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Kapak  resmi: Son 40 yılda California’da meydana gelen en büyük deprem olan 1992 Landers 

depreminin  dışmerkezi  yakınında  bir  asfalt  yolun  sağ  yanal  ötelenmesi. Deprem meydana 

geldikten  sonra birkaç saat  içindeki hareketli  trafik asfalt kenarındaki emareleri örtmüş olsa 

da,  deprem  zonu  asfalt  yol  üzerinde  bir  ana  kırık,  bir  yan  kırık  ve  kesikli  bir  sağ  yanal 

burulma  şeklinde kendini belli etmektedir. Toplam ötelenme 1,5 m olup, depremi oluşturan 

fayların  çoğu  kaymaya  başlamadan  önce,  M=7,3  depreminin  ilk  birkaç  saniyesi  içinde 

oluşmuştur.  
 

Fotoğraf, depremden 5 saat sonra 28 Haziran 1992 günü saat 10:00’da Kerry Sieh  tarafından 

çekilmiştir.  Bakış,  Landers  yakınındaki  Aberdeen  Yolu  (San  Bernardino  County,  Güney 

California) boyunca güneybatıya doğrudur. 
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Önsöz  
 

Deprem  Jeolojisinin uygulama  tarihçesi bir 

yüzyıldan  daha  fazla  bir  geçmişe  uzanmaktadır. 

Fakat, güncel disiplin olarak hâlâ yeni bir alandır. 

Gerçekten de, bu konuda bilinenler yüzyılın  son 

çeyrek  diliminde  öğrenilmiştir.  Bu  nedenle,  bu 

kitap  sistematik  olarak  depremlerin  jeolojik 

araştırmalarının amaçları, yöntemleri ve ilkelerini 

incelemek amacıyla yazılmış ilk girişimdir. 

Bizi  bu  kitabı  yazmaya  zorlayan  etmen, 

okuttuğumuz  dersler  sırasında  bir  ders 

kitabından  yararlanamamanın  verdiği  sıkıntının 

her  yıl  biraz  daha  birikmiş  olmasıydı.  Bu  kitap, 

pek  çok örneklerde olduğu gibi, deprem  jeolojisi 

konusunda  lisans  eğitiminde  ders  notları  olarak 

dağıtılmıştır.  1986  yılında,  Prof.  Dr.  Richard 

Sibson  ve  Prof.  Dr.  David  Nash  ile  birlikte 

Amerika  Jeoloji  Birliği’nin  Phoenix  (Arizona) 

yıllık  toplantısında  deprem  jelojisi  konusunda 

kısa dönemli bir kurs teklif ettik. Üniversitemizde 

kursa  katılan  öğrencilerin  istekleri  yanında,  bu 

kursta  alınan  tepkiler  kitabı  yazma  gücü  verdi. 

Umarız bu kitap kâr amacı gütmeden bu konuları 

öğretmeye  çalışan  diğer  üniversitelerdeki 

meslektaşlarımıza  faydalı  olur.  Bu  çabamızdaki 

ikinci  motivasyon  sanayide,  özelikle  jeoteknik 

camiada ve deprem  tehdidi olan yerlerde  tehlike 

belirlemelerinde  duyduğumuz  gereksinimler 

olmuştur. Bu kitap güncel bilgileri ve yöntemleri 

özetlemekte  ve  daha  ayrıntılı  bilgilerle  ilgili  çok 

sayıda kaynaklara yer vermektedir.  

Bu  kitabın  felsefesi  Charles  Richter’dan 

oldukça  etkilenmiştir.  Kendi  kitabı  olan,  Temel 

Sismoloji  jeologlar,  mühendisler  ve  plancıları 

içeren  çok  geniş  bir  okuyucu  kitlesi  tarafından 

benimsenmiştir.  Richter’ın  kitabı  gibi,  biz  de  bu 

kitabı  faydalı  olması  ve  geniş  bir  kitleye  hitap 

etmesi  amacıyla  yazmak  istedik.  Ayrıca,  daha 

önceden  jeoloji  konusunda  eğitim  görmemiş 

jeolog  olmayan  kişilere  de  bu  kitabın  faydalı 

olması  için  çaba  harcadık.  Bunu  başarmak  için, 

kitabı,  depremlerin  olduğu  çeşitli  ortamları 

açıklamadan önce,  jeoloji  (Bölüm 1,  2, 3,  6 ve 7), 

sismoloji  (Bölüm  4)  ve  jeodezi  (Bölüm  5) 

konularında gerekli  temel bilgileri  içeren bir dizi 

bölümlere  ayırdık.  Ayrıca  yerbilimci  olmayan 

kişilerin öğrenmesindeki bilimsel dil karmaşasını 

engelemek  amacıyla bir  sözlük  ekledik. Bu kitap 

geniş bir bibliyografya ve özel konular hakkında 

çok  ayrıntılılı  bilgi  öğrenmek  isteyen  öğrenciler 

için  kaynak  olabilecek  yüzey  faylanması 

oluşturmuş tarihsel dönem depremlere ait bir liste 

de içermektedir.  

Kuzey  Amerika  dışındaki  diğer  faylarla 

ilgili  deneyimimiz  ve  diğer  ülkelerdeki 

meslektaşlarımızın  çalışmaları  Kuzey 

Amerika’nın  deprem  jeolojisinin  depremlerin 

jeolojik ortamlarını yansıtacak derecede yeterince 

kapsamlı  olmadığını  göstermiştir.  Japonya,  Çin, 

Yeni  Zelanda,  Akdeniz  bölgesi  ve  diğer 

bölgelerden  örnekler  seçerek,  bu  kitapta  Kuzey 

Amerika’dakilerden  çok  farklı  deprem  ortamları 

ile  ilgili  bilgiler  verdik.  Ayrıca,  denizaşırı 

araştırmalar  güney  California’nın  deprem 

tehlikesi  ile  ilgili  yeni  ve  benzer  görüşler  ortaya 

koymuştur.  Bu  kitapta,  kendi  yöntemleri  ve 

kendilerini  geliştirmek  için  kendi  çalışma 

felsefelerini  kullanan  Kuzey  Amerika  dışındaki 

bilim  adamlarının  araştırmalarına  geniş  yer 

verilmiştir.  

Bu  uluslararası  bilgi  alışverişinde,  2006 

Jeoloji  Karşılaştırma  Programı  Projesi,  Robert 

Bucknam,  Ding  Guoyu,  ve  Zhang  Yuming  ve 

Birlikler‐Arası  Litosfer  Görev  Grubu  II‐2 

tarafından yürütülen Dünya’da Ana Diri Fayların 

Özellikleri Projesi, Vladimir‐Trifonov ve Micheal 

Machette ve Task Grup  II‐3  tarafından yürütülen 

Dünyanın Aktif Fayları, görev grubu olarak K.E.S. 

ile birlikte R.S.Y. ve Yoshiro Kinugasa  tarafından 

yürütülen  Geç  Holosen  Dönemi  Çok‐büyük 

Depremleri Projesi’nden yardımlar aldık. 

Bu kitaptaki bölümlerin çoğu Bölüm 8’deki 

yanal‐atımlı  fayları  yazmış  olan  R.S.Y., K.E.S  ve 

Bölüm 13’deki,  sismik  tehlike analizlerini yazmış 

olan  C.R.A.  tarafından  yazılmıştır.  Her  birimiz 

diğerleri  ve  C.R.A.  tarafından  yazılmış  olan 

bölümleri  yeniden  gözden  geçirdik  ve  akıcı  bir 

kitap olması  için herbir yazarın koyduğu katkıyı 

düzenlemek  amacıyla  bir  korordinatör  görevi 

yaptık.  

Bu  kitabı  yazarken,  deprem  jeolojisi 

alanında  ve  ilgili  alanlarda  sınırlı  bilgi 

birikimimizin  olduğunun  farkındaydık.  Kendi 

deneyimizden  çok uzak  alanları yeniden gözden 

geçirmek  ve  özellikle  giriş  bölümlerine  görüş 

koyabilecek  uzmanları  bulma  açısından 

şanslıydık.  Ayrıca  kendi  uzmanlık  alanlarımızı 

içeren  bölümler  için meslektaşlarımızın  geniş  ve 

ayrıntılı  görüşlerinden  faydalanılmıştır.  Kelvin 

Berryman,  Sarah  Beanland,  Mike  Bevis,  Roger 

Bilham, Ron Bruhn, Bob Bucknam, Bill Bull, Tony 



Crone,  James  Jackson,  David  Keefer,  Ed  Keller, 

Geoff  King,  Vern  Kulm,  Shaul  Levi,  Mike 

Machette, Rob McCaffrey,  Peter Molnar, George 

Moore, Dan Muhs, John Nabalek, Charles Naeser, 

Steve Obermeier, Gilles Peltzer, Nick Pisias, Leon 

Reiter, Woody Savage, Rick Sibson, Ros Stein, Art 

Sylvester,  John  Van  Couvering  ve  Nobuyuki 

Yonekura’ya  teşekkürlerimizi  ve 

minnettarlığımızı  bir  borç  biliriz. Deprem  listesi 

uluslararası  birliğin  gayretleri  sonucu  olmuştur; 

Nick Ambraseys, Rolando Armijo, Aykut  Barka, 

Manuel Berberian, Kelvin Berryman, Tony Crone, 

Deng  Qidong,  Agust  Gudmundsson,  Yoshi 

Kinugasa,  Mike  Machette,  Bertrand  Meyer, 

Andrei  Nikonov,  Daniela  Pantosti,  Luca 

Valensise,  Xu  Xiwei  ve  Haruo  Yamazaki’ye 

teşekkür ederiz. R.S.Y. bölüm başlarındaki kişisel 

felsefik cümleleri yazarken, Diane Bright,  Iaacov, 

Patrick  LeFort,  Tokihiko  Matsuda,  Takashi 

Nakata,  Amos  Nur,  Paul  Taponnier,  Hiroyuki 

Tsutsumi  ve  Bob Wallace’dan  yardım  ve  görüş 

almıştır.  Bu  araştırmacılardan  çok  şeyler 

öğrendik. 

Yalnızca  yayınlanmış  örneklerini  vermekle 

kalmayıp,  aynı  zamanda  mümkün  olduğu 

kadarıyla yayınlanmamış  resimlerini kullanmaya 

izin veren tüm yazarlara teşekkür ediyoruz.  

R.S.Y.  kitabın  yazımı  sırasında  kolaylık 

sağlayan ve  çok uzak bölgelerin deprem  jeolojisi 

hakkında  değerli  katkılar  koyan  Japonya  Jeoloji 

Kurumu  Sismotektonik  Araştırma  Dairesi’nden 

Yoshi Kinugasa’ya ve Paris Dünya Fizik Enstitüsü 

Litosfer  Mekaniği  Tektonik  Laboratuar’ından 

Paul  Taponnier’e  teşekkür  eder.  K.E.S.  aynı 

fırsatları  veren  Minesota  Üniversitesi  Jeoloji  ve 

Jeofizik Dairesi’nden  Larry  Edwards’a  ve  ayrıca 

Paul  Taponnier’e  teşekkür  eder.  Japonya  Ulusal 

Bilimler  Vakfı  Programı,  Paris  Dünya  Fizik 

Enstitüsü, Ulusal  Bilimsel Araştırma Merkezi  ve 

Oregon  Eyalet  Üniversitesi  RSY’ye  destek 

vermiştir.  

Bu kitapta sunulan Amerika ile ilgili veriler 

ve  kavramlar  U.S.G.S.  ve  A.B.D.  Ulusal  Bilim 

Vakfı  tarafından  yürütülen  Deprem  Tehlike 

Azaltma  Programı  tarafından  desteklenen 

araştırma  ürünleridir.  Her  ne  kadar  bu  bir 

uygulamalı  araştırma  programı  olsa  da,  bu 

programın  alanımızın  geliştirilmesinde  ve 

depremlerin  başlıca  özelliklerinin  anlaşılmasında 

derin etkiler bırakmıştır.  

Cheryl  Hummon,  Margaret  Mumford  ve 

Carrie  Sieh  bilgisayar  tasarımları  yapmıştır  ve 

Angela  Yeats  kaynakçanın  yazılmasında  yardım 

etmiştir. 

Son olarak, bu kitabın  taslağını bitirmeden 

önce  California’da  beklenmedik  iki  büyük 

deprem  olan  1992  Landers  ve  1994  Northridge 

depremleri  ile  ilgili  araştırmaya  ilişkin 

görüşlerimize  sempati  duyan  ve  teslim  süresini 

nazikçe  uzatan  editörümüz  Joyce  Berry’nin 

sabrını ve anlayışını takdirle karşılıyoruz. 

 

R. S. Y. Corvallis, Oregon 

K. E. S.  Pasedana, Kaliforniya 

C. R. A. Pasedana, Kaliforniya 

Eylül 1995       
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Giriş 
 
İnsanlık açısından deprem bir nedendir. 

Yer  açısından  esasen  rastlantısal  bir  etkinin 

rastlantısal bir etkisidir. 

       

G. K. Gilbert, 1912. 

A.B.D. Jeoloji Kurumu önsözü 

Professional Paper 69 

 

Deprem  konusundaki  kitapların  çoğu 

jeologlardan  ziyade  jeofizikçiler  tarafından 

yazılmıştır.  Bu  kısmen,  jeofizikçilerin  bir 

sismografta  kaydedilen  deprem  dalgalarını 

doğrudan  araştırmalarından  dolayıdır.  Halbuki, 

jeologlar deprem  faylarının yüzey görünümlerini 

araştırırlar.  Ondokuzuncu  yüzyılın  ortasından 

önce,  depremlerin  faylarla  ilgili  olduğu 

düşünülmemiş ve hiç kimse bir depremin jeolojik 

görünümlerin ne olduğunu tahmin edememiştir.   

Charles Lyell  (1797‐1875),  ilk defa  Jeolojinin 

Prensipleri  adlı  kitabında,  1819  Rann  of  Cutch 

(Hindistan)  depremi  ve  1855  Wairarapa  (Yeni 

Zelanda)  depremi  raporlarına  dayanarak 

depremlerin  aniden  zemin  yüzeyini  değiştirdiği 

tanımını  yapmıştır.  Yunanistan’da  Peloponnes 

Yarımadası’nın  kuzeybatısında  yüzey  kırığı 

oluşturmuş  bir  deprem,  1875  yılında  bir Alman 

astronot  olan  J.  F.  J.  Schmidt  tarafından 

tanımlanmıştır. G. K. Gilbert ve  I. C. Russel 1872 

Owens  Valley  (California)  depreminin  neden 

olduğu  bir  fay  sarplığını  ziyaret  etmişlerdir. 

Gilbert, Salt Lake City  (Utah) yakınında yer alan 

Wasatch  fay  zonunda  da  benzer  yapılar 

tanımlamış ve bu yapıların depremler  tarafından 

oluşturulduğunu  ileri  sürmüştür.  Alexander 

McKay  1888 Marlborough deprem  yerini  ziyaret 

ettiği ve Hope Fayı üzerindeki yanal ötelenmeleri 

tanımladığı  zaman,  depremler  ile  yüzey 

faylanması  arasındaki  ilişki  çok  daha  iyi 

anlaşılmıştır. Daha sonra Bunjiro Koto Japonya’da 

1891  Mino‐Owari  depremi  ile  ilgili  yüzey 

faylanmasını  ve C.  L. Griesbach  1892  Belucistan 

depremine  neden  olan Chaman  fayındaki  yüzey 

kırıklarını  tanımlamışlardır.  1906  San  Francisco 

depremi San Andreas fayında atımların dikkatice 

haritalanmasına yol açmış ve deprem  jeolojisinin 

yapısal  jeolojinin bir  alt bilimi olarak doğmasına 

öncülük etmiştir. 

Buna karşın, San Francisco depremi ile ilgili 

tanımlamaları izleyen yarım yüzyıldan daha fazla 

bir  süre,  depremlere  ilişkin  jeofizik  araştırmalar 

ve  jeolojik  araştırmalar  birbirinden  bağımsız 

olarak devam etmiş ve pekçok jeolog depremlerin 

jeolojik görünümleri ile ilgilenmemişlerdir. Bunun 

ana  nedeni,  deprem  dalgalarını  doğrudan 

araştırmaya  olanak  veren  sismografların  icat 

edilmesidir.  Dolayısıyla,  sismogramları 

kullanarak depremlere ilişkin jeofizik araştırmalar 

sismoloji  alanının  doğmasına  yol  açmıştır.  Buna 

karşın, bu  terim  jeolojik ve  jeodetik araştırmaları 

da  içine  alacak  şekilde  genişletilmiştir.  Amerika 

Sismoloji  Birliği  sismolojinin  kapsamlı  bir 

tanımını  yaparak  üyelerini  jeofizikçiler,  jeologlar 

ve  mühendislerden  oluşturmuştur.  Elementary 

Seismology  (Temel  Sismoloji)  adlı  kitabında, 

Richter (1958) depremlerin jeolojik görünümlerine 

ilişkin tanımları yapmıştır. Bu kitap, bu kapsamlı 

görüşlere  yer  veren  ve  depremlerin  jeolojik 

kavramları  üzerinde  yoğunlaşan  sismoloji 

konusunda  yazılmış  bir  yayın  niteliği 

taşımaktadır.  

Jeologlar  maalesef  deprem  kırık  alanının 

kilometrelerce  üzerinde,  yüzeyde 

bulunmaktadırlar  ve  depremler  hakkındaki 

jeolojik  ipuçları  kaya  ve  çökel  karışımından 

oluşan tabakalar içerisinde süzülerek gelmektedir. 

Buna  karşın,  jeofizikçiler  bir  yüzyıldan  daha  az 

süredir  işletilmekte  olan  zaman  sismograflarının 

kapsadığı döneme ait sınırlı bilgiler ile yetinmekte 

ve bir  fay ya da bölgenin yirminci yüzyıl öncesi 

deprem tarihçesi ile ilgili bilgiler, özellikle deprem 

kayıt  tarihçesinin kısa olduğu bölgelerde  tarihsel 

kayıtlar  ve  jeolojisine  bağlı  kalmaktadır.  Bu 

nedenle herbirinin diğerine ihtiyacı olmaktadır.  

Bu  kitap,  depremi  bir  dağ  ya  da  vadiyi 

oluşturan  bir  bileşen  olarak  gören  jeolog  bakış 

açısına  göre  yazılmıştır.  Deprem,  uzun  süreli 

jeolojik bir sürecin bir parçasıdır ve bir fayın ya da 

bir  bölgenin  jeolojik  geçmişindeki  bir  olaydır. 

Büyük  bir  deprem,  genellikle  (her  zaman  değil) 

jeologların  keşfetmesi  ve  yorumlamasına  yardım 

edecek şekilde bizzat kayalarda ve morfolojide bir 

takım  ipuçları  bırakır.  Jeologlar 

üniformitaryanizm’e  (aynı  olma  özelliği)  inanırlar. 

Üniformitaryanizm günümüzde  etkili olan doğal 

süreçlerin yeryuvarının uzun geçmişinde de aynı 

şekilde etkili olduğu görüşüne dayanır. Karmaşık 

bir  kıvrım  ya  da  çok  büyük  bir  fay  atımı 

milyonlarca yıl  içerisinde  çok küçük miktarlarda 

tekrar  tekrar  oluşması  sonucu  meydana  gelir. 

James  Hutton  (1726‐1797)  bu  görüşü  ilk  defa 
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ortaya  atmıştır  fakat,  Hutton’un  görüşlerini 

dikkatli bir şekilde arazi gözlemleri ile belgeleyen 

kişi Charles Lyell olmuştur. 

Ancak,  bir  deprem  ve  zemin  yüzeyindeki 

kırığı,  zemin  kırığı  oluşurken  asla 

gözlenemeyecek derecede hızlı oluşan başlıca bir 

afettir. Buna karşın Pelton vd.  (1984) ve Wallace 

(1984)  tarafından  rapor  edilen  birkaç  istisna 

bulunmaktadır.  28  Ekim  1983  sabahı,  Don 

Hendricksen  ve  John  Turner  Arentson  Gulch 

(Idaho)  bölgesinde,  çamurlu  bir  yolda,  4‐çekerli 

bir araçla geyik avında iken, Don hafif ve kısa bir 

baş  dönmesi  hissettikten  sonra,  sanki  bir  obruk 

oluşmuş  gibi,  aracın  önünde  yolun  uzaklaştığını 

gördüler.  Daha  sonra  önlerindeki  arazinin 

parçalanırken  çıkarttığı  sesle,  araçlarının  önünde 

yaklaşık  20  m  uzunluğunda  bir  yüzey  kırığı 

oluştuğunu  fark ettiler. Sonra  şiddetli bir sarsıntı 

ve  kulaklarını  sağır  edecek  derecede  bir  gürültü 

olmuş, tüm bu olaylar 10 ile 15 saniye sürmüştür. 

Thousand  Spring  Valley’in  kuzeyindeki  bir 

yamaçtan  çok  uzak  olmayan  bir  yerde  oturan 

Bayan Lawana Knox,  avcı olan kocasını  ararken, 

yaklaşık  300  m  uzaklıkta,  önünde,  yaklaşık  bir 

saniye  içerisinde,  1‐1,5  m  yükseklikte  bir  fay 

sarplığı  oluşmuştur.  “Birisinin  bir  boya  fırçası 

alıp,  bir  tepe  boyunca  bir  çizgi  çizmesi”  gibi, 

sarplığın  dağın  eteği  boyunca  kuzey  batıdan 

güney  doğuya  doğru  yırtıldığı  görünmüştür. 

Sarplığın dağ  önü  boyunca  birkaç mile ulaşması 

sadece birkaç  saniyeyi almıştır. Ancak, Wallace’a 

(1984)  göre  sarplık,  güçlü  sarsıntı  en  şiddetli 

olduktan  en  az  10  saniye  sonrasına  kadar 

oluşmamıştır. Don Hendricksen,  John  Turner  ve 

Lawana  Knox  Borah  Peak  depreminin  (MS=7,3) 

yüzey kırığının oluşumuna tanık olmuşlardır. 

Büyük  atımlı  bir  fay,  herbiri  uzun 

suskunluk  dönemleri  ile  ayrılmış,  depremlere 

neden olan yüzlerce ani kayma olaylarının toplam 

bir  sonucu  olarak  meydana  gelmiştir. 

California’da  büyük  depremler  üretmeyen  fay 

hareketi  de  (krip)  olmaktadır  ve  deprem 

sırasındaki  fay  atımı  depremden  sonra  bir  süre 

devam etmektedir. Ancak, atımların çoğu binlerce 

yıl uzun  sakin dönemlerle  ayrılmış  olan  bir dizi 

ani kaymalar şeklinde olmaktadır.  

Bir  deprem  birkaç  saniye  ya  da  birkaç  on 

saniyede  etkin  olmaktadır. Ancak  deformasyona 

ve depremlere neden olan kabuk hareketi o kadar 

yavaş  olmaktadır  ki,  aynı  kısımdaki  depremler 

birkaç on bin yıl aralıklarla oluşabilmektedir. Bu 

çok uzun zaman aralıkları bile yer tarihçileri olan 

jeologlar  için  kısa  ve  anlamlıdır.  Çünkü,  bir 

yapıdaki  değişiklikler  milyonlarca  yıl 

alabilmektedir.  İnsan  ömrünün  yüzyıldan  az 

olduğu düşünülürse, bu durum toplum açısından 

nasıl  kullanılmaktadır?  Örneğin  “evet,  Oregon 

geçmişte  kıyı  açıklarında  çok  büyük  depremler 

yaşamış ve şüphesiz gelecekte de yaşayacaktır” ya 

da “hayır, hiç kimse gelecek depremin yarın ya da 

birkaç  yüzyıl  sonra  oluşup  oluşmayacağını 

söyleyemez” denildiğinde Oregon eyaleti yasama 

meclisi nasıl tepki verecektir?  

Bu kitap depremlere jeolojik bakış açısından 

yaklaşmaktadır.  Nerede  depremlerin  oluşma 

olasılığı  vardır  ve  dağılımlarını  ne  kontrol 

etmektedir?  Bir  depremin  kaynak  zonu  hangi 

jeolojik  ortamda  yer  almaktadır  ve  deprem 

yüzeyde  nasıl  görünmektedir?  Diğer  jeolojik 

olaylar  deprem  sarsıntısı  ile  ilgili midir;  jeolojik 

kayıtlarda depremleri tanımlamak  için bu olaylar 

nasıl kullanılmaktadır? Depremler ve fay atımı ile 

ilgili  jeolojik  bilgiler  topluma  ilişkin  tehlikeleri 

belirlemede nasıl kullanılmaktadır? 

Deprem  jeolojisi  genellikle,  Jeoloji 

Sözlüğü’nde  “Yerkabuğunun  Miyosen  sonrası 

yapıları  ve  yapısal  tarihçesi”  olarak  tanımlanan 

neotektonik  ile aynı anlama gelmektedir. Diğer bir 

tanım  ise,  “genellikle  Neojen  (Oligosen  sonrası) 

döneme  ait  kabuğun  güncel  deformasyonun 

araştırılması”  şeklindedir.  Bu  tanımlamalar 

doyurucu  değildir.  Çünkü  Miyosen  ya  da 

Pliyosen’de milyonlarca yıl önce oluşmuş pekçok 

yapılar  günümüzde  aktif  değildirler.  Diğer 

önerilen  bir  tanım  “jeolojik  zaman  içinde  şimdi 

gözlendiği  şekliyle  aktif  olan,  bugün  de  geçerli 

olan  tektonik  süreçler  ve  sonucunda  oluşan 

yapılar” şeklindedir (J. G. Dennis yazılı görüşme, 

1982). 

Wallace neotektonik terimini tamamen terk 

etmiş  ve  aktif  tektonik  şeklinde  yeni  bir  terim 

ortaya atmıştır. Wallace  tarafından  aktif  tektonik 

“toplumu  ilgilendiren  gelecek  bir  zaman 

diliminde  oluşması  beklenilen  tektonik 

hareketler”  şeklinde  tanımlanmıştır.  Fay,  son 

olarak  çok yakın bir geçmişte hareket  etmiş olsa 

bile, toplum gelecekte hareket etmeyecek bir fayla 

ilgilenmez. Wallace’ın  tanımı  kamuya  en  faydalı 

olan tanımdır.  

Diğer  bir  sorun,  aktif  fayın  tanımı  ile 

ilgilidir. Çünkü,  böyle  bir  terim  yasal  bir  anlam 

taşımaktadır. Çeşitli A.B.D. kamu kurumları farklı 

aktif  fay  tanımları  yapmışlardır:  (1)  son  10.000 

yılda  hareket  etmiş  fay,  (2)  son  35.000  yılda 

hareket  etmiş  fay,  (3)  son  150.000  yılda  hareket 

etmiş fay ve (4) son 500.000 yıl içerisinde iki kere 

hareket  etmiş  fay.  Kurumların  risk  algılamasına 
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dayanılarak  yapılan  bu  farklı  tanımlamalar 

karışıklıklara yol açmaktadır. 

Aktif  tektonik,  bugün  etkili  olan  dinamik 

süreçler  içerdiği  için,  daha  uzun  aktif  olmayan 

tektonik süreçlerin araştırılmasından ziyade yerin 

oldukça  kalın  bir  dilimini  kapsayan  bir  veri 

takımına  katkı  koyabilir.  Bir  yüzey  fayı,  faydaki 

depremlerin düzlem dağılımlarına göre 10‐20 km 

derinliklere  kadar  haritalanabilir.  Aletsel 

kayıtların  (bir  asırdan daha kısa gibi)  çok küçük 

bir  süreyi  içermesine  rağmen,  sismisite  aktif 

tektonik  araştırmalarına  çok  büyük  katkı  sağlar. 

Deprem  tehlike  belirlemelerinde,  aletsel 

sismisitenin  olmayışı,  ilgilenen  zaman  süresinde 

depremlerin  olmadığı  anlamında  kabul  edilmez. 

Sismotektonik  herhangi  bir  güncel  sözlükte 

tanımlanmamıştır.  Ancak,  hem  aletsel  hem  de 

tarihsel dönem  sismisite üzerinde yoğunlaşan ve 

jeolojik ve diğer jeofiziksel veri takımını açıklayan 

aktif  tektoniğin bir alt kolu olarak düşünülebilir. 

Kırılma ve yansıma sismolojisi, gravite, manyetik 

ve ısı akışı gibi diğer jeofiziksel veri takımı faydalı 

bilgiler  sağlarlar.  Jeodezi  seviye  ve  uzaklık 

ölçümleri  ile  doğrudan  deformasyon  ölçümü 

yapar;  birim  deformasyon  alanı  kabuk  yapısını 

modelleme  ve  gömülü  deprem  faylarını 

haritalama  amacıyla  kullanılabilmektedir.  Birim 

deformasyon  ölçerler  ve  tiltmetreler  daha  yerel 

ölçekteki deformasyonları ölçerler. 

Yapısal  jeoloji  yanında,  jeolojinin  diğer 

alanları da deprem araştırmalarına katkı sağlarlar. 

Bunlardan  biri  volkanolojidir.  Alexander  von 

Humboldt  dahil  pekçok  ondokuzuncu  yüzyıl 

jeoloğu  depremlerin  volkanlar  tarafından 

oluştuğuna  inanmışlardı.  Aktif  faylanma  gibi, 

aktif  volkanizma  da  jeodinamik  süreçlerin  bir 

ölçüsüdür  ve  bu  yüzden  pekçok  neotektonik 

harita  Kuvaterner  yaşlı  aktif  volkanlar  ve 

volkanik  kayaların  dağılımlarını  içerir.  Aktif 

tektonik deformasyonu araştırmak için kullanılan 

aletlerden  bazıları,  gelecekteki  volkanik  etkinliği 

tahmin  etmek  için de kullanılmaktadır. Volkanik 

kabuklar  genellikle  tektonik  deformasyon 

hızından  birkaç  kat  daha  yüksek  deformasyon 

hızında oluşurlar. 

Jeomorfoloji  alanı  depremlerin 

açıklanmasında  önemli  katkılar  sağlar. Havzalar 

ve  dağ  silsileleri  gibi  büyük  ölçekli  morfolojik 

yapıların  pekçoğu  çökme  ve  yükselmeye  neden 

olan iç süreçler tarafından denetlenir. Aktif faylar 

ve  kıvrımlar  çok  çeşitli  morfolojik  yapılar 

oluştururlar ve tektonik süreçler hakkında önemli 

bilgiler  sağlarlar.  Jeomorfolojiye  yakın  bir  konu 

Kuvaterner  stratigrafisidir.  Bir  başka  deyişle, 

tektonik  etkinlikler  Kuvaterner  yaşlı  çökellerde 

saklanır.  Son  1.800.000  yılı  kapsayan Kuvaterner 

jeokronolojisi,  yaşlandırma  tekniklerini  içeren 

özel  bir  uzmanlık  alanıdır.  Bu  yaş  tayini 

yöntemleri  daha  eski  jeolojik  birimleri 

yaşlandırmada  çok  az  kullanılır  ya  da  hiç 

kullanılmaz. Bu yaş tayin yöntemleri radyokarbon 

yaş  tayini, açık‐sistem uranyum  serisi yaş  tayini, 

amino‐asit  stereokimyası,  termolüminesans  ve 

diğerleridir.  Bu  yöntemlere  ilave  olarak 

tefrokronoloji, yerin manyetik alanındaki küresel 

değişimler,  toprak  oluşum  derecesi,  sedimenter 

kırıntıların  bozuşma  derecesi  ve  yüzeyler  ile 

sarplıkların parçalanma derecesi sayılabilir.  

Bu  kitap  ilk  olarak  deprem  jeolojisinin 

temeli  olan  disiplinleri  açıklamaktadır.  Bunlar; 

levha  tektoniği,  yapısal  jeoloji,  sismik  dalgalar, 

jeodezi,  Kuvaterner  stratigrafisi  ve  yaş  tayini 

yöntemleri  ile  jeomorfolojidir. Daha sonra, yitim‐

kuşağı  mega‐bindirme  fayları  dahil,  faylar  ve 

kıvrımlar  şeklinde  depremlerin  yüzey 

görünümlerine  ilişkin  bilgiler  verilmektedir. 

Sonra  ikincil  etkiler  açıklanmaktadır;  bu  etkiler 

depremlerin  neden  olduğu  şiddetli  sarsıntı  ve 

tsunami sonucu oluşan olaylardır. Sonra, bilimsel 

bilgilerin deprem  tehlikelerinde nasıl kullanıldığı 

konusunda  bilgiler  verilmektedir.  Kapanış 

kısmında  ise,  zemin  yüzeyinde  faylanma 

oluşturmuş  depremlere  ilişkin  katalog 

verilmektedir.                       
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1. KISIM 
 

Temel Bilgiler 
 



1 
 

Deprem Coğrafyası ve Levha Tektoniği 
 

YERKABUĞUNUN  YAPISI  VE 

BİLEŞİMİ 
Yeryüzünde  kıtalar  ve  okyanus  havzaları 

olmak  üzere  iki  belirgin  morfolojik  seviye 

(yüzey)  bulunmaktadır.  Kıtalar  deniz 

seviyesinden  ortalama  840  m  yükseklikte 

bulunan  yüksek  alanları  oluşturmaktadır. 

Okyanuz  havzaları  ise  deniz  seviyesinden 

ortalama  3700  m  derinliklerde  yer  alan 

çukurluk alanları meydana getirmektedir (Şekil 

1‐1). Farklı yükseltiler farklı iç yapılara sahiptir. 

Kıtalar  silisik  ya  da  granitik  kayalardan  oluşur. 

Kıtasal  kabuğu  oluşturan  bu  kayalar  hafif 

malzemeler olup, kuvars ve  feldispat  (ortaklaz 

ve  plajioklaz)  gibi  minerallerce  zengindirler. 

Buna karşın, okyanus kabuğu daha yoğun olup, 

plajioklazlar  ile birlikte piroksen ve olivin gibi 

minerallerce zengin mafik ve bazaltik kayalardan 

oluşur.  Bu  iki  kabuk  arasındaki  sınır,  yerin 

nispeten  çok  küçük  bir  alanını  kaplar  ve 

nispeten  dik  olup,  kıtalar  civarında  su  altında 

yer  alan  yamaçları  oluşturur.  Hem  kıtasal  ve 

hem de okyanusal kabuk Mohorovicic süreksizliği 

ya da Moho adı verilen bir sınırla alttaki yoğun 

mantodan ayrılırlar. Bu  sınır  feldispatca zengin 

hafif kabuk ile olivin ve piroksence zengin daha 

yoğun manto  (feldispat  bulunmaz)  arasındaki 

keskin bir yüzeydir.  

Düşük yoğunluk, yüzen bir konum ve yüksek 

topoğrafya  oluşturduğu  için,  granitik  kabuk 

bazaltik  okyanus  kabuğuna  göre  yüksekte  yer 

alır. Kıtaların altında düşük yoğunluklu kökler 

yer  alır;  buzdağlarının  deniz  yüzeyi  üzerinde 

yüzmesine  benzer  şekilde,  kıtalar  bazaltik 

okyanus  tabanının  üzerinde  yer  alırlar.  Derin 

düşük  yoğunluklu  kökleri  olduğu  için,  dağlar 

kıtasal platolar üzerinde bulunurlar  (Şekil 1‐1). 

Düşük  yoğunluklu  kökler,  civarındaki  daha 

yoğun kayalara göre düşük yoğunluklu kütleler 

oluştururlar.        Topoğrafyanın        hidrostatik 

dengede  olabilmesi  için,  yüksek  dağ  kütlelerinin 

dengede  kalmasını,  bu  nispeten  düşük  yoğunluk 

sağlar.  Bu  kavram  izostazi  teorisi  olarak  adlandırılır. 

Bu nedenle, kıtalar ve dağ silsilelerin izostatik dengede 

olduğu belirtilir.  

Şekil 1-1. Okyanusal kabuk (sol) ve kıtasal kabuğun (orta ve 
sağ) enine kesitleri. Kıtasal kabuk daha hafif olan silisli 
(granitik) kayalardan oluştuğu için, mafik (bazaltik) kayalardan 
oluşan okyanusal kabuğa göre manto üzerinde daha kolay 
yüzmektedir. Kıtasal kabuğun altında mafik bir kabuk olduğu 
düşünülmektedir. Hem kıtasal kabuk hem de okyanusal kabuk 
başlıca piroksen ve olivinden oluşan manto üzerinde bulunur. 
Mantonun tavanı, Mohorovicic süreksizliği olup, ilk olarak 
sismik dalgalarla keşfedilmiştir. Okyanusal havzaya göre kıtalar 
daha yüksek topoğrafik rölyefler sunarlar ve izostatik denge 
için kıta köklerinin daha hafif malzemeden oluşması ve daha 
derine inmesi gerekir. Dağ silsileleri kıtalar üzerinde yer alır ve 
bunların kökleri de derinlere uzanır. Burada tasvir edilen, 
kıtasal kenar bir pasif kenardır. Düşey ölçek büyük ölçüde 
abartılıdır.  

 
Ancak,  katı  kayalardan  oluşan  kabuk  ve 

mantoda  bu  denge  nasıl  olmaktadır?  Yüksek 

sıcaklıklar altında kristalin kayalar çok zayıf olup, çok 

yavaş  şekilde  krip  gösterirler.  Zamanla  viskoz  sıvı 

gibi davranırlar. Bu konu Bölüm 3’de ayrıntılı olarak 

anlatılmaktadır.   
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DEPREM COĞRAFYASI 
Atlantik,  Hindistan  ve  Antartika 

Okyanusları’na  bakan  kıtalar  civarındaki  çoğu 

yamaçlar  dahil  çoğu  kıtasal  yamaçlarda  çok  az 

deprem  meydana  gelmektedir.  Bu  nedenle,  bu 

yamaçlara  yakın  kıtalar  ve  okyanuslar  oldukça 

durağandır. Bu  tür  yamaçlara  pasif  kıtasal  kenarlar 

adı  verilmektedir.  Pasifik  Okyanusu’na  bakan 

kıtaları  sınırlayan  çoğu  yamaçlar  üzerinde  çok 

sayıda  deprem  olmaktadır.  Bu  tip  kıtasal 

kenarlarda, kıta ve okyanus havzalarının ortalama 

yüksekliklerinden çok farklı olan yüksek dağlar ve 

çukurluklar  bulunur  ve  aktif  volkanlar  yer  alır. 

Çok  sayıda  depremlerin,  aktif  volkanların  ve 

topoğrafik  rölyefte  aşırı  değişimlerin  olması 

nedeniyle, bu tip yamaçlar aktif kıta kenarları olarak 

adlandırılır.  Bölüm  11’de  aktif  kıta  kenarları 

ayrıntılı olarak açıklanmaktadır.  

Şekil 1‐2, 60 ülkede yer alan 120 istasyondan 

oluşan Dünya  Standart  Sismolojik Ağı  (WWSSN) 

tarafından  kaydedilmiş  1963‐1987  yılları  arası 

döneme  ait  dünya  deprem   dışmerkez   haritasını

 

göstermektedir.  Aktif  ve  pasif  kenarlar 

arasındaki farklılık, Kuzey ve Güney Amerika’da 

çok  belirgin  olarak  görünmektedir.  Her  iki 

kıtanın  batı  kenarlarında  çok  sayıda  deprem 

olurken,  doğu  kıyılarında  çok  az  deprem 

gözükmektedir.  Özellikle  batı  Pasifik 

Okyanusu’ndan  uzakta  yer  alan  kıtalarda  şerit 

şeklinde bir dizi deprem dağılımlarının olduğuna 

dikkat  ediniz.  Hemen  hemen  bu  deprem 

kuşaklarının  tümü, adalardaki aktif volkanlar ve 

derin  deniz  çukurluklarının  olduğu  yerlerde 

gözlenmektedir. Öte yandan, aktif kenarların bir 

tarafında bir kıtanın olması gerekmez. Ada yayları 

adı  verilen  bu  tip  kuşaklar  haritada  kavis 

şeklinde görünürler. 

Şekil  1‐2’de  kıtaların  bulunduğu  yerlere 

bakılmaksızın  deprem  dağılımları 

incelendiğinde, çoğu depremin  iki geniş kuşakta 

oluştuğu görülür. Bu kuşaklardan birisini Pasifik 

Okyanusu  kenarları  (Pasifik  Ateş  Çemberi), 

diğerini  ise Pasifik Okyanusu’ndan batıya doğru 

Endonezya,  Çin,   Orta   Asya,   Yakın   Doğu  ve 

 
 
Şekil 1-2. National Earthquake Information Center’a (NEIC: Ulusal Deprem Araştırma Merkezi) ait katalogda 1963-1987 
arası döneme ait 5,5 ve üzerindeki büyüklükte ve odak derinlikleri 50 km’nin altında olan depremlerin dış-merkezleri 
(Gordon ve Stein, 1992).  
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Şekil 1-3. Litosfer, astenosfer ve levhaların birbirine göre hareketini gösteren blok diyagram. Litosfer üzerindeki oklar, bitişik 
levhaların göreceli hareketini gösterirler. Okyanus ortası sırtlarda yeni litosfer oluşmakta ve levha sırttan uzaklaştıkça ve 
soğudukça kalınlaşmaktadır. Levha çarpışma yerlerinde levhalardan biri (genellikle de okyanusal olanı) diğerinin altına yönelir 
(dalar). Soğumuş ve deprem üreten litosfer, asismik olan astenosfer içine birkaç yüz kilometre nüfuz eder.  Aktif volkanlar ve 
hendekler bu çarpışma zonlarında bulunur. Gerek okyanus ortası sırtlar ve gerekse hendekler transform fayları boyunca 
levhaların birbirine paralel olarak hareket ettiği zonlarda ötelenme gösterebilirler. Şekilde tasvir edilen alan Avustralya ile 
Güney Amerika arasındaki Güney Pasifik Okyanusu’dur. Isacks vd.’nden (1968) hafifçe değiştirilerek çizilmiştir.  

 

Akdeniz  arasında  uzanan  kuşak  oluşturur.  Diğer 

deprem yoğunlaşmaları ada yayları boyunca olup, 

Kuzey ve Güney Amerika arasında Karayip Denizi 

ile Güney Amerika ve Antartika arasında yer alan 

Güney  Atlantik  Okyanusu  boyunca 

görünmektedir.  

Amerika ve Avrupa‐Afrika arasında Atlantik 

Okyanusu Sırtı boyunca dar bir deprem kuşağı yer 

almakta  ve  bu  kuşak  Hint  Okyanusu’na  doğru 

uzanmakta; orada iki kola ayrılmaktadır. Bir kuşak 

kuzeye  Kızıl  Deniz’e,  diğer  bir  kuşak  ise  Pasifik 

Okyanusu  içlerine,  Avusturalya  güneyine  doğru 

uzanmaktadır. Bu kuşak  tekrar  ikiye ayrılarak, bir 

kol  Meksika’ya,  diğer  kol  ise  Güney  Amerika 

kıyılarının doğusuna doğru devam etmektedir. Bu 

dar kuşaklar okyanus ortası sırtları oluşturmaktadır. 

Atlantik  Okyanusu  Sırtı  ve  Avusturalya  ile 

Antartika arasında yer alan sırt aktif kıta kenarları 

arasındaki  orta  kesimleri  temsil  etmektedir.  Buna 

karşın,  Güney  ve  Orta  Amerika’nın  batı 

kıyılarından  uzakta  bulunan  Doğu  Pasifik 

Yükselimi  ise  kıta  kenarları  arasındaki  orta 

kısımlara  karşılık  gelmemektedir.  Çünkü, 

yakınlarda yer alan kıtalar pasif olmayıp, aktif kıta 

kenarlarını  oluşturmaktadır.  Doğu  Pasifik 

Yükselimi  Kuzey  Amerika’nın  Pasifik  kıyısında, 

kıyıya  doğru  yaklaşır.  Doğu  Afrika’da  dağınık 

deprem  dağılımları  aktif  volkanlar  ve  uzun,  dar 

göllerin  olduğu  kesimlerde  görülmektedir.  Bu 

kuşak Doğu Afrika Rift Sistemi olup, kıtasal kabuk 

içerisinde  uzanan  kesimi  hariç,  okyanus  ortası 

yayılma sırtlarının karakteristik özelliğini taşır.  

WWSSN  tarafından  kaydedilmiş  yüksek 

çözünürlük  kalitesindeki  deprem  yerleri,  çoğu 

depremlerin   derin   deniz   çukurlukları,  okyanus 

  ortası  sırtlar ve kıtalarda dağ kuşakları boyunca 

olduğunu  göstermektedir.  Buna  karşılık 

Avusturalya  ve  ABD’nin  doğu  bölümlerinde 

saçılmış vaziyette birkaç deprem gözlenmektedir.

 

LEVHA TEKTONİĞİ 
WWSSN  tarafından  kaydedilen 

depremlerin  nispeten  dar  kuşaklar  boyunca 

oluşma eğilimi göstermesi 1960’lı yıllarda ortaya 

atılan  Levha  Tektoniği’nin  geliştirilmesinde 

anahtar rol oynamıştır. Yeryüzü bir dizi levhadan 

oluşmaktadır.  Herbir  levha  litosfer  adı  verilen 

kabuk  ve  üst  mantonun  daha  rijit  kısmından 

meydana  gelmektedir.  Dünyadaki  tüm 

depremler  genellikle  litosferde  oluşmaktadır. 

Litosfer  altında  astenosfer  adı  verilen  daha  zayıf 

bir  kuşak  bulunmaktadır.  Litosfer  ile  astenosfer 

arasındaki  sınır  sıcaklıkla  denetlenmektedir. 

Astenosfer  katıdır  fakat,  burada  sıcak  krip 

olayları  meydana  gelmektedir.  Bu  krip  olayları 

litosferik levhaların hareketlerini dengeleyen katı 

kıvamlı akmalara neden olmaktadır. Litosfer eski 

kıta  ve  okyanus  bölgeleri  altında  100  km’den 

daha  kalındır.  Ancak,  okyanus  sırtları  altında 

birkaç  km  kalınlık  göstermektedir.  Litosferik 

levhalar  birbirlerine  göre  hareket  halinde  olup, 

levhalar  arasındaki  sınırlarda  olan 

deformasyonlar depremlere neden olmaktadır. 

Şekil  1‐3  Güney  Pasifik  Okyanusu’nda  levha 

tektoniği  ile  ilgili  bazı  olayları  sergileyen  bir 

blokdiyagramı  göstermektedir.  Bu  diyagram 

Isack  vd.  (1968)  tarafından  yapılmıştır  (1973 

yılında  Cox  tarafından  yeniden  hazırlanmıştır). 

Bu   diyagram,   deprem   dağılımlarının   küresel  
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tektonik  açısından  levha  hareketlerinin  esasını 

göstermek amacıyla hazırlanmıştır. 

Şekilde  gösterilen  Doğu  Pasifik  Yükselimi 

gibi okyanus ortası sırtlar, yükselen sıcak mağmanın 

litosferik  levhaların  sırtlardan  uzaklaşması 

neticesinde  soğuması  ve  katılaşması  şeklinde 

meydana  gelmektedirler.  Yeni  oluşan  okyanusal 

kabuk sırtların kenarlarına eklenmektedir  (Şekil 1‐

3). Okyanus  tabanı yayılmasının  tarihçesi, bazaltik 

kabuğun  manyetizması  sonucu  sırt  eksenleri 

civarında  simetrik olarak dizilen manyetik  şeritler 

şeklinde  doğal  olarak  kaydedilmektedir.  Bu 

manyetik  şeritler,  belli  bir  zamanda,  yerin 

manyetik  alanının  ters  ve  normal  polaritesi 

arasındaki  ardalanmaya  işaret  ederler.  Ters  ve 

normal   polarite     arasındaki     bu    ardalanmalar 

  yaşlandırılabildiği  için  (bkz. Bölüm 6), manyetik 

şeritler  ile  ilgili  kayıtlar,  bir  manyetik  teyp 

kaydedicisi  gibi  deniz  tabanı  yayılmasının  hızı 

hakkında  bilgi  verirler. Yayılma  sırtlarında  olan 

depremler  yeni  kabuk  oluşumunun  olduğu  sırt 

zirvelerine  yakın  kesimlerde  meydana  gelirler. 

Kabuk o kadar  sıcaktır ki, yalnızca  ince, yüzeye 

yakın  kesimler  deprem  üretebilecek  derecede 

kırılgan  özellikler  sunar. Bu depremler  nispeten 

küçük olup, sığ derinliklerde oluşur (bkz. Bölüm 

9).  

Derin  deniz  çukurlukları  litosferik  levhaların 

birbirine yaklaştığı  levha  sınırlarında oluşur. Bu 

levha  sınırlarında,    bir  levha  diğerinin  altına 

dalar.  Bu  tip  yaklaşan  levha  sınırlarına  yitim 

zonları   adı   verilir.   Yitim zonları,  litosferin  700  

 

 
 

Şekil 1-4. Litosferin, birbirine göre hareket eden büyük levhalara bölünmesini gösteren harita. AF: Afrika, AN: Antartika, 
AR: Arap, AU: Avustralya, B: Borneo, CA: Karayib, CL: Caroline, CO: Cocos, EU: Avrasya, JF: Jean de Fuca, I: Indochina, 
IN: Hindistan, NA: Kuzey Amerika, NC: Kuzey Çin, NZ: Nazca, OK: Okhotsk, PA: Pasifik, PH: Filipin Denizi, SA: Güney 
Amerika, SM: Somali, SC: Scotia Denizi, Y: Yangtze. Levha hareket hızları, gelecek 25 milyon yıldaki yaklaşık 
yerdeğiştirmeler, uzunluklar ile orantılı olacak şekilde oklar ile gösterilmiştir. Levha yakınsama hızları, dalan levha üzerinde 
bulunan ve bindiren levha tarafını işaret eden içi dolu üçgen başlı oklar ile gösterilmiştir. Taralı alanlar, yayılan (diffuse) levha 
sınırı zonlarındaki deforme olan bölgelere işaret eder. İnce noktalar ile taranmış alanlar, deformasyonların depremlerden 
belirlendiği ve aktif faylanma kanıtlarının bulunduğu karasal bölgeleri gösterir. Orta irilikteki noktalar ile taranmış alanlar, 
deformasyonların kısmen levha tektoniği modellerine ve yaygın olarak da depremlere dayalı olarak belirlendiği denizaltı 
bölgelerini göstermektedir. İri noktalar ile taranmış alanlar ise, deformasyon verilerinin başlıca depremlere dayalı olduğu 
denizaltı bölgelerini ifade eder (Gordon, 1994’den). 
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km   derinliklere   kadar   manto    içerisine   uzanmış 

olan  deprem  kuşakları  olarak  tanımlanır (Wadati‐

Benioff  kuşağı).  Şekil  1‐3’de  gösterilen  yitim 

kuşağının  şekli,  1930  yılında,  levha  tektoniğinin 

keşfinden  önce,  Japon  Wadati  ve  daha  sonra 

Amerikalı H.  Benioff  tarafından  tanımlanan  aktif 

volkanik bölgeler altında bir eğim boyunca dizilen 

deprem  dağılımlarından  saptanmıştır.  Yitim 

kuşakları 90 dereceden daha küçük bir açıyla dalar. 

Bu  kuşaklar  Pasifik  Okyanusu  civarında,  küçük 

ölçekli  sismisite  haritalarında  belirgin  olarak 

gözlenir  (Şekil  1‐2).  Pasifik  civarındaki  deprem 

kuşakları  önemli  bir  açıklamayı  da  ortaya  koyar: 

dünyada  açığa  çıkan  sismik  enerjinin  büyük  bir 

yüzdesi yitim kuşaklarında oluşur. Yitim zonları ile 

ilgili  bilgiler  Bölüm  11’de  ayrıntılı  olarak 

verilmektedir.  

Depremler,  ayrıca  birbirlerine  göre  paralel 

olarak  hareket  eden  levha  sınırları  boyunca  da 

oluşmaktadır.  Bu  tip  levha  sınırlarına  transform 

faylar  adı verilir.  Şekil  1‐3’de  iki  tip  transform  fay 

gösterilmektedir.  Okyanus  ortası  yayılma  sırtları 

transform fayları boyunca yerdeğiştirirler. Böylece, 

bu  yerdeğiştirmeler  sonucu  litosferik  levhalar 

birbirlerine  göre  paralel  olarak  hareket  ederler. 

Uzun  transform  faylarla  yayılma  sırtlarından 

uzaklaşan  litosfer  yeterince  kalın  ve  katı  olacak 

derecede  soğumaya  uğrar  ve  büyük  depremler 

üretebilirler. Atlas Okyanusu Ortası  Sırt  boyunca 

doğu‐batı  uzanımlı  deprem  kuşakları  sırtları 

öteleyen  transform  faylara  işaret  eder;  bu 

yerdeğiştirmeler  Şekil  1‐4’de  gösterilmektedir. 

Şekil  1‐3’de  gösterilen  ikinci  tip  transform  faylar, 

birisi bir yönde, diğeri zıt yönde dalan çukurlukları 

birbirinden  ayırır.  Şekil  1‐3’de  şematik  olarak, 

batıya  doğru  dalan  Tonga  çukurluğu  ile  doğuya 

doğru  dalan Vanuatu  (New Hebrides)  çukurluğu 

arasında  yer  alan  Fiji  transform  fayı 

gösterilmektedir.  Bölüm  8’de  transform  faylarla 

ilgili ayrıntılı bilgiler verilmektedir. 

Depremlerin  küresel  dağılımı,  birbirlerine  göre 

hareket  eden  100  km  kalınlığa  kadar  ulaşan  bir 

levha  mozayiğine  işaret  etmektedir  (Şekil  1‐4). 

Şekil 1‐4’de gösterilen çoğu levha sınırlarının Şekil 

1‐2’de  gösterilen  deprem  dağılımlarından 

görüntülendiğine dikkat  ediniz. Bu  levha  sınırları 

kıtasal  yamaçlara  karşılık  gelmez.  Gerçekten  de, 

kıtalar  dinamik  etkinliğin  olduğu  yayılma  sırtları 

ve  yitim  kuşaklarındaki  okyanusal  kabuğun 

bulunduğu  levhalar  üzerinde  yüzer  vaziyette  yer 

alırlar.    Ayrıca,  Şekil  1‐3’deki  blok  diyagramda 

okyanusal    havzalar    ile    kıtaların    ayrı   olarak  

  gösterilmediğine  de  dikkat  ediniz;  kıtalar  levha 

tektoniği kavramında ana öğeleri oluşturmazlar. 

Minster  ve  Jordan  (1978)  ve  yakın 

zamanlarda  DeMets  vd.  (1990)  gibi  diğer 

araştırmacılar  tarafından  deniz  tabanındaki 

manyetik  anomali  paternleri  ile  jeomanyatik 

zaman  cetvelinin  karşılaştırılması,  transform 

fayların  yönelimleri  ve  levha  sınırında  olan 

depremlerin  ilk  hareket  yönleri  (Bölüm  4’de 

ayrıntılı  olarak  açıklanmaktadır)  esas  alınarak 

son  birkaç  milyon  yıl  içerisindeki  levha 

hareketleri modellenmiştir. Tüm levhaların birkaç 

milyon  içerisinde  birbirlerine  göre  olan  göreceli 

hareketleri  ortalama  olarak  bilinmektedir. 

Yayılma  hızları  yılda  12  ile  160  mm  arasında; 

çukurluklarda  yakınsama  hızları  20  ile  110 mm 

arasında  değişmektedir  (DeMets  vd.,  1990).  Bu 

hızlar  uydu  teknolojisi  kullanılarak  yapılan 

birkaç  yıllık  jeodetik  ölçümlerle  doğrulanmıştır 

(Gordon  ve  Stein  1992,  Bölüm  5’de 

verilmektedir).  

Levhalar  küresel  bir  yüzeyde  hareket 

ettikleri  için,  göreceli  hareketlerin  levhaların 

dışında  yer  alan  bir  kutuba  göre  rotasyonlar 

(dönmeler)  şeklinde  olduğu  düşünülür.  Bu 

göreceli  hareketler  Şekil  1‐5’de  gösterilmektedir. 

Bir  levha  sınırında  göreceli  hareket,  dönmenin 
 

 

Şekil 1-5. Küre üzerindeki levhalar (taralı alan) yarılıp 
biribirinden ayrıldığı zaman, başlangıçta bitişik olan 
noktalar eğrisel çizgiler boyunca birbirinden ayrılır. 
Levhalar bir kutup etrafında dönerler. Bir okyanus 
yayılma sırtı (çift çizgi) transform fayları boyunca 
ötelenir. Transform faylarının yönelimi, enlem 
çizgilerinin kürenin dönme eksenine göre teşkil ettiği 
konuma benzer şekilde, levhaların dönme kutbuna göre 
bir konum arzeder.  
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kutup  bölgesinde  sıfırdan,  ekvatorunda 

maksimum  90  dereceye  kadar  değişir.  Bu  olay, 

dünyanın dönmesi sonucu dünyadaki bir noktanın 

dönmesine  benzetilebilir.  Hareket  dünyanın 

dönme  ekseninde  sıfır  iken  ekvatorda 

maksimumdur.  Saf  yanal  atımlı  kayma  (levha 

uzaklaşması  ve  yakınlaşmasının  olmadığı) 

sınırlarına  işaret  eden  transform  faylar  bir  kutup 

civarındaki küçük dönme dairelerini temsil ederler. 

Bu daireler dünyanın dönme eksenine   göre   olan   

enlem      çizgilerine      benzetilebilir.  Levha 

hareketinin  “anlık”  modelleri  sürekli,  homojen 

hareket  esasına  dayanır.  Bu  hareket  levha 

sınırlarında  olur,  zayıf  ve  hareketsiz  kaymanın 

olduğu  sınırlarda krip  şeklinde gerçekleşir;  sınırın 

dirençli olduğu yerlerde depremler şeklinde gelişir.

Tüm  levha  hareketinin  levha  sınırılarında 

olduğu kabulü,  levhaların  rijit olduğunu ve  levha 

hareketi  sırasında  içsel  deformasyona 

uğramadığına işaret eder. Orta Asya ve A.B.D.’nin 

batı kısmı gibi kıtalar ile Hindistan ile Avusturalya 

arasındaki  Hint  Okyanusu  gibi  bazı  okyanus 

havzaları  içlerinde deprem saçılımları oldukça rijit 

levha  varsayımının  doğru  olmadığını 

göstermektedir  (Şekil  1‐2  ve  1‐4).  Şekil  1‐4’de 

görüldüğü  gibi,  levha  hareketi  yüzlerce  hatta 

binlerce  kilometre  genişlikte  bir  zon  içerisinde 

olabilmektedir. Bu  geniş  sınır  kuşakları dünyanın 

en  büyük  depremlerinin  olduğu  kesimlerdir; 

yerzünün %15’ini kaplar (Gordon ve Stein, 1992). 

Bazı geniş levha sınırları nispeten rijit mikro‐

levhalardan  oluşur.  Bu  tür  levhacıkların  ana 

levhalara göre olan göreceli hareketleri, bölgedeki 

ana  faylardaki  kayma  hızlarını  saptamak  için 

hesaplanır.  Örneğin;  jeolojik  verilere  göre 

California’daki  San  Andreas  Fayı’nda  kayma 

hızları  Pasifik  ve  Kuzey  Amerika  arasında  

hesaplanan  göreceli  hareket  hızından  daha 

düşüktür.  Bu  durum  kayma  hızında  bir  çelişki 

yaratmaktadır. Buna karşılık, California’daki Sierre 

Nevada ile Utah’daki Wasatch Silsilesi arasında yer 

alan  Great  Basin’deki  ötelenme  dikkate 

alındığında,  San  Andreas  Fayı’ndan  Sierre 

Nevada’nın  doğu  kenarına  kadar  olan  California 

rijit  bir  mikro‐levha  olarak  düşünüldüğünde  bu 

çelişki  ortadan  kalkmaktadır  (Gordon  ve  Stein, 

1992).  Bu  durum  Bölüm  5’de  ayrıntılı  olarak 

açıklanmaktadır.  

Hawaii  adası  bir  levha  sınırından  uzakta, 

tamamı da Pasifik levhası içinde olmasına rağmen, 

bu  adada  sık  sık  depremler  olmaktadır.  Hawaii, 

birkaç    çok   büyük   bazaltik   kalkanın   volkanlar 

  sonucu  okyanus  tabanından  yükselmesiyle 

meydana  gelmiştir.  Bu  depremlerden  bazıları 

volkanlar  içerisine  mağma  sokulumları  sonucu 

oluşmaktadır.  Buna  karşılık,  bazı  depremler 

volkan  kenarlarının  yerçekimi  etkisiyle  çökmesi 

sonucu meydana gelir (bkz. Bölüm 9). Volkanlar, 

okyanusal  kabuğu  ısıtan  ve  yükselten  termal 

naplar  ya  da  sıcak  noktalar  ile  ilgilidir.  Termal 

nap, yermerkezine göre batı‐kuzey batı yönünde 

hareket  eden  Pasifik  levhasına  kıyasla,  alt 

mantoya göre daha durağandır. Hawaii’nin batı–

kuzey  batısındaki  diğer  ada  zincirleri  birbirini 

izleyerek  oluşmuş  eski  volkanlar  olup,  Pasifik 

levhasının bir kısmının durağan manto üzerinde 

yerdeğiştirmesi sonucu meydana gelmişlerdir. Bu 

şekilde  volkanik  adalar  termal  alanlara  göre 

levha hareketlerinin konumunu belirler. Bu olay 

sabit  bir mumun  alevi üzerinden  geçirilen  kağıt 

parçasının  bıraktığı  yanık  izlerine  benzetilebilir. 

Güney  Hint  Okyanusu  ile  Hindistan 

yarımadasındaki  bazaltik  lav  alanlarında  benzer 

sıcak nokta yaşları elde edilmiştir (Duncan, 1991). 

A.B.D.’nin  batısında  yer  alan  Yellowstone 

Parkı,  kıta  altından  yükselen    manto  sıcak 

noktasına  güzel  bir  örnek  olarak  verilebilir. 

Yellowstone  Parkı  genç  volkanik  kayalardan 

oluşur  ve  gayzer  şeklinde  sıcak  yeraltı  suları 

bulunur. Yellowstone Parkı kabuktaki yüksek  ısı 

akımları  ve  yükselmiş  bir  topoğrafya  ile  temsil 

edilir.  Yellowstone  Parkı  sıcak  noktası  yerin 

merkezine  göre  durağan  olarak  kabul  edilirse, 

Kuzey Amerika Atlantik Ortası Sırt’a göre batıya 

doğru hareket ederken, sıcak nokta batısında eski 

volkanik  kayalar  şeklinde  bir  iz  kalmış  olması 

gerektiği düşünülebilir. Güney  Idaho’daki Snake 

River  Düzlüğü,  Washington’daki  Columbia 

Platosu  ve  Oregon,  Yellowstone  Parkı  sıcak 

noktasının eski izleridir. 
 

ÖZET   
Özet  olarak,  levha  tektoniği  genellikle  levha 

sınırlarında  kısmen  depremlerin  olduğu 

litosferdeki  enerji  birikiminin  dinamik  çatısının 

anlaşılması  konusunda  önemli  bilgiler  sağlar. 

Deprem  oluşumları,  depremlerle  enerjinin 

boşaldığı  litosfer  içerisindeki  deformasyonlara 

neden  olan  hareketli  levhalar  arasındaki 

yedeğiştirmelerdir.  Depremler  ile  belgelenmiş 

deprem  dağılımları  ve  kayma  yönleri  levha 

tektoniği ile ilgili veri setlerinden birini oluşturur. 

Daha  önemlisi,  deprem  üreten  yapıların  kayma 

hızları  ile   levha   sınırındaki   kayma   hızlarının 
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karşılaştırılabilir  olmasıdır.  Uzun  bir  zaman 

diliminde,  yaygın  levha  sınırındaki  kayma 

hızlarının  toplamı  levhalar  arasındaki  kayma 

hızına eşittir. 
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Levha  tektoniğinin  tanımı  ve  yerin  başlıca 

yapısal  özellikleri;  yerbilimci  olmayanlar 

kolaylıkla anlayabilir.  
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Zekeriya (M.Ö. 520) 
İsrail 
 

Filistin toprakları bir levha sınırı üzerinde yer alır. Ürdün Nehri civarında Arap Levhası, İran’daki 

Zagros Dağlarını, daha batıda Türkiye’deki yüksek dağları ve Kafkaslar’ı zorlayarak Avrasya’ya doğru 

kuzeye hareket etmektedir. Batıdaki levha sınırı kuzeye doğru Kızıl Deniz’den Akaba Körfezi’ne, Ürdün 

Nehri düzlükleri ve Lübnan’a kadar uzanan sol yanal atımlı bir fay oluşturur. Bu bölgede, binlerce yıllık 

yazılı kayıtları bugüne kadar saklamış insanlar yaşamaktadır. Eriha belki de dünyadaki en eski şehirdir. 

Bu şehir M.Ö. 1560 yılında, bu  levha sınırındaki hareket sonucu meydana gelmiş bir deprem tarafından 

tamamen  yıkılmıştır.  M.Ö.  1230’lu  yıllarda  şehir  Joshua  tarafından  fethedildiği  zaman,  Eriha  şehri 

vatandaşların  hafızalarında  bu  depremle  ilgili  hikayeler  muhtemelen  halen  tazeydi.  M.Ö.  yedinci 

yüzyılda  Eriha’daki  deprem  etkileri  olarak  “duvarlar  devrildi”  gibi  sözlü  anlatımlar  yazıla  kayıtlara 

girdiği zaman iki olay karıştırılmıştır.  

Deprem, Eriha  fayı üzerinde bir yüzey kırığı oluşturduysa, zemin yüzeyindeki değişimler Ürdün 

ovasında yaşayan  insanların dikkatlerini çekmiş olmalıdır. Kaynaklar ve kum fışkırmaları olmuş olmalı; 

zeminde yeni bir hat gelişmiş olmalı ve patika yollar ve araba izleri yanal atımla yerdeğiştirmiş olmalıdır. 

Yüzey  kırığı  oluşturan M.Ö.  759  depremi  gözlenmiş  ve  kaydedilmiş  olabilir;  200  yıl  sonra  da, 

Zekeriya  peygamber  tarafından  bilinen  bir  deprem  olabilir.  İlk  deprem  tahmini  olarak  bilinen 

deklarasyonunda  Zekeriya,  “Ve  o  gün  Zekeriya’nın  ayakları,  doğuda  Kudüs’ün  önünde  bulunan  ve 

ortasından doğuya ve batıya doğru yarılan ve ortasında büyük bir vadi açılan, bir yarısı kuzeye, diğer 

yarısı da güneye doğru hareket edecek olan Zeytin Dağı’na basacaktır. 

Ve  siz  dağların  vadilerine  kaçacaksınız;  çünkü,  dağların  vadileri  Azal’e  kadar  ulaşacak;  ve  siz 

Cuda’daki Uzziah krallığı döneminde bir depremden önce kaçtığınız gibi,  evet  siz kaçacaksınız  (Zech. 

14:4‐5)”. 

Tahmin  edilen  deprem M.Ö.  31  yılında  gelmiş  ve Cuda’da  10  bin  kişinin  ölümüne,  çok  sayıda 

binanın yıkılmasına ve Kudüs’teki Second Temple’ın hasar görmesine neden olmuştur.   

Çoğu İncil bilginleri şimdilerde Zekeriya paygamberin Kitabı’nın sadece ilk sekiz bölümünün M.Ö. 

520‐518 yılları arası dönemdeki yazara ait olduğuna inanmaktadır. Yukarıda aktarılan kısım dahil son altı 

bölüm  ise, M.Ö.  sekinci  yüzyılın  sonlarına  kadar  olan  dönemdeki  yazarlar  tarafından  kaleme  alınmış 

olmaldır.  

Çelişki, Zeytin Dağı’nın ortasından ayrılmasının M.Ö. 759 yılındaki  levha  sınırındaki bir deprem 

sonucu  gelişen  bir  deprem  kırığı  ya  da  büyük  bir  heyelan  olup  olmamasından  kaynaklanmaktadır 

(Wasatch  ve  Levitte,  1984).  Ancak,  gerçekte  Zeytin  Dağı’nda  herhangi  bir  yanal  atımlı  fay 

bulunmamaktadır  (Bentor, 1989). Yukarıda aktarılan “Ve siz vadilere kaçacaksınız, vadiler Azal’e kadar 

ulaşacak” deyişi “Ve vadiler engellenecek, dağlar yan yana gelecek” şeklinde tercüme edilebilir ve büyük 

bir heyelanın olduğu şeklinde yorumlanabilir. Gerçekten de, Zeytin Dağı’nın batı yamaçlarında büyük bir 

heyalan  kütlesi  bulunmaktadır.  Fakat,  bu  heyelanın M.Ö.  sekizinci  yüzyıl  kadar  eski  olduğu  konusu 

bilinmemektedir.  

Ben‐Menahem’in (1991) ML=7.3 olarak göz önüne aldığı M.Ö. 759 depreminden Amos Kitabı’nda da 

bahsedilmektedir  (1:1):  “Tekoa’nın  çobanlarından  biri  olan, Cuda’nın  kralı Uzziah  günlerinde  İsrail’in 

durumunu gören ve  İsrail kralı  Joash’ın oğlu  Jeroboam günlerinde depremden  iki yıl önceki Amos’un 

sözleri”  
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Kaya Deformasyonu ve Yapısı 
 

Yapısal  jeoloji  yerkabuğunun  rijit  cisim 

kayması  da  dahil  olmak  üzere  dağ  silsilerinden, 

kayalardaki  tek minerale  kadar  her  ölçekte  olan 

deformasyonlarını  inceleyen  bir  bilim  dalıdır. 

Yapısal  jeolojinin  yaklaşık  ikiyüz  yıl  önce  bir 

çalışma alanı olarak ortaya çıktığı dağ silsilelerine 

yönelik inceleme tektonik içerisine dahil edilmiştir. 

Depremler  kayaların  deformasyonu  sonucu 

meydana  geldiğinden,  depremlerin  oluşum 

mekanizmalarını  çözebilmek  için,  yapısal  jeoloji 

konusunda  bazı  temel  bilgilere  sahip  olmak 

gerekmektedir.  Bu  temel  bilgiler  katı  haldeki 

maddelerin  deformasyonlarının  anlaşılması  ile 

ilgili  konuları  kapsamaktadır;  kayaların 

gerilmelere  karşı  gösterdikleri  farklı  tepkilerle 

ilintilidir. Kayalar deformasyona uğradığı zaman 

oluşan faylar ve kıvrımlar gibi yapılar hakkındaki 

önemli bilgiler de gereklidir.  

Yol yarmaları ya da bir uçurum yüzeyinde 

gözlenen  fayları  ve  kıvrımları  tanımlamak 

oldukça  kolaydır.  Yeryüzünde  gördüklerimizin 

ne  olduğunu  fiziksel  deformasyonlarla 

ilişkilendirmek daha zordur. Bu güçlüğün altında 

yatan  iki  neden  vardır.  İlki,  sahada  gözlenen 

yapıların  oluşması  yüzbinlerce  yıllık  bir  zaman 

almaktadır  ve  bu  yapıları  laboratuvar 

ortamlarında  oluşturmak  mümkün  değildir. 

İkincisi,  yüzeyde  gözlenen  kayalar  yerin 

kilometrelerce  derinliklerinde  oluşmaktadır.  Bu 

nedenle,  o  derinliklerdeki  basınç  ve  sıcaklık 

altındaki  deformasyonlar  göz  önüne  alınmalıdır. 

Depremler  derinlerde  odaklanmaktadır; 

depremlerin  nasıl  oluştukları  konusu  yüzeydeki 

kayalar  açısından  düşünüldüğü  için,  bunların 

oluşumlarını  canlandırmada  aynı  sorunlarla 

karşılaşılmaktadır.  Bu  nedenle,  bazı  varsayımlar 

yapılmakta ve bu varsayımlar bazı belirsizliklere 

yol açmaktadır. 

Yapısal  jeolojinin  gerçek  zamanlı  ve 

günümüz olaylarını kapsaması nedeniyle, deprem 

jeolojisi  yapısal  jeolojiye  önemli  katkılar 

koymuştur.  Kıvrımlı  bir  kaya  tabakasının 

oluşması  yüz  binlerce  yıllık  bir  zamanı  alıyorsa, 

depremler  sırasında  oluşan  kıvrımlanma 

sürecinin  sadece  çok  küçük  bir  dilimini 

görebiliyoruz demektir. Ayrıca,  yüzeyin  oldukça 

derinliklerinde  oluşan  faylar  ve  kıvrımlar, 

yüzeyde  tektonik  kökenli  morfolojik  yapılar 

şeklinde  görünmektedir.  Bu  morfolojik  yapılar 

(Bölüm  7’de  anlatılmaktadır)  ve  oluşum  hızları 

ayrıntılı  olarak  araştırılarak,  kıvrımlanma  ve 

faylanma  hızları  hakkında  bilgiler  elde 

edilmektedir.  

Bu  kitap  kapsamında  yapısal  jeoloji  iki 

bölüm  halinde  sunulmaktadır.  Bölüm  2’de 

gerilme,  birim  deformasyon,  kayalarda  gelişen 

farklı  deformasyon  şekilleri  ile  depremlerin 

oluşum  mekanizmalarına  ilişkin  kaya 

deformasyonları  konusunda  bilgiler 

verilmektedir.  Bölüm  3’de  çoğu  depremlerin 

meydana  geldiği  kabuğun,  derindeki  gömülü 

kesimlerinin  jeolojisi  hakkında  bilgiler 

sunulmaktadır.          

 

GERİLME VE BİRİM DEFORMASYON 
Yeryuvarındaki malzemeler  gerilmeye  karşı 

tepki  gösterirler.  Gerilme,  birim  alana  düşen 

kuvvet  olarak  ifade  edilir.  Birim  deformasyon, 

orijinal  özelliklerine  göre  bir  kütlenin  uzunluğu, 

hacmi  ya  da  şeklindeki  değişimler  olup, 

boyutsuzdur.  Elastik  kütlelerde  gerilme  birim 

deformasyonla  orantılı  olup,  gerilme  birimleri 

elastisite  modülü  adı  verilen  orantılılık  sabiti  ile 

ifade edilir. Gerilme ortadan kalkarsa, tüm elastik 

deformasyon da ortadan kalkar. Hacim değişimi ve 

şekil  değişimi  şeklinde  iki  tip  birim  deformasyon 

gözlenir. 

Hacim değişimi  tipi  birim deformasyonda, 

deniz yüzeyinin aşağısında bir denizaltı üzerinde 

etkili  olan  gerilmeler  gibi,  kütle  her  yönden  eşit 

miktarda  tekdüze  gerilmelerin  etkisi  altındadır. 

Denizaltı üzerinde aşağıya doğru etkili olan deniz 

suyu  yükü,  yukarı  doğru  ve  kenarlardan  etkili 

olan  basınçlarla  karşılanılır.  Bu  tip  basınçlara 

hidrostatik basınç adı verilir. Bu basınç denizaltının 

hacminde çok az hacim değişikliğine neden olur. 



 

Fakat  bu  basınç  denizaltında  şekil  değişikliğine 

neden  olmaz  ya  da  bir  bozulmaya  yol  açmaz. 

Denizaltı  yüzeye  çıktığı  zaman  orijinal  hacmi 

aynen korunur. Bir başka anlatımla, denizaltında 

hacim  birim  deformasyonu  elastik  ve  geri 

dönüşümlüdür. Katılar ile birlikte sıvılarda hacim 

değişimi  elastik  olup,  çevre  basıncı  ortadan 

kalkarsa, sıvı hacmi artar.  

Benzer  şekilde,  kabuk  içerisinde  örtülü 

bulunan  bir  kaya,  üstünde  yer  alan  kaya  istifi 

yükünden  ileri  gelen  çevre  basıncı  etkisi  altında 

kalır. Gömülü kaya, üstündeki yüke karşı, yukarı 

doğru  eşit  miktarda  gerilmelerle  karşı  koyar. 

Bununla  birlikte,  kuşatılmış  kabuk  sıvı  olmayıp, 

rijit  katı  haldedir.  Bu  yüzden,  kenarlardan  ileri 

gelen  gerilmeler  üstten  ve  alttan  etkili  olan 

gerilmeler  ile  eşit  miktarlarda  olmayabilir.  Bu 

nedenle,  kaya,  hacim  değişikliği  yanında  şekil 

değişikliğine  uğrayabilir.  Fakat,  kaya  elastik 

olarak  deformasyona  uğradığı  sürece,  gerilme 

ortadan kaldırıldığı zaman, geri dönüşümlü olan 

hacimde halen azalmalar olabilir.  

Şekil  değişikliğinin  oluşabilmesi  için, 

kütleye  etki  eden  gerilmeler  farklı  olmalıdır. 

Gerilmeler ortadan kaldırıldığı zaman, bir sıvının 

şekil  değişikliği  geri  dönüşümlü  değildir.  Bu 

yüzden,  sıvının  şekil  değişikliğine  karşı  elastik 

tepkisi yoktur. Ancak,  lastik bir silgi sıkıştırılırsa, 

etki eden gerilmeler eşit olmadığı için, silgi elastik 

olarak deforme olur. Gerilmeler ortadan kalkarsa, 

silgi  orijinal  şekline  döner.  Aşağıdaki  metinde, 

rijit bir kütle üzerinde etki eden gerilmelerin eşit 

olmadığı  ve  bu  gerilmelere  karşı  kütlenin 

gösterdiği  tepkinin  elastik  olduğu 

varsayılmaktadır.  

 
Şekil 2-1. (a) Bir cisim üzerine etkiyen asal gerilmeler: 
1>2>3. Bu gerilmelerin herbirinin etkidiği yüzey 
üzerinde kesme gerilmesi sıfırdır. (b) 1 asal gerilmesinin 
normali ile  açısı yapan bir yüzey için gerilmelerin 
normal gerilme () ve kesme gerilmesi () olarak 
bileşenlerine ayrılması.  

 
 

Şekil 2-2. Pozitif (saatin tersi yöndeki) kesme gerilmesi 
için Mohr gerilme dairesi. Dairenin apsisin altındaki diğer 
yarısı saat yönündeki kesme gerilmesini temsil eder. Bu 
daire, 1’in normali ile  açısı yapan düzlem (Şekil 2-1b) 
üzerinde etkiyen  ve  değerlerine ait noktaların yeridir. 
Yüzey =0o’den =90o’ye dönerken (Şekil 2-1b) yarıçap 
vektörü de apsis ile yapılan açı 180 derece değişecek 
şekilde döner. Buna göre, Şekil 2-1b’deki  açısı Şekil 2-
2’de 2 açısı olarak ortaya çıkar.  
 

Bir  yüzeye  etki  eden  gerilme,  yüzeye  dik 

yönde  etki  eden  normal  bileşen  (σ)  ve  yüzeye 

paralel  etki  eden  kesme  bileşeni  ()  olarak 

bileşenlere  ayrılır.  Kesme  gerilmesinin  sıfır 

olduğu yüzeye dik olarak etki eden gerilmeye asal 

gerilme denir.  σ1,  σ2 ve  σ3  simgeleri  ile gösterilen 

ve birbirine dik olan üç asal gerilme vardır (Şekil 

2‐1). Gerilme  altında  bulunan  bir  numunede,  en 

büyük gerilme σ1, ortanca gerilme σ2 ve en küçük 

gerilme  σ3’dür.  Kabukta  en  azından  σ1  bası 

şeklindedir.  Yüzey  yakınında  en  küçük  gerilme 

(σ3)  çekme  türü  gerilme  şeklinde  olabilse  de, 

genellikle  asal  gerilmelerin  hepsi  de  bası 

şeklindedir.  

 

MOHR YENİLME ZARFI 
          σ1σ3  düzlemine  dik  ve  σ3  ile   açısı  yapan 
herhengi  bir düzleme  etki  eden  kesme  gerilmesi 

ve  normal  gerilmeleri  (Şekil  2‐1b)  göz  önüne 

alınız.  Bir  grafikte  normal  gerilme  (σ)  absiste  (x 

ekseninde)  ve  kesme  gerilmesi  ()  ordinatda  (y 
eksenininde)  gösterilmiş  olsun  (Şekil  2‐2). 

Birbirine  dik  olan  herbir  asal  gerilme  ekseni, 

kesme  gerilmesinin  sıfır  (  =  0)  olduğu  düzleme 

dik  yönde  etkir.    =  0  olan  x  eksenine  σ1  ve  σ3 

değerleri işaretlenir. Bu değerler çapı x ekseninde 

olan bir daire  ile gösterilir ve merkez nokta  (σ1 + 

σ3)/ 2 olan yere karşılık gelir. Buna Mohr gerilme 

dairesi  denir.  σ3  ve  σ1  arasındaki  orta  noktadan 

itibaren (σ1‐σ3)/2 uzunluğundaki yarıçap vektörü, 

σ ekseni ile 2 açısı yapacak şekilde saat yönünün 
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tersinde  çizildiğinde,  elde  edilen  noktanın 

koordinatları,  en  küçük  gerilme  σ3  ile    açısı 
yapan bir düzleme  etki  eden normal gerilme  (σ) 

ve  kesme  gerilmesine  ()  karşılık  gelir. 

Dolayısıyla: 
 
















2cos

2sin
2

3131

31

  

 

Mohr  gerilme  dairesi,  yenilmenin  olup 

olmamasına bağlı olmaksızın,  açılı herhangi bir 
referans  düzleminde  normal  gerilme  ve  kesme 

gerilmesi  değerleri  ile  σ1  ve  σ3’ün  herhangi 

kombinasyon  değerlerini  verir  (Şekil  2‐1b). 

Maksimum  kesme  gerilmesi  (max);  =450,  2=900 
ve  sin2=1  olan  yerde  gelişir. Dairenin  yarıçapı, 
max=(σ1‐σ3)/2’dir.  max;  =450  olan,  σ2  gerilmesini 

içeren ve σ1 ile σ3 arasındaki açıyı ikiye ayıran bir 

düzlem  üzerinde  yer  alır.  (σ1+σ3)/  2,  hacim 

değişikliğine  neden  olan  ortalama  gerilmedir  ya 

da  hidrostatik  gerilmenin  bileşenidir.  Dairenin 

yarıçapı,  (σ1‐σ3)/2,  şekil değişikliğine neden olan, 

olası en büyük kesme gerilmesi değeridir.  

Mohr gerilme dairesi  σ1σ2 düzlemi ve  σ2σ3 

düzlemi  için  de  çizilebilir.  Şekil  2‐3’de,  pozitif 

değerlerin bulunduğu, saatin tersi yöndeki kesme 

gerilmesi  ile ilgili olarak çizilmiş Mohr dairesinin 

sadece  yarısı  görülmektedir.  Mohr  diresinin  x 

eksenini  altında  yer  alan  diğer  yarısı,  saat 

yönündeki kesme gerilmesini temsil eder.        

 

KESME KIRIKLARI İLE İLGİLİ 

KRİTERLER 
Kayalar,  kırılmanın  başladığı  koşulları 

saptamak  için,  laboratuvar  ortamında  farklı 

gerilmelere  tabi  tutulurlar.  Silindirik  kaya 

numunesi laboratuvar ortamında deforme olabilir 

bakır  ya  da  lastik  kılıf  içerisine  yerleştirilir  ve 

silindir  eksenine  paralel  gerilme  uygulanır. 

Deforme  olabilir  kılıf  içerisinde,  kaya  numunesi 

etrafında  sıvı  dodurularak  çevre  basıncı 

oluşturulur  (Şekil 2‐3). Yeni oluşabilecek yenilme 

düzlemlerini  gözleyebilmek  amacıyla,  eski 

zayıflık  düzlemleri  olmayan  kaya  numunesi 

kullanılır.  Çevre  basıncı  doğada,  üstteki  kaya 

yüküyle oluşturulan basınç olup, üstteki kayacın 

yoğunluğuna  bağlıdır.  Belli  bir  çevre  basıncı 

altında,  eksenel  gerilme  pistonun  hareket 

ettirilmesiyle kaya kırılıncaya kadar artırılır (Şekil 

2‐3).  Daha  yüksek  çevre  basıncı  altında  aynı 

kayaya  ait  başka  silindirik  numuneler 

kullanılarak  deney  tekrar  edilir.  Eksenel  basınç 

çevre  basıncını  geçerse,  eksenel  basınç  =  σ1  ve 

çevre basıncı = σ3‘e karşılık gelir. Eksenel basıncın 

çevre  basıncından  küçük  olması  durumunda 

eksenel  basınç  =  σ3  olur.  Şekil  2‐4’de  kırılgan  ve 

plastik koşullar altında sıkışmaya ve çekmeye tabi 

tutulmuş  silinidirik  kaya numunesinde  gözlenen 

deformasyon  türleri  şematik  olarak 

görülmektedir.  

 
Şekil 2-3. Laboratuvarda kayaları deforme etmede 
kullanılan presin basitleştirilmiş diyagramı. Geçirimsiz bir 
kılıf içine yerleştirilen kaya numunesi eksenel gerilmeye ve 
hücre basıncına maruz kalır. Basınç deneylerinde eksenel 
gerilme > hücre basıncı iken, uzama deneylerinde hücre 
basıncı > eksenel gerilmedir. Kaya içindeki sıvı basıncı 
hücre basıncından bağımsız olarak kontrol edilir. 
 

Yenilmenin  olduğu  herbir  σ3  ve  σ1  değeri 

Mohr dairesi üzerine işaretlenir. σ3 ve σ1 değerleri 

artırılarak  gelişen  yenilmelere  ilişkin  yapılan 

ardışık  testler  sonucu,  merkezleri  σ  ekseni 

boyunca dizilen bir dizi Mohr dairesi çizilir (Şekil 

2‐5). Belli bir σ3 değerinde (çevre basıncı), eksenel 

σ1 değeri σ3‘de başlar ve yenilme oluncaya kadar 

dereceli olarak artırılır. Eksenel gerilme artarken, 

silindirik  kaya  numunesi  kısalarak  ve 

genişleyerek  homojen  bir  şekilde  deforme  olur. 

Fakat,  birim  deformasyon  elastiktir.  Yenilme 

olmadan  önce  eksenel  gerilme  ortadan 

kaldırılırsa,  silindirik  kaya  numunesi  orijinal 

uzunluğu  ve  genişliğine  döner;  elastik  birim 

deformasyon  geri  dönüşümlü  demektir.  Fakat, 

normalde  kaya  kırılıncıya  kadar  eksenel  gerilme 

artırılır ve yenilme noktasındaki σ1 ve σ3 değerleri 

işaretlenerek Mohr dairesi çizilir. 
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Şekil 2-4. Gevrekten (solda) süneğe (sağda) değişen şartlar altında deforme olan kaya silindirlerinin ve beklenen gerilme-
birim deformasyon eğrilerinin diyagram şeklinde gösterimi. Basınç deneylerinde eksenel gerilme > hücre basıncı; uzama 
deneylerinde hücre basıncı > eksenel gerilmedir. Griggs ve Handin’den (1960) değiştirilerek alınmıştır. 

 

 
Şekil 2-5. 13, 1’3’, 1’’3’’ asal gerilmelerinde peşpeşe kırılan üç kaya numunesinin Mohr yenilme zarfı. Kaya 
numunesinde önceden mevcut zayıflık düzlemleri bulunmamaktadır. Yenilme zarfı Mohr dairelerine teğet olup, denklemi de 
=0+tan’dir [burada, 0: kohezyon (normal gerilmenin sıfır olduğu durumdaki kesme gerilmesi) ve : Mohr zarfı ile absis 
arasındaki açıdır]. tan= içsel sürtünme katsayısıdır. Bu ifade Coulomb yenilme kriteri olarak bilinir. Çekmedeki kaya dayanımı 
azalımının eğrisel olmasından dolayı, çekme bölgesindeki yenilme zarfı (<0).bu yenilme kriterine.uymaz. 

 
Tek bir deneyde yenilmenin olduğu sonsuz 

sayıda  σ  ve    değerleri  elde  edilir.  σ3  değerleri 

artırılarak  yapılan  bir  dizi  deneyde  Mohr 

dairelerine  çizilen  ve  eğimi    olan  düz  çizginin 
teğet  noktalarının  değerleri  yenilmenin  olduğu 

değerleri  gösterir.    değerine  içsel  sürtünme 

katsayısı  adı  verilir. Düz  çizginin  .0  değerinde  y 

eksenini  kestiği  değer  kohezyon  ya  da  normal 

gerilmenin = 0 olduğu andaki kesme dayanımıdır. 

 = tan olup,  içsel sürtünme açısıdır. Bu çizginin 
denklemi  = .0 + σ  tan olarak verilir. Düz çizgi 
ile  ilgili  bu  ilişki  Coulomb  kırılma  kriteri  olarak 

bilinir.  Coulomb  kırılma  kriteri  ilk  önceleri 

kohezyonsuz zeminlerin dayanımı ile ilgili olarak 

uygulanmıştır. Kayalara uygulandığı zaman,  ve 
.0 için deneysel bir ilişki elde edilememiştir. Mohr 

zarfı, çevre basıncı artarken çoğu kayacın direnme 

artışı ile ilgili özelliklerini sergiler.  

Mohr  zarfı,  yüksek  ve  çok  düşük  σ3 

değerlerinde σ eksenine doğru içbükey olabilir. σ3 

<  0  olduğu  değerlerde,  yenilme  σ3  eksenine  dik 

çekme  kırıkları  şeklinde  gelişir.  Bu  nedenle, 

Coulomb  kırılma  kriteri  uygulanmaz  (Grififth 
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kırıklarında  açıklanmaktadır). Çekme  bölgesinde 

yenilme zarfı parabolik bir eğriye benzer.   
 

GRİFİFTH KIRIKLARI   
Coulomb  kırılma  kriteri  yenilme  ile  ilgili 

süreçleri  tanımlamaz,  yalnızca  farklı  çevre 

basınçları  altında  gelişen  yenilmelere  neden 

olacak  kesme  gerilmelerini  belirler.  Kaya 

bileşenlerinin atomik bağlarının dayanımı esasına 

göre  belirlenen  teorik  değerlerle 

karşılaştırıldığında,  Coulomb  kırılma  kriteri 

özellikle  kayanın  düşük  çekme  gerilmelerini 

belirleyemez.  Kaya  ve minerallerin mikroskopik 

incelemeleri,  malzemelerin  teorik 

dayanımlarından  daha  küçük  gerilmelerde 

yenilmelerine  neden  olan  çok  sayıda  kırık  ve 

defoların varlığını ortaya koymuştur.  1920’de bu 

tür  araştırmaları yapan A. A. Grififth’e  atfen, bu 

tür  kırık  ve  defolara  Grififth  kırıkları  adı 

verilmiştir. Farklı gerilmeler altında bu kırıklar ve 

defolar  genişlemekte  ve  çekme  kırıkları  şeklinde 

yayılmaktadırlar. Bu kırıklar, kırık kenarları ya da 

kırık uçlarındaki  yüksek  gerilme  yoğunlaşmaları 

nedeniyle  gelişigüzel  yayılabilmektedirler.  Kesit 

alanında çekme kırıkları artarken, çekme kuvveti 

henüz  yenilmemiş  olan  kayanın  azalan  kesit 

alanında  yoğunlaşmakta;  dolayısıyla  çekme 

gerilmesi  artarken  makroskopik  ölçekte  çekme 

kırıkları  meydana  gelmektedir.  Sıkışma  altında 

kırıklar  kapanabilir;  kapanan  kırıklar  boyunca 

sürtünmeden dolayı kesme gerilmesi oluşur (bkz. 

bir  sonraki  altbaşlık)  ve  sonuçta  bu  kesme 

kırıklarının uçlarında çekme gerilmesi oluşur.  

Scholz  (1990)  kesme  kırıklarındaki 

yerdeğiştirmenin  üç  ayrı  modda  olduğunu  ileri 

sürmüştür  (Şekil  2‐6). Çekme modu  olarak  ifade 

edilen  I.  modda  kırıktaki  yerdeğiştirmeler  kırık 

yüzeyine dik yönde gelişir. Bir deprem  sırasında 

çimentolanmamış  kumun  sıvılaşarak  çekme 

kırıkları  içerisine  sokulan  kum  daykı  I.  moda 

örnek  olarak  verilebilir.  II.  ve  III. modlar  kesme 

modları  olup,  yerdeğiştirmeler  kırık  düzlemi 

boyunca  olur.  II.  modda  yerdeğiştirmeler  kırık 

kenarına dik şekilde olur (kenar yerdeğiştirmesi). 

III. modda yerdeğiştirmeler kırık kenarına paralel 

şekilde  gelişir  (vida‐tipi  yerdeğiştirme).  Kırık 

mekaniğinde,  kırığın  kohezyona  sahip  olmadığı, 

buna  karşın,  II.  ve  III.  modlarda  sürtünmenin 

önemli bir etken olduğu kabul edilir. 

 

SÜRTÜNME  
Bir  dokanak  yüzeyi  boyunca,  kayan  bir 

kütlenin  hareketine  karşı  gösterilen  dirence 

sürtünme  adı  verilir.  Dokanak  yüzeyinde  bazı 

noktalarda  pürüzler  şeklinde  düzensizlikler 

bulunmaktadır.    Toplam  kayma  yüzeyi  alanının 

küçük  bir  yüzdesini  oluşturan  pürüz  alanları 

yüksek  sıkışma  gerilmeleri  oluşturur.  Yüksek 

sıkışma  gerilmeleri  yüzeyin  bazı  kesimlerinin 

kilitlenmesine  ve  kimyasal  bir  bağ  oluşturacak 

derecede yüksek, yapışıklık özelliği sunmasına yol 

açar. Bir  yüzeydeki  çıkıntılar  bitişik diğer  yüzey 

üzerinde  girintiler  oluşturduğu  için,  kaymaya 

karşı  bir  direnç  oluşur  ve  kilitlenmiş  yüzey 

diğerinin üzerine bindirir. Bu süreç aynı zamanda 

ısı oluşturur.  

 
 

Şekil 2-6. Çatlak yayılmasının üç modu. I: çekme modu, II: kesme modu; kenar dislokasyonu,  III: kesme modu; vida tipi 
yerdeğiştirme (yerdeğiştirme çizgisel defoya paralel) (Scholtz, 1990). 

  

Bir  yüzey  üzerinde  normal  F  kuvveti  ve 

paralel V kuvveti etkisi altında, bir ucundan sabit 

u  hızıyla  bir  yayla  hareket  ettirilen  bir  kaya 

bloğunun  olduğunu  varsayalım  (Şekil  2‐7).  Bu 

durumda,  normal  gerilme,  σn  =  F/A  ve  kesme 

gerilmesi,    =  V/A’dır.  Uç  kesimdeki  P  hareket 

etmeye  devam  ederken,  paralel  V  kuvveti,  statik 

sürtünmeyi  yenmek  için  gerekli  VA  değerini 

aşıncıya kadar artar. A’nın sınırlı VA kuvvetindeki 
gerilme  olması  durumunda  statik  sürtünme 

katsayısı, s = VA / F = A / σn’ dir. s basınç altında 
olan kaya tipine ve dokanak yüzeyine bağlı olarak 

değişir.  Fakat,  normal  F  kuvvetine  bağımlı 

değildir.  Deneyler  s  değerinin  yüzeylerin  sabit 
olduğu anda arttığını ortaya koymuştur. 
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Şekil 2-7. (a) Tipik bir sürtünme deneyi. Kaya bloğunu 
yüzeye baskı uygulayacak şekilde F kuvveti uygulanır. P 
noktasının üniform hızdaki yerdeğiştirmesi yay vasıtasıyla 
bloğa bir V kuvveti aktarır. (b) V kuvveti bloğun 
yerdeğiştirmesi (x) ile değişir. Kayma başlangıçta A 
noktasında oluşur ve buna karşılık gelen VA kuvveti statik 
sürtünme katsayısını (s) tanımlar. B noktasındaki 
maksimum yatay kuvvet (VB) sürtünme katsayısının 
maksimum değerini tanımlar. Duraylı kaymadan sonra 
gelişen yatay kuvvet (VC) dinamik sürtünme katsayısını 
(d) tanımlar (Byerlee, 1977). 
 

Blok  hareket  etmeye  başladıktan  sonra, 

dinamik  sürtünmeyle  karşı  konur.  Kayma  hızı 

artarsa,  dinamik  sürtünme  katsayısı  d  azalır 
(Rabinowicz,  1965).  Bloğun  hareketi  sırasında, 

paralel  V  kuvveti,  blok  ile  yüzey  arasındaki 

sürtünme  bloğu  durduruncaya  kadar  azalmaya 

devam  eder.  Yapışık  kayma  adı  verilen  bu  olay 

Şekil 2‐7’de görülmektedir. u hızı ve s sürtünme 

katsayısı  sabit  kalırsa,  bloğun  birbirini  izleyen 

hareketleri  arasında  geçen  süre  aynı  olur.  Her 

zaman  yüzeydeki  düzensizlikler  aynı 

olamayacağı  için,  s  değişir;  böylece  hareketler 
arasındaki zaman da değişir.  

Yapışık kayma davranışı  ile  ilgili  teori, San 

Andreas  Fayı’nın  (California)  farklı  segmanları 

göz  önüne  alınarak,  ampirik  olarak  ifade 

edilebilir.  Pasifik  levhası  Kuzey  Amerika 

levhasına  göre  sabit  bir  u  hızıyla  hareket 

etmektedir.  Son  1300  yılda  ortalama  yinelenme 

aralığı,  San  Andreas  Fayı’nın  Transverse  Range 

Bölgesi’nde,  Pallett  Creek’de  birbirini  izleyen 

dokuz depreme ait yerdeğiştirme miktarı için 132 

yıl olarak hesaplanmıştır  (Sieh vd., 1989). Herbir 

deprem  arasındaki  yinelenme  aralığı,  s‘deki 
değişimlerden dolayı, bu ortalama değerden farklı 

değerler  gösterebilir.  Daha  kuzeybatıda  San 

Francisco’nun  güney  doğusunda,  San  Andreas 

Fayı’  krip  şeklinde  hareket  etmektedir.  Bu 

kesimde  s’nin  çok  düşük  olduğu  

yerdeğiştirmelerin  de  duraylı  kaymalara 

yaklaştığı  düşünülmektedir  (Şekil  2‐7).  Sıvı 

basıncı  ve  diğer  faylardaki  hareketlerden  dolayı 

San  Andreas  Fayı’ndaki  diğer  değişkenler 

nedeniyle,  yukarıda  söz  edilen  olay  basit  bir 

benzetmeden ibarettir.  

Byerlee  (1978)  farklı  normal  gerilmeler 

altında çok çeşitli kayalara ait sürtünme dayanımı 

ile  ilgili  değerlere  ilişkin  sınıflama  yapmıştır. 

Yüzey pürüzlülüğü  etkilerinden dolayı  geniş  bir 

alana  saçılım  olmakla  birlikte,  düşük  normal 

gerilmeler altında  sürtünme dayanımının normal 

gerilme  (σn)  ile  ilişkisi  = 0,85 σn    şeklinde  ifade 

edilir.  Daha  yüksek  normal  gerilmeler  altında, 

yüzey  pürüzlerinin  önemi  yoktur  ve  ilişki  bu 

durumda    =  0,5  +  0,6σn  bağıntısı  ile  ifade  edilir 

(Şekil  2‐8).  Bu  bağıntı,  400  0C’a  kadar 

sıcaklıklarda,  kaya  tipi,  sünümlülük,  kayma  hızı 

ve yüzey pürüzlerine bağımlı değildir ve Byerlee 

yasası  olarak  bilinir.  Bu  genel  bir  uygulama 

olduğu  için,  fayların  sürtünme  dayanımlarını 

belirlemede kullanılabilir. Buna karşılık 5 km’den 

daha derinliklerde bu bağıntı tartışmalı olup, bazı 

killer için geçerliliği yoktur.      

 

GÖZENEK SIVISI ETKİSİ 
Gözenekliliğin  çok  düşük  olduğu  yerlerde 

bile, gözenek suyu dışa doğru gözenek basıncı (pf) 

uygular.  Halbuki,  çevre  basıncı  (σn)  içe  doğru 

basınç  yapar.  Bu  olay,  laboratuvar  ortamında, 

deforme olabilir bir düzenekte bir silindirik kaya 

numunesi  içerisinde  dışa  doğru  yönelen  sıvı 

basıncı  oluşturularak  benzeştirilebilir  (Şekil  2‐3). 

Coulomb‐Mohr  teorisinde  bu  durum,  Mohr 

dairesinin  merkezi  orijin  noktasına  doğru 

taşınması  şeklindedir  fakat, yarıçap ya da kesme 

gerilme  bileşeni  değişmez  (Şekil  2‐9).  Gözenek 

sıvısı  fay  boyunca  dengeli  durumu  dengesiz 

duruma  dönüştürecek  koşullar  oluşturur  ve 

böylece yerdeğiştirme gerçekleşir. Sıvıya doygun 

bir  fayda,  =.0 + s  (σn‐pw)’dir. .0 kohezyon olup, 
ihmal  edilebilecek  derecede  çok  küçük  bir 

değerdir.  Bu  nedenle,  kuru  kayalarla 

karşılaştırıldığında  kayanın  sürtünme  direnci, 

daha düşük  değeri ile aşılabilir.  
Gözenek  suyu  yüzeyle  bağlantılı  ise,  su 

basıncı  hidrostatik  olup,  örtü  basıncının  %’45’i 

kadardır.  Hubbert  ve  Rubey  (1959)  boyutsuz   
sayısı  ve  kaya  örtüsünden  dolayı  düşey  yükle 

ilgili  sıvı  basıncı  oranına  ilişkin  aşağıdaki 

bağıntıyı geliştirmişlerdir: 
 

gz

pp f

v

f
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Şekil 2-8. Değişik kaya tipleri için normal gerilmenin fonksiyonu olarak kaymayı başlatmak için gerekli maksimum kesme 
gerilmesi. Noktalara uyan doğrusal çizgiye göre maksimum statik sürtünme katsayısı (fs) 0,85’e eşittir (Byerlee, 1978). 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 2-9. Kuru kaya için duraylı gerime alanını yenilmenin 
oluştuğu gerilme alanına değiştirmede boşluk basıncının 
etkisi. Burada daire merkezinin konumu değişmekte fakat 
yarıçapı sabit kalmaktadır. Boşluk basınçlarını 
değerlendirmeye katan gerilmelere efektif gerilmeler denir   
(v-ef, h-ef).  
 

 

Burada σv = düşey yük veya örtü basıncı,  = örtü 
kayasının yoğunluğu, z = derinlik ve g = yerçekimi 

ivmesidir.  Araştırmacılar,  yüzeyle  bağlantılı 

olmayan  gözenek  suyunda  çevre  basıncının 

hidrostatik basıncı aşabileceğini   ( > 0,45) ortaya 

koymuşlardır.  Bazı  durumlarda  sıvı  basıncı  örtü 

basıncına yaklaşabilir ( 1); bu koşullarda kaya 

hemen  hemen  “yüzer”  konumda  olup, 

yerdeğiştirmeye  neden  olacak  kesme  gerilmesi 

sıfıra  kadar  azalmaktadır.  Diğer  yandan,  kesme 
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birim  deformasyonundaki  artış,  mikroskopik 

ölçekte  kırıkların  gelişmesine  ya  da  kayma 

yüzeyleri boyunca pürüzlerin birini diğeri üzerine 

birdirmek  suretiyle  gözenek  hacminin  artmasına 

neden  olur.  Bu  tür  hacim  artışları  gözenek 

basıncının  azalmasına  yol  açar  ve  Şekil  2‐9’daki 

Mohr  dairesini  orijinden  uzaklaştırır.    Bu  sürece 

birim deformasyon dilatansı adı verilir.  

Su  gibi  gözenek  sıvıları  tepkiye  girer  ve 

kayayı  zayıflatır. Bu  süreç  zamana bağımlı olup, 

tepkiye  girme  hızıyla  ilintilidir.  Su,  silikatların 

plastik  davranmasına  neden  olur.  Bu  sürece 

hidrolitik  zayıflatma  adı  verilir.  Kırık  uçlarında 

yoğunlaşan  yüksek  gerilme  alanları  kimyasal 

tepkileri arttırır. Tepki sonucu daha zayıf hidrojen 

bağları  Si‐O  bağlarının  yerini  alır.  Bu  süreç 

zamana  bağlı  gerilme‐korozyon  kırılmasına  neden 

olur.  Kayadaki  kayma  yüzeyinin  zayıflamasına 

yol  açan  kaya‐sıvı  tepkisi  sürtünme  üzerinde de 

etkili olur. 

 

REOLOJİK MODELLER 
Şekil 2‐10’da, Hook yasasına göre davranış 

gösteren  elastik bölge  (gerilme birim deformasyon 

ile orantılı); sünek akmaya göre davranış gösteren 

plastik  bölge  ve  yenilmenin  olduğu  gevrek  kırılma 

bölgesi  olmak  üzere  üç  tip  reolojik  davranış 

sergileyen  gerilme‐birim  deformasyon  eğrisi 

görülmektedir.  Özellikle  düşük  çevre  basıncı 

altındaki  kayaların  çok  sayıdaki  gerilme‐birim 

deformasyon  eğrilerinde  yalnızca  elastik  ve 

gevrek kırılma bölgeleri görülür (örneğin, Şekil 2‐

4’deki  gerilme‐birim  deformasyon  eğrisinin  sol 

tarafı).  Elastik  limit,  malzemenin  elastik  birim 

deformasyon  gösterdiği  maksimum  gerilmedir. 

Bu değerin üzerinde malzeme sünek akma ya da 

gevrek  kırılma  şeklinde  sürekli  deformasyon 

gösterir. Gerilme‐birim deformasyon eğrisinde en 

yüksek  değere  nihai  gerilme  ya  da  nihai  dayanım 

adı verilir.  

Reolojik  modelleri  açıklamak  için  basit, 

ideal  modeller  kullanılır  (Şekil  2‐11).  Elastik 

davranış,  bir  yay  kullanılarak  modellenebilir 

(Şekil 2‐11a). Yay  çekilip gerildiği zaman,  elastik 

deformasyon enerjisi birikir. Deformasyona neden 

olan  gerilme  ortadan  kaldırılırsa,  yay  ilk 

konumuna  geri  döner.  Plastik  akma,  yatay  bir 

kuvvet  etkisi  altında  olan düz  bir  yüzeydeki  bir 

blok  kullanılarak  modellenebilir  (St.  Venant 

Modeli, Şekil    2‐11b). Taban yüzeydeki sürtünme 

direnci  aşılıncaya  kadar  blok  hareket  etmez.  Bu 

değere  eşik  dayanımı  ya  da  sünme  gerilmesi  adı 

verilir.  Burada  hareket  geri  dönüşümlü  değildir. 

Bu model ideal plastik akmayı tanımlar. Halbuki, 

yer malzemelerinin gerçek davranışı çoğu zaman 

yarı plastiktir.  

 
 

Şekil 2-10. Gerilmenin elastik birim deformasyon ile 
orantılı ve birim deformasyonun geri dönebilir olduğu 
elastik davranışı, davranışın sünek akma şeklinde olduğu 
plastik davranışı ve gevrek kırılmayı gösteren gerilme-birim 
deformasyon eğrisi.  
 

Bir  bloğa  yay  bağlayarak  doğal  ortamdaki 

davranışa  daha  yakın  modelleme  yapılabilir 

(Prandtl  modeli,  Şekil  2‐11c).  Blok  çekildiği 

zaman,  yayda  elastik  birim  deformasyon  birikir. 

Sünme gerilmesi aşıldığı zaman blok hareket eder 

ve  bu  birim  deformasyon  geri  dönüşümlü 

değildir.  Hareket  durduğu  zaman,  yayda  halen 

biraz  birim  deformasyon  vardır.  Depremlerin 

oluşum  mekanizmasını  açıklamak  için  ileri 

sürülen  elastik  sekme  teorisinin  ilk 

uyarlamalarında,  depremlerin  elastik  birim 

deformasyon  enerjisinin  tümünü  boşalttığı 

düşünülürdü.  Birçok  kimse,  Prandtl  modelinde 

olduğu gibi, depremden sonra kayada halen biraz 

elastik  birim  deformasyon  enerjisinin  olduğunu 

düşünmektedir. 

Viskoz  akma  modeli  ya  da  Newton 

modelinde, bir sıvıyla doldurulmuş ve gevşek bir 

şekilde yerleştirilmiş bir piston kullanılır. Piston, 

uygulanan  gerilme  ile  orantılı  bir  hızda  sıvıyla 

çekilir  (2‐11d). Çok küçük miktardaki gerilmeyle 

bile pistonda yerdeğiştirme olur. Newton cismi ile 

plastik  cisim  arasındaki  fark,  Newton  cisminde 

yerdeğiştirme  olmadan  önce  aşılan  bir  eşik 

dayanımının  olmamasıdır.  Bu,  viskoz  akma  ile 

ideal plastik akma arasındaki temel farklılıktır.  

Visko‐elastik  ya  da  Maxwell  Modeli’nde 

gevşek  pistona  seri  bağlanmış  elastik  bir  yay 

kullanılır  (Şekil  2‐11e).  Gerilme  uygulanır 

uygulanmaz,  kalıcı birim deformasyon birikmeye 
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Şekil 2-11. Reolojik modeller (Johnson, 1970). 
 

başlar  (modelin  viskoz  özelliği).  Yüksek 

viskoziteli Maxwell  cismi,  çok  kısa  süreli  yükler 

altında elastik bir cisim gibi davranır,  fakat uzun 

süreli  yükler  altında  bir  viskoz  cisim  gibi 

davranır. Zamanla  gerilme  azalırken,  sabit  birim 

deformasyonda  ilk  tepki  elastiktir;  ancak, 

zamanla,      sürekli      viskoz      deformasyona   

dönüşür.  Cam macunu  bir  top  gibi  sıçrayabilir, 

fakat zamanla yavaşça akmaya başlar. Astenosfer 

sıkışma  türü sismik dalgaları elastik olarak  iletir, 

fakat  levha  tektoniğinde  açıklandığı  gibi,  krip 

şeklinde yavaş yavaş akar. 

 

FAYLAR: REOLOJİ 
Faylanma  yüksek  gerilme  düzlemine 

(aşağıda  açıklandığı  üzere  mutlaka  maksimum 

kesme gerilme olması gerekmez) paralel yüzeyde 

yerdeğiştirmelere neden olur. Faylanmada toplam 

kohezyon  kaybı,  gerçek  separasyon,  birikmiş 

elastik birim deformasyon enerjisi boşalımı ya da 

farklı gerilmelere karşı direnç kaybı olabilir ya da 

olmayabilir.  Buna  karşın,  eklemler  kırık  yüzeyine 

dik  yerdeğiştirmelere  neden  olur.  Eklemde  her 

zaman  kohezyon  kaybı  ve  birikmiş  elastik  birim 

deformasyon enerjisi boşalımı olur.  

Kataklastik  (mikroskopik ölçekte  tanelenme; 

yani  taneler  içerisinde  ya  da  arasında 

yerdeğiştirme, burada sürtünme önemlidir) ya da 

plastik  (sürtünme önemli değildir)  şekilde oluşan 

deformasyon  kırılgan  olabilir.  Kristallerdeki 

defolar yerel plastik deformasyonda etkili olur; ya 

da  bu  defolar,  kusursuz  aynı  kristallere  göre 

kristallerin  daha  fazla  zayıflamasına  neden  olur. 

Kristallerdeki  defolar  (kusurlar):  (1)  yerdeğiştirme 

kirlilikleri  (substitutional  impurities),  kristal 

kafesinde  ideal  kristal  oluşturmak  için  gerekli 

olandan  başka  bir  atom,  (2)  katı  arası  yapılar 

(interstitials):  normal  olarak  bulunmaması 

gereken yerlerde bulunan atomlar, ve (3) boşluklar 

(vacancies):  kristal  kafesinde  dolmamış  yerler 

olarak  sıralanabilir.  Çoğu  plastik  deformasyon, 

gerilmeye  karşı  kristal  içerisindeki  defolardan 

ileri  gelen  hareketler  ile  ilgilidir.  Kristal,  içsel 

kristolografik bir düzlem  (tek  yönlü  yerdeğiştirme) 

ya  da  ikiz  bir  düzlem  (çift  yönlü  yerdeğiştirme) 

boyunca  gelişen  kayma  sonucu  yerdeğiştirebilir. 

Deformasyon,  basınç  çözünme  akması  ve  yeniden 

kristallenmenin  de  dahil  olduğu  tane  sınırı 

difüzyonu  vasıtasıyla  da  gelişebilir.  Basınç 

çözünme  akmasında  malzeme  daha  büyük 

sıkışma gerilmesi altında çözünür ve daha düşük 

gerilme  alanlarında  yeniden  çökelir.  Plastik 

deformasyonla  ilgili  modlar  sıcaklığa  ve  kesme 

gerilmesine bağlıdır. Sıcaklık deformasyon hızını 

ve deformasyon modunu  etkiler. Bu  etkileme ya 

tane  sınırı  difüzyonu  ya  da  katı  halde  yüksek 

sıcaklık kripi şeklinde olabilir. Öte yandan, gevrek 

(kırılgan) deformasyon sıcaklığa bağlı değil; fakat, 

çevre basıncına bağlı olma eğilimindedir.   

 

FAYLAR: GEOMETRİ 
Eğimi  900’den  küçük  bir  fayda,  fay 

düzleminin üstünde  tavan bloğu, altında  ise  taban 

bloğu  bulunur  (Şekil  2‐12).  Fayın  yer  yüzünü 

kestiği iz fay izi olarak adlandırılır. Fayın karşılıklı 

kenarlarında  önceden  bitişik  olan  iki  noktanın 

göreceli  yerdeğiştirmesine  atım  adı  verilir. Atım, 

doğrultu atım (yatay bileşen) ve eğim atım (düşey 

bileşen) bileşenlerine ayrılabilir. Atım çizgisel bir 

özellik  olduğu  için,  gidiş  (çizgiyi  içeren 

düzleminin kuzey  ile yaptığı açı), dalım  (çizginin 

düşey düzlem üzerindeki yatay ile yaptığı açı) ile 
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ifade  edilir.  Yatım  (fay  çiziklerinin  fay 

düzlemindeki  yatay  ile  yaptığı  açı)  olarak  da 

adlandırılmaktadır.  Fay  çizikleri  olarak 

adlandırılan fay düzlemindeki sürtünme  izleri en 

son kaymaya işaret eder.  

 

 
 

Şekil 2-12. (a) Normal fay, (b) verev atımlı normal fay 
için terminoloji. Siyah bant, fay ile ötelenen bir 
sedimenter birimdir. 
 

Kaymanın  aksine;  separasyon,  kırılan  bir 

düzlemin iki parçası arasında herhangi bir yönde 

ölçülen  ötelenmeye  denir.  Tabakalanmaya  dik 

yönde  ölçülen  separasyona  stratigrafik  separasyon 

denir.  

Anderson  (1942)  fayların  önceden 

faylanmamış  kayada  Coulomb  kırık  teorisinde 

açıklanan  mekanizmayla  oluştuğunu  ileri 

sürmüştür. Araştırmacı daha sonra ana gerilmeler 

ile  eşlenik  fayların  yönelimi  ve  atımı  arasındaki 

geometrik  ilişkiyi  araştırmıştır.  Faylanmanın 

yüksek  kesme  gerilme  düzlemine  paralel  olarak 

geliştiğini ileri sürmüştür. Şekil 2‐2’de görüldüğü 

gibi,  max  en  büyük  (σ1)  ve  en  küçük  (σ3)  asal 
sıkışma  gerilmeleri  ile  45  derecelik  bir  açı 

yapmaktadır.  Dolayısıyla  σ2‘ye  (ortanca  asal 

gerilme)  paralel  bir  hat  boyunca  kesişen  iki 

eşlenik  maksimum  gerilme  düzlemi  vardır.  Bu 

teori,  çift‐kuvvet  modeli  (Bölüm  4’de 

açıklanmaktadır)  kullanılarak  depremlerin  odak 

mekanizmalarını çözmede kullanılmaktadır.  

Şekil 2‐13’de görüldüğü gibi, en büyük asal 

sıkışma  gerilmesinin  (σ1)  düşey  olduğu  gerilme 

alanı  eğim  atımlı  normal  fayların  (tavan  bloğu 

taban  bloğuna  göre  aşağıya doğru  hareket  eder) 

oluşmasına  neden  olmaktadır  (Şekil  2‐13a);  en 

küçük asal sıkışma gerilmesi (σ3) düşey konumda 

ise, eğim atımlı ters faylar (tavan blok taban bloğa 

göre  yukarı  doğru  hareket  eder) meydana  gelir 

(Şekil 2‐13b); eğim açısı 45 dereceden küçük olan 

ters  faylara  bindirme  fayları  adı  verilir. 

Doğrultu/yanal atımlı  faylarda yerdeğiştirme yatay 

yönde, yani doğrultu yönünde olur; ortanca asal 

sıkışma  gerilmesi  (σ2)  düşey  yöndedir  (Şekil  2‐

13c).  Asal  gerilmelerin  hiç  biri  düşey  konumda 

değilse,  verev  atımlı  faylar  meydana  gelir. 

Anderson  tarafından  ileri  sürülen  teori, 

faylanmaya  uğrayan  cismin  tabakalanma, 

folyasyon, klivaj ya da fay yönelimini etkileyecek 

eski kırık düzlemleri gibi anizotropiler içermediği 

varsayamına dayanır.  

 

 
 

Şekil 2-13. İzotrop kayada (a) normal faylar, (b) ters 
faylar, (c) doğrultu atımlı faylar için asal gerilme yönlerine 
göre eşlenik fay düzlemlerinin (siyah taralı) yönelimi. Fay 
düzlemleri solda blokdiyagramlar şeklinde ve sağda 
stereografik izdüşüm şeklinde verilmiştir. Stereografik 
projeksiyonu görsel olarak anlayabilmek için, diğer 
yarıküresi aşağı ve sayfanın içine doğru içbükey olan bir 
yarım kürenin içine baktığınızı düşünün. Daire, kürenin 
yatay düzlemi kesen çevre dairesidir. Çizgiler, kürenin 
mekezinden geçen düzlemin alt yarıküre ile arakesitidir. 
Doğrultu atımlı fayların eğimi 900 olup, düz bir çizgi 
verirler; normal ve ters fayların eğimi 900’den küçük olup, 
eğrisel çizgiler verirler. 
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Şekil 2-14. Normal faylar ve bindirme fayları için fay 
eğim açısının () sürtünme katsayısı (s) ile ilişkisi. 
Burada, s=0 ve =450’dir (bu düzlem, 1 veya 3 düşey 
olduğu zamanki maksimum kesme düzlemidir) (Turcotte 
ve Schubert, 1982).  
 

Bununla birlikte, eşlenik maksimum kesme 

gerilme düzlemlerindeki gibi, eşlenik  fayların 900 

açıyla  kesişmediği  bilinen  bir  gerçektir. Bunların 

kesişme  açısı,  σ1  (maksimum  asal  gerilme  yönü) 

dar açıortay olacak  şekilde yaklaşık 60 derecedir. 

Bunun  sebebi,  ana  gerilmelere  göre  fay  açısının 

statik sürtünme katsayısından (s) etkilenmesidir. 

Turcotte ve Schubert (1982, sayfa 354‐55) yukarıda 

(1) en büyük asal sıkışma gerilmesi (σ1) ile  açısı 
yapan σ ve  ilişkisi, (2) gözenek basıncı (pw) ve (3) 
statik  sürtünme  katsayısı,  s.=../.(σn.‐.pw)  (.0  çok 

küçük  olduğu  için  ihmal  edilebilir)  şeklinde 

tanımlanan üç ilişkiyi birleştirmişlerdir.  

Bu  ilişkilere dayalı olarak, bindirme  fayları 

ve  normal  fayların  eğim  açısı  s‘nin  bir 

fonksiyonu olarak verilmektedir (Şekil 2‐14). s = 0 
ise,  bu  açı  450  dir.  Fakat,  s  =  0,6  (Şekil  2‐8)  ise, 
eğim  açıları  normal  faylarda  600  ,  bindirme 

faylarında 300 dir. Şekil 2‐15 ve 2‐16’da görüldüğü 

gibi,  bu  değerler  saha  gözlemleri  ile  çok  iyi 

uyumluluk  göstermektedir.  Şekil  2‐15’de  500 

eğimli bir normal  fay ve  Şekil 2‐16’da  150  eğimli 

bir ters fay görülmektedir.  

Yönelimi  sadece  ana  gerilme  yönleri  ile 

statik  sürtünme  katsayısına  bağlı  bir  fayın 

oluşmaya  başladığı  üst  kabukta,  yapısal  açıdan 

kusursuz  kaya  kütleleri  çok  ender  bulunur. 

Kayalar  tabakalanma, klivaj ve eklem düzlemleri 

içerir. Bir kere fay oluştuktan sonra, gerilme alanı 

belli  bir  derece  değişse  bile,  aynı  fay  düzlemi 

boyunca yerdeğiştirmeler tekrar tekrar oluşur.  

 

 
 

Şekil 2-15. Cape Kidnappers’da (Kuzey Adası, Yeni 
Zelanda) Pleistosen katmanlarını kesen normal fay (ölçek 
için resimdeki insanlara bakınız). Sağ taraftaki taban 
bloğu tavan bloğuna göre yukarı doğru hareket etmiştir. 
Fotoğrafın ortasındaki beyaz renkli katman, stratigrafik 
ayrılmanın tanımlanmasına izin verecek şekilde taban 
bloğunda fotoğrafın sağ üst köşesine hareket etmiştir. Fay 
zonu genelde basit fakat, tavan bloğunda tepeye yakın 
yerdeki ikincil bir kol da dahil olmak üzere ayrıntıda 
karmaşıktır (fotoğraf: Alan Hull, Yeni Zelanda Yer ve 
Nükleer Bilimleri Enstitüsü).  
 

Fay  meydana  geldikten  sonra,  fayın 

yeniden aktif olmasına karşı gösterilen sürtünme 

direnci,  aynı  kayada  yeni  bir  fay  oluşması  için 

gerekli gerilmeye karşı gösterilen dirençten daha 

azdır. Bu durum, sağlam bir kayada yeni bir fayın 

oluşmasına  ilişkin  Coulomb  yenilme  zarfı  ile 

birlikte,  mevcut  bir  fayla  ilgili  sürtünme 

yenilmesine  ilişkin  yenilme  zarfı  içeren  Mohr 

diyagramında gösterilebilir (Şekil 2‐17). En büyük 

ve  en  küçük  asal  gerilmelere  göre  farklı 

yönelimlere  sahip  mevcut  faylar,  Coulomb 

yenilmesi  şeklinde  oluşan  yeni  bir  faydan  önce 

kırılmaya  uğrarlar.  Bu  nedenle,  asal  gerilmeleri 

saptamak  için,  çift‐kuvvet  modeli  esasına 

dayanan  depremlerin  odak  mekanizması 

çözümleri doğrudan kullanılamaz (bkz. Bölüm 4).  
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Şekil 2-16. Silverthread petrol sahasında (Ventura Havzası, California) San Cayetano ters fayı. Çok çatlaklı Miyosen 
katmanları nispeten dar bir fay zonu boyunca Pliyosen katmanları üzerine itilmiştir (fotoğraf: Robert Yeats). 

 

Depremler,  Anderson  tarafından  Coulomb 

yenilmesi  esasına  dayalı  olarak  tahmin  edilen 

ideal  yönlerden  çok  farklılıklar  gösteren mevcut 

faylar üzerinde oluşabilir.   

Fayın  eğim  ve  doğrultusu,  kayma 

çiziklerinin gidişi ve dalımı ve fayın kayma yönü 

bilinirse,  kayma  çiziklerine  sahip  küçük  faylar 

analiz  edilerek  asal  gerilmelerin  yönleri 

bulunabilir. Yerinde (in situ) gerilme (bkz. Bölüm 

5) ya da odak mekanizması (bkz. Bölüm 4) verileri 

ile  karşılaştırılmak  isteniyorsa,  analiz  edilen 

kayma  çiziklerinin  bugünkü  deformasyon 

rejimine  ait  olup  olmadığının  bilinmesi 

gerekmektedir.  Herbir  fay  Wulff  steorenetinde 

altyarı kürede bir büyük daire olarak gösterilir ve 

kayma çizikleri de büyük daire üzerinde bir nokta 

olarak  işaretlenir.  Bu  daire  üzerindeki  ok,  tavan 

bloğunun  kayma  yönünü  gösterir.  Şekil  2‐18, 

Cuzco (Peru) yakınında yer alan Kuvaterner yaşlı 

fay  sistemlerine  ait  örnekleri  göstermektedir 

(Mercier vd. 1992). Ayrıntılı bilgiler  için Angelier 

(1979)  ve  asal  gerilme  yönlerini  saptamak  için 

kullanılan  bilgisayar  destekli  yöntem  için  ise 

Carey’e (1979) bakmanız tavsiye edilir.   

 

 
 

Şekil 2-17. Yapısal olarak defosuz malzemede yeni fay 
oluşumu (Coulomb yenilmesi) ile önceden mevcut fay 
üzerinde kaymaya (Byerlee yasasına göre fayın yeniden 
harekete geçmesine karşı sürtünme direncine) ait yenilme 
zarflarının karşılaştırılması. Kayanın defosuz olması 
durumunda yenilme, Mohr dairesinin Coulomb yenilme 
zarfına teğet olduğu noktada gelişir (bkz. Şekil 2-5). 
Önceden mevcut çatlak olması durumunda kaya, 1’in 
normali ile çatlak arasındaki açı olan ’nın (Şekil 2-1b) 1 
ve 2 arasında olduğu zaman çatlak üzerinde kayar. 
Kayanın bu çatlak üzerinde kayması, Coulomb 
yenilmesindekinden daha düşük bir kesme gerilme 
düzeyinde olur. Buna göre, önceden mevcut çatlağın 
yöneliminin Coulomb yenilmesindeki ideal yönelimden 
farklı olması durumunda bile çatlak yenilebilir. 
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Şekil 2-18. Cuzco bölgesindeki (Peru) Kuvaterner faylarının Wulff stereonetinde alt yarıkürede işaretlenen kayma vektörü 
verileri. Fay izlerine bitişik oklar, fay yüzeyinde ölçülen kayma vektörünün (kayma çiziklerinin) gidiş ve dalımına karşılık gelir. 
Oklar, tavan bloğunun göreceli yerdeğiştirme yönüne doğrudur. Bireysel kayma bloklarının 13 düzleminde 1’den ideal 300 
sapması, fayın tabakalanma veya önceden mevcut kırıklar gibi kaya anizotropisi tarafından kontrol edilmesinden dolayıdır. 
TQS normal fay örneği; 134a ters fay örneğidir (Mercier vd., 1992). 

 

KIVRIMLAR 
Tabakalı  çökeller  faylanmaya  ek  olarak 

(veya  faylanma  yerine)  kıvrımlanma  şeklinde 

deformasyona  uğrayabilirler.  Kıvrımların  büyük 

depremler üretip  üretmedikleri  bilinmemektedir. 

Son  yıllarda  gömülü  ya  da  örtülü  olan  deprem 

üreten  fayları  örttükleri  gözlenmiştir.  Örtülü  ya 

da gömülü faylar yüzeye kadar ulaşamamaktadır. 

Kıvrım  geometrisi,  deforme  olan  kayalar 

hakkında bilgiler sağlaması yanında görünmeyen 

faylar konusunda da bilgiler vermektedir  (Suppe 

ve Medwedeff, 1990). Yukarı doğru kıvrımlanmış 

bir tabakaya antiklinal, aşağıya doğru kıvrınlanmış 

bir tabakaya ise senklinal adı verilir.  

Menteşe  ya  da  menteşe  çizgisi  eğrisellik 

yarıçapının (rc) en küçük olduğu kıvrımlı yüzeyin 

bir kısmını oluşturur. rc, yayı kıvrım eğriselliğine 

en  iyi  uyan  dairenin  yarıçapıdır.  Şekil  2‐19’da 

kemerlenmeye  ait  eğrisellik  yarıçapı  ve  bir 

kıvrımın kanadı görülmektedir. Kanat düzlemsel 

ise,  kanadın  yarıçapı  (rc)  sonsuza  eşittir.  Bir 

kıvrımın  ekseni  menteşeye  paralel  olan 

tabakalanma içerisindeki bir çizgidir. Bir silindirik 

kıvrımın  geometrisi, uzayda paralel hareket  eden 

düz bir  çizgiye  (kıvrım  ekseni) benzetilebilir. Bir 

silindirik kıvrımda kıvrım eksenine dik olan  tüm 

kesitler  özdeştir.  Tüm  menteşeleri  bağlayan 

yüzeyi  tanımlamada  eksenel  düzlemden  ziyade 

eksenel  yüzey  teriminin  kullanılması  tercih  edilir. 

Çünkü, bu yüzeyler genellikle kavislidir.  

Eksenel yüzeyleri düşey ve düzlemsel olan 

kıvrımlara simetrik kıvrımlar adı verilir. Bir kanadı 

diğerinden daha fazla eğimli ve eksenel yüzeyleri 

900‘den  küçük  olan  kıvrımlara  asimetrik  kıvrımlar 

denir. Kıvrım, daha dik kanada doğru bir yönelim 

oluşturur.  Bir  kanadı  ters  dönmüş  kıvrımlara 

(eğim  >  900)  devrik  kıvrımlar  adı  verilir.  Yönelim 

devrik kanada doğrudur.  

 

 
 

Şekil 2-19. Bir antiklinalde kanatları, menteşeyi ve 
eğrisellik yarıçapını (rc) gösteren enine kesit. 
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Şekil 2-20. Kıvrımların sünekliğe dayalı iki sınıfı. Fleksürel kayma kıvrımlarında kanatlar ve menteşeler arasında katman 
kalınlığ (s) sabittir. Pasif akmalı kıvrımlarda kanatlar ve menteşeler arasındaki eksenel yüzeye paralel çizgilerin kalınlığı (a) 
sabittir.  

 

Kıvrımlar, kıvrımlanan kayanın süneklik ve 

sünümlülük  kontrastını  yansıtan  geometrilerine 

göre iki tipe ayrılır. Şekil 2‐20’de bu iki tip kıvrım 

örnekleri gösterilmiştir. Paralel  kıvrımlanma ya da 

fleksürel  kayma  kıvrımlanması  bükülmüş  sağlam 

tabakalar  arasında  kaymayı  içerir.  Tabakalar; 

sünekliği  düşük,  bükülmüş  bir  kiriş  gibi 

davranırlar.  Stratigrafik  kalınlık  (s)  menteşeden 

kanada kadar sabittir. Menteşede eksenel yüzeye 

(a)  paralel  ölçülen  görünür  kalınlık  s’  olup, 

kanatlara  doğru  azalır.  Bükülmüş  tabakalar  ile 

kaymanın olduğu sünek  tabaka sınırları arasında 

yüksek  süneklik  farkları  vardır.  Tabakalar 

bükülmüş  kirişler  gibi  davrandığından,  kıvrımlı 

tabakaların  dışbükey  yüzeyleri  çekme 

gerilmelerine  ve  içbükey  yüzeyleri  de  sıkışma 

gerilmelerine  uğrarlar;  yani,  eğilme  momenti 

önemlidir.  Burada  kaya  anizotropisi  etkili  olur. 

Fleksürel  kayma  tipi  kıvrımlar  genellikle 

konsantrik  kıvrımlardır;  yani  ardışıklı  tabakaların 

kıvrımlı  yüzeyleri  bükülme  merkezi  aynı  olan 

dairesel yaylar şeklindedir. Bu tarz bükümlenme, 

kıvrımlanmanın  aşağıya  doğru  sona  ermesine 

neden  olur;  yani,  altta  kıvrımlanmanın  olmadığı 

bir  yüzey  bulunur.  Benzer  kıvrımlar  ya  da  pasif 

akma  kıvrımlanması  eksenel  yüzeye  paralel 

dağılmış makaslama içerir. Stratigrafik kalınlık (s) 

menteşede  maksimum,  kanatlarda  minumum 

değerdedir.  Eksenel  yüzeye  paralel  görünür 

kalınlık  (a) kanatlardan menteşe bölümüne kadar 

sabittir.  Bu  tip  kıvrımlarda  düşük  süneklik 

kontrastı  ve  yüksek  süneklik  söz  konusudur. 

Eğilme  momenti  önemsiz  ve  anizotropi  etkili 

değildir. 

Faylanmadaki yerdeğiştirmeye bağlı olarak 

beş  tip  kıvrım  tanımlanabilir.  Bunlar:  sürüklenme 

kıvrımları,  fay  büklümü  kıvrımları,  fay  ilerleme 

kıvrımları,  temel  bağlantılı  sıkışma  yapıları  ve 

dekolman  kıvrımlarıdır  (Şekil  2‐21;  Suppe,  1985; 

Dahlstrom, 1990; Narr ve Suppe, 1994).   

Sürüklenme  kıvrımları  bitişik  fayda 

yerdeğiştirme yönüne uygun asimetri sunarlar ve 

faylanan  tabakalar  üzerindeki  sürtünmeye  bağlı 

olarak  gelişen  sürüklenmeye  tepki  olarak  ortaya 

çıkarlar.  Sürüklenme  kıvrımları,  diğer  kıvrım 

tiplerine  göre  çok  küçük  ölçekli  gelişen  kıvrım 

tipleridir.  Sürüklenme  kıvrımının  eksenel  yüzeyi 

faya  paralel  olarak  gelişir  fakat,  kıvrımlı 

tabakaların  mekanik  özellikleri  eksenel  yüzeyin 

yöneliminde  etkili  olur.  Sürüklenme  kıvrımları 

anizotropi  kontrastı  gösteren  tabakalanma 

düzlemleri  boyunca  meydana  gelebilir; 

tabakalanma  ve  fay  arasındaki  değiştirebilirler. 

Derindeki  bir  fayda  toplam  yerdeğiştirme 

miktarını  saptamada,  faydaki  yerdeğiştirme 

miktarı  ile  birlikte  sürüklenme  etkilerini  de 

bilmek  gerekmektedir.  Çünkü  her  ikisi  de 

derindeki  sismojenik  zonda  yer  alan  yüksek 

dayanımlı  kayalardaki  ters  faylanmanın  yüzeye 

yakın,  düşük  sismik  yansımalarıdır.  Örneğin, 

Şekil  2‐21a’da  görüldüğü  gibi,  fay  kesit 

düzleminde  kayarsa,  kayma  miktarı,  tavan 

bloğunda  taralı  olarak  gösterilen  tabakanın  üst 

noktası  ile  taban bloğundaki  taralı  tabakanın üst 

noktası  arasındaki uzaklıktır  (A‐A’). Buna karşın 

kayma miktarı  olarak,  hem  tavan  hem  de  taban 

bloğunda tabaka üst noktalarında faya düz olarak 

çekilen  noktalar  arasındaki  uzaklık  alınabilir  (B‐

B’).  B‐B’  kayma  miktarı  sismojenik  derinlikte 

gelişen  kayma  miktarını  saptamak  açısından 

önemlidir. 

Yapı,  tam  manasıyla,  bir  sürüklenme 

kıvrımı  olmamakla  birlikte,  bu  temel  yaklaşım 

Şekil  2‐22’de  göz  önüne  alınmıştır.  Geç 
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Pleyistosen  yaşlı  Saugus  Formasyonu’nun  üst 

seviyesi,  Oak  Ridge  Fayı’nın  taban  bloğunda 

korunmuş  olup,  fayın  güneyinde,  Long  Canyon 

senklinalinden  yeryüzüne  iz  düşürülerek 

bulunabilir. Bu  seviyenin  separasyonu  (ötelenme 

miktarı;  DE)  gösterilen  dört  kesittede  oldukça 

farklılıklar  göstermektedir.  Sürüklenme  etkisi 

dikkate  alınmazsa,  AC  uzaklığı  dört  kesitte  de 

aynıdır;  Yeats  (1988)  bu  kayma  miktarının 

deprem  kaynak  bölgesindeki  fayda  gelişen  atım 

miktarını daha çok yansıttığını belirtmiştir. 

 

 
 

Şekil 2-21. Fayla ilişkili kıvrımların sınıflandırılması. (a) Sürükleme kıvrımı, (b) fay büklümü kıvrımı, (c) fay ilerleme kıvrımı, 
(d) temelin de devreye girdiği basınç yapısı, (e) dekolman fayı. (b) ile (c) Suppe’den (1985), (d) Narr ve Suppe’den (1993), (e) 
Dahlstrom’dan (1990). 

 

Fay büklümü kıvrımları: Fay yüzeyleri kayma 

yönünde  düz  değilse,  fay  büklümü  kıvrımları 

oluşabilmektedir  (Suppe,  1983;  Şekil  2‐21b). 

Düzlemsel olmayan  fay yüzeyindeki hareket,  fay 

bloklarından  biri  ya  da  her  ikisinin  deforme 

olmasına;  ya da  fay  kayma  yüzeyinde daha düz 

bir iz oluşturmak için bloklardan birinde başka bir 

fay  oluşumuna  neden  olmaktadır.  Fay  büklümü 

kıvrımları  genellikle  tavan  bloğunda 

gelişmektedir. Bu  tip kıvrımlanma ya düşük açılı 

listrik  normal  faylar  şeklinde  tabakaların 

tiltlenmesi  ya  da  rampaları  olan  bir  bindirme 

fayında  tabakaların  birbiri  üzerine  binmesi 

sonucu  meydana  gelmektedir.  Bu  tip 

kıvrımlanmalar  sürtünme  sonucu  gelişen 

sürüklenmeden  ziyade  bükülme  sonucu 
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oluşmaktadır.  Bu  tip  kıvrımların  geometrisi 

gömülü bindirme fayları hakkında önemli bilgiler 

sağlar.  Fay  doğrudan  gözlenemezse  bile, 

doğrudan  gözlenebilen  arka  kanadın  uzunluğu 

(BB’)  faydaki  kaymanın  alt  sınırıdır  (YY’). 

Pakistan’ın  kuzeyinde,  Salt  Range  bindirmesi 

platforma  ait  tabakaları  tuz  birimlerindeki  bir 

dekolman  yüzeyi  boyunca,  güneye  doğru 

Prekambriyen  yaşlı  bir  temel  üzerine  getirmiştir 

(Şekil 2‐23). Temel yüksek açılı bir fay tarafından 

kesilmiş  olup,  Salt  Range’in  kuzey  kolunun 

konumunu  denetleyen  bir  fay  büklümü 

kıvrımının  meydana  gelmesine  neden  olacak 

şekilde, bidirme örtüsü bu blok üzerine yürümüş 

olmalıdır (Baker vd., 1988). 

 

 
 

Şekil 2-22. South Maintain petrol sahası (Kesit 1) ile  Barsdale petrol sahası (Ventura Havzası, California; Kesit 4) arasında 
Oak Ridge Fayı’nı gösteren dört enine kesit. DE, Saugus formasyonunun tepesindeki ötelenmenin dışarı çıktığı nokta; AC, 
deprem kaynağı olan bölgede delme noktası ötelenmesini ve yüzeye yakın katmanların faylanarak kıvrıma dönüşmesini 
hesaba katarak hesaplanan fay ötelenmesidir. Kıvrımların eğrisellik yarıçapı, bu kıvrımların yüzeye yakın yerlerde gelişen 
olaylar olduğuna ve aşağıda deprem kaynak bölgesine kadar erişmediğine işaret etmektedir (Yeats, 1988).     
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Fay  ilerleme  kıvrımları  (Şekil  2‐21c) 

ilerlemekte olan bir  fayın ucunda meydana gelir 

(Suppe ve Medwedeff,  1990). Bazan  fay  ilerleme 

kıvrımı  ile  ilgili  süreçler uç kısımda kilitlenmeye 

neden  olur  ve  fay  mevcut  kıvrımlar  içerisinde 

yayılmaya  çalışır.  Bu  durumlarda,  fay  ilerlemesi 

kayma miktarı  ile  karşılaştırıldığında  daha  hızlı 

olur.  Halbuki,  genel  durumlarda  fay  ucu 

yayılması  kayma  hızına  göre  daha  yavaştır. 

Kıvrımlanma  süreci  sırasında,  bir  kolda  yenilme 

meydana  gelebilir  ve  oluşan  fay  yüzeye  doğru 

yayılır. Fay ucuna yaklaştıkça, faydaki stratigrafik 

separasyon  sıfıra  düşer  ve  artan  kayma miktarı 

kıvrımlanma  ile  karşılanır.  Fay  büklümü 

kıvrımlarında  olduğu  gibi,  kıvrım  geometrisi 

gömülü bindirme fayları hakkında önemli bilgiler 

sağlar.  Ventura  havzasındaki  Ventura  Avenue 

antiklinali, yakındaki Padre Juan Fayı ile ilgili fay 

ilerleme  kıvrımı  sonucu  meydana  gelmiştir 

(Grigsby,  1986;  Şekil  2‐24).  Padre  Juan  fayı, Red 

Mountain  fayına  yaklaşırken,  Miyosen  yaşlı 

şeyllerden  yukarı  doğru  Pliyosen‐Pleyistosen 

yaşlı  derin  deniz  kumtaşları  ve  şeylleri  arasında 

bir  rampa  oluşturur.  Yerdeğiştirme  miktarı 

kıvrımlanma  ile  karşılandığı  için,  stratigrafik 

separasyon  üst  kesime  doğru  azalır  ve  yüzeye  

 

 
 

Şekil 2-23. Kuzey Pakistan’da ön ülke kıvrım-bindirme kuşağında Salt Range bindirmesi ve gömülü temel rampası. PB: 
Prekambriyen temel; SRF: Eokambriyen tuz ve evaporit; C-E: örtü platform dizisi; R, S: Miyosen-Kuvaterner arası çökelleri. 
Platform dizisi bir fay büklümü kıvrımı şeklinde deforme olmuştur (Baker vd., 1988). 
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Şekil 2-24. Orta Ventura Havzası’nda (California) kısmen kuyular (altında düşey çizgi bulunan içi boş üçgenler) tarafından 
kontrol edilen zıt eğimli sismojenik ters fayları gösteren dönüştürülmüş enine kesit. Kazıkların birbirine doğru hareket ettiği 
varsayılmıştır. Senklinalin kuzey kanadının yerini belirlemek için, Red Mountain Fayı’nın eğimindeki değişimin bilinmesi 
gerekir. Qs: Pleistosen; QTf: Pliyosen-Pleistosen; Tfr: Pliyosen; Tsq, Tm, Tr: Miyosen şeyli; Tv, Tsp: Oligosen; E: Eosen; K: 
Kretase; artı işaretleri: seçilmiş deprem yerleri (Huftile ve Yeats, 1995). 

  

yakın  yerlerde  fay  düzleşir  ve separasyon sıfıra 

yaklaşır.  Bu  örnek,  Padre  Juan  fayının  yüzeye 

yakın  izinin  düşük  kesme  gerilmesi  yönelimiyle 

kıvrımlanmaya  dönüşmesi  ve  yüzeyi  keserek 

Holosen yaşlı seki çökellerini öteleyen yeni bir fay 

(Javon Canyon Fayı) oluşturması gerçeği ile daha 

karmaşık  bir hal  almaktadır  (Sarna‐Wojcicki vd., 

1987).  

Temel  bağlantılı  sıkışma  yapıları  temelden 

itibaren tabakalı, yatay ve düşük kohezyonlu örtü 

serisi içinde yukarı doğru ilerleyen fayların tavan 

bloklarında meydana gelir (Narr ve Suppe, 1994). 

Temeldeki fayların yönelimleri faylanma anındaki 

gerilme  alanları  ile  birlikte  temelde  yer  alan 

mevcut  zayıflık  düzlemlerinden  etkilenir.  Fay, 

temelin  çıkıntı  yapan  kenarı  üzerinde  karmaşık 

bir monoklinal  kıvrım  (perde  kıvrımları)  şeklinde 

örtü  birimleri  içerisinde  ilerler  (Şekil  2‐21d). 

Temeldeki  faylar  sismojenik  olabilir  ve  bu 

nedenle örtü birimleri ve temelin üst kesimleri ile 

ilgili yapısal analizler, sismojenik derinlikteki  fay 

hakkında bilgi sağlayabilirler. 

Dekolman  kıvrımları,  altında  kıvrımlanma 

olmayan  dekolman  bölgesi  üzerinde  yer  alan 

konsantrik  kıvrımlardır  (Şekil  2‐21e).  Bu  tür 

kıvrımlarda yapı içerisine doğru yükselen ana bir 

fay  bulunmaz;  onun  yerine,  sünek  malzeme 

senklinal çukurluğundan antiklinal çekirdeklerine 

doğru hareket eder (Dahlstorm, 1990).  

Bu tip kıvrımlarla  ilgili saha örnekleri Şekil 

2‐25,  2‐26  ve  2‐27’de  verilmiştir.  Şekil  2‐25  ve  2‐

27’deki  kıvrımlar  artık  aktif  değildirler.  Buna 

karşın,  Şekil  2‐26’da  gösterilen  Ventura  Avenue 

antiklinali halen aktif bir kıvrımdır.       

 

 

 

 
 

Şekil 2-25. Hancock’ta (Maryland eyaleti) Siluriyen yaşlı 
Bloomsburg formasyonunda konsantrik kıvrım 
(senklinal) (fotoğraf: Robert Yeats). 
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Şekil 2-26. Ventura (California) yakınlarında Pliyosen 
derin su kumtaşlarında Ventura Avenue fleksürel kayma 
antiklinali. Antiklinal oluşumu yaklaşık 500.000 bin yıl 
önce başlamış olup, halen devam etmektedir (fotoğraf: 
Robert Yeats). 

                            

DÖNÜŞTÜRÜLMÜŞ KESİTLER 
Şekil  2‐21b,c,d  ve  2‐24’de  dönüştürülmüş 

kesitler  ile  ilgili  örnekler  görülmektedir.  Bu 

kesitler, kesit alanını değiştirmeksizin bir tektonik 

taşınım  hattı  boyunca  önceden  deforme  olmuş 

durumun  deforme  olmamış  duruma 

getirilmesiyle  elde  edilen  kesitlerdir  (bkz. 

Woodward vd., 1989). Stratigrafik kalınlıklar Şekil 

2‐21b,c ve d’de görüldüğü gibi çok iyi biliniyorsa, 

çizgi uzunluğu dönüşümü ile önceki deforme olmuş 

duruma  getirilebilir.  Deformasyon  zonundan 

uzakta  yer  alan  noktalar  tespit  edilir;  yani, 

deformasyon öncesi tüm kesitteki düşey bir eksen 

deformasyon  sonrasında  da  düşey  konumdadır 

(bkz. Şekil 2‐24). İki eksen arasındaki tabakalanma 

düzlemlerinin  çizgi  uzunlukları  deformasyon 

öncesi ve sonrası aynı olmalıdır. Diğer bir yöntem 

alan dönüşümüdür.  Şekil 2‐21c’de görüldüğü gibi, 

en üst kaya katmanı üzerinde yer alan kaya alanı 

şeklin  sağında  kısalmayla  tanımlanan 

dikdörtgenin alanına eşit olmalıdır.  

Bir  dönüşüm  kesiti  kabul  görebilir,  yani 

doğru  olabilir  (kesit  dönüştürülemezse, 

yerdeğiştirme kesit düzleminde olmadığı takdirde 

doğru  olamaz).  Bununla  birlikte,  yatay  kısalma 

için farklı değerler ve derindeki gömülü bir fayın 

konumu  ile  ilgili  farklı  tahminler  ortaya  koyan 

kabul  görebilir  enine  kesit  topluluğu mevcuttur. 

Böyle  faylar  kesit  içine  ya  da  dışına  tektonik 

taşınım  gerektiriyorsa,  California’daki  kıvrım‐

bindirme  kuşakları  boyunca  dönüşüm  kesitleri 

doğrultu  atımlı  faylanmanın  etkilerini  hesaba 

katamaz  (ancak,  tektonik  taşınım,  enine  kesit 

düzleminden  ziyade  harita  düzleminde 

gerçekleştiği  için,  John  Suppe  dönüşüm 

haritalarında  doğrultu  atımlı  faylanmaların 

dikkate  alınabileceğini  belirtmiştir.  Günümüzde 

üç  boyutlu  olarak  eski  konuma  getirme 

çalışmaları  halen  araştırma  konusudur).  Benzer 

şekilde  bir  dönüşüm  kesiti  düşey  bir  eksen 

etrafındaki  tektonik  rotasyonu  da  göz  önüne 

alamaz.  

 

 
 

Şekil 2-27. Peşaver’in (Pakistan) güneyinde Attock-
Cherat Sırtı’nda sünek antiklinal. Katmanlar, Paleosen-Alt 
Eosen yaşlı ince tabakalanmalı kireçtaşlarıdır (fotoğraf: 
Robert Yeats). 
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Fay  büklüm  kıvrımları  ve  fay  ilerleme 

kıvrımları,  yakınsamanın  kabuğun  sadece  sığ 

tabakaları  ya  da  en  çok  tüm  kırılgan  kabukta 

olduğu  varsayımına  dayanır.  Plastik  olarak 

deforme  olan  alt  kabuktaki  kısalma  göz  önüne 

alınmaz.  Bununla  birlikte,  kabuğun  tabanındaki 

Moho  (bkz.  Bölüm  1)  bileşimsel  bir  süreksizlik 

yüzeyi  olup,  kırılgan  kabuk  kısalmaya  maruz 

kalırsa,  kısalma Moho  üzerindeki  kalınlaşmayla 

telafi  edilir;  bu  olay  alansal  dönüştürülmüş  alt 

kabuk ile tasvir edilebilir.       

 

BÜYÜME  TABAKALARI,  GÖMÜLÜ 

FAYLARIN KAYMA HIZI VE EĞİMİ 
California’da Transverse Range Bölgesi’nde 

çökel  birikimiyle  birlikte  gömülü  faylarda  da 

kayma  birikimi  olmaktadır.  Faylanma  sırasında 

biriken  çökellere  büyüme  tabakaları  adı 

verilmektedir.  Bu  altbölümde,  yüzeyden  ya  da 

sondaj kuyuları  ile doğrudan gözlem yapılabilen 

çok derinde yer alan gömülü bindirme  faylarının 

kayma  hızı  ve  eğim  miktarını  saptamak  için, 

büyüme  tabakalarının  kullanılması  ile  ilgili 

örnekler verilmektedir. 

Şekil  2‐28’de  fay‐büklümü  kıvrımlanması 

sırasında  çökelen  büyüme  tabakalarının 

geometrisi görülmektedir  (Shaw ve Suppe, 1994). 

Şekil  2‐28b’de  AA’  ve  BB’  olarak  görülen  kink 

bantları yapısına  sahip  fay büklüm kıvrımına ait 

bir örnek görülmektedir. Bu kink bantları A ve B 

yüzeyleri  ile  sınırlanmışlardır. Bu  yüzeylere  aktif 

eksenel  yüzeyler  adı  verilir.  Fay  rampasında  iki 

büklüme  sabitlenmiş  olup,  yerdeğiştirme 

meydana  gelirken  yüzeyler  katmanlar  içinde 

hareket ederler. Buna karşın A’ ve B’ yüzeylerine 

aktif  olmayan  yüzeyler  adı  verilir.  Aktif  olmayan 

yüzeyler  ilk  fay  kıvrımlarının  oluştuğu  yüzeyler 

olup,  yerdeğiştirme  ve  AA’  kink  yapısında 

genişleme  olurken,  zamanla  aktif  eksenel 

yüzeylerden  pasif  olarak  uzaklaşacak  şekilde 

hareket  ederler.  Gömülü  faydaki 

yerdeğiştirmeden  önce  birikmiş  tabakalarda,  fay 

büklümü  kıvrımına  bağlı  olarak  kalınlıklarında 

değişimler  olmaz  ve  kink  bantlarını  sınırlayan 

eksenel yüzeyler birbirlerine paralel olarak gelişir.  

Ancak,  büyüme  tabakalarındaki  eksenel 

yüzeyler  yukarı  doğru  birbirine  yaklaşırlar. 

Faylanma  başlangıcında  A’  noktası  henüz  A 

noktasındadır; bu durumda AA’ tabaka uzunluğu 

fay  atımı  için  minimum  bir  yaklaştırımdır.  P 

noktası  hem  aktif  hem  de  aktif  omayan  yüzey 

olduğu  için,  kink  bandının  genişliği  daralarak  P 

noktasında sıfıra erişir. Daralan AA’P kink bandı 

büyüme  üçgenini  oluşturur.  En  eski  ve  en  genç 

büyüme  tabakalarının  yaşları  biliniyorsa, 

bindirme  fayının  kayma  hızını  belirlemek  için, 

büyüme  üçgeninin  tabanındaki  AA’  kink 

bandının  uzunluğu  büyüme  kesitinin  tavanı  ile 

tabanı  arasındaki  yaş  farkına  bölünürebilir. 

Bindirme  fayının  eğimi  fay  büklüm  kıvrımının 

gerideki  kanadının  eğimidir.  Fayın  üzerinde  yer 

alan  büyüme  öncesi  tabaka  kalınlığını  ölçmek 

mümkün  olmadığından,  fayın  derinliğinin  bu 

yöntemi  kullanarak  doğrudan 

saptanamayacağına  dikkat  ediniz.  Büyüyen   fay  

 

 
 

Şekil 2-28. Büyüyen bir fay büklüm kıvrımının kinematik 
gelişimi (Suppe vd., 1992). (a) Büyüme öncesi katmanları 
ve oluşacak olan bindirme rampasının konumu, (b) 
bindirme fayı üzerindeki kayma, fay eğilmelerine 
iliştirilmiş A ve B aktif eksenel yüzeyleri boyunca tavan 
bloğunu kıvrımlandırmaktadır. A’ ve B’ inaktif eksenel 
yüzeyleri fay eğilmelerinde gelişir ve aktif eksenel 
yüzeylerden düz kayma ile uzaklaşır. Kink bandı 
genişlikleri olan AA’ ve BB’ nün fay üzerindeki kaymaları 
eşit olup; AA’ ile BB’ arasındaki fark, kıvrımlanma ile 
tüketilen kaymayı temsil eder. (c) Devam eden kayma, bir 
büyüme üçgeni üretecek şekilde kink bantlarını genişletir; 
kink bantları büyüme katmanları içinde yukarı doğru 
incelir ve P noktasında yakınsar. Büyüyen horizonların 
kanat genişlikleri, çökelmelerinden itibaren fay kaymasını 
temsil eder. Arka kanadın eğimi, gömülü bindirmenin 
eğimine eşittir (Shaw ve Suppe, 1994). 
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Şekil 2-29. Santa Barbara Kanalı’nda (Güney California) bir büyüme üçgeninin göçmeli sismik yansıma profili ile 
görüntülenmesi. (a) Yorum yapılmamış durum; (b) yorumlanmış durum. Büyüme üçgeni içinde eğimli katmanların gösterdiği 
paralelliğe dikkat ediniz (Shaw ve Suppe, 1994). 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
Şekil 2-30. Fay ilerleme kıvrımının büyüme öncesi 
katmanlar (ardalanmalı taramalı ve taramasız alanlar) ve 
büyüyen katmanlar (en üstteki taramasız patern) ile 
birlikte ilerlemeli gelişimi. Fay büklüm kıvrımı 
örneğinin (Şekil 2.28) aksine, ön kanattaki büyüyen 
katmanların kalınlığı, birdirmenin ilerleyen ucu 
önündekiler ile aynıdır. Arka kanatttaki eksenel 
yüzeylerin ikisi de aktif olup, üst levhaya göre dışarı 
doğru hareket etmektedirler. Arka kanat üzerinde düz 
katmanlara ait üçgen, katmanın aşamalı genişlemesini 
kaydeder (Suppe vd., 1992). 
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büklümü kıvrımlanmasının ayırt edici özellikleri, 

bir  kıvrımın  ön  ve  arka  kanatlarında  büyüme 

üçgenlerinin  varlığı  ve  büyüme  üçgeninin 

tamamındaki büyüme tabakalarının paralelliğidir. 

Şekil  2‐29’da,  California  güneyinde  Santa 

Barbara’daki  fay  büklümü  kıvrımının  üzerinde 

yer  alan  büyüme  üçgeni  ile  ilgili  bir  örnek 

görülmektedir. 

Fay  ilerleme  kıvrımlanması  sırasında 

çökelen  büyüme  tabakaları,  gömülü  bindirme 

fayının kayma hızına kıyasla çökelme hızına bağlı 

olarak daha karmaşık geometrik yapılar meydana 

getirirler.  Fay  ilerleme  kıvrımlanmasına  bağlı 

olarak  gelişen  büyüme  üçgenleri  gerideki  kanat 

ile  karşılaştırıldığında  ön  kanatta  çok daha  fazla 

eğimli  taban  yüzeyleri  oluştururlar  ve  geri 

kanatta  iki  büyüme  üçgeni  oluşabilir;  bu durum 

geri  kanattaki  kink  bandını  sınırlayan  her  iki 

eksenel yüzeyin aktif olduğunu gösterir  (Şekil 2‐

30).  Suppe  ve  Medwedeff  (1990)  fay  ilerleme 

kıvrımlarının  altında  yer  alan  gömülü  fayların 

eğimi  ve  kayma  hızını  saptamak  için  yöntem 

geliştirmişlerdir.  

1994 Nortridge depremi dahil olmak üzere 

birkaç  ters  fayın  depremselliği,  sismojenik  zona 

kadar  uzanan  ve  fay  büklüm  kıvrımları  ile  fay 

ilerleme  kıvrımları  altında  yer  alan  faylarda 

olduğu  gibi  düzleşmeyen,  orta  derecede  açıyla 

eğimli bir fayı ortaya çıkarmaktadır. Temelde yer 

alan  aktif  ters  faylar  temelle  ilişkili  sıkışma 

yapıları  şeklinde  üstteki  sedimenter  birimlere 

kadar yayılabilirler (Narr ve Suppe, 1994). Şekil 2‐

31’de, Los Angeles havzasının  (California) kuzey 

kenarındaki Las Cienagas monoklinal kıvrımının 

 

 
 

Şekil 2-31. Los Angeles çukurunun (Güney California) kuzey ucundaki monoklinal. Büyüme öncesi katmanları yapı içinde 
incelmekte ve yatay katmanların yatay bir eksen etrafında dönmesini sağlamaktadır. Büyüme üçgenlerinin aksine, büyüyen 
katmanların eğimi yaş ile birlikte artar (Schneider vd., 1996). 
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Şekil 2-32. Gömülü bir fayın yerdeğiştirmesinin, taban 
katmanı eğiminin üst katmandan büyük olduğu büyüyen 
katmanlara dayalı olarak hesaplanma yöntemi. Tepe ile 
çukur arasındaki kalınlık farkı, yerdeğiştirmenin düşey 
bileşenini (göreceli oturmayı) verirken, taban ile üst 
katman arasında tabaka uzunluğu farkı da yatay bileşeni 
verir (Schneider vd., 1996). 
 

güney  kanadı  görülmektedir  (Schenider,  1996). 

Büyüme  öncesi  tabakalar  (Delmonsiyen  ve  daha 

yalşılar)  taban bloğu ve  tavan bloğu arasında bir 

kalınlık  azalımı  göstermezler.  Halbuki,  Pliyosen 

ve  Pleyistosen  yaşlı  büyüme  tabakaları 

monoklinali  geçerken  incelirler.  Bu  tip  yapıların 

en belirgin özellikleri, geri kanadın olmaması ve 

daha  yaşlı  büyüme  tabakalarının  eğimlerinin 

artmış  olmasıdır.  Bu  durum  büyüme 

tabakalarının yatay bir eksen etrafında  rotasyona 

uğradığını gösterir. Tabakalar sürekli göç eden bir 

eksenel  yüzeyi  geçmedikleri  için,  büyüme 

üçgenleri gelişmez.  

Yapı  boyunca  büyüme  tabakalarının 

kalınlıkları azaldığı  için, çökel sıkışmasını hesaba 

kattıktan  sonra,  yapı  boyunca  büyüyen  bir 

birimin kalınlığındaki fark faydaki göreceli düşey 

bileşeni  saptamak  için  kullanılır  (Şekil  2‐32). 

Alttaki  tabaka  tepeye  göre  kıvrımlandığı  için, 

alttaki  tabakanın  uzunluğu  üstteki  tabakanın 

uzunluğundan daha fazladır. Alt ve üst tabakalar 

arasındaki  tabaka  uzunluklarındaki  fark 

kullanılarak  faydaki  yatay  atım  miktarı 

hesaplanabilmektedir.  Düşey  atım  miktarının 

yatay atım miktarına bölümü  fayın eğim açısının 

tanjantını  verir.  Bu  durum,  üst  bloğun  alt  bloğa 

göre yerdeğiştirmesini göstermek suretiyle grafik 

olarak ifade edilebilir (Şekil 2‐33). Büyüme tabaka 

serisinin  yaşları  bilinirse,  bu  yerdeğiştirme 

vektörü  yaşa  göre  kalibre  edilebilir  ve  gömülü 

bindirme  fayının  kayma  hızı  saptanabilir.  Bu 

yöntem  çukurluk  içerisindeki  tabakalanma 

kaymasını belirleyemediği  için, bu yerdeğiştirme 

hızı bir minumumdur. Çukurlukta  tabakanlanma 

kayması  varsa,  çukurlukdaki  kazık  ile  ilgili 

tahmin yanlış olabilir.     

 

 
 

Şekil 2-33. Şekil 2-31’de verilen yapı için kümülatif 
kısalma-kümülatif göreceli oturma ilişkisi; alt bloktaki bir 
partikülün üst bloğa göre izafî yerdeğiştirmesi olarak 
gösterilmiştir. Görülen yerdeğiştirme, kompaksiyon 
etkilerinin dikkate alındığı ve alınmadığı durumların ikisini 
de içerir (Schneider vd., 1996). 

 

JEOLOJİK HARİTA SİMGELERİ 
Jeolojik  haritalarda  fayları,  eklemleri, 

kıvrımları,  eğimli  tabakaları  ve  folyasyonları 

(mineral  tanelerinin  yönelimleri  veya  farklı 

gerilim  ya  da mağma  akışı  nedeniyle  kayaların 

metamorfizmaya  uğraması  sonucu  gelişmiş 

kayalara  ait  farklı  bileşimlerle  ilgili 

tabakalanmaları)  göstermede  kullanılan  önemli 

simgeler Şekil 2‐34’de açıklanmıştır.  
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Şekil 2-34. Jeolojik haritalarda yaygın olarak kullanılan semboller. 
 

ÖZET 
Bu  bölümde  kayaların  deformasyonlarını 

denetleyen  temel  esasları  ve  kayaların 

deformasyona  uğraması  sonucu  gelişen  önemli 

yapılar  hakkında  bilgi  verilmiştir.  Depremler, 

genellikle  faylardaki ani yerdeğiştirmeler  sonucu 

meydana gelmektedir; deprem bölgeleri hakkında 

bilgi  edinebilmek  için,  fayların  uzun  zaman 

içerisindeki  geçmiş  davranışlarını  bilmek 

gerekmektedir.  Yapısal  jeoloji  ile  ilgili 

derinlemesine  bilgiler  için  okuyucunun  Suppe 

(1985) ya da Twiss ve Moores (1992) gibi standart 

yapısal  jeoloji  kitaplara  başvurması  önerilir. 

Depremlere ilişkin kaya mekaniği ile ilgili süreçler 

konusunda  Scholz  (1990)  tarafından  yazılmış 

kitap  önerilebilir.  Bölüm  3’de  kabukta  olan 

depremlerin odak yerlerinin  jeolojisi ve mekaniği 

konusunda ayrıntılı bilgiler verilmektedir.   
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3 
 

Deprem Kaynak Bölgesinin Jeolojisi 
 

Yerkabuğundaki  depremlerin  genellikle 

faylardaki  ani  yerdeğiştirmeler  sonucu  meydana 

geldiği  kabul  edilir  ve  büyüklüğü  M    >  6,0 

depremlerin  çoğu  yeryüzünde  yüzey  faylanması 

oluştururlar.  Ancak,  yeryüzünde  gelişen  yüzey 

faylanması, depremlerin meydana geldiği 10–20 km 

derinliklerdeki  fay  koşullarını  temsil  etmeyebilir. 

Yüksek  basınç  ve  sıcaklık,  deprem  odak 

derinliklerinde kayaların yüzeydekinden çok  farklı 

davranış  göstermesine  neden  olur.  Yeryüzündeki 

çoğu  kayalar  hasar  yapıcı  deprem  üretmek  için 

yeterince  birim  deformasyon  enerjisi 

biriktiremeyecek  derecede  çok  zayıftırlar. 

Yeryüzünde  faylanma  boyunca  gelişen 

yerdeğiştirme  miktarı  ve  kırık  uzunluğu  odak 

derinliklerinde gelişenden oldukça az olabilir.  

Deprem  odak  derinliklerindeki  kayalardan 

doğrudan  örnek  alınamadığı  için,  büyük  bir 

depremin odaklandığı derinliklerde ne tür olayların 

geliştiği  bilinmemektedir.  Bununla  birlikte,  birkaç 

ülkenin  gerçekleştirdiği  derin  sondaj  projeleri 

gelecek  birkaç  on  yıl  içinde  odak  derinliklerinde 

örnek alma sorununu çözebilir. Ancak, günümüzde 

sınırlı  derecede  de  olsa  bilgiler  bulunmaktadır. 

Bunlar;  (1)  deprem  sismogramları  ve  derin  sismik 

yansıma  profillerine  dayanan  yorumlamalar,  (2) 

doğrudan  inceleme  olanakları  veren  yükselmiş  ve 

aşınmış  eski  yerkabuğuna  ait  kayalar,  (3) 

laboratuvar  ortamlarında  deneysel  olarak 

yerkabuğu  derinlikleri  için  sıcaklık  ve  basınçlar 

oluşturularak,  eskiden  yerkabuğu  derinliklerinde 

yer alan kayaların deformasyona uğratılması ve (4) 

teorik modellemelerdir.  

 

DEPREM DAĞILIMI İLE İLGİLİ 

KANITLAR 
Yerkabuğunda depremlerin dağılımından  ne 

tür  bilgiler  elde  edilebilir?  Kıtasal  ortamlarda 

depremler  genellikle  üst  kabukta  meydana 

gelmektedir.  En  derin  depremler  en  yaşlı  kabukta 

oluşmaktadır.  Okyanusal  havzalarda  en  derin 

depremler  en  yaşlı  litosfer  parçalarında  (yitim 

zonlarında  olanlar  dışında) meydana  gelmektedir. 

Kıta  ve  okyanuslarda  en  yaşlı  kabuk  en  soğuk 

olduğu  için,  sıcaklık  koşulları  nedeniyle  deprem 

derinlikleri sınırlı kalmaktadır.  

Derinliğe bağlı olarak depremlerin keskin bir 

şekilde sona ermesine ilişkin bilgiler, yüksek kaliteli 

bölgesel deprem  izleme ağları  ile  izlenen ve yoğun 

sismik  etkinlik  gösteren  fay  zonları  boyunca  elde 

edilmiştir. Şekil 3‐1 San Jacinto Fayı ve San Andreas 

Fayı’nın orta bölümlerinde,  fayların doğrultularına 

paralel  uzun  süreli  deprem  etkinliklerini 

göstermektedir.  San  Jacinto  Fayı  boyunca 

depremlerin  oluştuğu  en  alt  seviye  güneydoğuda 

yükselmekte ve  Salton Denizi yakınlarında yüksek 

bir  jeotermal  gradyanın  varlığını  yansıtmaktadır. 

San Andreas Fayı boyunca depremlerin oluştuğu en 

alt  seviye,  sıcaklıkla  birlikte  fay  zonundaki  kaya 

tipine bağlı olarak  iniş  çıkışlar göstermektedir. San 

Jacinto Fayı’na ait kesitte, A noktasının 10 km ve 40 

km  güneyi  arasındaki  kesim  ile  80  km  ve  150  km 

güneyi  arasındaki kesime dikkat  ediniz  (Şekil  3‐1); 

en sığ seviyeler daha derin seviyelere göre daha az 

deprem  üretme  eğilimindedir.    (Şekil  3‐1b’de 

görüldüğü üzere 80 km ile 130 km arasında yer alan 

sığ  asismik  kesim,  sonradan  Loma  Prieta 

depreminin  olduğu  sismik  boşluğa  benzer  bir 

sismik  boşluk  bölgesi  olabilir.)  San  Andreas 

Fayı’ndaki en sığ seviyeler San Francisco, San  Juan 

Bautista  ve  Parkfield  yakınlarında  nispeten  düşük 

bir depremsellik sunmaktadır.  

Yoğun  sismik  ağ  tarafından  kaydedilmiş  17 

Ekim 1989 Loma Prieta depremi (M= 7,1; California) 

artçı sarsıntıları yanal atımlı faylarda yaygın olarak 

görülen sismik aktiviteyi sergilemektedir (Şekil 3‐2). 

Birincisi, artçı deprem dağılımının  en alt ve  en üst 

seviyesi  Şekil  3‐1’de  çok  belirgin  olarak 

gözlenmektedir. Fay düzleminin en sığ kesimi olan, 

1,5‐2  km  derinlik  boyunca  hemen  hemen  hiç  bir 

artçı deprem görünmemektedir (Şekil 3‐2’deki enine 

kesitler).  İkincisi, artçı deprem dağılımı Şekil 3‐2’de 

faya paralel olarak dağılım gösteren A‐A’ kesitinde 

belirtildiği  gibi  muntazam  değildir.  Fayın  bazı 

kısımlarında  artçı  deprem  yoğunlaşması 



 

görünürken,  birkaç  km2’lik  alana  sahip  diğer 

kısımlarının  asismik  olduğu  gözlenmektedir.    Son 

olarak  da,  Şekil  3‐2’de  B‐B’  kesitinde  ve  haritada 

görüldüğü  gibi,  San  Andreas  Fayı’ndan  uzak 

bölgelerde  önemli  sayıda  artçı  depremler  yer 

almaktadır. San Andreas Fayı’nın batısında ve ana 

şokun güney‐güney doğusundaki artçı  sarsıntıların 

düzlemsel  zonuna  ve  B‐B’  kesitinde  daha  büyük 

derinliklere kıyasla  2‐10 km derinlik  arasında  artçı 

deprem  zonunun  daha  büyük  olan  “kalınlığına” 

dikkataediniz.

  

 
 

Şekil 3-1. California’da iki büyük fayın doğrultusuna paralel depremlerin dağılımları. Üstteki şekilde San Jacinto fayı üzerinde 
1981-1992 arasında oluşan depremler işaretlenmiştir. Kesitin sol ucu kuzeybatı yönünü gösterir. Alt diyagramda Orta San 
Andreas Fayı üzerinde 1989 Loma Prieta depremi öncesine ait 20 yıllık depremler (a) ve Loma Prieta depreminin artçı şokları 
(b) görülmektedir. Kesitin sol ucu kuzeybatı yönünü gösterir. San Jacinto depremsellik enine kesiti Peterson ve 
Wesnousky’den (1994). San Andreas enine kesitleri U.S. Geological Survey Staff’den (1990). 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-2. 17 Ekim 1989 Loma 
Prieta (California) artçı şoklarının 
dağılımı. Ana şok artçı şokların 
tabanına yakın bir yerdedir. 
Üstteki 1,5-2 km’lik sığ zonda 
depremlerin hemen hemen 
bulunmayışına, artçı şok zonu 
içinde depremlerin üniform 
olmayan dağılımına ve U.S. 
Geological Survey Staff’den 
(1990) alınan haritadaki B-B’ 
kesitinde gözlenen fay zonu dışı 
depremselliğe dikkat ediniz. 
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Şekil 3-3. Calaveras Fayı üzerinde 1979 Coyote Lake (M=5,9) ve 1984 Morgan Hill (M=6,2) depremlerinin kayma dağılımı 
ile birlikte deprem öncesi ve deprem sonrası sismisitenin karşılaştırılması. Enine kesitlerde görülen veriler faya paraleldir. 
Yıldız işaretleri ana şok içmerkezlerini gösterir. Kayma konturları santimetre cinsindendir (Oppenheimer, 1990). 
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Şekil 3-4. A.B.D.’nde derinliğe göre deprem dağılımı. İçi dolu üçgenler, deprem aktivitesinin %90’ından fazlasının oluştuğu 
derinliğin yukarısını göstermektedir. Baskın faylanma modu T: bindirme; S: doğrultu atım ve N: normal faylanma şeklindedir. 
N veri nokta sayısını ve A ile B de veri kalitesini gösterir. Ana şokların derinlik ve yerel büyüklükleri (ML) içi dolu karelerle 
işaretlenmiştir (Sibson, 1984). 

 

California  bölgesinde  Calaveras  Fayı’nda 

(yanal  atımlı  fay)  oluşan  iki  orta  büyüklükteki 

depreme ait kayma dağılımı  ile,  faya paralel enine 

kesiti gösteren Şekil 3‐3’deki artçı deprem dağılımı 

karşılaştırılmıştır.    Fayın  deprem  sırasında  kayma 

gösteren kısmında nispeten az sayıda artçı deprem 

gözlenmektedir. Ana şok çevresindeki artçı deprem 

yoğunlaşması  yüksek  gerilme  alanlarının  olduğu 

bölgeyi  temsil  edebilir  (bkz.  Bölüm  2’deki Griffith 

kırıkları tartışması).  

Şekil 3‐4, A.B.D.’nin batısında yer alan sismik 

olarak aktif birkaç bölgesindeki küçük depremlerin 

derinlik  dağılımını  ve  ayrıca  aynı  bölgede  olmuş 

orta  büyüklükteki  sekiz  depremin  anaşok  ve  artçı 

deprem  derinliklerini  göstermektedir.  İçi  dolu 

renkli  üçgenler  %  90  deprem  etkinliğinin  olduğu 

derinliğinin  alt  sınırını  göstermektedir.  Herbir 

diyagramın  altında,  egemen  faylanma  tipi  (T: 

bindirme  veya  ters  fay;  S:  yanal  atımlı  fay;  N: 

normal  fay),  veri  sayısı  ve  veri  kalitesi  verilmiştir. 

En derin depremler Güney California’da  jeotermal 

gradyanın  en  düşük  olduğu  batı  Transverse 

Bölgesi’nde  gözlenmektedir.  Taban  depremlerinin 

en  sığ  konumu,  kuzey  California’da  Geysers 

jeotermal alanını  içine alan bölgede görülmektedir. 

Sekiz  deprem  serisinde  ana  şoklar,  depremlerin 

oluştuğu  en  alt derinlik  sınırında  ya da  yakınında 

yer almaktadır. Herbir diyagramın en üst sınırında 

depremler  çok  az  ya  da  hiç  gözlenmemektedir. 

Hatta  bu  gözlem  San  Fernando,  Parkfield  ve 

Borrego  Mountain  depremleri  gibi  yüzey 

faylanması oluşturmuş depremler için de geçerlidir.  

Özetle,  iyi  çözümlenmiş  deprem 

dağılımlarına  ilişkin  jeolojik  açıklamalardan  şu 
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sonuçlar  çıkmaktadır:  (1)  Depremler  kabuk 

içerisinde nispeten keskin bir sınırda sona ermekte 

ve ana şoklar artçı deprem bölgesinin en alt sınırına 

yakın  bir  yerde  yer  almaktadır.  (2)  Bu  sınır, 

sıcaklıkla  denetlenen  yüksek  jeotermal  gradyan, 

genç  kıtasal  ve  okyanus  kabuklarının  olduğu 

bölgelerde  daha  sığ  derinliklerde  yer  almakta  ve 

sıcaklıkla kontrol edilmektedir. (3) Eş‐sismik yüzey 

kırılmalarının  olduğu  yerlerde  bile,  bir  fayın daha 

derin  kısımlarına  kıyasla  yüzeye  yakın 

kesimlerinde  çok  az  ya  da  hiçbir  artçı  deprem 

oluşmamaktadır.  (4)  Artçı  depremler  bir  fay 

boyunca muntazam olarak dağılım göstermemekte; 

fayın  bazı  kısımlarında  yoğunlaşırken,  diğer 

kısımlarında  hiç  gözlenmemektedir.  (5)  Bazı  artçı 

depremler  faydan  uzak  bölgelerde  de 

oluşabilmektedir.  (6)  Artçı  depremler  ana  şok 

içerisinde  değil,  civarında  yoğunlaşma  eğilimi 

göstermektedir.   

 

SİSMOJENİK KITASAL KABUĞUN 

REOLOJİSİ 
Depremlerin  sismojenik  kuşakları  hakkında 

doğrudan  bilgiler  elde  edilememektedir.  Fakat, 

yükselmiş  ve  erozyonla  aşınarak  yüzeye  çıkmış 

olan  eski  kıtasal  kabukların  bazı  kısımlarını 

araştırabilme  imkanları  bulunmaktadır.  Kabuk 

içerisinde  değişik  derinliklerde  yer  alan 

deformasyon  yapıları  incelenerek, 

deformasyonların  depremler  tarafından  meydana 

getirilip getirilmediği konusunda bazı ip uçları elde 

edilebilmektedir.  Bu  tür  eski  kabuğun  derin 

kısımlarının  araştırılmasına  ek  olarak,  kaya 

numuneleri  laboratuvar  ortamında  değişik  çevre 

basınçları,  farklı  gerilmeler,  sıcaklıklar  ve  birim 

deformasyon  hızlarında  deformasyona 

uğratılmakta  ve  bu  sonuçlar  deformasyon  ve 

sismisite ile ilişkilendirilmeye çalışılmaktadır.  

Deneysel  veriler  çoğu  kayaların 

dayanımlarının  artan  sıcaklıkla  azaldığını 

göstermiştir. Elastik davranış  göstermeyen  kayalar 

daha yüksek sıcaklıklarda plastik konuma geçmekte 

ve  daha  düşük  sıcaklıklarda  kırılgan  davranış 

sergilemektedirler.  

Çeşitli  kabuk  (Şekil  3‐5a‐d)  ve  manto 

kayalarına  (Şekil  3‐5e‐f)  ait  gerilme‐derinlik 

profilleri  kratonik  alanlar  (durağan  kıtasal 

kalkanlar) için karakteristik olan 10‐15 s‐1 ve orojenik 

alanlar  için  (dağ  kuşakları)        10‐14  s‐1  birim 

deformasyon  hızlarına  göre  hesaplanarak 

yapılmaktadır. Ortalama kıtasal  jeotermal gradyan 

kullanılmaktadır (Mercier, 1980). Orta kabukta kaya 

dayanımı  artan  derinlik  ve  sıcaklıkla  keskin  bir 

şekilde  azalma  göstermektedir.  Bu  azalma, 

malzemenin  özelliklerini  yansıtan  kritik  bir 

sıcaklıkta  gerçekleşmektedir.  Bu  durum,  Byerlee 

yasası  ile  ifade  edilen  sığ  kabuklarda  tamamen 

farklıdır;  sürtünme  sonucu  gelişen  kaymaya  karşı 

olan  direnç  olarak  ifade  edilen  kaya  dayanımı 

derinlikle artış göstermektedir. Çünkü bu olay çevre 

basıncıyla  ilgilidir. Üst  kabukta  yaygın  olarak  yer 

alan granit ve kuvarsit gibi kayalarda kritik sıcaklık 

300‐500  0C  iken,  diyabaz  ve  piroksenit  gibi  alt 

kabukta gözlenen kayalarda bu  sıcaklık 400‐600  0C 

civarındadır.  Kıtasal  jeotermal  gradyana  göre  bu 

sıcaklıklar kıtasal Moho süreksizliğinin üzerinde yer 

alan  10‐23  km  derinliklere  karşılık  gelmektedir. 

Buna karşın, mantoya ait kayalar için kritik sıcaklık 

700‐900  0C  olup,  Moho’nun  altındaki  derinliklere 

tekabül etmektedir.  

Şekil  3‐6’da  değişik  derinliklerde  yer  alan 

diyabaz  türü  kayaya  (alt  kabuk  bileşimine  ait  bir 

kayayı  temsil  ettiği  varsayılmaktadır)  ait Coulomb 

yenilme  zarfı  görülmektedir.  Bu  şekilde,  sığ 

derinliklerdeki  deneysel  gözlemler  hesaba 

katılmıştır;  kırılgan  davranış  şekli  büyük  ölçüde 

sıcaklıktan  bağımsızdır.  Ayrıca,  sıvıların  basınca 

bağlı  zayıflatma  etkileri  ihmal  edilirse,  plastik 

davranış  şeklinin  teorik  olarak  çevre  basıncından 

bağımsız  olduğu  görülür. Böylece,  plastik  koşullar 

altında  dayanım  zarfının  eğimi  sıfır  olur.  Geçiş 

sınırında  nispeten  keskin  bir  değişim  söz 

konusudur. Burada, kayanın dayanımını yükseltme 

eğilimindeki  basınç  artışı,  kayayı  zayıflatma 

eğilimindeki sıcaklık artışına yol açmakta ve sünek 

akma oluşturmaktadır.  

Çevre  basıncı  düşey  yüklerle  birlikte  arttığı 

için,  reolojik  değişimler  çevre  basıncı  yerine 

derinliğe  göre  ifade  edilebilir.  Sığ  derinliklerde, 

maksimum 600 MPa’ya kadar basınçlar kullanılarak 

elde  edilen  laboratuvar  sonuçlarını  esas  alarak, 

sürtünme  kayması  olarak  bilinen  Byerlee  yasası 

(bkz.  Bölüm  2)  Şekil  3‐7’de  alt  tarafta  gösterildiği 

gibi,  maksimum  kesme  gerilmesinin  derinlik  ile 

çizgisel  olarak  arttığını  göstermektedir.  Buna 

karşılık,  kayanın  sürtünme  direnci  yeterince 

karmaşık  olup,  Byerlee  yasası  yalnızca  5  km 

derinliğe kadar geçerlidir. Bu nedenle,  Şekil  3‐7’de 

sürtünme  ilişkisi  bu  derinliğin  altında  kesikli 

çizgiler  ile  gösterilmiştir.  Şekil  3‐7,  kritik  sıcaklığa 

erişildiğinde, Şekil 3‐5’deki verilere uyumlu olarak, 

kaya  dayanımının  derinlik  ile  keskin  bir  şekilde 

azaldığını  göstermektedir.  Jeotermal  gradyan  ne 

kadar  düşükse,  kritik  sıcaklığa  o  kadar  derinde 

erişilmektedir.  
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Şekil 3-5. Duraylı kıtasal kratonlar için ve orojenik kuşaklar için karakteristik olan jeotermal gradyanlar varsayarak, üst kıtasal 
kabuk için tipik olan felsik kayaların (a ve b), alt kabuk için tipik olan mafik kayaların (c ve d) ve üst manto için tipik olan 
ultramafik kayaların (e ve f) akma gerilmesi-derinlik-sıcaklık profilleri. Akma gerilmesi kaya dayanımının bir ölçüsüdür 
(Carter ve Tsenn, 1987). 

 

Depremler  duraysız  sürtünmeli  kayma 

sonucu  meydana  geldikleri  için,  sürtünmeli 

kayma bölgesi deprem kaynak alanı olarak kabul 

edilebilir.  Reolojik  olarak  üst  kabuk,  herbir 

katmanın  kendi  üzerindekinden  daha  sağlam 

olduğu ve bunlar arasında en sağlamın olanın da 

gevrek‐plastik  geçişi  olarak  bilinen  sürtünme 

yenilmesi  ile  yarı‐plastik  akış  zonu  arasındaki 

geçiş  sınırına  en  yakın  olduğu  bir  dizi 

tabakalanma  olarak  tasavvur  edilebilir.  Bu 

nedenle,  en  derin  gevrek  tabakalanma,  birim 

deformasyon  enerjisinin  yoğunlaştığı  yüklenmiş 

bölgeye  karşılık  gelmekte  ve  yenilme  o 

derinliklerde  olduğu  zaman  tüm  üst  kabuk 

yırtılmaktadır. Bu durum ana şokun artçı deprem 

zonunun  tabanına  yakın  yer  alma  eğilimini 

açıklamaktadır. Kırılgan‐plastik geçiş (ya da daha 

doğru  bir  ifadeyle,  sürtünmeli‐yarı plastik  geçiş) 
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sınırına  yakın  en  dayanımlı  kabuk  kırılmaya 

uğrar,  sonra  hızlı  hareket  eden  kırık  uçlarındaki 

yüksek  gerilme  yoğunlaşmaları  nedeniyle,  kırık 

yukarı yüzeye doğru ve doğrultu boyunca yanal 

olarak yayılır. Şekil 3‐8’de bir deprem kırığı enine 

kesitte görülmektedir. Yıldız ile gösterilen ana şok 

odağı  kırılgan‐plastik  sınırına  yakındır  ve  bu 

durumda  kırılma  zonunun  bir  ucuna  yakın  bir 

yerde  bulunmaktadır.  Deprem  yukarı  yüzeye 

doğru ve doğrultu boyunca yanal olarak kırılma 

oluşturur.  Kırılma,  sürtünmeli‐plastik  davranış 

gösteren  geçiş  zonundan  aşağıya  doğru  da 

gelişebilir. Bu durum aşağıda açıklanmıştır.  

 
 
 
 
 
Şekil 3-6. Diyabazın, yüksek 
gerilmeler ve düşük sıcaklıklarda 
oluşan gevrek-plastik geçişleri 
gösteren, değişik sıcaklıklardaki 
Coulomb-Mohr yenilme zarfları. 
Modelde, gevrek dayanımın 
sıcaklıktan bağımsız olduğu (aksi 
takdirde, gevrek dayanım 
eğrisinin eğimi değişecektir) ve 
basınçtan bağımsız olduğu (aksi 
takdire, plastik şartlarda zarfın 
eğimi sıfır olacaktır) 
varsayılmıştır (Suppe, 1985’de 
Şekil 5-14’den). 

 
  

 

 
 

Şekil 3-7. Değişik kabuk ve manto kayaları için basınca bağlı sürtünme ilişkisi (Byerlee yasası) ile akma gerilmesi profillerinin 
karşılaştırılması. Kabuksal bölgedeki kesikli çizgiler, artan derinlik ve sıcaklıkla birlikte sürtünme ilişkisinin geçersizliğin ve 
azalan derinlik ve sıcaklıkla birlikte yüksek sıcaklıklı akma gerilmesi yasalarındaki geçersizliğinin doğasındaki belirsizliğe işaret 
eder. Kabuksal kayaların Moho yukarısında düşük dayanımda olmasına karşın, manto kayalarının Moho altında yüksek 
dayanımda olmasına dikkat ediniz. ABD, AD ve D: dunit; CPX klinopiroksenit; WEB: websterit (tüm ultramafik kayalar) 
(Carter ve Tsenn, 1987).  
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Şekil  3‐5  ve  3‐7,  manto  kayalarının 

kabukdaki  diyabaz  ve  kuvarsit  gibi  kayalardan 

300  ile 400  0C daha yüksek  sıcaklıklarda kırılgan 

davrandığını  göstermektedir.  Moho  olivince 

zengin  kayalara  doğru  olan  bileşimsel  bir 

değişimin  sınırı  ise,  Moho  altındaki  kayalar 

gevrek  kırılma  şeklinde  sünebilir. Halbuki,  aynı 

P‐T koşullarında üstte yer alan kabuktaki kayalar 

yarı‐plastik akma gösterebilirler. Bu yüzden, Şekil 

3‐7’den  de  anlaşılacağı  gibi,  Moho’nun  üst 

seviyesinin hemen altında da bir sismisite bölgesi 

bulunabilir. 

Chen  ve  Molnar  (1983)  bu  alt  Moho 

seviyesini belgelemişlerdir. Levha içi depremlerin 

odak derinlik dağılımını belirlemişler ve en derin 

depremin  en  eski  kabukta  olduğunu 

gözlemişlerdir. Kıtalarda,  levha  içi depremler üst 

kabuk  ve  üst  manto  ile  sınırlıdır;  alt  kabuk 

asismik karakter taşımaktadır. Orta Asya’da Tibet 

ve  Karakum  ile  kuzey  Afrika’da  Yüksek  Atlas 

Dağları  sığ  derinlikli  sismisite  göstermektedir; 

buralar  muhtemelen plastik davranış gösteren alt 

kabuk ve Moho’nun hemen altındaki derin sismik 

zonun  egemen  olduğu  asismik  kuşaklardır. 

Asismik  zon  daha  genç  ve  daha  sıcak 

malzemelerdeki  gibi  daha  yüksek  jeotermal 

gradyanlarda  sığ  kabuğa  kadar uzanabilir. Daha 

yüksek  jeotermal  gradyanlarda  tüm  manto 

asismik  özellik  gösterebilir;  bu  durum, 

California’da  manto  depremlerinin  olmamasını 

kısmen  açıklayabilir.  Buna  karşın,  jeotermal 

gradyanın düşük olduğu batı Transverse Silsilesi 

altında  manto  depremlerinin  olmaması  halen 

açıklanamamıştır. 

Sığ  kırılgan  kabuk  ile  daha  derin  plastik 

kabuk  arasındaki  fiziksel  sınır,  sınırda  birim 

deformasyon yoğunlaşmasına  izin verebilir;  tıpkı 

Alpler,  İskandinavya  dağ  silsileleri  ve  güney 

California’daki  San  Gabriel  Dağ’larında  olduğu 

gibi, kırılgan kristalin  tabaka alttaki alt kabuktan 

ayrılabilir  ve  devasa  kristalin  bindirme  lavhası 

olarak yerleşebilir  (Chen ve Molnar,  1983; Yeats, 

1983).  Bu  durum,  üst  kabukta  yer  alan  yüksek 

açılı  sismojenik  fayların  bazen  kırılgan‐plastik 

geçişinde  düz  bir  dekolmana  dönüşebileceğine 

işaret  etmektedir.  Webb  ve  Kanamori  (1985) 

Güney  California’da  Transverse  Silsileleri’nde 

bazı  derin  depremlerin  odak  mekanizmasının 

(Bölüm  4’de  açıklanmaktadır)  düz  bindirme 

şeklinde  düğüm  düzlemi  çözümü  verdiğini 

belirtmişlerdir.            

Ancak,  aşınarak  yüzeye  çıkmış  alt  kabukta 

yer  alan  yüksek  açılı  sünümlü  kesme  zonlarının 

bulunmasıyla gösterildiği gibi, üst kabukta yer alan 

bazı  yüksek  açılı  fayların  alt  kabukta  dik  faylar 

şeklinde  devam  ettiğine  işaret  etmektedir.  Ayrıca 

reolojik bir sınır olan sismojenik kabuğun tabanının 

bu tür düzensizlikleri azaltan bir dekolmana karşılık 

gelmesi  halinde,  sismojenik  zonun  derinliğindeki 

değişimin  (Şekil  3‐1)  açıklanması  çok  zordur.  Bu 

sorun Bölüm 10’da ayrıntılı olarak anlatılmaktadır.  

 

KITASAL FAY ZONUNA İLİŞKİN 

MODEL 
Özellikle  fazlaca  aşınarak  yüzeye  çıkmış  fay 

zonlarında  ve  depremlerin  dağılımında  olmak 

üzere,  arazide  gözlenen  kaya deformasyonu, doku 

ve  yapıdan  elde  edilen  deneysel  verilere  dayalı 

olarak, kıtasal kabukta yer alan bir fay zonu modeli 

geliştirilmiştir  (Sibson  1977;  1983;  Scholz  1990). 

Yanal  atımlı  faylar  için  Sibson  tarafından 

geliştirilmiş  model  Şekil  3‐8’de  verilmiştir.  Bu 

modelin  genel  özellikleri,  çevre  basıncından 

etkilenen,  sığ  derinliklerde  gerçekleşen  kataklastik 

bir  rejim  olmasıdır.  Model  ayrıca,  depremlerle 

ilişkili  yapışık  kaymalı  sürtünme  kaymasını  ve 

sıcaklıktan  etkilenen  ve  asismik  deformasyonu 

içeren,  depremlerle  ilgisi  olmayan  plastik 

deformasyonun  derin  rejimini  de  kapsamaktadır. 

Kırılgan‐plastik  geçiş dereceli  ve  geniş  olup,  farklı 

kaya  oluşturan  mineraller  ve  farklı  tane 

büyüklükleri ile ilgili üst üste gelişen deformasyona 

bağlıdır.  

Şekil  3‐9’da  gösterilen  Scholz  (1990) 

tarafından geliştirilen fay zonu modelinde, kırılgan‐

plastik geçiş ayrıntılı olarak ele alınmaktadır. Geçiş, 

3000C  (T1)‘de  kuvars  minarelinin  plastik  davranış 

gösterdiği  başlangıç  derinliğinin  altında  ve  450  0C 

(T2)’de  feldispat  mineralinin  plastik  davranmaya 

başladığı  derinliğin  üzerinde  yer  almaktadır.  T1 

kataklastik  kayalardan  milonitik  kayalara  kadar 

değişim gösteren fay zonlarına karşılık gelmektedir. 

T1  ayrıca,  abrasif  aşınmadan  adezif  aşınmaya 

değişen bir aşınma mekanizmasına da karşılık gelir. 

Abrasif  aşınma,  daha  sert  mazemenin  yumuşak 

malzemeyi  tırmıklaması  sırasında  onu  gevrek 

kırılma  ile  parçalara  ayırmaya  ve  fay  dolgusu 

oluşumuna  neden  olur;  sertlikte  yeterli  azalıma 

işaret  eder.  Adezif  aşındırma,  pürüzlerin 

makaslama  kesmesi  sonucu  fayın  bir  kenarından 

diğer  tarafına  taşındığı  bir  süreçtir  (Scholz,  1990).
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Şekil 3-8. Kıtasal kabukta faylanmaya eşlik eden deformasyon mekanizmaları (Sibson, 1983). Metamorfik fasiyesler, artan 
sıcaklık ve çevre basıncı altındaki mineral topluluklarını temsil ederler. 
 

 
Şekil 3-9. Bir kıtasal fay zonunun modeli (Scholz, 1990). 

 

Sismojenik  tabanı  oluşturan  T1,  fayda 

duraysız  sürtünmeli  hız  davranışı  olan  hız 

zayıflatması  ile  daha  derinlerde  durağan  davranış 

olan  hız  güçlendirmesi  arasındaki  sınırdır.  Scholz 

tarafından  açıklandığı  gibi,  hız  zayıflatması 

dinamik  sürtünmenin  statik  sürtünmeden  düşük 

olduğu  koşulları  tanımlar.  Sürtünmeli  direnç 

kuvveti,  sistemin  tepki  verdiğinden  daha  hızlı 

orandaki  yerdeğiştirmeye  bağlı  olarak  azalım 

gösterdiği  için  duraysızlık  gelişebilir;  bu  durum 

yapışık  kayma  davranışına  yol  açar.  Dinamik 

sürtünme  gerilmesi  statik  dayanımdan  daha 

yüksekse,  hız  güçlenmesi  koşulları  oluşur  ve 

kırılma,  sona  erme  eğilimi gösterir. Bu, bir dengeli 

kayma  koşuludur.  T1  depremlerin  odaklandığı 

bölgenin alt sınırı olmakla birlikte, büyük depremler 

feldispatların  plastik  olarak  davrandığı  derinlikten 

daha  sığ  olan  T3  derinliğinin  altında  yayılabilir. 
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Geçiş  zonları düşük birim deformasyon hızlarında 

plastik  davranırken,  deprem  kırığının  yayılmasına 

eşlik eden yüksek deformasyon hızlarında kırılgan 

davranış gösterir (bu olay cam macunu ve Maxwell 

tarafından  geliştirilmiş  reolojik  modelde  ayrıntılı 

olarak anlatılmaktadır). 

Scholz  fayların  sürtünmeli  hız  davranışının, 

sismistenin  sona  erdiği  yerlerle  ilgili  olan 

gözlemlere  dayanarak  T4  derinliğinin  üzerindeki 

yüzeye yakın yerde hız güçlenmesi  şeklinde ya da  

duraylı olması gerektiğine  işaret etmiştir  (Şekil 3‐1 

ve 3‐2). Fayın en  sığ kısmının  çoğunlukla nispeten 

pekişmemiş  milonitik  malzemeler  içermesi  ya  da 

düşük  dayanımlı  çökeller  ile  dokanaklı  olması 

kuvvetle muhtemeldir. Sismojenik zonun tabanında 

gelişen  olayda  olduğu  gibi,  büyük  bir  deprem  T4 

derinliğine  kadar  yayılabilir  ve  yüzeyde  kırılma 

meydana  getirir.  Bu  yüzey  kırığı,  daha 

derinlerdekinden  ayrı  sismisite  oluşturamayacak 

kadar zayıf olan yer malzemeleri  içerisinde gelişir. 

Bu  olay  sayesinde  San  Jacinto  ve  San  Andreas 

faylarının  sığ  kesimlerinde  neden  düşük 

sismisitenin olduğu kolaylıkla anlaşılabilir (Şekil 3‐

1). 

Kabuk sıvı ile doymuş olup, izotrop karakter 

gösteren  sıvı basıncı  izotrop karakter göstermeyen 

kaya  basıncına  zıt  yönde  gelişir.  Şekil  2‐9’da 

gösterildiği  gibi,  bu  olay  kayaları  yeterince 

zayıflatarak Mohr dairesinin yenilme zarfına doğru 

hareket  etmesine  neden  olmaktadır.  Sıvı  basıncı, 

sıvı  basınç  oranı  (λ=pf/σv
’)  kullanılarak 

değerlendirmeye  katılabilir.  λ→1  olması 

durumunda fay dayanımı azalır.  

Sıvıların  varlığı  düşük  dayanımlı  mineral 

topluluklarının  rekristalizasyonuna  ve  zamana 

bağlı  bir  süreç  olan  gerilme  korozyonu  nedeniyle 

kritik kırık büyümesine neden olabilir (bkz. Journal 

of Geophysical  Research,  1995).  Bu  süreçler  taban 

bloğunun yükselmesi ve aşınmasıyla yüzeye çıkmış 

olan  Great  Basin’deki  normal  fayların  derin 

kısmındaki sıvı kapanımları ile hidrotermal mineral 

topluluklarının  araştırılması  sonucu 

tanımlanabilmiştir  (Bruhn  vd.,  1990;  Parry  vd., 

1991).  Sıvılara  bağlı  olarak  gelişen  kritik  kırık 

büyümesi  Grififth  kırık  kriterlerinin  altında 

oluşmaktadır  (bkz.  Bölüm  2).  Kırık  büyümesine 

engel  olan  unsurlar;  sıvı  tuzluluğu  tarafından 

etkilenen  bir  süreç  olan  çözünmüş  maddenin 

hidrotermal  koşullarda  çökelmesinden  dolayı 

çatlağın  kapanması,  kısmî  CO2  basıncı  ve  pH’dir. 

Ardıl  (successive)  mineral  topluluklarının 

gelişebileceği  P‐T  koşulları  ile  ilgili  bilgiler,  sıvı 

basınçlarının  hidrostatikten  litostatiğe  (aşırı  yük 

basıncı)  yakın  koşullar  arasında  olabileceğini 

göstermektedir.  Ayrıca,  fay  zonunda  sulu 

minerallerin  çökelimi  fay  zonu  reolojisini 

değiştirmekte;  genellikle  fay  zonunun  çevre 

kayalara  göre  daha  zayıf  hale  gelmesine  neden 

olmaktadır. 

Kırılgan kabuktaki  faylar, diğer bir depremin 

oluşması  için geçen uzun zaman aralığında biriken 

birim  deformasyonun  sonunda  anlık 

yerdeğiştirmeler  ile  karakterize  edilen  yapışık 

kaymalar şeklinde hareket ederler. Tüm kuvvetlerin 

sıfır olduğu mekanik denge denklemleri kullanarak 

bir deprem kırığını tahlil etmek uygun olmayabilir. 

Çünkü, kırılma anında kuvvetler dengesizdirler ve 

ivme oluştururlar. Atalet ya da moment göz önüne 

alınmalıdır.   

Hemen  hemen  tüm depremlerin  çekirdekleri 

mevcut  faylar  üzerinde  yer  alır;  bir  depremi 

oluşturmak  için  aşılması gereken dayanım,  sağlam 

kayanınki  değil  de  fay  zonundaki  kayaların 

dayanımıdır  (Şekil  2‐17).  Kırılgan  kabuğun  sığ 

kısımlarında bu kayalar,  sürtünme katsayısı düşük 

ve az geçirgen kilce zengin  fay dolgusundan oluşur. 

Düşük geçirgenlik, kompaksiyon devam ederken ve 

fay  zonu  çevre  kayalardan  izole  olurken  fay 

zonlarında  jeo‐basınçların  gelişmesinde  etkili 

olmaktadır  (Blanpied  vd.,  1992).  Fay  dolgusunda 

görülebilir kırık parçalar kaya kütlesinin %30’undan 

daha  azdır.  Fay dolgusu  fay  bloğundaki  kayaların 

sürtünme sırasında aşındırılmasıyla, diğer blokdaki 

pürüzlerin  yok  edilmesi  ve  pürüzlerin 

makaslamaya uğraması sonucu   meydana gelir. Bu 

olaylar  sonucu  kil  oluşumu  gerçekleşir.  Bu  kil 

yüzeyleri  fay çizikleri olarak adlandırılan fay kayma 

yönlerinde  çizgisel  yapıların  oluşumuna  izin 

verirler  (Şekil  3‐10).  Daha  derinlerde  fay  zonu 

kayası  fay  breşleri  (görülebilir  kırık  parçaları  kaya 

yüzdesinin  %30’undan  daha  fazladır)  şeklindedir. 

Fay  breşleri  kayaların  parçalanması,  tane  içleri  ve 

taneler  arası  kırılmaların  olması  ve  kayma  sonucu 

oluşur;  kohezyonu  daha  büyük  olan  kataklastik 

kayaların oluşumuna yol açar (Şekil 3‐12 ve 3‐13). 

Kilce  zengin  fay  dolgularının  derinlikleri 

konusunda  çelişkiler  bulunmaktadır.  Ancak, 

montmorillonit  gibi  düşük  sürtünme  katsayısına 

sahip bazı killer, kilce zengin fay dolgularındaki ani 

kaymaların  asismik  olaylar  olduğuna  işaret 

etmektedir.  Bu  durum,  3‐1’den  3‐4’e  kadar  olan 

şekillerde  görüldüğü  gibi,  fay  zonlarının  sığ 

kesimlerindeki  düşük  sismisitenin  nedenlerini 

açıklamaktadır. Kataklastik kayalar,  fay breşleri ve 

kil  içeriği  düşük  fay  dolguları,  Byerlee  yasasına 

uyumlu  çoğu  kabuk  kayaları  ile  karşılaştırılabilir 

düzeyde  kilce  zengin  fay  dolgularından  çok  daha 
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yüksek  sürtünme  katsayılarına  sahiptir  (Byerlee, 

1978; Şekil 2‐8). Bununla birlikte, sismik ve asismik 

kaymalar  sadece  sürtünme  katsayısının 

büyüklüğüne  bağlı  olmakla  kalmayıp,  aynı 

zamanda  fay  kayalarının  hız  zayıflatan  ya  da  hız 

güçlendiren türde oluşuna da bağlıdır. 
 

 
Şekil 3-10. 1992 Landers (California) depremi sırasında 
oluşan kayma çiziklerini de içeren, kilce zengin bir fay 
dolgusu. Bakış kuzeydoğuya. Görüntü genişliği 20 cm 
(fotoğraf: Herve Loloup, Institut de Physique du Globe de 
Paris). 

Fay  zonundaki  yerdeğiştirmenin  çoğu  ana 

kayma yüzeylerinde yoğunlaşır. Ana kayma yüzeyleri 

kavisli,  süreksiz,  kademeli  ve  fay  zonunun  bir 

kenarından  diğer  kenarına  uzanan  basamaklanma 

şeklinde olabilir. Fay  zonunun bazı kısımları diğer 

kısımlarına  göre  daha  dirençli  olup,  bu  kısımlar 

pürüzler  oluştururlar.  Şekil  3‐2’de  Loma  Prieta 

depremi  artçı  şok dağılımında  görüldüğü  gibi,  fay 

zonundaki  dayanım  farklılıkları  fay  zonu  boyunca 

düzensiz  artçı  deprem  yoğunlaşmasının  olası 

nedenidir.  Pürüzler,  Calaveras  fayında  olan  ana 

depremler  esnasında  kayma  zonlarının  ara  sismik 

dönemde  birkaç  mikro‐deprem  meydana 

getirmesinin nedenini açıklayabilir (Şekil 3‐3). Bu tip 

parçalar  yapışmış  olup,  mikro‐depremler 

üretmezeler; buna karşın diğer parçalar zayıf olup, 

mikrodepremlerin oluşmasına neden olurlar.  

Hızlı  (sismik  ?)  kayma  artışları  sırasında 

sürtünmeli  ısı  sönümlenirken,  sıcaklıklardaki  yerel 

artış nedeniyle yüksek sıvı basınçları gelişebilir. Bu 

olaya  delil  olarak,  kayma  yüzeyleri  ya  da  kayma 

çizikleri  ile  ilgili  bir  dizi  damarlar  yakınında 

milonitik  ve  breşik  malzemelerle  dolu  kataklastik 

dayklar gösterilebilir. Şekil 3‐14’de sismik kaymaya 

bağlı olarak yüksek enerji seviyesi sonucu erimiş ve 

cam  kayalar  gibi  katılaşmış  bir  malzeme  olan 

psödotakilit  görülmektedir  (asismik  kaymadaki  ısı 

oluşumu kayaları eritecek kadar hızlı değildir). Şekil 

3‐15’deki  koyu  matriks  psödotakilit  olup,  erimiş 

madde fay yakınındaki kayalara sokulduktan sonra 

erime  azalırken  yıldız  şeklindeki  kristal  şekilleri 

oluşur.  Sürtünmeli  kaymaya  karşılık  gelen  P‐T 

koşulları  hidrotermal  alterasyon,  zeolit  fasiyesi 

metamorfizması  ve  prehnit‐pumpellit  fasiyesi 

metamorfizmasındaki  koşullar  ile  aynıdır  (Şekil  3‐

8).
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-11. Gaunt Creek’de (Yeni 
Zelanda) Alpine Fayı’nın kilce zengin 
katmanlı fay dolgusu. Fayın eğimi sol 
tarafa doğrudur. Fay dolgusu sağ 
alttaki çakıl üzerine gelir ve sol 
üstteki şiste doğru derecelenme 
gösterir. Ölçek için bkz. sol alttaki 
insanlar (fotoğraf: Robert Yeats). 
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Şekil 3-12. Pliyosen yaşlı Anaverde formasyonundan köşeli 
silttaşı ve kumtaşı parçalarından oluşan San Andreas Fay 
Zonu breşi (Leona Vadisi, California) (fotoğraf: Robert 
Yeats). 
 

Yeşil  şist  ve  amfibolit  fasiyesi  tipi 

metamorfizma  derinlikleri  ve  sıcaklıklarında, 

deformasyon  dislokasyon  kripi  ve  akma  şeklinde 

(kristallerin  plastik  şekilde  akması),  tane  sınırı 

yayılımı  (Coble  kribi)  ve  basınç  erimeleri  şeklinde 

gelişir.  Bu  tür  deformasyonlar  ana  fay  zonunda 

görülen  milonitik  kayaların  oluşumunu  sağlar. 

Milonitler,  plastik  deformasyonun  da  eşlik  ettiği 

dinamik  rekristalleşme  sonucu  kuvars  tanelerinin 

çok  ince  tanelere  dönüştürüldüğü  tabakalı  ve 

taraklanmalı (streaked) bir kayadır (Şekil 3‐16 ve 3‐

17). Deformasyon, su ile birlikte (hidrolitik zayıflama) 

sıcaklıklığa bağlı olarak gelişir. 

Deformasyon  asismiktir;  bu  yüzden  depremler 

asismik  zon  içerisindeki  yerdeğiştirmelerin  doğası 

hakkında  ilave  bilgiler  vermezler.  Buna  karşılık, 

yerdeğiştirmelerin düzenli ve  sürekli olduğu derin 

rejimler  ve  yerdeğiştirmenin  ayrı  ayrı  olaylar 

şeklinde  fakat  halen  asismik  olduğu  sığ  rejimler 

olmak  üzere  iki  rejim  görülür.  Bu  olaylar  Tise  ve 

Rice  (1986)  tarafından  araştırılmış  olup;  bunların 

modellerinden  birisi,  üç  depreme  ait  zaman 

artışlarındaki  kaymanın  derinlik  dağılımını 

gösteren    Şekil 3‐19’da verilmiştir. Görüldüğü gibi, 

zamanla  ilgili  kontur  aralıkları  tekdüze  değildir. 

Diyagramın  aşağısındaki  derinlikte,  levha  sınırı 

hızıyla  kontrol  edilen  kayma‐derinlik  ilişkisi 

tekdüze  ve  düzenlidir.  Bunların  modellerinde 

yükleme,  sürtünmeli  yenilme  ile  yukarı  doğru 

kilitlenmiş  zona  doğru  uzayan  yarı‐plastik  akma 

arasındaki  sınırın  altındaki  kayma  ile  başlasa  da, 

yüzeye  yakın  bazı  kaymalar  da  gelişmektedir.  Bu 

özel  modelde  (kayma  A  ile  B  arasında),  deprem 

nüvelenmesi  ana  şoktan  300  gün  öncesinde 

başlamaktadır. B  ile B’  arasındaki  eşsismik kayma, 

gerilmeyi alttaki zayıf zona  ileten sismojenik zonda 

gerilme  düşüşüne  neden  olur.  Kayma  13‐15  km 

derinlikteki  zayıf  zona  ve  sonra  20  km  derinliğe 

kadar  nüfuz  eder  ve  sonra  bunu  düzenli  derin 

kayma  ve  sismojenik  zonun  yeniden  yüklenmesi 

takipaeder.

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-13. Fay breşi, Dixie Vadisi 
(Nevada) (fotoğraf: Ronald 
Bruhn’ın izniyle). 
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Şekil 3-14. Geçiş zonunda gevrek ve sünek davranşın karışık biçimine örnek olan ve deforme olmuş psödotakilit içeren 
milonitik makaslama zonunun mikrofotoğrafı. Arazi görüntüsü yaklaşık 15 mm (fotoğraf: Richard Sibson). 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-15. Işınsal doku gösteren psödotakilitin 
mikrofotoğafı: breş çekirdek etrafında plajioklas türü 
feldispatların yıldız şeklinde kümelenmeleri. Outer Hebrides 
Bindirme Zonu (İskoçya). Arazi görüntüsü yaklaşık 4 mm 
(fotoğraf: Richard Sibson). 
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Şekil 3-16. Sismik kayma sırasında 
kayanın yerel sürtüme erimesiyle 
oluşmuş psödotakilit (koyu renkli, 
enine kesen damarlar). Açık renkli 
graniti kesen bu damarlar yerel 
olarak milonitleşmişlerdir 
(Cucamango Kanyonu, San 
Gabriel Dağları doğusu, California) 
(fotoğraf: Richard Sibson). 
 

 

Derin  sismik  yansıma  profilleri  Moho 

derinliği  ve  altına  kadar  kıtasal  kabuğun 

görüntülenmesine  olanak  sağlamaktadır.  Birçok 

kıtasal  bölgede  kabuğun  yansıtma  özelliği  orta 

kabukta  aniden  artmakta  ve  plastik  alt  kabukta 

düşük  eğimli  kontrast  sunarak,  Moho’da  sona 

ermektedir  (Money  ve  Meissner,  1992).  Yakın 

aralıklı  sismik  yansıma  setlerine  sismik  lamina  adı 

verilir.  Bu  yansıma  setlerinin  milonitik  zonlar, 

metamorfik tabakalanma, mağmatik sokulumlar ve 

kaya  tipindeki  değişimler  de  dahil  olmak  üzere 

birden fazla açıklaması vardır (Money ve Meissner, 

1992). 

Normal  okyanusal  kabuktaki  fayların  alt 

kabukta  zayıf,  asismik  oldukları 

düşünülmemektedir.  Çünkü,  Moho  çoğu  kez 

diyabazlara  ilişkin  kırılgan‐geçiş  sınırından daha 

sığdır.  Buna  göre,  kırılgan  sismojenik  tabaka 

mantonun  en  üst  kısmını  kapsar  ve  kırılgan‐

plastik  geçiş  olivinlerin  yaklaşık  750‐900  0C’da 

sünek davranmaya başladığı sıcaklıkla denetlenir. 

Sismisite  derinliği  genç  okyanus  kabuklarında 

daha  sığdır.  Okyanus  ortası  sırtlarda  yeni 

meydana gelen okyanus kabuklarında, sismojenik 

tabaka yalnızca birkaç km kalınlıktadır.  

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-17. Laghetti bölgesindeki 
(Ticino, İsviçre) Üst Paleozoyik’te 
(Hersiniyen) amfibolit fasiyesi 
metamorfik şartlarında gelişmiş bir 
sünek makaslama zonu (fotoğraf: 
Richard Sibson). 
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Şekil 3-18. Sismojenik kabukta, dengesiz asismik kabukta ve 
dengeli asismik kabukta deprem çevrimine göre grafiğe 
aktarılmış kuramsal gerilme ()–zaman ve yerdeğiştirme (u)–
zaman ilişkileri: =elastik birim deformasyon birikmesi, 
=inelastik, sismik öncesi deformasyon, =eşsismik ana şok 
kayması ve yırtılma yayılması, =zamanla asimtotik olarak 
azalan post-sismik kayma sonrası ve artçı şokları (Sibson, 
1986). 
 

 

 

 
 

Şekil 3-19. Üç deprem çevriminde sabit zamanda kaymanın derinlik dağılımı grafiği. Sağ tarafta da görüldüğü gibi, ardıl 
zaman çizgisi aralıklarının değiştiğine dikkat ediniz (Tse ve Rice, 1986).  

 

Bruhn  vd.  (1990)  fay  zonunda  işleyen 

jeolojik  süreçler  cinsinden  deprem  döngüsü 

modeli  geliştirmiştir.  Bir  deprem,  fay 

segmentlerinin  birinde  gerilme  düşüşü  ve 

depremle  aktif  hale  gelen  fay  ucunda  gerilme 

yoğunlaşması üreterek oluşur. Artçı depremler ve 

asismik  kaymalarla  gerilme  boşalmaya  devam 

eder. Daha sonra gerilme belli bir noktaya kadar 

çizgisel olarak birikir; bu nokta sıvı etkisiyle kritik 

büyüme  sonucu  mikro‐kırıkların  yayılmasında 

önemli  artışların  olduğu  noktadır.  Eşsismik 

kırılma  sonucu  sıvıların  geçirimliliği  nedeniyle 

depremden  hemen  sonra  kırıkların  kapanması 

önemlidir.  Bu  geçirimlilik  fay  sübap  davranışına 
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(Sibson,  1992)  yol  açar  ve  sıvı  basıncında  ani 

dalgalanmalara  neden  olabilir.  Kırıkların 

kapanmasından  sonra  faya  sıvı  akışının  girişi 

durur ve gerilme tekrar çizgisel olarak birikmeye 

başlar. 

Şimdi,  sürtünmeli  yenilme  ile  yarı  plastik 

akma  arasında  bir  geçiş  zonu  (kırılgan‐plastik 

geçiş  zonu)  olduğunu düşünelim. Daha  önce  bu 

zonun  nispeten  keskin  bir  zon  olduğu  kabul 

edilmişti. Fakat, şimdi bu zonun daha geniş, daha 

dağılmış  bir  zon  olduğunu varsayalım  (Şekil  3‐8 

ve  3‐9).  Granitik  kabuklarda  kuvars mineralinin 

plastik  deformasyonu  sığ  yeşil  şist  metamorfik 

fasiyesinde gerçekleşir. Bu koşullarda biyotit kink 

yapısı  alır  ve  feldispat  gevrek  kırılma  gösterir 

(Şekil  3‐20).  Daha  derin  yeşil  şist  fasiyesinde, 

plajioklazlar  sadece  çok  az  plastik  davranış 

gösterir  (bu koşullar altında mika minerallerinde 

alterasyon  olmakla  birlikte),  halbuki  kuvars, 

biyotit  ve  ortoklazlar  tamamen  rekristalize 

olurlar. Sadece amfibolit fasiyesinde ve (sıcaklığın 

550 0C’den büyük olduğu) ötesinde   tüm kabukta 

yer alan mineraller plastik davranış gösterirler. 

Hatta  tek mineralli kayalarda bile kırılgan‐

plastik geçiş  zonu dereceli bir görünüm  sergiler. 

Plastik  deformasyon  için  eşik  sıcaklık  aşıldığı 

zaman,  krip  ile  birlikte  kırılgan  deformasyon 

(kırık yayılması) oluşur. Bu koşullar kristal kafesi 

yönelimlerince  denetlenir.  Kristal  kafesi  yüksek 

kesme gerilmesi düzlemine yakın yönelim almaya 

başlarsa,  dislokasyon  kripi  gerçekleşir;  aksi 

takdirde  kırılgan  deformasyon  oluşur.  Bu  geçiş 

zonu  yarı  kırılgan  alan  olarak  adlandırılır.  Bu 

zonda derinliğe bağlı olarak pik kesme dayanımı 

artmaya  devam  edebilir.  Yalnızca  deformasyon 

tamamen plastik olunca azalır.  

Son  olarak,  kayma  hızının  sürtünmeli 

davranış üzerinde  etkisi  söz  konusudur.  Şekil  3‐

5’e  dikkat  edilirse,  düşük  birim  deformasyon 

hızlarında  plastik  dayanım  da  düşüktür.  Bu 

yüzden,  kırılgan‐sünek  geçiş  zonunda  (yılda  bir 

milimetre  cinsinden  ölçülen)  sismik  öncesi 

boşalmamış  kayma  birikimi  çok  yavaştır  ve 

asismik  olabilir.  Saniyede metreler  hızında  olan 

eşsismik kayma, aynı kabuk koşullarında gevrek 

olabilir.  Bu  nedenle,  depremler  deformasyonun 

asismik olduğu, aşağı derinliklere ve  sıcaklıklara 

doğru  yayılabilir.  Yarı  plastik  akma  koşulları 

altında oluşmuş, sürtünmeli faylanma ürünü olan 

pseudotakilit  içeren milonit  ardalanması  bu  hız‐

ilişkili  davranışın  bir  kanıtı  olabilir  (Şekil  3‐16).     

                  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 3-20. Willard Bindirme 
Zonu’ndaki (Utah) granitte 
breşleşmiş ikiz plajiyoklas feldispatı 
liflerini gösteren kataklastik 
dokuların mikrofotoğrafı (fotoğraf: 
R. Hanson; Ronald Bruhn’ın 
izniyle). 
 

   

ÖZET 
Çoğu  depremlerin  ana  şok  bölgelerinden 

doğrudan örnek alınamsa da, ana şok bölgelerine 

ait  jeolojik  özellikler  iyi  çözümlenmiş  deprem 

dağılımları,  fay  zonlarına  ait  görünür  yüzlekler, 

ana  şok  derinliklerini  ve  sıcaklıklarını  yansıtan 

laboratuvar  deneyleri  ve  teorik  modellemeler 

sayesinde  dolaylı  olarak  elde  edilebilmektedir. 

Kaya  dayanımları,  sıcaklık  denetimli 

zayıflamanın egemen olduğu orta kabuktaki belli 

bir  noktaya  (kırılgan‐plastik  geçiş  bölgesi)  kadar 

çevre  basıncına  bağlı  olarak  artış  gösterir.  

Zayıflamanın  başladığı  sıcaklık  kaya  tipine  bağlı 

olarak  değişir.  Bu  sınır,  granitik  kabuk  için 

yüzeye en yakın; manto malzemeleri için en derin 

bölgelerdir.  Bu,  bazı  bölgelerde  sismik  davranış 
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gösteren  üst  kabuğu  ve  en  üst  manto  sınırını 

ayıran,  asismik  davranış  gösteren  kıtasal  alt 

kabuğa  karşılık  gelir.  Depremler  kabuğun  en 

sağlam  olduğu,  zayıflama  başlangıç  yerinin 

hemen üzerinde oluşur ve yüzeye doğru yanal ve 

düşey  olarak  yayılım  gösterirler. Kırılgan‐plastik 

geçiş  bölgesinin  altında  depremler  meydana 

gelmez. Bu geçiş bölgesine doğru yayılan büyük 

şoklar  istisnadır. Çünkü bu geçiş,  eşsismik birim 

deformasyon hızlarında kırılgan davranış sergiler. 

Yüzeye  yakın  kesimlerde  zayıf  fay  dolguları  ve 

zayıf  sedimentleri kesen  faylar  içeren  fay zonları 

asismik olma eğilimindedir. Fay zonlarının belirli 

kısımlarındaki deprem yoğunlaşmaları pürüzlere 

ya da fay zonunun daha sağlam kısımlarına işaret 

edebilir. 

Aşınarak  yüzeye  çıkmış  fay  zonlarında 

depremlere  ilişkin  doğrudan  bilgiler,  yeterli 

miktarda  sürtünme  ısısı  ile  eriyirek  oluşan 

psödotakilit  kayaları  ile  sınırlıdır.  Bu,  yalnızca 

sismik kayma koşullarında mümkün olabilir.  

Bu nedenle, ana şok numune alınamayacak 

kadar  büyük  derinliklerde  oluşsa  bile,  dolaylı 

yollardan  elde  edilen  sonuçlar,  sismograf 

kayıtlarından  belirlenen  deprem  dağılımı  ile  iyi 

bir uyumluluk göstermektedir.      
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Johann F. J. Schmidt (1825 – 1884)
Almanya 

 

Corinth  Körfezi,  Yunanistan  kara  parçasını  kuzeyde  yer  alan  ana  parça  ve  Peleponnes 

yarımadası olmak üzere ikiye ayırır. Körfez, Akdeniz bölgesinin sismik olarak en aktif bölgelerinden 

birisini  oluşturur.  Körfezde  2500  yıldan  daha  fazla  bir  dönemde  hasar  yapıcı  depremler 

kaydedilmiştir.  Körfez  her  iki  tarafından  eğim  atımlı  normal  faylarla  sınırılandırılmış,  200  km 

uzunlukta  bir  çöküntüden  oluşur.  Yunanistan’ın  diğer  bölgelerinde  bulunan  eğim  atımlı  normal 

faylarla  karşılaştırıldığında,  Corinth  Körfezi’nde  genişleme  miktarı  yılda  birkaç  mm  civarındadır 

(Bölüm  9’da,  Corinth  Körfezi’nin  doğu  ucunda,  1981  yılında  olan  hasar  yapıcı  deprem  hakkında 

ayrıntılı bilgi verilmektedir). 

Pelopennes kıyısında, Corinth Körfezi’nin batı ucundaki Egion Kasabası’nda, 26 Aralık 1861’de 

M=7  büyüklüğünde  hasar  yapıcı  bir  deprem  olmuştur.  Depremden  kısa  bir  süre  sonra,  Alman 

gökbilimci John Schmidt hasarı incelemek amacıyla bölgeyi ziyaret etmiştir. Schmidt üç yıl önce Atina 

astronomi rasathanesine müdür olarak atanmıştı.  

Schmidt değişik yıldız ve güneş lekeleri hakkında yazılar yazmış, daha sonra ahir ömründe ay 

yüzeyinin  haritasını  yapmıştır. Araştırmacı,  ayrıca  depremlerle  ilgilenmiş  ve  21  yaşındayken  1846 

yılında Ren Bölgesi’nde olan bir depremin sismik dalga hızını hesaplamıştır. Studien über Erdbeben adlı 

en  iyi bilinen kitabında episantır  terimini  ilk defa kullanmıştır. Schimidt’in dönemsellik konusunda 

astronomik yaklaşımları vardı ve astronomik denetimlerin ya da ayla  ilgili gelgit döngülerinin olup 

olmadığını  araştırmak  amacıyla bir deprem kataloğu derledi. Egion’a geldiği  zaman,  astronominin 

yanında jeofizik konusunda da ün yaptı.  

Schmidt’in deprem jeolojisine katkısı depremle ilgili yüzey faylanmasını haritalayan ilk eğitimli 

uzman  olmasıdır.  Araştırmacı,  Egion’da  zeminde  2,4 m  yükseklikte  ve  1,8 m  genişlikte  bir  kırık 

gözlemledi. Denize şerit şeklinde bir ovanın yavaşca kaydığını fark etti. Schmidt’in bu “kırığı” bir fay 

olarak  tanımladığı konusunda açıklık bulunmamaktadır. Araştırmacı muhtemelen bunu bir heyelan 

olarak kabul etti; bugün bile bazı araştırmacılar bunun bir heyelan olabileceğini düşünmektedirler. 

Denize yakın kuzeyde yer  alan diğer kırıklar Schmidt  tarafından haritalanmıştır. Bunlar  açıkca bir 

çökmeye (“slamp”) işaret etmektedir. 

Ancak,  Egion  ile  ilgili  başka  bir  hikaye  daha  vardır;  Iliad’da Homer  tarafından  kayıp  şehir 

hikayesi olarak bahsedilmiştir. Burası ünlü bir dini mezhebin merkeziydi. Bu şehir M.Ö. 373 yılında 

bir deprem  tarafından yok olan Helice  şehriydi.  Şehirdeki binalar  çökmüş ve  tsunami ya da deniz 

altında ani bir  çökme  sonucu oluşan dalgalar binaları  tamamen  süpürmüştü. Helice harabeleri 500 

yıldan daha  fazla sahnede kalmışsa da,  şimdi bir  iz bile kalmadan yok olmuştur. 1861 yılında kırık 

oluşturan  bir  deprem  tarafından  Helice  aynı  kaderi  yeniden  yaşamıştı.  Schimidt  tarafından 

tanımlanan  fay  Helice  fayı  olarak  tarihsel  kayıtlara  geçmiştir.  Arkeologlar  tarafından  Helice’in 

kalıntıları halen araştırılmaktadır.  

Ne var ki, afetler Egion Şehri için halen tehdit oluşturmaktadır. 15 Haziran 1995 yılında, Egion 

şehrinde yine MS=6,5 büyüklüğünde bir deprem olmuş, en az 22 kişi hayatını yitirmiştir.  
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4 
 

Sismik Dalgalar 
 

Depremlerin  çoğu,  faylardaki  ani 

yerdeğiştirme  sonucu  elastik  birim 

deformasyonun  açığa  çıkmasıyla  meydana  gelir 

(Reid,  1910).  Sismograflar  (deprem  ölçer)  enerji 

boşalımına    ve  çok  sayıda  can  ve  mal  kaybına 

neden  olan  zemin  sarsıntısını  ölçer. 

Sismograflardan  kaydedilen  sismogramlar 

(deprem kayıtları) deprem süreci ve elastik sismik 

dalgaların  geçtiği  ortamlar  konusunda  bilgi 

sağlar.  

Sismik  dalgaların  araştırılması  zemin 

hareketini kaydeden ilk cihazların icat edilmesiyle 

başlamıştır.  M.S.  132  yılında,  Chang  Heng 

tarafından  yapılan  ilk  cihaz  sadece  zemin 

şiddetini ve  ilk zemin sarsıntısının hangi yönden 

geldiğini  kaydedebilmiştir.  İzleyen  1800  yıl 

boyunca, 20. yüzyılın başlangıcından hemen  önce 

sismografların  icatına  kadar,  sismik  dalgaların 

analizinde hiçbir ilerleme olmamıştır. Bu nedenle, 

sismik  dalgaların  analizi  ile  sadece  geçmiş 

yüzyıda oluşan depremler incelenebilmektedir.  

Aletsel  dönem  öncesi  depremler  ile  ilgili 

olarak  sadece  yazılı  tarihsel  kayıtlar 

bulunmaktadır.  Yazılı  tarihsel  kayıtlara  ilişkin 

zaman aralığı bir yerden diğerine göre farklılıklar 

göstermektedir.  Uzunluğu  bir  yerden  diğerine 

değişen  bu  dönem,  kuzey  doğu  Çin  ve  doğu 

Akdeniz’de iki bin yıldan daha geriye uzanmakta, 

California’da  ise  sadece  200  yıllık  geçmişe 

dayanmaktadır.  Tarihsel  yazılı  kayıt  dönemi, 

Oregon,  Washington,  güney  Alaska  ve  Yeni 

Zelanda’da 150 yıl ve güneybatı Pasifik’te, sismik 

olarak  aktif  Vanauta  ada  ülkesinde  yüzyıldan 

daha kısadır. Sarsıntı ve hasar kayıtları kolaylıkla 

faydaki  yerdeğiştirmeyle  ilişkilendirilemediği 

için,  aletsel  dönem  öncesi  tarihsel  dönem 

kayıtlarını  yorumlamak  oldukça  güçtür  (bkz. 

Ekler  bölümünde  verilen  Yüzey  Kırığı 

Oluşturmuş Tarihsel Deprem Listesi  öncesindeki 

tartışma).  

Giriş bölümünde  jeologların yerkabuğunda 

yakındaki bir deprem kaynağından kilometrelerce 

mesafede  oldukları  ifade  edilmişti.  Bu  durum 

kaynaktaki  elastik  birim  deformasyonun  açığa 

çıkması  sonucu  meydana  gelen  sarsıntıları 

kaydeden  sismograflar  için  de  geçerli  olsa  da, 

aradaki  fark  sadece  kaynakta  üretilen  sinyalin 

aynı kalınlıktaki heterojen kabuğu geçtikten sonra 

cihaza  gelmesidir.  Uzak  sismograflarla 

kaydedilen  sismik  dalgalar  (telesismik  dalgalar) 

kabuk,  manto  ve  çekirdekten  oluşan  binlerce 

kilometre kalınlıktaki yer içinden geçerek gelir ve 

yer  bir  süzgeç  görevi  yapar.  Yeni  gelişen  sismik 

tomografi  dalgaların  geçtiği  heterojen  manto  ve 

kabuğun  üç  boyutlu  olarak  haritalanması  için, 

farklı  yönler  ve  farklı  uzaklıklardan  gelen 

dalgaların seyahat zamanları kullanmaktadır. Tıp 

bilimindeki  x  ray  ışınlarına  benzer  olan  sismik 

dalgalar  sayesinde  kayalar  görüntülenmekte  ve 

yer  içerisindeki  karmaşık  jeolojik  yapı 

haritalanabilmektedir.         

 

ELASTİK DALGALAR 
Depremler  elastik  dalgalar  ürettiği  için, 

dalga  hareketi  konusunda  kısa  bir  bilgi 

verilecektir.  Enerjinin  deprem  kaynağından 

yeryüzüne  doğru  yayıldığı  yol,  dalga  hareketi 

olarak  tanımlanır.  Deprem  kaynağındaki  enerji, 

dalga  hareketi  ile  yüzeye  ulaşır.  Bir  dalga,  bir 

ortamdan  geçen  bir  çeşit  örselenmedir;  fakat, 

ortam  bir  bütün  olarak  dalga  hareketi  yönünde 

ilerlemez. Bir su birikintisine düşen taş tarafından 

üretilen  dalga  izlerine  benzerlik  gösterir.  Taş 

düştükten  sonra  suda  hareketlenme  olur  ve 

düşme  noktasından  dışa  doğru  dalgalar  yayılır; 

su  birkintisinin  kenarlarına  ulaşır.  Buna  karşın, 

örselenen  su  tanecikleri  dalganın  hareket  ettiği 

yönde kalıcı yerdeğiştirme göstermezler.  

 



 

 
 

Şekil 4-1. Elastik dalgalar. (a) Boyuna veya sıkışma (P) dalgaları. Bu tip dalga yayılması sırasında partiküller peşpeşe sıkışma 
ve genişleme sürecine maruz kalırlar. Partikül hareketi dalga ilerleme yönündedir. (b) Enine veya kesme (S) dalgaları. Bu tip 
dalga hareketi yayılması sırasında partiküller dalga ilerleme yönüne dik olarak bir taraftan diğerine hareket ederler. İki örnekte 
de dalga sağa doğru hareket edecek biçimde, şekle yukarıdan aşağı doğru bakınız. Bireysel partiküller titreşir fakat dalga 
ilerleme yönünde kalıcı bir hareket göstermezler. (c) Homojen bir ortamda dalga cephesi, merkezi S veya yarıçapı r olan bir 
küredir. Yüzeydeki a, b, c veya d gibi herhangi bir noktada yeni bir küresel dalga cephesi oluşturulur (Huygen ilkesi). AS ve 
BS çizgileri, dalga ilerleme yönünde çizilen ışınlardır. (d) Bir dalga bir ortam sınırından yansıdığı zaman, ortam sınırının 
normali ile yapılan açı (geliş açısı) yansıma açısına eşittir. (e) Bir dalga bir ortama daha yüksek bir hızda girdiği zaman, Snell 
yasasına göre kırılma açısı büyür. 

 

Elastik  dalgalar,  dalganın  yayılma  yönüne 

bağlı  olarak  tanelerin  hareketine  göre 

sınıflandırılır.  Tanelerin  hareketi  yayılma 

yönünende  ise, dalgalar  boyuna ya da  sıkışma  (P) 

dalgaları olarak isimlendirilir (Şekil 4‐1b). Hareket 

yayılma yönüne dik ise, dalgalar enine ya da kesme 

(S)  dalgaları  olarak  adlandırılır.  Sıkışma dalgaları 

yayıldıkları  ortamı  sıkıştırarak  hareket  ederler. 

Bu,  hacimsel  elastiklik  gerektirir. Bu  özellik  gaz, 

sıvı  ve  katı  ortamlarda mevcuttur. P dalgalarına 

uygun  elastik  modül,  yığınsal  modül  ya  da 

sıkışmazlık  modülüdür.  Sesin  havada  yayılması 

basınç  dalgaları  sayesinde  olur.  Uç  kısmında 

bağlanmış  bir  ipe  vurulduğu  zaman  gelişen 

hareket kesme dalgalarına benzetilebilir. Dalgalar 

ipin bir ucundan diğer ucuna doğru yayılırken, ip 

yukarı  ve  aşağı  doğru  hareket  eder.  Bu  tip 

dalgalar yer içinde kesme elastikliği gerektirir. Bu 

özellik  katı  ortamlarda mevcut  fakat,  sıvı  ya  da 

gaz  ortamlarda  mevcut  değildir.  Kesme  tipine 

uygun  elastik  modül  rijitlik  modülüdür.  Enine 

hareket  tek  bir  düzlemde  oluşursa,  kesme 

dalgaları polarize olur.  

Su  birikintisine  düşen  bir  taşın  ürettiği 

dalgalara  tekrar  dönelim.  Suda  birbirini  izleyen 

iki  dalganın  zirveleri  arasındaki  uzaklığa  dalga 

boyu adı verilir (Şekil 4‐1a,b). Dalga yayılırken bir 

partikülün  denge  konumundan  maksimum 

yerdeğiştirmesine  ise  dalga  genliği  ismi  verilir 

(Şekil  4‐1b).  Bir  dalga  boyunun  geçmesi  için 

gerekli  zaman  uzunluğuna  periyod,  birim 

zamanda  bir  noktayı  geçen  dalga  boylarının 

sayısına frekans adı verilir (periyodun tersidir). Bir 

periyod  esnasında,  partikül  bir  yönde  hareket 

eder, yavaşlar, sonra geriye doğru hareket ederek 

ilk konumuna geçer,  sonra geriye doğru hareket 

etmeye devam eder, yavaşlar, sonra ileriye doğru 

hareket  ederek  denge  konumuna  geçer.  Bu 

hareket  dizisine  dalga  fazı  adı  verilir.  Su 

birikintisinin  farklı yerlerine  iki  taş atılırsa, dalga 

cepheleri  birbiri  ile  kesişir.  Dalga  cepheleri,  her 

ikisi  de  partikülü  aynı  yönde  hareket  ettirecek 
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şekilde   partiküle ulaşır,  sonra da  aynı  zamanda 

denge  konumuna  gelme  oluşursa,  bu  tip 

dalgaların yapıcı ve fazda olduğu söylenir; bunlar 

zararsız  olup,  daha  büyük  birleşik  dalga 

genliğinin  oluşmasına neden  olur. Buna  karşılık, 

bir dalga cephesi taneyi bir yönde, aynı zamanda 

diğer dalga cephesi de zıt yönde hareket ettirirse, 

dalga  karışımı  tahripkâr  olur,  dalgalar  faz  dışı 

olur  ve  bileşke  dalganın  genliği,  birleşimi 

meydana  getiren  her  bir  dalganın  genliğinden 

daha küçüktür.  

Yer  içindeki  bir  dalganın  bir  noktadan 

geçmesi,  genişleyen  bir  küre  şeklinde  olur; 

kürenin  yüzeyi,  dalganın  belirli  bir  zamandaki 

enerjisini ihtiva eder (Şekil‐4‐1c). Daha sonra, aynı 

enerji daha büyük küresel yüzeye geçerek yayılır; 

bu  yüzeyin  santimetre  karesine  düşen  enerji, 

yüzeyin  alanı  olan  4πr2  ile  ters  orantlılıdır.  O 

halde  genlik;  kaynaktan  olan  uzaklığın  (kürenin 

yarıçapı  olan  r’nin)  karesi  ile  ters  orantılıdır. 

Zamana  ya  da  kaynaktan  olan  uzaklığa  bağlı 

olarak  dalga  genliğindeki  azalmaya  atenasyon 

(sönümlenme)  adı  verilir.  Huygen  ilkesi  dalga 

cephesindeki  herbir  noktanın,  küresel  bir  yüzey 

şeklinde  bu  noktadan  yayılan  herbir  yeni 

dalganın  kaynağı  olduğunu  ifade  eder  (Şekil  4‐

1c).  

Bir  dalga  farklı  elastik  katsayısı  ve 

yoğunluğu  olan  bir  ortamın  sınırına  geldiği 

zaman,  ikinci ortama geçerek  farklı hız ve dalga 

uzunluklarında  yoluna  devam  edebilir;  ikinci 

ortamda  absorbe  olabilir  ya  da  sınırda  daha 

önceki aynı hız ve dalga uzunluğunda yansımaya 

uğrayabilir.  Genellikle  dalga  her  üç  şekilde  de 

yayılır.  Burada  dalga  yerine  ışın  terimi 

kullanılması tercih edilir. Işın Şekil 4‐1c’de AS ve 

BS  çizgisi  olarak  gösterildiği  gibi,  dalganın 

yayıldığı  yönde  çizilen  bir  çizgi  ile  tanımlanır. 

Hoojen ortamda ışın düz bir çizgidir.  

Kabuk  ve  manto  arasında  yer  alan Moho 

Süreksizliği gibi,  iki  ortam  arasındaki  bir  yüzeyi 

kesen bir ışın, yüzeyin normali ile bir açı yapar ve 

bu açı geliş açısı olarak adlandırılır. Işın yüzeyden 

yansırsa,  geliş  açısına  eşit  olan  yansıma  açısı 

oluşturur (Şekil 4‐1d). Sınır yüzeyine dik olmayan 

ışın, ikinci ortama daha büyük hız ve farklı dalga 

uzunluğunda  geçerse,  ışın  ile  yüzeyin  normali 

arasındaki açının artması nedeniyle  ışın kırılmaya 

uğrar.  Bu  durum  Snell  Yasası  olarak  bilinen  şu 

eşitlikle ifade edilir (Şekil 4‐1d): 
 

  sin(geliş açısı) 
= 

dalganın üst katmandaki hızı 

sin(kırılma açısı)  dalganın alt katmandaki hızı 
 

Dalganın  yayıldığı  ortam hızda dereceli  bir  artış 

meydana  getirirse,  Şekil  4‐5’de  görüldüğü  gibi, 

ışın düz bir çizgiden ziyade eğri  şeklinde bir yol 

izler.  

Yer  içerisinde  yayılan  dalgalardan  boyuna 

dalgalara  birincil  dalga  veya  P  dalgası;  enine 

dalgalara ikincil dalgalar ya da S dalgası adı verilir. 

P dalgası  ilk  önce  gelir ve  sıkışma  türü dalgalar 

olduğu  için,  ses  yaparak  hava  içerisinde 

yayılabilirler.  S  dalgaları  daha  yavaş  hızlarda 

yayılır,  bu  yüzden  daha  sonra  gelir  ve  yukarı 

aşağı ve yana doğru hareket ederek yayılırlar. Yer 

içerisinde  yayıldıkları  için,  P  ve  S  dalgalarına 

cisim dalgaları adı verilir. Yüzey dalgası adı verilen 

üçüncü tip dalgalar yer yüzüne yakın kesimlerde 

gözlenir.  Bu  dalgalar  taş  atıldıktan  sonra  su 

birikintisinde olan kırışık dalgalara benzetilebilir. 

Yüzey  dalgalarının  genlikleri  yüzeyden 

derinliklere  inildikçe azalır. Yüzey dalgaları Love 

dalgaları  ve Rayleigh  dalgaları  olarak  ikiye  ayrılır. 

Love  dalgalarında  dalga  hareketi  yatay  ve 

eninedir.  Rayleigh  dalgalarında  taneler  dalga 

yayılma  yönünde  olan  düşey  düzlemde  eliptik 

olarak  hareket  ederler.  Love  dalgaları  enine  ve 

kesme  dalgaları  oldukları  için  S  dalgalarına 

benzerlik  gösterirler.  Rayleigh  dalgaları  ise  sıvı 

yüzeyde yayılabilirler.  

Kaynaktaki  birim  deformasyon  boşalım 

paterni ve dalgaların kaynaktan sismografa doğru 

yayıldıkları  yer  yapısındaki  karmaşıklıkdan 

dolayı depremler bir P, S ve yüzey dalgaları dizisi 

üretirler.  Dalgalar  farklı  ortamlara  geçerken,  bu 

karmaşıklıklar  P  dalgasının  S  dalgasına  veya  S 

dalgasının P dalgasına dönüşmesine  neden  olur. 

Jeofizikçiler  için  bir  problem,  jeolojik  özellikleri 

çok  iyi  bilinemeyen  yer  içerisinde  yayılan  ve 

hetorejen  yer  yapısından  etkilenen  çeşitli  dalga 

tiplerini  esas  alarak,  deprem  kırılma  sürecini 

anlayabilmek  için  sismogramların  nasıl 

kullanılacağıdır.  

Bu  sorunun  daha  iyi  anlaşılması  için  bir 

örnek  verelim.  Deniz  kıyısında,  New  York 

Filarmoni  Orkestrası  tarafından  çalınan 

Beethoven  senfonisini  kısa  dalga  radyodan 

dinleyen  bir  müzikseveri  düşünün.  Performans 

harika  fakat,  dinleyicinin  kısa  dalgada  dinlediği 

öyle değildir. Cızırtı olduğundan sadece çok kalın 

ses  tonları  güçlükle  duyulabilmektedir.  Bu 

nedenle  müzik  tatmin  edici  değildir.  Bunun 

nedeni (1) verici ile gemi arasında verici ve radyo 

dalgalarındaki  karşımdan  dolayı  orkestra 

tarafından  çalınan  müziğin  bozulması,  (2) 

gemideki  radyo  alıcısı  ile  ilgili  bozulmadan  ileri 

gelmektedir.  Üçüncü  sorun,  dinleyicinin  işitme 
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sorunu  ve  kulaklarının  çınlamasından 

kaynaklanmaktadır. Özellikleri çok iyi bilinmeyen 

heterojen  kayalarda  dalgaların  yayılması 

sırasında  sismik  sinyallerin  bozulması,  radyo 

dalgalarındaki  soruna  benzetilebilir. Dinleyici  ve 

radyo  alıcısı  ile  ilgili  sorun,  depremleri  zayıf 

olarak  kaydeden  sismografların  özelliklerine 

benzetilebilir.  

Eğer dinleyici özelliğini bilmediği bir müzik 

aleti tarafından çalınan yeni bir senfoniyi ilk defa 

dinliyorsa,  jeofizikçilerin karşılaştığı sorunlar  için 

daha  iyi  bir  fikrimi  var  demektir.  Dinleyici 

Beethoven  senfonisinin  ritminin  nasıl  olması 

gerektiğini bilir ve buna göre müzikteki bozulma 

konusunda mantıklı açıklamalar yapabilir. Müzik 

ve  müzik  aleti  bilinmiyorsa,  o  zaman  dinleyici 

müziğin  ritminin nasıl olduğunu bilmiyor ve bu 

bozulmanın  farkına  varamıyor  demektir.  Bu 

durum,  sismogram  yorumcularının  karşılaştığı 

sorundur.  Çünkü  yorumlayıcı  sismogramda 

hangi  dalganın  sismik  sinyal  hangisinin  gürültü 

olduğundan  emin  olamamaktadır.  Jeofizikçiler 

sentetik  sismogramlar  olarak  adlandırılan 

mümkün  olduğu  kadar  sismik  dalgalara  yakın 

sinyaller  üretmekte  ve  kaynak  modellemesi 

yaparak bu sorunları çözmeye çalışmaktadırlar.    

  

SİSMOGRAFLAR 
Biz  ve  ölçüm  cihazlarımız  yer  ile  temasta 

olduğu  zaman,  yer  hareketlerini  nasıl  ölçeriz? 

Burada  atalet  ilkesi  kullanılmaktadır.  Masa 

üstünde bir karton parçası üzerine bir bardak  su 

koyalım,  suyu  dökmeden  bardağın  altından 

karton  parçasını  hızlı  bir  şekilde  çekebiliriz.  Bu 

olay  bardağın  ataleti  ve  su  içeriği  ile  ilgilidir. 

Sismograf,  bir  sarkaç  ya  da  yayla  zemine  çok 

gevşekçe bağlanan bir kütleden oluşur (Şekil 4‐2). 

Kütleye, yere sıkı bir şekilde bağlanmış ve hareket 

eden  bir  tambur  ile  temasta  olacak  şekilde  bir 

kalem  monte  edilmiştir.  Yer  aniden  hareket 

etmeye  başladığı  zaman,  tambur  hareket  eder 

fakat,  karton  parçası  çekildiğinde  bardak  ve  su 

içeriğinin  sabit  kaldığı  gibi,  kalem  ve  sarkaç  da 

hareketsiz, yani sabit kalır.  

Buna karşılık başka bir  sorun ortaya  çıkar. 

Sarsıntı  durduktan  sonra,  sismik  dalgalarla  ilgili 

olmayan sarkaç ya da yayın karakteristik salınım 

oranından  dolayı  dalgalar  oluşturarak  sarkaç  ve 

yay  serbest  bir  şekilde  hareket  etmeye  devam 

eder.    Aslında  gerçek  yer  hareketine  yakın  bir 

kayıt  alabilmek  için  sarkaç  ve  yay 

sönümlendirilmelidir.  

 

 
 

Şekil 4-2. Sismograflar. (a) Yatay hareketi kaydeden 
sarkaç sismografı. Çerçeve sağa hareket ettiği zaman, 
grafik tamburu da birlikte hareket eder. Ataletten dolayı 
kütle çerçevenin hareketine uymaz ve yazıcı uç kütle ile 
çerçevenin pozisyonları arasındaki farkı kağıda geçirir. (b) 
Düşey hareketi kaydetmek için, yaya iliştirilmiş bir 
sismograf. Çerçeve ve graf kağıdı depremde birlikte 
hareket eder; yaydaki atalet, çerçevenin hareketi ile graf 
kağıdının hareketi ve kütlenin hareketi arasındaki farkı 
kağıda aktarır. 
 

Sarkacın  doğal  periyodu,  en  iyi  şekilde 

kaydedilebilecek  sismik  dalgaların  periyodlarını 

denetler. Kısa periyodlu  sismograflar  (yaklaşık  1 

saniye) yerel depremleri ve uzak depremlerin  ilk 

cisim dalgalarını kaydetmek  için kullanılır. Buna 

karşılık  20  saniye  periyodlu  sismograflar  uzak 

depremlerin  uzun  periyodlu  yüzey  dalgalarını 

kaydetmek  için  tercih  edilir.  Bu  tip  uzun 

periyodlu  sismograflar  özellikle  rüzgar,  okyanus 

dalgaları  ve  insan  faaliyetleri  tarafından 

oluşturulan gürültülere hassas değildirler. Bu  tür 

kaynaklardan  üretilen  en  yaygın  gürültüler 

yaklaşık 6 saniye periyodludur.  

Sismik  dalgaların  kaydedilme  esaslarını 

sergileyebilmek  için,  yukarıda  tanımlanan 

sismograflar  son  birkaç  on  yıl  içinde  elektronik 

alanındaki  gelişmeler  sonucu  müzeye 

kaldırılmışlardır. Eski tip sismograflardaki kalem, 

tamburda  bir  direnç  oluşturmakta  ve  bazan 

mürekebi kurumaktadır. Sistem daha  sonra  foto‐

filmler  üzerinde  ışık  demetleri  ile  kayıt  yapan 

cihazlar  şeklinde  geliştirilmiştir.  Yere  bağlanmış 

mıknatıslar  tarafından  oluşturulan  manyetik  bir 
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alan  içerisinde  hareket  eden  sarkaç  kütlesine 

yerleştirilmiş bir bobinle voltaj üretilmiştir. Sistem 

manyetik  bir  teyp  üzerine  kayıt  yapabilen 

elektronik  akım  oluşturmaktadır.  Sinyaller  kayıt 

edilmeden  önce  binlerce  kat  büyütülmektedir. 

Sinyaller sayısal olarak kaydedilmektedir. Böylece 

farklı  dalga  uzunlukları  ve  periyodlara  sahip 

dalga  karışımlarını  ayırt  edebilen  bilgisayarlar 

sayesinde sismik sinyaller analiz edilebilmektedir. 

Sinyallerin sayısallaştırılması sonucu bir dizi geniş 

bantlı  sismografların  geliştirilmesine  yol  açmıştır. 

Bu  sismograflar  kısa  periyod,  uzun  periyod, 

düşük genlik ve yüksek genlikli çok geniş deprem 

dalgası  spektrumlarının  kayıt  edilebilmesi  ve 

araştırılması olanağını sağlamıştır.    

Yer  hareketini  tam  olarak  kaydetmede 

yatay  hareketleri  kayıt  edebilmek  için  birbirine 

dik  çalışan  iki  sarkaç  ve  düşey  hareketleri  kayıt 

edebilmek için yay monte edilmiş bir kütle olmak 

üzere üç  ayrı  sismografa gereksinim vardır. Yeri 

enine  sarsan  Love  dalgaları  yalnızca  yatay 

bileşenli  deprem  istasyonları  tarafından 

kaydedilebilir.  Düşey  bir  düzlemde  partikülleri 

eliptik  olarak  hem  yatay  hem  de  düşey  olarak 

hareket ettiren Rayleigh dalgaları  ise, P dalgaları 

gibi düşey bileşenli sismograflarla kaydedilebilir. 

Çok sayıda sismograf ağı sınırlı, sözgelimi 1 

ile  10  Hertz  (saniyedeki  salınım  sayısı) 

aralığındaki  dar  frekans  spektrumundan  oluşan 

düşey  bileşenli  hareketleri  kaydeden 

sismograflardan  oluşur.  Bu  cihazlar  depremlerin 

yerlerini  belirlemede  önem  taşıyan  sismik 

dalgaların  ilk  varışlarını  saptamada  oldukça 

önemlidir. Basit yapılı ve ucuz olan çok sayıda bu 

tip  sismograflarla,  çok  az  sayıda  geniş bantlı, üç 

bileşenli  istasyonlar aynı fiyatlara geldiği  için, bu 

tip  sismograflar  tercih  edilmekte  ve  her  yere 

yerleştirilmektedir.  Aynı  yatırım  için  burada 

ekonomik  bir  denge  söz  konusudur;  düşey 

bileşenli  istasyonlar  ile  daha  geniş  bir  bölge 

izlenirken,  basit  tip  sismograflarla  belirli  bir 

deprem  ve  sismik  dalgaların  geçtiği  kaya  yapısı 

hakkında  üç  bileşenli  geniş  bantlı 

istasyonlarınkinden  daha  fazla  bilgi  elde 

edilmektedir. 

Modern  sismograflar  otomobil,  rüzgar  ve 

okayanus  dalgaları  tarafında  üretilen 

gürültülerden  çok  daha  küçük  (10‐8  cm  kadar 

küçüklükte)  zemin  yerdeğiştirmelerini 

ölçebilmektedir. Bu  tip gürültülerin olmadığı Ay 

yüzeyine astronotların bıraktığı sismograflar ayda 

herhangi  bir  yere  çarpan  ve  kütlesi  1  kg  kadar 

olan meteorit  tarafından üretilen sismik dalgaları 

kaydedebilecek derecede hassastır (Pres ve Siever, 

1982). Ancak, dünya  ile  karşılaştırıldığında  ayda 

sismik  dalgalar  çok  daha  düşük  sönümlenmeye 

uğramaktadır.  Mükemmel  derecede  sakin  bir 

dünya bile aydaki kadar kaliteli bir kayıt vermez. 

Kuvvetli yer hareketi  ivme ölçeri güçlü zemin 

sarsıntılarını  ölçmek  için  tasarlanmış  düşük 

büyütmeli  sismograflardır.  İvme  ölçerler  bina ve 

baraj gibi yapıların tasarımını yapan mühendisler 

için çok önemli bilgiler sağlarlar. Bu tip güçlü yer 

hareketleri,  sıradan  sismograflar  açısından  çok 

büyük  hareketlerdir. Çünkü,  bu  hareketler  ölçek 

dışı  sinyallerin  oluşmasına  neden  olurlar.  İvme 

ölçerler  yerdeğiştirmeleri  ölçmekten  ziyade 

yerçekimi  ivmesinin  (g)  yüzdesi  cinsinden  yer 

ivmesini  ölçerler.  Bu  cihazlar  sürekli  kayıt 

yapmazlar  fakat gelen  ilk güçlü dalga  tarafından 

tetiklenirler. Ucuz  ve  çok  sayıda  yerleştirilen  bu 

tip  cihazlar  yüzeye  yakın  zeminlerin  deprem 

dalgalarına  karşı  tepkisini  ve  yapılar  üzerinde 

olan  titreşimleri  değerlendirme  açısından  çok 

değerli bilgiler sağlarlar. Bazı özel binaların farklı 

katlarına  bu  tip  ivme  ölçerler  yerleştirilebilir. 

Çünkü  yapı  mühendisleri  başka  yerlerde  inşa 

edilecek  benzer  yapılarının  tasarımını  yapmak 

için, bu tip cihazlardan elde edilen kayıtları analiz 

ederler.  

 

DEPREM YERİNİ BELİRLEME 
Deprem  kırığının  başladığı  yerkabuğu 

içerisinde  yer  alan  odak  noktasının  (içmerkez) 

yeryüzündeki  izdüşüm  noktasına  dışmerkez  adı 

verilir.  Dışmerkez  nasıl  belirlenir?  Sismograflar 

icat  edilmeden önce hasarın  en  fazla olduğu yer 

dışmerkez  olarak  kabul  edilirdi.  Buna  karşın, 

hasar; odak noktasına yakınlıktan ziyade yüzeye 

yakın  zemin  koşulları  ve  deprem  kırığının 

yayılmasına  bağlı  olarak  gelişmektedir.  Deprem 

dışmerkezi  ve  içmerkezini  saptamada 

sismograflar oldukça yararlıdır. 

Kaya içerisinde yayılan elastik dalga hızının 

sadece derinlikle değiştiğini varsayalım. Deprem 

odak  noktası  ile  sismograf  arasındaki  seyahat 

zamanı  uzaklığın  fonksiyonu  olarak  değişir  ve 

hem  P  hem  de  S  dalgaları  için  uzaklığa  göre 

seyahat  zamanı  değişimini  gösteren  grafikler 

oluşturulmuştur.  S  dalgaları  daha  yavaş  olarak 

yayıldığı  için,  sismograflarda  kaydedilen  P  ve  S 

dalgalarının  varış  zamanları  arasındaki  farklılık 

deprem uzaklığına bağlı olarak artar. Tek bileşenli 

sismografdan  dalganın  hangi  yönden  geldiğinin 

belirlenememesi  durumunda  bile,  varış 

zamanındaki  farklılıktan  sismograf  istasyonunun 

depremden ne kadar uzakta olduğu saptanabilir. 

64



 

Haritada  uzaklık  merkezi  sismograf  istasyonu 

olan  yarıçaplı  bir daire  ile  gösterilir  (Şekil  4‐3b). 

En  az  üç  ayrı  üç  bileşenli  sismograf 

istasyonundan  elde  edilen  P  ve  S  dalgalarının 

varış  zamanı  farklılıkları  kullanılarak  depremin 

dışmerkezi  belirlenebilir.  Sismograf  merkezli 

çizilen  üç  dairenin  kesiştiği  nokta  depremin 

dışmerkezini temsil eder (Şekil 4‐3). Buna karşılık, 

modern  çok  bileşenli  sismograflar  uzaklık  ile 

birlikte  sinyalin  geldiği  yönü  hesaplayarak  aynı 

bilgileriasağlamaktadır. 

 

 
 

Şekil 4-3. (a) A, B ve C istasyonlarında kaydedilen aynı depreme ait sismogramlar. P dalgaları ile S dalgalarının hızları 
bilindiğinden, P dalgalarının varışı ile S dalgalarının varışı arasındaki zaman aralığı, sismograf istasyonu ile deprem arasındaki 
mesafeyi hesaplamaya izin verir. (b) Bu durum, merkezde sismograf istasyonu olacak şekilde r yarıçaplı bir daire şeklinde 
haritada gösterilir. Deprem yeri, üç dairenin kesişim noktasıdır (Press ve Siever, 1994’den değiştirilerek alınmıştır).    

 

Yer içerisinde yayılan sismik dalgaların hızı 

düşey  ve  yatay  yönlerde  değişmektedir.  Sismik 

dalga  hızları  konusundaki  varsayımlar,  jeolojik 

yapı ve farklı hızlarda sismik dalgaları ileten kaya 

dağılımına dayanmaktadır. 

 

SİSMİK DALGALAR, FAY 

YÖNELİMLERİ VE KAYMA YÖNLERİ 
Depremler,  en  yüksek  ve  en  küçük  asal 

sıkışma  gerilme  eksenlerine  (σ1  ve  σ3)  göre 

yöneldiği  varsayılan  yüksek  kesme  gerilme 

düzlemleri  (en  büyük  kesme  gerilmesi  olması 

gerekmez)  olan  faylar  üzerinde  meydana  gelir. 

Bölüm  2’de  açıklandığı gibi,  σ1 ve  σ3’ün hrhangi 

iki çifti için iki maksimum kesme gerilme düzlemi 

mevcuttur  (σ1  >  σ3). Kaya yapısal  açıdan  izotrop 

(yani, eski zayıflık düzlemleri içermiyor) ise, kırık 

bu  kesme  düzlemlerinden  birisi  üzerinde  ya  da 

yakınında meydana gelir.  
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Şekil 4-4. Çift kuvvet fay çözümleri. (a) Kuzey doğrultulu 
sağ yanal doğrultu atımlı bir fay ile doğu doğrultulu sol 
yanal bir doğrultu atımlı fayın haritası. Faylardan herhangi 
birinin hareketi, kuzeydoğu ve güneybatı kadranlarının bir 
deprem kaynağına (dairenin merkezine) doğru hareket 
etmesine ve kuzeybatı ile güneydoğu kadranlarının da 
uzaklaşmasına neden olur. (b) Değişik sismograf 
istasyonlarında (a) şıkkındaki deprem kaynağından alınan 
deprem dalgalarına göre belirlenen odak meanizmasının 
alt yarıküre stereonet izdüşümü. İlk sıkışma dalgalarını 
alan kadranlar siyah renk ile doldurulmuştur. (c) Kuzey 
doğrultulu bir normal fay üzerindeki bir depreme ait odak 
mekanizması. (d) Kuzey doğrultulu bir ters fay üzerindeki 
depreme ait odak mekanizması. 
 

Ancak,  yerkabuğunda  çok  sayıda  eski 

zayıflık  düzlemleri  bulunmaktadır.  Fay  sağlam 

bir  kayada  meydana  geldiğinde,  gerilme  alanı 

orijinal konumundan sapma gösterse bile kayma, 

fay  gibi  bir  zayıflık  düzlemlerinde  gelişebilir 

(Şekil 2‐17). Tüm depremler önceden hareket eden 

faylar  üzerinde  oluştuğu  için,  depremler  asal 

gerilme  ekseni  yönleri  ile  ilgili  doğrudan  bilgi 

vermezler.  Buna  karşılık  birim  deformasyon 

ekseni yönleri ile ilgili bilgiler verirler. 

Bir deprem kaynağında deformasyonun bir 

fay  düzlemi  üzerindeki  kayma  ile  temsil 

edilebileceğinden  hareketle,  deprem  sinyalleri 

kullanılarak  fay  düzlemi  hakkında  bilgi 

edinilmeye  çalışılır.  Sismograflar  dalgaların  ilk 

hareketinin sıkışma ya da çekme olup olmadığını 

ayırt  edebildikleri  için,  fay  düzlemleri  hakkında 

kolaylıkla  bilgi  sağlanabilmekteir.  Şekil  4‐4a’da 

gösterildiği  gibi,  kuzey  doğrultulu  sağ  yanal 

atımlı bir fay olduğunu varsayalım. Eğer deprem 

istasyonu  kaynağa  göre  güneydoğu  ya  da 

kuzeybatı kadranda yer alıyorsa, P dalgasının  ilk 

hareketi sıkışma şeklindedir ve deprem sinyalleri 

yukarı doğru bir yerdeğiştirme gösterir (Şekil 4‐5). 

Ancak,  istasyonun  kuzeydoğu  veya  güneybatı 

kadranında  olması  halinde  ilk  hareket  çekme 

şeklinde olur ve deprem sinyalleri aşağı doğru bir 

yerdeğiştirme gösterir. İstasyon fay doğrutusunda 

ise, yani deprem odağının kuzey veya güneyinde 

ise,  istasyona  doğru  hareket  eden  P  dalgaları 

istasyondan  uzaklaşarak  yayılan  P  dalgaları 

tarafından  neredeyse  tamamen  etkisiz  hale 

getirilirler. İstasyon depreme göre doğu ya batıda 

ise, yani fay hareketine dik yönde ise, P dalgaları 

o  yönlerde  yayılmazlar;  gelen  sinyallerin  genliği 

düşük  olup,  fay  doğrultusunda  yer  alan 

istasyonlar  tarafından  kaydedilen  sinyallerden 

ayırtaedilmeleriagüçtür.

  

 
 

Şekil 4-5. Basınç, çekme ve düğüm düzlemi çözümü de dahil olmak üzere, depremin ilk hareketi. 
 

Doğu  doğrultulu  sol  yanal  atımlı  bir 

faylanma sonucu oluşan P dalgalarının olduğunu 

varsayalım  (Şekil  4‐4a).  Dalgaların  yayılma 

paternleri  kuzey  doğrultulu  sağ  yanal  atımlı 

faylarda olduğu gibidir. Bu nedenle, diğer kayma 

yönleri  ve  diğer  fay  yönelimlerinden  ayırt 

edilebilse  bile,  P  dalgasının  ilk  hareketinden  bu 

iki fayın yönelimi ve kayma yönü ayırt edilemez. 
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Bu olay  çift  kuvvet modeli olarak  tanımlanır; olası 

fay  yönelimleri  birbirine  dik  iki  düzlemden 

oluşur. P ve T eksenleri  düzlemleri iki eşit parçaya 

ayırır.  Bu  eksenler  kinematik  açıdan  faydaki 

kayma ile belirlenir. Bu nedenle, bunlar asal birim 

deformasyon eksenleri olup, σ1 ve σ3 asal gerilme 

eksenleri  değildir.  P  eksenini  açıortay  olarak 

içeren kadrandaki kayalar kırılma anında, deprem 

kaynağına  doğru  hareket  ederler,  bir  çekme 

oluşturarak  kayaların  sismograftan 

uzaklaşmasına  neden  olurlar  (Şekil  4‐5).  Aynı 

zamanda  T  eksenini  açıortay  olarak  içeren 

kadranda yer alan kayalar, bir sıkışma oluşturacak 

şekilde  kaynaktan  uzaklaşarak  ve  istasyona 

yaklaşarak  hareket  ederler.  Şekil  4‐5’de 

gösterildiği  gibi,  steorenet  düzleminde  istasyon 

yerleri  kaynaktan  istasyona  doğru  olan  dalga 

yolları  (farklı  hızlarda  sismik  dalgaları  ileten 

kayalar  tarafından  kırılmaya  uğratıldıkları  için 

eğri  şeklinde yol  izlerler) esas alınarak belirlenir. 

Sıkışma  ve  çekme  şeklindeki  ilk  hareketin 

kadranlarının  dağılımı  esas  alınarak,  odaktan 

farklı azimut ve uzaklıklarda bulunan çok sayıda 

sismografta  kaydedilen  ilk  hareket  yönlerinden 

iki olası  fay düzlemi  tespit edilebilir. Şekil 4‐6’da 

bu  şekilde  elde  edilmiş  fay  düzlemi  çözümü 

verilmiştir. 

P  dalgasının  ilk  hareket  yönleri  ile  ilgili 

dağılım  iki  olası  düğüm  düzlemini  tanımladığı 

için (bu düzlemlerden birisi olası fayı temsil eder), 

ek bilgilere ihtiyaç vardır. Şekil 4‐6’da Kuzey Çin 

havzasında  yer  alan  KD‐GB  doğrultulu  bir  fay 

üzerinde olmuş Tangshan depremine ait bir örnek 

verilmektedir.  KD  yönelimli  sağ  yanal  atımlı 

düğüm düzlemi daha  olası  bir  çözümdür. Başka 

durumlarda  artçı deprem paterni doğrusal  olup, 

düğüm  düzlemlerinden  birisine  paralele  yakın 

olarak  uzanır.  Bazan  kayma  her  iki  düzleme 

paralel  olan  faylar  üzerinde  gelişebilir.  1927 

Tango depremi (Japonya) birbirine dik sağ ve sol 

yanal  atımlı  iki  yanal  atımlı  fayın  kırılmasıyla 

gelmiştir (Şekil 3‐3a).  

Herbir  düğüm  düzlemine  ait  kayma 

yönünün  P  ve  T  eksenlerini  içeren  iki  düğüm 

düzlemine  dik  bir  düzlem  oluşturularak 

seçilebileceğine  dikkat  ediniz.  Kayma  yönünün 

gidişi ve dalımı bu düzlemin düğüm düzlemi  ile 

kesişim noktasıdır.  

Deprem  kaynağını  anlayabilmek  için, 

modern  sismoloji  bilimi  yalnızca  P  dalgasının 

hareketini değil; aynı zamanda P ve S dalgalarının 

genliklerini,  yeryüzünden  birçok  kere  yansımış 

dalgaları  ve  yüzey  dalgalarını  kullanmaktadır. 

Uydularla  bir merkeze  iletilen  sismograf  verileri 

ile  deprem  yerleri  birkaç  dakika  ile  birkaç  saat 

içerisinde  belirlenebilmekte  ve  deprem  olduktan 

sonra  birkaç  dakika  ile  birkaç  saat  arasında  fay 

düzlemleri çözülebilmektedir.  

Çift kuvvet modeli çoğu depremler ile ilgili 

birim  deformasyon  boşalımını  açıklamakla 

birlikte,  bazan  mümkün  olamamaktadır.  Sismik 

dalgalar,  ani  mineral  faz  dönüşümlerine  eşlik 

edebilen  ve  kaynak  bölgelerine  doğru  izotrop 

ışınsal  çökme  olarak  bilinen  iç  patlama 

(implosion)  ile  üretilmektedir.  Bu  tip  kaynaklar 

mevcut  olsa  bile,  çift  kuvvet  yayılma  paterni  ile 

karşılaştırıldığında  nispeten  küçük  olmaktadır. 

Diğer  bir  kaynak  mekanizması  tipi,  karşılıklı 

çizgisel  vektör  dipolü  (CLVD)  olup,  kısalma  ya  da 

uzamaya  uğrayan  bir  düzlemde  tekdüze  şekilde 

içe ve dışa doğru hareket gerektirmektedir. CLVD 

tipi kaynaklar yüksek yeraltı suyu veya mağmatik 

basınç  ya  da  büzülmeye  neden  olan  soğuma 

nedeniyle  çekme  kırıklarının  açılması  şeklinde 

açıklanabilir.  Bu mekanizma muhtemelen  çekme 

kırıklarının  oluşabileceği  sığ  derinlikler  ile  ve 

İzlanda  ve  doğu  California’daki  Mammoth 

Gölleri gibi aktif yanardağ olan bölgelerin altında 

yer alan mağma odaları  ile  sınırlıdır. Çift‐kuvvet 

model özelliği taşımayan bu tip yayılmalar için en 

uygun açıklama;  eğrisel  fay yüzeylerinde gelişen 

kayma,  birbirine  paralel  olmayan  faylarda  çoklu 

olaylar ya da fay düzleminden ziyade kayalardaki 

kesme  birim  deformasyon  boşalımı  şeklindedir 

(Frohlich, 1994). 

Bazı  depremler  heyelanlar  tarafından 

oluşturabilmektedir.  18  Mayıs  1980  yılında  St. 

Helens  Dağı’nın  püskürmesi  sırasında  oluşan 

M=5,1  büyüklüğündeki  deprem  buna  örnek 

olarak  verilebilir  (Kanamori  ve Given,  1982).  Bu 

olayda  volkanın  kuzey  tarafının  göçme  ve 

kayması sonucu sığ mağma odasının üzeri kısmen 

açılmıştır.  Kasım  1929’da  Kanada’nın  doğu 

kıyısında yer alan Grand Banks depremi  (M=7,2) 

denizaltı  heyalanı  tarafından meydana  getirilmiş 

olabilir.  Heyelan  denizin  derinliklerinde 

türbiditik akıntılar oluşturmuş; bu olay  sırasında 

denizaltında  yer  alan  kablolar  kopmuştur 

(Hasegawa  ve  Kanamori,  1987;  Bölüm  12).  İki 

durumdaki  odak  çözümleri  depremlerin  çift 

kuvvetten ziyade  tek kuvvetle  ilişkili oluştuğunu 

göstermiştir. Bu tek kuvvet, normalde bir fayın iki 

tarafında  karşılaşıldığı  gibi,  üst  plakanın  diğer 

kalan kısmına bağlı olmadığına işaret etmektedir. 

(Sismoloji biliminin ilk yıllarında, Harold Jeffreys 

ve  B.  B.  Galitzin  arasında  doğan  esas  çelişki, 

sismik  sinyallerin  Orta  Asya’da  Pamir’de  1911 
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yılında  olan  masif  bir  heyelanın  kendisi 

tarafından  mı  yoksa  altta  yer  alan  bir  deprem 

tarafından mı tetiklendiği konusudur.) Son olarak, 

meteor  çarpmaları  ya  da mağara  çökmeleri  gibi 

nadir  jeolojik  olaylar  sonucunda  da  sismik 

dalgalar  oluşabilmekte;  bazan  hasar 

yapabilmektedir. Ancak  bu  olaylar  kesinlikle  bir 

faylanmaaileailgiliadeğildir.

 

 
 

Şekil 4-6. Kuzey Çin’deki Tangshan depreminde kaydedilen P dalgası sismogramları (devamlı çizgiler) ve tek nokta kaynak 
modeli kullanılarak elde edilen teorik sismogramlar (kesikli çizgiler). Ayrıca, fay düzlemi çözümü eşit alanlı stereonet 
projeksiyonunun alt yarıküresi üzerine işaretlenmiştir. İlk gelen basınç hareketleri (sismogramda yukarı doğru) içi dolu 
daireler şeklinde ve çekme hareketleri de (sismogramda aşağı doğru) içi boş daireler şeklinde gösterilmiştir. Yukarı doğru 
olan ilk hareketler MUN, TAU ve RAB istasyonlarında; aşağı doğru ilk hareketler de MHI, LON ve KIP istasyonlarında 
belirgin bir şekilde görülmektedir. Tangshan fayının doğrultusu KD olup, KD doğrultulu düğüm düzlemi, tercih edilen 
kırılma düzlemi olacaktır (Nabelek vd., 1987). 

 

Farklı  tip  kaynaklar  sismik  momentin 

belirlenmesiyle  ve  sentroid  moment  tansörünün 

(CMT)  kullanılmasıyla  çözümlenebilmektedir. 

Burada,  deprem  kaynağından  farklı  yönlerde 

yayılan  sismik  dalgaların  göreceli  genlikleri 

dikkate alınmaktadır (Dziewonski ve Woodhouse, 

1983).  Moment  tensörü,  birim  deformasyon 

tansörünün  sismik  olarak  boşalan  kısmı  ile 

orantılıdır. 

Bileşenleri birbirlerine dik olan üç bileşenli 

sismograf  istasyonları  kesme  dalgası  bölünmesi  ya 

da  ışığın anizotrop minerallerde polarizasyonuna 

benzer  şekilde  polarizasyonun  araştırılmasına 

olanak  sağlamaktadır  (Şekil  4‐7).  Li  vd.  (1994) 

kuzey  Los  Angeles  havzasındaki  (California)  74 

depremin  üç  bileşenli  kayıtlarını  analiz  etmişler 

ve  ilk  gelen  kesme  dalgalarının  yaklaşık  K‐G 

yönünde  polarize  olduğunu  göstermişlerdir.  Bu 

olayın  sismojenik  tabakadaki  farklı  yönelimli 

mikro‐kırıklar  ile  ilişkili  olduğunu  ileri 

sürmüşlerdir  (Şekil  4‐7).  Bu  mikro‐kırıkların  en 

küçük  asal  sıkışma  ekseni  σ3‘e  dik  ve  en  büyük 
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yatay  gerilmeye  paralel  olan  uzama  düzleminde 

yer  alması  gerekir.  Bu  nedenle,  kesme  dalgası 

bölünmesi  arazideki  gerilmeleri  saptamada 

kullanılan  bir  yöntemdir  (Bölüm  5’de  ayrıntılı 

olarak tartışılmaktadır).            

      

BÜYÜKLÜK CETVELLERİ 
Sismografların  geliştirilmesiyle,  bir 

depremin boyutunun, ya da büyüklüğünün, ortaya 

çıkan hasardan ziyade sismogramlar kullanılarak 

sayısal  olarak  ifade  edilmesi  zorunluluğu  ortaya 

çıkmıştır.  Fakat,  büyüklüğü  belirleyebilmek  için, 

deprem  dalgasının  hangi  kısmı  kullanılacaktır? 

Farklı  büyüklük  cetvelleri  depremin    yayılma 

paternlerinin  farklı  kısımlarının  ölçümü  ile 

tanımlanmaktadır.  Ölçülen  bu  tip  büyüklük 

değeri  mutlaka  doğru  ya  da  yanlış  anlamına 

gelmemektedir.  Bir  şarabın  kalitesini  ya  da 

günbatımının güzelliğini  ifade eden tek bir değer 

olmadığı  gibi,  bir  depremi  tanımlayan  tek  bir 

değer de bulunmamaktadır. Aşağıda, kaydedilen 

depremin  karakteristik  özellikleri  kullanılarak 

hesaplanan  ve  günümüzde  halen  kullanılmakta 

olan farklı büyüklük cetvelleri konusunda bilgiler 

verilmektedir.  

1931  yılında,  bir  depremin  sayısal  olarak 

ifade  edilmesi  gerektiği  görüşünü  ileriye  süren 

Japon araştırmacı Wadati’den sonra, 1935 yılında 

Charles  Richter  ilk  defa  bir  büyüklük  cetveli 

geliştirmiştir.  Richter  büyüklüğü,  deprem 

dışmerkezinden  100  km  uzaklıkta,  Wood 

Anderson  tipi  sismografla  mikron  cinsinden 

kaydedilen maksimum sismik dalga genliğinin 10 

tabanına  göre  logaritmik  olarak  ifadesidir. 

Richter,  deprem  uzaklığına  (P  ve  S  dalgaları 

arasındaki artan varış zamanı) göre azalan genlik 

değerini  göz  önüne  almıştır.  Böylece,  genlik  ve 

uzaklığın  bilinmesi  halinde  Richter  büyüklüğü 

hesaplanabilmektedir.  Richter  büyüklüğü  yerel 

büyüklük  olarak  bilinmekte  ve  ML  simgesi  ile 

gösterilmektedir.  

 

 

Şekil 4-7. Kesme dalgası 
ayrılması. (a) Düşeyden 350 açı 
içinde ilerleyen bir kesme 
dalgası genellikle birbirine dik 
olarak polarize (çift kırma 
indisli minerallerde polarize 
ışığın çift kırılması ile analog) 
olacak şekilde yaygın olarak iki 
bileşene ayrılır. Yavaş olan 
bileşenin polarizasyonu 
minimum yatay gerilme yönüne 
paraleldir; bu, minimum 
gerilme yönüne dik olarak 
gelişme eğilimindeki 
mikroçatlaklara atfedilen bir 
süreçtir. (b) Los Angeles 
Havzası’ndaki (California) 
dizinin bir parçası olan SCS 
istasyonundan sismogramların 
yatay bileşeninin zamana göre 
sündürülmüş hali. Düşey 
çizgiler, aynı depreme ait 
kesme dalgalarının geliş 
zamanları arasındaki farkı 
göstermektedir. (c) Los 
Angeles Havzası dizisinde 
kaydedilen 74 sismik olaya ait 
en hızlı kesme dalgalarının 
polarizasyon dağılımlarının eşit 
alanlı gül diyagramı. (a)’daki 
şekil Crampin ve Lovell’dan 
(1991); (b) ve (c)’deki şekiller 
Li vd.’nden (1994). 
 

 

Richter’in  tasarladığı  ölçek, M=0  büyüklüğü 

yaklaşık olarak en küçük depremlere karşılık gelse 

de,  daha  hassas  sismograflarla  negatif  büyüklük 

değerleri  elde  etmek  mümkündür.  ML=‐2  değeri 
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kabaca masa  üstünden  düşen  bir  tuğlanın  zemine 

çarpması sonucu çıkardığı enerji miktarına karşılık 

gelmektedir  (Bolt,  1993).  Aslında  büyüklük 

değerinde  alt  ya  da  üst  sınır  bulunmamaktadır. 

Büyüklük  değerinde  bir  birimlik  artış  ne  anlama 

gelmektedir?  Farklı  titreşim  periyodları  farklı 

büyüklüklerde  geliştiği  için  ve  depremin  tektonik 

enerjisinin bir kısmı sürtünme sonucu ortaya çıkan 

ısı  enerjisi  ve  kalıcı  deformasyon  şeklinde 

harcandığı  için, büyüklük değerindeki bir birimlik 

artış  miktarı  enerji  olarak  30  kat  artışa  karşılık 

gelmekte ve bu değer farklı büyüklük aralıkları için 

farklılıklar göstermektedir.  

Richter  kendi  büyüklük  cetvelinin  temel 

fiziksel  parametreler  ile  doğrudan  ilişkili 

olmadığını  tespit etmiş ve  (temkinli bir  şekilde) bu 

değerlerin enerji gibi özel bir parametreyi değil de, 

kaynaktaki  deprem  büyüklüğünü  ifade  ettiğini 

belirtmiştir.  Richter  “kişisel  tahminler  ya  da 

olayların  etki  durumlarını  dikkate  alan 

belirsizliklere”  güvenme yerine depremleri  büyük, 

orta ve küçük yerel depremler şeklinde nicel olarak 

ayırmak  istemiştir. Aynı depreme farklı  istasyonlar 

biraz  farklı  Richter  büyüklüğü  verebilmektedir; 

sismik  dalgaların  yayıldığı  formasyonların 

karmaşık  yapısı  ve  fayın  tüm  yönlerde  aynı 

miktarda  elastik  birim  deformasyon  enerjisi 

boşalımı  oluşturmadığı  göz  önüne  alındığında,  bu 

tür  çok  küçük  farklılıkların  olması  son  derece 

doğaldır.  

ML  büyüklüğünü  hesaplamada  kullanılan 

Wood‐Anderson  tipi  sismografın  salınım periyodu 

yaklaşık  0,8  saniye  olup,  uzun  periyodlu  dalgalar 

yerde  mevcut  olsa  bile  bu  tip  kayıtlarda 

görünmemektedir. Bu nedenle, örneğin  Japonya’da 

olan  büyük  bir  deprem  Avrupa’daki  bir  Wood‐

Anderson  tipi  sismograf  kayıdında 

gözlenememektedir.  Çünkü,  yüksek  frekanslı 

sismik  dalgalar  çok  uzak  bölgelere  yayılırken 

sönümlenmekte  ve  yalnızca  uzun  periyodlu 

dalgalar  kaydedilebilmektedir.  Benzer  şekilde, 

yakın büyük bir depremin uzun periyodlu dalgaları 

yerel  Wood‐Anderson  tipi  sismograf  kaydından 

ölçülememektedir.  

Bu  yüzden,  uzun  periyodlu  dalgalar  üreten 

büyük  ve uzak depremleri  (telesismik depremleri) 

tanımlamak  için  farklı  bir  büyüklük  ölçeğinin 

kullanılması zorunluluğu doğmuştur. Yüzey dalgası 

büyüklüğü  (MS)  olarak  tanımlanan  bu  ölçek,  20 

saniyeye  yakın  periyodlu  yüzey  dalgasındaki  en 

büyük  genlik  ölçülerek  hesaplanmaktadır.  Diğer 

yandan, deprem büyüklüğü cisim dalgası büyüklüğü 

(mb) şeklinde de verilmektedir. mb yaklaşık 1 saniye 

periyodlu  telesismik  P  dalgalarının  maksimum 

genliği  kullanılarak  hesaplanmaktadır.  Her  iki 

büyüklük  ölçeği,  birbirleriyle  karşılaştırılamayacak 

kadar  farklı  parametreleri  ölçse  bile,  küçük 

depremden  büyük  depreme  geçiş  aralıklarında 

birbiriyle  olan  uyumu  sağlamak  amacıyla, 

başlangıçta kalibre edilmektedir.  

Yukarıda  bahsedilen  büyüklük  ölçeklerinden 

hiçbiri  büyük  bir  depremin  kaynak  boyutlarını 

tanımlamakta yeterli olmamıştır. Örneğin, 1906 San 

Francisco,  1960  Şili  ve  1964  Alaska  depremlerinin 

yüzey  dalgası  büyüklüğü,  MS  =  8,3  olarak 

hesaplanmıştır.  Buna  karşın,  etkilediği  alanın 

büyüklüğü  ve  neden  oduğu  tektonik  değişimler 

dikkate  alındığında,  1906  San  Francisco  depremi, 

diğer  iki  depremle  karşılaştırıldığında,  çok  daha 

düşük  enerji  boşalımına  neden  olmuştur.  Çünkü, 

yukarıda  tanımlanan  büyüklük  ölçekleri  büyük 

depremlerde satürasyona (doygunluğa) uğramakta; 

çok  basit  olarak  deprem  kayıtlarındaki  sismik 

dalganın  belirli  bir  kısmının  genliğini  esas  almak 

suretiyle  depremlerin  bu  büyüklükleri  ayırt 

edilememektedir. Yaklaşık olarak, mb = 6 ve MS = 7,3 

büyülüğündeki  depremlerde,  deprem  dalgaları 

doygunluğa ulaşmaktadır.  

Belli  periyoddaki  dalgaları  esas  alarak  bir 

depremin  büyüklüğünü  tanımlamak  için  başka  bir 

yöntem  geliştirilmiştir.  Bu  yöntem,  depremin 

kaynak boyutları ile deprem dalgasının periyodu ve 

hızını  karşılaştırma  esasına  dayanmaktadır.  4 

km/sn’lik  bir hızla  yayılan  20  saniye periyodlu  bir 

dalganın dalga boyu 80 km’dir. Bu değerden  (1994 

Nortridge  depreminin  kaynak  boyutları,  doğrultu 

boyunca yaklaşık 80 km ve derinlik boyunca 14 km 

olarak hesaplanmıştır) daha küçük kaynak boyutları 

olan  bir  deprem,  nokta  kaynak  olarak  görünür  ve 

bu nedenle  20  saniye periyodlu dalgalar depremin 

büyüklüğünü  en  iyi  şekilde  tanımlama  olanağı 

sağlar. Diğer taraftan, MS olarak ölçülmüş 20 saniye 

periyodlu  dalgalar,  birkaç  yüz  km  uzunluğunda 

yüzey  kırığı  oluşturmuş  büyük  bir  depremin 

büyüklüğünü  tanımlamak  için  kullanışlı  değildir. 

Fayın  farklı  kısımlarından  üretilen  sismik  dalgalar 

sismograflara  biraz  farklı  zamanlarda  gelir  ve  faz 

dışı  olabilir  ve  böylece MS  değeri  daha  küçük  bir 

değeri  verir;  depremin  gerçek  büyüklüğünü 

yansıtmaz.  Dalga  boyu  ile  karşılaştırıldığında 

kaynak boyutları küçükse  fayın  tüm kısımlarından 

gelen dalgalar birbirini etkilemezler; halbuki, dalga 

boyunun  kaynak  boyutlarına  kıyasla  kısa  olması 

durumunda  kaynağın  farklı  kısımlarından  gelen 

dalgalar tamamen karışıma uğrar.  
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Büyük bir depremin gerçek büyüklüğü sismik 

moment (M0) ile belirlenir. 

Büyük bir masada karşılıklı oturan iki kişinin 

masayı hareket ettirmesini düşünelim. Masanın her 

iki  tarafında  oturan  iki  kişinin  masayı  birbirine 

doğru  itmeye  çalıştığı  zaman,  masa  hareket 

etmeyecektir.  Buna  karşılık  bir  kişi  masanın  bir 

ucundan,  diğeri  de  diğer  ucundan  masayı  aynı 

yönde  iterse,  bir  kuvvet  çifti  oluşacağı  için, masa 

dönmeye  başlayacaktır.  Masanın  dönme  nedeni, 

büyüklük  olarak  eşit  olmakla  birlikte,  zıt 

kuvvetlerin moment kolu olarak tanımlanan masanın 

dönme  ekseninden  ayrılmasından  ileri  gelir. 

Moment, moment  kolu  uzunluğu  ile  kuvvetlerden 

birinin  çarpımına  eşittir.  Moment  kolu,  kuvvet 

yönüne  dik  ölçülmüş  kuvvetler  arasındaki 

uzaklıktır.  Ölçü  birimleri  kuvvet  ile  uzunluk 

çarpımı  olup,  newton  [1  newton  (1  N),  1  kg’lık 

kütleye 1 m/sn2’lik  ivme uygulayan kuvvet] olarak 

ifade  edilir.  Moment  kolunun  uzunluğu  metre 

cinsinden verilir (moment ayrıca dyne‐cm olarak da 

ifade edilir). 

Bir  fay  boyunca  gelişen  deprem  kırığı  bir 

kuvvet çifti şeklinde eşit ve zıt kuvvetler oluşturur. 

Sismik moment, M0 = μuA ile hesaplanır. Burada; μ = 

elastik kesme modülü (hesaplamalarda kabuk için 3 

x 1010 m‐2 ve manto  için 7 x 1010 Nm‐2 olarak alınır) 

ve  u  =  alanı  A  olan  bir  kırılmış  fay  segmenti 

üzerinde  gelişen  kayma  miktarıdır.  M0  tahmini 

nokta kaynaktan ziyade  tüm  faydan yayılan  enerji 

miktarının  ölçüsüdür  ve  faylanma  sırasında  çıkan 

sürtünme enerjisine bağlı değildir.  

Çok  büyük  faylanma  alanının  nokta  kaynak 

olarak göründüğü durumlar dahil,  sismik moment 

çok  uzun  periyodlu  dalgalar  kullanılarak 

sismogramlardan da hesaplanabilmektedir. İlk defa 

Aki  (1966)  bu  yöntemi  kullanarak  1964  Niigata 

depreminin  sismik  momentini  hesaplamıştır. 

Sismik  moment  tüm  faylanma  yüzeyinden  çıkan 

birim  deformasyon  enerjisinin  bir  ölçüsü  olduğu 

için,  sismik  moment  kullanılarak  çok  büyük 

depremlerin  büyüklükleri  de  doğru  olarak 

hesaplanabilmektedir.  Hiroo  Kanamori  moment 

büyüklüğü  olarak  tanımlanan  büyüklük  hesabı  için 

aşağıdaki denklemi geliştirmiştir:  
 

Mw = ⅔ log10 M0 – 6,0 
 

Burada, M0 birimi Nm’dir. Moment,  jeolojik olarak 

faylanma boyunca deprem  sırasında gelişen yüzey 

kırığı  uzunluğu  ve  ortalama  kayma  miktarı 

kullanılarak  da  hesaplanabilir.  Artçı  depremlerin 

derinliği  ile  yüzey  kırığı  uzunluğunun  çarpımı 

kırılma  alanını  (A)  verir  (uyarı:  artçı  deprem 

dağılım  alanı  ana  şok  sırasında  kırılan  fay 

parçasının alansal yayılımını olduğundan çok daha 

geniş  olarak  temsil  edebilir).  Yüzey  jeolojisinden 

hesaplanan moment değeri yüzlerce km uzunlukta 

yüzey  kırığı  oluşturmuş  ve  ana  şok  derinliğindeki 

kadar  yüzeyde  kayma  oluşturmuş  yanal  atımlı 

faylar  için  sağlıklıdır.  Buna  karşın,  yüzey 

jeolojisinden hesaplanan moment değeri kısa yüzey 

kırığı  oluşturmuş  ve  yüzeyde  ana  şok 

derinliğindekinden  daha  az  kayma  oluşturmuş 

yanal atımlı faylar ve eğim atımlı normal faylar için 

sağlıklı  değildir.  Sismik  faylanmanın  yüzeye 

erişemediği  (gömülü  fay)  ya  da  kıvrımlanma 

şeklinde  erişen  ters  faylar  ile  ilgili  jeolojik  sismik 

moment hesaplamaları çok az yapılmaktadır. Buna 

karşın,  yüzeyde  gelişen  kıvrımlanmanın  jeodetik 

boyutları  gömülü  fayı  modellemek  için 

kullanılmaktadır (bkz. Bölüm 5 ve 10).  

Moment  büyüklüğü  ölçeği  kullanıldığında 

1906 San Francisco depreminin büyüklüğü Mw = 7,7 

ve  1964  Alaska  depreminin  büyüklüğü  Mw  =  9,2 

olur.  20. yüzyılın  en büyük depremi olan  1960  Şili 

depreminin  moment  büyüklüğü  Mw  =  9,5  olarak 

hesaplanmıştır. Dünyada her yöne doğru  faylanma 

oluşturacak  depremin  moment  büyüklüğü  Mw  = 

10,6  olabilir.  Eğer  bu  kırık  yer  merkezine  kadar 

uzanırsa (kırılgan olmayan manto malzemesi ve sıvı 

durumunda  olan dışçekirdek nedeniyle  olanaksız), 

depremin  moment  büyüklüğü  Mw  =  12,1  olabilir 

(Mw  =  9  ve  Mw  =  9,5  olarak  kaydedilmiş 

depremlerdeki  yerdeğiştirmeler  ile 

karşılaştırılabileceği varsayılarak). 

Dünyada  orta  ve  büyük  ölçekli  depremlerin 

büyüklüğünü  belirlemek  amacıyla  moment 

büyüklüğü  çok  yaygın  olarak  kullanılmaktadır. 

Çünkü:  (1)  modern  sismograf  ve  bilgisayar 

çözümleme  teknikleri  ile  hızlı  bir  şekilde 

hesaplanabilmektedir,  (2)  özel  frekans  bantlarında 

kaydedilen  sismogramlardaki  genliklerden  ziyade 

fay  alanı,  kayma  miktarı  ve  enerji  gibi  doğrudan 

fiziksel  parametrelere  bağlıdır,  (3)  jeodezi,  saha 

jeolojisi verileri ve  sismolojik yöntemlerle ayrı ayrı 

tahmin  edilebilmektedir  ve  (4)  çok  büyük 

depremlerin kaynak büyüklüğünü tahmin eden tek 

yöntemdir.              

 

ŞİDDET CETVELİ 
Yapılardaki hasar miktarı, insanlar tarafından 

hissedilme  derecesi  ve  yüzey  kırığı,  heyelan  ve 

sıvılaşma  gibi  ikincil  olayların  oluşması  esas 

alınarak  belirlenen  depremin  belli  bir  yerde 

meydana  getirdiği  sarsıntı  derecesi  şiddet  olarak 

tanımlanır  (Richter,  1958).  Bir  deprem  farklı 
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yerlerde  farklı  şiddetler  oluşturur.  Belirli  bir 

deprem için çok sayıda şiddet değerinin bulunması 

mümkün  olup,  maksimum  şiddet  genellikle  en 

büyük yerdeğiştirmenin olduğu yerde gözlenirken, 

uzaklıkla  orantılı  olarak  azalır. Maksimum  şiddet 

dışmerkez  civarında  olacak  diye  bir  kural  yoktur. 

Bir  depremin  şiddet  haritası  bir  bölgede  gözlenen 

sarsıntı  şiddetinin  belirlenmesi  sonucu  çizilir.  Bir 

depremin  şiddet  haritası  eşşiddet  eğrilerinin 

çizilmesiyle  oluşturulur.  Ana  kaya  üzerinde  olsa 

bile  bir  depremin  en  ağır  hasar  yaptığı  merkez 

bölge maksimum şiddet bölgesi (mezosismik bölge) 

olarak tanımlanır.  

19. yüzyılda Robert Mallet, M.S. de Rossi ve 

François  Forel  tarafından  belirlenen  şiddet  cetveli 

geliştirilerek,  1902  yılında  Giuseppi  Mercalli 

tarafından  şiddet  cetveli  yapılmıştır.  Bu  şiddet 

cetveli  birkaç  kere  revize  edilerek,  günümüzde 

halen  kullanılan  Değişkenmiş  Mercalli  Şiddet 

Cetveli  (MM)  geliştirilmiştir.  Büyüklük  cetveli  ile 

karışıklığı önlemek amacıyla, şiddet cetveli I ile XII 

arasında  değişen  Romen  rakamları  ile 

tanımlanmıştır.  Japon  Meteoroloji  Kurumu  (JMA 

cetveli),  Ruslar  ve  Çinliler  tarafından  da  başka 

şiddet  cetvelleri geliştirilmiştir. Bu  şiddet  cetvelleri 

kısmen  yöreye  özgü  yapı  tarzları  dikkate  alınarak 

hazırlanmış olup, bu cetvellerin sadece bu ülkelerde 

kullanımı daha uygun olacaktır.  

Şekil  4‐8,  17  Ekim  1989  Loma  Prieta 

depremine  ait  şiddet  haritasını  göstermektedir. 

Rakamlar  farklı  bölgelerde  gözlenen  şiddet 

değerlerini temsil etmektedir. Bu depremin eşşiddet 

eğrileri  Şekil  3‐2’de  gösterildiği  gibi  fay 

doğrultusuna,  artçı deprem dağılımına ve  bölgesel 

jeolojik yapıya uygun olarak paralel şekilde KB‐GD 

yönünde uzanmaktadır. Buna karşılık, Oakland ve 

San  Francisco  Yarımadası’nda  gözlenen  IX  şiddeti 

gibi,  eşşiddet  eğrilerine  uyumluluk  göstermeyen 

şiddet  değerlerinin  olduğuna  dikkat  ediniz.  Bu 

alanlar,  Oakland’da  Nimitz  Otoyolu’nun  çöktüğü 

ve San Francisco’da Marina Bölgesi’nde ağır hasarın 

geliştiği  bölgelere  karşılık  gelmektedir.  Bu 

bölgelerde  gelişen  olağan  dışı  ağır  hasar,  kısmen 

zemin  koşullarından  ileri  gelmiştir.  Marina 

Bölgesi’nde  dolgu  alanlarda  sıvılaşma,  Nimitz 

 
 

Şekil 4-8. 17 Ekim 1989 Loma Prieta (California) depremine ait Değiştirilmiş Mercalli şiddeti dağılımı. Sayılar gözlenen 
şiddet değerlerini gösterir; eşşiddet eğrileri arasındaki Romen rakamları şiddet düzeylerini gösterir. Dışmerkezin yeri, daire 
içindeki yıldız işareti ile gösterilmiştir. Eşşiddet eğrileri KD-GB yönünde uzama göstermektedir. San Francisco ve 
Oakland’da 9 şiddetindeki sarsıntılar, sismik dalgaların büyütüldüğü yerel koşullara atfedilmektedir (Plafker ve Galloway, 
1989). 
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Otoyolu civarında yer alan gevşek çökellerde 

zemin büyütmesi olmuştur. Moho Süreksizliği’nden 

yansıyan dalgaların ana  şoktan belirli bir uzaklıkta 

odaklanma  etkisi  bu  bölgelerde  şiddetin  yüksek 

olmasında  etkili olması mümkündür. Buna karşın, 

San Francisco Bölgesi’nde deprem kaynağına daha 

yakın  ve  benzer  zemin  koşullarına  sahip  diğer 

alanlarda  daha  hafif  hasar  oluşmuştur.  Anakaya 

üzerinde yer alan yakın bölgelerde şiddet değeri VI 

olarak  belirlenmiştir.  Genel  olarak  depremin  San 

Francisco Bölgesi’nde oluşturduğu şiddet değeri IV 

olarak belirlenmiştir. 

Sismografların  icat  edilmesinden  önce 

kaydedilmiş  depremlerin  etki  derecelerini 

belirlemede  kullanılan  tek  nicel  ölçek  eşşiddet 

haritalarıdır.  Buna  göre,  zemin  koşulları  ve  odak 

derinliklerindeki farklılıklar göz önüne alındığında, 

kaynak  alanının  büyüklüğü  ve  depremin 

büyüklüğünü  karşılaştırma  açısından  MM  şiddet 

haritaları faydalı bilgiler sunmaktadır (bkz. Çizelge 

4‐1).  Aletsel  dönem  öncesi  depremler  için, 

maksimum  şiddet alanının  faylanma alanını  temsil 

ettiği  düşünülebilir.  Kayma  miktarı  ile  ilgili 

varsayımlara  dayanarak  moment  büyüklüğü 

tahmin  edilebilir.  Ekler  bölümünde  verilen  Yüzey 

Faylanması  Oluşturmuş  Tarihsel  Depremler 

Listesi’nde  yer  alan  aletsel  dönem  öncesi 

depremlerin  büyüklükleri  bu  şekilde  tahmin 

edilmiştir.       

 

SİSMİSİTE VERİLERİNDEKİ 

SINIRLAMALAR 
Özellikle deprem dışmerkezlerinin diri faylar 

ya  da  diğer  jeolojik  veriler  şeklinde  aynı  haritada 

gösterilerek  aletsel  dönem  sismisite  haritalarının 

yapılması  bir  ömür  alabilir.    1930  öncesi  aletsel 

döneme  ait  depremlerin  dışmerkezleri, 

sismografların  ilkel  olması,  istasyon  sayısının  çok 

az  olması  nedeniyle  hatalar  içerebilir.  Modern 

telesismik  dönem  yeraltı  nükleer  deneme 

araştırmaları  yapmak  amacıyla,  1960’lı  yıllarda 

Dünya  Standart  Sismograf  Ağı’nın  (WWSSN) 

kurulması  ile başlamıştır. 1969 yılı  itibariyle bu ağ 

kapsamında 60 ülkede 120  istasyon  işletilmekteydi. 

Herbir  istasyonda  üç  kısa  periyodlu  ve  üç  uzun 

periyodlu  sismograf  vardı  ve  ağın  tamamı  çok 

hassas  saatler  ile  donatılmıştı.  Dünyanın  ilk 

depremsellik  haritalarında  hatalı  deprem 

dışmerkezi belirlemeleri nedeniyle Pasifik, Akdeniz 

ve  güney Asya  Bölgeleri’ne  ait  depremler  saçılmış 

olarak  görünürken,    WWSSN  istasyonları 

kullanılarak  yapılmış  depremsellik  haritaları 

okyanus  ortası  yayılma  sırtları  dahil  tüm  levha 

sınırlarını belirgin olarak göstermektedir (Şekil 1‐2). 

Bu  tür dışmerkez dağılım haritaları ve  fay düzlemi 

çözümleri,  Isack  vd.  (1968)  tarafından  özetlendiği 

gibi,  1960’lı  yıllarda  yerbilimlerinde  devrim 

niteliğinde  olan  levha  tektoniği  teorisinin 

geliştirilmesinde önemli rol oynamıştır.   

Bölgesel sismograf ağlarının olduğu alanlarda 

da  yerel  olarak  benzer  gelişmeler  olmuştur. 

Örneğin,  1932  yılına  ait  Güney  California 

depremsellik  haritası  (Şekil  4‐9)  ile  aynı  bölgenin 

1990‐1991  yıllları  arası  12  aylık  döneme  ait 

depremsellik  haritasını  (Şekil  4‐10)  karşılaştırınız. 

Her  iki  harita  California  Teknoloji  Enstitüsü 

tarafından  hazırlanmıştır.  1932  yılına  ait 

depremsellik haritası yalnızca yedi sismograf; 1990‐

1991  yılına  ait  depremsellik  haritası  ise  220 

sismograf  tarafından  kaydedilmiş  verilere 

dayanılarak  hazırlanmıştır.  1990‐1991  haritasında 

yer  alan  çok  sayıda  deprem,  sismik  etkinlikte  bir 

artış  göstermekten  ziyade,  çok  hassas  çok  yeni 

sismografların geliştirilmiş olmasını ve yüksek hızlı 

bilgisayarlar  kullanılarak  çok  miktarda  verilerin 

değerlendirilmesini  yansıtmaktadır.  1932 

haritasında  depremler  oldukça  saçılmış  olup 

(beklenenin  aksine)  California’daki  diri  faylar 

boyunca  hiçbir  çizgisel  dağılım  göstermemektedir. 

Haritada  San  Jacinto  Fayı  boyunca  depremlerin 

dizilimi gerçek görünümü yansıtmakla birlikte, San 

Jacinto  Fayı  ile  Elsinore  Fayı  arasında  bir  hat 

boyunca  depremlerin  yoğunlaşması,  çok  hatalı 

olarak  saptanan  deprem  dışmerkezlerinin  daha 

sonradan  insan  eliyle  düzeltilerek  uyumlu  hale 

getirilmesi mümkün olmuştur. 

 

Çizelge 4.1 Richter büyüklüğü (ML) ile maksimum şiddet arasındaki yaklaşık ilişki (Gree ve Shah, 1984). 
 

Richter 

büyüklüğü 

Maksimum 

MM şiddeti 

Tipik etkiler

2,0 ve altı  I‐II  Genellikle insanlar tarafından hissedilmez. 

3,0  III  İçerideki bazı insanlar hissedebilir; hasar yok. 

4,0  IV‐V  Çoğu insanlar hisseder; nesneler örselenir; yapısal hasar yok. 

5,0  VI‐VII  Duvarlar ve bacalarda çatlaklar gibi bir kısım hasar.  

6,0  VII‐VIII  Zayıf duvarlarda çatlaklar ve baca devrilmesi gibi orta düzey hasar. 

7,0  IX‐X  Zayıf binaların yıkılması ve sağlam binalarda çatlama şeklinde büyük hasar. 

8,0 ve üzeri  XI‐XII  Tam veya tama yakın yıkım. 
 

73



 

 
 

Şekil 4-9. 1932 yılında 7 sismograf kayıt istasyonundan alınan verilere göre Güney California’nın depremselliği. 
 

Bunun  aksine,  1990‐1991  dönemi 

depremsellik  açısından  aktif  olmamakla  birlikte, 

sismisite  haritasında  çok  sayıda  deprem  yer 

almaktadır.  1932  haritası  gibi,  1990‐1991 

haritasında  da  depremler  çok  geniş  bir  alanda 

dağılım  göstermektedir.  Fakat,  önceki  haritadan 

farklı  olarak,  çizgisel  deprem  dizilimleri  birkaç 

jeolojik yapıyı temsil etmektedir. Deprem dağılımı 

Güney  California’da  San  Jacinto  Fayı  ve  orta 

California’da  San  Andreas  Fayı’nı  çok  belirgin 

olarak  ortaya  çıkarmaktadır.  Saçılmış  depremler 

kıyı ötesi alanı, Mojave Çölünü ve Ventura ile Los 

Angeles  havzalarını  temsil  etmektedir.  1932 

haritasındaki  saçılmadan  farklı  olarak,  bu 

haritadaki  saçılmalar  küçük  depremlerin  çok 

geniş  bir  alanda  yer  alan  bilinmeyen  faylardan 

kaynaklanmaktadır.  Modern  sismografların 

icadıyla  küresel  ölçekte  levha  tektoniği  ile  ilgili 

yapıların  açıklanması  yapılırken,  yerel  tektonik 

olaylar henüz açıklanamamaktadır.  
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Şekil 4-10. Ekim 1990 ile Eylül 1991 arasındaki dönemde 220 sismograf kayıt istasyonundan alınan verilere göre Güney 
California’nın depremselliği (Clayton ve Hauksson, 1992). 

 

Bunun  bir  nedeni,  okyanusal  kabuk 

yapısının oldukça basit olması, buna karşın kıtasal 

kabuk  yapısının  oldukça karmaşık  olmasıdır. Bu 

yapı,  kabuğun  kırılgan  davranış  gösterdiği, 

özellikle 10‐20 km derinlikte yer alan kısımda son 

derece  karmaşıktır.  Deprem  derinliklerinin 

belirlenmesi,  kaynak  ile  sismograf  arasında 

yayılan  deprem  dalgalarının  hızlarına  ilişkin 

yapılan  varsayımlar  açısından  çok  büyük  önem 

taşımaktadır. Bu derinlik sonuçta  jeoloji ile ilişkili 

olup,  özellikle  deprem  dalgalarının 

yavaşlamasına neden olan sedimenter havzalarca 

denetlenir.  Jeofizikçi büyük bir depremden sonra 

bir  dizi  kalibrasyon  atışları  yaparak  hız  modeli 

geliştirir.  Jeolog,  deprem  dalgalarını  normalden 

daha  hızlı  ya  da  daha  yavaş  ileten  kabuk 

içerisindeki  zonların  saptanmasında  yardımcı 

olur.  Bu  bilgiler  kullanılarak  deprem  yerlerini 

belirlemek için bilgisayar programları yazılır. 

Şekil 4‐11 ve 4‐12 depremsellik haritaları ve 

enine kesitlerinin kullanılan kabuk modeline olan 

hassasiyetini  göstermektedir.  Şekil  4‐11a’da  yer 

alan  deprem  dışmerkezleri  özel  bir  kabuk 

modelini  esas  alan  bir  bilgisayar  programı 

kullanılarak  hesaplanmıştır.  Deprem 

dışmerkezleri Calaveras Fayı’nın yüzeydeki izinin 

çok  doğusuna  düşmektedir.  I  simgesi  ile 

gösterilen  depremler  kuzeydoğuya  doğru  dalan 

bir  düzlemi  tanımlamaktadır.  II  simgesi  ile 

tanımlanan  artçı  depremler  ise,  fay  izinin  2  km 

doğusunda  yer  alan  düşey  bir  fayı  temsil 

etmektedir.  Ayrıca,  aynı  kabuk  modeli 

kullanılarak,  bilinen  deprem  yerlerinin  yaklaşık 

0,5  km  doğusunda,  ağ  içerisinde  kalibrasyon 

amaçlı üç patlatma yapılmıştır. Şekil 4‐11b’deki I. 

Grup, Calaveras Fayı’nın yüzeydeki izinin hemen 

altında  yer  alan  düşey  bir  düzlemi  temsil  ettiği 

varsayılarak  elde  edilen  deprem  yerlerini 
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göstermektedir  (Şekil  4‐12).  Segment  I  halen 

kuzeydoğuya  eğimli  fakat daha dik  eğimli  olup, 

fayın  yüzeydeki  izine  doğru  düz  bir  şekilde 

devam etmektedir. Kalibrasyon atış noktaları yeni 

modelde  güneybatıya  kaymış  ve  bilinen deprem 

yerlerinin  sadece  0,8  km  güneybatısında  yer 

almıştır!  

Şekil  4‐13  ve  4‐14,  Şekil  4‐12b’deki 

lokasyonları  kullanarak  depremsellik  verilerini 

göstermede  kullanılan  bir  başka  tekniği  ortaya 

koymaktadır.  Calaveras  Fayı’nın  yüzeydeki 

yönelimlerine  en  yakın  düğüm  düzlemlerinin 

doğru  olduğu  varsayılarak,  depremsellik  (Şekil 

4.13)  ve  fay  düzlemi  çözümleri  (Şekil  4.14) 

stereografik görüntüler şeklinde verilmiştir. Bu iki 

şekil için bir cep stereoskopu kullanınız.  

Tartışmalı  13  Ağustos  1978  Santa  Barbara 

(California)  depremini  ele  alalım.  Tartışmalıdır; 

çünkü,  farklı araştırmacılar bu depremin ana  şok 

ve artçı deprem yerlerini farklı farklı vermişler ve 

bu  farklı  yerlere  bağlı  olarak  farklı  tektonik 

yorumlar  getirilmiştir.  Bu  çelişkinin  bir  kısmı 

kıyıdan  uzakta,  depremin  güneyinde  çok  az 

deprem  istasyonunun  bulunmasından  ileri 

gelmiştir.  İstasyon  sayısının  yetersiz  olması  çok 

hatalı içmerkez belirlenmesine yol açmıştır.  

 

 
 

Şekil 4-11. 6 Ağustos 1979 Coyote Lake (California) depreminin artçı şokları. (a) Kısıtlamasız model kullanılarak belirlenen 
lokasyonlar. (b) Bazı içmerkezleri fay ile kısıtlayan model kullanılarak belirlenen lokasyonlar. Devamlı ve kırıklı çizgiler 
Calaveras fayının izini gösterir. I, II ve III farklı artçı şok gruplarına karşılık gelir (Resenberg ve Ellsworth, 1982).  
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Şekil 4-12. Coyote Lake depremi artçı şoklarının Şekil 4-11’deki A-A’ hattına dik bir düşey düzleme izdüşürülmüş şekli: bakış 
kuzeybatıya doğru. (a) Kısıtlamasız model kullanılarak belirlenen lokasyonlar. (b) Kısıtlamalı model kullanılarak belirlenen 
lokasyonlar. İçi dolu dörtgen, Calaveras fayının yüzey izinin yerini gösterir (Resenberg ve Ellsworth, 1982).  
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Şekil 4-13. Coyote Lake depremi artçı şoklarının lokasyon modeli (b) kullanılarak elde edilen stereoskopik görüntüleri. 
Buradaki alan Şekil 4-11’deki ile yaklaşık aynıdır; kutu derinliği 10 km’dir. Referans küpünün kenar uzunlukları 1 km’dir. (a) 
Bakış kuzeybatıya. (b) Kuşbakışı (Resenberg ve Ellsworth, 1982).  

 

Şekil  4‐15  ve  4‐16’da  Lee  vd.  (1978) 

tarafından  belirlenen  ana  şok  ve  artçı  deprem 

yerleri  gösterilmektedir.  Deprem  yerleri  ABD 

Jeoloji  Kurumu  tarafından  yazılmış  HYPO71 

bilgisayar  programı  (Lee  ve  Lahr,  1975) 

kullanılarak  hesaplanmıştır.  Bu  bilgisayar 

programı  gözlenen  ve  hesaplanmış  varışlar 

arasındaki  seyahat  zamanı  rezidüellerini  en  aza 

indirmekte  ve  yatay,  çok  tabakalı  bir  kabuk 

olduğunu  varsaymaktadır.  Şekil  4‐15,  BKB 

yönünde  dağılım  gösteren  biraz  saçılmış  ve 

hemen  kıyı  ötesinde  bulunan  deprem 

dışmerkezlerini  göstermektedir.  Şekil  4‐16’daki 

kesitte  deprem  dağılımları  kuzeye  doğru  dike 

yakın  eğimlenen  bir  faydaki  kırılmayı 

göstermektedir. Ana şoka ait fay düzlemi çözümü 

de  kuzeye  eğimli  ters  fay  ile  uyumludur.  Lee 

vd.’nin  (1978)  verileri,  bir  dizi  depremin  Pitas 

Point  fayı  ve  daha  güneydeki  diğer  bir  fay  gibi 

Santa  Barbara Channel’da  yüzeye  erişen  diri  bir 
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faydan  kaynaklandığının  bir  kanıtı  olarak 

kullanılabilir  (Şekil 4‐16). Ancak, ana  şoka ait  fay 

düzlemi çözümü, Santa Barbara şehir merkezinde 

yüzeye erişen bir ya da daha fazla güneye eğimli 

ters fay  ile ilgili aktiviteye  işaret etmiştir (Şekil 4‐

17;YeatsaveaOlson,a1984).

   

 

 
 

Şekil 4-14. Coyote Lake depremi ana şoku ve 76 artçı şokunun lokasyon modeli (b) kullanılarak elde edilen fay düzlemi 
çözümlerinin stereoskopik görüntüleri. Daire sembolü içmerkez üzerinde ve, kırılmanın Calaveras fayı üzerinde veya buna 
paralel talî bir fay üzerinde geliştiği varsayılarak, kayma düzlemi içindedir (Resenberg ve Ellsworth, 1982).  

 

Corbett  ve  Johnson  (1982)  Santa  Barbara 

Channel’da  sismik  kırılma  profili  için  kullanılan 

10  atış  verisi  ve  California  Teknoloji  Enstitüsü 

tarafından tasarlanmış yer belirleme parametreleri 

içeren  melez  bir  kabuk  modeli  kullanmışlardır. 

Sismik  kırılma  atış  noktalarının  yerleri  bilindiği 

için,  Corbett  ve  Johnson  (1982)  tarafından  elde 

edilmiş  varış  zamanları  değişik  kabuk modelleri 

kullanılarak  hesaplanan  varış  zamanları  ile 

karşılaştırılabilir.    Araştırmacılar  Santa  Barbara 
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Şekil 4-15. Santa Barbara depremi ve büyük artçı şoklarının dışmerkezleri (Lee vd., 1978). 

 

 
 

Şekil 4-16. Fayların içmerkez dağılımlarını gösteren, Şekil 4-13’deki A-A’ boyunca enine kesit. 
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Şekil 4-17. Mission Ridge ve Santa Barbara Ovası’ndan geçen diyagramatik enine kesit (Yeats ve Olson, 1984). 
 

 

 

 

 

Channel’daki  kabuk  yapısı  ile  kıyıdaki  kabuk 

yapısının oldukça farklı olduğunu saptamışlardır. 

Araştırmacıların  sismisite  haritası  Lee 

vd.’ninkinden  (1978)  farklıdır.  Lee  vd.  (1978) 

tarafından  verilen  lokasyonların  birkaç  km 

kuzeyinde Santa Barbara  şehrinin hemen  altında 

(Şekil  4.18)  çizgisel  bir  deprem  dağılımı 

görünmektedir. Yaptıkları fay düzlemi çözümü ve 

artçı  deprem  dağılımından  düşük  açılı  kuzeye 

eğimli bir bindirme  fayı  (kuzey blok güney blok 

üzerine bindirmiş) bulmuşlardır. Bu çözüm, Yeats 

(1981) tarafından ileri sürülen “Santa Barbara artçı 

depremlerinkine benzer derinliklerde, Transverse 

Ranges  Bölgesi’nin  altında  düşük  açılı  bir 

dekolman  yer  almaktadır”  tezini 

desteklemektedir.  Ancak,  artçı  depremlerin 

çizgisel paterni, düşük açılı faylardan ziyade fazla 

eğimli  faylarda  tipik  olarak  gözlenmektedir;  fay 

düzlemi  çözümü  için  diğer  düğüm  düzleminin 

kullanılması halinde, güneye eğimli Lavigia, Mesa 

ve  Mission  Ridge  faylarına  paralel  olduğu 

görülmektedir  (bkz.  Şekil  4‐17  ve  4‐18).  Geç 

Kuvaterner  aktivitesi  (1978  depreminin  bu 

faylardan  birisi  üzerinde  meydana  gelip 

gelmediğinin  bir  önemi  olmaksızın)  bu  fayların 

önemli  tehlikeye  sahip  olduğuna  işaret  etse  de, 

alternatif  düğüm  düzlemi  yorumlamaları  Santa 

Barbara halkı için çok önemli bilgilerdir.   
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Şekil 4-18. (a) 1978 Santa Barbara depremini takip eden artçı şoklar. (b) Yerel faylar da işaretlenmiş olarak, Santa 
Barbara’dan geçen enine kesit (Corbett ve Johnson, 1982’den değiştirilerek alınmıştır). 

 

Deprem  California  Üniversitesi’nden  (Santa 

Barbara) William A.  Prothero,  Barbara Rogaert  ve 

Barry  Keller  tarafından  da  araştırılmıştır. 

Araştırmacılar,  önceki  araştırmacılar  tarafından 

kullanılan  sürekli  ağlar  ile  birlikte  yedi  taşınabilir 

deprem  istasyonundan  elde  edilen  verileri  de 

kullanmışlardır.  Araştırmacılar  deprem 

içmerkezlerini  sağlıklı olarak belirlemiş olmalarına 

rağmen, Corbett ve  Johnson  tarafından elde edilen 

sismisite  haritası  ile  karşılaştırıldığında,  sismisite 

haritalarında  depremlerin  daha  fazla  saçılmış 

olduğu  görünmekte  ve  çizgisel  zon  yine  kıyıdan 

biraz  daha  uzakta  yer  almaktadır.  Prothero,  artçı 

deprem  dağılımı  ve  odak  mekanizmasından  elde 

edilen verilerin  yatay  bir dekolman  fikri  ile uyum 

içerisinde olduğunu fakat bu fikri desteklemek  için 

verilerin  çok  az  sonucuna varmıştır. Artçı deprem 

dağılımı yüzeye erişmeyen fakat yüzeyde geniş bir 

kıvrım  şeklinde  yapı  sunan  ters  fayın  (gömülü 

bindirme  fayı)  olabileceğine  işaret  etmektedir  (Bu 

konuyla  ilgili  olarak  Bölüm  10’da  farklı  yorumlar 

sunulmaktadır). 

Özetle,  depremsellik  verileri  bir  kentsel 

alanın  çevre  jeolojisi  ile  ilgili  önemli  sorunları 

çözememektedir.  Lee  vd.  (1978)  tarafından  elde 

edilen  depremsellik  paterni,  orta  açılı  kuzeye 

eğimli  bir  bindirme  fayına  işaret  etmektedir. 

Corbett ve  Johnson  (1982)  tarafından  elde  edilen 

sismisite verileri, daha  güneyde  yer  alan  yüzeye 

ulaşabilen  ya  da  hiç  ulaşmayan  düşük  açılı  bir 

fayın  olabileceğini  göstermektedir.  Prothero 

tarafından  ortaya  konan  sismisite  paterni,  Yeats 

ve  Olson  tarafından  yapılan  jeolojik  yorumla 

değerlendirildiğinde,  depremin  Santa  Barbara 

kentinin  ortasında  bir  yerde  yer  alan  yüzeye 

kadar ulaşmayan dik ve güneye eğimli ters faylar 

tarafından  üretildiğini  öne  süren  fikir  ile  uyum 

içerisindedir.  Ya  da,  artçı  depremlere  yukarı 

doğru bir kıvrım şeklinde uzanan gömülü bir fay 

neden olmuştur.  

Bu  bölümden  çıkarılan  ders,  jeolojik 

kesitlerde olduğu gibi, aletsel dönem sismisitesine 

dayanan  harita  ve  kesitlerin  yoruma  açık 

olduğudur.  Deprem  içmerkez  yerleri,  farklı 

hızlardaki  deprem  dalgalarını  ileten  kabuktaki 

kayaların  dağılımı  ile  yakından  ilişkilidir. 

Buradaki  belirsizlikler,  verileri  içeren  kabuk 

modeli  oluşturabilmek  için  jeolojik  yapıların 

basitleştirilmesi  zorunluluğundan 

kaynaklanmaktadır.  Özellikle  kıyılarda  ağ 
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kenarına  yakın  yerlerde  olan  depremlerin  yerleri 

çok  sağlıklı olarak belirlenememektedir. Katalogda 

liste  halinde  verilen  herbir  depremin  yatay  ve 

düşey  elips  hatalarına  dikkat  edilirse,  bu  durum 

daha iyi anlaşılır.         

 

ÖZEL KONULAR 
 

Sismik Ters Çözümler 
İleri  sismik  modellemelerde,  fay 

düzlemindeki  kaymanın  zamanı  ve  dağılımı 

konusunda  varsayımda  bulunulur  ve  sentetik 

sismogramlar  üretmek  suretiyle  sonuçta  değişik 

uzaklıklarda  yer  alan  lokasyonlardaki 

sismogramların  nasıl  olacağı  hesaplanır.  Ters 

çözümlerde,  depremlere  neden  olan  fay 

düzlemindeki kaymanın zamana bağlı olarak nasıl 

değiştiğini  araştırmak  amacıyla  değişik 

istasyonlardan  elde  edilen  gerçek  sismogramlar 

kullanılmaktadır.  Kullanılan  gerçek  yöntemler  ile 

ilgili  açıklamalar  bu  bölümün  kapsamı dışındadır. 

Fakat, yöntem çok kullanılışlı olup, depremlerin ve 

deprem  kırıklarının  jeolojik  açıklanmasında 

oldukça faydalı bilgiler sunmaktadır. 

Örneğin Landers depremi  (M=7,3)  toplam 70 

km  yüzey  kırık  uzunluğu  ve  maksimum  6  m’lik 

yüzey  ötelenmesi  gösteren  aşmalı  en‐echelon  fay 

segmentlerinden  oluşan  yanal  atımlı  bir  fay 

üzerinde  meydana  gelmiştir  (Sieh  vd.,  1992;  bkz. 

Bölüm 8). Deprem, uluslararası çok sayıda deprem 

istasyonları  ile  birlikte  yakındaki  16  ivme‐ölçer 

istasyonlarında  çok  iyi  bir  şekilde  kaydedilmiştir. 

Ayrıca,  statik  deformasyon  alanı  Küresel 

Konumlanma  Sistemi  (GPS),  sentetik  radar  ve 

trilaterasyon ölçümleri  ile belirlenmiş  (bkz. Şekil 5‐

25  ve  5‐26)  ve  birkaç  fay  boyunca  yüzey 

ötelenmeleri hassas olarak ölçülmüştür (bkz. Bölüm 

8). Wald ve Heaton  (1994)  sismolojik,  jeolojik ve 

jeodetik  veriler  kullanılarak  ters  çözümleme 

yapmış  ve  aşmalı  fay  düzlemlerindeki  2,5  x  3 

km’lik  alana  sahip  186  alandaki  yerdeğiştirme 

miktarı  ve  kırılma  zamanlarını  hesaplamışlardır. 

186  alanla  ilgili  kaymanın  miktarı  ve  zamanını 

hesaplamaya  ilişkin  çözümler  tekdüze  olmayan 

sonuçlar  ortaya  koymuştur.  Buna  karşılık,  ters 

çözümlenme  yapılmış  üç  ayrı  veri  setinin 

(telesismik,  kuvvetli  hareket,  jeodetik)  herbiri  az 

çok  benzer  sonuçlar  vermiştir.  Tüm  veri  için 

yapılan  ters  çözümler de önemli  sayılabilecek ve 

çok iyi uyumlu sonuçlar vermiştir. 

Wald ve Heaton, fay yırtılmasının doğasına 

ilişkin  birkaç  önemli  sonuç  elde  etmişlerdir.  (1) 

Faylardaki  kayma  hem  doğrultu  hem  de  eğim 

yönü  boyunca  heterojendir  (Şekil  4‐19).  (2) 

Yüzeydeki  kayma  miktarı  derindeki  kayma  ile 

sadece  kabaca  ilgilidir.  Camp  Rock‐Emerson 

fayındaki  maksimum  6  metrelik  yerdeğiştirme 

miktarı  eğim  yönü  boyunca  hızlı  bir  şekilde 

azalma  göstermiştir.  Benzer  şekilde  Homestead 

fayında  derinde  yerel  olarak  büyük 

yerdeğiştirmeler  gözlenmiştir.  Fakat,  yukarı 

doğru  hızlı  bir  şekilde  azalarak  yüzeyde  daha 

küçük değerlere ulaşmıştır.  (3) Ortalama 2 km/sn 

hızla kuzeye doğru yayılan kırık  cephesi, bir  fay 

segmentinden diğerine aktarılırken yavaşlamıştır. 

(4)  Kırık  kuzeye  doğru  yayılırken,  belli  bir 

zamanda fayın yalnızca bir kısmı üzerinde kayma 

gelişmiştir  (Şekil  4‐20). Toplam  kırılma  süresi  24 

saniye  olmakla  birlikte,  herhangi  bir  noktadaki 

kırılma süresi 4 saniyeden daha azdır. (5) Deprem 

sonrası  çok  az  kayma  olmuştur.  (6)  İçmerkez 

sadece  vasat  bir  kayma  ve  sarsıntı  oluşturan  bir 

alanaiçerisindeayeraalmıştır.

 

 
 

Şekil 4-19. 1992 Landers (California) depremine ait tüm veri gruplarının birleştirilerek modellenmesiyle belirlenen doğrultu 
atım dağılımının enine kesiti. Kontur aralıkları 1 m olup, ilk kontur da 1. metreyi temsil eder. Yıldız işareti içmerkezi gösterir 
(Wald ve Heaton, 1994).  
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Şekil 4-20. Landers kırılmasının 1 s aralıklarla zamansal gelişimi. Kontur aralığı 0,5 m’lik kaymaya karşılık gelir. Referans 
olarak bir kırılma hızı rozetli oklar şeklinde gösterilmiştir. Devamlı çizgiler, oldukça sabit kırılma hızına ait seçilmiş bölgeleri 
göstermektedir (hız büyük rakamlarla verilmiştir) (Wald ve Heaton, 1994). 

 

Günümüzde  bu  ters  çözümler  metrelerce, 

santimetrelerce  kayma miktarları  ya  da  onlarca, 

yüzlerce  kilometre  kırık  uzunlukları  açısından 

birinci derece yaklaştırımlar olarak çok yararlıdır. 

Yeraltındaki  parametrelere  ilişkin  olarak  bu 

yöntem  kullanılarak  elde  edilen  çözünürlük, 

yüzeydeki  eşsismik  parametreler  kullanılarak 

elde  edilenlere göre bir derece  (logaritmik) daha 

kötüdür.  
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Yavaş, Sakin ve Sessiz Depremler – 

Terimlerde Çelişki mi Var? 
Bir  deprem  kaynağını  düşündüğümüz 

zaman,  kabuk  içerisinde  hızı  genellikle  saniyede 

birkaç  km  olan  bir  kesme  dalga  hızına  yakın 

olarak  yayılan  bir  kırık  aklımıza  gelir.  Kırık 

aniden  gelişir  ve  yerde  şiddetli  bir  sarsıntı 

oluşturur.  Fakat,  California’da  San  Andreas, 

Hayward  ve Calevaras  fayları  boyunca  saniyede 

bir metreden az yayılma ve yılda bir milimetreden 

daha  az  kayma  gösteren  krip  olayları  nasıl 

olmaktadır?  Bu  olaylar  da  sünümlü  davranış 

gösteren kabuk içerisinde gelişen elastik olmayan 

deformasyonlardır.  Yerin  deformasyonu,  biriken 

elastik  deformasyonun  aniden  boşaldığı  hızlı 

yırtılmalardan  (olağan depremler), yavaş depremlere 

(saniyede  birkaç  yüz  metre  hızda),  sessiz 

depremlere  (saniyede  onlarca  metre  hızda),  krip 

olaylarına  ve  son  olarak  da  birim  deformasyon  göç 

dönemleri  şeklindeki saniyede santimetreler ya da 

milimetreler  hızına  kadar  değişir  (Beroza  ve 

Jordan, 1990).  

Yavaş  depremler,  deprem  senfoni 

orkestrasının  yüksek  ses  tonlu  kemanları  olarak 

düşünülebilir. Bu  olaylar,  yüksek  frekanslı  cisim 

dalgaları  içeren sıradan bir sismogramı oluşturan 

yüksek  hızda  yayılan  kırılma  olaylarının 

dönemleri  şeklindedir.  Benzer  moment 

büyüklüğündeki  sıradan  depremler  ile 

karşılaştırıldığında,  yavaş  depremlerde  kırılma 

uzun  bir  zaman  aralığında  meydana  gelir. 

Okyanusal  transform  faylar birkaç yavaş deprem 

oluşturmuşlardır.  Örneğin,  6  Haziran  1960  Şili 

depreminde  kırılma  bir  dizi  küçük  depremler 

şeklinde bir saatte gerçekleşmiştir.  

Yavaş  depremler  yüksek  tonlu  deprem 

senfoni  orkestrasının  kemanı  olarak  kabul 

edilirse,  sessiz  depremler  de  duyulabilir  ses 

aralığına  sahip  olan  bir  müzik  aletine  karşılık 

gelir.  Sessiz  depremler  yüksek  hızda  yayılan 

kırılma  olayları  değildir.  Bu  nedenle,  telesismik 

olarak  kaydedilen  yüksek  frekanslı  dalgalar 

üretmezler.  Wasghigton  Carneige  Enstitüsü 

Karasal  Mağmatizma  Dairesi  uzmanlarından 

Alan  Linde  ve  Selwyn  Sacks  bu  tip  depremleri 

kaydetmek  için  birim  deformason  ölçerler 

kullanmışlardır  (Bölüm  5’de  ayrıntılı  olarak 

anlatılmaktadır). Birim deformasyon ölçerler San 

Andreas  Fayı’ndaki  krip  olaylarını  (10  mm/s) 

ölçmek  için  de  kullanılmıştır.  Düşük  frekanslı 

dalgalar (10 m/s) 1976 Friuli (İtalya) depreminden 

önce kaydedilmiş ve sessiz depremler 1983 Japon 

Denizi  depreminde  M=7,7  büyüklüğündeki  ana 

şoktan  önce  gözlenmiştir.  Bu  gözlemler,  sessiz 

depremlerin olağan, yapışık‐kaymalı depremlerin 

habercisi  olarak  da  kullanılabileceğini 

göstermiştir.  Labarotuvar  deneyleri,  yapışık 

kaymadan önce, yayılma hızı 20  ile 200 m/s olan 

asismik  olayların  gelişebileceğini  ortaya 

koymuştur.  Yakın  alanlarda  sessiz  depremler 

birim  deformasyon  ölçerler  ile  jeodetik  olarak 

kaydedilebilir;  bu  tür  düşük  frekanslı  dalgaları 

kaydedebilmek  için  sayısal  geniş  bantlı 

sismograflar kullanmak gerekir.  

Yerin bir zil gibi çınlamasına benzer şekilde, 

çoğunlukla  çok  büyük  depremler  tarafından 

tetiklenmesi sonucu gelişen serbest salınımlar, 10 

yıldan  daha  fazla  bir  dönemde  1500  kere 

kaydedilmiştir. Fakat, bazan tetikleyici depremler 

serbest  salınımlar  üretecek  derecede  yeterince 

büyük  değildir.  Stanford  Üniversitesi’nden 

Gregory  Beroza  ve  Massachusetts  Teknoloji 

Enstitüsü’nden  Thomas  Jordan  serbest 

salınımların  yavaş  depremler  sonucu  geliştiğini 

ileri  sürmüşlerdir. 1500  serbest  salınım oluşturan 

olaylardan  164’ünün  depremler  tarafından 

meydana  getirilmediği  görülmüştür.  Beroza  ve 

Jordan  bu  tür  serbest  salınım  olaylarının  sakin 

depremler  ile  ilişkili  olabileceğini  belirtmişlerdir. 

Sakin  depremler  yavaş  depremlerden  daha  hızlı 

olup,  düşük  frekanslı  çok  zayıf  sismik  dalgalar 

üretmektedirler.  Bu  çok  düşük  frekanslı 

depremler,  yüksek  hızlı  hasar  yapıcı  sismik 

dalgalar  oluşturmazlar.  Bu  tip  depremler  yerin 

çınlamasını  sağlayacak  şekilde  enerji  boşalımına 

neden olurlar. 

     

 
 

Şekil 4-21. 1960 Şili depremi sırasında oluşan tsunaminin 
Miyako’da (Japonya) alınan gelgit-ölçer kaydı. Deprem 
yaklaşık 24 saat önce oluşmuştur (Satake, 1992).  
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Şekil 4-22. 1960 Şili depreminin oluşturduğu tsunaminin 
Japon Meteoroloji Kurumu tarafından yapılan kırılma 
diyagramı. Sayılar depremden sonra geçen zamanın saat 
cinsinden ifadesidir (Satake, 1992).    
 

Tsunami 
Depremler, denizaltı volkanik püskürmeleri 

ya  da  masif  denizaltı  heyelanları  gibi  olayların 

deniz  tabanında  oluşturdukları  büyük  ölçekli 

örseleme  sonucunda  deniz  ya  da  okyanuslarda 

yerçekimi  dalgaları  yayılabilir.  Bu  tür  dalgalara 

Japonca  kelime  anlamı  “liman  dalgaları”  olan 

tsunami  adı  verilmektedir.  Tsunamilerin  çoğu 

yitim  zonlarında  olan  depremler  sonucu 

faylanmanın  neden  olduğu  deniz  tabanındaki 

yükselme  ya  da  çökmeler  sonucu  meydana 

gelmektedir. Faylanma deniz tabanı üzerindeki su 

kütlesinde düşey yönlü bir yerdeğiştirmeye neden 

olmaktadır. Yanal  atımlı  faylar  hiç  ya da  çok  az 

tsunami  oluşturmaktadır.  Çünkü,  fay  hareketi 

düşey  olarak  değil,  yatay  olarak  gelişmekte  ve 

deniz  tabanı  derinliklerinde  ani  değişimlere 

neden  olmamaktadır. Tsunami üreten depremler 

egemen  olarak  sığ  derinliklerde  olmaktadır. 

Sağlam  temel  kayalar  ile  karşılaştırıldığında, 

sedimenter  tabakalar  daha  büyük  tsunami 

üretebilmektedir.  Tsunami  dalgalarını  kaydeden 

sismograflar, deniz tabanına yerleştirilen gelgit ve 

basınç  ölçerleridir  (Şekil  4‐21).  Deniz  tabanına 

yerleştirilen  basınç  ölçerler,  cihazın üzerinde  yer 

alan  deniz  suyunun  yüksekliğini  ölçer.  Bu 

değerler  sürekli  kayıt  alınması  açısından 

önemlidir. 

 

 

 
 

Şekil 4-23. Kuzeydoğu Japonya’da 18 istasyonun gelgit ölçüm kayıtlarına göre tsunami kaynak alanı ve kabuksal 
deformasyon paterni. Kalın yay çizgileri yukarı doğru ilk hareketi ve kesikli yay çizgileri de aşağı doğru ilk hareketi ifade eder 
(Satake, 1992). 

 

Tsunami  şiddeti  (m)  Imamura‐Ida 

tarafından  geliştirilmiş  cetvel  ile 

tanımlanmaktadır.    Bu  değer,  gelgit  ölçer 

kayıtlarındaki maksimum dalga yüksekliği ya da 

genliğin  logaritmik  ifadesidir.  Tsunami 

büyüklüğü  (Mt)  ise K. Abe  tarafından  aşağıdaki 

formül ile hesaplanabilmektedir: 
 

Mt = Log H + C + 9,1       

(Pasifik Okyanusu’nda olan tsunamiler için) 
        
Mt  = Log H + Log ∆ + 5,8      

(100 – 3500 km uzaklıktaki tsunamiler için) 
 

Burada, H = gelgit ölçerde kaydedilmiş en büyük 

genlik  (metre),  C=  kaynak  ve  gözlem  noktasına 

bağlı  uzaklık  faktörü  ve  ∆  =  uzaklıktır  (km).  Bu 

denklemler moment  büyüklüğü  (Mw)  ile  kalibre 

edilmiştir. Örneğin, Mw=9,5 büyüklüğündeki 1960 

Şili depreminin Tsunami büyüklüğü, Mt  = 9,4 ve 

Mw  =  9,2  büyüklüğündeki  1964  Alaska 

depreminin Tsunami büyüklüğü, Mt = 9,1 olarak 

bulunmuştur.   

Derin  su  ortamlarında  tsunami  dalgasının 

hızı  0,2  km/s  civarındadır.  Buna  karşın,  sismik 

dalgaların hızı 5‐10 km/s arasında değişmektedir. 

Bu  dalga  hızlarındaki  farklılık,  uzak  depremler 
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tarafından üretilen tsunami dalgaları için Tsunami 

Erken Uyarı Sistemleri’nin geliştirilmesini mümkün 

kılmıştır.  1960  Şili  depremi,  deprem  olduktan 

sonra  yaklaşık  24  saat  sonra  Japonya  kıyılarında 

tahrip  edici  tsunami  dalgaları  oluşturmuştur 

(Şekil 4‐21 ve 4‐22). Şekil 4‐22’de gösterildiği gibi, 

dalga  cephesinin  kırılmaya  uğraması  nedeniyle, 

sığ  derinlikli  sularda  tsunami  dalgasının  hızı 

azalmaktadır.    Dalga  cephesinin  yavaşlaması 

dalga  yüksekliğinin  artmasına  neden  olur.  Bu 

nedenle  derin  denizde  zor  fark  edilen  tsunami 

dalgası  kıyıya  eriştiğinde  büyük  dalgalar 

oluşturur. 

Çok  sayıda  gelgit  ölçerlerde  kaydedilmiş 

tsunami  dalga  şekilleri  depremin  kaynak 

parametrelerini  saptamada  kullanılmaktadır. 

Uzak  bir  tsunami  tarafından  üretilen  dalga 

cephelerini  göstermek  için  kırılma  diyagramları 

hesaplandığı  gibi,  kaynaktan  gelgit  ölçer 

istasyonuna  olan  seyahat  zamanları  biliniyorsa, 

gelgit ölçerden kaynak gerisine doğru ters kırılma 

diyagramları  yapılabilmektedir (Şekil 4‐22).  Şekil 

4‐23,  18  gelgit  ölçer  istasyonu  kullanılarak 

hesaplanmış  1968  Tokachi‐oki  depremine  ait 

kaynak  parametrelerini  göstermektedir.  Bir 

deprem  dalgasının  yukarı  ve  aşağı  ilk  hareketi 

kullanılarak  saptanan  fay  düzlemleri 

çözümlerinde  olduğu  gibi,  gelgit  ölçerler 

tarafından kaydedilen  tsunami dalgasının yukarı 

ve aşağı şeklinde olan  ilk hareketleri kullanılarak 

deniz  tabanında  yükselme  ya  da  çökme  olup 

olmadığıabelirlenebilmektedir.
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5 
 

Tektonik Jeodezi 
 

Jeodezi;  deprem  araştırmalarında  kullanılan 

jeoloji ve  sismik dalgaların araştırılması  ile birlikte 

üç ana disiplinden birini oluşturmaktadır. Deprem 

araştırmalarına  doğru  yönelen  sismik  dalgaların 

araştırılmasından farklı olarak, jeodezi karada daha 

hasasas uzaklık ve yükseklik ölçmek için kullanılan 

bir  yöntem  olarak  geliştirilmiş  ve  daha  sonra 

jeodetik  değişimlerin  depremler  dahil  yer 

deformasyonu  ile  ilgili  araştırmalarda 

kullanılabileceği  keşfedilmiştir.  Deprem  kırıklarını 

tanımlamada  bağımsız  veri  seti  sağlamaları 

yanında,  jeodezi yukarıda söz edildiği gibi, ardışık 

depremler arasındaki deformasyonu tanımlayan üç 

disiplinden biridir.  

Jeodetik  olarak  araştırılan  ilk  deprem  17 

Mayıs 1892 Tapanuli, Sumatra depremidir. Deprem, 

üçgen  jeodetik  ağı  oluşturulurken  meydana 

gelmiştir. Topoğraf  J.J.A. Müler, depremden  sonra 

gözlenmiş  ölçüm  merkezleri  arası  açıların 

depremden önce gözlenen açılar ile aynı olmadığını 

fark  etmiştir.  Araştırmacı,  bugün  Great  Sumatra 

fayı olarak bilinen fayın bir kolu boyunca en az  iki 

metrelik yatay hareketin olduğunu saptamıştır.  

Ondokuzuncu  yüz  yılın  son  yarısında  geniş 

açı ve seviye ölçümlerinin yapıldığı Himalayalar’ın 

etek  bölgesinde,  12 Haziran  1897  ve  4 Nisan  1905 

tarihlerinde  çok  büyük  iki  deprem  olmuştur. 

Oldham  (1899)  açılar  ve  göreceli  yüksekliklerdeki 

değişimleri  araştırmış  ve  bu  değişimlerin  1897 

depremi  ile  ilgili  tektonik  hareketlerden 

kaynaklandığını belirtmiştir. 1905 öncesi ve sonrası 

ölçülen  seviye ölçüm verileri Middlemiss’in  (1910) 

bu  değişimlerin  depremle  ilgili  olduğu  görüşünü 

doğrulamaktadır.  Middlemiss’in  veri  seti  80  yıl 

sonra deprem kaynağının bir gömülü bindirme fayı 

olduğunu modelleyecek  derecede  yüksek  kaliteye 

sahiptir.  

Reid’in  1906  San  Francisco  depremi  ile  ilgili 

çalışması,  deprem  araştırmalarında  jeodetik 

verilerin  en  yaygın  kullanıldığı  ilk  çalışmadır. 

Araştırmacı,  San  Andreas  fayında,  ilki  1851‐1865, 

ikincisi 1874‐1892 ve üçüncüsü depremden kısa bir 

süre  sonrası  olmak  üzere  üç  takım  açı  ölçümünü 

karşılaştırmıştır. Depremden öncesi gerçekleştirilen 

iki  ölçüm  verisi  fayın  karşılıklı  taraflarında  ayrı 

noktaların  1906  depremi  öncesi  konumlarına  göre 

3,2  m  hareket  ettiklerini  ortaya  koymuştur.  Bir 

başka  deyişle,  batı  taraf  doğu  tarafa  göre  kuzeye 

hareket etmiştir. Reid, bu gözlemlere göre kabuğun 

deprem  öncesi  yıllarda  elastik  birim  deformasyon 

biriktirdiğini düşünmüştür. 1906 depremi öncesi ve 

sonrası  gerçekleştirilen  jeodetik  verileri 

karşılaştırarak, Reid deprem sırasında elastik birim 

deformasyon  boşalımını  deprem  öncesi 

deformasyon birikimi ile ilişkilendirebilmiştir. 

Bükme  kuvveti  çubuğun  dayanımını  aştığı 

zaman  bükülmüş  çubuğun  kırılması  gibi,  kabukta 

dayanım gücünü aşan kuvvetler uygulandığı zaman 

kırılır.  Elastik  birim  deformasyon  boşalırken, 

faydaki  yıkıcı  hareket  kabuğun  geri  sekmesine 

karşılık  gelmektedir.  Reid  1910  yılında  San 

Francisco  depremi  ve  Tapanuli  depremi  ile  ilgili 

Müler’in  gözlemlerini  birleştirerek,  iki  depremin 

oluşum mekanizmalarını açıklayabilmek  için  elastik 

geri  sekme  teorisini ortaya atmıştır. Hatta, açı ölçüm 

yöntemi kayıtlarının gelecek depremi tahmin etmek 

için kullanılabileceğini de ileri sürmüştür.  

Deprem  kestirimi  ile  ilgili  olarak  Reid 

tarafından  ortaya  atılan  görüş,  Washington 

Carnegie  Üniversitesi’nden  Arthur  L.  Day 

tarafından  A.B.D.  Kıyı  ve  Jeodetik  Kurumu’nun 

California  kıyısı  boyunca  üçgenleme  ölçümleri 

yapılması  ile  ilgili  önerinin  ileri  sürülmesine  yol 

açmıştır.  William  Bowie  tarafından  yürütülen  bu 

program,  C.A.  Whitten’ın  San  Andraeas  fayının 

batısındaki  kabuğun  fayın  doğusundaki  kabuğa 

göre  50 mm/yıl  bir  hızla  hareket  ettiği  görüşünün 

ileri sürülmesine neden olmuştur. 1940  Imperial ve 

1952  Tehachapi  depremlerinden  sonra  da  jeodetik 

ölçümler yapılmıştır.  

Japonya’da  deprem  araştırmaları  ile  ilgili 

gereksinim,  Japonya  Diet  tarafından  1891  Nobi 

depreminden  sonra  başlamış  olup,  depremden 

sonra  geliştirilen  araştırma  programı  güneybatı 



 

Japonya  kıyı  alanları  ve  Honshu’daki  diri  faylar 

üzerinde  gerçekleştirilen  geniş  bir  seviye  ölçüm 

verilerini içermektedir. Bu araştırma sonuçları 1920 

ve  1930  yıllarında,  N.  Yamasaki,  A.  Imamura,  C. 

Tsuboi,  N. Miyabe  vd.  tarafından  yayınlanmıştır. 

Seviye  ölçüm  verileri  1927  Tango  ve  güneybatı 

Japonya  açıklarında  yer  alan  yitim  kuşağındaki 

(bkz.  Bölüm  11)  1944  ve  1946  deprem 

araştırmalarında  kullanılmıştır.  Yeni  Zelanda’da 

jeodetik  ölçümler  1929  Murchison  depreminden 

sonraki  araştırmaların  bir  parçası  olarak 

yürütülmüştür.  

Jeodetik  araştırmalarla  ilgili  geleneksel 

teknikler  (açı,  uzaklık  ve  seviye  ölçümleri)  San 

Francisco  Körfezi’ndeki  bazı  faylar  boyunca  krip 

olaylarının  anlaşılmasından  sonra,  1960’lı  yıllarda 

tektonik  araştırmalarda  artan  derecede 

kullanılmaya  başlanmış  ve  1980’lı  yılların 

sonlarında  uzay  tektonik  jeodezisi  keşfedilinceye 

kadar  tektonik  jeodezinin  ana  yöntemi  olmuştur. 

Uzay  jeodetik  teknikleri  Çok  Uzun  Taban  Çizgisi 

Girişimölçeri (VLBI), Uydu Lazer Ölçümü (SLR) ve 

Küresel  Konumlama  Sistemi  (GPS)  yöntemlerini 

kapsamaktadır. Bu yöntemlerin herbiri bu bölümde 

ayrıntılı  olarak  açıklanacaktır.  VLBI,  yıllar  ve  on 

yıllar  olarak  ölçülen  tektonik  hızların  105‐106  yıl 

zaman  ölçüsü  olarak  levha  tektoniği  ile  uyumlu 

olduğunu  veren  küresel  referans  ağını  kurmuştur. 

Üç boyutlu olarak birim deformasyonu ölçen GPS, 

tektonik  jeodezide  bir  devrim  yaratmıştır.  GPS 

ucuz, hafif ve kullanılması çok basit olup, dünyanın 

pekçok yerinde GPS ağları kurulmaya başlanmıştır. 

Sismik risk altında bulunan yoğun nüfuslu bölgeler 

yakınında  uzun  süreli  GPS  ağı  gözlemleri  bu 

bölgelerde  deprem  tahmin  yöntemleri  olarak 

kullanılabilmektedir. 

Bu  bölüme,  tektonik  jeodezi  ile  ilgili 

geleneksel  yöntemler  konusunda  ayrıntılı  bilgi 

verilerek başlanmakta ve uzay  jeodezisi yöntemleri 

ile ilgili görüşler anlatılarak son bulmaktadır.    

 

GELENEKSEL YÖNTEMLER 
Hassas jeodetik araştırmalar, özellikle tekrarlı 

olanlar  kabuk  birim  deformasyonunu  ölçme  ve 

deprem  ortamlarını  araştırma  konusunda  önemli 

bilgiler  sağlarlar.  Bu  yöntemler,  yatay 

deformasyonu  ölçmek  için  kullanılan  açı  ölçüm 

yöntemi (araştırma noktaları arasındaki açı ölçümü, 

jeodezinin  ilk  kullanılmaya  başlandığı  zamanlarda 

en  çok  kullanılan  yöntem  olmuştur)  ve  uzaklık 

ölçüm  (hat  uzunluklarının  ölçümü,  günümüzde 

tercih  edilen  teknik)  yöntemidir.  Jeodetik 

ölçümlerden bir diğeri de, düşey deformasyonu ve 

tiltlenmeyi ölçmek için kullanılan seviye ölçümüdür. 

Açı,  uzaklık  ve  seviye  ölçüm  ağları  tekrarlı  olarak 

gerçekleştirilir  ve  eski  ile  yeni  araştırmalar 

arasındaki  fark,  iki  araştırma  arasındaki  zamanda 

kabuk deformasyonunun bir ölçüsüdür. Ara sismik 

dönemler  arasında ölçülmüş birim deformasyonlar 

çok  küçük  olduğu  için;  gelgitler,  sağanak  yağışlar, 

hava  sıcaklığı  ve  nemlilik  gibi  tektonik  olmayan 

etkiler verilerden çıkarılır. Yeterince uzun bir zaman 

aralığı geçmişse, ya da büyük bir deprem olmuşsa, 

deformasyon  miktarı  ve  deformasyon  hızları 

hesaplanabilir  ve  jeolojik  verilerden  elde  edilen 

hızlarla karşılaştırılabilir.  

Karasal  jeodetik  ağların,  özellikle  uzak 

alanlarda,  tekrar  tekrar  kurulması  zaman  alıcı  ve 

pahalı bir araştırmadır. GPS yönteminde  taşınabilir 

radyo  alıcıları  ve  uydu  vericilerinin  kullanılması 

zaman ve maliyeti düşürdüğü için jeodezide devrim 

yaratmıştır.  

   

YATAY DEFORMASYON 
Sağ  yanal  doğrultu  atımlı  bir  fayın  karşılıklı 

taraflarına  dörtgen  şeklinde  A,  B,  C  ve  D 

istasyonları  yerleştirildiğini düşünün  (Şekil  5‐1). A 

ve  B  istasyonları  arasındaki  hattın  azimutu  ve  A 

istasyonunun yeri  sabit  tutulur.  İstasyonlar  tekrarlı 

olarak  izlendiği  zaman,  dörtgenin  kesme  sonucu 

deforme olarak ABC’D’ şekline dönüştüğü görülür. 

L/L  ya  da  CAC’  açısının  tanjantı  kesme  birim 

deformasyonudur.  Kesme  birim  deformasyonu 

boyutsuz  olup,  milyonda  kısım  ya  da 

mikrodeformasyon  (strain,  L/L  x  10‐6)  şeklinde 
ifade edilir. Tanjantın L/L’ye eşit olduğu açı (ya da 
Şekil 5‐1’de CC’/CA) genellikle mikroradyan (rad) 
olarak ifade edilmektedir. Dörtgenin deformasyonu 

sonucu  çapraz AD uzayarak AD’  ne; BC  kısalarak 

BC’  şekline  gelir.  Belirli  zaman  artışlarına  bağlı 

olarak yapılan tekrarlı ölçümlerde deformasyon hızı 

ppm/yıl,  strain/yıl  ya  da  rad/yıl  şeklinde 
hesaplanır. 

 

Dörtgen  içerisindeki  çok  sayıda  istasyon 

kullanılarak deformasyon hakkında ayrıntılı bilgiler 

elde  edilebilir.  Krip  gösteren  bir  fay  (Şekil  5‐1) 

serbest  olarak  kayar  ve  elastik  birim  deformasyon 

birikimine neden olmaz; ağlar, herbir blokta elastik 

bir  yamulma  olmadan  iki  bloğun  yanal  olarak 

kaydığını gösterir. Alternatif olarak, ağ elastik birim 

deformasyon  birikimi  gösterebilir  ve  fayda  hiçbir 

hareket  olmayabilir  (Şekil  5‐1c).  Bu  durumda,  fay 

boyunca  serbest  olarak  kayan  bir  kabuk  tabakası 

altında  yer  alan,  fayı  içeren  ve  elastik  birim 

deformasyon  biriktiren  bir  kabuk  tabakası 
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olduğunu kabul edelim. Elastik birim deformasyon 

faya  oldukça  yakında  bir  bölgede  birikirse,  bu, 

fayın kilitlendiği ve yalnızca sığ bir derinlikte birim 

deformasyonu  biriktirdiği  ve  bu  derinlik  altında 

serbestce  kaydığına  dair  bir  işaret  olarak 

kullanılabilir. Elastik birim deformasyon daha geniş 

bir şekilde dağılım gösterirse, fayın daha derinlerde 

kilitlendiğine işaret eder. 

  

 
 

Şekil 5.1 (a) Sağ yönlü bir doğrultu atımlı fay boyunca bir dörtgenin deformasyonu. ABCD makaslama ile ABC’D’ ne 
dönüşmüştür. Makaslama L/L’dir. BC köşegeni kısalarak BC’ olurken, AD köşegeni uzayarak AD’ olmuştur. (b) Fay 
yüzeyden derine doğru serbestçe kayabilir veya (c) belirli bir derinlikte kilitlenmiş olabilir ve o derinlikten sonra serbest 
kayma gösterebilir. 

 

1970’li  yılların  başlarından  bu  yana,  USGS 

tarafınan California’daki ana doğrultu atımlı faylara 

yerleştirilmiş  üçgen  ağları  jeodimetreler  ve 

jeodolitler  kullanılarak  tekrar  tekrar  ölçülmüştür. 

Mesafe,  aletten  yansıtıcılara  bir  lazer  demeti  iz 

düşürülerek  ve  ışın  demeti  yansıtıcılardan  tekrar 

alete  dönmek  suretiyle  ölçülmektedir.  Işın  demeti 

değişime  uğramakta  ve  izdüşüm  yapan  ışın 

demetinin değişime uğramış fazları ile yansımış ışın 

demeti  karşılaştırılarak,  değişime  uğramış 

uzunluklar  açısından  ışın  yayılma  uzunluğu 

saptanabilmektedir.  Atmosfer  tarafından  ışın 

demetinin  kırılması  ya  da  bükülmesi  ile  ilgili 

düzeltmeler  yapılmalıdır;  bu  yüzden  görüş  hattı 

boyunca atmosferin sıcaklığı ve nemliliği ile alet ve 

yansıtıcıdaki  hava  basıncı  ölçülmelidir.  Tüm 

zamanı  kapsayan  birkaç  ölçüme  dayanan  hat 

uzunluğundaki  değişimler  esas  alınarak,  istasyon 

ağındaki  kesme  birim  deformasyonu 

hesaplanmaktadır.  Ölçümlerdeki  hatalar  ve 

tektonik olmayan etkiler nedeniyle, ne kadar ölçüm 

ve  ne  kadar  uzun  zaman  aralığında  örnekleme 

yapılırsa,  o  kadar  güvenilir  kesme  birim 

deformasyonu  saptanabilmektedir.  Çünkü  uzun 

süreli  tektonik  eğilim  tektonik  olmayan  gürültü 

içerisinde belirecektir.  

Yüksek  kaliteli  açı  ölçüm  ağının 

kullanımına  örnek  vermek  için,  San  Francisco 

Körfezi’nde  (California)  1970  ile  1980  yılları 

arasındaki dönemde tekrar tekrar ölçüm yapılmış 

bir  ağ  hakkında  bilgi  verilecektir  (Prescott  vd., 

1981).  Bu  ağ,  sağ  yanal  atımlı  San  Andreas, 

Hayward  ve  Calaveras  fayına  dik  olarak 

yerleştirilmiştir  (Şekil 5‐2). Temel veriler,  Şekil 5‐

3’de  gösterildiği  gibi,  ağın  her  bir  ayağının 

uzunluğundaki  değişimlerdir.  Bu  ölçümlerde  en 

küçük  kareler  yöntemine  göre  en  uygun  doğru, 

belli  bir  doğrunun  uzunluğundaki  değişim 

oranını  verir.  Allison‐American  ve  Hamilton‐

Llagas  doğru  uzunlukları  Şekil  5‐1a’daki  çapraz 

BC’ye  benzer;  sağ  yanal  kesme  birim 

deformasyonu  birikiminden  dolayı  zamanla 

kısalırlar.  Allison‐Hamilton  doğru  uzunluğu 

çapraz AD’ye benzer; zamanla uzar. 

Ağ,  küresel  referans  ağına  bağlı  olmadığı 

için (sorun daha sonra VLBI ve GPS yöntemleri ile 

çözülmüştür),  tüm  ağın  rotasyonu  ve  yatay 

deformasyonu  bilinmemektedir.  Bu  eksikliği 

gidermek  için,  tüm  ağdaki doğru uzunluklarının 

değişim hızları, ağın kütle merkezine göre herbir 

istasyonun  yerdeğiştirme  oranlarını  bulmak 

amacıyla derlenmiştir; değişim hızı sıfır hız olarak 
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kabul  edilmiştir.  Faylara  dik  istasyon  hız 

bileşenlerini  en  aza  indirgeyen  yer  değiştirme 

vektörleri  seçilmektedir.  Deformasyon,  San 

Andreas  fayının  yerel  doğrultusuna  paralel  bir 

düzlem boyunca basit kesme şeklinde ise, bu çok iyi 

işlemektedir  (basit  kesme  bitişikteki  iskambil 

kağıdına  göre  aynı  miktarda  her  bir  kağıdın 

kaymasıyla  bir  dizi  kağıdın  deformasyona 

uğramasına benzer). 

 

 
 

Şekil 5.2 San Francisco Körfez bölgesinin üçgen ağ istasyonlarını, faylarını ve 1970-1980 arasındaki büyük depremlerini 
gösteren harita (Prescott vd., 1981). 

 

 

Şekil 5.3 San Francisco Körfez bölgesi güneydoğusunda 
fayı kesen üç çizgi için, çizgi uzunluklarındaki değişimin (L-
L0) zaman ile ilişkisi. Allison-American Hayward Fayı’nı 
keserken, diğer iki çizgi de Calaveras Fayı’nı kesmektedir. 
Hata çubukları artı ve eksi 1 standart sapmaya işaret eder. 
Düz çizgiler, en küçük kareler yöntemine göre en iyi 
çakışmayı verir. Allison-American ve Hamilton-Llagas’ın 
fayı verevine kestiğine ve kısaldığına dikkat ediniz (bkz. 
Şekil 5-1’de BC). Allison-Hamilton uzamıştır (Prescott vd., 
1981). 

 

 
 

Şekil 5.4 San Francisco Körfezi ağı için vektör 
yerdeğiştirme diyagramı. Vektörler, yerdeğiştirme hızlarını 
mm/yıl cinsinden vermektedir. Hata elipsleri %95 güven 
bölgesini verir (Prescott, 1981). Lokasyon için bkz. Şekil 5-
2.
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Şekil 5.5 (a) Şekil 5-4’deki yerdeğiştirme vektörlerinin Güney Körfez bölgesinde K350B yönüne paralel ve dik olarak 
bileşenlerine ayrılması. Sol üstteki diyagramda K350B yönündeki yerdeğiştirmenin Hayward Fayı’ndan olan mesafeye göre 
ilişkisi sunulmuştur; sol alttaki diyagramda fay doğrultusuna dik mesafenin bir fonksiyonu olarak K530D yönündeki 
yerdeğiştirme verimiştir. (b) Sol üst köşedeki diyagramın San Andreas Fayı’nda sıfır hıza göre düzleştirilmiş biçimi (Prescott 
vd., 1981). 

 

Sonuçlar  Şekil  5‐4’de  verilmiştir.  Her  ne 

kadar Calaveras  fayının doğusunda genişlemeli ve 

rotasyon  gösteren  bileşenler  olsa  da, 

yerdeğiştirmeler  genellikle  faya  paraledir.  Şekil  5‐

5a’da,  Güney  San  Francisco  bölgesindeki  fay 

doğrultusuna (K350B) paralel ve dik olan bileşenlere 

ayrılmış  yerdeğiştirme hızları  görülmektedir.  Şekil 

5‐5b,  Şekil  5‐5a’daki  faya  paralel  bileşenin 

düzleştirilmiş  ve  idealleştirilmiş  halini 

göstermektedir. Devamlı  çizgi,  5  km  genişlikte  bir 

kuşakta  San  Andreas  fayında  6,7  km  derinlikteki 

12,2 mm/yıl’lık kayma hızını, Hayward fayında rijit 

bloğun  6,3  mm/yıl’lık  yüzey  kayma  hızını  ve 

Calaveras  fayında  6,2  mm/yıl’lık  kayma  hızını 

göstermektedir.  Kesikli  çizgi  0,40  rad/yıl’lık 
deformasyonu  göstermektedir.  Bu  deformasyon 

hızı  tüm  bölgedeki  geniş  ölçekli  kesme  paternini 

temsil etmektedir.  

Yatay  deformasyon,  ayrıca  yakın  aralıklarla 

yerleştirilmiş  jeodetik  ağlar  ve  birim  deormasyon 

ölçerler  kullanılarak  da  ölçülebilmektedir.  Yakın 

alan tektonik jeodezisi olarak bilinen bu yöntem, 1938 

yılında  İzlanda’da  uygulanmaya  başlanmış  ve 

volkanik  bölgelerdeki  deformasyon 

araştırmalarında  faydalı bilgiler ortaya koymuştur. 

Volkanizma  ile  ilgili  deformasyon  tektonik 

deformasyon hızından çok daha yüksek olan birim 

deformasyon  hızlarında  olmakta  ve  bu  nedenle 

yakın  alan  teknikleri  ile  kısa  dönemlerde  etkili 

olarak ölçülebilmektedir. 

Yakın  alan  tektonik  jeodezisi,  San 

Francisco’nun güney doğusundan  fay  segmentinin 

sabit  olarak  kaydığı,  büyük  depremler 

oluşturmadığı  ve  fay  kripi  olarak  isimlendirilen 

sürecin  keşfedilmesinden  hemen  sonraki  zaman 

olan  1960  yılında  San  Andreas  fayı  boyunca 

yapılmaya  başlanmıştır.  San  Francisco  Körfez 

bölgesinde krip gösteren San Andreas, Calaveras ve 

Hayward  segmentlerindeki  yerdeğiştirmeleri 

izlemek  amacıyla  bu  yöntemler  uygulanmaya 

başlanmıştır.  Daha  sonra  bu  teknikler 

California’daki  Imperial  ve  Garlock  fayları  ile 

Türkiye’deki Kuzey Anadolu fayında kullanılmıştır.  

Krip gösteren bir faydaki yatay deformasyonu 

ölçmek  için  pahalı  olmayan  basit  bir  yöntem,  fayı 

dikine  geçen  yol  kaplamasına  yerleştirilen  çizgisel 

bir  çivi  hattındaki  hareketleri  ölçme  yöntemidir 

(Şekil  5‐6).  Herbir  çivi,  teodolit  kullanarak  düz 

görüş  hattına  bağlı  hassas  kumpaslar  kullanılarak 

bir  milimetre  hassasiyetle  yerleştirilmektedir 

(Sylvester, 1986). Hat, fay zonu dışındaki kayaçlara 

göre  krip  gösteren  fay  zonunun  genişliğini 

belirleyebilecek uzunluktadır (Şekil 5‐6).  

Ekstonsometre,  iki  sabit  nokta  arasındaki 

uzaklık  değişimini  ölçer.  Farklı  azimutlarda 

yerleştirilmiş  iki  ya  da  tercihen  üç  ekstonsometre 

Şekil  5‐1’de  gösterildiği  gibi,  kesme  birim 

deformasyonunu ölçmek için kullanılmaktadır.  

Orta  California’da  krip  gösteren  faylar 

etrafında  sabit  çekmeli  kablo  sistemi  şeklindeki 

kripmetreler yerleştirilmiştir. Bu kripmetreler  fayın 

karşılıklı  taraflarında  yer  alan  iki  platformdan 

oluşmaktadır.  Fayın  bir  tarafındaki  platforma  tel 

sabitlenmiş ve yeraltından geçen bir devre ile diğer 
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platforma  bağlanmıştır.  Bu  tel,  sabit  tekdüze  bir 

gerilme altında bırakılmıştır. Telin termal genişleme 

katsayısını  hesaba  katmak  için  hat uzunluğundaki 

değişim  ile  birlikte  sıcaklık  da  kaydedilir.  Lazer 

girişimmetresi  kullanan  daha  pahalı  birim 

deformasyon  ölçerler  kripmetrelere  [800  metrede 

0,15m  (0,0005  strain)]  göre  hat  uzunluğundaki 
değişimleri çok daha hassas olarak ölçebilmektedir.    

 

 
 

Şekil 5.6 San Juan Bautista (California) yakınında San Andreas Fayı’nı kesen çivi hattında (gölgeli zon) ötelenme. 1967 
yılında bu çizgi düz idi. Düşey ölçek yatay kaymayı gösterir (Sylvester, 1986).      

 

Kısa  hat  uzunluğu  ölçümleri,  fay  zonunda 

sadece yerdeğiştirme  alanının bir kısmını ölçebilir. 

Sabit  yerleştirimeler  şeklinde  yapılan  bu  tür 

ölçümlerin  avantajı,  ölçümlerin  çok  sık  ve  hatta 

sürekli  yapılmasıdır.  Bu,  tektonik  olmayan 

sinyallerin  ayırtlanmasına  izin  vermektedir  ve 

böylece  sakin  depremler  (bkz.  Bölüm  4)  dahil 

tektonik  birim  deformasyon  sinyallerinin 

tanınabilmesini  mümkün  kılmaktadır.  Yeni 

Zelanda’da  faylardaki  yakın  alan  deformasyonu, 

elektronik  uzaklık  metresi  (EDM)  kullanılarak 

periyodik  olarak  izlenen  dört  ile  sekiz  beton  anıt 

dizisinde ölçülmüştür (Wood and Blick, 1986). Yeni 

Zelanda’daki fay izleme paternine ait örnek Şekil 5‐

7’de  görülmektedir.  Daha  ayrıntılı  bilgiler  için 

Agnew (1986) tavsiye edilebilir. 

San  Andreas  fayının  Parkfield  segmentinde 

USGS  tarafından  1984  yılı  ortasından  bu  yana  iki 

renkli  (kırmızı  ve  mavi)  lazer  jeodimetresi 

işletilmektedir  (Langbein vd., 1990; Şekil 5‐8). Kızıl 

dalga boyu kullanılarak uzaklık ölçümü yapılmakta 

ve  atmosferik  düzeltmeler  mavi  dalga  boyu  ile 

yapılmaktadır.  Böylece  bağımsız  sıcaklık  ve 

nemlilik  gözlemleri  yapılmasına  gereksinim 

duyulmamaktadır.  İki  renkli  lazer 

jeodimetrelerinde,  tek  ölçümlerin  tipik  standart 

hataları  4‐6  km  çizgi  uzunlukları  için  0,5  ve  0,7 

mm’dir. Ölçümler, CARR’deki merkez  istasyondan 

18  istasyonla  ilgili  olarak  haftada  birkaç  kere 

yapılmaktadır.  Uzunluk  ölçümlerinin  hassasiyeti 

0,1  ppm’dir.  MID‐E,  BUCK,  BARE  ve  CAN, 

CARR’nin  kuzeyinde  yer  almaktadır.  Böylece  hat 

uzunlukları sağ yanal doğrultu atımlı fay zonunda, 

zamanla kısalmaktadır. Bu, Şekil 5‐1a’da gösterilen 

çapraz  BC  hattına  benzer.  POMO‐CARR  çapraz 

A.D.’ye  benzerlik  göstermektedir.  Buna  karşın,  kış 

yağışları  ile  büyük  ölçüde  gelişen  mevsimsel 

salınımlar,  özellikle  MID‐E’de  açık  olarak 

görülmektedir.  Tektonik  olmayan  mevsimsel 

salınımlar  filtre  edilerek,  Şekil  3‐19’da  gösterilen 

modelle  kestirilen  elastik  olmayan  deprem  öncesi 

deformasyon  gibi,  deprem  habercileri  tarafından 

üretilebilen  daha  kısa  süreli  tektonik  değişimler 

saptanabilmektedir. Daha kısa ve daha uzun  süreli 

uzunluk değişimleri karşılaştırılarak, fayın bu kısmı 

boyunca yüzeye yakın kayma ile daha derin kayma 

ayırt edilebilmektedir (Langbein vd. 1990).     

   

DÜŞEY DEFORMASYON 
Düşey deformasyonla ilgili en önemli bilgiler, 

genellikle otoyol, tren yolu, su kanalı ve boru hatları 

boyunca  yer  alan  nirengi  noktaları  arasındaki 

tekrarlı  seviye  ölçümlerinden  elde  edilir.  Yirminci 

yüzyılın   başlarında,    otoyollarda   yapılan   seviye  

 

 
 

Şekil 5.7 Bir diri fay (çentikli çizgi) boyunca birim 
deformasyonu ölçmede tipik Yeni Zelanda Jeolojik 
Araştırmalar Kurumu fay izleme paterni (Wood ve Blick, 
1986). 
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Şekil 5.8 (a) U.S.G.S.’nin San Andreas Fayı üzerinde bir depremi önceden tahmin etmek amacıyla Parkfield’da (California) 
kullandığı bir deneme sahasında iki renkli jeodimetre ağının yeri. Yüzeydeki aktif izler devamlı çizgi ile gösterilmiştir. Ağ 
istasyonlarının tamamı CARR’de merkezî bir cihaza bağlıdır. (b) CARR ile San Andreas Fayı’nın esas izi boyunca birkaç 
istasyon arasındaki çizgi uzunluğu değişimleri. Hata çubukları (düşey çizgiler) herbir mesafe ölçümünün 1 standart sapma 
düzeyini gösterir. Oklar, kayıttaki kesiklikleri gösterir (Langbein, 1990). 

 

ölçümleri uzun süreli düşey değişimleri araştırmak 

için  kullanılmış  ve  1920’li  yılların  sonlarına doğru 

Japonya’da  seviye  ölçüm  verilerini  kullanan 

tektonik  araştırmalar  gerçekleştirilmiştir.  Hem 

yöntem hem de aletsel donanım  ile  ilgili araştırma 

standartları  A.B.D.  Ticaret  Bakanlığı  tarafından 

belirlenmiş ve A.B.D.’nde seviye ölçümleri  ile  ilgili 

sorumluluk  A.B.D.  Ulusal  Jeodetik  Kurumu’na 

verilmiştir. 

Seviye  ölçüm  yöntemi  bitişik  nirengi 

noktaları  arasındaki  yatay  farklılıklardan  ziyade, 

yükseklik  farklarını  saptar.  Bu  tür  bir  yükseklik 

ölçüm  hattı,  gelgit‐ölçer  gibi  bir  baz  istasyonunu 

referans alır. Seviye ölçümleri birinci derece,  ikinci 

derece  ve  üçüncü  derece  olarak  sınıflandırılır.  Bu 

sınıflardan  birinci  derece  ölçümler  en  doğru 

ölçümlerdir.  Birinci  derece  seviye  ölçümleri 

karşılıklı  (nirengi  noktaları  arasındaki  yükseklik 

farkları  her  iki  yönde  ölçülerek)  yapılır.  Seviye 

ölçüm istasyonları arasındaki maksimum uzaklık 50 

m’dir (yani, mira çubuğu ile ölçüm cihazı arasındaki 

uzaklık  maksimum  25  m’dir).  Birinci  derecede 
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seviye  ölçümlerinin  zor  olması  ve  diğer  katı 

prosedürler  nedeniyle,  birinci  derecede  ölçümler 

yavaş ve pahalı bir yöntemdir. Bazan kolay gözlem 

yöntemleri  olarak  düşük  doğruluğa  sahip  seviye 

ölçümleri  (ikinci  ve  üçüncü  derecede  ölçümler) 

tercih edilmektedir  (seviye ölçümü yapan personel 

arasında uzaklık daha  fazla ve görüş asimetriktir). 

Daha  eski  seviye  ölçüm  standartları  daha  uzun 

görüş uzunluklarına izin  vermekteydi. Aynı ölçüm 

rotası  için  farklı  dönemlerdeki  ölçümler 

karşılaştırıldığı  zaman,  daha  eski  ölçümlerde 

kullanılan  istasyon  sayısı  daha  azdır;  bu  kısmen, 

çok  sayıdaki  eski  istasyonun  konumlarının  hassas 

olarak  belirlenememesinden  kaynaklanmaktadır. 

Seviye ölçümleri ile ilgili bugün kullanılmakta olan 

standartlar 1984 yılında belirlenmiştir.  

Seviye  ölçümleri  ile  ilgili  hataların  birkaç 

kaynağı  vardır.  3 m  uzunlukta  çelik‐nikel  alaşımı 

jalon  (düşük  termal genişleme katsayısına sahiptir) 

yüksekliğe  bağlı  hatalar  verir.  Çubuk 

yamulmasından  kaynaklanan  kalibrasyon  hataları 

genellikle  10‐5  civarında  olsa  da,  pekçok  durumda 

10‐4 kadar büyüktür.  

Cihaz  ile  jalonlar  arasındaki  görüş  hattı 

kırılmasından  ileri  gelen  hatalar  da  yükseklik  ve 

eğime  bağlıdır. Çünkü, kırılma;  basınç,  sıcaklık ve 

nemliliğe  bağlı  olan  atmosfer  yoğunluğuna  bağlı 

olarak  değişir.  Bu  hatalar  yükseklikten  çok  fazla 

etkilenir. Çünkü, yamaç yukarı  jalonu, yamaç aşağı 

jalonuna  göre  zeminden  daha  yakın  okunur  ve 

sıcaklık değişimleri zemin yakınında daha fazladır. 

Yükseklik  ve  yükseklik  değişimleri  arasındaki 

yakın  ilişkiyi  gösteren  bir  ölçüm,  jalon  ve  kırılma 

hatası nedeniyle kirlenmeye uğrayabilir. 

Farklı  rotaları  kullanan  seviye  ölçümleri 

karşılaştırılırsa,  iki  rota  arasındaki  gravitedeki 

farklılıklarla  ilgili düzeltmeye gereksinim duyulur; 

çünkü, yerel ölçekteki bir yatay yüzey (eşpotansiyel 

yüzey) gravite değişimlerinden dolayı bozulur. Bu 

hatalar  ile  ilgili ayrıntılı bilgiler  Jackson vd.  (1980), 

Strange (1981) ve Castle vd.’nde (1984, sayfa 14‐24) 

açıklanmıştır. 

Oregon  kıyısı  ve  kuzey  California’da  1931, 

1941 ve  1987‐1988 yılları  arasında A.B.D.  101 nolu 

Karayolu’nda  seviye  ölçümlerine  dayanan 

yükseklik  farkları  Şekil  5‐9a’da  karşılaştırılmıştır. 

Hiçbir  istasyon  gelgit‐ölçere  bağlı  değildir.  Bu 

nedenle,  tüm  istasyonlar yükselme ya da  çökmeye 

maruz kalmış olabilir. Göreceli yükselme hızları bu 

zaman periyodlarında kıyı boyunca değişmektedir. 

Göreceli yükselme hızları 43,50 ve 45,50 K enlemleri 

arasında  en düşük  iken, daha  güneyde  en  yüksek 

değerdedir. 1941  ile 1930 arası dönem o kadar kısa 

bir  zaman  aralığını  kapsamaktadır  ki,  sistematik 

ölçüm hataları baskın durumdadır. Negatif uç değer 

42,20  K’de  olup,  50  ile  500  m  arasında  yükselti 

oluşturan  topoğrafyaya  karşılık  gelmektedir;  bu, 

çubuk  ve/veya  kırılma  hatasını  gösterir  (Vincent, 

1989; Mitchell vd., 1994).  

Araştırma  hatları  boyunca  yer  alan  birkaç 

gelgit‐ölçer;  küresel  ölçekte  deniz  seviyesi 

değişimleri, gelgit‐ölçerde deniz seviyesindeki aylık 

değişimler  ve  son  birkaç  on  yılda  Columbia 

Nehri’ndeki  boşalıma  ait  değişimler  dikkate 

alındıktan  sonra,  deniz  seviyesi  ile  ilgili  göreceli 

yükselti  değişimlerinin  tespit  edilmesini 

sağlamaktadır.  Şekil  5‐9b,  gelgit‐ölçerlerin 

kaydettiği yükselim hızlarının yükselti verilerindeki 

ile  aynı olduğunu göstermektedir. Gelgit‐ölçerlerin 

kalibrasyonu,  yükselimin  mutlak  hızlarının 

belirlenmesini  mümkün  kılmaktadır.  Yükselme 

hızları  420‐430K  ‘de  5  mm/yıl  iken,  450K’de  sıfır 

olmaktadır.   

Şekil  5‐10  Ventura  havzasındaki,  California, 

Red  Mountain  ters  fayındaki  yükselti  farklarını 

göstermektedir. Bu örnekte, her ne kadar bir gelgit‐

ölçer kaydına bağlı olmasa da, deniz  sevisinde yer 

alan  I30  nolu  nirengi  noktasının  sabit  olduğu 

varsayılmaktadır.  Red  Mountain  fayının 

kuzeyindeki  ölçüm  hattı  (G173  nolu  nirengi 

noktasının  kuzeyi)  aktif  Red  Mountain  fayındaki 

birim  deformasyon  birikimi  nedeniyle 

yükselmektedir.  Ventura  Avenue  petrol  sahasının 

merkezinde yer alan F173 nolu nirengi noktasındaki 

düşüş,  petrol  sahasındaki  sıvı  çekilmesinden 

(sedimenter  havzalardaki  genel  bir  hata  kaynağı) 

ileri  gelen  çökmeden  kaynaklanmaktadır.  I30, N30 

ve  N173  nolu  nirengi  noktaları,  muhtemelen 

Ventura  Nehri  çakıllarından  yeraltı  suyu 

çekilmesine  tepkiden  ileri  gelen  kompaksiyon 

nedeniyle  daha  az  çökmüş  olabilirler.  I30  nolu 

nirengi noktası bir gelgit‐ölçerle ölçülmemiştir ve bu 

nedenle  bu  nirengi  noktasının  sabit  olduğu 

varsayımı  yanlış  olabilir.  Red  Mountain  fayının 

güneyindeki  tüm  nirengi  noktaları  sıvı  çekilmesi 

nedeniyle çökmekte iseler, seviye ölçüm hatları Red 

Mountain  fayında  elastik  birim  deformasyon 

birikimine ait hiçbir iz göstermezler. 

Yamaç yenilmesi ya da toprak kripi nedeniyle 

nirengi  noktalarının  hareketinin  neden  olduğu 

nirengi duraysızlığı diğer bir sorundur. 

9  Şubat  1971  San  Fernando  (California) 

deprem kaynağının civarındaki bölgede depremden 

hemen  sonra  yapılan  tekrarlı  seviye  ölçümleri  San 

Fernando Vadisi  ile birlikte kuzeydeki San Gabriel 

Dağları’nın  bazı  kesiminde  1960‐1963  yılları 

arasındaki  gözlemlerle  1929  yılındaki  gözlemlerin 

karşılaştırılmasına olanak vermiştir.  Şekil 5‐11, sıfır 
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seviye olarak alınan Hansen Gölü’nün kuzeyindeki 

bir  nirengi  noktasına  göre  yüzey  kırık  zonunun 

tümü civarındaki düşey yerdeğiştirme konturlarını 

göstermektedir. Bu nirengi noktası  ile Los Angeles 

limanında,  San  Pedro’daki  gelgit‐ölçere  bağlı  bir 

nirengi  noktası  arasındaki  seviye  ölçümü, Hansen 

Gölü  referans  nirengi  noktasının  deniz  seviyesine 

göre  2  cm  aşağıya  doğru  hareket  ettiğine  işaret 

etmiştir.

  

 
 

Şekil 5.9 Cascadia yitim zonuna paralel olan A.B.D. 101 No.’lu Karayolu boyunca nirengi noktalarının tekrarlı birinci derece 
düzeçlemelerine dayalı olarak Crescent City’ye (California) göre izafî yükselim oranları. Düzeçleme güzergahının topoğrafyası 
şeklin tabanında verilmiştir. Düzeçleme, 45,20 K yönünde kuzeye doğru ve 45,70 K yönünde güneye doğru tilt oluşumlarını 
ortaya koymuştur. Topoğrafyanın 42,20 K yönünde 1931-1941 yılları arasında yeniden düzeçleme üzerine olan etkisine dikkat 
ediniz (Vincent, 1989). (b) 1980’lerden 1941’e ve 1980’lerden 1960’lara ait ve gelgit ölçerlere göre kalibre edilmiş yeniden 
düzeçleme verileri düşey çizgiler ile gösterilmiştir; kalın çizgiler verilerin aylık altgruplarına ait bir standart sapma hatasını 
ifade eder (Mitchell vd., 1994). 

 

Yüzey  faylanması  bölgesi  ile  0  ve  +1  m 

arasında  değişen  yakın  aralıklarla  geçirilen 

konturlar  uyum  içerisindedir.  Konturlar  yüzey 

kırığının güneyinde dar bir tektonik çekme zonu ve 

yüzey kırığının kuzeyindeki geniş bir bölgede geniş 

bir  yükselim  zonunun  olduğunu  göstermektedir. 

Depremin  dışmerkezi  Şekil  5‐11’de  gösterilen 

bölgenin kuzeyinde yer almıştır. Veriler elastik geri 

sekme modeli  ile  açıklanabilmektedir; kabuk,  1971 

ölçümleri öncesine kadar elastik birim deformasyon 

biriktirmiştir  (Şekil  5‐12).  Elastik  geri  sekme  fay 

yakınında  yerel  yükselme  ve  çökmelere  neden 

olmuştur. Yükselme  alanları  derindeki  ana  faydan 

ayrılan  daha  dik  fay  kollarının  olduğu  yerel 

kısımlara  karşılık  gelebilir.  Yatay  değişimler  ile 

birleştirildiğinde,  yükselti  farkları  gözlenen 

deformasyonun  (Şekil  5‐13a,b)  fay  eğimini 

(doğrultuya  paralel  fay  uzunluğu,  eğim  aşağı 

yönündeki  fay  genişliği,  fayın  üst  kısmına  olan 

derinlik  ve  doğrultu  atım  bileşenleri)  belirleyen 

yerdeğiştirme  modeli  (Şekil  5‐13c,  d)  ile 

karşılaştırılmasına  olanak  vermektedir.  İki 

yerdeğiştirme  modelinde  fay  genişliği  iki  değerle 

gösterilmektedir.  Bu  nedenle  eşsismik 
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deformasyona  ilişkin  jeodetik  ölçümler,  sismik 

verilerden  elde  edilen  parametrelerden  bağımsız 

olarak  fay  parametrelerin  belirlenmesine  olanak 

vermektedir.

 

 
 

Şekil 5.10 Ventura (California) kuzeyinden itibaren California 33 No.’lu Karayolu boyunca, topoğrafik kotu değişmediği 
kabul edilen 130 No.’lu nirengi noktasına göre gözlenen kot değişimlerini (h) gösteren profiller. Diyagramlarda topoğrafya 
da verilmiştir. Ventura Avenue petrol sahasındaki üretimden dolayı F173 No.’lu nirengi noktasındaki depresyona dikkat 
ediniz. G173 No.’lu nirengi noktası kuzeyindeki I30 nirengi noktasına göre düzenli “yükselim”, fayın güneyindeki tüm 
nirengi noktalarının oturmalarının, Red Mountain Fayı’ndaki birim deformasyon birikiminden ziyade yeraltı suyu çekiminden 
dolayı olabileceğini ifade eder (Buchanan-Banks vd., 1975). 
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Şekil 5.11 1971 San Fernando (California) depreminde orta ve batı bölgenin metre cinsinden düşey yerdeğiştirmesi. Kot 
farkları Hansen Gölü kuzeyindeki nirengi noktası referans alınarak işaretlenmiş olsa da, bu nirengi noktasının kendisi Los 
Angeles Limanı’nda San Pedro’daki gelgit nirengi noktasına göre yaklaşık 2 cm aşağı hareket etmiş olabilir. A-A’ ve B-B’ 
profilleri Şekil 5-13’e ait profilleri gösterir (Savage vd., 1975). 

 

Yeniden  seviye  ölçümleri  yüzeyi  kırmayan 

deprem  kırıkları  konusunda  bilgi  sağlar mı?  1983 

Coalinga depremi (Mw=6,5), 1987 Whittier Narrows 

depremi  (Mw=6,0)  ve  1994  Northridge  depremi 

(Mw=6,7)  için  cevap  evettir.  Üç  deprem,  herbir 

depremde  milimetre  ile  santimetre  arasında 

büyüyen  antiklinallerin  altında  yer  alan  bindirme 

faylarındaki  kaymalar  sonucu  meydana  gelmiştir 

(bkz. Bölüm 2 ve 10). Jeodetik ölçümlerden Ventura 

Avenue  antiklinali  gibi  pekçok  aktif  kıvrımın, 

gömülü  bir  bindirme  fayındaki  yüzlerce  orta 

büyüklükteki  depremler  sonucu  meydana  gelmiş 

olduğu  düşünülmektedir.  Herbir  depremde 

antiklinallerin zirvesi birkaç milimetre ile birkaç on 

santimetre yükselmektedir. Şekil 5‐14a’da, metropol 

Los  Angeles  bölgesinde  1987  Whittier  Narrows 

depreminde  olan  eşsismik  yükselti  değişimleri 

görülmektedir.   

Bıçakla kısmen dilimlenmiş sert bir lastik blok 

benzeri, yerkabuğunu düzlemsel kesilmiş elastik bir 

kütle gibi düşünerek, gömülü bir bindirme  fayının 

yeri  ve  yerdeğiştirme  miktarı  jeodetik  veriler 

kullanılarak  modellenebilir.  Kesilmiş  dilimin 

yüzeyleri yanal olarak kaydığı zaman, kesilmemiş 

kısımdaki  lastik,  elastik  olarak  deformasyona 

uğrar.  Fayın  boyutları  (alan  ve  kayma),  tahmin 

edilen  deformasyon  ile  gözlenen  gerçek  seviye 

ölçümleri  çakışacak  şekilde  seçilir.  Lin  ve  Stein 

(1989) üst kenarı  12±1 km ve  alt kenarı  17±1 km 

arasında yer alan 1,1±0,3 m  ters atımı olan 300±40 

eğimli  bir  bindirme  fayını  kullanarak  Whittier 

Narrows’daki gözlemlerini karşılaştırmıştır  (Şekil 

5‐14).  Sismolojik  gözlemler  fayın  ana  şok 

bölgesinde  daha  da  kilitlendiğini  ortaya 

koymaktadır.  Model,  doğrultuya  paralel  enine 

kesitler  ile birlikte değerlendirildiğinde, fay atımı 

ve  fay  alanı  için değerleri vereceğinden,  jeodetik 

olarak  deprem  kırığının  sismik  momentini 

saptamak mümkün olacaktır. Model her ne kadar 

gözlemler  ile  iyi  bir  uyumluluk  gösterse  de, 

profilin en güneyindeki 7 km’lik bölümde yükselti 

değişimlerinin  tahmin  edilemeyeceğine  dikkat 

ediniz.  Ayrıca,  veriler  güneye  eğimli  bir  fay  ile 

aynı şekilde bir uyumluluk göstermektedir. 
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Şekil 5.12 San Fernando Fayı ve depremi için elastik sekme nitel modeli. (a) Kuramsal bir ondokuzuncu yüzyıl yatay referans 
düzlemi 1929 ve 1970’de ölçülen elastik birim deformasyonu biriktirir; deprem sırasında deforme olur ve kısa bir süre sonra 
tekrar düzeçlenir. (b) Deprem sonrası düzeçlemenin 1929 v 1970’de belirlenen kotlar ile karşılaştırılması (Savage vd., 1975). 

 

Şekil  5‐15’de  yüzeye  erişen  düşey  bir  fay, 

yüzeye  erişen  eğimli  bir  ters  fay  ve  yüzeye 

erişmeyen  eğimli  bir  ters  fay  (gömülü  bindirme 

fayı)  için  elastik  yerdeğiştirme  modelleri 

görülmektedir. Düşey bir faydaki bir metrelik bir 

atım  yer  yüzeyinde  de  bir  metre  olarak  ifade 

edilir  ve  faydan  uzaklaştıkça  sıfıra  erişecek 

şekilde asimptotik bir şekilde azalır. 450 eğimli bir 

fayda düşey yerdeğiştirme, fay atımının cos450 ile 

çarpımına  eşittir.  Fay  gömülü  ise,  düşey 

yerdeğiştirme  (bir  antiklinal  oluşturacak  şekilde) 

fayın  üzerinde  geniş  bir  zonda  dağılım  gösterir. 

1971  San  Fernando  deprem  kırığının  yüzeye 

erişmeyen eğimli bir fayının jeodetik sinyali (Şekil 

5‐12  ve  5‐13)  ile  Whittier  Narrows  depremini 

üreten  gömülü  bir  bindirme  fayının  jeodetik 

sinyalini (Şekil 5‐14) karşılaştırınız. Şekil 5‐15c’de, 

sağa eğimlenen gömülü bir bindirme fayı  ile sola 

eğimlenen  gömülü  bindirme  fayındaki  tahmini 

yükselti  değişimlerinin  aynı  olduğu 

görülmektedir. Bu konu  ile  ilgili  ayrıntılı bilgiler 

için  King  vd.  (1988)  ile  Stein  vd.’ne  (1988) 

başvurunuz.  

Yakın  alan  düşey  değişimleri  genellikle 

hassas seviye ölçüm yöntemleri ile ölçülmektedir. 

Yeni  Zelanda  Jeoloji  Kurumu  ve  California 

Üniversitesi  (Santa  Barbara)  yıllardır  faya  dik 

yerleştirilmiş  bir  dizi  istasyonu  işletmektedir. 

1975‐1983  yılları  arasındaki  dönemde  San  Juan 

Bautista’da  San  Andreas  fayındaki  düşey 

yerdeğiştirmeleri  izleyen böyle bir  istasyon dizisi 

örneği  Şekil  5‐16’da  görülmektedir.  Topoğrafik 

profil  buradaki  yerdeğiştirmenin  düşey 

bileşeninin  jeomorfolojik  bir  izi  olarak  bir  fay 

sarplığını  göstermektedir.  Bu  profil  periyodik 

yeniden  seviye  ölçüm  yönteminden  elde  edilen 

veriler  ile  uyumluluk  göstermektedir.  Buna 

karşın,  fayın  kuzey  doğusundaki  nirengi 

noktalarındaki  düşüşler  fayın  düşen  bloğundaki 

yeraltı  suyu  çekilmelerinden  ileri  gelmiş  olabilir 

(A.  Sylvester;  sözlü  görüşme,  1991). Aynı  sorun 

büyük  boyutlu  Red  Mountain  fayında  da 

gözlenmiştir (Şekil 5‐10).  
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Şekil 5.13 Gözlenen düşey yerdeğiştirme profilleri (a,b) 
ve fayın eğim aşağı yöndeki genişliğinde farklılık gösteren 
iki dislokasyon modeli ile kestirilen teorik 
yerdeğiştirmeler (c,d) (Savage vd., 1975). 
 

En az üç nirengi noktası  ile  tanımlanan bir 

tilt düzlemini saptayan optik seviye ölçerler (kuru 

tilt) kullanılarak üç boyutlu tilt ölçülebilir (Şekil 5‐

17).  Bir  istasyon  dizisinin  merkezindeki  bir 

cihazdan  hassas  seviye  ölçümleri  ile  belirlendiği 

gibi,  ardışıklı ölçümler yaparak nirengi noktaları 

arasındaki  yükseklik  farkları  karşılaştırılarak  tilt 

ölçülebilir. En az gürültülü yerler,  sıvı  çekilmesi, 

yamaç duraysızlığı, güncel yapılaşma ya da gelgit 

yüklenmesi  ile  karşıklığa  uğramamış  düz 

zeminlerdir.  Küçük  aralıklar,  fazla  ölçümlerin 

olmayışı  ve  seviye  ölçümlerindeki  rastgele  ve 

sistematik  hatalardan  dolayı,  bu  yöntemin 

hassasiyeti  50  mm’de  0,01  mm’den  daha  iyi 

değildir ve doğruluğu 1‐10 radyan’dır. Bevis ve 
Isacks (1981) New Hebrides (Vanatu) ada yayında 

tilt ölçmek için 5 yıllık bir dönemde, 1 km aralıklı 

istasyon dizisi ile 70 m aralıklı alt istasyon dizisini 

birlikte  değerlendirmişlerdir. Araştırmacılar  hem 

büyük hem de küçük ölçekli  istasyon dizilerinde 

yaklaşık  1  radyan  çözünürlüğünü  elde  etmeyi 

başarabilmişlerdir.  Tektonik  olmayan  gürütüler 

nedeniyle,  aktif  volkanların  eteklerindeki  gibi 

büyük, hızlı  tilti ölçmek  için  en  iyi yöntem kuru 

tilt  yöntemidir.  Tiltmetreler  ile  ilgili  ayrıntılı 

bilgiler için bkz. Agnew (1986).           

    

UZAY JEODEZİSİ 
Her ne kadar karada uygulanan geleneksel 

yöntemler  bugüne  kadar  çok  ilginç  sonuçlar 

ortaya koysa da, geçen on yılda bir devrim olmuş 

ve  gelecekte  pek  çok  ilginç  sonuçlar  elde  etmek 

için  uzay  jeodezisi  kullanılmaya  başlanılmıştır. 

Burada (1) Çok Uzun Taban Çizgisi Girişimölçeri 

(Very  Long  Baseline  Interferometry;  VLBI),  (2) 

Uydu  Lazer  Ölçümü  (Satellite  Laser  Ranging, 

SLR),  (3)  Küresel  Konumlama  Sistemi  (Global 

Positioning  System;  GPS)  ve  Sentetik  Açıklıklı 

Radar  (Synthetic  Aperture  Radar;  SAR)  olmak 

üzere dört ayrı yöntemden bahsedilecektir. VLBI 

ve  SLR  nispeten  daha  az  sayıda  nokta 

üretmektedir;  fakat,  bu  noktalar  daha  yerel  olan 

deformasyon  alanlarını  ölçen  GPS  ve  SAR 

yönteminde  küresel  bir  referans  ağı  kurmada 

kullanılmaktadır. 

 

VLBI 
Evrende  milyarlarca  ışık  yılı  uzakta  olan 

gökcisimlerinden  zayıf  radyo  sinyallerinin 

yerküredeki  deformasyonları  ölçmek  için 

kullanılması  inanılır  birşey  değildir.  Görünebilir 

yıldızlardan farklı olarak gökcisimleri o kadar çok 

uzaklarda  bulunmaktadır  ki,  onların  hiçbirinde 

şimdiye  kadar  göreceli  bir  hareket  (özel  hareket 

olarak adlandırılmıştır) keşfedilmemiştir. Böylece, 

bu  cisimler  semavi  referans  ağı  olarak  işlev 

görmektedirler  (Carter  ve  Robertson,  1986). 

Radyo  sinyalleri  bulut  örtüsü  tarafından 

engellenemediği  için,  bulutlu  ya  da  açık  havada 

gündüz ya da gece gözlemler yapılabilmektedir.   
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Şekil 5.14 (Üst) 1987 Eşsismik 
dislokasyon modeli (devamlı çizgi) ile 
kestirilen değişimler ile birlikte kuzey-
güney çizgisi üzerine izdüşürülen, 
Whittier Narrows (California) depremini 
üzerleyen kıvrım boyunca eşsismik kot 
değişimleri. (Alt) Kuzey-güney çizgisi 
boyunca, seçilmiş bazı artçı şokları ve 
dislokasyon modelinde kullanılan fayı da 
gösteren jeolojik enine kesit. 
“Antiklinoryum” daha küçük dalga 
boyundaki ikincil kıvrımlardan oluşan 
büyük bir antiklinale işaret eder (Lin ve 
Stein, 1989). 
 

 

 
 

Şekil 5.15 Yüzeyi kesen düşey bir fayın, yüzeyi kesen eğimli bir ters fayın (örnek; 1971 San Fernando depremi) ve yüzeye 
erişmeyen eğimli bir ters fayın (örnek; 1987 Whitter Narrows depremi) elastik dislokasyon modelleri. Düşey fay üzerindeki 1 
m’lik kayma, fay üzerinde 1 m olarak ifade edilir ve faydan itibaren asimtotik olarak azalarak sıfıra yaklaşır. 450 eğimli bir 
faydaki yüzey yükselimi kaymanın sadece %70’idir veya kayma, 450’nin kosinüsü ile çarpılır. Fayın gömülü olması durumunda 
düşey yerdeğiştirme fayın yukarısında bir antiklinal oluşturacak şekilde geniş bir alana yayılır (Stein ve Yeats, 1989). 
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Şekil 5.16 San Juan Batista’da San Andreas Fayı’nı kesen 
dizi. Diyagramda, fayın güneydoğusundaki blok 
yüksekliğinin, fayın kuzeyinde bulunan ve keyfî olarak 
sabit kabul edilen 7328 No.’lu nirengi noktasına göre 
değişimi görülmektedir (Sylvester, 1986) 
 

Birbirinden  10.000  km  uzakta  bulunan  iki  ya da 

daha  fazla  radyo  teleskopu yaklaşık  8 ve  2 GHz 

frekanslarında  (X  bandı  ve  S  bandı)  geniş  bant 

gürültü  spektrumlu  aynı  gökcisimini 

gözleyebilmektedir.  Radyo  kaynağı  yerküreden 

çok  uzakta  yer  aldığı  için,  sinyaller  genellikle 

düzlemsel dalga cepheleri olarak gelmektedir. AB 

taban çizgisi vektörü ile birbirinden ayrılmış A ve 

B  olmak  üzere  iki  teleskop  düşününüz  (Şekil  5‐

18). Dünya dönerken, düzlemsel dalga cephesi ilk 

önce  A’ya,  daha  sonra  aynı  anda  A  ve  B’ye ve 

sonra  ilk  önce  B’ye  gelir.  İki  radyo  teleskopu 

arasındaki  zaman gecikmesi AB kirişi  arasındaki 

taban  çizgisi  uzaklığı  ile  orantıldır.  Kaynak 

sinyalinin  geliş  zamanı  çok  hassas atom saati ile 

 

 
 

Şekil 5.17 Üç nirengi noktası kullanan kuru tilt dizisine 
örnek (Sylvester, 1986).  
 

 
 

Şekil 5.18 Bir uydudan gelen düzlemsel dalga 
cephelerinin gelişini kaydeden radyo teleskopları A ve B. 
T1 zamanında A teleskobu sinyali B’den önce alır ve tc 
gibi bir rötar oluşur. T2 zamanında A ve B sinyali aynı 
anda alır; T3 zamanında B teleskobu sinyali A’dan önce 
alır. T1 zamanında dünya kendi ekseni etrafında bir kez 
dönmüş durumdadır. Rötarın genliği (t), taban çizgisi 
mesafe vektörü (AB) ile orantılıdır. Tekrarlı bir şekilde 
yapılan gözlemlerden sonra rötardaki değişimler, AB 
uzunluğunda kabuksal deformasyondan dolayı oluşan 
değişimleri kaydeder (Carter ve Robertson, 1986).    
 

radyo teleskopları arasında kalibre edilir. Böylece 

taban  çizgisi  uzaklığı  çok  hassas  olarak 

saptanabilir.  Dünya  dönmesindeki  değişimler, 

gelgitler,  iyonosfer  ve  atmosfer  etkilerinden  ileri 

gelen  yer  dalgaları  ile  ilgili  düzeltmeler 

yapılmalıdır.  24  saatlik  gözlem  süresinde  24’den 

daha  fazla  radyo kaynağından 200 kadar gözlem 

yapılabilir  (Bilham,  1991).  Birkaç  bin  kilometre 

uzunluktaki  taban  çizgileri  3  cm  yatay  ve  7  cm 

düşey hassasiyetle ölçülebilmiştir. 
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Radyo  teleskopları  arasındaki  taban 

çizgilerindeki  değişimleri  ölçerek,  VLBI 

yöntemiyle  orta  California’daki  San  Andreas 

fayının  34  mm/yıllık  kayma  hızı  ve  Kuzey 

Amerika  levhasına  göre  Pasifik  levhasının  48 

mm/yıllık  kayma  hızı  arasındaki  fark  ile  ilgili 

sorun  çözülebilmiştir. Great  Basin’in  doğusunda 

Kuzey  Amerika  levhasındaki  teleskop  yerlerine 

göre  Vandenburg’daki  teleskopun  (Şekil  5‐19’da 

48  numara)  hareketi,  levha  tektoniğine  göre 

tahmin  edilen  48  mm/yıl  ile  aynıdır.  “Kayma 

hızındaki fark” Great Basin’deki genişleme ile San 

Andreas  fayının  doğu  ve  batısında  diğer 

faylardaki  doğrultu  atımdan  ileri  gelmektedir 

(Gordon ve Stein 1992’de D. F. Argus). 

       

SLR 
SLR  yönteminde,  lazer  ışınları  nispeten 

düşük  yüksekliklerde  yörüngeleri  olan  küçük 

uydulardan  yansır  ve  aynı  optik  teleskopdan 

çıkan ve dönen iki yönlü seyahat zamanı ölçülür. 

Yerdeki  birkaç  noktadan  ve  farklı  zamanlarda 

yapılan  eşzamanlı  gözlemler  yerdeki  noktalar 

arasındaki  uzaklıkların  ölçümüne  olanak  sağlar. 

2‐3  cm  hassasiyetle  gözlemler  yapmak  için  çok 

doğru  bir  saat,  çok  güçlü  lazer  ışınları  ve  aşırı 

derecede  hassas  optik  saptayıcılara  gereksinim 

duyulur. Yaklaşık 1 cm hassasiyetle bir noktanın 

üç boyutlu olarak yerini saptamak için haftalar ya 

da  ayları  kapsayan  veriye  ihtiyaç  vardır.  Orta 

enlem  bölgelerinde  SLR  ölçümleri  bulut 

örtüsününden olumsuz şekilde  etkilenir.  

  

GPS 
1980’li yılların ortasından  itibaren,  tektonik 

jeodezi yaklaşık 20.000 km yükseklikte dünyanın 

yörüngesinde  yer  alan  bir  grup  NAVSTAR 

uydularından  yararlanarak  GPS  kullanmaya 

başlamıştır. VLBI’ın tersine, radyo sinyalleri güçlü 

ve  iyi donanmıştır. Böylece daha  küçük uydular 

ve  daha  az  hassas  zaman  ünitesi  kullanılarak 

fiyatlar büyük ölçüde azaltılmıştır. Dünyadaki bir 

noktanın konumu, yörüngesi bilinen üç uydudan 

noktanın  uzaklığı  saptanarak  birkaç  metre  ile 

birkaç  on  metre  hassasiyetle  üç  boyutlu  olarak 

(yatay ve düşey olarak) belirlenebilmektedir. Her 

bir uydu  19  cm ve  24  cm  olmak üzere  iki dalga 

boyu yaymakta ve böylece iyonosferdeki sinyalin 

yayılma hızı ile ilgili düzeltme yapılabilmektedir.   

 

 
 

Şekil 5.19 Kuzey Amerika’da Büyük Havza’nın 
doğusundaki duraylı sahalara göre VLBI sahalarının yatay 
hız vektörleri. Vandenburg’daki hızı (48 No.’lu vektör), 
Pasifik-Kuzey Amerika levhasının levha tektoniği ile 
kestirilen hızından ayırmak mümkün değildir (D. F. 
Argus’un çalışmasına dayalı olarak Gordon ve Stein, 
1992’den). 
  

Tektonik  uygulamalarda  göreceli  konum, 

nokta  konumundan  logaritmik  olarak  üç  derece 

daha  büyük  bir  belirsizlikle  bulunabilir.  Yer  üç 

boyutlu  (yatay ve düşey) olup, GPS hem uzaklık 

hem  de  seviye  ölçümünün  uzay‐jeodetik 

karşılığıdır.  Konum,  rotasyon  da  ölçülebilecek 

şekilde  VLBI  referans  ağına  göre 

saptanabilmektedir. Uzaklıktan ziyade kaynak  ile 

uzaklık  arasındaki  değişim  ölçülmektedir.  Bu 

işlem, sinyal elde edildikten sonra çevrim sayısını 

takip  etmek  suretiyle,  bu  taşıyıcı  sinyalin  faz 

ölçümü  ile yapılmaktadır. Düşey konum ölçümü 

yatay  konumunkinden  birkaç  kat  daha  az 

hassasiyettedir.  

Prescott  vd.  (1989)  GPS  ve  Jeodolitle 

ölçümlerin  10  ile  40  km  taban  çizgisi 

uzaklıklarında  0,2  ppm  içerisinde  uyumlu 

olduğunu  saptamışlardır.  200  km  taban  çizgisi 

uzaklıklarındaki  belirsizlikler  daha  büyüktür. 

Ancak,  ölçümler  diğer  uzay‐jeodetik  yöntemleri 

ile  iyi  bir  uyumluluk  göstermektedir.  Her  ne 

kadar GPS araştırmaları kötü hava ve değişebilir 

atmosferik  koşullar  gibi  karasal  araştırmalardan 

etkilenmekle  birlikte,  hatanın  ana  kaynağı 

uydunun  hassas  yörünge  parametreleri  ve 

troposferde  dalga  yayılım  gecikmelerindeki 

belirsizliklerden  ileri  gelir.  GPS  denetim 

noktalarının  seçimi,  özellikle  karasal 

araştırmaların  güvensiz  olduğu  ya  da 

yapılmasının güç olduğu uzak alanlarda çok daha 

kolaydır.  Doğru  veriler  sadece  birkaç  saatlik 

gözlemle  elde  edilebilir;  yeni  yöntemler  bir 

dakikadan  daha  az  gözlemle  daha  hassas 

çözümleraverebilmektedir.
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Şekil 5.20 GPS ve VLBI verilerine dayalı olarak istasyonların Pasifik levhasına göre hızı. Elipsler %95’lik güven bölgesini 
gösterir; Ventura bölgesindeki (enlem: 34,50 K; boylam: 119,50 B) gösterilmemiştir (Feigl vd., 1993). 

 

California  kıyısı  aktif  deformasyonu 

araştırmak  için  en  iyi yerlerden birisidir. Çünkü, 

(1)  doğruluğu  deneme  amaçlı  ilk  GPS  uydu 

yörüngeleri  burada  kurulmuştur,  (2)  bölgedeki 

birkaç  VLBI  radyo  teleskopu  semavi  referans 

ağına  göre  kalibre  edilebilecek  GPS  ölçümlerini 

mümkün  kılmıştır  ve  (3)  deformasyon  hızları 

yüksektir. 1984‐1992 arası dönemi kapsayan VLBI 

verileri ve 1986‐1992 arası döneme ait GPS verileri 

(Feigl vd., 1993) elde edilmiştir. Şekil 5‐20 Pasifik 

levhasının  sabit  olduğunu  varsayan  istasyon 

hızlarını  göstermektedir.  Bu,  Pasifik  levhasına 

göre  Kuzey  Amerika  levhasının  hareketinin 

yalnızca  bir  kısmının  San  Andreas  fayı  ile 

karşılandığına işaret etmektedir. San Andreas fayı 

boyunca  tahmin  edilen  doğrultu  atım  yok 

sayılırsa  (Şekil  5‐21),  rezidüel  hız  alanı  doğrultu 

atımın  San  Andreas  fayının  batısındaki  güney 

Coast  Ranges’de  faylarla  karşılandığını  gösterir. 

Ayrıca,  batı Transverse Ranges  bölgesi  5 mm/yıl 

gibi  bir  hızla  kuzey‐güney  yönünde 

kısalmaktadır.  Kalıcı  hız  verileri  yatay  birim 

deformasyon  hız  eksenleri  şeklinde  de 

gösterilebilir  (Şekil  5‐22),  ve  ağ  küresel  referans 

ağına  bağlı  olduğu  için,  dönme  hızı  da  tahmin 

edilebilir (Şekil 5‐23). 

GPS ölçümlerindeki belirsizlik ağın kaç kere 

kullanıldığına  bağlıdır.  Bu  durum,  gerçek 

zamanda  kabuk  deformasyonu  milimetre 

hassasiyetinde  izlemek  için,  kalıcı  GPS  jeodetik 

dizisinin  (PGGA)  kurulmasına  yol  açmıştır.  İlk 

PGGA  istasyonlarının konumu, küresel ağa bağlı 

Uluslararası  Karasal  Referans  Ağı’na  göre  1991 

Ağustos  ayından  beri  günlük  olarak 

izlenmektedir.  Şekil  5‐24’de  PGGA  verilerine  ait 

bir  örnek  görülmektedir.  Şekil  5‐25  küresel  bir 

referans  ağına  göre  1992  Landers  ve  Big  Bear 
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depremleri ile  ilgili PGGA  istasyonlarının mutlak 

yerdeğiştirmelerini göstermektedir.  

Bilham (1987) GPS ağlarının tektonik olarak 

aktif bölgelerdeki yoğun nüfuslu megakentlerdeki 

uzun  süreli deprem  tahminleri  için  tercih  edilen 

bir  yöntem  olduğunu  belirtmiştir.  GPS,  ayrıca, 

daha az hassas olmakla birlikte, yatay değişimler 

yanında  düşey  değişimlerin  hesaplanmasını  da 

mümkün  kılmaktadır  ve  böylece  seviye 

ölçümlerine  katkı  koymaktadır.  NAVSTAR 

uyduları  askeri  amaçlı  olarak  tasarlanmış  ve 

düşman  uçaklarını  izleme  ve  uydu  iletişimini 

şifreleme  şeklinde  kullanım  alanları 

sınırlandırılmıştır.      

Sentetik Açıklıklı Radar (SAR) 
ERS‐1  uydusu  ile  elde  edilen  SAR,  28 

Haziran  1992  Landers  (California)  depreminin 

neden  olduğu  yerdeğiştirme  alanını  haritalamak 

için  kullanılmıştır  (Massonnet  vd.,  1993).  SAR, 

zeminin yansıtma özelliği ile birlikte radar anteni 

ile yer arasındaki uzaklığı ölçer. Depremden önce 

(24  Nisan)  ve  sonra  (7  Ağustos)  785  km 

yükseklikten,  düşeyle  230  açı  yapacak  şekilde 

batıya işaret eden görüntü elde edilmiştir. Aralığı 

etkileyen yerdeğiştirme bileşeni hariç,  topoğrafik 

farklılıkları  iptal  etmek  ve  görüntüleri 

 

 

 
 

Şekil 5.21 Bir VLBI radyo teleskobu sahası olan San Andreas fay siteminin doğrultu atım yerdeğiştirmesi çıkarıldıktan sonra, 
istasyonların rezidüel hızları. Buradan hareketle, San Andreas Fayı (SAF) batısında Rinconada (RIN) ve Hosgri (HSG) fayları 
da dahil olmak üzere, Santa Barbara Kanalı (SBC) ile Ventura Havzası’nda yılda yaklaşık 5 mm kadar doğuya doğru bir 
yakınsama olduğu bulunur (Feigl vd., 1993).  
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çakıştırabilmek  için,  görüntülerin  ikisi de  benzer 

uydulardan  ve  benzer  zemin  yansıma 

koşullarında alınmıştır. Sonuç görüntüsü (Şekil 5‐

26),  depremdeki  yerdeğiştirmelerden 

etkilenmediği  düşünülen  yeterince  uzak 

alanlardaki  noktalara  göre  aralık  değişimlerinin 

bir  kontur  haritası  olan  interferometrik  saçaklar 

içermektedir. Herbir saçak  (ERS‐1’in yarım dalga 

boyu  olan)  aralıkta  28  mm  göreceli  değişime 

eşdeğerdir.  Saçaklar  yüzey  kırığı  yakınında 

tutarsızdırlar;  çünkü,  fay  geometrisindeki 

karmaşıklıklar  SAR  tarafından  çözülemeyecek 

kadar  yerel  ve  anormal  olan  yerdeğiştirmeler 

oluşturmuştur.  Yerdeğiştirmeler  GPS’den  ve 

yerdeki istasyonlardan elde edilenler ile ve elastik 

dislokasyon  modeli  ile  uyumluluk 

göstermektedir.    

 

ÖZET 
Levha  tektoniği,  yeryüzündeki 

deformasyonun  en  iyi  tanımının,  sınırları dar  ile 

çok geniş arasında değişen rijit levhaların göreceli 

hareketleri  ile  yapılabileceğini  ortaya  koymuştur 

(Bölüm  1).  Levhalar  arasındaki  göreceli  hareket, 

milyonlarca  ya  da  daha  fazla  yıllık  döneme  ait 

jeolojik  ve  jeofizik  verilerin  ortalaması 

kullanılarak bulunmaktadır. Uzay  jeodezisi, uzun 

zaman  dönemindeki  ortalama  hareketlerin 

yalnızca  birkaç  yıllık  döneme  ait  hareketlere 

benzer  olduğunu  göstermektedir.  Bir  başka 

deyişle levha hareketinin düzenli olduğuna işaret 

etmektedir (Gordon ve Stein 1992).  

 

 
 

Şekil 5.22 Şekil 5-21’deki rezidüel hız vektörlerine dayalı olarak bulunan yatay birim deformasyon hızı asal eksenleri. 
Biribirine doğru olan oklar sıkışmayı; zıt tarafa bakanlar ise çekmeyi ifade eder. Ok uzunluğu birim deformasyon hızı ile 
orantılıdır (Feigl vd., 1993). 
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Şekil 5.23 Şekil 5-21’deki rezidüel hız vektörlerinden yorumla bulunan ortalama dönme hızları. Bu hızlar grî taranmış 
yelpazelerle gösterilmiş olup, yelpazedeki herbir dilim 1,10/m.yıl’ı temsil eder. İçi boş kama şekilleri artı veya eksi 1 standart 
sapmayı ifade eder (Feigl vd., 1993). 

 

YERİNDE GERİLME ÖLÇÜMLERİ 
Bu  bölümün  önceki  altbölümlerinde 

kabuksal  birim  deformasyon  ölçümleri  ele 

alınmıştır.  Bu  ölçümlerin  ana  amacı,  kabuktaki 

asal gerilmelerin (1,  2 ve 3; yerinde gerilmeler) 

yönelimleri  ve  büyüklüklerini  ölçmektir.  Ancak, 

önceki altbölümlerde olduğu gibi, aslında burada 

birim deformasyon ölçülmekte olup, bu altbölüm 

“çok  yakın  alan”  tektonik  jeodezisi  olarak 

adlandırılabilir. 

Yerinde  gerilme;  levha  sınırındaki 

kuvvetler, litosferdeki büyük ölçekli fleksür ya da 

izostatik  dengeyi  sağlayan  yükselmeler  şeklinde 

tektonik  ya  da  topoğrafik  rölyef,  kaya 

özelliklerindeki  heterojenlik,  ya  da  yerel 

kıvrımlardaki  bükülme  momenti  şeklinde  yerel 

olabilir.  Tektonik  gerilmeler  levha 

kalınlıklarından  çok  daha  büyük  uzalıklarda 

tekdüzedir; diğer  taraftan, yerel gerilmeler  levha 

kalınlıklarından  çok  daha  küçük  uzaklıklarda 

tekdüzedir (Hickman 1991). 

Birim  deformasyon  verilerinden  gerilme 

yönelimi  tahminleri  geniş  bölgeler  için  sürpriz 

sayılabilecek  derecede  uyumlu  sonuçlar 

vermektedir  (Zoback  ve  Zoback,  1980).  Bu 

sonuçlar,  Litosfer  Birliği  Komisyon 

programlarından birinde asal gerilme eksenlerini 

gösteren  bir  dünya  haritasının  hazırlanmasını 

mümkün  kılmıştır  (Şekil  5‐27; Zoback,  1992). Bu 

haritadaki  bilgiler,  depremlerin  fay  düzlemi 

çözümleri  (Bölüm  4’de  sınırlamaları  ile  birlikte 

açıklanmıştır),  depremlerin  kesme  dalgaları 

polarizasyonu  (bkz.  Bölüm  4),  eşlenik  fay 

sistemlerinin yönelimleri ve atım miktarları  (bkz. 

Şekil 2‐13), 3‘e dik bir düzlem olarak varsayılan 

daykların  ve  volkanların  uzun  eksenlerinin 

yönelimleri  (Nakamura  1977)  ve  1‘e  dik  bir 

düzlem  olarak  varsayılan  kıvrım  eksenlerinin 

107 



 

gidişleri  ve  ters  fayların  doğrultuları  gibi 

kaynaklardan  elde  edilmiştir.  Burada,  genellikle 

kuyularda  kullanılan  doğrudan  yerinde  ölçüm 

teknikleri üzerinde durulmuştur.  

Teleskobik  karotlamada  (overcoring)  fay, 

çatlak  ya  da  tabakalanma  düzlemleri  gibi 

anizotropi  içermeyen  kayada  bir  sondaj  kuyusu 

açılır  (Şekil  5‐28).  Birbirine  dik  üç  yönde  birim 

deformasyon  ölçmek  için  kuyuya  ölçüm 

aparatları  yerleştirilir.  Daha  sonra,  kuyu  geniş 

karotlamaya  tabi  tutulur.  Böylece  orijinal 

kuyudan daha büyük çaplı yeni bir dairesel kuyu 

açılır  ve  birim  deformasyon  ölçerlerle  önceden 

ölçülmüş  iç  kuyudaki  deformasyon  boşalımı 

sağlanır. Geniş karotlamanın sonucu olarak birim 

deformasyon  ölçerlerdeki  yerdeğiştirmelerin, 

yerinde  gerilmeler  kaldırıldıktan  sonraki  elastik 

deformasyon  yenilenmesini  temsil  ettiği 

varsayılır.  Böylece  yerinde  gerilmeler  tahmin 

edilebilir.  Bu  teknikteki  esas  güçlük  kuyunun 

derinliği  olup,  yalnızca  birkaç  metre  olmasıdır. 

Yüzeye  yakın  gerilmelerin  yönelimleri  derindeki 

gerilme  yönelimlerinden  çok  farklı  olabilir. 

Kullanılan bir diğer teknik de, belirlenen iki nokta 

arasına, noktaların konumuna dik yönde kayada 

bir  yarık  açılmasıdır.  Açılan  yarık,  iki  nokta 

arasındaki  uzaklıktaki  bir  azalmaya  neden  olur. 

Daha sonra yarık  içerisine bir  lastik bir membran 

yerleştirilerek,  noktalar  arasındaki  uzaklık  delik 

açılmadan  önceki  uzaklığa  eşit  oluncaya  kadar 

hidrolik  pompa  ile  membran  içine  basınç 

uygulanır. Bu basınca yarık gerilmesi adı verilir. Bu 

ölçümler,  kalıcı  gerilmeler  gibi  kaya 

heterojenliğinden  ve  topoğrafyadan  etkilenir. 

 

 
 

Şekil 5.24 Lake Mathews (MATH) ve Palos Verdes’deki (PVEP) (California) sabit GPS istasyonları arasında kuzey, güney ve 
düşey bileşenleri ile taban çizgisi uzunluğu cinsinden günlük taban çizgisi tanımlamaları. Düşey tanımlamalar için daha büyük 
olan hata çubuklarına dikkat ediniz. Herbir nokta, 24 saatlik veriye dayalı bir çözümü temsil eder (Bock, 1994). 
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Şekil 5.25 Güney California’daki dört sabit GPS istasyonunda 1992 Landers (devamlı çizgi) ve Big Bear (kesikli çizgi) 
depremlerinden dolayı oluşan yerdeğiştirmelerin gözlenen (içi dolu oklar) ve modellenen (içi boş oklar) büyüklükleri. Şekilde 
sadece iki çözüm (içi dolu ve boş elipsler) verilmiştir. Yerdeğiştirmeler küresel referans çerçevesine göredir. Konturlar mm 
cinsindendir (Bock, 1994). 

 

İkinci kullanılan  teknik  ise  hidrolik  çatlatma 

tekniği  olup,  petrol  endüstrisinde,  kuyulardaki 

petrol  üretimini  arttırmada  kullanılmaktadır. 

Kuyu, şişirilebilir lastik bir malzeme ile yalıtılır ve 

3‘e  dik  olduğu  varsayılan  kırık  düzlemi  olan 

çekme  kırıkları  ile  kaya  yenilinciye  kadar  kuyu 

içerisine  sıvı  pompalanarak  basınç  oluşturulur. 

Sondaj  kuyusu  düşey  ve  yük  gerilmesi  da  asal 

gerilme olduğunda, kırık 1 ya da 2 yönünde bir 

doğrultuya  sahip  olur  (Haimson  ve  Fairhurst, 

1970). Aynı sondaj kuyusunda farklı derinliklerde 

tekrarlı ölçümler ±150 aralığında olur  (Zoback ve 

Zoback,  1980).  Asal  gerilmenin  büyüklüğü 

kayanın  kırıldığı  basınçlardan  ve  hidrolik 

çatlatmadan hemen sonraki kapanma basıncından 

hesaplanabilir. Ancak, hidrolik  çatlatmadan önce 

kaya koşulları için varsayımda bulunulduğundan, 

bu ölçümlerim doğruluk derecesi sınırlıdır.  

Üçüncü  bir  teknik,  daha  önce  düşey  ve 

dairesel  olan  kuyunun  uzaması  şeklindeki  kuyu 

kırılma  tekniğidir  (Plumb  ve  Hickman,  1985; 

Zoback  vd.  1985).  Kuyu  açılması  kuyu 

duvarlarındaki  yerinde  gerilmelerin  boşalımına 

neden olur, duvarların parçalanmasına yol açar ve 

en  küçük  yatay  gerilme  yönünde  kuyunun 

uzamasına  neden  olur  (Şekil  5‐29).  Bu  durum, 

kuyu aşağı yönünde tele‐gözleyiciler kullanılarak 

kuyu  duvarlarının  çalışılması  ile  teyit  edilmiştir. 

Kuyu uzaması  litoloji ve  tabakalanma eğiminden 

nispeten  bağımsızdır.  Dairesel  olmayan  kuyu 

kesitleri,  düşeye  yakın  kuyularda  sürekli  eğim 

ölçer  loglarına bağlı dört kollu, çift çap pergelleri 

logları kullanılarak yönlendirilebilir.  
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Şekil 5.26 Haziran 1992 Landers (California) depreminden önce ve sonra alınan ERS-1 sentetik açıklık radar görüntülerinin 
üstüste çakıştırılmasıyla elde edilen girişimsel parmakları. Bir grî taramalı çevrim, iki görüntü arasındaki 22 mm’lik aralık 
farkını temsil eder. Düzensiz beyaz çizgi deprem sırasında oluşan yüzey kırığıdır. Şekil 5-25 ile karşılaştırınız (Massonnet vd., 
1993).  

 

California’da  kuyu  kırılma  tekniği 

kullanılarak  hazırlanmış  bir  gerilme  haritası  Şekil 

30a’da  görülmektedir.  Oklar  en  büyük  yatay 

gerilme yönelimlerini göstermektedir. Burada, yük 

gerilmesi  bir  asal  gerilme  ise,  oklar  aynı  zamanda 

bir  asal  gerilme  olan  maksimum  yatay  gerilme 

yönelimini  göstermektedir.  1’in  yük  gerilmesi 

olduğu durumlar dışında  en  büyük  yatay  gerilme 

1‘dir;  böyle  durumlarda  en  büyük  yatay  gerilme 

2‘dir. Kuyu kırılma tekniği kullanılarak elde edilen 

en büyük yatay gerilmeler;  fay düzlemi çözümleri, 

hidrolik  kırılma  ölçümleri  ve  kıvrım  ekseni 

yönelimleri  ile  uyumludur  (Şekil  5‐30b). 

California’nın  çok  karmaşık  jeolojiye  sahip  olması 

ve 1‘in  San Andreas  fayının doğrultusuna dik  açı 

yapmasına rağmen, kuyu kırılma ölçümleri oldukça 

uyumludur (Mount ve Suppe, 1992). Bu sonuç biraz 

şaşırtıcı  gelebilir.  Çünkü,  San  Andreas  fayının 

yüksek  bir  kesme  gerilmesi  düzlemi  izlediği 

varsayılmıştır  ve  bu  yüzden  1  kuzey‐güney 

yönelimli  olmalıdır. Yönelim,  San Andreas  fayının 

oldukça zayıf bir fay olduğu görüşü ile uyumludur 

(Zoback vd., 1987). 
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Şekil 5.27 Yerin ortalama topoğrafyasına dayalı olarak makimum yatay gerilme yönelimleri (Zoback, 1992). 
 

 

 

 

Şekil 5.28 Arazi gerilmelerin ölçümü için teleskobik 
karotlama yöntemi. (a) Bir delik açılır ve kuyu çeperi ile 
tabanına birim deformasyon ölçerler yerleştirilir. (b) Birinci 
deliği içindeki ölçüm cihazları ile birlikte dışarıdan kuşatan 
ve daha büyük çaplı ikinci bir delik açılır. Dıştaki dairesel 
deliğin ilk delikteki arazi gerilmesini rahatlattığı varsayılır ve 
birim deformasyon ölçümü olarak kaydedilir; bundan 
hareketle de gerilmeler hesaplanır (Turcotte ve Schubert, 
1982). 

 

 

 

Şekil 5.29 Dört kollu ikili-kaliper içeren kuyunun enine 
kesiti. Yan tarafta verilen kaliper loglarında devamlı çizgi 
kaliper 1 ve 3’e; kesikli çizgi de kaliper 2 ve 4’e karşılık 
gelir. (a) Kuyudaki ölçüm cihazı matkap çapı ile aynı (b) 
Gerilmeden kaynaklanan kırılmadan dolayı kuyu uzama 
göstermiştir (Plumb ve Hickman, 1985). 
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Şekil 5.30 (a) 118 petrol ve gaz kuyusundan yorumla elde edilen ve kısa çizgilerle ifade edilen maksimum yatay gerilme 
yönleri. (b) Deprem fay düzlemi (odak mekanizması) çözümleri, hidrolik çatlak yönelimi ölçümleri ve kıvrım ekseni gidişi 
gibi jeolojik verilerden yorumla bulunanlar ile birlikte, kırılmalardan bulunan gerilme yönelimleri (Mount ve Suppe, 1992). 

 

ÖZET 
Depremlerle  ilgili  jeodetik  çalışmalar  1910 

yılında  Reid’in  San  Andreas  fayının  doğu  ve 

batısındaki  nirengi  noktalarının  yerdeğiştirmesi 

için depremlerin elastik sekme teorisini kullandığı 

zamanla  aynı  döneme  rastlamaktadır.  Önceki 

çalışmalar açı ölçüm yöntemi ve seviye ölçümleri 

üzerinde  yoğunlaşmıştır.  Fakat,  1960’li  yıllarda 

uzaklık  ölçümleri  daha  önemli  olmaya 

başlamıştır. Son on yılda, uzay  jeodezisi, özellikle 

VLBI destekli GPS ölçümleri  tercih  edilen  teknik 

olmuştur.  

Eşsismik  yerdeğiştirmelerle  ilgili  jeodetik 

veriler  ilk  olarak  1892  Sumatra depreminde  fark 

edilğinden  bu  yana,  jeodezi  herbir  depremin 

araştırılmasında  önemli  katkılar  koymuştur. 

Ayrıca,  jeodezi  deprem  döngüsünün 

anlaşılmasında önemli bir rol oynamıştır. Jeodezi, 

bir  faydan  uzaktaki  birim  deformasyonların 

ölçülmesini  mümkün  kılmaktadır;  ayrıca  VLBI 

kullanan uzay  jeodezisi milyonlarca yıllık  jeolojik 

zaman  cetvelinde  ölçülen  levha  hareketlerinin 

onlarca  yıllık  ölçülen  hareketlerle 

karşılaştırılmasını mümkün kılmıştır.  

Ölçüm taban çizgisi 10.000 kilometreden bir 

kuyu  çapına  kadar  (yerinde  gerilme  ölçümleri) 

değişir.  Ölçüm  hatası  çoğu  durumda  ölçeğe 

bağlıdır. Önceki araştırmacıların sahada saptadığı 

gibi,  ölçüm  hatasının  saptanması  tektonik 

jeodezinin ana konusudur.  

 

Okunması Önerilen Kaynaklar 

 
Agnew, D.  C.  1986.  Strainmeters  and  tiltmeters. 

Reviews of Geophysics, 24:579‐624. 

Bilham, R. 1991. Earthquakes and sea level: Space 

and  terrestrial  metrology  on  a  changing 

planet. Reviews of Geophysics, 29:1‐29. 

Bomford,  G.  1971.  Geodesy.  Oxford:  Clarendon 

Press, 731 p. (klasik ders kitabı). 

Carter, W. E., and Robertson, D. S. 1986. Studying 

the  Earth  by  very‐long‐baseline 

 112 



 

interferometry. Scientific American, 255(5):46‐

54. 

Castle,  R.  O.,  Elliot,  M.  R.,  Church,  J.  P.,  and 

Wood,  S.  H.  1984.  The  evolution  of  the 

southern California uplift, 1955 through 1976. 

U.S.  Geological  Survey  Professional  Paper 

1342, 136 p. 

Dixon, T. H. 1991. An  introduction  to  the Global 

Positioning  System  and  some  geological 

applications. Reviews  of Geophysics,  29:249‐

76. 

Gordon,  G.,  and  Stein,  S.  1992.  Global  tectonics 

and space geodesy. Science, 256:333‐42. 

Hager,  B.  H.,  King,  R. W.,  and Murray, M.  H. 

1991.  Measurement  of  crustal  deformation 

using  the Global Positioning System. Annual 

Review  of  Earth  and  Planetary  Sciences, 

19:351‐82. 

Hickman, S. H. 1991. Stress  in  the  litosphere and 

the strength of active  faults: Contributions  in 

Tectonophysics.  U.S.  National  Report  1987‐

1990. American Geophysical Union, pp.  759‐

75. 

Journal  of  Geophysical  Research.  1980.  Special 

Issue on Stress in the Litosphere, 85:6083‐435. 

Journal  of  Geophysical  Research.  1992.  Special 

Issue  on  the  World  Stress  Map  Project, 

97:11703‐12013. 

King, G. C. P., Stein, R. S., and Rundle, J. B. 1988. 

The  growth  of  geological  structures  by 

repeated  earthquakes:  1.  Conceptual 

framework. Jour. Geophys. Res. 93:13307‐318. 

Lambeck, K.  1988. Geophysical Geodesy: The  slow 

deformation  of  the  earth.  Oxford:  Clarendon 

Press, 718 p. 

Prescott, W. H., Davis, J. L., and Svarc, J. L. 1989. 

Global  positioning  system measurements  for 

crustal  deformation:  Precison  and  accuracy. 

Science, 244:1337‐40. 

Stein, R. S., King, G. C. P., and Rundle, J. B. 1988. 

The  growth  of  geological  structures  by 

repeated  earthquakes:  2.  Field  example  of 

continental dip‐slip faults. Jour. Geophys. Res. 

93:13319‐31. 

Sylvester, A. G. 1986. Near‐field tectonic geodesy. 

In  Active  Tectonics.  Washington,  D.C., 

National Academy Press, pp. 164‐80. 

Thatcher,  W.  1986.  Geodetic  measurement  of 

active‐tectonic processes.  In Active Tectonics. 

Washington,  D.C., National  Academy  Press, 

pp. 155‐63. 

Zoback,  M.  L.  1992.  First‐  and  second‐order 

patterns of stress in the litosphere: The World 

Stress  Map  Project.  Jour.  Geophys.  Res., 

97:11703‐28. 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 113 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Bunjiro Koto (1856‐1935) 
Japonya 

 

Japonya  tektonik  bir  kayalık  üzerinde  sallanmaktadır. Home Adası’nın  jeolojik mirası mineral 

kaynakları değil; tsunami, vokanizma ve depremler gibi doğal afetlerdir.  

Buna  karşın,  ondokuzuncu  yüzyılın  sonlarında,  doğal  afetler  kamunun  ilgisinden  çok  uzaktı. 

Japonya bağımsız Tokugawa iktidarının feodal toplumundan Amerika ve Avrupa’nın yanında olmaya 

hazırlanan çağdaş ulusa geçecek Meji Restorasyon devri iktidarı başlamıştı. Ülke sanayileşmeye, demir 

yolları ve  çağdaş  limanlar  yapmaya,  eğitim  sisteminde  reformlar  yapmaya  başlamış ve  batılılaşmayı 

öğrenmek amacıyla bilim adamlarını denizötesi ülkelere göndermiştir.  

Ancak,  Japonya  halen  jeolojik  afetler  ile  karşı  karşıyaydı  ve  1854‐1855  yıllarındaki  çok  büyük 

Ansei  depreminden  bu  yana  uzun  zaman  geçmişti.  28  Ekim  1891  tarihinde  sabah  bir  deprem  oldu. 

Yıkıcı deprem Mino ve Owari bölgelerini ve Tokyo  ile Kyoto  arasında yer  alan kültür merkezi olan 

Echizen  kentinin  bir  kısmını  ve Gifu  ve Nagoya  ana  kentlerini  yerle  bir  etmişti.  Bölge  birkaç  geniş 

ovalıklardan  bazıları  üzerinde  yer  alıyordu  ve  Japonya’daki  en  yoğun  yerleşim  yerlerini  oluşturan 

büyük  bir  pirinç  tarlası  durumundaydı.  Yıkım  bölgesi  Pasifik  kıyısındaki  Ise  Körfezi’nden  kuzeye 

doğru Japon Denizi’ne doğru uzanacak şekilde ülkeyi ikiye ayırmıştı. 7000’den daha fazla kişi hayatını 

kaybetmiş ve 200.000 bina hasar görmüştür.  Japonya dünya  liderliğine doğru giderken, deprem ülke 

gerçeğini göz önüne getirdi. Japonya’daki korkunç depremlerin nedeni neydi ve ne yapılabilirdi? 

Depremden birkaç gün sonra, Tokyo Imperiyal Üniversitesi’ne yeni atanan Profesör Bunjiro Koto 

yıkım  bölgesine  gitti. Koto  Restorasyon  devrinin  savunucularından  biriydi. Güneybatı  Japonya’daki 

Tsuwano‐han bölgesinin samuray ailesinin bir oğlu olan Bunjiro Koto Tokya’daki bölgesel araştırmalara 

öncülük  etmiş  ve  çalışmaları  ile  ünlenmişti.  1879  yılında  Tokyo Üniversitesi’nden mezun  olmuş  ve 

Japonya Jeoloji Kurumu’nda göreve başlamıştır. Daha sonraki yıllar, Avrupa’da eğitim yapma fırsatını 

yakalayan birkaç talihliden birisi olmuştur. Japonya’nın egemen morfolojik yapısı olan büyük volkanlar 

hakkında daha çok bilgi sahibi olmak  için petroloji konusunda dört yıl eğitim gördü. Avrupa’dayken 

Charles Lyell ve Edward Suess’in çalışmalarını okudu ve böylece depremler hakkında bilgi sahibi oldu. 

Koto Japonya’ya döndükten sonra, Japon Jeolojik Kurumu onu Kyushu’daki Kumamoto volkanik 

bölgesini  araştırmak  için  gönderdi. Koto  bu  projeyi  yürütürken,  28 Temmuz  1899  tarihinde  bölgede 

şiddetli  bir  deprem  oldu.  Araştırmaları  sırasında,  hasarın  fay  olarak  tanımladığı  üç  “sismik  hat” 

boyunca yoğunlaştığını gözledi. Lyell’in Jeoloji’nin Prensipleri’nde 1855 Wellington depreminde oluşan 

Yeni Zelanda’nın Wairarapa Vadisi’nin alt bölümlerindeki bir fayı ve Hindistan’da Mount of God ya da 

Allah‐bund  olarak  adlandırdıkları  büyük  bir  arazinin  yükselimine  neden  olan  1819  Rann  Cutch 

depremini hatırladı. Böylece, Mino ve Owari bölgesinin çay bahçeleri ve çeltik tarlalarında ne bulması 

gerektiği konusunda araştırma hazırlıklarına girdi. 

Kyushu’da  gözlediği  gibi,  hasar  bölgesi  ülkenin  güneydoğusundaki Nagoya  kuzey  batısından 

Gifu  içlerine ve Japon Denizi yakınındaki Fukui’ya kadar oldukça çizgisel olarak uzanıyordu. Gifu ve 

Fuki kentleri arasında yer alan Neo Vadisi’nde, pirinç tarlaları ve etekleri kesen yer yarığı ya da fayın 

olduğunu gözledi. Midori’de, vadi  tabanı uzunluğu boyunca yarılmıştı; bir kenarı düşey olarak 5,5‐6 

metre yükselmiş ve diğer kenarına göre 4 m yatay olarak ötelenmişti. Buna karşın,  fay pekçok yerde 

sadece yatay olarak hareket etmişti;  iki kenarı aynı seviyedeydi; fakat, herbir çeltik tarlasını sınırlayan 

toprak kanallarının (arklar) ötelenmesinde gözlendiği gibi, kuzey kenarı batıya doğru hareket etmişti.  

Koto, hareket sırf yatay olduğu zaman, “büyük bir patika yol ya da tarla saban izleri gibi büyük bir 

köstebek izine benzeyen” faya ilişkin yüzey yapılarını tanımladı. 1893 yılında yayınlanan makalesinde, 

basınç sırtları ile birlikte yaygın olarak gözlenen boyuna gerilme çatlakları içeren bir basınç sırtının 

resmini çizdi. Yıkıcı bir deprem sırasında “ani yükselmeler, çökmeler ya da arazi izlerinin yanal olarak 

ötelenmesinin çok büyük bir depremin gerçek nedeni olduğunu” ve düşünüldüğü gibi ikincil bir etki 

olmadığını ileri sürdü. 
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  Yüz yıl sonra Japonya Meji Restorasyonu’nun amaçlarını yerine getirdi ve çok daha ilerisine ulaştı. 

Ulus  ekonomik  bir  güç  olmuş  ve  ürünlerinin  çoğu  dünya  pazarlarında  egemen  olmuştu.  Deprem 

unutulmuştu; çok büyük can kaybına neden olan son büyük deprem 1891  fayının kuzey uzanımında 

olan 1948 Fukui depremiydi. Fakat, 17 Ocak 1995  tarihinde, bir deprem  Japonya’nın batısında Kansai 

bölgesinin  en  önemli  metropolü  olan  Kobe  liman  kentini  vurdu.  Deprem  Koto’nun  Japon  jeolog 

torunları tarafından tanımlanan ve haritalanan bir aktif fay olan Arima‐Takatsuki Tektonik Hattı’ndaki 

doğrultu atımlı bir fay üzerinde meydana gelmişti. 1916 yılında bu fay üzerinde M=6,1 büyüklüğünde 

bir deprem olmuştu ve bölgede 1596 yılında 1995 depreminden çok daha büyük bir deprem olmuştu. 

Fakat bu deprem hakkında bilgiler yeterli değildi; 5000’den daha  fazla  insan ölmüş ve on milyarlarca 

dolarlık hasar olmuştu.       

 

Okunması Önerilen Kaynaklar 
Fujii, Y. 1967. Seismology in Japan. Tokyo: Kinokuniya Book Co., p. 239 (Japonca). 

Imai, I. 1966. The dawning of the Japanese geology. Tokyo: Lattice Publishing Co., p. 193 (Japonca). 

Koto, B.  1893. On  the  cause  of  the  great  earthquake  in  central  Japan,  1891.  Jour. College  of  Science, 

Imperial University of Japan, 5:295‐353.
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Kuvaterner Zaman Cetvelleri ve 

Yaş Tayin Yöntemleri 
 

James  Hutton  onsekizinci  yüzyılda 

yerkürenin  önceki  tahminlerden  çok  daha  yaşlı 

olması  gerektiğini  belirtmiştir.  O  dönemde  bazı 

sedimenter  kaya  istiflerinin  bugün  yaşayan 

organizmalara  benzemeyen  karakteristik  fosil 

toplulukları  içerdeği  bilinmekteydi.  Daha  yaşlı 

formasyonlardan  daha  genç  formasyonlara,  yani 

üstteki  formasyonlara  doğru  geçtikçe  fosil 

toplulukları değişmekte  veya düzenli  bir  şekilde 

evrim  geçirmekteydi.  Bu  aynı  değişiklikler  çok 

uzaklarda  yer  alan  farklı  sedimenter  kaya 

istiflerinde de gözlenmekteydi. Paleontologlar bu 

düzenli  değişiklikleri  kullanarak  jeolojik 

dönemlere  özgü  fosil  toplulukları  olan 

formasyonları  ayırt  etmişler  ve  bol  fosilli  eski 

tabakalardan  oluşan  Kambriyen’den  başlayan 

jeolojik  zaman  cetvelini  yapmışlardır.  Alttaki 

kayaların nispeten fosilsiz olduğu düşünülmüş ve 

bunlar  basit  olarak  Prekambriyen  olarak  kabul 

edilmiştir. Bu devirler Paleozoyik, Mesozoyik ve 

Senozoyik  devirleri  şeklinde  sınıflandırılmıştır. 

Daha  sonra  radyoaktivitenin  keşfedilmesi  ile 

milyonlarca  yıllık  süreyi  kapsayan  herbir  devrin 

yaşı  belirlenmiştir.  Örneğin,  Kambriyen  570 

milyon  yıl  önce  başlamış  ve  yerkürenin  yaşının 

4,5  ile  4,6  milyar  yıl  civarında  olduğu  tahmin 

edilmiştir (Şekil 6‐1).  

Senozoyik  zamanı  Tersiyer  ve  Kuvaterner 

olmak  üzere  iki  devire  ayrılmıştır.  Bu  sınıflama, 

daha  yaşlı  kayaların  Birincil  ve  İkincil  olarak 

adlandırıldığı  günlerden  kalmıştır. Dördüncü  ve 

en  az  konsolide  olmuş  çökel  grubu  Kuvaterner 

devri  olarak  isimlendirilmiş  ve  tüm  diğer 

formasyonların  üzerine  gelen  birimler  dahil 

olmak  üzere  çoğunlukla  çimentolanmamış  olup, 

az  çok  bugünkü  topoğrafya  ile  ilgilidirler. 

Kuvaterner  Pleyistosen  ve Holosen  olmak  üzere 

iki  alt  devire  ayrılmıştır.  Pleyistosen  buzul 

devrini, Holosen  (ya  da  Güncel  zaman)  ise  son 

çok  büyük  kıtasal  buzul  kütlelerinin  çekildiği 

devri  temsil  etmektedir.  Daha  sonraki  çalışmalar 

çimentolanmamış  çökeller  ve  Pleyistosen  öncesi 

buzul  çökellerinin  olduğunu  ve  bazı  Pleyistosen 

yaşlı  tabakaların  çimentolanarak  kaya  haline 

dönüştüklerini  ortaya  koymuştur.  Bu  nedenle, 

Pleyistosen  başlangıcı  ile  ilgili  olarak  iklim 

değişiklikleri  ve  çimentolanma  derecesinden 

bağımsız  yaş  belirlemek  zorunluluk  haline 

gelmiştir. 

İtalya  güneyinde,  Crotone  yakınında 

Virica’da  özel  bir  kiltaşının  tabanı  Pliyosen‐

Pleyistosen sınırı olarak  tanımlanmıştır (Aguirre ve 

Pasini, 1985). Bu kiltaşı Olduvia Manyetik Altkronu 

üzerine  gelmektedir  ve  Pleyistosen‐Holosen  sınırı 

günümüzden  10.000  yıl  öncesi  (günümüzden  önce 

kavramında  “günümüz”  M.S.  1950  olarak 

tanımlanmaktadır)  olarak  belirlenmiştir.  Buna 

karşın,  bu  sınırlar  henüz  Uluslararası  Stratigrafi 

Komisyonu  tarafından  resmî  olarak  kabul 

görmemiştir.  Bu  sınırlar  uluslararası  kabul 

görünceye  dek,  burada  Amerika  Jeoloji  Kurumu, 

Kuzey  Amerika  Jeolojisi  zaman  cetveli 

benimsenmiştir.  Olduvia  üst  yaşı  esas  alınarak 

değiştirilmiş  olan  bu  zaman  cetveline  göre 

Pleyistosen’in yaşı 1,8 Ma (Ma = milyon yıl) ile 10 ka 

(ka=1000 yıl) arası ve Holosen ise 10 ka ile günümüz 

arası olarak kabul edilmiştir. 

Morrison  (1991) Pleyistosen’in başlangıcı  için 

Kuzey Yarımküre’deki  ana  kıtasal  buzul  kütlelerin 

çekildiği  zamana  karşılık  gelen  2,6  milyon  yılı 

önermiştir.  Bu  zamanda  jeomanyetik  terslenmeler 

meydana  gelmiştir.  Ancak,  bu  öneri  çok  değerli 

olmakla  birlikte  pekçok  bilim  adamı  tarafından 

kabul edilmemiştir. 

Radyometrik  yaş  tayini  radyoaktif  çürüme 

hızına  dayanmaktadır.  Radyoaktif  çürüme, 

çekirdekteki  atomların  parçalanması  ve  diğer 

atomlara  ya  da  aynı  elementin  iztoplarına 

dönüşmesi  şeklinde   olmaktadır.   Diğer   jeolojik  



 

 
 

Şekil 6.1 Kambriyen ve daha genç devirler için jeolojik 
zaman çizelgesi. Prekambriyen yaklaşık 4,6 milyar yıl önce 
yerin yaşı ile başlar. 
 

süreçler  ve  koşullardan  bağımsız  olan  bu  hızlar, 

radyoaktif çürümenin  jeolojik  saatler olarak  işlev 

gördüğü çok hassas yöntem olarak bilinmektedir. 

Bu  jeolojik  saatler,  fosilleri  esas  alarak  yapılmış 

zaman  cetvelini  yıllar  mertebesinde  kalibre 

etmede  kullanılmaktadır.  Kuvaterner  çökellerini 

yaşlandırmada,  göreceli  yaşlarına  göre 

formasyonları  düzenlemek  için  birkaç  yöntem 

birlikte  kullanılmaktadır.  Bu  yöntemler;  fosiller, 

radyometrik  yaşlar  ve  derin  deniz  çökellerindeki 
18O/16O oranları ve yer manyetik alanı terslenmesine 

dayanan  zaman  serileri  için  geliştirilmiş 

radyometrik olmayan yaş tayinlerini içerir. 

Bu  bölümde  Kuvaterner  devri  ile  ilgili 

ayrıntılı  bilgiler  verilecektir.  Çünkü,  bu  dönem 

günümüz  tektonik  rejime  ilişkin  aktif  fay  ve 

kıvrımların  tarihçelerini  saptamak  için  en  uygun 

olayları  kapsamaktadır.  Bu  bölümde,  günümüzde 

kullanılan çeşitli Kuvaterner zaman cetvelleri ve çok 

daha  önemli  Kuvaterner  yaş  tayini  yöntemleri 

konusunda  bilgiler  verilecek  ve  deformasyon 

tarihçesini  saptamada  en  çok  kullanılan  yöntemler 

üzerinde yoğunlaşılacaktır. 

    

KUVATERNER İLE İLGİLİ YAŞ 

TAYİNLERİ 
 

Oksijen‐İzotopu Yaş Tayini 
Kuvaterner  iklim  değişiminin  geliştiği  bir 

dönem olup, buzul  ilerlemeleri ve gerilemeleri esas 

alınarak Pleyistosen dönemini alt dönemlere ayırma 

teşebbüsleri yüzyıldan daha fazla bir süredir devam 

etmektedir.  Emiliani  (1955)  denizel  fosillerde 

kalsiyum  karbonattaki  18O/16O  oranının  hem 

izotopik  bileşimi  hem  de  organizmaların  geliştiği 

deniz  suyu  sıcaklığını  yansıttığını  belirtmiştir. 

Buzullar  tercihen  daha  hafif  oksijen  izotopları 

saklarlar.  18O/16O  oranı  ölçümlerinin  binde  18O 
şeklinde uluslararası standarda (Peedee belemnit ya 

da  PDB)  göre  yapıldığı  rapor  edilmektedir. 

Okyanusun  izotopik  bileşimindeki  önemli  değişim 

buzul  hacmindeki  küresel  artış  ve  azalıştan  ileri 

geldiği  için  (bu  ayrıca  deniz  seviyesindeki  östatik 

değişimleri  de  denetler),  belli  yaştaki  derin  deniz 

çökellerine  ait  numunelerden  elde  edilen  izotop 

verileri  küresel  ölçekte  aynıdır  (Mix,  1987). Düşük 

ve  orta  enlemlerde  yer  alan  okyanusların  derin 

deniz  karotlarına  (Şekil  6‐2)  ve  Grönland  ile 

Antartika’daki  buz  karotlarına  ait  oksijen  izotopu 

benzerliği  (Delmas,  1992)  ölçülen  izotop  oranı 

değişimlerinin  küresel  olduğunu  ve  yaklaşık  1000 

yıl  olarak  düşünülen  okyanus  kütlesinin  karışımı 

için  geçen  zamanla  eşzamanlı  olduğuna  işaret 

etmektedir.  

Bu  buzul  hacmi  değişiminin  küresel 

kayıtlarını kullanarak, Emiliani (1955) ve Shackleton 

ve Opydyke (1973) 22 evresi olan bir oksijen‐izotop 

cetveli  belirlemiştir.  Tek  numaralı  evreler  buzul 

arası  dönemlere  (sıcak  dönem)  ve  çift  numralı 
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evreler  ise  buzul  dönemlerine  (soğuk  dönem) 

karşılık gelmektedir. Bu  evrelerden  en genç olan 

22  No.lu  evre  Şekil  6‐2a’da  Imbrie  vd.  (1984) 

tarafından  geliştirilmiş  ve  Bassinot  vd.  (1994) 

tarafından  değiştirilmiş  bir  kronoloji  esas 

alınarak, grafikte yaşa göre işaretlenmiştir. 1. Evre 

Holosen olup, 2. Evre son buzul dönemini  temsil 

etmektedir. 5. Evredeki 18O değerleri bugünküne 
benzemektedir.  Bu,  son  ana  buzul  arası 

döneminin  (Sangamon)  pik  değerini 

göstermektedir.  Bu  dönemde  Papua  Yeni 

Gine’deki  deniz  seviyesi  yükselimi  uranyum 

serisi  yöntemi  ile  radyometrik  olarak  118  bin  ve 

134  bin  yıl  yaşı  veren  mercan  resifleri  ile 

saptanmıştır  (Stein  vd.,  1993).  Böylece,  bu  veriler 

oksijen‐izotop  yaş  cetveli  için  yaş  kalibrasyonu 

olarak  kullanılmıştır.  Bahamalar’da  yapılan 

uranyum‐toryum  yaş  tayini  bu  deniz  seviyesi 

yükseliminin  132  bin  yıl  öncesinde  başladığını  ve 

120 bin yıl öncesinde  sona  erdiğini göstermektedir 

(Chen vd. 1991). Brunhes‐Matuyama manyetik kron 

sınırı  ikinci  bir  kalibrasyon  yöntemidir.  Bu 

yöntemde sınır, 19. Evre’nin tabanı yakınında birkaç 

numunedeki  tersten  normal  polarite  değişimi  esas 

alınarak belirlenir (bkz. bir sonraki altbölüm). 

 

 
 

Şekil 6.2 (a) Aşama 5.5’deki yaş kalibrasyonuna dayalı olarak son 870.000 yıl için 18O değişimlerinin yaşı ve, Imbrie 
vd.’nden (1984) Bassinot vd.’nin (1994) gözden geçirdiği 677 Numaralı Okyanusal Sondaj Proje Sahası ilave verileriyle 
birlikte, Hint Okyanusu’nda Core MD 900963’deki paleomanyetik düşüşler ile bir karşılaştırma. Çift numaralı aşamalar buzul 
maksimumlarına ve tek numaralı aşamalar da buzul arası dönemlere karşılık gelir. 5.1, 5.3 ve 5.5 alt aşamaları aynı zamanda 
(sırayla) 5a, 5c ve 5e olarak adlandırılmıştır.  
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Şekil 6.2 (b) Aşama korelasyonu için normalleştirilmiş beş derin deniz kesitine ait 18O değişimleri. Herbir karotun tepesi sol 
taraftadır (Imbrie vd., 1984). 

 

18O  kayıtları  ile  elde  edilen  iklimsel 

dalgalanmalar  yeryüzündeki  güneş  radyasyonu 

dağılımını  etkileyen  düzenli  yörüngesel 

değişimlere karşı bir tepki olarak görünmektedir. 

Bu görüş 1941 yılında M. Milankovitch tarafından 

önerilmiş  hipotezi  doğrulamaktadır.  100.000, 

41.000,  23.000  ve  19.000  yıl  periyodlu  bu 

yörüngesel  değişimler,  okyanusların  bu 

değişimlere  karşı  gösterdiği  tepkinin  alacağı 

zaman uzunluğu dikkate alındığında, 18O zaman 

cetvelini  yörüngesel  ayar  ile  daha  ileri  düzeyde 

kalibre  eden  bir  zaman  cihazı  gibi  görev  yapar 

(Imbrie vd., 1984; Prell vd., 1986; Pisas vd., 1990). 

Ancak,  son  buzul  arası  yükselim  sırasında 

çökelmiş  mercanların  yüksek  hassasiyetteki 

uranyum  serisi  yaş  tayinleri,  Milankovitch 

hipotezi  esas  alınarak  elde  edilen  zamanla  tam 

olarak uymamaktadır (Stein vd., 1993).  

Deprem  araştırmalarında  oksijen‐izotopu 

yaş  tayininin  dezavantajı,  yaşlandırılacak 

yapıların  civarında  sürekli,  karşılaştırılabilir  bir 

seriye  ihtiyaç  duyulması  ve  bu  yüzleklerin  de 

nadiren  bulunmasıdır.  Bu  yöntem,  mağara 

travertenlerinin araştırılmasında uygulanabilir ve 

sürekli  çökelmenin  olduğu  Kuvaterner  serilerini 

kesen  derin  deniz  tabanındaki  fayları 

yaşlandırmada  çok  kullanışlıdır. Geç  Pleyistosen 

yaşlı  denizel  sekilerdeki  mollusklarda  oksijen‐

izotop  oranları  şüpheli  ölçümler  veren  diğer 

yaşlandırma  yöntemlerine  karşı  bir  denetleyici 

olarak görev yapar  (Muhs vd., 1990). Yörüngesel 

ayarlı  18O    zaman  cetveli  kullanarak  belli  bir 

numunedeki  yaşla  ilgili  belirsizlik  3000‐5000 

yıldır (Imbrie vd., 1984).      
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Manyetik Terslenme Zaman Cetveli 
Dünyanın  manyetik  polaritesi  geçmişte 

pekçok  kez  terslenmiştir.  Jeomanyetik  alanının 

dünyanın  dış  çekirdeğindeki  iletken  Fe‐Ni 

sıvısının  hareketi  ile  meydana  geldiği 

düşünülmektedir.  Alan  bir  vektördür.  Dünyada 

herbir  noktadaki  yönü  genellikle  eğim  ve  gidiş 

kullanılarak  tanımlanır. Eğim, vektörün  yatay  ile 

yaptığı açıdır; Kuzey Yarımküre’de aşağıya doğru 

ve yukarı doğru eğimler pozitif ve negatif olarak 

tanımlanır  (Şekil  6‐3).  Gidiş,  manyetik  vektörün 

yatay  izdüşümünün  coğrafî  kuzey  kutbu  ile 

yaptığı açıdır. Alan genellikle iki durağan halden 

biri  şeklinde  olur.  Bunlardan  normal  polarite, 

bugünkü  alana  benzer  konumda  olup,  pusula 

ibresi kuzeydeki bir yöne  işaret eder. Ters polarite 

pusula ibresi zıt (güney) yöne işaret eder (Şekil 6‐

3).  10.000–100.000  yıl  gibi  yeterince  uzun  bir 

zaman  aralığında  ortalaması  alındığında,  hem 

normal  hem  de  terslenmiş  durumlar  yerküresi 

merkezli  eksenel  bir  dipol  gibi  davranır.  Dipol 

dünyanın  ekseni  boyunca  gömülü  bir  çubuk 

mıknatısa benzetilebilir. Manyetik alanın yaklaşık 

%90’ı  bir  dipol  olarak  ifade  edilebilir;  gerisi, 

manyetik  alanın  daha  karmaşık  ve  daha  küçük 

ölçekli  kısımlarını  kaydeden  seküler  değişim 

şeklindedir.  1000  ve  10.000  yıl  kadar  süren  bir 

süreç  olan  manyetik  alan  terslendiğinde  alanın 

büyüklüğünün,  geride  sadece  seküler  alan 

bırakacak şekilde, durağan şekline göre önemli bir 

miktarda azaldığı düşünülür. Polarite terslenmesi 

dünyanın dış  çekirdeğinde  oluştuğu  için,  bunlar 

küresel  olaylardır  ve  manyetik  terslenmeler  bir 

zaman  cetveli  oluşturmada  kullanılabilir.  Öte 

yandan, alanın seküler bileşeni genellikle küresel 

bir olay değildir.  

Geçmiş  dört  milyonu  kapsayan  manyetik 

terslenme zaman cetveli K/Ar yöntemi kullanarak 

radyometrik  olarak  yaşlandırılmış  lav  akıntıları 

ile  kalibre  edilmiştir  (Mankinen  ve  Dalrymple, 

1979).  Diğer  taraftan,  yörüngesel  olarak 

düzenlenmiş zaman cetveli ile ilişkilendirilmiş üst 

Senozoyik  yaşlı  sedimenter  çökellerde 

paleomanyetik  sınırlar  belirlenmiştir.  Bu  çalışma 

(Hilgen, 1991; Zijderveld vd., 1991) K/Ar yaşlarını 

esas  alan  paleomanyetik  cetvelin,  yaş 

kalibrasyonu  yörüngesel  olarak  düzenlenmiş 

zaman  cetvelinden  yaklaşık %5  ile  7  daha  genç 

olduğunu  göstermiştir.  Şekil  6‐3’de  gösterilen 

terslenme  zaman  cetveline  göre,  güncel  normal 

polarite dönemi (Brunhes Kronu) yaklaşık 780 bin 

yıl  öncesinde  başlamıştır  (Spell  ve  McDougall 

1992;  Bassinot  vd.  1994).  Önceki  ters  polarite 

dönemi  (Matuyama  Kronu)  ise  Pliyosen’de,  2,6 

milyon  yıl  öncesinde  başlamıştır.  Matuyama 

Kronu; Reunion Alt‐kronu  (2,15‐2,14 milyon yıl), 

Olduvia  Alt‐kronu  (1,95‐1,79  milyon  yıl)  ve 

Jaramillo Alt‐kronu  (1,01‐0,915 milyon yıl) olmak 

üzere  üç  alt  normal  polarite  döneminden 

oluşmaktadır.  

 

 
 

Şekil 6.3 Son 2,6 milyon yıl için Mankinen ve 
Dalrymple’ın (1979) yörüngesel ayarlamaya dayalı 
çalışmasından değiştirilerek alınmış manyetik polarite 
zaman çizelgesi. Siyah: normal polarite, açık yerler: 
terslenmiş polarite. Yandaki şekiller normal polarite ve 
terslenmiş polarite sırasında manyetik vektörlerin eğimini 
göstermektedir.  
 

Matuyama  Kronu’nun  ayrıntılı  yapısı  ve 

kron  içerisindeki  manyetik  terslenmenin  kesin 

yaşı,  araştırılmakta  olan  bir  konudur  (bkz.  Spell 

ve McDougall 1992). Brunhes ve Matuyama sınırı 

radyometrik  olarak  759±3  bin  yıl  yaşı  veren 

normal  manyetize  olmuş  Bishop  tüfüne  ait  bir 

numuneden daha yaşlıdır  (Pringle vd., 1992). Bu 

yaş, 780 bin yıl yaşı (Mankinen ve Dalrymple yaşı 

730  bin)  veren  yörüngesel  olarak  düzenlenmiş 
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zaman  cetvelini  doğrulamaktadır.  Ayrıca, 

Vrica’da yörüngesel olarak düzenlenmiş yaşı 1,84‐

1,80  milyon  yıl  olan  Olduvia  Alt‐kronunun  üst 

kısmı  yakınında  kısa  bir  terslenmiş  polarite 

kuşağı  bulunmaktadır  (Hilgen,  1991;  Zijderveld 

vd.,  1990;  Şekil  6‐4).  Bu  yüzden,  Pleyistosen’in 

tabanının  paleomanyetik  yaşı  karışıktır.  Hem 

Brunhes,  hem  de  Matuyama  Kronu’nda  kısa 

polariteli  alt‐kronlar  henüz  tanımlanmamış 

olabilir. 

 

 
 

Şekil 6.4 Derin Deniz Sondaj Projesi sırasında kuzeybatı Pasifik Okyanusu’ndan alınan iki karot kuyusunun 
manyetostratigrafisi. Pozitif eğimler aşağı doğru olup, normal polariteyi; negatif (yukarı) eğimler terslenmiş polariteyi temsil 
eder. Brunhes Kron’u tamamen pozitif eğimler ile karakterize edilir; Matuyama Kronu birkaç pozitif altkron ile birlikte 
negatif eğimler ile karakterize edilir. DSDP 578 No.’lu Sahası’nda 38 m’deki normal çıkıntı Jaramillo Altkronu altındaki kısa 
dönemi temsil edebilir. Verilerde 300’ye kadar varan ve çarpı işareti ile gösterilen saçılımlar bağımsız değişimleri veya çökelim 
sonrası manyetik izleri temsil edebilir; çarpı işareti şeklinde gösterilen veriler eğriye dahil edilmemiştir (Aarson ve Levi, 1990). 

 

Manyetik  terslenme  paternleri  (Şekil  6‐3) 

deniz  tabanında  yayılma  sırtlarının  kenarındaki 

simetrik  manyetik  anomaliler  ve  yaşı  bilinen 

okyanus  kabuğunda  çökelmiş  denizel  sedimenter 

istiflerdeki  terslenme  paternleri  (Şekil  6‐4)  ile 

doğrulanmıştır.  Denizel  manyetik  anomaliler  ile 

ilgili araştırmalar manyetik polarite zaman cetvelini 

Geç  Jura’ya  (yaklaşık  165 milyon yıl öncesi) kadar 

uzatılabileceğini  göstermiştir.  Bu  yaş,  halen 

korunmuş  ve  yitim  kuşaklarında  henüz  yok 

olmamış  mevcut  okyanusal  havzaların  yaşına 

karşılık gelmektedir.   

Sedimenter  istifler  mikrofosiller  içerirler  ve 

fosiller  ya  da  fosil  topluluklarındaki  evrimsel 

değişimler  manyetik  terslenmeler  kullanılarak 

yaşlandırılabilir.  Denizel  çökeller  radyolaryalar, 

forominiferalar  ve  nannofosiller  içerebilir.  Buna 

karşın, denizel olmayan çökeller genellikle polenler 

ve  omurgalı  canlı  kalıntıları  içerirler.  Çökelmenin 

yavaş  (bin  yılda  mm  mertebesinde)  ve  sürekli 

olduğu  derin  deniz  çökellerinde  fosil  toplulukları 

ile  manyetik  terslenmeler  ile  ilgili 

karşılaştırmalarda başarılı sonuçlar elde edilmiştir.      

Çökeller  ve  sedimenter  kayalar  lav 

akıntılarına  göre  çok  daha  zayıf manyetik  sinyali 

tutarlar  ve  pekçok  durumda  çökelme  sırasında 

manyetik  minerallerle  kazanılan  birincil  manyetik 

kalıntılar,  çökelme  sonrası  daha  güncel  alanların 

neden  olduğu  daha  genç  kalıntılar  ile  üstüste 

gelirler.  Birincil  kalıntı  genellikle  ince  taneli 

çökellerde  daha  durağandır  fakat,  üstüste  çakışma 

ortadan  kaldırılmalıdır.  Bu  işlem  genellikle  iki 

yöntemle  yapılabilir.  Termal  demanyetizasyonda 

numuneler belli bir sıcaklıkta sıfır manyetik alanda 

ısıtılır  ve  sonra  kalıntının  ölçülebileceği  oda 

sıcaklığında  soğutulur.  Bu  süreç  daha  yüksek 

sıcaklıklarda  sürekli  olarak  tekrarlanır.  Birincil 

kalıntının daha yüksek  sıcaklıklarda daha durağan 

olduğu  varsayılarak,  termal  demanyetizasyonla 

ikincil  üstüste  çakışmalar  ortadan  kaldırılıncaya 

kadar  işleme  devam  edilir.  Ardışıklı  alan  (af) 

demanyetizasyon  yönteminde  kısmî  af 

demanyetizasyonundan  sonra  birincil  kalıntının 

kalabileceği  varsayımı  yapılarak,  numune  ardışıklı 

yüksek  şiddette  ardışıklı manyetik  alanlara maruz 

bırakılır.  

Aktif  fay  araştırmalarında  manyetik 

stratigrafiyi  kullanmanın  bir  dezavantajı,  alanın 

deprem araştırmalarında çok  ilginç bir dönem olan 

son 780 bin yılı kapsayan Brunhes Kronu sırasında 

baskın  bir  şekilde  normal  olmasıdır.  Ancak,  yüz 

yıllık  değişim  olasılığını  bertaraf  edecek  kadar 
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yeterince  büyük  stratigrafik  bir  aralık 

ölçüldüğünde,  manyetik  vektörlerin  gidişi  güncel 

gidişlerden önemli derecede farklılıklar gösterebilir. 

Böylece,  düşey  bir  eksen  etrafındaki  tektonik 

rotasyon hakkında bilgi elde edilir. Örneğin Pallett 

Creek’de San Andreas  fayını kesen bir örnek,  faya 

yakın  Holosen  sonu  çökellerinin  saat  yönünde 

döndüğünü  göstermiştir.  Bu,  fayın  dışındaki 

kırılgan  olmayan  deformasyona  işaret  eder 

(Salyards  vd.,  1992).  Bu  durum,  faydaki  önceden 

bitişik  noktaların  ötelenmesinin  dışında  bu 

çökellerin atımında bir artış gerektirmiştir. 

Normal  polarizasyon  gösteren  Brunhes 

Kronu’nda  manyetik  alan  yönü  ve  şiddetindeki 

seküler  değişimler  belli  bir  bölgedeki  sedimenter 

istifler  arasında  karşılaştırma  olanağı  verir.  Bu 

yöntem,  Japonya’da,  son  2000  yıla  ait  arkeolojik 

bölgelerde  pişirilmiş  killer  ile  Holosen  ve  Geç 

Pleyistosen  yaşlı  sığ  denizel  ve  gölsel  çökeller 

kullanılarak Holosen dönemi  için başarılı  sonuçlar 

elde  edilmiştir  (Hirooka,  1991).  Orta  Japonya’da 

Biwa Gölü’nde çökellerin manyetik stratigrafisi son 

380  bin  yıl  esnasında  yedi manyetik  olayın  (olağan 

dipol  alanının  yönünde  ve  şiddetinde  büyük 

sapmalar, ancak tam bir terslenme değil) olduğunu 

belgelemektedir  (Kawai,  1984).  Bunlardan  iki 

manyetik  olayın  yaşı,  batı  ve  orta  Honshu  ve 

Hokkaido’daki tefra tabakalarına göre 80‐70 bin yıl 

ve  60‐50  bin yıl  elde  edilmiştir. En  genç manyetik 

olay,  kıyı  kumullarındaki  tefra  tabakalarında 

tanımlanmış  olup  Biwa  Gölü’nde  yaşı  49  bin  yıl 

olan manyetik olaya karşılık gelmektedir (Hirooka, 

1991).  Batı  A.B.D.’nde  Geç  Pleyistosen  havzaları 

arasında seküler değişimlere ilişkin karşılaştırmalar 

ile ilgili çalışmalar devam etmektedir. 28 bin yıl 14C 

yaşı veren Mono Gölü manyetik olayı batı Nevada 

ve  doğu  California’da  birkaç  havzada 

tanımlanmıştır  (Liddicoat,  1992).  Fransa  Masif 

Central’da ilk defa tanımlanan Laschamp manyetik 

olayına  yaklaşık  36  bin  yıl  yaşı  vermiştir.  Ancak, 

diğer  manyetik  olaylar  17  bin  ve  28  bin  yıl 

öncesinde  meydana  gelmiş  olabilir  (Thouveny  ve 

Creer, 1992). Seküler değişimler konusunda ayrıntılı 

açıklamalar  için  McElhinny  ve  Senanayake’ye 

(1982) bakılması önerilir. 

Seküler  değişimler,  orta  Honshu’da 

Atotsugawa fayında açılan fay kazılarında gözlenen 

silt  çökellerindeki  sıvılaşma  olaylarını 

yaşlandırmada kullanılmıştır. Fay 12‐5 bin yıl yaşlı 

çökel  istifini  kesmektedir.  Hendek  duvarında,  3 

metre derinlikte silt birimi fay zonu boyunca yukarı 

doğru hareket etmeye zorlanmıştır. Örselenmiş silt 

tabakasının  manyetizasyonunun  güncel 

jeomenyetik  alandan  etkilendiği  düşünülmüş  ve 

hendekteki  Holosen  tabakalarında  farklılık 

göstermiştir. Bu, manyetik minerallerin  şiddetli bir 

sarsıntı  ve  sıvılaşma  esnasında  yeniden 

yönlendiğine  işaret  etmektedir  (şok  kalıntısı).  Silt 

birimine  ait manyetizasyon M.S.  1880±60  yılındaki 

alan  yönelimi  ile  uyumluluk  göstermektedir.  Bu, 

sıvılaşma  olayının  M.S.  1858  yılındaki  yıkıcı  bir 

depremde  gelişmiş  olabileceğine  işaret  etmektedir 

(Takeuchi ve Sakai, 1985; Hirooka, 1991).            

       

Stronyum İzotop Yaş Tayini 
Deniz  suyunda  87Sr/86Sr  oranı  tüm 

okyanuslarda  aynıdır.  Ancak,  denizel  kalsiyum 

karbonat  analizleri  bu  oranın  son  35 milyon  yılda 

arttığına işaret etmektedir (Burke vd., 1982; DePaolo 

ve  Ingram,  1985).  Yüzbinde  birden  daha  analitik 

doğruluğa (DePaolo, 1986) sahip olan 87Sr/86Sr oranı 

dünya  ölçeğinde  aynı  kalsiyum  karbonat  yaşı  için 

aynıdır.  Bu,  günümüz  okyanusları  gibi  daha  eski 

okyanuslarda  da  87Sr/86Sr  oranının  muntazam 

olduğunu göstermektedir. Bu oranlara dayanan bir 

zaman cetveli belirlemek mümkün olup, bu zaman 

cetveli  planktonik  mikrofosillere  dayanan  yaş 

tayinleri  ile  karşılaştırılabilir  (Şekil  6‐5).  87Sr/86Sr 

oranı  2,6 milyon  yıl  öncesinde  nispeten  keskin  bir 

şekilde  artmaya  başlamıştır.  Bu  zaman  Kuzey 

Yarımküre’deki ana buzul kütlelerinin  (Hodell vd., 

1991)  ve  18O  değişimlerinin  artan  genliklerinin 

başlangıç  zamanına  karşılık  gelmektedir.  Bu 

nedenle, Pleyistosen sırasındaki  87Sr/86Sr oranındaki 

hızlı  artış  87Sr/86Sr  oranının  0,1  milyon  yıl 

çözünürlükte  zaman  cetveli  ile  karşılaştırılmasını 

mümkün kılmıştır.      

 

Biyostratigrafik Zaman Cetveli 
Pleyistosen ilk defa 1839 yılında Charles Lyell 

tarafından  fosiller  esas  alınarak  tanımlanmış  olup, 

daha  sonra  buzul  yaşları  ile  ilişkilendirilmiştir. Bir 

sonraki  yüzyılda  biyostratigrafik  çalışmaların  çoğu 

megafosiller  (özellikle molluskalar), omurgalılar ve 

ağaç  yaprakları  üzerine  yoğunlaşmış  olup, 

Senozoyik  evrelerinin  bu  üç  faktöre  ait  zaman 

çizgileri ile sınırlandığı düşünülmüştür. Bu şemalar 

beraberinde üç problemi getirmiştir.  İlki, megafosil 

sayısı nispeten düşük ve genellikle  iyi korunmamış 

olup,  korunmuş  fosillerin  bolluğu  canlı 

organizmaların göreceli bolluğuna göre  çok büyük 

farklılıklar  gösterebilmektedir.  Sınırlı  korunma,  bir 

fauna  serisinden  diğerine  olan  değişikliğin  sürekli 

olarak  izlenemediği anlamına gelmektedir.  İkincisi, 

Avustralya’daki keselilerin yerel gelişimi ya da Yeni 

Dünya’dan  Pelyistosen  sonlarına  kadar  insanın 

dahil  edilmemesi  gibi  bu  fosil  yoğunluğunun 
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bölgesel  olmasıdır.  Flora  ve  faunalar  birbirinden 

ayrı olarak gelişmişler, böylece küresel ölçekte aynı 

zamanda  olan  evrim  geçişini  anlamak  güç 

olmuştur.  Üçüncüsü,  evrimsel  değişiklik  olarak 

görünen  şey  aslında  bir  ortam  değişikliği  olabilir. 

Flora serisindeki değişiklikler (yaprak ya da polen) 

esasen  iklimdeki  değişime  işaret  etmektedir. 

Molluska  toplulukları  Pleyistosen’deki  sıcaklık  ve 

soğukluk  dönemlerine  göre  kutba  ve  ekvatora 

doğru  göç  etmişler  ve  bu  değişiklikler  okyanus 

akıntı  biçimlerini  değiştirmiştir.  Güney  California 

havzalarında  petrol  üretimi  yapılan  tabakalarda 

tabanda  yaşayan  forominiferalı  Pliyosen  ve 

Pleyistosen  serileri  zaman  içerisinde  su 

derinliğindeki değişimi yansıtmaktadır;  stratigrafik 

altbölümlemede  kullanılan  anahtar  fosil  türlerinin 

çoğu  kıyı  açıklarında  derin  su  ortamlarındaki 

yaşayanatemsilcileridir.

  

 
 

Şekil 6.5 Neojen için 87Sr/86Sr oranı değişimlerinin iki değişik şekli. (a) Tasman Denizi’nde kalsiyum karbonat çökeli ve 
gözenek suyu numunelerinde 87Sr/86Sr oranı–deniz tabanı altında karot derinliği ilişkisi. Üst ölçekteki sayılar kalkerli 
nannofosil biyostratigrafi zonlarıdır. 87Sr/86Sr oranının Üst Pliyosen ve Pleistosen’deki (P olarak işaretlenmiştir) nispeten 
keskin artışına dikkat ediniz (DePaolo, 1986). (b) 24 M.y. öncesinden günümüze olan zaman aralığında planktonik 
formainiferlerden alınan kalsiyum karbonat örneklerinde 261 ölçüm için yaş-87Sr/86Sr ilişkisi. Regresyon çizgileri, en güncel 
segment 2,6 M.y. ile bugün arası olmak üzere, altı segment için çizilmiştir (Hodell vd., 1991). 
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Biyostratigrafiyi  esas  alan  zaman  cetveli 

oluşturulmasında  kullanılan  organizmalar, 

denizin  güneş  ışığı  alan  kısımlarında  yaşayan, 

serbest  yüzen  mikroplanktonlardır.  Bu 

organizmalar  öldükten  sonra  deniz  tabanında 

biriken  kalkerli  ya  da  silisli  kabuklar  bırakırlar. 

Derin  deniz  çökellerinden  alınan  bir  numune 

milyonlarca  bu  tür  kabuk  içerebilir  ve  yakın 

aralıklı  alınan  numunerden  evrim  değişiklikleri 

izlenebilir. Mikropaleontologlar yaş belirlemesini 

birkaç  fosilden  ziyade  büyük  bir  topluluğu  esas 

alarak yaparlar ve bir biyostratigrafik evre sınırı, 

tek bir fosilin ilk ya da son görünümünden ziyade 

toplulukdaki değişiklikler  esas  alınarak  saptanır. 

Açık okyanuslardaki mikrofosil toplulukları, aynı 

kuyu numunesinden elde edilen 18O stratigrafisi, 
87Sr/86Sr    stratigrafisi ve/veya manyetostratigrafisi 

ile kalibre edilebilir. 

Okyanus  akıntı  paternlerindeki 

değişiklikler  nedeniyle  fosil  topluluklarının 

değişikliklerinden  ileri  gelen  güçlükler 

bulunmaktadır. En başarılı mikrofosil  zonlaması, 

tropik ve yarı  tropik okyanuslarda yapılanlardır. 

Bazen  Arktik  ya  da  Antartika  gibi  bölgelerde 

farklı  zonlama  yapmak  gerekmektedir.  Kabuk 

morfolojisindeki  izlenebilir  değişikliklerle 

belgelendiği üzere, bir anahtar türünden diğerine 

olan  evrim  ani  olmamaktadır;  bunun  tüm 

dünyaya  yayılması  10.000  yıldan  daha  fazla  bir 

zaman  almaktadır.  Dolayısıyla,  pekçok  zonlama 

okyanusların  bazı  kısımlarına  uygulanırken  bazı 

kısımlarına uygulanamamaktadır. 

En başarılı biyostratigrafik zonlama sistemi 

planktonik  forominiferalar,  kalkerli  ve  silisli 

nannofosiller,  radyolaryalar  ve  diatomeler 

kullanılarak yapılmaktadır. Bu zonlama sistemleri 

Berrgren  vd.  (1980;  1985)  ve  Jenkins  vd.  (1985) 

tarafından  yeniden  gözden  geçirilmiştir. 

Zonlamada  kullanılan  kılavuz  fosillerin  ilk 

oluşumu  (ilk  görünüm  tarihi  ya  da  FAD)  ya  da 

son  oluşumu  (son  görünüm  tarihi  LAD)  esas 

alınarak  bu  mikrofosil  gruplarının  herbiri  için 

zaman cetvelleri yapılmıştır. Şekil 6‐6 Pleyistosen 

yaşlı  kalkerli  nannofosiller  için  yapılmış  bir 

zaman  cetveli  örneğini  göstermektedir.  Bu 

değişikliklerin  çoğu  evrimsel  olsa  da,  bazı 

bölgelerde  zonlama  belli  planktonik 

foraminiferlerin  sol  sarmal  ve  sağ  sarmalları 

arasındaki  sarmal  oranlarının  değişiminden 

ibarettir.   

Mikrofosil evre sınırlarının diğer bir zaman 

cetveli ile nasıl karşılaştırıldığına ilişkin bir örnek 

Şekil  6‐7’de  verilmiştir.  Bu  şekilde  iki  kokolit 

(nannofosil)  topluluğu  oksijen‐izotop stratigrafisi 

 

 
 

Şekil 6.6 Manyetik terslenme zaman ölçeği ile kıyaslanan 
Pleistosen kalkerli nannofosil referans düzeyleri. FAD: ilk 
görünme referans düzeyi; LAD: son görünme referans 
düzeyidir. Normal polarite taramalı patern şeklinde; 
terslenmiş polarite de taranmamış alan şeklinde 
verilmiştir. Manyetik zaman ölçeğinin yeni yaş 
kalibrasyonunu göstermek üzere Berggren’den (1980) 
değiştirilerek alınmıştır. 
 

ile  karşılaştırılmaktadır.  Emiliania  huxleyi  için 

FAD, oksijen‐izotopunun 8. Evresi ile uyumludur. 

Bu  evrede  düşük  enlem  ve  yüksek  enlem 

bölgelerinden  alınan  kuyu  örneklerinde  buzul 

süreci  maksimumdur.  Ancak,  düşük  enlem  ve 

yüksek  enlem bölgesi kuyu numuneleri arasında 

E. Huxleyi bolluğunda farklılıklar vardır. Şekil 6‐7 

ayrıca  kokolit  florasında  9.  Evre’de Gephyrocapsa 

caribbeanica’dan 3. Evre ve daha genç evrelerde E. 

Huxleyi’ye doğru küresel ölçekte egemen olan bir 

değişim  olduğunu  göstermektedir.  Bu  egemen 

konumdaki geçiş daha yüksek enlem bölgelerinde 

kuyulardan  alınan  numunelerde  4.  Evre’de 

olmuştur  ve  daha  düşük  enlem  bölgelerinde 

kuyulardan  alınan  numunelerde  5.  Evre,  bu 

egemen  konumdaki  terslenmenin  zaman 

ilerlemesi  ile  ilgili  olduğuna,  bunun  tropik 

bölgelerde  12.000  yıldan  daha  önce  meydana 

geldiğine  işaret etmektedir  (Thierstein vd., 1977). 

Bu stratigrafik zonların yaş çözünürlüğü oksijen‐

izotop  stratigrafisine  dayanan  zaman  cetveli  ile 

yaklaşık aynıdır. 
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YAŞ TAYİNİ YÖNTEMLERİ 
 

Yakın Geçmiş Yıllar ile ilgili Ölçümler 
Eski  Mısır  ve  Mezopotamya’da  tarihsel 

kayıtlar 5000 yıl öncesine kadar uzanmaktadır. Bir 

kralın  saltanatı  sırasında  depremler  güneş‐ay 

tutulması  gibi  astronomik  olaylarla  kalibre 

edilebilir. Doğu Akdeniz bölgesi ve kuzey Çin’de 

Yellow  River  havzasında  yaklaşık  3000  yıllık  ve 

batı  Akdeniz  bölgesinde  ise  yaklaşık  2000  yıllık 

kayıtlar mevcuttur. Kuzeybatı Avrupa  ve Çin’in 

diğer  bölgelerinde  kayıtlar  biraz  daha  sonra 

tutulmaya  başlanmıştır.  Yeni  Dünya’da,  Latin 

Amerika’nın  Pasifik  kıyısında  450  yıldan  daha 

fazla  kayıtlar  bulunmaktadır.  Diğer  aktif 

sismojenik bölgelerde ise, iki yüz yıllık ya da daha 

az kayıtlar mevcuttur.  

Ağaç  halkalarının  yıllık  büyümesi  ile  ilgili 

çalışma  olan  dendrokronoloji,  iyi  ve  kötü  ortam 

koşullarını  temsil  eden  büyüme  yıllarını 

kullanarak,  canlı  ağaçlardaki  halkaların  ölü 

ağaçlar  ile  karşılaştırıldığı  durumda  hemen 

hemen  10.000  yıllık  olayları  yaşlandırma 

potansiyeline  sahip  bir  yaşlandırma  yöntemidir. 

Yaşayan  ağaç  ile  bağlantı  kesilse  ve  takvim  yılı 

saptanamazsa  bile,  aynı  koşullardaki  büyüme 

yıllarında  oluşan  anormal  halka  şekilleri  (ya  da 

ağaç  kabuğu  korunursa,  ağacın  ölümü) 

belirlenerek,  farklı  ağaçlara  ait büyüme halkaları 

diğerleri  ile  karşılaştırılabilir.  Kuraklık  sonucu 

halkaların  genişliğinde  değişimlerin  olduğu 

Güneybatı  Amerika  gibi  yarı  kurak  bölgelerde 

(halkalar su streslidir) halkaların karşılaştırılması, 

iklimsel  değişimlerin  çok  az  olduğu  nemli  ve 

sonuçta  daha  üniform  halka  genişliği  veren 

bölgelere  kıyasla  daha  olasıdır.  Büyük  orman 

yangınlarından  kalan  yanma  izleri,  aynı 

ormandaki  halkaların  karşılaştırılması  açısından 

kolaylık sağlar.  

Ağaçlar tiltlenebilir ya da bir fay tarafından 

kökleri  makaslanmış  olabilir;  veya  bir  deprem 

sarsıntısı ağacın ana dallarını kırabilir. Bu olaylar 

ağaçın  gelişimini  etkiler  ve  çok  dar  ya  da 

konsantrik  olmayan  halkaların  gelişimine  neden 

olur.  Kıyı  bölgelerindeki  ormanlık  alanlar,  1964 

Alaska depreminde olduğu gibi, deprem  sonucu 

ani  çökme  nedeniyle  deniz  basması  sonucu  su 

altında kalabilir.  

Ağaç  halkaları  ile  ilgili  çalışmalar  birkaç 

depreme ilişkin araştırmalarda kullanılmıştır. San 

Andreas fayındaki yaşlı ağaçlar, 1812 depreminin 

faydaki  kayma  sonucu  oluştuğuna  ait  veriler 

sağlamıştır.  Seattle  doğusunda  (Washington)  üç 

masif  heyelan  sonucu Washington  Gölü’nde  su 

 

 
 

Şekil 6.7 180 oranının (solda) yedi karottaki iki kokolit türü (sağda) ile karşılaştırılması. V23-100, V28-239, V22-174 ve V28-
238 karotları tropikal ve yarı tropikal bölgelerden; diğerleri yüksek enlem bölgelerinden alınmıştır. Devamlı çizgiler Emiliania 
huxleyi türünün; kesikli çizgiler Gephyrocapsa caribbeanica türünün göreceli bolluğunu yüzde cinsinden ifade eder. Sayılar 180 
aşamaları; kesikli yatay çizgi Gephyrocapsa caribbeanica-Emiliania huxleyi‘nin baskın terslenme düzeyinin konumunu ifade eder 
(Thierstein vd., 1977).  
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altında kalmış ağaçların halkalarının  (kabuk dahil) 

karşılaştırılması  ile  ilgili  çalışmalar,  heyelanların 

aniden  oluştuklarını  ve  1000‐1100  yıl  önce  Seattle 

fayında  büyük  bir  depremin  olmuş  olabileceğini 

ortaya  koymuştur  (Jacoby  vd.,  1992).  Yedi  adet 

kabuklu ağaç birbiri  ile karşılaştırılmıştır. Bunların 

altısı Washington Gölü’nde ve bir  tanesi  ise Seattle 

kuzeyinde,  Puget  Sound  kıyısındaki  bir  tsunami 

sonucu  su altında kalmış olan ani  çöken bir gelgit 

bataklığında  kapanlanmıştır  (Atwater  ve  Moore, 

1992).  Radyokarbon  yaş  tayini  her  iki  bölgedeki 

ağaçların  1000‐1100  yıl  önce  öldüklerine  işaret 

etmektedir.  İki  bölgedeki  ağaç  halkaları 

karşılaştırılarak  Washington  Gölü  ve  Puget 

Sound’daki ağaçların aynı yılın sonbahar, kış ya da 

ilkbahar mevsimi başlarında öldükleri anlaşılmıştır. 

İki  bölge  de  Seattle  fayının  yakınında  yer 

almaktadır.  Ancak,  ortam  konumları  her  iki 

bölgedeki ağaçların  tektonik olmayan benzer ölüm 

koşullarını engelleyecek derecede yeterince farklıdır 

(Jacoby vd., 1992). 

Bir yitim kuşağında olan bir deprem  sonucu 

Washington kıyısında 300 yıl önce aniden su altında 

kalmış  ağaç  halkaları  ile  ilgili  araştırmalar 

yapılamamıştır. Çünkü, ağaç köklerindeki kabuklar 

dahil, halkalar takvim yılı ile karşılaştırılamamıştır. 

Ağaçların  su  altında  kaldıktan  sonra  büyümeye 

devam etmesi diğer bir diğer sorunu oluşturmuştur 

(G.  Jacoby  ve  D.  Yamaguchi,  araştırmalar  halen 

sürmektedir).  Deprem  araştırmalarında 

dendrokronoloji, büyük ağaçların bulunduğu yerler 

ve  halka  genişliğini  etkileyen  diğer  etkenler  gibi, 

temel bilgilerin alındığı yerlerle sınırlıdır. 

Depremler  sonucu  yüzeye  yakın  tabakaların 

sarsıntıyla  deforme  olmasına  bağlı  olarak  göl 

çökellerinde  oluşan  açık  ve  koyu  tabakalar  (yani 

varvalar)  deprem  izlerini  gösteren  çok  önemli 

verilerdir.  Bu  sarsıntı  yoğun,  çökel  yüklü 

türbülanslı  taban  akıntıları  sonucu  türbiditleri 

(örneğin 1000‐1100 yıl önce Washington Gölü’ndeki 

bir  depreme  işaret  eden  türbiditik  çökeller,  bkz. 

Karlin  ve Abella,  1992  ve  Bölüm  12)  oluşturabilir. 

Bu  yöntemi  kullanarak,  batı  A.B.D.’ndeki  Great 

Basin’de  Geç  Pleyistosen  göl  çökellerinde  olduğu 

gibi,  bilinmeyen  bir  uyumsuzluk  (çökeldeki 

kesiklik)  incelenmek  istenebilir.  Radyokarbon, 

volkanik  kül  tabakaları  ya  da  seküler  manyetik 

değişimleri kullanarak birbirinden bağımsız yapılan 

yaş denetimleri, yaşlandırma amacıyla bu yöntemi 

kullanmadan  önce  çökellerdeki  kesilmeleri 

araştırma açısından gereklidir. 

Tefrokronoloji,  sedimenter  ve  volkanik  seriler 

ve faylanma olaylarını karşılaştırmak amacıyla tefra 

çökellerini  (volkanik  kül  ve  tüf)  kullanan  bir 

yaşlandırma  yöntemdir  (Sarna‐Wojcicki  ve  Davis, 

1991).  Tefra  çökelleri,  K/Ar  ya  da  fizyon  izi 

yöntemleri  (bkz.  bir  sonraki  metin)  kullanılarak 

radyometrik olarak yaşlandırılabilir ve ana element 

ve  iz element, mineraloji ve cam parçalarının  rengi 

ve morfolojisi esas alınarak karşılaştırılabilir. Bir kül 

tabakası  iklimsel,  plinian  tipi  bir  volkanik 

püskürmenin olduğu  (gün, ya da bir yıl veya daha 

fazla bir  sürede olan bir dizi püskürmeler)  jeolojik 

zamandaki  ani  olayları  gösterir.  Yaygın  bir  tefra 

örtüsü  farklı  çökel  ortamlarındaki  çökel  serilerinin 

karşılaştırılmasını  mümkün  kılar.  Örneğin, 

Günümüzden  6700‐6850  yıl  öncesi  bir  yaşa  sahip 

olan,  Crater  Lake’deki  (Oregon)  Mazama  kül 

tabakası  batı  A.B.D.’nde  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi’nde,  Kanada’nın  güney  batısında  Rocky 

Dağları’nda  ve  Oregon’nun  batısındaki  Juan  de 

Fuca  levhasının abisal düzlüğü çökellerinde yaygın 

olarak yer almaktadır. Batı A.B.D.    (Sarna‐Wojcicki 

vd.,  1991),  Japonya  (Machida,  1991)  ve  Yeni 

Zelanda’da  tefrokronolojik  karşılaştırmalar  yaygın 

olarak kullanılmaktadır. 

              

Radyokarbon Yaş Tayini 
Her  1012    adet  karbon  atomundan  biri,  üst 

atmosferde  kozmik  ışınlarla  azot  atomlarının 

bombardımanı  ile  oluşan  14C’dir.  14C  oksijenle 

birleşerek CO2 oluşturur. CO2 alt atmosferde yayılır 

ve başlıca yüzey suları aracılığıyla jeolojik ortamlara 

karışır.  14C  fotosentez  sonucu  canlı  organik 

malzemelere  ve  oradan  tüm  besinlere  katılır.  Bitki 

ya da hayvanlarda sabit bir  14C ve  12C  izotop oranı 

bulunur.  Fakat,  sistemin  kapalı  olması  koşuluyla, 

öldükten sonra hiçbir 14C sisteme giremez. Yaklaşık 

5730  yıl  yarı  ömürle,  14C  çürümeye  başladığı  ve 

tekrar 14N’e dönüştüğü için, izotopik oran azalmaya 

başlar.  14C  çürümeye  devam  ederken  radyasyon 

yayılır.  Yarı  ömür  numunedeki  14C’ün  yarısının 

5730  yılda  yok  olduğu,  geri  kalan  14C’ün  yarısının 

ise diğer  5730  yılda  yok  olduğu  anlamına  gelir  ve 

bvu  süreç  böyle  devam  eder.  Şimdiye  kadar 

ölçülmüş maksimum  radyokarbon yaşı yaklaşık 75 

bin  yıldır;  ölçülen  14C  miktarı,  organizma 

ölümündeki  seviyenin  yaklaşık  onbinde  biri 

kadardır (Stuvier, 1991). 

Geleneksel  14C yaş tayininde  14C miktarı,  14C’ün 

çürüyerek  14N’e  dönüşmesi  sırasında  yayılan 

radyasyon  ölçülerek  tahmin  edilir.  ±80  yıl 

hassasiyetle yeterince  radyasyon kaydetmek birkaç 

gün  sürebilir. Karbon numunesi küçükse, ya da 30 

bin  yıldan daha  yaşlı  ise,  kozmik  ışınlarla üretilen 

zemin radyasyonundaki  14C’ün çürümesi nedeniyle 

radyasyonu  saptamak  oldukça  güçtür.  Bu  zemin 
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radyasyonu,  radyasyonu  ölçmek  için  kullanılan 

ekipman  civarındaki  koruyucu  kalkanı  arttırmak 

suretiyle  (örneğin zeminin derinliklerinde yer alan 

laboratuvarlarda  numune  radyasyonunu  ölçerek) 

azaltılabilir. Daha  büyük  numuneler  ölçülerek  yaş 

çözünürlükleri  artırılabilir.  Çünkü,  daha  büyük 

numuneler  hesaplanan  dönem  sırasında  daha 

büyük 14C miktarının çürümesine neden olur. Daha 

büyük  numuneler  yaş  aralığının  60  bin  yıla  kadar 

uzatılmasına olanak sağlarlar. 

İvme  kütle  spektrometresi  (AMS)  yaş  tayini 

yönteminde,  numune  iyonize  edilir  ve  iyonlar 

atomik kütle ya da yüklenecek kütle oranı  ile ayırt 

edilir.  Diğer  tarafta,  numune  alımındaki  zaman 

esnasında  yalnızca  12C’ye  çürüyen  14C  geleneksel 

yaş  tayini  yöntemiyle  ölçülürken,  tüm  14  kütle 

iyonları AMS yaş tayini ile doğrudan hesaplanır. Bu 

yolla, geleneksel yaş  tayini  için gerekli numunenin 

binde  biri  kadar  (0,01 mg)  az  bir  numune  ile  yaş 

saptanabilir. AMS yaş tayini 50 bin yıl kadar bir yaş 

aralığına sahiptir. Günümüzdeki minumun karbon 

miktarının  neden  olduğu  kirlenmeden  dolayı,  bu 

yaş  aralığı  geleneksel  yaş  tayinindeki  zaman 

aralığından  önemli  derecede  farklı  değildir  fakat, 

daha iyi laboratuvar süreçleri ile gelecekte bu aralık 

arttırılabilir. Günümüzde, AMS yaş  tayini maliyeti 

geleneksel  yaş  tayini  maliyetinin  1,5  ile  2,5  katı 

kadardır.  Buna  karşın,  ±10  yıl  hassasiyette 

geleneksel  radyokarbon  yaş  tayini  standart  AMS 

yaş tayininden daha pahalıdır (Sieh vd., 1989). 

Kabuk  karbonatları  ile  ilgili  çok  ucuz 

radyokarbon  yaş  tayini,  sıvı  absorbe  olmuş  C02 

ışıldama  sayısına  göre  belirlenir  (Vita‐Finzi,  1991). 

Vita‐Finzi  tarafından  birinci  derecede  yaş  tayini 

olarak adlandırılan bu yaş tayini geçmiş 7000 yıllık 

yaşlar ile iyi bir uyumluluk gösterir. Düşük maliyet, 

birinin  kendisine  ait  laboratuvarında  çok  sayıda 

numenenin yaşlandırılması anlamına gelir. Böylece 

sonuçlar çok hızlı bir şekilde elde edilebilir. 

Burada temel varsayım, karbon numunesinin 

kirlenmemiş  olması  ve  organizmanın  ölmesinden 

itibaren karbon  izotopu  ile  ilgili kapalı bir sistemin 

mevcut  olmasıdır.  Zemin  yüzeyinin  oldukça 

altlarından numuneler alınarak kirlenme olasılığı en 

aza  indirgenebilir.  Humik  asitle  kömürümsü 

malzeme  doygunluğu  nedeniyle  olan  kirlenme, 

alkali  çözücüyle  humik  bileşen  uzaklaştırılarak 

azaltılabilir.  Kabuklar,  tüf  ve  toprak  karbonatları 

yaş tayini için güvenilir sonuçlar vermezler. Çünkü, 

bunlar  kapalı  bir  sistem  oluşturmazlar.  Kabuklar 

yeraltı suyu ile reaksiyona girerek C verirler ve elde 

edilen yaş, kabuktaki aragonitin  rekristalize olarak 

kalsite  dönüştüğü  zamana  karşılık  gelir. 

Rekristalizasyon  miktarı  x‐ışını  kırılma  analizi  ile 

tespit edilebilir. Genellikle bir kabuğun dış tabakası 

hidroklorik  asitle  çözülür.  Burada  en  içteki 

tabakanın kapalı bir  sistem oluşturduğu varsayılır. 

Taşların  alt  kenarındaki  toprak  karbonatları, 

tabakanın  dış,  orta  ve  iç  kısımları  ayrı  ayrı 

yaşlandırılarak  araştırılır  (Pierce,  1986).  Teorik 

olarak en içteki tabaka en yaşlıdır ve gerçek yaşa en 

yakın  olanıdır. Numune  alma,  taşıma  ve  saklama 

esnasında  kirlenme  gelişebilir.  Ayrıca,  saklama 

sırasında  suya  doygun  denizel  çökel  kuyu 

numunelerinde  karasal  bakteri  gelişimi  de 

kirlenmeye neden olabilir.  

50 bin yıl yaşındaki bir numune orijinal 14C’ün 

binde  birini  içerir  ve  bu miktara  ilave  güncel  14C 

karışımı  5730  yıllık  yarı  ömür  yaşını  azaltır.  Buna 

karşın,  kömür  ya  da  grafit  gibi  daha  yaşlı  ölü 

karbonun  neden  olduğu  kirlenme  daha  az  sorun 

teşkil  eder.  1  g  C  numunesine  10 mg  ölü  karbon 

ilave edilerek %1 C etkinliği azaltılır ve numune 80 

yıl daha  yaşlı  yapılabilir  (Stuiver,  1991). Kirlenme, 

yaşlı numunelere göre genç numunelerde çok daha 

azdır. Düşük miktarda  14C  içeren  bir  numunedeki 

kirlenme  nedeniyle  30  bin  yıldan  daha  yaşlı 

numuneleri  yaşlandırırken  oldukça  dikkatli 

olunması gerekmektedir.  

Okyanuslar  ya  da  göllerdeki  mevcut  14C 

miktarı  atmosferdeki  miktardan  farklı  olabilir. 

Okyanus  ya  da  göllerdeki  14C  miktarı 

atmosferdekinden  daha  düşüktür.  Okyanusal 

kabarmalar  sonucu  daha  eski  sular  yüzeye  gelir; 

Antartik  Okyanusu’nda  ondokuzuncu  yüz  yıl 

kabukları  14C  yaş  tayinine  göre  1000‐1300  yıl  yaşı 

vermiştir (Stuiver, 1991). Göller çok daha eski yaşlar 

veren  karbon  oranına  sahip  sulardan  oluşur. 

Özellikle  yeraltı  suyundan  karışan  eriyik  halde 

bulunan bikarbonat katkısı  içeren göller bu  türden 

göllerdir. Büyük Tuz Gölü’nün  (Utah) kenarındaki 

kaynaklar boyunca yer alan güncel kabuklar 25 bin 

yıl  yaşı  vermiştir  (D.  Curry’nin  M,  Machette  ile 

sözlü  görüşmesi).  Bu  tür  etkiler  için  rezervuar 

düzeltmesi  yapılmalıdır.  Atmosfer  ile  denge 

konumunda bulunan  bitkiler  (diatomeler dahil) ve 

göl  suyu  ile  denge  konumunda  olan  göl 

karbonatlarındaki  karbon  oranları 

karşılaştırılmadıkça,  bu  düzeltmenin  ne  olduğunu 

tahmin etmek güçtür. 

Diğer  hatalar  laboratuvar  ölçümlerindeki 

hassasiyet  ile  ilgilidir.  Bu  ölçümlerdeki  hatalar 

tekrarlı  analizler  ve  farklı  laboratuvarlarda  aynı 

numunenin  farklı  kısımlarının  analizleri  ile 

değerlendirilir.  Ayrıca,  belli  bir  radyoaktivite 

ölçümlerinde istatiksel belirsizlikler vardır.  
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Biasi  ve  Weldon  (1994)  yaşı  bilinen  birçok 

numune ile ilgili bilgilere belirli bir ağırlık vererek, 

San  Andreas  fayında  Palet  Creek  ve 

Wrightwood’daki  radyokarbon  yaşları  ile  ilgili 

istatistiksel  güven  aralıklarını  daraltmışlardır.  Bu 

bilgiler  numunelerin  stratigrafik  yeri,  özellikler 

arası  ilişkiler,  çökel  birikim  hızları,  yaşlandırılmış 

turba  kalınlıkları  ve  kalıntılar  gibi  yaşı  bilinen 

tarihsel döneme ait malzemelerdir. Şekil 6‐8’de tam 

bir yaş dizisine ait bir örnek gösterilmektedir. 

İlk  olarak  atmosferdeki  14C/12C  oranının 

zamanla  sabit olduğu varsayılır. Ne var ki, dünya 

etrafında  manyetik  koruyucu  dayanımındaki 

değişimden  dolayı  bu  oran  zamanla  değişir; 

manyetik  koruyucu  bazı  kozmik  ışınlarının  yer 

atmosferinden sapmasına neden olur. Bu değişimler 

yerin  iç  manyetik  alanının  dayanımındaki  yavaş 

değişimler  ve  güneş  rüzgarları  ile  ilgili 

dalgalanmalar  sonucu  oluşan  kısa  süreli 

değişimlerden  ileri  gelir.  Geçmiş  4500  yıllık  süre 

için  karasal  numunelerin,  takvim  yılı  ile  bir  dizi 

ağaç  halkalarına  ait  radyokarbon  yaşlarına  dayalı 

olarak  yapılan  kalibrasyonu  (Stuiver  ve Kra,  1986; 

Stuiver  ve  Pearson,  1986),  radyokarbon  zaman 

cetvelinin  takvim  yılı  cetvelinden  500  yıl  kadar 

farklı  olabileceğini  göstermektedir  (eğrinin  bir 

kısmı  için  bkz.  Şekil  6‐9).  Belli  zamanlarda 

atmosferdeki  14C  seviyesi,  radyoaktif  çürüme 

sonucu azalan 14C ile aynı oranda azalmaktadır. Bu 

durum,  kümelenmiş  radyokarbon  yaşları  elde 

edilmesine  yol  açmaktadır.  Örneğin, M.Ö.  420  ile 

M.Ö.  750  (takvim  yılı)  olarak  ayrı  ayrı 

yaşlandırılmış  numuneler  günümüzden  2430‐2470 

yıl  öncesi  radyokarbon  yaşları  vermiştir  (Stuiver, 

1991).  

A.B.D.  Jeoloji Kurumu’ndan Alan Nelson ve 

Stephen  Personius  bu  sorunu  dile  getirmişlerdir. 

Araştırmacılar Oregon’un  güney  kıyı  bölgesindeki 

South  Slough’da  turba  numunelerini  dikkatlice 

seçerek ve analiz ederek 14C yaşları elde etmişlerdir. 

Her  iki  kuyudan  aynı  turba  seviyesinden 

numuneler  alarak  hipotezlerini  test  edecek  yaşlar 

elde etmişlerdir. Elde ettikleri sonuçlar Şekil 6‐10’da 

gösterilmektedir.  TC  kuyusundaki  turbadan  elde 

edilen dört yaşın ağırlıklı ortalama yaşı 2487±35 14C 

yaşı vermiştir. Takvim yılından standart sapma 260 

yıldır.  Çünkü  yaşlar  kalibrasyon  eğrisinin  uygun 

olmayan  kısmına  düşmektedir.  WC  kuyusundaki 

ağırlıklı  ortalama  yaş  2350±36  14C  yaşı  olarak  elde 

edilmiştir. Takvim yılındaki sapma 20 yıldır. Çünkü 

yaşlar  eğrinin  uygun  kısmına  düşmektedir.  Bu 

sapmalar  çakışmalı  değildir. Yalnızca  2’nin  katları 

şeklinde hatalar kullanılırsa  (takvim yılı yaşlarında 

büyük  çakışmalar  oluşturmaktadır),  14C  yaşı  iki 

turbanın  da  aynı  olduğu  hipotezini 

desteklemektedir.  Bu  nedenle,  numune  seçiminde 

ve analizinde çok dikkatli olunmasına rağmen, sekiz 
14C  yaşı  iki  kuyu  arasındaki  numunenin  fiziksel 

olarak karşılaştırılmasını desteklememektedir ya da 

çürütmemektedir. 

 
 

Şekil 6.8 San Andreas Fayı (California) üzerinde 
Wrightwood’da stratigrafik sıraya göre yaşlandırılmış 
horizonlar. Kesikli çizgiler, stratigrafik ilişkiler dikkate 
alınmadan önceki kalibre edilmiş yaş dağılımını; devamlı 
çizgiler ise tamamen kısıtlanmış yaş dağılımlarını gösterir. 
Kalibre edilmiş ve tamamen kısıtlanmış yaş dağılımlarının 
ortalamaları sol tarafta stratigrafik katman adı altında 
görülmektedir. 1812 olayı tarihseldir. We3 We4 vb. bireysel 
depremlere işaret eder (Biasi ve Weldon, 1994). 
 

Ağaç  halkası  kalibrasyon  eğrisi  9700  yıla 

uzatılmıştır  (Stuiver,  1991).  Barbados’daki 

mercanların  radyokarbon  yaşları  ile  izotop‐sulu 

kütle  spektrometresi  ile  elde  edilen  yüksek 

hassasiyette  uranyum‐toryum  yaşları 

karşılaştırılarak Günümüzden önce 30.000 yıl geriye 

uzanan kalibrasyon yapılabilmiştir. Bu kalibrasyon 

eğrisi  (Bard  vd.,  1990;  Şekil  6‐11)  20  bin  yıl 

radyokarbon  yaşları  veren  mercanlarda  3500  yıl 

kadar  bir  yaş  farkının  olduğunu  göstermektedir. 

Bunun  anlamı, maksimum  buzullaşma  döneminde 
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14C/12C oranının bugünkünün 1,4‐1,5 katı olmasıdır; 

ayrıca,  buzullaşma  döneminde  çok  düşük  bir 

manyetik  alanın  olduğuna  işaret  eder  (Broecker, 

1992).  Bu  değişimlerden  dolayı,  yaşlar  ya 

düzeltilmemeiş  radyokarbon  yılları  ya  da  takvim 

yılları olarak verilmelidir. 

 

 
 

Şekil 6.9 Radyokarbon zaman ölçeğinin M.Ö. 500’den M.S. 
1950’ye üç halka kalibrasyonu (Stiver ve Pearson, 1986). 
 

Bu  uyarı  radyokarbon  yaş  tayinin  kötü 

olduğu  şeklinde  anlaşılmamalıdır;  aksine,  sadece 

numuneyi  elde  etme  ve  hazırlama  değil;  aynı 

zamanda  sonuçları  yorumlama  konusunda  çok 

dikkatli olunması uyarısı yapılmalıdır. 

 

Uranyum‐Serisi Yaş Tayini 
238U,  235U ve  232Th elementleri çeşitli özellikte yakın 

ürünler meydana  getirirler;  bunlar  pekçok  jeolojik 

malzemede iz miktarlarda bulunurlar. Ana izotopu 

ve yakın atom çekirdeklerini  içeren sistem yaklaşık 

iki milyon yıl örselenmeden kalırlarsa, ana ve yakın 

ürünler  arasındaki  seküler  denge  oluşur.  Bu 

dengenin  bozulması  ayrımlaşmaya  neden  olur. 

Uranyum‐serisi  yaş  tayini,  örselenmeden  sonraki 

seküler  dengenin  derecesini  ölçer. Malzeme  atom 

çekirdeğinde  kapalı  bir  sistemde  kalmalı;  saf  ve 

nispeten  üniform  olmalıdır.  Yaygın  olarak 

kullanılan üç yöntem vardır: (1) 5 bin ile 350 bin yıl 

yaş aralığı olan  (230Th deniz  suyunda  çözünmediği 

için canlı mercanlarda bulunmaz)  230Th açığı ya da 

U‐Th yöntemi (230Th ile 234U arasındaki dengesizlik), 

(2)  üst  yaş  sınırı  180  bin  olan  231Pa açığı yöntemi 

(231Pa  ile  234U arasındaki dengesizlik) ve  (3) yaygın 

olarak  230Th  yaş  tayini  ile  birlikte  kullanılan  234U 

fazlalık  yöntemi  (238U’e  göre  234U  arasındaki 

fazlalık). Fazlalık  234U yaygın olarak doğal  sularda 

ve   ikincil   minerallerde   bulunur  ve  ilk  234U/238U 

 
 

Şekil 6.10 WC-12 ve TC-01 karotlarında radyokarbon ile 
yaşı 2,3 binyıl bulunan zemin ortalama AMS yaşlarının 
kalibre edilmiş yıllara (M.S. 1950’den önce yaklaşık takvim 
yılı) göre kalibre edilmesi. Kalın siyah çizgi Stuvier ve 
Pearson’ın (1986) bir standart sapmalı kalibrasyon eğrisini 
gösterir. Gölgeli alan, TC-01 karotundan (bir standart 
sapma için) bulunan ortalama yaşın 260 yıllık kalibre edilmiş 
zaman aralığına karşılık geldiğini; kalibrasyon eğrisinin daha 
anlamlı kısmına düşen WC-12 ortalama yaşının ise 20 yıllık 
kalibre edilmiş zaman aralığına karşılık geldiğini ifade eder. 
Bir standart sapmadaki kalibre edilmiş aralıkların birbiri ile 
çakışmadığına fakat, iki standart sapmada çakıştığına dikkat 
ediniz (aşmanın zaman aralığı yatay eksen yukarısında düşey 
kalın çizgilerle işaretlenmiştir). Yaşları belirleyen AMS 14C 
Laboratuvarı tüm analitik hataları yaşların standart 
sapmalarına dahil etmişse de; standart sapmalar, kalibrasyon 
eğrisinin geliştirildiği AMS Laboratuvarı ile 14C Laboratuvarı 
arasındaki olası sistematik yaş farklılıklarından kaynaklanan 
küçük ilave hataları kapsamayabilir. Ayrıca numuneler, yaşta 
50-100 yıl farklılık gösterebilen bitki kırıntılarıdır. Bu 
faktörler yaşların standart sapmalarını (ve böylece kalibre 
edilmiş yaşların aşmasını) bilinmeyen fakat muhtemelen az 
sayılabilecek kadar düşük yıl cinsinden arttırma 
eğilimindedir. Her durumda yaşlar aşmalı olacağı için, iki 
karottaki zemin örneklerinin farklı zamanlarda su altında 
kaldığı sonucuna varamayız (Nelson, 1992). 

       

etkinlik  oranı  saptanabilirse,  yaş  tayinlerinde 

kullanılabilir. Bu oran, açık deniz koşulları altındaki 

deniz  suyu  için bilinse de  (Chen vd.,  1986), kapalı 

körfezlerde farklı olabilir. Bu yöntem 100 bin ile 1,5 

milyon yıl aralığını yaşlandırmak  için kullanılabilir 

(Szabo ve Rosholt, 1991).  

Mağara kalsiti, kalsit damarları, yoğun yaysı 

çökelmiş  kalsit  (traverten)  ve  gözenekli  kalsit 

(kalkerli  tüf),  temiz  ve  yoğun  gölsel  karbonat  ve 

toprak  karbonat  (kalkrit,  kırıntılılardaki  karbonat 

kabukları  ve  konsantrasyonları)  gibi  inorganik 

karbonatlar  bu  yöntem  kullanılarak 

yaşlandırılabilir.  Gölsel  karbonatlar  ve  toprak 

karbonatlarda detritik malzeme olması durumunda, 
230Th  kirlenmesi  nedeniyle  düzeltme  yapmak 

gerekir. Uranyum  serisi  yaş  tayini  için, mercan  en 
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güvenilir  organik  karbonatı  içerir.  Yeni  Gine’de 

fosil mercanlar  18O zaman  cetvelini kalibre  etmek 

için  kullanılmaktadır;  Kuzey  Amerika  batı 

kıyısında,  güney  batı  Oregon’un  kuzeyine  kadar 

uzakta olan mercanlar yaşlandırılmıştır. Yaş  tayini 

yapabilmek  için, mercan malzemesinin  rekristalize 

olmamış  aragonitten  oluşması  gerekmektedir  ve 

gözeneklerde  ya  da  çökelme  sonrası  karbonat 

çimentoda  kirletici malzemenin  olmaması  gerekir. 

İzotop‐sulu  spektrometresi  kullanarak  yeni  ölçüm 

tekniklerinin  geliştirilmesi  sonucu,  Edwards  vd. 

(1987)  ±5  yıl  yıl  hata  ile  180  yıl  kadar  yaşlı  bir 

mercanı ve ±1100 yıl hata  ile 123,1 bin yıl yaşlı bir 

mercanı  yaşlandırmada  230Th  eksikliği  yöntemini 

kullanmışlardır. 

 
 

Şekil 6.11 Geçmiş 30.000 yıl için radyokarbon zaman 
ölçeğinin kalibrasyonu. Kalibrasyon işlemi izotop sulanması 
kütle spektrometrisinden elde edilen yüksek hassasiyetteki 
U-Th yaşlarına (daireler), varvalı çökellere (büyük çarpı 
işaretleri) ve üç halkaya (küçük çarpı işaretleri) 
dayanmaktadır (Bard vd., 1990). 
 

Molluskalar  ve  deniz  kestaneleri  uranyum‐

serisi  yaş  tayininde  kullanılmaktadır.  Ancak, 

hayvanın  ölümünden  sonra  uranyum  kabuklara 

katılır.  Bu  durum  hatalara  neden  olur  ya  da 

minumum bir yaş verir. 

Detritik  içermeyen  evaporitler  çökelim 

zamanı  ile  ilgili  uranyum‐serisi  yaşları  saptamak 

için kullanılır. İkincil silisler yaşlandırılabilir ancak, 

sonuçlar diğer yöntemler  ile denetlenmelidir. Fosil 

kemikler  organizma  öldükten  sonra  uranyum 

alırlar  ve  kemik  ve  diş  minesi  ile  ilgili  yaşlar 

güvenilir  değildir.  Genç  volkanik  malzemeler  (1) 

kısmı  ergime  ve  sokulum  sırasında  seküler  denge 

sağlanırsa, (2) püskürme sonrasında hiçbir kabuksal 

kirlenme  yoksa  ve  (3)  katılaştıktan  sonra  volkanik 

kayalar  kapalı  bir  sistem  olmaya  devam  ederse, 

yaşlandırılabilir.      
 

Uranyum Trendi Yaş Tayini 
Uranyum  serisi  yaş  tayinindeki  güçlük, 

pekçok Kuvaterner yaşlı çökelin 238U, 234U ve 230Th’a 

göre  açık  sistemler  olması  ve  bu  nedenle  bu 

yöntemleri  kullanarak  yaş  tayini  yapılamamasıdır. 

Uranyum‐trendi yaş tayini ile pekçok çeşit çökelleri 

yaşlandırmak mümkündür. Bu yöntem, Kuvaterner 

yaşlı  alüvyonlar,  rüzgar  çökelleri,  buzul  çökelleri, 

volkanik kül ve denizel sekilerden alınan örneklere 

uygulanmaktadır. 

Uranyum  yapısal  olarak  minerallerde  ve 

başlıca  yeraltı  suyunda hareketli  bir  biçimde,  sabit 

bir  şekilde  oluşur.  Ayrımlaşma,  sabit  formdan 
234U’nun  tercihli  yıkanmasıdır.  İzotop  ayrımlaşma 

paternleri,  açık  sistem  yaşlandırmayı  mümkün 

kılacak  şekilde  zamana  bağlı  olarak  etkilenir.  Bu 

yöntem,  jeolojik malzemeler çökeldikten sonra açık 

bir  sistemde  denge  derecesi  ve  sürekliliğini 

saptamak  için gerekli sayısal modellemeye bağlıdır 

(Muhs  vd.,  1989;  Rosholt,  1985;  Szabo  ve  Rosholt, 

1991). 

Yüzey  çökellerinde  saat,  toprak  oluşumu 

başlangıcından  ziyade  çökel  içerisinde  yeraltı 

suyunun hareketinin başlaması ile çalışmaya başlar. 

Yeraltı  suyu  çökel  içerisinde  hareket  eder  ve 

uranyumu taşımaya başlar. Ancak, çökel sıkılaşması 

ve  toprak  oluşumundan  dolayı  azalan  bir  şekilde 

olur.  Burada  önemli  olan,  bir  çökel  içerisinde 

hareket  eden  su  miktarı,  akış  hızı,  eriyik  haldeki 

uranyum yoğunlaşması ve sabit durumdakine göre 

eriyik  haldeki  uranyum  yoğunlaşmasıdır. 

Uranyum‐trendi yaş tayininde, aynı yerden birazcık 

farklı  fiziksel  ve  kimyasal  özelliklere  sahip  birkaç 

numune  alınır.  (234U‐238U)/238U’e  karşı  (238U‐
230Th)/238U bir grafiğe yerleştirildiğinde, aynı yerden 

alınan numuneler düz bir doğruyu  izler. Bu doğru 

denge  konumunda  olmayan  bir  eğrinin  tanjantını 

saptamak  için  kullanılır  (Şekil  6‐12a).  Bu  eğrinin 

diğer yaş  tayini yöntemlerine göre kalibre edilmesi 

gerekir. Eğrinin eğimi esasen çok genç ve çok yaşlı 

malzemelerde sıfırdır ve sıfır doğru eğimi nispeten 

yaşa göre duyarsızdır. En güvenilir yaşlar %10 hata 

ile 60 bin ile 600 bin aralığındadır. Daha üst ve daha 

alt yaş aralıklarında daha büyük hatalar gözlenir.     
 

Potasyum‐Argon Yaş Tayini 
Argon  atmosferin  yaklaşık  %1’ini  oluşturur. 

36Ar,  38Ar  ve  40Ar  olmak  üzere  üç  duraylı  iztopu 

vardır.  40Ar  atmosferik  argonun  %99,6’sını 

oluşturur.  Potasyum‐Argon  yaş  tayini  40K  ile 
40Ar’nun  radyoaktif  çürümesine  göre  yapılır. 
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Volkanik  kayaları  yaşlandırmak  için,  40Ar’un  ne 

kadarının atmosferik olduğu ve ne kadarının 40K’un 

radyoaktif  çürümesi  olduğunun  belirlenmesi 

gerekmektedir.  Atmosferdeki  40Ar  ile  36Ar’nun 

atomik oranının  sabit  (295,5) olduğu bilindiği  için, 

söz konusu yaşlandırma mümkündür. Bu oran esas 

alınarak 36Ar’nun ölçümü, atmosferik olan 40Ar’nun 

miktarını saptamayı mümkün kılar. Arta kalan 40Ar 

radyojeniktir  ve  yaşı  40K’un  radyojenik  40Ar’unun 

oranına eşittir.  
40Ar/39Ar  yaşlandırma  yönteminde,  nükleer 

bir reaktörde  39K,  39Ar’a dönüştürülür ve Ar  izotop 

oranı  kütle  spektrometresi  ile  saptanır.  Ar  artan 

ısınma  evrelerinde  serbest  kalırken,  40Ar  ve  39Ar 

oranları  ölçülür. Numunenin  daha  derin  kısımları 

argonu  serbest  bırakırken,  herbir  ısınma  evresi 

görünür  bir  yaşa  karşılık  gelir.  Argon  oranlarına 

göre  ısınma evreleri bir grafikte gösterildiğinde bir 

“plato”  oluşturacak  şekilde,  bu  görünür  yaşlar 

yaklaşık aynı olmalıdır. Bu yöntem egemen olarak, 

genç termal olaylarla K‐Ar saatini yeniden ayarlama 

şansının çok büyük olduğu daha yaşlı numunelerde 

kullanılır.  Bu  yöntem  Kuvaterner  ile  ilgili  yaş 

tayinlerinde  yaygın  olarak  kullanılmamaktadır. 

Çünkü  Kuvaterner  yaşlı  örnekler,  doğru  ölçüm 

yapmaya  yetecek  radyojenik  argon  üretecek 

derecede  yüksek  potasyum  yüzdesi  nadir  olarak 

içerirler.  Ancak,  Pringle  vd.  (1992)  radyojenik 

olmayan argon kirlenmesini ortadan kaldırmak için 

düşük sıcaklık  ısınma evreleri kullanmışlar ve Yeni 

Zelanda’da  330  bin  yıl  kadar  genç  plajioklazları 

yaşlandırabilmişlerdir.  Genç  kayaları 

yaşlandırmada  bu  yöntemin  başarısı  kısmen  çok 

daha  yüksek  hassasiyetteki  modern  kütle 

spektrometrelerineabağlıdır.

 

 
 

Şekil 6.12 (a) Üç örnekli çökelde uranyum trendi eğimi için 234U-230Th dengesizliğinin kuramsal gelişimi. Eğrinin teğeti, 
eğrinin yaş kalibrasyonunun diğer yöntemler kullanılarak yapılması durumunda, çökelin yaşının bir ölçüsüdür. Eğimin 
teğetini bulmak için birkaç numune gereklidir (Rosholt, 1985 ve Muhs vd. 1989’dan). (b) Colorado Nehri’nin uranyum trendi 
kullanılarak yaşlandırılmış sekilerini gösteren diyagramatik enine kesiti. 
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Şekil 6.12 (c,d,e) (b)’de görülen üç sekinin uranyum trendi yaşları. Bir trend çizgisi elde etmek için her sekiden yeterli 
numune alınabilmiştir; eğimi daha fazla olan eğriler daha büyük yaşları ifade eder. (b-e) Machette ve Rosholt’dan (1991). 

 

Kuvaterner  yaşlı  volkanik  kayaları 

yaşlandırma  sırasında  üç  sorunla 

karşılaşılmaktadır:  (1)  bir milyon  yılda  çok  az  40K 

çürüyerek  40Ar’a  dönüşmektedir  ve  bu  nedenle 

Kuvaterner  yaşlı  örneklerde  atmosferik  40Ar 

düzeltmesi  çok  büyük  olmaktadır.  Ayrıca, 

püskürme sırasında mağma içerisinde kapanlanmış 

atmosferik  argon  denge  konumunda  olmayabilir; 

onun  yerine  ayrımlaşmaya  uğrayabilir  ve  sonuçta 

atmosferik  40Ar’nun aşırı dengelenmesinden dolayı 

çok  genç  olan  bir  görünür  yaş  verir.  (2) Volkanik 

kayalar  içerisinde yer  alan  küçük miktardaki  yaşlı 

bir malzeme  anormal  derecede  daha  eski  bir  yaş 

verecektir.  (3)  Numune  aşırı  derecede  radyojenik 

argon  içerebilir.  Bir  başka  deyişle,  atmosfere  göre 

yüksek  40Ar/36Ar  olan  argondan  oluşabilir.  Argon 

magma odasında kolaylıkla denge durumuna geçer 

ve magma odasındaki kristal argon  içeriği, mağma 

odasındaki  40Ar’nun  kısmi  basıncı  ile  denetlenir. 

Püskürme  sırasında,  yer  kütlesindeki  ince  taneli 

kristaller  (mikrolitler)  hemen  tüm  aşırı  radyojenik 

argonu kaybederler. Kayıp oranı kristal büyüklüğü 

ve  sıcaklığa bağlıdır. Ancak, daha büyük kristaller 

(fenokristaller)  soğuma  sırasında  çok  aşırı 

radjojenik  argon  tutarlar.  Yukarıda  tanımlandığı 

üzere,  daha  yaşlı  malzemelerden  oluşan 

inklüzyonlar  çok  eski  olan  yaşlar  verirler. 

Dolayısıyla,  her  ne  kadar  sanidin  fenokristalleri 

(volkanik  kayalarda  bulunan  potasyum  feldispat 

çeşidi)  güvenli  yaşlar  verse  de,  genç  volkanik 

kayalarda K‐Ar  yaş  tayini  fenokristallerden  ziyade 

mikrolitler  üzerinde  yapılır.  Mikrolitleri 

yaşlandırmak önemlidir. Ancak, kütledeki volkanik 

camları  yaşlandırmak  önemsizdir.  Çünkü 

hidratasyona uğramışlarsa güvensiz yaşlar verirler.  

Akıntıların  masif  iç  kısımlarında  daha  az 

sayıda  boşluklar  (büyük miktarda  hava  içeren  gaz 

kabarcıkları)  bulunur  ve  akıntının  altındaki  ve 

üstündeki  kayalarla  kirlenme  olasılıkları  çok 

düşüktür.  Nispeten  yavaş  yavaş  soğuduğu  için, 
40Ar’nun kaçması için gerekli zamana sahiptir.  

Mağma  püskürürken, mağma  içerisine  giren 

atmosferik  argonun  dengeye  ulaşmaktan  ziyade 

ayrımlaşmaya  uğradığı  daha  önce  belirtilmişti.  Bu 

nedenle,  çok  genç  görünür  yaşlar  verirler. 

Matsumoto vd.  (1989,  baskıda)  Japonya’da  tarihsel 

döneme  ait  lav  akıntılarında  40Ar/36Ar  ve  38Ar/36Ar 

oranlarını  saptamışlar  ve  atmosferik  argona  ilişkin 

kütle‐ayrımlaşma  düzeltmesini  araştırmışlardır.  Bu 

düzeltme  volkanik  kayaları  yaşlandırmak  için 

gereklidir.  Araştırmacılar  40Ar/36Ar  oranını  tahmin 

etmek  için  farklı  bir  yöntem  (pik  yükseklik 

karşılaştırması)  kullanmışlar  ve  40Ar/36Ar  oranını, 

değişmeyen  38Ar/36Ar  oranı  ile  karşılaştırmışlardır. 
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Bu  yöntemi  kullanarak,  araştırmacılar  30  bin  yıl 

kadar  genç  bir  yaş  veren  bir  ile  iki  ağırlıklı  K2O 

yüzdesi olan  lavları yaşlandırabilmişlerdir. Hu vd. 

(1994) 5 farklı yerden alınan 63 sanidin kristalinden 

izokron (36Ar40Ar’ye göre grafiğe aktarılmış 39Ar40Ar 

fonksiyonu)  oluşturacak  lazer  füzyon  yöntemi 

kullanarak,  40Ar39Ar  izotoplarına  göre  Mono 

Krateri’nin  yaşını  12.560±470  yıl  olarak 

saptamışlardır.  Bu,  bağımsız  bir  14C  yaşı 

kalibrasyonunu  mümkün  kılmaktadır;  ilerideki 

gelişmeler  Holosen  yaşlı  volkanik  malzemelerin 
40Ar39Ar  lazer  yaş  tayin  yöntemine  göre 

yaşlandırılmasına olanak verecektir. 

               

Fizyon İzi Yaş Tayini 
Bir  238U  atomu  en  yaygın  olarak  alfa 

tanecikleri  yayarak  çürür;  daha  ender  olarak  da 

kendiliğinden bölünme  ile  çürüyerek,  fizyon‐izi adı 

verilen  10  ile  20  uzun  çizgisel  hasar  zonu 

oluşturacak şekilde, zıt yönlerde geri gelen iki atom 

çekirdeğine  dönüşür.  Uygun  bir  kimyasal  eriyik 

(volkanik  camlar  için  hidroflorik  asit,  zirkon  için 

alkali  akıntı,  apatit  için  nitrik  asit)  içeren  asitle 

yaktıktan  sonra  iz,  optik  mikroskopla 

gözlenebilecek  kadar  büyütülür.  238U’in 

kendiliğinden bölünme oranı sabittir ve bu yüzden 

bir  mineralin  yaşı,  mineralin  parlak  bir  yüzeyini 

kesen içten bir iz ya da bu izleri oluşturan uranyum 

miktarından hesaplanabilir  (fizyon‐izi yaş  tayinine 

ilişkin  genişletilmiş  görüş  için  bkz.  Naeser  ve 

Naeser, 1988).  

Kuvaterner  yaşlı  numuneler  ile  ilgili  fizyon‐

izi  yaş  tayininin  en  yaygın  uygulamalarından  biri 

volkanik küldür. Uygun bir zamanda önemli sayıda 

iz sayılabilmesi  için, cam ya da zirkon (Kuvaterner 

yaşlı örnekleri yaşlandırmada en yaygın kullanılan 

iki  malzeme)  istatiksel  olarak  yeterince  uranyum 

içermelidir.  Ayrıca,  jeolojik  anlamı  olabilecek 

fizyon‐izi  yaş  tayininde  numune,  izlerin 

kaybolmasına  neden  olacak  kadar  ısıtılmamalıdır. 

Bu, özellikle volkanik  camda önemli bir  sorundur. 

Çünkü  izler  ortamın  yüzey  sıcaklığında  kızarak 

kaybolabilir.  Kısmî  kızdırılarak  kaybolma  ile 

düşürülmüş cam fizyon‐izi yaşlarını düzeltmek için 

birkaç  yöntem  mevcuttur.  En  kolay  yol, 

değiştirilmiş  plato  kızdırma  yöntemidir  (Westgate 

1989).  Camı  yaşlandırmada  karşılaşılan  diğer  bir 

sorun,  fizyon  izlerini,  bazı  camlarda,  özellikle 

obsidiyende  yaygın  olarak  bulunan  küçük 

kabarcıklar ve mikrolitlerden ayırma güçlüğüdür.  

Fizyon‐izi yaş  tayininde, zirkon  tercih edilen 

bir  cam  türüdür.  Çünkü,  zirkon  fizyon‐iz  yaşları 

yakın‐yüzey  ortamı  sıcaklığından  etkilenmez. 

Asidik  lavlar  fizyon‐iz yöntemi  ile yaşlandırılabilir. 

Çünkü, zirkon içerme olasılığı oldukça büyüktür. 

Volkanik  kayaları  yaşlandırma  yanında, 

bölünme izlerinin kızdırılarak yok olması ve fizyon‐

izi  yaşları  ve  iz  uzunluklarında  oluşan  etkiler, 

önceden derinde yer alan gömülü kayaların soğuma 

hızlarını  saptamak  açıdan  mükemmel  araçlardır 

(Fitzgerald ve Gleadow, 1990). Bazı durumlarda, bu 

soğuma hızları yükselme ve aşınarak yüzeye çıkma 

olayları  ile  karşılaştırılabilir. Apatit  kristallerindeki 

fizyon  izleri,  yaklaşık  108  yıllık  uzun  süreli  ısıtma 

için  1050C  ile,  yaklaşık  105  yıllık  kısa  süreli  ısıtma 

için 1500C arasındaki  sıcaklıkta  tamamen kaybolur. 

Zirkondaki  bölünme  izleri  1750C  ile  2500C 

arasındaki  sıcaklıktaki  jeolojik  dönemlerde 

tamamen  kaybolmaktadır.  Zirkonun  görünür 

fizyon‐izi  yaşı  aynı  kayadaki  apatitin  fizyon‐izi 

yaşından  daha  büyüktür.  Çünkü,  zirkon  daha 

yüksek  sıcaklıklarda  izlerini koruyabilmektedir. Bu 

nedenle, gömülme derinliği apatitden daha fazladır. 

Günümüz  jeotermal  gradyanının  zaman  içerisinde 

sabit  kaldığı  varsayılırsa,  zirkon  ve  apatitin 

kapanma  sıcaklığına  ulaştığı  zamanlardaki 

gömülme  derinlikleri  saptanabilir.  Kayalar  sürekli 

bir  şekilde  yüzeye  çıkarken,  derinlik  zamanla 

günümüzde sıfıra kadar azalmaktadır. Azalma hızı, 

genellikle  yükselmeye  yol  açan  erozyonla  örtü 

yükünün kaldırılması ile ilgilidir.   

Zeitler  (1985)  fizyon‐izi  yaşlarına  dayalı 

olarak  Pakistan  Himalayaları’nda,  batıda  çok 

yakında yer alan bir bölgeye kıyasla, Nanga Parbat 

masifinde  çok  yüksek  aşınarak  yüzeyleme  hızı 

saptamıştır. Aktif Raikot fayında da oldukça yüksek 

aşınarak  yüzeyleme  hızı  belirlenmiştir  (Madin  vd. 

1989). Ana bir fay  ile  ilgili diğer bir çalışma Naeser 

vd. (1983) tarafından yapılmıştır. Araştırmacı apatit 

fizyon‐izi yaşlarını kullanarak Wasatch Dağları’nın 

(Utah) uzun  süreli yükselme miktarını  saptamıştır. 

Bu  çalışma, Salt Lake kentinin kuzey doğusundaki 

Farmington Kanyonu Karmaşığının  son  10 milyon 

yılda  ortalama  0,4 mm/yıllık  bir hızla yükseldiğini 

ortaya koymuştur. Bu hareketin çoğu Wasatch  fayı 

boyunca  olmuştur  (Bölüm  9’da  ayrıntılı  olarak 

açıklanmaktadır).          

   

Lüminesans ve Elektron‐Spin Rezonans 

Yaş Tayini 
Çökeller 40K, 238U ve 232Th’un çürümesi sonucu 

doğal olarak ışın yayarlar. Bu ışıma (radyasyon) dış 

elektron  kabuklarından  hareket  eden  ve  kristal 

bozukluklarında  kapanlanmış  (elekton  kapanları) 

olan  alfa,  beta  ve  gama  tanecikleri  şeklinde  açığa 

çıkarlar. Radyasyon kozmik  ışınlarla, çoğu çökeller 
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içerisinde  ve  yüzeye  yakın  çökellerde  yer  alan 

küçük miktarlarda 40K, 238U ve 232Th şeklinde oluşur. 

Radyasyon  elektron  kapanları  doygunluğa 

ulaşıncaya  kadar  birikir.  Birikim  hızı  çökeldeki 

radyoaktif  elementlerin  miktarına  bağlıdır. 

Feldispat  kuvarsa  göre  gama  radyasyonuna  daha 

duyarlıdır.  Ancak,  bazı  feldispat  numuneleri  oda 

sıcaklığında depolanma  sırasında  radyasyonun  bir 

kısmını  kaybederler.  Bu  olaya  anormal  solma  adı 

verilir.  Isıtıldığı ya da güneş  ışığına maruz kaldığı 

zaman,  elektronlar  mineral  tanelerindeki  yüksek 

enerji  kapanlarından  bırakılırlar.  Bu  olaya 

termolüminesans (TL) adı verilir. 

Termolüminesans  ilk  olarak  çömlekçilikte 

uygulanmıştır;  çamur  ürünleri  ısıtıldıklarında 

önceki  TL  değerlerini  yitirmişlerdir;  çömlekteki 

mineral  taneleri  ısınma  ile  sıfırlanır.  Ölçülen  TL, 

pişirildikten  sonra  tamamen  birikmiş  olup,  TL 

çömleğin  pişirildiği  zamanı  yaşlandırmada 

kullanılır.  Çökellerdeki  TL’nin  kaybedilme 

yollarından biri, güneş ışığına maruz kalma yoluyla 

olur.  Ancak,  genellikle  sıfırlama  süreci 

tamamlanamaz;  sediment,  çökelme  öncesi mineral 

taneleri ile kazanılan bazı TL’yi tutar. TL yaş tayini 

için hemen hemen  ideal  çökel,  atmosferde  taşınım 

sırasında yaygın ultraviyole  ışınlara ve görünebilir 

spektrumlu  güneş  ışığına  maruz  kalma  sonucu 

TL’nin  çoğunu  kaybeden  rüzgar  kökenli  siltler 

(lösler)’dir.  Lösler,  daha  genç  çökeller  tarafından 

gömüldükten  sonra  TL’yi  biriktirmeye  başlarlar. 

Çökeller  gömülme  öncesi  TL’nin  çoğunu 

kaybedecek  kadar  yeterince  uzun  güneş  ışığına 

maruz  kalırlarsa,  akarsu  ve  göl  çökelleri 

kullanılabilir  yaşlar  verirler.  Bu  tür  çökeller,  su 

tarafından  ultraviyole  radyasyonu 

sönümlemesinden  dolayı,  genellikle,  yüksek  TL 

tutarlar. Kalıt bir  sinyalin  tutulması  kısmî  yıkamaya 

neden  olur.  Çamur  akmaları  ya  da  buzul  til 

çökelleri  gibi  sadece  çok  az  güneş  ışığına  maruz 

kalmış  çökeller  güvenilir  olmayan  yaşlar  verirler. 

Volkanik  kül  püskürme  sırasında  ısıtılma  sonucu 

tamamen  sıfırlanır  ve  püskürmeden  hemen  sonra 

gömülürse, güvenilir TL yaşları verirler. 

TL  sinyali  üretmek  için  gerekli  radyasyon 

seviyesine eşdeğer doz (ED) adı verilir ve gray olarak 

ifade  edilir.  1  gray  100  radyana  eşittir.  Yaşı 

belirlemek için, eşdeğer doz gray/yıl’lık doz oranına 

bölünür;  doz  oranı  çökelin  ortamsal 

radyoaktivitesini ölçer. Doz oranı çökeldeki  radyo‐

taneciklerin  yoğunlaşması  ölçülerek  ya da  beta  ve 

gama  ışınları  doz  oranlarını  doğrudan  ölçerek 

saptanır  ve  daha  sonra  kimyasal  analizlerle  alfa‐

ışını doz oranı hesaplanır.  

 

 
 

Şekil 6.13 Termolüminisans (TL) ölçümlerinde eşdeğer 
dozu (ED) belirlemenin üç yöntemi (Windle ve Proszynska, 
1983; Forman, 1989). 
 

ED’yi  saptamak  için,  yeniden  üretme,  toplam 

yıkama  ve  kısmî  yıkama  olmak  üzere  üç  yöntem 

vardır  (Şekil  6‐13).  ED,  TL’nin  kalibre  edilmiş  bir 

kaynağa olan tepkisine ve laboratuvar ışığına maruz 

kalma  nedeniyle  TL  sinyalinin  azalımına  bağlıdır. 

Yeniden  üretme  yöntemi  doğal  TL  sinyali  ile  7 

saatten daha fazla bir süre laboratuvar ya da güneş 

ışığına maruz  bırakıldıktan  sonra  yeniden  üretilen 

TL’yi karşılaştırır. Bu yöntem, kalıcı TL’nin nispeten 

düşük  olduğu  rüzgar  kökenli  çökellerde  çok 

etkilidir.  ED  arttıktan  sonra  elde  edilen  TL  kalıcı 

seviye gerisine kadar uzanan bir büyüme eğrisinin 

oluşturulmasına  olanak  sağlar.  Toplam  yıkama 

yönteminde, laboratuvar ışığına 7 saatten daha fazla 

bırakıldıktan sonra elde edilen kalıcı TL,  ilave beta 
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ya da gama  radyasyonuna karşı  çökelin  tepkisi  ile 

hesaplanan  bir TL  büyüme  eğrisi  ile  karşılaştırılır. 

ED,  ölçülen  kalıcı  TL  seviyeli  ilave  doz  eğrisinin 

kesim  noktasıdır.  Kısmî  yıkama  yönteminde,  iki 

takım  numune  TL  büyüme  eğrileri  elde  etmek 

amacıyla  beta  ya da  gama  radyasyonuna  bırakılır. 

TL ölçülmeden önce, bir takım numune laboratuvar 

ışığına maruz  bırakılır.  İki  eğrinin  kesişim  noktası 

ED’yi verir. 

TL sonuçlarını yorumlamada dikkat edilmesi 

gereken  bir  nokta,  numunedeki  şimdi  mevcut 

radyoaktif  element  miktarının  kısmî  sıfırlamadan 

itibaren  geçmişini  temsil  ettiği  varsayımıdır. 

Çökeldeki yeraltı suyu radyasyonu absorbe edebilir 

ve  TL  yaş  tayininde  numunedeki  nem  içeriği  göz 

önüne  alınmalıdır.  Ancak,  bugünkü  nem  içeriği 

geçmiştekini  temsil  etmeyebilir.  Geçmişteki  iklim 

bugünkünden çok farklı olmuş olabilir. Bu da, daha 

yüksek  ya  da  daha  düşük  nem  içeriğine  neden 

olabilir. Diğer bir hata, kısmî yıkamanın zamanı ve 

tabiatı  ile  ilgili  çökel  ortamının  yanlış 

yorumlanmasından ileri gelir.       

Günümüzde TL yaş tayini %10‐15 doğrulukla 

son  100  bin  yılda  çökelmiş  çökellere 

uygulanmaktadır.  Bir  araştırma  hendeği  ya  da 

sondaj  kuyusundan  alınan  numune,  güneş  ışığına 

maruz  bırakılmamalıdır.  Örnek  alındıktan  sonra, 

yaşlandırılacak  malzeme  tamamen  karanlıkta 

saklanmalıdır. 

Optik  uyarılı  lüminesans  (OSL)  TL  yöntemine 

benzer.  Ancak,  optik  uyarılı  lüminesans 

yönteminde  radyasyon  dozu  çökeli  ısıtmak  yerine 

argon  lazeri  tarafından yayılan monokromatik  ışık 

ölçülür.  Lüminesans,  ışığa  duyarlı  kapanlardan 

kaçan  elektronları  ölçer. Halbuki, TL  ışığa duyarlı 

ve  ışığa  duyarsız  kapanlardan  kaçan  elektronları 

ölçer. Mineralleri yıkamak  için çok daha az zaman 

gerektirdiğinden, OSL’nin avantajları çoktur. Ancak 

kullanılabilir yaş aralığı TL’den çok daha azdır. Bu 

yöntem  genç  çökeller  için  çok  daha  iyi  sonuçlar 

vermektedir. 

Elektron spin rezonans (ESR) kristal kafesindeki 

bozukluklarda  kapanlanmış  olan  elektron‐spin 

yoğunlaşmasını  ölçer.  Bu,  apatit  ya  da  kalsit 

minerallerinin  oluşumundan  itibaren  almış 

oldukları radyasyon dozu  ile orantılıdır. Yaş, yıllık 

radyasyon dozu ve bu dozun ürettiği elektron‐spin 

konsantrasyonu  ölçülerek  hesaplanır.  ESR mağara 

kalsitleri,  kabuklar,  mercanlar,  diş  mineleri  ve 

kemiklere  uygulanmaktadır  ve  evaporitler  ve 

silikatlar,  özellikle  kuvars  için  ümit  verici  bir 

yöntemdir.  

ESR  fay  dolgularını  yaşlandırmak  için  de 

kullanılmaktadır  (Ikeya  vd.,  1982).  Faylanma 

sürtünmeli  ısınmaya  ve  mineral  tanelerinin 

ezilmesine neden olmaktadır. Her iki olay da kuvars 

mineralindeki  ESR  sinyalinin  tamamen  ya  da 

kısmen  yok  olmasına  yol  açmaktadır.  Fay 

dolgusundaki  granüler  kuvarsın  ince  taneli 

parçacıklarındaki  biriken  doz  ölçülerek  son 

faylanmanın  zamanı  saptanabilir.  İnce‐taneli 

parçacıklar  kaba  taneli  parçacıklara  göre  tamamen 

kaybolur.  Ancak,  güney  California’da  San  Jacinto 

fayındaki  fay dolgusu,  fayın  son yüz yılda hareket 

etmiş olmasına rağmen 75 bin yıl ESR yaşı vermiştir 

(Buhay  vd.,  1988).  Bu,  faylanma  olayının,  önemli 

kuşatılmış basınç altında, fay zonunda derinliklerde 

ESR  sinyalini  yalnızca  sıfırlayacağına  işaret 

etmektedir. Kuvarsı sıfırlamak için elli ya da yetmiş 

beş  metrelik  örtü  basıncı  yeterlidir  olabilir.  En 

güncel  faylanma  olayını  yaşlandırmak  için 

kullanılan ESR yalnızca sondaj kuyuları ya da derin 

tünellerde  pratik  olabilir.  Ancak  bir  fay  zonunun 

hangi  kolunun  en  son  hareket  ettiğini  belirlemek 

güç olabilir. 

  

Kozmojenik Atom Çekirdekleri İçeren 

Yüzey Mostralarına İlişkin Yaş Tayini 
Bir yüzeyin altında yer alan Kuvaterner yaşlı 

çökelleri  yaşlandırmanın  yanında,  bizzat  yüzeyi 

yaşlandırmak  oldukça  ilginçtir.  Kozmik  ışın 

akımların  10.000  yıldan  daha  uzun  sürede  sabit 

olduğu varsayılırsa, yüzey yakınındaki kozmojenik 

atomların  yoğunlaşması  yüzeyin  ortaya  çıktığı 

zamanla doğrudan  ilgilidir. Yukarıda  14C yaş tayini 

başlığı altında söz edildiği üzere, 10.000 yıldan daha 

az  bir  zaman  süresinde  kozmojenik  ışın  akımları 

sabit  değildir.  Ancak,  kayalardaki  kozmojenik 

üretim,  mostranın  açıkta  kalma  süresindeki 

üzerindeki  etkiler  ile  birleşir;  böylece,  bu  yüksek 

frekanslı  değişimler  önem  arz  etmezler  (Lal,  1991; 

Cerling ve Craig,  1993).  İzotopların  oluşum hızları 

aşırı derecede düşüktür (< 10 ile >100 atom g‐1 yıl‐1). 

İvme  kütle  spektrometresinin  (AMS,  14C  yaş  tayini 

başlığı  altında  açıklanmıştır)  geliştirilmesi 

yüzeylerdeki  düşük  miktardaki  kozmojenik 

atomların  ölçülmesini  mümkün  kılmıştır.  Ayrıca, 

karasal  ortam  yüzeylerinde,  kütle  spektrometresi 

kullanarak 3He ve 21Ne olmak üzere iki izotop tespit 

edilmiştir.  Rutin  olarak  ölçülen  ve  en  çok  verinin 

olduğu dört izotop 3He, 10Be, 26Al ve 36Cl olup, 14C ve 
21Ne izotopları ile ilgili sonuçlar ümit vericidir.  

Birincil  kozmik  ışınlar  (çoğunlukla  da 

protonlar)  yer  atmosferi  ile  etkileşim  içerisindedir 

ve  kozmojenik  izotoplar  üretererek,  yeryüzünü 

bombardıman  altında  tutan  nötronlar  üretirler. 

İzotop üretim hızı, yerin manyetik alanı vasıtasıyla 
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gelişen galaktik kozmik ışın akımının değişimine ve 

atmosfer  vasıtasıyla  gelişen  ikincil  (nötron)  akım 

değişimine  bağlıdır.  Sonuçta,  kozmojenik  izotop 

oluşumu yüksek  rakımlarda ve yüksek enlemlerde 

en  fazladır.  Rakım  ve  enlem  düzeltmeleri  ±%10 

doğruluktadır  (Lal,  1991);  ilave  araştırmalarla 

hasassiyet arttırılabilir.   

Kozmojenik  çekirdek  içeren  yüzey 

mostralarına  ilişkin  yaş  tayininde  birkaç 

varsayımda bulunulur: (1) çekirdek oluşum hızı iyi 

bilinmektedir,  (2)  yüzey,  erozyona  uğramadan  ya 

da  örtülmeden  zaman  içerisinde  kozmik  ışınlara 

maruz  kalmıştır,  (3)  numune  önceden  kozmik 

ışınlara maruz kalmamıştır, ve (4) numune yüzeyde 

kalma  sırasında  kapalı  bir  sistemdir.  Yüzey 

erozyona uğrasa  ya da  örtülse  bile, minumum  bir 

yaş belirlenebilir. 

Kozmojenik‐izotop  oluşumu  yüzeyde  en 

fazladır  ve  derinliğe  bağlı  olarak  hızlı  bir  şekilde 

azalır. Hızlı kozmik‐ışın nötronlarının yarısı kayada 

45  cm derinlik üzerinde  absorbe  olur.  İdeal  yüzey 

düz bir kaya yüzeyidir ve numune  çekiç, keski ya 

da  mekanik  bir  kesici  ile  toplanabilir.  Ölçülen 

izotopun kozmojenik olduğundan ve atmosferik bir 

kirlenme olmadığından, U ya da Th’un  radyojenik 

çürümesiyle  oluşmadığından  ve  kozmojenik 

ışınlara daha önceden maruz kalmadığından  emin 

olmak  gerekir.  Yüzey  mostrası  yaş  tayini  lav 

akıntıları  ile  kalibre  edilir  (Kurz,  1986a,  b).  Lav 

akıntılarında  yüzey  morfolojisi  esas  alınarak 

erozyon  derinliği  tahmin  edilebilir;  daha  önceden 

yüzeye  çıkmamış  da  olabilir.  Buzul  yaşının  14C 

kullanarak  saptandığı  buzul  çizikli  yüzeyler  de 

kullanılmaktadır. Parlak buzul çizikleri yüzeyin  iyi 

korunduğuna  işaret  eder.  Ancak,  örnekleme 

yapmadan önce kaldırılan toprak örtüsü korunmayı 

artırır. İdeal örnekleme yeri, 10Be ve 26Al arasındaki 

kalibrasyon için kullanılan bir yüzey gibi, herhangi 

bir  toprak  örtüsü  üzerindeki  dik  eğimli  çizikli  bir 

yüzeydir (Nishiizumi vd., 1989).  

Yüzey  mostrasına  ilişkin  yaş  tayinin 

yapılacağı  ideal  yer Antartika’dır  (Nishiizumi  vd., 

1991;  Brook  vd.,  1995,  baskıda). Antartika  yüksek 

bir  enlemde  yer  alır  ve  numune  alma  yerlerinin 

çoğu yüksek rakımlardadır; bu nedenle, kozmojenik 

ışın  bombardımanı  fazladır  ve  çöl  koşullarında 

erozyon hızı çok düşüktür.  

Anthony  ve  Poths  (1992)  3He  kullanarak, 

yüzey mostrası  yaş  tayin  yöntemi  ile  Rio  Grande 

Rifti’nde (New Mexico) yüzeyleyen çok genç lavları 

yaşlandırmışlardır.  Araştırmacılar  birincil  yüzey 

akıntı  yapılarının  çok  iyi  korunduğu,  akıntının 

sadece  en  üst  3  cm’lik  kısmından  örnekleme 

yapmışlardır. Alınan numunelerde olivin  ile klino‐

piroksen  minerallerindeki  izotopları  ölçmüşlerdir. 

Hesaplamalarında  atmosferik  kirleticiler  yanında 

magmatik  3He  bileşenini  dikkate  almışlardır.  Yaş 

tayininde, 390K ve 1445 m yükseklikte 434 atom g‐1 

yıl‐1‘lik kozmojenik  3He oluşum hızı esas alınmıştır. 

Çok düşük yaşlar verme eğiliminde olan erozyonun 

1‐5 cm olduğu tahmin edilmiştir. Yüzey mostrasına 

ilişkin yaşlar aynı yüzeyden alınan farklı örneklerde 

%14 ve  jeolojik saha  ilişkilerine dayanan eşzamanlı 

olayları  temsil  eden  örneklerde  ise  %8’lik  bir 

doğrulukla  yeniden  tayin  edilebilmiştir.  Yaş 

aralıkları 80 bin ile 17 bin yıl arasında değişmektedir 

ve toprak oluşum derecesi,  jeomorfoloji ve K/Ar  ile 

uyumludur.  Hawaii’deki  lav  akıntılarından  daha 

genç yaşlar elde edilebilmiştir (Kurz vd., 1990). 
   

Amino Asit Rasemizasyonu 
Canlı organizmaların proteini hemen hemen L 

biçimli  (sola dönük)  amino  asitler  içerir. Öldükten 

sonra  iskeletleri  fosilleşir  ve  amino  asitler  orijinal 

proteinlerin  diyajenetik  değişimini  yansıtırlar. 

Diyajenez  sırasında  proteinler  hidrolize  olarak 

polipeptidlere ve serbest amino asitlere dönüşürler; 

bu süreçte amino asitlerin yaklaşık %50’si kaybolur 

(Wehmiller,  1993).  Kalan  kısımlar  genellikle 

duraylıdır. Rasemizasyon, L biçimli amino asitlerin 

değişerek  L  ve  D  (sağa  dönük)  biçimine 

dönüşümüdür.  Araştırılmış  pekçok  malzemede 

başlangıçta (sıfır yaş) D biçimli amino asitler sıfırdır; 

bu  nedenle  D  ve  L  biçimli  amino  asitlerin  oranı, 

pekçok malzemede sıfırdan, denge değeri olan 1,0’e 

doğru  artış  gösterir  (denge  değeri  “sonsuz”  yaşı 

temsil  eder).  D/L  oranı  zamanla  çizgisel  olarak 

artmaz ve çizgisel olmayan tepkiler farklı fosil türü 

için farklıdır. Rasemizasyon ortalama yıllık sıcaklık, 

yıllık  sıcaklık  aralığı  ve  diyajenezden  etkilenir; 

amino  asit  oranlarını  yorumlamak  için  diyajenez 

sıcaklık tarihçesinin bilinmesi gerekir. Ölüm sonrası 

reaksiyon kinetiği ve türler arasındaki değişimler iyi 

bilinmediği  için,  amino  asit  rasemizasyonunun  en 

faydalı olarak kullanıldığı yerler göreceli yaş  tayini 

ve yanal karşılaştırmalardır. Benzer D/L oranlarına 

sahip  mollusk  fosilleri  içeren  stratigrafik  birimler 

aminozon olarak adlandırılır.   

Mollusklar bazı denizel sekilerde yaygın olsa 

da, uranyum serisi yaş tayinleri için kapalı sistemler 

değildir.  Bu  nedenle,  amino  asit  yaş  tahminleri, 

özellikle  yaş  radyokarbon  yaş  aralığının  ötesinde 

ise, bir sekinin yaşını tahmin etmek için tek yoldur. 

Herbir  kabuk  araştırılır  ve  aynı  çökeldeki  birkaç 

kabuktan yapılan yaş  tahminleri yaşlı ve genç  fosil 

toplululukları karıştırılarak tekrar test edilir. İhtiyaç 

duyulan numune büyüklüğü 100‐400 mg gibi küçük 

bir değer olup, bazan 5 mg kadar düşük bile olabilir.   
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Tektonik Jeomorfoloji 
 

Yeryüzünde  etkili olan  iki  zıt kuvvet vardır. 

İç  kuvvetler,  kabukta  olan  gerilmelere  karşı 

yükselme  ve  aşağıya  bükülmeler  şeklinde  tepki 

verirler.  Dış  kuvvetler  ise,  bozuşma  ve  aşınma 

şeklinde  yüzeyin  düzleşmesine  neden  olurlar. 

Kabuk  ve  yüzeysel  süreçler  arasındaki  denge  ilk 

defa  1837  yılında  J.  Herschel    tarafından  Charles 

Lyell’e  yazılmış  bir  mektupta  tanımlanmış  ve  bu 

yüzyılda  iç  ve  dış  kuvvetler  arasında  karşılıklı 

etkileşim  olduğu  Walther  Penck  tarafından 

belirtilmiştir.  Yirminci  yüzyılın  çoğu  kısmında 

jeomorfoloji ve tektonik farklı yönlerde ilerlemiş ve 

iki  disiplin  sadece  yakın  zamanda  birbirine 

yaklaşmaya başlamıştır (tarihsel değerlendirme için 

bkz. Merrits ve Ellis, 1994). 

Yeryüzü  şekillerinin  araştırılmasına 

Jeomorfoloji  adı  verilir.  Jeomorfoloji,  morfolojik 

yapıların kökenlerini ve gelişimlerini, alttaki jeolojik 

yapılarla  ilişkilerini  ve  jeolojik  değişikliklerin 

geçmişlerini  araştırır.  Bloom  (1991)  jeomorfolojiyi 

“arazi  şekillerinin  sistematik  tanımı,  analizi  ve 

morfolojik  yapıları  değiştiren  süreçlerin 

anlaşılması” şeklinde tanımlamıştır. 

Tektonik  jeomorfoloji  tektonik  süreçlerden  ileri 

gelen  morfolojik  yapıların  araştırılmasına  denir. 

Jeomorfolojik  ilkelerin  tektonik  problemlere 

uygulanması  şeklinde  de  tanımlanabilir.  Yeryüzü, 

faylanma,  kıvrımlanma,  yükselme,  çökme  ve 

volkanizma  şeklinde görünen kabuk ve mantonun 

iç  dinamiğini  yansıtır.  Fakat,  yeryüzü  tektonizma 

ile şekillendirilirken bile alçalır ve üst kabuk yüzeyi 

altında  işleyen  tektonik  süreçleri  tamamen 

anlamadan  önce,  yüzeyin  alçalma miktarı  ve  hızı 

bilinmelidir.  Alçalma  devam  ederken  morfolojik 

yapıların oluşumu  engellenir ve bu  engellenmenin 

derecesi,  morfolojik  yapıyı  oluşturan  aşınmaya 

karşı  gösterdiği  göreceli  direnç  de  göz  önüne 

alınarak,  daha  fazla  ya  da  daha  az  alçalmaya 

uğrayan  diğer  yapılar  ile  karşılaştırılarak  bir 

morfolojik  yapının  göreceli  yaşını  saptamada 

kullanılır.   

19.  yüzyılın  sonlarında  Charles  Darwin’den 

ve  yeni  geliştirdiği  türlerin  gelişim  teorisinden 

etkilenen  W.  M.  Davis,  erozyonun  kendisinin 

evrimsel  olduğu  görüşünü  ileri  sürmüştür.  Bu 

döngü  (çevrim)  yükselmenin  başlangıç  evresi  ile 

başlar.  Bu  yükselme  evresini  dereler  tarafından 

morfolojik  yapının  kazılması  izler.  Derelerin 

kazılması  araziyi aşındırarak, düşük  topoğrafya ve 

geniş akarsu vadilerinden oluşan denge koşullarına 

dönüştürür  ve  peneplen  oluşmasına  yol  açar. 

Morfolojik  yapı  taban  seviyesine  yaklaşacak  şekilde 

aşınır. Taban  seviyesi,  suyun potansiyel  enerjisinin 

sıfıra  düştüğü  seviyedir.  Nihai  olarak  bu  seviye 

deniz  seviyesine  karşılık  gelir.  G.  K.  Gilbert,  bir 

derenin  boyuna  proflinin  iç  bükey  olduğunu  ve 

giderek  düzleştiğini  gözlemiştir.  Yani,  dereyi 

besleyen  kaynaklar  yakınında  profil  daha  dik, 

denize  ya  da  taban  seviyesine  yaklaştığı  dere 

ağızlarında  eğim  daha  tatlıdır.  Profilin  düzleştiği 

kesimde dere ne aşağı doğru aşındırma yapar ne de 

kendi  yatağını  oluşturur;  sadece  yatak  yükünü 

taşımaya yetecek bir yerçekimi enerjisine sahiptir.  

Erozyon  döngüsünün  evrimsel  olduğu  ve 

derelerin  boyuna  profillerinin  dereceli  bir  eğime 

sahip  olduğu  kavramı,  gelişimin  erzoyonla  ilgili 

evresinin  tektonik  sürecin  başlangıcından  itibaren 

geçen  göreceli  zamanı  saptamak  için 

kullanılabileceği  sonucunu  ortaya  koymuştur. 

Zaman, erozyon hızını etkileyen etkenlerden sadece 

birisini  oluşturduğu  için,  burada  göreceli  yaş 

kavramı  kullanılmıştır.  Erozyon  hızını  etkileyen 

diğer  faktörler  iklim  (özellikle  yağış)  ve  erozyona 

karşı  kaya  dirençdir.  Sadece  başlangıç  evresinde 

yükselim fikri basit olup, yükselme tekrarlı olabilir; 

hatta  tüm  evre  boyunca  süreklilik  gösterebilir. 

Ayrıca,  erozyon  deniz  seviyesi  altında  da  olabilir. 

Denizaltı kanyonları kıtasal yamaçtan aşağıya farklı 

bir taban seviyesi tipi oluşturarak taşınan taban akış 

çökelleri  tarafından  kazılırlar;  çökeller  en  sonunda 

abisal düzlüklerde birikir.  

Davis  tarafından  önerilen  erozyon  döngüsü, 

Hutton  tarafından  ileri  sürülen  üniformitaryanizm 



 

esasına  dayanır:  morfolojik  yapıdaki  değişim 

binlerce yılda yavaş yavaş olarak oluşur. Tektonik 

arazi şekilleri depremlerle aniden oluşabilir; alçalım 

süreçleri  özellikle  çöllerde  çok  tahripkâr  olabilir. 

Örneğin,  Şili kuzeyindeki Atacama Çölü dünyanın 

en  kuru  yerlerinden  biridir. Bu  çölde  yağış  birkaç 

yılda sadece bir kere olur. Buna rağmen morfolojik 

yapı  akarsularla  şekillendirilmektedir!  Aslında  bir 

yüzyılık dönemde oluşan tüm aşınma, ani, şiddetli, 

aşırı  sağanak  yağışlarla  birkaç  gün  ya  da  hatta 

birkaç  saatte  olabilir.  Benzer  şekilde,  denizaltı 

kanyonlarının  aşınması  sadece  birkaçyüz  yılda  bir 

kere  meydana  gelen  ve  bu  kanyonları  süpüren 

yoğun,  çökel  yüklü  (türbiditik)  akıntılarla 

olmaktadır.  

Ancak, Atacama Çölü geçmişte bugün olduğu 

kadar her zaman kuru değildi; arazi, aşırı sağanak 

yağışların olduğu zamanlarda oldukça parçalanmış 

olabilir. Aşırı  sağanak yağışların olduğu dönemler 

ayrı  ayrı  tarihlendirilebilirse,  bu  yağışlı  dönemler 

sırasında  oluşmuş  küçük  dereciklerdeki  yanal 

ötelenmeler  fayın  kayma  hızını  saptamak  için 

kullanılabilir.  Liu  (1993)  Tibet Gölleri  yakınındaki 

sediment  karotlarını  ve  iki  kıyı  kenar  çizgisini 

araştırarak  son  aşırı  sağanak  yağışın  yaşını 

saptadıktan  sonra,  dere  ötelenmelerini  inceleyerek 

Tibet’deki  Karakurum  fayının  kayma  hızını  tespit 

edebilmiştir.  Winter  vd.  (1993)  aynı  yöntemi 

kullanarak  Ekvador  And  Dağları’nda  yer  alan 

Pallatanga fayının kayma hızını saptamıştır. 

Alçalma genellikle Davis aşınım döngüsünde 

olduğu  kadar  basit  değildir.  Bir  derede  oluşmuş 

yeni  bir  fay  sarplığı,  dere  kapması  ya  da  büyük 

heyelanlar gibi yerel karışıklıklar, eşiklerin geçildiği 

olaylar  serisini  etkiler  ve  drenaj  sisteminde  çok 

büyük  değişimler  yapar.  Drenaj  sistemindeki 

örselenmelerin  tektonik,  iklim  ya  da  başka 

süreçlerden  hangisi  tarafından  oluşturulduğunun 

belirlenmesi  açısından,  derelerin  karmaşık 

tepkilerinin  anlaşılması  gerekir  (Bloom,  1991;  Bull 

1991; örneğin, bkz. Merrits vd. 1994).  

Erozyon evrelerinin tektonik arazi şekillerinin 

göreceli  yaşını  belirleme  tekniği  olarak  güncel 

uygulamaları,  geniş  bir  bölgeye  uygulanan  Davis 

aşınım  döngüsünden  daha  küçük  ölçekte 

yapılmaktadır.  Yaşlandırılan  bir  tektonik  olay, 

faylanmış  bir  dağ  silsilesinin  yükselmesi  ya  da 

münferit  bir  fay  sarplığı  ya  da  bir  antiklinalin 

oluşumu  olabilir. Mayer  (1986)  bir dağ  cephesi  ya 

da  büyük  bir  kayalık  ömrünün  106  yıl;  tek  bir  fay 

sarplığı  ömrünün  ise  104  ile  105  yıl  olduğunu 

belirtmiştir. Buradaki yaklaşım da Davis’inkine çok 

benzerlik  sunar.  Bir  fay  deprem  sırasında  hareket 

eder  ve  derelerin  boyuna  profillerini  kesecek 

şekilde dik bir sarplık oluşturur. Zamanla bu sarplık 

derecikler  tarafından  yarılır,  sarplığın  keskin  üst 

yüzeyi yerçekimi süreçleriyle düzleştirilir ve sarplık 

tabanında  çökeller  birikmeye  başlar.  Daha  sonra 

yeni  bir  yüzey  faylanması  oluşarak,  sarplık 

tamamen  alçaltılır  (geriler)  ve  aşınım  dengesi 

sağlanır. 

Bu nedenle, fay sarplıklarının düzleşmesi gibi 

küçük  ölçekli  yapıların  analizi  ile  tektonik 

jeomorfolojiyi  açıklamaya  başlamak  faydalı 

olacaktır.                  

  

SARPLIK DÜZLEŞMESİ 
Wallace (1977) ABD batısında yer alan Havza 

ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  geç  Kuvaterner  yaşlı 

sarplıklar ve Geç Pleyistosen yaşlı plüviyal göllerine 

ait dalgalarla aşındırılmış kıyı hatlarının alçalmasını 

tanımlamıştır. Şekil 7‐1’de görüldüğü üzere, bir fay 

boyunca yüzey kırığı serbest yüzey ve keskin bir kaş 

şeklinde  bir  sarplık  oluşturur.  Serbest  yüzey  fay 

düzlemine yakın bir yüzey oluşturur. Ancak, toprak 

seviyesi  altındaki  pekişmemiş  çökellerden  daha 

bağlayıcı özellik sunduğu için, birbirine bağlı kökler 

bu  yüzeyin  asılı  kalmasına  neden  olur.  Yüzey 

malzemeleri  pekişmemiş  oldukları  için,  molozlar 

serbest  yüzeyden  ayrılmaya  başlar  ve  sarplığın 

tabanında,  340  ie  370’lik  malzeme  birikme  açısına 

sahip moloz  yamacında  birikirler  (Şekil  7‐2). Moloz 

yamacının  altında  alüviyal  kama  şeklinde  yıkanmış 

yamaç  yer  alır.  Yıkanmış  yamaç, moloz  yamacı  ve 

ötelenmenin olduğu orijinal fay yüzeyini örter (Şekil 

7‐1b).  Sarplığın  tabanından  tavanına  doğru  alınan 

kesitte, moloz yamacı ve yıkanmış yamaç  kolüviyal 

kama  oluşturur  (Schwartz  ve  Coppersmith,  1984). 

Koluviyal  kamalar  depremlere  ilişkin  yüzey 

faylanma  izlerine  işaret  eder.  Zamanla  sarplığın 

zirvesi  düzleşmeye  başlar,  yüzey moloz  yamacına 

dönüşür (Şekil 7‐1c; 7‐3) ve daha sonra her iki yüzey 

de yıkanmış yamaç görünümü alır (Şekil 7‐1d,e). Bu 

dönüşüm sırasında maksimum yamaç açısı giderek 

azalır.  

Wallace,  Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki 

pekişmemiş  çakıllı  havza  dolgusu  çökellerinde 

oluşmuş  normal  fay  sarplıklarında  araştırma 

yapmıştır. Ancak, bu alçalma  ile  ilgili model dalga 

erozyonu  tarafından  aşındırılma  sonucu  benzer 

malzemelerde  oluşmuş  kayalıklar  ve  banklarını 

aşınmış malzemenin birikme açısından daha büyük 

bir  yamaç  açısına  sahip  olacak  derecede  aşındıran 

akarsular  tarafından  oluşturulmuş  dikliklere  de 

uygulanabilir. Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  çoğu 

pluviyal  göllerin  yaşları  bilindiği  için,  pekişmemiş 

alüvyonlardan oluşmuş dalga aşınımı kayalıklarının 
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alçalma  derecesi,  fay  sarplıklarının  yaşlarını 

saptamak  amacıyla  bir  kalibrasyon  olarak 

kullanılabilir. Benzer şekilde, akarsu aşınımı sonucu 

oluşmuş  seki  sarplıkları  ya  da  seki  dikliklerinin 

yaşı,  dikliğin  hemen  altındaki  seki 

basamaklanmasının  diklik  aşındırmasını 

durdurduğu andaki derenin kanal tabaka yükünün 

yaşına  karşılık  gelir;  bu,  seki  dikliği  terkedildiği 

zamanki maksimum yaştır.    

 

 
 

Şekil 7-1. Üst: Tutturulmamış alüvyonda kaş, serbest yüzey, 
moloz yamacı ve yıkanmış yamacı gösteren fay sarplığı. Alt: 
Tek deprem olayına ait fay sarplığında yamaç düzleşmesinin 
aşamaları (E+A’dan E+D’ye). C orijinal sarplık kaşını; C’ 
de aşındırılmış sarplığı temsil eder (Wallace, 1977’de Şekil 2 
ve McCalpin, 1982’de Şekil 46’dan değiştirilmiş olarak 
alınmıştır). 

Nicel  veriler,  sarplık  izine  dik  ölçülmüş 

topoğrafik  profillerden  türetilir.  Bucknam  ve 

Anderson (1979) sarplık yüksekliği  (H), maksimum 

sarplık  eğim  açısı  (),  orijinal  yüzey  eğimi  ()  ve 
yüzey ötelenmesinin düşey bileşeni (D) gibi sarplık 

morfolojisi  ile  ilgili  parametreleri  tanımlamıştır 

(Şekil  7‐4). Machette  (1982) Bucknam ve Anderson 

(1979)  tarafından  tanımlanan  parametreleri,  çok 

sayıda  faylanma  sonucu  oluşan  sarplıklara 

uygulanacak  şekilde  genişletmiştir.  Machette  çok 

sayıda  faylanmaya  ilişkin  sarplığın,  en  son 

depremin maksimum sarplık yamaç açısı ve birden 

daha  fazla depremin  toplam sonucu gelişen sarplık 

yüksekliğini  (Hm)  gösterdiğini  ortaya  koymuştur 

(Şekil 7‐4b). Çok sayıda  fay yerdeğiştirmesi sonucu 

oluşmuş  sarplıklar,  arazide  sarplık  profillerinde 

belirgin  şevler  ve  bir  depremin  oluşturacağından 

çok  daha  büyük  sarplık  yükseklikleri  şeklinde 

görünürler  (Şekil  7‐4b).  Şekil  7‐1’de  e  +  a  ile  e  + d 

yeniden hareket etmiş bir  fay sarplığının gelişimini 

göstermektedir. Yeniden hareket etmiş sarplığın e + 

d  evresine  erişinciye  kadar  geçen  zamanda,  çok 

sayıda faylanmayla oluşan şev oluşumunun belirsiz 

olduğuna  dikkat  ediniz.  Şekil  7‐2’de  1983  Borah 

Peak  depreminde  yeniden  hareket  eden  bir  fay 

sarplığındaki şev görülmektedir.  

Bucknam  ve  Anderson  (1979)  sarplık 

yüksekliği  (H)  ile maksimum  sarplık eğim açısı  () 
arasındaki  ilişkinin  logaritmik  bir  eğri  ile  ifade 

edilebileceğini  ortaya  koymuşlardır.  Şekil  7‐5’de 

Drum Dağları’nın  (Utah) doğu kanadında yer alan 

alüviyal yelpaze önündeki fay sarplıklarının yamaç 

eğimleri  ve  yükseklikleri  görülmektedir.  Bu 

sarplıklar  11.800  yıl  yaşında  olan  pluviyal 

Bonneville  Gölü’nün  Bonneville  evresine  ait  kıyı 

hatlarının  altında  ve  daha  gençtir.  Aynı  bölgede 

Bonneville  kıyı  hattının  yamaç  açıları  ve  sarplık 

yükseklikleri  de  gösterilmiştir.  Şekil  7‐6’daki 

grafikte  sarplık  eğim  açısı  ile  103,  104  ve  105  yıl 

yaşında  olan  bir  dizi  sarplığın  yükseklik  ilişkileri 

verilmiştir.  Drum  Dağları’nında  yer  alan 

sarplıkların yaşları 104 yıl olarak görünmektedir. 105 

yıl  yaşındaki  3  m  yükseklikte  bir  sarplığın  eğim 

açısı  100‘ye;  104  yıl  yaşında  ve  aynı  yükseklikteki 

sarplığın  eğim  açısı  180‘ye  ve  103  yıl  yaşında  olan 

sarplığın  eğim açısı 22,50‘ye karşılık gelmektedir.  
ile  logH’yi  gösteren  grafikte,  yaşlı  sarplıklar  genç 

sarplığın  altında  yer  almaktadır.  Machette  (1982), 

sarplığın  oluştuğu  malzemelerdeki  farklılıkların, 

sarplıkta  bilinmeyen  çok  sayıda  faylanma  olma 

olasılığı  ve  iklimdeki  farklılıklar  nedeniyle  bu 

ilişkinin  olduğundan  fazla  sayısal  olarak  ifade 

edilmesi  konusunda  dikkatli  olunması  gerektiğini 

belirtmiştir. Holosen yaşlı sarplıkların alçalma oranı 

141 



 

ile karşılaştırıldığında, Pleyistosen döneminde daha 

soğuk ve daha  yağışlı  iklim,  104 yıldan daha  yaşlı 

olan  sarplıkların  farklı  bir  oranda  alçalmasına 

neden olmuştur.  

Sarplık düzleşmesi ile ilgili yayılma denklemi 

kullanılarak  daha  farklı  analitik  yaklaşımlar 

yapılmaktadır  (Nash,  1980;  Hanks  vd.,  1984; 

Colman  ve  Watson,  1983;  Andrew  ve  Bucknam, 

1987).  Yayılma  denklemi,  diğer  morfolojik  yapı 

değişim  şekilleri  ile  birlikte  iletken  ısı  akışı, 

gözenekli  ortamlarda  viskoz  akış  ve  kimyasal 

saçılma  analizlerinde  de  kullanılmaktadır.

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 7-2. 1983 Borah Peak 
depreminden 6 gün sonra belirgin 
serbest yüzeyin görünümü. Mira 
tutan kişi 1983 öncesine ait bir fay 
sarplığının yıkanmış yamacında 
durmaktadır (fotoğraf: Robert 
Wallace, U.S. Geological Survey). 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 7-3. Stillwater Sırtı’nın 
(Nevada) batı tarafında tarih öncesi 
döneme ait Holosen fay sarplığı. 
Serbest yüzeye ait emare 
kalmamıştır. Sarplık başlıca moloz 
yamacı ve yıkanmış yamaçtan 
oluşmaktadır. İnsanlar yıkanmış 
yamaç üzerinde durmaktadır. 
Yuvarlatılmış kaşa dikkat ediniz 
(fotoğraf: Robert Yeats). 
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Şekil 7-4. Sarplık için morfolojik parametreleri gösteren (a) 
Bucknam ve Anderson’dan (1979; Şekil 1) değiştirilerek 
alınmış, tek sismik olaya ait fay sarplığının ve (b) 
Machette’den (1982, Şekil 3) değiştirilerek alınmış, çoklu 
sismik olaya ait fay sarplığının diyagramatik profilleri. 
 

Yayılma denklemi modelinde  iki varsayımda 

bulunulur.  İlki,  yıkama  denetimli  süreçlerden 

(toprak kripi, yağmur damlası etkisi ve parçalanma 

ya  da  çökmedekinden  farklı  yamaç  yıkaması) 

dolayı  kütle  hareketi,  yerel  topoğrafik  gradyanla 

orantılı  bir  şekilde  yamaç  aşağı  olur  (Hank  vd., 

1984).  İkincisi, yerel ölçekte profilden net malzeme 

taşınımı  (ya da profile malzeme  ilavesi) yoktur ve 

yüzey malzemesi yoğunluğunda önemli bir değişim 

söz konusu değildir. 

Düzleşme sisteminin sona erdiği varsayılarak, 

topoğrafik bir profilde bir noktanın yüksekliğindeki 

değişiklik,  noktaya  taşınmış  malzeme  miktarı  ile 

noktadan  uzaklaşarak  taşınan  malzeme  miktarı 

arasındaki  farka  eşittir  (Colman  ve Watson  1983). 

Bir yamaç profilindeki bir noktadaki yükseklikteki 

değişiklik,  o  noktadaki  profilin  eğriselliği  ile 

orantılıdır.  Sarplık  tabanında  olduğu  gibi,  profilin 

içbükey  olduğu  yerlerde  eğrilik  pozitiftir  ve 

zamanla  profilin  o  kısmının  yüksekliği  artar. 

Sarplık  zirvesinde  olduğu  gibi,  profilin  dışbükey 

olduğu yerde, eğrilik negatif değerdedir ve zamanla 

profilin  o  kısmının  yüksekliği  azalır  (Şekil  7‐7). 

Zamanla  sarplığın  tabanı  ve  zirvesinin  eğrisellik 

yarıçapı  artar  ve maksimum  sarplık  eğim  açısı  () 
azalır. 

 

 

 

 

 

 
 
 

Şekil 7-5. Fay sarplıkları (iri noktalar) ve Drum Dağları 
(Utah) yakınındaki plüviyal Bonneville Gölü’nün 
Bonneville-stage kıyı sarplıkları (içi boş üçgenler) için sarplık 
eğim açısı – sarplık yüksekliği ilişkisi. İçi dolu üçgenler fay 
sarplığı verilerini üzerleyen Bonneville verileridir. Devamlı 
ve kesikli çizgiler sırayla fay sarplığı ve Bonneville kıyı 
sarplıkları için regresyon çizgileridir (Bucknam ve 
Anderson, 1979). 
 

 

 
 

Şekil 7-6. Farklı yaştaki üç sarplık veri grubu için, sarplık 
eğim açısının logaritmik sarplık yüksekliğine karşı ifade 
edildiği, fay sarplığı ölçümleri için regresyon çizgileri. Drum 
Dağları fay sarplıklarının yaşı 104 yıl olarak bulunmuştur 
(Bucknam ve Anderson, 1979’dan; Keller, 1986 tarafından 
yeniden çizilmiş olarak). 
 

 

 

143 



 

Yayılma  denkleminin  uygulanabilir  olması 

için;  profil  sarplığa  dik  olmalı,  sarplık  düşük 

kohezyonlu malzemeden  oluşmalı,  sarplık  tek  bir 

faylanmayla oluşturulmalı, sabit koşullarda alçalma 

olmalı  ve  alçalma  esnasında  taban  seviyesinde 

değişim olmamalıdır. 

Bununla  birlikte,  yayılma  denklemi  sadece 

yıkama  denetimli  süreçlerle  ilgili  sarplık 

alçalmasına  uygulandığı  için,  serbest  yüzeyin 

aşındığı zaman esnasında uygulanamaz (Colman ve 

Watson,  1983).  Wallace  (1977)  Nevada’da  fay 

sarplıklarından  serbest  yüzeye  geçiş  için  gerekli 

zamanın  onlarca  ile  yüzlerce  yıl  aldığını 

gözlemiştir. Bu süre, sarplık oluşumundan  itibaren 

geçen  zamanın  binlerce  yıl  olduğu 

düşünüldüğünde kısa bir zamanı temsil eder. Buna 

göre, Colman ve Watson (1983) yayılma denklemini 

sadece  serbest  yüzey  ortada  kalktıktan  sonraki 

zamana uygulamışlardır. 

Sarplık  düzleşmesi,  birkaç  yüz  yıl  (serbest 

yüzeyin  kaybolması)  ile  yaklaşık  20.000  yıl  yaş 

aralığındaki  göreceli  sarplık  yaşını  belirlemede 

kullanılır (Machette, 1989). 

Havza  ve  Silsile  modeli;  Çin’in  batısı, 

Andlar’da  Altiplano  ve Mısır’da  Sina  Yarımadası 

gibi kurak ve yarı kurak bölgelerde zayıf derecede 

pekişmiş malzemelerde oluşmuş sarplıklara çok  iyi 

bir  şekilde  uygulanabilmektedir.  Bununla  birlikte, 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nde  olduğu  gibi  normal 

faylanmanın çok belirgin olduğu Yunanistan’ın Ege 

kesimi  ve  Türkiye’nin  batısında  bu  model  iyi 

işlememektedir. Çünkü, bu bölgede anakaya yaygın 

bir  şekilde  kireçtaşlarından  oluşmakta ve  iklim de 

daha yağışlıdır  (Stewart, 1993). Çok sayıda diri  fay 

sarplığı ana kayada gözlenmektedir. Fay zonu kalsit 

çimentolu  breşik  örtülerle  kaplanmış  ve 

faylanmamış  kayaya  göre  erozyona  karşı  daha 

dirençlidirler.  Aşınmaya  karşı  dirençli  sıkı  breş 

örtüsü  altında  fay  zonu breşine göre daha kolayca 

aşınabilen  çimentosuz  breşler  yer  alır.  Çoğu  fay 

zonu  düzleşmesi  karbonat  çimentonun  erimesiyle 

olur (Stewart, 1993). 
            

DAĞ ÖNÜ EĞRİLİĞİ 
Bir  dağ  önü  fayı  boyunca  dağ  silsilesinin 

yükselimi nispeten düz bir dağ cephesi oluşumuna 

neden olur. Çünkü, dağ  cephesi dereler  tarafından 

yarılıp  oyulmaya  fırsat  bulamaz.  Dağ  silsilesi 

aşınırken, büyük dereler dağ  cephesini oymaya ve 

dağ  önünü  alçatmaya  başlar.  Bull  ve  McFadden 

(1977)  dağ  önünün  düz  (ya  da  geniş  kavisli) 

bölümünün  uzunluğu  (Lm)  ile,  dağ  ve  alüviyal 

yelpaze  arasındaki  gömülme  sınırı  uzunluğunu 

(Lmf)  kıyaslamak  suretiyle,  Garlock  Fayı’nın 

(California)  kuzeyi  ve  güneyindeki  tektonik 

aktivitenin  güncelliğini  karşılaştırmışlardır.  Bu  iki 

uzunluk  arasındaki  ilişki  dağ  cephesi  eğriselliği 

(Smf) olarak tanımlanır. 
 

Smf  = Lmf / Lm  
 

Bir cephe fayı boyunca hızlı, aktif yükselen bir 

dağ cephesinin eğriselliği (Smf) 1‘e yakındır. Çünkü, 

dereler  faydan uzakta, derelerin beslendiği kaynak 

kesiminde  her  yeri  kazmaya  başlar;  daha  fazla 

yükselim  olmadığı  sürece  akarsular  denge 

durumunu sağlamaya ve dağ önüne yakın seviyeye 

gelmeye çalışır. Zamanla herbir derenin dağ önü ile 

aynı  seviye  gelen  kesimleri  membaya  doğru 

ilerlemeye  devam  eder  ve  denge  profilini 

sağladıktan  sonra  akarsunun  kısmen  yanal 

aşındırmasıyla  dağ  cephesini  oyarlar.  Bu  süreç  Smf 

değerinin artmasına neden olur. Dereler arasındaki  

mesafe  dağ  önü  eğriselliğini  etkiler  (Şekil  7‐8); 

mesafeler  ne  kadar  kısa  ise,  eğrisellik  de  o  kadar 

fazla   olur.   Ayrıca,   dağ   silsilesinin   genişliği   de  

 

 
 

Şekil 7-7. Difüzyon denklemi modeline göre sarplıkların değişkenmesi (Colman ve Watson, 1983; Şekil 1). 
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Şekil 7-8. Havza şekli ile dağ cephesi morfolojisi arasındaki 
ilişki. Keskin yüzeylerin varlığı, genel dağ cephesinin silsile 
cephe fayından itibaren geriye doğru fazla aşınmadığına 
işaret eder (Mayer, 1986).    

 

eğriliği  etkiler.  Genellikle  dağ  burunları  ya  da 

drenajları  ayıran  kısımlar,  derenin  vadisini 

aşındırdığı  kadar  hızlı  aşınmazlar  (Mayer,  1986). 

Buna  karşın,  dere  uzunluğu  kısa  ise,  vadi  aşınma 

hızı dağ burunlarının aşınma hızından çok daha az 

değildir.  Bu  nedenle,  dar  dağ  silsileleri,  geniş  dağ 

silsileleri kadar eğriliğe neden olmaz (Mayer, 1986).  

Diğer  taraftan,  dağ  cephesi  eğrisellikleri  ile 

ilgili  ölçümler  hava  fotoğrafları  ya  da  uydu 

görüntülerinden  yapılabildiği  için,  dağ  cephesi 

eğriselliği geniş bir bölgenin anlaşılmasında faydalı 

bilgiler verir.  Şekil  7‐9’da South  Island’da yer  alan 

Orta  Otago’nun  (Yeni  Zelanda)  uydu  görüntüsü 

verilmiştir.  Görüntüde  Dunstan  Dağ  silsilesi  (sol 

alttaki  koyu  parçalanmış  alan)  doğusundaki  dar 

koyu  renkli  gösterilen  dağ  silsilelerinden  daha 

geniştir  ve  zamanla  daha  büyük  bir  dağ  cephesi 

eğriselliği  geliştirebilir.  Diğer  yandan,  dar  sırtlar 

arasındaki  drenaj  aralıkları  Dunstan  Dağ 

silsilesinkinden  daha  kısadır.  Bu  nedenle,  kısa 

aralıklar kısmen dağ genişliğinde etkili olmuştur. 

 

 
 

Şekil 7-9. Güney Ada’da (Yeni Zelanda) yarı kurak bir bölge olan Orta Otago’nun bir kısmının Landsat görüntüsü (2805-
21163-7). Sol alttaki silsile cephesi, Dunstan Fayı boyunca güncel bir yükselimden ileri gelen alçak dağ silsilesi sinüslüğü 
göstermektedir. Kısmen gölgeli alandaki (sağ üst) silsile cephesi alüviyal yelpazelerle kuşatılmış olup, yüksek dağ silsilesi 
sinüslüğü (yılankevilik) gösterir. Görüntünün alt orta kısmındaki dar ve koyu alanlar yakın aralıklı drenaj paterni içeren 
antiklinal sırtlarıdır; bu sırtlar da alçak dağ silsilesi sinüslüğü gösterirler (Yeats, 1987). 
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Dunstan  Dağ  silsilesi  ile  Manuherikia 

Havzası arasında yer alan dağ cephesi (Şekil 7‐9’da 

sol  alt  kesimde  açık  renkli  alan) Holosen’de  eğim 

atımlı  faylanma gösteren Dunstan dağ cephesi  fayı 

tarafından denetlenmektedir. Bu dağ  cephesine  ait 

Smf = 1‘dir. Hawkdun Dağ silsilesi (Şekil 7‐9’da sağ 

üst  kesimde  kısmen  gölgeli  alan)  Hawkdun  fayı 

tarafından  denetlenmektedir.  Ancak,  Hawkdun 

fayının geç Kuvaterner döneminde  aktif  olduğuna 

dair  hiçbir  arazi  verisi  bulunmamaktadır.  Bu  dağ 

cephesi  alüviyal  yelpazeler  tarafından  geniş  bir 

şekilde yarılmış olup, Smf > 2 olarak tespit edilmiştir. 

Şekil 7‐9’da alt ortadaki dar sırtlar, her ne kadar sırt 

kanatlarından  biri  fayla  sınırlandırılmış  olsa  da, 

düşük  Smf  değerleri  vermiştir.  Bu  antiklinal  sırtlar 

Kretase  ve  Alt  Tersiyer’de  ana  kayada  (uydu 

görüntüsündeki  koyu  alanlar)  gelişmiş  ve  Üst 

Tersiyer  ve  Kuvaterner’de  yükselmiş  peneplenin 

deforme olmuş yüzeyleridir. 

  

VADİ TABANI GENİŞLİĞİ İLE 

YÜKSEKLİĞİ ARASINDAKİ İLİŞKİ 
Bull  ve  McFadden  (1977)  dağ  cephesi 

yakınındaki  vadi  tabanı  genişliğinin  akarsu 

aşındırması  etkinliğinin  bir  ölçüsü  olduğunu  ileri 

sürmüşlerdir.  Akarsu,  kendisi  de  bir  yükselim 

ürünü  olan  yatak  seviyesinin  göreceli  olarak 

düşmesiyle,  yatağını  aşındırmaya  başlar.  Akarsu 

yeni  ve  daha  düşük  yatak  seviyesini  kullanmaya 

başladığı  için,  aşındırmadan  çok  kanal  yamaç 

düzleşmesi daha etkili olur  (Mayer, 1986) ve yatak 

genişlemeye başlar (Şekil 7‐10). 

 

 
 

Şekil 7-10. Akarsunun topuk aşındırması ve yamaç 
gerilemesinin ve böylece vadi şeklinin belirlenmesinin 
şematik gösterimi (Mayer, 1986).  
 

Vadi tabanı genişliği (Vfw)  ile vadi yüksekliği 

(Vf) arasındaki oran: 
 

)E(E)E(E
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olup,  bağıntıdaki  Eld  ve  Erd  sırayla  sol  ve  sağ 

yükseltilerin deniz seviyesinden yükseklikleri ve Esc 

de  drenaja  dik  aynı  kesit  boyunca  vadi  tabanının 

deniz seviyesinden yüksekliğidir. Ölçümler için dağ 

cephesinden  itibaren  memba  yönüne  doğru  olan 

kısa bir uzaklık alınır. V biçimli kanyonlar düşük Vf 

değerine  sahip  olup,  nispeten  güncel  tektonik 

yükselimlere  işaret  eder.  Buna  karşın,  yamaç 

düzleşmesi ve taşkın düzlüklerinde kanalların yanal 

yer  değiştirmesini  gösteren  geniş  vadi  tabanları 

yüksek Vf değerine sahip olup, nispeten duraylı dağ 

cephelerine işaret eder (Keller, 1986).   

 

ALÜVİYAL YELPAZELER  
Yüzey  suyu akışındaki azalma ya da kanalın 

genişlemesi  sonucu  çökel  yükündeki  ani  düşüş 

nedeniyle  alüviyal  yelpazeler  oluşur.  Alüviyal 

yelpaze  plan  görünümü  itibariyle  dağ  cephesinde 

gelişen dere ağzında yer alan düşük yamaç eğimine 

sahip  koni  şeklindedir.  Topoğrafik  bir  haritada 

başlangıç kesimlerinde alüviyal yelpazeler, dairesel 

yaylar  şeklinde  eşyükselti  eğrilerine  sahiptir. Dere 

akarken kanalların koni  içerisinde yer değiştirmesi 

sonucu  çökellerini  depolamaya  başlar.  Yelpaze 

profilleri hafifçe yukarı doğru iç bükey segmentlere 

ayrılabilir.  Segment  sınırları  yamaçlardaki  ani 

kırılmalar sonucu gelişir ve toprak ya da çöl şeritleri 

(desert varnish) gelişimlerinden farklılıklar gösterir.  

Bull (1977), yelpaze şekli ile çökel oluşumunu 

sağlayan  dağ  yükselimi  ya  da  yelpaze  tiltlenmesi 

şeklinde  gözlenen  tektonik  süreçlerin  hızı 

arasındaki  ilişkileri  araştırmıştır.  Dağ  cephesinde 

akarsu  aşındırma  hızı  ve  yelpaze  çökelme  hızına 

kıyasla  dağ  cephesi  yükselim  hızının  daha  büyük 

olduğu  yerlerde,  dağ  cephesine  yakın  yelpaze 

başlangıç  kesimlerinde  çökeller  depolanmaya 

başlar.  Yelpazelerde  en  genç  segment,  dağ 

cephesinde yelpaze başlangıcında yer alır. Tektonik 

yükselme  hızının  akarsu  aşındırma  hızından  daha 

düşük  olması  durumunda  akarsu  yelpazenin 

kendisini  kazmaya  başlar  ve  çökeller  dağ 

cephesinden  uzak  alanlarda  oluşur.  (Şekil  7‐11). 

Yelpazelerin  göreceli  yaşları,  toprak  oluşum 

dereceleri  karşılaştırılarak  saptanabilir  (bkz. 

aşağıdaki altbölüm).      

 

AKARSU GRADYANI İNDEKSİ 
Hack  (1973)  tarafından  ortaya  atılan  akarsu 

gradyanı  indeksi  (SL)  genel  olarak,  akarsu 

tarafından yapılan  iş  (enerji  kaybı)  anlamına gelen 

akarsu  gücünü  ifade  eder.  Akarsu  gücü  akarsu 

boşalımı  ve  su  yüzeyi  eğiminin  çarpımı  ile 

orantılıdır;  akışa  direnç  gösteren  kanal  şekli  ile 
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birlikte bir akarsuyun yükünü  taşımak  için gerekli 

kapasiteyi ifade eder.  

 

 
 

Şekil 7-11. Alüvyon yelpazelerinin morfolojisi. (a) Dağ 
cephesine bitişik çökelme. (b) Yelpaze tepesinin kazılması 
neticesinde aşağı yelpaze çökelimi (Bull, 1977). 
 

 

SL = H(L)/L 
 

Burada, H(L)/L akarsunun kanal erişim gradyanı 
ve L drenaj havzasındaki en uzun dereler arasında 

kalan  su  bölümü  çizgisinden,  incelenen  erişim 

merkezine  olan  uzunluğunun  yatay  izdüşümüdür 

(Şekil 7‐12). 

Akarsu gradyan  indeksi erozyona bağlı kaya 

direncine  ve  artan  yükselme  oranına  duyarlıdır. 

Erozyona karşı düşük dirençli kayalardaki anormal 

SL  değerleri  yakın  zamanlarda  olan  düşey 

yükselmeye  işaret edebilir. Şekil 7‐13’de Transverse 

Range Bölgesi’nde  (Güney California) yer alan San 

Gabriel  Dağları’na  ait  akarsu  gradyan  indeksleri 

görülmektedir. San Gabriel Dağları’nın her  ikisi de 

aktif  faylanma  gösteren  güney  ve  doğu  kenarları 

boyunca  anormal  yüksek  indeksler  elde  edilmiştir. 

Sierra  Madre  ters  fay  zonu  boyunca  yüksek 

indeksler  ise,  1971  San  Fernando  depreminin 

olduğu  bölgeye  ve Pomona’nın  kuzey doğusunda, 

Sierra  Madre  fayının  doğu  uzanımı  olan 

Cucamonga  fayının  Holosen  yerdeğiştirmelerinin 

olduğu  alana  karşılık  gelmektedir.  Diğer  yandan, 

nispeten  aktif  olmayan  San  Gabriel  fayı,  nispeten 

düşük  akarsu  gradyan  indeksleri  ile  karakterize 

edilmektedir. Ancak, 1857 yılında büyük bir deprem 

oluşturan  San  Andreas  Fayı,  San  Jacinto  fayı  ile 

kesiştiği  yer  dışında  düşük  indeksler 

göstermektedir.  Doğrultu  atımlı  faylar  vadide 

kolayca  aşınabilen  ezilmiş  kayalardan  oluşan  dar 

vadilerle  temsil  edildikleri  için,  düşük  akarsu 

gradyan indeksleri gözlenir (Keller, 1986). Doğrultu 

atımlı  faylar,  yatay  yönde  yerdeğiştirmeler 

oluşturdukları  için,  fayın  bir  bloğunun  diğerine 

göre  yükselmesine  neden  olmazlar.  Bu  nedenle, 

düşük  akarsu  gradyan  indeksleri  verirler. Kolayca 

aşınan sedimenter kayaları kesen faylı alanlarda da 

düşük indeksler gözlenir.      

 

ALÜVİYAL  AKARSULAR  VE 

TEKTONİK DEFORMASYONLAR 
Büyük bir volkan ya da bir bölgede hızlı bir 

buzul  kütlesinin  erimesi  ile  oluşan,  aşınmamış 

morfolojik bir yapı olduğunu düşünelim. Yağmurlar 

bu  morfolojik  yapıya  uyumlu  akan  derelerin 

gelişimine  neden  olur.  Bu  derelerden  akan  sular 

çukurluklarda  birikerek  göller  ve  kayalıklardan 

dökülerek  şelaleler  oluştururlar.  Bu  derelerin 

boyuna  profilleri  oldukça  düzensizdir.  Ancak, 

zamanla  aşındırmaya  ve  taban  seviyesine 

yaklaşmaya  çalışırlar  ve  sonunda,  eğim  olarak 

adlandırılan boyuna denge profillerine ulaşırlar.  

 

 
 

Şekil 7-12. Akarsu gradyan indeksinin (SL) belirlenme 
şeklini gösteren boyuna profil (Hack, 1973). 
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Şekil 7-13. San Gabriel Dağları (California) için akarsu gradyan indisleri (SL) (Keller, 1986). 
 

Eğimli  akarsu,  mevcut  debisi  ile  drenaj 

havzalarından  beslenen  yükün  taşınması  için 

gerekli hızı  sağlayacak kadar  eğimi ve kanalı olan 

akarsudur. Bir başka anlatımla, eğimli akarsu denge 

konumunda  bir  sistemi  temsil  eder;  denetleyen 

etkenlerden  birinde  herhangi  bir  değişiklik, 

değişiklik  etkisini  giderecek  yönde  denge 

bozulmasına  neden  olur  (Leopold  ve  Maddock, 

1953;  Mackin,  1948’den  değiştirilmiş).  Su 

boşalımında,  çökel  yükünde  ya  da  taban 

seviyesinde  bir  değişiklik  olursa;  akarsu  bu 

değişimlere  kanal  genişliği,  yatak  pürüzlülüğü, 

çökel  yükünün  tane  büyüklüğü,  akış  hızı  ve 

menderes ya da örgülü kanallar oluşturma eğilimi 

gibi  diğer  özellikleri  değiştirme  şeklinde  tepki 

gösterir. Yağış miktarı ve drenaj havzasındaki bitki 

örtüsünün  değişiminde  etkili  olan  iklim,  eğimli 

koşulun  bozulmasına  neden  olabilir.  Ayrıca, 

deformasyon bu koşulun değişimine yol açabilir ve 

akarsudaki  tektonik  etkiler,  hatta  düşük  rölyefli 

bölgelerde  bile,  deformasyona  uğrayan  yapıları 

tanımak ve tanımlamak için kullanılabilir (Schumm, 

1986). 

Güney  California’daki  Ventura  Nehri  akış 

güzergahının alt kesiminde  iki aktif yapı olan Red 

Mountain  fayı  ile  Venture  Avenue  antiklinalini 

keserek  akar  (Şekil  7‐14).  Akarsu  akış  rotası 

antiklinal ve  fay  oluşumuna neden  olan  yükselme 

yaşından  daha  eski  olduğu  için,  bu  akarsu  tipine 

antesedan  akarsu  adı  verilir.  Antesedan  bir 

akarsuyun  aktığı  ya  da  önceden  bir  akarsu 

tarafından  işgal  edilen  kanyona,  Fransa’daki  Jura 

Dağları’ndaki  bir  yer  adı  olan,  boğaz  (cluse)  adı 

verilir. 

Ventura  Avenue  antiklinalinin  menteşe 

bölgesindeki akarsu tabakalarında ana kaya yüzlek 

verir  ve  akarsu  ağzındaki  dolgu  kalınlığı  20  m 

civarındadır  (Rockwell  vd.,  1988).  Farklı  yaşta 

akarsu  sekilerine  ait  kalıntılar  akarsunun  her  iki 

tarafında korunmuşlar ve  ilk olarak Putnam  (1942) 

tarafından  belirtildiği  gibi,  antiklinalin  zirvesine 

doğru  bükümlenmişlerdir.  Rockwell  vd.  (1988) 

A’dan H’ye kadar olan sekilerin oluşum zamanında 

nehrin  boyuna  profilinin  bugünkü  ile  aynı 

olduğunu  varsaymışlardır.  Bu  varsayımı,  yaşı 

belirlenmiş  seki  yüksekliklerini  ve  tiltlenmeleri 

kullanarak, Ventura Avenue antiklinalinin büyüme 

hızını saptayabilmişlerdir.  

Bir başka  çalışmada Nakata  (1989) Himalaya 

dağ cephesini kesen nehirlerin yükselmiş ve geriye 

doğru  tiltlenmiş  sekilerini  haritalamış  ve  bu 

sekilerin  Himalaya  Cephesi  fayının  hareketleriyle 

deforme olduğunu ispatlamıştır. 

Alüviyal  nehirlerin  kanal  şekilleri 

değişikliklere  o  kadar  çok  duyarlıdır  ki, 

deformasyon  hızının  nispeten  düşük  olduğu 

bölgelerde  bile,  tektonik  deformasyon  belirtisi 

gösterebilirler.  Kanallar  düz,  menderesli  ya  da 

örgülü  olabilir;  menderesler  geniş  kavisler 

çizebilirler ve aynı kanal genişliğinde olabilirler ya 

da daha az kavis yapabilirler ve büklümlerde, düz 

kesimlerine  göre  daha  geniş  ve  daha  az  eğrili 

olabilirler  (Schumm,  1986).  Şekil  7‐16’da  kanal 

şekilleri  ve  çökel  yükü  tipine  göre  yapılmış  kanal 

sınıflaması  görülmektedir.  Su  yolu  ilgili  deneyler, 

deformasyonla  oluşabilen  vadi  tabanın  eğimindeki 

değişimin kanal şeklinin değişimine neden olacağını 

ortaya  koymuştur;  bu  tür  patern  değişimleri 

deformasyonun  tabiatını  anlamada  kullanılabilir. 

Bir örnek olarak, New Madrid (Missouri) yakınında 

1811‐1812  yılllarında  olan  üç  depreme  ait  tektonik 

deformasyonuaeleaalalıma(Russ,a1982).
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Şekil 7-14. Güncel Ventura Nehri (devamlı çizgi) ve farklı yaşlardaki nehir sekilerinin (kesikli çizgiler; köşeli parantez 
simgeleri kontrolü gösterir) boyuna profilleri. Yaş kontrolü, radyokarbon yaş tayini ile ve amino asit rasemizasyonu ile 
yaklaşık olarak yaş verilmiş bir deniz sekisinin korelasyonuyla yapılmıştır. Aktif Red Mountain Fayı’nın ve Ventura Avenue 
Antiklinali’nin konumları da gösterilmiştir. Düşey büyütme yaklaşık olarak 10:1’dir (Rockwell vd., 1988). 

 

New  Madrid,  County  Gölü  yükselimi 

olarak bilinen yukarıya bükülüm alanı  içerisinde 

yer alan Mississippi Nehri’nin yatağı üzerinde yer 

almaktadır  (Şekil  7‐17).  Yükselme  yüzeyi 

Mississippi  Nehri  taşkın  düzlüklerine  ait 

kalıntıların  10  m  üzerinde  bulunmakta  ve 

Tiptonville  Domu  ve  Reelfoot  fay  sarplığı  gibi 

diğer  yapıları  içermektedir.  County  Gölü 

yükselimi  Mississippi  nehrinin  geniş  kavisler 

gösteren  menderes  sistemi  ve  üç  eski  örgülü 

akarsu  sekilerini  etkilemektedir.  Profiller, 

terkedilmiş  kanallar  ve  doğal  setlerin 

büküldüğünü,  bazı  durumlarda  akış  yukarı 

eğimlendiklerini  göstermektedir.  New  Madrid 

yakınında,  günümüz  taşkın  düzlükleri  de 

yamulmaya  devam  etmektedir.  Profilleri 

dışbükey  olup,  yükselmin  olduğuna  işaret 

etmektedir. 

 

 
 

Şekil 7-15. Himalaya eteklerinde Darjeeling’de (Hindistan) Neora Nehri’nin geriye eğilmiş sekisi (Rangamati yüzeyi). Geriye 
eğilme, sekinin solundaki Matiali ters fayının hareketi ile ilişkilidir (Nakata, 1989).  
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Şekil 7-16. Alüviyal nehir kanallarının patern ile sediment yükü ve göreceli duraylılığa göre dayalı olarak sınıflandırılması 
(Schumm, 1986). 

 

Cairo  (Illinois)  ve  Hickman  (Kentucky) 

arasında  yükselimin  akış  yukarı  kesiminde 

Mississippi Nehri nispeten düz bir gidişe sahiptir. 

Buna karşın, Hickman’dan mansapa doğru nehir 

oldukça  kavisli  menderesler  göstermektedir.  Bu 

durum County Gölü yükseliminden ileri gelebilir. 

Yükselim,  akış  yukarısında  kanal  gradyanında 

azalmalara neden olmakta ve nehir de en yüksek 

gradyana sahip olacak ve denge profilini yeniden 

tesis edecek şekilde düz bir gidiş oluşturmaktadır. 

Bunun aksine yükselim, yükselim ekseninden akış 

yönüne  doğru  kanal  gradyanını  arttırmıştır. 

Bölgedeki  geniş mendereslenme,  denge  profiline 

yaklaşacak  şekilde  kanal  gradyanın  azalmasında 

etkili  olmaktadır. Yükselimin  bir diğer  etkisi de, 

Hickman  (Kentucky)  ile  Blytville  (Arkansas) 

güneyindeki  bir  nokta  arasında  menderes 

kuşağının doğu kenarından batıya doğru kanalın 

yerdeğiştirmesi olabilir. 

                         

DENİZ KIYI ÇİZGİLERİ 
Kıyı bölgelerinde dağ yamaçlarının özellikle 

dalga kırılmaları nedeniyle oluşan kıyı  erozyonu 

dalga  aşınımlı  denizel  platformlar  ve  bir  falez 

oluşmasına  yol  açar.  Dalga  etkisi  falezi  geriye 

doğru aşındırıken, kum ve çakıllar rüzgar dalgası 

ile  tekrar  tekrar  kara  ve  denize  taşınır  ve 

platformu aşındırır. Aşınma platformunun denize 

doğru  eğimi  yaklaşık  10  dir.  Platform  ve  falezin 

bozuşması, deniz seviyesinin sürekli olarak gelgit 

ile  yükselip  alçalmasıyla  oluşan  ıslanma  ve 

kuruma  ile  teşvik  edilir.  Ayrıca,  kıyı 

bölgelerindeki  bitki  ve  hayvanlar  kayayı  kazar, 

deler  ve  eritir. Denizel  aşınım  platformuna  göre 

deniz  seviyesi  düşerse,  falez  dalga  erozyonu 

etkisinden kurtulur ve düzleşmeye başlar. Bazan 

denizel kabuklar da  içeren  ince bir kum ve  çakıl 

tabakası  denizel  platformu  aşındıran  çökellerin 

kalıntıları  şeklinde  olup,  platformun  üzerinde 

korunarak  kalabilir.  Bu  tabaka  yüzeye  çıktıktan 

sonra  denizel  platformu,  bu  platformun 

üzerindeki ince kum katmanını ve falezin tabanını 

örten  moloz  yamacı  oluşur.  Rüzgar  kökenli 

çökeller  de  platformun  gömülmesine  katkıda 

bulunabilir. Pekişmemiş çökellerde oluşan falezin 

serbest  yüzeyi  kaybolduğu  zaman,  fay 

sarplıklarında  olduğu  gibi  falez  alçalmaya 

(düzleşmeye)abaşlar. 
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Şekil 7-17. Sol üst: Orta Mississippi Vadisi. Sağ üst: New Madrid bölgesi ve Lake County yükselimi. 
 
 
 
 

  

 
 

Şekil 7-17. Alt: Mississippi Nehri’nin 845 ile 930. milleri arasındaki profilleri. (a) Doğal sedde profili ve düşük su seviyesi 
profili. (b) Sel düzlüğü profili (Russ, 1982; Schumm, 1986). 
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Falezler  ve  denizel  platformlar  karbonat 

kayaların  (kireçtaşı ve dolomit) erozyonu sırasında 

da  oluşurlar.  Ancak,  buradaki  süreçler  daha 

karmaşıktır.  Gelgit  arası  bölgede  yer  alan 

platformlar, başlıca  alg ve mercanlar olmak üzere, 

kısmen  karbonat  salgılayan  organizmaların 

faaliyetleri  sonucu  oluşurlar.  Diğer  organizmalar 

hem  platform  hem  de  falezde  bulunan  karbonat 

kayalarını  eritirler.  Tropik  bölgelerde  yükselmiş 

kıyı  hatları  genellikle,  aşınım  platformundan  resif 

düzlüklüklerine  doğru  eğimli,  yüksek  mercan 

resiflerinden oluşurlar.  

Yükselmiş  ya  da  gömülmüş  eski  kıyı 

hatlarının deniz  seviyesine göre yükseklikleri, kıyı 

hatlarının  tektonik  deformasyonunu  gösteren  en 

önemli  ölçüm  değerleridir.  Bazı  jeomorfologlar 

tarafından kıyı  çizgisi açısı olarak adlandırılan, yeni 

aşındırılmış  falez  ile  denizel  aşınım  platformu 

arasındaki  sınır,  ilk  yaklaşım  olarak  aşınım 

platformunun  aşındırılmaya  başladığı  zamanki 

deniz seviyesi göstergesi olarak kabul edilir. Ancak, 

bu açı deniz seviyesi altında yer alır ve etkili dalga 

hareketlerinin olduğu derinliğe bağlı olarak değişir. 

Deniz  seviyesi  gelgit  arası  bölgede  bir  bank 

şeklinde karbonatlı kayalarda kayalığı alttan oymuş 

bir çentik  şeklinde görünür  (Şekil 7‐18). Ancak, bu 

kıyı  hatları  ile  ilgili  yapıların  konumlarındaki 

değişiklikleri  deformasyon  göstergeleri  olarak 

kullanmadan  önce,  östatik  deniz  seviyesi  değişimleri 

(dünya  ölçeğinde  deniz  seviyesi  değişimleri) 

dikkate  alınmalıdır.  Kuvaterner  döneminde 

buzulların  ilerlemesi  ve  geri  çekilmesinden dolayı, 

deniz  seviyesinde  150  metreye  kadar  değişimler 

olmuştur.  Buzulların  ilerlemesi  sırasında  yağış 

karada kar ve buz  şeklinde olmuş ve denize  tekrar 

dönmemiştir;  bu  da  zamanla  deniz  seviyesinde 

alçalmaya  neden  olmuştur.  Buzul  arası  evrede 

buzullar erimiş, daha çok miktarda su denize akmış 

ve  deniz  seviyesi  yükselmiştir.  Göreceli  deniz 

seviyesi  değişimleri  üzerindeki  bir  diğer  etki; 

kabuğun buzul örtüsü, büyük miktarda su kütleleri 

ya da kıyı düzlüklerindeki kalın çökel yüküne karşı 

izostatik  tepkisidir.  Buzul  örtüsünün  kalkmasına 

izostatik  tepki,  Kuvaterner’de  özellikle  önemli  bir 

faktördür. 

Pleyistosen  ve  Holosen  yaşlı  kıyı  hatları  ile 

ilgili araştırmalardaki  sorunlar oldukça  farklı olup, 

herbiri için ayrı çözümler getirilmek zorundadır. 

Tropik  kıyılar  boyunca  radyometrik 

yöntemlerle yaşlandırılmış  su üstü mercan  resifleri 

kullanılarak  geçmiş  150  bin  yıl  içerisindeki  deniz 

seviyesi değişimleri araştırılmıştır. Bu deniz  seviye 

değişimleri,  derin  deniz  karotlarında mikroskopik 

organizmaların  (foraminiferler)  kabuklarındaki 
18O/16O oranlarındaki değişiklikler kullanılarak teyit 

edilmiş  ve  yeniden  belirlenmiştir  (bkz.  Bölüm  6). 

 

 

 
 

Şekil 7-18. Rodos Adası’nda (Yunanistan) kireçtaşından oluşan bir sahil boyunca, yükselen Holosen kıyı çizgilerine işaret 
eden oyuk izleri (fotoğraf: P. A. Pirozzoli). 
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Şekil 7-19. Deniz seviyesi yüksek (H) ve alçak (L) düzeyi ile 
tektonik yükselim hızı arasındaki ilişki. Yüksek seviyeden 
hemen önce ve düşük seviyeden hemen sonraki deniz 
seviyesi yükselimi tektonik yükselim oranına eşit olduğunda 
sabit bir kıyı çizgisi oluşur. Çoğu zaman mevcut deniz 
seviyesi üzerinde sadece yüksek seviyedeki kıyı çizgisi 
korunur. 
 

Falez ve denizel platform, tektonik yükselme 

hızı ve östatik deniz seviyesi yükselme hızı yaklaşık 

aynı  olduğu  zaman  oluşur;  bu  durumda  deniz 

seviyesi  sabit  görünür.  Bu  noktaya,  östatik  deniz 

seviyesi  tam  maksimum  olmadan  önce  ve  deniz 

seviyesi  tam  minumum  olduktan  sonra  noktaya 

ulaşılır  (Şekil  7‐19). Hemen  hemen  tüm  gözlemler 

bugünkü  deniz  seviyesinin  üzerinde  olduğu  için, 

gözlenen  çoğu  deniz  seviyeleri  deniz  seviyesi 

maksimumu  yakınında  oluşmaktadır.  Üst 

Pleyistosen deniz seviyesi değişimleri ile ilgili en iyi 

belgelenmiş  kayıtlar  Huan  Yarımadası’nda  (Yeni 

Gine) elde edilmiştir (Şekil 7‐20). Bu bölgede büyük 

bir  fay bloğu  en azından  son 140 bin yıl  süresince 

sürekli  yükselmiş  ve  yükselen  saçaklı  mercan 

kayalıkları  ile  sahile  yakın  sığ mercanlı  kayalıklar 

bugüne kadar korunarak gelmiştir (Chappel, 1974). 

Her  bir  resifin  üst  yüzeyi  nispeten  düz  olup, 

egemen  olarak  alg  ve  mercan  fosillerinden 

oluşmaktadır;  mercan  çökelleri  uranyum  serisi 

yaşlandırma  yöntemi  kullanılarak  radyometrik 

olarak  yaşlandırılmıştır.  VIIb  sekisi  olarak 

simgelendirilen  son  buzul  arası  mercan  resifinin 

yaşı  124  bin  yıl  olarak  bulunmuş  ve  deniz 

seviyesinin bugünkünden 6 metre yüksekte olduğu 

bir  zamanda  oluştuğu  tahmin  edilmiştir. VI  ile  III 

arasındaki  sekiler uranyum  serisi yöntemi  ile ve  II 

sekisi  radyokarbon  yöntemi  ile  yaşlandırılmıştır 

(Chappel,  1974;  Stein  vd.,  1993;  Ota,  1994).  Son 

buzul  arası  dönemden  bugüne  kadar  sabit  bir 

yükselme  oranı  olduğu  varsayılırsa,  VIIb  sekisine 

göre daha genç ve daha  altta yer  alan  sekiler,  son 

buzul arası dönem  ile bugün arasında olan östatik 

deniz  seviye  değişimlerini  saptamak  ve 

yaşlandırmak için kullanılabilir. 

Şekil  7‐21’de,  Huon  Yarımadası  ve 

Karayipler’de  Barbados  adası  civarında  yer  alan 

mercanlarla  ilgili  deniz  seviyesi  grafiği 

görülmektedir.  Bu  grafik,  oksijen  izotopu  oranları 

kullanılarak elde edilen deniz seviyesi konumlarına 

genel bir benzerlik göstermektedir. Oksijen  izotopu 

oranları  yöntemi,  derin  denizde  tekdüze  çökelme 

oranının olduğu varsayımına dayanır (Şekil 6‐2a, 7‐

22).  Mercan  resifleri  ile  ilgili  grafiği  oksijen 

izotopları  ile  ilgili  grafikle  bir  araya  getirmek 

suretiyle  son  buzul  arası  dönemden  daha  yaşlı  ve 

daha genç Pleyistosen yaşlı sekilerin yaşları tahmin 

edilebilir.  Şekil  7‐22’de  yükselim  hızı  (R  eğimi) 

oksijen  izotopu  5.  evresi  korunamayacak  kadar 

düşüktür;  çünkü,  güncel deniz  seviyesi  altında  bir 

noktaya  düşmektedirler.  Yükselim  hızlarının  0,3‐1 

mm/yıl‘dan daha yüksek olması durumunda, genç 

deniz  seviyeleri  bugünkü  deniz  seviyesi  üstünde 

korunabilir  (Lajoie,  1986).  Bu  sekilerin 

interpolasyonla bulunan yaşları yaklaşık olarak 105, 

85, 60, 50 ve 40 bin yıldır (bkz. Lajoie, 1986). 

Yukarıda  belirtildiği  gibi, deniz  seviyesi  tam 

minumum olduktan  sonra deniz  seviyesi  sabit gibi 

görünmektedir; ancak, deniz seviyesinin minumum 

olduğu  anda  oluşmuş  kıyı  hatları  esasen  kıyı 

açıklarında  yer  almakta  ve  deniz  seviyesi  tekrar 

yükseldiği  zaman,  aşınma  platformu  daha  genç 

çökeller  ya  da  daha  genç  mercan  resifleri  ile 

kaplanmaktadır (Chappel, 1974). 

Uranyum  serisi  yöntemleri  ile  daha  eski 

sekileri  yaşlandırmak  kolay  değildir;  bunların 

yaşları, yaşı  124 bin yıl olan deniz  seviyesi  ile  son 

manyetik  terslenme  yaşı  olan  780  bin  yıl  arasında 

interpolasyon yaparak hesaplanır (bkz. Bölüm 6). 
 

 
 

Şekil 7-20. Huon Yarımadası’nda (Papua Yeni Gine) 
yükselmiş mercan resifi sekileri ve deniz yarlarının profili 
(Chappell, 1974). Rayokarbon yaş tayini ile yaş verilen seki 
II hariç, mercanların yaşı U-serîsi yöntemi ile belirlenmiştir. 
VIIb sekisi, dünyanın değişik yerlerinde sıkça korunmuş 
olarak bulunan son buzul arası sekisidir. 
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Şekil 7-21. Huon Yarımadası ve Barbados’ta mercan resifi sekilerine dayalı seniz seviyesi eğrisi (Bloom ve Yonekura, 1985). 
 

 
 

Şekil 7-22. Oksijen izotop oranlarına dayalı olarak deniz seviyesi dalgalanmalarını kullanarak, yükselen Pleistosen deniz 
sekilerinin yaşlarının tahmin edilmesi. Sayılar oksijen izotop oranlarını ifade eder. 5a, Rc ve 5e aşamaları Şekil 6.2a’daki 5.1, 
5.3 ve 5.5 aşamalarına karşılık gelir. R eğimi, tüm dönem boyunca üniform olduğu varsayılan yaklaşık 0,8 mm/yıl gibi bir 
yükselim oranını temsil eder (ortalama yerdeğiştirme çizgileri paraleldir). 124 bin yıllık yüksek seviyenin yüksekliği bilindiği 
takdirde daha alttaki ve daha genç sekilerin yaşları interpolasyon ile bulunabilir (Lajoie, 1986). 

 

Yükselen ya da  çökmüş Holosen yaşlı kıyı 

hatları  ile  ilgili  sorunlar  farklıdır.  Östatik  deniz 

seviyesinin  Holosen  başlarında  buzullar  erirken 

hızlı yükseldiği ve daha  sonra yavaşladığı ya da 

Holosen  ortasında  yükselmeyi  durdurduğu 

şeklinde  genel  bir  kabul  vardır.  Günümüzde, 

deniz  seviyesinin  küresel  ölçekte  yılda  1‐3  mm 

yükseldiği  görülmektedir.  Ancak,  yerel  koşullar 

östatik  işaretleri  gizlemektedir  (Şekil  7‐23). 

Grönland’da  ve  Kanada’nın  kuzeydoğusunda 

kıtasal  buzul  hareketleri  nedeniyle  Holosen’de 

izostatik  tepkiler  egemen  durumda  olup, 

günümüz  deniz  seviyesinde  görünür  düşmelere 

neden  olmaktadır.  Daha  güneyde  Avrupa  ve 

A.B.D.’nin Atlantik  pasif  kenarları  boyunca  kıyı 

çökmesi nedeniyle, geçmiş birkaç bin yıldır deniz 

seviyesinde  görünür  bir  yükselme 

gözlenmektedir.  Bazı  bölgelerde,  deniz 

seviyesindeki  östatik  yükselme  körfezlerin 

şekillerinde  değişimlere  neden  olmakta;  bu  da 

gelgit yüksekliklerini değiştirmektedir. Bu durum 

ise,  kıyının  deniz  seviyesine  tepkisini 

değiştirmektedir.  Sonuç  olarak,  ölçülen  tektonik 

işaretler uzun süreli düşey değişiklikler olmayıp, 

bin yıl ya da daha fazla aralıklarla oluşan bireysel 

depremlere  eşlik  eden  ani  yükselme  veya 

çökmelerdir. 
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Şekil 7-23. (a)’da tasvir edilen östatik deniz seviyesi yükselimi sonucunda Kuzey Yarıküre buz katmanlarının gerilemesiyle 
oluşan deniz seviyesi değişimleri. (b) Kıtasal buzun kalkmasıyla izostatik sekmenin hakim olduğu Kuzeydoğu Kanada ve 
Grönland. (c) A.B.D.’nin kıyı oturmasından etkilenen Atlantik kıyısı. (d) Tropikal kıyı çizgisi (Clark ve Lingle, 1979). 

 

Holosen’de  kıyı  hatlarının  korunmasında 

hüküm  süren  koşullar  ile  Pleyistosen’de  hüküm 

süren  koşullar  aynıdır.  Bir  falez  veya  aşındırma 

platformunun  oyulabilmnesi  için;  östatik  deniz 

seviyesi değişimi,  izostatik  yükselme ve  çökme ve 

diğer  etkenlerin  toplam  etkisiyle  yüzlerce  ya  da 

binlerce  yıldır  durağan  görünür  bir  deniz 

seviyesinin üretilmiş olması gerekir. Bir deprem ani 

tektonik  yükselmelere  neden  olabilir  ve  aşınım 

platformunun dalga etkisi üzerine yükselmesine yol 

açabilir  (Şekil  7‐24,  7‐25  ve  7‐26)  ya  da  ani 

çökmelere  neden  olarak  kıyı  ormanları  ve 

bataklıklarını su altında bırakabilir (Şekil 7‐27; bkz. 

Bölüm  11).  Koylar  su  derinliğine  çok  duyarlı 

diyatom  ve  foraminifer  fosilleri  içerebilir. 

Koylardaki  bu  fosillerin  konumları  depremle  ilgili 

düşey değişikliklerin büyüklüğü hakkında oldukça 

kesin bilgiler sağlarlar. 

 

BOZUŞMA 
Yeryüzü  yakınındaki  kayaların  ve  çökellerin 

değişmesi  olayına  bozuşma  adı  verilir.  Bozuşma, 

farklı  ısı  genleşmesi,  basıncın  açığa  çıkması,  bitki 

köklerinin  sıkıştırması,  organizmaların  oyması  ve 

düşük  sıcaklık  kristal  büyümesi  gibi  olaylarla 

kayacın  parçalanması  şeklinde  olan  mekanik 

süreçlerle  ve  oksidasyon,  karbondioksit  ve  su  ile 

tepkimeye  girme  ve  organik  bileşiklerle  mineral 

tanelerinin  bozuşması  şeklinde  olan  kimyasal 

süreçlerle  oluşur.  Üzerlerinde  farklı  yüzeyler 

bulunan          kayaların          bozuşma          derecesi  

      

 
 

Şekil 7-24. Holosen denizel aşınma platformları çıkışlarının 
kökeni. En yüksek platform, hızla yükselen deniz seviyesi 
ile, 7 bin yıl ile 5 bin yıl arasında yaklaşık olarak duraylı 
deniz seviyesi arasındaki noktanın teğeti ile korelasyon 
göstermektedir. Alt platformlar, duraylı deniz seviyesi 
evresinde kesilen ve sonra büyük bir deprem ile birlikte 
aniden yükselen kıyı çzgilerini temsil etmektedir (Lajoie, 
1986).  
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karşılaştırılarak  göreceli  yaşları  bulunur  ve 

radyometrik  yaşlarla  gerçek  yaşları  tahmin  edilir. 

Bozuşma  derecesi,  yüzeyin  altında  yer  alan 

kayadan  ziyade  jeomoforfolojik  bir  yüzeyin  yaşını 

verir.  Bu  gözlem,  kozmojenik  çekirdeklerin 

yaşlarını  bulmak  için  de  uygulanır  (Bölüm  6). 

Bozuşma derecesi iklimden ve bozuşan malzemenin 

özelliklerinden oldukça  etkilenir. Bozuşma  ile  ilgili 

yaş  tayinleri  yapılırken  bu  etkenler  göz  önüne 

alınmalıdır. Göreceli yaş  tayinlerinde kullanılan  iki 

tip  bozuşma  süreci  vardır:  (1)  taşlarda  bozuşma 

kabuklarının oluşumu ve (2) toprak oluşumudur.  

 

 
 

Şekil 7-25. Kuzey Ada’da (Yeni Zelanda) Mahai Yarımadası’nda yükselmiş kıyı platformları. Belirgin yüksek platform son 
buzul arası yüksek seviyesi sırasında oyulmuştur. Üç alçak platform  Holosen yaşlı olup, büyük depremler sırasında 
yükselmişlerdir (fotoğraf: D. L. Homer, Yeni Zelanda Jeolojik ve Nükleer Bilimler Enstitüsü). 

 

 

BOZUŞMA KABUKLARI 
Yeni  Zelanda’da  Güney  Adası’nın 

Marlborough  bölgesi  grovak  (killi  bir  matriks, 

kuvars,  feldispat,  koyu  mineraller  ve  kaya 

parçaları  içeren  sert  kumtaşı)  ve  arjillit  (sert, 

birazcık  metamorfizma  geçirmiş  şeyl)  içeren 

kayaların üzerinde yerleşmiştir. Bu bölgede akan 

dereler  Üst  Pleyistosen  yaşlı  yaygın  geç  buzul 

yüzeyi  içeren sekileri kesmiştir. Seki yüzeyindeki 

kaba  çakıl  ve  bloklar  kimyasal  ayrışmaya 

uğramışlar  ve  zamanla  kalınlıkları  logaritmik 

olarak  artmış,  açık  renkli  bir  kabuk  gelişmiştir 

(Chinn, 1981). Yüzey röliyefinde grovak parçaları 

içerisindeki  kuvars  damarları  zamanla  artmıştır. 

Bu  röliyef,  kırıntılı  yüzeylerin  parçalanması  ve 

dökülmesinin  kabuk  cephesi  ile  birlikte  içeriye 

doğru  göç  ettiğine  işaret  etmektedir.  Kabuk 

kalınlığının  azalmasına  neden  olan  etkenlerden 

dolayı,  yaklaşık  20  bin  yıldan  daha  fazla  yaşlı 

birimlerde  zamanla  kabuk  kalınlığındaki  artış 

logaritmik olmamaktadır (Whitehouse vd., 1986). 
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Şekil 7-26. Boso Yarımadası’nda (Japonya) 1703 Genroku depremi ile yükselen ve üzerinde Mera köyü evlerinin inşa edildiği 
Numa IV deniz sekisi platformu (fotoğraf: Yoko Ota). 

 

 

 

 

 

 
 

Şekil 7-27. Wilapa Körfezi’nde (Washington eyaleti) Niawiakum deltasında 1700 yıl önce aniden su altında kalan ladin 
ormanındaki ağaç köklerinin alçak gelgit sırasında ortaya çıkmış hali. Sol üste doğru belirgin şekilde görülen kıyı sekisi, 
yaklaşık 300 yıl önce büyük bir deprem sırasında su altında kalmış olan bir turba tabakasıdır (fotoğraf: Robert Yeats). 
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Kabuk  kalınlık  ölçümleri,  çökeldiklerinden 

beri yer yüzeyinde bulunduğu düşünülen büyük 

parçaların  yüzeylerinde  yapılmaktadır. Kneupfer 

(1988)  Saxton  Nehri’ne  ait  beş  sekinin  her 

birinden  en  az  50  numuneyi  ölçmüş  ve  Şekil  7‐

28’de gösterilen histograma  işaretlemiştir;  1.  seki 

en  üstte  ve  en  eski  olandır.  Bireysel  kırıntıların 

çökelme  sonrası  tarihçelerindeki  farklılıkları  ve 

bireysel  kabuk  kalınlığı  ölçümlerindeki 

belirsizlikleri  0,2 mm doğrulukla  hesaba  katmak 

için,  histogramdan  bir  ağırlıklı  ortalama 

hesaplanmıştır. Ortalama  kabuk  kalınlığı  yaş  ile 

birlikte artmakta; kabuk kalınlığı yaşa göre büyük 

saçılım göstermektedir. Bu nehir sekileri doğrultu 

atımlı  faylarla  ötelenmiştir.  Farklı  yaşlara  sahip 

olan  seki  dikliklerinin  tahmini  yaşları 

faylanmanın  kayma  hızını  hesaplamada 

kullanılmaktadır. 

 

 
 

Şekil 7-28. Saxton Nehri’nin (Marlborough, Güney 
Adası, Yeni Zelanda) beş sekisinin yüzeylerinden alınan 
grovak kumtaşı parçalarınının bozuşma halkalarının 
kalınlıkları. Seki 1 en yaşlı olanı; Seki 5 en genç olanıdır. 
(a) Halka ölçümlerinin histogramları. (b) Ağırlıklı 
ortalama kullanılarak düzleştirilmiş ölçümler (Knuepfer, 
1988). 
 

Colman  ve  Pierce  (1981)  A.B.D.’nin 

batısındaki 17  farklı bölgede yer alan Kuvaterner 

yaşlı  buzul  çökellerinde  bulunan  bazaltik  ve 

andezitik  taşlardaki  7000’den  fazla  bozuşma 

kabuğunu  incelemişlerdir.  Numuneler  orta 

derecede  iklim  farklılıkları  gösteren  bu 

bölgelerde,  sekiler  veya  düz  buzul morenlerinin 

tepelerinden  alınmıştır.  Araştırmacılar,  her  ne 

kadar  kaya  tipindeki  değişimler  ve  iklimdeki 

farklılıklar  önemli  olsa  da,  bozuşma  kabuk 

kalınlıklarının  Şekil  7‐29’da görüldüğü gibi  Şekil 

7‐29’da görüldüğü gibi arttığını tespit etmişlerdir. 

Kabuk  kalınlıklarındaki  artış  oranı  zamanla 

azalmaktadır.  Kabuk  kalınlıkları  esas  alınarak 

saptanmış  buzul  çökellerin  yaşları  12‐22  bin  yıl, 

35‐50 bin yıl, 60‐70 bin yıl, 135‐145 bin yıl zaman 

aralıkları  ve  daha  yaşlı  olarak  gruplara  ayırt 

edilmiştir. Bu zaman aralıkları,  18O zaman cetveli 

esas alınarak hesaplanmış dünya ölçeğinde büyük 

hacimli  buzulların  zamanlarına  karşılık 

gelmektedir.  

 

 
 

Şekil 7-29. McCall (Idaho) yakınındaki buzul tilindeki 
bazaltik kayalarda bozuşma halkası örnekleri. (a) En genç 
tiller (Pinedale). (b) Daha yaşlı til (ara). (c,d) En yaşlı til (c: 
Blue Lake). Ok işareti, gerçek halka kalınlığının ölçüldüğü 
yerleri gösterir (Colman ve Pierce, 1981; Şekil 2). 
 

Obsidiyen,  nispeten  silis  ve  potasyumca 

zengin  olan  riyolit  bileşimli  hidratik  olmayan 

volkanik  bir  camdır.  Bozuşma,  obsidiyenin  taze 

yüzeyinin  atmosfer  ya  da  topraktaki  suyu 

emmesine  neden  olur.  Bu  su,  sıcaklığa  bağlı  bir 

oranda  obsidiyen  içerisinde  yayılır.  Su  yayılımı 

birazcık  camın  kimyasal  bileşiminden  etkilenir 

fakat,  atmosferik  neme  bağlı  değildir.  Yayılma 

cephesi  keskin  olup,  obsidiyen  ince  kesitlerinde 

camın  kırılma  indeksindeki  ani  değişiklik 

şeklinde  tanınır.  Hidratasyon  camda  tüysü 

kırıklar boyunca da oluşur.  

Obsidiyen  ilkel  insanların  yaşadığı 

dönemde  alış  verişlerde  ticari  bir  mal  olarak 

kullanılmıştır. Hidratasyon kabukları, 200‐250 bin 
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yıl  kadar  yaşlı  obsidiyenden  yapılma  aletlerin 

göreceli yaşlarını tahmin etmede kullanılmaktadır 

(Friedman ve Smith, 1960). Obsidiyenin hidrasyon 

kabukları ayrıca K‐Ar yaşlandırma yöntemleri  ile 

birlikte Yellowstone Parkı yakınındaki Pleyistosen 

yaşlı  buzul  morenlerinin  yaşlarını  saptamada 

kullanılmıştır  (Pierce  vd.,  1976).  Obsidiyen 

çakılları, moren çökellerinin üst seviyelerinden ya 

da  yol  yarması,  taşocağı  veya  kayalıklardaki 

tabakalı  çakıl  çökellerinden  toplanmıştır. Moren 

çökellerini  yaşlandırmak  için;  akmanın  orijinal 

soğuması,  deprem  sarsıntısı  ya  da  donma 

çatlatmasıyla oluşan yüzeylerin aksine, obsidiyen 

yüzeyinin  buzul  aşınımıyla  oluştuğunu  ve  o 

zamandan beri hidratasyona uğradığını saptamak 

gerekmektedir.  Belli  yerlerden  alınan  kabuk 

kalınlıkları  önemli  farklılık  gösterirler  ve  bu 

farklılıklar  histograma  işaretlenir  (Şekil  7‐30). 

Kabuk  kalınlıklarındaki  değişimler  buzul  aşınım 

zamanındaki farklılıklardan, toprak sıcaklığındaki 

farklılıklarından,  obsidiyen  bileşimindeki 

farklılıktan  ya  da  ölçüm  yanlışlıklarından  ileri 

gelebilir.  Bazı  kalın  hidratasyon  kabukları 

görünüşe  göre  daha  önceki  buzullaşma  ile 

meydana gelmiş olup, Şekil 7‐30’daki histograma 

dahil  edilmemişlerdir. Buzul  aşınımıyla  oluşmuş 

yüzeyler  ve  K‐Ar  yönetimiyle  yaşlandırılmış 

akıntılarla  oluşmuş  kritalleşme  yüzeylerine  ait 

hidratasyon kabukları esas alındığında, obsidiyen 

hidratasyon kabuklarının kalınlıklarının zamanın 

kare kökü ile arttığı görünmektedir.   

San  Gabriel  Dağları’nın  güney  silsilesinin 

önündeki  (Şekil  7‐13)  Orta  Pleyistosen  ‐  geç 

Holosen  yaşlı  alüviyal  yelpazeler  Sierra  Madre 

ters  fayındaki  eğim  atımlar  sonucu  sürekli 

yerdeğiştirmektedir.  Belirli  bir  litolojiye  ait 

kırıntılar, daha  genç  yelpazelere  göre daha üstte 

bulunan  daha  yaşlı  alüviyal  yelpazelerde  daha 

belirgin  bozuşma  göstermektedir.  Crook  vd. 

(1987)  tarafından  kırıntı  bozuşmasına  ilişkin 

olarak geliştirilen nicel bir ölçümde, taşınabilir bir 

cihazla  bireysel  kırıntıların  P  dalgası  hızı 

ölçülmektedir. Cihaz,  kırıntı  yüzeyinde  bir  çekiç 

darbesi  ile  üretilen  dalganın  seyahat  zamanını 

ölçmektedir.  Burada  kırıntı  içerisinde  dalganın 

yayılacağı  uzaklık  bilinmektedir.  Bu  cihazla 

sadece  15  cm  çapından  daha  büyük  bloklarda 

ölçüm  yapılmıştır.  Çizelge  7‐1’de  görüldüğü 

üzere, artan yaşa bağlı olarak ortalama kırıntı hızı 

azalmaktadır.  Hız  azalması,  aynı  litolojiye  ait 

kırıntıların  yaş  ile  birlikte  artan  bozuşmasını 

yansıtmaktadır.  

 

 
 

Şekil 7-30. Batı Yellowstone (Montana) yakınında 
Pinedale ve Bull Lake Buzulllaşmaları’nın obsidiyen-
hidrasyon halkası kalınlıkları. Kesikli çizgiler, yaşı K-Ar 
veya 14C yöntemleri ile belirlenen çökellere dayalı olarak, 
halka kalınlıklarının yaş ile birlikte arttığını 
göstermektedir. Histogramların yukarısındaki noktalı kısa 
çizgiler halka kalınlığı ölçümlerin ortalama ve standart 
sapmaları olup, lokasyonlar arasındaki küçük sıcaklık 
değişimlerini hesaba katmak için bunlardan bazıları biraz 
kenara kaymıştır (küçük oklar) (Pierce, 1986).

 
Çizelge 7-1. San Gabriel Dağları’nın güney kenarında Arroyo Seco’nun ağız kısmnın yakınındaki Orta Pleistosen-Holosen 
yaşlı alüviyal çökellerden alınan Lowe granodiyoriti kırıntılarının basınç dalgası hızı. 
 

 

Alüviyal çökel 

Ortalama kırıntı hızı 

(km/s) 

Ortalamanın

standart sapması 

 

Ölçüm sayısı 

A  1,20  0,06  52 

B  1,41  0,07  28 

C  1,58  0,06  36 

D  1,77  0,06  48 

E  1,60  0,09  17 

F (en genç)  2,01  0,05  38 
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Toprak Oluşumu 
Depremle  ilgili çalışmalarda  toprak  iki ayrı 

şekilde kullanılmaktadır. Mühendislik anlamında 

toprak,  pekişmemiş  yüzey  malzemesi  anlamına 

gelir. Mekanik  özellikleri,  mühendislik  yapısına 

karşı  yük  taşıma  tepkisi  ve  sismik  dalgaların 

büyütmesini  hesaplamak  açısından  önemlidir. 

Toprak  bilimcilere  göre  toprak;  ana  kayadan 

morfoloji, fiziksel, kimyasal ve biyolojik özellikler 

açısından  farklılık  gösteren  farklı  kalınlıklarda 

mineral  ve/veya  organik  malzeme  içeren 

tabakalar  ya  da  seviyelerdir  (Joffe,  1949; 

Birkeland,  1984).  Alttaki  malzemeler  aşınırken, 

karadaki  yüzeylerde  toprak  oluşur  ve  toprak 

oluşum  derecesi  bir  bölgedeki  jeomorfolojik 

yüzeylerin  göreceli  yaşlarını  saptamak  için 

kullanılabilir.  Benzer  iklim,  topoğrafya,  bitki 

örtüsü ve  ana  kayaya  sahip  olan  toprak dizisine 

toprak  zaman  cetveli  adı  verilir. Bir  toprak  zaman 

cetvelindeki toprakların göreceli gelişme derecesi, 

toprakların oluştuğu yüzeylerin göreceli yaşlarını 

saptamada  kullanılabilir.  Bazı  toprak  özellikleri 

başlangıçta hızlı bir  şekilde gelişir ve daha sonra 

bozuşma  sürecinde  asimptotik  azalım  gösterir 

(Şekil  7‐31).  Bu  nedenle,  son  105  yıl  içerisindeki 

mekanik özelliklerdeki değişiklikler, daha önceki 

106  yıl  içerisindeki  değişiklikler  kadar  büyük, 

hatta  onlardan  daha  büyük  olabilmektedir. 

Rüzgar  kökenli  Ca++  ilavelerinden  kısmen 

etkilenen  kalsik  toprakların  yavaşlama  oranları 

daha uzun zamanlar alabilmektedir.   

Toprak  profilleri  zamanla  tabakalı  bir  hal 

almaktadır.  Toprak  oluşumunun  bir  parçası 

olarak  gelişen  tabakalar  Çizelge  7‐2’de  özet 

halinde  verilmiştir.  Birkelend  (1984)  diğer 

çalışmalara  da  referanslar  vererek  toprak 

tanımlamaları yapmıştır. Toprak oluşumu ile ilgili 

bilgiler aşağıda ayrıntılı olarak açıklanmaktadır.  

Renk,  A  seviyesinde  koyu  kahverengiden 

siyah  renklere  kadar;  B  seviyesinde  sarımsı 

kahverengiden kırmızı renklere kadar ve kalkerli 

seviyelerde  griden  beyaz  renklere  kadar 

değişmektedir. Munsel toprak renk kartında (bkz. 

Geological  Society  America  tarafından 

yayınlanmış  kaya  renk  kartı),  renk,  derece  ve 

parlaklık  olmak  üzere  topraklara  ait  üç  renk 

özelliği  kullanılmıştır.  Toprak  yaşı  arttıkça  renk 

ve  parlaklık  anakayadakinden  farklı  olarak 

değişir. Demir oksit pigmentleri mevcutsa, toprak 

daha  kırmızı    ve  daha  parlak  bir  renk  alır.  Bu 

sürece  toprak  kırmızılaşması  adı  verilir.  Örneğin, 

zaman  cetvelinde  rengin  2,5Y’den  10YR  ve 

5YR’ye, parlaklığın da 0’dan 6’ya kadar değiştiği 

görülür. Ana malzeminin  kırmızı  olduğu  yerde, 

toprak  rengi  göreceli  yaş  yöntemi  olarak 

kullanılmaz. 

 

 
 

Şekil 7-31. Özelliklerin yavaş değişim gösterdiği noktaya 
erişmede farklı zemin horizonlarının zaman 
uzunluklarında değişimler. A horizonu ilk birkaç yılda en 
hızlı değişirken, B horizonundaki karbonat veya kil 
birikmesinin bin yıllar aldığına dikkat ediniz (Birkeland, 
1984). 

Toprak  dokusu,  bir  araya  getirilmiş mineral 

parçaçıklarının  tane  büyüklüğünü  ifade  eder  ve 

kilin  uç  ürünlerinden  silt  ve  kuma  ve  bunların 

karışımına kadar derecelenme gösterir. Kil terimi, 

0,002 mm  çapından  daha  küçük  tüm  tanecikleri 

kapsar;  ayrıca,  %40  veya  daha  fazla  oranda  kil 

içeren  zemin  dokusuna  işaret  eder  (Birkeland, 

1984)  ve  tabakalı  kafesleri  olan  kil minerallerini 

ifade eder. 

 

Toprak yapısı, B seviyesindeki kil birikimi de 

dahil  olmak  üzere,  bağlanma  süreçleriyle 

tuturulmuş  toprak  tanecikleri  topluluğunu  ifade 

eder.  Toprak  yapıları  taneli,  prizmatik, 

kolonumsu  ve  levhamsı  olarak  tanımlanır  (Şekil 

7‐32;  Çizelge  1‐4’de  basitleştirilmiş  olarak 

verilmektedir, Birkeland 1984). Tropik  topraklara 

ait  diğer  yapılar  demir  hidroksitlerin 

çimentolonması  ile  ilgilidir.  Camsı  yapı,  ince 

taneli  çöl  topraklarının  üst  seviyesinde  ve  siltli 

kutup topraklarının A seviyelerinde gelişir. 
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Çizelge 7-2. Horizon terminolojisi (Birkeland, 1984’ten sadeleştirilmiş). 
 
O horizonu  Alttaki  temel  kayadan  çok  az mineral maddesi  içeren  veya  hiç  içermeyen  başlıca  organik 

maddenin yüzeyde birikmesi. 

A horizonu  Mineral maddesi hakim olacak şekilde, mineral maddesi  ile karışmış, humuslaşmış organik 

madde. 

E horizonu  Üstteki  O  veya  A  horizonundan  daha  az  organik  madde  ve/veya  daha  az  demir  ve 

alüminyum bileşiği ve/veya,  temel kayanın daha açık bir  rengini verecek  şekilde, alttaki B 

horizonundan daha az kil. 

B horizonu  Temel kayanın yapısı veya sedimenter tabakalanması ile ilgili olarak çok az kanıt sunan veya 

hiç  sunmayan,  değişik  tipteki  ikincil malzemenin  ilüviyal  birikimi  ile  karakterize  edilen, 

biriken malzeme türüne göre alt sınıflara ayrılan horizon. 

  Bh ve Bs horizonları: demir ve alüninyumun amorf organik madde kompleksleri 

  Bk horizonları: alkalin karbonatları, başlıca kalsiyum karbonat 

  Bn horizonu: değişebilir sodyum birikimi 

  Bq horizonu: ikincil silis 

  Bt: yerinde veya ilüviyal süreç ile oluşmuş kil 

K horizonu  Karbonat morfolojiye hakim olacak şekilde karbonatın saçılmış vaziyette olduğu horizon. 

C horizonu  A  ve  B  horizonlarının  özelliklerini  taşımayan  fakat  halen  bozuşma  işaretleri  gösteren 

horizon. 

Cox horizonu  Bozuşmamış temel kayayı üzerleyen oksitleşmiş C horizonu. 

Cu horizonu  Nispeten bozuşmamış C horizonu 

 

Yaş  göstergesi  olarak  kullanılabilen  diğer 

toprak özellikleri, fırında kurutulmuş numunenin 

yığınsal  yoğunluğu,  toprak  nemi  tutulması, 

katyon değişim kapasitesi ve pH’dir.  

Toprak  oluşurken,  alttaki  sedimenter 

tabakalar  ya  da  anakayaya  ait  diğer  yapılar 

örtülür;  toprak seviyeleri gelişir ve  toprak profili 

oluşur.  Bir  akarsuyun  yeni  terk  ettiği  kanalında 

olduğu gibi, yeni yüzeyde bitki örtüsü oluşurken, 

A  seviyesi  hızlı  bir  şekilde  gelişir.  Zamanla, 

çürüme nedeniyle oluşan kayıplar sonucu organik 

madde  eklenimi  azalır  ve  A  seviyesi  dengeli 

gelişim  evresine  geçer. Organik  içerikten  dolayı, 

toprağın  A  seviyesi  radyakarbon  yöntemiyle 

yaşlandırılabilir.  Yukarıda  tanımlanan  toprak 

oluşum  süreci,  yaşlandırılan  malzemenin  farklı 

yaşlar verebileceğini göstermektedir ve yaş tayini 

ortalama  görünür  oluşum  zamanı  (AMRT)  olarak 

tanımlanır.  

Başlıca  demir  ve  alüminyum  oksit 

bileşikleri  gibi  malzemelerin  aşağıya  doğru 

taşınması  daha  yavaş  süreçlerle  olur.  Bu 

malzemelerin türediği seviyelere elüviyal; biriktiği 

seviyelere  ise  ilüviyal adı verilir. Çizelge 7‐2’de E 

seviyesi  elüviyal  ve  B  seviyesi  ise  ilüviyal’dır. 

Ayrıca,  kil  tanecikleri  taşınarak  B  seviyesinde 

birikirler.  Profilin  daha  üst  seviyelerinin 

aşınmasından türeyen B seviyesindeki killer, suda 

asılı  olarak  taşınır,  rüzgarla  çökelir  ya  da 

bozuşmayla  bulunduğu  yerlerde  oluşur.  Killer 

birikir, bir araya  toplanır ve bloklu, prizmatik ve 

kolonomsu  yapılı  toprak  topları  oluşur.  Kuru 

bölgelerdeki  topraklar genellikle kalsik  topraklar 

ya da kalkrit adı verilen karbonatca zengin Bk ya 

da K  seviyeleri  içerirler  (Machette, 1985). CO2 ve 

su,  derinlerde  yüksek  pH  ya  da  toprak  neminin 

buharlaşma‐terlemesi  veya  kalsiyum  karbonatın 

çökelmesine  neden  olan  diğer  koşullar  altında 

birleşirler.    

Toprak özelliklerinin gelişimi zamanla olur; 

fakat, yağış, sıcaklık, bitki örtüsü, ana malzeme ve 

silt, kil ve kalsiyum karbonat gibi havadan gelen 

bileşenler oluşum hızını etkiler. Buna göre, toprak 

oluşum  sürecinin  benzer  olduğu  bölgelere  ait 

topraklar  ve  önemli  bir  değişken  olan  zamanı 

içeren  göreceli  yaşlar  toprak  zaman  cetveli  ile 

karşılaştırılır.  Göreceli  yaşları  saptamada  toprak 

oluşum  derecesini  nicelleştirmek  için,  birkaç 

toprak  oluşum  indisi  geliştirilmiştir.  Burada 

Harden  indeksi örnek olarak verilecektir. Harden 

(1982)  San  Joaquin  Vadisi  ve  Nevada’nın  alçak 

tepelerinde  yer  alan  topraklar  için  bir  toprak 

zaman cetveli geliştirmiş ve daha sonra A.B.D.’nin 

diğer  bölgelerinde  bulunan  toprak  serilerine 

(farklı  oluşum  hızları  ve  farklı  başarı  dereceleri) 

uygulamıştır.  Harden  toprak  dokusu,  plastisite, 

yapışkanlık,  toprak kırmızılaşması,  toprak yapısı 

gelişimi,  kuru  ve  nemli  kıvam  ve  pH’yi 

nicelleştirmiş ve bu parametrelerin zamana bağlı 

olarak  değiştiklerini  gözlemiştir.  Ancak, Harden 

indeksi toprak bilimciler arasında evrensel olarak 

kabul  görmemiştir;  örneğin  bu  indeks  Yeni 

Zelanda  bölgesine  uygulanmış  fakat  karışık 

sonuçlar vermiştir.  
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Tip  Çizim ve Tanımı  Muhtemel Köken 
İlgili Zemin 

Horizonu 

Granüle 

 

Kırıntı 

 

 

 

Komşu gruplar ile bağlantısız, 

küresel şekilli agregalar; ikisi 

arasındaki fark, parçanın 

gözenekli oluşudur. 

Başlıca organik olan kolloidler 

partikülleri bağlar; kil ile demir ve 

alüminyum hidroksitleri bağlayıcı 

rolü oynayabilir ve Ca+2 gibi bazı 

iyonların flokülasyon kapasitesi 

yardımcı olabilir; periyodik su 

kayıpları daha duraylı agregaların 

oluşmasını sağlar. 

Mollik veya 

umbrik A 

Köşeli 

bloklu 

 

 

Yarı köşeli 

bloklu   

Düzlemsel yüzeyleri komşu 

gruplar ile bağlantılı, yaklaşık 

eş boyutlu bloklar; yüzey 

arakesitleri köşeli blokluda 

keskin iken, yarı köşeli blokluda 

yuvarlaktır.  

Zemin nemindeki değişimlerle ilişkili 

şişme ve büzülme sırasında gelişen 

kesme düzlemlerini kesen çok sayıda 

yüzey olabilir. 

Arjillik B 

Prizmatik 

 

Partiküller yaklaşık bir düşey 

çizgiye göre dizilmiş olup; 

gruplar, komşu topluluk 

yüzeyleri ile bağlantılı 

düzlemsel ve düşey yüzeyler ile 

sınırlanmıştır. Prizmatik olanın 

tepesi düz; kolonsu olanınki ise 

yuvarlaktır. 

Yüzeyler, su kaybı sırasındaki çekme 

kuvvetlerinin sonucunda gelişirler; 

kolonların yuvarlak tepeleri, süzülen 

suyun aşındırması ve kolon 

merkezlerinin ıslanma neticesinde 

yukarı doğru şişmesinin birleşik 

etkisi sonucunda gelişmiş olabilir.  

 

 

 

 

Kolonsu 

Natrik B 

Levhamsı   

 

 

Partiküller bir yatay düzlem 

etrafında dizilmişlerdir. 

Ana malzemeden gelen bir özellik 

olarak ya da donma‐çözünme 

süreçleri neticesindeki tane boyu 

yönelimi ile ilişkili olabilir. 

 

Çökelim sırasında bağlayıcı malzeme 

(karbonat, silis Fe hidroksitleri) 

içindeki katmanlanma ile ilişkili 

olabilir. 

E, veya sert 

tabakalı 

 

 

 

Km, Csim, 

Spodk B 

 
Şekil 7-32. Yaygın zemin yapılarının tanımlanması (Birkeland, 1984). 

 

A.B.D.’nin  güneybatısında  yer  alan  kurak 

ve  yarı  kurak  bölgelerde,  ikincil  kalsiyum 

karbonat  eklenmesiyle  toprak  seviyeleri 

gelişmiştir. Kalsiyum karbonat topraklara yağmur 

ya da  rüzgarla  toz,  silt ve  kum  şeklinde  eklenir. 

Yüzeyde  çökelen  Ca+2  yıkanır  ve  A  ve  B 

seviyelerinde  tekrar  çökelir.  Machette  (1985) 

çakılların  alt  taraflarında  ince,  süreksiz 

mantolanma  şekinde  başlayan,  kırıntılar 

arasındaki  matriksde  karbonat  birikimine  ve 

laminalar ve pizolit gelişimine kadar devam eden 

kalsik  toprak  oluşumu  ile  ilgi  altı  evre 

tanımlamıştır.  En  ileri  evrede,  toprak,  birazcık 

kireçtaşına benzeyen  levhamsı yapıya sahip kaya 

gibi  olur.  En  belirgin  özelliği  cS  indeksidir.  cS 

indeksi,  toprak  içerisindeki  1  cm2’lik  düşey  bir 

kolandaki kalsiyum karbonat ağırlığını ifade eder. 

cS  indeksi  kalsik  seviyelerinin  kalınlıkları, 

kalsiyum  karbonat  yoğunlaşması  ve  yığınsal 

yoğunluklardan  hesaplanır  (Machette,  1985). 

Yağmur  miktarı  ve  mevsimsel  dağılımındaki 

değişiklikler,  yağmurdaki  kalsiyum  karbonat 

konsantrasyonu  ve  havadan  türeyen 

malzemelerin  kalsiyum  karbonat  içeriği  kalsik 

topraklarının  oluşum  hızlarında  değişimlere 

neden  olmaktadır.  Machette,  farklı  oluşum 

dereceleri  gösteren  kalsik  toprakların 

yerdeğiştirmesine  bağlı  olarak,  Albuquerque’de 

(New  Mexico)  yer  alan  County  Dump  fayında 

dört faylanma dönemi tespit etmiştir. 

Toprak  gelişiminde,  toprağın  bulunduğu 

jeolojik  koşullar  önemlidir.  Yüksek  bir  akarsu 

sekisine  lös  ya  da  volkanik  kül  gibi malzemeler 

eklenmiş  olabilir.  Sekinin  düzlemsel  yüzeyi 

korunarak kalır  fakat,  toprak oluşum yaşı akarsu 

kanalının  terk edilme zamanından ziyade  rüzgar 

kökenli  örtü  çökellerinin  oluşum  zamanından 

bulunur.  Bazı  çöl  bölgelerinde,  bozuşmuş  yüzey 

malzemesi  rüzgar  erozyonu  ile  uzaklaştırılabilir; 

bu sürece deflasyon adı verilir.  

Şekil 7‐33’de toprak oluşumu ile ilgili birkaç 

arazi  örneği  verilmiştir.  Bunların  herbiri,  B 

seviyesindeki kil yüzdesini gösteren farklı yaşlara 

sahip  toprakları  temsil  etmektedir.  I.,  II.  ve  III. 
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birimler  azalan  yaşlara  sahip  çökellerdir.  I. 

durumda  tepe  üstündeki  toprak  seviyesi,  alttaki 

II.  birim  üzerinde  bulunan  gömülü  bir  toprak 

seviyesini  izler. Dolayısıyla  II. birimin  toprakdan 

daha  genç  olduğuna  işaret  eder.  Aynı  mantık 

kullanılarak, III. birim çökelmeden önce, II. birim 

üzerinde  toprak oluşmuştur. Aksine, 2. durumda 

II.  birim  çökeldikten  sonra  çok  sert  bir  toprak 

oluşmuştur. Tepe üzerinde yer  alan  a  simgesiyle 

gösterilen  toprak,  II.  birim  üzerindeki  toprak  ve 

tabanındaki  daha  gevşek  toprağın  birleşiminden 

oluşmaktadır.  3.  durumda,  farklı  yaşlardaki  üç 

akarsu sekisi,  I nolu birim üzerindeki en yaşlı ve 

en  sert  toprak  a  ile  birlikte  farklı  toprakların 

gelişimine yol açmıştır. Toprak a, toprak b ve c’nin 

gelişmesine  neden  olan  bozuşma  artı  II.  birimin 

çökelmesinden  önceki  ayrışmanın  ilk  evresini 

içermektedir.  4.  durumda  benzer  seki  serisi 

görülmektedir fakat I. birim kül tabakaları altında 

yer almaktadır; II. birim 1. kül tabakasından sonra 

ve 2. kül tabakasından önce çökelmiştir; III. birim 

ise,  her  iki  kül  tabakasından  sonra  çökelmiştir. 

Muhtemelen  üstteki  iki  sekide  toprak  aynı 

oluşum  evresinde  gelişmiş  olmalıdır.  Çünkü, 

toprak  2.  kül  tabakasının  çökeliminden  sonra 

oluşmaya  başlamıştır.  Bununla  birlikte,  2.  ve  1. 

kül tabakalarının altında paleosol yer alabilir.  

 

 
 

Şekil 7-33. Zeminler ile I’den (yaşlıdan) III’e (gence) kadar olan çökel birimleri arasındaki ilişkiyi gösteren dört arazi örneği. 
Profillerde kil içeriği ile birlikte gösterildiği gibi; a, b ve c zeminleri en sağlamdan daha az sağlama doğru gelişmiştir. 1-3 
örnekleri Birkeland’den (1983).   

 

ÖZET 
Erozyon  ve  aşındırma  sonucu  gelişen 

yamaç  düzleşmesi  ile  ilgili  morfolojik  yapıların 

tektonik  olaylara  işaret  edebileceği  konusundaki 

yorumlamalarda  tektonik ve  jeomorfoloji birlikte 

kullanılabilmektedir.    Bu  süreçler  sonucu  fay 

sarplıkları  oluşmakta,  dağ  silsileleri  tektonik 

olarak  yükselmekte  ve  aynı  zamanda  yüzeysel 

süreçler  bu  morfolojik  yapıları  silerek 
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tanınmalarını  engellemektedir.  A.B.D.’ndeki 

Great  Basin’de  yer  alan  fay  sarplıklarının 

erozyonu,  göreceli  yaşın  belirlenmesinde  bir 

tektonik  özelliğin  nasıl  kullanılması  gerektiği 

konusunda  iyi  bir  örnek  oluşturmaktadır.  Dağ 

önlerinin  akarsularla  parçalanması,  vadi  tabanı 

genişlemeleri  ve  akarsuların  tektonik  olaylara 

karşı  gösterdiği  tepkiler  gibi  diğer  özellikler, 

kabuk  deformasyonlarını  ölçmede  ve  bazı 

durumlarda  da  deformasyon  hızlarının 

saptanmasında kullanılabilmektedir. Uranyum ve 

radyo‐karbon  yaşlandırma  yöntemleri 

kullanılarak  denizel  kıyı  çizgileri 

yaşlandırabilmekte  ve  bu  yaşlandırmalar  oksijen 

iztopları kullanılarak oluşturulmuş deniz seviyesi 

eğrileri ile karşılaştırılabilmektedir.  

Bozuşma,  kayalarda  ve  yüzey  toprakları 

üzerindeki bozuşma kabuklarınının gelişimini de 

kapsar.  Erozyonla  düzleştirmeyi  konu  alan 

çalışmalarda  olduğu  gibi,  gelişme  göreceli  olup, 

zaman ile birlikte çok sayıda etkene bağlıdır.  

Jeomorfologlar  ve  Kuvaterner’i  araştıran 

jeologlar, depremlerin incelenmesinde çok önemli 

rol  almaktadır.  İster  bir  fay  sarplığının  oluşumu 

isterse gömülü bir bindirme  fayı  ile  ilişkili geniş 

bir  yükselim  olsun,  arazi  şekillerinin  deprem 

sonucu  gelişen  deformasyonlara  tepkisi,  deprem 

ortamının  anlaşılmasında  önemli  rol 

oynamaktadır.  
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2. KISIM 
 

Deprem Jeolojisi 
 

Depremlerin  çoğu  aktif  levha  kenarları 

boyunca  olmaktadır.  Aktif  levha  kenarlarının 

hayret  verici  derecede  çeşitli  geometrileri  ve 

kinematikleri,  bu  depremlerin  jeolojisi  konusunda 

tartışmanın  basit  ve  sıradan  olmasını  mümkün 

kılmamaktadır.  

Aktif  levha  kenarları  arasındaki  en  temel 

farklılıklar,  iki  ana  özelliğin  değişkenliğinden  ileri 

gelmektedir:  (1)  litoseferin  bileşimi  ve  (2)  göreceli 

levha  hareket  yönlerine  göre  litosferik  levhaların 

yönelimleri.  Litosferik  bileşimler  nispeten  yoğun 

okyanusal  bileşimden  nispeten  hafif  kıtasal 

bileşimler  aralığında  değişir.  Litosferik  levhaların 

göreceli  hareketleri  bazı  yerlerde  levha  sınırlarına 

diktir;  başka  yerlerde  paraleldir  ve  genellikle 

verevdir.  Bu  nedenle,  sıkışmalı  tipten  genişlemeli 

tipe, düz kaymalıya ve bunların karşımlarına kadar 

değişen  levha  etkileşimleri  istisnadan  ziyade  bir 

kuraldır.  Bu  kinematik  ve  kimyasal  değişkenlerin 

herbir karışımı kendine özgü  aktif  jeolojik yapıları 

ve  süreçlerin  ayrılması  ile  karakterize  edilen 

kinematik tasarımı oluşturur.  

Bu nedenle, burada Deprem Jeolojisi dört ana 

bölüm  altında  verilecektir.  Herbir  bölüm  özel  bir 

tektonik  ortamı  kapsamaktadır.  Temel  olarak 

bunlar üç  tip  fay  (yanal atımlı, normal ve  ters  fay) 

bölümü  şeklinde  olacaktır.  Bu  nedenle,  bu  kısmın 

üç  bölümünde  yanal  atımlı,  normal  ve  ters 

faylanmanın  egemen  olduğu  deprem  ortamları 

açıklanacaktır.  Ayrıca,  özel  karakteristikleri  ve 

oldukça  önem  taşımaları  nedeniyle  bu  kısımda 

dördüncü bölüm yitim kuşaklarına ayrılmıştır.  

Deprem  ortamları  ile  ilgili  bu  dört  bölüm 

biraz  yapmacık  olmuştur.  Dünyadaki  ana  levha 

sınırlarının  hemen  hemen  yarısının  kayma 

vektörleri saf yanal atım ya da normal atımdan 220 

daha fazla sapma göstermektedir (Woodcock, 1986). 

Bu  tür bir bölümleme  ile  ilgili  acemiliği, Doğa’nın 

kendi stratejisinin bu şekilde bölüme ayrılması  

 

 

 

 

gerektiği  gerçeği  ile  biraz  olsun  hafifletmektedir. 

Verev  yakınsayan  ve  ıraksayan  ortamlarda  bile, 

verev  atımlı  bileşenlerin  belli  yanal  atım  ve  eğim 

atımlı bileşenlerine ayrılması, özellikle sınıra paralel 

hareket  bileşeninin  küçük  olmadığı  yerlerde 

yaygındır. Örneğin, okyanusal litosferde, tamamıyla 

oblik  yayılmanın  (yani,  sınıra  paralel  kaymanın 

yayılma  merkezi  içerisinde  olduğu  bir  yerde)  hız 

vektörünün  sınıra  normalden  100  ile  150’den  daha 

fazla  saptığı  yerlerde  görünmemektedir  (Chase, 

1978).  Pekçok  verev  uzaklaşan  levha  sınırları 

boyunca,  yayılma  sırtı  eksenine  dik  yanal  atımlı 

fayların  oluşması  çok  yaygındır.  Bu  tür  bir 

bölümlenmenin levha ayrılmasına karşı olan direnci 

en  aza  indirgediği  görülmektedir  (Lachenbruch  ve 

Thompson,  1972). Bu kapsamlı doğal bölümlenme, 

verev yayılma yerine kaymanın sınıra dik ve sınıra 

paralel  bileşenlerini  sırf  yanal  atım  ve  sırf  normal 

atımlı  faylara  ayırmanın  daha  kolay  olduğunu 

göstermektedir.  Benzer  şekilde,  yitim  kuşakları  ile 

ilgili  mekanik  analizler  bileşenlerine  ayrılmamış 

kaymanın,  göreceli  levha  vektörü  ile  levha  sınırı 

arasındaki  açının  büyük  olduğu  levha  sınırları  ile 

sınırlı  kaldığını  göstermektedir  (Woodcock,  1986; 

Fitch,  1972; Walcout,  1978).  Bu,  verev  yakınsamalı 

pekçok  levhanın  tavan bloğunda  çok büyük,  sınıra 

paralel yanal atımlı fayların mevcut olması şeklinde 

görünmektedir.  

Kaymanın bu  tür doğal bileşenlerine ayrılma 

eğilimi  nedeniyle,  bu  dört  bölümde  sadece  küçük 

organizasyon sorunları oluşmuştur. Bu nedenle size 

güveniyoruz;  okuyucunun  bunları  içtenlikle 

karşılaşacağını düşünüyoruz. 

Bu  kısmın  beşinci  ve  son  bölümünde,  tüm 

dört  tektonik  ortam  için  ortak  deprem  jeolojisi 

kavramı açıklanacaktır. Bu olaylar;  tsunami, sismik 

olarak  tetiklenmiş  heyelanlar  ve  sismik  olarak 

oluşmuş  diğer  zemin  yenilmeleri  gibi  depremlerin 

ikincil etkileridir.             



8 
 

Doğrultu Atımlı Faylar 
 

Doğrultu  atımlı  faylar  kabukta  değişik 

ortamlarda  bin  mikrondan  daha  küçük  tane 

büyüklüğünden  kilometrelerce  uzunlukta  levha 

sınırlarına  kadar  değişen  çeşitli  ölçeklerde 

oluşurlar.    

Sismoloji  bilimi  ilk  zamanlarda  bile 

dünyada  pekçok  doğrultu  atımlı  faylanmaların 

olduğu  ortamların  varlığını  ortaya  koymuştur. 

Yüzyıl  önce  1888  Marlborough  (McKay,  1890), 

1891 Nobi (Koto, 1893), 1892 Tapanuli (Reid, 1910) 

ve  1906  San  Francisco  (Reid,  1913)  depremleri 

olmak üzere dört büyük depremden hemen sonra 

yapılan  jeolojik ve  jeodetik gözlemler, dört  farklı 

doğrultu  faylanma  ortamının  deprem  ürettiğini 

göstermiştir. Yeni Zelanda,  Japonya,  Sumatra  ve 

California’daki bu dört büyük depremden herbiri 

büyük  doğrultu  atımlı  faylar  üzerinde meydana 

gelmiştir.  

1888 Marlborough depremi  (Yeni Zelanda), 

iki yitim zonunu birbirine bağlayan bir  tranform 

fayın bir parçasını oluşturan Hope Fayı boyunca 

meydana gelmiştir. 1891 Nobi  (Japonya) depremi 

yitim zonuna dalan büyük bir  levhanın üzerinde 

yer  alan  Japon  ada  yayı  üzerinde  olmuştur. 

Depremi üreten  fay  zonu düzinelerce  sol  ve  sağ 

yanal  atımlı  eşlenik  faylardan  birisini 

oluşturmaktadır.  Bu  faylar  litosferik  yayın 

hendeğe dik yönde kısaldığını ve hendeğe paralel 

yönde  genişlemeye  uğradığını  göstermektedir. 

1892 Tapanuli  (Sumatra) depremi  Sumatra  yitim 

zonuna  paralel  uzanan  Sumatra  volkanik  yayını 

kesen  büyük  bir  sağ  yanal  atımlı  fay  sistemi 

üzerinde  meydana  gelmiştir.  Büyük  1906  San 

Francisco  depremi  (California)  bir  okyanusal 

yayılma  sırtı  ile  iki  transform  fayının  bir 

çukurluğu  birleştirdiği  üçlü  birleşim  bölgesi 

arasında  uzanan  bir  transform  fay  karakteri 

taşıyan San Andreas Fayı üzerinde olmuştur. 

Bu  bölümde  ilk  olarak  bu  dört  farklı 

doğrultu  atımlı  faylanma  ortamı  ile  dünyadaki 

diğer  doğrultu  atımlı  faylanmaların  olduğu 

ortamlar  açıklanacaktır.  Daha  sonra  bu  fayların 

yerel ve bölgesel ölçeklerde oluşturdukları yapısal 

ve jeomofolojik yapılardan bahsedilecektir. Sonra, 

doğrultu atımlı  faylar üzerinde olan depremlerin 

tarihçesi  hakkında  bilgi  verilecek  ve  jeolojik, 

jeodetik  ve  jeofizik  araştırmaların  depremlerin 

anlaşılmasında  nasıl  katkılar  koyabileceğinden 

bahsedilecektir.  Son  olarak,  doğrultu  atımlı 

fayların  uzun  süreli  sismik  davranışlarının 

anlaşılmasında  önemli  rol  oynayan 

paleosismolojik veriler hakkında  ayrıntılı  bilgiler 

verilecektir. 

   

Terminoloji 
Bu  bölümde,  yüz  yıllık  terminolojiden 

faydalanılarak  kabul  gören  yeterli  bir  terim 

setinden  bahsedilecektir.  Sylvester  (1988) 

doğrultu  atımlı  faylarla  ilgili  olarak  halen 

günümüzde  kullanılan  (doğrultu  atımlı  faylar, 

yırtılma  fayları,  transcurrent  faylar  ve  transform 

faylar  gibi) pekçok  terimin  kökenleri  konusunda 

ayrıntılı bilgiler vermiştir. “Doğrultu atım” terimi, 

yirminci  yüzyılın  başlarında,  doğrutuya  paralel 

kayma  vektörleri  olan  fayları  tanımlamak  için 

kullanılmıştır.  Bu  terim  basit  bir  terim  olup, 

anlamı  açık  ve  kökensel  bir  tanım 

içermemektedir.  “Transcurrent”  ve  “yırtılma” 

terimleri  “doğrultu  atımlı  faylara”  anlam  ve 

oluşum  açısından  benzerlik  gösterirler,  fakat 

sadece  kabuk  üst  seviyelerindeki  sedimenter 

kayaçları  değil  aynı  zamanda  metomorfik  ve 

mağmatik  kayaçları  kesen  yalnızca  düşey 

doğrultu  atımlı  fayları  tanımlar.  Daha  genel  bir 

anlam ve daha açık  çağrışım yapması nedeniyle, 

karşıklıklığa yol açmamak için, burada “yırtılma” 

ve “transcurrent” terimleri yerine “doğrultu atım” 

terimi  kullanılacaktır.  Burada  ayrıca  “doğrultu 

atıma”  benzer  anlam  taşıyan  “yanal”  terimi  de 

kullanılmaktadır. 

Küresel  tektonik  ölçeğinde  doğrultu  atımlı 

fayları  tanımlamak  için  ilk  defa  Wilson  (1965) 

“transform  fay”  terimini  kullanmıştır.  Wilson 

levha tektoniği haritasında doğrultu atımlı fayları 

transform faylar olarak göstermiştir. Wilson levha 

tektoniğinin  doğrultu  atımlı  fayların  son 



 

buldukları  yerlerle  ilgili  şüpheleri  nasıl  ortadan 

kaldırdığını  bu  şekilde  göstermiştir.  Wilson’un 

transform faylar konusundaki çok değerli kuramı 

ışığında,  doğrultu  atımlı  faylar  için  bu  terimi 

kullanmak son derece uygun olacaktır.   

Ancak,  Wilson’un  tanımında  bazı 

belirsizlikler de bulunmaktadır. Transform  faylar 

başlangıçta  uçlarından  yakınsayan  ya  da 

ıraksayan  levha  sınırlarına  doğru  ani  dönüşüm 

yapan  levha  sınırlarını  bağlayan  doğrultu  atımlı 

faylar  olarak  tanımlanmıştır.  Ancak,  Wilson’ın 

ileri  sürdüğü  tanımlamada,  ne  “levha”  ne  de 

“ani” ifadesi tam olarak tanımlanmamaktadır. Bu 

nedenle,  transform  fay  terimi  ile  ilgili 

uygulamalarda  çok  sayıda  belirsizlikler  ortaya 

çıkmaktadır.  Ancak,  biz  burada  tam  bir  kural 

belirleyicisi  değiliz.  Örneğin,  Wilson’ın 

düşündüğü  gibi  kuzey  ucunda  bir  yayılma 

merkezine  dönüşüm  yapmayan  San  Andreas 

Fayı’nı, kuzey ucunda bir çukurluğa ve diğer bir 

doğrultu atımlı  faylanmaya dönüşmekten  ziyade 

bir  transform  fay  olarak  düşünmekteyiz. 

Wilson’un  tanımı  daha  çok  üç  birleşim 

bölgesindeki dönüşümü ifade etmektedir. 

Bir  fayın  “transform”  olduğuna  ilişkin 

karar,  kısmen  ölçeğe  bağlıdır.  Pekçok  transform 

fay  küresel  sadece  ölçekteki  haritalarda  bireysel 

faylar  şeklinde  görünmektedir.  Bölgesel  açıdan 

düşünüldüğünde transform faylar sadece bireysel 

faylar  değildir;  uçlarında  ani  dönüşümler 

yapmaları da çok zayıf bir ihtimaldir. Bu nedenle, 

bu  bölümde  transform  fay  sistemindeki  ana  fayı 

transform  fay  olarak  kabul  edeceğiz;  ancak,  bu 

sistem  içerisindeki  daha  kısa  fayları  transform 

faylar olarak nitelendirmeyeceğiz.  

Wilson’ın  transform  fay  olarak  tarif  ettiği 

pek çok doğrultu atımlı  fay çekme ya da sıkışma 

yapıları içerisinde aniden sona ermektedir. Fakat, 

bu uç noktalar ana ya da küçük  levha sınırlarına 

karşılık  gelmemektedir.  Bu  bölümde,  hangisinin 

levha sınırını gösterdiği, hangisinin göstermediği 

konusunda  tam bir  fikir birliği olmadığı  için, bu 

faylar  transform  olarak  tarif  edilmeyecektir. 

Örneğin, bazı araştırmacılar güney ucunda Sunda 

  

 
 

Şekil 8-1. Büyük aktif doğrultu atımlı fayların dünyadaki dağılımı. Metinde bahsedilen faylar ve seçilen bazıları sayılarla ifade 
edilmiştir. Sırt-sırt transform fayları: Blonco, 3; Kane, 16; Romanche, 17; Andrew Bain, 21. Hendek-hendek transform 
fayları: Chaman, 24; Macquaire Sırtı, 38; Alpine, 39; Fiji, 40; Karayib Levhası’nın kuzey sınırı (Swan, Oriente, Motagua ve 
Chixoy-Polochic fayları, 8; ve Septentrional fayı, 10) ve Karayib Levhası’nın güney sınırı (El Pilar ve Bocono fayları, 11); 
İskoçya Levhası’nın kuzey ve güney sınırı, 15. Sırt-hendek transform fayları: Mendochino, 4; Fairwater ve Queen 
Charlotte Adaları, 2; Ölü Deniz, 20; Sagaing, 27. Diğer transform fayları: San andreas-California Körfezi, 5. Hendeğe 
paralel faylar: Denali, 1; Pallatanga, 12; Atacama ve El Tigre, 13; Liquine-Ofqui, 14; Büyük Sumatra, 3; Orta Tektonik Hat, 
33; Filipin, 35; Sorong, 37; Levha kenarı ile bağlantılı faylar: Kuzey ve Doğu Anadolu Fayları ve Pliny Çukuru, 19; Deşti-
Beyaz, Rudbar-Tarom ve diğerleri, 22; Fuyun, Talas-Fergana, Kopet Dağı ve diğerleri, 23; Altın Dağ, Haiyuan ve Kunlun, 
26; Karakum-Jiali, 25; Xianshuihe ve Xiaojiang, 28; Honghe, 29; Tan-lu, 31. Diğer: Orta Honshu’nun (Japonya) eşlenik 
fayları, 33; 3 ile 4 arasında Gorda Deformasyon Zonu; Havza ve Silsileler, 6; New Madrid ve Meers, 7; Managua, 9.   
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çukurluğu  ile  kuzey  ucunda  Andaman  yayılma 

merkezini  birbirine  bağlayan  Sumatra’daki  büyük 

doğrultu atımlı fayı (Şekil 8‐1’de No. 30) transform 

fay olarak  tanımlamaktadırlar. Ancak, bu doğrultu 

atımlı  fayın  batısında  yer  alan  litosferik  kamada 

yapılan  kinematik  çalışmalar,  bu  yay  önü  litosfer 

parçasının  bütün  bir  levha  olmadığını  ortaya 

koymuştur.  Çünkü,  bu  parça  faya  paralel  şekilde 

yılda  birkaç  cm  uzamaktadır.  Ayrıca,  fay  Sunda 

çukurluğu  ile  kesişim  bölgesinde  dönüşüm 

göstermeyebilir;  Sunda  çukurluğuna  yaklaşırken 

fayın kayma hızı güneye doğru azalmaktadır. 

Burada,  önemsiz  tanımlamalar  üzerine 

tartışmak  yerine,  doğrultu  atımlı  faylarla  ilgili 

terminoloji  bataklığından  kurtulmayı  ve  daha 

önemli  ve  daha  bilimsel  konular  üzerinde 

yoğunlaşmayı tercih edeceğiz. 

           

DOĞRULTU  ATIMLI  FAYLANMA 

ORTAMLARI 
Şekil  8‐1’de  dünyadaki  önemli  büyük 

doğrultu  atımlı  faylar  ve  fay  sistemleri 

görülmektedir.  Her  ne  kadar  bu  fayların  çoğu 

okyanus yayılma merkezlerindeki  transform  faylar 

olsa  da,  pekçoğu  diğer  önemli  tektonik 

fonksiyonları yerine getirmektedir. Örneğin, birkaç 

önemli  doğrultu  atımlı  fay,  yakınsayan  levhalar 

arasındaki  zonlar  içerisinde  yer  almaktadır. 

Dünyadaki  en  büyük  doğrultu  atımlı  fayların 

bazıları  kıtasal  çarpışma  zonlarındaki  kaçma 

tektoniğine  eşlik  eden  faylardır.  Pekçok  diğer 

doğrultu  atımlı  fay da,  verev  yakınsayan  okyanus 

ve  kıtasal  levhalar  arasındaki  sınıra  paralel  yönde 

kaymaya  neden  olan  faylardır.  Şekil  8‐1’de 

görülmeyen çok daha küçük doğrultu atımlı faylar, 

bölgesel  ölçekte  blok  ayrımlanması,  sıkışma  ve 

çekmeye neden olan önemli faylardır. 

 

Temel Jeolojik İlişkiler 
Şekil  8‐2’de  basitleştirilmiş  ana  doğrultu 

atımlı  faylanma  ortamları  harita  görünümünde 

sunulmuştur. A’dan C’ye kadar olan  şekiller genel 

transform  fay  geometrilerini  temsil  etmektedir. 

Bunlar;  iki  yayılma  sırtını  bağlayan  transform 

faylar,  iki  sıkışma  kuşağını  (kıvrım‐bindirme) 

bağlayan transform faylar ve bir yayılma sırtı ile bir 

sıkışma  kuşağını  bağlayan  transform  faylardır. 

Daha  karmaşık  transform  faylar,  sırtlar  ve 

çukurluklar  da  yaygın  olarak  görünmektedir.  D 

şekli,  bir  doğrultu  atımlı  fayın  üçlü  birleşim 

noktasında dönüşüm görevi yaptığı zamanki birkaç 

geometrik  şekilden  birisini  göstermektedir.  Doğu 

Pasifik Yükselimi, San Andreas Fayı ve Mendocino 

transform  fayları  ile  Cascadian  yitim  zonu  bu  tür 

karmaşık doğrultu atımlı faylanmalara örnek olarak 

verilebilir (Şekil 8‐1’de 4 ve 5). 

E  şekli  bir  doğrultu  atımlı  fayın  hareketin 

sınıra paralel bileşenini sağladığı verev sıkışma tipi 

levha  kenarlarını  göstermektedir.  Ayrıca,  bu 

yapıların levha sınırı boyutunda olmamasına ve ters 

faylar  yerine  normal  fayların  oluşmasına  rağmen, 

verev  genişleme  ortamları  yarı  paralel  eğim  atımlı 

ve doğrultu atımlı faylanmaları  içerir. F’deki çizim, 

kıtasal  çarpışma  bölgelerinden  kaçan  blokların 

sınırlarını  oluşturan  doğrultu  atımlı  faylanma 

ortamlarını  göstermektedir.  Hint  ve  Avrasya 

levhaları  ile  Arabistan  ve  Avrasya  levhaları 

arasında  gelişen  harekete  bağlı  olarak  gelişen 

doğrultu atımlı faylar buna örnek olarak verilebilir. 

G  şekli  sınıra  paralel  genişleme  ve  sınıra  dik 

sıkışmaya  neden  olan  eşlenik  sol  ve  sağ  yanal 

fayların  olduğu  yitim  zonlarında  tavan  bloğunda 

gelişen doğrultu atımlı fayları göstermektedir.  

H  şekli  kıtasal  litosferde  yer  alan  doğrultu 

atımlı  fay  segmentleri  arasında  gelişen  normal  ve 

ters  faylarda  yaygın  olan  geometrileri 

göstermektedir.  

 

Transform Faylar 
Şekil  8‐1’de  üç  ana  transform  fay  tipine  ait 

pekçok  örnek  görülmektedir.  Bu  fayların  çoğu 

okyanus  tabanlarında  görülür.  Atlantik  Ortası 

Sırtı’na  ait  segmentleri  bağlayan  sağ  ve  sol  yanal 

atımlı  transform  faylar  bu  kategoriye  örnek  olarak 

verilebilir.  

İki çukurluğu bağlayan  transform  faylara,  iki 

sırtı  bağlayan  transform  faylara  göre  daha  az 

rastlanılır. İki çukurluğu bağlayan transform faylara 

örnek  olarak  örnekler  Fiji  transform  fayı,  Scotia 

levhasının  kuzey  ve  güney  kenarları, Antartika  ve 

Güney Amerika  arası ve Karayib  levhasının kuzey 

ve  güney  kenarları  olarak  verilebilir  (Şekil  8‐1’de, 

40, 15, 8, 10 ve 11). Yeni Zelanda’da yer alan Alpin 

Fay  Sistemi  iki  çukurluğu  bağlayan  tranform  faya 

örnek  olarak  verilebilir.  Alpin  transform  fayının 

doğrultusu  bitişikteki  yitim  zonlarının 

doğrultusuna dik olmaktan uzaktır.  

Sol yanal Ölü Deniz transform fayı genişleme 

ve  sıkışma  tipi  levha  sınırı  arasında  uzanan 

transform  faya  örnek  olarak  verilebilir. Ölü Deniz 

transform  fayı  Afrika/Arabistan  levhasının  bir 

parçası  olup,  güneye  doğru  genişlemeye  uğrayan 

okyanusal  Kızıl  Deniz  litosferi  ile  kuzeye  doğru 

sıkışan  kıtasal  Bitlis  Kuşağı  arasında  hareketi 

sağlayan  transform  bir  faydır.  Benzer  şekilde,  sağ 

yanal  Queen  Charlotte  Adaları‐Fairweather  fay 
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sistemi  Kuzey  Amerika  levhasından  Pasifik 

levhasının  kuzey  doğu  kenarını  ayıran  bir 

transform  fay olup, Alaska  çukurluğu  ile Explorer 

sırtı arasında uzanır.  

 

İki Sırtı Bağlayan Transform Faylar 
En yaygın olarak rastlanılan transform faylar, 

yayılma  sırtlarını  bağlayan  transform  faylardır 

(Şekil  8‐2a).  Bu  tip  transform  faylardan  yalnızca 

dördü  (3,  16,  17  ve  21  rakamları)  Şekil  8‐1’de 

gösterilmiştir. Levha tektonik sisteminin kinematiği 

ve  gelişimini  açıklamada  çok  büyük  önem 

taşıdıkları  için  sırtları  bağlayan  transform  faylar  çok 

fazla  ilgi  çekmiştir.  Sykes  (1967)  Atlantik  Ortası 

Sırtı’nın  orta  kesimlerinde  olan  bir  düzine  orta 

büyüklükteki  depremlerin  odak  mekanizması 

çözümünü  yapmış  ve  transform  faylara  ilişkin 

Wilson  tarafından  ileri  sürülen  transform  faylar 

kuramının  geçerli  olduğunu  belirtmiştir.  Daha 

sonra  değişik  araştırmacılar  tarafından  sırtları 

bağlayan  transform  faylarla  ilgili  yapılan 

araştırmalar  da  bu  kuramın  doğru  olduğunu 

göstermiştir  (örneğin  bkz.  Bergman  ve  Solomon, 

1988).  Her  ne  kadar  normal  ve  ters  odak 

mekanizmalarına  rastlansa  da,  transform  faylar 

boyunca egemen olarak doğrultu atım mekanizması 

görülür (örneğin, Wald ve Wallace, 1986; Johnson ve 

Jones,.1978).

 

 
 

Şekil 8-2. Doğrultu atımlı fayların oluştuğu yaygın tektonik durumlar. A’dan D’ye kadar olan durumlardaki doğrultu atımlı 
faylar, levha sınırı oluşturan transform faylarıdır. E’den H’ye olan durumlarda faylar başka fonksiyonlar gösterir. Sekiz 
kutunun herbirinde üst köşedeki kayma vektörü diyagramları, faylar ile ayrılan levha veya bloklar arasındaki göreceli 
hareketleri açıklamaktadır.  
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Pekçok  sırtı  bağlayan  transform  faylar, 

yakınındaki yayılma sırtlarına dik ya da dike yakın 

doğrultulardadır.  Bu  tür  ortamlarda  genişleme  ve 

doğrultu  atım  aynı  zamanda  ve  her  yerde 

bulunduğu  için,  Woodcock  (1986)  bu  tür 

geometrinin  levha  ıraksamasına  karşı  minimum 

direnç  gösterdiğini  belirtmektedir.  Yayılma 

sırtlarına dar açı yapacak  şekilde doğrultuya sahip 

transform  faylar  daha  uzun  yayılma  sırtlarının 

olduğu kesimlerde gözlenmektedir. Buralarda genel 

olarak  transform  fayların  uzunlukları  30  km’den 

daha kısadır. 

Deprem  içmerkezleri,  sırtları  bağlayan 

transform  fayları  gösterecek  kadar  doğrulukta 

değildir.  Bu  yüzden,  sırtları  bağlayan  transform 

fayların  geometrisi  ve  jeolojisi  hakkındaki  bilgiler 

batimetrik  haritalar  ile  deniz  tabanından  alınan 

örneklerin  yorumlanmasıyla  elde  edilmektedir. 

Burada,  bu  transform  fayların  sadece  ince  ya  da 

parçalı okyanusal kabuğun kapladığı genç okyanus 

manto malzemesini  kestiğini  düşünmek  yeterlidir. 

Kabuk  malzemesinin  azlığı  nedeniyle  ultramafik 

kayaçlar  ile  deniz  suyu  kolaylıkla  kimyasal 

etkileşime  girer.  Bu  nedenle  deniz  suyu  fay  zonu 

içerisinde bolca serpantin oluşumuna neden olur.  

Sırtları  bağlayan  transform  faylar  boyunca 

olan depremler genel olarak küçük büyüklükte ve 

yerleşim yerlerinden uzakta oldukları için, insanlar 

için tehdit oluşturmazlar. Bu tür transform fayların 

çoğu  çok uzun olmalarına karşın, M > 7  (M0 > 5 x 

1019 N‐m) deprem üretmeleri çok nadirdir  (Burr ve 

Solomon, 1978; Bergman ve Solomon, 1988). Sırtları 

bağlayan  transform  faylar  üzerinde,  aletsel 

dönemde  kaydedilmiş  7’den  (M)  çok  daha  büyük 

tek  deprem,  1942  yılında  güneybatı  Hint 

Okyanusu’nda  440  km  uzunluktaki  Andrew  Bain 

transform  fayında  olmuş, M=8,0 depremidir  (Okal 

ve Stein, 1987).  

Sırtları  bağlayan  transform  faylarda  olan 

çoğu depremlerin küçük büyüklükte olması kısmen 

sırtları  bağlayan  transform  fayların  kısa  ve 

kestikleri  kırılgan  litosferin  ince  olmasından  ileri 

gelmektedir. Her ne kadar bu tür transform fayların 

bazıları  yüzlerce  kilometre  uzunlukta  olsa  da, 

pekçok  sırtı  bağlayan  transform  faylar,  yayılma 

sırtının  kolları  arasında  yüz  kilometreden  daha 

uzun değildirler. Bu  tür  transform  faylar üzerinde 

olan depremler sığ derinliklere sahip olup, kırılgan‐

sünümlü  geçiş  zonunun  sığ  derinlikte  olduğuna 

işaret ederler. Kuzey Atlantik’teki en büyük sırtları 

bağlayan  transform  faylar  üzerinde  olan 

depremlerin  derinlikleri  7  ile  10  km  arasında 

değişmektedir;  maksimum  sismojenik  faylanma 

derinliği  bu  derinliklerin  iki  katından  daha  fazla 

değildir (Bergman ve Solomon, 1988). 

Uzunlukların  kısa  ve  kırılgan  zonun  sığ 

olması, deprem büyüklüklerinin küçük olmasından 

kısmen  sorumludur.  Düzinelerce  sırtları  bağlayan 

transform  faylar  100  km’den  daha  uzundurlar. 

Kıtasal  litosferdeki doğrultu  atımlı  faylardan  farklı 

olarak,  bu  transform  faylardan  birkaçı M  >  7’den 

büyük  depremler  üretebilmektedir.  M  =  6  ya  da 

üzeri  depremler  üretebilmek  için  bu  fayların 

uzunluklarının  70  km’den  daha  uzun  olması 

gerekmektedir (Burr ve Solomon, 1978). Bu durum, 

bu  tür  transform  fayların  maksimum  büyüklükte 

depremler  üretebilmesi  için  ilave  bir  takım 

koşulların  olmasını  gerektiğini  göstermektedir. 

Sırtları  bağlayan  transform  fay  zonlarında 

serpantinlerin  bolca  bulunması  bunun  bir 

açıklamasıdır;  sırtları  bağlayan  transform  faylar, 

kıtasal litosfer ya da serpantin içermeyen okyanusal 

malzemelerde  yer  alan  faylara  göre  daha  düşük 

dayanımlarda olabilir.  

Sırtları  bağlayan  ve  400  km’den  daha  kısa 

olan  transform  faylar  boyunca  gelişen maksimum 

deprem  büyüklüğü,  fayın  toplam  uzunluğu  ile 

orantılıdır. Transform  fay uzunluğu  ile maksimum 

deprem  büyüklüğü  arasındaki  bu  ilişkiye  rağmen, 

Burr  ve  Solomon’un  araştırdığı  depremlerden 

hiçbiri  sırtları  bağlayan  transform  fayının  tümünü 

kırmamıştır.  Ayrıca,  400  km’den  daha  uzun 

transform faylarda, uzunluk ile maksimum deprem 

büyüklüğü  arasında  bir  ilişki  gözlenmemiştir. 

Atlantik Okyanusu’nun ekvator bölgesinde yer alan 

950 km uzunluktaki Romanche sistemi en uzun sırt‐

sırtı bağlayan transform faya örnek olarak verilebilir 

(Şekil 8‐1’de No. 17). Ancak, 1920 yılından bu yana 

bu  fayda  büyüklükleri  M=6,1  ile  M=7,1  arasında 

değişen  20  büyük  deprem  meydana  gelmiştir. 

Geometrik  segmantasyon  ya  da  kırılgan‐sünümlü 

geçiş zonunun sığ olması, bu ve diğer bu  tür uzun 

transform  faylardaki  maksimum  bireysel  eşsismik 

kırılmaları sınırlayabilir.  

Sırtları  bağlayan  transform  faylar  üzerinde 

olan  depremlerin  maksimum  büyüklüğü  ile  fayın 

yıllık kayma hızının  tersi arasında bir  ilişki vardır. 

En yüksek kayma hızına (16‐18 cm/yıl) sahip faylar 

MS  =  6,5    (M0  =  8  x  1018 N‐m)  büyüklüğüne kadar 

depremler üretebilmektedir. Halbuki, düşük kayma 

hızına (2‐4 cm/yıl) sahip faylar MS = 7 üzeri (M0 = 4 x 

1020  N‐m)  büyüklüğüne  kadar  depremler 

oluşturabilmektedir.  Bu  ters  orantılı  ilişki,  yüksek 

kayma  hızlı  transform  fayların daha  genç  ve daha 

sıcak  (bu  nedenle  daha  ince)  kırılgan  litosferi 

kestiğini göstermektedir.    
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İki Çukurluğu Bağlayan Transform Faylar 
Çukurluklar  arasında  yer  alan  transform 

faylar,  sırtları bağlayan  transform  faylara göre  çok 

daha  az  yaygındırlar.  Bilindiği  kadarıyla,  bu  tür 

transform  fayların  (sırtları  bağlayan  transform 

faylara  analog  olarak)  çukurluklara  dik  yönde 

geometri  sunduğu  bir  duruma  rastlanmamıştır. 

Woodcock  (1986),  litosferin  dalmaya  başladığı 

çukurluk‐transform  fay  kesişim  bölgesinde 

litosferin  sabit  bir  şekilde  parçalanması  gerektiği 

için,  bu  tip  yaklaşan  levha  sınırında  gelişen 

transform  fay  geometrisi  oluşumunun 

engellendiğini ileri sürmektedir.  

Bu tür transform faylar her ne kadar çukurluk 

segmentlerini  ayıran  yakın  aralıklı  bir  dizi  faylar 

olarak  oluşmasalar  bile,  çukurlukları  bağlayan 

transform  faylar  büyük  levhaların  yanal  sınırları 

olacak  şekilde  meydana  gelirler.  Bu  nedenle, 

Woodcock  (1986)  bu  tür  transform  fayları  “sınır 

transform fayları” sınıfına dahil etmiştir. Burada, bu 

faylar  çukurlukları  bağlayan  transform  faylar  olarak 

adlandırılmaktadır. 

Çukurlukları  bağlayan  transform  faylar  (her 

yerde  olmasa  bile)  tipik  olarak uzundurlar. Bu  tür 

faylardan  bazıları  okyanusal  litosferde  oluşmakla 

birlikte,  kıtasal  litosferde  de  oluşurlar.  Her  iki 

ortamdaki transform faylar, Wilson (1965; Şekil 1‐3) 

tarafından  ileri  sürülen  basit  geometriyi 

sergilemezler.  Bu  tür  fayların  geometrisi  oldukça 

karmaşık olup, özel durum gösterirler. Bu nedenle 

aşağıda  bu  tür  faylara  ilişkin  birkaç  örnek 

verilecektir.
 

 
 

Şekil 8-3. Macquarie Sırtı ve Alpine transformları iki çukurluğu bağlayan transform faylarına örneklerdir. Bu fay sistemleri, 
Yeni Zelanda’nın güneyinde Avustralya ve Pasifik levhalarının verev olarak yakınsayan sınırı boyunca üç yitim zonu ile 
birleşmektedir. Tarihler ve elipsler, metinde açıklanan büyük depremlerin bölgelerini temsil eder (Berryman vd. 1992’den 
uyarlanmıştır). 

 

Pasifik  ve  Avustralya  levhalarının  ortak 

sınırını  oluşturan  Macquarie  Sırtı  ve  Alpin  fay 

sistemlerinin  ikisi  de  çukurlukları  bağlayan  sınır 

transform  faylarıdır  (Şekil  8‐3).  Herbir  transform 

fay  yaklaşık  800  km  uzunlukta  olup,  önemli  bir 

yakınsama  bileşeni  olan  sağ  yanal doğrultu  atımlı 

faylardır.  Macquarie  Sırtı  sistemi  (batimetrik  bir 

sırt,  levha  tektoniği  anlamında  bir  sırt  değil), 

çukurluklar  ile  kuzey  ve  güney  uçlarında  doğuya 

dalan yitim zonunu bağlayan bir  transform  faydır. 

Alpin  fay  sistemi  kuzeydoğu  ucunda  batıya  dalan 

yitim  zonundaki  bir  çukurluk  ile  güneybatı 

ucundaki  doğuya  dalan  bir  yitim  zonundaki 

çukurluk arasında uzanan bir transform faydır.  

Her  iki  transform  fay,  sırtları  bağlayan  çoğu 

transform  faylar  ve  yayılma  merkezlerdeki  gibi 

ortogonal geometrilerden belirgin  şekilde  farklı bir 

geometri  ile  komşu  çukurlukları  dar  açılarla 

keserler.  İki  transform  fay  boyunca  ters  faylanma 

üzerinde  baskın  bir  doğrultu  atımlı  faylanma  ve 
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komşu  yitim  zonları  boyunca  doğrultu  atımlı 

faylanma  üzerinde  baskın  eğim  atımlı  faylanma, 

göreceli  levha  hareketi  yönüne  göre  levha  sınırı 

doğrultusundaki küçük değişimlerle ilişkilidir.  

Pasifik/Avustralya levhalarının dönme kutbu, 

levha sınırının bu kısmının 1200 ile 2000 km güney 

doğusunda  yer  almaktadır  (Şekil  8‐3).  Alpin 

transform  fay  sisteminin  göreceli  levha  hızı 

kuzeyde  40  mm/yıl’dan  güneyde  35  mm/yıl’a 

azalmaktadır.  Bunun  nedeni,  transform  fayının 

güney  kısmının  kuzey  kısmına  göre  dönme 

kutbuna daha yakın olmasıdır  (DeMets vd.,  1990). 

Macquarie  Sırtı’nın  bulunduğu  enlemlerde, 

yaklaşık  1000  km  güneyde  ve  kutba  daha  yakın 

kesimde,  göreceli  levha  hızları  32  mm/yıl’dan  28 

mm/yıl’a  kadar  değişim  göstermektedir.  Her  iki 

yerde göreceli levha hareket vektörü transform faya 

paralel değildir. Bu nedenle, günümüzde önemli bir 

yakınsama bileşeni mevcuttur.  

Macquarie  Sırtı  transform  fayı,  1989  da 

Macquarie Sırtı depremi olduğu zaman tanınan bir 

transform  fay  olarak  kayıtlara  geçmiştir.  Bu 

deprem,  büyüklüğü  ve  doğrultu  atımlı  karaktere 

sahip olması nedeniyle oldukça ilgi çekmiştir. Mw = 

8,1 büyüklüğündeki bu deprem on yılın  en büyük 

depremlerinden  birisi  olup,  modern  sismograflar 

tarafından  kaydedilmiş  en  büyük  doğrultu  atımlı 

faylanma  depremidir.  Satake  ve  Kanamori  (1990) 

uzun  periyodlu  cisim  dalgaları  ve  yüzey 

dalgalarının  analizlerini yaparak, bu depremin dik 

eğimli bir fay düzlemi boyunca ortalama 9 metrelik 

sağ yanal atım ve yaklaşık 120 km uzunluğunda bir 

kırık  oluşturduğunu  saptamışlardır.  Macquarie 

Sırtı’nın  kuzey  ucunda,  1981  yılında  benzer 

yönelimli ve daha küçük doğrultu atımlı  fayda bir 

deprem (MS 7,4 ile 7,7 arasında) olmuştur (Ruff vd., 

1989).  Bu  transform  boyunca  ters  faylanma 

mekanizmasına  sahip  birkaç  küçük  deprem  de 

meydana  gelmiştir. Ancak,  batimetrik  haritalar  ve 

deprem  yerleri  yakınsama  ve  doğrultu  atımlı 

faylanma  arasındaki  fiziksel  ilişkiyi  ayırt 

edemeyecek derecede zayıftır.  

 
 

Şekil 8-4. Ötelenmiş birkaç jeolojik arazi ve işaretler, Alpine transform fay sisteminin son 25 milyon yılda 480 km sağ yanal 
olarak ötelendiğini göstermektedir. Ancak; 1848, 1855 ve 1888 depremleri hariç, transform sistemi tarihsel kayıt döneminin 
M>7 düzeyinde sakin kalmıştır (Berryman vd. 1992’den uyarlanmıştır). 
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Çukurları  bağlayan  Alpin  transform  fay 

sisteminin karadaki kısmı güneydeki kısmına göre 

daha iyi bilinmektedir. Berryman vd. (1992) aşağıda 

verilen  bilgilerin  çoğunun  alındığı  Alpin  Fayı’nın 

deprem  jeolojisi adlı bir çalışma yapmışlardır. Yeni 

Zelanda’nın  Güney  Adası’nda  levha  hareketinin 

sağ  yanal  bileşeninin  Alpin  fay  sistemine  bağlı 

olduğu bilinmektedir. Halbuki, yakınsama bileşeni 

Alpin  fay  sisteminin  doğusundaki  yapılarda 

kısalma  şeklinde  görülmektedir.  Şekil  8‐4’de  fay 

boyunca  çok  sayıda  jeolojik  ötelenmeler 

görülmektedir.  Son  25  milyon  yılda  fay  boyunca 

toplam  480 km  sağ yanal  atım meydana gelmiştir. 

Levha evrimi son 7 milyon yılda transform faya dik 

yönde yaklaşık 70 km’lik bir kısalmanın olduğuna 

işaret  etmektedir.  Doğuda  Alpin  fayını  sınırlayan 

ve  transformun  diğer  adı  olan  muhteşem  Güney 

Alp  Dağları  varlıklarını  yakınsayan  levha 

hareketine  borçludurlar.  Fizyon  izi,  K‐Ar  ve 

radyokarbon  yaş  tayinleri  Alpin  fayı  yakınındaki 

yükselme  hızının  10  mm/yıl  kadar  yüksek 

olduğunu  göstermektedir.  Haast  şistleri  ile  ilgili 

araştırmalar bu dağlardaki kayaçların son 7 milyon 

yılda yerel olarak 22 km kadar yükseldiğine  işaret 

etmektedir. 

Yeni  Zelanda’da  Avrupalı  yerleşiminin 

başladığı 1840 yılından beri Alpin fay sisteminde ne 

bir yüzey kırığı ne de büyük bir deprem olmamıştır. 

Ancak  jeolojik  veriler,  son  birkaç  yüz  yılda  fay 

boyunca  metrelerce  sağ  yanal  atım  oluşturmuş 

büyük depremlerin olduğunu ortaya koymaktadır. 

Alpin fay sistemi ile Hikurangi çukurluğu arasında 

uzanan  yarı  paralel  sağ  yanal  atımlı  fay  bandı 

şeklindeki  Hope  Fayı’nın  30  km’lik  en  güney 

doğudaki  kısmı  1888  yılında  büyük  bir  deprem 

üretmiş  ve  2,6  metrelik  sağ  yanal  atımlar 

oluşturmuştur (Cowan, 1991). Büyük 1855 depremi 

Kuzey Adası’nda bu  faylardan biri olan Wairarapa 

fayı  boyunca  büyük  yanal  atımlar  oluşturmuş  ve 

ayrıca  Kuzey  Adası’nın  güney  kıyısı  boyunca  2,7 

metrelik  yükselime  neden  olmuştur  (Şekil  8‐3). 

Darby ve Beanland (1992) bu depreme ait yatay ve 

düşey  deformasyonları  modellemiştir. 

Araştırmacılar  bu  depremin  en  olası  kaynağının, 

neredeyse düşey olan ve kuzeybatıya doğru eğimli 

yitim  zonuna  karışırken  eğimi  de  kuzeybatıya 

doğru  azalan  Wairarapa  Fayı  olduğunu  ortaya 

koymuşlardır.  Bu  nedenle,  bu  sismik  olay, 

dönüşümün olduğu kesimde muhtemelen doğrultu 

atımlı  fay  ile  eşzamanlı  olarak  yitim  zonundaki 

yırtılmayı  temsil  etmektedir  (bu  depremle  ilgili 

ayrıntılı açıklama için bkz. Bölüm 11 ve Şekil 11‐46).  

Japonya  yakınında  Filipin  Denizi  levhasının 

kuzey  kenarının  bir  kısmı  nadir  gözlenen  fakat 

çukurlukları  bağlayan  önemli  bir  karmaşık 

transform  fay  karakterindedir.  Wilson’ın 

çukurlukları  bağlayan  transform  fay  modelinden 

farklı  olarak,  300  km  uzunluktaki  bu  yapı:  (1) 

bitişikteki  Japonya  ve  doğudaki  İzu‐Bonin 

çukurluğu  ile  kesişir,  (2)  batıdaki  Nankai 

çukurundaki yitim zonunun kuzey ucu ile karmaşık 

ve gizli bir bağlantıya sahiptir,  (3) hafifçe eğimlidir 

(kuzeydoğuya  doğru  yaklaşık  300)  ve  (4)  sırf 

doğrultu  atımlı  hareketten  ziyade  sağ  yönlü  ters 

faylanma gösterir (Şekil 11‐8 ve 11‐13). Çukurlukları 

bağlayan  bu  acayip  transform  fay  Honshu 

Adası’nın  (Japonya)  ortasındaki  önemli  kent 

merkezlerine  yakın  olması  nedeniyle  büyük  önem 

taşır.  130,000  kişinin  ölümüne  neden  olan  1923 

büyük  Kanto  depremi  (MS=8,1)  Tokyo’nun 

güneyinde  bu  faylardan  100  km’den  daha  uzun 

segmentlerinden birisi üzerinde birkaç metrelik sağ 

yönlü  ters  faylanma  meydana  getirmiştir 

(Kanamori,  1971;  Matsu’ura  vd.,  1980;  Wald  ve 

Somerville, 1994). 

Pakistan  ve  Afganistan’daki  Chaman 

transform  fayı,  kuzeye  doğru  hareket  eden  Hint 

levhası  ile  Avrasya  levhasının  bir  parçası  olan 

Afgan bloğu arasında  sol yanal bir harekete neden 

olan  çukurlukları  bağlayan  bir  transform  fayıdır 

(Lawrence  vd.,  1992;  Şekil  8‐1’de  No.  24).  Bu 

transform  fayı  güney  ucunda  Pakistan’da 

okyanusal‐kıtasal  kabuk  çarpışmasının  200  km 

genişlikteki  aktif  ters  fayları  zonuna  ve  İran’ın 

Makran  kıyısına  dönüşür  (Şekil  8‐5;  11‐45). Kuzey 

ucunda  ise, Himalaya kıta‐kıta  çarpışma kuşağının 

batı  ucunda  karmaşık  fay  zonları  içerisinde  yok 

olur.  Yaklaşık  1100  km  uzunluktaki  aktif Chaman 

transform  sistemi Chaman, Ghazaband ve Ornach‐

Nai  fayları  olmak üzere üç  büyük  sol yanal  atımlı 

faylardan  oluşur.  Chaman  Fayı  boyunca  toplam 

ötelenme miktarı yaklaşık 460 km civarında olabilir. 

Chaman  fay  sistemi  boyunca  birkaç  büyük  yıkıcı 

deprem  meydana  gelmiştir  (Quittmeyer  ve  Jacob, 

1979).  1505  yılında  bir  deprem,  Kabil  yakınında 

fayın  kuzey  kesimi  boyunca  en  az  60  km 

uzunluğunda  bir  kırık  meydana  getirmiştir 

(Heuckroth  ve  Karim,  1971).  1892  yılında  diğer 

büyük bir deprem, Chaman yakınında en az 60 km 

uzunluktaki  bir  fay  segmenti  boyunca  sol  yanal 

atımlı bir faylanmadan dolayı olmuştur (Griesbach, 

1893; Lawrence vd., 1992). Bir tarafa uzama gösteren 

maksimum  şiddet  zonu, Chaman  fayı  boyunca  en 

az  150  km  uzunlukta  bir  kırık  oluştuğuna  işaret 

etmektedir. Chaman fayında bir bölgede 1 metrelik 

ötelenmenin  olduğundan  bahsedilmektedir.  1935 

yılındaki   MS=7,5   depreminin   maksimum   şiddet  
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bölgesi,  bu  depremde  yıkılan  Quetta  şehri 

yakınındaki  Ghazband  fayının  kuzeydeki  150  km 

uzunluğu  boyuncadır.  Fay  boyunca  depremden 

sonra  bile  yarılmalar  gözlenmiştir.  Quittmeyer  ve 

Jacob  (1979),  Lawrence  vd.  (1992)  tarafından 

haritalanmış  yapıların  doğusunda,  1931  ve  1909 

yıllarında  iki  büyük  depremin  olduğunu  tespit 

etmişlerdir. 

1100 km uzunlukta ve yaklaşık 5 cm/yıl kayma 

hızına sahip Chaman fayı gibi bir fay boyunca büyük 

tarihsel  depremlerin  sayısının  biraz  az  olması 

ilginçtir. 1892, 1931 ve 1935 depremlerinin herbirinin 

150  km  uzunlukta  ve  15  km  genişlikte  bir  yırtılma 

oluşturdukları  ve  5  metrelik  sol  yanal  atımlar 

meydana getirdikleri kabul edilirse, o zaman geçmiş 

yüzyıldaki moment  hızı  1026  dyne‐cm/yıl  olmalıdır. 

1100 km uzunlukta, eğim yönünde 15 km genişlikte 

ve 5 cm/yıl kayma hızına sahip bir fayın uzun süreli 

moment  hızı  bu  değerin  2,5  katı  olmalıdır.  Bu 

nedenle, Chaman fay sistemi geçmiş birkaç yüzyıldır 

bir suskunluk dönemi geçirmektedir. 

 

Sırt‐Çukurluk Arasında Yer Alan  

Transform Faylar             
Bir  ucunda  sıkışma  bölgesine,  diğer  ucunda 

genişleme  bölgesine  dönüşen  transform  faylar 

çukurluklar arasında yer alan sınır transform faylara 

benzerlik gösterirler: bu  tür  transform  faylar sadece, 

tüm levhaların yanal kenarları boyunca oluşurlar. Bu 

yapılar  sırt‐çukurluk  arasında  yer  alan  transform  faylar 

olarak adlandırılır.  

Ölü  Deniz  ve  Sagaing  fay  sistemleri  bu  tür 

transform  faylara  örnek  olarak  gösterilebilir.  Ölü 

Deniz  fay  sistemi  Afrika  ve  Arabistan  levhalarını 

ayırır ve Kızıl Deniz yayılma merkezi ile Anadolu ve 

Arabistan  levhaları  arasındaki  verev  çarpışma  zonu 

olan Bitlis Kuşağı’nı birbirine bağlar  (Şekil 8‐1’de 20 

numara; ayrıca bkz.  Şekil  10‐7). Afrika ve Arabistan 

levhalarının dönme kutbu Kuzey Afrikada, transform 

 
Şekil 8-5. Pakistan ve Afganistan’daki Chaman transform 
fayı, üç ana fay zonu içeren iki çukurluğu bağlayan bir 
transform sistemidir. Devamlı çizgi ile verilen segmentlerde 
aktivite ile ilgili jeomorfik kanıtlar elde edilmiştir. Kesikli çizgi 
ile sunulan fayların aktivitesi ile ilgili fazla çalışma 
bulunmamaktadır. Paternli elipsler, büyük tarihsel depremler 
sırasında kuvvetli sarsıntı alanlarını gösterir. Parantez içindeki 
sayılar, elips içinde hissedilen Değiştirilmiş Mercalli 
şiddetlerinin aralığını ifade eder. Bu depremlerin tarihleri ve 
büyüklükleri de verilmiştir. Yüzey kırığı oluşturan sismik 
olaylar M.S. 1505, 1892 ve 1935’teki büyük depremlerdir 
(Lawrence v.d., 1992 ve Quittmeyer ve Jacob, 1979 
çalışmalarına dayalı olarak). 
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fayının  sadece  100  ile  200  güneybatısında  yer 

almaktadır  (Şekil  1‐4).  Bu  nedenle, Ölü Deniz  fay 

sistemi  boyunca  toplam  107  km’lik  sol  yanal  atım 

(Quennell,  1958;  1959),  daha  doğuda  Kızıl  Deniz 

boyunca Afrika ve Arabistan  levhalarının  ıraksama 

miktarından  daha  az  olmalıdır.  Girdler  (1991), 

transform  fayın oluşumundan önce olan birkaç on 

kilometrelik  genişleme  hariç,  transform  fayındaki 

bu atım miktarına dayanarak yapılan restorasyonun 

Kızıl  Deniz’deki  ötelenmelere  karşılık  geldiğini 

belirtmektedir. 

Ölü  Deniz  transform  fay  sistemi  boyunca 

Afrika ve Arabistan levhaları arasındaki hareket iki 

kısa  dönemde  olmuştur:  Üst  Oligosen  ile  Alt 

Miyosen arasında 62 km’lik sol yanal atım meydana 

gelmiş  ve  45  km’lik  atım  son  birkaç  milyon  yıl 

içerisinde birikmiştir. Küresel kinematik veriler son 

birkaç  milyon  yıl  içerisindeki  ortalama  kayma 

hızının  5  mm/yıl  olduğunu  göstermiştir  (DeMets 

vd., 1990). 

Ölü  Deniz  transform  fayı  boyunca  bilinen 

sismik  tarihçe  dört  bin  yıllık  tarihsel  kayıtlar  ve 

arkeolojik  verilere  dayanmaktadır  (Ben Menahem, 

1991). M.Ö. onaltıncı yüz yılda, Ölü Deniz’in kuzey 

kenarında bulunan  eski Eriha  şehrini yıkan büyük 

bir deprem olmuştur. Bu deprem, M.Ö. 1230 yılında 

Eriha  şehri  duvarlarının  yıkılmasını  Joshua’nın 

borozanının çıkarttığı sese benzeten Tevrat yazarını 

etkilemiş  olabilir  (Joshua,  6:20;  Ben  Menahem, 

1991).  Zekeriya  Peygamber  hakkında  yazılan  kısa 

hayat  hikayesi  ile  ilgili  İncil’de  yer  verilen 

depremlere  ilişkin  tartışmalarda  da  bu  deprem 

konusunda bilgiler yer almaktadır. 

Tarihsel  kayıtlarla  ilgili  ayrıntılı  analizler  bu 

sistemin  Lübnan  ve  Suriye  arasında  uzanan 

kuzeydeki 350 km’lik kısmında son bin yılda sekiz 

yıkıcı  büyük  depremin  olduğunu  göstermiştir 

(Ambraseys  ve  Barazangi,  1989;  Ambraseys  ve 

Melville,  1988).  Bu  depremler  kümelenmeler 

şeklinde  1157‐1202,  1404‐1407  ve  1759‐1796 

dönemlerinde  olmuştur. M  =  7,4  büyüklüğündeki 

1759 depreminin Lübnan’ın Bekaa Vadisi  boyunca 

uzanan  Yammouneh  fayı  boyunca  en  az  100  km 

uzunluğunda  bir  kırık  oluşturmuş  olması 

muhtemeldir (Ambraseys ve Barazangi, 1989). 1202 

depreminin kaynağı da buna çok benzemektedir.  

Sagaing  fay  sistemi  Burma’da  Hindistan 

levhası  ile  güneydoğu  Asya  levhası  arasında  sağ 

yanal hareketi sağlayan bir transform fay sistemidir 

(Şekil  8‐1’de  27  numara  ve  Şekil  8‐6).  Sagaing  fay 

zonu en az 1000 km uzunluk boyunca çok belirgin 

jeomorfolojik  yapılar  sunmaktadır  (Le  Dain  vd., 

1984).  Kuzey  ucu  Himalaya  çarpışma  kuşağı  ve 

güneydoğu  Asya  levhası  ile  karmaşık  ilişkiye 

sahiptir.  Güney  ucu  Andaman  Denizi  yayılma 

merkezinde  yer  alır. Kayma  hızı Hint  ve Avrasya 

levhası  arasındaki  göreceli  hareket  miktarından 

biraz az olup, yaklaşık 6 cm/yıl dır.  

Le Dain vd. (1984) fay boyunca 460 km’lik sağ 

yanal  atım  miktarı  ile  ilgili  jeolojik  ve  geometrik 

kanıtları  özetlemişlerdir.  Levha  tektoniği  evrimine 

göre, Hindistan ve güneydoğu Asya arasındaki 2000 

km’lik  yer  değiştirme  ile  karşılaştırıldığında,  bu 

miktarın çok az olduğu görünmektedir.  

Sagaing  fayı  yakınındaki  her  iki  kabuksal 

blok,  Burma’nın  çoğundaki  genç  yapılarda 

gözlendiği  gibi  (Şekil  8‐6)  aktif  bir  deformasyona 

uğramaktadır.  Kuzey  doğrultulu  Sagaing  fayı  ile 

Avustralya  ve  Güney  Asya  levhaları  arasındaki 

göreceli  hareket  yönündeki  (K11±70  D;  Tregoning 

vd.,  1994)  paralelliğe  rağmen,  bu  farkın Myanmar 

kıyısında  faya  normal  yönde  bir  sıkışmaya  neden 

olacak derecede olduğu görünmektedir. Sagaing fay 

sisteminin  batısındaki  Pliyosen  kıvrımları  ve 

Indoburma  kıyısı  boyunca  uzanan  silsilelerdeki 

daha  genç  kayalar,  Sagaing  transform  fayına  dik 

gelişen  sıkışmanın  kanıtlarıdır.  Doğuya  eğimli 

depremsellik  zonu,  bu  aktif  kıvrım  kuşağının 

altındaki okyanusal litosfere ait bir dilimin varlığını 

ortaya  koymaktadır.  Buna  karşın,  bu  bölgede  son 

yıllarda  olan  depremleri  odak  mekanizma 

çözümleri Myanmar altında Hint levhasının doğuya 

doğru dalımı ile uyumluluk göstermemektedir. Yine 

de, 1762 ve 1858 yılında (Richter, 1958) olmuş büyük 

tarihsel  depremlerin  neden  olduğu  kıyı  yükselimi 

ve  çökmeleri  bu  yitimin devam  etmekte  olduğunu 

göstermektedir.  Chhibber,  (1934)  günümüz 

platformlarının  metrelerce  üzerinde  bulunan  çok 

belirgin genç kıyısal platformlar konusunda ayrıntılı 

araştırmalar  yapmış  ve  yükselimleri  bu  büyük 

depremlere  atfetmiştir.  Sagaing  fayı  ile  göreceli 

levha hareket vektörü arasındaki yaklaşık paralellik 

dikkate  alındığında,  fayın  batısındaki  bu  zondaki 

levhalar  arasındaki  yakınsama  hızının  Sagaing 

transform  fayındaki  doğrultu  atım  hızından  çok 

daha az olması gerekir.  

Sagaing  fayının  doğusunda  Güney  Asya 

levhası  transform  fayla  büyük  açılar  yapan 

doğrultularda  çok  sayıda  aktif  sol  yanal  atımlı  fay 

içermektedir. Bu bölgede, büyüklükleri M=7 ile M=8 

arasında  değişen  birkaç  tarihsel  deprem  olmuştur; 

ancak,  bu  depremlerin  belli  bir  faya  özgü  kırık 

oluşturduğu  konusunda  bilgi  bulunmamaktadır. 

Sagaing  fayının  batısındaki  sıkışma  ve  fayın 

doğusundaki  sol  yanal  atımlı  yapılar,  Hint/Asya 

levhalarının  çarpışma  zonunun  kuzey  ve 

doğusundan  batıya  doğru  gelişen  kaçma  tektoniği 

ile ilgili olabilir.  
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Her  ne  kadar  büyük  depremlerin  kaynak 

parametreleri  ile  ilişkili  veriler  seyrek  olsa  da, 

Sagaing  sırt‐çukurluk  transform  fayının  tarihsel 

dönemde çok aktif olduğu görülmektedir  (Le Dain 

vd., 1984; Chhibber, 1934). 1912 büyük depreminin 

eşşiddet  eğrileri, bu depremin Sagaing  fayının  100 

km  doğusunda  ve  Sagaing  fayının  orta  kısmına 

paralel  olan  sağ  yanal  atımlı  Kyaukkyan  fayında 

gelişen kırıkla  ilgili  olduğunu göstermektedir.  Son 

ikiyüz yılda fay üzerinde veya yakınında en az altı 

adet çok büyük deprem meydana gelmiş olmasına 

rağmen,  Sagaing  fayının  sismik  tarihçesi  çok 

belirsizdir.  

 

Kuzeydoğu  Pasifik  Okyanusu’nda  yer  alan 

Queen Charlotte Adaları ve Fairweather fayları sırt‐

çukurluk  arasında  yer  alan  transform  faylar  için 

üçüncü önemli örnek olarak verilebilir (Şekil 8‐1’de 

2  numara).  Bu  fay  sistemi  okyanus  tabanı  ve 

buzulların  altında  yer  alır;  bu  nedenle,  levha 

tektoniği  yorumlamaları  dışında  bu  fayın  jeolojik 

geçmişi hakkında çok az bilgi bulunmaktadır. 1949 

yılında  meydana  gelen  büyük  deprem  Queen 

Charlotte Adaları  fayının  250  ile  500  km’lik  kısmı 

boyunca sağ yanal atımla oluşmuş  (Sykes, 1971) ve 

1958  yılında  Fairweather  fayında  sağ  yanal  atım 

oluşturan büyük bir deprem meydana gelmiştir.             

    

 
 

Şekil 8-6. Sagaing fay sistemi bir çukurluk-sırt transform fayı olup, Hint/Avustralya levhası ve Burma’da Güneydoğu Asya 
levhası arasında arasındaki sınırın ana elemanını oluşturur. Yuvarlaklar ve elipsler son iki yüzyılda Burma’daki bazı büyük 
depremlerin yaklaşık kaynak bölgelerine işaret eder. Kıyı boyunca yer alan elips ise, 1762 depremi sırasındaki büyük düşey 
deformasyonu ifade eder. R: Rangoon, M: Mandalay (Le Dain vd., 1984 ve Chhibber, 1934’den uyarlanmıştır). 
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Çarpışma Ortamları 
Birçok  doğrultu  atımlı  fay,  yukarıda 

bahsedilen  transform  ortamlardan  farklı  diğer 

tektonik  ortamlarda  oluşmaktadır.  Şekil  8‐2’de 

E’den  H’ye  kadar  gösterilen  ortamlar,  transform 

ortamlarla  ilgili  olmayan  ortamlarda  oluşan 

doğrultu atımlı fayları göstermektedir. Bu ortamlar 

aşağıda ayrıntılı olarak açıklanmaktadır.  
 

Çarpışma Ortamlarında Yatay Kaçma 

Tektoniğine Bağlı Doğrultu atımlı Faylar   
Kıtasal litosferin yakınsayan blokları arasında 

yer  alan  çarpışma  zonlarında  yaygın  bir  şekilde 

kabuksal ve litosferik bloklarının kalınlaşmasına ve 

yükselmesine  neden  olan  büyük  ters  faylar 

hakimdir.  Bu  yakınsayan  tektonik  ortamlar 

içerisinde, çarpışma zonlarından yatay yönde kaçan 

büyük  litosfer  parçaları  yaygın  şekilde  bulunur. 

Malzemin  yatay  yönde  kaçmasını  doğrultu  atımlı 

faylar  sağlarlar. Woodcock  (1986) bu yapıları “diş‐

bağlantılı”  (çarpışma) doğrultu atımlı  faylar olarak 

tanımlamıştır.  Bu  yapılar  Şekil  8‐2’de  F’de 

resmedilerek verilmiştir. 

Anadolu 

Anadolu  (Küçük  Asya)  yatay  kaçma 

tektoniğinin  egemen  olduğu  bölgelerden  birisidir. 

Türkiye’nin  çoğu,  Arabistan/Avrasya  levhalarının 

çarpışması  sonucu,  çarpışma  bölgesinden  batıya 

küçük  bir  okyanus  kalıntısını  temsil  eden  Doğu 

Akdeniz’e  doğru  kaçmaktadır  (Şekil  10‐26).  Yay 

şeklindeki  Kuzey  Anadolu  Fay  Sistemi  “kaya  ile 

sert bir yer arasında kıstırılmış” Anadolu bloğunun 

kuzey sınırını oluşturur. Çok uzun olmasına karşın, 

1500  km  uzunluktaki Kuzey Anadolu  Fay  Sistemi 

15  milyon  yıllık  bir  süre  boyunca  Anadolu 

bloğunun yalnızca  40 km batıya kaymasına neden 

olmuştur (Barka, 1992).  

Kuzey Anadolu Fayı çok sayıda yıkıcı tarihsel 

depremlerin  kaynağını  oluşturmuştur.  Kuzey 

Anadolu  Fayı  1939  ile  1967  yıllları  arasında 

MS=7’den daha büyük yedi depremden oluşan biri 

dizi deprem üretmiş ve deprem  kırıkları doğudan 

batıya  doğru  göç  etmiştir  (Şekil  8‐7).  Tarihsel 

kayıtlar Kuzey Anadolu Fayı’nın 967 ile 1035 yılları 

arasında  da  benzer  bir  deprem  dizisini 

oluşturduğunu göstermektedir. Ayrıca, 1668 yılında 

çok  büyük  bir deprem  fayın  büyük  bir  bölümünü 

yırtmıştır  (Ambraseys,  1970; Ambraseys ve  Finkel, 

1988). 

Batıya kaçan Anadolu bloğunun güney sınırı 

daha az bilinen sol yanal ve ters atımlı karmaşık bir 

fay  grubu  içerir.  Bu  faylardan  birisi,  580  km 

uzunlukta  olan  ve  geçmiş  birkaç  milyon  yılda 

toplam 25 km atım oluşturan sol yanal atımlı Doğu 

Anadolu  Fayı’dır  (Şaroğlu  vd.,  1992). Diğer  faylar 

ise, daha az bilinen Plini ve Strabo  çukurluklarıdır 

(Şekil 9‐8).  

Anadolu  bloğunun doğusundaki Kuzeydoğu 

Anadolu  ve  Ahar  blokları,  Türkiye’nin  en 

doğusundaki sol yanal Kuzeydoğu Anadolu Fayı ile 

İran’ın sağ yanal Ana Güncel Fayı arasında doğuya 

kaçma  eğiliminden  dolayı,  Anadolu  bloğunun 

henüz  yeni  oluşan  kaba  birer  kopyasını  temsil 

etmektedirler (Şekil 10‐26). 

Asya 

Yerkabuğunda  en  belirgin  çarpışma  kökenli 

doğrultu  atımlı  faylanmaların  bulunduğu  bölge, 

orta ve doğu Asya bölgesidir. Bu bölgede Hindistan 

altkıtasının Asya kıtasına doğru sürekli devam eden 

hareketi  sonucu  gelişen,  bazılarının  genişliği 

yüzlerce  kilometreyi  bulan  ve  bu  harekete  bağlı 

olarak  doğuya  ve  güneye  doğru  kaçmaya  çalışan 

çok sayıda tektonik blok bulunmaktadır (Molnar ve 

Tapponnier,  1975;  1978;  Avouac  ve  Tapponnier, 

1993).  Şekil  8‐1  ve  8‐8’de  bu  çarpışma‐bağlantılı 

yanal  atımlı  faylar  ve  ilgili  yapılar  görülmektedir. 

Bu faylardan en büyüğü sol yanal atımlı bir faydır. 

Bu faylardan Altın Dağ ve Haiyuan fayları 2000 km 

uzunlukta olup, batı Çin bölgesinin doğu ve batısı 

arasında büyük bir yay yapar. Diğer faylar Kunlun, 

Xianshuihe  (Freshwater River)  ve Xiaojiang  (Small 

River) faylarıdır. Bu sol yanal atımlı faylar, Avrasya 

levhasının diğer bölgelerine göre doğuya ve güneye 

doğru  hareket  eden  blokların  kuzey  ve  doğu 

sınırlarını oluştururlar. Süreksiz, kademeli sağ yanal 

atımlı  Karakurum‐Jiali  fay  sistemi  ve Honge  (Red 

River)  fay zonu bu blokların güney ve batı  sınırını 

temsil ederler (Armijo vd., 1986, 1989). Aktif ters ve 

normal faylarla sınırlandırılmış bazı önemli tektonik 

altbölgeler, bu sol ve sağ yanal atımlı fayların uçları 

ile ilişkilidirler (Şekil 9‐9). 

Çin’in  doğuya  doğru  kaçması  sıradışı  bir 

sismik  olaydır:  Geçmiş  üç  yüz  yıl  boyunca  bu 

doğrultu  atımlı  faylarla  ve  bunlarla  ilişkili  ikincil 

ters ve normal  faylarda, büyüklükleri  sekizin biraz 

altı  ile  biraz  üstü  arasında  değişen  yaklaşık  bir 

düzine deprem olmuştur (Şekil 8‐8).  

Şekil  8‐9’da  bu  doğrultu  atımlı  faylarla 

sınırlandırılmış  Avrasya  bloklarının  kayma 

hızlarına  en  iyi  uyan  ve  Avouac  ve  Tapponnier 

(1993)  tarafından  geliştirilen model  görülmektedir. 

Faylara  ait  kayma  hızları  Holosen  ve  Üst 

Pleyistosen  yaşlı  morfolojik  yapıların 

ötelenmelerinden  elde  edilmiştir. Hint  ile Avrasya 

levhaları  arasında  kuzey‐güney  yönündeki  yıllık  5 

cm’lik  yakınsama  hızının  %50  kadarlık  bir  kısmı, 

Avrasya’daki  blokların  yatay  yönde  kaçması 

şeklinde kullanılmaktadır. 
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Şekil 8-7. Kuzey Anadolu Fayı, kuzeyde çıkıntı yapan Anadolu Levhası’nın sınırını oluşturan, sağ yönlü ve levha kenarı ile 
bağlantılı bir doğrultu atımlı faydır. Yirminci yüzyıl sırasında Kuzey Anadolu Fayı boyunca meydana gelen kırılmalar, 7’den 
büyük MS depremlerin 1939 ile 1967 yılları arasında doğudan batıya ilerlemesi şeklinde meydana gelmiştir (Barka, 1992 ve 
Ambraseys, 1988’den uyarlanmıştır). 
 

 
 

Şekil 8-8. Kıtasal Asya ve Hint Levhaları’nın yaklaşık 35 milyon yıl önce başlayan çarpışması Güneydoğu Asya ve Çin’in çok 
sayıda levha kenarı bağlantılı fay ile doğuya doğru çıkıntı yapması ile sonuçlanmıştır. Tektonik olarak kaçan kıta parçalarının 
kuzey ve doğu sınırları başlıca sol yönlü doğrultu fayları şeklinde iken, güney ve batı sınırlar sağ yönlü faylar ile 
tanımlanmaktadır. Çok sayıda büyük tarihsel depremin kaynak ve tarihlerine dikkat ediniz. 

             

Çarpışma  Ortamlarında  Yarı  Saf  Kesme 

Kırıkları 
Doğrultu  atımlı  faylar  bazı  ada‐yayı 

ortamlarında  önemli  rol  oynamaktadır.  Honshu 

Adası’nın  orta  bölümü  (Japonya)  buna  güzel  bir 

örnektir.  Burada,  küçük,  eşlenik  sol  ve  sağ  yanal 

atımlı faylar sistemi, dalan Pasifik ve Filipin Denizi 

levhalarının  çok  yukarısında  yer  alan  tavan 

bloğunun deformosyonuna neden olmaktadır (Şekil 

8‐2  G  ve  8‐10).  Buradaki  yanal  atımlı  fayların 

kinematiği, daha önceden  tanımlanan herhangi bir 

bölgedeki  yapılarınkinden  belirgin  farklılıklar 

sunar.  Bu  fayların  eşlenik  düzeni,  yayın  bu 

kısmındaki  litosferin  bir  bütün  halinde 

kuzeybatı’dan  güneydoğuya  sıkıştığını  ve 

güneybatıdan  kuzeydoğuya  genişlediğini 

göstermektedir. 

Bu  oldukça  kırıklı  litosfer  parçası,  Avrasya 

levhasının altına Pasifik levhasının dalması ile ilgili 

volkanik  yay  çökellerinin  ve  sedimenter  çökellerin 

üzerlediği  kıtasal  kabuktan  oluşur  (Kinugasa  vd., 

1992). Miyosen’de  bu  kıtasal  kabuk  bugün  Japon 

Denizi’nin  yer  aldığı  yay gerisi havzanın  oluşumu 

sırasında,  Çin’in  uzaklaşarak  doğuya  doğru 

taşınmıştır  (Otsuki,  1990).  Bu  hareket  bugün 

179 



 

terslenmiş  olup,  Japonya  Asya’ya  doğru 

yaklaşmaktadır.  

Japonya’da  yitim  zonu  ile  ilgili  olmayan  en 

büyük deprem Mw=7,5 büyüklüğündeki 1891 Nobi 

depremidir  (Wells  ve  Coppersmith,  1994).  Bu 

deprem,  bu  bölgedeki  büyük  sol  yanal  atımlı  fay 

zonlarından  birisi  üzerinde  birkaç  fayda  kırık 

oluşturmuştur  (Matsuda,  1974).  Geçmiş  yüzyıl 

içerisinde,  diğer  pekçok  fayda  kırık  oluşturan 

depremler meydana  gelmiştir.  Bu  depremler  1927 

(Mw  =7,1),  1930  (Mw  =7,3)  (Wells  ve  Coppersmith, 

1994)  depremleri  ile,  200  milyar  dolarlık  bir 

ekonomik  kayıba  neden  olan  1995  Kobe  (Mw=6,9) 

depremidir. 

 

 
 

Şekil 8-9. Orta Asya’nın aktif deformasyonunun muhtelif tektonik verilerden derlenen kinematik modeli. Hızlar ve dönme 
yönleri ile birlikte verilen Euler kutupları Tibet (Ti) ve Tarım (Ta) levhalarının Sibirya (Si) levhasına ve birbirlerine göre izafî 
hareketlerini ifade eder. Büyük oklar, Sibirya referans çerçevesine göre ana blok hareketlerine işaret eder (Avouac ve 
Tapponnier, 1993’den tekrar çizilmiştir). 
 

Tokyo’nun  güneybatısında  yer  alan  İzu 

Yarımadası  eşlenik  aktif  fay  bölgesinin  yoğun  ve 

son  zamanlardaki  aktif  kesimini  oluşturmaktadır. 

Bölüm  11’de  ayrıntılı  olarak  açıklandığı  üzere  bu 

bölge,  Filipin  Denizi  levhasındaki  İzu‐Bonin 

volkanik  yayı  ile  Japonya  anakarası  arasındaki 

çarpışma  bölgesidir.  Bu  bölgedeki  en  büyük  yapı 

olan  sağ  yanal  atımlı  Kita‐İzu  fayı  1930’da  ve 

muhtemelen  841  yılında  depremler  tarafından 

kırılmıştır  (Şekil 8‐36b). Son yıllarda  (1974, 1976 ve 

1978) Kita‐İzu  fayına eşlenik sol yanal atımlı faylar 

üzerinde daha küçük depremler meydana gelmiştir. 

Nakamura  (1969)  ve  Somerville  (1978)  volkanik 

yarıkların  gidişleri  ve  parazitik  volkanların  yerel 

ölçekte eşlenik  sol ve  sağ yanal  fayların gidişlerini 

ikiye  ayırdığını  belirtmişlerdir.  Bu  durum,  iki  fay 

takımı  arasında  yer  alan maksimum  asal  gerilme 

(1)  yönelimi  ile  ve  buna dik  olan  yatay  yönelimli  

en küçük asal gerilme (1) ile uyumludur.  

Orta Honshu Adası’ndaki doğrultu atımlı fay 

ağı  oldukça  yoğun  olup,  Kuvaterner’de  çok  aktif 

olmuşlardır.  Ne  var  ki,  bu  zonda  çukurluğa  dik 

yönde  kısalma  sadece  3 mm/yıl  olup, Avrasya  ve 

Filipin Denizi levhaları arasındaki yaklaşma hızının 

sadece %5’ine karşılık gelmektedir (Wesnousky vd., 

1984). 

               

Çukurluklara Paralel Doğrultu Atımlı Faylar 
Doğrultu  atımlı  fay  sisteminin  diğer  önemli 

rolü,  verev  olarak  yakınsayan  levha  kenarları 

boyunca  sınıra  paralel  kayma  bileşenleri 

oluşturmalarıdır (Fitch, 1972). Bu faylar dalan levha 

diliminin  üzerinde  yer  alan  tavan  bloğunu  enine 

keserler  ve  yakındaki  çukurluğa  hemen  hemen 
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paralel  olarak  uzanırlar  (Şekil  8‐2e).  Woodcock 

(1986)  bu  fayları  “çukurluk  bağlantılı”  doğrultu 

atımlı  faylar  olarak  adlandırmıştır.  Burada  ise  bu 

faylara çukurluklara paralel faylar adı verilmiştir.  

Aktif  Orta  Tektonik  Hat  (Japonya)  bu  tip 

faylara  en  iyi  örnek  olarak  gösterilebilir  (Şekil  8‐

1’de  33  numara;  Şekil  11‐11).  Filipin  Denizi  ile 

Avrasya  levhaları  arasındaki  hareketin  sağ  yanal 

bileşeninin  çoğunu  300  km  uzunluktaki  bu  fay 

karşılamaktadır. Fay, belirgin eski bir yapı ve aynı 

zamanda  Japonya’nın  güneybatısında  uzanan 

önemli bir kırık olan Orta Tektonik Hat’tın merkezi 

kısmının üzerinde  gelişmiştir. Tsutsumi  vd.  (1991) 

ve  Tsutsimi  ve Okada  (1996)  bu  fayın  nadir  fakat 

çok  büyük  depremler  üretmesi  gerektiğini 

belirtmişlerdir.  Fayın  uzun  süreli  kayma  hızı  5‐10 

mm/yıl  olup,  en  son  1596  yılında  fayın  bir 

segmentinde büyük bir deprem meydana gelmiştir. 

Diğer  segmentlerinde  ise,  1300  ve  3000  yıl  önce 

depremler  olmuştur.  Araştırmacılar,  deprem 

tekrarlanma aralıkları bu kadar uzun ve kayma hızı 

bu  kadar  yüksek  olan  fayların, metrelerce  boyutta 

sağ  yanal  atımlar  ve Mw  =  7,5  büyüklüğüne  kadar 

depremler.üretmesi.gerektiğini.hesaplamışlardır.

 

 
 

Şekil 8-10. Orta Honshu’daki (Japonya) sayısız fayın sağ yönlü ve sol yönlü hareketleri, saf kesme ile ilişkili fayların 
geometrisini tasvir etmektedir. Orta Tektonik Hat, levha yakınsamasının verev bileşenine karşılık gelen, büyük ve aktif, sağ 
yönlü hendeğe paralel bir faydır. Bu faylar üzerinde yüzey kırığı da oluşturan büyük yirminci yüzyıl depremlerinin meydana 
geldiği birkaç bölge elipsler şeklinde gösterilmiştir. Yüzey kırığı oluşturan çok sayıda tarihsel deprem de vardır fakat burada 
gösterilmemiştir (diğer kaynaklardan temin edilen faylardan uyarlanmıştır). 
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Verev  yakınsayan  ortamlarda  çukurluklara 

paralel  gelişen  doğrultu  atımlı  faylara  diğer 

örnekler Denali  Fayı  (Alaska),  Filipin  fay  sistemi 

ve Büyük Sumatra  fayı olarak gösterilebilir  (Şekil 

8‐1’de  1,  35  ve  30  numaralar).  Filipin 

takımadalarının  doğu  ve  batı  kıyısı  açıklarında 

uzanan  Mindanao  ve  Luzan  hendeklerinin 

birbirine zıt yitim zonları  arasında  sandöviçlenen 

ve  bunlara  kabaca  paralel  olan  levha  tektoniği 

özelliği  ile belirgin birinci derece geometrisi hariç 

(Şekil 8‐1c), Filipin fay sistemi hakkında çok az şey 

bilinmektedir. Allen  (1962)  jeomorfolojik analizler 

yaparak,  Filipin  fay  sisteminin  kayma  tipinin  sol 

yanal  olduğunu  saptamıştır.  Bu  hareket  yönü, 

Filipin Denizi  levhası  ile güneydoğu Asya  levhası 

arasındaki  göreceli  verev  sol  yanal  harekete 

uyumludur.  Filipin  fayının  kayma  hızının  1  ile  5 

mm/yıl  arasında  olduğu  tahmin  edilmektedir 

(Hirano  vd.,  1986).  1973  ve  1990  yıllarında 

meydana  gelen  büyük  depremler  de  sol  yanal 

ötelenmelere neden olmuştur (Allen, 1975; Nakata 

vd., 1990). MS = 7,8 büyüklüğündeki 1990 depremi, 

Filipin  fay  sisteminin  Luzon Adası’ndaki  önemli 

bir  kolu  olan Digdig  fayının  125  km’lik  bölümü 

boyunca  birkaç  metrelik  sol  yanal  ötelenmeler 

meydana getirmiştir.  

Denali  Fayı  Alaska  yitim  zonunun 

kuzeyinde,  güney  Alaska’daki  birkaç  sağ  yanal 

atımlı  faylardan  en  büyüğünü  oluşturur  (Şekil  8‐

11b  ve  11‐27).  “Denali”  Mckinley  Dağı  için 

kullanılan  Tanaina’ca  kökenli  bir  kelime  olup, 

“büyük  olan”  anlamına  gelmektedir  (G.  Plafker 

sözlü  görüşme,  1995).  500  km  uzunluktaki  geniş 

yay  şeklindeki  bu aktif fay, çok yüksek buzullarla 

kaplı  Alaska  silsilesini  keser.  Fayın  toplam 

ötelenmesi  400  km  civarındadır;  ancak 

tartışmalıdır     (Redfield     ve    Fitzgerald,    1993). 

 
Şekil 8-11. Levha yakınsamasının verev olduğu yerlerde 
kaymanın eğim atım ve doğrultu atım bileşenlerine 
ayrılması yaygındır. (a) Hendeğe paralel Büyük Sumatra 
Fayı boyunca sağ yanal kayma, Hint/Avustralya Levhaları 
ile Güneydoğu Asya Levhası arasındaki hareketin sağ 
yanal bileşenin (hepsi olmasa da) çoğunu karşılar. 
Yakınsama verevliğinin kuzeye doğru artmasından dolayı, 
kayma hızları kuzeye doğru 0’dan en az 3 cm/yıl’a kadar 
artmaktadır. Haritanın ölçeği küçük olduğu için, tarihsel 
bazı M>7 depremlerin hiçbiri gösterilmemiştir. (b) Verev 
kaymalı Alaska Hendeği kuzeyindeki Denali Fayı sağ 
yönlü kaymanın yaklaşık 1 cm/yıl’lık kısmını karşılar. 
Tarihsel dönemde burada hiçbir büyük deprem 
oluşmamıştır. (c) Sol yönlü Filipin fay sistemi, yakındaki 
yitim zonlarının tavan bloğundaki takım adaları hattını 
enine kesmektedir. 1973 ve 1990’da fay zonunun belli 
kesimleri üzerinde birkaç metrelik kayma meydana 
gelmiştir. 
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Yaklaşık  son  12.000  yılda  fay  boyunca  ortalama 

kayma hızı 10 mm/yıl civarında olsa da (Sieh, 1981), 

kısa  tarihsel  dönemde  büyük  bir  deprem 

olmamıştır.  Denali  fayında  son  zamanlarda  olan 

depremlere  ilişkin  jeomorfolojik veriler, fayın yıllık 

kayma  hızının  7  ile  15  mm  olabileceğini 

göstermektedir. Denali  fayı  ve  doğudaki  komşusu 

sağ  yanal  atımlı  aktif  Totschunda  fayı,  Pasifik  ve 

Kuzey  Amerika  levhaları  arasındaki  sağ  yanal 

hareketi  sağlıyor olabilir  (Richter ve Matson 1971). 

Diğer  yandan  Denali  ve  Totschunda  fayları, 

Anadolu  ve  Çin’deki  doğrultu  atımlı  faylara 

benzeyen  “çarpışma‐bağlantılı”  yapılar  olabilir. 

Plafker (1984) küçük bir kıtasal litosfer parçası olan 

Yakutat  bloğunun  Alaska  yitim  zonunun  doğu 

ucunda,  Alaska  ile  çarpıştığını  ileri  sürmektedir. 

Belki de bu çarpışma Güney Alaska’yı batıya doğru 

sürmektedir.  

1600 km uzunluğu boyunca Sumatra Adası’nı 

ikiye  ayıran ve  kuzeye Andaman Denizi’ne doğru 

devam  eden  sağ  yanal  atımlı  Büyük  Sumatra  fayı 

verev  yakınsayan  levha  sınırına  paralel  büyük 

doğrultu atımlı bir diğer faydır (Şekil 8‐11a). Bu fay, 

dalan  litosfer  parçasının  üzerinde  yer  alan  tavan 

bloğundaki aktif bir ada yayını keser. Her ne kadar 

fay  volkanik  bir  yayı  kesse  de,  sadece  birkaç 

volkanik bacanın  fay düzlemi  içerisinde yükselmiş 

olması ilginçtir.  

Untung  vd.  (1985)  görgü  tanıkları  ile  ilgili 

görüşmelere  dayanarak,  1943  depremi  sırasında 

ekvatorun  güneyinde  en  az  60  km’lik  bir  fay 

boyunca 2 ile 3 metre sağ yanal atımların olduğunu 

belirtmişlerdir.  Jeodetik  anıtlarla  ilgili  araştırmalar 

yapan Muller  (1895),  1892  yılında  ekvatorun  tam 

kuzeyinde  2  metreden  daha  büyük  sağ  yanal 

atımların olduğunu ileri sürmüştür. 

Son  yüzyılda  Büyük  Sumatra  fayı  boyunca 

çok  sayıda  depremler  olmuştur.  Fakat  bu 

depremlerin  hiç  biri  7,5’dan  daha  büyük 

olmamıştır.  Bu  üst  eşik  değer,  volkanik  yay 

boyunca gözlenen yüksek  ısı akısı  ile  ilgili olabilir. 

Daha büyük deprem üreten doğrultu atımlı faylarla 

karşılaştırıldığında,  bu  durum  kırılgan‐sünümlü 

geçiş  zonunun  kabukta  daha  yüksek  kesimlerde 

olduğunu  göstermektedir;  ya  da,  fayın  çok  fazla 

segmentlere  ayrılması  kırık  uzunluklarını  yüz 

kilometre  veya  daha  kısa  olan  değerlerle 

kısıtlayabilir.  Alternatif  olarak,  sadece  mevcut 

yüzyıllık  tarihsel kayıt süresinin  fay boyunca daha 

büyük depremleri kapsamayacak kadar kısa olduğu 

söylenebilir.  

Sumatra yitim zonu ile ilgili kinematik ortam 

Büyük  Sumatra  fayında  kuzeye  doğru  artan  sağ 

yanal  bir  kayma  olmasını  gerektirmektedir 

(McCaffrey,  1991).  Dönme  kutbu  levha  sınırından 

uzakta  yer  aldığından,  güney Asya  ve Avustralya 

levhaları  arasındaki  göreceli  hareketin  vektör 

büyüklüğü (yaklaşık 7 cm/yıl) ve yönelimi (yaklaşık 

K110D)  Sunda  çukurluğunun  tüm  uzunluğu 

boyunca  önemli  derecede  değişmemektedir.  Bu 

nedenle,  geniş  yay  biçimli  çukurluk  verev 

yakınsamanın  levha  sınırının  çoğu  boyunca 

olmasını gerektirir. Bununla birlikte, yitim zonunda 

küçük  ve  orta  büyüklükteki  depremlerin  odak 

mekanizmalarının  yayın  tüm  uzunluğu  boyunca 

çukurluk  eksenine  yaklaşık  dik  olması  ilginçtir. 

Bunun nedeni anlaşılamamış olsa da, sonuçta levha 

kenarı  boyunca  çoğu  kısımdaki  levha  hareketinin 

doğrultu  atım  bileşenini  karşılayacak  yanal 

yapıların  bulunması  gerekir.  McCaffrey  (1991) 

çukurluk  doğrultusunun  hemen  hemen  doğu‐batı 

yönlü  olduğu  ve  doğrultu  atımlı  yapıların 

bulunmadığı orta Java’da doğrultu atım bileşeninin 

olmadığını ileri sürmektedir. Bu varsayım, doğrultu 

atımın  Java  ile  Sumatra  Adası  arasında  yer  alan 

Sunda  Boğazları’nda  sıfırdan,  1900  km 

kuzeybatıdaki  Andaman  Denizi’nde  yaklaşık  6 

cm/yıl’a değişmesini gerektirmektedir. 

Kuzeybatıya  doğru  kayma  artışının  Büyük 

Sumatra  fayı  boyunca  geliştiği  düşünülmektedir 

(Sieh  vd.,  1991).  Ekvator’un  yaklaşık  20  kuzeyinde 

73.000  yıl  yaşındaki  kül  akıntısı  örtüsünü  oymuş 

olan  büyük  derelerde  sağ  yanal  ötelenme  2  km 

kadardır. Bu nedenle, orada kayma hızı yaklaşık 28 

mm/yıldır.  Üçyüz  kilometre  güneyde  yer  alan 

65.000 yıl yaşındaki daha küçük kül akıntısı örtüsü, 

700  metre  sağ  yanal  ötelenmiş  dereler  tarafından 

kazılmıştır.  Burada  ise  kayma  hızı  yaklaşık  11 

mm/yıl  olarak  saptanmıştır.  Bu  iki  yer  arasında 

kuzeye doğru kayma hızındaki artış McCaffrey’inin 

modeli ile iyi bir uyumluluk göstermektedir. Ancak, 

modelde  tahmin  edilen  kayma  hızı  gözlemsel 

kayma  hızından  daha  yüksek  olup,  10  mm/yıl 

civarındadır.  Bu  farklılık,  çukurluk  ile  Büyük 

Sumatra  fayı  arasında  yer  alan  yay  önü 

havzasındaki  büyük  bir  deniz  tabanı  fayının 

varlığından kaynaklanabilir (Diament vd., 1992). 

Dewey  ve  Lamb  (1992)  verev  çarpışma 

ortamında  doğrultu  atımlı  faylarla  ilgili  olarak 

enterasan    bir  diğer  durum  tespit  etmişlerdir. 

Araştırmacılar  Güney  Amerika’nın  batı  kenarı 

boyunca  yitim  zonunun  üzerinde  yer  alan  litosfer 

bloğunda  pekçok  küçük  doğrultu  atımlı  fayların 

bulunduğunu  saptamışlardır  (Şekil  10‐8).  Bu 

fayların  kayma  yönleri  levha  yaklaşımı  ile  ilgili 

verevliliğe bağlı olarak değişmektedir. Levha kenarı 

doğrultusunun  çok  değişken  olmasından  dolayı, 
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levha  yaklaşım  verevliliği  kıyı  boyunca  değişiklik 

göstermektedir. 

Her ne kadar pekçok verev yakınsama  sınırı 

kendi yitim zonları ile büyük doğrultu atımlı faylar 

arasında doğrultu  atım ve  eğim  atım  bileşenlerine 

ayrılsa da, tüm verev yakınsama sınırları bu şekilde 

davranış  göstermezler.  Bu  şekilde  davranış 

göstermeyen  verev  yitim  zonlarına  örnek  olarak 

Sagami Çukuru (Japonya; Şekil 11‐8; 11‐9 ve 11‐13), 

Pliny Çukuru (güneydoğu Yunanistan; Şekil 8‐1 ve 

9‐8) ve Aleutian Çukurluğu’nun en batısı (Şekil 8‐1 

ve 11‐25) gösterilebilir.  
                    

Levha İçi Doğrultu Atımlı Faylar 
 

Okyanusal Kabuk Parçalanması 
Büyük  doğrultu  atımlı  faylar  levhaların  iç 

kısmındaki diğer ortamlarda da bulunurlar. Bu  tip 

faylardan en önemli ve sismik olarak en etkin olanı, 

Oregon  kıyısı  açıklarında  ve  Kuzey  California’da 

Gorda  levhası  adı da verilen  Juan de Fuca  levhası 

içerisindeki  doğrultu  atımlı  faylar  takımıdır  (Şekil 

11‐32). Bu küçük okyanusal  litosfer parçası pekçok 

sağ ve  sol yanal atımlı  faylarla aşırı derecede  içsel 

deformasyona  uğramaktadır  (Şekil  8‐12).  Wilson 

(1986;  1989)  bu  “Gorda  Deformasyon  Zonu” 

içerisindeki manyetik  anamoli  paternlerinin  en  iyi 

şekilde Gordo Sırtı’nın hemen doğusundaki yaygın 

sağ yönlü kesme kırıkları ve daha güneydoğudaki 

manyetik  çizgiselliklere  paralel  sol  yanal  atımlı 

faylarla  açıklanabileceğini  ortaya  koymuştur.  Bu 

kuram,  kuzey  California  kıyısı  açıklarında,  1980 

yılında  olan  M=7,2  büyüklüğündeki  deprem 

oluşumu  ile  tutarlılık  içindedir.  Deprem  Gorda 

Deformasyon  Zonu  içerisindeki  kuzeydoğu 

doğrultulu 120 km uzunluktaki sol yanal atımlı fay 

üzerinde meydana gelmiştir.  
 

Kıtasal Kabuk Parçalanması 
Kıtasal kabukta doğrultu atımlı yaygın olarak 

faylar  aktif  ters  ya  da  normal  fayları  bağlayacak 

şekilde  oluşurlar  (Şekil  8‐2h). Bu  faylar,  uzunluğu 

kabuk  kalınlığından daha  az  olan  yerlerde  önemli 

eğim  atım  bileşenlerine  sahiptir.  Batı  A.B.D.’deki 

genişlemeli Havza ve Silsile Bölgesi’nde bu  faylara 

ait  çok  sayıda  örnekler  vardır.  Bu  geniş  bölgede 

genişleme  yönü  yaklaşık  K640B  olsa  da,  normal 

fayların baskın doğrultuları kuzey‐güneye yakındır 

(bkz.  Şekil  9‐11).   Bunun  sonucu olarak, kuzeybatı 

doğrultulu  sağ  yanal  doğrultu  atımlı  faylar  çok 

sayıda normal  fayları birbirine bağlarlar. Panamint 

ve  Saline Vadileri  normal  fayları  arasında  uzanan 

Hunter Mountain fayı örnek olarak verilebilir (Şekil 

8‐13).  Daha  doğuda  aktif  sağ  yanal  doğrultulu 

atımlı  faylar Death Valley’in  bağlayıcı  eğim  atımlı 

faylarına  baskındır.  Normal  faylar  ile  doğrultu 

atımlı  faylar  arasındaki  açının  450’ye  yakın 

olduğuna  dikkat  ediniz.  Halbuki,  levha  sınırı 

transform  faylarda  bu  açı  900  dir.  Bu,  yaklaşık 

kuzey‐güney  yönlü  olan  maksimum  ana  gerilme 

ekseni (1) ile uyumludur.  

Kıtasal doğrultu atımlı faylar ve normal faylar 

arasındaki  etkileşime  diğer  bir  örnek  olarak  Tibet 

bölgesi  verilebilir.  Armijo  vd.  (1989)  100  km 

uzunluktaki Beng Co  fayında M=8’den büyük 1951 

depreminde  birkaç  metrelik  taze  ötelenmeler 

olduğunu  gözlemiştir  (Şekil  8‐14).  Güneydoğu 

doğrultulu  Beng  Co  fayı  her  iki  ucunda  kuzey‐

güney gidişli bir çöküntüde  sona ermektedir. Beng 

Co  fayının  güneydoğu  ucunda  yer  alan  Gulu 

çöküntüsünün batı  tarafını sınırlayan normal  fayda 

bir  metre  ya  da  daha  fazla  taze  sarplıklar 

görülmektedir;  bunlar,  1952  depremine  ait  büyük 

bir  artçı  depremde  meydana  gelmiş  olabilirler 

(Armijo  vd.,  1986;  1989).  Gulu  çöküntüsü  aynı 

zamanda  kuzeydoğu  doğrultulu  aktif  sol  yanal 

atımlı Damxung fayının doğu sınırıdır.  
 

 
 

Şekil 8-12. Gorda Sırtı ile Cascadian yitim zonu arasında 
güney Juan de Fuca Levhası’nın deformasyonu çok sayıda 
büyük levha içi doğrultu atımlı fay ile ilişkilidir. (a) Juan de 
Fuca Levhası’nın deforme olmuş ve deforme olmamış 
bölgeleri depremsellikten ve manyetik anomali 
paternlerinden elde edilmiştir. (b) Deforme olan levha 
içindeki bilinen ve kuramsal doğrultu atımlı fayları bitişikteki 
levha sınırı elemanları ile ilişkilendiren kroki (Wilson, 
1989’dan tekrar çizilmiştir). Daha geniş bir bölgesel kapsam 
için.bkz..Şekil.11-32.
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Şekil 8-13. Owens Valley-Death Valley’in DEM analizi üzerine çakıştırılmış aktif (Kuvaterner) faylarının haritası. Bu 
bölgedeki doğrultu atımlı faylar hem normal fay segmentleri arasında bağlayıcılar olarak hem de bölümlenmiş çekme 
elemanları olarak davranırlar. Levha sınırlarındaki transform faylarından farklı olarak, bu doğrultu atımlı bağlayıcı faylar 
bitişikteki eğim atımlı faylar ile yaygın bir şekilde verev açılar oluştururlar. Hunter Mountain ve Death Valley-Furnace Creek 
Fayları, normal fayları bağlayan sağ yönlü kayma faylarıa örneklerdir. Sağ yönlü Owens Valley fayı, gerilmeli bir ortamda 
kayma ayrımlanmasına bir örnektir (Jennings, 1992’den uyarlanmıştır). 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 8-14. Güney Tibet’teki sol ve sağ yanal Damxung 
ve Beng Co fayları kıta içi doğrultu atımlı fayların diğer 
örneğini teşkil eder. Gulu Grabeni’nin normal faylarına 
bağlanırlar. 1951 yılındaki M>8 Beng Co depreminin 
ana şok dışmerkezi büyük daire ile gösterilmiştir. Küçük 
daire, büyük artçı şokun dışmerkezidir. Sağ yönlü fay 
boyunca kalın çizgi, 1951 depremi sırasındaki yüzey 
kırığını temsil etmektedir; Gulu yakınındaki normal fay 
1952 artçı şoku sırasında hareketlenmiş olabilir (Armijo 
vd., 1989). 

 

 

Küçük  doğrultu  atımlı  faylar  ters  fay 

zonlarının  bileşenleri  olarak  da  gelişebilir. 

Örneğin,  verev  atımlı White Wolf  fayında  1952 

yılında olan M=7,7 büyüklüğündeki bir depreme 

ait  kırıkta  iki  kısa  doğrultu  atımlı  fay meydana 

gelmiştir  (Şekil  8‐15).  Bu  faylardan  daha  uzun 

olanı  bindirme  fayının  hem  tavan  hem de  taban 

bloklarını  kesmiştir. Hem  verev  atımlı  ters  fayın 

hem  de  doğrultu  atımlı  fayların  yönelimleri 

kuzeybatı‐güneydoğu  yönlü  kısalma  ile  uyumlu 

olup, batıya doğru alttan bindirme artmaktadır.           

      

Verev Genişlemeli Ortamlarda Kayma  

Ayrımlanması 
Eğim  atım  ve  doğrultu  atımlı  yapılar 

arasındaki kayma ayrımlanması verev yakınsayan 
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ortamlar  ile  sınırlı  değildir;  bu  sistemler, 

çukurluğa paralel doğrultu atımlı  faylar ve yitim 

zonlardaki  eşdeğerlerine  benzer  boyutlarda 

gelişmezlerse  de,  genişlemeli  ortamlarda  da 

gözlenirler. Bu sistemlere örnek olarak California 

ve Çin’de yer alan faylar verilebilir. California’da 

Owen’s Valley fayı üzerinde 1872 yılında Mw=7,5‐

7,7  büyüklüğünde  bir deprem  olmuştur. Owen’s 

fayı Havza ve Silsile genişleme bölgesinin en batı 

ucundaki  çöküntü  alanı  ekseni  boyunca  uzanan 

60  km  uzunlukta  sağ  yönlü  doğrultu  bir  faydır 

(Şekil 8‐13; Beanland ve Clark 1994; Hobbs 1910). 

1872 deprem kırığının batı kısmının sadece birkaç 

km’lik  bölümü  normal  faylanma  şeklinde 

gelişmiştir. Bu kesim 3000 m yükseklikteki Sierra 

Nevada dikliğine karşılık gelmektedir. 

Verev  ıraksayan  levha  ortamlarında 

gözlenen  kayma  ayrımlanmasına diğer  iki  örnek 

Çin’den  verilebilir.  Güneydoğu  Çin’deki  Red 

River Fayı birkaç iki km aralıkla iki aktif fay kolu 

şeklinde  uzanır  (Şekil  8‐16). Kuzeydoğudaki  kol 

boyunca sağ yanal ötelenmiş dereler gözlenirken, 

güneybatıdaki  kol  boyunca  sırt  zirveleri  eğim 

atımlı  faylanmaya  uğramıştır.  Güney  Tibet’teki 

Damxung  fay  zonu  boyunca  ıraksayan  tarzda 

verev  kayma  görülür  (Şekil  8‐17).  Blok 

diyagramda  normal  ve  doğrultu  atımlı  fayların, 

sığ  derinliklerde  verev  atımlı  fay  oluşturacak 

şekilde birbirine yaklaştığı görülmektedir.  

 

EŞSİSMİK YAPILAR 
Önceki  altbölümde,  dünyada  yer  alan 

birkaç  tektonik  ortamın  herbirinde  doğrultu 

atımlı fayların oynadığı roller konusunda ayrıntılı 

bilgiler  verilmiştir.  Bu  yapıların  pekçoğu 

yüzlerce‐binlerce  kilometre  uzunlukta  olup,  yer 

aldıkları  litosfer  kalınlıklarından  daha 

uzundurlar. Burada  ise, yerel ve bölgesel ölçekte 

daha küçük doğrultu atımlı  faylar hakkında bilgi 

verilecektir.  Jeologlar,  jeodezistler ve  jeofizikçiler 

bu ölçeklerdeki  fayları araştırarak, depremleri ve 

bu  küçük  fayları  meydana  getiren  yapıları 

anlamaya çalışmaktadırlar.  

 

Fay İzi boyunca Gözlenen Yapılar 
 

Kademeli Deprem Kırıkları 
 

Yer yüzeyinde doğrutu atımlı  fay kırıkları, 

düzlemsel düşey  faylara göre çok daha karmaşık 

görünümler  sunarlar.  Sedimenter  ya  da  kristalin 

kayaçlarda  doğrultu  atımlı  fayların  yüzey  izleri, 

daha önceden mevcut fayları izlerler. Bu kırıkların 

yüzey  geometrileri  mevcut  fayların  geometrileri 

tarafından  denetlenir.  Bu  davranış,  kırıklı  ve 

sağlam  kayalar  arasındaki  kesme  dayanımında 

çok büyük farklılıkları yansıtmalıdır (bkz. Şekil 2‐

17 ve Bölüm 2’deki açıklamalar).  

Gevşek,  taneli  malzemelerde  bir  fayın 

yüzeydeki  izi  belirgin  kademeli  karakterde  bir 

kırık zonu şeklinde gözlenir. Şekil 8‐18’de üç tipik 

örnek  gösterilmektedir.  Bu  paternler  laboratuvar 

deneylerinde  gözlenen  kırıklara  çok  benzerlik 

gösterirler. Bilindiği üzere, laboratuvar ortamında 

bir  kil  dilimi  iki  bitişik  levhanın  yatay  yönde 

hareket     etmesiyle    kesmeye    maruz    bırakılır  

 

 
 

Şekil 8-15. Doğrultu atımlı faylar ayrıca kıtasal şartlarda ters fayların yanında ikincil yapılar olarak da bulunur. 1952 yılında 
White Wolf fayı boyunca oluşan hareket karakter itibariyle baskın olarak yakınsayan-verev (sağ-ters) olsa da, küçük doğrultu 
atımlı faylar bindirme fayına eşlik etmiştir (Buwalda ve St. Amand, 1955). 
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Şekil 8-16. Iraksayan verev kaymaya maruz kalan kıtasal fay zonları da eğim atım ve doğrultu atım fayları şeklinde kayma 
ayrımlanması gösterebilirler. Güney Çin’de aktif Honghe (Red River) fay zonunun bu kesimi boyunca kayma, yaklaşık 1 km 
kadar mesafe ile birbirinden ayrılmış olan vadi ortası sağ yanal fay ile silsile cephesi normal fay arasında ayrımlanmaktadır. 
Akarsu vadileri (devamlı çizgiler) ve su bölümü çizgileri (kesikli çizgiler) ayrımlanmanın her yerde olduğunu göstermektedir.  
 

(Tschalenko,  1970).  Gerek  doğal  gerekse 

laboratuvar  ortamlarında  sağ  yanal  atımlı  faylar 

sola  basamaklı  (yani  fay  zonu  boyunca  bir  kırık 

ucundan diğerine  sola basamak yapacak  şekilde) 

kırıklar  oluştururlar.  Sol  yanal  atımlı  kırıklar 

boyunca,  kırıklar  sağa  basamak  yapacak  şekilde 

gelişirler. Herbir durumda, basamaklanma küçük 

çekme  kırıklarının  oluşmasına  yol  açar.  Fay 

boyunca  yapılan  üç  boyutlu  kazılar,  bu 

basamaklanma  geometrisini  ve  oluşan  diğer 

yapıların birkaç metre eğim aşağı yönünde bir fay 

boyunca  birleştiklerini  göstermiştir  (öneğin,  bkz. 

Sieh, 1984).  

1968  yılında,  İran’da  Deşti‐Beyaz 

depreminde  oluşan  80  km  uzunluktaki  kırık 

boyunca gelişen kademeli kırıklardan esinlenerek, 

Tschalenko  (1970) bu  fay zonlarının mekaniği ve 

gelişimini  açıklayabilmek  için  laboratuvar 

deneyleri  yapmıştır.  Riedel  (1920)  tarafından 

yapılan  bir  deneyin  tekrarını  yapan  Tschalenko, 

kırık  zonunun  Şekil  8‐19’da  gösterilen  tarzda 

geliştiğini gözlemiştir. Riedel kırıkları ya da R kesme 

kırıkları olarak adlandırılmış bu ilk oluşan yapılar, 

alttaki  levhadaki  kesme  yönüne  saat  yönünün 

tersinde  120  ve  daha  sonra  160  yapacak  şekilde 

gelişmiştir  (Şekil  8‐19a).  [Su  içeriğinin  düşük 

olduğu  durumlarda  makaslamalar,  kesme  zonu 

içerisinde  alttaki  fayla  saat  yönünde  yüksek  açı 

yapacak şekilde ve sağ yanal hareket oluşturacak 

şekilde oluşurlar. Bu yapılara eşlenik Riedel kırıkları 

ya da R’ kesme kırıkları (Şekil 8‐20) adı verilir]. Sol 

yanal  kesme  hareketi  devam  ederken  (Şekil  8‐

19b),  sol  yanal  Riedel  kırıklarının  uzunlukları 

artmış  ve  alttaki  fayla  daha  düşük  açı  yapacak 

şekilde  yeni  kademeli  Riedel  kesme  kırıkları 

gelişmiştir.  Kilin  altındaki  fayda  daha  fazla 

meydana  gelen  sol  yanal  kayma,  daha  küçük 

açısal  sapmalar  olacak  şekilde  Riedel  kesme 

kırıkları  üretmiş  ve  alttaki  kesme  yönüne  saat 

yönünde  küçük  açı  yapacak  şekilde  P  kesme 

kırıkları  oluşmuştur  (Şekil  8‐19c).  Şekil  18‐d’de 

alttaki  faydaki  kayma  Riedel  ve  P  kırıklarının 

birleşerek  sürekli  asal  yerdeğiştirme  makaslamaları 

oluşturacak  derecede  yeterince  büyük  olduğu 

zaman  gelişen  deformasyon  paternleri 

görülmektedir.  Fay  zonu  Şekil  18‐9’da  gösterilen 

durumdaki  gibi  gelişene  kadar,  kaymanın 

neredeyse  tamamı  bu  kesme  yüzeyleri  boyunca 

gerçekleşmiştir.  
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Şekil 8-17. Güney Tibet’te Damxung fay Zonu’nun kolları arasında ıraksayan verev kayma ayrımlanması. (a) Paralele yakın 
iki aktif fay kolunun fotoğrafı Çoklu normal fay sarplıkları dağ cephesi boyunca tümsekli buzul çökellerini keserken; etekteki 
doğrusal fay izi, sol yanal ötelenmiş bir kanalı göstermektedir. Fotoğraf izni: Rolando Armijo. (b) Blok diyagram (A)’daki 
fayların üç boyutlu ilişkisini göstermektedir. Derindeki verev atımlı fay temel kaya/sediment dokanağında iki yapıya ayrılabilir 
(Armijo vd., 1989’dan değiştirilerek alınmıştır). 
 

Tschalenko kesme kutusu deneyleri yaparak, 

kademeli  patern  gelişimindeki  evreler  ile  kesme 

direnci  ya  da  kilin  dayanımı  ile  ilgili  gelişim 

evreleri  arasındaki  ilişkiyi  tespit  etmiştir.  Kesme 

kutusu  deneylerine  dayanarak,  Tschalenko  ilk 

kesme kırıklarının (Şekil 8‐19a) pik kesme direncine 

erişilmeden  hemen  önce  oluştuğunu  gözlemiştir 

(Şekil  2‐4’de  en  alttaki  kutu). Pik  kesme direncine 

erişildiğinde  ve  kesme  direnci  düşmeye  başlarken 

(Şekil 8‐19b ve c), Riedel kesme kırıkları oluşmaya 

başlamıştır.  Şekil  8‐19d’de  bitişik  yapıların  ilkesel 

oluşumu,  kesme  direncinin  rezidüel  bir  seviyeye 

erişmeden hemen önceki dönemde gerçekleşmiştir. 

Doğrultu atımlı fay kırıklarının gelişiminin ilk 

evrelerinde  oluşmuş  Riedel  kesme  kırıklarının 

yönelimleri Coulomb kriteri ile de yeterince tahmin 

edilebilmektedir  (Şekil  2‐5).  Sonra  oluşan  bitişik 

yapıların  yönelimleri  alttaki  fayın  yönelimi  ile 

denetlenir  ve  bu  yapıların  düzensiz  şekilde 

gelişiminde,  önceden  oluşmuş  Riedel  ve  P  kesme 

kırıklarının  yerleri  etkili  olur.  Sieh  (1984)  San 

Andreas  fayı boyunca 10 deprem  çevrimi  için 15 x 
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55  m’lik  bir  alanda  bir  bu  yapıların  gelişimini 

haritalamıştır.  

Laboratuvar  deneylerinde  gözlenen 

“eşsismik”  yapısal  gelişime  dayanarak,  sahada 

görülen  paternler  gerilme‐deformasyon  eğrisi  ile 

ilişkilendirilebilir.  Şekil  8‐20’de,  Deşti‐Beyaz  fay 

zonundaki  pik,  pik  sonrası  ve  rezidüel  yapılar 

görülmektedir. Bu özel örnekte, pik yapı (Riedel ve 

eşlenik Riedel kırıkları) sol yanal kayma miktarı 150 

cm  olduğu  zaman meydana  gelmiştir.  Pik  sonrası 

yapı  (P  kesme  kırıkları  ve  düşük‐açılı  Riedel 

kırıkları)  kayma  miktarı  250  cm  olduğu  zaman 

oluşmuştur.  Rezidüel  yapılar  (asal  yerdeğiştirme 

makaslamaları)  kayma  miktarı  300  cm  olduktan 

sonra meydana gelmişlerdir. 

Pekçok  saha  çalışması  Tschalenko’nun  bu 

sınıflamasının  geçerli  olduğunu  teyit  etmiştir. 

California’da  San  Andreas,  Superstition  Hills, 

Imperial ve diğer  faylar boyunca  toplam sağ yanal 

yerdeğiştirme  sadece  birkaç  milimetre  ya  da 

santimetre  olduğu  zaman,  taneli  malzemelerde 

belirgin  kademeli  kesme  kırıkları  oluşmuştur 

(örneğin,  bkz.  Brown  ve  Vedder,  1967;  Fuis  vd., 

1982;  Sieh,  1982;  Allen  vd.,  1972).  Yaygın  olarak 

birkaç  santimetrelik  yerdeğiştirmeler  bile  blokların 

domino  taşı  benzeri  görülebilir  dönmelerine,  fay 

zonu içerisinde topoğrafik şerit şeklinde yapılara ve 

yarıklara neden olmaktadır (örneğin, bkz. Brown ve 

Vedder,  1967).  10  cm  kadar  küçük  kayma miktarı 

Riedel  kırıkları  ile  P  kırıklarının  birleşmesini 

başlatmaktadır  (öneğin,  bkz.  Sharp  vd.,  1982). 

Beklenildiği üzere, tepecik alanları kesen P kırıkları 

önemli miktarda  ters  bileşene  sahiptirler.  Sıçrama 

bölgelerindeki  artan  kütle  dengesizliği  nedeniyle, 

daha  büyük  yanal  yerdeğiştirme  miktarları  daha 

büyük  tepeciklere  ve  Riedel  kırıkları  arasında  P 

kırıklarının  oluşumuna  yol  açmaktadır.  Şekil  8‐

18c’de,  bu  tepeciklerin  oluşumu  çok  açık  olarak 

görünmektedir.  Yanal  atım  yaklaşık  1  metreden 

daha  büyük  olduğu  zaman,  karmakarışık  Riedel 

kesme  kırıkları,  P  kırıkları,  asal  yerdeğiştirme 

makaslamaları,  ikincil  kırıklar  ve  kıvrımlar  yaygın 

olarak  oluşmaktadır  (Şekil  8‐18b).  Ötelenmeler 

birkaç metreye ulaştığında, doğrultu atımlı fay zonu 

metrelerce genişlikte olmaktadır (Şekil 8‐18b). Genel 

bir  bütünlük  içerisinde  bakıldığında,  bu  tür 

doğrultu  atımlı  kırıklar,  diğer  kesme  kırıkları, 

çukurcuklar  ve  tepecikler  büyük  bir  köstebek  izi

 

 
 

Şekil 8-18. Doğrultu atımlı fay yırtılmalarının belirgin kademeli karakterini sergileyen üç doğrultu atımlı faya ait yüzey 
kırığının havadan ve yerden çekilmiş fotoğrafları. (a) Motagua Fayı’nın (Guatemala) 1976 yılında oluşan ve bir futbol sahasını 
kesen yüzey kırığı. Fotoğrafın sağında kireç çizgide meydana gelen yaklaşık 1 m’lik sol yanal ötelenmeye dikkat ediniz. 
Fotoğraf: G. Plafker (Şubat, 1976). 
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Şekil 8-18. (b) Emerson Fayı’nın (California) havadan verev görünümü. Ön plandaki ince motorsiklet izleri yaklaşık 3 m sağ 
yanal olarak ötelenmiştir. Lokasyon için bkz. Şekil 8-32. Fotoğraf: K. Sieh (Nisan, 1994). 
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Şekil 8-18. (c) Imperial Fayı izi boyunca 1979 yılında yaklaşık 25 cm’lik sağ yanal ötelenme ile ilgili olan ve kabarık küçük 
sırtlar ile kesilen kademeli, sola sıçramalı kırıklar. 

 

 
 

Şekil 8-19. Buradaki beş çizim, bir Riedel kil keki deneyinde bir fay zonunun aşamalı olarak gelişimini göstermektedir. 
Kırıkların paterni ve süreç içindeki gelişimi bir deprem sırasında oluşan kırık paterni ve gelişimine çok benzer. Herbir 
çerçeve içinde D: alttaki blokların toplam göreceli hareketidir. (Tschalenko, 1970’in çiziminden değiştirilerek alınmıştır). 
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Şekil 8-20. Doğrultu atımlı faylar boyunca yırtılma paterni laboratuvarda oluşturulana çok benzemektedir. Deşti-Beyaz fay 
yırtılması boyunca üç lokasyona ait bu paternler yapısal olarak laboratuvardaki pik, pik sonrası ve rezidüel evrelere karşılık 
gelmektedir (Tschalenko, 1970’den tekrar çizilerek alınmıştır).  

 

şeklinde  görünüm  sunarlar.  Bu  terim  Japon 

köylüleri  tarafından  1891  Nobi  depreminde 

meydana  gelen  kırık  zonu  için  kullanılan  hayali 

bir  terimdir  (Kato,  1893).  Büyük  köstebek  izleri, 

depremden  sonra  onlarca  yıl  süreyle  belirgin 

olarak  gözlenebilir  (örneğin,  bkz.  Armijo  vd., 

1989’da Şekil 10’a).              

 

Ölçüm Teknikleri 
Doğrultu  atımlı  fay  zonlarında,  kademeli 

yapılar ve köstebek  izleri gibi yapıların gelişmesi 

yatay  ve  düşey  ötelenme  miktarlarını  ölçmeyi 

güçleştirir. Bu nedenle, aşağıda ölçüm yöntemleri 

konusunda kısa bir açıklama yapılacaktır. 

Ötelenme fay izi boyunca önceden bitişik iki 

noktayı  ayıran  vektörün  büyüklüğü  ve  yönelimi 

olarak  tanımlanır.  Dünyada  doğal  ortamlarda 

yerdeğiştirmiş  çizgisel yapıların uçları  en yaygın 

birleştirme noktalarını temsil ederler. Bu “referans 

çizgileri”  yapay  (çitler,  bahçe  duvarları,  yollar, 

kanallar  ya  da  araç  izleri,  Şekil  8‐18a  ve  b’de 

olduğu  gibi)  ya  da  doğal  (dereler,  ağaç  kökleri, 

oygu  izleri ve keskin  jeolojik dokanaklar) kökenli 

olabilir.  

Ötelenmenin  birkaç  cm  ya  da  daha  az 

olduğu  yerlerde  Riedel  kırıklarındaki  kayma 

vektörünün  büyüklüğü,  doğrultusu  ve  dalımı 

nispeten  kolaylıkla  ölçülebilmektedir  (Şekil  8‐

21a,b  ve  c).  Buna  karşın,  ötelenme  daha  büyük 

olduğu  zaman,  fay  zonundaki  parçalanmalar 

faylanma öncesi bitişik noktaların tanımlanmasını 

engellemekte ya da yok etmektedir (Şekil 8‐18b ve 

8‐21d).  Böyle  durumlarda,  kayma  vektörünün 

yatay  bileşeni  fay  doğrultusuna  paralel  referans 

çizgisinin  ötelenme  miktarının  ölçülmesi  ile 

tahmin  edilebilir.  Bu  tür  örneklerdeki 

belirsizlikler %10’dan daha  fazla  olabilir. Kayma 

vektörünün düşey bileşeni en  iyi şekilde referans 

yapısının yükselti profili kullanılarak saptanabilir. 

Çizelge  8‐1’de,  doğrultu  atımlı  faylar  boyunca 

herbir yerdeki veriyi  sistematik olarak kaydeden 

Caltech’de geliştirilmiş bir yönteme  ilişkin hesap 

tablosu örneği görülmektedir.   Bu tabloda kayma 

vektörü  ya  büyüklük  ve  dalım  ya  da  yatay  ve 

düşey bileşenler şeklinde kaydedilmektedir.  
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Şekil 8-21. Santimetreden metreye değişen aralıkta, doğrultu atım ötelenmelerinin keskin noktaları ve bunların referans 
çizgilerine örnekler. (a) Ötelenmiş çamur kırıkları. Ötelenmiş çamur kırıklarının kenarlarının eşleşen paternlerine dikkat 
ediniz. Kayma vektörünün yatay bileşeni 3,5 cm K760B’dır. Cetvel üzerindeki bölümleme cm cinsindendir. Imperial Fayı, 
1979. (b) Kalemler küçük bir akıntı kanalının ötelenmesini göstermektedir. Düşey ötelenme 13 cm; yatay ötelenme 17,5 
cm’dir. Imperial Fayı, Ekim 1979.  
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Şekil 8-21. (c) Bir soğan tarlasındaki karıklarda 15 cm ötelenme. Imperial Fayı, Ekim 1979. (d) Toprak yolda 2,5 m ötelenme. 
Arka plandaki elektrik nakil hattı direkleri 1000 m’den fazla bir mesafe içinde fazladan 1 metrelik sağ yanal bir bükülme 
göstermişlerdir. Emerson Fayı, 28 Haziran 1992. 
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Kırılgan Olmayan ve İnelastik Büklüm  
Sadece  tek bir  fay zonunda ölçülmüş yanal 

ötelenmeler  ile  ölçülmüş  onlarca‐yüzlerce 

metrelik  ötelenmeler  arasındaki  ilişki  hemen 

hemen  aynıdır.  Bu  tür  tanınabilir  benzerlikler 

hemen  hemen  tüm  ötelenmelerin  dar  ve 

haritalanabilir  fay  boyunca  oluştuğunu 

göstermektedir.  Buna  karşın,  nadir  olarak  geniş 

ve  dar  açıklıklarda  yapılan  ölçümler  büyük 

farklılıkların  olduğunu  ortaya  koymaktadır. 

Örneğin,  Şekil  8‐21d’de  geri  planda  görülebilen 

nakil  hattı  direği,  Mojave  Çölü’nde  (California) 

yer  alan  Emerson  fayında  1992  yılında  olan 

deprem  kırığının  dar  olduğu  yerde  2,4  m 

ötelenmiştir.  Bu  dar  fay  zonu  boyunca  yer  alan 

yüzlerce  metre  uzunluklardaki  yapılarda  sağ 

yanal ötelenme miktarı 3,5 m olarak ölçülmüştür. 

Ötelenmedeki  bu  ilave  bir  metrelik  fark, 

görünebilir  kırıklar  tarafından  kesilmemiş  geniş 

bir fay zonunda birikmiştir.  

1906 San Francisco depreminden sonra San 

Andreas  fayı boyunca  çok  sayıda bu  tür  sürekli, 

inelastik  ve  kırılgan  olmayan  deformasyon 

örnekleri  gözlenmiştir  (Şekil  8‐22).    Bu  tür 

büklümler  yüzlerce  ve  binlerce  depremlerde 

tekrar  tekrar  oluşursa,  fay  uzağındaki  kümülatif 

eşsismik  deformasyonlar  ana  kataklastik  zonlara 

komşu,  belirgin  ve  geniş  kesme  zonlarını 

oluşturacak kadar büyük olabilirler. İşin doğrusu, 

bu  davranış  San  Andreas  fayı  ya  da  diğer 

doğrultu  atımlı  faylar  boyunca  anakayada  geniş 

kataklastik  zonlarının oluşum nedenlerinden biri 

olabilir. 

 

Bölgesel Ölçekteki Doğrultu Atımlı 

Yapılar 
Doğrultu  atımlı  faylar  yerel  ve  bölgesel 

ölçeklerde  eğim  atımlı  faylara  göre  geometrik 

olarak  daha  basit  görünüm  sunarlar.  Ters  ve 

normal  faylardan  farklı  olarak,  doğrultu  atımlı 

fayların  yüzey  izleri  genellikle  fazlaca  eğimli  ve 

nispeten düz ya da hafif kavislidir. Örneğin, Şeki 

8‐23’deki San Andreas  fayı ya da 8‐43’deki Altın 

Dağ  fayının  izi  ile  Şekil  9‐12,  9‐15,  9‐27  ve  9‐

40’daki  normal  fayların  izleri  ya  da  Şekil  10‐18, 

10‐31,  10‐40  ve  10‐45’deki  ters  fayların  izlerini 

karşılaştırınız. 

 
Çizelge 8-1. Bir fay yırtılması boyunca veri toplamada kullanmak üzere tasarlanmış bir defterden alınan form. 
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Şekil 8-22. Bir fay yırtılma zonu boyunca ölçüen ötelenme çoğu zaman tüm fay zonu için minimum 
ötelenme değeri olarak kabul edilmelidir. Çünkü, daha geniş bir açıklıkta önemli derecede eşsismik 
deformasyonlar meydana gelebilir. 1906 depreminde San Andreas Fayı ile ötelenen çitlere ait bu 
haritalar, fay zonunda bazı yerlerde oluşan deformasyonların çok büyük ve normalde haritalanabilir 
bir fay zonundan çok daha geniş olmak üzere onlarca-yüzlerce metre genişliklerde olabileceğini 
göstermektedir. Thatcher ve Lisowski (1987) tarafından derlenen eğrilerden tekrar çizilmiştir. 

 

Yüzey  görünümlerindeki  bu  farklılık, 

fayların  kayma  vektörünün  yer  yüzeyine  göre 

farklı  yönelimlere  sahip  olmasından  ileri  gelir. 

Çentikler,  kayma  çizikleri  ve  diğer  yüzlek 

ölçeğindeki  yapılar  fay  düzlemlerinin  kayma 

yönlerinde  nispeten  pürüzsüz  fakat  kayma 

yönüne  dik  yönde  pürüzlü  olduklarına  işaret 

ederler  (Şekil 3‐10, 9‐46 ve 9‐48). Doğrultu atımlı 

bir  fay  tarafından  kesilen  yer  yüzeyi  yaklaşık 

olarak kayma vektörüne paralel olduğu  için,  fay 

düzlemindeki  büyük  kırışıklıkların  harita 

görünümünde görülmesi olası değildir. Elbette bu 

genel  kuralın  tabii  bir  sonucu  olarak,  doğrultu 

atımlı  faylarda yatay ayrılma yüzeyleri gibi eğim 

yönündeki  önemli  düzensizlikler  yeryüzünde 

belirgin biçimde gözlenemeyebilir.  

Harita  görünümünde  nispeten  çizgisel  ve 

düz bir gidiş sunmalarına karşın, doğrultu atımlı 

fay  zonları  ile  ilgili  büyük  ölçekli  ayrıntılı 

çalışmalar  fay  izinde  çizgisellikten  ya  da  düz 

kavislikten  sapmalar  olduğunu  göstermiştir.  Bu 

düzensizlikler  deformasyonun  düşey  bileşen 

oluşturmasına  ve  jeolojik  olarak  haritalanabilir 

ikincil  yapıların  oluşmasına  neden  olan  kütle 

dengesizliği  ile  ilgili  sorunlara  sebep  olurlar.  Bu 

tür  büyük  sapmaların  büyük  olanları  sismolojik 

açıdan çok önemlidir. Bu büyük sapmalar deprem 

kırıklarının başlaması, hızlanması, yavaşlaması ve 

sona  ermesinde  (bir  başka  deyişle,  depremlerin 

dinamik özelliklerinde) etkili olurlar.  

Bu  düzensizlik  iki  ana  faktörden 

kaynaklanır.  Bunlardan  bazıları  orijinal  fay 

geometrilerini  temsil  ederler  ve  bulundukları 

kabuğun  özellikleri  ya  da  alttaki  kabuk  veya 

mantodaki  doğal  deformasyonu  ile  ilgilidirler. 

Diğerleri  ise,  komşu  yapıların  etkileşimi 

sonucunda  gelişmişlerdir.  Doğrultu  atımlı 

fayların  gelişimi  cezbedici  bir  konu  olsa  da, 

maalesef  bu  bölümün  amacı  dışındadır.  Alttaki 

paragraflarda,  doğrultu  atımlı  faylar  boyunca 

gelişen  sismik  kırıklara  ilişkin  konular  üzerinde 

durulacaktır. 
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Şekil 8-23. Doğrultu atımlı fayların yüzey izleri normal ve ters faylara göre genellikle daha az düzensizdir. California’nın 
Carrizo düzlüğünde son derece doğrusal bir iz sunan sağ yanal San Anreas fayı bunun iyi bir örneğidir. Bakış kuzeybatıya 
doğru olup, en yakın kanaldaki ötelenme 16 m’dir. Fotoğraf: C. R. Allen (1967). 

 

Jeologlar  büyük  depremlerle  ilgili  yüzey 

kırıklarını  araştırırken  istisnasız  bir  şekilde  taze, 

yeni  ötelenmelerin  mevcut  jeolojik  genç  fay 

düzlemi  boyunca  oluşmuş  olduklarını 

düşünürler.  Ayrıca,  deprem  sırasındaki 

deformasyon,  gerçekten  mevcut  jeomorfolojik, 

jeolojik  yapılar  ve  tabakaların  birer  kopyası 

şeklinde  gelişir.  İlk  olarak  Charles  Darwin’in 

(1835)  tarafından  belirtildiği  gibi,  bu  rastlantılar 

depremlerin,  tektonik  yapıların  yapı  taşları 

olduğunu göstermektedir.  

Bu  yapı  taşlarının  uzunluk  ve  kayma 

büyüklüğünün  benzerlik  derecesi  halen  devam 

eden  bir  tartışma  konusudur.  Buna  karşın,  bu 

çelişkiye  bakılmaksızın,  bireysel  sismik 

yerdeğiştirmelerin  genellikle  eklemeli  tabiatı 

genellikle  tartışmasız  bir konudur. Durum  böyle 

olmasaydı, daha önceki bölümde  tanımladığımız 

jeolojik  olarak  haritalanabilir  yapılar  mevcut 

olmazdı.  

Bu  nedenle,  dünyadaki  levha  sınırı 

yapılarına  (doğrultu  atımlı  faylanmalara  ilişkin 

depremlere) ait bu blokların yapısal ve morfolojik 

özellikleri  ile  eşsismik  kırıkların  şekilleri  ve 

etkileşimleri  üzerinde  yoğunlaşmaya  devam 

edeceğiz.       
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Sıçramalar 
Riedel  kırıkları  ile  ilgili  olmayan  faylar 

boyunca  geometrik  karmaşıklara  rastlamak 

olağan  bir  durumdur.  Bu  geometrik 

karmaşıklıklara  basamak  (stepover),  atlama  (jog), 

sıçrama,  aşmalı  sıçramalar  (overlap)  ve  saçılma 

(splays)  gibi  çok  çeşitli  isimler  verilir.  Doğrultu 

atımlı  faylar  boyunca  bu  düzensizlikler, 

istisnadan ziyade gerçek bir durumdur. Örneğin, 

California’nın  orta  bölümünde  yer  alan  Carrizo 

Düzlüğü’nde San Andreas Fayı’nın basit gidişi ile 

ilgili olarak Vedder ve Wallace  (1970)  tarafından 

hazırlanmış  haritada,  San Andreas  Fayı’nın  düz 

ve kesintisiz segmentlerinin hiçbir yerde 15 km’yi 

geçmediğini  görülmektedir.  Bu  süreksizliklere 

ilişkin  kaya  mekaniği  özelliklerine  ait  nedenler 

tam olarak araştırılmamıştır.  

Süreksizlikler  ve  düzensizlikler,  çeşitli 

ikincil  yapıların  oluşumuna  yol  açan  kütle 

dengesi  ve  gerilme  sorunlarını  da  beraberinde 

getirir. Burada  ilk önce sıçramalar ele alınacaktır. 

Şekil  8‐24’de  sıkışma  tipi  ve  çekme  tipi  olmak 

üzere  iki  tip  sıçrama  örneği  görülmektedir.  Sağ 

yanal  atımlı  faylarda  sağa  sıçramalar  çekme  tipi; 

sola  sıçramalar  ise  sıkışma  tipi  ikincil  yapıların 

gelişmesine  neden  olur.  Segall  ve  Pollard  (1980) 

bu  geometrilere  sahip  basamaklı  faylara  neden 

olan  gerilmelerle  ilgili  analizler  yaparak,  ikincil 

yapıların  yönelimi,  tabiatı  ve  oluşumlarını 

araştırmışlardır. 

Şekil  8‐25’de  son  yıllarda  California’da 

olmuş  depremler  sırasında  yırtılmış  faylar 

boyunca gelişen çekme tipi sıçramalara  ilişkin  iki 

örnek  verilmektedir.  Şekil  8‐25a  sağ  yanal 

Emerson  fayı  boyunca  yer  alan  sağa  bir 

basamağın verev olarak çekilmiş hava fotoğrafını 

göstermektedir.  1992  Landers  depremi  sırasında 

üç  metrelik  sağ  yanal  atım,  bir  çöküntü 

oluşturmuştur.  Bir  metreden  daha  fazla  toplam 

atım  oluşturan  çok  sayıda  fay,  çöküntü  tabanını 

kesmiştir.  Şekil 8‐25b, 1992 depreminde Emerson 

ve  Camp  Rock  fayları  arasında  gelişmiş  bir 

çöküntüdeki fayların geometrisi ve ötelenmelerini 

göstermektedir.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 8-24. Doğrultu atımlı faylar boyunca 
sıkışma ve genişleme sıçramalarında oluşan 
gerilmelerin fiziksel modellemesi, ikincil yapılar 
için makul lokasyon için yönelimler 
vermektedir. Konturlar, 3=0 olan yerler ile 
birlikte çekme gerilmesi bölgesinin sınırlarını ve 
(a) sıkışma tipi sıçrama, (b) çekme tipi sıçrama 
için potansiyel çekme kırılmasının yerlerini 
göstermektedir. Temsilci çekme kırıkları 
(merdivene benzeyen simgeler) yerel 3’e dik 
olarak çizilmiştir. (c) ve (d)’de ise, konturlar 
sırayla sıkışma tipi sıçrama ve çekme tipi 
sıçrama için kesme yenilmesi şartlarını (F) 
göstermektedir. Potansiyel kesme çatlakları 
maksimum sıkışmanın lokal yönü ile 300’lik açı 
yapar. Segall ve Pollard’dan (1980) tekrar 
çizilmiştir. 
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Şekil 8-25. Çekme tipi sıçramaya örnekler. A) Emerson Fayı’nın (California) 1982 kırığının havadan verev görünümü. 
Doğuya bakan fay sarplıkları sabah güneşi ile aydınlanırken; batıya bakanlar gölgelidir. Grabenin tamamındaki sağ yanal 
ötelenmeler yaklaşık 3 m idi. Grabenin tabanı 1 m’den fazla düşmüştür. Lokasyon için bkz. Şekil 8-32 ve 8-30. Fotoğraf: K. 
Sieh (Niean, 1994). 
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Şekil 8-25. (b) 1992 Landers depremi sırasında Camp Rock ile Emerson Fayları arasındaki sağ sıçramada oluşan küçük bir 
merceksi grabenin haritası. Sağ yönlü ötelenme düz sayılarla ve cm cinsinden; düşey ötelenmeler yükselen tarafta daireler ve 
elipsler içinde verilmiştir. Lokasyon için bkz. Şekil 8-30. 

 

Güney  California’daki  Ocotillo  Bölgesi,  sağ 

yanal bir fayın iki kolu arasındaki eşsismik sıkışma 

sonucu gelişmiş yapısal ve jeomorfolojik bir yapının 

iyi  bir  örneğini  temsil  etmektedir.  Coyote  Creek 

fayının  iki  kademeli  kolu  tarafından  sınırlanmış  2 

km  genişlikteki  bu  tepe  bir  antiklinoryumu  temsil 

etmektedir  (Brown vd.,  1991;  Şekil  8‐26). Mw  =  6,5 

büyüklüğündeki  1968  Borrego  Mountain 

depreminde, bu sınır fayları üzerinde 30 cm’lik sağ 

yanal  bir  atım  olmuştur  (Clark  vd.,  1972b).  Bu 

fayların  Ocotillo  Bölgesi’ne  komşu  olduğu 

kesimlerinde,  Ocotillo  Bölgesi’nin  yavaş  yavaş 

yükseldiğini  gösteren  önemli  düşey  atımlar 

gelişmiştir.  Ocotillo Bölgesi kıvrımları kademeli iki 

sınır  fayına  paralel  olarak  gelişmiş,  yaklaşık  800 

metrelik  bir  kısalmaya  işaret  etmektedir  (Brown 

vd.,  1991).  Bu  bağlamda  bu  kısalma  sonucu  bu 

antiklinoryumu  oluşturabilmek  için,  1968 

yılındakine  benzer  ölçekte  2700  deprem 

gerekmektedir.  Paleomanyetik  ve  stratigrafik 

veriler bu yapının son bir milyon yıldan daha az bir 

sürede  oluşmuş  olduğuna  işaret  etmektedir.  Bu 

sonuç,  1968  benzeri  depremlerin  ortalama  370  yıl 

aralıklarla  yinelendiğini  göstermektedir.  Buna 

karşılık, yaklaşık bir milyon yılda 800 metrelik  sağ 

yanal  atıma  göre,  ortalama  kayma  hızı  1 mm/yıla 

karşılık  gelmektedir. Bu  hız, Coyote Creek  fayının 

bilinen  kayma  hızının  küçük  bir  kesrini 

oluşturmaktadır. Bu saçılımdan dolayı, her ne kadar 

bu  sıçrama  geçmiş  bir milyon  yıl  içerisinde  oluşsa 

da,  Brown  vd.  Coyote  Creek  fayı  boyunca  kayma 

açığını kapatmak amacıyla, sınır faylardan birisinin 

sıçramaya  doğru  uzanmış  olabileceğini  ileri 

sürmüşlerdir. 

Diğer  sıçramaların,  geçmiş  deprem 

kırıklarının  sona  ermesinde  etkili  olacak  derecede 

yeterince  geniş  oldukları  görünmektedir.  Sibson 

(1985)  sıvıya  doygun  çekme  tipi  sıçramalarda 

gelişen  emmelerin  sismik  kırıkların  yayılmasını 

engelleyebileceğini  ileri  sürmüştür. Sibson, 1979 ve 

1940  deprem  kırıklarının  Güney  California’da, 

Imperial  Fayı’nda  yer  alan  6  km  genişlikte  çekme 

tipi  sıçrama  bölgesinde  sona  ermelerinden 

esinlenerek  bu  görüşü  iddia  etmiştir  (Şekil  8‐27). 
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Haris  ve  Day  (1993)  sıçramalar  ile  ilgili 

hesaplamalar yaparak, 5 km’den daha geniş çekme 

tipi  sıçramaların  deprem  kırıklarının  yayılmasını 

engelleyebileceklerini ileri sürmüşlerdir. 

Bazı  büyük  çekme  tipi  sıçramalar  belli 

büyüklükte  deprem  oluşturacak  potansiyele 

sahiptirler. Her  ne  kadar  bu  sıçramalar  üst  birkaç 

kilometre  derinliklerde  yer  alsa  da  (Eberhart‐

Phillips  ve Michael,  1993),  San Andreas  Fayı’nda, 

Chalome Vadisi’nde yer alan 1 km genişlikteki bir 

sıçrama, 38 km uzunluktaki 1966 deprem kırığının 

güney sınırını oluşturmuştur (Şekil 8‐28; Brown vd., 

1967).  Depremi  izleyen  saatler,  günler  ve  haftalar 

süresince,  bu  sıçramadan  güneydoğuya  doğru 

uzanan San Andreas Fayı’nın kolu üzerinde asismik 

kaymalar  olmuştur  (Wallace  ve  Roth,  1967).  1966 

depreminde,  ana  faylar  üzerinde  ötelenmeler  o 

kadar  küçük  olmuştur  ki,  bu  çekme  tipi  sıçrama 

bölgesinde San Andreas Fayı’nın iki paralel kolunu 

bağlayan  ikincil  faylar  yüzeyde  kırık 

oluşturmamıştır.  Sieh  (1978a)  1857  depremine  ait 

M=6  büyüklüğündeki  iki  öncü  şokun  bu  1  km 

genişlikteki  sıçramanın  kuzey  batısındaki  segment 

üzerinde  olduğunu  ve  bu  depremlerin  bir  saat 

sonra,  sıçramanın  güney  doğusunda  yer  alan 

segmentin yırtılmasına neden olacak  şekilde Mw = 

7,8  büyüklüğündeki  1857  depremini  tetiklediğini 

ileri sürmüştür. 

Büyük  deprem  kırıklarının  sona  ermesinde 

etkili olan büyük bir sıçramaya örnek olarak Kuzey 

Amerika  ortasında  yer  alan  büyük  bir  sıçrama 

gösterilebilir.  1811  ve  1812  yıllarında  olan  çok 

büyük  üç  depremin  makrosismik  etkileri,  bu  üç 

korkunç  depremden  sonuncusunun,  iki  sağ  yanal 

atımlı fay arasında yer alan sıkışma tipi bir sıçrama 

bölgesi  içerisindeki  bir  antiklinalin  bükülmesi  ile 

ilgili  faylardan  kaynaklandığını  göstermektedir. 

Mississippi  Nehri’ne  çapraz  konumda  yer  alan 

Tiptonville  Domu’nun  yükselimi  muazzam  bir 

manzara  ile  birlikte  beraberinde  ölümcül  etkiler 

getirmiştir.  Penick  (1976)  görgü  tanıklarından  elde 

ettiği  bilgileri  bir  araya  getirerek  depremlerde  ne 

olduğunu  çok  güzel  tanımlamıştır.  Şekil  7‐17’de 

bölgenin  coğrafyası  ve  Penick’in  metninde  geçen 

yerler.gösterilmektedir.

 

 
 

Şekil 8-26. Ocotillo Badlands’in haritası ve enine kesiti; bir doğrultu atımlı fay boyunca sıkışma büklümüne örnek. Konturlar 
ft cinsinden. Segall ve Pollard (1980) ve Brown vd. (1991)’den yeniden çizilerek alınmıştır.  
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Şekil 8-27. Güney California’da Imperial Valley’deki 
Mesquite Havzası, Imperial ile Brawley fayları arasındaki 
grabenin topoğrafik bir ifadesidir. Bu yapı, 1940 ve 
1979’da olmak üzere iki büyük deprem sırasındaki sağ 
yanal yırtılmayı engellemiştir. Johnson ve Hadley’in 
(1976) çalışmasına dayalı olarak Segall ve Pollard’daki 
(1980) şekilden tekrar çizilerek alınmıştır. Konturlar ft 
cinsinden ve deniz seviyesi altındadır. Lokasyon için bkz. 
Şekil 8-32. 

 

….  Hatta  daha  sürükleyici  olanı,  görgü 

tanığı Mathias Speed’in açıklamalarıydı. İlk 

şok  olduğu  zaman,  New Madrid’in  yirmi 

mil  yukarısında  Number  Nine  Adası’nın 

karşısındaki  batı  kıyısında  iple  bağlanmış 

iki sandalı duruyordu. Kıyının ani çökmesi 

ile  yolunu  bulmaya  çalışarak  şans  eseri 

saatlerce  karanlıkta  yaşamak  zorunda 

kalmış; gün  ışığında Number Ten Adası’nı 

karşısında bulmuş ve üç saatte yalnızca dört 

mil  uzağa  gittiğini  fark  etmiştir.  “Hangi 

durumda,  ormanlıklardan  nehre  korkunç 

miktarda su akın edebilirdi”; “burada yerin, 

nehir  akışını  engelleyecek  ve  kenarlarına 

taşıracak  kadar  yükselmiş  olduğu  açıktı”. 

New  Madrid’te  suyun  geri  çekilmesi  o 

kadar  fazlaydı  ki,  pamuk  tarlaları  silip 

süpürülmüştü…. 

Nehir,  yatağın  yükselmesi  sonucunda 

bariyerlerini  aştığı  zaman,  ilk  önce  New 

Madrid’in  yarım mil  yukarısında  ve  daha 

sonra  kasabadan  sekiz  mil  nehir  akış 

yönünde olacak  şekilde gerisinde  iki  takım 

çağlayan  oluşturmuştur.  Speed  ve  tayfası 

Number Ten Adası’nın oluşturduğu kanalı 

geçerken,  “tam  altımızdaki  nehirdeki 

korkunç hızlı çağlayandan çok korkmuştuk: 

karada olması mümkün olmayan anafordan 

çok uzaklaştık”; bütün yaşama ümitlerimizi 

kaybetmiştik  ve  bir  bela  bizi  bekliyordu. 

Sandalın  önündeki  tayfayı  koruyarak 

çağlayanlardan  yaralanmadan  hızlıca 

geçtik; buna rağmen botların birbirine bağlı 

ipleri çözülmedi.” 

Her iki çağlayanın, iki mil uzaklıkta yirmi 

üç  ft  düşüş  gösteren Ohio  şelaleleri  kadar 

büyüklükte  olduğu  tahmin  edilmektedir. 

Her  ne  kadar  sekiz  mil  uzakta  olsa  da, 

alttaki  çağlayanın  düşerken  çıkardığı  ses 

New  Madrid’ten  işitilebiliyordu….  Ancak 

birkaç  gün  içerisinde,  nehrin  tabanındaki 

yumuşak kum ve çamurlar yüzeye çıktı ve 

çağlayanlar.yok.oldu.

 

 

 
 

Şekil 8-28. Cholame Valley’de San Andreas Fayı’ndaki çekme tipi sıçrama 1966 eşsismik yırtılmasının bitiş kısmıdır. Büyük 
1857 depremi de burada başlamış olabilir. Brown ve Vedder‘dan (1967) tekrar çizilmiştir. 
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Birisi nehrin memba yönünde 1 km ve diğeri 

nehrin  mansap  yönünde  13  km  uzaklıkta  iki 

korkunç  şelale  meydana  gelmiştir  (Şekil  7‐17). 

Kasaba ve kasabadan akış yukarı tarafta Mississippi 

Nehri’nin  taşkınları  ve  ters  akıntıları  gözlenmiştir. 

Mississippi  Nehri’nin  kenarları  boyunca  yer  alan 

doğal  setlere  ilişkin  hazırlanan  jeolojik  harita, 

nehrin civarında geniş ve düşük bir dom üzerinde 

aktığını  ortaya  çıkarmıştır. Domda  şelale  oluşumu 

ve  domun  nehrin  akış  yukarısı  tarafındaki  kanadı 

boyunca  taşkın  ve  göllenme  yerleri,  depremler 

sırasında domun yükseldiğine işaret etmektedir. 

Domun  iki komşu kademeli  sağ yanal atımlı 

faylanma  sonucu  oluştuğu  görünmektedir.  Bu 

fayların  yerleri  bölgede  olan mikrodeprem  yerleri 

ve odak mekanizmalarından  tespit edilmiştir. Şekil 

8‐29 küçük depremlerin Memphis  ile New Madrid 

arasında  yer  alan  farklı  topoğrafyaya  sahip  bir 

bölgede  yoğunlaştığını  göstermektedir.  Bu  zonun 

en  önemli  özelliği,  birisi  kuzeydoğuda  ve  diğeri 

güneybatıda  çıkıntı oluşturacak  şekilde  iki  çizgisel 

aktivite  bölgesi  oluşturmasıdır.  Bu  iki  çıkıntı 

bölgesinde  olan  depremlerin  birleşik  odak 

mekanizma  çözümleri  baskın  olarak  sağ  yanal 

faylanma  göstermektedir.  Bu  nedenle  1812 

depremindeki yükselmenin  iki sağ yanal atımlı  fay 

arasında  yer  alan  sıkışma  tipi  sıçramadan  ileri 

geldiği görülmektedir. 

Kırık  sonlanmasına  neden  olan  sıçramalara 

diğer birkaç örnek Türkiye’den verilebilir.  1939  ile 

1944  yılında,  Kuzey  Anadolu  Fayı’nda  olan  dört 

büyük deprem kırığından üçü sıçrama bölgelerinde 

sona  ermiştir  (Barka  ve Kadinsky‐Cade,  1988).  Bu 

sıçramalar  Şekil  8‐7’deki  harita  ölçeğinde 

görülemeyecek kadar küçüktür.  

Bir  deprem  sırasında  büyük  süreksizliklerin 

her  iki  tarafındaki  fayların  kırıldığı  yerlerde  bile, 

sıçrama,  bir  deprem  kırığını  geçici  olarak  sona 

erdirebilir.  Mw=7,3  büyüklüğündeki  Landers 

depremi, birkaç  sağa basamak ve kayma boşukları 

ile ayrılmış beş ana  sağ yanal atımlı  faylarda kırık 

oluşturmuştur. Wald  ve Heaton  (1994)  tarafından 

yapılan  kuvvetli  yer  hareketi  ve  telesismik  ters 

çözümleri ile  jeodetik veriler, kırık cephesinin Şekil 

8‐30’da  2  ve  3  rakamları  ile  gösterilen  iki  büyük 

sıçrama  bölgesinde  birkaç  saniye  geciktirildiğine 

işaret etmektedir. Şekil 4‐20 yarım dakikalık süreyi 

kapsayan  kırık  gelişimine  ilişkin  model 

sıçramaların  herbirinde  kırık  cephesinin 

yavaşladığını  göstermektedir.  Kayıtlardaki  yüksek 

frekansları  modellemedeki  güçlükten  dolayı, 

sismografik kayıtlardan elde edilen bu  tür ayrıntılı 

çözümlerin  doğruluğu  her  zaman  tartışmalı 

olmuştur  (Cohee  ve  Beroza,  1994). Houghs  (1994) 

tarafından yapılan model, Şekil 8‐30’da 1 numara ile 

gösterilen  kayma  boşluğunda  kırık  cephesinin  30 

saniye geciktiğini ortaya koymuştur.                

                  

Tranpresyonel ve Transtansiyonel Büklümler  
Faylardaki  düzensizlikler  de  ikincil  sıkışma, 

çekme  ve  dönmelere  neden  olabilir.  İki  blok 

arasındaki  hareketi  temsil  eden  vektör,  blokları 

ayıran ana doğrultu atımlı fay düzleminde olmazsa, 

çekme  ya  da  sıkışma  tipi  yapıların  oluşması 

beklenir. Doğrultu atıma eşlik eden ikincil yapıların 

olduğu ortamlara transpresyonel ya da transtansiyonel 

ortamlar adı verilir. “Ekstansiyonel”, “transcurrent” 

ve  “kompresyonel”  gibi  kelimelerin  birlikte 

kullanılması  kelime  türetim  bilgisinin  zayıf 

olmasından  kaynaklandığını  gösterse  bile,  bu 

kelimeler  tektonik  literatürde  yaygın  olarak 

kullanılır.  Bu  nedenle  bu  kelimeler  burada  da 

kullanılmaktadır. 

 

 
 

Şekil 8-29. 1811-1812 büyük depremleri bölgesindeki 
mikro-deprem aktivitesi, Mississippi Nehri yatağının 9 
Şubat 1912’de deforme olmasının, iki doğrultu atımlı fay 
arasındaki sıkışma tipi sekmeden dolayı olduğuna işaret 
eder. Buradaki yükselim, nehrin mansap kısmında 
muhteşem bir göl oluşumuna yol açmış ve nehir kendi 
yatağına tekrar dönerken çağlayanların oluşmasına neden 
olmuştur. Noktalı tarama yüksek depremsellik bölgesini 
ifade.eder.(Williams.vd.,.1995).
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Şekil 8-30. 1992 Landers depremini oluşturan fay yırtılmalarının kademeli olarak dizilmesi. Ana yırtılmaları ayıran en büyük 
üç sıçrama ve kayma boşluğu yırtılmanın yayılmasını birkaç saniye engellemiş olabilir. Şekil 8-32 ve 8-25b’nin yerleri 
gösterilmiştir (Sieh vd., 1993). 
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Şekil  8‐31’de  Mw=6.4  büyüklüğündeki  1979 

Imperial  (Güney  California)  depreminde  yırtılan 

sağ yanal Imperial fayındaki çekme tipi büklüm ya 

da  sıçramada  gelişmiş  kırıkların  haritası 

görülmektedir.  Sıçramanın  kuzey  batısı  ve  güney 

doğusunda yer alan  (A ve B harfleri  ile gösterilen) 

fay  kolları  200  m  boyunca  fay  doğrultusuna  dik 

olarak  zıt  yönde  uzanmaktadır.  Bu  zıt  yöndeki 

uzanım A ve B kolları arasında yarım çöküntünün 

gelişmesine  neden  olmuştur.  Doğrultu  atımlı 

ötelenme miktarları fay izi yukarısında, eğim atımlı 

ötelenme miktarları ise altında gösterilmiştir. 

Şekil 8‐32’de  sıkışma  tipi bir büklüm ve ona 

eşlik  eden  ikincil  yapıları  temsil  eden  bir  örnek 

görülmektedir.  1992  depreminde  Emerson  fayında 

bu  sol  basamaklı  sıçrama  boyunca  gelişen  5 

metrelik  sağ  yanal  atım,  Stanford  Tepesi’nin 

dereceli olarak yükselmesine neden olmuştur  (Sieh 

vd.,  yayında;  Arrowsmith’in  haritası, 

yayınlanmamış).  Kuzeydoğu  tarafta,  tepe  birkaç 

küçük  ters  fay boyunca  30  cm kadar yükselmiştir. 

Güneybatı  kenarı  boyunca,  kuzeydoğuya  dik  bir 

şekilde  eğimli  Emerson  fayı  boyunca  tepe  1,5  m 

yükselmiştir.  

Stanfort Tepesi’ndeki birincil bindirme fayları 

Emerson fayından bir km uzaklıklarda yer almıştır. 

Bu  nedenle,  faydaki  sıkışmaya  bitişik  kabuğun 

yüzeysel  kısalmasını  temsil  etmelidirler.  Diğer 

yandan,  Stanford  Tepesi’nden  kuzey  ve 

kuzeydoğuya  doğru  saçılan  sağ  ve  sol  yanal 

doğrultu  atım  fay  örgüsü,  sığ  kabuk 

derinliklerinde  yer  alan  sıçramanın  yansımasını 

temsil  edebilirler.  Belki  de  birkaç  km  derinlikte, 

yük gerilmesi  ters  faylarla  (3‘ün düşey olmasını 

gerektirir)  kısalmaya  neden  olamayacak  kadar 

yeterince fazla olabilir. Yani 3 düşey değil, yatay 

olabilir.  Bu  nedenle,  sıçrama  yakınında  yukarı 

doğru  hareket  yerine,  hareket  eşlenik  sol  ve  sağ 

yanal  faylarla  kuzeye  doğru  kısalma  ve  doğuya 

doğru çekme şeklinde olmuştur. 

       

Paralel, Eş Yaşlı Deprem Kırıkları 
Şimdiye  kadar,  doğrultu  atımlı  bir  fay  izi 

boyunca kademeli kırıklar şeklinde oluşan Riedel 

kesme  kırıkları  açıklanmıştır.  Ötelenme 

miktarlarının  artmasına  bağlı  olarak  bu  kırıklar 

birleşerek  köstebek  izi  şeklinde  yapılar 

oluşturmaktadırlar.  Fay  zonlarının  çizgisel 

olmayan  fay gidişleri ya da  fay  segmentlerinden 

oluştuğu kesimlerde, sıçramalar ya da büklümler 

yaptıkları  ve  faylardaki  sıçrama  ve  büklümler 

nedeniyle sıkışma tipi ve çekme tipi ikincil yapılar 

oluşturduklarından bahsedilmiştir.  Şimdi, paralel 

ve.dik.eş.yaşlı.kırıklardan.bahsedilecektir.
 

 

 
 

Şekil 8-31. Güney California’da sağ yanal Imperial Fayı boyunca genişleme büklümünün haritası. Mesquite Havzası’nın batı 
kenarında bulunan ve 1979’daki Mw=6,4 depremi sırasında harekete geçen bu küçük “yarı graben” fay büklümlenmesi ile 
ilgili ikincil genişleme özellikleri göstermektedir. Çentikler düşen blok tarafındadır. Fayın yukarısındaki değerler, fayın genel 
trendine göre yatay kayma bileşenini (cm cinsinden) ifade eder. Fayın altında daire içindeki sayılar da düşey kaymayı gösterir. 
1:9000 ölçekli hava fotoğrafından ve arazi gözlemlerinden. 
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Şekil 8-32. 1992 Landers depremi sırasında harekete geçen dış kenar fayları ile sınırlanan bir antiklinal olan Sanford Hill 
(SH), doğrultu atımlı bir faydaki sıkışma büklümüne bitişik olan arazi şekline ve yüzey yapısına bir örnektir. Sanford Hill’den 
kuzeye doğru uzayan ikincil sol ve sağ yanal faylar ağı Emerson Fayı’nda daha büyük derinliklerdeki büklümün neden olduğu 
hacimsel problemlerden ileri gelebilir. Temsilci sol yönlü, sağ yönlü ve ters atımlar şekil üzerinde gösterilmiştir. 
Etiketlenmemiş çentikler 10 cm’den küçük olarak kaydedilen eğim atımlarına aittir. Lokasyon için bkz. Şekil 8-30. 

 

Bazan  bir  deprem  yanyana  bulunan  iki 

paralel  fayın  aynı  anda  kırılmasıyla  oluşabilir. 

Küçük  fakat  yıkıcı  1972  Nikaragua  depremini 

üreten  faylar bu  tür deprem kırıklarını temsil eden 

iyi bir örnektir. Bu dört küçük paralel  fay başkent 

Managua’da  eşit  aralıklarla  4  km  genişliğinde  bir 

zon içerisinde uzanmaktadır (Şekil 8‐33; Brown vd., 

1973).  Başka  bir  örnek  olarak  güney California’da 

Mw=6,2  büyüklüğündeki  Elmore  Ranch  depremini 

üreten  beş paralel  fay verilebilir. Bu  beş  fay  8  km 

genişlikte,  10  km  uzunlukta  bir  zon  içerisinde  yer 

alan sol yanal atımlı kırıklardan oluşmaktadır (Şekil 

8‐34  ve  8‐35).  Bu  tür  kırıklar  gibi  geniş  zonlar 

içerisinde  yer  alan  fayların  yırtılmasına  ilişkin 

fiziksel  sebepler  konusunda  çok  az  araştırma 

bulunmaktadır. 

    

Kesişen  ve  Birbirine  Dik  Olan  Deprem 

Kırıkları 
Taze  bir  deprem  kırığına  ait  köstebek  izi 

içerisinde,  kesişen  faylar  ve  yarıkların  bir  deprem 

sırasında aynı anda kırılması mümkündür. Kesişen 

faylar büyük ölçekli eşyaşlı olaylar çok yaygındır.  

1927  Tango  depremi  sırasında  hem Gomura 

hem  de  Yamada  fayları  kırılmıştır.  Richter  (1958) 

M=7,3  büyüklüğündeki  bu  depremle  ilgili  olarak 

çok sayıda Japonca çalışmanın özetini yayınlamıştır. 

Deprem  sırasında  kırılmış  fay  çifti  hemen  hemen 

900’lik  bir  açı  oluşturmuştur  (Şekil  8‐36a).  İşin 

doğrusu, bu iki kırık birbiriyle kesişmemiş; karadaki 

uzantısı  18  km  olan  Gomura  kırığı,  10  km 

uzunluktaki Yamada fayı ile kesişim yaptığı yerden 

yaklaşık 5 km uzaklıkta sona ermiştir. Gomura fayı 

en büyük 2,8 m’lik sol yanal atım ve doğuya doğru 

düşen düşey bileşen oluşturmuştur. Yamada fayı ise 

0,8 metrelik sağ yanal atım ve güneye doğru düşen 

0,7 metrelik  düşey  bir  atım  vermiştir.  Eğim  atıma 

ilişkin  veriler,  fayların  doğu  ve  kuzeyinde,  Tongo 

bloğunun  tiltlendiğini  göstermektedir.  Faylardaki 

zıt  yönlü  doğrultu  atımlar  Tonga  yarımadasının 

Japon  ana  karasına  göre  kuzeydoğuya  doğru 

kaçtığına  işaret etmektedir. Bu faylanmalar, KB‐GD 

206 



 

yönlü maksimum asal gerilme (σ1) ve KD‐GB yönlü 

minumum  asal  gerilme  (σ3)  yönleri  ile uyumluluk 

göstermektedir.  

İzu  Yarımadası’nda  olan  M=7,3 

büyüklüğündeki 1930 depremine neden olan baskın 

sol yanal atımlı  fay zonu,  tüm  sol yanal atımlı  fay 

zonunun gidişi ile yüksek açı oluşturmuş sağ yanal 

atımlı bir kırık içermiştir (Şekil 8‐36b).  

23  Kasım  1987  Superstition  depremi  ve  24 

Kasım 1987 Elmore Ranch depremini üreten çift fay 

zonları,  kesişen  faylara  ait  diğer  bir  örnek  olarak 

verilebilir (Şekil 8‐35). 24 Kasım 1987 günü öğleden 

sonra  olan  Mw  =  6,2  büyüklüğündeki  deprem 

sırasında,  8  km  genişliğindeki  Elmore  fay  zonu 

içerisinde  yer  alan  beş  yarı  paralel  fay  toplam  20 

cm’lik  bir  atım  oluşturmuştur  (Hudnut  vd.,  1989). 

Ertesi  sabah, Mw = 6,6 büyüklüğündeki Supertition 

Hills depremi, fay boyunca 50 cm’lik sağ yanal atım 

meydana getirmiştir  (Williams ve Magistrale 1989). 

Şekil  8‐34’de,  Elmore  Ranch  deprem  kırıklarının 

gelecekte oluşan Superstition Hill deprem kırığının 

kuzeybatı  ucunda  sonlanması  ve  dışmerkezi 

görülmektedir.

 

 
 

Şekil 8-33. 1972 Nikaragua depremine ait dört küçük sol yanal fay, bazı doğrultu atımlı fay yırtılmalarının paralel dizilimine 
yerel bir örnektir (Brown vd., 1973’ten değiştirilerek alınmıştır). 
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Şekil 8-34. 1987 Elmore Ranch depremine (Mw=6,2) ait birkaç fay, birbirine paralel fayların eşsismik yırtılmasının başka bir 
örneğini teşkil eder. Bu sistemdeki doğrultu atım ötelenmeleri sol yanaldır (içi boş daireler). Düşey ötelenmeler sadelik 
açısından gösterilmemiştir. Elmore Ranch fay zonunun sol yanal fayları, güney batıdaki nihayetlenme noktasına yakın yerde 
Superstition Hills Fayı’nın sağ yanal kolları ile karışır; bu fay 12 saat sonra daha büyük bir deprem (Mw=6,6) üretmiştir. Sağ 
yanal ötelenmeler sadece kollar için gösterilmekle birlikte, ana fay üzerinde birkaç dm mertebesindedir. Lokasyon için bkz. 
Şekil 8-35. Hudnut vd. (1989) tarafından yapılan haritadan basitleştirilerek alınmıştır. 

 

208 



 
 

Şekil 8-35. 12 saat aralıkla oluşan Mw=6,2 ve 6,6 
depremleri sırasında gelişen Elmore Ranch Fayı ve 
Superstition Hills Fayı yüzey kırıkları eşlenik doğrultu 
atımlı fay yırtılmalarına bir örnek teşkil eder. Sharp 
vd.’nden (1989) ve Hudnet vd.’nin (1989) verilerinden 
uyarlanmıştır. 
 

Kesişen  ve  paralel  faylar,  yapıların  uzun 

süreli tektonik gelişimleri ile ilgili ilginç soruların 

sorulmasına  neden  olmaktadırlar.  Ancak,  bu 

sorulara  ilişkin  yanıtlar  bu  kitabın  amacı 

içerisinde yer almamaktadır. 

   

DOĞRULTU ATIMLI FAYLARIN 

MORFOLOJİK GÖRÜNÜMÜ 
Bireysel  doğrultu  atımlı  faylara  ilişkin 

deprem  kırıklarının  morfolojik  görünümleri 

ayrıntılı  olarak  ele  alınğına  göre,  şimdi  de  bu 

deprem  kırıklarının  toplamalı  etkileri  hakkında 

ayrıntılı  bilgiler  verilecektir.  Jeologların 

gördükleri  şey,  tek  bir  kırığa  ait  morfolojik 

yapıdan  ziyade  pekçok  deprem  döngüsü 

içerisinde  meydana  gelen  jeomorfolojik, 

stratigrafik ve yapısal özelliklerdir. Burada, herbir 

tektonik  blokdan  ziyade  tüm  bloklar  göz  önüne 

alındığı  için,  haritalar  çok  karmaşık 

olabilmektedir.  

Yeryüzünde bir doğrultu atımlı  fayın yerel 

görünümleri sadece fayın kinematik özellikleri ile 

belirlenmez.  Fayın  kestiği  yüzeylerde  etkili  olan 

çökelme ve aşınma süreçleri de  fayların yüzeysel 

görünümlerini belirgin olarak etkilerler.  

 

 

 
 

Şekil 8-36. Eşlenik doğrultu atımlı faylara diğer örnekler. 
(a) Gomura ve Yamada Fayları, doğrultusu birbirine dik 
olan ve neredeyse aynı anda eşsismik yırtılma örneği 
gösteren iki büyük faya örnektir. Fayların ikisi de 
Honshu’nun (Japonya) kuzeybatı kıyısındaki 1927 Tango 
depremi sırasında hareketlenmiştir. Richter’in (1958) 
Yamasaki ve Tada’dan (1928) aldığı şekilden tekrar 
çizilmiştir. (b) 1930 Kita-Izu depreminin karmaşık 
yırtılma zonu baskın şekilde sol yanal faylar içermiştir 
(No. 1’den No. 8’e) fakat, yırtılma zonunun güney 
ucundaki bir sağ yanal fay da (No. 9) yenilmiştir. 
Yoshikawa vd.’nden (1981) tekrar çizilmiştir. Lokasyonlar 
için bkz. Şekil 8-10. 
 

Bu  süreçler,  ayrıca  fay  zonlarından  elde 

edilen bilgileri de önemli derecede etkiler. Çünkü, 

diri  bir  fay  boyunca  belirli morfolojik yapılar ve 

çökeller  fayın  tabiatı  ve  tarihçesinin 

çıkarılmasında  çok  önemli  bilgiler  verirler.  Bu 

jeomorfolojik  ve  stratigrafik  bilgiler  çok 

farklılıklar  gösterirler.  Aşağıda,  çökelme 

süreçlerinin  olmadığı  bölgeler  ile  çökelmenin 

olduğu  bölgelerdeki  doğrultu  atımlı  fayların 

görünümleri  arasındaki  farklarla  ilgili  bilgiler 

verilecektir.
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Şekil 8-37. Okyanusal bir sırt-sırt transform fayının jeomorfolojisi yapı ve köken ile yakından 
ilişkilidir. (a) Jeomorfoloji: İdealleştirilmiş bu örnekteki yayılma sırtlarının rift vadileri bir transform 
fayı ile birbirinden yaklaşık 100 km ayrılmıştır. Sırt-transform arakesitleri 3 ile 6 km derinliğindeki 
kapalı depresyonlar ile karakterize edilmektedir (arakesit derinleşir). Transform vadisi sırt ekseni ile 
büyük açı yaparak, bitişikteki litosfer altında bir km’den birkaç km’ye kadar iner ve sırt eksenine paralel 
sırt ve vadileri traşlar. (b) Yapı: Rift vadisi tabanı en güncel volkanizmanın (neo-volkanik zon; soldaki 
küçük şekil) doğrusal bölgesi tarafından işgal edilmiştir. Transform vadisi, doğrultu atımlı ötelenmeler 
gösteren örgülü fayların dar bir sisteminden oluşan transform fay zonunu (sağ küçük şekil) içerir. 
Büyük vadi duvarları çok sayıdaki küçük atımlı normal faylarla işlenmiştir. (c) Tektonik elemanlar: 
Transform yapısının alanı onlarca km genişlikte olup, birkaç bölgeye ayrılabilir: kırık zonu vadisi, 
transform olarak tektonize olmuş zon, transform fay zonu ve PTDZ. Doğrultu atım hareketlerinin 
çoğu sadece birkaç km genişliğindeki zon (transform fay zonu) içinde oluşur (Fox ve Gallo, 1986). 
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Aşınım ya da Tektonizma İlişkili Denizel 

Morfolojik Yapılar 
Aşınım  ve  tektonik  süreçlerin  çökelmeye  baskın 

olduğu ve uzun süre devam ettiği durumda, aşınma ya 

da  tektonik  kökenli  yapılar  büyük  ve  belirgin  olarak 

gelişir.  Örneğin,  denizaltı  transform  faylar  onlarca 

kilometre  genişlikte  ve  birkaç  kilometre  derinlikte 

çukurluklar şeklinde görünürler (Şekil 8‐37). Bu büyük 

vadiler ve  ilişkili  ikincil yapılar  transform  fay  ile onun 

bitişiğindeki  yayılma  sırtlarının  kesiştiği  bölgedeki 

kabuk  oluşum  süreci  ile  ilgilidir  (örneğin,  bkz. 

Pockalny vd., 1988; Tucholke ve Schouten, 1988; Gallo 

vd.,  1986).  Bu  büyük  vadiler  batimetrik  haritada  çok 

kolay tanınırlar. Çünkü, abisal ortamlarda çökel birikim 

hızlarının bu büyük vadileri gizlemesi milyonlarca yıl 

alacak derecede çok düşüktür.  

 

Aşınım ya da Tektonizma İlişkili Karasal 

Morfolojik Yapılar 
Karasal ortamlarda aşınım süreçlerinin uzun süreli 

etkili olduğu yerlerde yanal atımlı  faylar boyunca  çok 

büyük  jeomorfolojik  yapılar  görünür.  Örneğin,  tüm 

Kuvaterner  süresince  Denali  Fayı’nın  kestiği  Alaska 

Silsile Bölgesi’nde buzul aşınımı egemen olmuştur. Bu 

nedenle  fay,  çok  büyük  buzul  vadilerini  keser  ve 

buralarda büyük sağ yanal atımlar meydana gelir (Şekil 

8‐38). Her ne kadar yalnızca birkaç metrelik sağ yanal 

ötelenmeler büyük bir depreme neden olsa ve ayrıca bu 

büyük depremler bir‐ikibin yıldan daha  fazla olmayan 

aralıklarla  tekrarlansa  bile,  herbir  depreme  ait  izler 

kaybolur  (Sieh,  1981). Denali  Fayı  boyunca uzun  süre 

hakim  olan  buzul  aşınımı,  fayın  ayrıntılı  yakın 

tarihçesini  açıklayacak  küçük  jeomorfolojik  ve 

stratigrafik  yapıların  yok  olmasına  yol  açmıştır. 

Bununla  birlikte,  bu  küçük  artış  gösteren  sağ  yanal 

ötelenmelere  karşın,  toplam  atımların  vadi  boyunca 

kilometrelerce  eklenerek  birikmesi  sonucu,  pekçok 

güneye  akan  büyük  buzul  kütlelerinin  kanallarının 

birleşmesine neden olmuştur. 

 

 

 

 

 

 
Şekil 8-38. Yükselim ve buzul erozyonu Denali Fayı tarafından 
kesilen Alaska Sırtı’nda uzun zamandır etkin olan yüzeysel 
süreçlerdir. Bu nedenle, fay zonunun morfolojisine hakim olan 
faktör, fay boyunca sağ yanal sapmalar sergileyen büyük buzul 
vadileridir. U.S.G.S.’nin 1:250.000 ölçekli Sayısal Kot 
Modelinden (DEM) hazırlanmıştır. 
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Şekil 8-39. Erozyonun uzun süredir hakim olduğu bölgelerde büyük nehirler onlarca km ötelenme gösterebilir. Lokasyon 
için bkz. Şekil 8-1. Gaudemer’in (1989) çizimlerinden tekrar hazırlanmıştır. 

 

Uzun süreli akarsu aşınımı da jeomorfolojik 

olarak  korunmuş  büyük  ötelenme  miktarlarının 

oluşmasına yol açar. Gaudemer vd. (1989) Çin’de 

birkaç  büyük  doğrultu  atımlı  fay  boyuca  akarsu 

vadilerinde 10 ile 90 km sapmalar saptamışlardır. 

Ayrıca,  aynı  araştırmacılar  kuzey  Hindistan  ve 

Pakistan’da, Karakurum  Fayı’nın  Indus Nehri’ni 

120  km  ötelediğini  ve  Türkiye’nin  doğusunda 

Fırat Nehri’nin Kuzey Anadolu Fayı tarafından 50 

km sağ yanal ve Doğu Anadolu Fayı tarafından 10 

km  sol  yanal  olarak  ötelendiğini  ileri 

sürmüşlerdir.  Şekil  8‐39’da  bu  jeomorfolojik 

ötelenmelerden  birkaçı  gösterilmiştir.  Çin’in 

güneyinde  Xiaojiang  fayı,  yatağını  derin  olarak 

kazmış  Yangzi Nehri’ni  55  km  sol  yanal  olarak 

ötelemiştir (Şekil 8‐6). 

Diğer  taraftan,  pekçok  morfolojik  yapının 

çok  kökenli  ve  farklı  yaşlarda  olması  ve  akarsu 

kapılması  ile tektonik olmayan olaylar nedeniyle, 

akarsu vadilerindeki büyük sapmalar nadir olarak 

yeterli  ötelenme  delilleri  gösterirler.  Bu 

jeomorfolojik  sapmaların  gerçekten  de  ötelenme 

olduklarını  doğrulamak  için,  bağımsız  hatların 

tespit  edilmesi  gerekmektedir.  Kuzey  Anadolu 

Fayı  boyunca  Fırat  Nehri’ndeki  50  km’lik  sağ 

yanal çarpılmanın fay boyunca Üst Miyosen yaşlı 

çökellerdeki  toplam  ötelenme  miktarına  eşit 

olduğu  gözlenmiştir  (Barka,  1992).  Bu 

jeomorfolojik  örnek  diğer  jeolojik  verilerle 

desteklenmektedir.  Çin’in  güneyinde  Honghe 

(Red  River)  Fayı’ndaki  büyük  jeomorfolojik 

çarpılmaların,  ikincil  jeomorfolojik  yapılardaki 

gerçek  ötelenme  miktarlarına  eşit  olduğu 

görülmüştür.  Jeolojik  haritalama  ve  radyometrik 

yaş tayinleri bu fayın bugünkü aktivitesinden çok 

daha  uzun  zaman  önce  de  aktif  doğrultu  atımlı 

bir fay olarak çalıştığını göstermiştir. Lacassin vd. 

(1993)  yüzlerce  kilometrelik  sol  yanal  ötelenme 

miktarının  21 milyon  yıl  öncesi  oluştuğunu  ileri 

sürmüşlerdir  (Tapponnier vd.,  1990b). Bu önceki 
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aktivite döneminde de Honghe Nehri fay boyunca 

aynı  lokasyonu  izlediği  tahmin  edilmektedir. 

Bugünkü  akarsu  kanyonunun  kavisli  gidişinden 

akarsuyun  bir  zamanlar  geniş  bir  çökelme 

alanında  menderesler  yaptığı  tahmin  edilmiştir. 

Son bir milyon yıl ya da daha uzun bir zamandır 

Yunnan  Platosu’nun  yükselmesi,  menderesli 

akarsunun  yatağını  çok  derin  kazmasına  yol 

açmıştır  (Allen  vd.,  1984).  Akarsu  kanyonunun 

Honghe  Fayı’nı  geçtiği  yerde,  kanyon  yaklaşık 

olarak 5 km sağ yanal olarak ötelenmiştir. Kanyon 

ve  ana  dağıtım  kanalları  ile  drenajları  ayıran 

burunlarla  ilgili  ayrıntılı  araştırmalar,  drenaj 

havzasının  kazılmaya  başladığından  itibaren 

fayın  yaklaşık  5  km’lik  atım  oluşturduğunu 

ortaya koymuştur.  

San Francisco’nun yaklaşık ikiyüz kilometre 

kuzeybatısında, San Andreas Fayı oldukça yoğun 

akarsu  aşınımına  uğramış  eski  bir  morfolojik 

yapıyı oldukça fazla ötelemiştir. Uydu görüntüsü 

ve küçük ölçekli haritalarda Garcia ve Gualala adı 

verilen  iki  büyük  akarsu  vadisinin  50  km’den 

daha uzun fay zonunu izlediği çok belirgin olarak 

görülmektedir  (Şekil  8‐40e).  Yirminci  yüzyılın 

başlarında bu iki akarsu gibi geniş ve uzun akarsu 

vadileri,  San  Andreas  fayının  dar  bir  çöküntü 

içinde eğim atımlı hareketler gösteren yapısal bir 

rift olduğunun kanıtı şeklinde değerlendirilmiştir 

(Lawson, 1906). Fay boyunca yer alan bu vadilere 

rift  vadileri  adı  verilmektedir.  Bu  morfolojik 

yapıların  gelişimi  sırasında  hemen  hemen  hiçbir 

düşey ötelenme olmamaktadır.  

Yaklaşık  geçmiş  2  milyon  yıllık  dönemde 

Gualala Nehri’nin  drenajları  yaklaşık  50  km  sağ 

yanal  olarak  ötelenmiştir  (Prentice,  1989).  Uzun 

profilini  geçmiş  2 milyon  yıla  yaymak  uzatmak 

için,  Gualala  Nehri’nin  bu  sürede  derin  bir 

kanalda hapsolmuş olması gerekir. Şekil 8‐40a’da, 

sığ  denizel  bir  koyun  yeniden  eski  konumuna 

getirilmesine  dayanılarak  yapılan,  bölgenin 

Pliyosen  esnasındaki  coğrafik  konumu 

gösterilmektedir.  Referans  olarak  bugünkü 

mostralar  gri  yamalar  şeklinde  gösterilmiştir. 

Bölgenin  deniz  seviyesi  üzerine  yükselmesi,  sığ 

koy  topoğrafyasına  uygun  bir  şekilde  Gualala 

Nehri’nin  ilk  konumu  olan  derin  kazılmış 

drenajların oluşumuna yol  açmıştır  (Şekil  8‐40b). 

Gualala Nehri’nin yaklaşık 30 km sağ yanal olarak 

ötelenmesi sonucu Şekil 8‐40c’de gösterilen kanal 

geometrisi  oluşmuştur.  Kanal  ve  Gualala  Nehri 

birbirine  doğru  yaklaştığı  zaman,  fayın  denize 

doğru  olan  bloğunda  derin  kazılmış  bir  kanal 

tarafından  Gualala  Nehri’nin  başlangıç  kısmı 

kapılmaya  uğramıştır  (Şekil  8‐40d).  Daha  sonra 

gelişen  yaklaşık  25  kilometrelik  ötelenme 

bugünkü  geometriyi  oluşturmuştur.  Gualala 

Nehri’nin  terkedilmiş  akış  yönündeki  kesimi 

Garcia  Nehri’nin  drenajlarına  dahil  olmuştur 

(Şekil 8‐40e). 

  En  kolay  yorumlanan  ve  sayısal  olarak 

ifade  edilen doğrultu  atımlı  faylar,  büyük  silisik 

püskürmelerin  yeni  geniş  yüzeyler  oluşturduğu 

volkanik  bölgelerde  gözlenmektedir.  Büyük 

Sumatra  Fayı  boyunca  yer  alan  bir  bölge  buna 

örnek  olarak  verilebilir.  Ekavator’un  tam 

güneyinde, 10 x 20 km’lik Maninjou kalderası yer 

almaktadır  (Şekil  8‐41).  Volkanın  kenarlarında, 

yaklaşık  200  m  kalınlıkta  yaygın  riyolitik‐

proklastik akma tüflerinden oluşan geniş bir örtü 

bulunmaktadır.  Volkanın  doğusunda,  bu  kalın 

çökel  örtüsü  Büyük  Sumatra  fayının  25 

kilometrelik kısmını örtmüştür. 200 metrelik kalın 

çökel örtüsü altında kalarak ölen bitkilerden elde 

edilen  radyokarbon analizleri, 50.000 yıl önce bu 

piroklastik  akıntının  mevcut  tropikal  morfolojik 

yapıyı  örttüğünü  ortaya  koymuştur  (Sieh  vd., 

1991).  Buna  karşın,  akma  çökellerinde  yer  alan 

camlardaki Ar‐Ar yaş  tayini 68.000 yıl öncesi yaş 

vermiştir.  Bu  sonuç  radyokarbon  yaşının  genç 

karbon  içeren malzemelerle  birazcık  kirlenmeye 

uğradığını  göstermektedir  (bkz.  Bölüm  6). 

Maninjou  tüfünü  kesen  bugunkü  akarsu 

kanyonlarının  üzerinde  korunmuş  düz  zirveye 

sahip  mesalar  çökelin  üst  seviyesinin  tüf 

yerleşiminden hemen sonra hafif bir rölyefe sahip 

olduğuna  işaret  etmektedir.  Bu  akma  çökellerini 

parçalayan Sianok Nehri ve ana dağıtım kanalları 

700 m  ötelenmiştir. Özellikle  bu  tropik  ortamda, 

piroklastik  akma  çökellerinin  yerleşimlerinden 

hemen  sonra  kazılmaya  başlamasından  itibaren 

meydana gelen 700 metrelik ötelenme 68.000 yılda 

meydana gelmiştir. Bu ölçümlerden  fayın kayma 

hızı yaklaşık 11 mm/yıl olarak saptanmıştır.  

Büyük  olaylarla  yeni  bir  yüzeylerin 

oluştuğu ve  sonra  aşınmaya uğradığı ve böylece 

fay  boyunca  aşınım  yapılarının  benzer  ötelenme 

miktarı  gösterdiği  bu  tür  bölgelerde  fayın 

kinematik  özelliklerinin  sayısal  olarak  ifade 

edilmesi.daha.kolaydır.
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Şekil 8-40. Jeomorfolojik ve stratigrafik verilere dayalı olarak yeniden kurulmuş olan Gualala Nehri’nin kuzey California 
kıyısı boyunca drenajı, A’da E’ye kadar olan şekillerde Pliyosen serîsinden beri San Andreas Fayı boyunca 55 km’lik bir 
ötelenmenin gelişimini göstermektedir. Siyah ve grî parçalar Pliyosen sığ denizel çökellerinin güncel mostralarını temsil eder 
(Prentice, 1989’un çalışmasına dayalı olarak). 
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Şekil 8-41. Yaşı yaklaşık olarak 68.000 yıl olan Moninjou tüfü Sianok Nehri ve kolları tarafından oyulmuş olup, Büyük 
Sumatra Fayı tarafından 700 m kadar ötelenmiştir. Ötelenen kanallar 1’den 6’ya kadar işaretlenmiştir. Kastowo ve Leo (1973) 
ile hava fotoğraflarından uyarlanmıştır.  

 

Çökelim ile İlişkili Karasal Morfolojik 

Yapılar 
Uzun  süreli aşınım  rejimlerini ait yelpazenin 

öteki ucunda, doğrultu atımlı faylarla kesilmiş hızlı 

büyüyen  yüzeyler  yer  alır.  Baja  California’nın 

kuzeyinde  ve  California’nın  güneyinde  yer  alan 

Imperial Fayı pekçok örnekten birisini  temsil eder. 

Bu  fay,  A.B.D.’ndeki  önemli  akarsulardan  birisi 

olan Colorado Nehri’nin hızlı büyüyen bir deltasını 

keser (Şekil 8‐35). Yaklaşık 3 ya da 4 cm/yıl gibi sağ 

yönlü yüksek kayma hızına rağmen, fayın 60 km’lik 

bölümü  örtülmüş  olup,  1940  yılında  olan  büyük 

depremde  fay  kırığı  oluşmadan  önce 

tanımlanamamıştır.  Hatta  bugün  fayın  izi  örtülü 

olup,  son  bin  yılda  delta  çökelim  hızından  eğim 

atımlı  hareketin  fazla  olduğu  kuzeydeki  birkaç 

kilometrelik kesiminde  fay  izlenebilmektedir  (Şekil 

8‐27).  Fay  izinin  sürekli  olarak  örtülmesi,  denizel 

stratigrafide  saklanmış  olsa  da,  Imperial  Fayı 

boyunca  ötelenmeye  ilişkin  tarihçeyi  tam  olarak 

ortaya  koymaktadır.  Yüzeye  çok  yakın  delta 

çökellerinde kazılar yapılabilmekte ve yaklaşık 1000 

yıl  geriye  kadar  fayın  sismik  tarihçesi  elde 

edilebilmektedir  (Thomas  ve  Rockwell,  yayında). 

Çin’in doğusunda yer alan Tangshan ve Talu fayları 

da hızlı çökelimin olduğu yanal atımlı faylara örnek 

olarak  verilebilir.  Her  ne  kadar  bu  fayların  bir 

bölümü  örtülü  olsa  da,  bu  faylar  son  birkaç  yüz 

yılda çok büyük yıkıcı depremler üretmişlerdir.  
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Değişik Kökenli ve Farklı Yaşlı 

Morfolojik Yapılar                                    
Şekil 8‐42’de değişik kökenli ve farklı yaşlara 

sahip  yüzeyleri  (geniş  bir  zaman  aralığında  çok 

çeşitli  aşınım  ve  çökelim  süreçleri  ile  oluşmuş 

yüzeyler)  kesen  faylar  görünmektedir.  Pekçok  fay 

bu tür yüzeyleri keser. Bu tür yerlerde faylarla ilgili 

araştırmalar  jeomorfolojik  terimler  sözlüğünün 

oluşmasına,  pekçok  karışıklığın  giderilmesine  ve 

çok  faydalı  kinematik  veriler  elde  edilmesine  yol 

açmıştır.  Bu  veriler  fay  geometrisi,  kayma  hızı  ve 

birkaç deprem dönemselliğine ait deprem  tarihçesi 

ve karakteristik depremlerdir.  

Aşınım  ve  çökelim  süreçleri  yaygın  olarak 

çoklu  yaşlar  ve  kökenlere  sahip  yüzeylerin 

oluşmasına  neden  olmaktadır.  Faylanmış  denizel 

olmayan yüzeylere örnek olarak akarsu, buzul, göl, 

litoral,  rüzgar,  kolüviyal  ve  volkanik  yüzeyler 

verilebilir. Bu yüzeylerin yaşları bir yıldan daha az 

ile  bir milyon  yıldan daha  fazla  olarak değişebilir. 

Hatta aktif bir  fayın kısa kolu boyunca bile bu yaş 

aralıklarına sahip yüzeyler gözlenebilir. Bu nedenle, 

bitişik  tektonik kökenli morfolojik yapılar geniş bir 

zaman aralığında meydana gelmiş olabilir.  Şekil 8‐

42’de Çin’in batısında yer alan bu  tür yüzeylere ait 

örnekler  görülmektedir.  Burada,  Altın  Dağ  fayı 

aşınmış  dağ  eteği  boyunca  alüvyal  çökellerden 

oluşan bir morfolojik yapıyı kesmektedir. Fayın bu 

segmenti boyunca metrelerce  ile yüzlerce metre sol 

yanal  ötelenmeler  gelişmiştir.  Bu  fay  boyunca 

ötelenmiş yapılar geniş bir zaman aralığı gösterirler.

 

 
 

Şekil 8-42. Kuzeybatı Tibet silsilesinde Altın Dağ Fayı batısı boyunca sol yanal ötelenmelerin büyüklüğü, ötelenme 
özelliklerinin yaşlarındaki büyük aralıklardan dolayı birkaç metreden birkaç yüz metreye kadardır. Herbir resmin enlemesine 
boyu yaklaşık 13 km’dir. Ötelenme yelpazesi kenarları sol üstte ve alt ortada (oklar) sırayla 210±20 ve 240±20 m 
ötelenmiştir. Üç enine sırtın ötelenmesi (alt ortanın sağındaki oklar) 120, 255 ve 120 m’dir. SPOT görüntüsü KJ 205-277, 26 
Eylül 1986 (G. Peltzer’in izniyle). 
 

Bir  yapı ne  kadar  yaşlı  olursa,  aşınım ya da 

çökelme  süreçleri  de  bu  yapının  gizlenmesinde  o 

derecede  etkili  olacaktır;  buna  göre,  morfolojik 

yapının  bir  arazi  şekli  olarak  tamamen 

korunabilmesi  için  çok  büyük  olması 

gerekmektedir; Bu yüzden, faylanmış farklı yaşlara 

sahip  pekçok  morfolojik  yapının  bulunduğu 

yerlerde,  küçük  yapılara  göre  büyük morfolojik 

yapılar daha yaşlı olacaklardır.  

Bir  sonraki  paragrafta,  doğrultu  atımlı  bir 

fay  tarafından  kesilmiş  değişik  kökenli,  farklı 

yaşlı bir yüzeye ait örnek verilecektir. Bu örnekte 

yapıya  ait  yüzeyin  yaşı  birkaç  yıl  ile  13.000  yıl 

arasında  değişmektedir.  Bu  nedenle,  ötelenme 

miktarlarının hiçbiri çok büyük değildir. Doğrultu 
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atımlı fayların  jeomorfolojik, yapısal, stratigrafik ve 

jeokronolojik  özelliklerini  birbirinden  bağımsız 

olarak  tartışmak  istemediğimiz  için  bu  örneği 

kullanıyoruz.  Bunun  yerine,  bu  faylardan 

etkilenmiş  morfolojik  yapılar  ve  tabakalarla  ilgili 

çalışmalara  bütünleşik  bir  yaklaşımda 

bulunuyoruz.  Aktif  fayların  kinematiği  ve 

tarihçesini çözebilmek için, değişik kökenli ve farklı 

yaşlı  yüzeyleri  yorumlamak  çok  önemlidir. 

Jeokronoloji ve stratigrafi kullanılmadan morfolojik 

yapıların analizlerinden ötelenme ve fay geometrisi 

hakkında  sayısal  bilgiler  vermek  çok  güçtür. 

Onlarca‐yüzlerce  kilometre  ötelenmiş  ve 

milyonlarca  yıl  yaşlı  olan  morfolojik  yapılarda, 

stratigrafik birimler geleneksel  jeolojik yöntemlerle 

haritalanabilir.  Daha  az  ötelenmiş  ve  daha  genç 

morfolojik  yapılardaki  önemli  tabaka  yüzlekleri 

çoğu zaman yapay kazılarla açığa çıkarılmalıdır.  

Şekil  8‐43,  San  Andreas  Fayı’nın 

California’nın  merkezinde  yer  alan  bölümüne  ait 

topoğrafik  bir  haritayı  göstermektedir.  Fayın  bu 

bölümü  ile  ilgili  tarihçeyi  açıklayabilecek  jeolojik 

harita,  kazılar  ve  radyometrik  yaş  tayinleri 

mevcuttur  (Sieh  ve  Wallace,  1986).  Morfolojik 

yapıların görünebilmesi için, bu topoğrafik haritada 

fay  izleri  ve  jeolojik  birimler  gösterilmemiştir.  Fay 

izi  haritanın  sol  ve  sağ  kenarlarında  küçük  koyu 

üçgenlerle  gösterilmiştir.  Bu  metinde  verilen 

yapıları  tanımlamak  için,  haritanın  alt  kenarında 

soldan  sağa  doğru  100  metrelik  gridler 

işaretlenmiştir.  

Topoğrafik  haritada  690‐1050  m  işaretleri 

arasında  yer  alan  en  küçük  ve  en  kısa  ömürlü 

tektonik  yapı  yaklaşık  10  m  sağ  yönlü  olarak 

ötelenmiştir.  16  m  (2250  m  işaretinde)  ile  130  m 

(300–500 m  işaretleri arasında) arasında değişen en 

büyük  sağ  yanal  ötelenmeler  haritada  belirgin 

olarak görünmektedir. Ötelenmelerdeki bu farklılık, 

ötelenmiş  yapıların  farklı  yaşlı  olmasından  ileri 

gelmektedir. En küçük ötelenmiş derecikler 1480 ile 

1857  yılları  arasında  fay  tarafından  kesilmişler  ve 

1857 yılındaki büyük depremde ötelenmişlerdir. Bu 

jeomorfolojik  veriler,  ötelenmiş  yapılardaki 

stratigrafik birimlerden elde edilen radyometrik yaş 

tayinleri  (Sieh  1978b; Grant  ve  Sieh  1994)  ve  1857 

öncesi  ve  sonrası  araştırma  noktaları  arasındaki 

uzaklık  ölçümleri  (Grand  ve  Donellan)  ile  de 

doğrulanmıştır. Daha büyük olan ötelenmeler,  çok 

sayıda  depremin  neden  olduğu  toplam  atımları 

temsil  eder.  Örneğin,  300  m  ile  500  m  işaretleri 

arasındaki  en  büyük  akarsu  kanalı  olan  Wallace 

Deresi  son  3700  yılda  130  m  sağ  yanal  olarak 

ötelenmiştir. Sieh ve Jahns (1984) bu yüzeylerde yer 

alan  birkaç  Üst  Pleyistosen  ve  Holosen  yaşlı 

çökelleri  haritalayarak  ve  radyometrik  yaş 

tayinleri  yaparak  bu  ötelenmenin  miktarı  ve 

yaşını saptamışlardır. Bu çalışmada  jeomorfolojik 

yüzeyler  ve  yapay  dolgu  çökelleri  ile  toprak 

seviyeleri  haritalanmıştır.  Aynı  çalışmada  San 

Andreas  Fayı’nın  Geç  Holosen  dönemine  ait 

kayma hızı 34±3 mm/yıl olarak saptanmıştır. 

100  m  işaretinde  Wallace  Deresi’nin  başı 

kesik  kanalı  10.000  yılda  (radyometrik  yaş  tayini) 

yaklaşık  375 m  ötelenmiştir.  2000 m,  2100 m  ve 

2800  m  gridlerinde  de  çok  belirgin  başı  kesik 

kanallar yer almaktadır. Bu başı kesik kanalların 

herbiri  kaynak  bölgesine  göre  birkaç  yüz metre 

ötelenmişlerdir.  Wallace  (1968,  sayfa  17‐18)  ve 

Sims  (1994)  bu  ilk  iki  kanalın  tarihçesi  ile  ilgili 

ayrıntılı  araştırmalar  yapmışlardır.  960  m 

işaretinde, küçük fakat çok belirgin bir başı kesik 

kanal  yer  almaktadır.  Bu  kanal  büyük  bir 

olasılıkla  1040  m  işaretinde  görülen  canyon 

ağzında  birleşen  bir  dere  tarafından  kesilmiştir. 

570  m  ile  770  m  işaretleri  arasında  çok  sayıda 

küçük  başı  kesik  derecikler  yer  almaktadır.  Bu 

derecikler  Şekil  8‐43’de  belli  belirsiz 

görülebilmektedir;  bunların  bazılarını  sahada 

görmek  ve  yorumlamak  çok  güçtür. Çünkü,  fay 

yakınındaki  kanal  kolcukları  fay  sarplığının  yok 

olmasına  neden  olan  moloz  akma  çökelleri 

tarafından gömülmüşlerdir.  

Fayın  bu  bölümü  boyunca  çok  değişik 

büyüklüklerde  parçalanmış  sırtlar  yer  almaktadır. 

Parçalanmış  sırt  terimi  ilk  defa  Buwalda  (1936,  s. 

307)  tarafından  doğrultu  atımlı  faylanma  sonucu 

drenaj  yönünü  izleyen  topoğrafik  yükselimleri 

tanımlamak için kullanılmıştır. Drenaj yönü ile ilgili 

bu  ilişki  nedeniyle,  Buwalda  bu  yapılar  ile 

pencereden  ışık  ve  havanın  girmesini  engelleyen 

pencere kepenkleri arasında bir benzerlik olduğunu 

görmüştür. Bu  kesimde  en  büyük parçalanmış  sırt 

1100 m  ile 1900 m gridleri arasında yer almaktadır. 

Düşük  yükselti  oluşturan  bu  parçalanmış  sırtın 

geniş  bir  alüviyal  önlüğü  temsil  ettiği  ve  2100 m 

işaretinin  güneydoğusunda  yer  alan  kaynaktan 

itibaren  ötelenmiş  olduğu  düşünülebilir.  Bununla 

birlikte,  bu  parçalanmış  sırtın  başlangıçta  birden 

fazla  yatay  yerdeğiştirme  geçirmiş  olabilir:  geçmiş 

birkaç  bin  yılda  kuzeybatıya  doğru  yanal  olarak 

hareket  ederken,  bu  yapıyı  yavaş  yavaş  yükselten 

hareketin düşey bileşeni sonucu da gelişmiş olabilir. 

Topoğrafik  harita  ölçeğinde  görünmeyen  daha 

küçük parçalanmış sırtlar yerdeğiştirmiş alüviyal ve 

kolüviyal önlüklerden oluşmuş ve 600 m  ile 900 m 

işaretleri arasında ötelenmiş dereciklerin sapmasına 

neden.olmuşlardır.
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Çökeller  genellikle  parçalanmış  sırtların 

gerisinde birikmektedir. 1100 m ile 1900 m işaretleri 

arasında  çok  büyük  bir  aktif  çökelim  bölgesi  yer 

almaktadır. Bu  topoğrafik kapanım bölgesine akan 

dereler,  düşük  yükselti  oluşturan  bu  alana 

ulaştığında  taşıma  kapasitelerini  kaybederler  ve 

yatak  yüklerini  bırakırlar.  2250  kontur  çizgisinde, 

güneye doğru dışbükey loblar şeklinde çöküntünün 

kuzeydoğu kenarında çok belirgin üç küçük yelpaze 

görünmektedir.  Yüksek  boşalım  zamanlarında,  su 

parçalanmış  sırtların  gerisinde  topoğrafik kapanım 

bölgesinde  birikmektedir. Bu  su  birikinti  alanında, 
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siltli  ve  killi  asılı  yükler  çökelmektedir.  Sonunda 

güneybatıya  doğru  oluşan  alüviyal  yelpazeler  ve 

havzayı dolduran durgun  su ortamını  temsil  eden 

silt  ve  killer  bu  çöküntü  alanını  doldurmakta  ve 

dereler  sırtı kazarak parçalanmış  sırtı geçmekte ve 

drenajları  kesen  fayın  yeniden  düzenlenmesini 

sağlamaktadır.  Gelecekte  oluşacak  bu  drenaj  1700 

işaretinde  yer  alan  parçalanmış  sırtta  en  düşük 

noktadan  fayı  geçerek,  eski  başı  kesik  bir  drenajı 

kullanabilir.  600 m  ile  900 m  işaretleri  arasındaki 

küçük  drenajların  çoğunda,  faydan  memba 

yönünde  daha  küçük  su  birikintisinde  çökelmiş 

sedimentler  yer  almaktadır.  Bu  işaretler  arasında 

sağ yanal sıçramalar bu derelerin dengesini bozmuş 

(bkz. Bölüm 7) ve faydan memba yönündeki geçici 

derelerin  direncini  düşürmüştür.  Belki  de  bu, 

yerdeğiştirme  zamanında  boyuna  profile  birkaç 

metre  uzunlukta  ve  yüksekliği  fazla  olmayan 

derelerin  eklenmesinden  ileri  gelmektedir.  Bu 

yüzden,  yerdeğiştirmeler  fayın  daha  az  eğimli 

kesimlerine  eklendiği  için,  burada  çökelim 

olmaktadır.  Ya  da,  fayda  akış  yönündeki  ani 

değişiklik nedeniyle,  fayda dere veya moloz akma 

hızındaki kayıp sonucu çökelim olmaktadır.  

2350  m  ile  2700  gridleri  arasında  iki  fay 

kademeli  bir  karakter  göstermektedir.  Sağ  yanal 

hareket  bu  iki  fayın  birbirini  üzerlediği  kesimde 

hacim  artışına  neden  olmuş  ve  yüzey  iki  fay 

düzlemi arasında çöktüğü için, bir çöküntü gölcüğü 

ya da kapalı bir çöküntü alanı oluşmuştur. Çöküntü 

dolgusu,  tektonik  çökme  hızı  ve  bu  morfolojik 

yapının oluşumu  ile uyumluluk göstermemektedir. 

Dolgunun  1978  yılının  Şubat  ortasında  olan  bir 

fırtına  sonucu meydana  geldiğine  ilişkin  çok  açık 

deliller  bulunmaktadır.  Fırtına  esnasında,  çöküntü 

gölcüğünde sona eren üç ana kanal 3,5 m derinlikte 

çöküntü gölcüğü oluşturacak derecede yeterince su 

sağlamıştır. O sırada kuzeybatı ve güneydoğu kanal 

tabakalarında  önemli  derecede  aşınım  olmuş  ve 

gölcük  kenarlarında  önünde  delta  oluşturan 

alüviyal  yelpazeler meydana  gelmiştir.   Gölcüğün 

uzun  kenarları  boyunca  bazıları  3 m derinlikte  ve 

uzunlukta  pekçok  uzun  çukurcuklar,  her  iki  fay 

düzlemi  boyunca  yarıklar  içerisine  dolmuş  su 

birikintisi  şeklinde  oluşmuşlardır.  Gölün  her  iki 

uzun kenarları boyunca  yaklaşık 15 cm yükseklikte 

faya  bakan  yeni  sarplıklar  oluşmuş  ve  bu  sularla 

yüzeye  yakın  moloz  çökelleri  derinliklere  kadar 

taşınmıştır.  Yüzeyde  yer  alan  bloklar  boşlukları 

dolduracak  derecede  çökmüşlerdir.  Delta  önü 

kalıntıları, çökme yarıkları ve  fay sarplıkları on yıl 

sonra  halen  tanınabilmektedir.  Bu  tür  yapılar 

doğrultu atımlı faylar boyunca stratigrafik dizilimin 

yorumlanmasını  güçleştirmektedir.  Çünkü,  bu 

yapılar  tektonik  yapılar  ile  karıştırılabilmektedir. 

Clark  (1972a)  aktif  faylar  boyunca  çökmüş 

çukurcukları ayrıntılı olarak araştırmıştır. 

Farklı yaşlar ve aktivitelere sahip fay sarplıkları 

Şekil  8‐43’deki  alan  içerisinde  sunulmuştur.  Fay 

izinin  kuzey  doğusunda  0  m  ile  2000  m  gridleri 

arasında  yer  alan  süreklilik  gösteren  yüksek  fay 

sarplıkları 10 m yükseklikte olup, 490 m  ile 650 m 

gridleri  arasında  halen  yükselmeye  devam 

etmektedirler.  Fay  izi  sarplıkların  tabanına  yakın 

geçmektedir  ve  düşük  yamaçlardakiler  yüksek 

yamaçlardakilerine  göre  daha  fazla  eğimlidirler 

(yaklaşık  350  ve  yaklaşık  50).  Sieh  ve  Jahns  (1984) 

13.000 yıl önce bu sarplıkların güneybatıda kesilmiş 

alüviyal  yelpaze  çökel  birikiminin  durduğu 

zamandan  bu  yana  büyümeye  devam  ettiklerini 

belirtmektedirler.  Sarplık  3700  yılda  ortalama  0,8 

mm/yıl  hızda  3 m’ye  ulaşmıştır.  Bu  hız,  doğrultu 

atımlı  fayın  kayma  hızının  %3’üne  karşılık 

gelmektedir. 650 m ile 1900 m işaretleri arasında, ya 

fay sarplıklarının büyümesi durmuş, ya da geniş bir 

monoklinale  dönüşmüştür.  Bu  durum,  birkaç 

referans  çizgi  ile  doğrulanmıştır.  Birincisi,  1900 m 

işaretindeki  fay  izi,  650  m  işaretinde  yer  alan 

sarplıkla  karşılaştırıldığında,  sarplığın  tabanından 

daha  uzakta  yer  almaktadır.  İkincisi,  sarplık 

güneydoğuya doğru daha büyük hacimde bir moloz 

akması  ile örtülmüştür  (1300 m  ile 1900 m gridleri 

arasında büyük alüviyal yelpazelerin bulunduğuna 

dikkat  ediniz).  Üçüncüsü,  sarplığın  alt  kısmının 

dikliği  güney  doğuya  doğru  azalmaktadır.  Bu 

yüzden,  bu  sarplığın  yüksekliği  650  m  işaretinin 

kuzeybatısında  artarken,  güneydoğusunda 

azalmaktadır.  Bu  nedenle,  fayın  memba  yönünde 

yer alan bloğu kuzeybatıda yukarı doğru kabarmış 

ve güneydoğuya doğru ise çökmeye uğramıştır.  

Fayın hemen yakınındaki  sarplıklar doğrultu 

boyunca  hem  kuzeydoğuya  doğru  hem  de 

güneybatıya  doğru  bakmaktadır.  Bu,  doğrultu 

atımlı faylarda tipik olarak gözlenir ve makas olarak 

adlandırılır. Bazı yerlerde, makas  fayın doğrultusu 

boyunca  düşey  atım  yönündeki  değişiklikten  ileri 

gelir.  Başka  yerlerde  ise,  düzlemsel  olmayan  yer 

yüzeyinde  sırf  doğrultu  atımlı  ötelenme  sonucu 

meydana  gelir.  Sahada  (örneğin)  fay  sarplığının 

makas  şeklinde olması,  960 m  ile  1100 m  işaretleri 

arasında olduğu gibi, alüviyal yelpazelerde belirgin 

olarak  gözlenir. Maalesef,  bu makas  şekli  Şekil  8‐

43’de  görünmemektedir.  Yelpazenin  kuzeybatı 

yarısında,  fay  sarplığı  yamaç  yukarısına  doğru 

bakarken,  güneydoğu  yarısı  yamaç  aşağı  yönüne 

doğru  bakmaktadır.  Bu  durum  en  iyi  şekilde 

alüviyal yelpazenin dışbükey yüzeyindeki doğrultu 

atımlı  ötelenme  ile  açıklanır  (Şekil  8‐44).  Şekil  8‐
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45’de 1973 yılında, Çin’de yer alan Xianshuihe fayı 

boyunca sol yanal atımlı faylanma sonucu meydana 

gelen bir  fay  sarplığına ait  resim, bu makas yapısı 

için bir başka örneği temsil eder. Deprem sırasında 

oluşmuş  bir  ya  da  iki  metrelik  sol  yanal  atım 

çıkarılmak  suretiyle,  kırılmamış  yüzey  elde 

edilebilir.  Bu  tip  sarplıklar  bu  tür  küçük  yapılarla 

sınırlı değildir. Güney California’da San Gabriel ve 

San  Bernardino  Dağları’ndaki  50  km  aralıkla 

bulunan püskürme  yapıları  son  2 milyon  yılda  bu 

morfolojik  yapıların  50  kilometre  ötelendiğini 

göstermektedir. 

                 

 
 

Şekil 8-44. Bu kuramsal alüviyal yelpaze örneğinde olduğu gibi, yer yüzeyinin düz olmaması halinde saf doğrultu atım 
ötelenmesi fay sarplıklarının ortaya çıkmasına neden olabilir. Fay sarplığı gölgeli alandır. 

 

 
 

Şekil 8-45. Sichuan Provensi’nde (Çin) Xianshuihe Fayı boyunca 1973 depremi sırasında gelişmiş bir fay sarplığı. Bir 
yamacın, neredeyse tamamen saf yönlü olan yaklaşık 2 m’lik ötelenmesi sonucunda gelişmiştir.  
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BÖLGESEL YAPILAR, GELİŞİMLERİ  

VE TARİHÇELERİ 
Sadece birkaç yüz yıl ya da birkaç bin yıllık 

dönemde  olmuş  depremlerle  ilgili  aktif 

faylanmalara  bakarak,  sismik  yapıların  nasıl 

geliştiklerini  anlamak  güçtür. Yüzlerce  ve  binlerce 

yıllık  dönem  pekçok  fayın  ömürleri  ile 

karşılaştırıldığında  oldukça  kısa  süreleri  temsil 

eder. Bu zaman dilimi tektonik filmin sadece birkaç 

saniyelik  dilimine  karşılık  gelir.  Faylar  boyunca 

bugün  olan  depremleri  anlayabilmek  için,  aktif 

fayların uzun süreli gelişimlerini bilmek gerekir.   

Bu  bölümün  bir  önceki  altbölümünde, 

doğrultu atımlı fayların doğası ve toplam yapısal ve 

jeomorfolojik etkileri hakkında bilgi verilmiştir. Ne 

yazık  ki,  metindeki  yer  sınırlaması  nedeniyle 

jeolojik  araştırmaların  temel  konuları  olmasına 

rağmen,  doğrultu  atımlı  fayların  bölgesel  yapı  ve 

gelişimi  konusunda  yeterince  bilgi  verilememiştir. 

Bu  nedenle,  doğrultu  atımlı  fayların  yapısı  ve 

gelişimi  konusunda  aşağıdaki  yayınlar  tavsiye 

edilmiştir. 

Doğrultu  atımlı  fayların  gelişiminin  en  iyi 

açıklandığı  faylar  okyanus  sırtlarını  bağlayan 

transform  faylar  (örneğin,  Pockalny  vd.,  1988  ve 

Gallo  vd.,  1986)  ve  okyanusal  kırık  zonlarıdır 

(Tcholke  ve  Schouten,  1988).  Hint  ve  Asya 

levhalarının  çarpışması  sonucu  gelişmiş  çarpışma 

bağlantılı doğrultu  atımlı  fayların  20 milyon  yıllık 

gelişimleri konusunda Tapponnier vd.’nin pek  çok 

yayınları  tavsiye  edilebilir  (örneğin,  Avouac  ve 

Tapponnier, 1993; Tapponnier vd., 1990a ve 1990b; 

Peltzer  ve  Tapponnier,  1988).  Heubeck  ve  Mann 

(1991)  ve  Mann  ve  Burke  (1984)  Karayib 

çukurluklarını  bağlayan  transform  fayların 

kinematiği  ve  gelişimi  konusunda  ayrıntılı 

araştırmalar  yapmışlardır.  San  Andreas  Fayı  ve 

büyük sırtların üçlü birleşimi ile ilgili transform fayı 

içeren  Kuzey  Amerika  –  Pasifik  levha  sınırının 

gelişimi  pek  çok  araştırmacı  (örneğin,  Atwater, 

1989; Stock ve Molnar, 1988; Jahns, 1982 ve Matti ve 

Morton,  1993)  tarafından  çalışılmıştır.  Shaw  vd. 

(yayında)  ve  Anderson  (1990)  1989  Loma  Prieta 

depremi  civarındaki  San  Andreas  Fayı  ile  ilgili 

sıkışma  büklümünün  anlaşılması  için  çok  farklı 

yaklaşımlarda  bulunmuşlardır.  Nur  vd.  (1986), 

Doka  ve  Travis  (1990),  Doka  (1972)  ve  Garfunkel 

(1974)  Mojave  Çölü’ndeki  paralel  ve  eşlenik 

doğrultu  atımlı  fayların  gelişimleri  konusunda 

yayınlar yapmışlardır. 

    

 

 

DEPREM ÖRNEKLERİ 
Depremler,  tektoniğin  yapı  taşlarıdır. 

Jeologların haritaladıkları antiklinaller, senklinaller, 

horstlar, grabenler ve faylar pekçok kıvrımlanma ve 

faylanma  süreçlerinin  toplam  bir  sonucu  olarak 

oluşurlar. Bu deformasyon süreçlerinin çoğu sismik 

kökenlidir.  Bu  yüzden,  çok  iyi  belgelenmiş  birkaç 

depremle  ilgili  deformasyonun  tanımlanması 

sayesinde,  bu  yapıların  gelişiminin  anlaşılması  bu 

süreçler hakkında bilgi sağlar. Ayrıca, böyle bir giriş 

kitabında  gerekli  konuların  peşpeşe  ele  alınması 

zorunlulundan  dolayı,  aşağıda  doğrultu  atımlı 

faylarda olmuş  iki örnek deprem,  jeolojik,  jeodetik 

ve jeofiziksel açıdan ayrıntılı olarak açıklanacaktır. 

California’da  yakın  zamanlarda  olmuş  iki 

deprem  örnek  olarak  verilmektedir:  Bu  depremler 

Mw=6,4  1979  Imperial  Valley  depremi  ve  Mw=7,3 

1992 Landers depremidir.  Imperial Valley depremi 

çok  iyi  araştırılmış  orta  büyüklükte  bir  depremi 

temsil eder. Landers depremi de çok iyi araştırılmış 

nadir bir deprem olup, çok daha büyük ve karmaşık 

bir depremi karakterize eder. 

   

1979 Imperial Valley Depremi 
Imperial Fayı San Andreas‐California Körfezi 

transform  sistemi  içerisinde  yer  alan  sırt‐sırtı 

bağlayan 60 km uzunlukta oldukça basit bir  faydır 

(Şekil  8‐46  ve  8‐35).  1940  yılında  MS  =  7,1 

büyüklüğündeki  bir  deprem  transform  fayın  tüm 

uzunluğu boyunca kırık oluşturmuştur (Buwalda ve 

Richter  1941;  Ulrich  1941).  1979  yılında, ML  =  6,6 

büyüklüğündeki bir deprem  fayın kuzey yarısında 

kırık meydana getirmiştir (Şekil 8‐27). 

Imperial  Fayı  Colorado  Nehri’nin  düz 

deltasını  keser  ve  sedimentasyon  oranı  çok  hızlı 

olduğu  için,  fay  boyunca  herhangi  bir  morfolojik 

yapı  görünmez.  Yalnızca  kuzey  ucu  yakınında 

sedimantasyon  hızından  fazla  düşey  atım  bileşeni 

olduğu  için,  iki  eski  depreme  ait  bir  fay  sarplığı 

görünür (Şekil 8‐27).  

Imperial  Fayı  tamamen Geç  Senozoyik  yaşlı 

alüviyal  çökeller  ve  gölsel  klastik  sedimenter 

kayaçlar  ile Salton Çukurluğu’nun metasedimenter 

birimleri  içerisinde yer alır. Salton Çukurduğu’nda 

fay boyunca metasedimenter birimlerin kalınlığı 10‐

12 km arasında değişir (Fuis vd., 1982).  

Jeolojik, jeodetik ve jeofiziksel araştırmalar fay 

geometrisi  ile  1979  deprem  kırığı  kinematiği  ve 

dinamiği  arasında  sıkı  bir  bağlantının  olduğunu 

ortaya   koymuştur.   Bir    saat    içerisinde    deprem 
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Şekil 8-46. Imperial Fayı ve Landers depremi fayları, Baja 
ve A.B.D. California’sındaki Pasifik-Kuzey Amerika Levha 
sınırının ana elemanı olan California transform fay 
sisteminin San Andreas-California Körfezi bileşenleridir.  
 

içmerkezi  yerinin  Meksika  sınırının  birkaç  km 

güneyinde  Imperial  Fayı’nda  ya  da  yakınında 

olduğu  belirlenmiştir  (Şekil  8‐47).  Birkaç  saat 

içerisinde olan artçı depremlerin sınırın kuzeyinde, 

fayın kuzey ucu civarında yoğunlaştığı gözlenmiştir 

(Johnson ve Hutton, 1982). Ana şoku izleyen günler, 

haftalar  ve  aylar  içerisinde  artçı  deprem  dağılımı 

genişlemiş  fakat,  Imperial  fayının  kuzey  ucunun 

birkaç  kilometresinde  yoğunlaşmıştır.  Bu  artçı 

deprem  yoğunlaşması  Imperial  Fayı  ile  levha 

sınırının kuzey ve kuzey batısında yer alan Brawley 

ve  Superstition  Fayları  arasındaki  sıçrama 

bölgesinde  yer  alan  çok  sayıda  küçük  faylarla 

ilişkilidir. Örneğin, ana şoktan sekiz saat sonra olan 

en  büyük  artçı  deprem,  Imperial  Fayı’nın  hemen 

kuzeyinde,  kuzeydoğu  yönelimli  10  km 

uzunluktaki sol yanal atımlı deprem kırığı üzerinde 

olmuştur.  Artçı  deprem  yerleri,  Imperial  Fayı’nın 

eğiminin  sınırın  20  km  güneyinde  yer  alan 

içmerkeze dik bir  şekilde olduğuna  işaret  etmiştir. 

Daha  kuzeyde,  Mesquite  çöküntüsünün  batı 

kenarında,  artçı  depremler  fayın  kuzeydoğuya  70 

derece eğimlendiğini göstermiştir.  

1979  depreminin  yüzey  kırıkları,  içmerkezin 

10  ile  45  km  kuzeybatısında,  sadece  Meksika 

sınırının  kuzeyinde  gelişmiştir.  Küçük  ölçekte 

kırıklar yakındaki iki fay üzerinde oluşmuş olsa da, 

yer  değiştirmelerin  çoğu  Imperial  Fayı  boyunca 

gözlenmiştir  (Şekil  8‐18c ve  8‐21a,b,c). Depremden 

sonra  birkaç  saat  içerisinde  Imperial  fayında  50 

cm’ye  kadar  varan  sağ  yanal  ötelenmeler 

ölçülmüştür  (Şekil  8‐48).  Atımlar  fayın  güney 

ucunda  en  büyük  olup,  güneye  doğru  hızlı  bir 

şekilde  fakat  kuzeye  doğru  dereceli  olarak  azalım 

göstermektedir.  En  büyük  düşey  atımlar  fayın  15 

km’lik  kuzey  kesiminde  ölçülmüştür.  Fay  burada 

Mesquita  çöküntüsünün  güneybatı  kenarını 

oluşturmaktadır  (8‐21b,  8‐27  ve  8‐31).  İki  km 

doğuda,  çöküntünün  kuzeydoğu  kenarında 

Brawley  Fayı  boyunca  düşey  atımlar  gözlenmiştir. 

Bu  nedenle,  transform  faylarda  beklenildiği  gibi, 

faylanma  fayın  tüm  uzunluğu  boyunca  yanal 

hareket şeklinde olmuşsa da, çöküntüye ait sıçrama 

bölgesinin kenarında büyük düşey  atım bileşenleri 

gelişmiştir.  

 

 

 
 

Şekil 8-47. 1979 Imperial Valley depreminin dışmerkez, 
artçı şoklar ve başlıca yüzey kırığı haritası (Johnson ve 
Hutton, 1982). 
 

Kuvvetli yer hareketi kayıt cihazlarının yakın 

alan  jeodetik  ölçümlerine  ait  yoğun  diziden  elde 

edilen veriler, yüzeydeki kayma dağılımı ile derinde 

faydaki  kayma  dağılımının  karşılaştırılması 

olanağını vermiştir. Crook (1984) tarafından yapılan 

jeodetik  verilere  ait  ters  çözümler  ve  Hartzell  ve 

Helmberger  (1982),  Hartzell  ve  Heoton  (1983)  ve 

Archuleta  (1984)  tarafından  yapılan  kuvvetli  yer 

hareketine  ait  ters  çözümlerden  elde  edilen 
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sonuçlar,  Meksika  sınırının  tam  kuzeyinde 

içmerkezin onlarca km kuzeyinde sağ yanal atımlar 

gerektirecek  şekilde,  yüzeysel  gözlemlere  çok 

benzerlik  göstermiştir.  (Şekil  8‐49).  Derinlerde  en 

büyük  atım miktarı  2‐3 m  olarak  saptanmıştır. Bu 

değerler  yüzeyde  fay  izinde  ölçülen  değerlerden 

birkaç kat büyüktür.  

 

 
 

Şekil 8-48. Imperial Fayı’nın izi boyunca 1979 Imperial 
Valley depremi ile ilişkili sağ yanal ve eğim atım ötelenmesi 
dağılımları. Depremi takip eden haftalar ve aylar içindeki 
sismik olay sonrası kripten kaynaklanan ötelenme 
büyümelerine dikkat ediniz. Ayrıca, Imperial Fayı’nın 
Mesquite Grabeni’nin güneybatı eteğini oluşturduğu yerde 
(Şekil 8-27, 8-35) Brawley fayı ile arakesitin izdüşürüldüğü 
yerin kuzeybatısındaki daha büyük eğim atım 
ötelenmelerine de dikkat ediniz (Sharp vd., 1982). Jeodetik 
ve sismografik terslenmelerle karşılaştırabilmek için, yatay 
ölçek Şekil 8-49’daki yatay ölçek ile aynı alınmıştır. 
 

Yüzey  ve  derinliklerdeki  kayma  miktarları 

arasındaki  farklılıklar  çok  ilginç  neotektonik 

soruların ortaya çıkmasına yol açmaktadır: Binlerce 

yıl  ve  birçok  depremler  sonucu  fay  yakınındaki 

bloklar  yüzeyde  derindekinden  daha  düşük 

oranlarda mı hareket ediyor? Eğer öyleyse, o zaman 

düşey  eksen boyunca  rotasyonlar ve yüzey  ile yer 

altındaki  çökeller  arasında  bir  ayrılma  yüzeyi 

oluşmuş  olmalıdır.  Alternatif  olarak,  1979 

depreminde  yüzeydeki  kayma  açığı  gelecek 

depremler  ya  da  asismik  kayma  ile  telafi  edilirse, 

uzun  dönemde  bitişik  blokların  rijit  hareketi 

gerçekleşebilir.  

1979 depremini  izleyen  aylar  ve  yıllar  sonra 

Imperial Fayı’ndaki kayma derindeki ve yüzeydeki 

kayma miktarları arasındaki  farkı önemli derecede 

azaltmış  fakat,  tamamen  telafi  edememiştir.  Krip 

şeklinde  yüzeyde  gözlenen  en  büyük  asismik 

hareket,  bazı  yerlerde  yüzeydeki  sismik  kayma 

miktarına eşit büyüklükte olmuştur (Şekil 8‐48). Bu 

bölgede  ve  California’da  başka  yerlerde  yapılan 

jeodetik  ölçümler  krip  şeklindeki  kaymanın 

yüzeysel bir olay olduğunu ve yüzeyden birkaç yüz 

metre  ya  da  birkaç  km  derinliğe  kadar  geliştiğini 

göstermiştir  (Şekil  8‐49  en  alttaki  kesit;  Sharp  vd. 

1988;  Goulty  ve  Gilman  1978).  Krip  sonrası  üssel 

olarak  azalma oranı  ile  ilgili  tahminler, deprem ve 

deprem sonrası yüzeydeki kayma miktarının birkaç 

on  yılda  bile  derindeki  2,5  ile  3,5 metrelik  kayma 

miktarına  ulaşamayacağını  ortaya  koymuştur.  Bu 

yüzden,  yüzey  ile  derindeki  kayma  miktarları 

arasındaki  farklılığın  nedenleri  halen 

çözülememiştir.                   

Aynı  fay  tarafından üretilen  iki büyük  fayda 

ölçülen  çok  az  sayıdaki  karşılaştırmadan  birini 

oluşturdukları  için,  Imperial  Fayı’nda  olan  1979 

depremine  ait  ötelenme  ve  deprem  sonrası  krip 

dağılımlarının ölçülmesi oldukça önemlidir. Bu  tür 

karşılaştırmalar  depremlerin  tekrarlanma 

aralıklarını saptamada büyük önem taşırlar. 

Mw=6,9  büyüklüğündeki  1940  El  Centro 

depremi  Imperial  Fayı’nın  bilinen  60  km’lik  tüm 

uzunluğu boyunca kırılmaya neden olmuştur. 1979 

yılındaki  Mw=6,4  depremi  sadece  fayın  kuzey 

yarısında yüzey kırığı meydana getirmiştir. Şekil 8‐

50’de,  1940  depreminde  Meksika  sınırı  yakınında 

birkaç metreye kadar ulaşan yüzeydeki ötelenmeler 

görülmektedir.  Sınır  güneyinde  tipik  olarak  3 

metrelik  atım miktarları  gözlenmiştir.  Fayın  kuzey 

yarısında  1979  depreminde  gelişen  ötelenme 

miktarları  ile  karşılaştırıldığında,  1940 depreminde 

de  bu  kesimde  birkaç  desimetre  civarında  atımlar 

gözlenmiştir.  Fayın  kuzey  yarısı  boyunca  iki 

depremin  yüzeydeki  kayma miktarı  dağılımındaki 

benzerlikler  kayma  dağılımını  denetleyen  fiziksel 

parametrelerin birçok deprem döngüsünü kapsayan 

süre  boyunca  değişmediğini  göstermektedir  (Sieh, 

1995;  baskıda).  Ayrıca,  1940  depreminde  kuzeye 

doğru  kayma  miktarlarının  azaldığı  yerlerin  1979 

depreminde  güneye  doğru  kayma  miktarlarının 

arttığı  yerlere  karşılık  gelmesi  önemli  olabilir.  Bu 

uyum,  birkaç  deprem  döngüsü  içerisinde  segment 

sınırının varlığını sürdürdüğüne işaret eder. 1940 ve 

1979  depremlerine  ait  yüzeydeki  kayma 

dağılımlarındaki  benzerliklerden  dolayı,  Imperial 

Fayı’nda  gelecekte  olabilecek  bir  deprem  kırığını 

belgelemek.çok.ilginç.olabilir.
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Şekil 8-49. Imperial Fayı 
düzlemi boyunca Hartzell ve 
Heaton’ın (1983) sismografik 
kayıtlarından ve Crook’un 
(1984) jeodetik verilerinden 
belirlenen eşsismik sağ yanal 
kaymanın dağılımı. Şekil 8-48’de 
yüzeydeki eşsismik kayma 
değerleri ile karşılaştırınız.  
   

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
Şekil 8-50. Imperial Fayı 
boyunca 1940 ve 1979’daki sağ 
yanal kaymanın karşılaştırılması, 
fayın bölümlere ayrılması 
(segmentleşmesi) ve bireysel fay 
düzlemi üzerinde depremlerin 
tekrarlanması konsunda ilginç 
soruların ortaya çıkmasına 
neden olmaktadır. 1979 
kırığının kuzeydeki üçte ikilik 
bölümü boyunca değerlerin 
benzerliğine dikkat ediniz. 
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1992 Landers Depremi 
Mw  =  7,3  Landers  depremi  birkaç  temel 

özellik  açısından  1979  Imperial  depreminden 

farklılıklar  gösterir.  Landers  depremi  çok  büyük 

bir  deprem  olmasının  yanında  aynı  zamanda 

daha  karmaşık  bir  yapıya  sahiptir.  Büyüklük 

açısından  günümüzde  en  iyi  belgelenmiş 

doğrultu  atımlı  faylanma  ile  ilişkili  deprem 

olması  nedeniyle,  Landers  depremi  aşağıda 

ayrıntılı  olarak  anlatılmaktadır.  Sismolojik, 

jeolojik  ve  jeodetik  araştırmalar  depremin 

kaynağı,  içeriği  ve  süreçleri  hakkında  önemli 

bilgiler sağlamıştır. 

Landers  depremi,  San  Andreas  Fayı’ndan 

Havza ve Silsile Bölgesi’nin batısına doğru kollara 

ayrılan, egemen olarak sağ yanal atımlı faylardan 

oluşan 80 km genişlikteki Doğu California Kesme 

Gerilmesi  Zonu  (ECSZ)  içerisindeki  faylar 

üzerinde meydana gelmiştir  (Şekil 8‐46).  Jeodetik 

verilerden bu zonun kayma hızı yaklaşık 1 cm/yıl 

olarak hesaplanmıştır (Sauber vd., 1986; 1994). 

Landers  depreminden  iki  ay  öncesi 

süresince,  San  Andreas  Fayı’na  yakın  ana  şok 

kırığının  güneyindeki  faylarda  yoğun  sismik 

etkinlik gözlenmiştir (Sieh vd., 1993; Haukson vd., 

1993).  Bu  tip  sismik  haberciler  California’daki 

büyük  depremlerde  tipik  olaylar  değildir.  Bu 

haberci depremlerden en tipik olanı 28 Nisan 1992 

günü olan Mw = 6,1 büyüklüğündeki  Joshua Tree 

depremidir. Bu depremin artçıları kavisli bir ana 

şok bölgesinin varlığına işaret etmiştir (Şekil 8‐51). 

25  km  uzunluktaki  bu  fay  yüzeyde  kırık 

oluşturmasa  da,  haritalanabilir  çok  küçük  faylar 

boyunca  küçük  kırıklar  oluşturmuştur  (Rymer, 

1992). Bu büyük öncü şoktan iki saat önce ML = 4,6 

büyüklüğünde bir öncü şok meydana geliştir. 

Joshua  Tree  depreminin  artçıları  olağan 

artçı  depremler  şeklinde  gelişmemiştir.  Çünkü, 

çoğu  California  depremlerinin  artçı  serilerinde 

olduğu  gibi  hızlı  bir  şekilde  sönümlenmemiştir. 

İki  ay  süresince  Landers  depremi  ana  şokuna 

kadar  artçı  deprem  etkinliği  kuzeye  doğru 

genişlemiştir.  Haziran  ayının  ortalarına  doğru 

Landers  depremi  ana  şoku  civarında  küçük 

depremler  olmuştur  (Şekil  8‐51).  Ana  şoktan 

saatler  öncesinde,  ana  şokun  1  km  civarında 

birkaç küçük deprem meydana gelmiştir.  

Landers  depremi  25  saniye  içerisinde 

kuzeye doğru  tek  yönlü  yayılarak  beş  sağ  yanal 

atımlı  fay  ve  fay  segmentleri  üzerinde  kırılma 

meydana getirmiştir. Bu faylar: kuzeyden güneye 

doğru  Johnson  Valley,  Landers,  Homestead, 

Emerson  ve Camp Rock  faylarıdır.  Şekil  8‐30’da 

bu  fayların  geometrik  yapıları  ve  yanal 

ötelenmelerin  genelleştirilmiş  paternleri 

görülmektedir. Bu tür karmaşık faylanma olayları 

California’nın tarihsel geçmişinde olağan değildir. 

Fakat, dünyanın başka bölgelerinde, örneğin 1891 

ve 1930  Japonya depremleri  (Şekil 8‐10 ve 8‐36b) 

ve 1920 Haiyuan  (Çin) depreminde (Şekil 8‐8) bu 

tür karmaşık  faylanmalar gözlenmiştir. Harris ve 

Day  (1993)  diri  faylardaki  bu  tür  sıçrama  ve 

süreksiziklerde  gelişen  deprem  faylanmasına 

ilişkin fiziksel koşulları arştırmışlardır. 

Şekil  8‐52,  Şekil  8‐30’dakinden  daha 

ayrıntılı olarak fay zonu boyunca ölçülmüş yanal 

atım  miktarlarını  göstermektedir.  Doğrultu 

boyunca atımlardaki büyük farklılıklar kabuktaki 

kayaçların  dayanımından  daha  büyük  bir 

gerilmeye  ve  faydan  uzak  yerlerde    gelişen 

bükülmelerdeki  farklılıklara  işaret  etmektedir 

(Şekil  8‐22’de,  1906  San  Francisco  depreminde 

görüldüğü  gibi).  Şekil  8‐52b’de  görüldüğü  gibi, 

Camp  Rock  fayı  boyunca  atım  eğrilerindeki 

belirgin  asimetri  Landers  depremine  neden  olan 

faylarda çok tipik olarak gözlenmektedir. Bu olay 

Camp  Rock  fayındaki  faylanmanın,  hemen 

güneyindeki  Emerson  fayının  kırılmasına  neden 

olan  statik  gerilme  sonucu  olduğunu 

göstermektedir. Zachariasen  ve  Sieh  (1995)  Şekil 

8‐53’de  verilen  depremlerin  tarihçesini  ortaya 

koymak  amacıyla,  Emerson  fayı  ile  Homestead 

fayı arasındaki sırçama bölgesinde yer alan küçük 

faylar  boyunca  ölçülen  yanal  atım miktarlarında 

da benzer asimetriler gözlemişlerdir.  

Sismolojik,  jeodetik  ve  jeolojik  ters  çözüm 

verileri depremin enerji boşalımına neden olan üç 

ana  şokun  olduğuna  işaret  etmiştir.  İlk  şok 

Johnson  Valley  ve  Landers  faylarında,  ikincisi 

Homestead Valley  fayında ve üçüncüsü Emerson 

fayında yer almıştır (Wald ve Heaton, 1994; Cohee 

ve  Beroza,  1994). Yüzeyde,  beş  ana  fay  boyunca 

genellikle 2 m’den daha büyük ve yerel olarak en 

fazla  6 m’lik  atımlar ölçülmüştür  (Şekil  8‐18b,  8‐

21d,  8‐30  ve  8‐32).  Ana  şok  başlangıcından  35 

saniye  ve  3  dakika  sonra,  ana  şok  kırığının 

güneyinde,  toplam  20  cm  civarında olmak üzere 

Eureka Peak fayında iki kayma artışı gözlenmiştir 

(Şekil.8‐51;.Hough,.1994).
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Şekil 8-51. Joshua Tree depremi ve arkasından oluşan Landers depreminin birbiri ile ve jeolojik yapılarla ilişkisi. Landers 
depremi (Mw=7,3) Joshua Tree depreminin (Mw=6,1) öncü ve artçı şokları da dahil olmak üzere iki ay önce sismik aktivite ile 
başlamıştır. Joshua Tree depreminin artçı şokları koyu ile taranmış alanda yoğunlaşmış olup, şekil olarak yaklaşık haç şeklinde 
ve haçın merkezi ana şokun dışmerkezi ile çakışıktır. Joshua Tree ve Landers depremleri arasına yayılmış biçimde oluşan artçı 
şoklar küçük artı işaretleri ile gösterilmiştir. Yüzey kırığı oluşturmayan Joshua Tree depreminin kaynağı, büyük noktaların yay 
şeklindeki çizgisi ile temsil edilmiştir. Landers depremi Johnson Valley, Landers ve Homestead Valley Fayları’nın ve şeklin 
kuzeyindeki diğer fayların sağ yanal kayması ile oluşmuştur. Artçı şok faaliyeti daha açık taramalı düzensiz bant şekilli alanda 
çok etkin olup, 7,3 ve 6,1 depremlerinin dışmerkezleri arasında özellikle şiddetli geçmiştir. Landers depreminin daha geniş 
alana yayılmış artçı şokları içi boş daireler şeklinde verilmiştir. Eureka Peak Fayı’ndaki yırtılma Landers depemi 
başlangıcından 30 saniye sonra olmuştur. Burada görülen dışmerkezler Güney California Sismik Ağı tarafından kaydedilen 
M>1,8 depremleri olup, E. Hauksson’ın izniyle temin edilmiştir. 
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Şekil 8-52. Landers Fay Zonu’nun iki kesimi boyunca ölçülen yanal kaymanın ayrıntıları. Lokasyonlar için bkz. Şekil 8-30. (a) 
Emerson Fayı’nın kuzey kesimi boyunca kayma yaygın olarak yaklaşık 3 m’dir. Bu değer kuzeye doğru sadece birkaç yüz 
m’lik mesafe içinde 1 m’den daha küçük bir değere düşmektedir. (b) Kayma büyüklüğü Camp Rock Fayı güneyinde aniden 1 
m’lik bir maksimuma yükselmiş fakat, kuzey ucuna doğru giderek azalmıştır. 

 

Yüzey  kırığı  ile  ilişkisi  zayıf  olan  jeodetik, 

kuvvetli  yer  hareketi  ve  telesismik  verilerin  ters 

çözümüyle,  Şekil  4‐20’de  gösterilen  kırılma  süreci 

ile  ilgili model  oluşturulmuştur.  Özellikle  jeolojik 

açıdan  bu  model  çok  karışıktır.  Çünkü,  fay 

sistemindeki  iki ana sıçrama bölgesi kuzeye doğru 

ilerleyen  kırık  cephesinin  gecikmesine  neden 

olmuştur. Depremin ilk 6 saniyesinde kırık 3,6 km/s 

bir hızla Johnson Valley fayı boyunca kuzeye doğru 

ilerlemiştir. Sonraki 4 saniye içerisinde, kırık çok az 

kuzeye doğru ilerlemiştir. Fakat, güneydeki sıçrama 

bölgesindeki  fayların  (Landers,  Johnson  Valley 

kırığının  en  kuzey  ucu  ve  Homestead  fayı)  atım 

miktarları birkaç metre artmıştır. 10. ile 11. saniyeler 

arasında,  güneydeki  sıçrama  bölgesinin  kuzey 

ucunda sığ kabukta 1 metrelik kaymaya neden olan 

bir enerji boşalımı olmuştur. Bu boşalım, ana şoktan 

saniyeler  öncesinde  Landers  fayındaki  sağ  yanal 

atımlı  fayın hareketi sonucu meydana gelmiş 3 km 

uzunlukta bir bindirme fayının (Şekil 8‐51’de kuzey 

kenarda) kırılmasını temsil edebilir ve depremin ilk 

sinyalinin  sonu  ile  ilgili  olabilir  (Spotila  ve  Sieh, 

1995).  Ayrıca,  depremin  bu  anında  güneydeki 

sıçrama  bölgesinin  tam  kuzeyinde  yer  alan 

Homestead  fayındaki  derinliklerindeki  kırılmayla 

birlikte, güneydeki  sıçrama bölgesinin kuzeyindeki 

faylarda  ilk  kırılmalar  olmaya  başlamıştır.  İzleyen 

birkaç  saniye  içerisinde,  kırık  yukarı  ve  başlıca 

kuzeye doğru  ilerlemiştir. Kırık  cephesi  kuzeydeki 

sıçrama  bölgesine  ulaştığında,  kuzeye  doğru 

ilerleme  gecikmeye  uğramıştır.  Daha  önce  olduğu 

gibi, Homestead Valley ve Emerson fayları arasında 

yer  alan  güneydeki  sıçrama  bölgesindeki  faylarda 

atım miktarı  artmaya  devam  etmiştir. Daha  sonra 

kırık Emerson fayının ucuna kadar ilerlemiştir. 

Bu  tartışmalı  model,  iki  esas  sıçrama 

bölgesinin  Landers  depremi  sırasında  yırtılmayı 

geçici  olarak  engellediğini  göstermektedir.  Kesme 

gerilmesi  sıçrama  bölgelerindeki  ve  kuzeyindeki 

fayların dayanım derecelerini aşmadan önce, herbir 
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sıçrama  bölgesinin  güneyindeki  faylardaki  atım 

miktarları birkaç metre artmış olması gerekir.  

 

 
 

Şekil 8-53. Homestead Valley ve Emerson Fayları arasında 
2 km genişlikteki sıçrama içinde küçük fayların yanal atım 
büyüklüğündeki asimetri, sıçrama içinde eşsismik 
faylanmanın bu dizilimini ifade eder. Güney uçlara yakın 
yerlerdeki en büyük atım değerine sahip küçük faylar 
muhtemelen Homestead Valley Fayı üzerindeki kaymadan 
dolayı oluşmuşlardır. Kuzey uçlara yakın yerlerdeki en 
büyük atım değerine sahip küçük faylar muhtemelen 
Emerson Fayı’daki kaymadan dolayı oluşmuşlardır. Bu 
sıçrama Şekil 8-30’da “3” olarak işaretlenmiştir 
(Zachariasen ve Sieh, 1995). 
 

Her  iki  sıçrama  bölgesindeki  faylara  ait 

hazırlanmış ayrıntılı haritalar, bu deprem kırığının 

ilerlemesinin  gecikmesine  neden  olan  bazı  yapısal 

sebeplerin  olduğunu  ortaya  koymuştur.  Örneğin, 

güney  sıçrama  bölgesinde  faylar  henüz  düzgün 

gidişli  bir  yapı  oluşturamamışlardır.  Şekil  8‐54’de 

bu  süreksiz  fayların  üç  boyutlu  geometrik 

görünümü  sunulmuştur. Landers  fayının kademeli 

yapısı  ve  tektonik  kökenli  morfolojik  yapıların 

olmaması,  Johson  Valley  ile  Homestead  Valley 

fayları  arasında  çok  yakın  zamanlarda  oluştuğuna 

işaret  etmektedir.  Bindirme  fayı  Landers  fayı  ile 

bağlantılı değildir  fakat, Landers Fayı boyunca sağ 

yanal  faylanmanın  neden  olduğu  gerilmeye  karşı 

gösterilen  bir  tepki  sonucu  meydana  gelmiştir. 

Bindirme  fayının  batısındaki  kademeli  faylar 

Homestead  fayının  kuzey  kesiminin  güneye, 

sıçrama  bölgesine  doğru  ilerlemesinin  bir  işaretini 

göstermektedir.  

 

 
 

Şekil 8-54. Landers depreminin güney sıçramasına ait 
fayların blok diyagramı devamlı fayların eksikliğini ve 
sıçramanın gelişen karakterini ortaya koyar. Bu sıçrama Şekil 
8-30’da “2” olarak işaretlenmiştir (Spotila ve Sieh, 1995). 
 

Landers  depreminin  artçıları,  fay  izinin 

altında  5‐15  km  genişlikte  ve  85  km  uzunlukta 

kavisli düşey bir fay zonunu tanımlamaktadır (Şekil 

8‐30  ve  8‐51).  Depremle  ilgili  altı  fayın  yapısal 

ilişkisi  sadece  bu  paternden  ortaya 

konulamamaktadır.  Ancak,  artçı  deprem  dağılımı 

fay  zonu  ile  ilgili  bazı  önemli  yapısal  özellikler 

hakkında  bilgi  sağlamaktadır.  Birkaç  çizgisel  artçı 

deprem dağılımı, yüzey kırıkları oluşturmamış bazı 

fay zonlarının varlığını ortaya koymaktadır. Eureka 

Peak  ve  Johnson  Valley  fayları  arasında 

faylanmamış  kayaçlarda  gözlenen  yoğun  artçı 

depremler, henüz haritalanmamış bağlantılı fayların 

olduğu  bu  bölgede  çok  sayıda  küçük  fayların 

kırıldıklarına  işaret  etmektedir.  Ayrıca,  artçı 

depremler  sismik  faylanma  derinliğini  yaklaşık  15 

km ile sınırlamıştır.  

Her  ne  kadar  bir  metreden  fazla  sağ  yanal 

atımlar  tecrübe  etmiş  olmalarına  rağmen,  artçı 

depremler Homestead Valley fayının güney kesimi, 

Johnson Valley fayının en kuzey kesimi ya da Camp 

Rock  deprem  kırığının  olduğu  bölümlerde 

gözlenmemiştir.  Jeodetik  ölçümlere  ait  ters 
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çözümler Camp Rock  fayı boyunca görülen büyük 

atım  oluşturmuş  faylanmanın  kabuk  içerisine  iki 

km’den daha  fazla uzanmaması  gerektiğini  ortaya 

koymuştur. Artçı deprem gözlenmeyen diğer iki fay 

segmentinde de belki aynı olay söz konusudur. Bu 

bilgiler doğru bile olsa, bir metre ya da daha  fazla 

atım  oluşturmuş  bu  fay  segmentleri  boyunca  artçı 

depremlerin olmamasını açıklamak güçtür.  

Landers  depremi  sırasında,  ana  faylar 

yakınında  yer  alan  çok  sayıda  ikincil  faylarda 

atımlar  olmuştur. Örneğin,  Emerson  fayı  boyunca 

yer  alan  sıkışma  tipi  bir  sıçrama  bölgesindeki 

faylanma  yakındaki  ikincil  bindirme  fayları  ve 

birbirini  kesen  eşlenik  sağ  ve  sol  yanal  doğrultu 

atımlı fayların kırılmasına neden olmuştur (Şekil 8‐

32).  Geçmişte  aktif  olduklarına  dair  birkaç 

morfolojik yapıya  sahip birkaç  ters ve normal  fay, 

ana  faylardan  itibaren birkaç yüz metrelik bir  zon 

içerisinde  meydana  gelmişlerdir  (örneğin,  bkz. 

Zachariasen  ve  Sieh,  1995).  Landers  depremi, 

doğrultu  atımlı  faylar  boyunca  yer  alan  ikincil 

fayların  ana  yapılarla  uyumlu  bir  şekilde 

kırıldıklarını açıkça göstermiştir.             

 

PALEOSİSMOLOJİ               
Bu bölümün çoğunda doğrultu atımlı faylara 

ait  depremlerin  tektonik  ve  yapısal  özellikleri 

konusunda  ayrıntılı  bilgi  verilmiştir.  Doğrultu 

atımlı  faylara  ilişkin depremler önce küresel,  levha 

tektoniği  açısından  ele  alınmış;  sonra  bölgesel 

ölçekte  yapısal  ve  jeomorfolojik  özellikleri 

açıklanmış ve daha sonra doğrultu atımlı faylanma 

ile  ilgili  birkaç  tarihsel  depremler  ayrıntılı  olarak 

açıklanmıştır.  

Şimdi, paleosismoloji konusunda kısa bir bilgi 

verilecektir.  Paleosismoloji  depremler  oluştuktan 

çok  sonra  eski  deprem  izlerinin  araştırılmasıdır. 

Aletsel  dönem  kayıtları  ve  günümüz 

araştırmalarından  önce  olmuş  eski  depremler  ile 

ilgili  bilgiler  olmadan,  sismologların  merak  ettiği 

pekçok  soruya  yanıt  verilemez.  Bu  sorular 

genellikle  tarihsel  dönem  öncesi  depremlerle  (ve 

çok iyi bilinmeyen tarihsel depremlerle) ilgili faylar, 

kıvrımlar  ve  ikincil  etkiler  konusundadır.  Diğer 

önemli sorular, bir deprem döngüsünün uzunluğu, 

bu döngünün düzenli ya da düzensiz oluşu ve bir 

depremle  diğerinin  kaynak  özelliklerinin  benzer 

olup olmadığı ile ilgilidir. 
 

Eski Depremlerle İlgili Jeomorfolojik 

İzler          
Tarihsel  ve  aletsel  kayıtlar  çoğu  yerde  çok 

kısa  ve  eksiktir.  Bu  nedenle,  fay  davranışlarının 

anlaşılması  için paleosismolojik verilere gereksinim 

duyulmaktadır.  Örneğin,  California’da  tarihsel 

kayıtlardan 1857 depremininin oluşumu, etkileri ve 

kırık  uzunluğu  bilinmektedir  (Agnew  ve  Sieh, 

1984).  Dere  kanalları  ve  derecikler  gibi  küçük 

ötelenmiş  morfolojik  yapılar  kullanılarak,  San 

Andreas  Fayı’nda  son  yüzyılda  olmuş  depremlere 

ait  yatay  atımlar  ölçülebilmiştir.  Bu  küçük  ölçekli 

ötelenmelerden  birkaçı  Şekil  8‐43’deki  topoğrafik 

haritada,  690  m  ile  1050  m  işaretleri  arasında 

görülebilmektedir. Küçük derelerde ayrıntılı olarak 

ölçülmüş sağ yönlü ötelenme miktarları yaklaşık 9,5 

m  civarındadır.  Sieh  (1978b)  ve Wallace  (1968)  bu 

ötelenmelerin 1857 depremi  ile  ilgili olduğunu  ileri 

sürmüşlerdir. Çünkü:  (1) bu ötelenmeler o yerdeki 

en  küçük  ötelenmelerdir,  (2)  yirminci  yüzyılda, 

orada  krip  olayı  gözlenmemiştir,  ve  (3)  tarihsel 

kayıtlar,  yeni  kanalların  büyük  depremlerin 

tekrarlanmasından  daha  sık  bir  şekilde  fayları 

kestiğini göstermektedir.   

Jeodetik  ölçümler  de  bu  sonuçları 

desteklemektedir. Fayın,  ilk olarak  1855’de  zincirle 

ölçülen  bu  bölümü  boyunca  yakın  zamanlarda 

yapılan bir dizi GPS ölçümü, 1857 depreminde  fay 

boyunca  11±2  metrelik  kaymanın  olduğunu 

göstermiştir  (Grant  ve  Donnellan,  1994).  Daha 

güneydeki  küçük derecikler  ve  alüviyal  yelpazeler 

yaklaşık  6,5  ile  7 m  arasında  değişen  ötelenmeler 

göstermektedir. Bu ötelenmeler de 1857 depremine 

atfedilmektedir.  Jeodetik  ve  jeolojik  ötelenme 

miktarlarındaki  farklılıklar,  faydan birkaç metre  ile 

birkaç  yüz  metre  uzakta  fay  dışı  büklümden 

kaynaklanmaktadır. Örneğin,  Şekil  8‐55b’de  birkaç 

metrelik  büklüm  gösteren  ötelenmiş  derenin  akış 

yönündeki büklüm görülmektedir. 

Bu miktarların iki katı kadar olan ötelenmeler 

bu  bölgede  yaygın  olarak  görülmektedir. Örneğin, 

Şekil  8‐23’de  ön plandaki  bir derecik  San Andreas 

Fayı  boyunca  16  m  ötelenmiştir.  Bu  ötelenme 

miktarı  1857  depreminde  8  m  ve  önceki  1480 

depreminde  8  m  (K.  Sieh  ve  C.  Prentice 

yayınlanmamış  veriler)  olmak  üzere  iki  deprem 

tarafından meydana getirilmiştir.  

Geçmiş  depremlerle  ilgili  eşsismik  kayma 

miktarlarını saptamak için küçük morfolojik yapılar 

oldukça  yaygın  olarak  kullanılmaktadır.  Lindwall 

vd.  (1989)  Superstition  fayı  boyunca  pek  çok 

ötelenmiş  morfolojik  yapılar  (genellikle  dereler) 

tespit  etmişlerdir.  Bu  yapıların  çoğu  Mw  =  6,6 

büyüklüğünde 1987 Superstition depremi sırasında 

ve  sonrasında  olan  ötelenme miktarlarının  iki  katı 

kadar ötelenmeler göstermektedirler. Şekil 8‐56a’da 
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Şekil 8-55. San Andreas Fayı boyunca ötelenmesi 1857 depremine atfedilen küçük yapıların topoğrafik haritaları. (a) Üç 
küçük alüviyal yelpaze; bunların kaynak derelerindeki ötelenme yaklaşık 6,5 m’dir (Sieh, 1987b’den değiştirilmiş olarak). (b) 
Yaklaşık 7 m ötelenmeden önce genç alüviyal yelpaze içinde oyulmuş kanal. Uçları arasındaki mesafe 7 m olan ince oklar 
kanal segmentlerinin fay zonu içine izdüşümünü temsil ederler. Kanalın mansap segmentinin olası sağ yanal bükülmesine 
dikkat ediniz (Grant ve Sieh, 1994’den değiştirilmiş olarak). (c) Sığ kanallar memba segmentinden yaklaşık 7 m ve 21 m 
ötelenmiştir. İnce oklar kanal segmentlerinin fay zonu içine izdüşümünü temsil ederler. Kutulardaki sayılar ölçülen 
ötelenmeleri temsil eder (Grant ve Sieh, 1993’den değiştirilmiş olarak). 
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bu  yapılara  ait  veri  seti  sunulmaktadır.  Şekil  8‐

56b’de  ise  fay  boyunca  1987  depreminde  olan 

kayma grafiği ile üst üste çakıştırılmış veri setinin 

tümü  gösterilmektedir. Daha  açık  renkli  çizgiler, 

1987’deki  yerel  ötelenme  miktarlarının  çarpan 

değerlerini  temsil  etmektedir.  Paleosismolojik 

ötelenme  miktarlarının  bu  çarpanlar  üzerine 

düşme  derecesi  aynı  zamanda  bu  faydaki 

depremlerin  karakteristik  kayma  fonksiyonunun 

bir  ölçüsüdür.  Lindvall  vd.  fay  üzerinde  önceki 

kayma  olayının  1987  olayıyla  yaklaşık  aynı 

boyutta  olduğu  sonucuna  varmışlardır.  Bu 

araştırmaclıarın  verileri  ayrıca  daha  eski 

depremlerin  1987  depremindekine  benzer 

ötelenmeler meydana  getirdiğini  göstermektedir. 

1987  depreminden  sonra  önemli  miktarda  krip 

olayı  olduğu  için,  ölçümlerinin  paleosismolojik 

öneminin tartışmasında bu tür asismik kaymaları 

dikkate almak zorunda kalmışlardır. 

 

 
 

Şekil 8-56. Bu harita ve grafik, fayların (bir depremden diğerine) kabaca benzer miktarda (“karakteristik”) kayma eğiliminde 
olduğu açıklamasına bir örnektir. (a) Güney California’da Superstition Hills Fayı’na bitişik kumullar. 1987 depreminde 
(Mw=6,6) kumullar 70±5 cm sağ yanal ötelenme göstermiştir. Daha yaşlı olan kumulun toplam ötelenmesi 120±20 cm; yani 
yukarıdakinin yaklaşık iki katı olup, bu sahadaki kaymanın en azından en son iki deprem sırasında benzer olduğuna işaret 
etmektedir. (b) Superstition Hills Fayı boyunca çok sayıdaki lokasyonda küçük sağ yanal ötelenmeler bu fay boyunca 
karakteristik deprem hipotezini kuvvetli şekilde desteklemektedir (Lindwall vd., 1989’dan tekar çizilmiş olarak). 

231



Geçmiş  depremlerin  karakterize  etmede 

jeomorfolojik  kanıtların  kullanıldığı  çok  sayıda 

örnek  bulunmaktadır.  Örneğin,  Berryman  vd. 

(1992)  Yeni  Zelanda’daki  suskun  Alpin  fayı 

boyunca  herbiri  6  m’lik  sağ  yanal  ötelenmeler 

oluşturmuş iki depremle ile ilgili kanal ötelenmeleri 

saptamışlardır.  Bu  küçük  ötelenmeler  faydaki 

yerdeğiştirme  hareketinin  baskın  olarak  doğrultu 

atımlı  olduğuna  işaret  etmektedir.  Alaska’daki 

Denali Fayı boyunca ötelenmiş neo‐buzul morenleri 

ve akarsu kanalları her biri 7  ile 15 m ötelenmelere 

işaret  eden  sağ yönlü doğrultu atımlı  faylanma  ile 

ilgili  tarihsel dönem öncesi depremlere  ilişkin  izler 

sunmaktadır  (Sieh  1981). Kuzey Anadolu Fayı’nda 

son  elli  yılda  bir  dizi  orta‐büyük  depremlere  ait 

ötelenmeler,  depremlerden  yıllar‐onlarca  yıl  sonra 

saptanmıştır  (Barka, 1995 baskıda;  Şekil 8‐7). Deng 

ve  Zhang  (1984)  Çin’de  1931  yılında  olan  M=8,0 

büyüklüğündeki  depremden  elli  yıl  sonra  171 

ötelenmiş yapıya ait ölçüm değerlerini bir diyagram 

haline  getirmişlerdir  (Şekil  8‐57).  Bu  diyagramda 

birkaç  ötlenme  miktarının  10  m  ve  birinin  15  m 

civarında olduğu görülmektedir. 

Depremlerin  jeomorfolojik  izleri  genelde 

stratigrafik  izlere  göre  daha  kolay  erişilebilir  olsa 

da,  ötelenmiş  yapıların  yorumlanması  ile  ilgili 

önemli belirsizlikler bulunmaktadır. Stratigrafik ya 

da  kronolojik  veriler  kullanılmadan,  herhangi  bir 

ötelenmiş  yapıdaki  değerler  ile  deprem  sayılarını 

ilişkilendirmek  çok  zordur.  Aynı  şekilde, 

tamamlayıcı  stratigrafik  veri  olmaksızın,  kayma 

sonrası ya da ara sismik dönemlerdeki krip olayları 

ile  eşsismik  kayma  miktarlarını  ayırt  etmek  çok 

güçtür. Ayrıca, ötelenmiş yapılar ile ilgili aşınım ya 

da  depolanma  sonucu  olan  değişimler,  olayların 

oluşumlarından onlarca, yüzlerce ya da binlerce yıl 

sonra  ötelenme  miktarlarının  doğru  olarak 

saptanmasını engellerler.          

 

Eski Depremlerle İlgili Stratigrafik İzler   
Sedimenter  bir  seride  gelişmiş  bir  ötelenme 

miktarı,  jeomorfolojik  ötelenmelere  göre  daha 

güvenilir bir  şekilde ölçülür ve daha doğru olarak 

tarihlendirilebilir.  Çökelim  hızının  düşey 

deformasyon  hızından  daha  yüksek  olduğu  ve 

tabakalanmanın  korunduğu  jeolojik  ortamlarda, 

ayrı  ayrı  deprem  horizonları  çok  iyi  bir  şekilde 

korunabilir.  

 

Basit Örnekler 
Şekil 8‐58’de doğrultu atımlı  faylar  ile  ilgili 

paleosismolojik  verilere  ait  ideal  bazı  örnekler 

görülmektedir.  Şeklin  ortasındaki  haritada,  altı 

kuramsal kesitin herbirinin yerleri görülmektedir. 

Altı  kesitin  hepsi,  siyah  renkli  tabakanın  üst 

seviyesi  yer  yüzeyinde  olduğu  zaman  oluşmuş 

faydaki  kayma  ve/veya  sismik  sarsıntıya  ait  izi 

göstermektedir.  a  ve  c  kesitlerinde  basit,  düşey 

doğrultu atımlı faylardaki hareket görünmektedir. 

Faylanmış  tabakalardaki  düşey 

yerdeğiştirmlerdeki  farklılık her üç yerde oluşan 

doğrultu atımlı hareketin bileşeni ile ilgili ipuçları 

vermektedir.  Düşey  yerdeğiştirme  bileşeni  Şekil 

8‐58a’da  gösterilen  fay  boyunca  bir  sarplığın 

oluşması sonucu meydana gelmiştir. Sarplığın alt 

yarısında  yer  alan  üçgenimsi  kama  şeklindeki 

döküntü,  deprem  zamanında  zemin  yüzeyini 

oluşturan  deprem  horizonunun  üzerini 

örtmektedir.  Daha  sonraki  gelişen  örtü  deprem 

horizonunun ve  fay sarplığının gömülmesine yol 

açmıştır. Şekil 8‐58c’de de sarplık oluşmuş, ancak 

faylanma  yukarı  doğru  yüzey  tabakasına  kadar 

erişememiştir.  Buna  karşın  deprem  horizonu 

belirgin  olarak  görülmektedir.  Çünkü:  (1)  faya 

komşu  deforme  olmuş  tabakalar  kalınlaşmamış 

ya  da  incelmemiştir  ve  (2)  üstteki  tabakalar 

deforme  olmamış  ve  sarplığın  üzerine  uyumsuz 

olarak  gelmişlerdir.  Şekil  8‐58b  yüzeyin  altında 

yer alan  iki kademeli fayı göstermektedir. Kesitte 

iki  fay  arasındaki  sıçrama  bölgesinde  gelişmiş 

ikincil  deformasyonlar  görülmektedir.  Deprem 

horizonu,  üstteki  çökellerle  doldurulmuş  olan 

kırıklar,  yarıklar  ve  tiltlenmiş  bloklardan  ibaret 

küçük  bir  köstebek  izi  şeklinde  belirgin  olarak 

tanınabilmektedir.

 

 
Şekil 8-57. Fuyun Fayı’nın (Çin) 180 km’lik yüzey kırığının üç segmenti boyunca sağ yanal ötelenme. Fay, 1931 yılında 
M=8,0 depremi ile harekete geçmiş fakat, deprem sırasında oluşan ötelenmeler yarım asır sonra ölçülebilecek kadar 
jeomorfik olarak iyi korunmuştur. 14 m’lik maksimum ötelenme, tek bir sismik olaya ait olarak belgelenmiş en büyük 
doğrultu atım ötelenmesidir (Deng ve Zhang, 1984). 
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Şekil 8-58. Doğrultu atımlı faylar boyunca idealleştirilmiş bu enine kesitler paleosismik olaylar için değişik türdeki kanıtları 
göstermektedir. Kalın siyah tabakanın tepesi deprem horizondur. Siyah yatay çubukların uzunluğu 1 m’dir. Lokasyon 
haritasındaki oklu çizgiler antiklinal kıvrımlarının tepesini göstermektedir. Bazı faylar boyunca katmanlarda görülen 
eşleşmeme durumları, doğrultu atımlı hareketin bir belirtisidir. 

 

Kıvrımlanma ve tiltlenme doğrultu atımlı fay 

zonlarında  yaygın  olarak  görülmektedir. Örneğin, 

Şekil 8‐58d, siyah  renkli  tabakanın üst seviyesi yer 

yüzeyine karşılık geldiği zamanda, iki kademeli fay 

arasındaki  sıçrama  alanında  oluşan  bir  antiklinali 

göstermektedir.  Her  ne  kadar  yüzeyinde  hiçbir 

faylanma,  yarılma  ya  da  kırılma  görünmese  de, 

siyah  tabakanın  üst  seviyesi  belirgin  bir  deprem 

horizonunu  temsil  etmektedir.  Bu  seviyenin 

altındaki  tabakalar  aynı  derecede  kıvrımlanma 

gösterirken,  bu  seviyenin  üzerindeki  tabakalar 

deforme  olmamışlardır.  Daha  genç  tabakaların 

kalınlıkları  bitişikteki  kıvrımın  şekli  ve  genliğine 

bağlı olarak değişir. Bunun gibi bir deprem sonrası 

katmanı  için  çizilen  yapı  kontur  haritası,  fay 

boyunca  düşey  deformasyonun  geometrisi  ve 

genliğini  ortaya  çıkarır  (örnek  olarak  bkz.  Sieh, 

1984). 

Şekil  8‐58e  ve  f  faylanma  sonucu  oluşmuş 

sıvılaşmayı göstermektedir. Bu nedenle, stratigrafik 

çözünürlük  sınırları  içerisinde,  sismik  sarsıntı 

faylanma  ile  aynı  zamanda  oluşmuştur.  Şekil  8‐

58e’de sıvılaşmış kum tabakası faylanma sonrasında 

fay boyunca yukarı doğru hareket  ederek, deprem 

horizonuna  baca  şeklinde  sokulmuş  bir  sıvılaşma 

yapısı oluşturmuştur  (bkz. Bölüm 12’de  sıvılaşma). 

Kesitte,  kumun  boşalması  sırasında  fay  zonunun 

aşınması  belirgin  olarak  görünmektedir.  Bu  özel 

durumda  fay  eğim  atımlı normal bileşene  sahiptir. 

Şekil 8‐58f’de,  iki kademeli kesme kırığı arasındaki 

233



 

sıkışma  tipi  sıçrama  bölgesindeki  bir  antiklinalin 

zirvesindeki  bir  krater  görülmektedir.  Şekil  8‐

58e’deki  kum  volkanından  farklı  olarak,  bu  krater 

bir kanal ya da yarıkla tabandan beslenmemektedir. 

Faylardaki  ani  kayma doygun  tabakalarda  yüksek 

gözenek  basınçları  oluşturur.  Bu  basınç,  kıvrımın 

çekirdeğinden malzemelerin boşalmasına yol açar.  

Şekil  8‐59’da  doğrultu  atımlı  faylanma 

sırasında  gelişmiş  örselenmeye  ilişkin  iki  gerçek 

örnek verilmiştir.  Şekil  8‐59a’da Los Angeles’ın  55 

km  kuzey  doğusunda  yer  alan  Palet  Creek 

bölgesindeki bataklık,  akarsu ve  rüzgar  çökellerini 

kesen  San  Andreas  Fayı’na  ait  iki  fay  kolu 

görülmektedir. Siyah  tabakalar  siltli bataklık  turba 

seviyelerini  göstermektedir.  Diğer  çökel  seviyeleri 

akarsu  kum  ve  çakıl  tabakaları,  rüzgar  kökenli 

siltler ve  çok  ince kumları  temsil  etmektedirler.  71 

No.lu  birimin  tam  altında,  turba  tabakasının  üst 

seviyesi,  en  belirgin  olarak  tanımlanan  V  nolu 

olayın deprem horizonudur. V nolu olay ile ilgili en 

belirgin  delil,  solda  fayın  üst  kısmındaki  gömülü 

sarplıktır. Kaymanın düşey bileşeni yaklaşık 30 cm 

yükseklikte bir sarplık oluşumuna neden olmuştur. 

Faydaki  tabaka  kalınlıkları  ve  fasiyeslerdeki 

uyumsuzluklar  önemli miktardaki  doğrultu  atımlı 

harekete  işaret  eder.  Fay  sarplığı  faylanmamış 

rüzgar  ve  akarsu  çökelleri  tarafından  örtülmüştür. 

71  nolu  birimin  altında  yer  alan  kalın  turba 

seviyesinin  üst  kısmı  ve  deprem  horizonunun 

üstünde  yer  alan  çok  ince  turba  seviyesinden  (72 

nolu birim) yapılan radyometrik yaş tayinleri 1480’li 

yıllarda  olmuş  bir  deprem  tarihine  işaret 

etmektedir.  

V  nolu  olayla  ilgili  daha  gizli  fakat  yine  de 

zoraki  delil  Şekil  8‐59a’da  gösterilen  diğer  fayda 

saptanmıştır  (iki  sonraki  depremde  faydaki  düşey 

yerdeğiştirme,  bu  şekilde  yeniden  eski  konumuna 

getirilmiş ve 71 nolu birim ve daha genç tabakalarda 

çok  az bir uyumun olduğu görülmüştür.)  İki kalın 

turba seviyesi ve 71 nolu birimin altında arada yer 

alan  tabaka  fayın  solunda  şiddetli  bir  şekilde 

bozulmaya  uğramıştır.  Bu,  V  nolu  olay  sırasında 

doğrultu  atımlı  hareket  sonucu  yüzeye  yakın 

kesimin  yırtılmasıyla  meydana  gelmiştir.  Bu 

seviyenin üzerinde yer alan bozulmuş  tabakalar ve 

düzensiz  deprem  horizonu  71  nolu  birim,  rüzgar 

kökenli  birim  ve  72  nolu  turbalı  birim  tarafından 

örtülmüştür.

  

 
 

Şekil 8-59. Doğrultu atımlı fay zonlarında paleosismik olayların mostralarına ait enine kesitlere örnekler. (a) San Andreas 
Fayı üzerinde yaklaşık M.S. 1480’de bataklık turbalarını, eoliyen siltlerini ve akarsu kum ve çakıllarını verev sağ yanal kayma 
ile kesen fay. Bir inç yarım metreye eşittir (Sieh, 1978a). 
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Şekil 8-59. (b) San Andreas Fay Zonu’nda yaklaşık M.S. 800’de eğim atımlı faylanma ile ilişkili kum fışkırması. 
 

Şekil  8‐59b’de  yaklaşık  800  yılında  San 

Andreas  fay  zonu  içerisinde  eğim  atımlı  fay 

boyunca oluşmuş bir kum volkanını görülmektedir. 

Deprem  horizonu  AD  800  olarak  gösterilen  kalın 

turba  tabakasının  üst  seviyesidir.  Kum  volkanı 

sonrası  yaşa  sahip  iki  fay  kolaylıkla 

tanımlanabilmektedir.  Çünkü,  bu  faylar  kum 

volkanı  sonrası  oluşmuş  birimlerin  yer 

değiştirmesine  neden  olmuştur.  Yarmada  ayrıca 

kumun  boşalması  sonucu  bataklık  içerisinde 

kazılmış  bir  krater  gözlenmektedir.  Krater,  sağ 

tarafı düşmüş 20 cm eğim atım gösteren aşınmış bir 

fay  boyunca  yer  almaktadır.  Şekil  8‐58b’de  kum 

volkanını  besleyen  baca  ve  kumun  yer  yüzeyine 

çıktığı krater belirgin olarak gözlenmektedir. Kum 

volkanı bacası ve kraterinden boşalan kum seviyesi 

800  tarihli  turba  seviyesinin  üzerine  gelmektedir.  

   

 

Çoklu Olaylar 
Hendek  kazılarında  genellikle  birden  fazla 

olaya  ait  deprem  horizonları  görülür.  Stratigrafik 

bir  dizilimde  birden  daha  fazla  olay  çok  daha 

karmaşık  kayıtlar  sunarlar,  bu  kayıtlar  yine  de 

çözülebilmektedir.  

Şekil  8‐60’da  Pallet  Creek’te  San  Andreas 

Fayı’nda  açılmış  bir  fay  kazısı  (hendek)  duvarı 

görülmektedir. Kesitte 750 yılı ile 1857 yılı arasında 

olmuş sekiz depreme ait izler görülmektedir. Herbir 

deprem  izi  küçük  dikdörtgen  şekillerle 

gösterilmiştir.  Dik  dörtgen  içerisindeki  ilk  harf 

depremi  tanımlayan harftir  (yani Z, X, V, T, R,  I, F 

ve D depremleri). En genç deprem horizonu  (M.S. 

1857)  88  nolu  birimin  üst  seviyesidir. Deprem,  88 

nolu birim içerisinde 88 nolu birime ait alev biçimli 

diapirlerin oluşumuna yol açmıştır. 1857’den önceki 

deprem horizonu  (M.S.  1812)  81 No’lu  birimin üst 

seviyesidir. Kesitin sağ kenarı yakınında, bu birimin 

üzerinde bir kum volkanı yer  almaktadır. V No’lu 

olay  (yaklaşık M.S. 1480 yılı) 68 No’lu birim zemin 

yüzeyinde  olduğu  zaman  meydana  gelmiştir. 

Hendek duvarında, kesitin sağ kenarından yaklaşık 

ikinci metrede bir yarık V No’lu olaya ait bir yarığı 

temsil etmektedir. T No’lu olay (yaklaşık M.S. 1350) 

61  No’lu  birim  çökeldikten  hemen  sonra 

oluşmuştur.  Bu  olaya  ait  deliller  kesitin  sol 

kenarından  2  ile  4  metrelerde  yer  alan  çökmeler, 

yarıklar  ve  deformasyonlardır.  I  No’lu  olay 

(yaklaşık M.S.  1000) kesitin  sağ yarısında  45 No’lu 

birim  üzerinde  üçgen  biçiminde  büyük  bir  kum 

volkanı örtüsü meydana getirmiştir. Kum kaynağı, 
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45 No’lu birimin bir metreden daha az altında yer 

alan  43  nolu  birimdir.  Yaklaşık  M.S.  800  yılında 

olmuş F No’lu olaya ait en belirgin iz, davul biçimli 

iki  kraterdir.  Bu  kraterler  kesitin  sol  kenarından 

itibaren 2  ile 4 metrelerde yer alan 39 No’lu birime 

ait  kum  ve  siltle  doldurulmuştur.  Bu  kraterler 

bacasız olarak görünmektedir ve olasılıkla kraterler 

içerisinde  yer  alan  çökellerin  depolanmasıyla 

oluşmuş  olmalıdırlar. Kraterlerden uzaklaştıkça  38 

No’lu birimin kalınlıklarının artması bu iki kraterin 

antiklinali zirvesinde oluştuğunu göstermektedir. F 

olayı  ile  ilgili  kraterlerin  bir  kısmı  aşınmıştır.  Bu 

aşınım, F olayından yalnızca birkaç on yıl önce olan 

D olayı  sırasındaki  faylanma ve  sıvılaşmaya  işaret 

etmektedir. 34 No’lu birim  içerisindeki birkaç alev 

biçimli kum laminaları ve 33 No’lu birimdeki faylar 

kraterlerin  altında  halen  görünebilmektedir.  Bu 

paleosismolojik  kayıtlar  Sieh  (1978a)  tarafından 

ayrıntılı olarak açıklanmıştır.  

Şekil  8‐61’de  çok  sayıda  karmaşık  deprem 

izlerini  içeren  bir  hendek  duvarı  örneği 

görülmektedir.  Orta  California’da,  Bidart 

bölgesinde, San Andreas Fayı üzerinde açılan 4,5 m 

derinlikteki bu  fay kazı  logunda, altı belki de yedi 

büyük  depreme  ait  izler  tespit  edilmiştir.  Şekil  8‐

61a’da,  bu  olaylara  ait  deprem  horizonları  ve 

radyakarbon yaş tayinleri gösterilmiştir. Fay kazısı, 

büyük  bir  yelpazenin  uç  kısmında  yapılmıştır. 

Çökeller  egemen  olarak masif  killi,  kumlu moloz 

akma  çökelleri,  normal  derecelenme  gösteren 

(durgun  su  ortamı)  siltli  ince  kumlar  ve  laminalı‐

çapraz  tabakalı  siltli  ince kumlardan oluşmaktadır. 

Düşey  taramalı  çizgilerle  gösterilen  belirsiz 

paleosollar  ve  biyotürbasyonla  oluşmuş  üstteki 

birkaç  santimetrelik  tabakalar, herbiri on yıl ya da 

daha  fazla  süreli  bir  düzine  çökelim  boşluklarını 

(kesintileri) temsil etmektedir. Şekil 8‐61b, c ve d’de, 

paternsiz  olarak  gösterilmiş,  yaygın  bir 

biyotürbasyona  uğramış masif  çakıllı,  kumlu,  siltli 

birimler  yüz yıl  ya da  bin  yıl  çökelim boşluklarını 

karakterize  etmektedir.  Detritik  kömürlü 

seviyelerden  alınan  örneklerin  yaş  tayinleri  bu 

kısmın  günümüzden  önce  3300  yıl  ile  günümüz 

arası  bir  döneme  karşılık  geldiğini  ortaya 

koymaktadır.  

En  yeni  olay  sırasındaki  yer  yüzeyi,  kazı 

yüzeyinin  40  cm  altında  belirgin  olarak 

görünmektedir.  Bu  yüzey  Şekil  8‐61a’da  “1857” 

olarak gösterilmiştir. Bu olaya ait iz “1” No’lu daire 

ile  gösterilmiştir  (Şekil  8‐61b).  En  üstteki  deprem 

horizonu  bir  çöküntü  içerisinde  bir  antiklinal 

büklümünden  oluşan  16 m  genişlikte  bir  köstebek 

izi  şeklinde dört  ana  fay  izinden oluşmaktadır. Bu 

köstebek  izi  şeklindeki deformasyon  1857 depremi 

sırasındaki  en  az  7  metrelik  bir  doğrultu  atımlı 

ötelenme sonucu meydana gelmiştir (Şekil 8‐55b’de 

gösterilen  dere  ötelenmesinin  yakınında  bir  yer).

 

 
Şekil 8-60. Hendek logu, San Andreas Fayı üzerinde M.S. 750 ile 1857 arasında sekiz depreme ait kanıtları göstermektedir. 
Karelaj aralığı 1 m’dir. Daha büyük ölçekli harita için bkz. Sieh (1978a).  

 

Kesitlerde, önceki depremlerin neden olduğu 

tiltlenmiş  bloklar,  yarık  doguları  ve  kolüviyal 

kamalar  gösterilmiştir.  Bu  depremlere  ait  en  genç 

deprem  horizonu  “1220‐1500”  rakamları  ile  temsil 

edilmektedir  (Şekil  8‐61a).  Bu  depreme  ait 

deformasyonlar, Şekil 8‐61a’nın sağ kenarı yakında, 

2 No’lu dairenin yakınında yer almaktadır. Burada 

yüksek  derecede  biyotürbasyona  uğramış  bir 

horizon  içerisinde,  izler  yelpazelenme 

göstermektedir.  Bu  fayların  üzerinde  oluşmuş  bu 
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faylar  ve  tepecikler  siltli  ve  ince  kumlu  tabakalar 

tarafından  örtülmüştür.  Bu  deformasyonun 

üzerindeki  seviyenin  yaşı  on  beşinci  yüzyıl  ya  da 

öncesini vermiştir.  

 

 
 

Şekil 8-61. Bu hendek logu orta California’da Carrizo düzüğündeki San Andreas Fayı’nda son 3000 yılda meydana gelen 
birkaç büyük depreme ait kanıtları göstermektedir. En üstteki şekil (a) diğer şekillerin (b, c ve d) yerlerini göstermektedir. 
Şekil (d) gerçekte hendeğin karşı duvarına ait olup, ters döndürülmüştür (C. Prentice ve K. Sieh verileri; yayınlanmamış). 
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Şekil 8‐61c’de, yaklaşık M.S. 1000 yılında olan 

bir  depreme  ait  yarıklar  ve  tiltlenme  izleri 

görülmektedir.  “3”  yakınında,  karmaşık  faylar  ve 

yarıklar  bulunmaktadır  (Şekil  8‐61c).  Bu  yapılar 

üstteki  iyi  tabakalanmış  kumların 

depolanmasından  öncesi  ve  kalın,  iyi  boylanmış 

çakıl depolanmasından sonrası yaşa sahiptir.  

Şekil  8‐61c’de,  M.S.  1000  yılından  önce  bir 

yaşa  sahip  kalın  çakıl  biriminin  tabanında  yukarı 

doğru  sona  eren  biyotürbasyona  uğramış  birim 

(“4”) içerisinde de faylar olduğu görülmektedir.  

Şekil  8‐61d’de,  en  az  iki  eski  deprem  izi 

görülmektedir.  “5”  olarak  gösterilen  masif  fakat 

heterojen  birim,  fay  sarplığının  düşen  kısmında 

oluşmuş kama biçimli bir çökeli  temsil etmektedir. 

Kolüviyal  kama  fay  sarplığının oluşumundan  sonra, 

fayın  yükselen  bloğundan  aşınan  malzemelerin 

birikmesi  sonucu meydana gelmiştir. Kamanın üst 

yüzeyi fay sarplığından uzaklaşacak şekilde yamaç 

eğimine  sahiptir.  Sarplık  en  azından  kama 

yüksekliği  kadar  olup,  30  cm  olmalıdır.  Kama 

içerisindeki derecelenmeler sarplığın en azından iki 

depremle  oluşmuş  olabileceğine  işaret  etmektedir. 

Bu  delil  belirsiz  olsa  da,  kamanın  günümüzden 

önce  3000  ile  1800  yıl  arası  bir  dönemde  oluşmuş 

olması bu olayların varlığını desteklemektedir (San 

Andreas  Fayı’nın  bu  kesiminde  büyük  depremler 

arasındaki  suskunluk  dönemleri  genellikle  birkaç 

yüz  yıldan  daha  azdır).  Kamayı  örten  birimin 

tabanında  çok  sayıda  fayın  üst  kısımlarının 

silinmesi,  bu  dönem  içerisinde  en  azından  büyük 

bir depremin olduğuna  işaret etmektedir. Kamanın 

türemiş  olduğu  fay  sarplığına  doğru  tiltlenmesi 

üstteki  kama  biçimli  iyi  tabakalanmış  kumlar  ve 

siltlerin çökelimden sonra olmuştur. Bu tabakaların 

sağa  doğru  incelmesi,  bu  tabakaların  kolüviyal 

kamanın  eğimli  üst  seviyesinde  çökeldiğini 

göstermektedir. Günümüzde de bu tabakaların sağa 

doğru  tiltlenmesi  bu  tabakaların  çökelme  sonrası 

tiltlenmiş  olduklarına  işaret  etmektedir.  Bu 

tiltlenme  4 No’lu  olay  sırasında  ya  da  daha  önce 

olmuştur.  

Bu  fay kazısında gözlenen  en  eski olay, kazı 

tabanında,  “6”  No’lu  daire  yakınında 

görülmektedir.  Burada  daha  yaşlı  çökeller,  daha 

sonraki  oluşan  çökellerden  önce  tiltlenmiştir.  Bu 

tiltlenme  fay yakınındaki yanal  atımla  ilgilidir. Bu 

en  eski  olay  günmüzden  3000  yıl  önce  meydana 

gelmiştir.            
 

Güçlükler 
Kökler,  kemirilme  gibi  biyolojik  süreçlerle 

tabakaların  bozulması  ya  da  düşük  çökel  hızları 

paleosismolojik  izlerin belirsizleşmesine yol açar. 

Örneğin,  Şekil  8‐61’de  gösterilen  alanda 

kemirilme  süreçleri  sonucu  yaygın  oygu  izleri, 

M.S. 1000  ile 1500, gümüzden önce 1800  ile 1000 

yılları ve günümüzden  önce  1800  ile  3000  yılları 

arasında  çökelmiş  homojen  tabakaların 

oluşmasına  neden  olmuştur.  Bu  tür  oygu  izleri, 

çökelim hızlarının çok düşük olduğu zamanlarda 

olmuştur. Çökelim yerel ölçekte yelpazede sınırlı 

olduğu  zaman,  yüksek  derecede  biyotürbasyona 

uğramış birimler uzun zaman boşlukları ile temsil 

edilir. 

Bu  tür zaman boşlukları  sırasında, deprem 

horizonları silinebilir ya da üst üste binmiş olarak 

görünebilir. İkinci en genç deprem horizonu (Şekil 

8‐68b’de “2” ile gösterilmiş) yaklaşık M.S. 1220 ile 

1500 arasında olmuş dört olayı temsil etmektedir. 

Biyotürbasyon  ve  yavaş  alüviyal  çökel  birikimi 

yalnızca bir olaya ait görünüm verir. Fay kazıları 

yakınlarında,  bu  üç  yüz  yılda  çökelimin  daha 

sürekli  olduğu  yelpazenin  bu  kısmında,  belirgin 

olarak dört  olaya  ait  izler  görünmektedir  (Grant 

ve Sieh, 1994). 

Ardışıklı  olaylara  ait  izlerin  üst  üste 

binmesi karmaşık stratigrafik ve yapısal ilişkilerin 

olmasına yol açar. Şekil 8‐59’da gösterilen yerden 

doğrultu  boyunca  üç  metre  uzakta  açılan  fay 

kazısında, bu fay boyunca dört olaya ait karmaşık 

izler gözlenmiştir. Şekil 8‐62’de sağ alttaki kesitte 

(F)  bu  ilişkiler  gösterilmektedir.  Şekil  8‐62’de, 

kesitlerde  görülen  ardışıklı  olaylarla  ilgili 

karmaşık  ilişkileri  açıklamak  için  tipik  altı  blok 

diyagram görülmektedir. Yaklaşık M.S. 1100’deki 

bir  olay  sırasında,  doğrultu  atımlı  hareket  bir 

yarığın oluşmasına neden olmuştur (Şekil 8‐62A). 

Bu  yarık,  izleyen  iki  buçuk  yüz  yılda  çökellerle 

doldurulmuştur  (Şekil 8‐62B). Yaklaşık M.S. 1350 

yılında ikinci bir olay meydana gelmiştir (Şekil 8‐

62C). Bu olay sırasında bir yarık daha oluşmuş ve 

önceki  yarığın  sağ  yarısı  kazı  düzleminin  dışına 

doğru  yanal olarak hareket  etmiştir.  İzleyen  yüz 

yılda  bu  yarıklar  ve  faylar  tekrar  çökellerle 

örtülmüştür  (Şekil  8‐62D).  Faydaki  en  son  olay 

yaklaşık M.S.1480 yılında olmuştur  (Şekil 8‐62E). 

Bu son olay sırasında,  ikinci yarık  fay  tarafından 

ikiye ayrılmış ve sağ yarısı kazı düzleminin dışına 

doğru  hareket  etmiştir.  Fayın  bu  kolunda  daha 

sonra  hiçbir  olay  olmamış  ve  paleosismologlar 

tarafından  örselemeler  dışında  (!)  biriken 

çökellerde  herhangi  bir  deformasyon 

gözlenmemiştir.(Şekil.8‐62F).
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Şekil 8-62. Bu altı blok diyagramda bir paleosismik kazısındaki yapılar ve stratigrafi arasındaki karmaşık ilişkilerin kuramsal 
gelişimi sergilenmektedir. Soldaki üç diyagram, yaklaşık M.S. 1100, 1350 ve 1480’deki üç eşsismik fay yırtılmasını temsil eder. 
Sağdaki diyagramlar alüvyon ve bataklık çökelimlerinin kesiklik dönemlerini gösterir. a’dan d’ye kadar olan şekillerdeki 
noktalı kutular, e ve f şekillerinde sağ yanal olarak öne doğru hareket eden sağ tarafın yerini gösterir.  

 

Üç Boyutlu Fay Kazıları  
Şekil  8‐62’deki  blok  diyagramlar  f’deki 

bloğun  ön  yüzünü  temsil  eden  düşey  hendek 

düzlemini  açıklamak  için  yapılmıştır.  Bununla 

birlikte, faylı bir blokta yakın aralıklarla açılmış bir 

dizi hendeğe ait duvarlar üç boyutta önemli bilgiler 

sunarlar. Örneğin,  bir  ya da daha  çok  olayla  ilgili 

yatay  ve  düşey  ötelenme  miktarlarını  saptamak 

için,  gömülü  kanallar  ve  fasiyes  değişimleri 

haritalanabilir. Fayın geçmişini tam olarak anlamak 

için, fay ve kıvrım geometrileri de haritalanabilir.  

Şekil  8‐63  ve  8‐64’de  tek  bir  önek 

görülmektedir.  Şekil  8.63’de  ilerleme  halindeki 

küçük bir  fay kazısının gerçek  fakat gizli bir  resmi 

yorumlanmıştır.  Bu  tabakalar  güney  California’da 

Coachella Vadisi’nde eski Chauilla Gölü’nün hemen 

hemen  düz,  siltli  taban  takımı  tabakaları  üzerine 

gelen  eğimli,  kaba  kumlu  ön  takım  tabakalarıdır. 

Her  iki  birim  yaklaşık  M.S.  1450  yılında,  göl 

yüzeyinin  iki metre  altında  çökelmiştir. Ön  takım 

tabakaları  göl  tabanındaki  bar  ilerlemesini  temsil 

etmektedir. Taban  takımı  tabakasının üstündeki  iki 

ön  takım  tabakalanma  düzlemine  ait  izler,  keskin 

çizgisel  yapılar  şeklinde  görünmektedir.  Şekil  8‐

63’deki birkaç  çivi, ön  takım  tabakalarının  fırça ve 

kürekle  yok  edildiği  izleri  göstermektedir.  Ön 

taraftan  en  uzaktaki  iki  çivi,  yatay  ve  düşey 
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yüzeylerin  kesiştiği  kısımda  iki  dokanağın  halen 

göründüğü bölümlere işaret etmektedir. 

Şekil  8‐64’de,  gerçek  ve  bitirilmiş  bir  fay 

kazısı görülmektedir. Harita, Riedel kesme kırıkları 

ve  P  kırıkları  ile  temsil  edilen  kademeli  bir  fay 

zonunu  göstermektedir.  AA’  nden  DD’  ne  kadar 

olan  çizgiler  taban  takımının  üstünde  yer  alan 

haritalanmış dört ön  takıma ait  tabakaların  izlerini 

göstermektedir.  Bu  dört  hat  üzerindeki  noktalar 

fayda,  soldan  sağa  doğru  kazı  ilerlemesini 

göstermek  amacıyla  yerleştirilmiş  çivileri  temsil 

etmektedir.  Dört  referans  hattındaki  sağ  yanal 

ötelenme 60‐75 cm arasında değişmektedir ve düşey 

ötelenme miktarı yaklaşık 50 cm civarındadır. 

 

Paleosismolojideki Önemli Sorunlar 
Doğrultu atımlı  faylarla  ilgili paleosismolojik 

çalışmalar  depremler  ve  diri  fayların 

anlaşılmasında  temel  bilgiler  sağlamaktadır. 

Örneğin,  California’daki  probabilistik  tehlike 

haritaları  paleosismolojik  veriler  kullanılarak 

yapılmaktadır  (bkz.  Bölüm  13).  Pekçok  bölgede 

tarihsel  ve  aletsel  dönem  kayıtları  büyük 

depremlerin  tekrarlanma  aralıklarından  çok  daha 

kısa  olduğu  için,  büyük  depremlerin  oluşumları 

hakkında  bilgiler  paleosismolojik  verilerden  elde 

edilmektedir.  

Pekçok  durumda,  bir  ya  da  daha  fazla  tarih 

öncesi deprem tespit edilebilmektedir (örneğin bkz. 

Hudnut  ve  Sieh,  1989;  Rockwell  ve  Sieh,  1994). 

Diğer durumlarda, önceki depremle  ilgili ötelenme 

miktarı  saptanabilmektedir  (örnek;  Salyards  vd., 

1992).  

San  Andreas  Fayı  boyunca  birkaç  yerde, 

geçmiş depremlerin  tarihleri hakkında bilgiler elde 

edilmiş  ve  herbir  depreme  ait  kayma  miktarını 

saptamak  için  üç  boyutlu  fay  kazıları  yapılmıştır. 

Şekil  8‐65’de,  fayın  güney  yarısı  boyunca  geçmişte 

meydana  gelmiş  büyük  depremlerin  tarihleri 

hakkında  güncel  bilgiler  görülmektedir.  Düşey 

çubuklar  herbir  sahadaki deprem  tarihlerinde %95 

hata  aralıklarına  işaret  etmektedir.  Bu  sahalar 

arasındaki yatay  çizgiler düşünsel karşılaştırmaları 

temsil  etmektedir.  Sahalar  arasındaki  uzun,  en 

üstteki yatay çizgi Mw = 7,8  ile 7,9 büyüklüğündeki 

1857 deprem kırığının uzunluğunu göstermektedir.

 

 
 

Şekil 8-63. Bu tasvir, bir çıkıntı noktasındaki aşamalı kazıyı üç boyutta göstermektedir. İri kumlu eğimli ve çapraz tabakalar 
arasındaki dokanak düşey kesitlerde sağa eğimlidir. Buradaki dokanaklar siltli bir taban katmanının tepesini göstermektedir. 
Bu üst yüzey, üstteki kumun kazılmasından dolayı ortaya çıkmıştır. Çiviler, dokanağın taban katmanındaki izini 
göstermektedir. Ölçek 22 cm uzunluktadır. 
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Şekil 8-64. San Andreas Fayı’nın izi tarafından kesilen bir gölsel bar içinde siltli taban çökellerinin tepesinde dört belirgin 
eğimli/çapraz tabakalanmalı iri kum tabakalarının (A’dan D’ye) izlerinin ötelenmesini gösteren harita. Çizgiler boyunca 
yerleştirilmiş olan noktalar, Şekil 8.63’deki çivilerin işaretlediği izin yerini gösterir.  

 

Şekil  8‐65’de,  en  eksiksiz  ve  uzun  kayıt 

Palet Creek’de elde edilmiştir. Burada, on büyük 

depremin tarihi birkaç on yıl hata ile saptanmıştır 

(Sieh  vd.,  1989;  Biasi  ve  Weldon,  1994).  Üç 

boyutlu  fay  kazılarında  yaklaşık  M.S.  1000  yıl 

civarında olan  iki deprem hariç eski depremlerin 

hepsinin  fay  boyunca  1  ile  2  m’lik  sağ  yanal 

atımlar oluşturduğu saptanmıştır. Bu nedenle, en 

azından bu olayların çoğu uzun deprem kırıkları 

oluşturmuşlardır.  Pallett  Creek’in  şans  eseri 

kırıkların  uç  kısımlarına  yakın  olması  halinde, 

buradaki  daha  önemsiz  iki  olay  da  büyük 

depremleri ve uzun kırıkları temsil edebilir (Sieh, 

1984);  bu, mevcut  verilere  göre dikkate  alınması 

gereken bir kuramdır. 
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Her  ne  kadar  Pallett  Creek’de  en  son  üç 

olayın  herbiri  fay  izi  boyunca  2  metrelik 

görülebilir  sağ  yanal  atım  oluşturmuş  olsa  da, 

paleomanyetik  ölçümler  toplam  ötelenme 

miktarının 50 m genişlikteki zon içerisinde önemli 

miktarda  kırılgan  olmayan  bükülmeleri  de 

içerdiğini göstermektedir (Salyards vd., 1992). Bu 

bükülme  miktarları  ile  birlikte  herbir  olay  6 

metrelik sağ yanal atım oluşturmuştur.  

Şekil 8‐65’de gösterilen büyük depremlerin 

en  dikkate  değer  özelliklerinden  biri,  deprem 

oluşumlarının  düzensiz  olarak  gelişmesidir. 

Pallett Creek’de depremler  arasındaki  suskunluk 

süresi  44  yıl  ile  330  yıl  arasında  değişmektedir. 

Benzer şekilde, Carrizo Düzlüğü’nde Bidart’ta bu 

aralıklar  yüz  yıldan  az  bir  süre  ile  dörtyüz  yıl 

arasında  değişim  göstermektedir. Ayrıca,  büyük 

depremler  bazan  özellikle  aktif  bir  yüz  yıl 

içerisinde  kümelenme  göstermektedir.  Bu  tür 

kümelenmeler ya genellikle kabul gören tek düze 

deformasyon  birikim  teorisi  ya  da  tam  bir 

deformasyon  boşalım  kavramı  ile  çelişmektedir. 

Öte  yandan,  bir  bölgede  meydana  gelen  bazı 

depremler  diğer  bölgelerdeki  suskunluk 

dönemlerine  karşılık  gelmektedir.  Yaklaşık  1700 

ile  1857  yılları  arasında  büyük  depremlerde 

güneyden kuzeye bir göç görünse de, bu göç çok 

belirgin  değildir.  San  Andreas  Fayı’nın  güney 

yarısı  boyunca  bir  sonraki  büyük  depremin  en 

olası  yeri  yaklaşık  300  yıldır  büyük  deprem 

üretmeyen  en  güneydeki  200  km’lik  bölümü 

olabilir.

   

 

 
 

Şekil 8-65. San Andreas Fayı boyunca gelişen yırtılmaların bu tarihçesi, birkaç paleosismik sahasından elde edilen verilere 
dayalıdır. Kalın yatay çizgiler, sahalar arasındaki korelasyonlara dayalı olarak önerilen yırtılma uzunluklarını temsil eder. Sağ 
yanal ötelenmeler (mevcut oldukları yerde, metre cinsinden) işaretlenmiştir. Parantez içindeki ötelenmeler geniş açıklık 
değerlerini temsil ederken, diğer sayılar sadece fay zonu içindeki üç boyutlu kazılarda ölçülmüş ötelenmeleri temsil eder. Soru 
işareti ile birlikte verilen değerler daha yanıltıcı olabilir. Mevcut kayıt eksik olmakla birlikte, fay zonu boyunca deprem 
oluşumunun kümelenmiş doğasını ve San Andreas Fayı için karakteristik veya üniform deprem modelinin uygun olmadığını 
göstermektedir (Sieh, 1984; Salyards vd., 1992 ve diğer kaynaklardan eklemeler ile birlikte Grant ve Sieh, 1994’den, 
değiştirilerek alınmıştır). 

 

ÖZET 
Doğrultu  atımlı  faylar  levha  tektoniği  ile 

ilişkili  birkaç  ortamda  oluşmaktadır.  Doğrultu 

atımlı  faylar  yaygın  olarak  okyanus  sırtlarını 

bağlayan  transform  faylar  olarak  rol 

oynamalarının  yanında,  okyanusal  yitim  zonları, 

çarpışma zonları  ile çeşitli üçlü birleşim bölgeleri 

arasında  uzanan  levha  sınırı  transform  faylar 

şeklinde  de  işlev  görmektedirler.  Alpin,  San 

Andreas  ve Motagua  gibi  dünyanın  en  tehlikeli 

doğrultu  atımlı  fayları  transform  faylardır. 

Filipinlerde olduğu gibi, verev yakınsayan  levha 
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kenarlarında  çukurluğa  paralel  doğrultu  atımlı 

faylar genellikle  levha hareketinin doğrultu  atım 

bileşenini oluştururlar. Türkiye ve Orta Asya gibi 

çarpışma  bölgelerinde  çarpışma‐bağlantılı 

doğrultu  atımlı  faylar  çarpışma  bölgesinin 

uzaklarında blok kaçışlarına neden olurlar. 

Deprem  oluşumlarını  açıklayabilmek 

amacıyla,  jeologlar  diri  fayları  levha 

boyutlarından  ziyade  daha  yerel  ve  bölgesel 

ölçekte  araştırırmalıdırlar. Metrelerceden  onlarca 

kilometreye değişen bu ölçeklerde doğrultu atımlı 

faylar,  ürettikleri  deprem  oluşumlarını  açıklama 

açısından önemli geometri, davranış ve tarihçelere 

sahiptirler.  Doğrultu  atımlı  faylarla  ilgili  kırık 

zonları  bir  metreden  daha  az  ile  yüzlerce 

metreden  daha  fazla  ölçeklerde  kademeli 

karakterler  sunarlar.  Bu  tür  karakteristik 

yapılardaki olgunluk ve karmaşıklık  (ve eşsismik 

kayma  vektörlerini  ölçmedeki  güçlük)  eşsismik 

kayma miktarı  ile  yakından  ilişkilidir.  Doğrultu 

atımlı  faylardaki  süreksizlikler  ve  geometrik 

düzensizlikler  bir  metre  ile  yüzlere  kilometre 

arasında değişen boyutlara sahip ikincil yapıların 

oluşumuna  neden  olur.  Bunlar,  çekme  tipi 

süreksizliklerde  grabenler  ve  sıkışma  tipi 

süreksizliklerde horst  tipi  ikincil yapıları kapsar. 

Boyutu  yaklaşık  bir  kilometreden  daha  büyük 

olan  süreksizlikler  yaygın  olarak  deprem 

kırıklarının  başlangıç  ve  sona  erme  bölgeleri  ile 

ilişkili olsa da, büyük depremlerde faylanma çoğu 

zaman  bu  süreksizlikler  içerisinde  devam  eder. 

Japonya’daki  1891  Nobi  depremi  ile  güney 

California’daki  1992  Landers  depremine  ait 

karmaşık  kırıklar  örnek  olarak  verilebilir.  1972 

Managua  depreminde  olduğu  gibi,  doğrultu 

atımlı  faylanma  ile  ilgili  bir  deprem  yan  yana 

birkaç  paralel  deprem  kırıklarına  neden  olabilir. 

Doğrultu  atımlı  bir  olay  çok  ender  durumlarda 

eşlenik sol ve sağ yanal atımlı faylarda eş zamanlı 

atımlar oluşturabilir.  

Doğrultu  atımlı  fayların  yer  yüzündeki 

jeomorfolojik emareleri büyük ölçüde tektonizma, 

aşınma  ve  depolanma  hızlarına  bağlıdır.  En 

büyük  tektonik  kökenli  morfolojik  yapılar 

çökelme hızının düşey deformasyon hızından çok 

daha  düşük  olduğu  yerlerde  gözlenir.  Asya, 

Anadolu  ve  California’da  olduğu  gibi,  büyük 

akarsularda  gelişmiş  muhteşem  ötelenmeler, 

akarsuların bir milyon yıldan daha uzun  süredir 

yatağını  aşındırdığı  yükselmiş  bölgelerde 

oluşmaktadır.  Ötelenmiş  ve  yaşlandırılmış 

morfolojik  yapılar  kullanılarak  doğrultu  atımlı 

fayların  kayma  hızları  elde  edilebilir.  Pekçok 

bölgede  doğrultu  atımlı  faylarla  ilgili morfolojik 

yapıların kökeni ve yaşları  farklı olup, çok  farklı 

boyut  ve  yaşlardaki  tektonik  kökenli morfolojik 

yapılar tektonizma, aşınma ve çökelme arasındaki 

karmaşık bir etkileşimi temsil eder.  

Bölgesel  doğrultu  atımlı  fay  geometrileri 

hem başlangıc geometrileri hem de daha  sonraki 

deformasyonun  sonucu  olarak  gelişir.  İnsanlık 

için  çok  ender  durumlarda  sismik  risk  taşıyan 

okyanusal  transform  faylar,  şekil  ve 

geometrilerinin  bu  fayların  içine  gömüldüğü 

litosfer  ile  ve  levha  hareketlerindeki  büyük 

değişimler  ile  ilişkisi  açısından  en  bariz 

örneklerdir.  California’daki  pekçok  fay  da  dahil 

olmak üzere, diğer  faylar  güncel  geometrilerinin 

sismik  açından  önemli  yanlarını  karşılıklı 

etkileşimlere  ve  aynı  zamanda  değişen  göreceli 

levha hareketlerine borçludurlar.   

1979 Imperial Valley depremi (Mw = 6,4) çok 

iyi  bilinen  orta  büyüklükte  bir  yanal  atımlı 

depremdir.  Sağ  yanal  ve  verev  ötelenmeler 

depremin  yapısal  ortamı  ile  iyi  bir  uyumluluk 

gösterir.  Eşsismik  ötelenmeler  yüzeyde  birkaç 

desimetreye  kadar  ulaşmış  olsa  da,  jeodetik  ve 

sismolojik  ters  çözümler  sağ  yanal  ötelenme 

miktarlarının  birkaç  kiometre  derinliklerde  2  ya 

da  3  metreye  kadar  eriştiğini  göstermiştir. 

Deprem  sonrası  krip  olayları  yerel  olarak 

yüzeysel  ötelenme  miktarlarının  önemli 

miktarlarda  artmasına  neden  olmuştur.  Ancak, 

derinlikte gelişmiş ötelenme miktarlarından halen 

çok  düşüktürler.  1979  depreminden  39  yıl  önce 

Imperial  fayında olan deprem daha büyük (Mw = 

6,9)  fakat,  1979  depremine  çok  benzer  şekilde 

fayın kuzey yarısı boyunca yüzey ötelenmelerine 

neden  olmuştur.  Bu  iki  deprem  arasındaki 

benzerlikler  ve  farklılıklar,  fayların  farklı 

segmentler  içerebileceğine  işaret  etmektedir. 

Duraylı  sınırları  olan  bu  segmentlerin  herbiri, 

birkaç deprem döngüsünde karakteristik biçim ve 

büyüklükte atımlar meydana getirmiştir.  

Landers  depremi  (Mw=7,3)  en  karmaşık 

doğrultu  atımlı  faylanma  ile  ilgili  deprem 

örneğini  oluşturmaktadır.  Deprem,  80  km 

uzunlukta  bir  zon  içerisinde  birkaç  sağ  yanal 

atımlı  fayda  metrelerce  atım  oluşturmuştur.  Bir 

dizi  güçlü  deprem  habercisi  ana  şoktan  iki  ay 

önce  başlamış  ve  ana  şoktan  birkaç  saniye 

sonrasına  kadar  devam  etmiştir.  Sismolojik  ve 

jeodetik  ters  çözümlemeler  kırığın  güneyden 

kuzeye doğru  tek yönde  ilerlediğini göstermiştir. 

Ters  çözümlerden  birisi,  jeolojik  olarak 

haritalanabilir  karmaşık  yapısal  bir  zonda  kırık 

cephesinde  gecikmeler  olduğunu  ortaya 
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koymuştur.  Jeolojik  veriler  fayların  çok  farklı 

yaşlara  ve  olgunluklara  sahip  olduklarını  ve  bir 

sistem  şeklinde  birleşme  sürecine  girdiklerini 

göstermektedir. 

Geçmiş  depremlerle  ilgili  jeolojik 

kayıtlardan  fay  etkinliği  hakkında  aletsel 

kayıtlardan  ve  günümüz  saha  araştırmalarından 

yüzlerce  ve  binlerce  yıl  öncesine  kadar  uzanan 

bilgiler  elde  edilebilmektedir.  Bu  tür 

paleosismolojik  bilgiler  gerçek  probabilistik 

sismik  tehlike  haritalarının  yapımı  ve  fayların 

mekanik  davranışlarının  anlaşılmasında  yaygın 

olarak  kullanılmaktadır.  Geçmişte  meydana 

gelmiş  doğrultu  atımlı  faylanmalarla  ilgili 

jeomorfolojik  izler  genellikle  akarsu  kanalları  ve 

dereler  gibi  ötelenmiş  küçük  morfolojik 

yapılardır. Stratigrafik izleri elde etmek daha güç 

olsa  da,  geçmiş  olaylarla  ilgili  kesin  tarihler 

vermektedirler  ve  olayların  ayırt  edilmesi  daha 

kolay  olmaktadır.  Üç  boyutlu  fay  kazıları 

ötelenme  miktarı  ve  özellikleri  hakkında  doğru 

bilgiler.sağlamaktadır.
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Grove Karl Gilbert (1843 – 1918)  
A.B.D. 

 

Salt Lake City (Utah) Kuzey Amerika’da en çarpıcı  jeolojik geçişlerden birisinin olduğu yerdir. Batı düzlük 

kesiminde, Büyük Tuz Gölü’nün mavi  suları, daha önceki  atası olan Pleyistosen yaşlı Bonneville Gölü’nün  eski 

tabakalarına  işaret  eden göz kamaştırıcı beyaz  tuz düzlükleri  izler. Nevada’da batıya California Sierra’ya doğru 

uzanan Havza ve Silsile Bölgesi girişinde, düz çöl  tabanından çıkan adalar gibi ayrı ayrı  tepeler aniden yükselir. 

Kentin  üzerinde,  doğusunda,  Wasatch  Dağ  Silsilesi’nin  orman  kaplı  yamaçları  yer  alır;  dağ  yamaçları  karla 

beslenen derelerle yarılmış ve bu dereler vadi tabanında birleşerek 1847 yılında oraya yerleşen Brigham Young ve 

Mormon  akıncıları  tarafından  Zion  adı  verilen  verimli  toprakları  oluşturmuştur. Doğuda, Wasatch  Sislilesi’nin 

gerisinde  Colorado  Platosu  uzanır.  Bu  plato  Senozoyik  devrinde  eski  Kuzey  Amerika  kıtasının  yükselmiş  ve 

deforme olmuş bir parçasıdır.  

G. K. Gilbert Havza ve Silsile Bölgesi’ni ilk defa 1871 yılında görmüştür. O zaman 28 yaşında olan Gilbert, 

100  boylamının  batısında  yer  alan  A.B.D.  Askeri  Coğrafya  Kurumu’nun  başkanı  olan  George  Wheeler’ın 

asistanıydı.  Gilbert  Amerikan  West’in  araştırmalarında  önemli  görevler  almıştır.  Wheeler’ınki  gibi  keşifler, 

bugünkü uzay araştırmalarında olduğu gibi kamuda büyük yankılar ve medyada oldukça büyük övgüler almıştır. 

Jeologlar, kaşifler ve araştırmacılar sahnedeydi. Bu Amerikan jeolojisinin en gözde olduğu zamanlardı: John Wesley 

Powell  tarafından  Colorado  Nehri’nin  Grand  Canyon’ın  keşfi,  Clarence  Dutton  tarafından  Utah  Yüksek 

Platoları’nın haritalanması ve izostazi kavramının keşfi ve Clarence King’in California Sierra’sı ile ilgili seyahatı en 

önemlileridir. A. B. D. hükûmeti  tarafından yönetilen bu  tür keşifler 1879 yılında Amerikan  Jeoloji Kurumu’nun 

(USGS) kurulmasına öncülük etmiştir.  

O zaman en önemli tartışma Havza ve Silsile Bölgesi’nin oluşum kökeni ve Gilbert tarafından  ileri sürülen 

bölgenin  kalınlığı  üzerine  yoğunlaşmıştı.  Yerin  iç  kısmı  sıcak  durumdan  soğumaya  başladığı  zaman  kabuğun 

büzülmesi  sonucu,  yatay  sıkışma  ile  dağların  oluştuğu  düşünülmüştü.  Dolayısıyla  Havza  ve  Silsile  Bölgesi, 

jeologlar  tarafından halen  araştırılmakta olan Apalaş Dağları gibi bir kıvrım kuşağı olmalıydı. Bu dağ  silsileleri 

antiklinaller ve havzalar senklinaller olmalıydı. Fakat 1875 yılında, Wheeler Araştırmaları ile birlikte Great Basin’de 

birkaç mevsimlik  saha  çalışmalarından  sonra, Gilbert kabuktaki ana kuvvetlerin  sıkışmaya değil de genişlemeye 

neden olduğunu ileri sürmüştür. Gilbert bu dağ silsilelerinin antiklinaller şeklinde değil; faylar boyunca yükselmiş 

bloklar olduğunu iddia etmiştir.  

Bu  görüşe  en  önemli  eleştiri, Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nde  silsilelerin  önünde  yer  alan  Kuvaterner  yaşlı 

çökelleri  kesen  küçük  fay  sarplılıkları  ile  ilgili  olmuştur. Hiçbir  yerde  görülmeyen  bu  sarplıklar,  Salt Lake City 

yakınında uzanan Wasatch Silsilesi’ne göre çok belirgin olarak görülmekteydi. Fakat, Gilbert bu fay sarplıklarının 

bilimsel bir  soruna yanıt vermek değil;  aynı  zamanda  alarm verme  sebebi olacak yıkıcı depremler  açısından da 

önemli olduğunu fark etmiştir.  

1872,  1876  ve  1879  yıllarındaki  arazi  çalışmaları  sırasında,  Gilbert  Amerikan  Fork  Kanyonu’nda,  Little 

Cattonwood Kanyonu’nda, Ogden  yakınında  ve  Birgham Young’ların Zion’unu  sınırlayan Wasatch  Silsilesi’nin 

etekleri boyunca “küçük kayalıklar” yer aldığını saptamıştır.  

Gilbert niçin diğer araştırmacıların keşfedemediği bu keşfi yapmıştı? Araştırmaları, 1875 yılında Bonneville 

Gölü  olarak  adlandırdığı  Pleyistosen’deki  atası  olan  Büyük  Tuz  Gölü’nde  yoğunlaşmıştır.  Gilbert,  gölün 

Kuvaterner  tarihçesini,  dalga  aşınım  düzlükleri  ve  kayalıkları  gibi  gölün  yüksek  kıyı  çizgileri  ile  ilgili  yapıları 

araştırmıştır. Ayrıca, Gilbert ve meslekdaşı I. C. Russel 1872 yılında Ownes Valley depreminde (California) oluşmuş 

taze fay sarplıklarını incelemişler ve bu fay sarplıklarındaki özellikler Gilbert’ın dikkatinden kaçmamıştır. 

Gilbert Ownes  fay sarplıkları  ile  ilgili olarak 1883 yılında bir yayın yapmıştır: “Sarplığın yüksekliği beş  ile 

yirmi ft arasında değişmektedir ve uzunluğu kırk mil civarındadır. Çeşitli arazi izleri önceki konumlarından ft’lerce 

çökmüş ve birkaç bin hektar büyüklükteki bir  iz çökmemiş  fakat yaklaşık on beş  ft kuzeye doğru kütle  şeklinde 

taşınmıştır.” 

Gilbert morfolojik  bir  yapının  bir  parçası  olan  fay  sarplıklarını  tanımlamıştır. Kariyerinin  başlangıcında, 

morfolojik yapıların dinamiklerini araştırmıştır. Morfolojik yapıları aşındıran ve çökellerin birikimine neden olan 

akarsu ve buzul kuvvetlerinin mekanik yasalarına göre olduğunu ve bu sorunları bir fizikçi ya da bir mühendisin 

araştırması gibi incelenmesi gerektiğini düşünmüştür.  
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Ancak,  Gilbert  soyut  bilimin  ötesinde,  Salt  Lake’deki  bu  fay  sarplıklarının  etkilerini  tasarlamış  ve  1883 

yılında Tribune’e yazdığı mektupta bu sarplıkların nedenleri belirtmiştir. Bu mektupta “Şimşek asla aynı noktaya 

iki kere çarpmaz’ eski bir atasözü teorik olarak geçersiz ve gerçekte yanlıştır; fakat, benzer şeyler depremler için de 

söylenebilir.  Bir  depremin  odak  noktası  olan  alan  (burada  tipi  ele  alınmaktadır)  uzun  zamandır  istisna 

tutulmaktadır.  Ve  tam  tersine,  uzun  zamandır  depremle  ilgisi  düşünülemeyen,  büyük  dağ  silsilelerindeki  fay 

hatlarındaki  herhangi  bir  yer  deprem  tekrarlanma  tarihine  çok  yaklaşmış  olabilir  ve  burada  ne  yazmaya 

çalıştığımızın  altında da  bu  yatmaktadır. Wasatch  tabanında  fay  sarplıkları  süreklilik  göstermektedir;  orada  bir 

yerde  sarplıklar belirgin olarak kaybolmakta ve o yer Salt Lake Kenti’ne yakın bir yerde bulunmaktadır. Warm 

Springs’den Emigration Canon’a doğru fay sarplıkları gözlenmemektedir. Bu sarplıkların görülmemesinin nedeni 

en  son  görünümlerinden  itibaren  uzun  bir  zaman  geçmesi  ile  ilgilidir.  Bu  dönemde  deformasyon  yavaş  yavaş 

artmaya başlamış ve bir gün sürtünmeyi yenecek, dağları birkaç ft yükseltecek ve Ownes Valley felaketi ölçeğinde 

daha korkunç bir şekilde yeniden harekete geçecektir.” yazmaktadır. 

Gilbert,  uzun  süreli  deprem  tahmini  yapmış  ve  taze  fay  sarplıklarının  kaybolduğu Wasatch  fayının  bu 

kısmını ayrıntılı ele alarak, fay segmantasyonu yapmış ve paleosismolojik araştırmalar gerçekleştirmiştir. 

Mormon  yerlileri Gilbert’ın  uyarısını  dikkate  almışlar mıydı? Gilbert  iyimser  değildi:  “Bu  deneyim  bize 

bunu öğretinciye kadar, Salt Lake City bir depremle sarsılmıştı; basit bir ifadeyle, at çoktan kaçmış olacak ve ahır 

kapısı kapanmış olacaktı.” 

“Vatandaşlar ne yapacaktı? Muhtemelen hiçbir şey.” 

1906  San  Francisco depreminin  San Andreas  Fayı  ile  ilgili  olduğu  keşfedilinciye  kadar,  fay  sarplıklarının 

depremle  ilgili olduğunun belirten Gilbert’ın görüşü  çok dikkate  alınmıştı. Fakat Havza ve  Silsile Bölgesi’ndeki 

fayların kökenleri ile ilgili görüşleri büyük tartışmaları harekete geçirmiş ve Gilbert, 1890 yılında Bonneville Gölü 

üzerine yazdığı yayından hemen  sonra, görüşlerini  savunmak amacıyla Wasatch  fayı  ile  ilgili verileri  toplamaya 

devam  etmiştir.  Ölümünden  on  yıl  sonra,  1928  yılında,  Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nin  yapısı  ile  ilgili  yayınıyla 

görüşleri kabul görmüştür.  

Salt  Lake  Kenti  yakınındaki  Gilbert’ın  Wasatch  Fayı  ile  ilgili  deprem  tahmini  bugün  halen 

gerçekleşmemiştir.    
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Alexander McKay (1841‐1917) 

Yeni Zelanda 

 

1888  yılının  Eylül  ayıydı...  Alexander  McKay  Wellington’da  Yeni  Zelanda’nın  bölgesel  meclis 

binasından  Cook  Boğazı  karşısında  yer  alan Marlborough’a  tekrar  gelmişti.  O,  ilk  defa  oraya  İskoçya’da 

Helenslee’den  uzun  bir  deniz  yolculuğuna  dayanarak  altın  sevdasına  yakalanmış  genç  bir  adam  olarak 

gitmişti.  1863 yılında Bluff’a gelerek, kuzeye Whakamarino  sahalarına  gitti. Yeni Zelanda ve Avustralya’da 

birkaç yıl altın araştırması yaptıktan sonra, 1868 yılında Canterbury Bölgesi  Jeologu Dr.  Julius von Haast  ile 

karşılaştı.  Von Haast McKay’i  şansını  arayan  bir  İskoçyalı  çiftçi  olarak  görmedi  fakat,  doğa  aşığı  ve  onu 

araştırma ve analam ruhu ile doğmuş bir doğa bilimcisi gibiydi. 

Ve 1870 yılında, Dr. Von Haast kömür araştırmaları yapmak, Canterbury’nin haritasını hazırlamak ve 

Waipara Nehri ve Sumner’daki Moa Bone Mağarası’nda omurgalı fosilleri incelemek amacıyla, genç McKay’i 

göndermiştir.  Von Haast  ile  araştırma  yapan McKay  altındaki  şansın  çok  fazla  sorun  gibi  görünmediğini 

anladı. Altının niçin bazı yerlerde olduğu fakat diğer yerlerde olmadığını merak etmişti. 1872 yılında, Hector 

Colonial Müzesi ve Wellington’daki  Jeoloji Kurumu’nun  ilanını gördü. Daha sonraları Jeoloji Kurumu, müze 

için fosil toplamak amacıyla McKay’i görevlendirdi. Çok büyük fosil koleksiyoncusu olan genç adam sahada 

uzun zaman geçirdi; fosilleri bir bardan aldığı viski sandıklarında paketleyerek Wellington’a gönderdi. 

McKay jeolojiyi kitaplardan değil, tepelerde gezerek öğrendi, fakat yeterli değildi ve onun farkındaydı. 

Hector  ona Charles Lyell’in  “Jeoloji’nin Prensipleri”  adlı kitabın  on  ikinci  baskısının  bir nüshasını  verdi  ve 

onun kutsal kitabı oldu. Gündüz kitap bavulundaydı, geceleri kampta pasajları sesli olarak okudu, bazen aynı 

kelimeleri tekrar tekrar dinlerken kamp arkadaşları ile uykuya daldı.  

Zaman  geçtikçe McKay  jeolojiyi  öğrendi  ve  bir  saha  jeologu  olarak  kendine  güven  geldi.  Lyell’in 

görüşlerini Yeni Zelanda’daki çalışılmamış tepeler ve dağlık alanları ile ilgili kendi gözlemlerine uygulayabildi. 

Ancak,  tepeler  McKay  için  büyük  süprizlerle  doluydu.  1  Eylül  1888  tarihinde  Canterbury  ve 

Malborough’nun  iç  kısımlarında  koyun  pazarı  olan  istasyonlarda  bir  deprem  oldu  ve  Hector  McKay’i 

Wellington’da depremi araştırmak amacıyla gönderdi. McKay 29 Eylül’de deprem hasarının olduğu bölgeye 

geldi. 

McKay’in dikkatini çeken en belirgin şey, en büyük hasarın Hope Nehri vadisinde olmasıydı ve bu onu 

Glynn Wye İstasyonu’na götürdü.  

Glynn Wye  İstasyonu’ndaki binalar Kakpo Brook kavşağı yakınındaki Hope Nehri’nden 30 metreden 

daha yüksek bir  seki üzerine kurulmuştu. Yerleşim yerleri ve koyun ağılları enkaz haline gelmekle birlikte, 

McKay  ahır  ve  ambarların  çok  fazla  hasar  görmediğini  fark  etti.  Fakat  onun  ilgisini  çeken  şey  istasyonun 

batısındaki  küçük  otlakları  sınırlayan  tel  çitlerdi. Kuzeye  doğru Hope Nehri  sekisine  çapraz  uzanan  çitler 

kırılmıştı ve yer yer 2,6 m’den daha  fazla hattın dışına kaymıştı; yani, kuzey  taraf güney  tarafa göre doğuya 

kaymıştı.  Yerdeğiştirme,  yeni  bozulmuş  ve  kırılmış  bir  kuşak  içerisinde  olmuştu, McKay  bunun  deprem 

esnasında olmuş olabileceğini düşünmüştü. 

Mckay yeni deprem kırıklarının “eski yarıkları” izlediğini gözledi ve Hanmer Springs doğusuna doğru 

bir  zayıflık  hattını  izleyebildi.  Deprem  yarık  hattında  olmayan  diğer  kırık  ve  yarıkların  “gerçek  yarıklar 

olmadığını,  fakat  aşırı  titreşim  ve  yüzeyin  sarsılması  sonucu”  oluştuğunu  gözlemledi.  Bu  yolla,  tektonik 

doğrultu atımlı yerdeğiştirmeleri heyelanlar ve diğer sismik olarak oluşmuş zemin yenilmelerinden ayırdı. 

1884‐1890  yılları  arasında, Clarence  ve Awatere  vadileri  yakınındaki  araştırmalarında, McKay  başka 

fayları haritaladı ve 1888 depreminden sonra, bu fayların depremler üretebilme potansiyelinin olduğunu fark 

etti. McKay’in  araştırmalarından  itibaren,  bu  diğer  aktif  fayların  hiçbirinde  1888  yılında  Hope  Fayındaki 

depreme benzer bir deprem olmadı.  

1890 yılında, McKay Wellington’a geri döndü ve gözlemlerini yayınladı. O, bir deprem  sırasında  sırf 

yanal atımlı kaymayı belgeleyen ilk kişiydi. Birkaç yıl önce, G. K. Gilbert ve I. C. Russell California’da, Owens 

Vadisi’nde olan 1872 depremini fay sarplıklarını incelemek için ziyaret etmişlerdi, fakat Gilbert’ın tanımı, Salt 

Lake  City  yakınındaki  bir  normal  fay  sarplığı  şeklindeydi.  Gilbert  bu  sarplığın  eski  bir  depremle  ilgili 

olduğunu ileri sürmüştü.  
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9 
 

Eğim Atımlı Normal Faylar 
 

TEKTONİK KONUM 
Normal  faylar,  en  büyük  asal  bası  gerilmesi 

(1) yönünün düşey konumda olduğu, genişlemeye 

maruz kalan kabukta oluşur. Normal faylı bölgeler 

çoğunlukla  yüksek  ısı  akışı,  nispeten  düşük  hız 

yapılı üst manto ve bazı durumlarda volkanizma ile 

karakterize edilir.  

Aktif  normal  fayların  olduğu  başlıca  önemli 

bölgeler  Şekil  9‐1’de  görülmektedir.  Dünyada 

genişlemenin  olduğu  en  yaygın  ortamlar  yeni 

okyanusal kabuğun oluştuğu deniz  tabanı yayılma 

merkezlerinde  bulunur.  Diğer  genişlemeli  levha 

sınırı ortamları sıcak noktalar (hot spots), yay gerisi 

havzalar  (ada  yaylarının  gerisi),  kıta‐kıta 

çarpışmasının  gerisindeki  genişlemeli  bölgeler,  ve 

kıta  içi  rift  sistemleridir  (Şekil  9‐2). Normal  faylar 

ayrıca dalan ve genellikle okyanusal olan  levhanın 

yatay  sıkışmaya  ve  üstteki  levhanın  yüküne  bağlı 

olarak  büküldüğü  yerler  olan  yitim  zonları 

yakınında  da  oluşabilirler  (Şekil  9‐2;  ayrıntılı  bilgi 

için bkz. Bölüm 11).  

 

Yayılma Merkezleri 
Atlas  Ortası  Okyanus  Sırtı  gibi  yavaş  yayılma 

sırtları  genellikle  merkezî  bir  rift  vadisi  ya  da 

çöküntüden  oluşur.  Doğu  Pasifik  Yükselimi  gibi 

hızlı  yayılma  sırtlarında  merkezî  bir  rift  vadisi 

bulunmaz.  Merkezî  rift  vadisinin  kenarlarında 

bulunan  normal  faylardaki  atımların  çoğu  deniz 

tabanı  yayılmasından  hemen  sonra  oluşur.  Daha 

sonra,  fay  blokları  yayılma  merkezlerinden 

uzaklaşırken  faylar  aktivitelerini  kaybederler  ve 

fay  blokları  çökeller  tarafından  örtülür.  Yayılma 

merkezlerindeki  okyanusal  kabuk  kısa  bir  süre 

önce  mağmadan  katılaşmış  olup,  bu  nedenle 

anormal  derecede  sıcaktır.  Buna  göre,  kırılgan‐

plastik  geçiş  yüzeyin  yalnızca  birkaç  kilometre 

altında yer alır ve bu yüzden sismojenik zonda çok 

fazla elastik birim deformasyon birikimi olmaz. Bu 

nedenle, yayılma merkezlerinde olan depremlerin 

büyüklüğü (M) 6,0’yı geçmez.  

 

 
 

Şekil 9-1. Karalardaki büyük aktif normal fay sistemlerinin yerleri: 1. Hawaii; 2. Sierra foothills; 3. Havza ve Sırt; 4. Rio 
Grande Rifti; 5. Guayaquil Körfezi; 6. Altiplano; 7. Mejillones Yarımadası; 8. İzlanda; 9. Apeninler; 10. Yunanistan; 11. 
Bulgaristan; 12. Batı Anadolu; 13. Kuzey Yemen; 14. Afar Üçgeni; 15. Doğu Afrika rift vadileri; 16. Güney Tibet; 17. Ordos; 
18. Baykal rift sistemi; 19. Taupo Volkanik Zonu. 



 

 
 
 
 
 
Şekil 9-2. Normal fayların levha 
tektoniğindeki konumu. (a) Yayılma 
merkezi; (b) sıcak nokta; (c) yay 
gerisi havza; (d) çarpışma zonu 
arkasında genişleme; (e) yitim zonu 
önünde okyanusal kabuğun 
bükülmesi; (f) kıta içi rift. Normal 
faylar ince çizgi çiftleri şeklinde 
gösterilmiştir. 
 

 

Denizaltı  yayılma  merkezleri,  yandan 

taramalı  radarlar  ve  batabilir  cihazlar  kullanılmak 

suretiyle  ayrıntılı  olarak  araştırılmaktadır.  Şekil  9‐

3’de Oregon’un  batısındaki  (A.B.D.)  Juan  de  Fuca 

sırtının  doğu  bölümüne  ait  bu  tür  bir  radar 

görüntüsü  verilmiştir  (Appelgate,  1990).  Yayılma 

merkezi  bazaltik  lav  akıntılarının  olduğu  bir 

çöküntüden  oluşur  (Nomark  vd.,  1987; Kappel  ve 

Nomark,  1987).  Radar  görüntüsünde  görüldüğü 

gibi,  çöküntü  yakın  aralıklarla  bulunan  bir  takım 

normal  faylarla  sınırlanır.  Çöküntünün  dış 

tarafında,  faylar  daha  az  bulunur  ve  genellikle 

volkanik tepecikler yer alır. Genç fayların olmasına 

rağmen,  Juan  de  Fuca  sırtında  çok  az  deprem 

kaydedilmiştir. Bu durum, deformasyonun oldukça 

asismik  olduğuna  işaret  etmektedir.  Faylanma 

olasılıkla  sırt  zirvesindeki  volkanik  faaliyetlerle 

ilgilidir. 

Yayılma merkezlerinin normal okyanusal kabuktan 

oluştuğu yerlerde, yayılma merkezleri daima deniz 

seviyesinden 2 km’den daha fazla derinliklerde yer 

alırlar.  Buna  karşın,  Atlantik  Ortası  Sırtı’ndan 

ayrılmış  kollar  şeklinde  bulunan  İzlanda  bir  sıcak 

nokta  şeklinde  oluşmuş  ve  yüzeye  çıkmıştır. 

Böylece  yarık  kümeleri  adı  verilen  genişlemeli           

yapılar           ayrıntılı            olarak araştırılabilmiştir 

(Şekil 9‐4). İzlandaca bir kelime olan yarık (gja) hem 

genişlemeli yarıkları hem de  fayları  ifade eder. Sığ 

bir  mağma  odası  yukarısındaki  kabuksal 

genişlemenin,  derinlerde  pıhtılaşmış  mağma 

(dayklar)  ile  dolan  genişlemeli  kırıklara  ve  yüzeye 

yakın  kesimlerde  ise  fisürlerin  ve  normal  fayların 

oluşumuna neden olduğu  şeklinde genel bir görüş 

vardır.  İzlanda’da  aktif  genişlemeye  uğrayan 

alanlarda, yarık kümelerini kaplayan yakın aralıklı 

çok  sayıda  normal  faylar  yer  almaktadır.  Bu 

alanlarda  herhangi  bir  ana  fay  bulunmamaktadır. 

Yüzey  yakınındaki  genişleme;  genişleme  yarıkları 

(fisürler)  ve  düşeye  yakın  eğimlere  sahip  normal 

faylarla  temsil  edilmektedir.  Daha  derinliklerde, 

normal fayların eğimleri ortalama 750 ulaşmakta ve 

10  metrelik  düşey  atımlar  gelişmektedir 

(Gudmundsson, 1987; Forslund ve Gudmundsson, 

1991). 

 

 
 

Şekil 9-3. Oregon (A.B.D.) batısındaki Jean de Fuca 
Sırtı’nın tepesine yakın yerde Sea MARC1’in almış olduğu, 
bazıları genç lavlar ile örtülmüş olan (grî, sarplıkları örten) 
ve batıya bakan fay sarplığı topluluklarının yandan taramalı 
sonar görüntüsü. Görüntü, ses kaynağından batıya yapılan 
geri.saçılımın.ölçümüdür.(Appelgate,.1990). 
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Şekil 9-4. (a) İzlanda’da Thingvallavatn Gölü’nün (LT) kuzey ucundaki Holosen yaşlı Thingvellir fisür topluluğunu da içeren 
Pleistosen yaşlı Hengill fisür topluluğu. H: Hengil orta volkanı; V: (sol üst köşedeki çerçeve şekilde) Vogar fisür topluluğu. 1: 
Tektonik fisür; 2: normal fay; 3: volkanik fisür; 4: doğrultu ve eğim; 5: Holosen lavları; 6: Pleistosen kayaları ve alüvyon 
(Gudmondsson, 1987). 
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Yayılma merkezi Güney İzlanda Sismik Zonu 

adı verilen bir transform fay tarafından ötelenmiştir 

(Şekil  9‐4’de  gösterilmemiştir).  Güney  İzlanda 

Sismik  Zonu  kısa,  sağ  yanal  ötelenmeler  gösteren 

kuzey  gidişli  faylardan  oluşur.  İzlanda’daki 

yayılma merkezlerinden farklı olarak, bu transform 

fay zonu  tarihsel dönemlerde büyüklüğü M=7,0’ye 

kadar olan büyük depremler üretmiştir  (Einarsson 

vd., 1981; Bjarnason vd., 1993).  

 

 
 

Şekil 9-4. (b) İzlanda’da tipik bir fisür topluluğunun 
diyagramı (Forslund ve Gudmundsson, 1991). 
 

Yayılma merkezinin kıyıya yakın olduğu bir 

diğer yer de Cibuti’dir (kuzeydoğu Afrika). Burada, 

Kızıl Deniz’deki  okyanusal  yayılma merkezleri  ve 

Aden Körfezi  ile  kıtasal Doğu Afrika  Rift  Sistemi 

Afar üçlü birleşim bölgesinde birleşirler  (Şekil 9‐5; 

Barberi ve Varet, 1977; Tapponnier vd., 1990; Acton 

vd.,  1991;  Stein vd.,  1991).  İzlanda’da olduğu gibi, 

normal  faylar  ve  fisürler  kümeler  şeklinde  oluşur; 

bunların hiçbirinde büyük kümülatif yerdeğiştirme 

söz  konusu  değildir.  1978  yılında  bölgede  en 

büyüğü mb = 5,3 olan bir deprem fırtınası olmuştur. 

12  km  kadar  uzunlukta  olan  birkaç  fayda  0,5 

metreye kadar normal  faylanmalı atımlar olmuştur 

(Le  Dain  vd.,  1979).  En  büyük  depremler,  bir 

fisürden bazaltik lav akıntı çıkışıyla olmuştur. 

İzlanda ve Cibuti örnekleri gibi iki kıyı örneği 

de  dahil  olmak  üzere,  okyanusal  yayılma 

merkezlerindeki faylanma büyük ölçüde asismiktir, 

ya  da  büyüklüğü  en  çok  (M)  6,0’nın  biraz  altında 

olan depremler üretmektedir. Kırılma geniş bir  fay 

ve  yarık  topluluğunda  olmaktadır;  faylanma  lav 

çıkışı  ile  birlikte  meydana  gelebilir.  İzlanda’da 

olduğu  gibi,  yayılma  merkezlerinin  sadece  bir 

transform  fay  tarafından ayrıldığı alanlarda büyük 

depremler  olmaktadır.  Fakat,  böyle  durumlarda 

bile,  kırıklar  yakın  aralıklarlı  çok  sayıda  kısa  ve 

küçük atımlı faylar üzerinde gelişmektedir.  

 

Yayılma Merkezleri İle İlişkili Olmayan 

Sıcak Noktalar 
Devasa  bir  bazaltik  volkanizma  çıkışı  olan 

Hawaii  Adası,  manto  sokulumu  ya  da  bir  sıcak 

noktanın yüzeydeki görünümünü temsil eder (bkz. 

Bölüm  1).  Volkanizma  çıkışları  Kuvaterner  yaşlı 

beş örtü volkanından oluşur. Bunlardan güneydeki 

Mauna  Loa  ve  Kilauea  volkanları  tarihsel 

dönemde aktivite göstermişlerdir. Bu  iki volkanın 

zirvelerinden  güneybatı  ve  doğuya  uzanan  rift 

zonları  volkanın  yan  tarafındaki  yarıklarda 

püskürmelere neden olmaktadır (Şekil 9‐6). Ayrıca,  

 
 

 
 

Şekil 9-5. (a) Kızıl Deniz, Aden Körfezi ve Doğu Afrika 
rift sisteminin yayılma merkezini birleştiren Afar üçlü 
makası (Courtillot vd., 1987). (b) Cibuti’de Holosen 
fisürleri, normal faylar ve aktif volkanlar (Tapponnier vd., 
1990). Asal riftindeki çoğu rift ve fisürler 1978’de yeni bir 
bazalt akışı ile birlikte meydana gelen ve en büyüğü 5,3 
olan bir deprem fırtınası sırasında yerdeğiştirmelere maruz 
kalmıştır (Stein vd., 1991). 
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Kilauea  volkanının  güney  tarafındaki  Hilina  fay 

sistemi,  100  metreden  daha  fazla  atıma  sahip 

normal  faylardan  oluşan  kayalıklardan  (pali) 

meydana  gelir.  Bu  fay  sistemi  birkaç  yüz  yıldan 

daha  yaşlı  olmayan  lav  akıntılarını  kesen  yarıklar 

da içerir. 

Hawaii’de  tarihsel  kayıtların  tutulduğu  1883 

yılından  bu  yana M  ≥  6,0  olan  en  az  20  deprem 
meydana gelmiştir  (Wyss ve Koyanagi, 1992). 1868 

Nisan ayında, M=7,9 büyüklüğünde bir deprem ve 

1975  yılında  büyüklüğü  M=7,2  olan  Kalapana 

depremi  olmuştur.  Her  ne  kadar  Kalapana 

depreminde Hilina  fay sisteminde atımlar olmuşsa 

da,  artçı  deprem  dağılımları  ve  odak mekanizma 

çözümleri  Hilina  fay  sisteminin  ikincil  bir  yapı 

olduğunu;  ana  şokun  kaynağı  olmadığını 

göstermiştir.  1975  depremi,  kayma  vektörleri 

Mauna  Loa’nın  zirvesinden  uzaklaşacak  şekilde 

BGB  ve  GD’ya  yönelimli,  düşük  açılı  düğüm 

düzlemleriyle  karakterize  edilmiştir  (Wyss  ve 

Koyanagi, 1992;  Şekil 9‐6). 1975 depremi, üzerinde 

volkanın oluştuğu okyanusal çökellerde bir zayıflık 

zonu boyunca kırlılmış olabilir (Wyss ve Koyanagi, 

1992; Gillard vd. 1992).  Öte  yandan,  her  ne  kadar 

düşük  topoğrafik  çıkıntılı  birkaç  küçük  fay 

üzerinde  oluşmuşlarsa  da,  Mauna  Loa volkanının  

 

 

 
 

Şekil 9-6. Hawaii Adası’nda Hualalai, Mauna Loa ve 
Kilauea volkanlarının eteklerindeki normal faylar ve fisürler. 
Çift çizgiler, fisür püskürme kaynakları olarak çalışan 
volkanik rift zonlarına işaret eder; tek çizgiler güneye bakan 
sarplıkları (pali) ifade eder. Oklar yaklaşık 10 km 
derinlikteki kayma vektörlerinin azimutunu gösterir; fay 
düzlemi çözümlerindeki yataya yakın düğüm düzleminin 

kayma düzlemi olduğu varsayılmıştır (Wyss ve Koyanagi, 
1992). 
kenarında  1974  yılında  M=5,5  ve  1983  yılında 

M=6,5  büyüklüğünde  olan  iki  deprem  sağ  yanal 

faylar üzerinde olmuştur (Jackson vd., 1992).           

 

Yay Gerisi Havzalar 
Bir yitim zonunda üstteki levha, çukurluk ve 

alttaki  levhadan  uzaklaşacak  şekilde  hareket 

ederse,  yeni  bir  okyanusal  kabuk  oluşturacak 

biçimde,  ada  yayının  gerisinde  üstteki  levhada 

genişleme olur. Bu genişlemeye uğrayan bölgelere 

yay gerisi havzaları ya da kenar havzaları adı verilir 

(bkz.  Bölüm  11).  Bu  tip  havzalar  batı  Pasifik 

bölgesinde çok yaygın olarak görülür. Bu bölgede 

dalan okyanusal  levha nispeten yaşlı ve soğuktur. 

Buna  karşın,  Atlantik’te  de  Karayib  ve  Scotia 

yaylarının gerisinde de bu tip genişlemeli bölgeler 

yer  alır.  Pekçok  günümüz  yay  gerisi  havzaları 

okyanus  tabanlarında  yer  alır  fakat,  üçü  kısmen 

karada  bulunur.  Bunlar:  Yeni  Zelanda’da  Taupo 

Volkanik Zonu, Yunanistan ve Türkiye’de Ege‐Batı 

Anadolu  Bölgesi  ve Kyushu Adası’nda  (Japonya) 

Okinawa  çukurunun  kuzeydoğu  ucudur.  Orta 

Amerika’da, orta Meksika’da ve güney İtalya’daki 

volkanik yayları ve Oregon’daki Cascade Range’in 

hemen  doğusundaki  bölge  volkanizma  ile  ilgili 

genç  normal  faylardan  oluşsa  da,  bunların  yay 

gerisi ortamlar olup olmadığı açık değildir. 

Tonga‐Kermadec  çukurluğu  Pasifik 

levhasının  okyanusal  kabuğunun  batıya, 

güneybatı  Pasifik’te  Tonga  ve  Kermadec 

Adaları’nın  ada  yayları  altına  daldığı  yerde 

bulunur.  Üstteki  levha  genişleme  oluşturacak 

şekilde  bu  çukurluktan  uzaklaşarak  hareket 

etmektedir (ayrıntılı bilgi için bkz. Bölüm 11). Ada 

yayı volkanlarının batısında, ada yayı ile South Fiji 

havzasının  arasındaki  genişleme,  yeni  bir 

okyanusal kabuk ile birlikte Lau‐Havre çukurunun 

oluşumuna neden olmuştur. Kermadec çukurluğu 

güneye doğru Hikurangi çukurluğuna doğru sona 

erer ve Lau‐Havre havzası Yeni Zelanda’nın North 

Adası’daki  Taupo  Volkanik  Zonu  olarak  kıyıya 

kadar uzanır  (Şekil 9‐7). Zon 1800 yıl önce Taupo 

Gölü’ndeki  volkanizmaya  ve  M.S.  1886  yılında 

Tarawera  Volkanik  Kompleksi’ne  ait  volkanik 

kayalardan  oluşur.  Taupo  Volkanik  Zonu’nun 

doğu  kenarı  boyunca  aktif  volkanik  yaylar 

bulunur.  Bölgede  Kuvaterner’de  aktivite  kanıtı 

gösteren.pekçok.normal.fay.bulunmaktadır.
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Şekil 9-7. Yeni Zelanda’da Orta Tektonik Bölge’de fayların dağılımı (Taupo Volkanik Zonu), Taupo fay kuşağının yeri ve 
1987 Edgecumbe depreminin yeri olan Rangitaki Düzlükleri (ana şokun yeri yıldız işareti ile gösterilmiştir). K harfi, 1982 ve 
1983 yıllarına kırılan Kaiapo fayını temsil eder. İçi dolu kareler andezit-dasit yay volkanlarının yerini işaret eder; mostra veren 
Mesozoyik grovak temel kayası noktalı tarama ile gösterilmiştir. Alttaki çerçeve şekil Edgecumbe depremi sırasında oluşan 
yüzey kırıklarını gösterir; B-B’ Şekil 9-32’deki enine kesitin yeridir. Çerçeve şekilde sol üst köşede Orta Volkanik Bölge’nin 
bir yay arkası havza olan Lau-Havre çukuru ile ilişkisi görülmektedir (Berryman ve Beanland, 1991’den değiştirilerek 
alınmıştır). 

 

Tektonik  aktivite  hem  deprem  fırtınası  hem 

de  anaşoku  taip  eden  artçıların  meydana  geldiği 

büyük depremler şeklinde olmaktadır. 1983 yılında, 

Taupo Gölü’nün kuzeyindeki fazlaca eğimli normal 

faylarda  30 mm’ye  kadar  genişlemeye  neden  olan 

bir  deprem  fırtınası  olmuştur  (Grindley  ve  Hull, 

1986).  1983  yılında  yırtılan Kaipo  fayı  Şekil  9‐7’de 

gösterilmektedir. 1987 yılında, Edgecumbe depremi 

(MS =6,6) Edgecumbe fayı 1,7 metrelik atımlar ve 10 

kadar  ikincil  yapıda  da  daha  küçük 

yerdeğiştirmeler  üretmiştir  (Beanland  vd.,  1990). 

Edgecumbe  depremi,  geniş  aralıklarla  ve  büyük 

atımlar  oluşturan  ve  yüksek  ısı  akılı  dağ  önü 

normal  faylarına  göre  küçük  atımları  olan  daha 

kısa  aralıklı  normal  faylar  ve  çok  sayıda  genç 

volkanizmalar  bulunmasına  rağmen,  Taupo 

Volkanik  Zonu’nun  altındaki  kabuğun  yeterince 

kalın  ve  hasar  yapıcı  deprem  oluşturacak  kadar 

kırılgan  olduğunu  göstermektedir.  Bu  açıdan 

Taupo  Volkanik  Zonu,  Afar  bölgesindeki  Cibuti 

gibi  diğer  volkanik  alandan  farklılık  gösterir. 

Edgecumbe  depremi,  Deprem  Örnekleri  başlığı 

altında ayrıntılı olarak açıklanmaktadır. 
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Afrika’nın  okyanusal  kabuğu  doğu Akdeniz 

bölgesinde  kuzeye  doğru,  Yunanistan  ile  Türkiye 

arasında  yer  alan  Ege  Denizi’nin  güneyindeki  bir 

çukurluk  boyunca  dalmaktadır  (Şekil  9‐8). 

Günümüzden  1500  yıl  önce  püskürmüş  olan 

Santorini  gibi  ada  yayı  volkanları  Ege  Denizi’nin 

güneyinde  KB‐GD  yönelimli  bir  kuşak  boyunca 

oluşmaktadır.  Tüm  bölgede  yüksek  ısı  akısı 

gözlenmektedir.  Yitim  zonuna  dik,  doğu‐batı 

doğrultulu  normal  faylar,  Corinth  Körfezi’nin 

kuzeyindeki Yunanistan yarımadası, Ege Denizi’nin 

ortası  ve  güneyi  ve  batı  Anadolu  boyunca  yer 

almaktadır.  Bu  bölgede  olan  depremlerin  odak 

mekanizma  çözümleri  kuzey‐güney  yönlü 

genişleme  gösteren  normal  faylar  vermektedir.  Bu 

bölgede  yüzey  faylanması  oluşturmuş  depremler, 

Peleponnesos Yarımadası’nın  kuzey  batısında  eski 

Helice kenti yakınında olan M = 7 büyüklüğündeki 

1861  Egion  depremi  (Şekil  9‐8’de  H);  Atina’nın 

kuzeyinde,  1891  Atalanti  depremi;  Yunanistan’da 

1981  Korinth  Körfezi  depremi  (Deprem  Örnekleri 

başlığı  başlığı  altında  ayrıntılı  olarak 

açıklanmaktadır)  ve  Türkiye’de  batı  Anadolu’da 

1969  Alaşehir  (M=6,5)  ve  1970  Gediz  (M=  7,2) 

depremleridir (Eyidoğan ve Jackson, 1985). 

Ege  Denizi’nin  kuzey  bölümünde,  Kuzey 

Anadolu Fay Zonu’nun batı uzantısında, sağ yanal 

doğrultu  atımlı  faylar  egemen  olarak 

bulunmaktadır.  Fakat,  normal  faylar  daha  kuzey 

kesimlerde  de  yer  almaktadır.  Nitekim,  M=6,4 

büyüklüğündeki  1978  Selanik  depremi  (Soufleris 

vd.,  1982)  ve  Bulgaristan’daki  M=7,1 

büyüklüklerindeki  1904  ve  1928  depremleri  batı 

gidişli  normal  faylar  üzerinde  yüzey  kırıkları 

oluşturmuşlardır.  

Buna  karşın,  yay  volkanları  ile  çukurluk 

arasında  yer  alan  Corinth  Körfezi’nin  güneyi  ve 

Girit civarındaki kuzey‐güney gidişli normal faylar 

doğu‐batı genişlemeli odak mekanizması çözümleri 

vermişlerdir  (Armijo vd., 1992). Bu alanda önceleri 

kuzey‐güney  yönlü  bir  genişleme  egemen  olmuş, 

daha  sonra  Üst  Pliyosen’de  Yunanistan’ın  diğer 

kısmı  gibi  doğu‐batı  yönlü  genişlemeye 

dönüşmüştür.  Kuzey‐güney  gidişli  faylar 

sisteminde,  Bu  sistem,  Taygetos  Dağları’nın  batı 

eteklerindeki  bir  fayda  1986  Kalamata  depremini 

(Lyon‐Caen vd., 1988) ve aynı dağ silsilesinin doğu 

eteklerinde  M.Ö.  464  yılında  eski  Sparta  kentini 

yerle  bir  eden  depremi  üretmiştir  (Armijo  vd., 

1991).  Genişleme  yönündeki  değişim,  Afrika’nın 

kuzey  kenarının  çarpmaya  başlaması  ile  ilgili 

olabilir (Armijo vd., 1992). 
 

 
 

Şekil 9-8. Ege normal faylanma bölgesinin tektonik 
durumu. Normal faylar aşağı düşen taraftaki içi boş kutu 
işaretleri ile gösterilmiştir; Ege bölgesinde bunların 
çoğunun doğrultu atım bileşeni de vardır (kalın ok işareti). 
Kesikli çizgi ile gösterilen doğrultu atımlı faylar sadece 
depremlerin fay düzlemi çözümlerine dayalıdır. 
Kuvaterner volkanları yıldız işaretleri ile belirtilmiştir. 
Okbaşı ile birlikte verilen çizgiler kıvrımlardır. Sadece 
belirgin topoğrafyaya sahip olan veya deprem oluşturduğu 
bilinen faylar dahil edilmiştir. 500 m ve 2000 m batimetrik 
konturları harita üzerinde işaretlidir. Büyük ok işareti 
Afrika ve Ege bölgesi arasındaki yakınsama yönünü 
gösterir. C: Girit; AL: Alaşehir; AN: Anadolu; AT: 
Atalanti; B: Bulgaristan; G: Gediz; GC: Corinth Körfezi; 
H: Helice Fayı; K: Kalamata; NAF: Kuzey Anadolu Fayı; 
P: Peleponnes Yarımadası; S: Sparta; T: Selanik (Taymaz 
vd., 1991’den değiştirilerek alınmıştır). 

 

Ege  ve  batı  Anadolu  bölgelerindeki 

genişleme,  üstteki  levhanın  çukurluktan 

uzaklaşması  ya  da  çukurluk  boyunca  alttaki 

levhanın  çökmesinden  ileri  gelebilir  (ayrıntılı 

açıklamalar  için  bkz.  Bölüm  11).  Buradaki  kabuk 

oldukça ince olup, Corinth Körfezi de dahil olmak 

üzere  grabenin  su  altında  kalma  nedeni  olarak 

açıklanabilir.  

Ege Denizi’nde  ve  batı Anadolu’da  normal 

faylar  düşük  topoğrafik  görünümlü  fay 

toplulukları  şeklinde  olmayıp,  onlarca  kilometre 

çaprazvari  aralıklarla  bulunan  dağ  önü  fayları 

şeklindedir. Bu nedenle, aktif volkanlar ve yüksek 

ısı  akısı  olmasına  rağmen;  kabuk, havza‐ve‐silsile 

topoğrafyası  oluşturacak  ve  büyüklüğü  7  ya  da 

biraz  daha  büyük  depremler  üretecek  kadar 

sağlam görünmektedir.  

İtalya’da  güney  Apenninler’deki  aktif 

normal  faylar, dağ önü  faylarından ziyade dağlık 

bölgelerde  yer  alan  faylar  olmalarından  dolayı 

sıradışı  bir  özellik  sunarlar.  Apenninler’deki 
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faylar,  Tiran  kıyısındaki  aktif  volkanların 

doğusunda  ve  Apenninler’in  doğuda  Adriyatik 

Denizi  kenarındaki  sıkışma  zonunda  yer  alır. 

Güney Apeninler Geç Tersiyer’e kadar bir kıvrım‐

bindirme  kuşağı  şeklinde  gelişmiş  ve  genişleme 

havza  ve  silsile  topoğrafyası  oluşturacak  derecede 

uzun  süre  devam  etmemiştir.  M=6,9 

büyüklüklerindeki  1980  Irpina  ve  1915  Avezzona 

depremleri yüzey faylanmaları meydana getirmiştir 

(Pantosti  ve  Valensise,  1990;  Ward  ve  Valensise, 

1989).  Genişleme  daha  önce  kuzey  Apenninler’de 

başlamış  ve  normal  fay  havzaları  meydana 

gelmiştir.  Ancak,  bu  kesimde  normal  faylanmalı 

depremler çok nadir olarak olmakta ve yüzey kırığı 

oluşturmamaktadırlar.  

Ryukyu yayının kuzeydoğu ucunda yer alan 

Kyushu  Adası  (Japonya)  Japonya’nın  normal 

faylarla karakterize edilen tek bölgesidir. Bu normal 

faylar,  Ryukyu  yayının  gerisinde  gelişmiş  bir  yay 

gerisi havza olan Okinawa çukurunun doğu ucunu 

temsil  edebilir.  Buna  karşın,  faylar  yay‐gerisinde 

bulunmaktan  ziyade,  aktif  volkanik  yay  içerisinde 

bir  küme  şeklinde  bulunmaktadır.  Fayların 

doğrultusu  batıdan  (temelin  doğrultusu)  güney 

batıya (yaya paralel) değişmektedir. Diğer taraftan, 

çok  sayıda  KD  doğrultulu  fayın  büyük  doğrultu 

atımlı  bileşenleri  olup,  bu  faylar  Japonya’daki  en 

büyük  doğrultu  atımlı  fay  olan  OrtaTektonik 

Hattı’nın  batı  uzanımını  temsil  edebilirler  (bkz. 

Bölüm 8 ve 11). 

 

Çarpışma Zonlarının Gerisindeki 

Genişlemeli Bölgeler (Yüksek Platolar) 
Tibet  ve  Güney  Amerika’daki  Altiplano 

bölgesi  çevre  bölgelere  göre  çok  yüksektir.  Bu 

yüksek  platolardaki  normal  faylar,  plato 

kenarlarına doğru gelişen gravitasyonal çökmelerle 

ilişkili olabilir. Bu platolar yüksek olmaları yanında, 

yüksek  ısı akısına ve nispeten  ince kırılgan kabuğa 

sahiptirler.  Yüksek  ısı  akısına  rağmen,  platolarda 

yüzey  faylanması  oluşturan  büyük  depremler 

olmaktadır. 

Hint  levhasının  kıtasal  kabuğu, 

Himalayalar’ın  güney  kenarındaki  büyük  bir 

dekolman  fayı  boyunca Avrasya  levhasının  altına 

dalmaktadır.  Himalayalar’ın  kuzeyinde  bölgesel 

olarak  4‐5  km  yüksekliğe  sahip  Tibet  platosu 

altında  kalın,  nispeten  sıcak  bir  kıtasal  kabuk  yer 

almaktadır.  Platonun  güney  bölümü  K‐G  gidişli 

normal  faylarla  kesilmiştir.  Bu  normal  faylar, 

yaklaşık  olarak Himalayalar’a  paralel DGD  yönlü 

bölgesel bir çekilmenin yüzeydeki ifadeleridir (Şekil 

9‐9;  Armijo  vd.,  1986).  10‐15  km  genişlikteki  dağ 

arası  vadiler,  kenarları  dağ  önü  normal  faylarla 

sınırlandırılmış  çöküntüler  ya  da  yarı  çöküntüler 

şeklindedir.  Bu  vadiler  ana  doğrultudan  200  km 

kadar  uzak  olup,  horst  ve  graben  genişliklerinin 

aynı  olduğu  Ege  bölgesindekilerden  farklıdır. 

Sıcak  su  kaynaklarının  bolca  bulunması  ve 

traverten  dolgulu  genişleme  yarıkları,  yüksek  ısı 

akısının  olduğuna  işaret  etmektedir.  Çok  sayıda 

normal  fay  ile  karakterize  edilen  Tibet  bölgesi 

kuzey taraftan süreksiz doğrultu atımlı fay zonları 

ile  sınırlandırılmış  olup,  bu  doğrultu  atımlı  fay 

zonları  bu  fayların  kuzeyindeki  bloğun 

genişlemeye  uğramadığına  işaret  etmektedir. 

Çekilme;  Avrasya  levhası  ilerlemekte  olan  Hint 

levhasının  yolundan  çekilirken,  Avrasya 

kabuğunun  Çin’in  doğusunda  okyanusal  kabuğa 

doğru  hareket  ettiği  “kaçma  tektoniği”  ile  ilgili 

olabilir (Şekil 10‐22).  

Hancock ve Bevan (1987) normal fayların ön 

ülke genişleme bölgesinde meydana geldiğini ileri 

sürmektedirler.  Bu  bölgede  kırılgan  davranışa 

sahip  yarıkların  doğrultusu,  orojenik  kenarlarla 

yüksek  açı  yapacak  şekildedir.  Alpin  orojenik 

kuşağının  kuzeyindeki  alt  Ren  çöküntüsü,  Bitlis 

Bindirme  Kuşağı’nın  güneyindeki  Suriye‐Türkiye 

ön ülkesi ve Güney Amerika’nın güneyindeki And 

kıvrım ve bindirme kuşağının kuzey doğusundaki 

Patagonya  platformu,  çarpışma  gerisi  genişleme 

bölgesi  ile  ilgili  diğer  örnekleri  temsil  ederler. 

Alternatif  olarak, Himalaya  levha  sınırı  bindirme 

fayındaki  kayma  vektörlerinin  kavis  biçimli  dağ 

önüne dik olması, üstteki  levhanın güneye doğru 

bindirmesi  sırasında  kavisli  bir  yapı  kazanırken 

gerildiğini  ve  bu  gerilmenin  genişlemeye  neden 

olduğunu göstermektedir (Molnar, 1990). 

Güney  Amerika’daki  Peru  ve  Bolivya 

Andları’ndaki  Altiplano  platosunda  aktif  normal 

faylanmalara  ilişkin  izler  bulunmaktadır  (Şekil  9‐

10;  Mercier  vd.,  1992).  Nazca  levhası  Güney 

Amerika  levhasının  altına  300  ile dalmaktadır. Bu 

levhalar  arasındaki  yakınsama  yönü  K800D’dur. 

Asismik  Nazca  sırtı  da  dalmakta  ve  bu  sırt 

okyanusal  dilimi  iki  ana  bölgeye  ayırmaktadır. 

Güneydeki  bölgede  (Peru  güneyi  ve  Şili  kuzeyi), 

okyanusal  levha  astenosfer  içlerine  kadar  devam 

etmekte  ve  Altiplano  platosu  aktif  volkanlar  ile 

karakterize  edilmektedir.  140G  enleminin 

kuzeyindeki  bölgede  (orta  Peru)  okyanusal  levha 

kıyı hattının uzak doğusunda 300  ile dalmakta ve 

levha  bu  kesimin  doğusunda  Andlar’ın  altında 

hemen  hemen  yatay  olacak  şekilde 

düzleşmektedir.  Altiplano  platosunun  bu 

kesiminde hiçbir aktif volkan yer almamaktadır. 
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Şekil 9-9. Güney Tibet’in normal fayları (Harrison vd., 1995’in Armijo vd., 1986’dan değiştirerek aldığı şekliyle). Genişleme, 
Hint Levhası’nın Himalayalar altına itildiği yöne yaklaşık dik yönde ve doğu-batı uzanımlıdır. Yakın aralıklı yatay çizgiler 
graben dolgusunu gösterir.  

 

Altiplano’nun  her  iki  bölgesinde  K‐G 

genişleme  yönüne  işaret  eden  normal  faylar 

bulunmaktadır.  Ancak,  dalan  levhanın 

düzleşmediği ve bu yüzden  levha  sınırının dah az 

eşleştiği yer olan Peru güneyinde normal faylar çok 

daha  geniş  bir  alana  dağılmaktadır  (Şekil  9‐10). 

Güney  Peru  Altiplano  platosundaki  faylar  birkaç 

yüz metre atımları olan 5‐20 km uzunlukta faylardır 

(Sebrier,  vd.  1985).  Orta  Peru’da  düz  yitim  zonu 

üzerinde,  normal  faylar  başlıca  Batı  Cordillera 

bölgesinde yer alır. Bu bölgede 200 km uzunluktaki 

bir  normal  fay  sistemi Cordillera Blanca’yı,  güney 

batıda  15  km  genişlikteki  Callejon  de  Huaylas 

havzasından ayırır (Schwartz, 1988). Bu normal fay 

sistemindeki  maksimum  atım  miktarı  birkaç 

kilometre  civarındadır.  Cordillera  Blanca’nın 

kuzeyinde,  Quiches  normal  fayında  M=7,25 

büyüklüğünde  10  Kasım  1946  Ancash  depremi 

olmuştur  (Heim, 1949; Sebrier vd., 1988). Bu  faylar 

Peru‐Şili  çukurluğuna  paralel,  KB  gidişli  olsalar 

bile, güney Peru’da olduğu gibi genişleme yönü K‐

G’dir. 

Normal faylanma doğuya doğru sona erer ve 

topoğrafik  olarak  düşük  rölyef  oluşturan 

Subandean Cordillera bölgesinde  sıkışma  tektoniği 

egemen  olur  (bkz.  Bölüm  10).  Geniş  kapsamlı 

normal  faylanma,  Altiplano  platosundaki  artan 

yüksekliğe  bağlı  olarak  yük  gerilmesindeki  artışa 

karşı  koyma  sonucu  gelişebilir;  bu  nedenle,  yük 

gerilmesi  platonun  en  yüksek  kısmında 

maksimum  asal  gerilme  (1)  konumuna 

geçmektedir.  Buna  karşın;  kuzey,  orta  ve  güney 

Peru’nun  kıyı  düzlükleri  ve  kuzey  Şili’de 

Antofagasta yakınında Mejillones Yarımadası’nda 

da normal  faylanmalar yer almaktadır. Mejillones 

Yarımadası’ndaki normal  faylar, Kıyı  Sarplığı  adı 

verilen  büyük  ve  batıya  bakan  bir  normal  fay 

sisteminin  bir  parçası  olarak  görünmektedir 

(Armijo  ve  Thiele,  1990).  Kıyı  düzlüklerinde 

normal  fayların  olması,  Altiplano’daki  normal 

faylanmanın yüksek topoğrafyadan başka olaylara 

da neden olabileceğini göstermektedir. 

 

Kıta İçi Rift Zonları 
Kıtasal  kırılma,  normal  faylarla 

sınırlandırılmış  çöküntülerle  karakterize  edilen 

kıtasal kabukta rift zonlarının oluşumu sonrasında 

gelişir.  Riftleşme;  sıcak,  yüzen  kabuktaki  yüksek 

ısı  akısı  ile  birlikte  gelişir  ve  böylece  uzamış, 

yükselmiş  bölgelerde  çöküntüler  oluşur. 

Çöküntülerde sedimenter kayalar ve yaygın olarak 

riftleşme başlangıcı yaşına  sahip volkanik kayalar 

yer alır.  
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Şekil 9-10. Güney Peru’da Altiplano’da (Yüksek Andlar) aktif faylanma (kalın çizgiler). Genişleme yönü yaklaşık olarak 
kuzey-güney ile K100D arasında ve Nazca-Güney Amerika levha yakınsama vektörüne diktir fakat, genellikle KB-GD 
doğrultulu olan faylara verevdir. Ters faylar, Altiplano’nun kuzeydoğusundaki Alt-Andlar Provensini karakterize eder. Plaj 
topu işaretleri seçilmiş bazı depremlerin fay düzlemi çözümleri olup, taramalı kadranlar sıkışma bölgeleridir. İçi dolu üçgenler 
Holosen volkanlarıdır. Kesikli çifte çizgi, dalan levhanın 300 ile manto içine eğimli olduğu güney bölgesi ile dalan levhanın 
Güney Amerika litosferi altında yaklaşık yatay konuma geldiği kuzey bölgesi arasındaki sınırı işaretler (Sebrier vd., 1985). 

 

Doğu Afrika  rift vadisi Etyopya güneyinden 

Kenya  ve  Tanzanya  içerisinden  Malawi’ye  kadar 

uzanır.  Vadiler  genellikle  derin  göllerle 

doldurulmuştur. Bu göllerden bazıları dışa çıkışları 

olmadıkları  için,  tuzludurlar.  Rift  vadilerinde 

volkanlar  yer  alır  ve  bu  volkanlardan  bazıları 

aktiftir.  Rift  vadilerinde  yüksek  sismik  etkinlikler 

gözlenir;  buralarda  7,4  büyüklüğüne  kadar 

depremler  (Tanzanya’da  1910  Rukwa  depremi) 

olmaktadır.  Kenya’da  1928  Subukia  depremi 

(M=6,9) gibi, bu depremlerden birkaçı yüzey kırığı 

oluşturmuştur  (Ambraseys,  1991).  Doğu  Afrika 

riftleri  civarındaki  kırılgan  kabuk  beklenilmedik 

derecede  kalın  olup,  25‐29  km  derinliklere  kadar 

depremler  üretmiştir  (Jackson  ve  White,  1989). 

Riftin  kuzey  ucunda,  Etyopya  ve  Cibuti’de,  rift 

vadisi  Afar  Üçgeni  adı  verilen  üçlü  birleşim 

noktasında  iki  kola  ayrılır  (yayılma  merkezleri 

başlığı altında ayrıntılı olarak açıklanmıştır).  

Avrupa’nın kuzey batısındaki Ren grabeni bir 

rift  vadisi  olup,  Ren  Kalkanı’ndaki  Holosen  yaşlı 

volkanizmayla  ilgili  olan  Alt  Ren  Körfezi  bu 

yapının  en  aktif  bölümünü  oluşturur  (Müler  vd., 

1992).  Sibirya’daki  Baykal  rifti  ve  New 

Mexico’daki  (A.B.D.)  Rio  Grande  rifti  diğer  rift 

vadisi örnekleri olarak verilebilir (Şekil 9‐11). 

Rift vadileri yeni oluşmaya başlayan yayılma 

merkezlerinin başlangıcını oluştururlar. Altlarında 

tamamen kıtasal kabuk bulunan rift vadileri (Doğu 

Afrika,  Ren  grabeni,  Rio  Grande)  ile  kıtasal 

parçalanmanın  bittiği,  okyanusal  kabuk  bulunan 

rift  vadileri  arasında  tam  bir  geçiş  gözlenir. 

Altlarında  okyanusal  kabuk  bulunan  rift  vadileri 

yeni  oluşan  okyanusal  havzaların  başlangıcını 

oluştururlar.  Kızıl  Deniz,  Aden  Körfezi  ve 

California Körfezi bu tür örnekleri temsil ederler.  

Yukarıda  açıklanan  genişleme  bölgelerine 

göre  daha  geniş  ve  yaygın  olan  genişleme 

zonlarına  örnekler  A.B.D.’nin  batısı  ve 

Meksika’nun  kuzey  batısındaki  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi  ve  Çin’in  kuzey  doğusundaki  graben 

sistemleri  verilebilir  (Şekil  9‐11  ve  9‐12).  Rift 

zonları gibi, bu geniş bölgeler yüksek ısı akısına ve 

yerel volkanizmaya  sahip olup, büyük depremler 

üretirler.  
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Şekil 9-11. A.B.D.’nin batısında Havza ve Sırt Provensi’nin topoğrafyası. Thelin ve Pike (1991) tarafından hazırlanan bu 
gölgeli rölyef görüntüsü, kot değerleri 805 m aralıklarla sayısallaştırılmak suretiyle, sonuçta oluşan sayısal kot modelinin 
yataydan 250 yukarıda ve kuzey-kuzeybatıdan ışıklandırılması şeklinde elde edilmiştir. Kuzey yaklaşık olarak sayfanın tepesi 
yönündedir. Düşey büyütme x2’dir. Sağ üstteki siyah alan Büyük Tuz Gölü’dür. Daha kuzeydeki düz alan ise Snake River 
Ovası’dır (bkz. Şekil 9-12). Havza ve Silsile Provensi Büyük Tuz Gölü’nün doğusundaki Wasatch Fayı’ndan Sierra 
Nevada’nın doğu cephesine (sol alt köşe) kadar uzanır (Albers Eşit Alanlı Konik Projeksiyonu). 

 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi  California 

doğusundan,  orta  Utah’daki  Colorado  Platosu’na 

ve  Meksika  kuzeyindeki  Sonora’dan,  Oregon 

güneydoğusu  ve  Montana  batısına  kadar  uzanır 

(Şekil  9‐11).  Bölgede,  özellikle  Nevada 

kuzeybatısında  yüksek  ısı  akısı  ve  yerel  olarak 

volkanizma gözlense de, bir ya da  iki kenarından 

normal  faylarla  sınırlanmış  horst  ve  grabenler 

üreten bir dizi tiltlenmiş faylı bloklar bölgedeki en 

karakteristik özellikleri oluşturur. Bu  faylı bloklar 
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10‐30  km  genişlikte  olup,  aktif  faylar  tipik  olarak 

dağ önleri ya da yakınlarında yer  alır  (Şekil  9‐12). 

Sierra Nevada  ve  daha  batıdaki  alanlar Havza  ve 

Silsile  Bölgesi’nin  doğusundaki  duraylı  Kuzey 

Amerika levhasına göre kuzeybatıya doğru hareket 

ettikleri  için, genişleme verev olarak gelişmektedir. 

Buna  göre,  Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nin  batı 

bölümünde  kuzeybatı  gidişli  sağ  yanal  atımlı  fay 

zonları  gelişmiştir.  Bölgede  tarihsel  dönemde 

olmuş,  1872  Owens  Valley  ve  1932  Cedar 

Mountain  depremleri  baskın  olarak  sağ  yanal 

atımlı faylar üzerinde meydana gelmiştir.   

 

 
 

Şekil 9-12. Kuzeydoğu Havza ve Silsile Provensi’nde seçilmiş büyük faylar. Üst Senozoyik faylarının dağılımı, Havza ve 
Silsile faylarının doğrultuya dik yöndeki aralıklarını ve Yellowstone sıcak noktasının (YC) hareket izi olduğu düşünülen Snake 
River Ovası’nda doğrultudaki değişimleri sergiler. Son 15.000 yıldır diri olan faylar koyu çizgilerle gösterilmiştir (Machette 
vd., 1991).  

 

Her  ne  kadar  Üst  Senozoyik  yaşlı  normal 

faylar Havza ve Silsile Bölgesi’nde tek düze dağılım 

gösterse de, tarihsel ve aletsel dönem depremselliği 

Nevada  güneyinden  itibaren  orta  Utah’dan 

Montana  güneybatısına  (Dağ  Arası  Sismik  Zon) 

kadar  uzanan  bir  sismisite  zonu  boyunca  ve 

kuzeybatıda  California’yı  ve  kuzeydoğuda 

Nevada’yı kat  eden bir  zon  (Orta Nevada Sismik 

Zonu) boyunca yoğunlaşmaktadır. Bu zonlar Şekil 

9‐11’de gösterilen Havza ve Silsile Bölgesi’nin batı 

ve  doğu  kenarlarını  oluşturur.  Yüzey  faylanmalı 

tarihsel  dönem  depremleri  Orta  Nevada  Sismik 

Zonu’nda yoğunlaşmıştır. Bu  iki  aktif zonun  tüm 

Kuvaterner süresince eşit derecede etkinliğe sahip 
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olup  olmadığı,  ya  da  bugünkü  düşük  sismisite 

bölgesindeki  Pleyistosen  yaşlı  fay  sarplıklarının 

işaret  ettiği  gibi,  aktivitenin  Kuvaterner 

başlangıcında Havza  ve  Silsile Bölgesi’ndeki diğer 

zonlarda  olup  olmadığı  henüz 

belirlenememiştir.Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nin  batı 

sınırının  genellikle  California’daki  Sierra  Nevada 

olduğu  kabul  edilir.  Öte  yandan,  Sierra  Nevada 

Havza ve Silsile Bölgesi’ndeki  en büyük  tiltlenmiş 

fay  bloğunu  temsil  eder.  Çünkü,  normal  faylar 

Sierra’nın  batı  eteklerinde  ve  Sierra  Nevada 

yakınındaki San  Joaquin Vadisi’nin doğu  tarafında 

petrol  çıkarılan Miyosen‐Pliyosen  yaşlı  birimlerde 

yaygın olarak bulunur. 1975 Ağustos ayında normal 

faylanmalı  bir  deprem,  Oroville  barajı  yakınında 

Sierra  Nevada’nın  batı  eteklerinde  yer  alan 

Mesozoyik  yaşlı  bir  fayı  yeniden  harekete 

geçirmiştir. M=5,7 büyüklüğündeki ana şok 5,5 ile 8 

km arasında bir derinlikte olmuş ve artçı depremler 

600  B’ya  eğimlenen  bir  normal  fayda  dairesel  bir 

küme şeklinde dağılım göstermiştir (Şekil 9‐13). 3,5 

km  uzunlukta  bir  zondaki  yüzey  kırığı,  yüzeyi 

kesen  küme  şeklindeki  sismisite  zonunun  bu 

kısmında  meydana  gelmiştir.  Sadece  yüzey  kırığı 

esas  alınarak  hesaplanan  sismik  moment  hatalı 

olabilir;  13  km  çapındaki  bir  daire  alanında  fay 

alanının ölçümü doğru sonuç verebilir (Şekil 9‐13). 

Kuzeydoğusu  Çin  de  geniş  bir  bölgedei 

normal  faylarla karakterize  edilir; Havza ve Silsile 

Bölgesi’nde  olduğu  gibi,  doğrultu  atımlı  ve  verev 

atımlı  faylar  da  mevcuttur  (Xu  ve  Ma,  1992). 

Kuzeydoğu doğrultulu  faylar, normal bileşeni olan 

sağ yanal verev atımlı faylarla karakterize edilirken, 

batı ve kuzeybatı doğrultulu faylar normal bileşenli 

sol yanal  atımlı  faylarla karakterize  edilir  (Şekil  9‐

14).  Kuzeydoğu  Çin,  Ege  Bölgesi’nde  olduğu  gibi 

yay gerisi havza  (bu durumda Ryukyu yayı gerisi) 

olarak  düşünülse  de,  bölgenin  yay  gerisi  havza 

oluşturamayacak  kadar  büyük  ve  Ryukyu 

çukurluğundan  çok  uzak  olduğu  görünmektedir. 

Bölgede Ordos ve Taihang Shan olmak üzere düşük 

sismisiteli  iki  duraylı  plato  yer  alır.  Taihang  Shan 

platosu Kuzey Çin Ovası’nın  tam  olarak  batısında 

yer  alır  (Şekil  9‐14).  Her  iki  platform  yüksek 

sismisiteli grabanler tarafından sınırlanır. Doğudaki 

kuzeydoğu gidişli verev atımlı graben sistemi Bohai 

Körfezi’ne ve Mançurya içlerine kadar uzanır. 1976 

Tang  Shan  depremine  neden  olan  bu  faylardan 

birisi  egemen  olarak  doğrultu  atımlı  faylanma  ile 

ilgilidir (bkz. Şekil 4‐6). 

Ordos Platosu belirgin bir morfolojik yapıdır 

(Şekil  9‐14).  İç  kesimleri,  kuzey  Çin’in  lös 

formasyonlarından  oluşan  yükselim  alanlarının 

çoğunu  kapsar  ve  Yellow  River  bu  platonun 

kuzeybatı, kuzey ve doğu kenarları boyunca akar. 

Ordos  Platosu’nun  kenarları  kısmen  fayların  eski 

zayıflık düzlemlerini izlediğini işaret eden, kısmen 

yeniden  harekete  geçmiş  eski  jeolojik  yapılardan 

oluşur  ve  fayların  eski  zayıflık  zonlarını  takip 

ettiğine işaret eder. Sismisite faylı kenarlarla sınırlı 

kalmış  olup,  iç  kısımlar  kuzey  Avrupa  ve  doğu 

Kuzey  Amerika’da  olduğu  gibi  sismik  olarak 

duraylıdır.  Senozoyik  boyunca  aktif  olan,  her  iki 

tarafı  şiddetli  deformasyon  zonları  ile  sınırlanan 

Ordos  Platosu,  Colorado  Platosu’na  benzerlik 

gösterir  (Şekil  9‐11).  Buna  karşın,  Colorado 

Platosu’nun  sadece  batı  kenarını  oluşturan 

Wasatch Fayı günümüzde oldukça aktiftir (Şekil 9‐

12, 9‐41).    

 

DEPREM ÖRNEKLERİ 
Şimdi, bir taraftan veri seti nispeten tamamlanmış 

ve diğer taraftan da farklı tektonik ortamları temsil 

eden depremler olmaları nedeniyle, normal  faylar 

üzerinde  olmuş  üç  örnek  deprem  ayrıntılı  olarak 

açıklanacaktır. İlk örnek deprem olarak Borah Peak 

(Idaho) depremi ele alınacaktır. Bu deprem, kıtasal 

kabuktan  oluşan  bir  kıta  içi  riftinde,  yükselmiş 

havza  ve  silsile  topoğrafyası  ve  orta  derecede  ısı 

akısına  sahip  bir  ortamda  olmuştur.  Ancak,  bu 

kesimde  aktif  bir  volkanizma  bulunmamaktadır. 

İkinci  olarak  Corinth  Körfezi  (Yunanistan) 

depremleri  örnek  olarak  verilecektir.  Tektonik 

havzanın deniz  seviyesi altında olduğu, havza ve 

silsile  topoğrafyasına  sahip  bir  yay  gerisi 

ortamında meydana gelen bu depremler, kabuğun 

oldukça  inceldiğine  işaret  etmektedir.  Son  örnek 

olarak da Yeni Zelanda’daki Edgecumbe depremi 

örnek olarak verilecektir. Bu deprem de yay gerisi 

ortamında olmuş; ancak, burada ısı akısı çok daha 

yüksek  ve  eş  yaşlı  volkanizma  yer  almaktadır. 

Fakat, havza ve silsile topoğrafyası gelişmemiştir.     

 

28 Ekim 1983 Borah Peak Depremi, Idaho 

(MS = 7,3) 
Borah  Peak depremi,  Idaho’daki  en  yüksek 

dağı  oluşturan  Borah  Peak’in  batısında  yer  alan 

Lost River dağ silsilesinin etekleri boyunca uzanan 

Lost  River  fayının  bir  kısmının  kırılmasıyla 

meydana gelmiştir (Şekil 9‐15). Lost River Silsilesi, 

Snake  River  Ovası’nın    kuzeyinde  ve  Havza  ve 

Silisile  provensi  içinde  yer  alır.  Komşu  iki  fay 

arasındaki uzaklık yaklaşık 30 km civarında olup, 

silsile  cephesi  fayları  bireysel  silsilelerin  bölgesel 

ölçekte  kuzeydoğuya  doğru  tiltlenmesine  neden 

olmaktadır (Şekil 9‐16).    
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Şekil 9-13. Ağustos 1975 Oroville (California) depremi. (a) Yerleri en iyi belirlenmiş artçı şokların dışmerkez haritası. Artçı 
şoklar: A, 0-4 km derinlik; B, 4-8 km; C, >8 km derinlik. Artçı şoklar, yırtılma yüzeyi zonunda neredeyse yüzeyi kesmeyen 
eliptik bir parça oluşturmaktadır (Lahr vd. 1976). (b) Artçı şokların doğu-batı yönlü enine kesite izdüşürülmüş şekli. 
Depremlerin maksimum derinliğinin 11 km olduğuna ve üst 2 km derinlikte sismik olayların seyrekliğine dikkat ediniz. (a) ile 
(b) arasında bir karşılaştırma, (a)’daki elipsin, eğimli fay düzleminde dairesel bir parça olduğunu gösterir (Clark vd., 1976). 

 

262 



 

Yüzey  kırıkları Lost River  silsile  cephesi  fayının  iki 

segmentinde meydana  gelmiştir.  Toplam  yüzey  kırığının 

uzunluğu  33  km  ile  40  km  arasında değişmektedir. Kırık 

uzunluklarındaki  farklılık,  Warm  Spring  Vadisi’ndeki 

Devil  Canyon’ın  güneyindeki  kırıkların  tektonik  kökenli 

olup olmadığı konusundaki belirsizliğe atfedilmiştir  (Şekil 

9‐15).  Ana  kırık  21  km  uzunluktaki  güney  segment 

üzerinde  gelişmiş  olup,  kırık  boyunca maksimum  2,7 m 

düşey  atım    ve  maksimum  0,7  m  sol  yanal  atım 

gözlenmiştir (Şekil 9‐17). En az 8 km uzunluğunda olan ve 

maksimum 1,6 metrelik atım meydana getiren kuzey kırığı, 

Thousand  Sring  Vadisi  ile  Warm  Spring  Vadisi’ni 

birbirinden  ayıran  Willow  Creek  Tepeleri  civarında  4,8 

km’lik  bir  sıçrama  ile  güney  segmentten  ayrılmıştır.  Bir 

yüzey  kırık  zonu  Willow  Creek  Tepeleri’nin  hemen 

güneyinden Warm Spring Vadisi’nin güneybatısına kadar 

BKB  yönünde  uzanmıştır. Warm  Spring Vadisi  civarında 

maksimum 1,6 metre civarında atımlar gözlenmiştir. Kuzey 

ve batıdaki  segmentler güneydeki  segmente göre daha  az 

sürekli sarplıklar ve daha küçük atımlar göstermektedir. 

Lost  River  fayına  paralel  olarak  yapılmış  düzey 

ölçümleri  (jeodetik  ölçümler)  tüm  jeodetik  değişimlerin, 

yüzey kırığının ikiye ayrıldığı yerin güneyindeki Thousand 

Springs  segmenti  ile  ilgili olduğunu göstermektedir  (Şekil 

9‐18). 21 km uzunluğundaki bu segment, ana şokun kaynak 

parametreleri  çözümünden  elde  edilen  19  km’lik  fay 

uzunluğu  ile  uyumludur.  Enine  bir  temel  bloğu 

konumundaki  Willow  Creeks  Tepeleri,  1983  yılında 

meydana  gelen  yüzey   kırığı   ile   doğrudan   ilişkili   gibi 

  

Şekil 9-15. 1985 Borah Peak depremine eşlik eden 
fay sarplıkları ve yüzey kırığı (koyu çizgi; yuvarlaklar 
ve dişler aşağı düşen tarafta). Gölgeli alanlar dağlık 
yerler olup, alüviyal alanlar taranmamıştır (Crone 
vd., 1987; Crone ve Haller, 1991). 

 
 

Şekil 9-14. Kuzeydoğu Çin’in aktif faylarını (devamlı ve kesikli 
çizgiler) gösteren tektonik harita. Normal faylar aşağı düşen tarafta 
koyu çentik işaretleri ile ve doğrultu atımlı faylar oklarla 
gösterilmiştir; bazı fayların hem eğim hem de doğrultu atım 
bileşenleri vardır. Üst Senozoyik havza dolgusu noktalı tarama ile 
gösterilmiştir. Aktif faylar ile sınırlanan duraylı bir platform olan 
Ordos Platosu saatin tersi yönde dönmektedir. Kuzey Çin Ovası ve 
güneybatı Mançurya bölgesinde de hem eğim hem de doğrultu atım 
bileşenli faylar bulunmaktadır (Xu vd., 1992). 
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Şekil 9-16. Borah Peak deprem zonunun, nirengi noktalarında gözlenen eşsismik kot değişimlerini (üst); fayın lokasyonu 
jeodetik modelde kullanılmış olarak düzeçleme çizgisi yakınında ana şok ve artçı şoklarla birlikte düzlemsel fay modeline 
dayalı olarak tahmin edilen değişimleri (orta) ve deprem sırasında hareketlenmeyen düşük açılı bindirmeyi gösteren enine 
kesitleri. Enine kesit boyunca mesafe, fayın yüzey izine göredir (alt) (Stein ve Barrientos, 1985). 
 

görünen  Thousand  Springs  segmenti  ile,  sadece 

küçük bir  jeodetik değişime uğrayan ve ana yüzey 

kırığı  ile  ilgili  olmayan  ikincil  kırıkları  temsil 

edebileceği  düşünülen  Warm  Spring  segmenti 

arasında  bir  sınır  oluşturur  (metnin  devamında 

ayrıntılı bilgiler verilmektedir).   

Ana  kırık,  Thousand  Springs  segmenti 

boyunca  alüvyon‐anakaya  dokanağında  ya  da 

yakınında  yer  alan  ve  önceden  mevcut  olan 

Holosen yaşlı  sarplıkları  izleme  eğilimindedir. Bu 

durum,  1983  depreminin,  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi’nin  bu  kesiminde  uzun  süreli  normal 
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faylanma  ve  kuzeydoğuya  doğru  tiltlenme 

süreçlerinin  bir  ölçüsü  olduğunu  göstermektedir. 

Borah Peak ile vadi tabanı ve vadi dolgusu kalınlığı 

arasındaki topoğrafik yükselti farkına dayalı olarak, 

Lost  River  fayının  Senozoyik  sırasındaki  net 

atımının en az 2,5 km olduğu saptanmıştır. Tersiyer 

yaşlı  volkanik  formasyonların  ötelenmesine  dayalı 

olarak, bu miktar 5 km’den daha fazla olabilir (Şekil 

9‐16,  en  alttaki  kesitte  Tev  simgesi  ile 

gösterilmiştir).  Thousand  Springs  segmentindeki 

separasyon,  Lost  River  Fayı’nda  Senozoyik 

separasyonunun  en  büyük  olduğu  yere  karşılık 

gelir;  güneydoğu  ve  kuzeybatıdaki  havzalarda 

toplam separasyon daha azdır.   

 

 

 
 

Şekil 9-17. 1983 Borah Peak depremi sırasında yüzey faylarındaki net atım miktarları. Devamlı çizgi: Lost River Fayı’ndaki 
atım. Kesikli çizgi: Wilson Creek Hills’de ve yakınında batı kesim üzerindeki atım. Oklar, yüzey gözlemlerine dayalı net atım 
yönünü göstermektedir (Crone vd., 1987). 

 

 
 

Şekil 9-18. Lost River Fayı’nın yüzey izini enine kesen (A-A’) ve paralel olan (B-B’) hatlar boyunca düzeçleme çizgilerini 
gösteren harita ve enine kesitler. Çerçeve içindeki harita, doğrultu ve eğimi K280B, 490 olan ve 2,2 m kayan model fayı 
göstermektedir (Barrientos vd., 1987; Şekil 13’den).  

 

Bazı  yerlerde  kırık  tek  parça  iken,  başka 

yerlerde  dağ  silsilesine  doğru  veya  aksi  tarafa 

eğimlenen  ve  uzakta  yer  alan  küçük,  kısa  kırıklar 

şeklinde  gelişmiştir  (Şekil  9‐19). Yerel  olarak,  bazı 

yerlerde ana kırık sonlanmakta ve bazı yerlerde ise 

sağa  sola  sıçramalar  yaparak  devam  etmektedir. 

Doublespring  Pass  Road  yakınında,  eğim  atımlı 

normal  faylar  dağ  silsilesine  doğru  ve  aksi  tarafa 

olacak  şekilde    her    iki    yönde    eğimlenmektedir.  

Bindirme  fayları,  ana kırıktan yamaç  aşağı yönde 

30‐90 m uzaklıkta yerel olarak meydana gelmiştir 

(Şekil  9‐20).  Ancak,  bu  faylar  derindeki  ana 

faydaki  hareketi  temsil  etmeyen  sığ  derinlikte 

gelişmiş  yapılardır.  Bindirmelerin  yamaç  yukarı 

kesiminde  gelişen  ana  fay  izi,  bir  heyelanın  taç 

kesimindeki  aynaya  benzer  şekilde,  kavisli  ve 

yamaç aşağı yönde iç bükey şekildedir (Şekil 9‐20). 
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Şekil 9-19. Doublespring Pass Road’un (resmin ortası) kuzeyinde batıya ve doğuya eğimli normal fayların oluşturduğu 
graben boyunca güneye bakış. Ana fay sarplığı soldadır (fotoğraf: R. E. Wallace, 1983 Borah Peak depreminden 6 gün sonra). 

 

Depremden  önceki  iki  ay  süresince 

büyüklüğü  M  >  2,0  olan  hiçbir  öncü  deprem 

kaydedilmemiştir.  Depremden  önce  en  az  20  yıl 

boyunca  Borah  Peak  depreminin  dışmerkezinden 

itibaren  25  km’lik  bir  alanda  büyüklüğü mb  ≥  3,5 
olan  hiçbir  deprem  etkinliği  gözlenmemiştir.  Ana 

şok,  artçı deprem  zonunun  tabanında,  yaklaşık  16 

km  derinlikte  meydana  gelmiştir  (Richins  vd., 

1987).  İlk  bir  günlük  artçı  depremler  iki  kenarı 

yüzey kırığına paralel ve iki kenarı da K‐KD yönlü 

olan  bir  paralelkenar  şeklinde  dağılım 

göstermektedir. Ana  şok  bu  paralelkenarın  güney 

köşesinde  yer  almıştır  (Şekil  9‐21).  İlk  21  günlük 

artçı deprem dağılımı  (Şekil  9‐22), Lost River Dağ 

Silsilesi’nin  eteklerinde  yer  alan  Lost  River  fayı 

boyunca  gelişen  yüzey  kırık  zonunu  kesecek 

şekilde  gelişmiş  45  derece  eğimli  bir  düzleme 

işaret  etmektedir.  Bazı  artçı  depremler  ana  şok 

derinliğinde  meydana  gelmiş  olmakla  birlikte, 

artçı  depremlerin  çoğu  4  ile  12  km  arasında 

değişen  derinliklerde  oluşmuştur. Artçı  deprem 

yoğunlaşma  zonu  Lost  River  fayına  paralel 

doğrultuda  uzanmıştır.  Ana  şoka  yakın  çok  az 

sayıdaki  artçı  depremler,  içmerkez  yakınındaki 

kırığın,  civardaki  artçı  depremleri  oluşturan 

gerilmeler üretmediğini göstermektedir. 

Ana  şok  ve  artçı  depremlere  ait  fay  düzlemi 

çözümleri  (Şekil  9‐23)  baskın  olarak  sol  yanal 
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atım  bileşenli  eğim  atımlı  normal  faylanma 

vermiştir; buna göre, genişleme eksenlerinin yönü, 

yüzey kırığı ile artçı deprem zonunun doğrultusuna 

90 dereceden küçük açı yapacak şekilde KKD olarak 

saptanmıştır  (Şekil  9‐24).  Yüzey  kırık  şekilleri  ve 

artçı deprem dağılımlarının burada (Şekil 9‐22 AA’ 

kesiti)  daha  karmaşık  olmasına  rağmen,  Şekil  9‐

23’de  kuzeybatı  kesime  ait  odak  mekanizmaları 

diğer tektonik ortamlarla karşılaştırıldığında, tutarlı 

bir  şekilde  normal  faylanma  çözümleri  vermiştir. 

Odak  mekanizması  (Şekil  9‐23)  ve  dağınık  artçı 

deprem  dağılımındaki  (Şekil  9‐22)  değişimler, 

deformasyonun bir kısmının faydan uzak alanlarda 

geliştiğini ve  taban bloğu  ile  tavan bloğunun  içsel 

deformasyona  uğradığına  işaret  etmektedir.  KKD 

yönlü  çekme  eksenleri  (Şekil  9‐24),  Şekil  9‐21’de 

gösterilen paralelkenarın KKD doğrultulu kenarına 

paralel  olup,  KKD  dalımlı  kayma  yönü  ile 

uyumluluk göstermektedir. Artçı depremlere ilişkin 

paralelkenarın  güney  köşesinde  yer  alan  ana  şok 

yeri,  kırığın  kuzeybatıya  doğru  yayıldığını 

göstermektedir. 
 

 
 
Şekil 9-20. Doublespring Pass Road yakınındaki fay 
sarplıklarının ayrıntılı haritası (a) ve enine kesiti (b). Normal 
fayların düşen tarafları yuvarlaklar ve dişler ile işaret 
edilmiştir; bindirme fayları tavan bloğunda ok işaretleri ile 
belirtilmiştir (Crone vd., 1987). 
 

Dışmerkez  bölgesinde  yer  alan  nirengi 

noktalarında  1933 ve  1948 yılında yapılan  jeodetik 

ölçümler,  depremden  hemen  sonra  1984  yılında 

tekrar  yapılmıştır  (Stein  ve  Barrientos,  1985; 

Barrientos  vd.,  1987).  Şekil  9‐18’de  gösterilen 

değişiklikler  göreceli  olsa  da;  profilin  herbir 

ucundaki  5  km  mesafe  içindeki  nirengi 

noktalarının  göreceli  yükseltilerinde  önemli 

sayılabilecek  değişimler  gözlenmeyecek  şekilde, 

profil  fayın  kuzeydoğu  ve  güneybatısından 

yeterince uzağa kadar uzatılmıştır. Yerdeğiştirme 

paternleri  kaymaya  ve  fay  yönelimine  duyarlı 

olduğu  için,  deformasyona  neden  olan  fay 

düzlemi  bu  jeodetik  veriler  kullanılarak 

modellenebilir.  Jeodetik veriler kullanılarak  elde 

edilmiş  fay  düzlemi,  sismik  olarak  belirlenmiş 

fay  düzlemi  ve  yüzey  kırığı  ile  uyumluluk 

göstermektedir (Şekil 9‐16). Kavisli fay modelleri 

jeodetik  verilerle  elde  edilmiş  fay  düzlemi  ile 

uyum daha zayıf olup, bu sonuç fayın düzlemsel 

olduğuna işaret etmektedir. 

 

 
 

Şekil 9-21. Borah Peak (Idaho) deprem dizisinin 
ilk 24 saatlik dışmerkezleri. Kesikli çizgi, güney uçda ana 
şokun da dahil edildiği ve üçü hariç toplam 47 artçı şoku 
içine alan bir paralelkenarı gösterir (Richins vd., 1987). 

 

Holosen’in  başlangıcı  ile  ortalarında, 

Thousand  Springs  segmentinde  yüzey  kırığı 

oluşturan  depremler  olmuştur  (Scott  vd.,  1985). 

Tarihsel  öncesi  dönemde  olmuş  depremlerdeki 

yerdeğiştirme  tipi  ve  miktarı  1983  depremi  ile 

çok benzerlik göstermektedir. Thousand Springs 

segmentinde  kayma  miktarı  yılda  0,3  mm 

civarındadır  (Scott  vd.  1983).  Warm  Spring 

segmentinde tarih öncesi en son dönemde yüzey 

kırığı  oluşturmuş  deprem  5500‐6200  yıl  önce 

olmuştur.  Bu  kırık,  1983  depremindeki  kırıktan 

çok daha uzundur. Tarihsel öncesi dönemde her 

iki segment aynı zamanda ya da ayrı depremlerle 

kırılmış  olabilir.  Lost  River  fayının  orta 

segmentinden  farklı olarak, Snake River düzlüğü  
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Şekil 9-22. Borah Peak (Idaho) depreminin 29 Ekim ile 19 Kasım 1983 tarihleri arasındaki 374 artçı şokunun harita ve enine 
kesitleri. Ana şok hemen hemen tüm artçı şoklardan daha derinde yer almakta ve ana şok yakınında sadece birkaç artçı şok 
bulunmaktadır. Artçı şokların çoğu, Lost River Fayı (harita üzerinde devamlı ve kesikli çizgiler; enine kesitte çentikler ile 
gösterilmiştir) boyunca yüzey kırığına paralel bir zonda 4-12 km derinlikleri arasında kalmaktadır.  Yüzey kırığı ve artçı 
şoklar, yaklaşık olarak 450 güneybatıya dalan bir zonu ortaya koymaktadır (Richins vd., 1987). 

 

yakınında yer alan Arco segmenti en son 30.000 yıl 

önce kırılmış olup, uzun süreli kayma hızı yılda 0,1 

mm olarak bulunmuştur.        

 

1981 Corinth Körfezi (Yunanistan) 

Depremi 
Corinth Körfezi Doğu Akdeniz bölgesisinin  sismik 

olarak  en  aktif  bölgelerinden  birisidir  (Şekil  9‐8); 

burada,  son  2500  yıllık  tarihsel  dönem  içerisinde 

çok  sayıda  yıkıcı  depremler  olmuştur.  Körfez  ve 

güneyinde yer alan Pelopennes yarımadası,  sismik 

etkinliğin  daha  yüksek  ve Körfez’in  denz  seviyesi 

altında olması hariç, Thousand  Springs Valley ve 

Lost River Range Bölgesine benzer. Körfez, güney 

kenarı  normal  faylarla  sınırlanmış  asimetrik  bir 

çöküntü  oluşturur.  1861  yılında  Pelopennes 

yarımadasının  batı  ucunda  yer  alan  normal 

faylardan  birisi  üzerinde  meydana  gelen  yüzey 

kırığı  Schimidt  (1875)  tarafından  tanımlanmıştır. 

Bu tanımlama, yüzey kırığı konusunda eğitimli bir 

uzman yapılmış bir ilktir.  

Körfezin  doğu  ucunda,  çöküntü  güney  ve 

kuzey olmak üzere  iki kısma bölünebilir  (Şekil 9‐

25). Corinth Körfezi’nin güney kenarında faylanma 

olurken,  Corinth  ve  Corinth  Kanalı’nı  içeren 
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Perachora  Yarımadası’nın  güney  bölümünde 

denizel  çökeller  birikmiştir  (Vita‐Finzi  ve  King, 

1985). Daha sonra, Perachora Yarımadası’nın kuzey 

bölümü Alkyonidhes Körfezi’ni oluşturacak şekilde 

alçalmıştır. Corinth yakınlarındaki denizel  çökeller 

genç faylanma döneminde yükselmişlerdir (Şekil 9‐

25). 1981 depremi bu dönemin en son faylanmasına 

işaret etmektedir. 

 
 

Şekil 9-23. Borah Peak ana şokunun fay düzlemi çözümleri 
ve yerleri iyi belirlenmiş olan artçı şoklar. Daha büyükçe 
olan odak küreleri M ≥ 3,5 artçı şoklarına; en güneydeki 
odak küresi ise ana şoka aittir. Koyu kadranlar sıkışmayı 
ifade eder. Kesikli çizgiler artçı şok dizisinin kuzeybatı 
(NW), orta (C) ve güneydoğu (SE) bölgelerini ayırır. Yüzey 
kırığı devamlı ve kesikli çizgiler ile işaretlenmiştir (Richins 
vd., 1987). 
 

1981  yılının  başlarında  bu  genç  faylanma 

sistemi  üzerinde  üç  deprem  meydana  gelmiştir. 

Jackson vd. (1982) tarafından bu depremlere  ilişkin 

ana parametreler aşağıda özet olarak verilmiştir: 

 
 

Tarih 

 

mb 

 

MS 

M0 x 1025 

(dyne‐cm) 

Derinlik

(km) 

24.02.1981  5,9  6,7  7,28  10 

25.02.1981  5,5  6,4  1,68  8 

04.03.1981  5,9  6,4  0,97  8 

 
Depremlere eşlik eden üç ana  şok,  iki büyük 

artçı  deprem  ve  yüzey  kırıkları  Şekil  9‐26’da 

verilmiştir. 25 Şubat 1981 depreminden sonra yüzey 

kırıkları  Perachora  Yarımadası’nda  kuzeye  eğimli 

faylar üzerinde gözlenmiş; 4 Mart 1981 depreminde 

ise, Alkyonoidhes Körfezi’nin  kuzeyindeki  güneye 

eğimli  faylar  üzerinde  yeni  faylanma  meydana 

gelmiştir.  İlk  iki deprem gece ve 6 saat aralıklarla 

olduğu  için,  Perachora  Yarımadası’ndaki  yüzey 

kırığını hangi depremin oluşturduğu açık değildir. 

Yüzey  kırığı  aynı  zamanda  Corinth  Körfezi’nin 

güney  kenarındaki  kuzeye  bakan  denizaltı 

kayalıkları  boyunca  gelişmiş  de  olabilir  (Şekil  9‐

26);  fakat,  bunu  doğrulayacak  kanıt  yoktur 

(Taymaz vd., 1991).  

 
 

Şekil 9-24. Şekil 9-23’ün fay düzlemi çözümü için çekme 
eksenleri. Okların uzunlukları çekme eksenlerinin yatay 
izdüşümleri ile yaklaşık orantılıdır (Richins vd., 1987). 

 

Perachora  Yarımadası’ndaki  faylanma 

genellikle  belirgin  bir  şekilde  kuzeye  bakan 

kireçtaşı  sarplıklarını  oluşturan  eski  fayları 

izlemiştir  (Jackson  vd.,  1982).  Yerdeğiştirmeler 

genellikle 50‐75 cm arasında olmakla birlikte, yerel 

olarak  en  fazla  150  cm’ye  ulaşmıştır.  Kayma 

azimutları  kuzey  yönlü  olarak  saptanmıştır.  1981 

deprem  kırığı  genel  olarak  sarplığın  tabanında 

kireçtaşı  ile  alüvyon  ya  da  kolüviyal  çökeller 

arasındaki  dokanağı  izlemiştir.  Güneyde  daha 

yüksek  kayalık  boyunca  gelişen  faylar,  diğer 

kayalıklarla  karşılaştırıldığında  daha  süreklilik 

göstermiştir.  1981  deprem  kırığının  batı  ve  doğu 

uçlarında,  kırıklar  süreksiz  ve  farklı  doğrultulara 

sahiptir.  Sadece  kuzeyde  daha  düşük  seviyede 

bulunan  kayalığın  küçük  kısımları  yeniden  aktif 

hale geçmiştir. Bu bölümdeki faylanma da süreksiz 

kırıklar  şeklinde  gelişmiştir.  Milokopi  kıyısı 
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yakınında  güneye  bakan  küçük  bir  fay  yeniden 

aktif.hale.geçmiştir.  

Alykonoid  Körfezi’nin  kuzey  kenarındaki 

deprem kırığı, süreksiz kırıklardan oluşan bir zonla 

ayrılmış  iki sürekli segmentten oluşmaktadır  (Şekil 

9‐27). Ortalama yerdeğiştirmeler 50‐70 cm civarında 

olsa  da,  doğu  segment  boyunca  yeniden  aktivite 

kazanmış  faylar  3  m  kadar  yüksek  sarplıklar 

oluşturmuştur.  1981  deprem  kırığı  doğu  ucunda 

güneydoğuya  dönerek,  daha  yaşlı  olan  doğu‐batı 

doğrultulu  sarplıktan  uzaklaşmak  suretiyle  vadi 

tabanı  alüvyonunu  kesmiştir.  Bu  bölümde  atım 

miktarı  azalmış  ve  kayma  azimutları doğu  yönlü 

olarak  gelişmiştir.  Bu  segmentin  batı  ucunda 

doğrultuda  değişmeler  olmuş  ve  1981  deprem 

kırığı süreksiz kırıklar ve küçük sarplıklar şeklinde 

gözlenmiştir. Daha batıya doğru, kuzey yönde 50‐

70 cm atım miktarı ve süreklilik gösteren segment 

kıyıya  doğru  devam  etmiş  ve muhtemelen  deniz 

içerisine.doğru.uzanmıştır.

  

 
 

Şekil 9-25. Corinth Körfezi doğusunun topoğrafyası. İç şekil B-B çizgisi boyunca tektonik modeli göstermektedir. Güney 
fay sistemi üzerindeki hareket (a)’da verilmiştir; gölgeli kısım denizel çökellere karşılık gelir. (b)’de ise, fayların 
yerdeğiştirmesi, daha önceki faylanma ile ilişkili olarak denizel sedimentleri yükseltmek suretiyle Alkyonidhes Körfezini 
oluşturur (Vita-Finzi ve King, 1985); iç şekildeki yorum Jackson vd. (1982) ile King vd. (1985) tarafından sağlanmıştır. 
 

1981  depremleri  yöre  halkı  tarafından 

belirtildiği  gibi;  kireçtaşında  yükselmiş  erime 

çentikleri,  yükselmiş  kumsallar  ve  deniz 

seviyesindeki  sürekli  değişimler  şeklinde 

yükseltilerde önemli değişikliklere neden olmuştur 

(Vita‐Finzi ve King, 1985). Deprem sonucu, iki 1981 

deprem  kırığı  arasındaki  çöküntü  içerisinde  yer 

alan  Alkyonoidhes  Körfezi  civarındaki  kıyı 

kenarları  genellikle  batmışsa  da,  çoğunlukla 

Perachora Yarımadası civarında güneydeki fayların 

tavan  bloklarında  olmak  üzere Holosen  yaşlı  kıyı 

çizgileri  yükselmiştir  (P.  A.  Pirazzoli,  sözlü 

görüşme,  1993).  Arkeolojik  yaşlandırmalar, 

Perachora Yarımadası’nda  kuzeye  eğimli  fayların 

taban bloğunda bulunan yerleşim birimlerinin son 

30.000  yıl  süresince  22  m  yükseldiğini  ortaya 

koymuştur. Buna göre, yükselme hızı yaklaşık 0,7 

mm/yıl  olarak  hesaplanmıştır. Holosen  yaşlı  kıyı 

çizgilerinin  yüksekliklerindeki  değişimler  ve 

arkeolojik  alanlar, Corinth Körfezi’nde  son birkaç 

bin  yıl  içerisindeki  uzun  süreli  Holosen  kayma 

hızlarının  belirlenmesi  hakkında  bilgiler 

sağlamaktadır (Pirazzoli, 1993). 
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Şekil 9-26. 1981 Corinth Körfezi sismik olaylar serîsine ait üç ana şok (1, 2, 3) ve iki artçı şokun (4, 5) fay düzlemi çözümleri 
(alt yarıküre). 1981 yüzey kırığındaki normal faylanma tavan bloğunda içi dolu kutucuklarla işaret edilmiş ve 1’den 6’ya kadar 
sayılarla gösterilmiştir. Diğer normal faylar, tavan bloğunda içi boş kutucuk işaretleri ile gösterilmiştir (Taymaz vd., 1991).  

 

1 km yatay ve 2 km düşey alan içerisinde yer 

alan  artçı  depremler  fay  düzlemini  ortaya 

çıkarmamaktadır (Şekil 9‐28). Çoğu artçı depremler, 

kuzeye  ve  güneye  eğimli  faylar  için  ortak  olan 

tavan  bloklarında  ve  3,6  ile  10  km  derinlikler 

arasında  yer  almaktadır.  Ancak,  Şekil  9‐28’de 

görüldüğü gibi, C‐C’ kesitinde gösterilen depremler 

daha  derinde  ve  kuzey  ve  güneye  eğimli  fayların 

taban bloklarında bulunmaktadır. 

Odak  mekanizma  çözümleri  hakim  olarak 

çok  küçük  yanal  atım  bileşenli  K‐G  yönlü  bir 

genişlemeyi  göstermektedir  (Şekil  9‐26  ve  9‐28). 

Düğüm  düzlemi  eğimleri  orta  derecede  olup, 

derinlikle  birlikte  düzleşme  göstermemektedir 

(Şekil  9‐28b).  Bununla  birlikte,  King  vd.  (1985) 

yüzey verilerine dayalı atım miktarları  ile birlikte 

ana  şokların  odak  mekanizması  çözümlerinden 

elde edilmiş  fay düzlemi yönelimlerini kullanarak 
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hız‐uzay  diyagramı  yapmışlar;  daha  derinde  yer 

alan  ve  yüzeye  yakın  faylardan  çok  farklı  daha 

düşük  eğime  sahip  olan  bir  asismik  bir  fay 

saptamışlardır  (Şekil  9‐29).  Bu  sonuçlar, 

Alkyonoidhes  Körfezi’nin  kuzeyindeki  güneye 

eğimli  fayların,  ikincil  faylar  ve  Perachora 

Yarımadası’ndaki  kuzeye  eğimli  faylara  antitetik 

olarak  gelişmiş  faylar  olduğunu  göstermiştir.  

 
 

Şekil 9-27. Perachora Yarımadası (üst) ve Alkyonides Körfezi kuzeyinde (alt) 1981 depremine eşlik eden yüzey kırıkları 
haritası (Jackson vd., 1982). 
 

2 Mart 1987 Edgecumbe  (Yeni Zelanda) 

Depremi  
Borah  Peak  ve  Corinth  Körfezi 

depremlerinden  farklı  olarak,  Edgecumbe 

depremi  (MS  =  6,6)  havza  ve  dağ  silsilesi 

ortamlarında değil de, bir ovalık bölgede yüzey 

kırığı meydana getirmiştir. Faylanma, yay gerisi 

ortamında,  Taupo  Volkanik  Zonu’nun  doğu 

kenarındaki  Whakatane  çöküntüsünde 

gelişmiştir  (Şekil 9‐7). Taupo Volkanik Zonu son 
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2  milyon  yıldır  aktif  bir  volkanik  bölgedir. 

Whakatane  çöküntüsü  son  300  bin  yıldır  ve 

muhtemelen  son  bir  miyon  yıldır  1‐2  mm/yıl 

hızla  çökmektedir.  Kuvaterner’deki  genişleme 

oranı en az 4‐6 mm/yıl’dır (Beanland vd., 1990).  

 
 

Şekil 9-28. (a) 1981 Corinth Körfezi sismik olaylar dizisinin ana şoku ve artçı şokları. İçi dolu büyük daireler 24 Şubat (1), 25 
Şubat (2) ve 4 Mart (3) depremlerinin yerlerini; küçük daireler ise artçı şokların yerlerini gösterir. A-A’, B-B’ ve C-C’ kesitleri 
(kuzey solda olacak şekilde) depremselliği göstermektedir. 1981 yüzey kırığı kalın çizgi ile belirtilmiştir. İçi dolu üçgen 
işaretleri sismik kayıt istasyonlarının yerlerini gösterir (King vd., 1985; Taymaz vd., 1991). (b) 1981 Corinth Körfezi sismik 
olaylar dizisine ait depremlerin enine kesitleri. Plaj topu işaretleri, fay düzlemi çözümlerini (enine kesitte görüldüğü şekliyle) 
ifade etmektedir (King vd., 1985). 

 

Aşağıda  verilen  depremle  ilgili  bilgiler, 

Anderson  vd.  (1990)  ve  Beanland  vd.  (1990)’e  ait, 

Yeni  Zelanda  Jeoloji  ve  Jeofizik  Bülteni’nin  özel 

sayısında  yayınlanmış  makalalerin  özeti  olan 

bilgilerdir (c. 32, 1989). 

Yukarıda verilen önceki iki depremden farklı 

olarak,  Edgecumbe  depreminde  haberci  olaylar 

gözlenmiştir. 21 Şubat 1987 günü ana şokun 35 km 

kuzeybatısında  bir  deprem  fırtınası  izlenmiştir. 

Diğer  bir  deprem  fırtınası  anaşoktan  birkaç  gün 

öncesinde,  ana  şok  içmerkezi  civarında  olmuştur 
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(Şekil  9‐30).  Doğudaki  deprem  fırtınasına  ait  en 

büyük deprem ML  =  4,9 olup, 28  Şubat  1987 günü 

meydana  gelmiştir.  2 Mart  1987  günü,  ana  şoktan 

7,5 dakika öncesinde, ML > 5,2 olan bir öncü  şokla 

bir deprem dizisi gözlenmeye başlanmıştır. 

 

 
 

Şekil 9-29. Şekil 9-28’de A-A’ kesitine yakın olan 
faylanmanın blok modeli. İri  noktalar, dizideki ikinci ve 
üçüncü ana şokları gösterir. Eğim açıları ana şok fay 
düzlemi çözümlerinden ve fay yerdeğiştirmesi de yüzey 
verilerinden elde edilmiştir. Güney kıyısının yükselmesine 
ve kuzey kıyısının çökmesine dikkat ediniz. Küçük şekil, A 
ve B blokları ile B ve C blokları arasında fayların eğim yönü 
ve yerdeğiştirmesine dayalı olarak A ve C bloklarını ayıran 
derin asismik fayın yerdeğiştirme ve yönelimini hesaplayan 
bir hız-uzay diyagramıdır (Jackson, 1987; King vd., 
1985’den değiştirilmiş olarak). 
 

Deprem sırasında 11 fay, 16 km uzunlukta ve 

10  km  genişlikte  bir  zon  içerisinde,  yüzey  kırığı 

meydana  getirmiştir. Bu  faylar  kuzeybatıya  eğimli 

olup,  hepsi  mevcut  faylardan  oluşmaktadır.  En 

büyük  yatay  ve  düşey  ötelenmeler,  7  km  yüzey 

kırığı  oluşturmuş  Edgecumbe  fayı  boyunca 

gelişmiştir  (Şekil  9‐31).  Maksimum  düşey  atım 

miktarı  3,1  m  olarak  ölçülmüştür.  Edgecumbe 

deprem  kırığı,  kısmen  tepelerinde  geniş 

çatlaklardan oluşan bir yüzeysel bükülme  şeklinde 

(Şekil  9‐32,  9‐33  ve  9‐34);  başka  yerlerde,  kırıklar 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  normal  faylara 

benzer  şekilde  gelişmiştir.  Deprem  kırığı,  harita 

görünümünde  bir  yay  şeklinde;  ayrıntıda  ise 

Rangitaiki  alüviyal  düzlüğünde  oldukça  düzensiz 

şekilde  gelişmiştir  (Şekil  9‐34).  Fisürleşme,  yüzey 

bükülmeleri ve düzensiz kırık paterni, Borah Peak 

ve  Corinth  Körfezi  depremlerinde  olduğu  gibi, 

Rangitaiki düzlüğünde yer alan yumuşak çökelleri 

kesmesinden ileri gelmiştir.  

Artçı  deprem  zonu  kuzeydoğu  yönelimli  ve 

yaklaşık  90  km  uzunlukta  olup,  yarı  uzunluğu 

kıyıdan denize doğru uzanmıştır. Artçı depremlerin 

yarısının  kıyıdan  uzak  bölgede  yer  alması,  ek  bir 

yüzey  kırığının  kıyıdan  uzak,  deniz  içerisinde 

olabileceğini göstermektedir. Artçı depremler, artçı 

deprem zonundaki diğer bir deprem kümelenmesi 

dışında, normal bir sönümlenme göstermiştir. Ana 

şok  ve  artçı  depremlere  ait  odak  mekanizma 

çözümleri normal  faylanma vermiştir. Bazı küçük 

depremlerle  ilgili  odak mekanizma  çözümlerinde 

yanal atımlı  faylar bulunmuştur (Şekil 9‐35). Artçı 

depremler  0,2‐9,6  km;  çoğu  4‐6  km  gibi  sığ 

derinliklerde  olmuştur.  Bu  durum  nispeten  sığ 

kırılgan‐plastik geçiş zonunu ve olasılıkla bölgenin 

yüksek ısı akısının bir göstergesini yansıtmaktadır 

(Şekil  9‐36).  Ana  şok  derinliği  artçı  deprem 

zonunun  tabanı  yakınında  8  km  olarak 

hesaplanmıştır.  Bu  derinlik  kırılgan  kabuğun 

tabanına yakın bir yere karşılık gelmektedir. Ana 

fay ana şok ile yüzeydeki fay izini bağlayan bir hat 

olarak  kabul  edilirse,  artçı  depremlerin  bu  fayın 

içsel  deformasyona  uğrayan  taban  bloğunda 

saçılmış  olduğu  görülür  (Şekil  9‐36).  Kawerau 

jeotermal  alanında  hemen  hemen  hiçbir  artçı 

deprem  olmamıştır.  Buna  karşın,  bu  jeotermal 

alanının  güney  batısında  artçı  depremler 

gözlenmiştir.  Bu  durum,  bu  alanda  sıcaklığın 

gevrek  kırılma  olamayacak  derecede  yüksek 

olduğuna işaret etmektedir. 

 

 
 

Şekil 9-30. Edgecumbe depremi öncesinde 21 Şubat ve 1 
Mart tarihleri arasında deprem fırtınası (dışmerkez yıldız 
işareti ile belirtilmiştir). Küçük dairelerin büyüklükleri 
3<ML<4 ve büyük dairelerin büyüklükleri de ML>4 
şeklindedir. 1987 yılındaki Edgecumbe Fayı yay şekilli çizgi 
ile gösterilmiştir. Genel lokasyon için bkz. Şekil 9-7 
(Anderson vd., 1990). 
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Şekil 9-31. Edgecumbe depremi sırasında Edgecumb, Te Teko ve Onepu Fayları’nın eşsismik uzaması (üst) ve düşey 
yerdeğiştirmesi (alt). Kesit doğrultuya paraleldir. Lokasyon için bkz. Şekil 9-7 (Beanland vd., 1990). 

 

 

 

Depremden sonra, çökme geniş bir bölgede 

azalan bir oranda devam etmiştir (Şekil 9‐37 ve 9‐

38).  Edgecumbe  yakınında,  12  aylık  bir  sürede 

maksimum 200 mm’lik bir çökme ölçülmüştür. Bu 

değer  maksimum  eşsismik  çökme  miktarının 

sadece %10’unu oluşturmaktadır. Deprem sonrası 

sismik  deformasyonun  eşsismik  deformasyon 

yönü  ile aynı olduğu görülmüştür. Fakat deprem 

sonrası  en  büyük  çökme,  eşsismik  çökme 

bölgesinin  birazcık  kuzey  batısında  yer  almıştır. 

Mart ve Kasım 1987 arasında, Edgecumbe fayında 

60  mm  düşey  ve  17  mm  eğim  yönünde  yer 

değiştirme ölçülmüştür (Şekil 9‐38). Bu genişleme 

şüphesiz  tektonik  olaylarla  ilgili  fakat  düşey 

değişimlerin  bir  kısmı  deprem  sonrası  çökel 

pekişmesinden ileri gelmiştir.                          

 

 

 

NORMAL  FAYLARIN  YAPISAL  VE 

JEOMORFOLOJİK GÖRÜNÜMLERİ 
 

Fay Sıklığı ile Kırılgan Kabuk Kalınlığı 

Arasındaki İlişki 
Dağ  önü  aktif  faylar  ile  ince  kabuk  ve 

volkanizma olan alanlarda oluşan normal fayların 

karakteristik  özelliklerinde  tam  bir  derecelenme 

gözlenmektedir.  Deniz  tabanı  yayılması  ve 

volkanik  püskürmelerle  ilgili  normal  faylar  sık 

aralıklarla  gelişir  ve  küçük  atımlara  sahiptirler. 

İzlanda’da olduğu gibi  açıklık oluşturan yarıklar 

ya  da  açıklık  oluşturan  normal  faylar  çekme 

kırıkları  içerirler.  Kesme  tipi  atımların  olduğu 

faylarda  olduğu  gibi,  bu  düzensiz  kırıkların 

kenarları birbirlerine uyumluluk gösterirler. Yerel 

olarak yarıklar, Cibuti’de Asal  rifti  (Şekil  9‐5) ve 

Hawaii’deki  Kilauea  volkanının  Doğu  Rift 

Zonu’nda  (Şekil  9‐6)  olduğu  gibi  bazaltik 

çıkışların  olduğu  yerlerdir. Kayma hızları Havza  
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Şekil 9-32. Ana şokun lokasyonu ve fay düzlemi çözümü, jeodetik modelleme ve yüzey jeolojisine dayalı olarak Edgecumbe 
fayını gösteren enine kesit (Şekil 9-7’de yeri gösterilmiştir). Kalın çizgiler, 1987 yılında yüzey kırığı oluşturan fayları gösterir 
(Beanland vd., 1990). 

 

ve Silsile Bölgesi’ndeki sismojenik fayların kayma 

hızlarından  çok  daha  yüksektir.  Çünkü, 

yerdeğiştirmeler  pekçok  durumda  volkan 

cephesinin  kabarması  ve  sürekli  uzun  süreli 

genişlemeye  neden  olan  mağma  hareketi  ile 

ilgilidir.  İzlanda’da genişleme, bitişikteki mağma 

odasının  çökmesi  sonucu  volkanik  cephenin 

büzülmesi  zamanlarında  tekrar  tekrar  meydana 

gelmektedir.  Yüzlerce  ya  da  kilometrelerce 

boyuttaki  Havza  ve  Silsile  topoğrafyası 

tektonomağmatik  ortamlarda  gelişmemiştir. 

Çünkü  kırılgan  kabuk  bu  yüksek  topoğrafyayı 

oluşturacak  derecede  yeterince  kalın  olmayıp, 

birkaç  kilometreden  daha  kalın  değildir.  Ayrıca 

fay  sarplıkları  lav  akıntıları  ile  örtülmüştür. 

Tektonomağmatik  fayların  M  =  6,5’dan  daha 

büyük depremler ürettikleri bilinmemektedir.  

Taupo Volkanik Zon (Yeni Zelanda) gibi ara 

tektonik ortamların karakteristik özelliği nispeten 

sıcak  kıtasal  kabuktaki  aktif  volkanizma 

içermeleridir. Yüksek  ısı akısına rağmen, kırılgan 

kabuk  10  km  kalınlıkta  olup,  M  =  6,6 

büyüklüğündeki  Edgecumbe  depremini  (Yeni 

Zelanda)  üretmeye  yetecek  kalınlıktadır.  Buna 

karşın,  kırılgan  kabuk  muhtemelen  çok  ince  ve 

sıcaktır.  Bu  nedenle  faylar  M=7,0’den  büyük 

deprem  üretecek  kadar  uzun  değildirler.  Bu 

bölgelerde  volkanik  bir  topoğrafya  hakimdir  ve 

havza  ve  sırt  topoğrafyası  gelişmez.  Bu 

bölgelerdeki  faylar  10  km’den  daha  uzun 

değildirler ve fay aralıkları 5 km’den daha azdır.  

Buna  karşın,  en  az  15  km  kalınlıktaki 

kırılgan  kıtasal  kabuktaki  normal  faylanma 

yüzlerce  metre  ile  birkaç  kilometre  arasında 

değişen  uzunlukta  havza  ve  sırt  topoğrafyasının 

gelişmesine neden olur. Doğu Afrika  rift vadileri 

ve  Sierra  Nevada’nın  (California)  doğusundaki 

dağ  önlerinde  olduğu  gibi,  havza  ve  sırt 

topoğrafyasına  volkanizma  da  eşlik  edebilir. 

Havzalar bir kenarından (yarım grabenler ya da fay 

açılı  çöküntüler)  ya  da  iki  kenarından  (grabenler) 

normal faylarla sınırlanmış olabilir. Normal faylar 

arasındaki aralık, orta Tibet’deki çöküntülerde 10‐

15 km  (Masek vd., 1994); Corinth Körfezi’nde 25 

km;  Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nde  ve  orta 

Yunanistan’da 30‐40 km ve Baykal  rifti ve Ordos 

Platosu’ndaki  Shanxi  çöküntüsünde  50  km 

civarındadır. Orta Tibet gibi çöküntüyü sınırlayan 
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faylar  arasındaki  aralığın  10‐15  km  olduğu 

yerlerde,  yalnızca  kırılgan  kabukta  genişleme  ve 

faylanma  gelişir.  Halbuki,  fay  aralıkları  50  km 

olan riftlerde, genişleme ve faylanma olur (Masek 

vd., 1994). Fay aralıklarının geniş olduğu yerlerde 

7,6 büyüklüğüne kadar depremler olabilir. Havza 

ve  Silsile  Bölgesi’nde,  1915  Pleasant  Valley 

(Nevada)  depremi  (M=7,6)  ve  1983  Borah  Peak 

(Idaho)  depremi  (M=7,3),  Altiplano’da  1946 

Ancash  (Peru) depremi  (M=7,3) bunlara örnekler 

olarak  verilebilir.  Öte  yandan,  M=7,6 

büyüklüğündeki  1959  Hebgen  Gölü  (Montana) 

depremi  Yellowstone  National  Park’da  aktif 

volkanizmanın  olduğu  alana  komşu  birkaç  kısa 

faylarda kırık oluşturmuştur. Burada havza ve sırt 

topoğrafyası özellikleri mevcut değildir.  

Daha  büyük  normal  faylanmalı  depremler 

bile,  batı  Pasifik’te  yitim  zonları  denize  doğru 

bükülürken, Mesozoyik yaşlı okyanusal kabuğun 

bükülmesine  eşlik  etmiştir.  Honshu’nun 

(Japonya)  kuzeydoğusu  açıklarında  olmuş  1933 

Sanriku  depreminin  büyüklüğü  8,3  olup,  bu 

yüzyılda  yitim  zonlarında  olmuş  depremlerden 

daha büyüktür. 

 

Verev Atımlı Normal Faylar 
Saf  normal  atımlı  faylar  ile  saf  doğrultu 

atımlı  faylar  arasında  tam  bir  geçiş  söz 

konusudur. Normal faylar haritada düzensiz izler 

şeklinde  görünüm  sunarlarken,  saf  doğrultu 

atımlı  faylar  ise  daha  çizgisel  bir  görüntü 

oluştururlar. Çin’deki Ordos  Platosu  civarındaki 

faylarda olduğu gibi, verev atımlı  fayların harita 

görünümü  düzensiz  izler  şeklinde  olabilir  (Şekil 

9‐14). Verev  atımlı  faylar  bu  enine  kesitte  havza 

merkezine  doğru  45–600  eğimler  oluşturan 

karakteristik  normal  fay  geometrisi  gösterirler 

(Şekil  9‐39). Ancak,  fayı  kesen  dereler,  kanalları 

doğrultu  atımlı  olarak  ötelenmiş  biçimde 

görünebilirler.       Çek‐ayır       havzaları,       kayma  

vektörüne paralel genişleme üretme eğilimindeki

 

 
 

Şekil 9-33. Edgecumbe fayı; kuzeydoğuya bakış. Önceden mevcut olan 1,3 m yüksekliğindeki sarplık, 1987’de eşlikçi bir 
yarık ile birlikte 3,2 m’ye yükselmiştir. Düşey deformasyonun çoğu, yarığın sol tarafındaki bükülme ile birlikte gelişmiştir 
(fotoğraf: Q. Christie, Yeni Zelanda DSIR). 
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Şekil 9-34. Edgecumbe fayının kuzeydoğu kesiminde doğrultudaki değişkenliği gösteren, havadan çekilmiş resim. Beyaz 
lekeler deprem sırasında fışkıran kum volkanlarıdır (fotoğraf: D. L. Holmer, Yeni Zelanda Jeoloji ve Nükleer Bilim 
Enstitüsü). 
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Şekil 9-35. Edgecumbe artçı şoklarının fay düzlemi 
çözümleri. Üst yarıküre izdüşümleri; sıkışma kadranları 
gölgeli olanlardır. Yıldız işareti ana şoku gösterir. A-A’, B-B’ 
ve C-C’, Şekil 9-36’daki enine kesitlerin yerleridir. Şekil 9-
30’da verilen ve ana şokun kuzey ve batısında bulunan öncü 
şoklar ile karşılaştırınız (Anderson, 1990). 

 

 
Şekil 9-36. Artçı şok zonundan geçen enine kesitler. Kesit 
yerleri Şekil 9-35’de işaretlenmiştir (Anderson vd., 1990). 

 

 
 

Şekil 9-37. Thornton ve Te Mahoe (yeri Şekil 9-38’de işaretlenmiştir) arasındaki düzeçleme çizgisinde eşsismik (devamlı çizgi) 
ve sismik sonrası (kesikli çizgi) göreceli kot değişimleri. Burada gösterilen sismik sonrası değişimler, 12 aydan fazla bir zaman 
aralığında ölçülmüştür. Daire çapları nirengi arası mesafelerden kaynaklanabilecek yaklaşık hatayı belirtir (Beanland vd., 1990). 

 

kademeli sıçramalar  içeren doğrultu atımlı  faylar 

boyunca  baskın  olarak  gelişir  (Bölüm  8’de 

ayrıntılı  olarak  açıklanmıştır).  Verev  atımlı 

normal faylar, Çin’de Ordos Platosu çevresindeki 

havzalarda  8,0  büyüklüğünde  depremler 

üretmişlerdir.  Ordos  Platosu’nun  doğu 

kenarındaki Linfen grabeninde  1303 yılında olan 

Hong‐dong  depremi,  Ordos  Platosu’nun  güney 

kenarında  Xian  yakınında  olan  1556  Huaxian 

depremi  ve  Ordos  Platosu’nun  kuzeybatı 

kenarındaki  Yinchuan  havzasındaki  1739  Pinglu 

depremi böyle depremlerdir.     
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Şekil 9-38. (a) Edgecumbe Fayı boyunca 3 Mart’tan Kasım 1987’ye kadarki sismik sonrası yerdeğiştimeyi gösteren, yakın 
aralıklarla tersleştirilmiş jeodetik dizi. (b) 3 Mart 1987 ile Mayıs, 1988 arası dönemde B’den F’ye kadar olan istasyonlarda A’ya 
göre kot değişimi (Beanland vd., 1990). 

 

 
 

Şekil 9-39. Ordos Platosu’nun batı kısmındaki Yinchuan Havzası’nın 380 ile 39,50 arasındaki enine kesiti. Havzanın 
batısındaki sınır fayı 1739’da Çin Seddi’ni düşey olarak 3 m ve yatay olarak da 5,3 m ötelemiştir. Bununla birlikte, havza; iki 
tarafı da faylarla sınırlanmış şekilde tipik normal fay geometrisi sunar. Gölgeli patern: Neojen öncesi katmanları (Wang ve 
Deng, 1988; Wang ve Song, 1989). 

 
 

Harita Görünümleri 
Her  ne  kadar  bazı  istisnalar  bulunsa  da 

(örneğin,  Eyidoğan  ve  Jackson  tarafından 

tanımlanan 1969 Alaşehir deprem kırığında olduğu 

gibi),  yüzey  izlerinin  düz  olmaktan  ziyade  çok 

düzensiz  olması  nedeniyle,  eğim  atımlı  normal  ve 

ters  faylar  doğrultu  atımlı  faylardan  farklılık 

gösterir.  Bunun  nedeni,  fay  düzlemindeki 

kırışıklıklar  olabilir.  Çünkü,  kırışıklıkların  sadece 

kayma vektörüne paralel olması halinde bu yapılar 

çok  sayıdaki  kayma  sırasında  fay  düzleminde 

korunabilmektedirler.  Harita  görünümünde 

düzensiz  patern  sunmalarının  yanında,  normal 

faylar  kademeli  karakter  de  gösterirler.  Kademeli 

faylar  arasında  faylanmamış  kısımlar  yer  alır. 

Bununla birlikte, kayma vektörüne paralel yönden 

bakıldığında,  gerek  eğim  atımlı  gerekse  doğrultu 

atımlı  faylar  oldukça  düz  ya  da  geniş  kavisler 

şeklinde  görünürler.  Eğim  atımlı  faylar  kayma 

vektörünü içeren jeolojik enine kesitlerde düz gidişli 

bir görünüm sunarlar (Şekil 9‐39). 

Havza ve Silsile Bölgesi’nde normal  faylarda 

olmuş  sekiz  depreme  ait  yüzey  kırığına  ilişkin 

harita  görünümleri  Şekil  9‐40’da  verilmiştir.  Bu 

depremlerin  hepsinin  izleri  düzensiz  bir 

sergilemektedir.  Bunların  çoğu  dağ  önlerini 

izlemekte  ve  yüzey  kırıklarının,  silsilenin 

yükselmesine  ve  ona  bitişik  alanların  alçalmasına 

neden  olan  uzun  süreli  süreçlerin  bir  devamı 

olduğuna  işaret  etmektedirler.  Ancak,  Sonora 

depremi  (Şekil  9‐40e),  Dixie  Valley  ve  Fairview 

depremleri  (Şekil  9‐40b)  ve  Rainbow  Mountain 

depremine  (Şekil  9‐40a)  ait  fay  sarplıkları  vadi 
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dolguları  içerisine  kadar  uzanmışlardır.  Hebgen 

Gölü depremine ait bazı  fay  sarplıklarının  tamamı 

Madison  Vadisi’ndeki  alüviyal  çökeller  içerisinde 

oluşmuşlardır (Şekil 9‐40d). Her ne kadar Stilwater 

depremi  bir  ay  önce  olmuş  Rainbow  Mountain 

depremine  ait  fay  sarplıklarını  yeniden  hareket 

ettirmişse  de,  bu  depreme  ait  kırıkların  çoğu  dağ 

önünden  oldukça  uzaktaki  Carson  Sink  içerisinde 

gelişmiştir  (Şekil  9‐40a). Dağ  önünden  uzakta  yer 

alan  tarihsel döneme  ait  fay  sarplıkları,  çok  ender 

durumlarda yerdeğiştirmeye maruz kaldıklarından 

ya  da  nispeten  genç  faylar  olabildiklerinden, 

belirgin bir topoğrafik görünüm sunmayabilirler. 

Pleasant Valley  (Şekil 9‐40c), Sonora  (Şekil 9‐

40e)  ve  Fort  Sage  (Şekil  9‐40f)  depremlerin 

genişlikleri  onlarca  metre  ile  birkaç  kilometre 

arasında  değişen  kademeli  sıçramalar  meydana 

gelmiştir. Sismojenik derinliklerde bu depremler tek 

bir  fay  üzerinde  meydana  gelmiş  olabilir  ve 

sıçramalar  faylanmanın  eski  zayıflık  düzlemlerini 

izlemelerinden  kaynaklanabilir.  Pleasant  Valley, 

Sonara  ve  Fort  Sage  depremlerinde  oluşmuş  tüm 

fay  sarplıkları batıya bakan yönde ve Dixie Valley 

depremindeki  fay  sarplıkları  ise  doğuya  bakan 

yönde  gelişmiştir.  Ancak,  Fairview  Peak 

depreminde  ise  hem  doğuya  hem  de  batı  yönüne 

bakan  fay  sarplıkları  oluşmuştur.  Fayların  her  iki 

yöne baktığı yerlerde, 1981 Corinth Körfezi depremi 

sarplıklarında  olduğu  gibi,  birincil  ve  ikincil 

antitetik faylar gelişmiş olabilir. 

Şekil  9‐40’da  gösterilen  kırıklar  arasında 

sadece  Fairview  Peak  depreminde  oldukça  büyük 

bir  doğrultu  atım  bileşeni  gelişmiştir.  Rainbow, 

Pleasant Valley ve Fort Sage depremleri sadece ana 

yüzey  kırığı  meydana  getirmişlerdir.  Sonora 

depremi  alüvyon  içerisinde  doğrultu  boyunca 

faylardan oluşan ana bir kırığın gelişmesine neden 

olmuştur. Stilwater, Dixie Valley, Fairview Peak ve 

Hebgen  Gölü  depremleri  çoklu  kırılmalar 

neticesinde oluşmuşlardır. Çoklu kırılmalar birincil 

kırıkla birlikte ikincil kırıkları da temsil edebilir; ya 

da  birincil  kırığın  vadi  dolgusu  içerisinde  yukarı 

doğru dağılması şeklinde açıklanabilir.  

Hebgen  Gölü  depremi  sırasında  kırılmış 

faylar arasındaki doğrultuya dik uzaklık, herhangi 

bir  fayın  eşsismik  kırık  uzunluğu  kadar  büyük 

olmuştur.  Bu  durum  1981  Corinth  Körfezi  ve 

Edgecumbe depremleri içinde de geçerlidir (Şekil 9‐

7).  Ancak,  yukarıda  işaret  edildiği  gibi,  bu 

faylardan bazıları  ikincil ya da  ikincil  faylarla  ilgili 

yüzey  kırıklarıdır.  Fay  doğrultuları  arasındaki  en 

kısa  mesafeler  kırılgan  kabuğun  kalınlığı  ile  ilgili 

olabilir; nispeten  ince kabukta gelişmiş Edgecumbe 

depreminde yüzey kırıkları arasındaki mesafe Great 

Basin, Ege Bölgesi ya da kuzey Çin’deki faylara göre 

daha küçüktür. 

 

 
 

Şekil 9-40. Havza ve Silsile Provensi’nde sekiz tarihsel 
normal faylanma depremlerinin yırtılma paternleri. Tarihsel 
yırtılmalar kalın çizgiler ile ve yuvarlaklar da aşağı düşen 
tarafta olacak şekilde gösterilmiştir. Silsile gölgeli; alüvyon 
ile doldurulmuş vadiler taramasızdır. (a) Rainbow Mountain 
depremi (6 Temmuz 1954, MS=6,3) ve Stillwater depremi 
(24.Ağustos.1954,.MS=7).
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Şekil 9-40. (b) Dixie Valley depremi (ABC, MS=6,8) ve 
Fairview Peak depremi DEF, MS=7,2); ikisi de 16 Aralık 
1954 tarihlidir. 

 

 

Segmentasyon  
Özellikle  uzun  fayların  harita  görünümleri, 

fay  bölümlemesi  (yani  segmantasyon 

ayrımlanması)  yapılmasına  olanak  sağlar.  Bir  fay 

boyunca jeolojik yapıların haritalanmasındaki amaç, 

büyük depremler  için engel oluşturan yerler ya da 

yalnızca  bir  yönde  kırık  ilerlemesine  neden  olan 

deprem  odaklanma  yerlerinin  belirlenmesidir. 

Deprem segmenti tek bir deprem sırasında kırılan bir 

fay  zonu  parçası  ya  da  fay  zonlarıdır  (dePolo  vd. 

1991).  Fay  zonu  haritalamasındaki  esas  amaç,  fay 

zonu  boyunca  deprem  segmenti  sınırlarına  (yani 

deprem  kırıkları  için  engeller  oluşturan  kısımlara) 

karşılık  gelen  jeolojik  süreksizliklerin 

tanımlanmasıdır.  

Üç  tip ana süreksizlik vardır. Bunlardan  ikisi 

jeolojik  süreksizliklerdir  (dePolo  vd.,  1991). 

Geometrik  süreksizlikler  fay  doğrultusundaki  ani 

değişimler,  kademeli  sıçramalar  ile  fay  zonundaki 

boşluklar  ve  çıkıntılardır.  Birkaç  on  metre  ile 

yüzlerce metre boyutlardaki sıçramalar ve faylanma 

boşlukları deprem  segment  sınırları oluşturmazlar. 

Çünkü,  bu  boyuttaki  süreksizlikler  büyük 

depremlerin  odaklanma  yerlerine  kadar 

uzanamayacak  kadar  çok  küçük  süreksizliklerdir. 

Bu küçük ölçekli  süreksizlikler deprem odaklanma 

derinliklerine  kadar  uzanmış  olsalar  bile,  güncel 

gözlemler  kırık  yayılmasını  engelleyemecek  kadar 

çok  küçük  olduğunu  göstermiştir.  Yapısal 

süreksizlikler  fayın  kollara  ayrılması,  artan  yapısal 

karmaşık  zonu,  diğer  yapılar  ile  kesişimler  ve 

çapraz  yapıların  sona  erme  bölgeleridir.  Davranış 

tipi  süreksizlikler  kayma  hızındaki  değişimleri, 

sismik  davranışı,  atım  yönlerini  ya  da  krip‐

kilitlenme  davranışını  içerir. Daha  sora  görüleceği 

üzere,  bazı  süreksizlikler  deprem  oluşumu  için 

engel oluşturmazlar.   

Normal  faylarla  ilgili  ilk  segmentasyon,  1883 

yılında  G.  K.  Gilbert’ın  önerileri  doğrultusunda 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nin  (A.B.D.)  doğu 

kenarında yer alan Wasatch fay zonunda yapılmıştır 

(Swan  vd.,  1980;  Schwartz  ve Coppersmith,  1984). 

Bu modelin en  son güncelleştirilmiş biçimi  Şekil 9‐

41’de verilmiştir (Machette vd., 1991). Holosen yaşlı 

hareketler, fay zonun en yüksek topoğrafik röliyefe 

sahip  olduğu  ve  kayma  hızının  en  yüksek  olduğu 

yer  olan  Brigham  City  segmentinden  Levan 

segmentine  kadar  uzanan  fay  zonunun  orta 

kesiminde gözlenmiştir. Yüksek kayma hızına sahip 

segmentler  fay  zonunun  herbir  ucunda  yer  alan 

segmentlerden daha uzundur. Bu segmentlerden en 

uzunu  69,5  km  uzunluktaki  Provo  segmentidir. 

Fayların doğrultu boyunca ender durumlarda 20‐25 

km’den  daha  fazla  süreklilik  gösterir;  bu  nedenle, 

bu segment anormal derecede uzundur (Jackson ve 

White,.1989).
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Şekil 9-40. (c) Pleasant Valley depremi (3 Ekim 1915; 
MS=7,6).  
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Şekil 9-40. (d) Hebgen Lake depremi (18 Ağustos 1959; 
MS=7,5). 
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Şekil 9-40. (f) Fort Sage depremi (14 Aralık 1950) (şeklin tüm 
kısımları DePolo,1911’den). 

Şekil 9-40. (e) Sonora depremi (3 Mayıs 1887; Mw=7,2-7,4). 
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Şekil 9-41. Wasatch Fayı’nın segmentleri (A.B.D.). Segment 
sınırları kalın oklarla işaretlenmiştir (Machette, 1991). 

 

 
Şekil  9‐42’de  segment  sınırlarının  harita 

paternleri görülmektedir. Machette  (1991)  tarafından 

tanımlandığı  üzere,  çıkıntılar Wasatch  fayı  boyunca 

uzanan  ana  kaya  blokları  olup,  genellikle  kuzey  ve 

güneydeki  faylardan daha  az  aktif Kuvaterner  yaşlı 

faylarla  sınırlandırılmışlardır.  Çin  literatüründe  bu 

yapılara  sıkıştır‐yükselt  blokları  adı  verilmiştir. Nephi 

ve  Provo  segmentleri  arasındaki  sağa  basamaklı 

sıçrama  yeri  ve  Levan  ve  Fayette  segmentleri 

arasındaki sola sıçrama yerleri olmak üzere, kademeli 

iki  sıçrama  yeri  segment  sınırları  olarak 

haritalanmıştır. Salt Lake City  ile Provo  segmentleri 

arasında  yer  alan  Traverse  çıkıntısı  kademeli  sol 

basamaklı bir  sıçramaya  işaret etmektedir. Nephi ve 

Levan  segmentleri  Geç  Kuvaterner  yaşlı 

faylanmadaki  bir  fay  boşluk  tarafından 

sınırlandırılmaktadır.  Collinson  ve  Brigham  City 

segmentleri  ve  Salt  Lake City  ve  Provo  segmentleri 

ise çapraz faylarla sınırlandırılmıştır. 
 
Şekil 9-42. Wasatch Fay Zonu (Utah, A.B.D.) boyunca 
segment sınırlarının harita paterni. Temel kayası noktalı 
tarama ile, segment sınırları oklar ile gösterilmiştir. Çentik ve 
yuvarlak işaretleri aşağı düşen taraftadır. Şekiller kuzeyden 
güneye doğru dizilmişlerdir (Machette vd., 1991). 
 

285



Jeolojiye  dayalı  segmentasyon modelleri  çok 

sayıda  açılan  fay  kazıları  kullanılarak,  son  6000 

yılda  olmuş  depremlere  ait  deprem  kırık  zonları 

(yani  deprem  segmentleri)  ile  iyi  bir  uyumluluk 

göstermiştir  (bkz.  Machette  vd.,  1991’de  Şekil  4). 

Ancak,  iki  deprem  Crone  ve  Haller  (1991) 

tarafından  tanımlanan  Provo‐Nephi  segmenti 

sınırını  (sızıntı  engelleri)  kırmış  olabilir  (Crone  ve 

Haller,  1991  tarafından  sızdıran  bariyer  olarak 

tanımlanan  bu  sınırda,  bir  bariyer  bitişikteki 

segmentte  kısmen  kırılma  ya  da  ikincil  kırıkların 

oluşumuna yol açar); bu kırılmalar Provo‐Salt Lake 

City  ve Weber‐Brigham  City  segment  sınırlarında 

gelişmiştir.  

Jeolojik  segment  sınırı  diğer  normal 

faylardaki  deprem  kırık  sınırları  ile  ne  kadar 

uyumluluk  göstermektedir?  Bu  soruyu 

yanıtlamadan  önce  üç  tip  yüzey  kırığı 

tanımlanacaktır  (dePolo  vd.,  1991).  Birincil  yüzey 

kırıkları,  bir  sismik  faydaki  yerdeğiştirme  ile 

doğrudan ilişkili kırıklardır. İkincil yüzey kırıkları sığ 

derinliklerde birincil kırıkları kesen antitetik  faylar 

gibi  (Şekil 9‐28 ve 9‐29) ya da (Borah Peak deprem 

zonundaki  Willow  Creek  Hills’deki  faylar  gibi) 

birincil  faydan  ayrılan  kollar  gibi  ikincil  faylar 

boyunca  gelişmiş  kırıklardır  (Şekil  9‐15).  Uyumlu 

yüzey  kırıkları  (daha  önce  Willow  Creek  Hills 

kuzeyinde  yer  alan Warm  Spring  Valley’in  doğu 

kenarındaki  dağ  önü  faylarında  açıklandığı  gibi), 

birincil  faydan  ayrılan bir  fay boyunca  tetiklenmiş 

kayma  ile  ilgili kırıklardır (Şekil 9‐15). Yüzey kırığı 

bir  segment  sınırını  çapraz  olarak  geçtiği  için  bu 

durum önemlidir. Halbuki, sadece sempatik yüzey 

kırıkları  bu  sınırları  çapraz  keser.  Dixie  Valley 

(Nevada)  deprem  kırığı  buna  örnek  olarak 

verilebilir (Şekil 9‐40b ve 9‐43; Zhang vd., 1991).  

1954  Dixie  Valley  depremi,  Pleyistosen 

sonundan bu yana kırılmamış olan Stilwater Silsile 

cephesinin nispeten düz bir kısmını kırmıştır (Şekil 

9‐43).  Ancak,  Bend’in  (Şekil  9‐40b’de  B) 

güneyindeki  etekte  yer  alan  küçük  atımlı  1954 

deprem kırıkları Holosen ortalarında büyük atımlar 

oluşturmuş  fayları yeniden hareket ettirmiştir  (Bell 

ve Katzer, 1990). Benzer  şekilde,  tarihsel dönemde 

hareket  etmemiş  kuzeydeki  Stilwater  segmenti  de 

Orta Holosen’de  büyük  atımlar  göstermiştir  (Şekil 

9‐43).  Bu  sonuç,  1954  depremi  ve  orta  Holosen 

Stillwater  segmenti  depreminin  Bend  civarında  20 

km’den  daha  büyük mesafede  çakışmış  olduğunu 

göstermektedir;  gerçekten  de  1954  deprem  kırığı 

Bend’in  14  km  kuzeyine  kadar  devam  etmiştir 

(Şekil  9‐40b’de  AB).  Ancak,  Bend’in  kuzeyindeki 

atım  miktarları  güneydekilere  göre  daha  küçük 

gelişmiştir.  Zhang  vd.  (1991)  Bend’in  kuzeyindeki 

1954  kırığının  daha  güneydeki  ana  kırığın  ikincil 

kırıkları  olduğunu;  segment  sınırının  dağ  önü 

doğrultusunda  önemli  değişimler  ve  oldukça 

karmaşık  faylanmanın  olduğu  Bend  civarında  yer 

aldığını ileri sürmüşlerdir. 

 

 

 
 

Şekil 9-43. (a) Pleasant Valley-Dixie Valley fay sisteminin 
segmentleri. Tarihsel yırtılmaları gösteren Şekil 9-40b ve c 
ile karşılaştırınız. (b) Son 15.000 yılda Pleasant Valley-Dixie 
Valley fay sistemi boyunca meydana gelmiş olan depremler. 
Dikdörtgenler, Dixie Valley depremi üzerindeki en son 
Pleistosen depeminin üst sınırındaki belirsizliği ifade eden 
soru işareti ile birlikte, depremin oluştuğu zaman aralığını 
göstermektedir (Zhang vd., 1991). 
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Pleasant  Valley  ve  Dixie  Valley  arasında 

büyük  yapısal  karmaşıktan  oluşan  ana  kaya 

çıkıntısı şeklindeki Sou Hills, Stilwater segmenti ile 

Pleasant  Valley  segmenti  arasındaki  segment 

sınırına  karşılık  gelmektedir.  Bruhn  vd.  (1987) 

Wasatch  Fayı’ndaki  Salt  Lake  City  segmenti  için, 

ikincil  faylar  ve  fay  kollarından  oluşan  yapısal 

karmaşık  zonunun,  kırık  yayılmasını  durdurma 

eğiliminde olduğunu belirtmişlerdir. Çünkü; enerji, 

basit  geometrili  birincil  faylardaki  küçük  hacimli 

kayalardan  ziyade,  büyük  hacimli  kırıklı  kayada 

dağılmaktadır.  Bu  enerji  dağılması,  Borah  Peak 

depreminde  Thousand  Spring  Valley  segmentinin 

kuzey  ucunda  olduğu  gibi,  deprem  kırığı 

yayılmasını  yavaşlatmakta  ya  da  sona 

erdirmektedir (Şekil 9‐15).               

Peleponnes  Yarımadası’nın  (Yunanistan) 

güneyinde olan  1986 Kalamata depremi  (MS  =  5,8) 

Taygetos  Dağları’nın  batı  tarafındaki  dağ  önünde 

14  km’den  daha  geniş  sol  basamaklı  kademeli  bir 

segmenti kıramamıştır. Fakat, 1915 Pleasant Valley 

(Nevada)  depremi  sağ  basamaklı  bir  segment 

sınırını kırarak devam etmiş (Şekil 9‐41c) ve günede 

Sou  Hills  çıkıntısında  sona  ermiş,  Sonoma 

Silsilesi’nin  batı  tarafındaki  dağ  cephesinde 

doğrultusunu ani bir şekilde değiştirmiştir (Şekil 9‐

41c). Sparta  fayında M.Ö. 464 yılındaki gibi büyük 

bir  deprem  (MS  =  7,2)  daha  küçük  Kalamata 

depremleri için engel oluşturan bir bariyer boyunca 

kademeli sıçrama yapısını kırmış olabilir.  

Özetle,  yapısal  ve  geometrik  süreksizlikler 

segment  sınırlarını  belirlemede  değerli  bilgiler 

sağlasa  da,  bu  süreç  o  kadar  kolay  değildir.  Bir 

süreksizlik M  <  6  büyüklükteki deprem  kırıklarını 

sona  erdirebilir  fakat, M > 7 büyüklükteki deprem 

kırıklarını  engelleyemeyebilir.  Deprem  kırığının 

birincil  ya  da  uyumlu  olup  olmadığını  saptamak 

güç olup, yoruma dayalıdır. Son olarak, bu sorunu 

çözebilmek  için,  tüm  fay  zonunun  Senozoyik’teki 

geçmişi  ve  Holosen’deki  paleosismolojik  tarihçesi 

hakkında ayrıntılı bilgi elde etmek gerekmektedir.     
 

Normal Faylarla İlgili Kıvrımlar 
Büzülme  sonucu  sert  tabakalar  şiddetli 

kıvrımlanmaya uğrarlar  ve  bu  yüzden  genişlemeli 

ortamlarda gelişmezler. Bununla birlikte, yüzeydeki 

geniş  ölçekli  bükülmeler  derinde  normal  fayların 

gelişmesine  neden  olabilir.  Bu  bükülmeler, 

bükülme  ve  faylanmayı  içeren  toplam  düşey 

yerdeğiştirmelerin saptanması açısından gereklidir.  

Düzlemsel  olmayan  normal  faylarda 

yerdeğiştirme sonucu tavan bloğundaki tabakaların 

kıvrımlanmasına  yuvarlanma  adı  verilir  (Xiao  ve 

Suppe, 1992). Bir fay düzlemsel değilse, tavan bloğu 

faydaki  büklüm  etrafında  hareket  ederken,  tavan 

bloğu  içerisinde  deformasyonun  gelişmesi  gerekir 

(Şekil 9‐44). Fay listrik ise; yani, eğim artan derinliğe 

bağlı  olarak  azalıyorsa,  fayda  derindeki 

yerdeğiştirme,  tavan  bloğunun  yüzeye  yakın  daha 

dik eğimli kısmından uzaklaşmasına neden olur. Bu 

eğilim,  tavan  bloğundaki  tabakaların  faya  doğru 

bükülmesine  ya  da  tavan  bloğunun  kısmen 

çökmesine  yol  açar.  Listrik  faylar  ve  bunlara  eşlik 

eden  yuvarlanmalar  sedimenter  havzalarda, 

özellikle Mississippi  ve Nijerya  deltaları  gibi delta 

havzalarında  yaygın  olarak  gözlenir.  Ancak,  bu 

yapılar bu havzalardaki sedimenter kayalarla sınırlı 

kalırlar;  alttaki  temel  kayalara  kadar  uzanmazlar. 

Bu  yapılar  kabuğun  en  üst  kısımlarında  zayıf 

sedimenter kayalarda sınırlı kaldıkları  için, hareket 

Houston’da  (Teksas)  ve  yakınındaki  normal 

faylarda olduğu gibi, olasılıkla asismiktir.  

Düzlemsel  olmayan  normal  faylanma 

kabuksal  ölçekte  ise,  tavan  bloğu  tepkisi  bir  takım 

antitetik  ikincil  faylar  şeklinde  ve  (1981  Corinth 

Körfezi  depremi  artçılarında  olduğu  gibi)  artçı 

depremlerin fayın tavan bloğu içinde geniş bir alana 

dağılımı biçiminde olabilir  (King vd., 1985; Şekil 9‐

28a, 9‐29). Bu  tür kabuksal ölçekteki  faylar gömülü 

olabilir;  Messina  Boğazı’nda  (İtalya)  M=7,5 

büyüklüğündeki  1908 depremi  için  önerildiği  gibi, 

yüzey görünümleri bir senklinal şeklinde gelişebilir 

(Valensise  ve  Pantosti,  1992).  Bu  yorum,  seviye 

ölçümleri  ve  Pleyistosen  yaşlı  denizel  sekilerdeki 

bükülmeler esas alınarak yapılmıştır. 

Bir  deprem  sırasında  yüzeydeki  gerçek 

atımları  saptamak  için,  bu  tür  bükülmeleri 

belirlemek  gerekmektedir.  1950  Fort  Sage 

(California)  depreminde  en  büyük  yerdeğiştirme 

miktarı  20  cm  olarak  ölçülmüşse  de  (Şekil  9‐40f), 

Gianella  (1957)  alüvyonlardaki  bükülme  dikkate 

alındığında  en  büyük  yerdeğiştirme miktarının  60 

cm  olduğunu  saptamıştır.  1959  Hebgen  Gölü 

depremi  sırasında  Hebgen  Gölü’nün  kıyı  hatları 

Red Kanyon ve Hebgen  fayına doğru  tiltlenmiştir. 

Tiltlenme  yüzey  faylanmasının  gerisine  kadar 

uzanmış olup; yırtılmanın, gömülü normal  fayların 

doğrultusu  boyunca  değişmiş  olabliceğini 

göstermektedir.  Derinde  bu  gömülü  fayların 

yüzeydeki  görünümü,  fayın  düşen  bloğu  yönüne 

bakan monoklinal kıvrımlanma şeklindedir. 

Gömülü  normal  fayların  yüzey  görünümleri 

kısmen  fayın  üst  kısmının  derinliği,  fay  eğimi  ve 

yatay  tabakalanmanın özelliği  ile  ilgilidir  (Withjack 

vd., 1990). Vita‐Finzi ve King  (1985)  fayların yüzey 

görünümlerinin  birincil  fayların  düz  gidişli 

segmentlerinin  uzunluğu  ile  denetlendiğini 

belirtmişlerdir. Bir  fayın düz  segmentleri ne  kadar 
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uzun  olursa,  fay  sarplığı  oluşturma  olasılığı  da  o 

kadar yüksek olmaktadır. Paralel olmayan iki fayda 

kayma miktarları uçlara doğru azalmakta ve faylar 

arasında  kalan  bölgede  ikincil  faylar  ve  kıvrımlar 

oluşmaktadır.  
 

 
 

Şekil 9-44. Listrik normal fay üzerinde yuvarlanmanın 
gelişimini gösteren dengelenmiş enine kesit. Derinlikle 
birlikte eğimin azalması tavan bloğunun taban bloğu 
üzerine göçmesine neden olur ve bir yuvarlanma kıvrımı 
oluşur (Xiao ve Suppe, 1992). 
 

Vita‐Finzi  ve  King  (1985)  ayrıca  bir  fayın 

yüzey  görünümünün  herbir  depremdeki  atım 

miktarlarından  etkilendiğini  ileri  sürmüşlerdir 

(Şekil  9‐45).  Fayın  uç  kısmının  üzerindeki  yüzey 

deformasyonu, derindeki atımın bir kısmını breşik 

ve ezilmiş kayalar  şeklinde absorbe eder; faylanma 

devam  ederken,  deformasyon  bu  zon  içerisinde 

karşılanmaya  çalışılır.  Vita‐Finzi  ve  King  (1985)  1 

metreden  daha  fazla  atım  oluşturan  kırıkların 

yüzeyde  sarplıklar  oluşturduğunu,  buna  karşın,  1 

metreden  daha  az  atım  oluşturan  kırıkların  ise 

yüzeyde  kıvrımlar  ve  ikincil  faylar  oluşturduğunu 

ileri  sürmüşlerdir.  Daha  küçük  atımlı  kırıklar  ise, 

ondülasyonlar ya da monoklinal  tiltlenme  şeklinde 

yüzey görüntüleri oluştururlar. 

Gömülü  normal  fayların  nispeten  yaygın 

olarak  bulunmasının  bir  kanıtı,  1978  Edgecumbe 

(Yeni  Zelanda)  ve  1979  Selanik  (Yunanistan) 

depreminde  (Merciers  vd.,  1979  ve  Soufleris  vd., 

1982  ile  karşılaştırınız)  olduğu  gibi,  artçı 

depremlerin  dağılım  uzunluğu  genellikle  yüzey 

kırığı  uzunluğundan  daha  fazla  olabilmesidir. 

Havza ve Silsile Bölgesi’nde, M < 6 büyüklüğündeki 

depremlerin  çoğu  hiçbir  zaman  yüzey  kırığı 

oluşturmamıştır.             
 

Fay Zonunun Özellikleri 
Hancock ve Barka (1987), Stewart ve Hancock 

(1991) ve Stewart (1993) Yunanistan ve Türkiye’deki 

birkaç  aktif  normal  fayı  ayrıntılı  olarak 

araştırmışlardır.  Bu  faylar  Mesozoyik  yaşlı 

karbonatlar  ile Kuvaterner  yaşlı  çökeller  içerisinde 

gelişmiştir. Normal fay zonlarında gözlenen yapılar 

Şekil  9‐46’daki  diyagramda  gösterilmektedir.  Bu 

yapılar Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  pekişmemiş 

çökellerdeki  fay  zonu  yapılarından  farklıklar 

göstermektedir  (bkz.  Şekil  7‐1). Hancock  ve  Barka 

(1987)  taban  bloğundan  tavan  bloğuna  kadar  altı 

farklı  bileşen  tanımlamışlardır:  (1)  tanınabilir 

tabakalanması  olan  breşik  olmayan  ana  kaya,  (2) 

kalsit çimentolu ve gözenekli breşik ve ezilmiş kaya, 

(3)  alt‐kayma  düzlemi  breşi  adı  verilen  ince,  zona 

paralel  mineralleşmiş  ve  çimentolonmış  sıkı  fay 

breşi  seviyesi  (Şekil  9‐47),  (4)  taban  bloğu  breşi  ile 

tavan  bloğu  kolüviyal  çökelleri  arasındaki  ana  fay 

düzlemi  ile  birlikte  breşik  yaprakların  üst 

yüzeyinde gelişmiş oluklu kayma düzlemleri (Şekil 9‐

48),  (5)  çizgisel  izler  ya  da  düzlemsel  breşik 

kolüviyal  birimler ve  (6) breşik  olmayan  kolüviyal 

birimler.  Bu  yapılar  karbonatlı  kayalarda 

gelişmektedir;  fay  zonu  breşleri  çimentolanmış 

olup, Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  alüviyonlarda 

gelişmiş  sarplıklardan  farklı  olarak  erozyona  karşı 

dirençlidirler. Fay zonunun alüvyon ya da kolüviyal 

malzeme  içerisinde  olduğu  yerlerde  bile,  fay 

sarplıkları  Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndekiler  gibi 

gerilememekte  (alçalmaya  uğramamakta);  ana 

kayada  gelişmiş  bir  sarplık  gibi  davranış 

göstermektedirler  (Stewart  1993).  Birkaç  bin  yıl 

yaşındaki  sarplıklar,  çimentolanmış  kolüviyal 

birimlerde  korunmuş  serbest  yüzeylere  sahip 

olabilirler.  Halbuki,  daha  uzaklarda  yer  alan 

çimentolanmamış  kolüviyal  birimler  çok  fazla 

aşınmış  ve  düzensiz  görünümlü  fay  sarplıkları 

geliştirmiş.olabilirler. 
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Şekil 9-45. Farklı atım miktarlarında depremler üreten fayların yüzey görünümleri. (a)’dan (c)’ye olan dizi, derinlerde 1 m’den 
fazla kayma oluşturan fay içindir. Yüzeye yakın yerde kendi yayılma zonunu kesen faylar yüzey sarplığı oluşturur. (d)’den 
(f)’ye olan dizi, sismik olay başına 1 m’den biraz küçük yerdeğiştirme içeren fayları gösterir. Yüzey, kıvrımlar da dahil olmak 
üzere ikincil yapılar tarafından kesilir fakat, ana faylar yüzeye erişmez. (g)’den (i)’ye kadar olan diziler bir metreden çok daha 
küçük yerdeğiştirmeler içeren fayları gösterir. Yüzey görünümü, bölgesel bir tilt ile çakışmış dalgalanmalar içerir (Vita-Finzi 
ve King, 1985). 
 

 
 

 
 
 
 
 
 
 
Şekil 9-46. Türkiye’nin batısında Yavansu Fayı’na dayalı 
olarak normal fay zonunun ayrılmış blok diyagram 
görünümü. A: breşleşmemiş temel kayası; B; iri, fay öncü 
breşi; C: kayma düzlemine paralel breş yaprağı; E: 
breşleşmiş kolüvyon; F: breşleşmemiş kolüvyon; X: yapay 
olarak kazılmış fay düzlemi; Y: kazı düzeyi yukarısındaki 
taze fay sarplığı. 1: oluklanma ekseni; 2: oluk; 3: alet izi; 4: 
sürtünme aşınmasına ait çizgisellikler; 5: breşleşmiş 
kolüvyonun (içi boş daireler) izi veya çamur taranma izi; 
6: yerinden kavlamış parçanın izi; 7: kanca deliği; 8: tarak 
çatlağı izleri; 9: kolüvyonda ters yarık fayı. Ölçek çizgisi 
yaklaşık boyutları gösterir (Hancock ve Barka, 1987). 
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Şekil 9-47. Corinth (Yunanistan) yakınında kireçtaşında normal fay sarplığı. Sıkı çimentolanmış breşin kabuk kısmı çözünme 
kanalları (delikler) ile yıkanmış olup, gerilme serbestlenmesi çatakları (sol alt) altta kohezyonlu olmayan bir breş oluşumunu 
ortaya çıkarmıştır. Sarplığın tabanı boyunca toprak bulaşma şeridi 1981 Corinth Körfezi depremleri sırasında açığa çıkmıştır 
(fotoğraf: Stewart, 1993’den). 

 

Kayma  düzlemlerine  ait  taze  yüzlekler 

düzden  oldukça  parlak  görünüme değişen  şekilde 

gelişmiş  olabilir  (Şekil  9‐49;  örneğin  Dixie  Valley, 

Nevada).  Fransız  araştırmacılar  bu  düzlemlere 

miroirs de  failles  (fay aynaları) adını vermektedirler. 

Bu  düzlemler  kayma  çizikleri  de  içermektedir. 

Birkaç  metre  uzunlukta  dalga  boyuna  sahip 

ondülasyonlar  gösteren  kayma  düzlemlerindeki 

oluklar,  göreceli  kayma  yönü  ile  ilgili  bilgiler 

sağlamaktadır; Şekil 9‐46’da gösterilen olukların sağ 

yanal  kayma  bileşenleri  olduğuna  dikkat  ediniz. 

Halbuki,  Şekil  9‐48’de  görülen  oluklar  egemen 

olarak  eğim  atımlı  bir  faylanmayı  göstermektedir. 

Zamanla  bozuşma  sonucunda  parlak  yüzeyler  ve 

fayla  ilgili  ayrıntılar  kaybolmaya  başlar.  Oluk 

çukurlukları  breşik  kolüvyon  izleri  veya  çamur 

sıvanmaları  içerebilir.  Breşler  tavan  ve  taban 

bloğundaki parçalar içerir. 

Kayma  düzleminde  korunabilen  diğer 

çizgisel yapılar:  (1) kazıma  izleri, çizikler ve küçük 

çentikler,  (2)  bazı  durumlarda  sedde  benzeri 

sırtlarla çevrelenmiş bazı alet  izleri,  (3) düzlem‐altı 

breşik  yapraklar  içerisinde  kazılmış  oluk  ya  da 

çizgisel yapılı, dik kenarlı, düz  tabanlı kanallardır. 

Düzlem‐altı  kayma  breşleri,  kayma düzlemine dik 

ve  oluklara  yaklaşık  dik  olan  sık  aralıklı  kırıklar 

tarafından  kesilmiş  olabilir. Kesit  görünümleri  bir 

tarağın  dişlerine  benzediği  için,  bu  tür  kırıklara 

tarak kırıkları adı verilmiştir. Tarak kırıkları çatlaklar 

ya da birkaç santimetre atımlara sahip küçük faylar 

olabilir.  Kopma  boşlukları  ve  kıymık  izleri  alttaki 

sıkı  breş  birimine  kadar  nüfuz  eder  ve  kopma 

boşlukları  breş  yapaklarını  delerek  alttaki  kayaca 

kadar  işler  (Hancock  ve  Barka,  1987;  Stewart  ve 

Hancock, 1991). 

 

 
 

Şekil 9-48. Orta-güney Girit’te Furnofarango Silsilesi 
cephesinin tabanında oluklu normal fay düzlemi.  Olukların 
oluşturduğu lineasyon kayma yönüne paraleldir. Olukların 
yukarısındaki silsile cephesi aşınarak üçgen şekilli düz 
yüzeye dönüşmüştür (fotoğraf: Stewart, 1993’den).   
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Şekil 9-49. Salt Lake City’deki (Utah) Wasatch fay zonunda fay yüzeyi. Soldaki Kuvaterner çakılı kireçtaşına göre faylanmış 
durumdadır. Kayma çizikleri fay yüzeyinde 70-800’lik açılar oluşturmaktadır. Yatay çatlaklar kısmen tabakalanmanın fay ile 
kesişmesi sonucu oluşmuştur (fotoğraf: Ronald Bruhn).  

 

Yukarıda  tanımlanan yapıların hepsi de aynı 

yaşta değildir. Dixie Valley  (Nevada) fayının  taban 

bloğu plütonlar ve hidrotermal mineral toplulukları 

içerir ve  fay yapılarının bazılarının milyonlarca yıl 

önce  birkaç  kiometre  derinliklerde  oluştuğuna  ve 

daha  sonra  faylanma ve aşınma  sonucu yükselmiş 

olduklarına dair  kanıtlar  sunar.  Bu  nedenle,  farklı 

yaştaki  kayaların  yanyana  gelmesi  yanında; 

faylanma,  çok  farklı  sıcaklık  ve  derinliklerde 

oluşmuş kayaları da yanyana getirebilir.  

Stewart ve Hancock  (1991)  yüzlerce metreye 

varan  ölçekteki  harita‐paternli  süreksizlikleri 

tanımlamışlardır. Bu süreksizlikler, gecikme zonları 

ya  da  kademeli  sıçramalar  olarak  da  adlandırılan 

sıçrama zonları ya da fay atlamaları’nı kapsar (Şekil 9‐

50; Sibson 1987). Basamak yukarı zonları yerel ölçekte 

bir taban bloğunu yüzeye getiren yerel, yüksek açılı 

faylardır.  Basamak  aşağı  zonları  taban  bloğu 

içerisindeki  yerel,  içbükey  çöküntüler  olup,  yüzey 

görünüşleri  slamplara  benzerlik  gösterebilir;  bu 

çöküntüler  her  iki  tarafından  faylar  tarafından 

sınırlanmış  olabilir.  Taban  bloğu  çapraz  fayları  ve 

tavan  bloğu  çapraz  fayları  halihazırda  Segmantasyon 

başlığı altında ayrıntılı olarak  tanımlanmış olsa da, 

boyutları  metrelerce  ve  onlarca  metre 

mertebesindedir.  

 

Tektonik Jeomorfoloji 
Bu bölümde  şimdiye kadar,  taban bloğu ana 

kaya olan normal  faylar hakkında bilgi verilmiştir. 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’nde  pekişmemiş  çökelleri 

kesen normal  faylar, Bölüm 7’de açıklandığı üzere, 

serbest  yüzey, moloz  yamacı  ve  yıkanmış  yamacı 

oluştururlar  (Şekil  7‐1). Zamanla,  serbest  yüzey ve 

daha sonra moloz yamacı yok olur ve geriye alçak, 

yuvarlaklaşmış, yıkanma denetimli yamaç kalır.  

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  normal  fay 

sarplıkları  ile  ilgili  genel  yapılar  Gilbert  (1980) 

tarafından  tanımlanmış  ve  bu  yapılar  daha  sonra 

Slemmons  (1957)  tarafından  adlandırılmıştır  (Şekil 

9‐51).  Bir  basit  fay  sarplığı’nda,  fay  ana  kayadan 

yüzeydeki malzemeye doğru uzanırken, fayın eğimi 

dikleşir ve taban bloğuna bitişik bir yüzey malzeme 

prizması  gelişir.  Fay  sarplığı  tabanında,  hızlı  bir 

şekilde  kolüviyal  malzeme  ile  dolan  bir  yarık 

boşluğu  oluşabilir.  Çökme  zonu’nda  pekişmemiş 

malzemenin  aşağı  sarkmasıyla  yarık  kapanır.  Bir 

gravite  grabeni’nde,  bir  antitetik  fay  yüzey 

malzemesini keser ve çökel prizması bu antitetik fay 

ile  ana  fay  arasında  çöker  ve  yüzeye  yakın  bir 

graben oluşturur. Ana fay birden daha çok yüzey izi 

şeklinde  yukarıya  doğru  kollara  ayrıdığı  zaman 

boyuna  basamak  fayları  oluşur;  faylar  arasındaki 

yüzey malzemesi  yüzeysel  yuvarlanmalar  şeklinde 

faya  doğru  ya  da  faydan  uzağa  doğru  eğimlenir. 

Slemmons  (1957),  1954  Fairview  ve  Dixie  Valley 

(Nevada)  depremlerinde  oluşan  yüzeysel  fay 

yapılarının  Gilberts’ın  tanımı  ile  çok  uyumlu 

olduğunu belirtmiştir. 
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Şekil 9-50. Ege bölgesinde normal fay zonlarında küçük ölçekli yapısal karmaşıklıkları gösteren şematik diyagram (Stewart ve 
Hancock, 1991). 

 

Gilberts’ın  gözlemleri,  bir  silsile  cephesi 

fayındaki  gerçek  düşey  atımı  belirlemede 

yüzeysel  bükülme  (Şekil  9‐51b)  ve  ikincil 

yapılardaki  yerdeğiştirmeleri  (Şekil  9‐51c,d) 

dikkate almanın önemine  işaret etmektedir.  Şekil 

9‐51b’de  fay  atımı  (bf),  tavan  bloğunun  aşağı 

sarkmasından  dolayı,  fayın  tümü  boyunca 

faydaki  toplam  atımdan  daha  büyüktür.  Bu 

nedenle, fayın gerçek düşey atımı (bd) saptanırken 

bu  faktör  göz  önüne  alınmalıdır.  Şekil  9‐51c’de 

fayın  en  yakınındaki  tavan  bloğu  bir  gravite 

grabeni olduğu  için,  fay atımı  (bk) çok büyüktür. 

hi  atımı  ve  ana  faya  doğru  gravite  grabeninin 

aşağı  sarkma  miktarı,  fay  boyunca  gerçek  atım 

saptarken  dikkate  alınmamalıdır.  Bir  başka 

deyişle, bu miktar çıkarılmalıdır. 

Bir  normal  fayın  taban  bloğu  pekçok 

deprem  döngüsü  sırasında  sürekli  yükselirken, 

çok eğimli orijinal fay düzlemi derelerle yarılır ve 

aşınma sonucu yamaç gerilemeye başlar. Şekil 7‐8, 

9‐48  ve  9‐52’de  gösterildiği  gibi,  derelerle 

yarılmayan silsile cephelerinde üçgenimsi yüzeyler 

oluşur.  Üçgenin  tepe  noktası,  yarılan  dereler 

arasındaki  burnun  zirvesine  karşılık  gelir  ve 

üçgenin  tabanı  faylanmış dağ önünü  temsil eder. 

Üçgenimsi  yüzeylerin  ortalama  yamaç  açısı  300 

iken,  dağ  önü  fayının  eğimi  600  dir.  Bu  durum, 

orijinal  fay düzleminin oldukça  aşınması  sonucu 

gerileyerek,  üçgenimsi  yüzeyler  oluştuğunu 

göstermektedir. Akarsular, memba yönünde geniş 

ve  silsile  cephesinde  dar  olan  kanyonlar  oyarlar 

ve şarap bardağı kanyonları adı verilen kanyonların 

oluşmasına  yol  açarlar.  Silsile  Cephesinden 

kanyona doğru bakıldığında bir  şarap bardağına 

benzedikleri  için bu  ad verilmiştir.  Şekil  9‐52’de, 

Tobin Silsilesi’nin batı kenarında  (Nevada) silsile 

cephe  fayında uzun süreli atımlar sonucu oluşan 

üçgenimsi yüzeyler görülmektedir.  

 

 
 

Şekil 9-51. Gilbert’ın dört diyagramı. (a) Basit fay sarplığı; (b) çökme zonu; (c) gravite grabeni; (d) boyuna sıçrama fayları 
(Gilbert, 1890; Slemmons, 1957).  
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Şekil 9-52. Tobin Silsilesi’nin (orta Nevada) batı yakasında 28-350 eğimli üçgen yüzeyler. 1915 Pleasant Valley depremi 
sırasında oluşan yüzey kırığı, silsilenin tabanına yakın yerde beyaz bant (fay şeridi veya nastro di faglia) ile işaretlenmiştir 
(fotoğraf: Robert E. Wallace).  

 

Üçgenimsi  yüzeyler  ve  şarap  bardağı 

kanyonları  aktif  faylanmaya  ilişkin  tanımlayıcı 

özellikler  değildir.  Calabrian  yarımadasındaki 

(İtalya) çökelleri kesen Üst Pleyistosen yaşlı denizel 

aşınım  platformları  ve  denizel  kayalıklar  belirgin 

üçgenimsi  yüzeyler  oluşturmuştur;  denizel 

kayalıklar  yüksek  gradyanlı  dereler  tarafından 

yarılmış olup, bu üçgenimsi yüzeyler  faylanma  ile 

ilgili değildir. 

Gilbert,  Wallace  ve  diğerleri  tarafından 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  normal  fay 

sarplıkları  ile  ilgili  yapılan  tanımlamalar,  kuzey 

Çin’in  kurak  bölgelerindeki  normal  faylara 

uygulanabilir  (örnek olarak bkz. Zhang vd.,  1986). 

Buna karşın, önceki bölümde tartışıldığı üzere, Ege 

ve  Apenninler’deki  normal  faylar  farklı  şekilde 

oluşmaktadır.  Çünkü,  fay  zonundaki  kolüviyal 

malzemeler  karbonatla  çimentolanmakta  ve  bu 

yüzden bir anakaya gibi davranmaktadır  (Stewart, 

1993). 

1915  Pleasant  Valley,  1954  Fairview  Peak, 

1954 Dixie Valley  ve  1983  Borah  Peak  depremleri 

silsile  cephesi  yakınlarında  daha  az  bozuşmuş, 

parlak,  kolüviyal  şeritler  ya  da  anakaya 

oluşturmuşlardır  (Şekil  9‐52).  Bu  şeritler,  tarihsel 

dönem kırıklarına ilişkin izler olarak kullanılmıştır; 

Dixie  Valley  ile  Pleasant  Valley  sarplıkları 

arasındaki  Holosen  yaşlı  tarihsel  döneme  ait 

olmayan  sarplıklar  bu  tür  parlak  şeritler 

oluşturmamışlardır.  Benzer  şeritler  Yunanistan  ve 

Apenninler’de  (İtalya)  yaygın  olarak 

gözlenmektedir  (Şekil 9‐53);  İtalya’daki bu  şeritlere 

nastro di  faglia ya da  fay  şeritleri adı verilmektedir. 

Bu bölgelerde, nastro di faglia Holosen yaşlı bir kırık 

izi  olarak  kabul  edilmez.  Çünkü,  kireçtaşından 

oluşan  alanlarda,  sıkı  breşik  kabuklar  binlerce  yıl 

korunabilir  (Şekil  9‐53).  1915  Avezzano  (İtalya) 

depremi  aynı  yıl  Pleasant  Valley’de  oluşanlara 

benzer  belirgin  nastro  di  faglia  oluşturmuşsa  da, 

yakında bulunan Tre Monti’deki nastro di faglia 2500 

yıl  öncesindeki  bir  tarih  öncesi  deprem  tarafından 

oluşturulmuştur.    

 

Fay Kazılarındaki Görünümler 
Kazıcı makinalar ve  ters kepçe  ile ya da  elle 

kazılan fay kazıları, bölgesel fay eğimi hakkında çok 

az  bilgi  verirler.  Çünkü,  yüzeye  yakın  eğimler 

topoğrafya  ve  fay  tarafından  kesilen  Kuvaterner 

yaşlı çökellerden oldukça etkilenirler. Faylar ve Geç 

Kuvaterner  yaşlı  çökeller  arasındaki  stratigrafik 

ilişkileri kullanarak, fay kazıları sayesinde fayın Geç 

Kuvaterner tarihçesi hakkında (paleosismoloji) bilgi 

elde  edilir.  Bu  nedenle,  fay  kazıları  için  en  uygun 

yerler, depremlerin tarihlendirilebileceği ve deprem 

izlerinin ayırt edilebileceği yerlerdir. Örneğin, kaba 

çakıllı  birimlerin  bulunduğu  yerlerde  açılan  fay 

kazılarında,  bir  birim  dışında  başka  birim 

gözlenmez;  tabakalanma  ve  faylanma  büyük 

kırıntılı  taneler  arasında  belirginliğini  kaybeder. 

Atım miktarlarının  küçük  olduğu  ve  fayın  her  iki 

bloğu alüviyal birimler içerisinde olan fay uçlarında 

fay  kazıları  yapmak  çok  daha  uygundur  (Şekil  9‐

40’da  B  harfinin  kuzeyinde  olduğu  gibi).  Bell  ve 

Katzer  (1990)  Bend  güneyindeki  eteklerde  fay 
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kazıları  yaparak,  Dixie  Valley  segmenti  ile 

Stillwater  segmenti  arasındaki  ilişkileri  gösteren 

önemli  izler  saptamışlardır  (Şekil 9‐40b’de B). Fayı 

kesen  dereler  yakınında  açılan  fay  kazıları,  kanal 

çökellerinden  ziyade  taşkın  çökellerinin  yer  aldığı 

derenin  uzak  kesimlerinden  açılan  fay  kazılarına 

göre daha düzgün kesitler vermektedir.  

 

 
 

Şekil 9-53. Lastros (Girit) batısında kireçtaşında normal fay sarplığı. 4-5 m yüksekliğindeki sarplık, iyi tanımlanmış bir sıkı 
breş kabuğudur. Ötelenmiş buzul çökelleri sarplığın yaşının Pleistosen olduğunu göstermektedir. Apeninler’deki bu tür 
sarplıklar nastri di faglia ya da fay şeritleri olarak adlandırılmaktadır (fotoğraf: Paul Hancock). 

 

Şekil  9‐54’de  Q2  birimindeki  çakıl  tabakası, 

üstteki  çapraz  taranmış  birime  göre  daha  fazla 

ötelenmiş  olup,  çapraz  taranmış  birimin 

çökeliminden önce meydana gelmiş bir atıma işaret 

etmektedir  (kama  biçimli  Q2  biriminin  farklı 

kalınlıklarını  yanyana  getiren  bir  doğrultu  atım 

bileşeni  olmadığı  kabul  edilmektedir).  Q3‘deki 

çakıllı  tabaka  çapraz  taralı birim  ile  aynı miktarda 

atımlanmış  olup,  çapraz  taralı  birimdeki 

yerdeğiştirmenin  yüzeydeki  toprak  seviyesinden 

önce  geliştiğine  işater  eder.  Sadece  bu  ilişkileri 

kullanarak  bireysel  depremlerin 

belirlenemeyeceğine  dikkat  ediniz;  herbir 

yerdeğiştirme miktarı  asismik olarak ya da birden 

daha çok deprem sonucu meydana gelmiş olabilir. 

Şekil 9‐55’de gösterilen fay kazısında en az iki 

faylanma  olayı  tespit  edilmiştir.  F4  No.lu  fay 

termolüminas yaş tayine göre 57 bin yaşında olan 8 

No.lu birimi kesmekte ve üzerine uyumlu olarak 22 

bin  yaşındaki  9 No.lu  birim  gelmektedir.  F3 No.lu 

fay  ise,  22 bin yaşındaki  9 No.lu birimin  en  az  alt 

yarısını  kesmekte  ve  yarıklar  yüzeye  kadar 

uzanmaktadır.  Ancak,  bu  birimin  çakıllı  olması, 

fayın  9  No.lu  birimden  daha  genç  olabileceğini 

belirsizleştirmektedir. 11 No.lu birim F1 No.lu fayın 

üzerinde  yer  almakta  ve  fayın  6  No.lu  birimden 

daha  genç  olabileceğine  işaret  etmektedir.  Ancak, 

bu uyum  ya da  karşılaştırma  çok  açık değildir.  F5 

No.lu  fay  13  bin  yaşındaki  Holosen  yaşlı  birimi 

kesmektedir.  Ancak,  bu  birimin  üst  kısmı  toprak 

seviyesi  tarafından örtülmüştür. 10 No.lu birim  fay 

sarplığını örtmüştür.  

 

 
 

Şekil 9-54. Weihe Havzası’nda (Çin) normal fayda açılan 
hendek. Çapraz taranmış birim alttaki (Q3) çakıllı birim ile 
aynı miktarda ötelenmiş olup, yüzey toprağı oluşmadan 
önce bir yerdeğiştirmenin meydana gelmiş olduğuna işaret 
eder. Çapraz taramalı birim altındaki Q2 birimi içindeki çakıl 
tabakası daha fazla yerdeğiştirmiş olup, çapraz tabakalı 
birimden önce bir hareketin meydana geldiğine işaret eder. 
Doğrultu atım bileşeninin daha büyük olması durumunda, 
Q2 biriminin daha kalın olan kesimi doğrultu atım 
sonucunda daha ince birim ile yanyana geleceği için, bu 
yorumlama yapılamaz (Wang ve Deng, 1988’de Şekil 5-15).  
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Şekil 9-55. Shanxi Grabeni’nin kuzeyduğu ucunda Huailai-Zhuolu Havzası’nda Xihongzhan kuzeyindeki fayın hendek logu. 
F1 fayı 11 birimi kanalının çökeliminden önce hareket etmiş olup, fay civarında korelasyonu yapılamamaktadır. F4 fayı birim 
9’un çökeliminden önce hareket etmiştir. F3 fayı birim 9’u keser fakat, birim 9’un çakıllı karakterinden dolayı, çatlakların 
yüzeye kadar haritalanabilmiş olmasına rağmen faylanmanın birim 9’un çökelimi esnasında mı yoksa sonrasında mı oluştuğu 
belirgin değildir. Hemen sağdaki fayın, çakıllı birim 6’nın tavan bloğu eşdeğeri ile korelasyonunun kabul edilmesi halinde, 
birim 9’u kestiği ortaya çıkar. F5 fayı birim 10’un (Q4) çoğunu keser fakat, birim 10’un üst kısmı bu fayın sarplığını örter. 
Sayılar, yıl cinsinden termolüminisans yaşlarıdır (Ren vd., 1991; Şekil 3). 
 

Aşınmakta  olan  bir  sarplığın  tabanında 

oluşan  döküntü  yamacının  altında  kama  biçimli 

çökelin  yani  kolüviyal  kamanın  varlığı,  bir  fay 

sarplığının  oluşumuna  işaret  eden  bir  izi  temsil 

etmektedir  (Şekil  7‐1).  Çakıllı  olan  kama  biçimli 

çökelin,  fayın  yukarıya  ötelenmiş  bloğunda 

genellikle karşılığı bulunmamaktadır. Şekil 9‐56’da, 

üç  kolüviyal  kamaya  ait  izlerin  saptandığı  bir  fay 

kazısı  logu  görülmektedir.  Bu  üç  kolüviyal  kama, 

Yinchuan havzası yakınındaki Helenshan fayındaki 

üç  depreme  ait  izi  temsil  etmektedir  (Şekil  9‐39). 

Kolüviyal  kamanın  tabanına  yakın  yerde  yapılan 

termolüminesans  yaşlandırması,  malzemenin 

döküntü yamacı oluşumu sırasında örtüldüğü yaşı 

göstermekte ve bu yaş da depremin tarihine karşılık 

gelmektedir. Ancak,  kamanın  üst  seviyesinin  yaşı 

bir  sonraki  depremin  en  eski  yaşına  karşılık 

gelecektir.  Şekil  9‐56’daki  fay  kazısı,  silsile 

cephesinden  ziyade  etekte  yer  alan  bir  fayda 

yapılmıştır.  Çökellerin  korunma  olasılıklarının 

yüksek  olması  fayların  yaşlandırılması  açısından 

büyük önem taşır. 

Gilbert  (1980)  pekişmemiş  çökellerde 

faylanma  oluşurken  bir  yarık  oluşabileceğini 

belirmiştir. Bu yarık deprem sırasında ya da hemen 

sonra  kırıntılı  malzemelerle  doldurulmaktadır. 

Çinliler  bu  dolgu malzemesine  dolgu  kaması  adını 

vermişlerdir. Şekil 9‐57’de gösterildiği gibi, ana fay 

ile  F3  No.lu  antitetik  fay  arasındaki  üçgenimsi 

kamadaki  çökeller  kamanın  her  iki  tarafında  yer 

almamaktadır.  Kama,  bir  yarık  dolgusu  şeklinde 

çökelmiştir.  Bu  antitetik  fay,  F5  No.lu  olarak 

gösterilen  ve  bir  başka  antitetik  fay  olan  F4 

tarafından  kesilen  5  No.lu  birim  tarafından 

uyumsuz  olarak  örtülmektedir.  F4 No.lu  fay  diğer 

dolgu  kamasını  sınırlamaktadır.  F5  No.lu  fay 

üzerine uyumsuz olarak 6 No.lu birim gelmektedir. 

Fay  kazısının  tabanında  daha  eski  dolgu  kamaları 

tarafından kesilmiş olan 2 No.lu birim, daha önceki 

atımlara  işaret edecek  şekilde F1 ve F2 No.lu fayları 

uyumsuz olarak örtmektedir.  

Şekil  9‐58,  Qinling  Dağları’nın  kuzey 

kenarındaki  Weihe  havzasının  bir  sınır  fayı 

üzerinde  farklı  yöntemler  kullanılarak  saptanmış 

dört farklı depremi göstermektedir. I, II ve III No.lu 

depremler  kolüviyal  kamalar  kullanılarak  ayırt 

edilmiştir.  IV No.lu  deprem  ise  en  genç  kolüviyal 

kamayı  kesen  bir  dolgu  kamasına  göre 

tanımlanmıştır. Ayrıca, F2 ve F3 No.lu faylar en eski 

kolüviyal  kamadan  daha  yaşlı  1  No.lu  birim 

tarafından uyumsuz olarak örtülmektedir.   

 

Kayma Hızları ve Tekrarlanma Aralıkları 
Pekçok  eğim  atımlı  normal  faylarda  uzun 

süreli kayma hızlarını saptamak çok güçtür. Çünkü, 

bir  blok  yükselirken  aynı  zamanda  aşınıma 
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uğramaktadır.  Bir  başka  deyişle,  ötelenme 

miktarları ölçülen birimler ya  çökelmemektedir ya 

da  fayın  yükselen  bloğunda  korunamamaktadır. 

Nevada’da,  Pleasant  Vadisi’nde Miyosen  yaşlı  bir 

bazalt  akıntısı  (10 milyon  yıl)  1915  depremine  ait 

fay  sarplığına doğru  tiltlenmiş;  ancak,  fayın  tavan 

bloğunda  bu  birime  rastlanmamıştır.  Eğer 

yerdeğiştirme  bazalt  akıntısından  hemen  sonra 

gelişmişse,  o  zaman  fayın  minumum  kayma  hızı 

0,1‐0,2  mm/yıl  civarındadır.  Wasatch  fayındaki 

düşey  yerdeğiştirme  miktarı  ile  ilgili  tahmin 

Wasatch  Silsilesi’nin  zirve  yüksekliği  ile  taban 

bloğundaki pekişmemiş  çökellerin altında yer alan 

vadi  tabanı  yüksekliği  arasındaki   düşey   uzaklık 

ölçülerek  yapılmıştır.  Wasatch  fayının  en   yüksek 

 

 

 
 

Şekil 9-56. (a) Yinchuan Havzası’nı çevreleyen Helanshan 
Dağı önündeki bir etek fayında açılan hendekte üç kolüviyal 
kamanın (II, III, IV) oluşumu. Qaf: alüviyal yelpaze. (b) Üç 
kolüviyal kamanın oluşumunu gösteren blok diyagram 
(Wang ve Deng, 1988). 
 

düşey  atım  gösteren  en  aktif  segmentleri, Wasatch 

Silsilesi  tepesinin  en  yüksek  kesimine  komşudur 

(Schwartz  ve  Coppersmith,  1984;  Şekil  9‐59;  bkz. 

aşağıdaki açıklamalar). 

Benzer şekilde, 1983 yılında kırılmış olan Lost 

River  fayının  orta  bölümü  Idaho’daki  en  yüksek 

yeri oluşturan Borah Peak yakınlarında yer alır. Bu 

segment,  kayma  hızları  düşük  ve  yinelenme 

aralıkları  uzun  olan  fayın  kuzey  ve  güney 

uçlarındaki  segmentlere göre daha aktiftir. Corinth 

Körfezi’nde  olduğu  gibi,  normal  faylanma  deniz 

seviyesine  yakın  bir  yerde  olursa,  125.000  yıl 

yaşındaki  5e  Evresi’ne  ait  denizel  sekiler  ya  da 

yaşlandırılmış diğer sekilerdeki düşey atımlar, uzun 

süreli  düşey  kayma  hızını  saptamak  için 

kullanılabilir.  

Holosen’e  ait  kayma  hızları  genellikle  fay 

kazılarından  saptanabilmekle  birlikte,  faylanmış 

birimler  fayın  iki  tarafında  karşılaştırılabilmelidir; 

ancak,  fay  kazılarında  genellikle  bunu  başarmak 

mümkün olamamaktadır. Ayrıca, fay kazılarının fay 

zonunun  tüm geçmişini yansıttığından emin olmak 

gerekmektedir.  

 

 
 

Şekil 9-57. (a) Ordos Bloğu güneyindeki Weihe 
Havzası’nda Huashan Dağı’nın eteğindeki fay boyunca 
açılan bir hendekte dolgulu iki kamanın oluşumu. (b) 
Dolgulu kamaların oluşumun sergileyen blokdiyagramlar 
(Wang ve Deng, 1988). 
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Şekil 9-58. Qinling Dağlarına bitişik Weihe Havzası’nda Huxian County’deki Taipingkou’da hendek logu. Hendek, üç 
depreme (I, II, III) ait kolüvyon kaması ve dördüncü depreme (IV) ait bir dolgulu kama kanıtı içiermektedir (Zhang vd., 
1991). 

 

 
 

Şekil 9-59. Wasatch Silsilesi’nin tepesi boyunca kuzey-güney yönünde topoğrafik profil. Noktalı bantlar, Şekil 9-41’de verilen 
ve Machetti vd.’ne (1991) ait olanlardan biraz farklı biçimde, Schwartz ve Coppersmith’in (1984) segment sınırlarıdır. İçi boş 
daireler hendek yerleridir. Profil tabanındaki kalın çizgi, 13.500 yıl öncesinden bugüne kadarki yüzey faylanmasının sınırlarını 
gösterir. Wasatch Zonu’ndaki en yüksek kayma hızları, Wasatch Silsilesi’nin en yüksek olduğu kesimlerde yer almaktadır 
(Schwartz ve Coppersmith, 1984). 

 

Normal  faylara  ilişkin  kayma  hızları  ve 

tekrarlanma  aralıkları  hakkındaki  bilgilerin  çoğu 

Kuzey  doğu  Çin,  Havza  ve  Silsile  Bölgesi  (batı 

A.B.D.),  Apeninler  (İtalya)  ve  Taupo  Volkanik 

Zonu’nda  (Yeni Zelanda)  yer  alan  normal  faylar 

üzerinde yapılan çok sayıda fay kazılarından elde 

edilmiştir.  Wasatch  fayının  orta  (ve  en  aktif) 

bölümünün Holosen’e ait kayma hızı 1‐2 mm/yıl 

olup,  fayın  orta  kısmındaki  herhangi  bir 

segmentin  deprem  tekrarlanma  aralıkları  2000–

4000  yıl  arasında  değişmektedir.  Fay  zonunun 

daha  az  aktif  olan  uçlarındaki  segmentlerinin 

kayma  hızları  0,5  mm/yıl’dan  küçük  olup,  son 

10.000  yıldan  beri  kırılmamıştır  (Machette  vd., 

1991).  Dixie  Valley  deprem  zonunun  tarihsel 

dönem  aktivitesi  çok  uzun  olmasına  rağmen, 

Holosen’deki kayma hızı 0,5 mm/yıl ve son 20.000 

yıldaki  kayma  hızı  ise  0,2  mm/yıl’dır  (Bell  ve 

Katzer,  1990).  Dixie  Valley‐Pleasant  Valley 

Zonu’nun  her  bir  segmentinde  son  15.000  yılda 

bir  ya  da  iki  deprem  meydana  gelmiş  olup, 

ortalama tekrarlanma aralığı yaklaşık 10.000 yıldır 

(Şekil 9‐43b). 1887 Sonora (Meksika) depremi, son 

200.000  yıldır  deprem  üretmeyen  fayda  5,1 

metreye varan atımlar oluşturmuştur. Bu yüksek 

atım  miktarı,  kayma  hızı  düşük  olan  fayların 

depremlerde  mutlaka  düşük  miktarda  atım 
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oluşturması  şeklinde  bir  kural  olmadığına  işaret 

etmektedir.  

Kuzey  doğu  Çin’de  Pekin  yakınında, 

Yanqing  havzasının  kuzey  kenarındaki  fayda 

kayma  hızı  0,2 mm/yıl  (Cheng  vd.,  1991);  kuzey 

Shanxi  grabenindeki  kuzey  Wutaishan 

eteklerindeki  fayda  kayma  hızı  0,8‐0,9  mm/yıl 

(Liu  vd.,  1991)  ve  Huaillai‐Zhuolu  havzasının 

kuzey  kenarındaki  fayda  kayma  hızı  1,2‐2,5 

mm/yıl  (Ran vd.,  1991) olarak  saptanmıştır. Orta 

Apenninler’deki  (İtalya)  Irpina  Fayı’nın  kayma 

hızı  0,3 mm/yıl  ve  faydaki  deprem  tekrarlanma 

aralıkları 2000 yıl olarak tespit edilmiştir (Pantosti 

ve  Valensise,  1990;  D’Addezio  vd.,  1991).  Bu 

tekrarlanma aralığı,  tarihsel dönem kayıtlarından 

elde edilen aralıklara göre daha uzundur. Taupo 

Volkanik  Zonu’nda  (Yeni  Zelanda)  Edgecumbe 

fayının  kayma  hızı  1  mm/yıl  ve  Paeroa  fayının 

kayma  hızı  ise  3,3  mm/yıl  olarak  belirlenmiştir 

(Berryman ve Beanland, 1991). Arkeolojik veriler, 

Perachora  Yarımadası’nda  (Yunanistan)  kuzeye 

eğimli fay sisteminde son 30.000 yılda 22 metrelik 

atımın  olduğunu  ve  ortalama  düşey  kayma 

hızının  0,7  mm/yıl  olduğunu  göstermektedir 

(Vita‐Finzi ve King, 1985). 

Özetle,  normal  faylardaki  kayma  hızları  < 

0,5 mm/yıl ile > 3 mm/yıl arasında değişmektedir. 

Çok  yüksek  kayma  hızları,  eş  zamanlı 

volkanizmanın  olduğu  bölgelerdeki  faylarda 

gözlenmekte ve atım miktarının bir kısmı mağma 

odasındaki  hareketle  karşılanmaktadır.  Kayma 

hızı  ile  tekrarlanma  aralığı  arasında  bir  ilişki 

bulunmakla  birlikte,  kayma  hızı  ile  deprem 

büyüklüğü  arasında  bir  ilişki  bulunmamaktadır. 

Bir  başka  deyişle,  düşük  kayma  hızlı  faylarda 

büyük  depremler  olmuştur.  Tekrarlanma 

aralıkları  düzensizdir  ve  kuzey  doğu  Çin, 

Wasatch  fayı ve Dixie Valley‐Pleasant Valley  fay 

sisteminde depremlerin belli bir zaman diliminde 

kümelendiği  görülmüştür;  bunlardaki  son 

kümelenmeler ise tarihse depremlere aittir. 103 ile 

105  yıl  arasında  değişen  düzensiz  deprem 

yinelenme  aralıkları  için,  normal  faylarda  uzun 

süreli deprem tahminleri yapmak çok güç bir iştir.       

 

Fay  Eğimi:  Normal  Faylar  Derinlerde 

Listrik Olabilir mi? 
Sismojenik  bir  fayın  eğimi;  (1)  yüzeyde  ya 

da  fay kazısı veya sondajlarda doğrudan ölçerek, 

(2) artçı deprem zonunun yöneliminden  (Şekil 9‐

13,  9‐22),  (3)  ana  şokun  ve  büyük  artçı  şokların 

odak düzlemleri yönelimlerinden (Şekil 9‐16, 9‐28, 

9‐32), ve (4) jeodetik modellemeden (Şekil 9‐16, 9‐

32) olmak üzere birkaç değişik  şekilde belirlenir. 

Eğim,  fay  tarafından  kesilmiş  Kuvaterner  yaşlı 

yüzeye  yakın  çökellerden  oldukça  fazla 

etkilendiği için, en az güvenilir eğim yüzey ya da 

yüzey yakınında ölçülen eğimdir. Örneğin, Borah 

Peak  (Şekil  9‐20) ve Hebgen Gölü depremleri  ile 

ilgili  normal  faylar  yüzeyde  birkaç  yüz  metre 

uzunlukta  bindirme  faylanmasına  neden 

olmuştur.  Ancak,  artçı  deprem  zonlarının 

yönelimi, yüzey kırığına göre ana şokun konumu 

ve  jeodetik  modelleme  gibi  farklı  veriler 

kullanılarak  elde  edilen  fay  düzlemlerinin  genel 

yönelimi; Borah Peak  (Şekil  9‐16) ve Edgecumbe 

(Şekil  9‐32)  depremlerinde  gözlendiği  gibi, 

şaşırtıcı  derecede  benzerlik  göstermektedir.  Her 

iki  depremin  fay  düzlemlerinin  hemen  hemen 

düzlemsel  ve  eğimlerinin  de  300‐900  arasında 

değiştiği görülmektedir (Jackson, 1987; Jackson ve 

White,  1989).  Her  ne  kadar  çok  kanallı  sismik 

veriler güneybatı Utah’da genç  fay  sarplıklarının 

yaklaşık 3,5 km derinlikte düşük açılı bir ayrışma 

fayına  geçtiğini  gösterse  de,  kırılgan  kabukta 

düşük  açılı normal  faylanmaya  ilişkin  sismolojik 

ve  jeodetik  kanıtlar  bulunmamaktadır  (Crone  ve 

Harding,  1984).  Okyanusal  kabukta  devasa 

volkanizma  çıkışı  şeklinde  bir  topoğrafik  yapı 

oluşturan Hawaii Adası  altında  yer  alan  yataya 

yakın sismojenik normal  faylar özel bir durumdr 

(Wyss ve Koyanagi, 1992).  

İlk  bakışta  bu  sonuç  iki  nedenle  şaşırtıcı 

olabilir.  Birinci  neden,  Kuzey Amerika  batısı  ve 

dünyadaki  başka  yerlerde  metamorfik  çekirdek 

şeklindeki  karmaşıklarla  ilgili  yataya  yakın 

normal  faylar  ya  da  ayrışma  faylarının 

tanımlanmış  olmasıdır  (Davis,  1987; Gans,  1987; 

Wernicke  vd.,  1987).  Bu  Tersiyer  yaşlı  yapıların 

günümüzdeki karşılıkları nerededir? 

İkinci  neden,  Jackson  (1987)  ve  Jackson  ve 

White  (1987)  tarafından  belirtildiği  gibi,  normal 

faylar ve bunların kestiği blokların bir yatay eksen 

etrafında  dönmüş  olması  şartıdır.  Eğer  böyle 

değilse,  dalga  boyu  uzun  devasa  bir  gravite 

anomalisi  olmalı  ve  Moho  süreksizlik  yüzeyi 

çökmüş  olmalıdır.  Ancak,  bu  etkilerin  hiçbiri 

gözlenmemiştir. Kabuksal ölçekte gelişen normal 

faylanma  kabukta  genişlemeye  neden  olur.  Bu 

olay,  bir  kitaplıkta  yer  alan  kitapların  yan 

taraflarındaki destek kaldırıldığı zaman kitapların 

devrilmesi  sonucu  kitaplıktaki  kitapların 

incelmesine  benzetilebilir. Düşeyden  düşük  açılı 

konuma  geçiş,  kitaplıktaki  bu  dönmeye  benzer. 

Tiltlenmenin  sonuçtaki  etkisi,  fayların  devamlı 

hareketler  etkisiyle  çok  düşük  bir  açıya 

dönmesidir.  Bu  tür  durumlarda,  yeni  oluşan 
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yüksek  açılı  normal  faylar  aktif  olmayan  düşük 

açılı fayları kesmeye başlar. Bu tür olaylar Havza 

ve Silsile Bölgesi ve Pleyistosen yaşlı tabakalardan 

oluşan Shanxi çöküntüsünde (Çin) gözlenmiştir. 

Sismojenik  zonun  altında  düşük  açılı 

normal  faylanmanın  geliştiğine  ilişkin  eşsismik 

kanıtlar  bulunmaktadır.  Şekil  9‐29’a  göre,  1981 

Corinth  Körfezi  depreminin  ana  şoklarından 

ikisinin  atım  yönü  ve miktarını  en  iyi  açıklayan 

mekanizma,  kuzeye  eğimli  ana  fayın  eğiminin 

derinliğe  bağlı  olarak  azalması  şeklinde  ifade 

edilebilir;  nitekim,  artçı  deprem  dağılımında 

görüldüğü  gibi;  bu  durum,  bu  fayın  tavan 

bloğunun  neden  içsel  bir  deformasyona 

uğradığını da açıklamaktadır  (Şekil 9‐28). Ayrıca, 

batı  Anadolu’daki  1969  Alaşehir  ve  1970  Gediz 

depremleri, faylanma üst kabuğu kırdıktan sonra 

oluşan  sismik  sinyaller  üretmiştir;  bu  sinyaller, 

100’den az eğimli normal faylardaki hareketlerden 

ileri  gelmiş  olabilir  (Eyidoğan  ve  Jackson,  1987). 

Jackson  (1987)  sismojenik  zonun  tabanına  yakın 

ana  şokun,  yüzeye  yakın  kırılmayla  birlikte, 

kırılgan kabuk (deformasyonun daima sürtünmeli 

olduğu yer)  ile alt kabuk  (deformasyonun daima 

plastik ya da yarı plastik olduğu yer) arasındaki 

geçiş  zonuna  doğru  yayılabileceğini  ileri 

sürmüştür  (Şekil 3‐9; Scholz,  1989’dan alıntı). Bu 

geçiş  zonundaki  deformasyon  düşük  birim 

deformasyon  hızlarında  plastik  olmakla  birlikte, 

üstteki  kırılgan  kabukta  meydana  gelen 

depremlerde  olduğu  gibi,  yüksek  deformasyon 

hızlarında  deformasyon  kırılgan  olup,  karamela 

ya  da macuna  benzerlik  gösterir  (Jackson  1987). 

Bu  davranış  şekli  Tse  ve  Rice  (1986)  tarafından 

yapılmış  kayma‐derinlik  dağılımı  grafiğinde  de 

gözlenmektedir.  Bu  düşünce,  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi’nin  doğusundaki  yüksek  açılı  normal 

fayların, daha  yaşlı  yapıları  izleyen  kısımlarında 

düşük  açılı  faylara  dönüştüğünü  tahmin  etmek 

amacıyla  da  kullanılmaktadır  (Smith  ve  Bruhn, 

1984).             

 

ÖZET 
Normal  faylar  genişleme  bölgelerinde 

oluşurlar; maksimum  asal  sıkışma  gerilmesi  yük 

gerilmesidir. Genişlemenin  en  yaygın  görüldüğü 

ortamlar  okyanusal  yayılma merkezleri  olmakla 

birlikte,  buralarda  kabuk  çok  ince  olup,  büyük 

depremler  üretemeyecek  kadar  sıcaktır.  Aktif 

volkanik  bölgelerdeki  fay  toplulukları  ile  kıtasal 

bölgelerdeki  dağ  silsilerini  sınırlayan  faylar 

arasında  bir  devamlılık  vardır;  kıtasal 

bölgelerdeki  faylar  büyük  depremler  üretmezler 

ve  bu  bölümün  kapsamında  değildir.  Normal 

faylar  genellikle  yay  volkanizması  ile  birlikte 

gelişse  de  (Kyushu,  Japonya),  kıtasal  eşdeğerleri 

olan  yay  gerisi  havzalarda  (Kuzey Adaları, Yeni 

Zelanda,  Ege  Bölgesi)  daha  yaygın  olarak 

bulunurlar.  Çarpışma  kuşaklarının  gerisindeki 

yüksek  platolar  genişlemeye  uğramaktadır 

(Andlar’daki Altiplano,  Tibet)  ve    bu  genişleme 

kısmen  yüksek  topoğrafyadaki  yerçekimi 

etkilerine  bağlı  olarak  gelişmektedir.  Ancak, 

Himalaya  çarpışma  kuşağına  dik  olarak  gelişen 

Tibet  Bölgesi’ndeki  genişleme,  geometrik  olarak 

kuzeybatı  Avrupa,  kuzey  Arap  Yarımadası  ve 

Patagonya’da ön ülkedeki genişlemeye benzerlik 

göstermektedir.  Doğu  Afrika  rift  vadileri, 

A.B.D.’nin güney batısındaki Rio Grande  rifti ve 

Sibirya’daki Baykal  rifti  kıta  içi  rift  kuşaklarıdır. 

A.B.D.’nin batısındaki Havza ve Silsile Bölgesi ve 

Çin’in  kuzey  doğusundaki  Ordos  Platosu’ndaki 

graben sistemleri daha geniş ve daha yaygın kıta 

içi rift sistemleridir. 

Normal  fayların  harita  paternleri  çok 

düzensiz olmakla birlikte, enine kesitlerde düz ya 

da  geniş  bir  kavis  şeklindedir.  Büyük  doğrultu 

atım  bileşenli  normal  faylar  eğim  atımlı  faylara 

göre  harita  görünümlerinde  daha  düz 

gidişlidirler.  Ancak,  enine  kesitlerde  birbirine 

benzer  görünüm  sunarlar. Normal  fayların  çoğu 

silsile  cephelerinde  oluşmaktadır.  Ancak, 

Apenninler’de  normal  faylar  dağlık  alanda 

oluşmuşlardır;  taban  bloklarındaki  havzalar  da 

küçüktür.  Bunun  olası  nedeni,  buradaki  normal 

faylanmanın  Ege  Bölgesi  ya  da Havza  ve  Silsile 

Bölgesi’ndeki  normal  faylara  göre  geçmişinin 

daha kısa olmasıdır. Normal  fay  izleri, kademeli 

düzenlenmiş  sıçramalar,  tavan  ve  taban 

bloklarındaki çapraz  faylar ve silsile cephesinden 

yamaç  aşağıdaki  etek  fayları  şeklinde  gelişir. 

Çin’deki etek fayları, silsile cephesi faylarına göre 

daha aktiftirler. Kısa etek fayları anakayayı silsile 

cephesinden  yamaç  aşağı  getirebilirler  (basamak 

yukarı  zon),  ya  da  faylar  silsile  cephesini 

gömebilirler  (basamak  aşağı  zon).  Anakaya 

blokları, her iki tarafında daha basit silsile cephesi 

faylarından daha az aktif  faylarla sınırlandırılmış 

faylar  boyunca  (çıkıntılar  ya  da  sıkıştır‐yükselt 

blokları) uzanabilir.  

Bu  düzensizlikler  uzun  bir  fayın 

segmentlere  bölünmesine  izin  verir.  Jeolojiye 

dayalı segmentler deprem kırık zonları  ile  iyi bir 

uyum  gösterebilirler;  gelecekte  olası  depremin 

moment  büyüklüğünün  saptanmasına  olanak 

sağlarlar.  Segment  sınırları  olarak  gösterilen 

jeolojik süreksizlikler; büyük kademeli sıçramalar, 
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faylanma  boyunca  boşluklar,  fay  doğrultusunda 

büyük değişimler ve çok büyük yapısal karmaşık 

zonları  kapsar.  Ancak,  bazı  segment  sınırları 

“sızıntı” yerleri olabilir; bazı durumlarda deprem 

kırıkları  bu  sınırları  geçebildse  de,  bazıları 

geçemeyebilir.  Bir  segment  sınırı  küçük  bir 

deprem kırığını sona erdirebilir  fakat, çok büyük 

deprem  kırıklarını  sona  erdirmeyebilirler.  Bazı 

faylar  boyunca  deprem  geçmişleri  araştırılırken; 

bazı  yüzey  kırıklarının  birincil,  yani  doğrudan 

sismojenik  faya  bağlanan  kırıklar  olduğu  ve 

diğerlerinin  ise  birincil  kırıkların  segment 

sınırlarının  uzak  kenarlarındaki  tetiklenmiş 

kırıklar olduğu görülür. 

Normal  faylanma  ile  ilişkili  kıvrımlar, 

sedimenter  havzalardaki  listrik  faylarla  ilgili 

yuvarlanmaları kapsar. Bu listrik faylar genellikle 

sismojenik  değildir.  Pekçok  örnekte,  deprem 

faylanmasının  yüzey  görünümleri,  yüzey 

kırıklarına  ek  olarak  (veya  sadece)  bükülme 

şeklindedir.  Herbir  depremde  küçük  atım 

oluşturan  nispeten  kısa  fayların,  çoğu  zaman 

minör  ikincil  faylanma  ile  birlikte  gelişen 

kıvrımlanma şeklinde görülmesi daha olasıdır.  

Fay  düzlemi  çözümleri,  artçı  deprem 

dağılımları, yüzey kırıklarına göre ana şok yeri ve 

jeodetik modelleme, normal faylı depremlerin 300 

ile 600 arasında eğimleri olan düzlemsel  faylarda 

oluştuğunu  göstermektedir.  Ancak,  Yunanistan 

ve batı Türkiye’deki bazı depremlere ait bulgular, 

deprem  kırıklarının  ana  şoktan  aşağıya  doğru, 

kırılgan  ile  yarı‐plastik  yenilme  arasındaki  geçiş 

zonunda  düşük  açılı  bir  fay  boyunca 

yayılabileceğine  işaret etmektedir. Büyük normal 

faylar zamanla dönme sonucu daha düşük eğimli 

bir  faya dönüşürler  ve  tiltlenmiş  fay  blokları  bu 

olayın  en  belirgin  kanıtlarıdır.  Ancak,  gözlenen 

çok  eğimli  sismojenik  faylanmadan  yarı‐plastik 

zonda  öngörülen  düşük  açılı  faylanmaya  geçiş 

mekanizması tam olarak anlaşılamamıştır.  

Normal faylara ait kayma hızları 0,5 mm/yıl 

ile  3 mm/yıl  arasında  değişmektedir;  en  yüksek 

hızlar  çoğunlukla  güncel  volkanizmanın  olduğu 

yerlere  aittir.  Çoğu  normal  faylarda  gözlenen 

düşük  kayma  hızları,  normal  faylardaki 

depremlerin  dönüş  zamanlarının  nizpeten  uzun 

(103 ile 105 yıl arasında) olduğunu göstermektedir. 

Yinelenme  aralıkları  oldukça  düzensiz  olup, 

Çin’in  kuzey  doğusunda  ve  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi’ndeki  depremlerde  belli  bir  zamanda 

deprem  kümelenmeleri  gözlenmiştir.  Orta 

Nevada  Sismik  Zonu’ndaki  tarihsel  deprem 

serileri  günümüzde  gözlenen  en  iyi  deprem 

kümelenme örneğini oluşturmaktadır.              
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Eğim Atımlı Ters Faylar ve Kıvrımlar 
 

Yapısal  jeoloji  bindirme  faylarının 

araştırılması  ile  başlamış  ve  on  dokuzuncu 

yüzyıldaki  jeolojik eserler Alpler’de genç kayalar 

üzerine  gelen  daha  yaşlı  kayaların  varlığı 

hakkındaki  çelişkilerle  yankı  bulmuştur.  Daha 

sonraki  raporlar  İskoçya  ve  İskandinavya’daki 

Kaledonitler  ve  Apalaşlar’daki  benzer  ilişkileri 

ortaya koymuş ve bindirme kuşaklarının  jeolojisi 

yapısal  jeolojinin  önemli  konularını 

oluşturmuştur.  Ancak,  yitim  zonları  dışında, 

1970’li  yıllardan  önceki  aktif  tektonik  ile  ilgili 

eserler  genellikle  doğrultu  atımlı  ve  eğim  atımlı 

normal faylar üzerine odaklanırken, ters faylar ve 

kıvrımlar konusunda  sadece birkaç  refaransa yer 

vermiştir. Bu bölümde, yitim zonları  ile  ilgili ters 

fayları  Bölüm  11’e  bırakarak,  kıtasal  kabuklarda 

oluşan  aktif  ters  faylar  ve  kıvrımlar  ayrıntılı 

olarak açıklanacaktır.   

Eşsismik  ters  faylanmaya  ilişkin  ilk 

tanımlama,  1896  Rikuu  depreminden  (kuzey 

Japonya) hemen sonra Yamasaki (1896) tarafından 

yapılmıştır. Ters faylanma ile ilgili yüzey kırıkları 

Yeni Zelanda’da olan 1929 Murchison depremi ve 

güney  California’daki  1952  Arvin‐Tehachapi 

depreminde  tanımlanmıştır.  Ancak,  bu 

depremlerin yüzey kırıklar paternleri  tam olarak 

açıklanamamıştır.  1970’li  yıllara  kadar  ters 

faylanma  ile  ilgili  depremlerin  küresel  ölçekte 

deprem  tehlikesi  oluşturduğu  anlaşılamamıştır. 

Ancak, 1970’li yıllarda, on yıl içerisinde ters faylar 

tarafından üretilen dört büyük depremden  sonra 

bu  tehlike anlaşılmaya başlanmıştır.  1971 yılında 

San Fernando  (California) depremi, hemen  sonra 

1977  Caucete  (Arjantin)  depremi,  ardından  1978 

Tabas‐e Golshan (İran) depremi ve 1980 El‐Asnam 

(Cezayir)  depremi  olmuştur.  1968  Meckering 

(Avustralya) depremi ters faylanmalı depremlerin 

hiç  beklenilmeyen  duraylı  Prekambriyen  yaşlı 

kıtasal kabukta oluşabileceğini göstermiştir. Daha 

sonra,  1983  Coalinga  (California)  depremi  ters 

faylanmalı  fay  düzlemine  sahip  depremlerin 

yüzey  kırığı  oluşturamadığı  fakat,  aktif 

kıvrımlanma  şeklinde  görünebileceğine  işaret 

etmiştir.  Bu  depremden  sonra,  1994  Northridge 

depremi  yüzeye  kadar  erişemeyen  bir  ters  fayın 

milyarlarca  dolar  ekonomik  kayba  neden  olan 

büyük depremler oluşturabileceğini göstermiştir. 

Dünyada  ters  faylanmalı  deprem  üretme 

potansiyeline  sahip  bölgeler  Şekil  10‐1’de 

gösterilmiştir. 

Ters faylar ve fleksürel kayma kıvrımları en 

büyük  asal  sıkışma  gerilmesinin  yatay  ve  yük 

gerilmesini  temsil  eden  en  küçük  gerilmenin 

düşey olduğu ortamlarda oluşmaktadır  (Şekil 10‐

2a). Bu  gerilme  alanında, düşük  statik  sürtünme 

katsayılı  yapısal  olarak  izotrop  bir  malzemenin 

maksimum  gerilme  düzleminin  eğimi  450  ve 

doğrultusu  da  ortanca  sıkışma  gerilme  yönüne 

paraleldir.  Pekçok  kayanın  statik  sürtünme 

katsayısı  450’den  ziyade  maksimum  sıkışma 

gerilmesiyle  yaklaşık  300  açı  yapacak  şekilde 

faylarla sonuçlanır  (Şekil 2‐14). Fay eğimine göre 

450’den  sapmaların  diğer  nedenleri,  topoğrafik 

rölyeften  (Şekil  10‐2b)  dolayı  düşey  olmayan 

maksimum  gerilme  yönü  ve  tabakanma  ya  da 

önceden mevcut  faylar  veya  çatlaklardan  dolayı 

olan anizotropidir.  

Ters  fayların  eğimi  900’den  küçük  olup, 

tanım  itibariyle  tavan  bloğu  taban  bloğuna  göre 

yukarı doğru hareket eder. 450 ya da daha düşük 

eğimli  ters  faylara  bindirme  fayları  adı  verilir. 

Yerdeğiştirme  egemen  olarak  eğim  yönündedir. 

Ayrışma  (Detachment)    fayı  bazan  büyük  ölçekli 

bindirme fayları için kullanılır. Ancak, burada bu 

terim tavan bloğunun taban bloğuna göre aşağıya 

doğru  hareket  ettiği  normal  faylar  için 

kullanılmaktadır.  Çok  şiddetli  deforme  olmuş 

üstteki  levha  kayalarını  nispeten  deforme 

olmamış alttaki  levha üzerine getiren düşük açılı 

bir  bindirme  fayına  dekolman  adı  verilmektedir. 

Dekolman kıvrım ve bindirme kuşağı adı verilen bir 

dizi  imbrike  bindirme  faylarından  oluşan  temel 

bindirme  fayı olabilir.  İnce kabuklu  tektonik bu  tür 

ilişkilere örnek olarak verilebilir. 

 



 

 
 

Şekil 10-1. Karalardaki ana aktif ters fayların ve kıvrım sistemlerinin yerleri: 1. Pamplona-Kayak Adası Zonu, Alaska (önemli 
ölçüde kıyı ötesi); 2. Yakima kıvrım kuşağı, Washington; 3. Cape Arago, Oregon (kısmen kıyı ötesi); 4. Kuzey California 
kıyısı (kısmen kıyı ötesi); 5. Kıyı Silsileleri, California; 6. Batı Transverse Silsileleri, California (kısmen kıyı ötesi); 7. Ungava, 
Kanada; 8. Kuzey Panama deforme olmuş kuşağı (önemli ölçüde kıyı ötesi); 9. İç Andlar depresyonu, Ekvador; 10. Alt-
Andlar Kordilleri; 11. Pampean Andları, Arjantin; 12. Kuzey İskandinavya; 13. Tellian Atlas, kuzey Afrika; 14. Po Ovasının 
güney kenarı, İtalya; 15. Epirus, Yunanistan; 16. Büyük ve Küçük Kafkaslar; 17. Bitlis kıvrım-bindirme kuşağı ve Palmyride 
kıvrım kuşağı; 18: Elburz Dağları, İran; 19. Zagros Dağları; 20. Horasan, İran; 21 Tacikistan; 22 Tiyanşan kuzey silsilesi 
cephesi; 23. Tiyanşan’ın güney silsile cephesi, Çin; 24. Qilian Shan-Qaidam Havzası, Çin; 25. Lungmen Shan-Min Shan, Çin; 
26. Makran (kısmen kıyı ötesi); 27. Kirthar ve Süleyman Silsileleri, Pakistan; 28. Himalaya cephesel bindirmesi; 29. Arakan 
kıvrım kuşağı, Burma; 30. Tayvan kıyı düzlüğü; 31. Kinki Üçgeni, Japonya; 32. Niigata kıvrım kuşağı, kuzey Japonya (kısmen 
kıyı ötesi); 33. Orta Sumatra; 34. Papua Yeni Gine; 35. Avustralya; 36. Orta Otago, Yeni Zelanda; 37. Kuzeybatı Nelson, 
Yeni Zelanda; 38. Wanganui kıvrımları, Yeni Zelanda; 39. Doğu Kıyısı Kıvrım Kuşağı, Yeni Zelanda (kısmen kıyı ötesi). 

 

TEKTONİK KONUM 
Doğrultu  atımlı  ve  eğim  atımlı  fayları 

önceki bölümlerde açıklamış olarak, bu bölümde 

eğim  atımlı  ters  fayların  yer  aldığı  tektonik 

ortamlar  hakkında  ayrıntılı  bilgi  verilecektir.  En 

az  bir  levhanın  okyanusal  olduğu  yakınsayan 

pekçok  levhayla  ilgili  mega  ölçekte  bindirme 

fayları Bölüm 11’de ayrı olarak açıklanacaktır. Bu 

büyük yapılar kıtasal ve okyanusal kabukları yan 

yana  getirmektedir;  yeryuvarındaki  sismik 

moment boşalımının  çoğunu karşılamaktadır. Bu 

yapılar  uzaktan  algılama,  sismik  yansıma 

profilleri,  sismisite  ve  batimetrik  araştırmalarla 

ortaya çıkarılmaktadır.   

Bu  bölümde,  aktif  ters  faylar  dört  sınıfa 

ayrılmıştır:  (1)  kıtasal  kabuktan  oluşan  levhalar 

arasındaki  sınırları  oluşturan  aktif  ters  faylar: 

Burada,  Himalayalar’daki  ters  faylarda  olduğu 

gibi, sınırlar göreceli  levha hareketlerine yaklaşık 

dik yöndedir; (2) Kuzey Honshu’dakiler (Japonya) 

gibi,  yitim  zonu  ile  ilgili  volkanik  yayın  karaya 

doğru  olan  kesiminde  oluşan  ters  faylar;  (3) 

California’daki Transverse Silsilesi, kuzeybatı Çin 

ve Yeni Zelanda’da  olduğu  gibi, doğrultu  atımlı 

faylarla  ilgili  ters  faylar  ve  (4)  kıtasal  kalkan 

bölgelerindeki  ters  faylardır.  Bölüm  11’de 

açıklanacağı  üzere,  yitim  kuşaklarının 

deformasyona uğrayan yay önlerindeki ters faylar 

ise beşinci bir sınıf olarak verilebilir.  

  

Kıtasal Levha Sınırlarına Dik Yaklaşma 

Kuşakları 
Avrasya’nın güney kenarı Avustralya, Hint, 

Arabistan  ve  Afrika  olmak  üzere  kuzeye  doğru 

hareket eden dört  levha  ile çarpışmaktadır  (Şekil 

1‐4,  10‐1).  Avrasya  ile  Arabistan  ve  Afrika 

levhalarının  çarpışmaları  iki  kıtayı  yanyana 

getirmektedir.  Hint  ve  Avrasya  levhaları  sınırı 

boyunca,  doğuda  Burma’daki  Arakan  kıvrım 

bindirme  kuşağı  (Şekil  10‐1’de  no  28),  batıda 

Süleyman  Silsilesi  ve  Pakistan  Kirthar  Silsilesi 

(Şekil  10‐1’de  no  27)  tarafından  sınırlanan 

Himalaya  çarpışma  kuşağı  (Şekil  1’de  No.  28) 

oluşmuştur.  Arabistan‐Avrasya  levhaları  sınırı 

boyunca  İran  ve  Irak  arasında  uzanan  Zagros 

kıvrım  kuşağı  (Şekil  10‐1’de  No.  19),  Suriye  ve 

Türkiye’de  yer  alan  Bitlis  bindirme  kuşağı  ve 

Palmirid  kıvrım  kuşağı  (Şekil  10‐1’de  No.  17) 

meydana gelmiştir. 
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Şekil 10-2. (a) Minimum asal sıkışma gerilmesinin düşey olduğu varsayılarak, iki maksimum kesme gerilmesi düzlemine 
paralel ters fayların yönelimi. Kesikli çizgiler gerilme izleridir. (b) Asal gerilmelerden birinin silsile cephesine bitişik eğimli 
yüzeye dik olduğunu varsayarak, maksimum kesme gerilmesi düzlemine paralel bir ters fayın yönelimi. Bu durum, silsilenin 
ters fayı tavan bloğu olarak yükseldiği şartlarda gelişir. Gerilme izleri, topoğrafyanın sebep olduğu bozulmaları gösterir. Bu 
durumda, maksimum kesme gerilmesi düzlemi yüzeye yakın yerde derindekine göre daha az eğimli olup, enine kesitte yukarı 
doğru dışbükey bir fay izi sunar.  

 

Bu çarpışma kuşakları, okyanusal kabuğun 

Avrasya  levhasının  altına  daldığı  İran  ve 

Pakistan’daki Makran kıyı bölgesi  ile birbirinden 

ayrılır  (Şekil 10‐1’de No. 16). Hindistan çarpışma 

kuşağının  güneyinde  ve  doğusunda,  okyanusal 

kabuk  Java‐Sumatra  çukurluğu  boyunca  kıtasal 

kabuğun altına dalmaktadır. Daha doğuda, doğu 

Endonezya  ve  Yeni  Gine’de,  Avustralya  kıtası 

günümüzde halen küçük mikro‐kıtalardan oluşan 

ada  yayları  ile  çarpışmaktadır  (Hamilton  1979). 

Sonuç  olarak,  Yeni  Gine’de  bir  kıvrım  ve 

bindirme kuşağı gelişmiştir (Şekil 10‐1’de No. 34). 

Arabistan  çarpışma  kuşağının  batısında,  Afrika 

kıtası  ile  Avrupa  kıtası  çarpışmak  üzeredir. 

Ancak,  bu  kıtaların  büyük  bir  bölümü  Akdeniz 

altındaki  okyanusal  kabukla  ayrılmaktadır  (Le 

Pichon  vd.,  1988). Ancak,  yaklaşan  bu  çarpışma 

kuşağı,  yerel  olarak  karada,  batı  Yunanistan’da 

(Şekil  10‐1’de  No.  15),  Adriyatik  Denizi’nin 

güneybatı kenarı ve  İtalya’nın Po Ovası boyunca 

(Şekil  10‐1’de  No.  14)  ve  Cezayir  Atlas 

dağlarından  doğuya  Sicilya’ya  doğru  batı 

Akdeniz’de  (Şekil  10‐1’de  No.  13)  bir  sıkışma 

zonu şeklinde kendini göstermektedir.   

         

Himalayalar 
Himalayalar  dünyadaki  en  aktif  kıta‐kıta 

çarpışma  kuşağıdır.  Hint  ve  Avrasya  levhaları 

arasındaki  çarpışma  İndus  sütür  zonu  boyunca 

Tersiyer başlarında başlamıştır (Şekil 10‐3).  İndus 

sütür  zonu  önceden  iki  kıtayı  ayıran  okyanus 

kabuğun  kalıntılarını  oluşturan  serpantin  ve 

mafik  kayalardan  (ofiyolit)  oluşmaktadır. 

Çarpışma sınırı daha sonra güneye doğru kaymış 

ve  Hint  levhasının  kuzey  kenarı,  önce  Ana 

Merkezî  bindirmesi  daha  sonra  da  Ana  Sınır 

bindirmesi  boyunca  kendi  üzerine  bindirmiştir 

(Şekil  10‐3).  Bu  süreçler  sonucunda Himalayalar 

yükselmiştir.  Ana  Merkezî  bindirmesi  ile  Ana 

Sınır  bindirmesi  arasındaki  Küçük  Himalayalar 

başlıca  tabakalı  ve  kısmen  metamorfizmaya 

uğramış  Prekambriyen‐Tersiyer  yaşlı  kayalardan 

oluşur.  Günümüzde,  ana  tektonik  yerdeğiştirme 

zonu Himalaya Cephesi Fay Sistemi’dir  (Nakata, 

1989;  Yeats  vd.,  1992).  Himalaya  Cephesi  Fay 

Sistemi,  Indo‐Ganj  Ovası’nın  kenarındaki 

Himalaya Cephesi fayı ve gömülü bir dekolmanın 

yerdeğiştirmesinin  yüzey  görünümü  şeklindeki 

bir  dizi  aktif  antiklinaller  ve  senklinallerden 

oluşur.   

Ana Sınır bindirmesi  ile Himalaya Cephesi 

fayı  arasında  yer  alan  bu  kıvrımlar  Alt 

Himalayaları  oluşturur.  Alt  Himalayalar’ın 

kıvrımlı ve faylı kayaları bugünkü Ganj Nehri ve 

İndus Nehri  ile  kollarına  benzer  alüviyal  akarsu 

sistemi  tarafından  çökelen  Miyosen‐Pleyistosen 

yaşlı denizel olmayan tabakalardan oluşmaktadır. 

Himalaya  Cephesi  fayının  güneyinde  bugünkü 

nehirler,  Himalayalar’ın  ilerleyen  bindirme 

dilimlerinin  ağırlığı  ile  çökmüş  olan  Hindistan 

kalkanının  kuzey  kenarı  boyunca  bir  ön  ülke 

havzası ya da ön  çukurluğu doldurmaktadır. Aktif 

kıvrımlar kuzeye doğru birleşen ve bir dekolman 

içlerine doğru eğimlenen gömülü bindirme fayları 
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üzerinde  yer  almaktadırlar. Dekolmanın  altında, 

alttaki  Hint  kalkanı  içsel  olarak  deforme 

olmamaktadır (Seeber ve Armbruster, 1981; Yeats 

ve Lillie, 1991). 

Duraylı  Hint  levhası  ile  Himalayalar 

arasındaki yakınsama hızı 10‐15 mm/yıldır (Lyon‐

Caen  ve Molnar,  1985;  Baker  vd.,  1988).  Bu  hız, 

Hint  ve Avrasya  levhaları  arasındaki  yakınsama 

hızının yalnızca dörtte birine karşılık gelmektedir. 

Bu  durum;  levha  yakınsamasının  büyük  bir 

bölümünün büyük doğrultu atımlı faylar boyunca 

Orta Asya’nın doğuya doğru kaçış, Tiyanşan’daki 

tektonik  kısalma  ve  Tibet  ve  Himalayalar’daki 

yükselmeye  neden  olan  içsel  deformasyonla 

karşılandığı  hipotezi  ile  uyumludur  (Molnar, 

1990; 1992; Avouac vd., 1993;  Şekil 10‐22). Nepal 

(Nakata, 1989) ve Pakistan’da  (Nakata vd.,  1991) 

uzanan Himalayalar’da aktif  faylar mevcut olup, 

Himalayaları kesen bazı büyük nehirler boyunca 

tiltlenmiş  akarsu  sekileri  bulunmaktadır 

(Delcaillau, 1986). 

Hindistan  ve  Nepal’de  olan  küçük 

depremler,  güneyde  Ana  Merkezî  bindirmeden 

Küçük  Himalayalar’a  kadar  uzanan  50  km 

genişlikteki  bir  kuşakta  yoğunlaşmaktadır  (Şekil 

10‐4).  Bu  kuşakta  olmuş  pekçok  depremin  fay 

düzlemi  çözümleri,  ana  dekolmanın  eğiminin  5‐

300  kuzeye  doğru  ve  çoğu  kısmının  60’den  daha 

eğimli olduğu  fay düzlemlerine  işaret etmektedir 

(Ni  ve  Barazangi,  1984).  Bu  durum,  dekolmanın 

bu  bölgede  aniden  dikleşerek  temele  giren  bir 

bindirme  rampası  olabileceğini  göstermektedir 

(bkz.  Molnar  1990).  Bindirme  rampası,  jeodetik 

olarak  ölçülen  büyük  yükselim  hızı  (Jackson  ve 

Bilham, 1994) ve yüksek akarsu gradyanı  (Seeber 

ve Gornitz, 1983) ile karakteristiktir. 

Bu yüksek depremsellik kuşağı, temelin üst 

kısmı  ile  dekolman  bindirme  fayının  kesişim 

bölgesine  karşılık  gelebilir.  Temelin  Küçük 

Himalayalar’a  ait  metasedimenter  kayaları 

içerdiği  göz  önüne  alınırsa,  tavan  bloğundaki 

temelin  üst  kısmı  ile  bindirme  fayının  kesişim 

bölgesi Ana Sınır bindirmesinin yüzey  izinde  (ya 

da güneyinde havada) yer almalıdır. Bu yüzden, 

dekolmandaki  gerçek  atım  en  az  80‐100  km 

olmalıdır (Molnar, 1990; Şekil 10‐4).  

Himalayalar’ın etekleri boyunca 1897, 1905, 

1934  ve  1950  yıllarında  çok  büyük  depremler 

olmuştur (Şekil 10‐3). M  8 büyüklüklerindeki bu 
dört  deprem,  kıtasal  bindirme  fayında  olduğu 

bilinen  en  büyük  depremlerdir  ve  yitim 

zonlarında  olan  çok  büyük  depremlerle 

karşılatırılabilecek  büyüklüklerdedir.  Bu 

depremlerde yüzey kırıkları oluşmamıştır. Ancak, 

1905  depremi  öncesi  ve  sonrası  jeodetik  seviye 

ölçümleri  bu  depremin  dekolmanda  olduğunu 

(Chander,  1988)  ve  depremin  yüzeyde 

kıvrımlanma  oluşturduğunu  (Yeats  ve  Lillie, 

1991) göstermektedir.  

Her  ne  kadar  Himalayalar’ın  güney 

kanadındaki  depremselliğin  çoğu  dekolmanla 

ilgili  olsa  da,  bir  istisna  bulunmaktadır. 

Himalayalar’ın  güneyinde  doğu  Hindistan’daki 

Shillong  Platosu  bugün  sismik  olarak  aktif  ve 

büyük  1897  depremi  kırık  zonunun  altında  yer 

almaktadır.  Prekambriyen  yaşlı  kristalin  kayalar 

yüzeyde  bulunmakta  ve  kristalin  blok  güney 

kenarında  muhtemelen  aktif  olan  yüksek  açılı 

Dauki  fayı  tarafından  kesilmektedir.  Ancak, 

Dauki  fayında  1897  depremine  yüzey  kırığına 

ilişkin  bir  iz  bulunmamaktadır.

  

 
 

Şekil 10-3. Himalaya Aktif Fay Alt Komitesi IGCP 206 (Yetas ve Lilie, 1991; Yetas vd., 1992) tarafından derlenen, 
Himalayaların aktif fay haritası. İç şekil: büyük depremlerin yüzey kırıkları. 

 

304 



 

 
 

Şekil 10-4. Himalayalarda iki değişik durumu gösteren enine kesitler: (a) Depremlerden ve Himalaya cephesinde yapılan 
sondajlardan elde edilen verilere göre, orta büyüklükteki depremlerin düğüm düzlemlerinin eğimi temelin eğiminden 
genellikle büyüktür. (b) Dekolmanın, baskın bir şekilde Prekambriyen kayalarından oluşan Küçük Himalayalar’ın ilerleyen 
kenarını, dekolmanın havzaya girdiği deprem zonundan itibaren en az 80-100 km yerdeğiştirme verecek şekilde hareket 
ettirdiği fikrinin görsel ifadesi. Aktif dekolman daha da güneye ilerlemek suretiyle Alt Himalayaları deforme etmektedir. 
Dekolman üzerindeki büyük depremler orta büyüklükteki deprem zonunda veya daha güneyinde iken, yüzey deformasyonu 
Himalaya cephesinde oluşmaktadır (Molnar, 1990’dan değiştirilerek alınmıştır). 

 

Zagros 
Okyanusal kabuğun Avrasya altına daldığı 

Makran kıyısı batısında, Arabistan levhasının İran 

ile  çarpışması  sonucu  Zagros  Dağları 

yükselmiştir.  İlk  çarpışma  kuşağı, 

Himalayalar’daki  ofiyolitler  ile  temsil  edilen 

İndus  sütür  kuşağı  gibi,  Ana  Zagros  Bindirme 

kuşağıdır  (Şekil  10‐5).  Ana  Zagros  bindirme 

kuşağındaki  yitim  sona  ermiş  ve  sağ  yanal Ana 

Güncel  fayı  (Berberian,  1981;  1995;  Jakson  ve 

McKenzie,  1988)  olarak  bindirme  fayının  yüzey 

izinin  yeniden  hareket  ettiği  kuzey  Zagros 

dışında, sismik olarak pasif konuma geçmiştir (Ni 

ve  Barazangi,  1986).  Şekil  10‐6’da  Ana  Güncel 

fayının izi oklarla gösterilmektedir. Zagros kıvrım 

kuşağı Ana Zagros bindirmesinin güneybatısında 

Arabistan  levhasının kıtasal kenarına ait 5‐10 km 

kalınlıkta  sedimenter  kayalar  içermektedir.  Bu 

sedimenter  kaya  istifinin  tabanında  1000  m 

kalınlıkta,  yaşı  Prekambriyen  sonu  olan  tuz  ve 

evaporitik  çökeller yer almaktadır. Bu  evaporitik 

kayalar Permiyen, Triyas, Jura, Eosen ve Miyosen 

yaşlı istiften daha üstte yer almaktadır (Berberian, 

1981).  Deformasyonun  başlangıcı  Üst  Miyosen‐

Pleyistosen  yaşlı  sin‐orojenik  çakıltaşlarının 

oluşumu ile temsil edilmektedir (Berberian, 1981). 

Evaporitik  çökeller  (özellikle  tuz  birimleri) 

Arabistan  levhasına  ait  sedimenter  tabakaların 

Arabistan  temel  kayaları  üzerine  doğru  hareket 

ettiren  ayrılma  yüzeyi  tabakaları  olarak  görev 

yapmaktadırlar.  Bu  hareketin  yüzey 

görünümlerinin  neredeyse  tamamı  faylardan 

ziyade  kıvrımlar  şeklindedir.  Bu  kıvrımların 

çoğunun  çekirdeklerinde  tuzlu  birimler  yer 

almaktadır.  Buradaki  ana  antiklinal  güneybatıya 

dalımlı  olup,  güneybatıya  bakan  topoğrafik  bir 

diklik  şeklinde görünüm  sunmaktadır  (Berberian 

1995).  Eski  su  akış  yollarının  yükselmesi  ve 

Holosen  yaşlı  denizel  sekiler  şeklinde  gözlenen 

Holosen  etkinliği,  2‐7 mm/yıl  gibi  bir  yükselme 

hızına  işaret  etmektedir  (Vita‐Finzi,  1986  ve 

Berberian, 1995).  
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Şekil 10-5. İran ve Irak’taki Zagros aktif kıvrım kuşağının üstteki kıvrımları kesmeyen temel faylarını, fay düzlemi 
çözümlerini ve seçilmiş depremlerin mezo-sismik zonlarını (grî elipsler) gösteren tektonik haritası. İtalik sayılar yerel 
büyüklüğü gösterir. Kalın çentikli çizgiler kıvrım eksenleridir (Berberian, 1995).  

 

 

 
 

Şekil 10-6. Alt-Zagreb ters fayına ait depremlerin artçı şok zonlarının doğrusal paterni, Zagros kıvrım kuşağı altında gömülü 
ters faylar bulunduğu anlamına gelir. Yüzeyde sadece kıvrımlar yer almaktadır. MZRF: Ana Zagros Ters Fayı; doğrultu atımlı 
fay olarak harekete geçtiği kuzeybatı kısmı hariç inaktif (Berberian, 1991). 
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Zagros  kıvrım  kuşağı  genellikle  asismik 

olmakla birlikte, kıvrım kuşağının altında temelde 

depremler  yaygın  olarak  gözlenmektedir.  Bu 

depremlere  ait  fay  düzlemi  çözümleri  başlıca 

düşük açılıdan yüksek açılıya kadar değişen  ters 

faylardaki yerdeğiştirmelere işaret etmektedir (Ni 

ve Barazangi,  1986). Temeldeki bu  faylar yüzeye 

kadar  ulaşmamaktadır;  fakat,  geometrileri 

yüzeyde  güneybatıya  dalımlı  antiklinaller 

şeklinde  görünümler  sunmaktadır  (Berberian, 

1995). Bu görünümler, büyük depremlerde uzun 

eşsismik  hasar  zonları  şeklindedir  (Berberian, 

1981;  1995;  Şekil  10‐5,  10‐6).  Bu  uzun  eşsismik 

hasar  zonları,  çok  düşük  açılı  kaynak  faylarına 

işaret  eden  büyük  Himalaya  depremlerine  ait 

eşsismik  hasar  zonlarından  farklıdırlar.  Zagros 

dekolmanının  tarihsel  dönem  davranışı 

Himalayalar’daki  dekolmanınkinden  çok 

farklıdır.  Çünkü,  Zagros  dekolmanı  büyük 

depremler  üretmemiştir.  Bölgedeki  en  büyük 

deprem  egemen  olarak M    7  olup, dekolmanın 

altındaki  faylar  üzerinde  meydana  gelmektedir. 

Zagros  dekolmanı  sismik  olarak  aktif  değildir, 

çünkü,  bu  dekolman  Himalayalardaki 

dekolmandan farklı olarak düşük dayanımlı tuzlu 

birimler  içerisinde yer almaktadır ve Ana Zagros 

bindirmesine  yaklaşırken  daha  derinlere  kadar 

uzanmamaktadır.  Pakistan’daki  Potwar  Platosu 

ve  Salt  Range  bölgesi’nin  altında  Zagros 

Dağları’ndaki ile aynı yaşlı tuzlu birimler yer alır; 

Pakistan’ın  bı  kısmındaki  sedimenter  kayalar 

genellikle  asismik  davranış  sunarlar.  Ancak, 

Pakistan’ın  bu  kısmındaki  dekolman  (Hindistan 

ve  Nepal’de  olduğu  gibi)  kuzeye  doğru 

derinleşmektedir.  M.S.  25  yılında  Potwar 

Platosu’nun  en  kuzeyindeki  büyük  deprem 

burada meydana gelmiş olabilir. 

        

Suriye‐Türkiye Sınır Bölgesi 
Zagros  kıvrım  kuşağı  kuzeybatıda  Suriye 

ile  Türkiye  arasında  yer  alan  Bitlis  kıvrım  ve 

bindirme  kuşağı  ile  birleşir.  Bu  kuşak, 

güneybatıya  doğru  Arabistan  levhasının  batı 

sınırını  oluşturan Ölü Deniz  fayına  doğru  kavis 

yapar (Ben‐Avraham ve Grasso, 1991; Lyberis vd., 

1992;  Şekil  10‐7).  Arabistan  levhasının  kıtasal 

litosferi  kuzeye  doğru  Avrasya  içerisine  doğru 

hareket  ederken,  Anadolu  levhası  doğu 

Akdeniz’in  okyanusal  litosferine  doğru  batıya 

kaçmaktadır (Jackson ve McKenzie, 1984; Şekil 10‐

7).  Ancak,  Anadolu‐Arabistan  levha  sınırını 

oluşturan  Doğu  Anadolu  Fayı’nın  güneybatı 

kısmı boyunca aktif kıvrım ve bindirme faylarının 

varlığı  (Lyberis  vd.,  1992),  Anadolu  levhasının 

batıya  kaçma  hızının  kıtasal  çarpışmanın 

tamamını  sağlamaya  yeterli  olmadığına  işaret 

etmektedir. Daha  güneyde, Arabistan  levhasının 

içerisinde  Suriye’deki  Palmirid  kıvrım  kuşağı, 

Suriye’de  Şam  civarındaki  Ölü  Deniz  fayındaki 

Yammuneh  sıkışma  büklümü  (bkz.  Bölüm  8)  ile 

ilgili  olan  yeni  bir  kuzeye  eğimli  ters  faylanma 

kuşağı  olabilir  (Rotstein  ve  Kafka,  1982;  Ben‐

Avraham ve Grasso, 1991).     

 

 
 

Şekil 10-7. (a) Afrika, Anadolu, Arap ve Avrasya 
levhalarının birleşim yerindeki levha sınırları. (b) Doğu 
Anadolu Fay Sistemi (EAF), Bitlis Bindirme Kuşağı ve 
Palmyride Kıvrımları da dahil olmak üzere, Ölü Deniz 
Fayı (DSF) ile Zagroslar arasındaki kıvrımlar ve ters 
faylar. NAF: Kuzey Anadolu Fayı (Lyberis vd., 1992). 
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Tellian Atlas 
Kuzey  Afrika’nın  batı  kesiminde,  Kuzey 

Afrika  levhası  ile Avrupa çarpışmaktadır. Ancak, 

batı Akdeniz  bölgesinde  birkaç  küçük  kıtasal  ve 

okyanusal levhacığın bulunması burada karmaşık 

bir tektonik görünüm oluşturmaktadır (Le Pichon 

vd.,  1988; Dewey  vd.,  1989; Rebai  vd.,  1992). Bu 

araştırmacıların  özet  olarak  belirttikleri  üzere, 

Afrika  levhası  Cebelitarık  Boğazı’nın  batısında 

yer  alan  bir  kutup  noktası  civarında Avrupa’ya 

doğru  dönmektedir.  Küresel  tektonik  modellere 

göre, Kuzey Afrika’daki  yakınsama  hızı  doğuya 

(Fas’dan  Tunus’a  doğru)  artış  göstermektedir. 

Doğu  Akdeniz  bölgesine  göre  düşük  aletsel 

dönem sismisitesine rağmen, Cezayir’deki Tellian 

Atlas’da son zamanlarda 1954 ve 1980 yılllarında 

ters  atımlı  faylanma  mekanizması  olan  büyük 

depremler olmuştur (Jakson ve McKenzie, 1988).  

 

Yay Arkasındaki Daralma Kuşakları 
Kıtasal ve okyanusal litosfer arasındaki bazı 

yaklaşan  levha  sınırları  sadece  yitim  zonlarını 

değil,  aynı  zamanda  volkanik  yayın  kıta 

kenarında  ters  faylanmalardan  oluşan  bir  kuşak 

da  içerirler. Kanada Cordillera’nın doğu  etekleri, 

Wyoming  Rocky  Dağları,  Apalaşlar’ın  Vadi  ve 

Sırt  Bölgesi  ile  Allegheny  Platosu  ve  Alpler’in 

Helvetik kuşağındaki aktif olmayan yapılar bu tür 

ortamları  temsil  ederler.  Bu  tür  ve  benzer 

ortamlar  iki  ana  yapısal  tektonik  ortamı 

oluştururlar: 
 

(1) Bir  dekolman  boyunca  sedimenter 

kayaların  kıtasal  temelden  ayrıldığı  ve 

kıtalar  üzerine  geriye  doğru  bindirdiği 

kıvrım  ve  bindirme  kuşakları  (ince 

kabuklu tektonik) ve,  

(2) Kristalin  temelle  ilişkili  olmayan  ters 

faylar  (kalın  kabuklu  tektonik).  Kuzey 

Amerika  Cordillera  ve Wyoming  Rocky 

Dağlık bölgeleri bu  tür ortamların en  iyi 

örneklerini  temsil  ederler.  Halbuki, 

Idaho‐Wyoming  bindirme  kuşağı  ince 

kabuklu  tektonik  ortama  en  iyi  örnek 

olarak verilebilir (Rodgers, 1987). 
 

Volkanik  yayların  kıta  kenarındaki 

yakınsama  kuşaklarına  örnekler  olarak; 

Arjantin’den  Venezualla’ya  kadar  uzanan 

Andlar’ın  doğu  kenarı,  Yeni  Gine,  doğu 

Endonezya  (1992  yılında  Flores  Adaları’nın 

kuzeyinde büyük bir deprem olmuştur), Panama 

ve  Kostarika’daki  Kuzey  Panama  Deformasyon 

Kuşağı  ve  kuzey  Honshu  (Japonya)  verilebilir. 

Japonya dışında,  son  yıllarda  kuzeybatı Arjantin 

ve  Kostarika’daki  bu  tür  kıvrım  ve  bindirme 

kuşağı  ile  kalın  kabuklu  ters  fayların  aktif 

tektoniği üzerinde  fazla durulmamıştır. Buradaki 

bilgilerin  çoğu,  petrol  araştırmaları  ve  bölgesel 

jeofizik incelemelerden elde edilen bilgilerdir.  

 

 
 

Şekil 10-8. Andlar’da aktif faylanma dağılımı. Ters faylar, 
tavan bloğuna doğru olan üçgen işaretleriyle; normal 
faylar tavan bloğuna doğru çentik işareti ile gösterilmiştir. 
Oklar doğrultu atım yönünü gösterir. Alt-Andlar 
kuşağında bindiren ön ülkenin kalınlığı incedir fakat, 250 
ile 340 G enlemleri arasında ters faylanma temel kayalarını 
da etkiler. Gölgeli kısım 2000 m’den yüksek araziyi 
göstermektedir. (Dewey ve Lamb, 1992’den değiştirilerek 
alınmıştır). 
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Andlar’ın Doğu Etekleri 
Nazca  okyanusal  levhası  Ekvator’da  75 

mm/yıl ve Orta Şili’de 87 mm/yıl hızlarla K750‐800 

D  yönlerinde  Güney  Amerika  kıtasının  altına 

dalmaktadır  (Stein  vd.,  1986).  Levha  sınırındaki 

doğrultu  değişimleri,  Andlar’daki  levha 

yakınsaması  ile  ilgili  olarak  çok  farklı  doğrultu 

atımlı  faylanmalar  ve  atım  miktarlarına  yol 

açmıştır  (Dewey  ve  Lamb,  1992;  Şekil  10‐8). 

Andlar’ın doğu eteklerinde doğuya dalımlı, aktif 

ince kabuklu ön ülke kıvrım ve bindirme kuşağı 

gelişmiştir  (Şekil  10‐8).  Bu,  Senozoyik  dönemi 

boyunca  doğuya  doğru  göç  eden  doformasyon 

cephesinin  bir  kısmını  oluşturmaktadır.  Bu 

deformasyon  doğuya  doğru  gençleşen  sin‐

orojenik  alüviyal  yelpazeler  şeklinde 

gözlenmektedir (Ramos, 1988). Günümüzde etkin 

olan bu aktif kıvrım ve bindirme kuşağı Miyosen 

sonrası bir yaşa sahiptir (Suarez vd., 1983; Jordan 

vd.,  1983). Holosen  yaşlı  çökeller  deformasyona 

uğramıştır. Kıvrım ve bindirme kuşağı 10 mm/yıl 

gibi bir hızla kısalmaya uğramaktadır (Dewey ve 

Lamb,  1992).  Bu  kısalma  hızı  yaklaşım  hızının 

sekizde  birine  karşılık  gelmektedir.  Şekil  10‐9’da 

gösterilen çok  iyi veri ve sismik profillerden elde 

edilen kesit, Bolivya güneyindeki Alt And’lara ait 

kıvrım‐bindirme kuşağını temsil etmektedir. Şekil 

10‐9’daki  harita,  Apalaşlar  Vadi  ve  Sırt 

Bölgesi’nde  olduğu  gibi,  bindirme  levhalarının 

uzunluk  ve  genişlik  oranlarının  çok  yüksek 

olduğunu göstermektedir. 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Şekil 10-9. (a) Güney Bolivya’nın Alt-Andlar’ında kıvrım-
ters fay kuşağının doğu ön ülkesinden geçen, 
dönüştürülmüş enine kesit. Stratigrafik birimler: 1. 
Tersiyer; 2. Mesozoyik-Permiyen-Karbonifer; 3, 4, 5. 
Devoniyen; 6. Siluriyen-Devoniyen; 7. Temel. Daireler 
petrol kuyusu kontrol yerleridir. (b) Kıvrım-ters fay 
kuşağının, E-E’ kesit yerini ve yapıların büyük çehre 
oranlarını gösteren bir kesiminin haritası (Baby vd., 
1992). 
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Arjantin kuzeyindeki And Precordillera, bir 

dekolman  üzerinde  yer  alan  bir  ince  kabuklu 

kıvrım  ve  bindirme  kuşağıdır.  Ancak,  ters 

faylanma  dekolmanın  ve  daha  doğudaki 

Pampean  Dağ  Kuşağı’nın  altında  ince  katmanlı 

bir  seviye  şeklinde  yer  almaktadır  (Smalley  vd., 

1993;  Şekil  10‐10).  75‐100 km uzunlukta ve 25‐75 

km  genişlikteki  dağ  kuşakları, Wyoming  Rocky 

Dağ Bölgesi’ndekilerine benzer bir  şekilde, silsile 

cephesi  ters  fayları boyunca bitişikteki havzalara 

göre birkaç kilometre yükselmişlerdir (Jordan vd., 

1983).  Kalın  kabuklu  ters  faylanmanınen  iyi 

geliştiği  yer,  dalan  Nazca  levhasının  eğiminin 

Güney  Amerika  kıtasının  altında  hemen  hemen 

yatay  olduğu  ve  aktif  volkanik  bir  yayın 

bulunmadığı kesimdir. Bunun aksine, 300 doğuya 

doğru eğimle dalan  levha üzerinde  ince kabuklu 

Alt  And  kıvrım  ve  bindirme  kuşağı  ve  aktif 

volkanlar yer almaktadır.  

1977  Caucete  (Arjantin)  depremi  (MS=7,4) 

350  batıya  eğimlenen  bir  bindirme  fayı  üzerinde 

meydana  gelmiştir.  Jeodetik  ölçümler  kırığın üst 

kısmının  yüzeyin  17  km  altında  olduğunu 

göstermektedir  (Kadinsky‐Cade  vd.,  1985). 

Pampean Dağ Kuşağı’nın batısında, 1944 San Juan 

(Arjantin)  depremi  (MS  =  7,4)  Precordillera’nın 

doğu  kenarı  altında  temeli  kesen  benzer  bir  ters 

fayın üzerinde meydana gelmiş olabilir  (Smalley 

vd., 1993).  

Peru’da, Alt And Kuşağı’ndaki  sedimenter 

kayalar  dekolmanın  üzerinde  6‐10  km 

kalınlıktadır.  Her  ne  kadar  Kuvaterner  yaşlı 

deformasyon  Alt  And  Kuşağı’nın  doğu 

kesimlerinde gözlense de, depremsellik genellikle 

bu  kuşağın  batı  kesiminin  alt  kısımlarında 

yoğunlaşmaktadır.  Bu  durum,  Kuvaterner  yaşlı 

deformasyonun  batıda  sismojenik  derinliklere 

erişen  düşük  açılı  faylar  sonucu  gelişmiş 

olabileceğini göstermektedir. Ancak, bu bölgedeki 

depremlerin  fay  düzlemleri  çözümleri, 

dekolmanın  eğiminden  çok  daha  dik;  30‐600 

eğimler olduğunu göstermektedir. Ayrıca, her ne 

kadar üst kabuk içerisinde yer alsa da, depremler 

dekolmandan  daha  derinlerde  yer  almaktadır 

(Suarez vd., 1983). Tarihsel dönem depremselliği 

daha  uzun  süreli  bir  dönemi  temsil  ederse, 

kıvrım‐bindirme kuşağının altındaki sığ derinlikli 

dekolman,  daha  batıdaki  temeli  kesen  ters 

faylardaki  depremler  sırasında  asismik  kayma 

gösterebilir.  Apalaşlar  ve  Kanada’daki 

Cordillera’den  farklı  olarak,  dekolman  altındaki 

temel  sismojenik  ters  faylar  tarafından 

kesilmektedir.  Ancak,  Zagros’lardakine  benzer 

şekilde,  bu  faylar  üstteki  deforme  olmuş 

sedimenter  kayaları  kesmemektedir. Bu  nedenle, 

Alt  And  Kuşağı’nın  doğu  kısmında  yer  alan 

Kuvaterner  yaşlı  çökellerdeki  deformasyon, 

dekolman  altındaki  kristalin  kabuktaki 

depremleri  üreten  seviyeden  daha  sığ 

derinliklerdeki  asismik  kısalmaya  işaret  edebilir.

      

 

 
Şekil 10-10. 300 açı ile dalan bir okyanusal kabuk yukarısındaki yapı (Alt-Andlar kuşağında ince kabuk tektoniği) ile kıtanın 
altında yaklaşık düz olan bir okyanusal kabuk yukarısındaki yapıyı (Pampean Silsilesi’nde ince kabuk tektoniği) karşılaştırmak 
üzere, Andlar’dan alınan iki topoğrafik profil (Jordan vd., 1983). 
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Şekil 10-11. Yeni Gine’nin Pasifik-Avustralya yakınsama vektörü, 1000 m aralıklı topoğrafik konturları, çentik işaretleri tavan 
bloğu tarafında olacak şekilde ana bindirme faylarını ve Orta Kenet Kuşağı’nı (çentikler her iki tarafta) gösteren tektonik 
haritası. DP: Darai Platosu; FR: Finisterre Silsilesi; HP: Huon Yarımadası; KR: Kubor Silsilesi; MA: Muller Antiklinali; OSF: 
Owen Stanley Fayı; NBT: Yeni Britanya hendeği; RMF: Ramu-Markham Fayı; SBP: Güney Bismarck Levhası; SF: kuvvetli 
fay; ST: Seram çukuru; TAF: Tarera-Aiduna Fayı; TF: bindirme cephesi; TT: Trobriand çukuru; VS: Vitiaz Boğazı; WB: 
Woodlark Havzası; WO: Weyland şariyajı (Abers ve McCaffrey 1988; 1994’den değiştirilerek). 

 

Papua Yeni Gine ve Irian Jaya 
Yeni  Gine  Adası  Alt  Miyosen’den  önce 

Avustralya kıtasının kuzey kenarı boyunca uzanan 

pasif bir kıtasal kenar idi (Milsom, 1991). Pasifik ve 

Avustralya levhaları arasındaki sınır daha kuzeyde 

yer almaktaydı ve Avustralya levhasının okyanusal 

litosferi  Pasifik  levhasının  güneyindeki  ada 

yaylarının  altına  dalmaktaydı.  Alt Miyosen’de  bu 

bölgedeki ada yayları Avustralya kıtasal litosferi ile 

çarpışmaya  başlamıştır. Güney  Bismarc  levhası  ile 

Solomon  levhası, kıtasal kabuk  ile okyanusal yitim 

zonları  arasındaki  bu  çarpışmanın  kalıntılarını 

oluşturmaktadır  (Cooper ve Taylor, 1987; Abers ve 

McCaffrey, 1988; Şekil 10‐11).   

Aru  çukuru  ile  Papua  Körfezi  arasında, 

Avustralya  ve  Pasifik  levhaları  K700D  yönünde 

yılda  12  cm  bir  hızla  birbirine  doğru 

yaklaşmaktadır  (Minster  ve  Jordan,  1978).  Bu 

yakınsama  yönü,  özellikle  Yeni  Gine’nin  Irian 

kesimine  verev  olarak  gelişmektedir  (Şekil  10‐11). 

Her  ne  kadar,  Güney  Bismarc  levhası  ve  Papua 

Yarımadası’nın  doğusundaki  volkanlar  halen  bu 

levhaların  altına  dalan  Solomon  levhasının 

okyanusal  kabuğunu  oluştursa  ve  aktif  olsa  da, 

Papua Gine ve  Irian  Jaya’nın kalan kısmında  aktif 

volkanlar  bulunmamaktadır.  Irian  Jaya  Tepelikleri 

ve  Papua  Yeni  Gine’nin  Geç  Senozoyik  yaşlı 

volkanları  tipik  bir  ada  yayı  bileşimini  temsil 

etmemekte  ve  yakın  zamanlarda  püskürmüş 

olduklarına  dair  izler  bulunmamaktadır  (Milsom, 

1991).  

Yeni  Gine  Tepelikleri  güneydeki  ön  ülke 

havzası çökelleri üzerine gelen, güneye dalımlı ince 

kabuklu  kıvrım‐bindirme  kuşağını  temsil 

etmektedir (Hamilton, 1979). Papua New Gine’deki 

bindirme  fayı  cephesinde  3‐5  km  derinliklerde 

Mesozoyik ya da Erken Senozoyik yaşlı tabakalarda 

bir  dekolman  yer  almaktadır.  Daha  kuzeyde  bu 

dekolman  10‐15 km  aşağıda basamak yapmaktadır 

(Hill, 1991). Kıvrım ve bindirme kuşağı bölgesindeki 

ters  fay  depremleri  dekolmanın  altında, 

muhtemelen  kristalin  temelde  yer  almakta  ve  fay 

düzlemi  çözümleri  35‐600  eğimli  faylara  işaret 

etmektedir.  Bu  eğimler  dekolmanla  ile  ilgili 

olmayacak  kadar  yüksektir  (Abers  ve  McCaffrey, 

1988;  Şekil  10‐12).  Bu  araştırmacılar,  bindirme 

cephesinin  güneyindeki  bazı  yüzey  yapılarının 

(güneydeki Darai  Platosu’nu  sınırlayan  bir  fay  da 

dahil olmak üzere)  temelle  ilişkili  ters  faylanma  ile 

ilgili  olduklarını  belirtmektedirler  (Şekil  10‐12). 

Darai  Platosu’nun  güney  batısında  Muller 

antiklinali  dekolmanın  üzerindeki  yapılardan  çok 

daha büyük olup, bu yapı da  temel  faylanması  ile 

ilişkilidir. Temeldeki bu ters faylar, yeniden hareket 

etmiş Mesozoyik yaşlı normal faylardır (Hill, 1991). 

Şekil  10‐12’de, depremleri üreten  temel  faylanması 

ile  ince  kabuklu  bindirme  ilişkisine  dair  bir 

yorumlama görülmektedir. 

Avustralya‐Pasifik  levhaları  arasındaki 

çarpışmadaki  yüksek  dereceli  verevlik,  çarpışma 

kuşağında özellikle yakınsama vektörü ile çarpışma 

kuşağı arasındaki açının en küçük olduğu yer olan 

Irian  Jaya’da  büyük  bir  sol  yanal  doğrultu  atım 

bileşeninin  olmasını  gerektirir.  Bu  verevlik,  büyük 

doğrultu  atımlı  faylanma  gösteren  depremlerle 

kendini  göstermektedir.  Ayrıca,  bu  yüksek  dağ 

kuşaklarındaki  pekçok  küçük  deprem  sol  yanal 

atımlı  faylar  üzerinde  meydana  gelmiştir.  Bu 

depremler  ters  faylı  depremlerden  daha  sığ 

derinliklerde meydana  gelme  eğilimindedir  (Abers 
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ve  McCaffrey,  1988).  Ancak,  depremlerin  fay 

düzlemi  çözümleri  verev  ters  atımlı  faylanmadan 

ziyade  ya  saf  ters  faylanmalar  ya  da  saf  doğrultu 

atımlı  faylanmalar  göstermektedir.  Bu  sonuç, 

doğrultu atımlı ve  ters atımlı  faylar arasında birim 

deformasyon  boşalımı  bölümlenmesine  işaret 

etmektedir (Şekil 10‐13). Bu sonuçlarla ilgili ayrıntılı 

açıklamalar bu bölümün  ilerleyen kısımlarında yer 

almaktadır. 
  

 
 

Şekil 10-12. İnce kabuklu kıvrım-bindirme kuşağının Papua 
Yeni Gine temelindeki sismik ters faylanma ile ilişkisi 
(Abers ve McCaffrey, 1988). 
 

Kuzey Panama Deformasyon Kuşağı 
Cocos  levhası,  Orta  Amerika  çukurluğu 

boyunca Orta Amerika  levhasının altına dalmakta; 

aktif  yay  volkanizması  batı  Panama’ya  kadar 

yayılmaktadır  (Şekil  10‐14).  Volkanik  yayın 

kuzeydoğu  kenarında Costa Rica  ve  batı  Panama, 

bir  kıvrım‐bindirme  kuşağı  olan  Kuzey  Panama 

Deformasyon  Kuşağı  boyunca  kuzeydoğuya 

Karayib  levhası üzerine bindirmektedir  (Silver vd., 

1990).  Bu  kıvrım‐bindirme  kuşağı,  Nisan  1991’de 

MS  =  7,5  depreminin  meydana  geldiği  Costa 

Rica’nın batısı hariç, kıyı açıklarında yüzeye kadar 

ulaşmaktadır. Şekil 10‐14’de artçı şok zonunu kesen 

ve  volkanik  yay  ile  Kuzey  Panama  Deformasyon 

Kuşağı’nı  gösteren  bir  enine  jeolojik  kesit 

görülmektedir. Ancak,  daha  doğuda  deformasyon 

kuşağının en iyi gözlendiği yer olan kıyı açıklarında 

aktif volkanik yay bulunmamaktadır. 

Kuzey  Panama  Deformasyon  Kuşağı,  Hess 

Kayalığı’ndaki  bir  doğrultu  atımlı  fayın  karaya 

doğru  uzanımının  olduğu  batı  kısmına  kadar 

uzanmayabilir. Bu doğrultu  atımlı  fayın  batısında, 

volkanik  bölgedeki  tektonik  ortam  sıkışmalı 

olmayıp,  genişlemeli  ve  doğrultu  atımlı  bir 

ortamdır  (Şekil  10‐14).  Diğer  karmaşık  yapılar 

asismik  Cocos  Sırtı  ve  Nazca  levhasının 

oluşturduğu üçlü birleşim bölgesini kapsamaktadır. 

Üçlü  birleşim  bölgesinin  doğusunda,  Panama’nın 

güneyindeki  levha  sınırındaki  hareket  egemen 

olarak sağ yanal doğrultu atımlıdır.  

1991  depremi  gözlenebilir  bir  yüzey  kırığı 

oluşturmamıştır.  Ancak,  yükselmiş  kıyı  hatları  ile 

ilgili ölçümler derinde, güneybatıya  eğimli bir  ters 

fayın  yüzeydeki  görünümü  şeklinde  açıklanabilen 

bir antiklinalin eşsismik gelişimine işaret etmektedir 

(Plafker ve Ward, 1992; Şekil 10‐14).     
  

Kuzeydoğu Japonya 
Kuzeydoğu  Japonya,  bir  yitim  zonunun  kıta 

kenarındaki  ters  faylanmaya  ilişkin diğer bir örnek 

olarak  verilebilir.  Pasifik  levhası  10,5  cm/yıl  hızla 

kuzeydoğu  Japonya’nın  altına  dalmaktadır. 

Kuzeydoğu  Japonya  ile  Japon  Denizi’nin  okyanus 

kabuğu  arasında  yeni  bir  levha  sınır  oluşmuştur; 

kuzeydoğu  Japonya  şimdi  Kuzey  Amerika 

levhasının  bir  parçası  konumuna  geçmiş  olabilir 

(Nakamura,  1983;  Uyeda,  1991;  Şekil  10‐15). 

Kuzeydoğu  Japonya’da en büyük yatay gerilmenin 

yönü  doğu  ile  doğu‐güneydoğu’dur.  Honshu’nun 

doğu kıyısındaki VLBI istasyonu ile Kuzey Amerika 

kratonundaki  bir  istasyon  arasındaki  uzaklık  ile 

ilgili  tekrarlı  ölçümler,  kuzeydoğu  Japonya’nın 

tektonik  olarak  kısaldığını  göstermektedir  (Heki 

vd.,  1990).  Bu  kısalma  yüzeyde  iki  grup  ters  fay 

şeklinde  görünmektedir:  (1)  Japon  Denizi 

açıklıklarında  fakat  Niigata  yakınında,  güney 

ucunda  kıyıya  yakın uzanan  kalın  kabuklu  kıvrım 

ve  ters  fay  kuşağı  (Şekil  10‐16)  ve  (2)  kuzeydoğu 

Honshu’da bir dizi havza ve silsileden oluşan aktif 

volkanik yay  içindeki bölge olup,  silsile önleri  ters 

faylarla sınırlandırılmıştır (Şekil 10‐15; 10‐41).  

 

 
 

Şekil 10-13. Avustralya ve Pasifik levhaları arasındaki 
fazlaca verev yakınsamadan dolayı, Irian Jaya’da birim 
deformasyonun doğrultu atım ve ters faylanma arasında 
ayrımlanması (Abers ve McCaffrey, 1988). 
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Şekil 10-14. (Üst) Kuzey Panama Deformasyon Kuşağı’nın batı ucunda Nisan 1991 depreminin (ana şok yıldız ile; artçı şok 
zonu düşey çizgi paterni ile verilmiştir) tektonik durumu. (Alt) 1991 depremi yıldız ile gösterilmiş olarak yitim zonu, volkanik 
yay ve Kuzey Panama Deformasyon Kuşağı arasındaki ilişkileri gösteren A-A’ kesiti (Plafker ve Ward, 1992). 
 

Her  iki  bölgede  de  büyük  depremler 

olmuştur.  1964  Niigata  depremi  (M=7,5)  ve  1983 

Japon Denizi  depremi  (M=7,8;  Ishikawa  vd.,  1984; 

Satake,  1985)  kıvrım‐bindirme  kuşağı  altında 

meydana  gelmiştir.  Daha  kuzeyde  Hokkaido’nun 

batı  kıyısı  açıklarında,  1993  Hokkaido‐Nansei‐oki 

depremi  (MS  =  7,8)  Hokkaido  ile  Japon  Denizi 

arasındaki yakınsama zonu  ile  ilişkili olabilir. 1896 

Rikuu  depremi  Mahiru  Dağ  kuşağını  Yokate 

havzasından  ayrıran  Senya  silsile  cephesi  fayı 

üzerinde  olmuştur  (Yamasaki,  1896;  Ikeda,  1983; 

Şekil 10‐44).  

1964  Niigata  depremi  deniz  tabanında  3‐5 

metrelik  kabarmalar  meydana  getirmiş;  ancak, 

belirgin  bir  faylanma  gözlenmemiştir  (Satake  ve 

Abe, 1983; Kawasumi, 1973). Awashima Adası’nda 

tiltlenme  olmuş  ve  1,5  m  yükselmiştir  (Stein  ve 

King,  1984;  Şekil  10‐16).  Deniz  tabanındaki 

Kuvaterner  yaşlı  çökellerdeki  kıvrımlar  kristalin 

temeldeki gömülü ters faylardaki kaymalarla ilişkili 

olup,  Niigata  depreminin  ince  kabuklu  kıvrım‐

bindirme kuşağı ile ilgili olmadığını göstermektedir 

(Okamura  vd.,  1994). Ota  (1996)  ve Ota  ve  Suzuki 

(1979)  doğuda,  kıvrımlı  akarsu  sekilerini 

tanımlamışlardır. 

Hokkaido’nun  güney  batısındaki  Ishikari 

Ovası’nda  diğer  bir  aktif  kıvrımlanma  kuşağı  yer 

almaktadır. Buradaki levha yakınsama hızları kuzey 

Honshu’nun  batı  kenarındaki  kıvrım‐bindirme 

kuşağındakine  göre  oldukça  düşüktür.  5e  Evresi 

denizel  sekileri  (125  bin  yıl)  bu  zon  boyunca 

deformasyon  etkileri göstermektedir  (K. Okumura, 

yayınlanmamış veriler). 
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Şekil 10-15. Japonya’nın aktif fayları. IS: Itoigawa-Shizuoka Tektonik Hattı; (MTL): Orta Tektonik Hat (Matsuda ve 
Kinugasa, 1991’den ve Japonya Aktif Fayları Araştırma Grubu, 1992’den). 

 

Doğrultu Atımlı Fay Ortamlarında Ters 

Faylar 
Duraylı  kalkanlar  da  dahil  olmak  üzere 

levha  içi  bölgelerin  çoğunda,  en  büyük  sıkışma 

gerilmesinin  yatay  olduğu  yerinde  (in  situ) 

gerilmeler egemendir (Zoback, 1992). Dolayısıyla, 

yakınsayan levha   sınırlarından başka ortamlarda 

da birkaç sıkışma kuşaklarının bulunması şaşırtıcı 

değildir. Yeni Zelanda ve California’da, transform 

faylar  yakınında  sıkışma  zonları  oluşmuştur. 

Çin’in  batısı,  İran,  Kafkaslar  ve  Columbia 

Platosu’nda sıkışma zonları kıta  içlerindeki geniş 

faylanma  zonları  ile  ilgilidir.  Bu  sıkışma  zonları 

doğrultu  atımlı  faylar  içerirler;  ancak,  bunlarla 

sınırlı değildirler. Aşağıda kıtasal kalkanlarda yer 

alan aktif ters faylar açıklanacaktır.  

 

314 



 

 
 

Şekil 10-16. 1964 Niigata (Japonya) depremi sırasında yükselen Awashima yükselimi. Yüzey özellikleri daha çok kıvrımlar ve 
ikincil faylar şeklindedir; sismik kaynak fayları önemli ölçüde gömülüdür. Bireysel yapıların düşük uzunluk/genişlik 
oranlarına dikkat ediniz. Niigata-Oki yükselimi 1964 depreminden etkilenmemiştir. A, B ve C tipi yapılar, güncel aktivitenin 
azalan jeomorfik kanıtlarına göre gösterilmiştir. N, S1, S2 ve S3 depremselliğe dayalı olarak fayların yerlerini göstermektedir 
(Okamura vd., 1994). 

 

California Kıyı Silsileleri   
San  Andreas  fayı  California’da,  Pasifik  ve 

Kuzey  Amerika  levhaları  arasındaki  transform 

sınıra  karşılık  gelen  ana  bir  faydır.  Fay,  kuzey  ve 

orta California’da yaklaşık K400B doğrultulu ve  iki 

levha  arasındaki  kayma  vektörüne  saat  yönünün 

tersinde  50’dir.  San  Andreas  fayının  Güney 

California’daki  doğrultusu  levha  kayma 

vektörünün gidişinden çok farklı olup, K650B’dır. 

Doğrultulardaki  bu  sapmalar  Transverse 

Silsilesi’ndeki ana sıkışma yapılarının oluşumuna 

neden olmuştur.  

315



 

Orta  California’da  Kıyı  Silsileleri’nde,  San 

Andreas  fayının  iki kenarında kıvrım ve bindirme 

kuşağı gelişmiştir. Bu kuşaktaki yapıların yönelimi 

San Andreas  fayından  çok  farklıdır.  Bu  kıvrım  ve 

bindirme  kuşağının  geometrisi  birçok  çelişkilere 

neden  olmuştur.  KB  gidişli  faydaki  sağ  yanal 

doğrultu  atım  1’in      K‐G  yönlü  olduğuna  işaret 

etmektedir. Halbuki, kıvrım ve bindirme faylarının 

yönelimleri  1’in  KD‐GB  yönlü  olduğunu 

göstermektedir.  Wilcox  vd.  (1973)  ve  Harding 

(1976)  kıvrımların  yırtılma  tektoniği  olarak 

tanımladıkları  bir  tektonik  tarzda  doğrultu  atımlı 

faylarla  ilgili  ikincil  yapılar  olarak  gelişmiş 

olabileceklerini  düşünerek  bu  sorunu  çözmeye 

çalışmışlardır. Ancak, kuyu kırılmaları 1’in hemen 

hemen  San  Andreas  fayına  dik  olduğuna  işaret 

etmiştir  (Şekil  5‐30;  Zoback  vd.,  1987;  Mount  ve 

Suppe, 1992). 1983 Coalinga depremi dahil  (M=6,7; 

Deprem Örnekleri  başlığı  altında  açıklanmaktadır) 

1982  ile 1985 yılları arasında olan bir deprem serisi 

ile ilgili fay düzlemi çözümleri ve fay düzlemlerinin 

jeodetik modellemesi tektonik yerdeğiştirmenin San 

Andreas  fayına  dik  olarak  geliştiğini  göstermiştir 

(Şekil  10‐17;  Stein  ve  Ekström,  1992).  Jeodetik  ve 

sismisite  verileri  California’daki  Great  Valley 

civarındaki  Kıyı  Silsilesi’nde,  sismik  yansıma  ve 

kuyu  verileri  kullanılarak  elde  edilen  jeolojik 

yapılarla  uyumludur  (Namson  ve  Davis,  1988; 

Medwedeff,  1989;  Wentworth  ve  Zoback,  1989). 

Coalinga  civarında Mesozoyik  ve  Senozoyik  yaşlı 

birimler  içerisinde yer alan Kıyı Silsilesi kıvrımları 

kristalin  temel üzerine gelen kuzeye doğru  incelen 

Mesozoyik  yaşlı  bir  metamorfik  yığışım  prizması 

(Franciscan  formasyonu)  tarafından  örtülmektedir 

(Wenworth ve Zoback, 1990; Şekil 10‐17).  

Zoback vd. (1987) bu paradoksu San Andreas 

fayının  çok  zayıf  bir  fay  olduğunu  kabul  ederek 

çözmüşlerdir.  Görünüşe  göre,  birim  deformasyon 

1857 depremi (Mw = 7,9) gibi San Andreas fayındaki 

doğrultu  atımlı  depremler  ile  1982‐1985  deprem 

serisi  gibi  Kıyı  Silsilesi  kıvrım‐bindirme  kuşağı 

altındaki  eğim  atımlı  depremler  arasında 

paylaşılmaktadır.        

 

California Transverse Silsilesi 
Güney  California’da  San  Andreas  fayının 

K650B  gibi  anormal  doğrultulu  olması  “Big  Bend 

(Büyük  Büklüm  Bölgesi)”  ile  ilgilidir.  Big  Bend’in 

kenarındaki  dağ  kuşakları  kuzeydeki  Kıyı 

Silsilesi’nin  KB‐GD  gidişli  parçasının  uçlarını 

kesecek  şekilde  D‐B  doğrultusunda  uzanırlar 

(Crowell, 1987;  Şekil 10‐18). San Gabriel, Topatopa 

ve  Ynez  dağları  kuzeye  eğimli  cephe  silsilesi  ters 

fayları  ile  güneyden  sınırlandırılmıştır.  Bu  ters 

faylar,  Santa Barbara Kanalı’ndan doğuya doğru 

San  Gabriel  Dağları’nın  doğu  ucundaki  San 

Andreas  fayı  ile  olan  kesişim  bölgesine  kadar 

uzanan  süreksiz  fay  sistemlerinin  bir  parçasıdır. 

Bu  bölgede  yer  alan  diğer  önemli  ters  faylar; 

Güney San Joaquin havzasının güney kenarındaki 

Pleito  fayı,  1994  Northrigde  depremini  üreten 

gömülü  bir  ters  fay  olarak  doğuya  doğru  San 

Fernando Vadisi’ne uzanan Ventura havzasındaki 

güneye  eğimli  Oak  Ridge  fayı  ve  Los  Angeles 

havzasının kuzeyindeki Santa Monica Dağları’nın 

altındaki gömülü ters fay sistemidir (Şekil 10‐18). 

Transverse Silsilesi  içerisinde ve kenarlarında yer 

alan  havzalarda  Pliyosen  ve  Pleyistosen  yaşlı 

kalın  çökeller  bulunmaktadır.  Kuzey  ve  güneye 

eğimli  ters  faylar  arasında  yer  alan  Ventura 

havzasındaki Pleyistosen yaşlı  istif, dünyanın  en 

kalın  Pleyistosen  yaşlı  istifi  olup,  yaklaşık  5  km 

kalınlıktadır (Yeats, 1983). 

  

 
Şekil 10-17. Kuyu ve sismik yansıma verilerine göre 
çizilen dönüştürülmüş enine kesitler ile birlikte, San 
Andreas Fayı doğusunda California Kıyı Silsilesi’nin 
kıvrım-bindirme kuşağının bir kısmı. a, b ve c enine 
kesitleri 1982-1985 sismik olaylar dizisi artçı şoklarının 
arka yarıküre fay düzlemi çözümlerini göstermektedir. b 
ve c enine kesitlerindeki ok başları 1983 Coalinga ve 1985 
Kettleman Hill depremlerine eşlik eden pik eşsismik 
yükselim yerlerine işaret eder. Orta kalınlıktaki devamlı 
çizgiler antiklinal eksenleridir. a enine kesiti Namson ve 
Davis’den (1988), b kesiti Wentworth ve Zoback’den 
(1989), c kesiti A. Meltzer’e ait yayınlanmamış doktora 
tezinden, d kesiti R. Bloch’a ait yayınlanmamış bir 
çalışmadan ve e kesiti Medwedeff’den (1989) alınmıştır 
(şeklin kendisi Stein ve Ekström, 1992’den). 
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Şekil 10-18. Batı Transverse Silsilesi’nin (California) ters fayları (dişler tavan bloğuna doğru) ve depremleri (noktalı patern; 
sayılar oluşum yılını ifade eder). Tek kanatlı oklar doğrultu atımlı fayları temsil ede. Açık oklar ise, önerilen segment 
sınırlarını işaretler. 

 

 

Bu  ters  faylar  üzerinde  olmuş  önemli 

depremler, Güney San  Joaquin Vadisi’ndeki 1952 

Kern  County  depremi  (MS  =  7,7),  Ventura 

havzasının  doğu  kenarında  1971  San  Fernando 

depremi (Mw = 6,7), Ventura havzasının batısında 

1978  Santa  Barbara  depremi  (ML  =  5,9),  Los 

Angeles  havzasındaki  1987  Whittier  Narrows 

depremi  (ML  =  5,9),  Los  Angeles’ın  kuzey 

doğusunda  San  Gabriel  Dağları’nın  güney 

kenarındaki 1991 Sierra Madre depremi (ML = 6,0) 

ve  San  Fernando  Vadisi’ndeki  1994  Northridge 

depremidir  (Mw  =  6,7).  Bu  depremlerden  sadece 

1952  ve  1971  depremleri  yüzey  kırıkları 

oluşturmuştur.  1994  Nortridge  depremi 

A.B.D.’ndeki  en  çok  kayba  neden  olan 

depremlerden biridir. 

Ventura  havzasındaki  Oak  Ridge  fayının 

kayma  hızı  5  mm/yıl  ve  Red Mountain  ve  San 

Cayetano  faylarındaki  kayma  hızları  da 

muhtemelen bu mertebededir  (Yeats, 1988; 1993). 

GPS  uydu  jeodezi  verileri Ventura  havzasındaki 

yakınsama  hızının  bu  faylardaki  kaymalardan 

dolayı  yüksek  olduğunu  doğrulamaktadır. 

Ventura  havzası  7‐10  mm/yıl  hızla  (Donnellan 

vd.,  1993)  daha  batıdaki  Santa  Barbara 

Kanalı’ndakinden  biraz  daha  düşük  bir  hızla 

(Larson  ve  Webb,  1992)  kapanmaktadır.  GPS 

verileri  Los  Angeles  havzasındaki  yakınsama 

hızının  yaklaşık  5  mm/yıl  olduğunu 

göstermektedir (Feigl vd., 1993). 

Kuyu  kırılmaları  ve  depremlere  ait  fay 

düzlemleri  çözümleri,  1’in  Tranverse  Silsilesi 

yapılarına  dik  olmaktan  ziyade,  San  Andreas 

Fayı’ndaki  “Big  Bend”in  doğrultusuna  dik 

olduğuna  işaret  etmektedir  (Mount  ve  Suppe, 

1992). Ancak; Transverse Silsilesinin, San Andreas 

Fayı Big Bend’inin  basit  bir  yan ürünü  olmadığı 

düşünülmektedir.  Batı  gidişli  silsileleri,  “Big 

Bend”in  ikincil  etkilerinden  yola  çıkarak  tahmin 

edilenden çok daha batıya doğru uzanmaktadır.     

    

Yeni Zelanda 
California’ya  benzer  şekilde,  Yeni  Zelanda 

boyunca ana transform fayı olan Alpin fayı uzanır 

(bkz. Bölüm 8; Şekil 8‐3, 8‐4). California’dan farklı 

olarak, Pasifik ve Avustralya  levhaları arasındaki 

kayma  vektörü  Alpin  transform  fayının 

doğrultusundan  giderek  ıraksamaktadır. 

Günümüzdeki  göreceli  levha  hareket  vektörü, 

Yeni Zelanda’daki Güney Adası’nda Alpin fayı ile 

300’den  daha  büyük  bir  açı  yapmaktadır. 

Dolayısıyla,  Alpin  fayı  Güney  Alpler’de  verev 

atımlı  bir  ters  faya dönüşmekte; Güney Alpler  4 

mm/yıl’dan  daha  fazla  bir  kayma  hızı  ile 

Avustralya  levhasının üzerine doğru  ramplanma 

göstermektedir  (Şekil  10‐19’daki  küçük  şekil). 
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Şekil 10-19. Güney Adası’nın (Yeni Zelanda) kuzey kesiminin, Marlborough doğrultu atımlı faylarını ve fay kayma hızlarını 
mm/yıl cinsinden gösteren haritası. Dişler, ters fayların tavan bloğuna doğru olup, doğrultu atımlı fayların kısıtlanmış 
büklümlerinde oluşurlar. JT: Seaward Kaikoura Silsilesini 6-10 mm/yıl hızda yükselten Jordan bindirmesidir (Van Dissen ve 
Yeats, 1991). 

 

Alpin  fayının  her  iki  kenarında  ters 

faylardan  oluşan  bölgeler  yer  almaktadır. 

Kuzeybatı  kenarındaki,  Nelson  bölgesinin 

kuzeybatı  kesiminde  K–KKD  gidişli  ters  faylar 

1929  Murchison  depremini  (M=7,8)  ve  1968 

Inangahua  depremini  (M=7,1)  üretmiştir.  Bu  iki 

deprem de  yüzey  kırığı  oluşturmuştur  (Yeats ve 

Berryman,  1987;  Şekil  10‐20).  Ters  faylarla  ilgili 

deformasyon, Alpin  fayına  verev  olan  sırtlar  ve 

havzalar  oluşumuna  neden  olmuştur.  Bu  sistem 

yırtılma  faylanması  ile  açıklanabilir. Orta Otago 

ve  yakın  bölgelerde  ters  faylar  hemen  hemen 

Alpin  fayına paralel olmakla birlikte, burada  sırt 

ve havza topoğrafyası da gelişmiştir (Berryman ve 

Beanland,  1991;  Şekil  10‐21).  Bu  bölgedeki 

sismisite  düşük  olsa  da,  paleosismolojik  kazılar 

bu  faylardan birkaçı üzerinde Holosen dönemine 

ait hareketlerin olduğunu ortaya koymuştur. 

Yeni  Zelanda’da  başka  bölgelerde  de  ters 

faylanmalar bulunmaktadır. Güney Adası’nın  en 

kuzeydoğu  kısmında  yer  alan  Marlborough 

bölgesinde  doğrultu  atımlı  faylar,  güneybatıdaki 

Alpin  fayınınkine  kıyasla,  Pasifik‐Avustralya 

levhalarının  kayma  vektörüne  daha  paraleldir. 

Kıyı  yakınında,  Hope  fayı  kuzeydoğuya  Jordan 

bindirme  fayına  doğru  bükülür.  Jordan  fayı 

boyunca  Seward  Kaikoura  Silsilesi  Güney 

Alpler’deki  yükselme  oranı  kadar  bir  hızda 

yukarıya  doğru  rampa  yapar  (Van  Dissen  ve 

Yeats,  1991;  Şekil  10‐19).  Kuzey  Adası’nda, 

Wanganui  havzasında  bir  dizi  doğrultu  atımlı 

faya  parelel  ve  verev  olarak  aktif  kıvrımlar 

gelişmiştir (Te Punga, 1957; Pillans, 1990).     

 

 
 

Şekil 10-20. Güney Adası’nda (Yeni Zelanda) 1929 ve 
1968 ters fay depremlerinin yeri olan kuzeybatı Nelson’ın 
havza-silsile provensinin tektonik haritası. RO, RC: 1968 
yılında aktif olan fleksürel kaymalar (bkz. Şekil 10-50a). 
Monoklinal üzerindeki ok, aşağı doğru bükülmüş tarafı 
işaret eder (Yeats, 1986). 

318 



 

 
 

Şekil 10-21. Orta Otago havza-silsile provensinin (Güney Adası, Yeni Zelanda) Landsat verilerine dayalı tektonik haritası 
(Yeats, 1987). 

 

Orta Asya 
Kıta‐kıta çarpışması sonucu oluşan sıkışma 

yapıları,  daha  önce  Hint‐Avrasya  ve  Arabistan‐

Avrasya  çarpışma  kuşağı  başlığı  altında 

açıklanmıştır.  Çin’in  batısı  ve  Kazakistan, 

Kırgızistan ve Tacikistan’ın yakın kesimlerinde bu 

çarpışma  zonlarının  kuzeyinde  Avrasya  levhası 

birkaç büyük bloğa ayrılmıştır. Bu bloklar, kuzeye 

doğru  hareket  eden  ve  daha  rijit  olan  Hint  ve 

Arap  kıtasal  levhalarının  önünden  kaçarak 
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doğuya  ve  batıya  doğru  hareket  etmektedir 

(Molnar  ve  Tapponnier,  1975;  Avouac  ve 

Tapponnier,  1993;  Şekil  8‐9).  En  belirgin  blok 

sınırı  fayları  doğrultu  atımlı  faylardır.  Ancak, 

sınırların  düzensiz  ve  D‐B  gidişlerin  olduğu 

yerlerde kıvrım ve bindirme kuşakları gelişmiştir. 

Hint levhası kuzeyindeki en önemli birkaç kıvrım 

ve  bindirme  kuşağı  bu  bölümde  açıklanmış  ve 

Şekil 10‐22’de gösterilmiştir. Arabistan  levhasının 

kuzeyindeki  kıvrım  ve  bindirme  kuşakları 

aşağıda açıklanmaktadır. 

Tiyanşan  (Tien  Shan)  Himalayalar’ın 

kuzeyinde,  orta  Asya’daki  en  büyük  dağ 

kuşağıdır.  Bu  dağ  kuşağı  Kırgızistan  ve 

Tacikistan’da doğuya Doğu Türkistan Bölgesi’ne 

doğru 2000 km uzanır ve güneydeki Tarım bloğu 

ile kuzeydeki Avrasya ana karası olmak üzere iki 

duraylı  bloğu  birbirinden  ayırır  (Şekil  10‐23). 

Uydu ve Spot görüntülerinden aktif kıvrımlanma 

ve  bindirmeye  ilişkin  izler  saptanmış  olup, 

Junggar  (Dzungaria)  havzası  yakınlarında 

(Avouac  vd.,  1993)  ve  Tarım  havzasının 

yakınındaki  güney  eteklerde  (Tapponnier  ve 

Molnar,  1979;  Şekil  10‐24)  yoğun  sismik  etkinlik 

gözlenmektedir.  Tiyanşan  kama  biçimli  olup, 

güneydeki  Tarım  havzasının  saat  yönünde 

dönmesi  nedeniyle doğuya doğru daralmaktadır 

(Avouac  vd.,  1993).  Bu dönme,  batı  Tiyanşan’da 

doğuya göre daha fazla kısalmaya neden olmakta; 

batıya doğru  sismisite  ve  aktif deformasyon  çok 

daha yoğun olarak gözlenmektedir. 

Güney  eteklerdeki  kıvrım‐bindirme  fayı 

kuşağı Doğu Türkistan Bölgesi’nde yaklaşık 1000 

km  uzunlukta  olup,  batıya  doğru Kırgızistan  ve 

Tacikistan’a  kadar  uzanmaktadır.  Kırgızistan  ve 

Tacikistan’da,  Geç  Kuvaterner  dönemine  ait 

kıvrımlanma  ve  bindirme  faylarına  ait  izler 

saptanmıştır  (Trifonov,  1978).  Doğu  Türkistan 

Bölgesi’nde  aktif,  asimetrik  antiklinaller  yer 

almaktadır.  Bu  antiklinallerin  güney  kolları  dik 

olup,  bu  kesimlerde  kuzeye  dalımlı  ters  faylar 

bulunmaktadır;  kıvrımların  en  güneyindeki 

katmanları  en  genç  olanlarını  temsil  etmektedir 

(Feng  vd.,  1991;  Avouac  vd.,  1993).  Bu  zon 

boyunca  deprem  etkinliği  oldukça  yüksek  olup, 

1902  yılında  Kaşkar  yakınlarında  M≈8 

büyüklüğünde bir deprem olmuştur  (Tapponnier 

ve Molnar, 1979). 

 

 

 
 

Şekil 10-22. Orta Asya’nın, aktif ters faylanmanın ana bölgelerini gösteren aktif tektonik haritası. Bu aktif ters faylanma 
bölgeleri başlıca Himalaya cephesel bindirme sistemi (bkz. Şekil 10-3), Pamirler, Tiyanşan’ın kuzey ve güney etekleri, Altın 
Dağ ile Haiyuan doğrultu atımlı fayları arasında Qilian Shan ve Tibet Platosu’nun doğu kenarında Lungmen Shan’dır 
(Avouac ve Tapponier, 1993). 
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Şekil 10-23. Orta Asya’da kuzeydeki duraylı Avrasya ile güneydeki duraylı Tarım Havzası’nı ayıran Tiyanşan’ın tektonik 
haritası. Tarım Havzası ve Dzungarian (Junggar) Havzası’nın ikisinin de maksimum sediment kalınlıkları silsile cephesi 
yakınındadır. Aktif ters faylar ve kıvrımlar Dzungarian Havzası’nı çevreleyen Tiyanşan’ın kuzey yakası ile Kaşgar 
kuzeydoğusunun güney eteğini karakterize eder (Avouac, 1991).  

 

Kuzey Tiyanşan eteklerinde, kuzeye dalımlı 

üç  kıvrım  sırası  gelişmiş  olup,  bunlardan  en 

kuzeydeki iki katmanı en genç olanıdır (Feng vd., 

1991;  Avouac  vd.,  1993).  Antiklinaller  derindeki 

bindirme  fayları  ile  ilgili  olup,  bu  faylardan 

bazıları yüzeye kadar ulaşmaktadır. Antiklinaller 

ve  güneye  dalımlı  bindirme  fayları  7‐8  km 

derinliklerde  düzleşerek  bir  dekolman  fayına 

dönüşmektedir  (Deng  vd.,  1991a;  Şekil  10‐24). 

Tüm Tiyanşan bölgesi, kabuk kalınlaşması sonucu 

gelişen  aşağı  bükülme  ile  ilgili  kabuksal  ölçekte 

bir  rampa  antiklinali  biçiminde  yorumlanabilir 

(Avouac  vd.,  1993).  Tiyanşan’ın  doğusunda 

büyük  depremler  olmuştur  (Tapponnier  ve 

Molnar,  1979).  Bu  depremlerden  biri,  ön  ülke 

antiklinallerinden  birisi  içerisinde  yer  alan  bir 

fayda  yüzey  kırığı  meydana  getiren  1906 

depremidir (Avouac vd., 1993).   

Tiyanşan’ın  doğusunda, DKD  gidişli Altın 

Dağ doğrultu atımlı fayları aniden Qilian Shan’ın 

kuzey  kenarına  paralel  DGD  gidişli  Haiyuan 

doğrultu  atımlı  faylarına  dönüşür  (Şekil  10‐22). 

Doğrultunun  değiştiği  yerlerde  ters  faylarla 

sınırlanmış  bir  dizi  sırt  ve  havza  gelişmiştir 

(Tapponnier  ve  Molnar,  1977).  Bunlar, 

kuzeydoğudan  güneybatıya  doğru  Yumu  Shan, 

Qilian  Shan  ve  Nan  Shan’ı  kapsayan  birkaç 

silsiledir  (Şekil  10‐25).  Bu  silsilelerin,  kırılgan 

kabuğun  tabanındaki  bir  dekolman  fayından 

yükselen  taban  rampaları  ile  ilgili  olduğu 

düşünülmektedir  (Tapponnier  vd.,  1990).  Daha 

güneybatıya  doğru  Qaidam  havzası  aktif 

kıvrımlar  içerir  ve  bu  ters  fayların  çaprazvari 

devamı  şeklinde  görünürler.  Bu  ‘kıvrım  ve 

bindirme’ kuşağında 1927 ters faylanmalı Gulang 

depremi (M=8) ve 1932 ters fay ve doğrultu atımlı 

yüzey  kırıklarından  oluşan  karmaşık  Changma 

(MS = 7,5) depremi meydana gelmiştir (Peltzer vd., 

1988; Meyer,  1991; Hou,  1992). M.S.  180  yılında 

M=7,5  büyüklüğünde  bir  deprem Yumu  Shan’ın 

kuzey  eteklerinde  yer  alan  bir  bindirme  fayının 

harekete  geçmesiyle  meydana  gelmiştir 

(Tapponnier vd.,  1990). M.S.  180 ve  1927 yılında 

olan  depremler,  büyüklüklerine  göre  kısa 

sayılabilecek yüzey kırıkları oluşturmuşlardır. 

Tibet  Platosu’nun  doğu  kenarında 

Lungmen  Shan  ayrı  bir  aktif  ters  faylanma  ve 

kıvrımlanma  bölgesidir  (Şekil  10‐22;  Chen  vd., 

1924).  Bu  yakınsama  zonu,  Kunlun  doğrultu 

atımlı  fayı  boyunca  Tibet  Platosu’nun  doğuya 

doğru hareketi ile ilgili olabilir.       

         

Kafkaslar 
Bitlis‐Zagros çarpışma kuşağının kuzeyinde 

Kafkas  bölgesi  Rusya  platformuna  doğru 

yaklaşmakta;  Karadeniz’den  Hazar  Denizi’ne 
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kadar  uzanan  eski  bir  okyanusu  kapatmaktadır. 

Philip vd. (1989) tarafından tanımlandığı ve Şekil 

10‐26’da  gösterildiği  üzere,  Kafkas  çarpışma 

kuşağı  günümüzde  okyanus  havzasını  ikiye 

ayırmaktadır.  Anadolu  bloğu  (Türkiye)  batıya 

itilmekte;  Kafkas  bölgesindeki  deformasyon  

kuzey ve güneye eğimli bindirme fayları ile sol ve 

sağ  yanal  doğrultu  atımlı  faylarla  birlikte 

gelişmektedir  (Şekil  10‐26).  Hazar  Denizi 

yakınında  güneydoğu  Kafkaslar’da  bir  fay 

Holosen yaşlı  çökelleri kesmekte ve verev  atımlı 

ters  ve  sağ  yanal  atımlı  ötelenmeler 

göstermektedir (Trifonov, 1978). 

 

 
 

Şekil 10-24. Urumçi (yeri Şekil 10-23’de gösterilmiştir) yakınında kuzey Tiyanşan’ın dönüşüm enine kesitini gösteren 
blokdiyagram. Aktif antiklinaller, yüzeye doğru rampa yapan ve zaman içinde havzaya doğru göç eden bindirme faylarının 
yüzey görünümleri olarak yorumlanmaktadır. Tiyanşan’ın kendisi gevrek kabuğun tamamını içeren bir rampa üzerinde yukarı 
doğru tırmanmaktadır. Sedimenter kayalar Permiyen veya daha genç olup, en açık renkli patern Üst Kretase ve daha genç 
katmanları temsil eder (Avouac vd., 1993). 

 

 
Şekil 10-25. Batı Çin’de Altın Dağ sol atımlı fayının kuzeydoğu ucundaki ters faylarla sınırlanmış silsileler ve havzalar. Nan 
Shan, Qilian Shan ve Yumu Shan’daki kısalmadan dolayı, Altın Dağ Fayı’nın ana kısmı üzerindeki doğrultu kayması (bkz. 
Şekil 10-22) kuzeydoğuya doğru azalmaktadır. 3660 m’den (12.000 ft’den) daha yüksek alanlar gölgelenmiştir. Senklinal 
eksenleri Qaidam Havzası’ndaki yeraltı aktif kıvrımlarını gösterir (Tapponnier vd., 1990). 
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Şekil 10-26. Büyük Kafkasya (GC) ve Küçük Kafkasya 
(SC) bölgesinin, Arap-Avrasya Levhaları’nın çarpışması 
sonucunda oluşan ters faylarını (devamlı çizgiler; dişler 
üst levhaya doğru) ve doğrultu atımlı faylarını (devamlı 
çizgiler; oklar) gösteren tektonik haritası. Büyük ve içi boş 
oklar Arabistan, Türkiye ve İran’ın Avrasya’ya göre 
hareketini ifade eder. AF: Aras Nehri Fayı; BKF: 
Borzomi-Kazbey Fayı; D: Dağıstan; EAF: Doğu Anadolu 
Fayı; NAF: Kuzey Anadolu Fayı (jackson, 1992’den; 
Philip vd., 1989’dan değiştirilmiş). 

 

Büyük Kafkaslar’da 1991’de meydana gelen 

Racha  depremi  (MS  =  7,0)  200‐300  eğimli  bir 

bindirme  fayı üzerinde nispeten sığ derinliklerde 

meydana  gelmiş  olup,  belirgin  bir  yüzey  kırığı 

oluşturmamıştır  (Triep  vd.,  1995).    Küçük 

Kafkaslar’da  1988’de  meydana  gelen  Spitak 

(Ermenistan)  depremi  ters  ve  sağ  yanal  atımlar 

oluşturmuştur (bkz. Deprem Örnekleri). Bindirme 

kuşağı,  1990  yılında  Rudbar‐Torom  depreminin 

olduğu  Hazar  Denizi  güneyindeki  bir  doğrultu 

atımlı  fay  tarafından  Alborz  Dağları’na 

ötelenmiştir.  Ancak,  bu  deprem  ters  fay  ve 

kıvrımlarla  temsil  edilen  bir  bölgede  olmakla 

birlikte, doğrultu atımlı bir fay üzerinde meydana 

gelmiştir.  Bu  durum,  birim  deformasyonun 

bölgede  ayrımlandığının  bir  kanıtıdır  (Berberian 

vd., 1992; Jackson, 1992). 

 

Kuzeydoğu İran 
Horasan  bölgesi  Zagros  bölgesine  göre 

sismik  olarak  daha  az  aktif  bir  bölgedir. Ancak, 

bu  bölgede  bazıları  yüzey  kırığı  oluşturmuş 

pekçok deprem olmuştur. Bu bölgede D‐B gidişli 

faylar  sol  yanal  atımlı  fayları, K‐G  gidişli  faylar 

sağ yanal atımlı fayları ve KB‐GD gidişli faylar ise 

silsileleri  sınırlayan  ters  fayları  oluşturmaktadır 

(Berberian, 1981; Jackson ve McKenzie, 1984; Şekil 

10‐27).  1978  Tabas‐e‐Golshan  depremi  (MS  =  7,7) 

Shotori  Silsilesi’nin  etekleri  boyunca  85  km 

uzunlukta  bir  yüzey  kırığı  oluşturmuştur. 

Ferdows  bölgesinde  ise  1947  ve  1968  yıllarında 

ters faylar üzerinde depremler meydana gelmiştir 

(Berberian, 1979). 

 

 
 

Şekil 10-27. Kuzeydoğu İran’da deprem tarihleri ile 
birlikte aktif faylar ve deprem odak mekanizmaları. 
Konturlar 4000 ve 6000 ft değerinde olup, 6000 ft’den 
yukarısı gölgelendirilmiştir. Doruneh Fayı hariç, devamlı 
çizgiler (yanında tarihi ile birlikte) üzey kırığı olan fayları 
göstermektedir; ters fayda dişler tavan bloğuna doğru 
olup, doğrultu atımlı faylar oklar ile gösterilmiştir 
(Jackson ve McKenzie, 1984). 
 

Kinki Üçgeni, Japonya 
350  km  uzunluktaki  Orta  Tektonik  Hat 

Japonya’daki  en  uzun  doğrultu  atımlı  faydır 

(Şekil  10‐15). MTL  ile  gösterilen  bu  aktif  fay,  iki 

farklı metamorfik kaya  topluluğu arasındaki eski 

bir  zayıflık  zonunu  oluşturan  Mesozoyik  ve 

Tersiyer  yaşlı  bir  tektonik  sınır  boyunca  uzanır. 

Daha  eski olan MTL Shikoku’dan doğuya doğru 

devam  eder  ve  kuzeye  dönerek  aktif  Itoigawa‐

Shizuoka  Tektonik Hattı  ile  birleşir  (Şekil  10‐15, 

IS).  Ancak,  MTL’nin  aktivitesi  doğuya  doğru 

azalır  ve  son  olarak Nara  havzasının  güneyinde 

aktif  fay  olarak  görünür  (Şekil  10‐28). MTL’nin 

kuzeyinde Osaka Ovası’nı, Nara havzasını, Biwa 

Gölü’nü  ve  Ise  Körfezi’ni  sınırlayan  ters  faylar 

boyunca  Kinki  Üçgeni’ndeki  kısalma  bir  dizi 

havza  ve  silsile  oluşumuna  neden  olmuştur 

(Sangawa,  1986).  Bunun  aksine,  MTL’nin  bu 
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kısmının  güneyinde  çok  az  aktif  faylar 

haritalanmıştır  (Matsuda ve Kinugasa, 1991; bkz. 

Şekil 10‐15). MTL’nin bir kenarı daraldığı ve diğer 

kısmı daralmadığı için, MTL’deki doğrultu atımın 

Nara havzasının güneyinde sıfırdan batıya doğru 

Shikoku’da maksimuma  artış göstermesi gerekir. 

Kinki Üçgeni’nde,  Şekil  10‐28’de  Biwa Gölü’nün 

batısında görüldüğü gibi,  ters  faylara paralel  sağ 

yanal atımlı faylar yer almaktadır. 

      

Yakima Kıvrım Kuşağı,  Columbia  Platosu, 

Kuzeybatı A.B.D 
Miyosen  yaşlı  Columbia  Nehri  Bazalt 

Grubu  kuzey‐güney  yönlü  sıkışma  sonucu 

oluşmuş bir kıvrım kuşağından oluşur. Riedel vd. 

(1989)  tarafından  tanımlandığı  üzere;  kıvrım 

kuşağı, geniş senklinal vadileri  ile ayrılmış silsile 

oluşturan  asimetrik  antiklinallerden  meydana 

gelir.  Güneye  doğru  yönelimli  Columbia  nehri 

yakınındaki Columbia Hills yapısı hariç, yönelim 

egemen  olarak  kuzey  yönlüdür.  Kıvrım  kuşağı 

yerel  olarak  Cle  Elum‐Wallowa  deformasyon 

zonu olarak adlandırılan KB‐GD gidişli Olympic‐

Wallowa  çizgiselliği ve Rattlesnake‐Wallula hattı 

tarafından  kesilmektedir  (Şekil  10‐29).  Bu 

çizgisellik baştan başa uzanan bir doğrultu atımlı 

fayın  görünümünü  engeliyor  olabilir.  Yüzey 

yapısı  ince bir kıvrım‐ters  fay kuşağına benzerlik 

göstermektedir  fakat, yeraltı verileri  temelle olan 

ilişkisini  belirlemek  açısından  yetersizdir. 

Kıvrımlar  Columbia  Bazalt  Grubu’nun 

püskürmesi  sırasında  oluşmaya  başlamışsa  da, 

Toppenish  Ridge  ve  Saddle  Dağları’nın  doğu 

ucunda  antiklinallarin  oluşumu  Geç  Kuvaterner 

dönemine  kadar  devam  etmiştir  (Campbell  ve 

Bentley,.1981).

  

 

 
 

Şekil 10-28. Kinki üçgenindeki (güneybatı Japonya) ters fayların, sağ yanal bir fay olan Orta Tektonik Hat (MTL) ile ilişkisi. 
Nara havzasının doğusunda aktivite derecesi azalır. Aktif faylar devamlı ve kalın çizgilerle gösterilmiş olup, çentikler aşağı 
düşen taraftadır. Doğrultu atımlı faylar oklar ile gösterilmiştir. Rokko Silsilesi tabanındaki fay 1995 Hyogo-Ken Nanbu 
(Kobe) depreminde hareket etmiştir (Sangawa, 1986’dan). 
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Şekil 10-29. (a) Columbia Nehri Bazalt Grubu’nun dağılımını gösteren lokasyon haritası (Reidel vd., 1989). 
 

Bazı  depremlerin  fırtına  şeklinde  oluştuğu 

Yakima  kıvrım  kuşağı  Columbia  Platosu’nun 

diğer kesimlerine göre sismik olarak daha aktiftir. 

Pekçok depremin 8 km’den daha az derinliklerde 

oluşması, bu depremlerin Columbia Nehri Bazalt 

Grubu  içerisinde  olduğuna  işaret  etmektedir 

(Ludwin  vd.,  1991).  Fay  düzlemi  çözümleri D‐B 

gidişli  kıvrımlarla  uyumlu  K‐G  yönelimli  en 

büyük  sıkışma  deformasyonuna  sahip  ters 

faylanma  vermektedir.  Depremler  en  fazla 

Columbia Nehri’nin doğusundaki Saddle Dağları 

antiklinalinin altında yoğunlaşmıştır.   

    

Kalkan Bölgelerindeki Ters Faylar 
Dünyada  yüzlerce  milyon  yıldır 

deformasyona uğramayan kıtasal kalkan bölgeleri 

çok dağınık bir depremsellik gösterirler  (Johnson 

ve  Kanter,  1990).  1968  Meckering  (Avustralya) 

depremi  (MS  =  6,8)  seyrek  de  olsa  yüzey  kırığı 

oluşturan  büyük  depremlerin  duraylı  kalkan 

bölgelerinde  olabileceğini  göstermiştir.  1968 

yılından bu yana büyük depremler oluşturan ters 

atımlı  faylanmalar  Avustralya’nın  başka 

yerlerinde, kuzey Kanada ve Hint yarımadasında 

da  olmuştur.  Ayrıca,  Holosen  yaşlı  ters  faylar 

kuzey  İskandinavya  ve  İskoçya’da  da 

gözlenmiştir.  Burada  yalnızca  ters  faylanma 

açıkalanacaktır; kıtasal kalkan alanlarındaki diğer 

(çoğu  da  doğrultu  atımlı  olan)  faylanma  tipleri 

önce açıklanmıştır (bkz. Bölüm 8).  

Avustralya  kalkanında  hepsi  de  batı 

bölgesinde olmak üzere 1968 Meckering depremi 

(aşağıda  ayrıntılı  olarak  açıklanmaktadır),  1970 

Calingri  depremi  (ML  =  5,7)  ve  1979  Cadoux 

depremi (ML = 6,0) meydana gelmiştir (Gordon ve 

Lewis,  1980;  Lewis  vd.,  1981).  Daha  sonra  1986 

Marryat  Creek  depremi  (MS  =  5,8)  Güney 

Avustralya’yı  (Machette  vd.,  baskıda)  ve  1988 

yılında  üç  deprem  de  (MS  =  6,3‐6,7),  Tennant 

Creek’i  (Kuzey  Avustralya)  vurmuştur.  Bu  üç 

depremin  hepsi  de  ters  faylarda  yüzey  kırığı 

oluşturmuştur  (Choy  ve  Bowman,  1990;  Crone 

vd., 1992). Depremlerin genellikle 6‐8 km gibi sığ 

derinliklerde  olması,  kırılgan  kabuğun  yalnızca 

üst  kısmının  yırtıldığına  işaret  etmektedir.  Bu 

deprem  kırıklarına  ait  fay  izleri  harita  üzerinde 

oldukça  düzensiz  görünümlüdürler.  Tennant 

Creek depremleri ile ilgili kırıklar hem kuzey hem 

de  güneye  eğimli  faylar  üzerinde  meydana 

gelmiştir.  Meckering  depremi  38  km,  Tennant 

Creek depremi 32 km, Cadoux depremi 15 km ve 

Calingri  depremi  de  sadece  3,5  km  uzunlukta 

yüzey  kırıkları  oluşturmuştur. Yüzey morfolojisi 

ve  fay  kazıları  bu  fayların  deprem  tekrarlanma 
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aralıklarının  105  ile  106  yıl;  hatta  daha  uzun 

olduğunu göstermiştir (Crone vd., 1992; Machette 

vd.,  1993).  Tennant  Creek  deprem  kırıklarından 

birisinin  kuvars  damarlarından  oluşan  bir  sırtı 

izlemesi,  yaşı  bilinmeyen  eski  bir  fayı  kırdığını 

göstermektedir.  Meckering  depremi  fay 

sarplıklarının  bolca  demir  lekeleri  içeren  bir 

kuvars zonunu  izlemesi de eski bir fayı kırdığına 

işaret etmektedir. Batı Avustralya’daki birkaç yere 

ait  hava  fotoğrafları  ile  ilgili  araştırmalar  tarih 

öncesi  dönemde  de  benzer  deprem  kırıklarının 

olduğunu  göstermiştir  (Gordon  ve  Lewis,  1980; 

Crone vd., 1992).  

 

 
 

Şekil 10-29. (b) Washington ve Oregon’da (A.B.D.) orta Columbia Platosu’ndaki Yakima kıvrım kuşağı. Gölgeli alan, Cle 
Elum-Wallula deformasyon zonunu (CLEW) ve Rattlesnake-Wallula çizgiselliğini (RAW) de içeren Olympic-Wallowa 
lineasyonunun yerini gösterir. 

 

1993 Eylül ayında Hint yarımadasında M = 

6,4  büyüklüğünde  yıkıcı  bir  deprem  olmuştur. 

Deprem  daha  önce  aktif  olduğu  düşünülmeyen 

bir fay üzerinde meydana gelmiştir (Gupta, 1993). 

Fay  düzlemi  çözümü,  Hint  kalkanının  bu 

kısmındaki  en  büyük  yatay  gerilmeye  dik 

doğrultulu  bir  fay  boyunca  ters  faylanma 

göstermiştir. Yüzey kırığının uzunluğu en az 3 km 

olarak gözlenmiştir (Seeber vd., 1993).  

Kanada  kalkanında  geçmiş  birkaç  yılda 

birkaç büyük deprem olmuştur. Bunlardan sadece 

1989 Ungava  (Qeubec kuzeyi) depremi  (MS = 6,3) 

yüzey  kırığı  oluşturmuştur  (Adams  vd.,  1991). 

Kırık  zonu  8,5  km  uzunlukta  olup,  ortalama  0,8 

m’lik  sol  yanal  atım  bileşenli  ters  atım 

gözlenmiştir.  Bir  gölün  deforme  olmuş  kıyı 

hattının  modellenmesi,  kırığın  5  km’den  daha 

derinlere  uzanmadığını  göstermiştir.  Bu  gözlem, 

fayın eski bir yapıyı izlediğine işaret etmektedir.  
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Şekil 10-30. Kuzey Fennoscandia’da Kuvaterner fay sarplıklarının (çentiklerin düşen tarafta olduğu devamlı çizgiler) ve 
heyelanların (iri noktalar) yerleri. En fazla yükselimi gösteren kıyı çizgisinin altındaki alanın yaşı yaklaşık 9000 yıl olup, gölgeli 
olarak işaretlenmiştir (Lagerback, 1992). 

 

Holosen yaşlı faylar İsveç’in kuzeyi, Norveç 

ve Finlandiya’da haritalanmıştır. Lagerback (1992) 

tarafından  tanımlandığı  üzere,  bu  faylardan  en 

uzunu  İsveç’teki  Parvie  fayı  olup,  150  km’den 

daha  uzundur  (Şekil  10‐30).  İsveç’teki  Lansjarv 

fayı  üzerinde  yapılan  fay  kazılarında,  buzul 

erimesi sonrası ve Holosen yaşlı denizel çökellerin 

çökeliminden  önce  oluşan  ters  faylara  ait  izler 

saptanmıştır.  Bu  izler  9  bin  yaşında  olan 

faylanmalara  karşılık  gelmektedir.  Fay 

civarındaki çok sayıdaki heyelanlar ve kazılardaki 

sıvılaşma  yapıları  fayın  büyük  depremler 

oluşturduğuna  işaret  etmektedir.  Kuzeybatı 

İskoçya’da  yeniden  hareket  etmiş  temel  faylar 

boyunca Geç Kuvaterner yaşlı faylar gözlenmiştir. 

Bu  faylanmalar  da  buzul  erimesi  sırasında  ve 

hemen  sonra  gelişmiştir  (Davenport  vd.,  1989; 

Ringrose vd., 1991).  

Kalkan bölgelerindeki Geç Kuvaterner yaşlı 

ters  fayların  çeşitli  etmenler  nedeniyle  oluştuğu 

görülmektedir. Ancak, bu nedenlerin tümü henüz 

anlaşılamamıştır. Ölçülen en büyük yatay gerilme 

yönelimleri bu fayların yönelimleri ile uyumluluk 

göstermektedir  (Zoback,  1992).  Bu  faylardan 

birkaçının  kırılgan  kabuğun  üst  kısımlarında 

sınırlı  olduğu  gözlenmiştir. Bu  fayların  hepsi de 

muhtemelen  kabuktaki  eski  faylar,  kırıklar  gibi 

eski  zayıflık  düzlemlerini  ya  da  ya  da 
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folyasyondan  ileri  gelen  anizotropiyi 

izlemektedir.  Bu  faylardaki  deprem  tekrarlanma 

aralıkları  çok  uzun  olup,  bazen  yüzbinlerce  yıl 

olabilmektedir.  Kuzey  Avrupa’da  faylanma  yaşı 

buzul  erimesi  sonucu  gelişen  izostatik  sekme 

zamanına  karşılık  gelmektedir  (Ringrose  vd., 

1991).  Ancak,  tropikal  bölgelerdeki  kalkanlarda 

ters  faylanmalar  farklı  mekanizmalar  sonucu 

meydana gelmektedir. 

                    

DEPREM ÖRNEKLERİ 
Bu  bölümde,  dört  ayrı  ters  fay  üzerinde 

olmuş  depremlere  ait  ayrıntılı  bilgi  verilecektir. 

Bu depremlerden herbiri farklı ters faylar ile ilgili 

tektonik ortamlarda meydana gelmiştir. 1971 San 

Fernando  depremi  silsile  cephesi  fayı  üzerinde 

olmuş; yüzey deformasyonlarının  çoğu  faylanma 

ile  ilgilidir.  1988  Spitak  depremi  çok  daha 

karmaşık  bir  görünüm  sunmaktadır.  Çünkü,  bu 

depremde  kıvrımlanma  gelişmiş  ve  fayın 

yüzeydeki  bazı  segmentleri  tamamen 

kıvrımlanma  ile  temsil  edilmiştir.  Coalinga 

depremine  neden  olan  fayın  yüzey  görünümü 

derinde  gömülü  bir  ters  fayın üzerinde  yer  alan 

kıvrımlanma  şeklindedir.  Meckering  depremine 

bir  kıtasal  kalkanı  kıran  bir  fay  neden  olmuş; 

kırık,  gevrek  kabuğun  sığ  derinliklerinde 

gelişmiştir.  

 

9  Şubat  1971 San Fernando  (California) 

Depremi (Mw = 6,7) 
San Fernando depremi San Fenando Vadisi 

ve  San  Gabriel  Dağları’nın  etekleri  boyunca 

düzensiz  kırıklar  şeklinde  yüzey  faylanmasına 

neden olmuştur  (Şekil 5‐11; 10‐31). Artçı deprem 

dağılımları maksimum 15 km derinlikte, 40 derece 

KD’ya  eğimli  bir  ters  fayın  varlığına  işaret 

etmektedir  (Şekil  10‐32a; Mori  vd.,  1995).  Birkaç 

artçı  depreme  ait  yataya  yakın  düğüm 

düzlemlerini dikkate alarak, Hadley ve Kanamori 

(1978),  kırılgan  kabuğun  tabanında  fayın  yataya 

yakın  düzleştiğini  ileri  sürmüşlerdir.  Buna 

karşılık,  artçı  deprem  dağılımları  kırılgan 

kabuğun  tabanında  düzleşen  bir  fayın  varlığına 

işaret  etmemektedir  (Şekil  10‐32a).  Tersine,  fay 

sünek bir kesme zonu şeklinde alt kabuk içerisine 

doğru orta derecede bir açıyla uzanmaktadır. Fay 

önemli  miktarda  sismik  deformasyon  enerjisi 

biriktiremeyecek  derecede  zayıf  Neojen 

birimlerini kestiği için, yüzey kırıkları oluşturmuş 

bindirme  fayının  üst  kesimlerinde  birkaç  artçı 

deprem gözlenmiştir. 1971 depremine ait ters fay, 

batıda  ana  şok  ve  çok  sayıda  sol  yanal  atımlı 

faylanma  ile  ilgili artçı depremlerin oluştuğu KD 

yönlü  yanal  bir  rampada  (Whitcomb  vd.,  1973 

tarafından aşağı basamak olarak adlandırılmıştır) 

sona.ermiştir.(Şekil.10‐32b,.c).

 

 
 

Şekil 10-31. 1971 San Fernando (California) depremi sırasında kuzey bloğun güney bloğa göre yatay hareketi. Okların 
uzunlukları, hesaplanan kayma vektörlerinin yatay bileşenini gösterir; ok başlarındaki açılar dalımı ifade eder. Fayların kuzey 
tarafındaki sayılar fayın eğimini belirtir (Sharp, 1975). 
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Şekil 10-32. 1971 San Fernando depreminin tektoniği. (a) 1971 San Fernando (içi boş kareler) ile 1994 Northridge (iri 
noktalar) depremlerini gösteren ve zıt yöne eğimli ters fayları sergileyen enine kesit. 1971 fayı 1974 fayının üzerine 
çıkmaktadır. (b) Odak mekanizması çözümlerinin başlıca sol yanal olduğu yanal bir rampa gösteren depremselliğe dayalı 
olarak 1971 fay yüzeyinde km cinsinden çizilen yapı konturları. Sıfır kontur değerli kalın çizgi yüzey kırığının yerini gösterir. 
(c) San Fernado depreminin artçı şokları için yüksek kaliteli odak mekanizması çözümleri. Sıkışma kadranları koyu renkli; 
çekme kadranları açık renklidir. (a) Mori vd.’nden (1995); (b,c) Whitcomb vd.’den (1973). 

 

Santa  Susana  fayı  gibi  genç  bir  bindirme 

fayı yanal rampanın ilerisine, batıya doğru devam 

etmiş olsa bile, 1971 yüzey kırığı yanal rampanın 

doğusunda ters faylanma şeklinde son bulmuştur 

(Şekil  10‐18;  10‐47).  Her  ne  kadar  bazı  artçı 

depremlerin  odak  mekanizması  çözümleri  ana 

şokun batısında ters faylanmaya işaret etse de; bu 

deprem  odak  düzlemlerinin  yüzey 

izdüşümlerindeki  ters  faylardan  hiçbiri  yüzey 

kırığı  oluştrmamıştır.  1971 deprem  kırığının  batı 

segmentinin  (Sylmar)  kuzeyinde  etek  boyunca 

uzanan  diğer  bir  silsile  cephesi  fayı,  lokal  bazı 

yerler  dışında  aktivite  göstermemiştir  (Şekil  10‐

31).  Ikeda  (1983),  etekteki  ana  sınır  fayının  (bkz. 

Şekil 10‐41) hemen güneydeki Sylmar havzasında 

Pliyosen‐Pleyistosen  yaşlı  bir  sedimenter  bir 

kamanın  biriktiği  sırada  aktif  olduğunu  ileri 

sürmüştür  (Şekil  10‐31;  10‐47).  1971’de  ve  tarih 

öncesi dönemde bu  fay,  tabakalanma düzlemleri 

boyunca  sedimenter  kama  içerisinde  ilerlemiştir. 

Depremden  önce,  San  Fernando  fayının  doğu 

segmenti  (Tujunga)  boyunca  Geç  Kuvaterner 

dönemine  ait  atımlar  gözlenmiştir.  Fakat  Sylmar 

segmentinde bu tür atımlara rastlanmamıştır. 
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Şekil 10-33. 1971 San Fernando fay yüzeyinin şematik diyagramı; bakış kuzeybatıdan. Koyu çizgiler yüzey kırığını ifade eder. 
Fay yüzeyi üzerindeki çizgiler ortalama doğrultuya dik yöndedir; yüzeydeki oklar kuzey bloğun güney bloğa göre kayma 
yönünü gösterir (Sharp, 1975). 

 

Litolojik  olarak  belirgin  Miyosen  yaşlı 

Modelo  Formasyonu  (kumtaşı  ardalanmalı  ince 

tabakalı  silt  ve  silisli  şeyller)  Transverse  Bölgesi 

için  karakteristik  olan  sıkışma  rejiminden  daha 

yaşlı  olsa  da,  1971  öncesi  sarplıği  üzerindeki 

topoğrafyayı  açıklamaya  yardımcı  olmaktadır. 

Tujunga  segmenti  boyunca Modelo  Formasyonu 

10  m  kalınlıktaki  breşik  Modelo  molozlarının 

üzerine bindirmiştir (Kahle, 9175). Baskın biçimde 

kristalin  kayalardan  oluşan  San  Gabriel 

Dağları’nın  kuzeyde  ani  yükselim  göstermesine 

rağmen,  bu  breşik  birimler  kristalin  kayalara  ait 

hiçbir  klastik  malzeme  içermemektedir.  Breşler 

üst  seviyelerine  doğru  derecelenme  göstererek, 

kristalin kayalara ait klastikler  içeren Kuvaterner 

yaşlı  alüvyonlar  ve  seki  çökellerine  geçiş 

yapmaktadır;  bu  çökellerin  üzerine  de  bindirme 

fayının  tavan  bloğu  gelmiştir.  Bu  ilişkiler, 

bindirme  fayının  hemen  yakınında  tavan  bloğu 

tarafında Modelo Formasyonu’nun alçak, tektonik 

bir  sırt  oluşturduğuna  işaret  etmektedir.  Bu  sırt, 

yamaç  aşağısında  yer  alan  yelpaze  çakıllarının 

kristalin  kayalardan  klastik  malzeme  alımına 

karşı  bir  kalkan  görevi  yapmıştır.  Bindirme 

fayının daha yamaç aşağı tarafında bolca kristalin 

klastik  malzemeler  yer  almaktadır.  Benzer 

antiklinal  sırtlar,  1968  Meckering  (Avustralya) 

depreminin tavan bloğunda da oluşmuştur. Kahle 

(1975)  tarafından  ileriye  sürülen  diğer  bir 

açıklamaya  göre, Modelo  Formasyonu  faylanma 

sırasında  breşleşmiş  ve  bu  tektonik  breşler daha 

sonraki fay hareketleri ile üzerlenen kolüviyal bir 

önlük oluşturmuştur.  

 

 
 

Şekil 10-34. Bir kayma vektörü hücresinin üç boyutlu 
görünümü. Net kayma vektörü (V) hücrenin köşegenidir. 
a: Fay doğrultusu ile  açısı yapan çizgisel yapının 
görünür yanal ayrılması, b: birincisi ile  açısı yapan ikinci 
çizgisel yapının görünür yanal ayrılması, c: kaymanın 
düşey bileşeni, : kayma vektörünün dalım açısı, : kayma 
vektörünün fay doğrultusundan ölçülen azimut açısı; Şekil 
10-31’de görülen vektör uzunlukları kayma vektörünün 
yatay bileşenine (hc) karşılık gelir (Sharp, 1975). 
 

Tektonik  yırtılmalar  üzerindeki 

yerdeğiştirme,  fayın  yüzeye  yakın  izinin  ve 

eğiminin  kayma  vektörlerinden  daha  değişken 

olduğunu (Şekil 10‐31; 10‐33) belirten Sharp (1975) 

tarafından  tanımlanmıştır.  Fay  eğimi,  düzlemin 

doğrudan  yüzey  emarelerinden  veya 

hendeklerden tanımlandığı ya da fayı kesen şehir 

caddeleri veya bahçe  çitleri gibi birbirine paralel 

olmayan iki özelliğin ötelenmesinden belirlendiği 

yerlerde ölçülmüştür (Şekil 10‐34). Tavan ve taban 

bloklarındaki  bu  tür  paralel  olmayan  yapıların 

arakesitinin  izdüşümü,  fayın  kayma  vektörüne 

paralel bir çizgiyle birleştirilir. Bu çizginin dalımı 
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sıfırdan daha büyükse, bu hat ve  fayın doğrultu 

çizgisi  fay  düzlemini  gösterir.  Benzer  şekilde, 

orijinal  uzunluğu  bilinen  çizgisel  yapılar  bir  fay 

tarafından  kesilirse,  bu  çizgisel  yapının  çıkıntı 

noktası  ötelenmesi  kayma  vektörünü  de  içerir. 

Yerdeğiştirmiş  yapılar  (sokaklar  ve  drenaj 

kanallarında  olduğu  gibi)  faylanma  öncesi  aynı 

yükseklikte  ise, problemin  çözümü  çok kolaydır. 

Ancak,  1971  öncesi  ötelenmiş  yapıların  olduğu, 

kent  alanları  dışında  dikkatli  olunması 

gerekmektedir. Kısmen kayma çizikleri ölçümleri 

ile  desteklenen  kayma  vektörleri  eğim  atım 

yanında  sol  yanal  atım  bileşeninin  olduğunu 

göstermiştir (Sharp, 1975; Şekil 10‐31, 10‐33). 

Şekil 10‐31 ve 10‐33’de kayma vektörleri ve 

fay  eğimleri  gösterilmektedir.  Artçı  depremlere 

ait  fay  paternleri  basit  olmasına  karşın,  yüzeye 

yakın  fay  şekilleri  çok  karmaşıktır.  Sylmar 

segmenti  boyunca  dik  ve  düşeye  yakın  eğimler; 

Tujunga  segmenti  boyunca  daha  düşük  eğimler 

gözlenmektedir.  Fay  düzlemi  genellikle 

tabakalanma  düzlemlerini  izlemiş  olup, 

tabakalanma  düzlemleri  ile  ilgili  mekanik 

aniztotropinin  en  az  maksimum  kesme 

düzlemlerinin yönelimleri kadar önemli olduğuna 

işaret  etmektedir.  Artçı  depremlerin  konumları 

bilindiği  için,  Sharp  adlı  araştırmacı  Sylmar 

segmentindeki  dik  eğimlerin  derinlikle  hafif  bir 

şekilde azaldığını ve kayma yönünde bükülen bir 

fay  düzlemi  oluşturduğunu  ortaya  koyabilmiştir 

(Şekil 10‐33). 

 

 
 

Şekil 10-35. Spitak (Ermenistan) depreminin, yırtılma yayılma yönünü gösteren (boş oklar) beş segmentli kaynak modeli. 
Kolonlar 16 nokta kaynağın herbirine göreceli bir sismik moment tayin eder. Kaynakların zaman uzunluğu ve diğer 
dizilimleri yukarıdaki kutuda verilmiştir; önceki alt olaylar koyu grî ile taranmıştır. Fay düzlemi çözümü için koyu kadranlar 
basınç alanlarıdır (Haessler vd., 1992). 
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Şekil 10-36. Spitak (Ermenistan) depreminin 20 Aralık 1988 ile 8 Ocak 1989 arasındaki artçı şoklarının dağılımı. Artı işareti 
ana şokun yerini gösterir. Kalın çizgiler yüzey kırıklarını temsil eder; içi dolu üçgenler ters fayın tavan bloğu tarafındadır; 
oklar doğrultu atımın yönünü işaret eder. Kesikli çift çizgi 1988’de yükselme emaresi gösteren antiklinaldir. İçi boş üçgenlerle 
birlikte kesikli çizgi ise, 1988 yılına yüzey kırığı oluşturmayan ters faydır (Dorbath vd., 1992). 

 

Uzun  yüzey  kırık  zonları  oluşturan  San 

Fernando  depremine  benzer  diğer  depremler 

olarak,  1986  Rikuu  (Japonya)  depremi  (M=7,2); 

1911  Chon‐Kemin  (Kırgızistan)  depremi  (M=7,8) 

ve  1978  Tabas‐e‐Golshan  (İran)  (M=7,5)  depremi 

örnek verilebilir.  

                  

7 Aralık 1988 Spitak (Ermenistan) 

Depremi (MS = 6,9) 
Spitak depremi Aralık 1998 tarihinde Küçük 

Kafkaslar’ı  vurmuştur  (Şekil  10‐26).  Odak 

derinliğinin  5  km  gibi  oldukça  sığ  olması 

nedeniyle,  deprem  25.000  can  kaybına  neden 

olmuştur.  Deprem  Küçük  Kafkaslar’ın  güney 

tarafında  yer  alan  kuzeye  ğimli  sağ  yanal  atım 

bileşenli  ters  bir  fay  olan  Pambak‐Sevan  Fayı 

üzerinde meydana gelmiştir  (Şekil 10‐26;  ters  fay 

Küçük  Kafkaslar’ın  güney  batısında  yer 

almaktadır).  Fay  zonu  Pliyosen‐Kuvaterner  yaşlı 

çökellerle doldurulmuş bir grup kademeli havza 

içermektedir.  Bu  kademeli  havzalar  sağ  yanal 

doğrultu  atımlı  faylanmalar  sonucu  gelişmiştir 

(Philip vd., 1992).  

Spitak  kasabasının  kuzeyinde  yenilmeye 

başlayan ana şok kaynağı, sağ yanal atım bileşenli 

kuzeye 65 derece eğimli bir  ters  faylanma olarak 

modellenmiştir  (Haessler  vd.,  1992). Ana  şok  11 

saniyelik bir süre içerisinde olmuş daha küçük beş 

olaydan oluşmaktadır  (Şekil 10‐35). Ana  şoka  ait 

deprem kırığı ilk olarak batıya doğru ilerlemiş; iki 

saniye sonra sağ yanal atımlı küçük bir deprem de 

Spitak’ın  güneydoğusunda  başlamış  ve 

güneydoğuya  doğru  ilerlemiştir. Aynı  zamanda, 

batıya  doğru  ilerleyen  ana  şokla  ilgili  deprem 

kırığı kuzeye  eğimli bir  ters  fayın güney kolunu 

(4.  deprem)  ve  sağ  yanal  atımlı  bir  fayın  kuzey 

kolunu (5. deprem) kıran başka depremlere neden 

olmuştur (Haessler vd., 1992; Şekil 10‐35’deki fay 

düzlemleri çözümlerine bakınız).  

Ana  şoktan  12  gün  sonra  yerleştirilen  bir 

sismik ağdan kaydedilen artçı depremler, ana şok 

serisine  benzer  şekilde  beş  ayrı  fay  segmentinde 

meydana  gelmiştir  (Şekil  10‐36;  Dorbath  vd., 

1992).  Bu  segmentlerden  üçü  üzerinde  yüzey 

kırığı olmuştur (Şekil 10‐36’da 1, 2 ve 3 rakamları 

ile gösterilmiştir). Güneydoğuda yer  alan Alavar 

segmenti  egemen  olarak  sağ  yanal  atımlı  fay 

çözümü veren dar bir artçı deprem zonu şeklinde 

görülmektedir. Bu segment boyunca artçı deprem 

derinlikleri  6‐9  km  arasında  olup,  kuzeybatıya 

doğru artış göstermektedir. Bu artçı depremler 65 
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derece  KD’ya  eğimli  bir  fay  düzlemi  üzerinde 

meydana  gelmiştir.  Bu  segmentteki  yüzey 

kırıkları  sağ  yanal  atımlı  faylanma  gösteren 

kademeli kırıklar  şeklinde gelişmiştir  (Philip vd., 

1992).  Spitak  yakınındaki  ana  segment  ters 

faylanmalı  odak  mekanizmasına  sahiptir. 

Sismisitenin  doğrultusu  bu  segmentin  güney 

doğu  kısmında  K40B’dan  kuzeybatısındaki 

kısımda  K600B’ya  doğru  değişimler 

göstermektedir.  Artçı  deprem  dağılımına  göre 

fayın  eğimi  55  derece  kuzey  olup,  artçı 

depremlerin  taban  derinlikleri  10  km’den  daha 

fazladır.  Yüzey  kırıkları  Spitak  yakınında  ters 

faylanma  şeklinde  gözlenmiş;  fakat,  sismik 

verilere göre, daha batıda gömülü  ters  fay haline 

dönüşmüştür  (Philip  vd.,  1992).  Kırık  yüzeye 

kadar  ulaşmamıştır.  Bunun  yerine,  bu  bölgede 

tepesinde  çekme  kırıkları  ve  güney  kanadında 

ters  fay  olan  geniş  bir  antiklinal  bulunmaktadır 

(Şekil  10‐53).  Bu  yapılar,  kıvrımlanma  sonucu 

gelişmiş  ikincil  yapılardır. Artçı  depremler  daha 

batıya  doğru  yayılmış;  ancak,  artçı  depremlerin 

olduğu  ters  fay üzerinde ya da 1988 yılında aktif 

olan kıvrımın kuzey batısındaki kıvrım üzerinde 

herhangi  bir  atım  gözlenmemiştir.  Son  olarak, 

artçı deprem serisinin kuzeybatı ucunda yer alan 

beşinci  segment  sağ  yanal  atımlı  fay 

mekanizmasına sahip olsa da, herhangi bir yüzey 

kırığı/gözlenmemiştir.

           

 

 
 

Şekil 10-37. Coalinga ana şok ve artçı şoklarının fay düzlemi çözümleri. İlk gelen sıkışma dalgaları siyah; çekme alanları 
beyaz renklidir. Simgeler büyüklüğe göre ölçeklendirilmemiştir (Eaton, 1990). 
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Şekil 10-38. 1982 New Idria (içi grî altıgenler; kuzeybatı), 1983 Coalinga (içi boş altıgenler), 1985 Kettleman Hills (içi grî 
altıgenler; güneydoğu) ve 1976 Polvadero depremlerinin (içi siyah altıgenler) artçı şoklarının yerleri (Stein ve Eström, 1992). 

 

Bu  deprem  San  Fernando  depreminden  iki 

şekilde  farklıdır:  (1)  yeraltı  kırık  zonunun  sadecec 

küçük  bir  kısmı  yüzeye  kadar  ulaşmıştır  ve  (2) 

deprem,  enerji  boşalımının  çoğu  ters  faylanma  ile 

ilgili olmak üzere, hem ters hem de sağ yanal atımlı 

faylanmalar  göstermiştir.  1932  Changma  (Çin) 

depremi  de  (M=7,6)  ters  ve  sağ  yanal  atımlı 

faylanmalar  sonucu  meydana  gelmiştir.  1980  El 

Ansam (Cezayir) depremine (M=7,3)  ilişkin kırıklar 

çok  karmaşık  olup,  yüzey  kırıklarının  çoğu 

kıvrımlanmayla  ilgili  ikincil  kırıklar  şeklinde 

gelişmiştir.  1992  Suusamyr  (Kırgızistan)  depremi 

(M=7,4)  yedi  küçük  olaydan  oluşmuştur.  Yüzey 

kırığının  uzunluğu,  faylanma  derinliğindeki  kırık 

uzunluğuna  göre  çok  kısadır  (S.  Ghose 

yayınlanmamış).  

 

2 Mayıs 1983 Coalinga (California) 

Depremi (MS = 6,7) 
1487  No’lu  U.S.  Geological  Survey 

Professional  Paper’da  ayrıntılı  olarak  tanımlanan 

bu deprem Coalinga antiklinalinin 10 km altındaki 

faylanma sonucu meydana gelmiştir. Ana şoktan üç 

saniye  sonra,  yaklaşık  5‐6  km  güneybatıdaki  bir 

fayda ikinci bir deprem olmuştur (Choy, 1990). Fay 

düzlemi  çözümleri,  KD’ya  doğru  dik  bir  şekilde 

eğimlenen  ters  faylanma  ya  da  GB’ya  hafifce 

eğimlenen  bir  bindirme  fayı  göstermektedir  (Şekil 

10‐17;  kesit  b).  Artçı  depremler  Coalinga 

antikinaline paralel uzanan 35 km uzunlukta ve 15‐

20  km  genişlikte  bir  zonda  dağılım  göstermiştir 

(Eaton,  1990;  Şekil  10‐37,  10‐38).  Artçı  depremler 

genellikle  Coast  Range  kıvrım  kuşağının  altında 

anormal derecede yüksek sıvı basınçlarının olduğu 

geniş  band  şeklinde  bir  alanda meydana  gelmiştir 

(Yerkes  vd.,  1990).  San  Fernando  ve  Spitak 

depremlerinin  tersine,  enine  kesitte  artçı 

depremlerin  saçıldığı  görülmektedir. Artçı deprem 

dağılımları, deprem  üreten  fayın  ne KD  ne de GB 

eğimli  odak  mekanizması  çözümleri  ile  uyumlu 

değildir. Artçı  depremlerin  saçılması,  fay  düzlemi 

yakınındaki  büyük  hacimli  kaya  kütlesinin 

Coulomb  yenilmesine  neden  olan  sıvı 

basınçlarından kaynaklanmış olabilir; bu sıvı basıncı 

ana  kırıkta  kaymaya  ek  olarak  bu  kaya  kütlesinin 

kıvrımlanmasına da neden olmuş olabilir. Ana fayın 

ucundaki yüksek gerilmeler kıvrımlanma ve düşük 

atımlı  ikincil  faylarda  kırılmalarla  karşılanmış 

olabilir;  ikincil  faylardaki  kırıkların  çoğu  yüzeye 

ulaşamamıştır  (Stein ve Ekström, 1992). 11 Haziran 

1983 tarihinde olan ML=5,2 büyüklüğündeki bir artçı 

depremde,  ikincil  faylardan  birisinde  kırık  yüzeye 

kadar çıkmıştır (Rymer vd., 1990). Küçük atımlı ters 

fayların yer aldığı Venture Avenue antiklinali (Şekil 

2‐24)  Coalinga  antiklinali  altındaki  saçılmış  artçı 

depremlere  benzer  şekilde  bir  tektonik  davranış 

sergilemiş  olabilir  (Stein  ve  Yeats,  1989).  Özet 

olarak,  artçı depremlerin düzlemsel  bir  fayda  olan 

ana  şok  tarafından  tetiklendiklerini;  fakat,  bir  fay 

düzleminden  ziyade,  deforme  olan  geniş  bir  kaya 

hacmini tanımladıkları düşünülebilir.  

Ana  şokla  ilgi  yüzey  faylanmaları 

olmamasına  rağmen,  depremden  sonra 

gerçekleştirilen  jeodetik  ölçümler  Coalinga 

antiklinalin  yükseldiğini  ve  GB’daki  senklinalin 
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çöktüğüne işaret etmiştir (Stein ve King, 1984; Stein 

ve Ekström 1992; Şekil 10‐39). Maksimum yükselme 

500 mm olarak bulunmuş ve maksimum yükselme 

alanı  antiklinalin  dalımı  yönündeki  antiklinal 

ekseni  ve  dalımına  karşılık  gelmiştir.  Benzer 

şekilde, çökme ekseni de senklinal eksenine karşılık 

gelmiştir.  Yükselme  ve  çökme  depremden  sonra 

birkaç  yıl  boyunca  belirgin  bir  şekilde  azalan 

oranda  devam  etmiştir  (Stein  ve  Ekström,  1992). 

Deformasyon  dağılımı  ve  karakteristikleri,  KD’ya 

dik bir  şekilde  eğimli  ters  fay ya da GB’ya hafifce 

eğimli bindirme fayı ile uyumluluk göstermektedir. 

GB’ya  eğimli  fayın  daha  uygun  olduğu  kabul 

edilmiştir. Çünkü:  (1)  jeodetik olarak modellenmiş 

bindirme  fayı,  yüksek  açılı  ters  faydan  içmerkeze 

daha  yakın  yer  almaktadır,  (2)  deprem  sonrası 

yükselme  KD’ya  doğru  göç  etmiş  ve  1985 

Kettleman Hills depremi  ile  ilgili  yükselme  ekseni 

KD doğrultulu antiklinal eksenine karşılık gelmiştir 

(bkz.  aşağıdaki açıklamalar) ve  (3)  sismik yansıma 

profilleri  Coalinga  ve  Kettleman  Hills 

antiklinallerinin altında 8‐10 km derinlikte belirsiz, 

GB’ya  eğimli  yansımalar  göstermiştir  (Stein  ve 

Ekström, 1992). Şekil 10‐17’de kesit b’de görüldüğü 

gibi,  kabul  gören  yapısal  yorum,  depreme  neden 

olan  fayın,  eğim  yukarı  doğru  daha  dik  saçılan 

faylara  ve  KD  ile  GB’ya  eğimlenen  küçük  ters 

faylara dönüşen GB’ya eğimlenen bir bindirme fayı 

olduğu yönündedir. 

Coalinga depremi, 1982 yılında  (M=5,5) New 

Idria’da başlayan ve 1985 yılında (M=6,1) Kettleman 

Hills  North  Dome’da  sona  eren  üç  depremden 

birisini  temsil  etmektedir.  Üç  deprem  de  ters 

faylanmayla  ilgili  olup,  Coast  Range  altındaki 

GB’ya eğimli bindirme fayı ile uyumludurlar (Şekil 

10‐17). Üç depremin artçı deprem paternleri bitişik 

bölgelerde  olmuşsa  da  birbirleriyle  çakışmamıştır. 

Artçı  depremler  arasındaki  sınırlar  antiklinal 

eksenlerinin  kademeli  ötelenmelerine  denk 

gelmektedir  (Şekil  10‐38).  1983  depreminin  artçı 

bölgesinin  kuzeybatı  ucu  yakınındaki  odak 

mekanizmalarının  çözümleri,  Coalinga  ve  New 

Idria  antiklinalleri  arasındaki  kademeli 

ötelenmelerin  altında  KD  doğrultulu  sağ  yanal 

atımlı  faylanmaları ortaya çıkarmıştır  (Eaton, 1990; 

Stein ve Ekström  1992;  Şekil  10‐37). Bu  gözlemler, 

bireysel  depremlerin  sona  ermesine  neden  olan 

gömülü  bindirme  faylarındaki  yanal  rampaların 

varlığına işaret etmektedir. 

Coalinga  depremi,  yüzeyde  bir  kıvrıma 

neden olan gömülü  bindirme  faylanması  ile  ilgili  çok 

iyi  belgelenmiş  ilk  deprem  örneğini 

oluşturmaktadır.  Coalinga  depreminden  sonra, 

California’da  1987  Whittier  Narrows  depremi 

(M=5,9;  Şekil  5‐14)  ve  1994  Northridge  depremi 

(Mw=6,7)  olmuştur.  Her  iki  deprem  de  gömülü 

bindirme  fayları  üzerinde  meydana  gelmiştir. 

Nortridge  depreminin  yüzey  emareleri    Coalinga 

depremininkine  benzer  şekilde,  tavan  bloğunun 

yukarı  doğru  bükülmesi  şeklindedir  (Yeats  ve 

Huftile,  1995).  1991  Puerto  Limon  (Kosta  Rica) 

depremi  (MS  =  7,5)  kıyı  hattında  yukarı  doğru 

bükülme  oluşturmuşsa  da  yüzey  kırığı  meydana 

getirmemiştir. 1991 Racha  (Gürcistan) depremi  (MS 

=  7,0)  10  km  ya  daha  az  derinlikte,  310  dereceden 

daha  eğimli  bir  bindirme  fayını  harekete  geçirmiş 

fakat, yüzey kırığı oluşturmamıştır (Triep vd., 1995). 

Yüzeyde  kırık  oluşturmayan  ters  faylarla  ilgili 

kabuksal  depremler  nispeten  yaygın  olup,  artçı 

deprem  zonunun  çoğu  kısmında  yüzey  kırığı 

oluşturan  San  Fernando  depreminden  bile  daha 

yaygın olabilirler.   

 

 
 

Şekil 10-39. 1983 Coalinga depreminde oluşan eşsismik kot 
değişimlerinin kontur haritası. Kontur aralığı 50 mm’dir 
(Stein ve Ekström, 1992). 
 

 

14 Ekim 1968 Meckering Depremi  

(Batı Avusturalya; MS = 6,8) 
Deprem, Güneybatı  Sismik Zonu  adı  verilen 

deprem  etkinliği  yüksek  seviyede  olan  üst  kabuk 

üzerinde yer alan bir bölgede meydana gelmiştir. Bu 

zon  nispeten  düşük  topoğrafik  rölyefe  sahip  olup, 

herhangi bir majör tektonik yapı ile ilişkili değildir. 

Depremin  ürettiği  cisim  dalgaları,  depremin  odak 
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derinliğinin  3  km  olduğunu,  370  D’ya  eğimlenen 

K190B  doğrultulu  bir  ters  fay  üzerinde  meydana 

geldiğini  ve  3,3 m’lik D‐B  yönlü  bir  atıma  neden 

olduğunu göstermektedir. Bu eğim yönü, küçük bir 

doğrultu  atım  bileşeninin  gelişmesine  neden 

olmuştur (Vogfjord ve Langston, 1987). Fay düzlemi 

çözümü,  fayın  düzlemsel  olmadığına  işaret  eden 

büyük bir çift kuvvet olmayan bir bileşen olduğunu 

göstermiştir.  Ancak,  deprem  dalgalarını 

kullanılarak yapılan fay modeli düzlemsel bir fayın 

varlığına işaret etmekte; bu durum sismik enerjinin 

çoğunun  daha  önce  liste  halinde  verilen 

parametrelere  sahip  bir  faydan  boşaldığını  ortaya 

koymaktadır.  

 

 
 

Şekil 10-40. 1968 Meckering (Avustralya) depreminde 
oluşan yüzey kırığı. Oklar, batı bloğuna göre doğu 
bloğunun kayma vektörünü gösterir. Tavan bloğu 
tarafındaki sayılar fayın ölçülen eğim açısını temsil eder; 
dişler tavan bloğu tarafındadır. Noktalar, deprem sırasında 
çöken Backscarp zonunu çevreler (Gordon ve Lewis, 
1980). 
 

Depremde  oluşan  en  büyük  atım  miktarı 

Meckering  fayı  boyunca  gözlenmiştir.  Kavisli  bir 

bindirme  fayı olan bu  fayın uzunluğu 37 km olup, 

önemli miktarda  sağ yanal bileşeni bulunmaktadır 

(Gordon  ve  Lewis,  1980;  Şekil  10‐40).  En  büyük 

yerdeğiştirme miktarı fayın ortasında 2 m düşey ve 

1,5 m sağ yanal atım olarak ölçülmüştür. Fay 25‐550 

arasında,  ortalama  430  eğimlidir.  Splinter  fayı 

Meckering  fayının  önünde  yer  alan  bir  fay  olup, 

Meckering fayına benzerlik gösterir. Ancak, Splinter 

fayı genellikle < 300 eğimli olup, Meckering fayının 

dörtte  biri  kadar  atıma  sahiptir. Kayma  vektörleri 

sanki  fayın  yüzey  izinin  doğusunda  yer  alan  bir 

noktadan  yayılmış  gibi,  doğrultu  boyunca  değişir. 

Böylece,  fay  o  noktaya  göre  dairesel  bir  gidiş 

sergilemektedir  (Şekil  10‐40). Meckering  fayı  dört 

sağ  basamak  yapar.  En  büyük  sıçrama Meckering 

fayı  ile  Burges  fayı  arasında  yer  alır.  Bu  sağa 

basamaklar San Fernando fayındaki yanal rampaya 

benzer.  Ancak,  Burges  fayındaki  sağ  basamakta, 

kırıklar  Posterior  ve  Robinson  fayları  olarak 

basamağın  doğu  ve  batısına  kadar  uzanmıştır. 

Kayma  çizikleri  Burges  fayındaki  hareketin  iki 

evreli olduğunu; ilk önce ters faylanma, daha sonra 

sağ yanal faylanmanın olduğuna işaret etmektedir.  

Chordal  fayı  boyunca  kırıklar,  depremden 

sonraki  altı  ay  süresince  oluşmuştur.  Bu  fay 

üzerinde  23  cm  sağ  yanal  ve  15  cm  eğim  atımlı 

normal atım gelişmiştir. Backscarp zonu, Meckering 

fayının  her  iki  ucunu  bağlayan  yaklaşık  4  km 

genişlikte  çökmüş  çizgisel  bir  zondur.  Fayın  doğu 

sınırını  oluşturan  bu  zon  çok  sayıda  küçük  çekme 

kırıkları içermektedir. 

Jeodetik  ölçümler,  bindiren  bloğun  batısında 

7,6  cm’lik bir  çökmenin olduğunu göstermiştir.  1,6 

m’lik maksimum yükselme fay izinin yaklaşık 2 km 

doğusunda  gözlenmiştir.  Yükselme  bu  noktadan 

doğuya  doğru  sıfıra  doğru  azalmış  ve  Backscarp 

zonu deprem sonucu çökmüştür. Deprem genellikle 

yükselme ve disk biçimli bir kütlenin doğuya doğru 

tiltlenmesi  sonucu  oluşmuştur;  yükselme  şekli, 

bindirme  ve  yanal  kayma  bu  disk  biçimli  yapının 

saat yönünün tersinde dönmeye neden olmuştur.  

Vogfjörd  ve  Langston  (1987),  özellikle 

Avusturalya  kalkanının  bu  kesiminde  düşük  ısı 

akısı yaklaşık 30 km derinlikte kırlgan‐plastik geçiş 

zonunun  varlığına  işaret  ettiği  için,  deprem 

kırığının  kabuğun üst  birkaç  kilometresi  içerisinde 

olmasının  nedenini  araştırmışlardır.  Depremden 

sonra  yerinde  yapılmış  gerilme  ölçümleri,  yüksek 

seviyede  yatay  ana  sıkışma  gerilmesinin  olduğuna 

ve  en  büyük  ana  sıkışma  gerilmesinin  K770D 

yönelime  sahip  olduğuna  işaret  etmiştir  (Denham 

vd.,  1980).  En  küçük  sıkışma  gerilmesi  dışmerkez 

yakınında ölçülmüştür. Bu durum, depremin yerel 

yatay  gerilmeleri  boşalttığına  işaret  eder.  Bunun 

anlamı,  depremin muhtemelen  kaynağının  yüksek 

yatay  gerilmeler  olmasıdır.  Bu  bölgede,  yük 

gerilmesi    olan  en  küçük  ana  gerilme  3  olup, 

derinliğe bağlı olarak 1 den daha hızlı artmaktadır. 

Bu yüzden, derinliğe bağlı olarak 1 ve 3 arasındaki 

fark  en  aza  iner. Bu durum  ise, maksimum kesme 

gerilmesinin  azalımına  yol  açar  (Vogfjörd  ve 

Langston,/1987). 
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Şekil 10-41. 1896 Rikuu depreminde (kuzey Honshu, M=7,2) oluşan yüzey kırıkları. Noktalı tarama, dağ etekleri de dahil 
olmak üzere havzaları gösterir. 1896 yüzey kırığı devamlı çizgiler ile gösterilmiştir. İnaktif silsile-cephesi fayı noktalı çizgi ile 
işaretlenmiştir. 1896’da Mahiru Silsilesi’nin doğu yakasındaki Kawafune ters fayı da hareket etmiştir. Kontur aralığı 500 
m’dir. İç şekildeki VF volkanik yayın cephesini temsil eder (Ikeda, 1983). 
 

TERS FAYLARIN YAPISAL VE 

JEOMORFOLOJİK GÖRÜNÜMLERİ 
 

Harita Görünümleri ve Bölgesel 

Topoğrafya 
 

Sırt ve Havza Bölgesi 
Kuzey  Amerika’nın  Havza  ve  Silsile 

Bölgesi, havzalarla ayrılmış  fay bloklu dağlardan 

oluşur (Şekil 9‐11, 9‐12). Dağlar yükselmiş ve dağ 

önündeki  normal  faylar  boyunca  havzalar 

çökmüş  olup,  tüm  bölge  genişlemeye 

uğramaktadır.  Ancak,  havzalarla  ardalanan  fay 

bloklu  dağlık  birkaç  bölge  yatay  sıkışmaya 

uğramakta ve sırt önleri normal faylardan ziyade 

ters  faylarla  denetlenmektedir.  Böyle  bir  bölge 

Yeni  Zelanda’nın  Güney  Adaları’nda,  Orta 

Otago’da  bulunmaktadır.  Bu  bölgede,  sırt 

uzunluğunun sırt genişliğine oranı 5:1 ya da daha 

azdır.  Bu  oran  kıvrım  ve  bindirme  kuşaklarına 

göre düşüktür (Şekil 7‐9, 10‐21). Bu tür morfolojik 

yapılar Yeni Zelandalı  jeomorfologlar  tarafından 

sırt  ve  havza  bölgesi  olarak  adlandırılmıştır.  Bu 

terim  burada,  ters  fayların  egemen  olduğu 

bölgeleri  normal  fayların  egemen  olduğu 

bölgelerden ayırmak için kullanılmaktadır.  
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Sırt ve havza  topoğrafyası Yeni Zelanda’da 

Güney Adaları’nın kuzeybatı kesimi (Şekil 10‐20), 

Arjantin’in  kuzey  batısındaki  Pampean  Dağ 

Kuşağı,  Honshu’nun  kuzeyi  (Japonya;  Şekil  10‐

41),  Japonya’nın  güney  batısındaki Kinki Üçgeni 

(Şekil  10‐28),  İran’ın  kuzey doğusu  (Şekil  10‐27), 

Çin’in batısında Nan Shan ve Qilian (Şekil 10‐25), 

ve California’da Transverse Silsilesi bölgesindeki 

ters  faylarla  temsil  edilmektedir.  Papua  Yeni 

Gine’de Darai Platosu  (Şekil  10‐11) ve Hindistan 

doğusunda Himalayalar  cephesinin  güneyindeki 

Shillon  Platosu’nda  ince  kabuklu  kıvrım  ve 

bindirme  kuşağının  yakınında  ters  fayla 

sınırlandırılmış  bir  sırt  yer  almaktadır.  İran’ın 

kuzeydoğusu,  Arjantin’in  kuzeybatısı,  Kinki 

Üçgeni  ve  Transverse  Silsilesi  bölgesinde  aynı 

bölgede  hem  ters  faylar  hem  de  doğrultu  atımlı 

faylar  oluşmuştur.  Yeni  Zelanda  ve  Transverse 

Silsilesi bölgesinde  sırt ve havza  alanı  ana  levha 

sınırı  doğrultu  atımlı  faylara  komşudur.  Nan 

Shan‐Qilian  Shan  sırtları  kuzeybatıda  levha  içi 

Altın Dağ doğrultu atımlı fayı ve güneydoğudaki 

Haiyuan doğrultu atımlı  fayının olduğu kesimde 

sona ermişlerdir.  

Sırtları  sınırlayan  ters  fayların  izleri, 

doğrultu  atımlı  faylardan  farklı  (Şekil  7‐9)  ve 

normal  faylarda  olduğu  gibi  düzensizdir.  Bu 

nedenle,  uydu  görüntülerinden  doğrultu  atımlı 

faylara göre ters fayları tanımlamak daha güçtür. 

Ancak,  dağ  önü  yılankaviliği  faylanmanın  yeni 

olduğunu  göstermesi  açısından  önemlidir. 

Çünkü, geniş kavis ya da  tarak biçimli sırt önleri 

sadece  olgun,  aktif  olmayan  dağ  önü  ile  ilgili 

aşınım  derecesine  işaret  etmez;  fay  izinin 

düzensizliğini  de  gösterebilir  (Şekil  7‐9). Ancak, 

dağ  önü  yılankaviliği  dikkatlice  kullanılmalıdır. 

Çünkü,  zamanla  aktif  fay  havzaya  doğru  göç 

ederek  dağ  önünden  uzaklaşabilir  (Ikeda,  1983; 

aşağıda ayrıntılı olarak açıklanmaktadır). Ayrıca, 

aktif  fay  izleri süreksiz olabilir; çünkü, derindeki 

bir  ters  fay  yüzeyde  kırık  yerine  kıvrım  ya  da 

monoklinal  fleksür  şeklinde  görünebilir. 

Japonya’nın kuzeyindeki Senya  fayı  (Ikeda, 1983; 

Şekil  10‐41),  İran’ın  kuzey  doğusundaki  Tabas 

fayı  (Berberian,  1979)  ve  güney  California’daki 

San  Fernando  fayında  (Şekil  10‐31)  olduğu  gibi, 

tarihsel  dönemde  olmuş  ters  faylanmalı 

depremlere  ait  yüzey  faylanması  süreksiz  olarak 

gelişmiştir. 

Yeni  Zelanda’da  Orta  Otago  bölgesindeki 

gibi yarı kurak iklimde şistlerin üst seviyesindeki 

yaygın,  iyi  korunmuş  Kretase‐Tersiyer  dönemi 

aşınım  yüzeyi,  yükselmiş  sırtların  tektonik 

konfigürasyonunun  kolaylıkla  görünmesini 

sağlayan kılavuz seviyeleri  temsil eder  (Şekil 7‐9, 

10‐21; Yeats, 1987). Dunstan ve Pisa sırtları, sadece 

doğu  kenarlarından  Dunstan  ve  Pisa  fayları 

tarafından  sınırlandırılmışlardır.  Bu  nedenle, 

sırtların kuzey batı tarafları geriye hafif eğimli ve 

güney doğu tarafları ise dik eğimlidir. Kanatlarda 

yer alan Cromwell ve Manuherikia havzaları sınır 

faylarına  yakın  havza  eksenleri  olan  asimetrik 

havzalardır. Kuzeybatıda kanatta yer alan her bir 

sırt ve havza yatay bir eksen etrafında dönen  tek 

bir  bloktan  oluşur.  Raggedy  Range  ve  Little 

Rough  Ridge  dağ  önü  yüzey  faylanmasını 

olmadığı  ya  da  küçük  olduğu  uzun  yükselim 

alanlarıdır.  Ancak,  bu  yükselim  alanları  yüzeye 

kadar  ulaşamayan  faylar  tarafından  denetlenmiş 

olabilirler. Honshu kuzeyindeki Mahiru Range’de 

(Şekil 10‐41) olduğu gibi, sırtın her  iki kenarında 

faylar yer almaktadır. 

Diğer  sırt  ve  havzalar  da  nispeten  düşük 

uzunluk‐genişlik  oranlarına  sahiptirler. Örneğin, 

İran’ın ortasında uzunluk/genişlik oranı 4:1 (Şekil 

10‐27)  ve  Çin’in  kuzey  batısında,  Altın  Dağ  ve 

Haiyuan  fayları arasında bu oranlar 4:1’den 7:1’e 

kadar  değişmektedir  (Şekil  10‐25).  İran,  Çin’in 

kuzeybatısı  ve  Transverse  Silsilesi  bölgesinde 

olduğu  gibi,  tüm  bu  bölgelerde  sırt  ve  havzalar 

doğrultu  boyunca,  genellikle  doğrultu  atımlı  bir 

fayda sona ermektedirler. 

                  

Kıvrım ve Bindirme Kuşakları 
Sırt  ve  havza  topoğrafyasına  sahip 

bölgelerden  farklı  olarak,  kıvrım‐bindirme 

kuşakları  Apalaşlar  ve  Kanada’daki  Rocky 

Dağları’ndaki  klasik  ince  kabuklu  kıvrım  ve 

bindirme  kuşakları  gibi,  genişliklerine  göre 

nispeten uzun olan sırtlar ve havzalardan oluşur. 

Ana  Sınır  bindirmesi  ile Himalaya  Cephesi  fayı 

arasında  Alt  Himalayalar’da  uzun  antiklinal 

sırtları bulunur. Himalaya Cephesi fayı, büyük bir 

bölümü  gömülü  bindirme  fayı  şeklinde  olduğu 

için, yüzeyde süreksiz bir biçimde uzanır (Nakata, 

1989).  Eteklerdeki  yapı,  dağların  altına  doğru 

eğimlenen ve kıvrımlanma oluşturmayan bir dizi 

bindirme  faylarından  oluşur.  Burada,  Alt 

Himalayalar’daki  genç  deformasyon  kuşağı 

birkaç  kilometreden  daha  geniş  olmayıp,  etekler 

Indo‐Ganj Ovası’nda aniden yükselir. 

Kuzeybatı  Hindistan  ve  güney‐orta 

Nepal’daki Himalaya cephesi fayının iki segmenti 

güneybatıya  dalımlı  kıvrımlar  ve  kuzeybatı 

Hindistan’da  100  km’den  daha  geniş  geniş  bir 

deformasyon kuşağı oluştururlar (Şekil 10‐3). Dağ 

önü bir ya da  iki kenarında süreksiz faylanmayla 
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sınırlandırılmış  bir  antiklinal  şeklinde  olabilir; 

kuzey  kenarında  yerel  olarak  dun  adı  verilen 

geniş  bir  senklinal  vadisi  uzanır  (Nossin,  1971; 

Şekil 10‐42). Büyük Himalaya Akarsuları dun’un 

içerisine  girer  fakat  hızlı  bir  şekilde  yükselen 

antiklinale  karşı  akış  yönlerini  uyduramadıkları 

için,  senklinal  eksenine  paralel  olarak  akarlar 

(Şekil 10‐42; Yeats vd., 1992).  

 

 
 

Şekil 10-42. Doon Vadisi’nin (Dehra Kumulu) jeolojik haritası. Siwaliks ve Dharmsala, Himalaya deformasyonu ve yükselimi 
ile ilgili cephe önü sedimentleridir. İki büyük nehrin (Yamuna ve Ganga) su bölümü çizgisinin kumul içinden geçtiğine ve bu 
nehirlerin Mohand antiklinalini geçme yerine etrafını dolaştıklarına dikkat ediniz (Yeats ve Lillie, 1991).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Şekil 10-43. Süleyman Silsilesi (Pakistan) cephesinde aktif 
antiklinaller. Daha büyük olan antiklinal eski akarsularla 
kesilmiş; tabandaki daha küçük olanı ise güney uçta 
akarsuların yönünü değiştirmektedir. Indus Nehri sel 
düzlüğü sağ tarafta yer almaktadır; nehir, yükselen yapılar 
tarafından doğuya akmaya zorlanmaktadır. Landsat 
görüntüsü 2691-04555. 
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Şekil 10-44. Şekil 10-41’deki kesit çizgisi boyunca jeolojik (alt) ve Bouguer gravite (üst) enine kesitleri. Senya formasyonu 
cepheye doğru kalınlaşırken alttaki Miyosen kayalarının kalınlaşmaması, silsile cephesi fayının (MBF) Senya formasyonunun 
çökelimi sırasında geliştiğine işaret eder. FAF: 1896 yılında hareket eden cephesel aktif fay (Ikeda, 1983). 

 

Aktif  antiklinaller  Pakistan’da  Salt  Range 

önünde  (Yeats  ve  Lillie,  1991),  Tayvan’da  kıyı 

düzlüğünde  (Suppe,  1987),  Alt  Andlar’ın 

eteklerinde,  California  Kıyı  Silsilesi’nin  doğu 

kanadında  (Şekil  10‐16)  ve  Çin’de  Tiyanşan’ın 

kuzey ve güney eteklerinde (Feng vd., 1991; Avouac 

vd.,  1993;  Şekil  10‐23)  alüvyonlar  içerisinde 

yükselirler.  Tüm  bu  bölgelerde  uzunluk‐genişlik 

oranları çok büyük olan antiklinaller bulunur ve bu 

nedenle  kıvrım‐bindirme  kuşakları  oluştururlar. 

Güney  Washington  Eyaleti’ndeki  Yakima  kıvrım 

kuşağı  da  bir  kıvrım  ve  bindirme  kuşağı  olabilir. 

Ancak,  buradaki  ilişkiler  çok  açık  değildir. 

Himalaya  dun’larını  engelleyen  antiklinallerden 

farklı  olarak,  antesedan  akarsular  kuzey Tiyanşan, 

California’da Coalinga ve Ventura antiklinalleri ve 

1980 El Ansam depreminin olduğu Cezayir Tellian 

Atlası’ndaki  Sara  El  Maaruf  antiklinalinde  ön 

antiklinalleri enine keserler.      

  

Doğrultuyu Kesen Faylanma Göçü 
Ters faylar zamanla genellikle havzaya doğru 

göç  ederler.  1896 Rikuu  depreminde  (Ikeda,  1983) 

kırılmış  olan  Senya  fayı  (kuzey Honshu,  Japonya) 

bu  tür  göçe  en  iyi  örnek  olarak  verilebilir.  Senya 

fayı  Mahiru  Dağ  Kuşağı’nın  yakınındaki  Yokote 

havzasının  doğu  kenarında  yer  alır  (Şekil  10‐41). 

1896  depremi  Yokote  havzasındaki  doğuya  doğru 

kalınlaşan  Pliyosen(?)  tabakalar  kaması  (Senya 

Formasyonu)  ile Mahiru  Dağ  Kuşağı’nın Miyosen 

yaşlı  sedimenter  ve  volkanik  kayaları  arasındaki 

dağ  önü  sınır  fayında  (Ikeda  tarafından  ana  sınır 

fayı,  MBF  olarak  adlandırılmıştır)  yüzey  kırığı 

oluşturmamıştır  (Şekil  10‐44). Dağ  önü  fayı  Senya 

Formasyonu’nun  depolanması  sırasında  aktif 

olmuş,  fakat  Geç  Kuvaterner  yaşlı  seki  çökelleri 

tarafından  uyumsuz  olarak  örtülmüştür  (Şekil  10‐

45).  Hareket  havzaya  Senya  fayına  doğru 

değişmiştir  (Ikeda,  1983).  Faylanma  Mahiru  Dağ 

Kuşağı’na  doğru  geriye  tiltlenen  Senya 

Tepelikleri’nin  yükselimi  ve  dağ  kuşağına  bakan 

ters  faylar  şeklinde  gelişmiştir  (Şekil  10‐45). 

Ikeda’ya  (1983)  göre,  gerilme  bir  tabakalanma 

bindirme  fayı  oluşturan  Yokote  havzasındaki 

sedimenter  kayaların doğuya  eğimlenen  tabanında 

yoğunlaştığı  için,  havzaya  doğru  bir  göç 

oluşmuştur.  Ikeda’nın  ters  faylanmanın  havzaya 

doğru  göçü  ile  ilgili  model  Şekil  10‐46’da 

gösterilmektedir. 

Faylanmanın  havzaya  doğru  göçüne  örnek 

olarak Kinki Üçgeni  (Ikeda,  1983;  Sangawa,  1986), 

Orta Otago (Beanland ve Berryman, 1989) ve kuzey 

San  Fernando  Vadisi’ndeki  Sylmar  havzası 

verilebilir. 1971 San Fernando deprem kırığının batı 
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kısmı  Sylmar  havzası  içerisinde  yer  almış;  1971 

deprem kırığı dağ önünden ziyade  tabakalanmaya 

paralel  olarak  gelişmiştir  (Ikeda,  1983;  Şekil  10‐31, 

10‐47).  1971  depreminde  faylanma  Sylmar 

havzasında  Pelyistosen  yaşlı  birimlerin  (Qs) 

tabanına  yakın  oluşmuş  ve  Santa  Susana  fayı 

yeniden  hareket  etmemiştir.  Santa  Monica 

Dağları’nın  güney  silsile  cephesinde,  aktif  fay 

Newport‐Ingewood  fayının  batısındaki  fay 

sarplıklarını  oluşturacak  şekilde,  Los  Angeles 

havzasında  güneye  doğru  basamak  yapmakta  ve 

Newport‐Ingewood  fayının doğusunda bir gömülü 

fayın  (Wilshire  fayı)  üzerinde  geniş  bir  bükülme 

oluşturmaktadır  (Hummon  vd.,  1994).  Çin’de 

Tiyanşan’ın  kuzey  ve  güney  eteklerinde  ve 

Himalayalar’ın önünde  en genç kıvrımlar dağ önü 

ile uyumlu olup, Geç Kuvaterner yaşlı  alüvyonları 

deforme etmişlerdir. 

 

 
 

Şekil 10-45. Mahiru Silsilesinin batı eteklerinde geç Kuvaterner deformasyonu; yer için bkz. Şekil 10-41. Paternsiz alanlar 
Senya formasyonu da dahil olmak üzere temel kayası; konturlu yerler geç Kuvaterner çökelleridir. T1, T2, T3 yaşlıdan gence 
doğru sekileri ifade eder; oklar tilt yönünü gösterir. Kontur aralığı 10 m olup, sadece sekiler ve alüvyon için verilmiştir (Ikeda, 
1983). 
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Şekil 10-46. Ters faylı silsile cepheleri boyunca bindirme cephesinin göçünü ve eşlikçi deformasyonu gösteren enine kesit 
(Ikeda, 1983). 
 
 

 

 
 

Şekil 10-47. Doğu Ventura Havzası’nda (California) Santa Susana-San Cayetano fay sisteminin segmentlerine ayrılması. Tvs: 
Paleojen çökelleri; Tr, Tm, Tmm, Tt: Miyosen-Alt Pliyosen çökelleri; Tf: Pliyosen çökelleri (segmentler arasındaki tavan 
bloğunda) (Teats vd., 1994). 
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Ancak,  1971  San  Fernando  depreminin 

batısında Santa Susana fayının en genç aktif kolu 

Santa  Susana  Dağları’nın  dağ  önü  boyunca 

uzanmamakta;  dağ  kuşağının  içerisinde  yer 

almaktadır.  Santa  Susana  fayı  yer  yüzeyine 

yaklaşırken,  yataya  yakın  bir  yükseklik 

oluşturacak  şekilde  bükülme  göstermektedir. 

Çünkü,  1994  Northridge  depremi  ile  aktif  hale 

geçen  güneye  eğimli  gömülü  bir  bindirme  fayı 

tarafından kıvrımlanmaya uğratılmıştır  (Yeats ve 

Huftile, 1995; bkz. Şekil 10‐32a). Daha genç bir fay 

bu  kavisli  fayı  kesmiş  ve  dağ  kuşağı  içerisinde 

yüzeye  çıkarmıştır  (Şekil  10‐48; Yeats  vd.,  1994). 

Himalayalar  önü  kuzeyinden  uzakta  yer  alan 

Pakistan  Peşaver  havzasında  bindirme  sonucu 

dışa  çıkmış  istifler  bulunmaktadır  (Şekil  10‐3; 

Yeats ve Hussain, 1989).    

 

Segmantasyon 
Bir  deprem  sırasında  bir  fay  zonunun  ne 

kadar  kırılacağını  tahmin  etmek  jeolojik  açıdan 

mümkün  müdür?  Bölüm  9’da  olduğu  gibi, 

deprem  kırıklarının  başlangıç  ya  da  bitiş 

noktalarındaki  jeolojik  izlerini  araştırmak  için 

birkaç depremin kırık zonları incelenmiştir. 

1971 San Fernando  (California) depreminin 

odak  noktası  Santa  Susana  fayında  yanal  bir 

rampa  yakınında  yer  almış  ve  faylanma doğuya 

doğru  yayılmıştır  (Şekil  10‐32).  Bu  yanal  rampa 

Chatsworth  segment  sınırı  olarak  Şekil  10‐47’de 

gösterilmiştir.  Santa  Susana  fayı  batıda  1976 

yılında orta büyüklükte bir deprem üretmiş olan 

ve  Gillibrand  Canyon  segment  sınırı  olarak 

adlandırılan  diğer  bir  yanal  rampada  sola 

basamak  yapmaktadır  (Şekil  10‐47).  Gillibrand 

Canyon yanal rampası kuzey doğuya San Gabriel 

fayına doğru devam  eden 1994 öncesi bir  sismik 

zon  olarak  bilinmektedir.  1994  Northridge 

depreminin  güneye  eğimli  artçı  deprem  zonu 

batıya  doğru  bu  yanal  rampada  sona  ermiştir; 

daha  batıdaki  artçı  depremler  muhtemelen 

kuzeye  eğimli  bir  fay  olan  Santa  Susana  fayı  ile 

ilgilidir.  

Daha  batıda,  Santa  Susana  fayı  yüzeyde 

sona ermekte ve kuzey‐güney yönlü kısalma Sana 

Cayetona ve Oak Ridge faylarında gelişmektedir. 

Bu  yerdeğiştirme  transfer  zonu,  sismojenik 

derinliklerde  sağa  basamaklı  bir  yanal  rampa 

olabilir;  Şekil  10‐47’de  bir  segment  sınırı  olarak 

adlandırılmıştır.  Bu  sınır,  1994  Northridge 

depremi  artçı  sarsıntılarının  batı  kenarını 

oluşturmaktadır. 

Şekil  10‐47’de  tanımlanan  segmentlerin 

herbiri,  tavan bloklarında belli bir yapısal özellik 

göstermektedirler; segment  içerisindeki kıvrımlar 

ve  faylar  segment  sınırlarında  sona  ermektedir. 

Örneğin,  Hopper  ve  Sylmar  segmentleri  taban 

bloklarında  Pleyistosen  yaşlı  kalın,  denizel 

olmayan  istifler  içerir;  halbuki  arada  yer  alan 

segmentlerde bu kalın istif bulunmamaktadır.  

 

 
 

Şekil 10-48. Santa Susana Dağları’nın (Şekil 10-47’de 
Placerita segmenti), daha genç bir kol ile kesilen Santa 
Susana fayının kıvrımlanmış eski kolunu da gösteren 
jeolojik enine kesiti. Tepesinde üçgen olan düşey çizgiler 
kuyu konrtolünü gösterir. K: Kretase; Te: Eosen; Tm: 
Miyosen; Tf: Pliyosen; Qs: Pleistosen çökelleridir (Yeats 
vd., 1994). 
 

1982  New  Idria,  1983  Coalinga  ve  1985 

Kettleman  Hills  depremlerine  ait  artçı  deprem 

zonları  Coalinga  ve  Kettleman  Hills 

antiklinallerinin  yüzey  eksenlerinde  kademeli 

sıçramalarla  sınırlandırılmaktadır.  Bu  durum 

1982,  1983  ve  1985  depremlerinin  bu  kıvrımları 

denetleyen  gömülü  bindirme  faylarındaki  yanal 

rampalarla sınırlandığını göstermektedir (Stein ve 

Ekström,  1992).  Ancak,  1985  depreminin 

güneydoğu ucu Kettleman Hills North Domu’nun 

ekseninde  belli  bir  ötelenme  göstermemektedir 

(Şekil 10‐17). 1982 ve 1983 depremleri arasındaki 

kıvrım  ekseni  ötelenmeleri, Chatsworth  segment 

sınırındaki  San  Fernando  depreminin  doğrultu 

atımlı  artçı  şoklarını  (Şekil  10‐32b)  hatırlatan 

kuzeydoğuya eğimli doğrultu atımlı artçı deprem 

zonunu  içermektedir  (Şekil  10‐37).  Her  iki 

segment  sınırının  kuzeybatısındaki  ters 

faylanmalı  artçı  depremler,  Borah  Peak  depremi 

kırık zonunun kuzey batı ucundaki Willow Creek 
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Hills  ve  Warm  Spring  Valley’de  olduğu  gibi 

ikincil ya da sempatik kırıkları ile ilgili olabilir.  

1978 Tabas‐e Golshan depreminin ana şoku 

Shotori  Dağ  Kuşağı’nın  güney  ucundaki  yüzey 

kırığının  güney  ucundan  eğim  aşağı  kısmında 

başlamıştır  (Şekil  10‐27’de  konturlarla 

gösterilmiştir;  Berberian,  1979).  Yüzey  kırığının 

kuzey ucu, artçı depremler ve VII şiddetine eşit ya 

da  daha  büyük  hasar  bölgesi  Shotori  Dağ 

Kuşağı’nın  kuzey ucu  yakınında  yer  almaktadır. 

Bu  kuzeydeki  bölgede,  1978  yüzey  kırıkları 

süreksiz  bir  şekilde  gelişmiş  ve  en  kuzeydeki 

kırıklar,  ana  Tabas  fayının  eğimine  zıt  yönde 

güneybatıya  eğim  göstermiştir  (Berberian,  1979). 

1939  ve  1974  yıllarında  bu  kuzey  bölgede  hasar 

yapıcı  depremler  olmuştur.  Ancak,  Shotori  Dağ 

Kuşağı’nın  ana  bölümü  en  az  1100  yıldır  sismik 

olarak  suskun  kalmıştır.  Benzer  şekilde,  1896 

kuzey  Honshu  depremi  yüzey  kırığı  kuzey 

Japonya’daki  Mahiru  Dağ  Kuşağı  bitişiğindeki 

Yokote  havzasının  tüm  doğu  kenarı  boyunca 

gelişmiştir (Şekil 10‐41). 1896 kırığının güneyinde, 

havza  sona  ermektedir. Tazawa Gölü’nün güney 

doğusundaki ayrı bir  fay 1896 yılında kırılmıştır. 

Ancak,  bu  kırıktaki  toplam  ötelenme  ana  Senya 

fayındaki ötelenmeye göre küçük miktarda olup, 

önceki son deprem kırıklarının Yokote havzasının 

doğu  kenarındaki  fayla  ilgili  olduğuna  işaret 

etmektedir.  Bu  depremler  birkaç  on  kilometre 

uzunlukta  olan  sırtlar  ve  havzaları  sınırlayan 

faylarda olmuştur. Deprem kırığı sırt ve havzanın 

topoğrafik  olarak  son  bulduğu  nokta  yakınında 

sona ermiştir. 

Himalayalar cephesi ile ilgili segmantasyon 

büyük 1905 depremine ait kırık zonu kullanılarak 

yapılmıştır.  1905 depremi Ravi  ve Ganj  nehirleri 

arasındaki  Ana  Sınır  bindirme  fayının 

başlangıçlarına  karşılık  gelen  iki  ayrı  yüksek 

şiddet  merkezine  sahiptir  (Şekil  10‐3).  1905 

depremi kırık zonu kıvrımlanma ve dun vadileri 

şeklinde, Himalayalar’ın eteklerinin bir kısmında 

gelişmiştir  (Yeats  vd.,  1992).  Kırık  zonunun 

güneydoğu kenarını  temeldeki KD gidişli bir sırt 

(Hint  levhasını  altındaki  Delhi‐Hardwar  Sırtı) 

oluşturmaktadır.  1905  ve  1934  depremlerine  ait 

kırık  zonları  arasında,  Himalayalar  cephesi 

başlıca imbrike bindirme fay zonu şeklindedir.  

Zagros  kıvrım  kuşağının  altındaki  gömülü 

ters  faylardaki  depremler  Kazerun,  Borazjan  ve 

Balarud fayları gibi, kıvrımları verev olarak kesen 

doğrultu  atımlı  faylarda  sona  ermektedir 

(Berberian, 1995; Şekil 10‐5K, B). 

Özetle, California’da Transverse Ranges ve 

Coast  Ranges’da,  kademeli  sıçramalar  deprem 

kırık  zonları  sınırları  şeklinde  rol 

oynamaktadırlar. İran ve Japonya’da sırt ve havza 

bölgelerinde  depremler,  sırtlar  ve  havzaların  uç 

bölgeleri  ile  sınırlanan  tüm dağ önünü kırmıştır. 

Himalayalar  cephesinde,  dalan  Hint  kıtasal 

levhasındaki yapısal anizotropi 1905 deprem kırık 

zonunun doğu ucunu kontrol etmiş olabilir. 1905 

ve 1934 depremleri  ile ilgili kırık zonları, gömülü 

bindirme  fayları  ve  dun  vadileri  olan  geniş  bir 

cephe  fay  zonu  şeklinde  temsil  edilmektedir. 

Halbuki,  1905  ve  1934  kırıkları  arasındaki  bölge 

dar imbrike bindirme zonu şeklindedir.                 

 

Ters Faylarla ilgili Kıvrımlar 
 

Fleksürel Kayma Fayları 
Sıkışma  bölgelerinde  yüzeye  yakın 

deformasyonun  büyük  bir  bölümü  fleksürel 

kayma  (paralel)  kıvrımlanması  şeklinde  olur. 

Fleksürel kayma kıvrımlanması  ince, daha esnek, 

daha  az  sert  tabakalarla  ardalanma  gösteren 

nispeten daha sert  tabakalardan oluşan bir  istifin 

bir  ucundan  yüklenmesi  ve  sonuçta  mekanik 

olarak  zayıf  tabaka  düzlemlerindeki  kaymaya 

bağlı  olarak  tabakaların  bükülmesidir  (Bölüm  2; 

Şekil  10‐49a; Yeats,  1986a,  b). Tabaka kalınlıkları 

kıvrım  kemerlenme  bölgesinde  sabit  kalır  ve 

sıkılaşma  etkileri  dışında,  ilk  tabaka  kalınlıkları 

korunur. Bu tür kıvrımlar esasen tabakaya paralel 

kayma  sonucu  oluşur  ve  bu  tür  kıvrımlara 

fleksürel  kayma  kıvrımları  adı  verilir.  Kayma 

yüzeylerindeki kayma çizikleri tipik olarak kıvrım 

kemerlenme  bölgesine  dik  olarak  gelişir. Üstteki 

tabakalar  alttaki  tabakalar  üzerinde  senklinal 

kemerlenme  noktasından  uzaklaşacak  şekilde 

antiklinal  kemerlenme  bölgesine  kayarlar. 

Kemerlenme bölgelerinde kayma  sıfırdır. Kıvrım 

kollarında,  tabakalanma  faylarındaki  kayma 

miktarı kolların maksimum eğim miktarlarına ve 

büklüm  gösteren  herbir  tabaka  kalınlıklarına 

bağlıdır.  Bu  tür  tabakalanma  fayları  ya  da 

fleksürel  kayma  fayları  stratigrafik  ötelenme 

oluşturmadıkları  için,  açısal  uyumsuz  fleksürel 

kayma kıvrımları üzerine gelen bir  istif olmadığı 

sürece,  bu  yapıları  tanımlamak  çok  güçtür  ve 

devamlı  kıvrımlanma  bu  genç  çökellerin 

deformasyonuna neden olur  (Şekil  10‐49a). Genç 

çökeller,  alttaki  kıvrımlı  istifteki  tabakalanmaya 

paralel  faylar  tarafından  kesilebilir  ve  bitişikteki 

senklinal  eksenine  doğru  yukarı  hareket 

edebilirler.  Genç  çökellerin  senklinal  eksenine 

doğru  tiltlenme olasılığı yüksektir; böylece, eğim 

yönleri  alttaki  daha  şiddetli  kıvrılmanmış 

tabakalar/ile/aynı/yöndedir.
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Şekil 10-49. Fleksürel kaymalı kıvrımlanmaya eşlik eden ikincil faylanma. Üst: fleksürel kayma fayları. Alt: Eğilme momenti 
fayları (Yeats, 1986b’den değiştirilmiş olarak). 

 

 

 

 
 

Şekil 10-50. Fleksürel kayma fayları. (a) Giles Creek; Yeni Zelanda Güney Adası’nın kuzeybatısındaki Grey-Inangahua 
depresyonu. Düşey büyütme 2:1 (Suggate, 1957; Yeats, 1986a, b). (b) Santa Clara senklinali (Hentura Havzası, California) 
(Rockwell, 1983). 
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Fleksürel kayma faylanması, Suggate (1957) 

tarafından  Yeni  Zelanda’da,  kuzeybatı  Grey‐

Inangahua  çöküntüsünde  tanımlanmıştır  (Yeats 

1986a; Şekil 10‐50a). Erken Pleyistosen kadar genç 

denizel  ve  denizel  olmayan  tabakalar  içeren  bir 

yapısal  çukurluk  asimetrik  olarak  kıvrılmanmış 

ve  Papora  Dağ  Kuşağı’nda,  batı  kenarında 

faylanmıştır  (Şekil  10‐20).  Kıvrımlı  tabakalar 

bugünkü  akarsu  seviyesi  üzerindeki  belirgin 

sekileri  oluşturan  buzul  yıkama  çakılları 

(Tophouse  formasyonu)  tarafından  açısal 

uyumsuzlukla  örtülmüştür.  Çakıllar  bitişikteki 

klastik  tabakalarda  gelişmiş  senklinal  eksenine 

doğru  tiltlenmiş ve alttaki kıvrımlı  tabakalardaki 

tabakalanmaya  paralel  olan  ve  tavan  blokları 

senklinal  eksenine  doğru  yukarı  hareket  B’den 

F’ye  kadar  gösterilen  ters  faylar  tarafından 

kesilmişlerdir.  

Güney California’da Ventura havzasında da 

benzer  yapılar  oluşmuştur.  Santa  Clara 

senklinalinin  kuzey  kanadındaki  Pliyosen  ve 

Pleyistosen  yaşlı  tabakalar  değişik  yaşlardaki 

Kuvaterner  yaşlı  alüviyal  yelpaze  çakılları 

tarafından  açısal  uyumsuzlukla  örtülmüştür 

(Rockwell, 1983). Yelpazelerin yüzeyleri senklinal 

eksenine  doğru  tiltlenmiş  ve  alttaki  şiddetli 

kıvrılmanmış  tabakalardaki  tabakalanmaya 

paralel  faylar  tarafından  kesilmiştir.  Fayların 

yukarı  hareket  eden  tarafları  senklinal  ekseni 

tarafında  yer  almıştır  (Şekil  10‐50b).  Faylar, 

bitişikteki  tabakalanmanın  devrildiği  kısımlarda 

hiçbir ötelenme göstermemiş; tabakalanmanın dik 

olduğu  yerlerde  ters  ötelenmeler  meydana 

gelmiştir.  Süreklilik  gösteren  eski  yelpaze 

yüzeyleri  daha  çok  tiltlenmiş  ve  daha  yüksek 

sarplıklar  oluşturmuşlardır.  Yeni  Zelanda’daki 

yapılar  gibi,  alüviyal  yelpaze  çakıllarını  kesen 

faylar  alttaki  tabakaların  kıvrımlanması 

sırasındaki tabakalanma kayması ile ilgilidir.  

Tabakalanma‐kayma  fayları  ile  üstteki 

yataya  yakın  çakılları  kesen  faylar  arasındaki 

yapısal  ilişkiler kuzey  Japonya’da Shinano Nehri 

yakınındaki  taş  ocağında  da  gözlenmiştir  (Şekil 

10‐51; bkz. Ota ve  Suzuki,  1979). Taş ocağındaki 

dört  faydan  ikisi,  seki  çökellerindeki  çakıltaşları 

ile  ince  taneli  tabakalar  arasındaki  dik  eğimli 

dokanaklardan  yukarı  doğru  uzanmıştır.  Bu 

durum,  fleksürel  kayma  faylarının  geliştiği 

yerlerin dik  eğimli  tabakalar arasındaki mekanik 

farklılıklardan etkilendiklerini göstermektedir. 

1981  yılında,  Lompac  (California) 

yakınında,  diyatomit  taşocağında  muhtemelen 

üstteki  yükün  kaldırılması  sonucu  tetiklenmiş 

ML=2.5 büyüklüğündeki çok sığ bir deprem olmuş 

ve  tabalanma  düzlemi  ters  fayında  en  az  575 m 

uzunlukta  bir  yüzey  kırığı  meydana  gelmiştir 

(Yerkes vd., 1983). 

          

Eğilme Momenti Fayları 
Deformasyonlar,  kıvrımların  daha  sert  ve 

esnemiş  tabakalarında  da  olmaktadır.  Bu, 

uçlarında eşit ve zıt momentlerle bükülen elastik 

bir  levha gibi bir  tabakadaki deformasyon olarak 

düşünülebilir.  Dışbükey  taraflar  uzar  ve  çekme 

gerilmesine  uğrar;  ancak  içbükey  taraflar  kısalır 

ve  sıkışmaya uğrayarak  (Şekil 10‐49b) bir kuvvet 

çifti  ya  da  eğilme  momenti  oluşur.  Sıkışmaya 

uğrayan  levha  kısmı  ile  çekmeye  uğrayan  levha 

kısmı  arasında  ne  sıkışmanın  ne  de  gerilmenin 

olduğu nötür bir yüzey yer alır. Bükülmüş  levha 

içerisinde  herhangi  bir  düzeydeki  birim 

deformasyon  yaklaşık  olarak  nötür  yüzeyin 

üzerindeki ya da altındaki uzaklıkla orantılıdır ve 

levhanın  bükülme  yarıçapı  ile  ters  orantılıdır. 

Dışbükey  tarafta  en  küçük  gerilme  (σ3)  levha 

yüzeyine  teğet  ve  bükülme  eksenine  diktir. 

Halbuki, en büyük sıkışma gerilmesi (σ1) içbükey 

tarafta  bu  yönelimdedir.  Nötür  yüzey  levha 

merkezinde yer alırsa, gerilme  farkı  (σ1‐σ3) nötür 

yüzeyde  sıfırdır  ve  dışbükey  ve  içbükey 

kısımların  en  dış  kesimlerinde  maksimumdur. 

Levha  yapısal  olarak  izotrop  ve  homojen  ve 

kıvrımlanma  yukarı  doğru  ise,  sünme 

gerilmesinin  üzerindeki  ilk  kırılma  dışbükey 

yüzeylerde  genişleme  kırıkları  ya  da  normal 

faylar; içbükey yüzeylerde ise ters faylar şeklinde 

gelişir. Eğilme momenti  fayları  (Yeats, 1986a,b) adı 

verilen  bu  fayları  jeomorfolojik  olarak 

tanımlamak çok kolay olup, sığ kazılarda yaygın 

olarak  gözlenir.  Bazan  bu  faylardaki 

yerdeğiştirme  miktarlarının  bitişikteki  ana 

faydaki  yerdeğiştirme  miktarını  yansıttığı 

şeklinde yanlış varsayımlarda bulunulur.  

Philip ve Meghraoui (1983), 1980 El Ansam 

bindirme fayının  tavan bloğundaki normal faylar 

ve  gerilme  kırıklarının,  tavan  bloğundaki 

tabakaların  kemerlenme  şeklinde  bükülmesi  ve 

kıvrımlanması  nedeniyle  eğilme  momenti  ile 

oluştuğunu  belirtmişlerdir  (Şekil  10‐52).  Fay 

hareketinin  saf  eğim  atımlı  olduğu  yerlerde, 

normal  faylar bindirme  fayı  izlerine ve antiklinal 

eksenine  paralel  olarak  gelişmiştir.  Faylanmanın 

verev atımlı olduğu yerlerde ise, antiklinal ekseni 

boyunca kademeli şekilde normal faylı çöküntüler 

oluşmuştur.
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Şekil 10-51. Katakai yakınındaki (Niigata Bölgesi, Japonya) çok eğimli Uonuma Grubu’nu uyumsuz biçimde üzerleyen 
tiltlenmiş ve faylı Shinano Nehri sekisinin taş ocağı mostrası. Tabakalanma düzlemi fayları seki çökelleri içine doğru yukarı 
yayılmıştır; F1 ve F2 fayları Uonuma Grubu’nun konglomera ve ince taneli katmanları arasında yayılmıştır (Ota ve Suzuki, 
1979). 
 

Diğer  bölgelerde,  bükülme  momenti  fayları 

antiklinal  zirvelerinde yer  almaktadır. Washington 

Eyaleti  orta  kesimlerinde  Yakima  kıvrım 

kuşağındaki aktif Toppenish Ridge antiklinali kendi 

ekseni  boyunca  grabenler  içermekte  ve  senklinal 

ekseni yakınındaki kuzey kenarında alt kanadında 

ters faylar içermektedir (Campbell ve Bentley, 1981; 

Yeats  1986b).  Benzer  şekilde,  Çin’in  batısında, 

Qilian  Shan’da  alüviyonlar  içerisinden  yükselen 

antiklinaller,  antiklinal  zirvelerine  paralel  olan 

eğilme momenti  faylarının oluşumuna yol açmıştır 

(Myer, 1991; Şekil 10‐59b). 

Çöküntüleri  sınırlayan  normal  faylar  önemli 

bir derinliğe kadar uzanmayan  ikincil faylardır. Bu 

fayları denetleyen kıvrımlar da sismojenik derinliğe 

kadar uzanmazlar. Bu nedenle, bu yapıların büyük 

deprem üretmeleri olası değildir. 

Fleksürel kayma ve eğilme momenti faylarını 

denetleyen kıvrımlar, Bölüm 2’de açıklandığı üzere 

ana  faylarla  ilgili  olabilirler  ve  ayrıca  bu  faylar 

sismojenik  olabilir.  Gerçekten  asismik  olarak 

oluşmuş  fleksürel  kayma  ya  da  eğilme  momenti 

fayları  ile  ilgili  örnekler  bilinmemektedir.  Diğer 

yandan, California’daki Ventura Avenue antiklinali 

ve  Cezayir’deki  Sara  El  Maaruf  antiklinalinin 

depremlerle  ilişkili  olduklarına  ait  paleosismolojik 

izler bulunmaktadır. Fleksürel kayma kıvrımları ve 

ilgili  fleksürel  kayma  fayları    ve  eğilme momenti 

fayları  komşu  ya  da  bitişikteki  fayların  yaşları 

hakkında faydalı bilgiler sağlamaktadırlar. 

Kıvrımlar  ile  sismojenik  faylar  arasında 

birkaç  ilişki  bulunmaktadır:  (1) Yeni Zelanda’daki 

Grey‐Inangahua havzası ve California’daki Ventura 

havzasındaki Santa Clara senklinalinde olduğu gibi 

(Şekil  10‐50)  kıvrım,  yakındaki  ters  fayın  taban 

bloğunda  yer  almaktadır.  (2)  Coalinga’da 

(California)  olduğu  gibi  (Şekil  10‐17b)  kıvrım, 

derindeki  gömülü  bir  ters  fayı  örten  fay  ilerleme 

kıvrımı şeklinde gelişmektedir (Bölüm 2). (3) 1988 

Spitak  (Ermenistan)  depremi  ve  1980  El  Asnam 

(Cezayir)  depreminde  olduğu  gibi;  kıvrım,  yan 

tarafta  olan  bir  ters  fayın  tavan  bloğunda  yer 

almaktadırlar (Philip ve Meghraoui, 1983).        

     

Fay İzinin Tektonik Jeomorfolojisi 
Ters  faylar  karmaşık  bir  dizi  jeomorfolojik 

görünümler  oluştururlar.  Tavan  bloğu  taban 

bloğu  üzerine  bindiğinden,  ters  fayların 

morfolojileri  normal  fayların  morfolojilerinden 

çok  farklıdır.  Tavan  bolğu  taban  bloğu  üzerine 

çökebilir veya tavan bloğu taban bloğu üzerine bir 

tankın  paletleri  gibi  katlanabilir.  Bazan  da  fay, 

yüzeyi kırmak yerine yüzeyin altında düzleşir ve 

yüzeyde  geniş  bir  bükülme  oluşturur.  Bu 

karmaşıklardan  dolayı,  A.B.D.’nin  batısındaki 

Havza  ve  Silsile  Bölgesi’ndeki  normal  faylanma 

yaşını  tahmin  etmek  için  kullanılan  sarplık 

gerilemesi kriterleri (Wallace, 1977) genellikle ters 

fay sarplıkları için kullanılamamaktadır.  

Ters  faylarda  yeni  oluşmuş  sarplıklar  üç 

genel  başlangıç  yapısı  altında  sınıflandırılabilir. 

Tavan  bloğuna  dik  modelde,  fay  yüzeye  orta 

derecede  bir  eğimle  yayılır  ve  tavan  bloğunun 

asılı kısmı taban bloğu üzerine çöker (Şekil 10‐53a, 

b). Çökme,  serbest bir yüzey ve  tavan bloğunun 

kalıntılarından  oluşan  bir  döküntü  yamacı 

oluşturabilir.  Fayın  yüzeydeki  izi  anakayada  ise, 

her ne kadar  tavan bloğunda çekme çatlaklakları 

oluşsa da,  fay  sarplığı  korunabilir  (Şekil  10‐53a). 

Ancak,  bazan  Pakistan’daki  Salt  Range  önü 

bindirme fayı  (Yeats vd., 1984),  İran’daki Tabas‐e 

Golshan depremindeki  ters  fay  (Berberian,  1979) 

ve  1988  Tennant  Creek  (Avustralya) 

depremindeki ters fay (Crone vd., 1992) gibi, ters 

fay yüzey yakınında düşeye yakın olacak  şekilde 
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dikleşir.  Benzer  şekilde,  San  Fernando  depremi 

fayının Sylmar segmentindeki eğimler, artçı deprem 

zonunda  çıkıntı  yapacak  derecede  çok  büyüktür. 

Sharp  (1975),  bu  durumun  tavan  bloğundaki  içsel 

bir  deformasyonla  ilgili  olabileceğini  ve  uzak 

mesafedekine  kıyasla  fayın  yakınında daha  büyük 

bir yükselme bileşeninin olduğunu belirtmiştir. 

Tank paleti modelinde (Şekil 10‐53c, d), turba 

ve  toprak gibi yüzey malzemeleri  fay  içinde kalır ve 

tavan bloğunda zemin yüzeyi üzerine bindirir. Bu tip 

faylanma,  dom  oluşturan  olaylardan  önce  1980–

1981’de  St.  Helen  Dağı’nın  kraterindeki  domdan 

dışarı  doğru  hareket  eden  bindirme  faylarında 

gözlenmiştir  (Şekil  10‐54).  Bindirme  fayı  sarplığı 

ilerlerken,  kısmen  pekişmiş  volkanik  tefra 

çökellerine  ait  bireysel  parçalar  sarplık  yüzeyini 

üzerlemiş;  sarplığın  tabanında  tankın paletleri gibi 

fay  tarafından  kapanlanmış  ve  üzerlenmiştir. Yeni 

Zelanda’nın Güney Adası’nda Ostler fay sarplığının 

en dik kısmı sarplığın tabanında yer alır. Bu durum, 

faylanma sırasında yüzey malzemesinin kazıldığını 

gösterir  (Şekil  10‐55).  Benzer  yapılar  Spitak’da 

(Ermenistan) da  gözlenmiştir  (Şekil  10‐53c, d).  Fay 

izi  genellikle  taban  bloğuna  doğru  lob  şeklinde, 

dışbükeydir (Şekil 10‐54, 10‐55, 10‐56).  

 

 
 

Şekil 10-52. 1980 El Asnam (Cezayir) depremi sırasında gelişen eşsismik eğilme momenti fayları. Ana sismojenik bindirme 
fayı üzerindeki yerdeğiştirme, antiklinal tepesi boyunca grabenlerin oluşumu ile sonuçlanan, tavandaki antiklinal 
kıvrımlanması ile birlikte gelişmiştir. Grabenler noktalı tarama şeklinde gösterilmiştir. Bu grabenler antiklinal tepesine paralel 
(a, b) veya bindirme fayının sol atım bileşeninin olduğu yerlerde verev ve antiklinal tepesi boyunca sağa sıçramalıdır (c, d). 
Harita simgeleri: 1. Normal fay, 2. Çekme çatlağı, 3. Faylanmanın doğrultu atım bileşeni ile ilişkili kademeli çatlaklar, 4. 
Bindirme fayları ve basınç sırtları, 5. Eğimli katmanın doğrultu ve eğimi, 6. Yatay katman simgesi (Philip ve  Meghraoui, 
1983). 
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Şekil 10-53. Spitak Fayı (Ermenistan) boyunca fay sarplığı yapıları. (a) Basit bindirme sarplığı; (b) Tavan bloğu göçmesi 
sarplığı; (c) Basit basınç sırtı; (d) Sağ yönlü basınç sırtı; (e) Geri bindirmeli basınç sırtı; (f) Düşük açılı basınç sırtı; (g) 
Kademeli basınç sırtları. 1: Temel kayası, 2. yumuşak Kuvaterner çökelleri, 3: turba (Philip vd., 1992). 

 

Bazan,  fay  hiçbir  zaman  yüzeye 

ulaşamayabilir ve yüzey görünümü geniş, çizgisel 

bir  büklüm  şeklinde  olur.  En  üst  tabakadaki 

yerdeğiştirme,  geniş  bir  pekişmemiş  malzeme 

bölgesinde dağılabilir ya da  fay en üst  tabakanın 

tabanında  bir  tabakalanma  bindirmesi  şekline 

dönüşebilir;  faydaki  yerdeğiştirme  mostra 

ölçeğinde  fay  ilerleme kıvrımı  şeklinde, daha dik 

bükülme  eğimi  olan  yüzey  yakınında  olur. Yeni 

Zelanda’da Güney Adası’nda birkaç fay üzerinde 

geniş  bükülmeler  gözlenmiştir.  Daha  sonra  bu 

bükülme  üzerinde  yapılan  fay  kazısı,  son 

yerdeğiştirmenin  Pleyistosen  sonunda  olduğunu 

ortaya çıkarmıştır. Basit normal faylar için geçerli 

sarplık  gerilemesi  kriterleri  kullanılarak,  bu 

sarplıkları  ile  ilgili  yaş  tahminleri  yanlış  bir 

şekilde faylanmanın yaşı olarak verilmiş ve büyük 

yaşlar  elde  edilmiştir. Çünkü,  ilk  sarplık  bir  fay 

sarplığın  aşınımından  ziyade  bükülme  sonucu 

düşük bir yamaç eğimine sahiptir.  

 

 
 

Şekil 10-54. St. Helens Dağı kraterinde büyüyen bir dom etrafında 1981 yılında gelişen loblu ters faylar (fotoğrafın tepesine 
doğru). Açık renkli alan dom tarafında bir geri bindirme ile sınırlanmıştır (Chadwick ve Swanson, 1989). 
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Şekil 10-55. Ostler Fayı (Mackenzie County, Güney Adası, Yeni Zelanda). Fay, Güney Alpleri’nin doğu kesiminde yaşı 
14.000-20.000 yıl olan buzul çökelleri yüzeyini loblu şekilde keserek geçmektedir. Son hareket yaklaşık 3500 yıl önce 
olmuştur. Fayın ayrıntıları ön tarafta (sol) sıkışma kırışıklıkları ve arka planda (yukarı sağ) genişleme veya göçme yapıları 
şeklindedir. Ölçek için nakil hattına bakınız. Fotoğrafın yeri için bkz. Şekil 10-21 (fotoğraf: D. L. Homer, Yeni Zelanda 
Jeolojik Araştırmalar Kurumu). 

 

Gordon  ve  Lewis  (1980)  1968  Meckering 

(Avustralya)  deprem  kırığının  ayrıntılı  bir 

morfolojik  araştırmasını  yapmışlardır.  Yüzey 

kırıkları düşük rölyefli yarı kurak iklimin egemen 

olduğu  bir  bölgede  meydana  gelmiştir.  Bu 

bölgede,  bozuşmuş  Prekambriyen  yaşlı  kristalin 

kayaların  üzerine  ince  kum,  alüviyal  çökeller  ya 

da  ince bir çimenle kaplanmış bir toprak seviyesi 

gelmektedir.  Araştırmacılar,  Şekil  10‐57’de 

gösterilen  sekiz  tip  bindirme  fay  sarplığı  ayırt 

etmişlerdir. Araştırmacılar  tank paleti kazılmalar 

gözlememişler fakat, çimen ve toprak seviyesinin 

katlandığını  ve  bu  katlanmaların  dışbükey 

taraflarında  gerilme  çatlakları  olan  ilerleyen 

bindirme  levhası  önünde  biriktiklerini  fark 

etmişlerdir (Şekil 10‐57, örnek 2, 4 ve 6; ayrıca bkz. 

Şekil  10‐53f). Meckering’deki  genel  yapı,  her  iki 

tarafında  bindirme  fayı  olan  bir  basınç  sırtı 

şeklinde gelişmiştir; araştırmacılar ana bindirmeyi 

üst bindirme ve  tavan bloğuna bakan bindirmeyi 

de alt bindirme olarak adlandırmışlardır (Örnek 3 

ve  4)  (Burada  bu  yapılar  için  bindirmeye  geriye 

bindirme  terimi  tercih  edilmiştir.)  Sarplık 

morfolojisi;  fayın  bölgesel  yönelimine  göre 

sarplığın  yerel  yönelimi,  toprak  seviyesinin 

kalınlık ve mekanik özellikleri ile bitki örtüsünün 

kalınlığı  tarafından  kontrol  edilmiştir.  Spitak’ta 

(Şekil 10‐53d, f), Yeni Zelanda’daki Ostler fayında 

(Şekil  10‐55),  Meers  fayında  (Oklahoma)  ve 

Tennant Creek  (Avustralya) faylarında genişleme 

kırıkları da gözlenmiştir. 
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Şekil 10-56. 30 Mart 1986’da Marryat Creek depremi (Avustralya) sırasında oluşan fay sarplığının kuzey-güney kanadının 
verev hava fotoğrafı. Faydaki atım yaklaşık 0,5 m’dir. Fotoğraf, Kevin McCue’nun izniyle (Avustralya Sismoloji Merkezi, 
Maden Kaynakları Bürosu). 

 

Meckering  deprem  kırıklarının  harita 

paternleri  ile  ilgili  ayrıntılar  Şekil  10‐58’de 

verilmiştir.  Bu  paternler;  doğrultu  atım  bileşenli 

açılma kırıkları  ile bağlanmış kademeli bindirme 

fay  sarplıklarını  (Şekil  10‐58a),  basınç  sırtları  ile 

bağlanmış kademeli kırıkları  (Şekil 10‐58b; ayrıca 

bkz.  Şekil  10‐53g),  doğrultu  atımlı  faylarla 

bağlanmış kademeli bindirme fay sarplıklarını ve 

ardışıklı  olarak  üst  bindirme  fayları  ve  geriye 

bindirme  fayları  ile  sınırlandırılmış  basınç 

sırtlarını  (Şekil  10‐58d)  kapsamaktadır.  İlk  üç 

paternde  bireysel  sıkışma  yapılarının  harita  izi 

derinde  fay  doğrultusuna  verev  olup,  sıkışma 

yapıları  sağa  basamak  yapmaktadır;  fay  ters 

faylanma  yanında  sağ  yanal  doğrultu  atımlı 

bileşene  sahiptir.  Çift  ya  da  çok  sayıda  ters  fay 

izleri  yaygın  olarak  gözlenir  ve  bu  çok  sayıdaki 

ters  fayın  toplam  atımı  yakındaki  tek  bir  fay 

izindeki  atım miktarına  eşittir.  Tek  fay  izindeki 

atım  miktarı  genellikle  doğrultu  boyunca 

azalmakta  ve  diğer  paralel  fay  izindeki  atım 

miktarı  ana  fay  izi  ile  birleşinceye  kadar  sürekli 

artış  göstermektedir.  Diğer  sarplık  paralel  izle 

bağlantı göstermeksizin kaybolur.  

1932  Changma  deprem  kırığı  yakınında 

Çin’in  batısında  Qilian  Shan  civarındaki 

alüvyonlardan  yükselen  yeni  yapılar  daha  eski 

alüvyal yelpaze çökelleri ile temsil edilen belirgin 

bir morfolojik  patern  oluştururlar  (Meyer,  1991). 

Bindirme  fayları  tarafından  bükülme  ve  kesilme 

sonucu  tiltlenmiş  yelpaze  çakılları,  bindirme 

faylanması  sonucu  yelpaze  çakılları  ile  güncel 

yelpaze çakıllarının yanyana geldiği üçgen tabanlı 

üçgenimsi  bir  görünüm  oluşturmuştur  (Şekil  10‐

59a).  Geniş  yelpaze  çakılının  mostra  görünümü 

elmas biçimli olup, yelpaze çakılının eğimi eğilme 

momenti  normal  faylarına  işaret  eden  antiklinal 

ekseninden uzaklaşacak  şekilde gelişmiştir  (Şekil 

10‐59b).  Meyer  (1991)  bu  yapıları  SPOT  uydu 

görüntülerinden tanımlayabilmiştir. 

Niigata (Japonya) yakınında Shinano Nehri 

bölgesinde  Şekil 10‐60’da Shinkansen kıvrımında 

gösterildiği üzere, seki kıvrımlanmış ve antiklinal 

biçimi korunmuştur.                     

  

Fay Kazılarında Ters Faylar ve 

Kıvrımların Görünümleri 
Sığ  derinlikli  fay  kazıları  paleosismolojik 

araştırmalar (tarih öncesi depremleri yaşlandırma 
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ve  deprem  tekrarlanma  aralıklarını  saptama)  ve 

fay  sarplıkları  ile  basınç  sırtlarının  iç  yapısını 

tanımlamada  çok  faydalı  bilgiler  sağlamaktadır. 

Yüzey yakınında fay eğimlerinin değişken olması 

nedeniyle, araştırmacılar  ters  fay  sarplıklarını sığ 

derinliklerde  gözlemledikleri  zaman  ne 

bulacakları  konusunda  önemli  belirsizliklerle 

karşılaşırlar. Tavan bloğu çöker ya da taban bloğu 

üzerinde  bel  verirse;  fay,  yüzeyi  sarplığın  alt 

kısımlarında  bir  yerde  keser.  Fay  tank  paleti 

modeli  gösterirse  (Şekil  10‐53c);  fay,  sarplığın 

tabanında yüzeye kadar çıkabilir. Sarplık yüzeyde 

sadece  bükülme  şeklinde  görünüm  sunarsa, 

kazıda hiç bir zaman bir fay görülmeyebilir ya da 

kazı  derinliğinin  altında  atımı  sıfıra  azalacak 

şekilde  fay  düzleşebilir.  Fayın  pekişmemiş 

çakılları  kestiği  yerde,  kazıdaki  fay  dar  bir  zon 

içerisinde  yer  alabilir;  bu  dar  zon  içerisindeki 

kesme  gerilmesi  yatay  yönlü  kırıntıları  kesme 

zonuna paralel yönde olacak  şekilde yönlendirir. 

Bazan  faylanma  zonu  çakıllar  içerisinde  daha 

geniş  üst  seviyeler  oluşturur  ve  çakıl  birimin 

tavanı ya da tabanını bozmaktan başka doğrudan 

bir görünüm oluşturmaz. 

 

 
 

Şekil 10-57. 1968 Meckering depremi (Avustralya) sırasında oluşan ters fayların sarplık morfolojisindeki değişimler (Gordon 
ve Lewis, 1980). 
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Şekil 10-58. 1968 Meckering kırılmasının tipik fay paternleri (Gordon ve Lewis, 1980). 
 

Paleosismolojik  araştırma  amaçlı  fay 

kazılarının  yer  seçiminde  yaşlandırılabilecek 

malzeme  ve  uygun  stratigrafik  istifin  olduğu 

yerler  tercih  edilir. Akarsu  taşkın  ovası  çökelleri 

ya  da  fay  çöküntüsü  çökelleri,  akarsu  kanal 

çökelleri ya da akarsu drenajından uzakta yer alan 

çökellere  göre  çok  faydalı  bilgiler  sağlarlar.  Fay 

kazılarında,  daha  yüksek  fay  sarplıklarından 

ziyade  daha  alçak  fay  sarplıkları  tercih  edilir. 

Çünkü,  tavan  ve  taban  bloklarındaki  istifi 

karşılaştırmak ve hendek derinliği içerisinde tarih 

öncesi  deprem  izlerini  saptamak  daha  kolaydır. 

Öte  yandan,  daha  bir  küçük  sarplık  daha  az 

sayıda  depremlerle  ilgili  olabilir  ve  bazı 

depremler  teşhis  edilmeyebilir.  Ayrıca,  daha 

büyük  bir  sarplık,  depremin  büyüklüğünü 

yansıtacak  maksimum  atım  hakkında  bilgi 

verebilir.  
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Şekil 10-59. Eski fanglomeranın yükseliminin harita paterni. (a) Aktif ters fay boyunca yükselim (tabanı fay izi boyunca olan 
üçgenler paterni şeklinde), (b) Aktif antiklinal boyunca yükselim (açıortayları antiklinal tepesi boyunca eğilme momenti fayları 
şeklinde olan elmas paterni). Örnekler, batı Çin’in Qilian Shan piedmontuna aittir (Meyer, 1991). 
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Şekil 10-60. Nanokaichi’de (Shinano Nehri bölgesi, Niigata yakınları, Japonya) kıvrılarak bir antiklinale dönüşmüş nehir 
sekisinin (“Shinkansen kıvrımı”) verev hava fotoğrafı (Ota ve Suzuki, 1979). 
 

 
 

Şekil 10-61. Dunstan fay zonunda (Orta Otoga, Yeni Zelanda) hendek logu. Genel lokasyon için bkz. Şekil 10-21 (Beanland 
vd., 1986). 

 
Şekil  10‐61’de  Yeni  Zelanda’da  Güney 

Adası’nda Orta Otago’daki Dunstan fay zonunda 

açılmış  bir  fay  kazısı  verilmiştir  (Beanland  vd., 

1986).  A  ve  B  fayları  Tersiyer  yaşlı  sedimenter 

kayalardaki  tabakalanma  düzlemlerini  izlemekte 

ve  grovak  çakıllarının  bolluğu  ya  da  yokluğuna 

bağlı olarak ayırt edilmiş üstteki alüviyal yelpaze 

istifini  kesmektedirler.  A  fayı  grovak  şistlerden 

oluşan taban çakılını kesmiştir. Çünkü bu birimin 

tabanı  ötelenmiş  ve  üstteki  2 No’lu  şistli  çakılın 

tabanı  ötelenmemiştir.  Bu  durum,  2 No’lu  çakıl 

biriminin  faylanma  sonrası  çökeldiğine  işaret 
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etmektedir.  B  fayı  tüm  çakıl  birimlerini  kesmiş 

olup, bu yüzden A fayından daha gençtir. Ancak, 

grovak  şistli  çakıl  seviyesi  B  fayının  düşen 

bloğunda daha  kalındır. Bu durum, B  fayının A 

fayı ile aynı zamanda hareket ettiğine işaret eder. 

Dunstan  fay  zonunun  Dunstan  dağ  önünden 

ziyade  Manuherikia  havzası  içerisinde  yer 

aldığına  dikkat  ediniz.  Havzadaki  bu  fay 

sarplıkları,  dağ  önündeki  sarplıklardan  daha 

küçük  olup,  havzadaki Kuvaterner  çökelleri  dağ 

önündekilere  göre daha  ince  tanelidirler.  Bu  her 

iki  faktör  havzada  fay  kazısı  yapma  tercihi 

olmuştur. 

Sara El Maarouf antiklinalinin güney doğu 

kanadında  yer  alan  Qued  Fodda  fayı  1980  El 

Ansam  (Cezayir)  depremi  sırasında  kırılmıştır. 

Şekil  10‐62’de  bu  fayın  görünümünü  veren  fay 

kazısı duvarının fotoğrafı görülmektedir. Şekil 10‐

63’de  ise,  1980  öncesi  iki  deprem  izi  ile  ilgili 

Meghraoui  vd.  (1988)  tarafından  yapılan  yorum 

verilmiştir.  Fayın  her  iki  tarafındaki  b  ve  c 

birimlerinin  aynı  kalınlıkta  olması,  deprem 

kırığının  c  biriminin  çökelmesinden  sonra 

meydana  geldiğine  işaret  etmektedir.  d  ve  e 

birimlerinin  fayın  düşen  bloğunda  daha  kalın 

olması,  E7  ve  E8  olaylarının  bu  birimlerin 

çökelmesi sırasında ya da sonrasında oluştuğunu 

göstermektedir.  1980 depremi  ile  ilgili  faylanma, 

Şekil  10‐63’deki  en  alttaki  kesitte  görülen  fay 

sarplığını oluşturmuştur. Zamanla, erozyon tavan 

bloğundaki  birimlerin  tümü  ya  da  bir  kısmının 

aşınarak  yok  olmasına  neden  olabilir.  Nitekim, 

tavan  bloğundaki  d  ve  e  birimleri  önceki 

olaylardan  hemen  sonra  aşınarak  kaybolmuştur. 

Bu birimlerin radyokarbon yaş tayinleri faylanma 

olaylarının  yaşlarını  belir  sınırlar  içerisinde 

vermekte;  ancak,  doğrudan  faylanmanın  yaşını 

vermemektedir.  

 

 
 

Şekil 10-62. Sara El Maarouf antiklinalinin (Cezayir) güney kenarındaki ters fayı gösteren hendek duvarı;  fay, 1980 El 
Asman depremi sırasında hareket etmiştir. Hendek, Cheliff Nehri’nin antiklnali kestiği yer olan Iued Kanyonu’nun 1 km 
kuzeydoğusunda yer almaktadır (fotoğraf: M. Meghraoui; bkz. Meghraoui vd., 1988). 
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Şekil 10-63. Şekil 10-62’de görülen hendeğin yorumlanması. Birimler çoğunlukla alüviyal yelpazenin bir parçası olan siltli 
kumlar ile karışmış çaklıllardan oluşmaktadır. E7, E8 ve E9 hareket dönemleri, aşağı düşen taraftaki birimlerin artan 
kalınlıklarından hareketle tespit edilmiştir. Fay sarplığı oluşturan E9 1980 depremi sırasında oluşmuştur (Meghraoui, 1988). 
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Şekil 10-64. Cardrona Fayı’nın (Orta Otoga, Yeni Zelanda) Kawarau Nehri segmentinin hendek logu. Yan taraftaki karelaj 
boyutu  2 m’dir (Beanland ve Barrow-Hurlbert, 1988). 

 

Şekil  10‐64’de,  Yeni  Zelanda’da  Cardrona 

fayının  bir  segmentinde  yapılan  fay  kazısına  ait 

kesit  (genellikle  hendek  logu  olarak 

adlandırılmaktadır)  görülmektedir.  Bu  fay  kazısı 

fayın  tarihçesini açıklayacak niteliktedir. Fay kazısı 

batıya doğru eğimli bir  seki yüzeyindeki 2,8‐3,8 m 

yükseklikte doğuya bakan bir fay sarplığı üzerinde 

yapılmıştır.  Tavan  bloğunun  batıya  doğru  bel 

vermesi  ve  tiltlenmesi,  deformasyonun  onlarca 

metre genişlikte bir  zon  içerisinde olduğuna  işaret 

etmektedir. Bu seki yüzeyinde bir anakaya çıkıntısı 

(burada  görülmemektedir)  yer  almakta  ve  fay 

boyunca  hiçbir  yanal  ötelenme  göstermemektedir. 

Düşen  blokta,  küçük  bir  dere  tarafından 

oluşturulmuş bir yelpaze sekiyi örtmüştür. Fay kazı 

duvarında,  şistler  Kawaru  Nehri’nin  çakılları 

tarafından örtülmüştür. Bu çakıl biriminin üzerine 2 

m  kalınlıkta  taşkın  ovası  kum,  silt  ve  killeri 

gelmiştir. Bu  taşkın ovası  çökellerinin üzerinde  ise 

21.000±1600  yıl  yaşında  toprak  seviyesi  yer 

almaktadır.  Bu  toprak  seviyesi  ise  10,500±600  yıl 

yaşındaki,  diğer  bir  toprak  seviyesi  olan  lösler 

tarafından  örtülmüştür.  Kazıdaki  en  genç  birim, 

sarplıktan  türemiş  kolüviyal  malzeme  olarak 

yorumlanan  kötü  boylanmalı,  çakıllı  kumdur.  Bu 

birimin üzerinde güncel toprak seviyesi gelişmiştir. 

Şekil 10‐65’de Beanland ve Barrow‐Hurlbert  (1988) 

tarafından bu hendekle ilgili yorum görülmektedir. 

Bu  kazıdaki  en  son  Kuvaterner  faylanmasından 

önce akarsu sekisi terkedilmiştir. Bu terk edilmeden 

hemen  sonra,  küçük  bir  dere  kanalı  kazı  yerinde 

küçük  bir  yelpaze  oluşturmuştur  (Şekil  10‐65a).  1 

No’lu  faylanma  olayı  (Şekil  10‐65b)  bu  yelpazeyi 

oluşturan  dere  akışını  engelleyen  bir  sarplık 

oluşturmuş ve yeni sarplığın tabanında bir bataklık 

oluşumuna neden olmuştur. Bataklık çökellerinden 

elde  edilen  radyometrik  yaş, muhtemelen  1 No.lu 

faylanmanın yaşına ya da biraz daha genç bir yaşa 

karşılık  gelmektedir.  Bataklığın  çökellerle 

dolmasıyla  yeni  bir  drenaj  oluşmuş  ve  sarplığın 

rüzgardan  korunan  tarafında  löss  birikmiştir.  2 

No’lu  faylanma  olayı  (Şekil  10‐65c)  daha  genç  lös 

çökeli  ile  birlikte  benzer  bir  çökel  döngüsü 

başlatmıştır.  Yaşı  belirlenmemiş  üçüncü  bir  olay 

üstteki  paleosol  seviyesini  deforme  etmiş  ve 

üzerinde  genç  bir  toprak  seviyesinin  geliştiği  bir 

kolüviyal  kama  oluşturmuştur.  Bataklıklar  ve 

sarplıktan  türemiş  kolüviyal  kamaların  herbirinin 

bireysel  faylanma  olayları  ile  doğrudan 

ilişkilendirilebileceğine dikkat ediniz. 
 

 
 

Şekil 10-65. Kawarau Nehri hendeğinden elde edilen veriler 
için S. Beanland ve D. Fellows (kişisel görüşme, 1988; bkz. 
Beanland ve Barrow-Hurlbert, 1988) tarafından yorumlanan 
faylanma olayları dizisi. 
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Şekil 10-66. Senya Fayı  (kuzey Honshu, Japonya) üzerinde açılan hendeğin güney duvarı; Senya Fayı 1896’da yüzey kırığı 
vermiştir. T: Tersiyer çamurtaşı, OG: yaşlı  çakıl, YG1: genç çakılın (YG) alt tabakaları, YT1: YG1’e eşdeğer yüksek seki, YG2: 
genç çakılın (YG) üst tabakaları, YT2: alt  seki çakılı, H: 1896 öncesi çeltik tarlası malzemesi de içeren toprak; dolgular 1896 
sonrasına aittir. Ölçek bölümlemesi metre cinsinden (Research Group for the Senya Fault, 1986). 

 

Aktif  ters  faylarla  ilgili  en  ayrıntılı hendek 

loglarından  biri,  Senya  Fayı  Araştırma  Grubu 

tarafından hazırlanmıştır. Bu  fayın  yeri  Şekil  10‐

41’de  gösterilmiştir. Hendekteki  genel  stratigrafi 

yaşlı çakıl, genç çakıl ve humus  (toprak seviyesi) 

tarafından uyumsuz olarak örtülen Tersiyer yaşlı 

çamurtaşından  oluşmaktadır.  Humus,  1896 

depremi sonrası kısmen çeltik tarlasına ait toprak 

seviyesini temsil etmektedir. Fay kazısı, kademeli 

F ve Z simgesi ile gösterilen iki ters fay arasındaki 

örtüşme  zonunda  yapılmıştır;  Z  fayı  Z1  ve  Z2 

olmak  üzere  iki  koldan  oluşmaktadır.  Z  fayı 

hendekte  yataya  yakın  eğimli  olup,  eski  çakıl 

seviyesi  (OG)  fay  içerisine doğru  sürüklenmiştir. 

Fay  zonu  boyunca  humus  da  kapanlanmıştır.  Z 

fayının önü ile ilgili ayrıntı, yüzey yakınında fayın 

eski çakıldaki bir  tabakalanma düzlemini  izleyen 

ince  kumla  aynı  seviyeyi  takip  ettiğini 

göstermektedir  (Şekil  10‐67).  Fayın  önündeki 

humus  tabakası  muhtemelen  1896  depreminde 

kıvrımlanmıştır.  Ancak,  bu  hendekteki  açılı 

uyumsuzluk  eski  çakılın  (OG)  kıvrımlanmasının 

genç  çakılın  (YG)  çökelmesinden  önce  olduğuna 

işaret etmektedir.  

 

 
 

Şekil 10-67. Şekil 10-66’da verilen hendek duvarının bir kısmının ayrıntılı logu. Yaşlı çakıl (OG) genç çakılın (YG) 
çökeliminden önce ve faydaki son hareketten evvel kıvrımlanmıştır. Humus ve alttaki kum 1896 depremi sırasında yanyana 
kıvrımlanmışlardır. Faya bitişik YG’deki yassı çakıl parçalarının tiltlenmesine dikkat ediniz. ZS8, ZS9 vb. işaretler birer metre 
aralıklıdır; düşey büyütme yok (Research Group for the Senya Fault, 1986). 
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Şekil  10‐68’de  aynı  fayda  birinci  hendeğe 

yakın  açılmış  diğer  bir  hendeğin  kuzey  duvarının 

bir  kısmı  görülmektedir.  Tersiyer  yaşlı  çamurtaşı 

(T)  çakıl  üzerine  bindirmiş  ve  çamurtaşının 

tabanında ezik bir zon gelişmiştir. Tavan bloğunda 

çakıl  yukarı doğru mercek  yaparak  sona  ermiş  ve 

taban bloğunda sürüklenme kıvrımlanması sonucu 

tabakalanma  ters  dönmüştür.  Çakıl‐çakıl  arasında 

gelişen  faylanmanın  olduğu  yerlerde  fay,  solda 

uzakta görüldüğü üzere,  sadece  çakıldaki  anormal 

dik  eğimli  levhamsı  kırıntılılar  sayesinde 

tanımlanabilmektedir.  

Kazılarda  yaygın  olarak  eğilme momenti  ve 

fleksürel  kayma  fayları  gözlenmiş  olup,  bazan  bu 

faylardaki  yönelimler  ve  yerdeğiştirmelerin  yanlış 

bir şekilde, bitişikteki ana faydaki yerdeğiştirme ile 

aynı olduğu varsayılmaktadır. Bu tür varsayımlarla 

ilgili  olarak  Ventura  havzasından  (California)  iki 

örnek verilmektedir. 

Ventura  ters  fayı,  Ventura  kentinin  kuzey 

kesimindeki  tepeliklerin  tabanı  boyunca  doğu‐batı 

gidişli çizgisel, güneye bakan bir sarplık oluşturur. 

Fay  tepeliklerden  uzakta  doğuya  doğru  uzanır  ve 

belirgin bir alüviyal yelpazeyi geçer (Sarna‐Wojcicki 

vd.,  1976;  Şekil  10‐69).  Sarplıkta  açılmış 

hendeklerde  Holosen  sonu  çökelleri  kesen  birkaç 

normal fay ve genişleme çatlakları gözlenmiştir. Bu 

faylar ve  çatlaklar bitişikteki Ventura  fayının  eğim 

yukarı  bükülmüş  bölgesinde  yoğunlaşmıştır.  Bu 

faylar  ve  çatlakların  Ventura  fayının  yüzey 

izdüşümü  üzerinde  monoklinal  bir  kıvrımın 

dışbükey  tarafındaki  eğilme  momenti 

deformasyonu ile oluştukları düşünülmektedir.  

Ventura  güneyinde  Camarillo  kentinde 

Camarillo fayının güneye bakan çizgisel bir sarplığı 

üzerinde  açılan  hendekler,  sarplık  yakınındaki 

çökellerin  eğiminde  artışlar  olduğunu 

göstermektedir  (Şekil  10‐70). Hendeklerde,  yüksek 

açılı  kuzeye  eğimlenen  bir  ters  fay  yerine,  düşük 

açılı  kuzeye  eğimli  bir  bindirme  fayı  ve  birkaç 

yüksek  açılı  güneye  eğimli  ters  faylar  yer 

almaktadır. Bu faylar, ya gömülü bir fayın üzerinde 

kıvrımlanan ya da bir basınç sırtının bir bölümünü 

oluşturan Kuvaterner çökellerindeki monoklinal bir 

büklümün  içbükey  tarafındaki  eğilme  momenti 

faylarını temsil etmektedirler.  

Ventura  ve  Camarillo  fayları  ile  ilgili  bu 

örneklerde,  ikincil  faylarla  kesilmiş  en  genç 

çökellerin  yaşı  gömülü  faydaki  hareket  zamanını 

saptamak için kullanılabilir. Ancak, eğilme momenti 

faylarının  yönelimleri  ve  kayma  yönleri  gömülü 

fayın  kayma  yönünü  saptamak  için  kullanılamaz. 

Bu  nedenle,  eğilme  momenti  fayları  faylanmanın 

tarihçesini doğru  olarak verirler. Ancak,  bitişikteki 

fayın  hareket  miktarı  ve  tipi  hakkında  doğrudan 

bilgi vermezler.  

Meghraoui vd.  (1988)  ikincil  faylarda  kazılar 

yaparak,  Sara  El Maarouf  antiklinalinde  (Cezayir) 

olan  tarih  öncesi  depremleri  tanımlamışlardır. 

Antiklinalin  doruğundaki  bir  eğim  momenti  fayı 

1980  yılında  28  cm  yükseklikte  bir  sarplık 

oluşturmuştur  (Şekil  10‐71a).  a  birimindeki  toplam 

yerdeğiştirme 1,28 m olup, 1980 öncesi  iki ya da üç 

depreme  ait  izler  gösteren  a  birimi  ve  b  birimi, 

düşen  blokta  daha  kalındır.  Şekil  10‐71b’de,  1980 

depreminde  50  cm  yükseklikte  bir  sarplık 

oluşturmuş  bir  fleksürel  kayma  fayına  ait  iz, daha 

yaşlı  seviyelerin  daha  büyük  ötelenmeler 

oluşturduğunu  ortaya  koymuştur.  1980  depremi 

sırasında,  bir  fleksürel  kayma  fayı  Pliyosen  yaşlı 

kalkerli çökeller ile Pleyistosen yaşlı çakıl arasındaki 

tabakalanma dokanağı boyunca yüzeyi kırmıştır. Bu 

tür  örnek  Japonya  kuzeyindeki  tabakalanma 

anizotropisi  ile  denetlenen  fleksürel  kayma 

faylarına  çok  fazla  benzerlik  göstermektedir  (Şekil 

10‐51).  Bu  hendeklere  ait  loglar,  1980  depremi 

kıvrımlanması  ile  ilgili  ikincil  fayların daha önceki 

depremlerde  de  hareket  etmiş  olduklarını 

göstermektedir ve ana kıvrımın ardışıklı depremler 

sonucu oluştuğuna ilişkin bilgiler vermektedir.  
 

 
Şekil 10-68. Bindirmenin taban bloğunda zemin katmanlarının ters dönmesini gösteren bir başka hendek duvarının bir 
kısmından görünüm. Fay, Tersiyer çamurtaşının (T) tabanındaki ezik zon olarak işaretlenmiştir fakat, faylanmanın çakılları 
yanyana getirdiği yerde faylanma sadece daha büyük eğimlenmiş çakıl parçalarına dayalı olarak tespit edilmiştir (sol tarafftaki 
oklar). ZN3, ZN4 vb. işaretler  birer metre aralıklı; düşey büyütme yok (Research Group for the Senya Fault, 1986). 
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Şekil 10-69. Ventura Fayı (California) üzerinde iki hendek logu. Ventura Fayı, kuzeyde ve güneydeki kesimlerinden daha 
fazla eğimli yamacı olan fleksür olarak ifade edilmektedir. Normal faylar veya toprak dolgulu genişleme çatlakları iki 
hendekte de maksimum fleksür bölgesinde yoğunlaşmış olup, kökenin eğilme momenti olduğu sonucuna götürmektedir 
(Yeats, 1986b; Sarna-Wojcicki vd., 1976). 

 

SENTEZ 
 

Kayma Hızları ve Yinelenme Aralıkları 
 

Bu atlbölümde, faylı tabakalar ve morfolojik 

yapılar  ile  ilgili  yapılan  paleosismolojik 

araştırmalar  esas  alınarak,  ters  fayların  kayma 

hızları ve deprem tekrarlanma aralıkları hakkında 

bilgi verilecektir.  

23.000  yıl  yaşa  sahip  eski  bir  yüzeyin 

ötelenmesine dayanarak elde edilen Senya fayının 

düşey kayma hızı 0,2‐0,3 mm/yıl ve 1896 benzeri 

depremlerin  ortalama  tekrarlanma  aralığı  3000‐

4000  yıl  olarak  hesaplanmıştır  (Matsuda  vd., 

1980). Bu  tekrarlanma  aralığı  1896 deprem kırığı 

ile  kazılardaki  stratigrafik  izlerden  (Senya  Fayı 

Araştırma  Grubu,  1986)  belirlenen  bir  önceki 

deprem  arasında  bulunan  3500  yıl  ile  iyi  bir 

uyumluluk  göstermektedir.  Kinki  Üçgeni’nde 

(Japonya)  Nara  havzasının  doğu  ucundaki  dağ 

önü  fayı  ve  Suzuka  Dağ  Kuşağı’nın  doğu 

kenarındaki  fayların  düşey  kayma  hızları  0,3‐0,6 

mm/yıl dır (Sangawa, 1986). 

Tiyanşan’ın  kuzeyindeki  Dushanzi‐Anjihai 

fayı boyunca deforme olmuş Geç Kuvaterner yaşlı 

çökeller  ile  ilgili  ayrıntılı  haritalama  ve 

paleosismik  kazılar,  düşey  kayma  hızının  0,5 

mm/yıl  (Deng  vd.,  1991a,b)  olduğunu  ve  fay 

kazılarındaki  yaşlandırılmış  iki  Holosen  yaşlı 

deprem  esas  alınarak  deprem  tekrarlanma 

aralığının 3000‐4000 yıl olduğunu göstermiştir.  
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Şekil 10-70. (a, b) Camarillo Fayı’nı kesen hendeklerin basitleştirilmiş çizimleri; düşey büyütme yok. (c) Camarillo şehir 
merkezinde sırtın topoğrafyası. Camarillo Fayı’nın bu sırtın dik eğimli güney yakasını kontrol ettiği düşünülmektedir. (d) 
Hendeklerdeki eğilme momenti fayları ve bitişikteki Camarillo Fayı arasında yorumlanan ilişkinin çizimi (Yeats, 1986b). 

 

500  bin  yaşındaki  bir  seviyenin  ötelenmesi 

kullanılarak, Ventura havzasındaki (California) Oak 

Ridge  fayının  kayma  hızı  5  mm/  yıl  olarak 

hesaplanmıştır  (Yeats,  1988;  1993).  Oak  Ridge 

fayındaki  depremlerin  ortalama  yinelenme 

aralıklarını hesaplamak  için henüz paleosismolojik 

araştırmalar  yapılmamıştır.  Ancak,  Sarna‐Wojcicki 

vd.  (1987)  doğal  bir  yarmada,  faydan  türeyen 

kolüviyal  kamaları  esas  alarak,  batıdaki  Javon 

Canyon  fayının  deprem  tekrarlanma  aralığını 

saptamışlardır.  Bu  kolüviyal  kamalar  700  yıllık 

deprem  yinelenme  aralığına  işaret  eden 

paleosismolojik  deliller  sunmaktadır.  Rockwell 

(1988) farklı yaştaki alüviyal yelpaze yüzeylerindeki 

ötelenmeleri  kullanarak,  yakındaki  San  Cayetano 

fayının  kayma  hızının  9  mm/yıl  olduğunu 

saptamıştır.  Ventura  havzasındaki  fayların  kayma 

hızları, GPS  uydu  verilerine  (Donnellan  vd.,  1993) 

bağlı olarak Ventura havzasındaki oldukça yüksek 

kısalma oranı ile uyumlu olan güney California’daki 

ters faylara göre yüksektir.   
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Şekil 10-71. (a) Eğilme momenti fayı ve (b) fleksürel kayma 
fayı (Sara El Maarouf antiklinali, Cezayir) üzerindeki 
hendekler. Holosen stratigrafi birimleri a, b ve c  fayın 
düşen tarafında daha kalın olup, daha önceki bir 
yerdeğiştirmeye işaret eder (Meghraoui vd., 1988). 
 

Kazılardaki  stratigrafik  izler,  uzun  süreli 

kayma hızlarına bağlı olarak yinelenme aralıklarını 

hesaplarken  oldukça  dikkatli  olunması  gerektiğini 

ortaya  koymaktadır.  Çünkü,  depremler  belli 

dönemlerde  zamansal  kümelenme  göstermektedirler. 

El  Ansam  (Cezayir)  fayı  son  1500  yılda,  Geç 

Holosen’de  ortalama  300‐500  yıl  ortalama 

tekrarlanma aralığı olan birkaç depremle kırılmıştır. 

Ancak,  günümüzden  1500  yıl  ile  3500  yıl  öncesi 

arasındaki  zaman  aralığında  yalnızca  bir  deprem 

olmuştur  (Meghraoui  vd.,  1988;  Swan,  1988). 

Günümüzden 3500 yıl ile 4500 yıl öncesi arasındaki 

zaman  aralığında  bir  deprem  kümelenmesi 

olmuştur. Halbuki, günümüzden 4500 yıl öncesinde 

fay oldukça  suskun kalmıştır. Benzer  şekilde, Yeni 

Zelanda’da Orta Otago’da Pisa  fayı,  son 70 bin yıl 

ile  35  bin  yıl  arasında  iki  aktif  dönem  geçirmiştir 

(Berryman,  1989).  70  bin  yıl  öncesi  dönemde 

suskunluk  olmuş  ve  fay  23  bin  yıldan  bu  yana 

yüzey kırığı oluşturmamıştır. 

Transverse  Silsilesi  bölgesindeki  tarihsel 

dönem kayma  açığı  zamansal kümelenme olasılığı 

ile açıklanabilir. Los Angeles‐Ventura bölgesindeki 

200  yıllık  kayıtlarda,  yalnızca  Mw  =  6,7 

büyüklüğünde iki depremin olduğu görülmektedir. 

Ancak, GPS  ölçümleri  ve  jeolojik  verilere dayanan 

yakınsama  hızları  o  kadar  yüksektir  ki,  biriken 

birim  deformasyonun  düzenli  olarak  açığa 

çıkabilmesi  için  her  11  ile  16  yılda  bu  büyüklükte 

depremlerin  olması  gerekmektedir  (Dolan  vd., 

1995).  İki  uç  senaryo  bir  dizi  olası  açıklamaları 

mümkün  kılmaktadır.  Belki  de,  yaklaşık Mw  =  6,7 

büyüklüğündeki büyük depremler zaman içerisinde 

kümelenmekte  ve  mevcut  tarihsel  kayıt  dönemi, 

tarih öncesi ve gelecekte olası kümelenme arası bir 

dönemi  oluşturmaktadır.  Bu  senaryo,  bu  yüzyılda 

birkaç  deprem  üreten  orta  Nevada  sismik 

zonundaki  Holosen  normal  faylanma  dönemi  ile 

benzerlik  göstermektedir.  Son  yüzyılda  birkaç 

depremin  meydana  geldiği  Nevada  sismik  zonu, 

önceki  birkaç  bin  yıl  içinde  suskun  kalmıştır. 

Alternatif  olarak,  Los  Angeles‐Ventura  bölgesi; 

Arjantin  kuzey  batısı,  İran’ın  kuzey  doğusu, 

Kırgızistan  ve  Kostarika’da  olan  depremler  gibi, 

zaman zaman  Mw = 7,6’ya kadar büyük depremlere 

maruz kalmış olabilir. Dolan vd.  (1995), Mw=7,2  ile 

7,5 büyüklüklerinde depremler üretebilecek ters fay 

sistemlerinin  bu  bölgede  olduğunu  tespit  etmişler 

ve  bu  büyüklük  aralığındaki  depremlerin  her  140 

yılda  beklenebileceğini  belirtmişlerdir.  Böyle  bir 

büyük  deprem  senaryosu  zamansal  kümelenme 

gerektirmez.  

1991 Racha (Gürcistan) (Jibson vd., 1994; Triep 

vd.,  1995),  1991  Kostarika  ve  1994  Northridge 

depremlerinin  gömülü  bindirme  fayları  üzerinde 

olmaları, nispeten büyük depremlerin yüzeyde kırık 

oluşturamadıklarını  ve  bu  yüzden  yeraltı  kazıları 

yapılarak  saptanamayabileceklerine  işaret 

etmektedir.  Yüzeyde  kırık  oluşturan  depremler 

sadece  en  büyük  fay  uzunluğunu  içeren  ve 

dolayısıyla  maksimum  atım  oluşturan  depremler 

olabilir.  Bu  nedenle,  fay  atımlarına  ilave  olarak 

bükülme izlerini de araştırmak gerekmektedir.  

Bu  sorun,  Malibu  Kıyısı  ve  Santa  Monica 

fayları  olarak  yüzeyde  kısmen  görünen  Santa 

Monica Dağları’nın altındaki kuzeye eğimli Elysian 

Park  gömülü  bindirme  fayının  kayma  hızını 

saptarken de  yaşanmaktadır  (Şekil  10‐18; Davis ve 

Namson,  1994).  McGill  (1989)  5e  aşamasına  ait 

sekinin (125 bin yıl yaşında) fayın tavan bloğundaki 

kısmının  (yerel  olarak  Potrero  Canyon  fayı  olarak 

adlandırılmış), taban bloğundaki karşılığından 48 m 

daha  yüksek  olduğunu  saptamıştır.  Fay  450  eğimli 

ise, bu  faydaki eğim‐atımlı kayma hızı 0,54 mm/yıl 

dır. Ancak,  bugünkü denizel  aşınım platformunun 

eğimi 1,5 ile 60 arasında değişmektedir. Halbuki, ilk 

eğimi  muhtemelen  1  ile  20’den  daha  yüksek 
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değildir.  Platformun  tiltlenmesi  gömülü  bir 

bindirme  fayı  ile  ilgili  ise,  sismojenik  derinlikteki 

kayma hızını saptayabilmek  için, gömülü bindirme 

fayının kayma hızına yüzeydeki kayma hızının da 

eklenmesi  gerekmektedir.  Böylece,  sismojenik 

derinlikteki kayma hızı  levha yaklaşımı  ile biriken 

sismik  moment  boşalımını  açıklayabilir.  Potrero 

Canyon  fayı  ve  (Santa  Monica  Dağları’nın 

yükselmesi ve geniş ölçekte bükülmesi olarak ifade 

edilen)  bindirme  fayının  toplam  yerdeğiştirme 

miktarı;  gömülü  bindirme  fayının  kayma  hızının 

yaklaşık 1  ile 1,5 mm/yıl olmasını gerektirmektedir 

(Tsutsumi vd., yayına gönderilmiş).                  

 

Ters Faylar ile Normal Faylar Arasındaki 

Bölümlenme 
Fay  davranışını  anlamaya  çalışan  deprem 

bilimciler  için  San  Andreas  fayı  iki  çıkmaz 

oluşturmaktadır  (Zoback  vd.,  1987).  (1)  Faya  eşlik 

eden hiçbir ısı akısı anamolisi bulunmamaktadır; bu 

durum,  fayın  hiçbir  sürtünme  ısısı 

oluşturmadığının  kanıtı  olarak  yorumlanmaktadır. 

Çok  sayıda büyük deprem üreten  faylar  açısından 

düşünüldüğünde, bu durum şaşırtıcı bir olaydır. (2) 

Orta California’da fay yakınındaki Kıyı Silsilesi San 

Andreas fayına hemen hemen dik yönde kısalmaya 

uğramaktadır  (Şekil  10‐17);    bu  durum,  San 

Andreas  fayının  verev  olarak  makaslanmaktan 

ziyade  yandan  sıkışmaya  maruz  kaldığını 

göstermektedir. California Kıyı  Silsilesi  bölgesinde 

olan  1982‐1985 deprem dizisi, kuyu kırılmalarında 

olduğu  gibi,  KD‐GB  yönlü  kısalmanın  egemen 

olduğunu göstermiştir (Mount ve Suppe, 1992; Şekil 

5‐30). Zoback vd.  (1987)  faya dik  sıkışmanın ve  ısı 

akısı  anomalisinin  olmayışının  San  Andreas 

fayındaki  kesme  gerilmesinin  10‐20 MPa  gibi  çok 

düşük  olmasından  ileri  geldiğini  belirtmişlerdir. 

Havza ve Silsile Bölgesi’nde San Andreas fayından 

uzak kesimde ve Pasifik levhasında en büyük yatay 

gerilme  yönelimi KKD’dur  (Zoback,  1992). Ancak, 

fay  yakınında  bu  yön,  fayın  düşük  dayanımından 

dolayı  KD’ya  doğru  dönmüştür.  San  Andreas 

fayının  Transverse  Silsilesi  bölgesinde  doğrultu 

değiştirdiği yerde, en büyük yatay gerilme yönü de 

değişmekte ve hemen hemen  faya dik açı yapacak 

şekilde bulunmaktadır (Mount ve Suppe, 1992). 

Pasifik  ve  Kuzey  Amerika  levhaları 

arasındaki  kayma  vektörü,  orta  California’da  San 

Andreas  fayının doğrultusuna  saat yönünde  50  açı 

yapmaktadır. Bu açı faya dik bir sıkışma bileşeninin 

olmasına yol açmaktadır. Coalinga deprem serisi ile 

Transverse  Silsilesi  bölgesindeki  depremlerin  ters 

faylanmalı  odak  mekanizmaları  San  Andreas 

fayındaki  depremlerin  doğrultu  atımlı  faylanma 

mekanizmalarından  farklıdır.  Bu  durum,  bölgede 

birim  deformasyon  bölümlenmesi  olduğunu 

göstermektedir  (Lettis  ve Hanson,  1991). Bir  başka 

deyişle,  faylar  eğim  atımlı  ya  da  doğrultu  atımlı 

modlarda  kırılmaya  çalışsa  da,  bu  iki  farklı 

deformasyon  modunun  bileşimi  söz  konusu 

değildir.  1932  Changma  (Çin),  1957  Gobi‐Altay 

(Moğolistan)  ve  1988  Spitak  (Ermenistan) 

depremlerinde  olduğu  gibi,  bazan  eğim  atımlı  ve 

doğrultu atımlı faylanma aynı depremde alt olaylar 

şeklinde oluşmaktadır.  

Mount  ve  Suppe  (1992),  orta  ve  güney 

Sumatra’daki petrol bölgesindeki kıvrımların Büyük 

Sumatra  fayına  hemen  hemen  dik  açı  yapacak 

şekilde  sıkışmayı  gösteren  kuyu  kırılmaları  ile 

temsil  edildiğini belirtmektedirler. Filipin ve Alpin 

doğrultu  atımlı  faylar  civarındaki  yapılarda,  faya 

dik sıkışmaların olduğu rapor edilmiştir (Mount ve 

Suppe, 1992). Yeni Zelanda’da, Orta Otago’nun sırt 

ve  havza  bölgesindeki  ana  ters  faylar,  Güney 

Alpler’in  en  yüksek  kısımlarının  güney  batısında, 

güney Westland’daki  sırf  doğrultu  atımlı  fay  olan 

Alpin fayına paraleldirler (Şekil 10‐19’da içteki şekil; 

10‐21).  Suriye  ve  Türkiye’deki  Bitlis  ve  Palmirid 

kıvrım  kuşağı  sol  yanal  doğrultu  atımlı  Doğu 

Anadolu Fayı’na hemen hemen paraleldir (Şekil 10‐

7).  Şekil  10‐13’de gösterildiği gibi,  Irian  Jaya’da da 

(Yeni  Gine’nin  Endonezya’daki  kesimi)  doğrultu 

atımlı  ve  ters  faylar  arasında  deformasyon 

bölümlenmesi olduğu rapor edilmektedir (Abers ve 

McCaffrey,  1988). Çin’in ortasında,  aktif Nan Shan 

ve Qilian  Shan  kıvrımları  ve  ters  fayları  sol  yanal 

doğrultu  atımlı  Haiyuan  fayına  hemen  hemen 

paraleldir. Ancak, bu kıvrım ve ters faylar sol yanal 

doğrultu  atımlı  Altın  Dağ  fayına  paraleldir.  Biwa 

Gölü’nün  (Japonya)  batı  kıyısındaki  ters  faylar, 

daha  batıdaki  ana  sol  yanal  atımlı  bir  doğrultu 

atımlı faya paraleldir (Sangawa, 1986; Şekil 10‐28).  

Son  olarak,  1990  Rudbar‐Tarom  depremi 

(MS=7,7)  İran’ın  kuzey  batısındaki, Alborz Dağları 

kıvrım‐bindirme kuşağında olmuştur. Ancak, geniş 

bantlı  deprem  kayıtlarından  yapılan  odak 

mekanizması  çözümleri  sol  yanal  doğrultu  atımlı 

bir  faylanma  göstermektedirler  (Berberian  vd., 

1992). Yüzey kırıkları kıvrımlanma ve verev ters ve 

sol  yanal  atımlı  faylar  şeklinde  gelişmiştir.  1990 

depreminin mezosismik  bölgesi,  saf  ters  faylanma 

mekanizması  olan  1983  depremi  (MS=5,0) 

dışmerkezini  içermiştir. Berberian vd.  (1992) bu  iki 

depremi birim deformasyon bölümlenmesi şeklinde 

yorumlamışlardır. 
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Deformasyon  bölümlenmesi  konusu 

tartışmalı  olup,  pekçok  araştırmacı  zayıf  San 

Andreas fayı görüşünü kabul etmemektedir. Ancak, 

dünyada  pekçok  bölgede  ters  faylanmaların 

doğrultu  atımlı  faylara  paralel  geliştiğine  ilişkin 

birçok jeolojik ve sismolojik bilgiler bulunmaktadır. 

              

İnce Kabuklu ve Kalın Kabuklu Kıvrım‐

Bindirme Kuşaklarının Deprem 

Potansiyeli 
 

İnce Kabuklu Kıvrım‐Bindirme Kuşakları 
Alt Himalayalar ya da Apalaşlar gibi tipik bir 

ince  kabuklu  kıvrım‐bindirme  kuşağında,  bir 

sedimenter  kaya  istifi  birbirinden  ayrılmış  ve 

yenilmeyen,  rijit  temel  (bu  kayalar  yitim  zonları 

civarındaki  kıtasal  yamaçların  tabanında  bulunan 

yığışım  prizmasını  içerir;  bu  kayalar  Bölüm  11’de 

ayrıntılı  olarak  açıklanmaktadır)  üzerine 

bindirmiştir.  Bu  kıvrım‐bindirme  kuşaklarının 

pekçoğu,  özellikle  sürüklenen  kenar  yakınında 

güncel  faylanma  ve  antiklinal  büyümesi  ile  ilgili 

izler  gösterirler  (Yeats  vd.,  1984;  Vita‐Finzi,  1986; 

Suppe,  1987;  Nakata,  1989).  1905  Büyük  Kangra 

depremi  sırasında  Himalayalar  dekolmanının 

önündeki  bir  antiklinal  büyümesi  bu  tip  bir 

deformasyona  örnek  olarak  verilebilir  (Yeats  ve 

Lillie,  1991).  Ancak,  belirgin  genç  yüzey 

deformasyonu  gösteren  Zagros  kıvrım  kuşağı 

nispeten  asismiktir;  bu  bölgeyi  temsil  eden  ters 

faylanmalı  depremler  alttaki  temelde  yer  alır 

(Berberian,  1981;  Ni  ve  Barazangi,  1986).  Benzer 

yapı Yeni Gine’deki kıvrım‐bindirme kuşağında da 

gözlenmektedir  (Abers  ve  McCaffrey,  1988;  Şekil 

10‐13).  Aktif  olarak  deformasyona  uğrayan 

kayalarda büyük depremlerin olmamasının nedeni, 

dekolmanın  sadece  sığ  derinliklerde  gömülü 

bulunan  sedimenter  kayalarda  yer  alması  ve 

dekolmandaki  ve  üstündeki  kayaların  büyük 

deprem  üretecek  birim  deformasyon  enerjisi 

biriktiremeyecek  derecede  çok  zayıf  olmasıdır. 

Ancak,  Büyük  Kafkaslar’da  olan  1991  Racha 

depremi (MS=7) muhtemelen 10 km’yi geçmeyen bir 

derinliklerde  düşük  açılı  bir  bindirme  fayında 

olmuştur (Triep vd., 1995).   

Himalayalar’da  (Pakistan’da  bile)  kıvrım‐

bindirme kuşaklarının sürüklenen kenarları asismik 

olarak  krip  göstermezler; dekolman  tuzlu  birimler 

içerisinde  yer  alır.  Bu,  dekolmanın,  Şekil  10‐4’de 

gösterildiği  gibi,  yüksek  dayanımlı  kayalara 

uzandıkları  yerde  geride  kilitlendiği  şeklinde 

yorumlanabilir.  Anakayadaki  maksimum  şiddet 

alanı esas alınarak, büyük 1905 Kangra depreminin 

dışmerkezinin Himalayalar  önündeki  aktif  Janauri 

antiklinalinden  50  km  kuzeyde  ve  eğim  aşağıda 

olduğu  tahmin  edilmiştir  (Yeats  ve  Lillie,  1991). 

Kırık, dekolman boyunca güneye doğru yayılmıştır 

(Seeber ve Armbruster 1981). 

Himalayalar’ın  güney  yamaçları  altındaki 

depremlere  ait  fay  düzlemi  çözümleri  dekolmanın 

eğiminden  daha  dik  bir  ters  fay  olduğuna  işaret 

etmektedir  (Ni  ve  Barazangi,  1984;  Şekil  10‐4).  Bu 

verileri  kullanarak,  Molnar  (1990)  bunun, 

dekolmanın  havzaya  girdiği  yerdeki  nokta 

olduğunu belirtmiştir. Apalaşlar’ın Valley ve Ridge 

bölgesinden türeyen terminolojiler kullanılarak, dik 

olarak  eğimlenen  faylardan  oluşan  zona  rampa  ve 

güneye uzanan düşük eğimli dekolmana  ise düzlük 

adı verilir. Appalaşlar’da, bindirme fayının nispeten 

daha  az  sert  tabakalardaki  tabakalanmayı  izlediği 

yerlerde  düzlükler  ve  bindirme  fayının  daha  sert 

tabakaları geçtiği yerlerde ise rampalar oluşmuştur. 

Büyük  Himalayalar  altındaki  aktif  rampanın 

yükselim hızı güneydeki Alt Himalayalar altındaki 

düzlüğün  iki  katı  olup  (Jackson  ve  Bilham,  1994), 

Himalayaları  geçen  ana  akarsuların  boyuna 

profillerindeki gradyanlar Küçük Himalayalar’daki 

gradyanlara  göre  daha  fazla  eğimlidir  (Seeber  ve 

Gornitz, 1983). 

Ventura  Avenue  antiklinali,  yaklaşık  15  km 

uzaktaki  Oak  Ridge  fayında  oluşan  bir 

dekolmandaki kayma ile ilgili köksüz bir kıvrımdır. 

Antiklinalin  eğim  aşağı  olduğu  yerde  Oak  Ridge 

fayı gömülüdür  (Yeats vd., 1988;  Şekil 2‐24). Fakat, 

antiklinalin  kanatlarındaki  Holosen  yaşlı  denizel 

aşınım  platformları  (Sarna‐Wojcicki  vd.,  1987), 

antiklinalin  büyümesinin  depremler  sırasında 

olduğuna  ilişkin  izler  sunmaktadırlar  (Stein  ve 

Yeats, 1989). Bu depremler gömülü Oak Ridge  fayı 

üzerinde  olmuş  olmalıdır.  İnce  kabuklu  bir 

dekolmanda  yerdeğiştirme  oluşturan  bir  deprem, 

Kangra  depreminde  olduğu  gibi,  yüzey 

yerdeğiştirmesinden  onlarca  km  uzakta  olan 

dışmerkezdeki  kayalık  alanlarda  güçlü  yer 

sarsıntıları oluşturabilmektedir.  

 

Kalın Kabuklu Kıvrım‐Bindirme Kuşakları 
Yitim  zonlarından  farklı  olarak,  pekçok  ters 

faylanmalı  deprem  kırılgan  üst  kabuk  altında, 

çoğunlukla  da  sığ  ince  kabuklu  dekolmanların 

altında olmaktadır. Bu faylar, Yeni Zelanda’da Orta 

Otago  ve  kuzeybatı  Nelson,  Japonya’da  kuzey 

Konshu  ve  Kinki  Üçgeni,  kuzeybatı  Arjantin’de 

Pampean  Silsilesi  ve  California’da  Transverse 

Silsilesi’nin  bir  bölümünde  olduğu  gibi,  sırt  ve 

havza  tarzı  topoğrafya  oluşturan  bir  dizi 
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şeklindedir.  İran’da  Zagros  Dağları  (Berberian, 

1995;  Şekil  10‐6)  ve  Yeni  Gine’de  (Şekil  10‐12) 

dekolmanların  altında  benzer  fay  takımları  yer 

almaktadır.  Bu  orta  ve  yüksek  açılı  ters  fay 

takımları,  sırtlar  ve  havzaların  oranları  açısından 

düşük  açılı  ‘kıvrım  ve  bindirme’  kuşaklarından 

farklılıklar  gösterirler.  Himalayalar  ve  Apalaşlar 

genişliklerine  göre  çok  uzun  yapılar  içerirler. 

Halbuki, Orta Otago’da, fayla sınırlandırılmış sırtlar 

ve havzalar genişliklerine göre nispeten kısadırlar. 

Coalinga deprem serisi, genişliğine göre uzun 

olan  bir  kıvrım  kuşağının  büyük  depremler 

üreteceğini  göstermiştir. Coalinga  depreminin  ana 

şokları ve artçı şoklarına ait fay düzlemi çözümleri 

düşük  açılı  bir  faylanma  göstermiştir.  Bu  durum, 

depremlerin kırılgan kabuk  içinde ya da tabanında 

birleştiğine  işaret  etmektedir.  Bu  yapı,  Transverse 

Silsilesi  bölgesinin  batısındaki  kıyıdaki  yapıdan 

farklıdır.  Transverse  Ranges  bölgesinin  bu 

kesiminde, 1971 ve 1994 ters faylanmalı depremlere 

ait artçı deprem zonları sismojenik zonun tabanında 

düzleşme  eğilimi  göstermemektedirler  (10‐32a). 

Ancak, Santa Ynez Dağları ve Santa Barbara Kanalı 

dahil,  Transverse  Silsilesi  bölgesinin  en  batıdaki 

kesimindeki  kıvrımların  Coast  Ranges’da  olduğu 

gibi,  uzunluk/genişlik  oranı  büyük  olup,  Shaw  ve 

Suppe  (1994)  Santa  Barbara  Kanalı’ndaki  yüzey 

yapılarının  derindeki  düşük  açılı  bir  gömülü 

bindirme fayı ile ilgili olduklarını ileri sürmüşlerdir. 

Kalın kabuklu kıvrım ve bindirme kuşakları, 

kırılgan kabuğun çoğu ya da tümünün dekolmanın 

üzerinde ve plastik kabuğun altında olduğu bir ince 

kabuklu  kıvrım  ve  bindirme  kuşağı  gibi 

modelleneblilir. Pakistan’da, Süleyman Silsilesi’nde 

dekolman  batıya  doğru  yeterince  büyük  deprem 

üretecek 10‐15 km derinliklere kadar uzanır (Jadoon 

vd., 1994). Benzer ilişki Çin’in batısında Tiyanşan’da 

gözlenmektedir  (Avouac vd., 1993;  Şekil 10‐24). Bu 

yorumlara dayanarak  elde  edilen  kabuk  kısalması, 

dönüşüm kesitleri kullanılarak hesaplanabilir  (bkz. 

Namson ve Davis, 1988; Davis vd., 1989; Bölüm 2’de 

açıklanmıştır). Bu açıdan, ters faylar aşağıya doğru, 

kırılgan  kabuğun  tabanında  düzleşirler.  Burada 

kabuk, sert üst kabuk ve üst mantoya göre nispeten 

daha  zayıftır  (Yeats,  1983).  Yeni  Zelanda’da  Orta 

Otoga’da  birkaç  fay  takımı  arasında  ardışıklı 

etkinlik  dönemleri,  bu  bölgedeki  sırtlar  ve 

havzaların  düşük  genişlik/uzunluk  oranları  olsa 

bile, bu  fayların kırılgan kabuk  tabanında bölgesel 

ölçekte  bir  dekolmanda  birleştiklerini  göstermiştir 

(Beanland  ve  Berryman,  1989;  Şekil  10‐72). 

Genellikle kıtasal kristalin kayalardan oluşan masif 

bindirme  dilimleri  Apalaşlar’ın  etekleri,  Doğu 

Alpler, Yüksek Himalayalar ve güney California’da 

San Gabriel Dağları’nda  yaygın  olarak  bulunurlar. 

Bu  bölgeler  yükselmiş  ve  kırılgan  kabuğun 

tabanındaki kısmen aşınmış eski bindirme dilimleri 

olabilirler (bkz. Hatcher ve Hooper, 1992). 

 

 
 

Şekil 10-72. Ters fayların gevrek kabukta aşağı doğru dekolman içine düzleştiği kalın kabuklu bindirme kuşağı olarak 
modellenen Orta Otoga (Yeni Zelanda). Dekolman gerilmeyi bazen bir fay kısalırken başka bir zaman diğerleri kısalacak 
şekilde iletmektedir (Beanland ve Berryman, 1989). 

 

Ancak,  kırılgan  üst  kabuk  ile  kırılgan  üst 

manto  arasında  plastik  tabaka  çok  ince  olmadığı 

takdirde,  ters  fayların  kırılgan  kabuğun  tabanında 

niçin  düzleştiği  konusunda  açık  bir  mekanik 

nedenden söz edilememektedir. Kırılgan ve plastik 

kabuk  arasındaki  sınır  yüksek,  eşsismik  birim 

deformasyon hızları altında kırılgan ve düşük, ara‐

sismik  birim  deformasyon  hızlarında  plastik  olan 

bir  geçiş  zonudur  (bkz.  Bölüm  3).  Depremlerle 

tanımlanan  kırlgan  kabuğun  tabanı  ve  mantonun 

üst kısmını oluşturan Moho süreksizliğinin  ikisinin 

de  esasen  yatay  olması  durumunda,  fayların 

aşağıya  doğru  düzleşmesi  olasıdır.  Sismojenik 

zonun  tabanında  önemli  rölyef  bulunan  bir 

durumu,  kırılgan  kabuk  tabanının  bir  dekolman 

olduğu bir model ile açıklamak zordur.  
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Şekil 10-73. Ventura Havzası’nın (California) tektonik modeli. Ventura Havzası bloğu düşerken, gevrek kabuktaki faylar alt 
kabukta sünek makaslama zonları olarak devam eder. İçi boş oklar, sırtların havzaya doğru yakınsamasını ve kabuğun havza 
içinde aşağı doğru hareketini göstermektedir (Yeats, 1993). 

 

Güney California’da, Ventura havzasındaki 

aktif  ters  faylar,  kırılgan  kabuğun  tabanında 

düzleşen  faylara  ait  örnekler  olarak 

tanımlanmıştır  (Şekil  10‐18).  Eğer  öyleyse,  bu 

fayların  toplam  kayma  hızları,  havza  güneyi  ve 

kuzeyindeki  sırtların  yakınsama  oranına  eşit 

olmalıdır. Toplam kayma hızları (Huftile ve Yeats, 

1995), son birkaç yıldaki GPS ölçümlerinden elde 

edilen  yakınsama  hızından  (Larson  ve  Webb, 

1992;  Donellan  vd.,  1993)  daha  yüksektir.  Ters 

faylar alt kabuk içerisine sünümlü bir kesme zonu 

olarak  devam  etmişse,  jeolojik  yakınsama  hızı 

jeodetik yaklaşım hızı ile uyumlu olabilir. Çünkü, 

bu durumda yakınsama hızı, kayma hızlarının fay 

eğiminin  cosinüsü  ile  çarpımının  toplamına  eşit 

olacaktır  (Yeats,  1993).Ventura  havzasında 

dünyadaki  en  kalın Kuvaterner  kayaları  yer  alır 

ve  güney California’daki  en  derin  depremler  bu 

havzada  olmaktadır  (Bryant  ve  Jones,  1992). 

Bunun  nedeni,  sismojenik  zonun  tabanının 

havzanın  altında bir omurga oluşturacak  şekilde 

önemli bir  rölyefe sahip olmasındandır  (Şekil 10‐

73).  Ayrıca, Moho  süreksizliği  havzanın  altında 

çökmüştür  (Bryant  ve  Jones,  1992).  Son  birkaç 

milyon  yılda, Oak  Ridge  fayı  ile  San  Cayetano‐

Red Mountain fayları arasındaki Ventura havzası 

bloğu  aşağıya  doğru  ötelenmekte  ve  güney  ve 

kuzeydeki dağ kuşakları aynı zamanda sıkışmaya 

uğramaktadır.  Kırılgan  üst  kabuğun  kısalması, 

plastik  kısalma  ve Moho  çökerken,  alt  kabuğun 

kalınlaşması  ile  birlikte  gerçekleşiyor  olabilir. 

Moho’nun  çökmesi  bizatihi  Transverse  Silsilesi 

bölgesi  altındaki  üst mantodaki  yüksek  hızlı  bir 

sırt  ile  ilgili olabilir  (Hadley ve Kanamori, 1977). 

Ters  faylar  kısalma  ile  birlikte  sünek  kesme 

zonları  olarak  alt  kabuk  içine  kadar 

uzanmaktadırlar  (Yeats,  1993;  Şekil  10‐73). 

Deformasyon,  eski  dağ  kuşaklarında  yer  alan 

yüksek  açılı  sünümlü  kesme  zonları  boyunca 

gözlenen deformasyona benzemektedir.            

  

ÖZET 
Aktif  ters  faylar kıta‐kıta  çarpışma  zonları, 

yay  önü  ve  yay  gerisi  sıkışma  kuşakları,  kıta  içi 

deformasyon  kuşakları  ve  kıtasal  kalkan 

ortamlarında oluşurlar. Bir deprem olmadan önce 

ters  fayları  tanımlamak  çok  güçtür. Çünkü, plan 

görünümünde  yüzey  izleri  düzensiz  olabilir  ve 

pekçok  yerde  yüzey  görünümleri  faylanmadan 

çok  kıvrımlanma  şeklindedir.  Yüzlek  ve  fay 

kazılarında  ters  fayların  görünümleri  çok 

değişken  olup,  belirgin  ters  faylanmadan 

faylanma  ve  yüzeye  yakın  kıvrımlanma 

karışımlarına  kadar  farklı  görünümler  sunarlar. 

Birkaç  bölgede  ters  faylar  bir  dizi  biçiminde 

oluşurlar  ve  bir  ya  da  iki  kenarı  ters  faylar 

tarafından  sınırlanacak  şekilde  sırt  ve  havza 

topoğrafyası oluştururlar. Zagros Dağları ve Yeni 

Gine’de  olduğu  gibi,  bazı  durumlarda  sırt  ve 

havza yapısı asismik olan ince kabuklu kıvrım ve 

bindirme kuşağı tarafından örtülür. Her ne kadar 

ters  fayların  segmantasyon  konusu  araştırma 

açısından  henüz  başlangıç  aşamasında  olsa  da, 

aktif  faylar  genellikle  segmentlere  ayrılırlar  ve 

segment  sınırları  tipik  olarak  kademeli  ve  yanal 

rampalar şeklindedir.  

Her  ne  kadar  Himalayalar’da  M=8,0  ve 

üzeri  depremler  oluşsa  da,  pekçok  bölgede  ters 
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faylarda  olan  depremlerin  büyüklükleri  en  fazla 

M=7,8  civarındadır.  Himalayalar’daki  durum, 

düşük  açılı  kıvrım  ve  bindirme  kuşağı 

dekolmanın  üzerindeki  kırılgan  kabuğun  büyük 

bir  bölümünü  içerecek  kadar  yeterince  kalın 

olduğundan;  kırılmaların,  kırılgan  kabuk 

içerisindeki daha  geniş  fay  alanından dolayı dik 

eğimlenen  ters  faylardakinden  daha  büyük 

depremler  üretebileceğini  göstermektedir.  Ters 

fayların  deprem  tekrarlanma  aralıkları, 

depremlerin  zaman  içerisindeki 

kümelenmelerindeki  değişkenlikten  dolayı,  aktif 

dağ kuşaklarında yüzlerce ile binlerce yıl arasında 

değişir.  Kıtasal  kalkan  alanlarında,  tekrarlanma 

aralıkları yüzbinlerce yıl ya da daha fazla olabilir. 

Birkaç  bölgede  ters  faylar  iki  tip  fay  arasında 

deformasyon  bölümlenmesine  işaret  edecek 

şekilde, doğrultu atımlı faylara paralel olarak yer 

alırlar. Bazan ters faylar sismojenik kabukta ya da 

altında  yatay  olacak  biçimde  düzleşirler. Ancak, 

bazı  durumlarda  sünek  kesme  zonları  şeklinde 

aşağıya plastik zona kadar uzanabilirler.  
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Charles R. Darwin (1809‐1882) 
İngiltere 

 
Beagle  gemisi,  kaptan  FitzRoy’un  kumandası  altında  Valparaiso’nun  800  km  güneyindeki  küçük  bir  Şili 

kasabası olan Valdivia’ya demir attı. 1835 yılının Şubat ayı sonuydu ve Macellan Boğazı’nda çetin kış koşullarını 

geçirdikten  sonra  yedi  aydan daha  fazla  bir  süre  Şili’de kaldı. Gemi  bordası  bilim  adamı  olan Charles Darwin, 

Valparaiso  içlerine,  yakınlarına  ve  daha  güneyindeki Chiloe Adacığı’nın  karanlık,  sisli  ormanlarına  birkaç  kere 

yolculuk  yaptı,  bitki  ve  hayvan  örnekleri  topladı  ve And Kordillera’nın  jeolojisi  konusunda  düşüncelere  daldı. 

Yirmialtıncı doğum gününü kutlamak üzereydi. 

Darwin’in sık sık deniz tutması ile karşı karşıya kaldığı gemideki hayatı ile karşılaştırıldığında, arazi gezileri 

sırf eğlence doluydu. Manzara görmek amacıyla yakındaki bir zirvenin tepesine tırmanışı yalnızca yeni bir bitki ya 

da kuş örnekleri bulma heyacanıyla geçerdi. Onu çeken gizem en çok Andlar’ın kökenini öğrenmekti. Patagonya 

düzlüklerinden  ilk  defa  batı  ufkundaki  karlı  zirvelerin  ışıldayan  duvarlarını  görmüştü.  Andlar  bugünkü  çok 

yüksek konumuna nasıl ulaşmıştı? Ve Valparaiso yakınında 400 m yükseklikte bulunan deniz kabukları ne anlama 

geliyordu? 

Yaz mevsimi  sonlarında,  20  Şubat  sabahı Darwin  ve  saha  asistanı  Syms Covington  saha  çalışmaları  için 

Beagle’dan  ayrılarak  kıyıya  gittiler.  Elma  bahçelerini  geçtiler  ve  dinlenmek  için  ormanlıkta  durdular;  saat  11:40 

olduğunda,  zemin  aniden dalgalanmaya  ve  sarsılmaya  başlamış  ve hafif  bir  rüzgar  ağaçları  sallamıştı. Gemide, 

Beagle  sanki gemi karaya oturmuş gibi hissetmiş. Deprem  tam olarak  iki dakika  sürmüş. Fakat daha uzun gibi 

görünmüş. Darwin ve Covington, hasarın nispeten az olduğu Valdivia’daki gemiye doğru hızla koşmuşlar. Beagle 

çapayı  çekmiş  ve Darwin  ve Kaptan  FitzRoy  kuzeye  doğru  yolculuklarına  devam  etmiş,  4 Mart’ta Conception 

kasabasının limanı olan Talcahuano’ya varmışlar. Orada afetle karşılaşmışlar. 

Darwin ve FitzRoy tarafından aktarılan hikayelere göre, depremden hemen önce, saat 10:00’da bir sürü deniz 

kuşunun doğuya dağlara doğru yöneldiği gözlenmiş ve  tüm köpekler kasabayı  terk ederek daha yüksek yerlere 

çıkmışlar. Saat 11:40’da birkaç öncü  sarsıntı olmuş, daha  sonra ana  şok gelmiştir.  İnsanlar ayakta duramıyordu. 

Hareket uzaktaki bir şimşek benzeri, gürleme sesi gibi güneybatıdan geliyor gibi görünüyordu. Conception çökerek 

moloz yığını ve harabe haline gelmiş. Talcahuano’da  su  limanı  terk etmiş, demir atmış gemiler karaya oturmuş, 

fakat  30  dakika  sonra  büyük  bir  dalga  limanı  silmiş  süpürmüş  ve  30  ft  yükseklikte  karaya  doğru  ilerlemiş  ve 

herşeyi birlikte taşımış. Bu dalgayı daha sonra iki dalga daha izlemiş ve her bir dalga bir öncekinden daha büyük 

olmuş. 

Darwin  Conception  Körfezi’ni  incelerken,  depremin  en  dikkat  çekici  etkisi  olarak  karanın  sürekli 

yükseldiğini  fark etmiştir; nedeni olarak o konuşmayı oldukça düzeltmek gerekir. Yani, körfez  civarındaki arazi 

birkaç  ft  yükselmişti. Ve  kıyı  hattının  ani  yükselimi  hakkındaki  gözlemleri Darwin’inkine  göre  daha  tam  olan 

Kaptan FitzRoy, yakındaki küçük adada ölü midye tabakalarının bugünkü yüksek gelgit izinin on ft kadar üzerinde 

olduğunu  gözlemiş. Ancak, Darwin  gerçekte  kıyı  hattı  yükseliminin  ne  kadar  sürekli  olduğu  konusunda  tüm 

görüşlerini belirtmemiştir. Temmuz ayında, Talcahuano’ya geri dönmüş ve arazinin önceki  rakımlarına  çöktüğü 

yerleri saptamıştır. Depreminin neden olduğu yükselmeler her yerde aynı değildi. 

Darwin  çok  büyük  bir  deprem  olurken,  depremin  neden  olduğu  tektonik  yükselmeleri  gözlemiş  ve  bu 

deneyim onu derinden etkilemiştir. Conception’dan ayrıldıktan sonra, Santiago doğusundaki Portillo Geçit’inden 

Andları geçmiştir. Peuquenes Sırtı’nda, 3700 metreden daha yüksek yerlerde  fosil kabukları bulmuştur. Bu onun 

“hiçbir şey, hatta esen rüzgar bile yer kabuğunun seviyesi kadar kararsız olamaz” şeklinde yazmasına yol açmıştır.  

Ertesi  yıl  İngiltere’ye döndükten  sonra, Darwin notlarını  ve  tüm  Şili’de  olan  1837  ve  1751 depremleri  ile 

birlikte 1835 depremi ile bilgileri derlemiştir. Depremden etkilenen bölgenin Andlar’a paralel olarak uzandığını ve 

en  azından  eşsismik  yükselimlerin  bir  kısmının  sürekli  olduğunu  belirtmiştir.  Böylece  “20  Şubat  Conception 

depreminin  dağ  sislilerinin  yükselimindeki  bir  aşama  olduğu  sonucuna  varmış…”.  17  Ocak  tarihinde  Osorno 

Dağı’ndaki püskürmeyi gözlemiş ve Andlar’daki depremler  ile volkanik püskürmelerin aynı zamanda olduğunu 

fark  etmiştir.  Karanın  kalıcı  bir  şekilde  yükselimi  Darwin’in  “kıtalar  altındaki  örselenmenin”  kabuğun 

büzülmesinden dolayı oluştuğu fikrini sorgulamasına yol açmıştır. “Büzülme, sadece çizgisel yerleri değil de büyük 

kıtaların yavaş yükselimini nasıl açıklayabiliyor, anlayabilmiş değilim.”      
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11 
 

Yitim Kuşağı Mega Bindirme Fayları 
 

1900  ile  1989  yılları  arasında,  yitim  kuşağı 

levha sınırlarında olmuş büyük ve sığ depremler 

dünyada  açığa  çıkan  toplam  sismik  enerjinin % 

90’nını oluşturmaktadır (Pacheco ve Sykes, 1992). 

Güney Şili açıklarındaki 1960 depremi bu dönem 

içerisinde dünyada açığa çıkmış  toplam enerjinin 

%30‐45’ini oluşturmuştur. 1952 Kamçatka ve 1964 

Alaska Körfezi  depremleri  de  çok  büyük  sismik 

moment  açığa  çıkarmışlardır.  Bu  üç  yitim 

kuşağından  (Kuril, Aleutian, Peru‐Şili; Şekil 11‐1) 

herbiri diğer yitim kuşaklarına göre daha büyük 

enerjinin  açığa  çıktığı  yitim  kuşağını  temsil  eder 

(Pacheco  ve  Sykes,  1992).  İlginç  olan,  Orta 

Aletuian  Adaları  açıklarında  olan  1957  depremi 

de  dahil  dört  en  büyük  deprem  13  yıllık  bir 

dönem  içerisinde  oluşmuş  olmasıdır  (Uyeda  ve 

Kanamori, 1979).  

Yitim  kuşağındaki  depremlerin  dünyada 

açığa  çıkan  enerjinin  büyük  bir  bölümünü 

oluşturduğu dikkate alındığında, bu depremlerin 

daha  fazla hasar oluşturmaması biraz  şaşırtıcıdır. 

Bunun  nedenlerinden  biri,  bu  depremlerin  kıyı 

açıklarında  meydana  gelmesi  ve  en  büyük 

tehlikenin  sismik  sarsıntıdan  ziyade  tsunamiden 

kaynaklanmasıdır.  Yirminci  yüzyıldaki  enerji 

miktarının çoğunun açığa çıktığı Kamçatka, Kuril 

Adaları,  güney  Alaska  ve  güney  Şili’deki  yitim 

kuşakları,  güneybatı  Pasifik’teki  yitim 

kuşaklarında  olduğu  gibi,  yoğun  nüfusa  sahip 

bölgelerden uzakta yer almaktadırlar. 

Ancak;  Java‐Sumatra,  Nanka,  kuzeydoğu 

Japonya ve Peru‐Şili yitim kuşakları dahil birkaç 

yitim kuşağı yoğun nüfusa sahip bölgelere yakın 

bulunmaktadır. A.B.D.’nin kuzeybatısı ve Kanada 

güneybatısı  açıklarındaki  Cascadia  yitim 

kuşağında aletsel dönemde hiçbir büyük deprem 

görünmemektedir.  Ancak,  Heaton  ve  Kanamori 

(1984)  bu  bölgenin  çok  büyük  bir  deprem 

üretebilecek  potansiyele  sahip  olduğunu  ileri 

sürmüşlerdir.  Bu  olasılık,  bu  bölümün  ilerleyen 

kısımlarında açıklanacaktır. 

Yitim kuşakları ile ilgili depremler dört sınıf 

altında toplanabilir (Şekil 11‐2): (1) Dalan dilim ile 

üstteki  levha  arasındaki  yüzeyin  yırtılmasıyla 

oluşan sığ levha arası bindirme depremleri, (2) üst 

levha  içerisindeki  deformasyonun  neden  olduğu 

sığ  depremler,  (3)  dalan  okyanusal  dilim 

içerisinde 40‐700 km derinliklerde olan depremler 

ve  (4)  başlıca  dalan  levhanın  fleksürlenmesi  ve 

aynı  zamanda  dilimin  sıkışması  sonucu  oluşan 

çukurun denize doğru kesiminde olan depremler 

(Christensen ve Ruff, 1988). 

Her  ne  kadar  bu  dört  tip  deprem  burada 

tartışılsa  da,  bu  bölümde  genellikle  ilk  iki  tip 

üzerinde  durulacaktır:  sığ  levha  arası  depremler 

ve doğrudan yitim ile ilgili olan üst ve alt levhalar 

içerisindeki  depremler.  Burada,  yitim 

kuşaklarının  özellikleri  ve  jeolojik  görünümler 

oluşturan  yitim  kuşaklarındaki  depremler 

konusunda  bilgi  verilecektir.  Ayrıca,  fay 

segmentasyonu ile birlikte deprem odaklanmasını 

ve  büyüklüğünü  etkileyen  yitim  kuşaklarının 

tektonik özellikleri ayrıntılı olarak açıklanacaktır.  

Ayrıntılı  olarak  araştırılmış  ve  çok  büyük 

tarihsel  depremler  üretmiş  birkaç  yitim  kuşağı 

üzerinde  yoğunlaşılacaktır.  Bu  yitim  kuşakları, 

güneybatı  Japonya,  Japonya‐Kuril  Adaları, 

Aletuian ve Peru‐Şili yitim kuşaklarıdır. Bu yitim 

kuşakları, bindirme  fayı arayüzeyinde  etkili olan 

kuvvetler  olarak  ifade  edilen,  kuvvetli  sismik 

eşleşme göstermektedir  (Ruff ve Kanamori, 1980; 

Lay  vd.,  1982;  McCaffrey,  1993).  Çok  büyük 

depremler  üretmeyen  zayıf  bağlantı  gösteren 

yitim  kuşaklarının  kuvvetli  bağlantı  gösteren 

yitim kuşaklarına göre niçin daha düşük deprem 

potansiyeline  sahip olduğu hakkında da ayrıntılı 

bilgili verilecektir. Makran, Hikurangi ve Vanatu 

yitim kuşakları önemlidir. Çünkü, paleosismolojik 

araştırmalar  açısından  önemli  eşsismik  olarak 

yükselmiş  sekiler  içermektedirler.  Güneybatı 

Japonya,  Cascadia  ve  Makran  yitim 

kuşaklarındaki  yığışım  kamaları  karada  yer 

almakta ve jeolojik araştırmalara izin vermektedir. 

Dalan  dilimin  kısmen  kıtasal  olduğu  kıta‐kıta 

çarpışma  kuşakları  Bölüm  10’da  açıklanmıştır. 



  

       

 
 

Şekil 11-1. Levha tektoniği çerçevesi içerisinde dünyanın yitim zonları; ıraksayan ve transform sınırlar birlikte gösterilmiştir. 
Yirminci yüzyılın en büyük beş depremine ait mezosismik zonlar grî tonda işaretlenmiştir. 
 

 

 

 

 

 
 

Şekil 11-2. Yitim zonunun hendek, yığışım kaması, dış yay yükselimi ve volkanik yay yapılarını gösteren üst 50 km’lik 
kısmının idealleştirilmiş enine kesiti. Sediment örtü, okyanusal kabuk (gabro üzerinde bazalt) ve Moho süreksizliği gibi ana 
özellikler P dalgası hızları ile karakterize edilmiştir. =sismik kaymanın toplam kaymaya oranı; =0 değeri tüm kaymanın 
asismik olarak boşaldığına işaret eder. Takoz, depremler sırasında deforme olan daha sağlam malzemelerden oluşur. 
W=levha arası depremlerin aşağı doğru yayılımı olarak da ifade edilen sismojenik zon genişliğidir (Byrne vd., 1988). 
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YİTİM KUŞAKLARININ GENEL 

ÖZELLİKLERİ 
Bu  başlık  altında,  yitim  kuşaklarının  dalan 

okyanusal  dilim,  çukur,  çukur  ile  volkanik  yay 

arasındaki  üst  levhanın  özellikleri  ve  levha  sınırı 

konumundaki mega‐bindirme fayı gibi ana yapıları 

hakkında ayrıntılı bilgi verilecektir (Şekil 11‐2). 

Yitim  kuşakları  dünyada  sadece  çok  büyük 

depremlerin  olduğu  yer  olmakla  kalmayıp,  aynı 

zamanda  dünyadaki  uç  topoğrafik  rölyeflerin 

olduğu  yerlerdir.  Örneğin,  batı  Pasifik 

Okyanusu’ndaki  bazı  çukurların  derinlikleri  10 

km’den  daha  fazladır.  Çukur  derinliği  yaş,  (ve 

dolayısıyla)  sıcaklık  ve  dalan  dilim  ile  ilgilidir; 

dalan  Mesozoyik  yaşlı  kabuk,  daha  hafif  Orta 

Senozoyik yaşlı kabuğa göre daha derin bir  çukur 

oluşmasına  neden  olmaktadır.  Ayrıca,  en  derin 

çukurlarda  görünürde  çökel  deposu 

bulunmamaktadır.  Ana  kıtasal  drenaj  sistemi 

yakınındaki  çukurlar  çökel  dolgusundan  dolayı 

daha sığ derinliklere sahiptirler. 

Çukurdan  volkanik  yaya  doğru 

ilerlendiğinde  (Şekil  11‐2),  deforme  olmuş 

çökellerin  olduğu  bir  yığışım  kaması  ile  karşılaşılır 

(Ancak, birkaç yitim kuşağında, yığışım kaması çok 

belirsiz  olarak  gelişmiştir  ya  da  yoktur).  Yığışım 

kaması  çökelleri  yay  ve  kıtadan  yamaç  aşağı 

taşınmış  çökellerle  birlikte,  yeni  oluşan  levhadan 

çökel  örtüsünün  sıyrılması  sonucu  oluşur. Yığışım 

kaması  karada,  ters  fayların  okyanusal  kabuk 

üzerinde  bir  dekolman  içlerine  doğru  düzleşdiği 

kıta  önü  kıvrım  ve  bindirme  kuşağına  benzerlik 

gösterir.  Bindirme  fayları  denize  doğru  yönelimli 

olmakla birlikte, karaya doğru yönelimli de olabilir. 

Fakat, egemen olarak denize doğru yönelimlidirler. 

Karadaki  aktif  kıvrım  ve  bindirme  kuşağında 

olduğu  gibi,  yığışım  kaması  kritik  bir  yenilmeye 

yakın  olabilir  (Davis  vd.,  1983).  Çökeller  yığışım 

kaması  altına  dolarken,  bindirme  cephesi  yaydan 

uzaklaşacak şekilde dışa doğru hareket eder ve yay 

yönündeki daha yaşlı bindirme fayları yukarı doğru 

dönmeye  başlayarak  daha  dik  eğimlere  sahip 

olurlar ve dış yay yükselimi adı verilen topoğrafik bir 

çıkıntı oluştururlar.    

Byrne  vd.  (1988)  günümüz  yığışım  kaması 

çökellerinin deformasyona uğrarken büyük deprem 

üretemeyecek  kadar  zayıf  direnimli  olduklarını 

belirtmişlerdir.  Aynı  araştırmacılar  dış  yay 

yükseliminin yitim kuşağındaki bir bölgenin yüzey 

görünümü  olduğunu  ileri  sürmektedirler.  Yitim 

kuşağının  altında  üst  levha  malzemeleri 

depremlerin  neden  olduğu  duraylı  olmayan 

kaymalar  ile  yeterince  deforme  olarak 

pekişmektedirler  (Şekil 11‐2). Zayıf yığışım kaması, 

kıtasal  fay  kuşaklarında  üstteki  hız  kuvvetlenme 

zonuna  benzer  (Bölüm  3). Bu  kesimde düşük  örtü 

basıncı  altındaki  kayalar  nispeten  zayıf  olup, 

faylanma  sabit  kayma  şeklinde  gelişir  (Şekil  3‐9; 

Scholz,  1988;  1990;  Pacheco  vd.,  1993).  Ancak, 

Hyndman ve Wang (1993) Cascadia yığışım kaması 

altındaki  yitim  kuşağının  çok  direnimli  olduğunu 

ileri sürmüşlerdir.  

Kayaçların  duraylı  olmayan  sürtünmeli 

davranış  gösterdiği  kısma  geri  engel  adı 

verilmektedir.  Geri  engelin  üst  kısmı  çok  kanallı 

sismik  profillerde  görüldüğü  gibi  çukura  doğru 

eğimlenebilir  ve  üst  levhadaki  deprem  kuşağının 

üst  seviyesine  karşılık  gelebilir  (Şekil  11‐2;  Byrne 

vd.,  1988).  Geri  engelin  üst  kısmı  çökel  ile  temel 

kaya arasındaki dokanak olabilir ya da basitçe artan 

çevre  basıncına  bağlı  olarak  kaya  dayanımındaki 

artışın  bir  görüntüsü  olabilir  (bkz.  Bölüm  3). Geri 

engelin  altında  yitim  kuşağındaki  hareket 

depremler  şeklinde olup, bu  zonun genişliği  (Şekil 

11‐2’de  W)  çok  büyük  yitim  kuşağı  depreminin 

kırılma  alanını  tahmin  etmede kullanılan kritik bir 

parametredir.  Dalan  levhanın  üst  kısmında  bu 

sismik  zonun  eğim  aşağı  yönündeki  sınırı,  üst 

levhada  kırılgan‐plastik  geçişe  karşılık  geldiği 

düşünülen,  levha  arası  depremlerin  maksimum 

eşleşme  (levha  bağlantı)  derinliği  ile 

tanımlanmaktadır (Tichelaar ve Ruff, 1993). Bu geçiş 

zonunun altında, üst levhadaki kayalar dayanımları 

azalacak  derecede  yüksek  sıcaklıklara  ulaşırlar; 

duraylı  sürtünmeli  davranış  sergilerler  ve  asismik 

olarak deforme olurlar (Şekil 3‐7; 3‐8; 3‐9). Kırılgan‐

plastik  geçişteki  kritik  reolojik  özellikler,  deforme 

olmamış  kayalardan  ziyade  fay  zonundaki 

kayalarınkine benzer. Bölüm 3’de açıklandığı üzere, 

burası kuvars plastisitesi başlangıcının  (300‐350  0C) 

olduğu  levha  arası  depremlerin  odaklanabileceği 

eğim  aşağı  yönündeki  sınır  olabilir  ve  levha  arası 

depremlerin yayıldığı daha derin bir geçiş zonu 450 
0C’deki  feldispat  plastisitesinin  başlangıcı  ile 

sınırlanır (Hyndman ve Wang, 1993).  

Yitim  kuşağının  altındaki  dalan  levhanın  iç 

kısmı  halen  deprem  üretecek  derecede  yeterince 

sağlam  bir  özelliğe  sahiptir.  Çünkü,  kabuk 

malzemesinin  plastik  olduğu  sıcaklıkta  halen 

kırılgan  özellik  gösteren  manto  malzemesi  ile 

birlikte,  doğrudan  üzerinde  yer  alan  üst  levhadan 

daha soğuk olan kabuk kayaçları içermektedir (Şekil 

3‐7).  Dalan  okyanusal  litosferin  çevresinden  daha 

soğuk  olması  gerçeği,  genellikle  yığışım  kaması 

üzerinde düşük ısı akısına neden olmaktadır.  

Levha  arası  deprem  kuşağının  altında 

faylanma,  300  km  derinliklerde  serpantinin 
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dehidratasyonu  sonucu  olivine  ve  700  km 

derinliklerde  olivinin  daha  yoğun  mineral  olan 

spinele dönüşmesinden dolayı dalan levha üzerinde 

oluşmaktadır  (Green,  1994).  Haziran  1994’de 

Bolivya  altında  olan  deprem  gibi,  300‐700  km 

derinliklerde  olan  depremler  8  büyüklüğünü  (M) 

aşabilir.  700  km’den  daha  derinde  spinel  daha 

yoğun  evrelere  uğrarayarak  kimyasal  olarak 

bozuşur. Ancak bu süreç depremlerle olmaz.  

Geri  engelin  yüzeysel  görünümü,  dış  yay 

yükseliminin  yaya  doğru  eğimi  ve  ada  yayının 

kendisinin çukura doğru eğimi  ile oluşmuş bir yay 

önü  havzası  içerebilir.  Çok  iyi  araştırılmış  birkaç 

yitim  kuşağında,  yaydaki  yüksek  ısı  akısından 

dolayı volkanik yay yönünde aletsel sismisitede bir 

azalım  göze  çarpmaktadır.  Sismojenik  yay  önü 

havzası  ile  asismik  yay  arasında  Şekil  11‐2’de 

gösterildiği gibi bir asismik cephe yer alır.  

Volkanik yayda ve gerisinde gerilme durumu 

genişlemeli ya da sıkışmalı olabilir. Yay gerisindeki 

genişlemeli  gerilme  ortamlarına  Yeni  Zelanda’da 

Taupo Volkanik Kuşak ve Ege Denizi’nin yay gerisi 

havzaları  örnekler  olarak  verilebilir  (Şekil  9‐8). 

Ayrıca,  İzu‐Bonin, Mariana ve Tonga yayları dahil, 

batı  Pasifik  bölgesindeki  birkaç  ada  yayı,  yeni 

okyanusal kabuğun oluştuğu yay gerisi havzalarla 

birlikte yer alır. Ancak, kuzey Japon yayı, yaya dik 

sıkışmalı  bir  rejim  sunar.  Sumatra  yaya paralel ve 

içerisinde  ana  doğrultu  atımlı  bir  fay  içermekle 

birlikte, Sumatra’da yay gerisi  sıkışma da gözlenir 

(Mount ve Suppe, 1992).  

Bu  zıt  gerilme  durumları  basitçe  levha 

sınırlarındaki  göreceli  hızları  göz  önüne  almaktan 

ziyade,  mantodaki  referans  çatıya  göre  levha 

hareketleri  göz  önüne  alınarak  tanımlanabilir. 

Bölüm 1’de manto referans çatısını tanımlamak için 

sıcak  noktaların  kullanıldığından  bahsedilmiştir. 

Çünkü,  sıcak  noktalar manto  içerisinden  yukarıya 

çıkan  termal  izlerdir.  Bir  yitim  kuşağının  tabanı, 

özellikle  yüzlerce  km  derinliklerde  depremler 

üreten  derin  olanı,  manto  referans  çatısını 

tanımlamak  için  de  kullanılabilir.  Levhalar  yatay 

ise, katı levhaları plastik astenosfer üzerinde hareket 

ettirmek  kolaydır.  Ancak,  aşağıya  doğru  yüzlerce 

kilometre  üst  manto  içerisine  sokulan  bir  yitim 

kuşağı tektonik bir “deniz çapası” olarak işlev görür 

ve alt mantoya göre yatay olarak hareket ettirmesini 

güçleştirir.  Öte  yandan,  yitim  kuşağı  zamanla, 

manto  akışı  sonucunda  eğimini  değiştirir.  Böylece 

alt mantoya göre çukurun konumu değişebilir. 

Yitim kuşaklarında  litosferik  levhalarda etkili 

olan  kuvvetleri  tanımlayarak  (Forsyth  ve  Uyeda, 

1975;  Şekil  11‐3a)  bu  sorunu  göz  önüne  alalım. 

Astenosfer  içerisine dalan yoğun,  soğuk okyanusal 

litosferin  negatif  yüzerliliği  FNB  düşey  kuvvetini 

oluşturur.  Bu  kuvvetin  bir  kısmı  levhaya,  başlıca 

dilimin  tabanında  RS  dilim  direnim  kuvvetine  zıt 

yönde  işleyen FSP dilim  çekme kuvveti ve RB bükülme 

direnim  kuvveti  olarak  nakledilir.  Direnç  ayrıca  iki 

levha  (R0)  arasındaki  sürtünmeyle  de  oluşur.  Bu 

değer  aşıldığında  levha  arası  depremler meydana 

gelir. Litosferin hızına göre astenosferin hızına bağlı 

olarak, dalan levha altında RDO sürüklenme direnim 

kuvveti  ve  yitim  arttırabilen  ya  da  engelleyebilen 

üstteki  levha  altında RDC kuvveti  oluşmaktadır. Bu 

sürüklenme  kuvveti  RS  dilim  direnim  kuvvetine 

katkıda bulunabilir. Üst  levhada üzerleyen  litosfer, 

çukur  emme  kuvveti  (FSU)  ile  çekme  karakteri 

kazanabilir.  Bu  kuvvet,  alttan‐bindiren  levhanın 

geriye  yuvarlanması  nedeniyle  yitim  kuşağının 

yüzeye yakın eğimindeki azalmayla oluşabilir (Şekil 

11‐3b).  Böylece,  üzerleyen  levha  çukura  doğru 

çöker. Alternatif olarak, bu kuvvet üst ve alt  levha 

arasındaki astenosferde oluşan konveksiyon ile ilgili 

olabilir.

  

 
Şekil 11-3. (a) Dalan bir levha üzerine etkiyen kuvvetler. FNB=litosferin negatif kaldırma kuvvetinden ileri gelen kuvvet; 
FSP=levha çekme kuvveti; FSU=hendek emme kuvveti; RB=eğilme direnci kuvveti; RDC=bindiren levha altındaki sürükleme 
direnci; RDO=dalan levhanın altındaki sürüklenme direnci; RO=levha arası sürtünme direnci kuvveti; RS=levha direnç 
kuvvetidir. (b) Aşağı giden levhanın eğiminin değişmesinden dolayı hendeğin geriye yuvarlanmasının görsel ifadesi (Forsyth 
ve Uyeda, 1975’den değiştirilerek). 
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Şekil 11-4. Üst levhaların hendeklere göre hız vektörleri (cm/yıl). Dalan levha “deniz ankrajı” şeklinde davrandığından, bu 
hız alt mantoya göre üst levanın hızına oldukça benzer (Uyeda ve Kanamori, 1979). 

 

Uyeda  ve  Kanamori  (1979),  dalan  dilimin 

“deniz çapası” etkisi nedeniyle alt mantoya göre hız 

vektörlerinden  çok  farklılıklar  göstermeyen 

civardaki  çukurlara göre  (Şekil  11‐4), Pasifik yitim 

kuşaklarının üst  levhalarının kesin hız vektörlerini 

hesaplamışlardır.  Güney  Amerika  kıtası  Peru‐Şili 

çukuruna  doğru  yavaş  bir  şekilde  hareket 

etmektedir.  Fakat,  İzu‐Bonin,  Mariana  ve  Tonga 

yitim kuşaklarının batısındaki okyanusal üst  levha 

çukurdan  uzaklaşacak  şekilde  hareket  etmekte  ve 

burada  deniz  tabanı  yayılmasıyla  yay  gerisi 

havzalar  gelişmektedir.  Bu,  batı  Pasifik 

bölgesindeki  birkaç  yitim  kuşağında,  yitim  ile 

birlikte  yay  gerisinde  genişlemenin  oluştuğu 

anlamına  gelmektedir.  Royden  (1993)  yoğun 

okyanusal  litosferin  dilim  çekmesi  ile  denetlenen 

yitim  hızının  gerileyen  yitim  sınırları  olarak 

yakınsama  hızını  aştığı  yitim  zonlarından 

bahsetmiştir. 

Şekil  11‐1’de  görüldüğü  gibi,  yirminci 

yüzyılın  en  büyük  depremlerinin  hepsi  yalnızca 

birkaç yitim kuşağında olmuştur. Şekil 11‐1 ile 11‐4 

karşılaştırıldığında,  çok  büyük  depremler  üreten 

yitim  kuşaklarının  üstteki  levhalarının  tümü 

sıkışmalıdır.  Aktif  yay  gerisi  havzalar  içeren 

Japonya  güneyindeki  İzu‐Bonin  ve Mariana  yitim 

kuşakları  daha  küçük  depremler  üretmiştir.  Yay 

gerisi havzası olan Tonga Kermadec çukuru, Kuril, 

Aleutian  ya  da  Peru‐Şili  yitim  kuşaklarından  çok 

daha  az, M  >8  büyüklüğünde  yalnızca üç deprem 

üretmiş  olup,  en  büyük  depremlerin  hiçbiri  bu 

yitim kuşağında olmamıştır. 

Bu  sonuç,  Uyada  ve  Kanamori’yi  (1979)  Şili 

tipi ve Mariana tipi olmak üzere iki uç üye tipi yitim 

kuşağı önermesine sevk etmiştir (Şekil 11‐5). Şili tipi 

yitim  kuşağında  üst  levhada  sıkışmalı  rejim 

gözlenirken,  Mariana  tipi  yitim  kuşağında  ise, 

üstteki  levha çukurdan uzaklaşacak şekilde hareket 

ettiği  için  yay  gerisi  havza  oluşturacak  şekilde 

çekme  rejimi  egemen  olmaktadır.  Şili  tipi  yitim 

kuşağında  dalan  levha  tatlı  bir  eğime  sahip  olup, 

üstteki  levha  ile  kuvvetli  bir  bağlantı 

oluşturmaktadır. Bu, eğim aşağı genişliğin (W; Şekil 

11‐2)  büyük  olduğu  ve  çok  büyük  depremler 

ürettiği  anlamına  gelmektedir  (ancak,  bu  bölümün 

izleyen  kısımlarında  bire  bir  eğim  ile  çok  büyük 

deprem  ilişkisini  engelleyen  çok büyük deprem  ile 

yitim  kuşağı  eğimi  ilişkisine  ilişkin  istisnalardan 

bahsedilecektir). 

Kuvvetli  bağlantı,  özellikle  çok  büyük  yitim 

kuşağı  depremlerinden  sonra,  bükülme  momenti 

normal  faylarının  oluştuğu  çukurun  denize  doğru 

kısmında  bir  çıkıntı  (dış  yükselim)  oluşturacak 

şekilde  dalan  levhada  uç  yüklemeye  neden 

olmaktadır  (Christensen  ve Ruff,  1988). Ancak,  bu 

araştırmacıların  belirttiği  gibi,  kuvvetli  bağlantı 

oluşturan  bölgelerde  yatay  gerilme  birikimi  dış 

yükselimde  sıkışmalı  depremlere  neden  olur. 

Bunun  aksine,  Mariana  tipi  yitim  kuşaklarında 

çukurun  denize  doğru  olan  kesiminde  bir  çıkıntı 

yoktur  ve  dalan  levhada  yalnızca  normal  faylı 

depremler oluşur. Yoğun okyanusal  litosfere  sahip 

yitim  kuşaklarında dilim  çekmesi nedeniyle, dalan 

levha  çok  daha  dik  bir  eğime  sahiptir.  Dilim 
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çekmesi levhalar arasında daha zayıf bir bağlantının 

olmasına neden olur. Böylece, yitim asismik olarak 

oluşur ve orada çok büyük depremler oluşmaz.  

 
 

Şekil 11-5. Yitim zonlarının uç üyesi tipleri. Bindiren levha 
Şili tipinde basınç altında ve Mariana tipi yitim zonunda 
çekme şeklindedir. Sıkıştırmalar yitim zonunun sığ bir 
eğime ve sismojenik zonda levhalar arasında büyük temas 
alanları oluşmasına neden olur. Aynı zamanda, bir dış yay 
kabarması olan birikim prizması ve büyük depremler 
oluştururlar. Çekme, çıplak bir hendek duvarı olan ve içinde 
hiçbir depremin oluşmadığı yay arkası havzalarını oluşturur 
(Uyeda ve Kanamori, 1979). 
 

Az bağlantılı Mariana tipi yitim kuşağı küçük 

ve  orta  büyüklükte  depremler  üretme  açısından 

yüksek  levha  arası  sismisite  gösterebilir. Halbuki, 

Şili  tipi yitim kuşağı  levha  arayüzeylerinde  sismik 

olarak  sakin  olabilmektedir.  Çünkü,  tamamen 

kilitlenmiş durumdadır. Bu  tip kuşak San Andreas 

Fayı’na  benzerlik  gösterir;  San Andreas  fayı,  fayın 

krip  gösterdiği  ya  da  sık  sık  küçük  depremlerin 

olduğu  yerlerde  yüksek  sismisiteye  sahip  olsa  da, 

1857  ve  1906  depremlerin  olduğu  kilitli  zonlarda 

düşük  sismisite  göstermektedir  (Heaton  ve 

Kanamori, 1984; Şekil 4‐10). 

 Son  olarak,  Şili  tipi  yitim  kuşağı,  yığışım 

kaması  içerecek  en  olası  yerdir.  Ancak  , Mariana 

tipi yitim kuşağı çukur duvarı içermeyebilir ve çok 

az  çökel  bulunur.  Bu  durum,  levhalar  arası 

bağlantının  olmamasının  yansımasıdır.  Böylece, 

dalan  levhanın çökel örtüsü Şili tipi yitim kuşağına 

göre kolaylıkla dalabilmektedir. Yığışım kamasının 

olmamasının  diğer  nedenleri;  (1) Mariana  tipi  bir 

yitim  kuşağı  gerisinde  aktif  yay  gerisi  havzadaki 

deniz  tabanı  yayılmasının,  yayı  ve  yay  önünü  ana 

çökel kaynağı olan kıtadan  ayırmasıdır ve  (2) yeni 

oluşan okyanusal levhanın genellikle sadece ince bir 

çökel  örtüsünden  oluşmasıdır.  Ancak,  izleyen 

altbölümde  kuzeydoğu  Japonya  gibi  üst  levhada 

sıkışmalı  bazı  yitim  kuşaklarının  çıplak  çukur 

duvarları  ve  hatta  üst  levhanın  kenarının  tektonik 

aşınımıyla temsil edildiğinden bahsedilecektir.   

Ruff  ve  Kanamori  (1980)  dalmakta  olan 

okyanusal  levhanın  yaşını  dikkate  alarak,  yitim 

kuşakları  ile  çukurdaki  yaklaşım  hızını 

karşılaştırmışlardır  (Şekil  11‐6). Daha  sonra,  herbir 

yitim  kuşağında  olabilecek  en  büyük  magnitüdlü 

(Mw) depremi işaretlemişlerdir. Bu karşılaştırma, en 

büyük depremin, yüksek yaklaşım hızı ve nispeten 

genç  dalan  kabuğu  olan  yitim  kuşakları  boyunca 

oluştuğunu göstermiştir. Bu kriterlere bağlı olarak, 

Heaton  ve Kanamori  (1984) A.B.D.  ve Kanada’nın 

batı  kıyısı  açıklarındaki  Cascadia  yitim  kuşağının, 

175  yıllık  tarihsel  deprem  kayıtlarda  deprem 

olmamış  olsa  bile, Mw  8,0  ve  8,5  arasında  deprem 

üretme  potansiyeline  sahip  olduğunu  tahmin 

etmişlerdir. 

Dalan kabuğun yaşı, levhanın yüzebilirliği ve 

sıcaklıklığı  ile  ifade  edilir.  Bölüm  1’de  açıklandığı 

üzere, okyanus yayılma merkezleri nispeten sığdır. 

Çünkü, yeni oluşmuş litosfer sıcaktır ve bu nedenle 

eski litosferden daha az yoğundur. Düşük yoğunluk 

litosferin  daha  yüzer  olmasını  sağlar;  bu  yüzden, 

nispeten  sığdır.  Bu  yüzer  olma  özelliğinin  nedeni, 

yayılma merkezindeki litosferin bir sırt oluşturması 

ile  ilgilidir.  Okyanusal  litosfer  sırt  zirvesinden 

uzaklaşacak şekilde hareket ederken soğur, büzülür 

ve daha derinlere dalar. Parsons ve Sclater’e  (1977) 

göre,  80  milyon  yıldan  daha  genç  okyanusal 

kabuğun  derinliği,  doğrudan  yaşının  karekökü  ile 

igilidir. 80 milyon yıldan daha yaşlı kabuk dalmaya 

devam  eder;  fakat,  daha  yavaş  bir  şekilde  olur 

(Parsons ve McKenzie, 1978). İzu‐Bonin ve Mariana 

çukurlarında dalan okyanusal kabuk 150 milyon yıl 

yaşındadır. Bu nedenle,  çok derin  çukur oluşturur. 

Levhalar  arasındaki  düşük  bağlantı  çok  büyük 

negatif  yüzerliliğin  yansımasıdır.  Bunun  aksine, 

güney  Şili  ve  güneybatı  Japonya  altına  dalan 

okyanusal  kabuk  Orta  Tersiyer  (20  milyon  yıl) 

yaşındadır.  Bu  genç  kabuk,  derin  bir  çukur 

oluşturamayacak derecede çok yüzer özellikte olup, 

yüzer  olması  kuvvetli  bir  bağlantı  olmasına neden 
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olur.  Ancak,  Kuril  ve  Kamçatka  yitim  kuşakları 

altına dalan okyanusal kabuk Mesozoyik (100 ve 80 

milyon yıl) yaşındadır ve burada yüksek yaklaşım 

hızı etkileri ve üst levhanın sıkışması egemen olarak 

görünür. 

 
 

Şekil 11-6. Maksimum deprem büyüklüğünün (Mw) yitim zonlarındaki yakınsama hızı, dalan levhanın yaşı ve yay arkası 
sonların varlığı veya yokluğuyla ilişkisi. Sayılar, herbir yitim zonunda oluşan en büyük depremi (Mw) ifade eder. Yay gerisi 
havzası bulunan yitim zonları içi dolu daireler şeklinde; bulunmayanlar ise içi boş daire ile işaretlenmiştir. Bu grafik, 
yakınsama hızı artarken ve dalan okyanusal litosferin yaşı azalırken bir yitim zonundaki depremin büyüklüğünün arttığını 
göstermektedir. Yay gerisi havzası bulunan yitim zonlarının daha küçük maksimum Mw depremleri ile karakterize edildiğine 
dikkat ediniz. Juan de Fuca (Cascadia) 150 yıllık süre içinde bir yitim zonu depremi türetmemiştir fakat, burada gösterilen 
ilişkiler 8,0 ile 8,5 arasında Mw depremlerinin beklenmesi gerektiğini ortaya koymaktadır (Heaton ve Kanamori, 1984). 

 

Yukarıda  söz  edildiği  gibi,  bir  yitim 

kuşağında  olan  depremin  maksimum  büyüklüğü 

teorik olarak bağlantı zonunun eğim aşağı genişliği 

(W)  ile  ilgilidir  (Şekil  11‐2). W’nin  tabanı,  sismik 

bağlantı derinliğine  işaret eden kritik bir  sıcaklıkla 

denetlenen  kırılgan‐plastik  geçiş  zonu  tarafından 

denetlenir (Tichelaar ve Ruff, 1993). Yakınsama hızı 

yüksek  ise, dalan  levha kritik  sıcaklığa ulaşmadan 

önce  daha  büyük  derinliklere  kadar  sokulur.  Bu 

yüzden W’nin uzunluğu  artar. Tichelaar ve Ruff’a 

(1993)  göre,  çoğu  yitim  kuşaklarında  sismik 

bağlantı  derinliği  40±5  km’dir.  Fakat,  Japonya  ve 

Kuril çukurları arasındaki üçlü birleşim bölgesinde, 

bağlantı derinliği 52‐55 km’ye kadar uzanır. Ancak, 

Meksika  açıklarında  bu  derinlik  sadece  20‐30 

km’dir. Kesme  gerilmesi  derinlikle  sabit  olsa  bile, 

kritik  sıcaklık  değişebilir;  2500C’lik  kritik  sıcaklık, 

bağlantı  derinliğindeki  değişkenliği 

açıklayabilmektedir.  Öte  yandan,  Hyndman  ve 

Wang  (1993)  yitim  kuşağındaki  değişken‐kayma 

davranışının  eğim  aşağı  sınırının  300‐3500C’de 

kuvars plastisitesi başlangıcı  ile denetlendiğini  ileri 

sürmüşlerdir.  

Nispeten  yüzen  bir  levha  üst  levhaya  daha 

kuvvetli  olarak  bağlantı  yapar.  Fakat,  bu  da 

başlangıçta  daha  sıcaktır;  bu  yüzden, W’nin  eğim 

aşağı  sınırının  daha  sığ  olması  beklenir.  W’nin 

uzunluğu  ve  konumunu  etkileyen  diğer  bir  etken, 

yeni oluşan  levhadaki çökel örtüsünün kalınlığıdır. 

Hyndman ve Wang’a (1993) göre, kalın çökel örtülü 

bir  levhada,  okyanusal  kabuğun  üst  seviyesi 

nispeten  çökel  örtüsü  olmayan  bir  levhadaki 

okyanusal  kabuğun  üst  seviyesinden  daha  yüksek 

bir  sıcaklığa  sahiptir.  Çökel,  hidrotermal  çevrimle 

kabuktan ısı kaçışını engelleyecek şekilde bir yalıtıcı 

olarak  işlev  görür  ve  jeotermal  gradyan  olarak, 

bazaltın üst kısmı çökelden yoksun yeni bir levhaya 

göre daha sıcaktır. Kalın çökeli olan bir  levha genç 

bir  levha gibi aynı  termal  etkiye  sahiptir. Kırılgan‐

plastik geçiş  zonuna daha  sığ bir  seviyede ulaşılır; 

bu  yüzden,  W’nin  eğim  aşağı  boyutu  sınırlanır. 

Cascadia  ve  Nankai  yitim  kuşakları  kalın  çökelli 

yeni  levhalar  şeklinde  olup,  nispeten  çökelden 

yoksun  yitim  kuşaklarına  göre  daha  yüksek  ısı 

akışına sahiptirler. 
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Şekil 11-7. Verev yakınsamanın ada yayı gerisindeki üst 
levhaya (üçgen işaretli) göre geometrisi. Levha arası kayma 
vektörü (V) hendeğin eğim yönü veya hendek normalinin 
azimutu (T) ile  açısı yapar. Yay önünün içsel 
deformasyonu rijit üst levhaya göre bunun Vs hızında 
hareket etmesine neden olur. Bu da, levha arası depremlerin 
kayma vektörünün, levha arası kayma vektörüne göre 
verevlik olarak adlandırılan açı kadar dönmesine neden 
olur. Yay önünün elastik olarak deforme olması durumunda 
Vs=0 ve kayma vektörü rezidüeli de sıfırdır. Vn ve Vt levha 
vektörünün (V) hendeğe dik ve paralel olan bileşenleridir 
(McCaffrey, 1993). 
 

Dalan  levhanın  topoğrafyası  düz  ve  çökel 

örtülü  olabilir  ya  da  engebeli  olabilir.  Topoğrafik 

rölyef deniz  tepeciklerinden,  fleksürel bükülme ya 

da  ilk  deniz  tabanı  yayılması  sonucu  oluşmuş 

normal faylardan ya da transform faylanmadan ileri 

gelebilir.  Lay  vd.  (1982)  dalan  dilimdeki  yüksek 

rölyefin, herbir kırık zonunun uzunluğunu azaltma 

eğilimi  olan  çok  değişken  levha  sınırı  direnimine 

yol  açtığı  sonucuna  varmışlardır.  Araştırmacılara 

göre, en büyük depremler düşük topoğrafik rölyefli 

dalan dilimde olmaktadır. 

Yüksek  rölyef,  çok  büyük  depremlerin  kırık 

zonları  içerisinde yüksek moment boşalım  alanları 

olarak  önerilen  levha  sınırında  pürüzlere  neden 

olabilir  (Thatcher,  1990).  Yüksek moment  boşalım 

alanları yitim kuşaklarındaki  çökel kazıması ya da 

bir  yayılma merkezinin  dalmasından  etkilenebilir. 

Yitim  kuşağı  özeliklerindeki  bu  değişimler,  yitim 

kuşağının  karmaşık  olduğunu,  koşullu  duraylı  ve 

tamamen  duraylı  kayma  alanları  ile  çevrilmiş 

duraylı  olmayan  değişen‐kayma  sahasındaki 

pürüzlerden  oluştuğunu  göstermektedir  (Pacheco 

vd., 1993). 

Önceki  tartışmada,  yitim  kuşağı  vektörünün 

eğim  aşağı,  çukura  normal  olduğu  ortaya 

konmuştur.  Ancak,  yayların  kavisliliği,  küresel 

geometri  tarafından  denetlenen  büyük  levhaların 

yaklaşım  yönlerindeki  değişimlere  göre  büyüktür 

(Şekil  1‐5).  Bunun  anlamı,  beklenen  levha  arası 

kayma yönü, eğim yönünden verevlilik olarak  ifade 

edilen açı kadar farklılık gösterebilir demektir (Şekil 

11‐7).  McCaffrey  (1993)  levha  arası  depremlerin 

kayma  vektörlerinin  levha  tektoniği  tarafından 

tahmin edilen kayma vektörlerinden  (kayma vektörü 

rezidüeli;  Şekil  11‐7)  sistematik  bir  sapma 

gösterebileceğini  gözlemiştir.  Kayma  vektörü 

rezidüelleri  büyük  ölçüde  doğrultu  atımlı  ya  da 

verev  atımlı  faylar  şeklinde  üst  levhanın  yay  önü 

bölgesinin içsel deformasyonu ile açıklanabilir.  

Yay önü bölgesinin içsel deformasyonu, levha 

sınırındaki yakınsamanın sadece bir kısmının  levha 

etkileşimi  ile karşılandığı anlamına gelir; geri kalan 

kısım  içsel  deformasyonla  karşılanır.  McCaffrey 

(1993)  en  büyük depremlerin  jeolojik  olarak  ya da 

küçük kayma vektörü rezidüeli olarak  ifade edilen, 

nispeten  çok  az  içsel  deformasyon  gösteren  yitim 

kuşaklarında  olduğunu  ispatlamıştır.  Bu,  yüksek 

yaklaşım hızı ve dalan levhanın genç yaşlı olması ile 

birlikte,  küçük  bir  kayma  vektörü  rezidüelinin 

büyük  levha  arası  depremlerin  işaretcisi  olduğu 

anlamına gelir.                                       

  

DEPREM ÖRNEKLERİ 
Japonya  ve  A.B.D.’nin  Pasifik  kıyısı 

açıklarındaki  yitim  kuşakları  dünyada  en  iyi 

araştırılmış yerler olup, bu yitim kuşaklarından üçü 

yoğun  nüfusun  olduğu  bölgelere  yakın  yerlerde 

bulunmaktadır. Bu bölgelerin herbiri ile ilgili olarak 

çok fazla sismisite, kabuk yapısı, kıyı ve kıyı ötesine 

ait  jeolojik  ve  tektonik  bilgiler mevcuttur.  Ayrıca, 

Japonya  güneybatısı  açıklarındaki  Nankai  yitim 

kuşağı  (“Güney  Denizi”)  aynı  yitim  kuşağı 

segmentinin birkaç deprem tekrarlanması gösterdiği 

bin  üçyüz  yıllık  tarihsel  dönem  depremleri  içeren 

bir  geçmişe  sahiptir.  Yirminci  yüzyılda  dünyada 

olmuş  en  büyük  dört  depremden  üçü  Alaska 

Körfezi  dahil  Kuril  ve  Aletuian  yitim  kuşakları 

üzerinde  meydana  gelmiştir.  Güney  Amerika 

açıklarındaki  yitim  kuşağının  uzun  bir  tarihsel 

dönem  deprem  geçmişi  bulunmaktadır  ve  çok  iyi 

araştırılmıştır. 1960 Şili depremi yirminci yüzyıldaki 

en büyük sismik momentin açığa çıktığı depremdir. 

Aşağıda,  Pasifik  batısından  başlayarak,  Pasifik 

Okyanusu civarındaki bu yitim kuşakları saat yönü 

izlenerek tanımlanacaktır. 
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Şekil 11-8. Japonya ve çevresinin levha tektoniği konumu. 
Dişler yitim zonlarının üst levhasına doğrudur; oklar 
göreceli levha hareketini temsil eder. Kesikli çizgi volkanik 
yaylara işaret eder. och: Merkez dışı Honshu üçlü birleşimi, 
su: Sagami çukuru, sf: güney Fossa Magna üçlü birleşimi, 
su: Suruga çukuru, ISTL: Itoigawa-Shizuoka Tektonik 
Hattı, KSM: Kashima VLBI istasyonu (Uyeda, 1991). 
 

Japonya’da Tokyo güney doğusunda üç yitim 

kuşağı bir üçlü birleşim noktasında birleşmektedir 

(McKenzie ve Morgan,  1969). Bu  tür üçlü birleşim 

bölgesi  dünyadaki  tek  üçlü  birleşim  bölgesidir 

(Şekil  11‐8’de  och).  Pasifik  levhasının  Mesozoyik 

yaşlı okyanusal kabuğu, batıya doğru Mariana, İzu‐

Bonin, Kuzeydoğu  Japonya ve Kuril aktif volkanik 

yaylarının  altına  dalmaktadır.  Üçlü  birleşim 

bölgesinin güneyinde, Mariana ve İzu‐Bonin yayları 

batıdan  aktif  yayılan  yay  gerisi  havza  tarafından 

sınırlandırılmaktadır  (Mariana  çukurluğu  Şekil  11‐

8’de  dışa  doğru  bakan  oklarla  gösterilmiştir).  En 

büyük depremlerden hiçbiri bu yitim kuşaklarında 

olmamış  (Uyeda  ve  Kanamori,  1979)  ve  ayrıca 

herhangi bir yığışım kaması da bulunmamaktadır. 

Çünkü,  bu  yitim  kuşakları  çökel  kaynaklarından 

uzakta yer  almakta ve dalan  levhada  çok  az  çökel 

bulunmaktadır.  Üçlü  birleşim  bölgesinin 

güneyindeki yitim kuşaklarından farklı olarak, üçlü 

birleşim bölgesinin kuzeyinde yer alan Kuzeydoğu 

Japonya  yitim  kuşağı  üzerinde  M    8 

büyüklüğünde  depremler  olmuştur.  Bu  yitim 

kuşaklarında  yakınsama  hızı  kuzeye  doğru 

Mariana’dan  kuzeydoğu  Japonya’ya  doğru 

artmakta  ve  dalan  kabuğun  yaşı  kuzeydoğu 

Japonya’dan  Kamçatka’ya  doğru  azalmaktadır 

(Şekil 11‐6). Üstteki  levha, üçlü birleşim bölgesinin 

güneyindeki çukurdan uzaklaşacak  şekilde hareket 

etmektedir.  Ancak,  daha  kuzeyde  çukura  doğru 

hareket etmektedir (Şekil 11‐4). 

Üçlü  birleşim  bölgesinin  güneyinde,  Filipin 

Denizi  levhası  kuzeybatıya  doğru  güneybatı 

Japonya  ve  Ryukyu  yayının  altına  dalmaktadır. 

Kuzeydoğu  Japonya’nın  tersine, Nankai  çukurluğu 

güneybatı  Honshu’da  aktif  bir  volkanik  yay 

içermemektedir. Ancak, üçlü  birleşim  bölgesindeki 

ucun  batısındaki  volkanlar  (Şekil  11‐9a)  Filipin 

Denizi  levhasının  kısmen  dalmasına  bağlı  olarak 

gelişmekte olup, batı Honshu’daki Pleyistosen yaşlı 

volkanlar  da  yitimle  ilgili  olabilir.  İzu‐Bonin  yayı 

Honshu Adası’nın altında güneybatı  Japonya yitim 

kuşağı  ile  çarpışmaktadır.  Yayın  batı  ve 

doğusundaki  okyanus  kabuğu  dalmakta;  fakat, 

yayın  kendisi  İzu  Yarımadası  ve  civarındaki 

bölgelerde  yer  alan  bir  çarpışma  kuşağı 

oluşturmaktadır. Kuzeydoğu  Japonya ve  İzu‐Bonin 

yitim  kuşaklarında  600  km  derinliklere  kadar 

depremler  olmakta  ve  nispeten  basit  geometri 

sunmaktadırlar  (Şekil  11‐9a).  Ancak,  güneybatı 

Japonya  yitim  kuşağı  buruşmuş  bir  şekilde 

görünmekte ve Ryukyu yitim kuşağı dışında, dalan 

dilimde  sadece  90  km’den  daha  sığ  depremler 

olmaktadır (Şekil 11‐9b). 

        

Güneybatı Japonya Yitim Kuşağı 
Filipin  Denizi  levhası  Tersiyer  yaşlı  olup, 

kısmen  Izu‐Bonin  ve Mariana  yaylarının  gerisinde 

yay  gerisi  yayılması  sonucu  meydana  gelmiştir 

(Şekil  11‐8).  KKB  gidişli  Kyushu‐Palau  Sırtı  (Şekil 

11‐8’de  kesik  çizgiler)  batıdaki  daha  yaşlı  Batı 

Filipin  havzası  ile  doğudaki  daha  genç  Shikoku 

Havzası’nı  ayırır.  Kyushu‐Palau  Sırtı  çok  farklı 

tektonik  görünümler  sunan  iki  yitim  zonu  olan 

Ryukyu çukuru ile Nankai çukurluğu arasındaki uç 

kısımda  Avrasya  levhası  ile  çarpışır  (Şekil  11‐8). 

Ryukyu  çukuru  7  km’den  daha  derin  olup,  Batı 

Filipin  havzasının  okyanusal  kabuğu  yaklaşık  60 

milyon yıl yaşındadır. Kyushu Adası dahil, Ryukyu 

yayının  kuzey  kısmı  aktif  volkanlardan  oluşmakta 

(Şekil  11‐9a)  ve  kuzeybatıda  yeni  bir  yay  gerisi 

havzası  olan  Okinawa  çukurluğu  (Şekil  11‐8) 

meydana  gelmektedir.  Ryukyu  yayı  altındaki 

Wadati‐Benioff  kuşağı  120  km  derinliklere  kadar 

dalan  levhada  oluşan  depremlerle  belirgin  olarak 

görünmektedir  (Şekil  11‐9b).  Ancak,  yitim  kuşağı 

hiçbir deprem  üretmemektedir. Ryukyu  yay‐çukur 

sisteminin  kuzey  kısmı  sismik  olarak  kuvvetli 

bağlantının  olmadığı Mariana  tipi  yitim  kuşağına 

benzerlik/göstermektedir. 
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Şekil 11-9. (a) Pasifik levhası, (b) Filipin Denizi levhası üzerindeki Wadati-Benioff zonunun km cinsinden yapı konturları. 
(a)’daki içi dolu üçgenler aktif volkanların yerlerini göstermektedir. Nankai çukurunun tam kuzeyindeki yayın aktif 
olmadığına fakat, Kuzeydoğu Japonya ile Izu-Bonin yayları arasındaki üçgen alanın batısında yer alan volkanların dalan 
Pasifik levhasının anormal derecede kalın kısmı üzerinde bulunduğuna; bunun da Filipin Denizi levhasının yitimi ile ilgili 
olabileceğine işaret ettiğine dikkat ediniz. İçi boş oklar Pasifik ve Filipin Denizi levhalarıının hareket yönlerini gösterir 
(Uyeda, 1991). 

 

Kyushu‐Palau  Sırtı’nın  doğusunda,  Shikoku 

havzasındaki okyanusal kabuğun yaşı Üst Oligosen 

ya  da  Miyosen’den  daha  yaşlı  değildir.  Shikoko 

havzasının ortalama  su derinliği  4000 m  civarında 

olup,  deformasyon  cephesinde  Nankai 

çukurluğunda  4500‐4900  m  derinliklere 

erişmektedir  (Ashi  ve  Taira,  1992).  Deniz  tabanı 

okyanusal kabuğun üzerine gelen 1‐2 km kalınlıkta 

bir  sedimenter  istifin  tavanında  yer  almaktadır. 

Okyanusal  Derin  Sondaj  Programı’nda  808  Nolu 

Sahada  (Taira  vd.,  1991;  Şekil  11‐10)  tanımlandığı 

üzere,  bu  istif  başlıca  Fuji  Nehri  gibi  karadaki 

kaynaktan  taban  türbiditik  akıntılarla  taşınmış 

sismik  olarak  yansıtıcı  çökellerle  örtülmüş,  sismik 

olarak  şeffaf  ince  taneli  yarı  pelajik  taban 

çökellerinden  (suda  çökelmiş  killerle  birlikteki 

planktonik  mikrofosil  kabukları)  oluşmaktadır 

(Şekil  11‐10).  Shikoku  havzasının  kabuğunun  genç 

olması  ve  nispeten  kalın  çökel  istifi,  çukurun 

bulunmadığına ve Nankai  çukurluğundaki yığışım 
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kamasının uç kesiminde gözlenen nispeten yüksek 

bir  ısı  akısı  (130  mW/m2)  olduğuna  işaret 

etmektedir (Taira ve Pickering, 1991).  

Filipin  Denizi  levhası  3‐5  cm/yıl  bir  hızla 

Japonya’nın  altına  dalmaktadır  (Seno  vd.,  1993). 

Kayma  vektörü  eğim  atım  ve  sağ  yanal  atım 

bileşenleri  verecek  şekilde  levha  sınırına  verevdir. 

Yığışım  kaması  0,5‐1  km  aralıklı  ve  5‐20 m  düşey 

atımlı ters faylar ve kıvrımlar tarafından kesilmiştir 

(Taira ve Pickering, 1991). İlksel bindirme fayları adı 

verilen  bu  faylardan  en  denize  doğru  olanları, 

bindirme cephesinin yılda 3 mm bir hızla (Karig ve 

Angevine,  1985)  oluşmakta  olan  yığışım  kaması 

içeren  Nankai  çukurluğunun  denize  doğru  göç 

ettiğine  işaret  etmektedir  (Şekil  11‐10).  2  km 

genişliğinde  ve  200  m  yüksekliğinde  çamur 

volkanları  Nankai  çukurluğunda  deformasyon 

cephesi  civarında  ve  kısmen  büyük  bir  heyelanın 

içerisinde  oluşmaktadır.  Çukurluğun  tabanındaki 

çamur volkanları KB gidişli çizgisellikleri izlemekte; 

bazıları  yığışım  kaması  içlerine  kadar 

uzanmaktadır.  Ters  faylar  aşağıya  dekolman 

içlerine  doğru  düzleşmektedir;  sismik  yansıma 

profillerine  göre  bu  mesafe  deformasyon 

cephesinden  karaya  doğru  yaklaşık  30  km’dir 

(Moore vd. 1990; Şekil 11‐10). 

Antiklinal  sırtlar  yamaç  havzaları  oluşturacak 

şekilde  çökellerin  kapanlanmasını  sağlamış;  bu 

havzalardaki daha derin çökel tabakalarının sürekli 

olarak  karaya  doğru  daha  fazla  tiltlenmesi, 

yükselme ve çökelleri engelleyen dış yay sırtlarının 

karaya  doğru  tiltlenmesinden  ileri  gelmiş  olabilir 

(Moore, 1990). Yığışım kaması tabakaları daha yaşlı 

olup, karaya doğru daha fazla deforme olmuşlardır. 

Yamaç  havzalarının  kuzeyinde  karada  yer  alan 

Kretase‐Miyosen  yaşlı  Shimanto  Kuşağı  günümüz 

yığışım  kamasının  eski  bir  benzeridir  (Taira  ve 

Ogawa  1988).  Ancak,  Nankai  deformasyon 

cephesinin üzerindeki bindirme faylarından bazıları 

aktif gibi görünmektedir.  

Beş yay önü havzası segmenti Ryukyu çukuru 

uç kısmından doğuya doğru,  levha sınırının kıyıya 

yaklaştığı  yer  olan  Suruga  çukurluğuna  kadar 

uzanmaktadır  (Sugiyama,  1992;  1994).  Bu 

segmentler Şekil 11‐11’de A’dan E’ye kadar değişen 

harflerle  gösterilmiştir.  Şekil  11‐11’de  Z  harfi  ile 

gösterilen  altıncı  yay  önü  havzası,  Ryukyu 

çukurluğunun  uç  kısmında  yer  almaktadır.  Bu 

havzalar  Nankai  çukurluğu  ile  yüksek  açılı 

doğrultulara  sahip  antiklinaller  ve  faylarla 

ayrılmışlardır. Fayın batı kenarı doğu kenarına göre 

yükselmiştir (Okamura, 1990; Sugiyama, 1992; 1994; 

Tsukuda,  1992).  Shikoku  Adası’nda  Cape 

Muroto’dan  (Şekil  11‐11’de  A  ve  B  havzaları 

arasında)  kıyı  açıklarına  doğru  yer  alan  en  büyük 

fay hemen hemen kuzeye yakın bir gidişe sahiptir. 

Bu  verev  yapılar  Shikoku  Adası’nın  batı  ve 

doğusundaki senklinal kanallarını ve Cape Ashizuri 

(Şekil 11‐11’de Z ve A havzaları arasında) ve Cape 

Muroto  (Tsukuda,  1992)  kuzeyindeki  Shikoku 

dağlarının,  daha  büyük  yükselme  hızlarını 

denetlemektedir.  Antiklinaller  güneye  doğru  ters 

“L”  biçimli  yapılar  oluşturacak  şekilde  dış  yay 

sırtlarından  çıkmaktadır  (Sugiyama, 1994;  Şekil  11‐

11).  

 

 
 

Şekil 11-10. Nankai yığışım prizmasındaki Shikoku havzasından (Nankai çukuru; 1700 No.lu atış noktasının sağında yer alır) 
alınan NT 62-8 sismik yansıma profili. Shikoku havzasında okyanusal kabuk üzerine saydam hemi-pelajik birim ile yansımalı 
ve karadan türeme bir türbidit birimi gelir. Stratigrafi, Shikoku güneydoğusundaki hendeğin yakınında 808 No.lu sahada 
Okyanus Sondaj Programı’na ait bir karotlu kuyuya dayalıdır. Saydam birim profilin sol ucuna kuzeye) doğru devam 
etmektedir; bunun üzerine bir dekolman boyunca deforme olmuş yığışım çökelleri bindirmiştir (Ashi ve Taira, 1992; Moore 
vd., 1990). 
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Şekil 11-11. Güneybatı Japonya’nın aktif tektonik haritası. Küçük noktalı tarama yay önü havzalarını (Z, A, B, C, D, E1) ve 
Setouchi makaslama zonunun tektonik havzalarını (a, b, c, d) gösterir. İri noktalı tarama Kinki Üçgeni’ni ve aktif sağ yanal 
bir fay olan Orta Tektonik Hattı (MTL) temsil eder. Nankai çukurundaki levha sınırı Sunuga Körfezi’nde (haritanın doğusu) 
kara içine kadar uzanır (Sugiyama, 1992). 

 

Bu  yay  önü  yapılar  Shikoku’da  5‐10 mm/yıl 

kayma hızı olan (Okada, 1973; Tsutsumi ve Okada, 

1996)  ve  daha  doğuda,  Kinki  Üçgeni’nin  güney 

kenarında  1‐2 mm/yıl  kayma  hızı  olan  (Okada  ve 

Sangawa,  1978;  Şekil  11‐11)  aktif  doğrultu  atımlı 

Orta  Tektonik  Hattın  (MTL)  güneyinde  sona 

ermektedir. MTL’nin güneyinde karada çok az aktif 

faylar  yer  alsa  da, MTL  kuzeyinde  Kinki  Üçgeni 

Japonya’da  aktif  fayların  en  fazla  yoğunlaştığı 

yerdir (Matsuda ve Kinugasa, 1991; Japon Aktif Fay 

Araştırma Grubu 1992; Şekil 10‐15).  

MTL’nın  kuzeyinde  Seto  Inland  Denizi, 

antiklinallarle  ardışıklı bir  takım  tektonik havzalar 

şeklindeki Setouchi Kesme Kuşağı üzerinde bir yay 

içi  çöküntü  alanıdır  (Sugiyama,  1992;  1994; 

Tsukuda,  1992).  Bu  havzaların  her  biri  eliptik 

biçimli  olup, MTL  ile  300‐450  açı  yapacak  şekilde 

KD‐GB  yönünde  uzanmıştır.  Bu  havzalar  Nankai 

yitim  kuşağındaki  sağ  yanal  kayma  bileşenine 

uyumlu  sağa  basamaklı  düzen  içerisinde 

gelişmişlerdir.  Bu  kesme  kuşağı  Bölüm  10  ‘da 

tanımlandığı  üzere  doğuya  doğru  (Şekil  10‐28), 

Kinki  Üçgeni  olarak  karada  uzanmaktadır.  MTL 

gibi  yay  önü  yapılar  ve  Setouchi  Kesme  Kuşağı, 

Filipin  Denizi  levhasının  verev  dalımına  karşı 

gösterdiği  sağ  yanal  kesme  sonucu  oluşmuşlardır 

(Şekil  11‐11).  Bu  durum  levha  sınırının  kuvvetlice 

bağlantılı olduğuna işaret etmektedir.  

Şekil  11‐11’de  c  ve  d  harfleri  ile  gösterilen 

doğudaki  iki  havza  çok  iyi  tanımlanmıştır.  Bu 

havzalar, 1995 Hyogo‐ken Nanbu (Kobe) depremi 

sırasında  kırılmış  olan  Nojima  Fayı  dahil  sağ 

yanal  doğrultu  atımlı  faylar  sonucu  oluşan 

antiklinal  bir  yükselimi  temsil  eden Awaji  adası 

tarafından  ayrılmaktadırlar.  Osaka  Körfezi  (d 

harfi  ile  gösterilmiş)  Awaji  Adası’nın  yükselmiş 

kayaları  ile  fay  dokanaklı  olan  batıya  eğimli 

çökeller  içermektedir.  Daha  doğuda  Kinki 

Üçgeni’nde,  Osaka,  Nara  ve  Kyoto  havzaları 

doğuda, güneyde MTL boyunca sağ yanal atımın 

bir  kısmını  karşılayan  ters  faylarla 

sınırlandırılmıştır (Sangawa, 1986; Şekil 10‐28). 

Nankai  çukurluğunun doğu ucunda,  levha 

sınırı  Suruga  çukurluğuna  geçer  ve  kıyıya 

yaklaşarak Fuji Dağı’nın altına uzanır; daha sonra 

Sagami çukurluğunu izler, deniz altı kanyonunun 

altından Pasifik levhası ile üçlü birleşim oluşturan 

bölgeye kadar devam eder (Şekil 11‐12; 11‐13; 11‐

14). Güneydeki  İzu‐Bonin  Sırtı  batıdaki Kyushu‐

Palau  Sırtı’na  paralel  olsa  da  (Şekil  11‐8),  daha 

büyük  ve  kısmen  yüzeye  çıkan  aktif  bir  ada 

yayıdır.  İzu‐Bonin  Sırtı  ile  Fuji  Dağı  arasında, 

Filipin  Denizi  levhasının  bir  parçası  olan  İzu 

Yarımadası  yer  alır;  burada  levha  sınırı  yay‐kıta 

çarpışma kuşağıdır. Çarpışmanın etkileri kuzeyde 

Fuji  Nehri  ile  Suruga  çukurluğuna  ve  Shikoku 

havzasına taşınan büyük miktarda çökel sağlayan 

Japon  Alpleri’nin  hızlı  bir  yükselimi  ve  aşınımı 

şeklinde görülebilir.  
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Şekil 11-12. İzu çarpışma zonu. Levha sınırı Nakai çukurundan başlayıp Suraga çukurundan geçerek İzu Yarımadası 
kuzeyindeki Fuji Dağı’nın altına kadar devam eder. NMI: Fuji Dağı’nda İzu’nun kuzey kenarı, Levha sınırı doğuda Sagami 
çukurundan geçerek Pasifik levhasının da komşu olduğu bir üçlü birleşim noktasına uzanır. Devamlı çizgi ile işaretlenen 
konturlar dalan Filipin Denizi Levhası’nın (PHS) tavanını km cinsinden ifade eder. Levha sınırına yakın yerdeki kesikli 
çizgiler ve devamlı çizgiler de sırayla Nankai ve Suruga çukurları altındaki temelin tavanını temsil ederler. Kalın çizgiler aktif 
fayları gösterir (Yamazaki, 1992). 

 

Suruga  Körfezi  kuzeyi  ve  Sagami  Körfezi 

kuzey  batısında,  kıyıdaki  faylar  yüksek  kayma 

hızlarına sahiptirler (Yamazaki, 1992; Şekil 11‐14). 

Ancak, Filipin Denizi  levhası  ile  Japonya’nın geri 

kalan  kısmı  arasındaki  yakınsama  sadece  bu 

faylar  tarafından  karşılanmamaktadır.  Bu  faylar 

Fuji Dağı’nın  altından  geçse de, volkanik  örtüde 

hiçbir  deformasyon  izi  gözlenmemektedir. 

Çarpışma  kuşağının  kuzeyindeki  Japon 

Alpleri’ndeki fazlaca yükselim hızları, kısalmanın 

bir  kısmının  kabuk  kalınlaşması  şeklinde 

olduğuna  işaret  etmektedir.  Deformasyonun  bir 

kısmı  İzu  Yarımadası’nın  kendi  içinde  telafi 

edilmekte  (Şekil  11‐14)  ve  diğer  faylar  İzu 

Yarımadası’nın  doğu  ve  güneyinde  kıyı 

açıklarında  uzanmaktadır.  Şekil  11‐13’de 

batimetrik  konturları  ile  gösterilen  Zenisu  Sırtı 

İzu‐Bonin  sırtından  güneybatıya  Nankai 

çukurluğunun  güneyindeki  Shikoku  havzasına 

kadar  uzanır.  Bu  sırt,  yaklaşımın  bir  kısmını 

karşılayan  levha  içi  bindirme  fayı  boyunca 

yükselmekte  olup,  yakında  ana  levha  sınır 

bindirme fayı olarak etkin olabilir (Le Pichon vd., 

1987; Chamot‐Rooke ve Le Pichon, 1989). Bu etki, 

İzu  Yarımadası’nı  Filipin  Denizi  levhasından 

Japonya’nın geri kısmına taşıyabilir.   

 

383



 

 
 

Şekil 11-13. İzu Yarımadası civarının levha tektoniği açısından durumu. Oklar Pasifik (PAC) ve Filipin Denizi (PHS) 
levhalarının Avrasya (EUR) levhasına göre hareketini gösterir. İçi dolu daireler Kuvaterner volkanlarını temsil eder. MTL: 
Orta Tektonik Hat (Yamazaki, 1992). 
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Şekil 11-14. İzu çarpışma zonunun, Kuvaterner çökellerini de gösteren kara jeolojisi (Yamazaki, 1992). 
 

Tarihsel  ve  arkeolojik  veriler,  güneybatı 

Japonya  yitim  kuşağının  Nankai  kısmında  1300 

yıldan  daha  fazla  bir  döneme  ait  levha  arası 

depremlere  ait  bilgiler  sunmaktadır.  Sangawa 

(1992),  Ishibashi  (1992)  ve  Sugiyama  (1994), 

arkeolojik  veriler  ve  tarihsel  tsunami  ve  sismik 

sarsıntı  kayıtlarına  dayanan  Ando’nun  (1975) 

çalışmasını  güncelleştirmişlerdir.  Bu  kayıtlar  Şekil 

11‐15b’de  gösterilmektedir.  Şekil  11‐15’de  A’dan 

E’ye  kadar  gösterilen  beş  bölge,  Şekil  11‐11’de 

A’dan  E’ye  kadar  gösterilen  yay  önü  havzalara 

karşılık  gelmektedir.  A  ve  B  bölgeleri  C  ve  D 

bölgelerinde olduğu gibi birlikte kırılmaktadır.  

B ve C arasındaki sınır 1944 Tonankai ve 1946 

Nankaido  kırık  zonlarını  sınırlamıştır;  bu  iki 

depremin ana  şokları bu  sınırın karşı kenarlarında 

birbirine  yakın  yer  almıştır  (Şekil  11‐15a). Her  ne 

kadar  Iwata  ve  Hamada’ya  (1986)  göre  1944 

depreminin  derinliği  40  km  olsa  da,  1944  ve  1946 

depremlerinin  dışmerkezleri  Wadati‐Beniof 

kuşağının  20‐30  km  derinlikte  olduğu  yerde 

bulunmaktadır  (Şekil  11‐9b  ile  11‐15a’yı 

karşılaştırınız).  Eşssimik  olarak  Cape Ashizuri’nin 

yükselimi ve Hyuga havzasının  çökmesi  (Şekil 11‐

11’de  Z)  1946  kırığının  Z  bölgesine  kadar  devam 

ettiğini  göstermektedir.  Z  bölgesinin  geri  kalan 

kısmı  1941’de  (M=7,4) ve  1968’de  (M=7,5;  Şekil  11‐

15a)  kırılmıştır.  1946  depremi  E  bölgesine  kadar 

kırık oluşturmamıştır. Ancak, bu bölge 1854’de Fuji 

Nehri  tabakalarında  yüzey  kırığı  oluşturacak 

şekilde kırılmıştır. 

1854  yılında  32  saat  aralıklarla  oluşan  iki 

deprem  (Ansei)  tüm  Nankai  yitim  kuşağını 

kırmıştır.  Bu  iki  kırık  B‐C  sınırı  ile  ayrılmıştır.  Bu 

depremler  1944  ve  1946  depremlerinden  daha 

büyüktürler. Hyuga Denizi  ve  kuzey Kyushu’daki 

sarsıntı  kayıtları  ve  E  bölgesindeki  yükselme  ve 

çökme  verilerine  göre  (Sugiyama  1994  tarafından 

özetlenmiştir),  bu  iki deprem E  bölgesinin doğusu 

ve  Z  bölgesinin  batısına  kadar  kırık 

oluşturmuşlardır.  1707 Hoei  depremi  tüm Nankai 

yitim  kuşağını  kırmış  gibi  görünmektedir.  Bu 

nedenle, bu deprem Japonya’daki en büyük tarihsel 

deprem olarak bilinmektedir. 1944 depreminin 1854 

ve  1707  depremleri  gibi  uzak  kuzeydoğuya  kadar 

kırık  oluşturması,  E  bölgesinin  (Tokai  bölgesi) 

kırılmak  üzere  olacağı  konusunda  Japonya’da 

büyük endişelere neden olmuştur  (Ishibashi, 1981). 

Ancak,  E  bölgesinin  İzu  çarpışma  kuşağına 

yakınlığından dolayı, Uyeda (1991) böyle büyük bir 

depremin  orada  oluşacağı  konusunda  şüpheler 

olduğunu belirtmiştir.  
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Şekil 11-15. (a) Güneybatı Japonya yitim zonunda odak mekanizması çözümleri ve kayma vektörleriyle birlikte levha arası 
depremleri. A’dan E’ye kadar olan bölgeler, yitim zonunun Nankai segmentini oluşturur. H bölgesi Ryukyu segmenti ve F 
bölgesi de İzu çarpışma zonudur (Shiono, 1988). (b) Yitim zonu depremlerinin Z bölgesi ve A’dan E’ye kadar olan bölgeler 
için uzay-zaman dağılımı (Sugiyama, 1994). 
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1707’den  önceki  depremlerin  kırık 

uzunlukları,  güvenilir  olmayan  tarihsel  kayıtlar 

nedeniyle  kesin  değildir.  1605  Keicho  depremi 

A’dan D’ye  kadar  olan  bölgeleri  kırmış  olabilir. 

Bu deprem, sarsıntı şiddetine göre nispeten düşük 

genlikli  tsunami  oluşturmuştur.  Bu  durum,  bu 

depremin yavaş bir deprem olduğunu ya da daha 

sonraki  olan  depremlere  göre  bu  depremin 

dışmerkezinin Nankai çukurluğuna yakın bir yer 

olduğuna işaret etmektedir (Ishibashi, 1989). 1498 

Meio depreminin kaynak alanı C ve D bölgesinde 

yer  almıştır.  Ancak,  A  bölgesindeki  bir  yerdeki 

sıvılaşma  kayıtları depremin  tüm  yitim  kuşağını 

kırıdığını  göstermektedir  (bununla  birlikte,  Z 

bölgesinde hiçbir veri bulunmamaktadır). 

Özetle,  Nankai  depremleri  1361’den 

itibaren 1‐1,5 asır aralıklarla ve 684 ile 1361 yılları 

arasında  ise  2‐2,5  asır  yıl  aralıklarla 

tekrarlanmaktadır.  C  ve  D  bölgelerinde  olduğu 

gibi,  A  ve  B  bölgeleri  her  zaman  birlikte 

kırılmaktadır;  bazı  depremler  bu  dört  bölgeyi 

kırmaktadır. Bazı kırıklar Z ve E bölgelerine kadar 

uzanmakta; bazıları da uzanmamaktadır. B ve C 

arasındaki  sınır  1096,  1099,  1854,  1854,  1944  ve 

1946 depremlerini sınırlamış; ancak, 1707, 1605 ve 

1498  depremlerini  sınırlamamıştır  (bununla 

birlikte,  1854  Ansei  depremleri  gibi,  bu  önceki 

depremlerde  zaman  verisi  birbirine  yakın 

depremleri ortaya çıkarmak için yeterli değildir). 

Şekil  11‐11’de  A’dan  E’ye  kadar  olan 

bölgelerin  çapraz  antiklinal  sırtları  ve  faylar 

tarafından  sınırlanmaları  görülmektedir.  Önceki 

depremler gibi, 1946, 1944 ve 1854 depremlerinin 

kırık  sınırlarına karşılık gelen Muroto  çukurluğu 

ile Kumano çukurluğu arasındaki B‐C sınırı diğer 

çapraz  yapılara  göre  daha  az  belirgindir.  D‐E 

sınırı  kuzey  doğuda,  1944  Tonankai  deprem 

kırığını  sona  erdirmişse  de,  1854  Ansei‐Tokai 

deprem  kırığı  bu  sınırda  son  bulmamıştır.  1707 

Hoei  depreminin  bu  sınırı  tamamen  kırmış 

olduğu  tahmin  edilmektedir  (Ishibashi,  1981). 

Fakat,  yeni  araştırmalar  1707  depreminin  1854 

depremi  kadar  uzak  kuzeydoğuya  kadar  kırık 

oluşturmadığına işaret etmektedir. 

Alt  kabuğa  ait  aletsel  sismik  veriler  bir 

okyanusal dilimin varlığını ortaya koysa da (Şekil 

11‐16), bu dilime işaret eden alt kabuk depremleri, 

Şekil  11‐9b’de  konturların  kuzey  sınırında 

görüldüğü  üzere,  40‐90  km  derinliklerde  keskin 

bir  şekilde  yok  olmaktadırlar.  Sismisitede 

gözlendiği  üzere,  Shikoku  altındaki  dilim  80K’e 

eğimlenmekte  ve  sadece  40  km  derinlikteki 

depremlerle  göze  çarpmaktadır  (Şekil  11‐16). 

Bunun  aksine,  Chubu  altındaki  dilim  (doğu 

Nankai  yitim  kuşağı)  100  eğime  sahip  olup, 

aşağıya doğru 300K olacak şekilde dikleşmekte ve 

50  km  derinlikleri  olan  depremlerle  göze 

çarpmaktadır.  Dilimin  üst  kısmının  kavisliği 

büyük  ölçüde  İzu  çarpışma  kuşağından 

etkilenmektedir  (Şekil  11‐12).  Dilimin  eğimi 

Shikoku  doğusundaki Kii Yarımadası  altında  en 

dik  olup,  bu  kısımda  60  km  derinliklerde 

depremler  olmaktadır.  Kuzey  kenarındaki 

asismik  bölge  Kii  Yarımadası  altında  Nankai 

çukurluğu  yakınında  yer  almaktadır;  sismik 

olarak  belirgin  dilim  batı  ve  doğuya  doğru 

genişlemektedir (Shiono, 1988; Şekil 11‐9b). 

Aşağıya  dalan  dilimin  kırışmış  üst  kısmı 

(Şekil  11‐9b)  A’dan  E’ye  kadar  olan  bölgeler 

arasındaki  yay  önü  segment  sınırlarının 

karşılaştırılmasını mümkün  kılmaktadır.  Her  ne 

kadar A ve Z bölgeleri arasındaki sınır Nankai ve 

Ryukyu yitim kuşakları arasındaki dalan dilimin 

geometrisinde  keskin  bir  değişim  oluştursa  da, 

diğer sınırlar daha zayıf ilişki gösterirler. Shikoku 

altında  tatlı  eğimli  dilim  ile  Kii  Yarımadası 

altındaki daha dik eğimli dilim arasındaki sınır B 

bölgesinin  orta  kısmının  altında  yer  alır;  daha 

doğudaki  dilim  altında,  C  bölgesinde  bir  sol 

basamak bulunmaktadır.  

Yakın  yıllarda  kaydedilmiş 

mikrodepremlere  ait  fay  düzlemi  çözümleri 

dilimin doğrultu ya da eğim aşağı yönüne paralel 

gerilme  altında  olduğunu  göstermektedir  (Şekil 

11‐17;  Shiono,  1988).  Bu  çözümler  1944  ve  1946 

levha  arası  depremlere  ilişkin  düşük  açılı 

bindirme  fayları  gösteren  fay  düzlemi 

çözümlerine  terstir  (Şekil  11‐15a);  yakın 

zamanlarda  levha  arası  depremlerin  olmayışı 

sismik  direnimin  olduğu  derinliğin 

belirlenmesine  engel  olmaktadır.  Dilim,  sismik 

tomografi  yönteminin  uygulanarak  haritalandığı 

yer  olan  daha  kuzeyde  asismik  karakterdedir. 

Şekil  11‐16, Nankai yitim  çukurluğu yakınındaki 

levha  sınırının  yığışım  kaması  altında  asismik 

olduğunu göstermektedir. Hyndman vd. ısı akısı, 

jeodezi,  tsunami  ve  sismik  verileri  kullanarak, 

Nankai  yitim  kuşağının  altındaki  kilitli  kuşağın 

eğim  aşağı  yönündeki  genişliğinin  100  km’den 

daha  fazla  olduğunu  tahmin  etmişlerdir. Ancak, 

kilitli kuşak batı Pasifik’teki diğer yitim kuşakları 

ile  karşılaştırıldığında  nispeten  daha  sığdır 

(Tichelaar ve Ruff, 1993). 
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Şekil 11-16. Chubu (doğu Nankai yitim zonu) ve Shikoku altındaki mikro-depremselliğin enine kesiti; düşey büyütme yok. 
Yorumla bulunan levha sınırı kesikli çizgi ile işaretlenmiştir. M harfi Moho süreksizliğinin yaklaşık yerini gösterir. N.T.: 
Nankai çukuru. Kuzey sağa doğrudur (Shiono, 1988). 

 

Japonya’da,  1890  yılından  bu  yana  seviye 

ölçümleri,  açı  ölçüm  yöntemi  ve  gelgit‐ölçer 

verilerini  içeren  jeodetik  veriler  bulunmaktadır 

(Fitch  ve  Scholz,  1971;  Thatcher,  1984;  Savage  ve 

Thatcher,  1992).  Bu  veriler  1854  ile  1944  ve  1946 

depremleri  arasındaki  sismik‐arası  dönem  ile 

başlayan  ve  şimdi  50  yıllık  günümüz  sismik‐arası 

dönemi  içeren  hemen  hemen  tüm  levha  arası 

deprem  döngüsünü  kapsamaktadır.  Bu  kayıtlar, 

güney Shikoku Adası ve Kii Yarımadası’nın sismik‐

arası  dönemde  çöktüğünü  ve  sonra  1944  ve  1946 

depremlerinde  aniden  yükseldiğini,  daha  sonra 

depremlerden  sonraki  ilk  on  yılda  tekrar  hızlı  bir 

şekilde çöktüğünü ve sonra da yavaş ve kararlı bir 

konuma  geldiğini  göstermektedir.  Her  ne  kadar 

çukur  yakınındaki Cape Muroto’da  sismik‐sonrası 

rahatlama  oldukça  hızlı  olsa  da,  daha  kuzeydeki 

seviye ölçüm verileri deformasyonun zamanla eğim 

aşağı  yönünde  göç  ettiğini  ve  daha  genişlediğini 

göstermektedir.  Sismik‐sonrası  rahatlama  evresi, 

Cape Muroto’daki sadece on yılda olmasına karşın, 

birkaç on yılda tamamlanmıştır (Thatcher 1984). 

Önceki  araştırmacılar,  Capes  Ashizuri  ve 

Shikoku’da  Muroto  ve  Kii  Yarımadası’nın  güney 

ucunda  (Yoshikawa  vd.,  1964)  yükselmiş Holosen 

yaşlı  sekiler  ya  da  bank  şeklindeki  düzlükleri 

kullanarak,  bir  deprem  döngüsünün 

tamamlanmasından  sonraki  kalıcı  yükselmeleri 

saptamışlardır. Ancak, Maemoku (1988a) 1707, 1854 

ve  1946  depremlerini  izleyen  sismik  sonrası 

dönüşümde  hiçbir  kalıcı  yükselmenin 

bulunmadığını  ileri  sürmüştür. Muroto  limanında 

bu  üç  depremde  yaklaşık  toplam  6  metrelik 

yükselme kaydedilmiştir. Ancak,  tüm bu yükselme 

miktarı  ara‐sismik  çökmeyle  gerçekleştirilmiştir. 

Maemoku (1988a,b) ve Maemoku ve Tsubono (1990) 

Shikoku ve Kii Yarımadası’ndaki Holosen yaşlı seki  

 

 
 

Şekil 11-17. Dalan Filipin Denizi Levhası’nın şematik 
görüntüsü. Oklar depremlerin uzama eksenlerini gösterir. 
Japonya’nın kıyı çizgisi kesikli çizgi ile işaretlenmiştir 
(Shiono, 1988). 
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yükselimlerini  modellemişler  ve  tiltlenmenin  üst 

levhadaki  faylanmadan  ileri  gelmiş  olduğunu 

belirtmişlerdir. Bu  fay ya mega‐bindirme  fayından 

ayrılan  bir  kol  ya  da  Cape  Muroto’dan  kıyı 

açıklarına doğru uzanan kuzey gidişli Muroto  fayı 

gibi  daha  yerel  yapılardır  (Şekil  11‐11).  Ayrıca, 

2700‐2600  yaşlı  sekiler  karadaki  küçük  bir  fay 

tarafından ötelenmişlerdir (Maemoku, 1988a). (Fitch 

ve  Scholz,  1971  tarafından  1946  depremi  için 

önerilen  en  iyi  model  mega‐bindirme  fayından 

ayrılmış üst levhadaki bir kol modelidir). 

Cape Muroto’daki  altı  Holosen  yaşlı  sekiye 

ait  yaşlar,  son  1300  yıl  içerisinde  levha  arası 

depremlerdeki  100  ile  250  yıllık  tekrarlanma 

aralıklarının  aksine,  seki  yükselimleri  arasındaki 

tekrarlanma  aralılığının  300  ile  1500  yıl  arasında 

değiştiğini  göstermektedir.  Ayrıca,  levha  arası 

depremlerden  bazıları  Holosen  yaşlı  sekiler 

şeklinde  korunan  kıyı  yükselimlerine  neden 

olmamışlardır. Bu  sonuçlar, Nankai depremlerinin 

Genroku  tipi ve Taisho  tipi olarak  iki  sınıf  altında 

toplanmasına  yol  açmıştır.  Genroku  tipi 

depremlerde,  Holosen  yaşlı  sekilerin  eşsismik 

yükselimi ara sismik çökmeden daha fazla olup, bu 

durum  sekilerin  sürekli  olarak  korunmasını 

sağlamaktadır.  Taisho  tipi  depremlerde  ise, 

eşsismik yükselim telafi edilmektedir (Matsuda vd., 

1978;  Yonekura  1979;  Shimazaki,  1980;  Sugiyama, 

1994;  Şekil 11‐18). Genroku  tipi depremlerde  levha 

sınırı  yırtılması  yay  önü  içsel  deformasyonu 

birleştirirken,  Taisho  tipi  depremler  yay  önünde 

içsel  deformasyona  neden  olmamaktadır.  Bu 

durum,  Holosen  yaşlı  eşsismik  bank  şeklindeki 

düzlüklerin  (ya  da  Cascadia’daki  gibi  çökmüş 

bataklıklar) maksimum tekrarlanma aralığını temsil 

ettiğine ve tüm yitim kuşağı depremlerin sürekli bir 

jeolojik kayıt bırakmadıklarına işaret etmektedir. 

İzu  çarpışma  kuşağının  doğusunda  tarihsel 

kayıtlar  400  yıldan  daha  kısadır.  Çarpışma 

kuşağının  en  yakınında, Odawara  bölgesinde  1633 

(M=7,1),  1782  (M=7)  ve  1853  (M=6,5‐6,7)  yıllarında 

depremler  olmuştur.  Ayrıca,  bu  bölgede  1703 

yılında Genroku tipi deprem ve 1923 Kanto depremi 

meydana gelmiştir. Her iki depremin de büyüklüğü 

M=8,2 olarak tespit edilmiştir (Ishibashi, 1985; 1992; 

Şekil  11‐19).  1923  depreminin  odak  mekanizması, 

çarpışma  kuşağının  doğusundaki  GD‐gidişli  levha 

sınırına göre levha arası kayma vektörü için tahmin 

edilen  büyük  doğrultu  atım  bileşenle  uyumluk 

gösteren verev  ters ve  sağ yanal  faylanma çözümü 

vermiştir  (Şekil  11‐8). Odawara  bölgesinin deprem 

tekrarlanma  aralığı  70‐79  yıl  olup,  diğer  bir 

depremin  yakında  olacağı  tahmin  edilmektedir 

(Ishibashi, 1985). Halbuki, İzu çarpışma kuşağından 

daha uzaklarda deprem  tekrarlanma aralığı 220 yıl 

ve depremler de bir derece daha büyüktür. Hayret 

verici derecede  bizzat  çarpışma  kuşağının  kendine 

özgü  bağımsız  deprem  tarihçesi  bulunmaktadır; 

1923  Kanto  depreminden  bu  yana  altı  deprem 

olmuştur.  1703  depreminde,  Boso  Yarımadası’nda 

sürekli bir yükselme ve tiltlenme olmuş ve Matsuda 

vd.  (1978)  yükselmeye  neden  olan  depremler 

arasında  1000  yıldan  daha  uzun  tekrarlanma 

aralıkları  gösteren  kuzeye  doğru  tiltlenmiş  daha 

eski  Holosen  yaşlı  bank  şeklindeki  düzlükleri 

haritalamışlardır. Scholz ve Kato (1978) ve Ishibashi 

(1985)  üst  levhadaki  ters  faylarla  denetlenen  bu 

sekileri  yeniden  yorumlamışlardır.  1923  Kanto 

depremi sırasında ve sonrasındaki düşey hareketler, 

üst  levhadaki  faylar  boyunca  olan  ötelenmelere 

işaret etmektedir.     

 

 
Şekil 11-18. Genroku tipi deprem (kalıcı yükselim) ve Taisho tipi deprem (arasismik dönemde tamamen ortadan kalkmış 
eşsismik yükselim) ile ilişkili eşsismik yükselim ile oluşan yükselmiş sekileri gösteren şematik diyagram (Sugiyama, 1994).  
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Şekil 11-19. (a) İzu Yarımadası civarındaki alanın haritası. Tokai bölgesi (E) ve Güney Kanto 
bölgesine (S) ait büyük depremler ile birlikte Odawara (R) dolayındaki orta büyük depremlerin 
kaynak bölgelerinin bir kısmı gösterilmiştir. PHS: Filipin Denizi Levhası, SGT: Sagami çukuru 
(Sagami Körfezi noktalı alanın kuzeyidir), SRB: Suruga Körfezi, SRT: Suruga Çukuru; a-f: 1923 
Kanto depreminden bu yana İzu Yarımadası’nda oluşan altı depremin yeri. (b) Son dört yüzyıl 
için E, İzu, R ve S bölgelerinin uzay-zaman diyagramı. İtalik sayılar depremler arasındaki zamanı 
yıl cinsinden temsil eder. İtalik yazılmış 1 ve 4, son iki büyük Tokai depremine Odewara 
bölgesindeki depremlerin öncülük ettiğini gösterir (Ishibashi, 1985).      
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Kuzeydoğu Japonya ve Kuril Yitim  

Kuşakları 
Güneybatı  Japonya  yitim  kuşağı  düşük 

eğim,  geniş  yığışım  kaması  ve  çok  büyük 

depremler  üretmesi  açısından  Şili  tipi  bir  yitim 

kuşağıdır.  Ancak,  kuzeydoğu  Japonya  ve  Kuril 

yitim  kuşakları  Şili  ya  da Mariana  uç  üyelerine 

benzerlik  göstermezler.  Bu  yitim  kuşaklarında 

geniş yığışım kamaları yoktur ve orta derecede bir 

eğime  fakat dış yay  çıkıntısına  sahiptirler ve  Şili 

tipine  benzer  şekilde  çok  büyük  depremler 

üretirler. 

Pasifik  levhası  BKB  yönünde,  yaklaşık  10 

cm/yıl kayma hızı ile kuzey batı Pasifik bölgesinin 

ada  yayları  altına  dalmaktadır  (Şekil  11‐6).  Bu 

kayma  hızı,  İzu‐Bonin  ve  Mariana  yitim 

kuşaklarındaki  kayma  hızından  çok  daha 

yüksektir.  Bu  yitim  kuşaklarında,  aktif  yayılan 

yay  gerisi  havzaları  olan  Pasifik  levhası  ve 

Avrasya  arasındaki  kayma  hızı,  Filipin  Denizi 

levhasının batı ve doğu sınırları arasındaki yitim 

kuşaklarında  bölüşülmektedir  (Şekil  11‐8).  İzu‐

Bonin ve kuzey doğu  Japonya  çukurı  arasındaki 

üçlü  birleşim  bölgesi  aniden  doğrultu  değiştirir. 

600  km  derinliklere  kadar  dalan  levhanın 

doğrultusundaki  değişimler  çukurda  belirgin 

olarak gözlenmektedir (Şekil 11‐9a). Diğer ani bir 

değişiklik  de  kuzeydoğu  Japonya  ve  Kuril 

çukurları  arasında  yer  alır  ve  derinde,  dalan 

levhanın  doğrultusundaki  değişim  şeklinde 

gözlenir  (Şekil  11‐9a).  Yakınsama  yönü  BKB’dır. 

Böylece, yakınsama Japon çukurunda eğim atımlı 

iken,  Hokkaido  karşısındaki  Kuril  çukurunda 

küçük  sağ  yanal  atım  bileşenli  verev  atımlıdır 

(Şekil  11‐20).  Daha  kuzeydoğuda,  Kamçatka 

karşısında  kuzey  Kuril  çukurunda  yakınsama 

yine eğim atımlıdır (Minster ve Jordan, 1978; Seno 

ve Eguchi, 1983). Kayma vektörü rezidüelinin tüm 

kuşakta nispeten küçük olması (McCaffery, 1993), 

üst  levhadaki  yay  önü  bölgesinde  çok  az  içsel 

deformasyon olduğunu göstermektedir. 

İzu‐Bonin  ve  Mariana  çukurları  gibi 

kuzeydoğu  Japonya  ve  Kuril  çukurları  derin  ve 

nispeten  çökel  örütüsünden  yoksundurlar.  Bu 

özellik Miyosen’den  kalmış  olabilir. O  dönemde 

kuzeydoğu Japonya yitim kuşağı Mariana ve İzu‐

Bonin çukurlarına benzemekteydi ve Japon Denizi 

aktif  bir  yay  gerisi  havzaydı.  Aynı  dönemde, 

Şakalin  adasının  doğusundaki,  güney  Okhotsk 

Denizi’ndeki  Kuril  havzası  Kuril  yayının 

gerisinde açılıyordu (Savostin vd., 1983). Miyosen 

yaşlı  metalik  damarların  yönelimi,  kuzeydoğu 

Japonya’nın  Japon  Denizi  kenarının  KKB 

yönünde  genişlediğini  göstermektedir  (Otsuki, 

1990).  Kuzeydoğu  Japonya’nın  Sanriku  kıyısı 

açıklarındaki  kıtasal  yamaç  (şimdi  3  km  su 

derinliğinde)  Oyashio  Eskikarası  adı  verilen  bir 

dış yay yükselimi  şeklindeydi  (Kobayashi,  1983). 

Miyosen  yaşlı  volkanik  cephe  Kuvaterner  yaşlı 

volkanik  cephenin  birkaç  on  km  doğusunda 

bulunmaktaydı (Sugi vd., 1983).  

Japon Denizi ve Kuril havzaları yüksek  ısı 

akısına  sahip  olmalarına  rağmen,  şimdi 

yayılmamaktadırlar.  Onun  yerine,  Honshu  batı 

kıyısı  açıklarındaki  Niigata  kıvrım  kuşağı  ve 

kuzey Honshu’daki  sırt ve havza  şeklindeki  ters 

faylı  bölge  dahil,  bölge  bugün  D‐B  yönünde 

sıkışmaktadır (Bölüm 10’da açıklanmıştır). Her ne 

kadar  kuzey  Honshu’da  en  doğudaki  Kitakimi 

Dağları  Alt  Miyosen’den  beri  sıkışmaya 

uğramakta  olsa  da  (Sugi  vd.,  1983),  metalik 

damarı araştırmaları yatay sıkışmanın 5‐7 milyon 

yıl  önce  başladığına  işaret  etmektedir  (Otsuki, 

1990).  Ters  faylardaki  yerdeğiştirme  ve  kıvrım 

kuşaklarındaki  kısalma  dahil,  kuzey  Honshu’da 

karada  kabuk  kısalması  hemen  hemen  tüm 

Kuvaterner’de  20‐30  km  civarındadır.  Bu miktar 

2‐3  cm/yıl  gibi  bir  kabuk  kısalma  hızına  karşılık 

gelmektedir (Otsuki, 1989; ayrıca bkz. Wesnousky 

vd.,  1982).  Karadaki  jeodetik  ölçümler  sıkışma 

birim deformasyon  hızının  1  x  10‐7/yıl  olduğunu 

göstermektedir  (bkz.  Otsuki,  1989).  Kuzey 

Amerika  kıtasındaki  VLBI  istasyonlarına  göre 

Kashima  VLBI  istasyonundaki  (Şekil  11‐8’de 

gösterilmektedir) yerdeğiştirme de kuzey Honshu 

içerisindeki  kısalma  ile  açıklanmıştır  (Heki  vd., 

1990). 

1964,  1983  ve  1993  büyük  ters  faylanmalı 

depremlerinin  olduğu  kuzey Honshu’nun  Japon 

Denizi  kenarındaki  bir  kıvrım  kuşağının 

gelişmesi,  kuzey Honshu  ile  Japon Denizi’ndeki 

Avrasya  levhası arasında yeni bir yakınsak  levha 

sınırının oluştuğuna  işaret etmektedir (Şekil 11‐8; 

Nakamura,  1983).  Nakamura  kuzeydoğu 

Japonya’yı  Bering  Denizi  ve  Alaska’dan  ayıran 

belirgin  bir  levha  sınırı  saptayamamış  ve 

kuzeydoğu  Japonya’nın  Kuzey  Amerika 

levhasının  bir  parçası  olduğunu  ileri  sürmüştür 

(Şekil 11‐8). Bu levhanın güney ucu, Fossa Manga 

adı  verilen  Geç  Senozoyik  yaşlı  bir  riftin  batı 

sınırını  oluşturan  Itoigawa‐Shizuoka  Tektonik 

Hattı  (ISTL;  Şekil  11‐8)  adı  verilen  aktif  bir 

bindirme  ve  doğrultu  atımlı  faylanma  kuşağıdır 

(Uyeda,  1991).  Bu  rift Kuvaterner’de  şiddetli  bir 

kıvrımlanmaya ve ters faylanmaya uğramıştır. 

Pasifik  levhası  Japon  çukurunun 

doğusunda  Japonya  altına  aşağıya  doğru 
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bükülürken,  eğilme  momenti  sonucu  olarak 

görünen  çukura  paralel  normal  faylarla 

kesilmiştir  (Şekil  11‐21).  Normal  faylanma  1933 

yılında  Sanriku  dış  yükseliminde  M=8,3 

büyüklüğünde  bir  depreme  neden  olmuştur 

(Kanamori,  1972).  K600D  gidişli  diğer  normal 

faylar  Mesozoyik  yaşlı  manyetik  çizgiselliklere 

paraleldir;  bu  çizgisellikler  Mesozoyik  yaşlı 

yükselimin  zirvesindeki  normal  faylar  şeklinde 

yeniden  hareket  edebilir  (Cadet  vd.,  1987;  Şekil 

11‐21).  Kuril  çukuru  bu manyetik  çizgiselliklere 

paralel  olup,  muhtemelen  eğilme  momentinden 

dolayı  bu  çukurun  karşısında  Pasifik  levhasında 

sadece  K60D  gidişli  bir  takım  faylar 

görünmektedir  (Şekil  11‐21).  Güneybatı 

Japonya’dan  farklı  olarak,  Japon  çukuru  Sagami 

çukurluğunda  ana  denizaltı  kanyonundan  çökel 

geliminin  olduğu  üçlü  birleşim  bölgesi  yakını 

dışında,  çökel  kıtlığı  çekmektedir  (Taira  ve 

Pickering, 1991). Kuril çukurunda ise çok az çökel 

bulunmaktadır (Gnibidenko vd., 1983).  

 

 
Şekil 11-20. Kuzeydoğu Japonya ve Kuril yitim zonlarındaki sığ depremlerin odak mekanizmaları. Hendekte veya hendeğin 
deniz tarafındaki normal faylanma olayları, gelen Pasifik levhasının ada yayı sistemleri ile yüklenmesi sırasındaki eğilme 
momentinden kaynaklanmaktadır (Seno ve Eguchi, 1983). 
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Kuzey  doğu  Japonya  açıklarındaki  kıta 

yamacı  günümüzde  çökel  biriktirmemektedir; 

sadece yaklaşık 1 km kalınlıkta çökel Kretase yaşlı 

temel üzerinde yer almaktadır (Taira ve Pickering, 

1991). Çukur duvarı nispeten çıplak ve 30 mW/m2 

gibi  düşük  bir  ısı  akısına  sahiptir.  Yamaç  bank 

şeklinde  bir  topoğrafyaya  sahip  olup,  Kretase 

kadar  yaşlı  tabakalarda  büyük  kavisli  çökme 

(slamp)  izleri  yer  almaktadır  (Şekil  11‐21).  Bu 

slamplardan  bazıları  çukur  içerisine  doğru 

göçmektedir  (von Huene ve Culotta, 1989). Kuril 

çukurunun  alttaki  yay  önü  yamacında  masif 

heyelanlar  yaygın  olarak  bulunmaktadır 

(Gnibidenko  vd.,  1983).  Japonya  ve  Kuril 

çukurları  arasındaki  ani  doğrultu  değişimi  yeni 

oluşan  Erimo  denizdağı  yakınında  yer  almakta 

(Şekil  11‐21) ve diğer denizdağı üstteki  levhanın 

altına dalmaktadır (Yamazaki ve Okamura, 1989).   

 

 
 

Şekil 11-21. Kuzeydoğu Japon hendeğinin blok diyagramı (bakış güneydoğudan). Pasifik levhası K100D ve K600D 
doğrultulu normal faylar ve ikisi dalmakta olan deniz dağları ile kesilmiştir. Üst levha üzerinde büyük yamaç kaymaları 
mevcut olup, bunlardan bazıları Japon hendeğine doğru göçmektedir. Kuril hendeği, doğrultusunun Erimo deniz dağının 
kuzeybatısındaki Japon hendeği ile kesiştiği yerde sola sıçrama yapar (Cadet vd., 1987). 

 

Miyosen  yaşlı  volkanik  cephe  ile  uyumlu 

Kuvaterner yaşlı volkanik cepheden yay yönünde 

birkaç on km uzakta depremler  sona  ermektedir 

(Şekil  11‐22).  Bu  cephe  Yoshii  (1979)  tarafından 

asismik cephe olarak adlandırılmıştır. Bu cepheden 

karaya doğru, sismojenik kuşağın tabanı yaklaşık 

20 km derinliktedir. Kuvaterner yaşlı cephe yakın 

doğusu, aktif fay cephesi olarak gösterilen aktif fay 

izlerinin  ani  bitiş  yeridir  (Japonya  Aktif  Fay 

Araştırma  Grubu,  1992;  Şekil  10‐15).  Kinugasa 

(1991) aktif fay cephesinin karaya doğru taraftaki 

zayıf  bir  kabukla  ilgili  olabileceğini  ileri 

sürmüştür  (daha  önce  belirtildiği  üzere,  Orta 

Tektonik Hattı  güneybatı  Japonya’daki  diğer  bir 

aktif fay cephesini oluşturmaktadır). 

Yerel  sismik  ağdan  elde  edilen  sonuçlar 

kuzeydoğu Japonya’nın altına dalan parçanın çift 

bir  sismik  kuşakla  temsil  edildiğini  ortaya 

koymaktadır  (Hasegawa  vd.,  1978;  Matsuzawa 

vd.,  1990;  Şekil  11‐22).  Üst  kuşak  levha  sınırı 

yakınında  olup,  bu  kuşağın  üst  kısmı  ters 

faylanmalı odak mekanizması gösteren depremler 

üretmektedir. 30‐40 km daha derin alt düzlem, en 

azından  200  km  derinliklerde  eğim  aşağı 

genişlemeli  depremlerle  temsil  edilmektedir. 

Wadati‐Benioff  kuşağı  300  BKB  yönünde 

eğimlenmekte  ve  derin  depremlerin  eğim  aşağı 

yönde  sıkışma  karakterinde  fay  düzlemi 

çözümleri verdiği yaklaşık 600 km derinliğe kadar 

uzanan  1200  km  uzunlukta  bir  kuşak 

oluşturmaktadır (Seno ve Eguchi, 1983).  

Kuzeydoğu  Japonya  yitim  kuşağı  çok 

büyük  depremler  üretmektedir.  Ancak,  sismik 

kayma göreceli levha hareketinin sadece %20’sine 

karşılık  gelebilir  (Seno  ve  Eguchi,  1983;  Pacheco 

vd.,  1993).  Levha  arası  depremlerin  artçı 

sarsıntılarının  eğim  aşağı  sınırına  göre,  sismik 

bağlantının  eğim  aşağı  derinliği  37‐43  km’dir. 

Volkanik  cephenin  doğusundaki  jeotermal 

gradyanda  keskin  bir  azalış  olduğu  varsayılırsa, 
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bu  derinlik  üst  levhadaki  sismojenik  kuşak 

derinliği  ile  çok  uyumludur  (Tichelaar  ve  Ruff, 

1993).  Bu  durum,  üstteki  sismik  kuşaktaki  daha 

derin  depremlerin  levha  sınırından  ziyade  aşağı 

hareket eden  levhada oluşması gerektiğini ortaya 

koymaktadır (Şekil 11‐22). Bu muhtemelen soğuk 

ve  aşağı hareket  eden  levhadaki düşük  sıcaklığa 

karşı  bir  tepkiyi  yansıtmaktadır.  Çift  sismik 

kuşak,  serpantin  dehidratasyona  uğrayarak 

olivine  dönüşürken,  içe  doğru  hareket  eden 

termal cepheyi yansıtabilir (Green, 1994).  

 

 
 

Şekil 11-22. Civardaki mantoda diğerlerinden %6 daha hızlı dalan levhadaki P ve S dalgalarının hız modeline dayalı olarak, 
kuzey Honshu’nun Tohoku Bölgesi’ne ait depremlerin D-B yönlü enine kesite izdüşürülmesi. Yukarı bakan üçgenler aktif 
volkanik yayın yerini gösterir; yatay çizgi Honshu üst levhasının karada kalan kısmını gösterir; aşağı bakan üçgenler hendeğin 
yerini gösterir. Volkanik yayın doğusundaki Yoshii asismik cephesine (1979) ve ayrıca hendek yakınında üst levhanın en dış 
kesiminin de asismik olduğuna dikkat ediniz. Dalan levhanın tepesi ve tabanı da gösterilmiştir (Hasegawa vd., 1978). 

 

1933  Sanriku  normal  fay  dış  yükselim 

depremi,  Kuril  çukurundaki  M=8,2 

büyüklüğündeki  1968  Tokachi‐oki  depremi 

(McCann  vd.,  1979;  bkz.  Pacheco  ve  Sykes,  1992; 

Şekil  11‐23)  dahil,  yitim  kuşağı  depremlerinden 

daha büyük bir depremdir. Güney ucu hariç, yitim 

kuşağının  tümü  geçmiş  yüzyılda  M    7,8 

depremlerle kırılmıştır  (McCann vd., 1979). Sismik 

boşluklar  daha  güneye  kadar  inebilir;  M=7,5 

büyüklüğündeki  1953  Off‐Boso  depremi  levha 

sınırının kırılmasından  ziyade Pasifik  levhasındaki 

yırtılma sonucu meydana gelmiş olabilir (Ishibashi, 

1992).  

Daha  kuzeydeki  Kuril  yitim  kuşağı,  1952 

yılında Kamçatka  açıklarında  yirminci  yüzyılın  en 

büyük depremlerinden biri (Mw = 9) (Fedotov, 1965; 

McCann vd., 1979; Rikitake, 1992; Şekil 11‐1 ve 11‐

24)  dahil,  kuzeydoğu  Japonya’dan  daha  büyük 

depremler  üretmektedir.  Daha  güneyde  45K 

enlemine  kadar  olan  yitim  kuşağının  güney 

kısmında bu yüzyılda çoğunlukla M > 8 depremler 

olmuştur. Bu kısım 1952 deprem kırık zonundan bir 

sismik boşlukla  ayrılmaktadır  (McCann vd.,  1979). 

Geçmiş  üç  yüzyılda,  Hokkaido  açıklarındaki 

depremlerin ortalama  tekrarlanma  aralığı  85 yıldır 

(Rikitake, 1982). Bu tekrarlanma aralığı kuzey Kuril 

yitim kuşağındaki deprem tekrarlanma aralıklarına 

benzer. Ancak, bu bölgenin çoğunda yirminci yüzyıl 

öncesi tarihsel kayıtlar tam değildir. 

 

 
 

Şekil 11-23. Japonya’nın doğu ve güney kıyıları yakınındaki 
güncel büyük depremler. Taralı yerler artçı şoklara dayalı 
yırtılma alanlarıdır. Oluşum yılı ve büyüklükler deprem 
lokasyonunun yanında verilmiştir. 1933 Sanriku normal 
faylanmalı depremi işaretlenmemiştir (McCann vd., 1979). 
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Şekil 11-24. Kuril yitim zonunun büyük depremleri. 
Devamlı çizgiler artçı şoklara dayalı olarak güncel 
depremlerin yırtılma alanını çevrelemektedir; sadece 
hissedilmeye dayalı olarak rapor edilen yerlerde kesikli çizgi 
ile gösterilmiştir. Noktalar ve X işaretleri anaşoklar için 
sırayla şüpheli ve güvenilir dışmerkezleri temsil eder. Ana 
şokların tarihleri (yirminci yüzyıl) ve büyüklükleri de 
verilmiştir. İçi dolu üçgenler Kuvaterner volkanlarının 
yerlerini gösterir. Oklar göreceli levha hareketini ifade eder 
(McCann vd., 1979). 
 

Kuzeydoğu  Japonya gibi, Kuril  yitim  kuşağı 

çift sismik kuşakla temsil edilmektedir (Suzuki vd., 

1983).  Üst  levhadaki  deprem  kuşağının  tabanı 

Wadati‐Benioff  kuşağına  doğru  eğimlenmektedir. 

Bu  durum,  hendeğe  doğru  jeotermal  gradyanda 

azalıma  işaret  etmektedir.  Levha  arası  artçı 

depremlerin  dağılımına  göre,  sismik  bağlantının 

derinliği  Kuril  Adaları  yakınında  37‐43  km  ve 

Kamçatka  yakınında  38‐40  km’dir.  Ancak, 

kuzeydoğu  Japonya  ile  Kuril  yitim  kuşakları 

arasındaki  kesimde  sismik  bağlantı  52‐55  km 

derinliktedir (Tichelaar ve Ruff, 1993).         

                      

Aleutian Yitim Kuşağı 
Aletuian  çukuru  Kamçatka  kıyısı 

açıklarındaki Kuril çukurunun uç kısmından Alaska 

Körfezi’ne  kadar  2900  km  uzanır.  Çukur,  dalan 

Pasifik levhası ile Kuzey Amerika levhası arasındaki 

sınırı  oluşturur  (Şekil  11‐1).  Yakınsama  KB  yönlü 

olup,  doğuya  doğru,  batı  Aletuian  Adaları’ndaki 

Attu  Adası  güneyinde  9,1  cm/yıl’dan,  Alaska 

Körfezi’nde  6,3  cm/yıl’a  azalır.  Yitim,  doğu 

Aletuianlar  ile  Alaska  Yarımadası  arasında  eğim 

atımlıdır.  Çukur  kavisliği  ve  yay,  yitimin  batıya 

doğru  artan  derecede  verev  olmasına  neden 

olmaktadır (Şekil 11‐1, 11‐25). Böylece, levha kayma 

vektörü  batı  ucunda  çukura  hemen  hemen  paralel 

olmaktadır.  Levha  sınırının  az  bir  kısmı,  Attu 

Adası’nın  batısında  sağ  yanal  transform  fay 

şeklindedir  (Şekil  11‐25).  Çukur  doğuya  doğru 

Kuzey  Amerika  kıtasının  kenarında  sona 

ermektedir.  Bu  kısım,  Fairweather  ve  Queen 

Charlotte  fay  zonlarının  egemen  olduğu  bir 

çarpışma kuşağı ve transform faydır.  

 

 
 

Şekil 11-25. Orta Aleutian adalarının, yayı enine kesen sol yanal makaslama zonlarını ve yaya paralel olan sağ yanal 
makaslama zonlarını gösteren haritası. Yüksek dayanımlı Rat (RAT) ve Andreanof (ANF) blokları taralı olarak gösterilmiştir. 
1957, 1965 ve 1986 depremlerinin dışmerkezleri gösterilmiştir (Ryan ve Scholl, 1993). 
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Şekil 11-26. Aleutian yitim zonunun doğu kesiminin tektonik haritası. Küçük yıldızlar Kuvaterner volkanlarının yerlerini; 
kutu şeklindeki patern jeolojik olarak tanımlanmış segment sınırlarını M-M-M yakutat bloğu yamacının manyetik anomalisini 
ifade eder. Kalın çizgi, yay önü yığışım kaması Chugach karasını Yarımada karasından ayıran Border Ranges fayını gösterir; 
dişler, öngörülen fay eğimi yönündedir (von Huene vd., 1987). 

 

Tahmini  yaşı  yaklaşık  75  milyon  yıl  olan 

Emperor  Seamount  Chain’in  kuzey  ucu  Kuril  ve 

Aletuian  çukurları  arasındaki  dirsekteki  Pasifik 

levhası sınırına kadar uzanmaktadır. Pasifik levhası 

doğuda,  Pasifik  levhası  ile  genel  olarak  kaybolan 

Kula  levhası  arasındaki  deniz  tabanı  yayılması  ile 

ilgili  doğu  gidişli  manyetik  anamoliler  ve  kuzey 

gidişli  yarık  kuşakları  (Şekil  11‐25’de Amlia  yarık 

kuşağı  gibi)  şeklinde  görünmektedir  (Atwater, 

1989). Kodiak Adası  güney  batısında  (Şekil  11‐26) 

Pasifik  levhası  ile  yeni  dalmakta  olan  Vancouver 

levhası  arasındaki  yayılma  ürünü  olan  ve  doğu 

gidişli  yarık  zonları  içeren manyetik  anamolilerin 

doğrultusu  aniden  hemen  hemen  kuzey  yönüne 

değişmektedir.  Çukurun  karşısındaki  Pasifik 

levhası  kabuğunun  yaşı  levha  sınırının  çoğunluğu 

boyunca 45‐55 milyon yıldır. Ancak, Alaska Körfezi 

güneyinde  40  milyon  yıldan  daha  azdır.  Alaska 

Yarımadası  ve Alaska Körfezi  karşısındaki  Pasifik 

levhasının büyük bir bölümü çizgisel bir dizi deniz 

tepecikleri  ile  kesilmiş  geniş,  derin  deniz  yelpaze 

sistemleri  ile  örtülmüştür  (Stevenson  ve  Embley, 

1989). 

En  doğu  kısmı  hariç,  Aletuian  Adaları’nın 

tamamı Orta Tersiyer yaşlı volkanik kayaçlar içeren 

geniş  kavisli  Bowers  (Şekil  11‐25)  ve  Shirshow 

sırtları  ile  kesilmiş  Mesozoyik  yaşlı  okyanusal 

kabuk  üzerinde  oturmaktadır  (Cooper  vd.,  1987). 

Aletuian  havzasının  okyanusal  kabuğu,  doğuya 

doğru  Alaska  kıtasal  şelfinin  pasif  kenarına  geçiş 

gösterir  ve  yayın  doğu  kısmı  kıtasal  kabuktan 

oluşur. 

Aletuian  Adaları  55  milyon  yıl  kadar  yaşlı 

volkanik  kayaçlardan  oluşan  Aletuian  Sırtı  adı 

verilen  geniş  bir  platformun  bir  parçasını 

oluşturmaktadır (Scholl vd., 1987). Yitimin doğrultu 

atım  bileşeninin  büyük  olduğu  yer  olan  Murray 

Kanyonu’nun batı kısmı hariç (Şekil 11‐25) sırt aktif 

volkanlarla  kaplanmıştır.  Sırt  güneye  doğru  Geç 

Senozoyik  yaşlı  yığışım  kaması  zirvesi  ve  düz 

tabanlı  Aletuian  çukurunu  oluşturan  bir  dış  yay 

yükselimi  şeklindeki  bir  yamaç  havzasına  geçiş 

yapar.  Çukur,  orta  Aletuianlar’da  7,2  km  deniz 

396 



 

seviyesi altında, uzak batıda Komandorskiy Adaları 

güneyinde  6,6  km  ve  Alaska  Körfezi’nin  doğu 

ucunda 4 km derinliklerde yer almaktadır.  

Sırtın  zirve  kesimini  oluşturan  platform, 

Pasifik  levhasının  verev  dalımından  dolayı  saat 

yönündeki  dönmenin  yan  etkileri  sonucu,  Geç 

Miyosen’den  bu  yana  farklı derecede  çökmektedir 

(Geist  vd.,  1988).  Sırt  KD  gidişli  sol  yanal  atımlı 

faylarla  tektonik  olarak  denetlenen  denizaltı 

kanyonları  ile  ayrılmış  saat  yönünde  dönen 

bloklara  ayrılabilir  (Şekil  11‐25).  Dış  yay 

yükseliminin  zirvesindeki  yitim  kuşağının  geri 

engeli yakınında, Andreanof bloğunun güney sınırı 

verev  dalımla  ilgili  sağ  yanal  yerdeğiştirmeler 

göstermektedir (Ryan ve Scholl, 1989; 1993). 

Alaska  ana  karasının  güney  doğusundaki 

çukur,  kısmen  Pasifik  levhasının  denizaltı 

yelpazelerini  içeren  yığışım  karmaşığı  şeklindedir 

(Bruns  vd.,  1987).  Hafif  eğimli  bir  dekolman 

üzerindeki  kıvrımlanma  ve  bindirmeye  ek  olarak, 

yığışım kaması  çukura düşük  açılı doğrultuda  sağ 

ve  sol  yanal  atımlı  faylarla  deforme  olmaktadır 

(Lewis  vd.,  1988).  Yay  önü  havzalar  denizaltı  dış 

yay  sırtının  iç  tarafında ve paralel olup,  ayrıca bir 

segment  sınırı  oluşturacak  şekilde  sırta  450  açı 

yapacak  biçimde  gelişmiştir  (Şekil  11‐26).  Bu 

havzalar  yitim  kuşağının  üstteki  levhasında  yer 

almakla  birlikte,  normal  faylarla  kesilmiştir. 

Çukurdan  daha  uzakta,  güneybatıdaki  küçük 

adalarla  birlikte  Kenai  Yarımadası  ve  Kodiak 

Adası’nı  içeren  ikinci  bir  yay  önü  sırtı  egemen 

olarak  Erken  Tersiyer  yaşlı  Plütonların 

sokulumlarının  olduğu  Mesozoyik  yaşlı  yığışım 

kaması  çökellerinden  oluşmaktadır  (Şekil  11‐26). 

Aktif  volkanlarının  olduğu  Alaska  Yarımadası 

halen çukurdan daha uzaklarda yer almaktadır. 

Aleutian  çukuru  doğu  ucunda  sığlaşmakta 

(Şekil  11‐26)  ve  levha  sınırı  kısmen  yanal  atımlı 

(Plafker,  1987)  Transition  fayı  (Perez  ve  Jacob, 

1980’nin  Şelf  Kenarı  yapısı;  Şekil  11‐27)  boyunca 

aniden  güneydoğuya  dönmektedir.  Ancak, 

depremlerden  elde  edilen  kayma  vektörüne  göre, 

Pasifik  levhasının  aktif  olarak  alttan  bindirdiği 

levha  sınırı  kuzeydoğuya  yönelmiştir  (Perez  ve 

Jacob,  1980).  Transition  fayının  kuzey  doğusunda, 

Yakutat  bloğu  batıda  ters  atımlı Chugach‐St. Elias 

faylarına dönüşen yanal atımlı Fairweather  fayı  ile 

Kuzey Amerika levhasından ayrılır (Perez ve Jacob, 

1980;  Şekil  11‐27).  Yakutat  bloğu  kuzeybatıya, 

neredeyse  Pasifik  levhası  hızında  hareket  ederek, 

Kuzey  Amerika’dan  uzaklaşmakta;  yakınsama, 

kıvrım ve bindirme kuşağı şeklinde görünen Kayak 

Adası  ve  Pamplona  yapısal  kuşakları  (Bruns  ve 

Schwab,  1983;  Plafker,  1987)  ve  Chugach‐St.  Elias 

fayları  (Şekil  11‐27)  tarafından  karşılanmaktadır. 

Chugach‐St.  Elias  faylarının  kuzeyinde,  St.  Elias 

Silsilesi 6 km’den daha büyük rakıma yükselmiştir. 

Bu  nedenle,  Yakutat  bloğu  ile  Kuzey  Amerika 

levhası  arasındaki  sınır,  bugün  İzu  Yarımadası  ile 

Japon  Alpleri  arasındakine  benzer  şekilde  bir 

çarpışma kuşağı şeklindedir.  

 

 
 

Şekil 11-27. Pasifik ve Kuzey Amerika levhaları arasındaki 
sınırı temsil eden Aleutian yitim zonu ile transform fayları 
arasındaki geçişin tektonik haritası. Kalın çizilmiş devamlı 
ve kesikli çizgiler Üst Senozoyik’te hareket eden fayları 
gösterir. Doğrultu atımlı faylar oklarla; ters faylar da kayma 
yönündeki dişler ile gösterilmiştir. Gölgeli alan Aleutian 
mega-bindirmesini, Yakutat bloğunun güneybatısını 
sınırlayan Shelf Edge (geçiş) fayını ve Pamplona ile Kayak 
Adası yakınsama zonlarını gösterir. Oklar Pasifik-Kuzey 
Amerika kayma vektörünü gösterir. Asteriks işaretleri 
Kuvaterner volkanlarını gösterir (Perez ve Jacob, 1980). 
 

Depremler,  çukur  yakınında  ve  çukurun 

denize  doğru  olan  kısmında  eğilme  momentli 

normal  faylanmalı  depremleri,  sismik  bağlantının 

maksimum  derinliğinin  35‐41  km  olduğu  levha 

arası  depremleri  (Tichelaar  ve  Ruff,  1993),  dalan 

parça  içerisindeki  depremler  ve  asismik  yığışım 

kaması  ile  volkanik  yay  arasındaki  üst  levha 

içerisindeki depremleri (Şekil 11‐28) şeklindedir. En 

azından doğu Aleutianlar’ın  altında  bir  çift  sismik 

kuşak bulunmaktadır  (House ve  Jacob,  1983). Orta 

Aleutianlar’da,  dalan  kısımda  200  km’den  daha 

derin  fakat  Alaska  Körfezi’nde  sadece  150  km 

derinlikte  depremler  kaydedilmiştir  (Davies  ve 

House, 1979; Şekil 11‐28). 
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Şekil 11-28. Aleutian yitim zonu boyunca üç sismik enine 
kesiti; depremler içi boş karelerle gösterilmiştir. İçi boş 
üçgenler volkanik yayın yerini; devamlı kalın çizgi hendeğin 
yerini gösterir. Tarih ile birlikte gösterilen çift çizgi, ok 
dışmerkezi işaret edecek şekilde büyük depremlerin yırtılma 
zonu üzerinde yer alır. Aletsel depremsellik ile işaretlenen 
yitim zonu ve hendek arasında doğuya doğru artan 
mesafeye dikkat ediniz; bunun anlamı, yığışım prizmasının 
doğuya doğru genişliğinin artması demektir. Ayrıca, 1938 ve 
1964 depremlerinin yırtılma zonlarının aletsel depremsellik 
zonundan ziyade hendek tarafına doğru daha fazla 
uzandıklarına dikkat ediniz (Davis ve Jouse, 1979). 
 

Aleutian  yitim  kuşağında  yirminci  yüzyılda 

dört  çok büyük deprem olmuştur  (Şekil 11‐29). Bu 

depremler:  batıdan  doğuya,  1965  Rat  Adası 

depremi (Mw = 8,7), 1957 Andreanof depremi (Mw = 

9,1), 1938 Alaska Yarımadası açıkları depremi (Mw = 

8,2) ve 1964 Alaska Körfezi depremi (Mw = 9,2) dir.   

Komandorskiy  Adaları  yakınında,  levha 

sınırının uzak batı kısmı deprem üretme potansiyeli 

çok  büyük  bir  sismik  boşluk  oluşturmaktadır; 

zonun  geri  kalan  kısmına  göre  aletsel  dönem 

sismisitesi  çok  düşüktür.  Komandorskiy 

bölgesindeki  depremler  çukura  hemen  hemen 

paralel  kaymalar  oluşturan  ters  faylanmalı 

mekanizmalar göstermektedir (Cornier, 1975).  

1965 depremi Amchitka Adası’nın güneyinde, 

Rat  bloğunun  doğu  ucu  yakınında  yer  almıştır 

(Şekil  11‐25).  1965  kırık  zonu  bu  bloğun 

doğusundaki Amchitka Geçiti’nden Attu  batısı  ve 

Agattu  Adaları  ve  Stalemate  Kanyonu’na  kadar 

uzanmıştır. Stalemate Kanyonu batısında, Aleutian 

yayı  350  km  tamamen  çökmüştür.  1965  deprem 

kırığının  doğu  ve  batı  uçları  Amchitka  Geçiti  ve 

Stalemate Kanyonu’ndaki  sol  yanal  atımlı  faylarla 

denetlenebilir.  Depremlerin  başladığı  Rat  Adası 

bloğu, mekanik  olarak  civardaki  bölgelerden  daha 

sağlam  olup,  derinde  ana  bindirme  kuşağındaki 

pürüzlerle  ilgili olabilir  (Ryan ve Scholl, 1993). Öte 

yandan,  deprem  Pasifik  levhasındaki  Rat  yarık 

zonunu kırmış ve bu yarık zonundan etkilenmemiş 

görünmektedir.  

1965  ve  1957  kırık  zonları  arasında  hiçbir 

boşluk  yer  almamaktadır.  1957  depremi  Atka 

Adası’nın  güneyindeki  mekanik  olarak  sağlam 

Andreanof  bloğunda  odaklanmış  (Ryan  ve  Scholl, 

1993)  ve  Delarof  Adaları  civarındaki  çapraz 

faylardan  oluşan  bir  zonu  kırmıştır.  Deprem 

Andreanof  bloğunun  doğusunu  kırmış  ve  doğu 

Aleutaianlar’da  Umnak  ve  Unalaska  Adaları 

yakınında sona ermiştir. Bu bölgede hiç bir belirgin 

çapraz  üst  levha  yapıları  ya  da  aktif  volkan 

yerlerinde  değişimler  ya  da  aletsel  sismisite 

gözlenmemektedir  (Şekil  11‐25).  1986  Andreanof 

depremi  (Mw  =  7,9)  Andreanof  bloğunda  Atka 

Adası’nın güneyindeki 1957 ana şoku yakınında yer 

almıştır  (Şekil  11‐26).  Ancak,  1957  depreminden 

farklı  olarak  daha  uzak  doğu  ya  da  batıya  kadar 

yayılmamıştır.  1986  kırığının  batı  ucu  Adak 

Kanyonu’nda Andreanof bloğunun batı ucunda yer 

almaktadır. Kırığın doğu ucu Andreanof bloğunun 

içerisinde  bulunmakta  ve  belirgin  bir  çapraz  yapı 

bulunmamaktadır.  1986  kırık  zonunun  doğu  ucu 

Pasifik  levhasında  Amila  yarık  zonunda  yer 

almaktadır.  Bu  zon  yitim  kuşağında  keskin  bir 

bükülme  ya  da  ötelenme  ve  aktif  volkanların 

ekseninde  ötelenme  oluşturmaktadır  (House  ve 

Jacob, 1983). 

Aleutian yitim kuşağının kuzeydoğu ucunda 

1964  depremi  olmuş  ve  deprem  doğuya  doğru 

Kayak  Adaları  yapısal  kuşağındaki  Aleutian 

çukurunun  doğu  ucunda,  Yakutat  bloğunun 

kuzeybatı  ucu  altında  sona  ermiştir  (Şekil  11‐27). 

Levha  kayma  vektörünün  Aleutian  çukuruna  dik 

olmaması  nedeniyle,  deprem  küçük  bir  sol  yanal 

bileşen  göstermektedir.  Kayak  Adaları  yapısal 

kuşağının  doğusunda,  Yakutat  bloğu  ile  Kuzey 

Amerika  levhası  arasındaki  çarpışma  kuşağında 

tarihsel  dönemde  herhangi  bir  çok‐büyük  deprem 

olmamıştır;  bu  bölge  Yakataga  sismik  boşluğu 

olarak  adlandırılmaktadır. Daha doğuda,  çarpışma 

kuşağı  güney‐güneydoğu  gidişli  kayma  vektörü 

gösteren  1979  St.  Elias  depreminde  (Mw  =  7,2) 

kırılmıştır  (Perez  ve  Jacob  1980).  Bu  kırık  zonu 

Fairweather  fayı  boyunca  yanal  atımlı  1958 Lituya 

Körfezi  deprem  (MS  =  8,2)  kırığına  bitişiktir.
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Şekil 11-29. Aleutian yitim zonunda büyük yirminci yüzyıl depremlerinin yırtılma zonları ve odak mekanizması çözümleri; 
dışmerkezler yıldız işaretleri ile gösterilmiştir. (a) Sismik eşleşmenin 35-41 km olduğu Aleutian Adaları. (b) Sismik eşleşmenin 
37-41 km olduğu Alaska Yarımadası ve Alaska Körfezi (Tichelaar ve Ruff, 1993). 
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1964  kırık  zonu,  1938  deprem  kırığına 

yaklaştığı  yer  olan Kodiak Adası  güney  batısında 

sona ermiş olup,  (Şekil 11‐29b) 1938 kırık zonunun 

batı ucu Sanak havzasını  içeren belirgin bir çapraz 

yapının  doğusunda  yer  almaktadır  (Şekil  11‐26). 

Shumagin  sismik  boşluğu  1938  ve  1957  kırık 

zonlarını ayırmaktadır.  

Özetle,  Aleutian  yitim  kuşağı  yirminci 

yüzyılın  en  büyük depremlerinden üçünü üretmiş 

ve  çok  belirgin  kırık  zonları  oluşturmuştur.  Kırık 

zonlarının bazıları belirgin  enine  jeolojik yapılarda 

sona  ererken,  bazıları  da  bu  yapılarda  son 

bulmamıştır. Ayrıca,  çok  büyük  depremler  Pasifik 

levhasındaki yarık zonları  ile birlikte üst  levhadaki 

dikkat  çekici  birkaç  enine  yapıda  yayılmıştır.  Batı 

Aleutianlar’da,  1957,  1965  ve  1986  depremleri  üst 

levhanın en sağlam kısımlarında odaklanmıştır.  

1964 depremi yaya paralel 800 km uzunlukta 

ve yaya çapraz 150 km’lik bir bölgede kıyının 2,3 m 

çökmesine neden olmuştur  (Plafker, 1972; Şekil 11‐

30).  Bu  bölge  birkaç  Kuvaterner  yaşlı  volkanların 

olduğu  Kodiak  Adası,  Kenai  Yarımadası  ve 

Wrangell  Dağları’nı  kapsamaktadır.  Çöken  kuşak 

ile  çukur  arasındaki  bölge  benzer  şekilde,  yerel 

olarak  11,3 m  kadar  yükselmiştir. En dik  gradyan 

çöken  ve  yükselen  bölge  arasında  rakımdaki 

değişimde  gözlenmiştir.  Daha  az  belirgin  diğer 

yükselmiş bölge, Cook  Inlet kuzeybatısı ve Alaska 

Dağ  Silsilesi’nin  güneyindeki  yay  volkanlarının 

altındaki  çöken  kuşağın  karaya  doğru  kesiminde 

yer almaktadır.  

Pekçok  bölgede  1964  depremindeki  rakım 

değişimleri  Kodiak  Adası  gibi  istisnalar  dışında, 

tüm  Holosen’deki  uzun  süreli  değişimler  ile 

uyumluluk  göstermektedir.  1964  depremindeki 

düşey değişimler son 1300 yıldaki daha uzun süreli 

değişimlerin  tersine  gelişmiştir.  Bu  durum  kısa 

süreli  değişimlerin  eşsismik  elastik  birim 

deformasyon  boşalımını  yansıttığını 

göstermektedir. Çöken ve yükselen kuşakların uzun 

dalga  boyları,  yitim  kuşağındaki  mega  bindirme 

fayı boyunca yenilecek  şekilde yüklenen elastik bir 

üst  levhadaki  birikmiş  elastik  birim  deformasyon 

enerjisinin boşalımı ile uyumludur. Ancak, ayrıntılı 

düşey  değişimler,  üst  levhanın  içsel 

deformasyonunu;  özellikle  Montague  Adası’nda 

kaydedilmiş  büyük  yükselimleri  gerektirmektedir 

(Şekil 11‐30). Bu ada ve güneybatıdaki deniz tabanı, 

levha  sınırı mega  bindirme  fayından  yükselen  üst 

levhadaki  bindirme  fayı  olan  yüksek  açılı  ters 

Patton Körfezi  fayı  tarafından  kesilmiştir  (Plafker, 

1972). 

Açı  ölçüm  yönteminden  elde  edilen  yatay 

değişimler, yay önü bölgesinin çukura doğru 20 m 

kadar  genişlediğini  göstermektedir.  Bu  genişleme 

muhtemelen depremden önce üst  levhada birikmiş 

yatay deformasyonun boşalımı ile ilgilidir. 

1964  depremi  sonucu  yükselmiş  kıyı  hatları 

ve su altında kalmış ormanlar 1964 depremi öncesi 

düşey değişimlere ait  izlerin araştırılmasına olanak 

sağlamıştır. Middleton  Adası’nın  kıyı  hatları  1964 

depremi sırasında 3,5 m yükselmiştir. Yükselmiş beş 

kıyı  hattı  tespit  edilmiştir.  Bu  kıyı  hatlarından  en 

yüksekte  olanı  46  m’de  yer  alıp,  4300  yıl  yaşı 

saptanmıştır  (Şekil  11‐31).  Bu  yaş  ve  yükselme 

miktarı 9 mm/yıl’lık bir kayma hızı vermekte olup, 

günümüze doğru azalma göstermektedir. Kıyı hattı 

yükselimleri  arasındaki  zaman  400  ile  1300  yıl 

arasında  değişmektedir  (Plafker,  1978;  1987;  Şekil 

11‐31). 20 m yatay atım oluşturan 1964 öncesi yitim 

kuşağına ait depremler  için  levha yaklaşım hızı  63 

mm/yıl  ise,  tekrarlanma  aralığı  330  yıl  olarak  elde 

edilir. Bu tekrarlanma aralığı yitim kuşağındaki tüm 

depremlerin  Middleton  Adası’nda  yükselme 

oluşturmadığını gösterir.  

Üstteki Cook Inlet’taki turba ve silt tabakaları 

ardalanması bölgesel çökme oluşturan depremlerin 

1964  depremine  benzer  şekilde  olduğuna  işaret 

etmekte  ve  radyokarbon  yaş  tayinine  göre  geçmiş 

3200  yılda  depremlerin  200  ile  800  yıl  arasında 

tekrarlandığını  göstermektedir  (Bartsch‐Winkler  ve 

Schmoll, 1992). Bu nedenle, çökmeye neden olan bu 

depremlerin  hepsinin  yitim  kuşağında  olan 

depremler  olmadığı  görülmektedir.  Middleton 

Adası’ndaki  sekilerin  yükselimi,  Montague 

Adası’nda olduğu gibi, üst  levha  içerisindeki yerel 

bindirme faylarından kaynaklanmış olabilir. 

    

Cascadia Yitim Kuşağı 
Cascadia  yitim  kuşağı,  Pasifik  Okyanusu 

kenarındaki  yitim  kuşakları  arasında    en  düşük 

sismisiteye  sahip  olanıdır.  Bu  durum,  bu  yitim 

kuşağının  asismik  olduğu,  A.B.D.’nin  kuzey 

batısındaki yoğun nüfusa sahip şehirlerin büyük bir 

sismik  risk  taşımadığı  şeklinde  görüşlerin  ileri 

sürülmesine  yol  açmıştır.  Yitim  kuşağındaki  bir 

depremin  neden  olduğu  çökme  ile  ilgili  gömülü 

bataklıklar  ve  kıyı  ormanlarının  saptanması  bu 

görüşün  değişmesine  neden  olmuştur  (Atwater, 

1987).  Ayrıca,  yitim  kuşağının  düşük  eğimi,  bir 

çukurluğun olmaması ve dalan okyanusal litosferin 

genç  olması,  Cascadia  yitim  kuşağının  çok  büyük 

depremler üreten Şili tipi bir yitim kuşağı olduğuna 

işaret etmektedir (Heaton ve Kanamori, 1984).  

Eski  Farallon  levhasının  okyanusal  kalıntısı 

doğu‐kuzeydoğu  yönünde  40‐50  mm/yıl  bir  hızla 

Kanada kuzeybatısı ve A.B.D.’nin kuzeybatısı altına 
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dalmaktadır (Şekil 11‐32). En büyük kalıntı Juan de 

Fuca  levhası  olup,  aktif  fakat  nispeten  düşük 

sismisiteli  Juan de  Fuca  sırtının  oluşmasına  neden 

olmuştur.  Juan  de  Fuca  sırtı  kuzey  ve  güneyden 

yarık  zonları  ile  ötelenmiş  ve  nispeten  yüksek 

sismisiteli daha  küçük  levhaların  (Explorer, North 

Gorda, South Gorda gibi) oluşmasına yol  açmıştır. 

Bu  küçük  levhalar  Kuzey  Amerika  kıtasına  göre 

saat  yönünde  dönmektedir.  Juan  de  Fuca  levhası 

Columbia Nehri  ve  Vancouver  Adası  ile Olympic 

Yarımadası  arasındaki  Juan  de  Fuca  Boğazı 

çökellerinden  türemiş  büyük  derin  deniz 

yelpazesinde  3  km  kalınlıkta  bir  çökelle 

doldurulmuştur.  Kalın  çökel  örtüsü  ve  20 milyon 

yıldan  daha  az  yaşlı  nispeten  yeni  okyanusal 

levhadan  dolayı  hiçbir  topoğrafik  çukurluk 

deformasyon cephesini kaplamamaktadır.  

 

 
 

Şekil 11-30. 1964 Alaska depremine eşlik eden depremsellik ve tektonik yerdeğiştirmelerin Alaska hendeği ve volkanik yayına 
göre konumu (Plafker, 1972). 
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Kıta  kenarı,  deformasyon  cephesi  yakınında 

yığışım  kamasında Geç  Senozoyik  yaşlı  kıvrım  ve 

bindirme  kuşağı  içermektedir.  Washington  kıyısı 

açıkları ve kuzey ve güneyde daralan Juan de Fuca 

Boğazı’nda yığışım kamasının  en  geniş  kesimi yer 

almaktadır  (Şekil  11‐32;  11‐33).  Oregon  kıyısı 

açıklarında,  kama  doğuya  doğru  üstteki  kıta 

yamacı, kıta şelfi ve Kıyı Silsilesi altındaki Alt Eosen 

yaşlı  okyanusal  bazaltların  (Şekil  11‐34’de  Siletz 

bölgesi)  üzerine  gelen  Senozoyik  yaşlı  denizel 

tabakalara  geçer  (Snavely,  1987).  Orta  Oregon 

açıklarında, Eosen yaşlı okyanusal kabuk bloğunun 

denize  doğru  kenarı  keskindir  (Şekil  11‐34;  Trehu 

vd.,  1994).  Washington  batısında  Olympic 

Yarımadası’nda  Eosen  yaşlı  bazaltik  dilim  (orta 

Oregon  açıklarındakinden  daha  ince)  üzerine 

Eosen‐Miyosen  yaşlı  bir  yığışım  kaması  istifi 

bindirmiştir  (Tabor  ve  Cady,  1978).  Bu  bindirme 

fayı muhtemelen Oregon açıklarında kıyı açıklarına 

kadar  uzanmaktadır  (Snavely  1987).  Oregon  Kıyı 

Silsilesi’ni  içeren  uzun  kabuk  bloğu,  Eosen  yaşlı 

okyanusal  kabuğun  çok  kalın  olmasından  dolayı, 

nispeten  bozulmamıştır.  Ancak,  Eosen  yaşlı 

kabuğun  daha  ince  olduğu  (Trehu  vd.,  1994), 

Washingon’da,  kabuk  blokları  daha  küçük  ve 

tektonik  olarak  saat  yönünde  dönen  yanal  atımlı 

faylarla sınırlandırılmıştır (Wells, 1989).  

Eosen  yaşlı  okyanusal  kabuk  bloğu  ile 

yığışım  kaması  arasındaki  sınırın,  kıtasal  şelf  ve 

Kıyı Silsilesi altındaki levha içi depremler için kilitli 

bir  kuşak  oluşturan  bir  geri  engelin  denize  doğru 

kenarı olduğu uzun süredir kabul edilmiştir. Ancak, 

Washington’da, bu sınır kıyıya kadar uzanmakta ve 

Olympic Dağları civarında bükülmektedir. Böylece, 

kilitli  kuşak  geniş  bir  yay  önü  yığışım  kamasının 

altında yer  almak  zorunda kalmıştır. Hyndman ve 

Wang (1993) Juan de Fuca  levhasının genç ve kalın 

çökel örtüsünün nispeten  sıcak bir yitim kuşağının 

oluşmasına  yol  açtığını  belirtmişlerdir.  Bu  yüksek 

sıcaklık,  kilitli  kuşağın,  Washington  açıkları  ve 

Vancouver  Adası  ile  birlikte,  Oregon  açıklarında 

yığışım  kaması  altındaki  deformasyon  cephesi 

yakınında,  levha  etkileşim bölgesinde, nispeten  sığ 

derinlikte olmasını gerektirmektedir. Bu, Vancouver 

Adası’nın  güneybatı  ve  kuzeydoğu  kıyılarındaki 

seviye  değişimleri  ile  uyumluluk  göstermektedir. 

Bu durum, deformasyon cephesi yakınındaki kilitli 

bir  kuşaktaki  elastik  deformasyon  birikimi  ile 

açıklanabilir.  

Oregon  Kıyı  Silsilesi,  Washington  Olympic 

Dağları  ve  Kanada’daki  Vancouver  Adası  genel 

anlamda doğuda Willamate Vadisi, Puget Sound ve 

Georgia Boğazı ile daha doğudaki volkanik Cascade 

yayı  gibi  yay  önü  havzası  yakınında  dış  yay 

yükseltilerini oluşturmaktadır  (Şekil  11‐32). Ancak, 

Vancouver  Adası  ve  Astoria  açıklarındaki  Tofino 

havzası ve Oregon açıklarındaki Newport havzaları 

gibi, kıyı açıklarında Neojen havzaları da gelişmiştir 

(Şekil  11‐33).  Olympic  Yarımadası’nın  Pasifik 

kıyısında,  aşırı  sıvı  basıncına  işaret  eden Miyosen 

yaşlı  çamur  matriksli  büyük  kumtaşı  ve  çakıltaşı 

bloklu melanj yer almaktadır (Orange vd. 1993). 
 

 
 

Şekil 11-31. Deniz seviyesinin östatik yükselimine göre düzeltilmiş seki yüksekliğine göre Middleton Adası’ndaki Holosen 
sekilerinin yaşı. Romen rakamları herbir sekinin yükselimine neden olduğu düşünülen depremleri ifade eder; IV numara 1964 
depremidir. Artı işaretleri yaş ve kottaki hata çubuklarını göstermektedir. Yükselim hızı ve tekrarlanma aralığı da 
gösterilmiştir (Pafker, 1987b).  
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Şekil 11-32. A.B.D.’nin ve Kanada’nın ona komşu kısımlarının levha sınırları, fizyografik provensleri ve depremselliği. 
Sekizgenler, National Oceanic and Atmospheric Administration kataloğundan alınan 1985 yılından itibaren M>4 
depremlerini temsil eder; en büyük depremlerin tarihleri yanlarında verilmiştir. İçi boş üçgenler Kuvaterner volkanlarını 
gösterir (Shedlock ve Weaver, 1991). 

 

Yukarıda  söz  edildiği  üzere,  Cascadia  yitim 

kuşağı  Pasifik  Okyanusu  civarındaki  yakınsayan 

levha  kenarlarından  en  düşük  sismisiteye  sahip 

yitim  kuşaklarından  birisidir.  150‐200  yıllık 

kayıtlarda  çok  büyük  bir  levha  içi  depremi 

bulunmamaktadır. Depremler  hem üst  hem de  alt 

levhada  oluşmaktadır  (Şekil  11‐35a).  Puget  Sound 

bölgesinde alt  levhada  1949 yılında M=7,1 ve  1965 

yılında M=6,5  büyüklüğünde  depremler  olmuştur 

(Şekil  11‐32).  Dalan  Juan  de  Fuca  levhasındaki 

konturlar Olympic Dağları  civarında  ters  kavisler, 

Pasifik  Okyanusu’na  doğru  ise  pekçok  ada 

yaylarında  olduğu  gibi  okyanusa  doğru  dış 

bükeyden ziyade iç bükeydir (Şekil 11‐35b). Bu ters 

kavisler  M  >  7  büyüklüğünde  depremler  üreten 

alttaki  Juan  de  Fuca  levhasında  iç  gerilmelere  yol 

açmaktadır. Ancak, mega bindirme  fayında  çok  az 

ya da hiç sismik etkinlik görülmemektedir.  

Ancak,  yakınsama  hızı  ve  dalan  levhanın 

yaşına  göre,  Cascadia  yitim  kuşağı  M=8‐8,5 

büyüklüklerinde  depremler  üretebilir  (Heaton  ve 

Kanamori,  1984;  Şekil  11‐6). Cascadia  yitim  kuşağı 

Şili tipi yitim kuşağının özelliklerine sahiptir; çukur 

mevcut olmayıp, büyük bir yığışım kaması ve hafif 

eğimli  bir  levha  sınırı  vardır. Ayrıca, Washington, 

Oregon ve kuzey California’nın Pasifik kıyısındaki 

körfezler ve koylar, eski yüksek bataklıklar ve kıyı 

ormanlarına  işaret  eden  turba  çökellerinin  keskin 

bir  dokanakla  denizel  çökellerle  örtüldüğüne  dair 

izler   ve    eşsismik    olaylarla   açıklanabilecek   ani  
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Şekil 11-33. Oregon ve Washington kıta kenarının Pliyosen 
ve Kuvaterner fayları ve antiklinalleri. 3 harfli simgeler 
(NNF, SNF vb.) kayma hızları (mm/yıl) bilinen sol yanal 
fayların yerlerini gösterir. Eşsismik olarak gömülen 
bataklıklar Grays Limanı, Willapa Körfezi, Netarts Körfezi 
ve Coos Körfezi’nde gözlenmiştir. İçi dolu üçgenler 
Cascade volkanlarını temsil eder (Goldfinger, 1994’ten 
değiştirilmiş olarak). 
 

çökmelerle  ilgili deliller göstermektedir  (Şekil 7‐27; 

Atwater,  1987; Darienzo ve Peterson,  1990). Turba 

ile  üstteki  denizel  çamur  arasındaki  bazı 

dokanaklar,  denizden  türemiş  laminalı  ince  taneli 

kumla  temsil  edilir  ve  bunlar  tsunami  çökelleri 

olarak  düşünülür.  1960  Şili  ve  1964  Alaska 

depremlerindeki  çökme  karşılaştırılmıştır  (Plafker, 

1962;  Atwater,  1987).  Genç  gömülü  turba 

çökellerinin  radyokarbon  yaşları, muhtemelen  300 

yıl  öncesinde  bir  yitim  kuşağındaki  depremle 

Vancouver  Adası’ndan  kuzey  California’ya  kadar 

kıyı hattının  çöktüğüne  işaret  etmektedir  (Atwater 

vd., 1991).   

Cascadia’da kıyı açıklarındaki bölge Holosen 

yaşlı  çökelleri  (Şekil  11‐33,  11‐38)  ve  Pleyistosen 

sonu  düzlük  yüzeyleri  deforme  eden  çok  sayıda 

aktif  fay  ve  kıvrımlar  tarafından  kesilmiştir.  Bu 

yapılar yığışım kamasındaki kıvrımlar ve bindirme 

fayları  olup  (MacKay  vd.,  1992)  ve  aynı  zamanda 

levha  sınırı  ve  Juan  de  Fuca  levhasındaki  yığışım 

kamasını kesen bir dizi BKB gidişli sol yanal atımlı 

faylardır  (Goldfinger  vd.,  1992;  Goldfinger,  1994; 

Şekil  11‐33).  Bu  fayların  kayma  hızları  5,5‐8,5 

mm/yıl’dır  (Şekil  11‐33; Goldfinger,  1994). Oregon 

şelfindeki aktif faylar ve kıvrımlar tektonik çökmeye 

ait izler içeren Oregon koylarının konumu etkilemiş 

olabilir.  Bu  durum,  bu  koyların  üst  levhanın 

fleksürel  rahatlamasından  ziyade  yerel  yapılarla 

aşağıya  doğru  büküldüğünü  göstermektedir 

(Goldfinger,  1994;  L. McNeill,  baskıda). Kıvrımlar, 

bindirme  fayları  ve  yanal  atımlı  fayların 

kombinasyonları levha sınırındaki verev yakınsama 

nedeniyle,  kıtasal  kenarın  saat  yönünde  dönmesi 

sonucu  meydana  gelmiş  olabilir  (McCaffrey  ve 

Goldfinger,/1995). 

Turba  çökelleri  üzerinde  yer  alan  denizel 

çökeller  levha  sınırındaki  fleksürel  rahatlamadan 

ziyade yerel yapılara neden olan çökme ile ilgili ise; 

bu  durum,  levha  sınırı  depremlerine  ait  delilleri 

çürütür  mü?  Üç  nedenden  dolayı  cevap  hayırdır. 

Birincisi,  farklı  koylardaki  gömülü  turba 

çökellerinin  radyokarbon  yaşları  300  ve  1700  yıl 

öncesi bölgesel çökme olayları ile uyumludur. Yerel 

yapılar  birbirinden  bağımsızlarsa,  o  zaman  koylar 

arasındaki  çökme  yaşlarında  benzerlikler 

olmamalıdır.  İkincisi,  herbir  çökme  olayındaki 

düşey değişimin, yalnızca bataklıkların gömüldüğü 

Oregon  kuzeyine  göre,  ormanların  gömüldüğü 

Washington  eyaletinde  büyük  olduğu 

görünmektedir.  Bu  durum  herbir  olaydaki  düşey 

değişimlerin  yerel  bir  yapıdan  ziyade  levha 

sınırındaki  bir  nedenden  dolayı  olduğuna  işaret 

etmektedir. Üçüncüsü, yerel yapılar bağımsız olarak 

etkili  ise,  o  zaman  aletsel  ve  tarihsel  dönem 

sismisitesi, geçmiş iki yüzyılda, yerel yapıların M=6 

ile  8  depremler  ürettiği  California  bölgesine 

benzemektedir. Sismisitenin olmayışı, kıyı boyunca 

yerel  yapıların,  levha  sınırı  mega  bindirme 

fayındaki  harekete  ikincil  olarak  geliştiğine  işaret 

etmektedir.  Bu,  gömülü  turba  çökelinin  yaşının 

levha  sınırındaki  depremin  yaşına  ilişkin  veriler 

sağladığı  anlamına  gelir. Ancak,  düşey  değişimler 

kırık  düzlemini  modellemek  için  kullanılamaz. 

Ayrıca,  Nankai  yitim  kuşağı  gibi,  depremlerden 

bazıları gömülü bataklıklarla ifade edilemediği için, 

gömülü  bataklıklardan  elde  edilen  tekrarlanma 

aralığı,  sadece  levha  sınırı  depremlerine  ilişkin 

maksimum tekrarlanma aralığına karşılık gelir.  
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Şekil 11-34. Geniş açılı yansımalı sismik verilerine dayalı olarak (a) orta Oregon kıtasal kenarında ve (b) güneybatı Vancouver 
Adası kenarında (orta) Eosen okyanusal kabuk bloğunun (Siletz karası) kalınlığındaki değişim ve Oregon kıyı ötesinde ani 
sonlanmasını da gösteren enine kesitler. (c) Yığışım kaması ve Eosen okyanusal kabuğunun, hendeğin 60 M.y. önce ve bugün 
arasında önce Eosen okyanusal kabuğunu ve sonra da yığışım kamasını kıtaya dahil etmek suretiyle batıya doğru nasıl 
atladığını gösteren harita görünümü (Trehu vd., 1994). 

 

Öte  yandan,  kabuktaki  büyük  bir  deprem 

Seattle  yakınında  yaklaşık  1100  yıl  önce  doğu 

gidişli  bir  fayı  kırmış  ve  tsunami  üretmiştir 

(Bucknam  vd.,  1992).  Washington  güney 

batısındaki Chehalis Vadisi ve Willamette Vadisi 

ortasındaki  sıvılaşma yapıları, yitim kuşağındaki 

mega  bindirme  fayından  ziyade  muhtemelen 

kabuktaki  büyük  depremler  sonucu  meydana 

gelmiştir (Obermeier, 1995). 

Cascadia  yitim  kuşağının  Mw  =  9,5 

büyüklüğünde  bir  depreme  neden  olan  Şili  tipi 

yitim kuşağına genel benzerliği, düşük levha arası 

sismisite  göstermesine  rağmen,  Cascadia  yitim 

kuşağının M > 9 depremler üretme potansiyeline 

sahip  olduğunu  göstermektedir.  Orta 

Washington’dan kuzey California’ya kadar 300 yıl 

yaşındaki  gömülü  turba  çökelinin  olması  bu 

görüşü desteklemektedir.  

405



 

 
 

Şekil 11-35. (a) Washington’daki depremlerin batı-doğu kesitine izdüşürülmüş içmerkezleri. Kenar çerçevedeki çentiklerin 
arası 10 km olup, düşey büyütme yoktur. Daha derinde olan deprem kuşağı, deprem oluşumu göstermeyen levha sınırında 
değil de, Juan de Fuca levhası içindedir. Yığışım kaması içinde depremlerin bulunmayışına dikkat ediniz. (b) Dalan Juan de 
Fuca levhası içindeki Moho süreksizliğinin km cinsinden kontur haritası. Noktalı çizgi yaklaşık olarak kıtasal yamacın 
tabanının yerini gösterir (Crasson ve Owens, 1987). 
 

Ancak, bu  tür büyük depremlerin aleyhine 

veriler de  bulunmaktadır:  (1) Otoyol’daki  seviye 

ölçümlerine  göre  son  birkaç  on  yıldaki 

yükselmeler  orta  Oregon  kıyısı  ve  güney  batı 

Washington’da  gözlenmemiştir  (Şekil  5‐9,  11‐37; 

Mitchell  vd.,  1994).  Bu  durum,  buralarda  elastik 

birim  deformasyonun  birikmediğini 

göstermektedir.  Deprem  elastik  birim 

deformasyonun  birikmediği  bir  alanda  kırık 

oluşturmadıysa,  bugünkü  kıyı  yükselim 

bölgelerinin  altındaki  levha  sınırı  depreminin 

kırılma  alanı  M=8  büyüklüğüne  yakın  bir 

depreme  işaret etmektedir.  (2) Yitim kuşağındaki 

ve  yakınındaki  yüksek  kayma  hızlı  yanal  atımlı 

faylar,  önemli  sayılabilecek  yay  önü 

deformasyonuna  işaret  etmektedir  ki,  bu  diğer 

yitim  kuşaklarındaki  daha  küçük  maksimum 

büyüklükteki  bir  depremle  karşılaştırılabilir 

(McCaffrey, 1993; McCaffrey ve Goldfinger, 1995). 

(3)  1000  km  uzunluktaki  tüm  Cascadia  yitim 

kuşağı  bir  kerede  kırılmışsa;  dar,  sığ  ve 

deformasyon  cephesine  yakın  kilitli  bir  kuşak 

(Hyndma  ve Wang,  1993)  büyük  bir  kırık  zonu 

uzunluğu/kırık  zonu  genişliği  oranı  gerektirir. 

Böyle bir oran başka bir yerde gözlenmemiştir. 
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Şekil 11-36. Cascadia yitim zonu yukarısının, birkaç ağda tekrarlı olarak yapılan jeodezi gözlemlerine dayalı olarak ortalama 
birim deformasyon birikim hızı (ppm/yıl). EX: Explorer levhası, JDF: Juan de Fuca levhası, GS: Güney Gorda levhası. 
JDF’nin Kuzey Amerika’ya göre yakınsama vektörü DeMets vd.’nden (1990). Jeodetik veriler Drew ve Snay (1989), Savage 
vd. (1991), Savage ve Lisowski (1991) ve U.S.G.S. ile Kanada Jeolojik Araştırmalar Kurumu’nun yayınlanmamış verilerinden.  

 

O  zaman,  300  yıl  yaşındaki  gömülü  turba 

seviyesinin oluşum aralığı nedir? Radyokarbon yaş 

tayinine  göre,  Nankai  yitim  kuşağındaki  1944  ve 

1946 depremleri gibi  zaman olarak birbirine yakın 

depremleri ayırt etmek mümkün değildir  (Bartsch‐

Winkler  ve  Schmoll,  1992;  Şekil  6‐10).  Gary 

Carver’ın  deyimiyle,  300  yıl  önceki  ani  turba 

gömülmesi  “bir  afetsel  olay”dan  ziyade  “on  yıllık 

(ya  da  yirmi  yıllık)  dehşet  verici  olay”dan 

kaynaklanmış olabilir.  

Buraya  kadar  sadece  Cascadia  yitim  kuşağının 

okyanusal  kabuğunun  daldığı  kısmından 

bahsedilmiştir. Ancak, Nankai yitim kuşağının doğu 

ucu gibi, Cascadia yitim kuşağı ve yığışım kaması, 

kuzey  California’da  Mendocino  yarık  zonu  ve 

transform  fayı  yakınındaki  güney  ucunda,  kıyıda 

yer alır (Clarke, 1992; Şekil 11‐39). Güneybatı gidişli 
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kıvrımlar ve bindirme  fayları kıyı hattını verev bir 

açıyla  keserler  (Kelsey  ve  Carver,  1988).  Petrolia 

(California)  altında,  Nisan  1992’de  M=7,1 

büyüklüğünde bir deprem Gorda, Pasifik ve Kuzey 

Amerika  levhaları  arasındaki üçlü birleşim bölgesi 

yakınında  yitim  kuşağında  oluşmuş  olabilir 

(Oppenheimer vd.,  1993). Deformasyon  kuşağı  75‐

100  km  genişlikte  ve  yakınsama  hızı  15‐20 

mm/yıl’dır (Carver ve Burke, 1992). Bu kayma hızı, 

Gorda  ve  Kuzey  Amerika  levhaları  arasındaki 

toplam yaklaşma hızının yarısına karşılık  

 

 
 

Şekil 11-37. Karayolu topoğrafik ölçümlerine göre batı 
Oregon ve Washington’ın tektonik yükselim hızları 
(mm/yıl) (Mitchell vd., 1994’de bkz. Şekil 5-9). 

 

gelmektedir.  Bindirme  faylarındaki  fay  kazıları  ve 

kıyı  bataklıklarında  büyüme  senklinallerindeki 

sondaj numuneleri, deformasyonun çoğunun büyük 

depremlerle  ilgili  olduğuna  işaret  etmektedir 

(Carver ve Burke, 1992). 

Pasifik‐Gorda‐Kuzey  Amerika  üçlü  birleşim 

bölgesi  ve Mendocino  transform  fayı  sabit  Kuzey 

Amerika levhasına göre yaklaşık 55 mm/yıl bir hızla 

kuzeybatıya  doğru  hareket  etmekte;  Mendocino 

transform  fayının  kuzeye  doğru  göçü,  kuzey 

Californiya  kıvrım‐bindirme  kuşağı  ile  ilgili 

deformasyonun  çoğunun  geçmiş  milyon  yıllarda 

oluştuğuna  işaret  etmektedir.  Pasifik  levhası  diğer 

iki  levhaya  göre  nispeten  rijittir.  Kuzey  Amerika 

levhası KB gidişli doğrultu atımlı San Andreas  fay 

sistemi  tarafından  parçalanmaktadır  (Kelsey  ve 

Carver,  1988).  Gorda  levhası  saat  yönünde 

dönmekte  ve  M  >  7  depremlerle  içsel  olarak 

deformasyona uğramaktadır (Wilson, 1986). Bu içsel 

deformasyona  uğrayan  bölüm,  Mendocino 

transform  fayında  Pasifik  levhasının  desteklediği 

kısmındaki  sismisitenin  işaret  ettiği  gibi,  Gorda 

levhasının  tektonik  olarak  kalınlaştığı yere  karşılık 

gelmektedir (Carver ve Burke, 1992; Smith vd., 1993; 

Şekil  11‐39).  Bu  kalınlaşma  deniz  seviyesi 

üzerindeki  yığışım  kamasını  yükseltmekte;  yapılar 

hemen hemen Mendocino  transform  fayına paralel 

olacak  şekilde  döndürülmektedir.  Burada, 

Mendocino  transform  fayı  güney  doğuya  San 

Andreas fayına doğru dönmektedir. 

 

Peru‐Şili Yitim Kuşağı 
Güney Amerika’nın batıdaki kıtasal kenarı bir 

yakınsama  kuşağı  olup,  Nazca  levhası  Panama 

Isthmus’tan  46 G0  enlemine kadar kıta  altına DKD 

yönünde  78‐84  mm/yıl  bir  hızla  dalmaktadır 

(DeMets  vd.,  1990;  Şekil  11‐40).  Nazca  levhası 

Pasifik  batısındaki  ada  yaylarının  altına  dalan 

Mesozoyik yaşlı kabuktan daha sıcak ve daha hafif 

olan Tersiyer  yaşlı  okyanusal  kabuktan  oluşur. Bu 

nedenle;  çukur,  batı  Pasifik’teki  çukurlardan  daha 

sığdır.  En  derin  kesimi  7‐8  km  olup,  Nazca 

levhasının  en  yaşlı  olduğu  yer  olan  Şili  kuzeyinin 

uzaklarında bulunur  (Schweller vd., 1981;  Şekil 11‐

41). Juan de Fuca levhası ve derin denizel türbiditik 

yelpazelerden  oluşan  Pasifik  levhasının  en  kuzey 

kısımından  farklı olarak, Nazca  levhası sadece yarı 

plajik çökel örtüsüne sahiptir (Yeats ve Hart, 1976). 
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Şekil 11-38. DELTA sualtı araştırma mekiğinden elde edildiği şekliyle Daisy Bank fayının (Şekil 11-33’de DBF) doğu ucunda 
aktif fay sarplığı. Hareketin yerel düşey bileşeni güney tarafa ve yukarı doğrudur; fayın eğimi çok yüksek ve güneye doğrudur. 
Holosen renkli ince taneli çökeller (koyu grî) sarplığın yüzeyinde (açık grî) açığa çıkan en üst Pleistosen kilinin altındaki yatay 
yüzeyleri kaplar. Sarplık yüksekliği yaklaşık 0,5 m’dir. açık renkli lazer noktaları arasındak mesafe 20 cm’dir (fotoğraf: Gary 
Huftile). 

 

Carneige, Nazca ve Juan de Fernandez sırtları 

çukuru  keserler  ve  yitim  kuşağındaki 

segmentasyon üzerinde etkili olurlar (Schweller vd., 

1981;  Nur  ve  Ben‐Avraham,  1981;  Şekil  11‐42). 

Kuzeydoğu gidişli Grijalva, Mendana ve Challenger 

yarık  zonları  da  30G  enleminin  güneyinde  çukuru 

keserler (Şekil 11‐40). Yarık zonları farklı yaştaki ve 

farklı  yüzer  konumdaki  okyanusal  kabuğu 

kestikleri  için,  yarık  zonları  dik  sarplıklar 

oluşturmuşlardır. 

Asismik  sırtlar  Peru‐Şili  çukurunun  Şili 

kuzeyi  ve  Peru  güneyi  uzaklarında  sediment 

içermeyen derin bir segmente ve 27,5 G0 enleminde 

Nazca levhası güneyi ve Challenger yarık zonunda 

çukur‐dolgusu  çökelleri  içeren  sığ  segmentlere 

ayrılmasına  neden  olurlar.  Challenger  yarık  zonu 

kuzeye bakan yaklaşık 1 km yükseklikte bir sarplık 

oluşturur  (Şekil  11‐41).  Güneydeki  çökel  dolgulu 

segment, Juan de Fernandez sırtı (Şekil 11‐41’de D) 

kuzeyinde  az  çökelli  bir  segment  ve  bu  sırtın 

güneyinde kalın çukur dolgulu bir segmente  (Şekil 

11‐41’de E) ayrılır. Çukurun en derin olduğu Arica 

Bight hariç, Kuzey  Şili  tektonik bölgesinde dış yay 

yüksekliği (fleksürel çıkıntı) zayıf olarak gelişmiştir. 

Çukur  ekseninin  batısında  yeni  Nazca  levhasının 

yamacı,  aşağı  çukura  doğru  okyanusal  levhanın 

bükülmesine neden olan kırılmaya uyumlu olarak, 

çukur  eksenine  paralel  normal  faylarla 

sınırlanmıştır.  Çukur  dolgusu  çökellerinin  varlığı 

çoğunlukla  iklim  tarafından  denetlenmektedir: 

çukurun  kuzey  ve  güney  uçları  dağlık  alanlardaki 

yoğun  yağış  bölgeleri  yakınında  yer  almaktadır; 

halbuki,  Kuzey  Şili  tektonik  bölgesi  yakınındaki 

çökelsiz  çukur,  dünyanın  en  kuru  yerlerinden  biri 

olan Atacama Çölü’ne yakınında bulunmaktadır. 

Şaşırtıcı bir  şekilde, kıtasal yamacın genişliği 

çukur  derinliğine  bağlı  olarak  önemli  derecede 

değişiklik göstermemektedir. Bunun nedeni, yığışım 

kamasının  çok zayıf gelişmesidir. Peru açıklarında, 

batolitik kayaların hakim olduğu And Dağları iç şelf 

havzaları,  bir  dış  şelf  yükselimi  ya  da  bir  kıyı 

silsilesi  ve  kıtasal  şelf  yakınında  bir  dış  havzalar 

takımıyla  (Thornburg ve Kulm, 1981) denize doğru 

uzanmaktadır.  Yığışım  kaması  kıtasal  yamacın 

sadece  alttaki  kesimini  kaplar  ve  orta  Peru 

uzaklarında  yalnızca  15  km  genişliktedir  (von 

Huene  vd.,  1988). Kuzeydoğu  Japonya  açıklarında 

olduğu  gibi,  belki  de  Peru’nun  en  kuzeyindeki 

haritalanan masif  heyelanların  da  yardımıyla  (von 

Huene  vd.,  1989)  tektonik  aşınım  devam  ediyor 

olmalıdır. Şili güneyi açıkları ve ters faylar boyunca 

900  metrelik  bazaltik  sırtın  yükseldiği  Peru 

açıklarında,  çukur  içerisindeki  kıtasal  yamacın 

tabanında  ters  faylar yer alır. Ancak, normal  faylar 

Peru kıyısındaki Kuvaterner  çökelleri  (Mercier vd., 

1992)  ile  birlikte  Peru  açıklarındaki  şelf  havzaları 

çökellerini  (Thornburg ve Kulm, 1981) keserler. Şili 

kuzeyinde, yaklaşık 1 km yükseklikte Kıyı Sarplığı 

kıyı  açıklarında  yaklaşık  700  km  devam  eder. 

Ancak,  Antofagasta  (230G)  yakınında  Mejillones 
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Yarımadası’nda kıyıda yer alır. Burada aktif normal 

faylar  yaygın  olarak  bulunur  (Armijo  ve  Thiele, 

1990). Daha  doğuda Altiplano’da  yer  alan  normal 

faylanmalar  Bölüm  9’da  ayrıntılı  olarak 

açıklanmaktadır. 

Güney  Amerika  kıyısında  çukura  hemen 

hemen paralel olan birkaç yanal atımlı  fay yer alır 

(Şekil  10‐8)  ve  bu  faylar Nazca  levhası  ve Güney 

Amerika  arasındaki  verev  yakınsama  sonucu 

meydana gelmişlerdir (Dewey ve Lamb, 1992; Şekil 

10‐8).  Bu  faylar,  Ekvador’da  sağ  yönlü  Pallatanga 

fayı  (Winter  vd.,  1993)  ve  Şili’deki  Atacama  ve 

Liquine‐Ofqui  faylarını  kapsar  (Herve  ve  Thiele, 

1987). Atacama  fayının  genellikle  sağ  yanal  atımlı 

olduğu  kabul  edilirse  de, Armijo  ve  Thiele  (1990) 

verev yakınsamaya zıt olacak sol yanal atıma ilişkin 

çok güncel veriler saptamıştır.  

 

 
 

Şekil 11-39. Cascadia yitim zonunun (CSZ) en güney kesiminin ve kuzey California’daki Mendocino transform fayının 
tektoniği. Vektör üçgenleri Pasifik (P), Kuzey Amerika (NA),  Kuzey Gorda (NG) ve Güney Gorda (SG) levhaları arasındaki 
kayma vektörlerini gösterir. İçi boş kutular dizisi Güney Gorda levhasının dönmesini ve azalan yayılma hızını gösteren 
denizaltı manyetik anomalilerinin yerini temsil eder. Verev çizgiler Gorda levhasının kalınlaşan kamasının (GPW) yerini 
temsil eder; A-B enine kesitinde de gösterilmiştir. Diğer kısaltmalar: BFZ, Blanco kırık zonu; SAF, San Andreas Fayı (Carver 
ve Burke, 1992; Smih vd., 1993). 
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Şekil 11-40. Nazca levhasının aktif yayılma merkezlerini (çift çizgiler), inaktif yayılma merkezlerini (içi taralı çift çizgiler), 
başlıca kırık zonlarını, asismik sırtlarını, Peru-Şili hendeğini ve Güney Amerika kıyılarını gösteren haritası. Batimetri metre 
cinsinden (Schweller vd., 1981). 

 

And volkanik yayı süreksiz olup, Peru’nun 

kuzeydeki üçte  ikilik kesimi ve kuzey‐orta Şili’de 

aktif volkanizmada  boşluklar  bulunmaktadır. Bu 

boşluklar  300  den  daha  dik  dalmanın  olduğu 

yerden  farklı  olarak,  üstteki  levhanın  altında 

düzleşen  dalan  levha  kısımlarına  (Şekil  11‐42) 

karşılık  gelmektedir  (Barazangi  ve  Isacks,  1976). 

Düz  segmentlerin  sınırları  dalan  levhada 

yırtılmalar  şeklinde  olabilir.  Ancak,  bunlar 

muhtemelen  birkaç  yüz  kilometre  uzaklıklarda 

300G  enlemi  yakınında  geçiş  bölgesinde  oluşan 

fleksürler  ya  da  yanal  rampalardır  (Cahill  ve 

Isacks, 1992).  
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Şekil 11-41. Peru-Şili hendeği boyunca maksimum hendek ekseni derinliklerini, hendek dolgusu 
çökellerinin kalınlığını ve hendeğin 300 km batısında Nazca levhasının bölgesel derinliğini de gösteren 
boyuna profil. Yitim zonunun tektonik provensleri (bölgeleri) yukarıda belirtilmiştir. Juan Fernandez sırtı 
Orta Şili ve Güney Şili provenslerini ayırmaktadır. Alttaki harfler Barazangi ve Izacks’in (1976) 
segmentlerini gösterir; buradaki B ve D harfleri düz dalan ve Kuvaterner volkanı içermeyen levhaları, C ve 
E de daha büyük eğimle dalan yitim zonları ve aktif volkanlar bulunduran segmentlere işaret eder 
(Schweller vd., 1981). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
Şekil 11-42. Peru-Şili yitim zonunun volkanizma içermeyen 
düz dalım ve aktif volkanizma içeren fazla eğimli dalım (içi 
dolu üçgenler) şeklinde segmentleşmesini gösteren harita. 
Yanında sayı bulunan devamlı çizgiler dalan levhaların 
tepesine ait (km cinsinden) konturlardır. Ayrıca, hendeğin 
en derin segmentleri (siyah) ve asismik sırtları da (2000 m 
konturu ile çevrelenmiştir) gösterilmiştir (Barazangi ve 
Isacks, 1976). 
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Şekil 11-43. Büyük depremlerin tarihleri ile birlikte 
gösterilen yırtılma zonları ve aktif volkanlar (içi dolu 
üçgenler) (McCann vd., 1979). 
 

Peru  kuzeyi  ve  Ekvador  güneyindekiler 

dışında,  tüm  Peru‐Şili  yitim  kuşağında  tarihsel 

dönemde  çok  büyük  depremler  olmuştur.  Bu 

depremlerde maksimum kırık uzunlukları Peru’da 

150  km’den  Şili  güneyinde,  Mw  =  9,5 

büyüklüğündeki  1960  depreminde  1000  km’ye 

(McCann  vd.,  1979;  Şekil  11‐43)  kadar  ulaşmıştır. 

70G  enlemi  kuzeyinde  çok  büyük  depremlerin 

olmaması,  asismik  Carneige  sırtının  dalması  ve 

Grijalva yarık  zonu  ile  ilgili  olabilir. Ancak, daha 

güneyde Nazca sırtı ya da Juan de Fernandez sırtı 

karşısında  geniş  bir  boşluk  bulunmamaktadır. 

Nazca  levhasının  çukuru kestiği  yerde  1940,  1966 

ve  1974  yıllarında  bir  dizi  deprem  kırığı 

sonlanmıştır. Bu kesimin doğusunda yitim kuşağı 

düz  olup,  aktif  volkanizma  güneye  doğru  yanal 

olarak  daha  dik  bir  yitim  kuşağına  ve  aktif 

volkanizmaya  geçmez  (Şekil  11‐42  ve  11‐43  ile 

karşılaştırınız). 1940‐1974 deprem dizisi gibi, aynı 

bölgede 1746 yılındaki bir deprem buradaki ya da 

Şili kuzeyindeki güncel depremlerden daha uzun, 

yaklaşık  600  km uzunlukta  bir  kırık  oluşturmuş 

olabilir (Thatcher, 1990). 

Daha  güneyde,  yitim  kuşağında  180G’de 

Arica Bight kuzey ve güneyindeki 1868 ve 1877 ve 

Şili  kuzeyinde,  Copiapo’daki  1922  depremi  gibi 

uzun  kırıklar  oluşturan  depremler  meydana 

gelmiştir  (Şekil  11‐43).  Arica  Bight’da  1877 

yılından bu yana büyük bir deprem olmamıştır ve 

bu  nedenle  bu  kesim  bir  sismik  boşluk  olarak 

kabul  edilmektedir  (McCann  vd.,  1979).  Daha 

güneyde, 25,50G’de (Tatal bölgesi) 1966 ve 300G’de 

(Coquimbo  bölgesi)  1967  ve  1985  yılında  olmuş 

levha  içi depremler  yerel büklümler ya da dalan 

levhadaki  yırtılmalar  sonucu meydana  gelmiştir. 

Dalan  levhadaki  yırtılmalar  muhtemelen 

Challenger  yarık  zonu  ile  ilgilidir  (Tichelaar  ve 

Ruff, 1991).  

1960 güney Şili depremi 370G’den, 450G’deki 

Şili  Yükselimi  ile  olan  üçlü  birleşim  noktasına 

kadar  olan  alanı  kapsayan  1000  km  uzaklıklara 

kadar  düşey  yerdeğiştirmelere  neden  olmuştur 

(Plafker  ve  Savage,  1970;  Şekil  11‐43).  Kıyı  Dağ 

Silsileleri ve daha güneydeki devamı olan Chiloe 

Adası  ve  Chonos  Archipelago’da  2  metrelik 

çökmeler  olmuştur  (Şekil  11‐44).  Batıda,  kıyı 

açıklarındaki  adalar  6 metre  kadar  yükselmiş  ve 

doğuda,  Andlar’ın  kıyıdaki  eteklerinde  yarım 

metreye kadar yükselmeler meydana gelmiştir. Bu 

düşey  deformasyonlar  1964  Alaska 

depremindekilere  benzerlikler  göstermektedir 

(Plafker  1972): uzun  süreli  yükselmelerin  olduğu 

bölgede  maksimum  çökmeler  olmuştur. 

Japonya’daki tsunami kayıtları, her ne kadar 1837 

depremi  kuzey  ucu  hariç  1960  kırık  zonunun 

tamamını kırmışsa da, 1960 Şili depreminin Pasifik 

bölgesinde  en  azından  son  500  yıldaki  en  büyük 

deprem  olduğunu  göstermektedir  (Thatcher, 

1990).  1960  depremi  1928’deki  Mw  =  7,6  ve 

1939’daki Mw = 8,2 depremleri ile başlayan güneye 

doğru  göç  eden  bir  dizi  depremin  sonuncusunu 

oluşturmaktadır.  Kırık  zonunun  bu  aynı 

segmentinde 1835 ve 1837 yıllarındaki güneye göç 

eden  bir  dizi  deprem  olmuştur  (Charles Darwin 

tarafından gözlenmiş). On sekizinci, on yedinci ve 

on  altıncı  yüzyılların  ortalarında  olan  önceki 

deprem serileri 85‐125 yıllık bir yinelenme aralığı 

olduğunu  göstermektedir  (Thatcher,  1990).
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Şekil 11-44. 1960 Şili depremine ait tektonik yerdeğiştirmeler ve depremsellik. Şekil 11-30 ile karşılaştırınız 
(Plafker, 1972). 

 

H.M.S.  Beagle’ın  kaptanı  Fitzroy,  1835 

depreminde  Isla  Mocha’daki  yükselimin 

depremden  birkaç  ay  sonra  deprem  sonrası 

çökmelerle  kısmen  telafi  edildiğinden 

bahsetmektedir. Diğer yandan, Nelson ve Manley 

(1992)  1960  depreminden  sonra  deprem  sonrası 

yükselme  miktarının  70  mm/yıl  olduğunu 

belirtmektedirler.  Aynı  araştırmacılar  1835  ve 

1960  depremlerinde  kıyı  hatlarını  gözlemişler; 

fakat,  bugün  olduğu  gibi  diğer  kıyı  hatlarının 

asismik  olarak  yükseldiğini  saptamışlardır. 

Yükselme  ile  ilgili  fay  modeli,  yükselmelerin 

levha sınırındaki mega bindirme fayından ziyade 

üst  levha  içerisindeki  bir  faydan  ileri  geldiğini 

göstermiştir.  1960  depremi  ile  ilgili  eşsismik 

deformasyona ait yerdeğiştirme modeli üst  levha 

içerisinde yüzeye kadar ulaşan bir ters faya işaret 

etmiştir  (Plafker  ve  Savage,  1970).  Atwater  vd. 

(1992)  1960  çökme  zonundaki  üç  yerin  Geç 

Holosen’de  net  olarak  yükseldiklerini 

saptamışlardır.  Şili’deki  araştırmalar  jeodetik 

değişimlerin  mega  bindirmeden  ziyade  üst 

levhadaki  yapılar  ile  ilgili  olduğunu  ve  eşsismik 

düşey  değişimlerin  ise  uzun  süreli  değişimleri 

temsil etmediklerini ortaya koymuştur.  

             

Diğer Aktif Tektonik Görünümlü Yitim 

Kuşakları 
 

Makran 
Zagros  ve  Himalaya  kıta‐kıta  çarpışma 

kuşakları  (Şekil  10‐1)  arasında,  70‐100 milyon  yıl 

yaşında okyanusal Arabistan  litosferi yılda birkaç 

cm hızla İran ve Pakistan’daki Makran Silsilesi’nin 

altına dalmaktadır (Farhoudi ve Karig, 1977; Jacob 

ve Quittmeyer, 1979; Şekil 11‐45). Doğuda Makran 
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Dağ  Kuşağı  kuzeye  doğru  keskin  bir  şekilde 

Avrasya’ya  doğru  hareket  eden Hint  levhasının 

batı  sınırını  oluşturan  sol  yanal  atımlı  fay 

sistemlerine  dönüşür.  Burada  çukurluk  yer 

almamaktadır.  Çünkü,  dalan  okyanusal  levha 

üstündeki sedimenter istif 6 km’den daha kalındır 

(White ve Louden, 1982) ve dünyadaki en büyük 

yay önlerinden birini oluşturur. Yay volkanları yer 

alır  fakat,  doğrultusu  doğu‐kuzeydoğudur. 

Halbuki,  Makran’daki  yapılar  doğu 

doğrultuludur.  Yitim  kuşağının  eğimi  yalnızca 

birkaç derecedir (White ve Louden, 1982; Şekil 11‐

45).  

 

 

 
 

Şekil 11-45. (a) Makran yitim zonunun fayları (devamlı çizgiler) ve Kuvaterner volkanları (ışınsal çentikli noktalar). 1945 
depreminin dışmerkezi içi dolu üçgen işareti ile gösterilmiştir. İçi boş daireler çamur volkanlarını temsil eder; bunlardan 1945 
yılında harekete geçenler içi dolu daireler ile işaretlenmiştir. Lut ve Helmand blokları Sistan sütur zonu ile ayrılmış kıtasal 
bloklardır. SH: Hürmüz Boğazı. (b) Kıyıya yakın yerde levha içi depremler içeren doğu Makran ile levha içi depremlerin 
mevcut olmadığı batı Makran arasındaki sismik kontrastı gösteren kuzey-güney enine kesitleri. 1945’te deformasyon cephesi 
kuzeyinde oluşan bir deprem levha sınırı dekolmanını 90 ile 180 km kadar kırmıştır (Byrne vd., 1992). 
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Şekil 11-46. (a) Kuzey Ada’nın doğu kıyısının (Yeni Zelanda) Holosen’de yükselmiş sekilerin (Şekil 7-25’te gösterilmişti) 
radyokarbon yaşlarına göre ondört tektonik altbölgeye ayrılması. Kalın ve dişli çizgiler kıyı yükselimi ile ilişkili fayları gösterir. 

 

Sismisite,  özellikle  İran’daki  Makran 

bölgesinde olmak üzere, Zagros’a göre düşüktür. 

Depremlerin  dağılımı,  Makran  yitim  kuşağının 

Lut ve Helmand blokları arasındaki Sistan  sütür 

kuşağı  ile  ayrılan  iki  parçaya  ayrılmasına  izin 

vermektedir  (Byrne  vd.,  1992;  Şekil  11‐45). 

1945’de  Pakistan’ın Makran  kıyısında Mw  =  8,1 

büyüklüğünde  levha  içi  bir  deprem  meydana 

gelmiş ve kıyıda 1‐3 metrelik yükselmelere neden 

olmuştur (Page vd., 1979). Pakistan kıyısında 1765 

ve 1851 yıllarında da iki büyük deprem meydana 

gelmiştir.  Bunun  aksine,  İran’daki  Makran 

kıyısında sismisite çok düşük olup, 1483 yılındaki 

büyük deprem hariç, herhangi bir tarihsel deprem 

bilinmemektedir.  Pakistan’daki Makran  kıyısına 

benzer  şekilde,  İran’ın  Makran  kıyısında  Geç 

Kuvaterner yaşlı deformasyon gözlenmiştir (Vita‐

Finzi,  1981).  Makran  kıyısındaki  çamur  volkanları 

derindeki  aşırı  basınç  altında  kalmış  çökele  işaret 

etmektedir;  1945  depreminde  dört  çamur  volkanı 

oluşmuştur.  Sistan  sütürü  yakınındaki  depremlerin 

odak  mekanizmaları  levha  sınırındaki  hareketi 

gösteren  düşük  açılı  faylanmaya  işaret  etse  bile 

(Byrne  vd.,  1992)  (levha  sınırında  hareket  ima 

edilmektedir)  daha  kuzeydeki  odak mekanizmaları 

daha  dik  eğimlenen  fay  düzlemlerindeki  hareketi 

göstermektedir. 

     

Hikurangi Yitim Kuşağı 
Tonga‐Kermadec  yitim  kuşağının  güney  ucu, 

güneybatıya  Yeni  Zelanda’ya  doğru  dönerek 

Hikurangi  yitim  kuşağını  oluşturur.  Pasifik  levhası 

batı‐güneybatı  yönünde  50  mm/yıl  bir  hızla  Yeni 

Zelanda’nın  altına  dalmakta  ve  levha  sınırı  güney 
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batıya  doğru  olan  kayma  vektörüne  paralel 

olacak  şekilde  kavis  yapmaktadır.  Yeni 

Zelanda’da  Kuzey  Adası’nın  doğu  kıyısında, 

karada geniş bir yığışım kamasının bir parçası yer 

alır. 

1931 Hawke Körfezi depremi  (MS = 7,8) 90 

km’den  daha  uzun  asimetrik  bir  domda  2,7 

metrelik bir yükselme ve domun güney batısında 

maksimum  1 metrelik  bir  çökme  oluşturmuştur 

(Hull,  1990;  Şekil  11‐46).  Ayrıca,  verev  atımlı 

ikincil faylanmalar da gözlenmiştir. 1931 yılındaki 

yükseklik  değişimi  esas  alınarak  yapılan  fay 

modeli, depreme neden olan  fayın yukarı doğru 

15‐20 km derinlikteki bir mega bindirme fayından 

ters ve sağ yanal atımlı üst levhayı kestiğine işaret 

etmektedir  (Haines  ve  Darby,  1987).  1931’deki 

düşey  hareketler  Holosen  sonlarındaki 

hareketlere  zıt  izler  oluşturmuştur  (Hull  1990). 

1855 Wairarapa depremi de (M = 8) levha sınırı mega 

bindirme fayının bir parçası olan ve gömülü bir  ters 

ve sağ yanal atımlı  fay olarak üstteki  levhaya kadar 

devam  eden  listrik  bir  faylanma üzerinde meydana 

gelmiş olabilir (Darby ve Beanland, 1992). 

Kuzey Adası’ndaki yükselmiş Holosen denizel 

sekiler  son  2500  yılda  altı  tarihsel  öncesi  deprem 

kümelenmesine  ait  izler  hakkında  bilgiler 

sağlamıştır.  Bu  depremler  200  ile  500  yıl  arasında 

değişen  düzensiz  yinelenme  aralıkları 

göstermektedir  (Berryman  vd.,  1989;  Şekil  7‐25,  11‐

46). Seki yaşları ve dağılımındaki  farklılıklar, Kuzey 

Adası’nın doğu  kıyısındaki  kırıkların  25  km  ile  150 

km  arasında  değişen  segmentlerden  oluştuğunu  ve 

bu  segmentlerin Mw  =  7,3  ile  8,0  arasında  değişen 

büyüklüklerde  depremler  ürettiklerini 

göstermektedir (Berryman vd., 1989).   

 

 
 

Şekil 11-46. (b) Paleodepremlerin (a)’da verilen yükselmiş Holosen deniz sekilerine dayalı olarak uzay-zaman dağılım 
diyagramı. Depremlerin altı kümesi (noktalı patern) sismik açıdan sakin zamanlar ile birbirinden ayrılmaktadır. 1931 
Hawke’s Körfezi depreminin yüzey kırığı da gösterilmiştir. Tabandaki bloklar segment sınırlarını gösterir; tabana en yakın 
bloklar, Hikurangi hendeğine en yakın olanlardır (Berryman vd., 1990). 
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Şekil 11-47. (a) Tayvan’ın tektonik ve batimetrik konumu; konturlar 1000 m aralıklıdır (denizaltı ve sadece Tayvan) (Davis 
vd., 1983). 

 

Batı Tayvan 
Filipinler’in  kuzeyinde Avrasya  levhasının 

bir  parçası  olan  Güney  Çin  Denizi  okyanusal 

kabuğu  bir  ada  yayının  altına  dalmaktadır. 

Filipinler  ile  Tayvan  arasındaki  adalar  Neojen 

yaşlı  kayaçlardan  oluşmakta  ve  bir  yay  önü 

havzası  olan  batıdaki  Luzon  çukurluğu  bir 

yığışım  kaması  ile  Manila  çukurundan 

ayrılmaktadır  (Şekil  11‐47).  Kuzeyde,  Tayvan’ın 

batısındaki  yığışım  kaması  Asya  kıtasının  pasif 

kenarına  bindirmektedir.  Bu  kıtasal  litosfer 

Güney  Çin  Denizi’nin  okyanusal  litosferinden 

daha hafif olduğundan, yığışım kaması Tayvan’ın 

batısında  deniz  seviyesinin  üzerinde  yer 

almaktadır (Suppe, 1987).  

Sin‐orojenik  Pleyistosen  yaşlı  çökellerin 

kalınlıkları Tayvan Boğazı’nda 1 km’den daha az 

olup,  kıyıdaki  ince  katmanlı  kıvrım  kuşağının 

kenarında 4 km’den daha fazladır. Çökelme oranı 

Miyosen’de  duraylı  kıtasal  koşullarda  100  m/ 

milyon  yıl’dan,  Pleyistosen’de  Çin  kıtasal  temeli 

aşağı  doğru  bükülürken  1500  m/milyon  yıl’a 

kadar  artış göstermiştir. Bindirme  fayları, önemli 

stratigrafik  değişimlerin  olduğu  Miyosen  ya  da 

Pliyosen  yaşlı  tabakalardaki  bir  dekolmanda 

düzleşmektedir.  Pakushan  antiklinali  Geç 

Kuvaterner yaşlı Tayvan kıyı düzlüğü alüvyonları 

içerisinde  yukarı  doğru  büyümektedir  (Suppe, 

1987). Bu kuşak 1906 (M=7,1), 1935 (M=7,1) ve 1946 

(M=6,7)  yıllarında  ters  faylanmalı  depremler 

üretmiştir (Bonilla, 1977). Ancak, bu depremler ile 

ince  katmanlı  kıvrım‐bindirme  kuşağı  arasındaki 

ilişkiler açık değildir.  

Tayvan’ın  doğu  kıyısında,  sekiz  kadar 

yükselmiş  Holosen  yaşlı  kıyı  hatlarından  3‐8 

mm/yıl yükselme hızları elde edilmiştir (Liew vd., 

1993).  Bu  kıyı  hatları  eşsismik  olaylar  sonucu 

yükselmiş  olup,  depremler  arasındaki  yinelenme 

aralıkları 1000 yıldan daha fazla değildir. 
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Şekil 11-48. Orta Vanautu’da (güneybatı Pasifik) Kuvaterner mercan kireçtaşının batimetrisi ve dağılımı. Yakınsama hızı 
yay gerisi yayılmadan gelen katkıyı içermez. Kesikli çizgiler, yükselen Holosen mercanlarının yaşlandırmasına dayalı olarak 
önerilen segment sınırlarını gösterir (Taylor vd., 1990). 

 

Vanuatu 
Yaklaşık  60 milyon  yıl  yaşındaki Avustralya 

levhası  okyanusal  kabuğu  100 mm/yıl  hızla  New 

Hebrides  çukurluğu  boyunca  Pasifik  levhasının 

altına  dalmaktadır  (Şekil  11‐48).  Avustralya 

levhasında  Vanuatu  ön  ada  yayının 

segmentasyonunda etkili olan D’Entrecasteaux sırtı 

yer  almaktadır.  Vanuatu’nun  tarihsel  kayıtları  bir 

yüz  yıldan  daha  azdır  fakat,  eşsismik  olarak 

yükselen mercanlarda yapılan 230Th kesin yaşları ve 

mercanlardaki  yılık  büyüme  tabakalarının  sayıları 

Vanuatu’nun  geçmiş  6000  yılık deprem  tarihçesini 

ortaya koymuştur (Taylor vd., 1990). Yükselimlerin 

bazıları  eşsismik  ve  bazıları  ise  asismiktir. 

Yükselme tarihçesi, yinelenme aralıkları ve asismik 

yükselme  miktarı  farklı  yay  segmentlerinde 

oldukça  farklılıklar  göstermektedir.  Kuzeydeki  üç 

segmentte asismik kayma sürekli değildir; fakat, bu 

kaymanın  çoğunluğu  büyük  depremlerin  olduğu 

yıllarda  meydana  gelmektedir.  Deprem 

tekrarlanma  aralıkları,  sismik  enerji  boşalım 

yüzdesinin en büyük olduğu segmentlerde en kısa 

olarak  gözlenmiştir.  Levha  yakınsaması  ile  ilgili 

kaymanın  onda  birinden  üçte  birine  kadar  olan 

miktarı,  büyük  depremler  tarafından  açığa 

çıkarılmaktadır.  

     

Diğer Bölgeler 
Pasifik  Çemberi’nin  diğer  bölgelerinde 

tektonik olarak yükselmiş  sekiler Oto  (1991), Oto 

ve Kaizuka  (1991) ve Yonekura  (1983)  tarafından 

araştırılmıştır.  Bu  bölgeler  Ryuku  Adaları 

(Pirazzoli ve Kawana, 1986; Oto ve Omura, 1991), 

Filipinler’de  Luzon’nun  kuzey  batısı  (Maemoku 

ve  Paladio,  1992)  ve  Timor’dur  (Vita‐Finzi  ve 

Hidayat, 1991). 

 

TARTIŞMA 
Bu bölümün başlangıcında okyanusal yitim 

zonlarının  yapısı,  jeomorfolojik  görünümleri  ve 

depremselliği  gibi  karakteristik  özellikleri 

hakkında bilgi verilmiştir. Daha sonra, maksimum 

deprem  büyüklükleri  açısından  mega  bindirme 

faylarının  dayanımı  konusu  açıklanmıştır.  Sonra, 
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en  büyük  depremlerin  olduğu  ana  yitim  zonları 

ayrıntılı olarak anlatılmış ve bunlar üzerindeki Geç 

Kuvaterner  jeolojisi ve paleosismolojik araştırmalar 

hakkında  bilgi  verilmiştir.  Ancak,  bu  yitim 

kuşakları ile ilgili bilgiler kapsamlı bilgiler olmayıp, 

sadece  çok  büyük  depremlerin  olduğu  yitim 

kuşakları  ile  ilgili  bilgileri  kapsamaktadır.  Doğu 

Akdeniz  bölgesindeki  (Ionian  ve  Helenik)  yitim 

kuşaklarının  çok  büyük  levha  içi  depremleri 

ürettikleri  konusu  açık  değildir.  Batı  Pasifik’teki 

Mariana  tipi  yitim  kuşakları  zayıf  bir  şekilde 

bağlantılı  olup,  çoğu  kesimi  M  >  7  depremleri 

üretmemektedir  (Guam  yakınındaki  Mw  =  7,8 

büyüklüğündeki  1993  depremi  bir  istisna  olabilir; 

levha  kayma  vektörü  çukurlukla  nispeten  yüksek 

bir açı yapmaktadır). 

Burada  birkaç  soruyu  vurgulamak  için, 

önceki başlık altında açıklanan  jeolojik ve  tektonik 

gözlemler  birlikte  ele  alınacaktır.  (1)  Yükselmiş 

sekiler ya da çökmüş bataklıklar doğrudan bir mega 

bindirme  faylanması  sonucu mu  olmuştur,  ya  da 

üst levhadaki yapılar ile mi ilgilidir? (2) Okyanusal 

yitim  kuşakları  ve  kıtasal  çarpışma  kuşaklarının 

farklı  tektonik  anlamları  mı  vardır?  (3)  Jeolojik 

olarak bilinen segmentler levha içi depremlerin ana 

şokları  ve  kırık  zonu  sınırlarının  bitişini 

denetlemekte  midir?  (4)  Depremler  bir  yitim 

kuşağının  aynı  segmentini kırma  eğiliminde midir 

ve düzenli bir yinelenme aralıkları var mıdır? 

 

Holosen Düşey Tektoniği, Mega 

Bindirmler ve Üst Levha Yapısı 
Yoshikawa  vd.  (1964)  Japonya’da 

Shikoku’nun  güney  kıyısında  yükselmiş  Holosen 

yaşlı  sekileri  tanımlamışlar  ve  Nankai  yitim 

kuşağındaki  çok  büyük  depremler  sırasında  olan 

eşsismik  yükselmelere  benzer  özellikler 

sunduklarını  fark  etmişlerdir.  Tokyo’nun 

güneyinde Boso Yarımadası (Matsuda vd., 1978) ve 

Pasifik  güney  batısında  Vanuatu’daki  mercan 

adalarında  da  (Taylor  vd.,  1980)  benzer  özellikler 

gözlenmiştir.  Atwater  (1987)  Cascadia  yitim 

kuşağında, Washington kıyısındaki bataklık örtüleri 

ile  mega  bindirmelerde  olan  depremleri 

karşılaştırmış  ve  çok  büyük  depremlerde  levha 

sınırına  paralel  bir  çökme  alanının  geliştiğini 

gözlemiştir.  Burada,  çukurluk  tarafında  çökme, 

kara  tarafında  ise  yükselme  kuşağı  oluşmuştur. 

Darienzo  ve  Peterson  (1990)  Atwater’ın  çalışma 

alanını  Oregon’a  kadar  genişletmişlerdir.  Düşey 

değişiklikler doğrudan mega bindirme faylarındaki 

kayma ile ilişkili ise, kırık zonlarının sınırları kayma 

miktarını saptamak için haritalanabilir ve moment 

büyüklüğü hesaplanabilir.  

Hikurangi  yitim  kuşağında,  1931  Hawke 

Körfezi  (Yeni  Zelanda)  depremi  sırasındaki 

eşsismik  yükselti  değişimleri,  yükselimin  mega 

bindirme  fayından  ziyade  kıyı  yakınındaki 

doğrudan  bir  ters  fayla  ilgili  olduğu  sonucunu 

ortaya  koymuştur.  Ancak,  mega  bindirme  fay 

yüzeyinde  bazı  eğim  aşağı  hareket  gelişmiş 

olabilir  (Hull,  1990).  1855 Wairarapa  depreminin 

uzun bir süre doğrultu atımlı bir faylanma olduğu 

düşünülmüştür. Ancak, Darby ve Beanland (1992) 

tarafından 1855 depremindeki düşey değişimlerin 

modellenmesi, depremin mega bindirme fayından 

yukarı  doğru  gelişen  hem Hikurangi  düşük  açılı 

bindirme  fayı hem de dik bir  ters  faydaki kayma 

ile birlikte listrik bir faylanma ile ilişkili olduğunu 

ortaya  çıkarmıştır.  Boso  Yarımadası’ndaki 

Holosen  yaşlı  sekilerdeki  yükselimlerin  dağılımı, 

üst  levhadaki  bir  faylanmayı  gerektirmektedir 

(Scholz  ve  Kato,  1978).  Shikoku  Adası  ve  Kii 

Yarımadası’ndaki yükselmiş sekiler üst  levhadaki 

faylanmaya  işaret  eden  en  güzel  örnekleri  temsil 

ederler. Burada faylanma kıtasal yamaçta yer alan 

tek bir bindirme fayı ya da levha sınırı ile yüksek 

açı  oluşturan  Muroto  fayı  gibi  bir  dizi  faylar 

şeklindedir. Holosen yaşlı sekiler sürekli üst levha 

deformasyonuna işaret ederler. Halbuki 1707, 1854 

ve  1946  depremleri  sırasındaki  yükselimler 

tamamen  depremler  sonrası  oluşmuş  olaylardır. 

Çünkü,  bu  depremler  yitim  kuşağındaki  mega 

bindirme  fayı  ile  bağlantılıdır  ve  yay  önü 

içerisinde deformasyon olmasını gerektirmemiştir.  

1964 Alaska depremi Montague Adası’ndaki 

üst  levhada  yer  alan  ters  faylar  üzerinde  yüzey 

kırığı  oluşturmuştur  (Plafker,  1967).  Deprem 

sırasındaki  düşey  değişimler  tarihsel  öncesi 

dönemlerdeki  depremlerinkine  göre  zıt  yönde 

gelişmiştir.  Benzer  şekilde,  1960  Şili  depremi 

sırasında kıyı  açıklarında, üst  levhadaki bir  fayla 

ilişkili  olan  yükselimler  olmuştur  (Nelson  ve 

Manley  1992).  Öte  yandan,  Chiloe  Adası  kuzey 

doğusunda  1960  depremi  sırasında  çökmüş  alan 

tarih  öncesi  dönemde  yükselmiştir  (Atwater  vd. 

1992).  Washington  ve  Oregon  kıyılarındaki 

körfezlerdeki  gömülü  bataklıklardan  bazıları 

kıyıya  kadar  uzanan  kıtasal  şelfteki  faylar  ve 

senklinallerdeki eşsismik hareket ile ilgilidirler. Bu 

körfezlerin  tektonik  olarak  aşağı  doğru 

bükümlenmiş yapılar olduğu  ile  ilgili görüşler de 

bulunmaktadır (L. McNeill, yayında).  

Yerel ölçekte faylar ve kıvrımlar da eşsismik 

yükselme  ve  çökmelere  neden  olabilseler  de,  bu 

yapılar  muhtemelen  mega  bindirme  fayındaki 
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harekete  bağlı  olarak  gelişen  ikincil  yapılardır. 

Cascadia yitim kuşağında, üst levhada yerel ölçekte 

faylar  mega  bindirme  fayından  bağımsız  düşey 

değişimler  oluşturmuş  olsaydı,  tarihsel  ve  aletsel 

dönem  sismisitesinin  California’dakine  benzer 

şekilde gelişmesi gerekirdi. Nankai yitim kuşağında 

M.S.  887,  1361  ve  1707  ya  da  1854  depremlerinde 

seki  yükselimleri  olmuştur  (Maemoku,  1988a; 

Sugiyama,  1994).  Ancak,  büyük  tsunami  üreten 

1605  depremi  gibi,  diğer  yitim  kuşağında  olan 

depremler  sürekli  seki  yükselimine  neden 

olmamışlardır;  bu  deprem  sadece mega  bindirme 

fayında  kırık  oluşturmuş  olabilir.  Middleton 

Adası’ndaki  (Alaska)  sekiler  depremlerin  400  ile 

1300  yıllık  aralıklarla  tekrarlandıklarını 

göstermektedir.  Bu  aralıklar  Aletuian  yitim 

kuşağındaki  depremlerin  tekrarlanma 

aralıklarından  daha  uzundur.  Cascadia  gibi  yitim 

kuşağındaki  depremler,  yükselmiş  sekiler  ya  da 

çökmüş  bataklıklarda  tekrarlanma  aralıklarına 

işaret  edecek  sürekli  izler  oluşturmamaktadırlar. 

Ayrıca,  bu  yinelenme  aralıkları  maksimum 

aralıklara  karşılık  gelmektedir.  Çünkü,  yalnızca 

mega  bindirme  fayı  ile  ilgili  olan  depremler 

yükselme  ya  da  çökmeye  ilişkin  sürekli  kayıtlar 

bırakmazlar. 

Nankai,  Sumatra,  Flipinler,  Hikurangi  ve 

Peru‐Şili yitim kuşaklarında üstteki levhalar çukura 

paralel,  yakınsamanın  bir  kısmını  karşılayan 

doğrultu  atımlı  faylar  içerirler  (bkz.  Bölüm  8). 

Aletuian ve Cascadia yitim kuşaklarında üst  levha 

dönen  bloklardan  oluşur; Nankai  yitim  kuşağında 

da dönme tipik olarak gözlenir. Honshu kuzeyinde 

(Japonya) üstteki levha Japon çukuruna paralel ters 

faylarla  içsel  olarak  deforme  olmaktadır.  İçsel 

olarak  deforme  olan  bir  üst  levha,  kısalmanın 

tamamının  mega  bindirme  fayıyla  karşılanmadığı 

anlamına  gelir.  1964  Alaska  depreminde  olduğu 

gibi,  üst  levhada  mega  bindirme  ve  faylar 

üzerindeki hareket çoklu sismik olaylar ve bir dizi 

karmaşık  artçı  depremler  ya  da  düşey  ve  yatay 

deformasyon şeklinde kendini gösterebilir. 

Yay  önü  içsel  deformasyonu,  levha  sınırı 

depremlerinin kayma vektörleri  ile rezidüel kayma 

vektörü olarak bilinen  levha  tektoniğinden  tahmin 

edilen  kayma  vektörü  arasındaki  farktan  da 

anlaşılır  (McCaffrey,  1993).  En  büyük  levha  sınırı 

depremleri  düşük  rezidüel  kayma  vektörü  olan 

yitim  kuşaklarında  oluşmaktadır.  Yay  önü 

deformasyonunun  olmayışı,  mega  bindirme 

fayında elastik birim deformasyonun birikmesi için 

kapasitesi  yüksek  daha  sağlam  bir  yay  önü 

olduğuna işaret eder. 

         

Okyanusal Yitim Kuşakları ile Kıtasal 

Çarpışma Kuşaklarının Karşılaştırılması 
Birkaç okyanusal yitim kuşağı yanal olarak 

çarpışma  kuşağına  geçmekte  ve  okyanusal 

yakınsama  ile  çarpışmanın  yanyana  bulunduğu 

yerlerde  deprem  davranışlarının 

karşılaştırılmasına  olanak  sağlamaktadır.  Burada 

üç örnek verilecektir:  (1) Nankai ve Sagami yitim 

kuşakları  ile  arada  yer  alan  İzu  çarpışma 

kuşağından  oluşan  Filipin  Denizi  levhasının 

kuzey  kenarı,  (2)  California  kuzeyinde,  karada 

görünen  Cascadia  yitim  kuşağı  ve  (3)  St.  Elias 

Range’in  güneyinde  dar  bir  çarpışma  kuşağına 

geçen Aleutian  yitim kuşağı. Peru‐Şili  çukuru  ile 

çarpışan  asismik  sırtların  deprem  özellikleri  de 

açıklanacaktır. 

Dalan Filipin levhasının kuzey kenarının İzu 

Yarımadası  dışında  kalan  kesimleri  okyanusal 

karakterdedir.  İzu Yarımadası’nda  İzu‐Bonin  ada 

yayları  Honshu  (Japonya)  güneyindeki  kıtasal 

kayalarla  çarpışmaktadır.  Levha  sınırı,  İzu 

Yarımadası’nın  kuzeyindeki  Fuji  Dağı’nın 

altındaki  Suruga  denizel  kanyonuna  ve  Sagami 

denizel  kanyonunun  altına  ve  Flipin  Denizi, 

Pasifik  ve  Kuzey  Amerika  levhalarının 

oluşturduğu üçlü birleşim bölgesine kadar uzanır. 

İzu  Yarımadası’nın  batı  ve  doğusundaki  yitim 

kuşaklarında  çok  büyük  depremler  olmaktadır. 

Ancak,  bu  depremler  İzu  Yarımdası  içinde  kısa 

mesafede  sona  erer.  İzu Yarımadası’nın bağımsız 

bir  tarihçesi  vardır;  depremler  daha  küçük 

olmakta  ve  daha  karmaşık  bir  kırık  paternini 

izlemektedir.  İzu’daki  birkaç  fay  aktif  olup, 

yarımadanın  içsel  deformasyonuna  işaret 

etmektedir  (Şekil  8‐9).  Ancak,  çarpışma 

kuşağındaki  bireysel  faylarının  kayma  hızları 

toplamı  Nankai  yitim  kuşağındaki  kayma 

hızından  çok  daha  düşüktür.  Kıyı  açıklarında 

Zenisu  sırtı  ile birlikte birkaç  fay yer  almaktadır. 

Levha  sınırı  İzu’nun  kuzeyindeki  bugünkü 

konumundan,  Zenisu  sırtının  güneyindeki  deniz 

tabanına  doğru  sıçrama  yapmış  olabilir.  Ayrıca, 

deformasyonun  bir  kısmı  Japon Alpleri’nin  hızlı 

bir şekilde yükselimi ile karşılanmaktadır.  

1854  depremi  uzak  doğuda  Suruga 

Körfezi’ne  kadar  kırık  oluşturmuş  ve  Fuji Nehri 

yatağında  küçük  bir  fayda  atımlara  neden 

olmuştur. Ancak, 1944 depremi Suruga segmentini 

kırmamış  ve  bu  nedenle  Suruga  segmentinin 

Japonya’da Tokai Hazırlık Zonu olarak bilinen bir 

sismik  boşluk  olduğu  kaygısına  yol  açmıştır. 

Ancak, Suruga segmenti batıdaki okyanusal yitim 

kuşağı  ile  doğudaki  kıtasal  çarpışma  kuşağı 

421



 

arasındaki  bir  geçiş  bölgesini  temsil  etmektedir. 

Sismotektonik  davranış  da  okyanusal  ve  kıtasal 

çarpışma  arasında  bir  geçiş  olabilir.  Bu  nedenle, 

Suruga  segmentinde  daha  doğudaki  İzu  çarpışma 

kuşağından başka bir sismik boşluk olmayabilir.  

Cascadia  yitim  kuşağı  Gorda,  Pasifik  ve 

Kuzey  Amerika  levhalarının  oluşturduğu  üçlü 

birleşim  bölgesi  olan  güney  ucunda  kıyıya  doğru 

yaklaşır. Daha kuzeydeki Juan de Fuca levhasından 

farklı  olarak,  Gorda  levhası  içsel  olarak  deforme 

olmaktadır. Yitim kuşağının bu kısmında  sismisite 

yüksektir ve levha sınırı ya da yakınında sık sık M  
7  büyüklüğünde  depremler  olmaktadır.  Halbuki, 

Cascadia yitim kuşağının daha kuzeyde kalan diğer 

kısmında  sismisite  düşüktür  ve  en  son  büyük 

deprem  300  yıl  önce  olmuştur.  Cascadia  yitim 

kuşağının  en  güneydeki  kısmının  sık  sık  orta 

büyüklükte  depremlere  maruz  kalma  olasılığı 

yüksektir. Diğer  tarafta,  Cascadia  yitim  kuşağının 

diğer  kısmında  nispeten  seyrek  ve  büyük 

depremler  olmaktadır.  Fakat,  Washington  ve 

Oregon’da  kaydedilmiş  300  yıllık  deprem,  yitim 

kuşağının  güney  ucundaki Humboldt  Körfezi’nde 

kaydedilmiştir. Ancak, Cascadia yitim kuşağındaki 

son  çok‐büyük  depremin  üçlü  birleşim  bölgesine 

kadar  tamamen  kırdığına  ilişkin  görüşler 

bulunmaktadır.  Bir  başka  görüşe  göre,  300  yıllık 

deprem  Cascadia  yitim  kuşağının  yalnızca 

okyanusal  kısmını  kırmış  ve  İzu  Yarımadası’nda 

olduğu  gibi  bu  kuşağın  güney  ucundaki  daha 

küçük  depremleri  tetiklemiştir.  Bu  depremler 

radyokarbon  yaş  tayinleri  ile  ayırt  edilemeyecek 

derecede birkaç yıl aralıklarla olmuştur. 

1964  Alaska  depremi,  Aleutian  yitim 

kuşağının  yalnızca  okyanusal  kabuğunun  daldığı 

kısmının  doğu  ucunu  kırmıştır.  Daha  doğuda, 

Pasifik‐Kuzey Amerika levha sınırı okyanusal yitim 

zonu  ile  transform  faylanma  arasında  bir  geçiş 

bölgesidir. Bu geçiş bölgesinde, 1979 St. Elias Dağı 

depremi  (M  =  7,2)  gibi  ters  faylanmalı  depremler 

olmaktadır.  Bu  geçiş  kuşağındaki  Yakutat  bloğu 

ters  faylardan  oluşan  kuşak  boyunca  içsel  olarak 

deforme  olmaktadır.  Yakutat  bloğu  ile  Kuzey 

Amerika arasındaki yakınsamanın bir kısmı, Kuzey 

Amerika’daki  en  yüksek  dağlardan  bir  kısmını 

oluşturan St. Elias dağ kuşağının hızlı bir yükselimi 

ile kaşılanıyor olabilir.  

Tüm  bu  örnekler  kıtasal  çarpışma  kuşakları 

ve  okyanusal  yitim  kuşaklarının  farklı 

sismotektonik  davranışlara  sahip  olduklarını 

göstermektedir. Bu örneklerde üstteki  levha M = 7 

gibi  orta  büyüklükte  depremlerle  içsel  olarak 

deforme  olmaktadır.  Cascadia  yitim  kuşağının 

güney ucunda, alttaki levha da içsel olarak deforme 

olmaktadır.  Çarpışma  kuşaklarında  deprem 

büyüklükleri daha  küçük ve  yinelenme  aralıkları 

daha kısadır. Çarpışma kuşaklarındaki her  fay ve 

kıvrımlardaki  toplam  kayma  hızları,  okyanusal 

yitim kuşaklarındaki kayma hızlarına göre kayma 

hızı  açıkları  göstermektedir;  bu  kayma  hızı  açığı 

İzu  çarpışma  kuşağında  tipik  olarak 

görünmektedir. Himalaya çarpışma kuşağı  istisna 

oluşturmaktadır. Burada M > 8 büyüklüklerde çok 

büyük  depremler  olmaktadır.  Burada  kaymanın 

büyük  bölümü  orta  Asya’da  daha  kuzeydeki 

faylar  ve  Yüksek  Himalayalar  içerisindeki 

yükselme ile karşılanmaktadır.  

Son olarak, Güney Amerika’nın altına dalan 

Nazca  levhasının  okyanusal  kabuğu  ve  asismik 

sırtlarında  olan  depremler  hakkında  bilgi 

verilecektir.  Carnegie  asismik  sırtı  ile  güneydeki 

iki  ana  kırık  zonunun  çarpışma  kuşağının 

karşısındaki  Peru  kuzeyi  ve  Ekvador  güneyinde 

400  yıldan  daha  süredir  büyük  bir  deprem 

bilinmemektedir  (Şekil  11‐43).  Ancak,  büyük 

depremlerin olmadığı bu kuşak  ile  sığ okyanusal 

kabuk olan bölge arasındaki uyum zayıftır. Büyük 

depremlerin olmadığı bu kuşağın güney ucu 5 km 

daha derin olan okyanusal kabuk bölgesine yakın 

olup  (Şekil  11‐40  ve  11‐41),  sığ  okyanusal  kabuk 

kuzeye büyük depremlerin olduğu kuşağa kadar 

uzanmaktadır  (Şekil  11‐43).  Nazca  ve  Juan 

Fernandez  asismik  sırtı  çarpışma  kuşağında, 

civarındaki  tipik  okyanusal  kabuk  gibi  büyük 

depremler olmaktadır. 1960 Şili depremi güneyde, 

460  G  de  yer  alan  Şili  yükselimine  kadar  kırık 

oluşturmuştur.       

     

Jeolojik Segmentler ve Sismik 

Segmentler 
Nankai  yitim  kuşağında  üst  levha  beş 

bölgeye (A, B, C, D, E) ayrılabilir. Herbir bölge bir 

yay önü havzası  içerir ve yitim kuşağı  ile yüksek 

açı yapan  faylar ve kıvrımlarla  sınırlanır. B ve C 

bölgeleri  arasındaki  çapraz  yapılar  1944  ve  1966 

depremleri  ve  1854  yılında  olan  iki  depremin  

kırık  zonlarını  kontrol  etmiştir.  Ancak,  1707 

depremi  bu  enine  yapıları  katetmiştir.  1944  ve 

1966  depremlerinin  dışmerkezleri  bölge  sınırının 

karşılıklı zıt kenarlarında birbirine yakındır. A  ile 

B ve C  ile D bölgeleri arasındaki  sınırlar, B  ile C 

arasındaki  sınıra  benzerlik  gösterir. Ancak,  yitim 

kuşağındaki  hiçbir  deprem  bu  sınırlarda  sona 

ermemiştir. Nankai yitim kuşağının batı kısmında 

tarihsel  son üç deprem A  bölgesinin  batı  sınırını 

kırmış, Ryukyu yitim kuşağının kuzey kısmındaki 

Z bölgesi  içlerine kadar uzanmıştır. 1946 depremi 
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D bölgesinin doğu  sınırında  sona ermiş  fakat 1854 

ve 1707 depremleri bu sınırı kırarak E bölgesi  içine 

kadar devam etmiştir.  

Aleutianlar’da  1986  depremi  okyanusal  bir 

kırık  zonu  ve  üst  levhadaki  iki  dönen  blok 

arasındaki  sınırı  oluşturan  çapraz  bir  yapı 

yakınında  sona  ermiştir.  Ancak,  1957  ve  1965 

depremleri  herhangi  bir  çapraz  sınır  tarafından 

denetlenmemiş  ve  diğer  çok  büyük  depremlerin 

kırık  zonları  1986  deprem  kırığı  gibi,  dönen  blok 

sınırı ya da kırık zonlarını kırmıştır. 

Özetle,  jeolojik  segment  sınırları  bazan 

deprem  kırıklarının  sona  ermesine  neden  olsa  da, 

pekçok istisnaları bulunmaktadır.   

 

Yitim Kuşağı Depremleri Karakteristik 

Depremler midir? 
Bir  fayın  aynı  segmenti  bir  önceki  deprem 

benzeri  kırık  oluşturur  ve  kayma  dağılımı  önceki 

depreme  benzer  şekilde  gelişirse,  bu  deprem 

karakteristik  deprem  olarak  kabul  edilir.  Yitim 

kuşaklarındaki  depremlerin  karakteristik  olup 

olmadığını  anlamak  için,  mega  bindirme  fayının 

aynı  segmentinde  olan  birkaç  deprem  ile  ilgili 

bilgiye gereksinim duyulur. Hikurangi, Cascadia ve 

doğu  Aleutian  yitim  kuşakları,  tarihsel  öncesi 

depremlerle  ilgili  birkaç  bin  yıl  geçmişe  uzanan 

yükselmiş sekiler ya da çökmüş bataklıklar şeklinde 

izlere  sahiptir.  Ancak,  daha  önce  de  belirtildiği 

üzere sekiler ve bataklıklar  ikincil yapılara karşılık 

gelebilirken,  bazı  yitim  kuşağı  depremleri  seki 

yükselimi veya çökmüş bataklık  ile kaydedilmemiş 

olabilir.  

Nankai  yitim  kuşağının  13  asırlık  geçmişe 

sahip kayıtları bulunmaktadır. Kuzeydoğu Japonya, 

Meksika‐Orta Amerika ve Peru‐Şili yitim kuşakları 

ise  geçmiş  400  yıla  uzanan  kayıtlara  sahiptir.    Bu 

nedenle,  yitim  zonlarına  ait  depremlerin 

karakteristik  davranış  gösterip  göstermedikleri 

konusu genellikle tarihsel geçmişe bağlıdır.  

Nankai yitim kuşağındaki depremler 100‐250 

yıl  aralıklarla  tekrarlanmaktadır.  B  ve  C  bölgeleri 

arasındaki sınır birkaç deprem döngüsüne sahiptir. 

Fakat,  1946  depremi  1854  depremi  gibi 

kuzeydoğuya  kadar  kırık  oluşturmamıştır.  1707, 

1605 ve 1498 depremleri B ile C bölgeleri arasındaki 

sınırı  kırmıştır.  Nankai  depremlerinin  bazıları 

karakteristik  davranış  eğilimi  göstermektedir. 

Ancak,  depremler  karakteristik  davranış 

gösterdikleri  kadar  karakteristik  olmayan 

davranışlar  da  göstermektedir.  Depremler  100 

yıldan daha az ile 250 yıldan daha fazla bir aralıkla 

tekrarlanmaktadır.  

1960  Şili  depremi  sırasında,  yitim  kuşağı 

1835  depremindeki  kırıktan  daha  kuzeye  kadar 

kırılmıştır ve 1985 depremi 1837 deprem kırığının 

olduğu aynı zonda gelişmemiştir. Ancak, 1960 ve 

1985 deprem çifti ile 1835 ve 1837 depremleri yitim 

kuşağının  aynı  kısmında  kırık  oluşturmuşlardır. 

Bu  nedenle,  bu  iki deprem  çifti  söz  konusu  süre 

içerisinde  karakteristik  depremler  olarak  kabul 

edilebilir (Thatcher, 1990). Aleutian, Meksika‐Orta 

Amerika  ve  Peru‐Şili  yitim  kuşaklarındaki  diğer 

depremler  karakteristik  davranış 

göstermemektedir. Peru uzaklarında olan yirminci 

yüzyıl  deprem  segmentleri  yaklaşık  150  km 

uzunluktadır. Ancak, yitim kuşağının bir kısmını 

içeren  on  sekizinci  yüzyıl  deprem  segmentleri, 

yirminci  yüzyıl  deprem  segmentlerinin  yaklaşık 

dört katı uzunlukta olabilir.  

Thatcher  (1990)  yitim  kuşağındaki 

depremlerin  aynı  segmenti  kırma  olasılıklarının 

çok  zayıf  ve  yinelenme  aralıklarının  ise  çok 

değişken olduğunu ileri sürmüştür.       

 

ÖZET 
Yirminci  yüzyılda  dünyada  açığa  çıkan 

sismik  enerjinin  büyük  bir  bölümü  yitim 

kuşaklarında olan depremlerle ilgilidir. Gerçekten 

de, bu  enerjinin üçte birinden  fazlası 1960  Şili ve 

1964 Alaska Körfezi depremlerince açığa çıkmıştır. 

Depremlerin  maksimum  büyüklüğü,  dalan 

okyanusal  kabuğun  sıcaklığı  ve  levhalar 

arasındaki  yakınsama  hızına  bağlıdır. McCaffrey 

(1993) maksimum deprem büyüklüğü  ile yay önü 

ve dalan okyanusal  litosferin  içsel deformasyonu 

arasında  sıkı  bir  ilişki  olduğunu  ortaya 

koymuştur;  bir  başka  deyişle,  içsel  deformasyon 

ne kadar fazla ise, maksimum deprem büyüklüğü 

de  o  kadar  küçük  olmaktadır.  Mariana  yitim 

kuşağı  eski  bir  litosfer  olup,  yakınsama  hızı 

yavaştır. Bu durum, buradaki mega bindirme fayı 

arasındaki  bağlantının  çok  zayıf  olduğuna  ve 

yavaş  yaklaşım  hızının  düşük  sismisiteye  neden 

olduğuna  işaret  etmektedir.  Peru‐Şili  yitim 

kuşağının güney kısmı ise genç, yüzen bir kabuğa 

ve hızlı bir yakınsama hızına sahiptir. Bu nedenle, 

bu yitim kuşağı boyunca  sıkı bir bağlantı olduğu 

için, çok büyük depremler meydana gelmektedir. 

Nankai, doğu Aleutian ve Makran yitim kuşakları 

geniş yığışım prizmalarına sahip olup, çok büyük 

depremler  üretmektedirler.  Ancak,  kuzeydoğu 

Japonya,  Kuril  ve  Peru‐Şili  yitim  kuşağının 

kuzeydeki  üçte  ikilik  kesimi  dar  yığışım 

prizmaları  içermelerine  rağmen  çok  büyük 

depremler üretebilmektedirler. 
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Sürekli  yükselmekte  olan  Holosen  yaşlı 

sekiler  ve  çökmekte  olan  bataklıklar,  mega 

bindirme  faylarındaki  yerdeğiştirmelerin  üst 

levhadaki  ikincil  etkileri  sonucu 

gelişebilmektedirler.  Bu  seki  ve  bataklıklar 

yaşlandırılarak  yitim  kuşaklarındaki  depremlerin 

tarihleri  hakkında  bilgi  elde  edilmektedir.  Fakat, 

yitim  kuşağı  depreminin  hepsi  de  kıyı  hatlarını 

yükselten  ve  çöktüren  ikincil  yay  önü  yapılarını 

tetiklemez.  Çok  büyük  depremlerin  kırık  sınırları 

bazan önemli  jeolojik  izler oluştururlar ve ardışıklı 

depremler  genellikle  aynı  segmenti  kırmazlar. 

Okyanusal  yitim  kuşakları  ile  kıtasal  çarpışma 

kuşakları arasındaki sınırlar en sürekli depremlerin 

olduğu  segment  sınırları  olabilir.  Öte  yandan, 

çarpışma kuşakları boyunca daha küçük depremler 

olur  ve  kısalma  geniş  bir  zon  içerisinde  yer  alan 

daha küçük faylar arasında karşılanmaya çalışılır. 

Yitim  kuşaklarının  jeolojik  özellikleri  halen 

tam  olarak  bilinmediği  için,  gelecekte  olası 

depremlerin  büyüklükleri  ve  sıklık  aralıklarını 

tahmin  etmek  güçtür. Ancak,  bir  yitim  zonunun 

uzun  zamandır  hareket  etmeyen  segmentinin 

gelecekte  en olası kırılma yeri olduğunu kestiren 

sismik  boşluk  teorisinde  bazı  başarılar 

sağlanmıştır (McCann vd., 1979). Ancak, Kagan ve 

Jackson  (1991)  istatiksel  olarak  sismik  boşluklara 

bağlı olarak yapılan deprem tahminlerinde önemli 

sorunların  olduğunu  belirtmektedirler.  Bir  başka 

deyişle,  büyük  yapısal  sınırlar  hakkında 

öğrenilmesi gereken pekçok bilgi bulunmaktadır.          
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Deodat Gratet de Dolomieu (1750‐1801)
Fransa 

 
Calabria Aspromonte Masifi, çizme görünümlü  İtalya’nın uç kısmını oluşturur. Sicilya doğusu ve Messina 

Boğazı’nda yükselir ve Treniya Denizi’nın kuzeybatısına doğu eğimli geniş bir ovayla sınırlanır. Bölgede 2000 yıl 

öncesi Yunanlılar yaşamışlar ve onsekizinci yüzyılın son yarısında zeytinlik, üzüm bağları ve ormanları olan zengin 

küçük bir kırsal köy haline gelmiştir.  

5 Şubat 1783 tarihinde, bu huzurlu bölgede şiddetli bir deprem olmuş; on binlerce kişi hayatını yitirmiş ve 

Aspromonte düzlüklerindeki tüm köyler yok olmuştur. Ertesi gün büyük bir artçı sarsıntı tsunami oluşturmuş ve 

Sicilya’nın kuzeydoğu ucunda çok büyük hasar yapmış ve izleyen yedi hafta boyunca olan artçı sarsıntılar hasarın 

artmasına  neden  olmuştur.  Bu  deprem  güney  Calabria’nın  geçmişindeki  en  büyük  deprem  olarak  kayıtlara 

geçmiştir. 

O  zaman  İtalya’da genç bir Fransız  asilzadesi olan Deodat de Dolomieu Malta Adası’ndan yeni gelmişti. 

Ebeveyni  onun  askeri  bir  kariyer  yapmasını  istiyordu.  İki  yaşında Malta Askeri  okuluna  giriş  için  düzenleme 

yapılmıştı. Fakat o askerlik yapmak için uygun değildi; esasen doğa olayları ile ilgileniyordu. Paris Royal Akademi 

Bilimleri’nden Duc de Rochefoucault  ile  tanıştı. Duc de Rochefoucault, Deodat de Dolomieu’yi devrin en parlak 

yerbilimcileri  içerisine  soktu.  Bu  arkadaş  grubu  arasında,  jeolojik  hariatalamayı  yapan  ilk  kişi  olan  jeolog  Jean 

Etienne  Guettard,  ve  beş  yıl  önce  çıkmış  Epoques  de  la Nature  eseri  olan  doğabilimci  Leclerc  de  Buffon  vardı. 

Dolomieu 25 yaşında akademiye kabul edildi.  

Paris’te,  o  günlerde  gerçek  heyecan  verici  olay Guettard  ve  diğer  bir  jeolog  olan Nicholas Desmarest’in 

Fransa  ortasındaki  bazı  kayaların  İtalya’da  aktif  olanlara  benzer  şekilde  volkanik  kayaçlardan  oluşmuş 

olabileceğine ilişkin buluşlarıydı. Volkanları araştırmak Dolomieu’yi heyecanlandırmıştı ve Calabrian depreminden 

önce Sicilya, Lipari Adası’ndaki volkanları ve Guettard ve Desmarest’in orta Fransa’da  çalıştığı bölgeleri ziyaret 

etmişti. Bu, onun  için morfolojik yapıların nasıl oluştuklarını öğrenmek amacıyla yapılan bilimsel yolculuk, arazi 

çalışması zamanıydı. İtalya’daki aktif volkanlarda görülen doğa etkileri hiçbir yerde daha fazla çarpıcı olamazdı. 

Dolomieu’nun  İtalya’ya gelişi, Malta Askeri okulunda mutlu olamayacak bir kişi olarak askeri kariyerinin 

son  bulmasına  neden  olmuştur.  İlk  defa Malta’ya  1768  yılında  gelmişti  fakat,  bir  düelloda  bir  askeri  üyesini 

öldürmüş,  bu  nedenle  birkaç  ay  hapishanede  yatmıştı.  İkinci  gelişinde, Grand Master’da  sözü  geçen  ikinci  kişi 

konumuna yükseldi. Ancak sinir‐edici kişiliği ciddi gerilmelere neden olmuş ve istifa ederek 1783 yılında İtalya’ya 

gitmiştir. 

Dolomieu volkanlardan büyülündeği gibi depremlerden de büyülenmiştir. Kuzeydeki ve güneydeki deprem 

ile volkanlar arasında bir  ilişki var mıydı? Saha asistanı, de Godechart  ile depremden bir yıl  sonra, 1874 yılının 

başlarında  Calabria’ya  gitti.  Jeolojiyi  tanımladı:  Aspromonte  Masifi’nde  granit  bir  temel,  kuzey  batıdaki 

düzlüklerde fosilli sedimenter tabakalar fakat, şaşırtıcı derecede hiçbir volkanik kayaç olmaması... 

En dikkati çeken yapılar yamaç aşağı zeminde büyük izler oluşturan, akarsuları engelleyen ve küçük göller 

oluşturan masif heyelanlardı. Bu heyelanlar çok sayıda can kaybına neden olmuştu. Raporunda heyelanları ayrıntılı 

olarak tanımlamış ve aşağıdakileri yazmıştı: 

“Dağ silsilesinin hemen hemen  tüm uzunluğu boyunca Caulone Dağları, Esope, Sagra ve Aspromonte’nin 

tabanında  granitler  ile  yan  yana  duran  kayalar  rijit  çekirdeklerinden  kaymıştı;  yamaçlar  dik  ve  biraz  aşağıda 

duruyordu. Bu, rijit kaya ile kumlu kaya arasında birkaç ft genişlikte, 9‐10 mil uzunlukta bir yarık oluşturmuştu ve 

bu yarık kesintisiz San Giorgio’dan, dağın tabanı konturlarını izleyerek Santa Cristina gerisine kadar uzanıyordu.” 

Dolomieu depremin neden olduğu yüzey  faylanmasını keşfetmiş miydi? Dolomieu  tarafından yerleştirilen 

yarık, Aspromonte eteğindeki normal fayları temsil etmekteydi. Bu yarık boyunca Pleyistosen yaşlı denizel çökeller 

ile  granit  faylı  dokanak  oluşturmaktadır.  5  Şubat  depremi  ve  ana  artçı  sarsıntılarının  makrosismik  alanı  bu 

dokanağı izlemiştir. Dolomieu ve Bilimler Akademesi’nden meslekdaşları faylanma kavramını bilmemekle birlikte, 

Dolomieu  bir  depremin  neden  olduğu  bir  yüzey  kırığının  haritalayan  ilk  kişi  olmuştur.  Daha  sonra  Bilimler 

Akademisi  faylanma kavramını  tanımlamıştır. Dolomieu heyelanların açıkca depremden kaynaklandığı belirtmiş 

ve tanımladığı yarıkların heyelanla  ilgili olduğunu  ileri sürmüştür. Bugün, birisi 1783 depremini üretebilmiş olan 

bir fayı haritalayabilir fakat, fayın 1783’deki yüzey kırığı olduğunu söyleyemez.  
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Dolomieu’nun  katkısı  birisinin  arazi  çalışmaları  ile  deprem  hakkında  bilgi  edinebileceği  konusunda 

olmuştur.  Dolomieu  ilk  defa  bir  depremin  jeolojik  ortamını,  sonra  deprem  sonucu  arazide  olan  değişimleri 

tanımlamıştır. 1906 San Francisco depremi ve 1983 Borah Peak  depremi Dolomieu’nun örneğini izlemiştir. 

Dolomieu  arazi  çalışmalarına  ve  yayınlarına  devam  etmiş, Alpler’e  olan  gezi  dahil,  kendi  adını  taşıyan 

Dolomitler dağ  silsilesini  ziyaret  etmiştir. Dolomieu daha  sonra  Fransız Devrimi’ni  yaşamış, Terör Dönemi’nde 

suikast ya da La Rochefoucault gibi Akademi’den birçok arkadaşının idam edilmesi nedeniyle dehşete düşmüştür. 

Nihayet Dolomieu 1799 yılında Mısır’da Napoleon ile görevden döndükten sonra, bir fırtınada gemisi Calabria’ya 

sığınmıştır. Dolomieu Malta’daki önceki görevi  ile  ilgili olan bir olay yüzünden 21 ay hapis yatmıştır. Paris’deki 

arkadaşlarının arabulucuğuyla serbest kalmakla birlikte, sağlığı bozulmuş ve 1801 yılında ölmüştür.               
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İkincil Etkiler 
 

İkincil etkiler doğrudan deprem sarsıntısı ya 

da tsunami ile doğrudan ilişkili tektonik olmayan 

yüzeysel  süreçleri  tanımlamak  için kullanılan bir 

terimdir. İkincil etkiler genellikle bir depremin en 

göze çarpan yüzeysel görünümleridir (Şekil 12‐1). 

Deprem sırasında gelişen ikincil etkiler çok sayıda 

can  ve  mal  kaybına  neden  oldukları  için  önem 

taşırlar.  Ancak,  ikincil  etkilerle  ilgili  deprem 

tehlikesini  belirlemek  bu  kitabın  kapsamı 

dışındadır.  İkincil  etkiler  depremlere  ilişkin 

jeolojik  izler  ve  tarihsel  depremlerin  güçlü 

hareketleri  ile  ilgili paleosismolojik  izler  şeklinde 

korunmuş  jeolojik  kayıtlar  olmaları  nedeniyle 

önemlidirler.  İkincil  etkilere  ait  analizler,  yüzey 

kırıklarının bulunmadığı kıtasal kalkanlar ve pasif 

kıta  kenarlarının  paleosismolojisini  anlamak 

açısından çok önemli bilgiler sağlarlar. 

Kum  daykları  gibi  bazı  jeolojik  yapılar 

güçlü  sarsıntıları kaydeden kuvvetli yer hareketi 

ivme‐ölçerler  gibi  hizmet  görürler.  Bir  çökelin 

diğer  sebeplerden  değil  de,  depremle  ilişkili 

olduğu  kesinlikle  belirlenirse,  tektonik 

yerdeğiştirmelerle  ilgili  jeolojik  verilerle  birlikte 

bu  bilgiler  depremin  paleo‐şiddetini  ve 

tekrarlanma  aralıklarını  saptamak  amacıyla 

kullanılabilir. Ancak,  çok  iyi belgelenmiş  tarihsel 

depremler  sırasında  gözlenmiş  ikincil  etkilerin 

çoğunluğunun  deprem  dışında  diğer  olaylar 

sonucu meydana gelebildiği görülmüştür. Bu  tür 

ikincil  etkileri  bir  depremle  ilişkilendirmeden 

önce,  araştırmacılar  diğer  kökenli  olmadıklarına 

ilişkin  deliller  bulmalıdırlar.  Bu  durum 

paleosismolojik  araştırmalarda  çok  sık  karşılan 

sorunların başında gelmektedir. 

Heyelanlar  depremlerle  ile  ilgili  en  yaygın 

jeomorfolojik  yapılardan  birisidir.  Heyelanlar 

kaya  düşmeleri,  blok  kaymaları  ve  toprak 

kaymaları  gibi  birkaç  tipe  ayrılır.  Sıvılaşmanın 

çok yaygın olarak neden olduğu  yanal  yayılmalar 

0,10  derece  kadar  çok  düşük  eğimli  yamaçlarda 

meydana  gelir.  Taşınan  denizel  çökellerinin  bir 

depremle sarsılması sonucu türbidit oluşur. Deniz 

tabanında  yoğun  çökel  yüklü  su  akıntısı  olarak 

tanımlanan  türbiditler  binlerce  kilometre  karelik 

alana  dağılabilirler.  Bir  deprem  sırasında  su  ve 

çökellerin fışkırması sonucu oluşan kum volkanları 

ile  kırıntılı  daykları  ve  siller  sıvılaşmanın  diğer 

tiplerini oluştururlar.  

Tsunamiler (bakınız Bölüm 4) normal fırtına 

ya da yüksek gelgit dalgalarından çok farklı olup, 

kıyılara,  kara  içlerine  kadar  akın  eden  yüksek 

genlikli,  uzun  periyodlu  dalgalardır.  Tsunamiler 

dalgaların  ilerleme  yönünde  bulunan  çökelleri 

toplayarak kara içlerinde depolarlar. Her ne kadar 

doğrudan deprem sarsıntısı etkisiyle oluşmasa da, 

tsunami  çökelleri  burada  kısaca  açıklanacaktır. 

Tıpkı  bir  oluşumun  depremle  ilişkili  olup 

olmadığına  karar  vermede  olduğu  gibi, 

araştırmacılar  çok  büyük  fırtınalar  gibi  sismik 

kökenli  olmayan  nedenleri  araştırmak  yerine, 

doğrudan  tsunaminin  kökenine  ilişkin  delilleri 

araştırmalıdırlar.            

 

HEYELAN ÇÖKELLERİ 
Heyelanların başlıca oluş sebeplerinden biri 

depremlerdir.  Keefer  (1990)  geçmişte  olmuş 

heyelanlar  ile  depremler  arasındaki  bağlantıyı 

sağlayan  aşağıdaki  soruları  yöneltmiştir:  (1) 

Depremler  hangi  tip  heyelanlara  neden 

olmaktadır?  (2)  Hangi  tip  jeolojik  birimler 

depremlerin  neden  olduğu  heyelanlara 

duyarlıdır? (3) Depremler sismik kökenli olmayan 

heyelanları  yeniden  harekete  geçirebilir  mi?  (4) 

Heyelanların  sayıları  ve  dağılımları  depremin 

büyüklüğü ve  şiddeti hakkında bilgiler verir mi? 

Bu sorulara yanıt aramak amacıyla, Keefer (1984) 

değişik  jeolojik,  iklim  ve  sismik  ortamlarda  olan 

büyülükleri 5,2 ile 9,5 arasında değişen 40 tarihsel 

depremi araştırmıştır. 

Çizelge  12‐1’de  Varnes’ın  (1978)  ilke  ve 

terminolojisi  esas  alarak,  Keefer  tarafından 

geliştirilmiş  heyalan  sınıflaması  görülmektedir. 

Bu  sınıflama,  birincil  olarak  heyelanı  oluşturan 

malzeme ve hareket tarzı ve ikincil olarak da içsel 

örselenme  derecesi  ve  su  içeriği  esasına 

dayanmaktadır.  Bu  sınıflamada  kaya  sağlam  ve 



 

taze anakaya; toprak ise gevşek, pekişmemiş ya da 

organik  malzeme  içeren‐içermeyen  zayıf 

çimentolu tane agregatı anlamına gelmektedir.  

 

 
 

Şekil 12-1. Papua Yeni Gine’nin New Britain adasında 11 
Mayıs 1985’de oluşan ML=7,1 depreminin tetiklediği 
heyelan. Bakış Bairaman Vadisi boyunca aşağıya doğru. 
Geri sarplığı 200 m yükseklikte olup, bozuşmuş 
kireçtaşından ibarettir. Akış üzerindeki koyu çizgiler 
üstteki organik zemindir. Fotoğraf 12 Mayısta P. 
Lowenstein (Papua Yeni Gine Jeolojik Araştırmalar 
Kurumu) tarafından çekilmiştir (King vd., 1989). 
 

M < 5,5 büyüklüğündeki depremler onlarca 

heyelana neden  olurken, M  >  8  büyüklüğündeki 

depremler  binlerce  heyelan  oluşturmaktadır. 

Toplam  heyelan  sayısı  ile  karşılaştırıldığında, 

yeniden  harekete  geçirilmiş  heyalanların  sayısı 

azdır.  Bu  kısmen,  deprem  öncesi  kökenle  ilgili 

tanımlama  kriterlerinin  eksik  olmasından  da 

kaynaklanabilir  fakat,  genellikle  çoğu  deprem 

kökenli  heyelanlar  önceden  heyelanın 

gözlenmediği malzemelerde oluşur.  

Keefer,  incelemiş  olduğu  deprem  kökenli 

çoğu  heyelanların  kaya  düşmeleri,  toprak 

kaymaları  ve  kaya  kaymaları  şeklinde  olduğu 

sonucuna  varmıştır.  Bu  heyelan  tipleri  özellikle 

sismik  sarsıntıya  karşı  oldukça  duyarlıdırlar.  Bu 

heyelanların  olduğu  jeolojik  ortamlar  sismojenik 

bölgelerde  çok  yaygın  olarak  yer  alır.  Seyrek 

heyelan  tipleri  ise  yanal  yayılmalar,  zemin 

slampları (çökmeleri), toprak kaymaları ve toprak 

akmalarıdır.  Toprak  düşmeleri,  hızlı  toprak 

akmaları ve kaya slampları çok daha az rastlanan 

heyelan tipleridir. Depremlerle çok ilgili olmayan 

diğer  heyelan  tipleri  ise,  yavaş  toprak  akmaları, 

kaya blok kaymaları ve kaya akmalarıdır. 

Keefer  su  ortamında  oluşan  heyelanların 

nispeten  seyrek  olduğunu  belirtmektedir.  Fakat, 

araştırmacı  bunun  deniz  tabanındaki  gözlem 

güçlüğünden  kaynaklanabileceğini 

bildirmektedir.  Corinth  Körfezi’nin  (Yunanistan) 

doğusunda,  1981 Corinth Körfezi  depremi  15‐20 

km2’lik  bir  alana  sahip  bir  denizaltı  çökmesini 

tetiklemiştir  (Perissoratis  vd.,  1984;  Bölüm  9’da 

ayrıntılı  olarak  anlatılmaktadır).  8  Kasım  1980 

tarihindeki M=6,5‐7,2 büyüklüğündeki bir deprem 

kuzey California kıyısı  açıklarında yer  alan  0,250 

eğimli  bir  yamaçta  bir  heyelana  neden  olmuştur 

(Field  vd.,  1982).  Japon  çukurluğunun  ön  yay 

bölgesinde  ve  Cascadia  kenarında  (A.B.D.’nin 

kuzeybatısı)  yer  alan  çok  sayıda  denizaltı 

heyelanları  gözlenmiştir  (Şekil  12‐2).  Bu  gözlem, 

denizaltı  heyelanlarının  çok  yaygın  olduğuna 

işaret  etmektedir. Yitim zonlarına yakın olmaları 

nedeniyle,  heyelanlar  depremler  tarafından 

tetiklenebilmektedir.  

Farklı  tip  heyelanların  göreceli  bolluğu 

deprem büyüklüğünden etkilenir. Keefer, M < 6,5 

olan depremlerin genellikle kaya düşmeleri, kaya 

kaymaları  ve  toprak  düşmelerini  tetiklediğini 

gözlemiştir. Heyelanlara  neden  olmuş  en  küçük 

deprem  ML=4,0  büyüklüğündedir;  bu 

büyüklükteki  depremler  kaya  düşmeleri,  kaya 

kaymaları,  toprak  düşmeleri  ve  dağınık  toprak 

kaymalarına  neden  olabilmektedir.  Toprak 

slampları ve  toprak blok kaymalarına yol açacak 

en  küçük  deprem  büyüklüğü  ML=4,5;  kaya 

slampları,  kaya  blok  kaymaları,  yavaş  toprak 

akmaları, yanal yayılmalar,  zemin  sıvılaşması ve 

denizaltı heyelanları için gerekli en küçük deprem 

büyüklüğü ML  =  5,0;  kaya  çığları  için minumum 

MS = 6,0 ve toprak çığları için ise en küçük deprem 

büyüklüğü ise MS = 6,5’dir. 
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Çizelge 12-1. Depremlerin neden olduğu heyelanlar. 
 

Adlama  Hareket tipi  İçsel Örselenme  Hız  Derinlik 

KAYADAKİ HEYELANLAR 

Dağınık Kayma ve Düşmeler 

Kaya düşmeleri  Zıplama, yuvarlanma, 

serbest düşme 

Yüksek veya çok 

yüksek 

Son derce hızlı  Sığ 

Kaya kaymaları  Yanal düz kayma, taban 

kesme yüzeyi 

Yüksek  Hızlı – son 

derece hızlı 

Sığ 

Kaya çığları  Karmaşık, kayma ve/veya 

akma  

Çok yüksek  Son derece hızlı  Derin 

Bütünsel Kaymalar 

Kaya slampları 

(çökmeleri) 

Taban kesme yüzeyi 

üzerinde kayma; dönme 

bileşeni 

Az veya orta  Yavaş ‐ hızlı  Derin 

Kaya bloğu 

kaymaları 

Taban kesme yüzeyi 

üzerinde düz yanal kayma 

Az veya orta  Yavaş – hızlı  Derin 

ZEMİNDEKİ HEYELANLAR 

Dağınık Kayma ve Düşmeler 

Zemin düşmeleri  Zıplama, yuvarlanma, 

serbest düşme 

Yüksek veya çok 

yüksek 

Son derece hızlı  Sığ 

Kopmuş zemin 

kaymaları 

Temel kesme yüzeyi veya 

zayıflamış hassas kil zonu 

üzerinde düz yanal kayma  

Yüksek  Orta – hızlı   Sığ 

Zemin çığları  Eşlikçi akma ile geçişli 

kayma 

Çok yüksek  Çok hızlı – son 

derece hızlı 

Sığ 

Bütünsel Kaymalar 

Zemin slampları 

(çökmeleri) 

Temel kesme yüzeyi 

üzerinde kayma; dönme 

bileşeni 

Az veya orta  Yavaş – hızlı   Derin 

Zemin bloğu 

kaymaları 

Taban kesme yüzeyi 

üzerinde düz yanal kayma 

Az veya orta  Yavaş – çok hızlı  Derin 

Yavaş toprak 

akmaları 

Arada bir içsel akma ile 

birlikte taban kesme yüzeyi 

üzerinde geçişli kayma 

Az  Çok yavaş – orta   Sığ, arasıra 

derin 

Yanal Yayılmalar ve Akmalar 

Zemin yanal 

yayılmaları 

Sıvılaşmış çakıl, kum veya 

silt ya da zayıflamış hassas 

kil taban zonu üzerinde 

geçişli kayma 

Genellikle orta, 

arasıra az, arasıra 

yüksek 

Çok hızlı  Değişken 

Hızlı zemin 

akmaları 

Akma  Çok yüksek  Çok hızlı – son 

derece hızlı 

Sığ 

Su altı heyelanı  Karmaşık, genellikle yanal 

yayılma ve/veya akma içerir; 

arasıra slamp ve/veya blok 

kayması  

Genellikle yüksek, 

veya çok yüksek, 

arasıra orta veya az 

Genellikle hızlı– 

son derece hızlı; 

arasıra az – orta  

Değişken 
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Şekil 12-2. Florence (Oregon) batısında kıtasal yamacın tabanında büyük bir heyelan. Kayma genişliği 8 km; moloz, 
deformasyon cephesinden abisal düzlük üzerine taşınmıştır. Aktif olan Heceta South fayı kaymanın kuzey kesiminin bir 
kısmı ile çakışmaktadır. Görüntü, Oregon State University’de National Oceanic and Atmospheric Agency’nin SeaBeam 
batimetrik haritalarından ve U.S.G.S.’nin sayısal arazi haritalarından hazırlanmıştır. 
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Bununla  birlikte,  M  <  3,5  olan  küçük 

depremlerin  1925 Ventre  (Wyoming)  kaya  akması 

(Voight  1978)  ve  1965  Hope  (British  Colombia) 

heyelanı  (Mathews  ve McTaggart  1978)  gibi  bazı 

çok büyük heyelanları tetiklediği konusunda çelişki 

bulunmaktadır. Gros Ventre’deki  heyelan  ile  ilgili 

çelişki,  deprem  ile  heyelan  arasındaki  18  ile  20 

saatlik bir gecikme süresinden dolayı ileri gelmiştir. 

Hope heyelan örneğinde  ise, sismik olay heyelanın 

oluşumuna yol açan başlangıç kırığının gelişmesine 

neden olmuştur. Burada sebepten çok etki ön plana 

çıkmaktadır.  

Heyelanlarla  ilişkili  olaylar  diğer  kriterlerle 

birlikte  Değiştirilmiş  Mercalli  Şiddet  Cetveli’nin 

(MMI)  derecelerini  tanımlamada  kullanılmaktadır 

(bkz.  Bölüm  4; Wood  ve Neumann,  1931; Richter, 

1958). Keefer,  farklı  tip heyelanlarla  ilgili en düşük 

şiddet derecelerini saptamak amacıyla, heyelan tipi 

ile tüm kriterler esas alınarak çizilen MMI eşşiddet 

bölgeleri  içerisindeki  konumlarını  karşılaştırmıştır. 

Heyelanların  olduğu  en  küçük MMI  şiddetinin  IV 

olduğu  görülmüştür. Dağınık  kayma  ve  düşmeler 

için  gerekli  şiddet  derecesi MMI  VI’dır.  Bütünsel 

kaymalar, yanal yayılmalar ve akmalar  için gerekli 

en küçük  şiddet derecesi egemen olarak MMI=VII, 

kesin olarak en az MMI=V’dır. Bu minumum şiddet 

değerleri,  standart  MMI  şiddet  cetvelinde 

tanımlanan  derecelerden  bir  ile  beş  derece  daha 

düşük  olabilir. Bir deprem  sırasında  çoğu  heyelan 

göllerinin  oluşumu  için MMI=IX  ya  da  X  şiddeti 

gerekmektedir (Adams, 1981). 

  Çizelge  12‐1’de  deprem  kökenli  önemli 

heyelan tiplerinden bazıları ile ilgili kısa açıklamlar 

yer  almaktadır.  Daha  ayrıntılı  bilgi  için,  Keefer’a 

(1984) başvurulması önerilir.     
 

Kaya Düşmeleri 
Bireysel bloklar ya da yerinden kopmuş kaya 

kütleleri  zıplama,  yuvarlanma  ve  serbest  düşme 

şeklinde yamaç aşağı hareket ederler. Bu tip olaylar 

deprem  sırasında  yaygın  olarak  gözlenir  ve 

özellikle  yoğun  nüfusa  sahip  dağlık  bölgelerde 

büyük  kayıplara  neden  olurlar.  Keefer  tarafından 

araştırılmış  çoğu  kaya  düşmeleri  pomza,  tüf,  şeyl, 

silttaşı,  kumtaşı  ve  çakıltaşı  gibi  sık  çatlaklı  ya da 

zayıf  çimentolanmış  malzemelerde  oluşmuştur. 

Kaya  düşmeleri  400‘den  daha  dik  yamaçlarda 

meydana gelmektedir.  

Çok  sık  gözlenmeleri  yanında,  kaya 

düşmeleri  depremlerde  gözlenen  en  belirgin  kütle 

hareketi  tiplerini  oluştururlar.  1872 Owens  Vadisi 

(California) depremi sırasında Yosemite Vadisi’nde 

bulunan  John  Mouir  (1912)  gözlemlerini  aşağıda 

aktarmıştır:  

Mart  ayında  ay  ışığı  ile  aydınlanmış  bir 

gece  saat  iki  buçukta  korkunç  bir  depremle 

uyandım  ve  kabinimden  dışarı  fırlayarak, 

hem mutlu hem de korkulu bir sesle “büyük 

bir  deprem,  büyük  bir  deprem!”  diyerek 

bağırdım;  bir  şeyler  öğreneceğimden 

emindim.  Şoklar  çok  şiddetli  ve  değişikti  ve 

birbirini  yakın  aralıklarla  izliyordu;  dalgalar 

arasında kalan bir geminin güvertesindeymiş 

gibi  dikkatlice  yürüyerek  dengemi  sağlamak 

zorunda  kalmıştım;  Vadi’nin  yüksek 

sarplıklarının  kırılmadan  kalması  imkansız 

görünüyordu. Kabinden çok daha yüksek, ön 

yüzü  dik,  Sentinel  kayalıklarının 

sarsılmasından  çok  korkmuştum  ve  sıçrayan 

küçük kaya bloklarından korunmak ümidiyle, 

büyük  sarı  bir  çam  ağacının  altına  sığındım. 

Bir  ya  da  iki  dakika  içinde  şoklar  çok  daha 

şiddetli  olmaya  başladı;  birkaç  burulmayla 

karışık  yatay  bindirmeler  ve  hırpalalamalar, 

patlamalar, yukarı doğru kabarmalar şeklinde 

sarsıntılar...  Sanki  doğa,  Yosemite  tapınağını 

yıkıyor  ve  daha  iyisini  inşa  etmek  için 

hazırlanıyordu.  Şimdi,  tek  bir  çakıl  bloğu 

düşmeden,  depremlerin  moloz  akmasına 

neden  olabileceğine  inandım  ve  kanıtlar 

hemen  gelmeye  başladı.  Ay  ışığı  olan  sakin 

bir geceydi ve birkaç dakika  süresince hiçbir 

ses  duyulmuyordu,  ya  da  öyleydi;  daha 

sonra, doğa nefes alıyormuş gibi, yer altında, 

kabaran  gümbürdemeler  ve  sallanan 

ağaçların  fısıltıları  ve  hışırtıları  sardı.  Sonra, 

aniden  tuhaf  sessizlik  sona  erdi  ve  tuhaf 

hareket  korkunç  bir  kükremeye  dönüştü. 

Yaklaşık yarım mil vadi yukarısındaki, Kartal 

Kayalığı  koptu  ve  uzun  süredir  araştırdığım 

binlerce  devasa  blokların  düştüklerini 

gördüm;  korkunç  bir  görüntü  oluşturarak, 

sürtünme nedeniyle yay çizen ışıklar şeklinde 

vadiye  döküldüler...  Binbeşyüz  ft 

uzunluğunda öfkelenen bir ateş parıltısı yayı, 

güzellikteki  huzur  gibi  ve  muazzam, 

kükreyen  kaya  fırtınasının  ortasındaki  bir 

gökkuşağı  gibi...  Ses  o  kadar  korkunç 

derecede derin, yaygın ve gerçekti ki, yaşayan 

bir  yaratık  gibi  tüm  yer,  sonunda  sesleniyor 

ve  kardeş  gezegenlerine  bir  şeyler  söylüyor 

gibi  görünüyordu. Bu  korkunç  ses  bir  şeyler 

anlatmaya  çalışırken,  işittiğim  tüm 

fırtınalarının  tüm  gökgürültüsü  kükrer  gibi 

görünüyordu. Bu kükreme dağlık alanlardaki 

molozlardaki  kaya  kükremeleriyle  aynı 

değildi.         
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Kaya Kaymaları 
Kaya  kaymaları  yamaç  dışarı  eğimleri  olan 

çatlaklar  ya  da  tabakalanma  yüzeyleri  boyunca 

kayan kaya parçaları ve blokların kırılması sonucu 

oluşan malzemeler  içerir. Kaya kaymaları  350  ‘den 

daha  dik  yamaçlarda,  etek  kanalları  boyunca 

gözlenir.  Papua  Yeni  Gine’de,  Bairaman  heyelanı 

bir  kaya  kayması  şeklinde  başlamıştır  (King  vd., 

1989; Şekil 12‐1).    

 

Kaya Çığları 
Kaya  çığları,  saatte  yüzlerce  kilometre  hızla, 

birkaç  derece  eğimli  yamaçlarda  birkaç 

kilometrelerce  hareket  eden  kayaç  parçalarından 

oluşan,  bir  akarsu  gibi  yayılan  bir  heyelan  tipidir. 

Keefer  tarafından  rapor edilen  tüm kaya çığları en 

az 0,5 x 106 m3‘lük bir hacime sahiptir. Peru’da Mw = 

7,9  büyüklüğündeki  1970  depremi  en  büyük  kaya 

çığlarından  birini  tetiklemiştir  (Plafker  vd.,  1971). 

Nevado Huascaran’da, düşeye yakın bir kayalıktan 

bir kaya ve buzul kütlesi kopmuş, 1000 m düşerek 

parçalanmış  ve  buzulda  kaymış,  sonra  buzuldan 

yamaç  aşağı  moren  sırtlarını  aşmış  ve  havada 

uçmuştur.  Yere  düştükten  sonra,  kütle,  yüzey 

sularına  karışan  moloz  akmalarına  dönüşmüş  ve 

Rio  Shacsha  Vadisi  boyunca  saatte  280  km  hızla 

sürüklenmiştir.  Kaynaktan  11  km  uzaklıkta,  bu 

akmalardan bazıları düşük sırtları aşmış ve Yungay 

kentinin  üzerini  örtmüştür. Aynı  anda,  ilk  yamaç 

yenilmesinden 4 dakikadan daha az bir süre sonra, 

diğer moloz akmaları Ranrahirca kentini vurmuştur 

(Şekil 12‐3). 

1959 Hebgen Gölü  (Montana) depremi en az 

28 x 106 m3   haciminde parçalanmış kaya  içeren bir 

kaya çığına neden olmuştur. Kaya parçaları havada 

bir  patlama  yaparak, Madison Nehri  kanyonunun 

güney  duvarlarından  400  m  aşağıya  düşmüştür. 

Kayan  malzemenin  üçte  ikisi  bir  göl  oluşturacak 

şekilde, Madison nehri boyunca akmış ve bır kısım 

malzeme  nehir  kenarlarından  yukarıya  doğru  130 

metre kadar taşınmıştır (Hadley, 1964). 

Bairaman  kayması  (Şekil  12‐1)  bir  kaya 

kayması  şeklinde  başlamış,  fakat  hızlı  bir  şekilde 

180  x  106  m3  hacminde  bir  kaya  çığına 

dönüşmüştür;  akan malzeme  Bairaman  Vadisi’nin 

maksimum  200  m  derinliğine  kadar  dolmuş  ve 

kayan malzemenin arkasında bir göl oluşturmuştur. 

Molozların  uzun  mesafeler  boyunca 

taşınması  için  gerekli  kinetik  enerji,  dik 

yamaçlardan  ilk  düşme  ile  sağlanmıştır.  Keefer 

tarafından  rapor  edilen  hemen  hemen  tüm  çığlar 

aktif  akarsu  aşınımı  ya  da  Holosen  veya  Geç 

Pleyistosen  yaşlı  buzullarla  altı  kazılmış 

yamaçlarda  başlamıştır.  Kaya  çığlarının  olduğu 

yamaçların çoğu, birkaç cm ile birkaç dm açıklıkları 

olan kırıklarla  şiddetli bir  şekilde yarılmıştır. Kaya 

akma kaynaklarında gözlenilen en yaygın özellikler, 

yamaç  dışarı  eğimli  zayıflık  düzlemleri,  kaya 

aşınımları,  kayaların  zayıf  çimentolanması  ve  eski 

heyelan belirtileridir.     
 

 
 

Şekil 12-3. Peru’da 1970 yılındaki Mw=7,9 depremi 
tarafından tetiklenen kaya çığı. Hareketin başlaması, 
Peru’nun en yüksek dağı olan Nevado Huascaran’da kaya ve 
buzdan oluşan bir bloğun kopması şeklinde olmuş, daha 
sonra çığ şekline dönüşmüştür. Çığın kollarından biri 
Yungay şehrini, diğeri de Ranrahirca şehrini tahrip etmiştir 
(Plafker vd., 1971’den). 

 

Toprak Blok Kaymaları 
Toprak  blok  kaymaları,  derin  oturaklı  ve 

taban  kesme  yüzeyi  düzlemsel  ya  da  hafif  eğrisel 

olan  kayma  tipidir.  Bu  tip  kaymaların  üst 

kesimlerinde  grabenler  ve  topuk  kesimlerinde 

basınç  sırtları  oluşabilir.  Bazı  kaymalarda,  iç 

kesimlerinde  çatlaklar  ya  da  grabenler  olduğu 

gözlenmiştir.  Anchorage  bölgesinde  1964  Alaska 

depremi  sırasında  oluşmuş  Government  Hill 

kayması  27  m  derinlikte,  4  hektarlık  bir  alanı 

kaplamış ve 25 m yükseklikte bir akarsu sarplığının 

yenilmesi  sonucu  meydana  gelmiştir.  Kayan 

malzeme Bootlegger Cove kilinin üzerinde yer alan 

buzul yıkama  çökellerinden; kayan yüzey  ise  suya 

doygun  killerden  oluşmaktadır  (Hansen,  1966). 
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Mississippi  nehrinin  16  ile  60 m  arasında  değişen 

sarplıkları  1811‐1812  New  Madrid  depremleri 

sırasında  yenilmiş;  kaymalar  geçirimsiz  bir  kil 

tabakası  üzerinde  yer  alan  doygun  kum  ve  çakıl 

tabakalarında olmuştur (Jibson ve Keefer, 1988).  
     

Yavaş Toprak Akmaları 
Yavaş  toprak akmaları  taban ve yanal kesme 

yüzeyleri  ile  sınırlandırılmış  silt  ve  kil 

büyüklüğündeki malzemelerden  oluşan  dil  ya  da 

damla şeklindeki yapılardır. Yavaş toprak akmaları, 

sadece  çok  küçük  içsel  örselenmeye  uğrayarak, 

kesme  yüzeyleri  boyunca  gelişen  yerdeğiştirmeler 

sonucu meydana  gelirler.  Yavaş  toprak  kaymaları 

için  gerekli  en  düşük  yamaç  eğiminin  100  olduğu 

rapor  edilmiştir.  1959  Hebgen  Gölü  (Montana) 

depreminden  en  az  5  gün  sonra  çok  büyük  bir 

yavaş toprak akması olmuş ve hareket en az bir ay 

devam etmiştir. Bu akma, eski bir heyelanı yeniden 

harekete geçirmiştir (Hadley, 1964).  
     

Toprak Yanal Yayılmaları 
Yanal  yayılmalar  0,10  derece  kadar  düşük 

olan  eğimi  olan  yamaçlarda meydana  gelebilir  ve 

çok geniş ölçekte sıvılaşmış tabaka üzerinde yamaç 

aşağı  hareket  eden  sıvılaşmamış  büyük  dilimler 

oluştururlar.  Yanal  yayılmaların  üst  kesimlerinde 

grabenler,  topuk  kesimlerinde  ters  kesme  zonları 

meydana  gelebilir  (Obermeier,  1987).  Yanal 

yayılmalar  aşağıda  “sıvılaşma  yapıları”  başlığı 

altında ayrıntılı olarak verilmektedir. 
   

DEPREMLE TETİKLENMİŞ 

HEYELANLARIN YAŞLANDIRILMASI 
Öncelikle heyelanın deprem sonucu meydana 

geldiği  tespit  edilirse,  heyelan  çökelleri  geçmiş 

depremlerin  tarihlerini  belirlemek  amacıyla 

kullanılabilir.  Her  ne  kadar  büyük  fırtınalar  aynı 

yaşa  sahip  çok  sayıda  heyelanlara  neden  olsa  da, 

heyelanları  kullanarak  bir  depremin  tarihini 

belirlemenin yolu, bir bölgede aynı yaşlı çok sayıda 

heyelanı  saptamaktır.  Eğer  bir  heyelan  bir 

akarsuyun  akış  yönünü  engellerse,  bir  göl 

oluşumuna  neden  olur.  Bu  durumda  heyelan 

tabandaki  göl  çökellerinden  biraz  daha  yaşlıdır. 

Diğer  yandan,  heyelan  kaymanın  olduğu  en  genç 

birimden  daha  da  gençtir.  Heyelanın  önceden 

gömülü  bir  yüzeyi  açığa  çıkarması  durumunda, 

açığa çıkan yüzeyin yaşı heyelanın yaşını verir.  

Kaya düşmeleri ve kaya kaymalarının yaşları 

likenometri  yöntemi  kullanılarak  tespit  edilebilir 

(Nikonov ve Shebalina, 1979; Smirnova ve Nikonov, 

1990;  Bull  vd.,  1994).  Bir  deprem  sonucu  oluşan 

kaya düşmeleri esnasında, yamaç aşağı yuvarlanan 

taze  kayaç  yüzeyi  büyüme  hızı  bilinen  liken 

topluluğu  ile  kaplanır.  Likenler  bir  kolonileşme 

evresi  ve  hızlı  büyüme  evresi  gösterirler.  Daha 

sonra büyüme hızı evresi çok hızlı bir  şekilde sona 

erer.  Bull  vd.  (1994)  Yeni  Zelanda’da  Güney 

Alpler’de  ve  California’da  Sierra  Nevada’da  talus 

sahasındaki çok sayıda bloklarda yer alan en geniş 

Rhizocarpon  alt  türü  olan  Rhizocarpon’un  uzun 

eksenlerini ölçmüşlerdir. Daha sonra likenlerle ilgili 

ölçümleri bu bölgeleri etkileyen geçmiş depremlerin 

tarihleri  ile  karşılaştırmışlardır.  Yeni  Zelanda’da 

liken  büyüme  pikleri  ile  1968,  1929  ve  1881 

yıllarında  olan  depremler  arasında  bir  uyumluluk 

olduğu  görünmüştür.  Ancak,  Hope  fayında  olan 

1888  Marlbrough  depremi  liken  büyüme  piki  ile 

uyumluluk  göstermemiştir.  Sierra  Nevada’da 

bölgesel  kaya  düşmeleri  1906,  1890,  1872  ve  1857 

depremleri ile uyumluluk göstermiştir.  

Adams  (1988)  Yeni  Zelanda’da  Güney 

Adası’nın  kuzeyinde  1929  yılında  olan  bir deprem 

sonucu  oluşan  heyelanların  11  küçük  gölün 

oluşmasına  neden  olduğunu  belirtmektedir.  Bu 

heyelanların çoğu kaya çığları ya da kaya düşmeleri 

şeklinde  gelişmiştir.  Heyelan,  Güney  Adası’ndaki 

Chalice  Gölü’nde  100  m  yükseklikte  bir  heyelan 

barajı  oluşturmuştur.  Göl  heyelan  barajı  gerisinde 

yükselirken  su  altında  kalan  ağaç  dalları 

radyokarbon  yöntemi  ile  yaşlandırılmış  ve 

günümüzden  2170  ve  2160  yıl  öncesi  tarihler  elde 

edilmiştir.  Bu  tarihler  heyelanın  biraz  daha  yaşlı 

olduğunu göstermiştir. 

Heyelan  barajının  gerisinde  oluşmuş  göller 

içerisinde  yer  alan  ağaçların  dış  halkalarında 

yapılan  14C  yaşlandırmasına  göre,  Olimpic 

Dağları’nın (Washington) güneydoğusunda yer alan 

altı kaya akmasından üçü ya da dördünün yaşının 

1000  ile  1300  yıl  öncesi  olduğu  saptanmıştır 

(Schuster vd., 1992; Şekil 12‐4). Son yüzyılda büyük 

fırtınalar  ve  1949  yılında  M=7,1  büyüklüğünde 

deprem olmuş olmasına rağmen, bu bölgede hiçbir 

kaya çığı oluşmamıştır. Bu sonuçtan hareket ederek, 

Schuster vd.  (1992) bu bölgede olan büyük çığların 

deprem kökenli olduğunu  ifade etmişlerdir. Seattle 

doğusunda, Washington Gölü’nde büyük ağaçlarla 

kaplanmış  üç  büyük  heyelan  tespit  edilmiştir. 

Kaymalar  sonucu  su  altında  kalmış  ağaçlar 

radyokarbon  ve  dendrokronoloji  yöntemleri 

kullanılarak yaşlandırılmış ve bu üç heyelanın 1000 

yıl  önce  aynı  zamanda  oluştukları  saptanmıştır 

(Jacoby  vd.,  1992).  Washington  Gölü’ndeki  kaya 

akmaları  ve  heyelanlar  ile  Puget  Sound’daki  bir 

tsunaminin  aynı  yaşta  olduğu  tespit  edilmiştir 

(Atwater ve Moore, 1992). Bu yaş, Seattle fayındaki 

ani  yer  değiştirme  sonucu  gelişen  yükselme  ile 
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uyumluluk  göstermektedir  (Buknam  vd.,  1992). 

Birkaç bölgede bir  tektonik olay  ile  ikincil etkilerin 

karşılaştırılmış  sonuçları,  tümünün  bir  deprem 

sonucu meydana geldiği görüşünü desteklemiştir.  

Orta  Oregon  açıklarında,  Cascadia  yitim 

zonunda, diğer levha üzerine bindirmiş olan Kuzey 

Amerika  levhasının ön kenarından koparak 32 km2 

alana  sahip  bir  heyelan meydana  gelmiş  ve  abisal 

düzlükteki  bir  kanalı  tıkamıştır.  Slamplardan 

birisinden alınan sondaj numunelerinde yapılan 14C 

yaş  tayini  ve  başka  bölgelerde  yer  alan  abisal 

düzlüklerdeki  çökel  birikim  hızı  (bilinen)  esas 

alınarak  çökmenin  üzerinde  yer  alan  pelajik  çökel 

kalınlıklarına göre, slampın yaşı 10‐24 bin yıl olarak 

bulunmuştur  (Goldfinger  vd.,  1992).  Ancak,  bu 

heyalanın  bir  depremle  ilişkisi  kesin  olarak 

kurulamamıştır.  

 

 
 

Şekil 12-4. Olympic Yarımadası’ndaki (Washington) Jefferson Gölü, radyokarbon yaşına göre yaklaşık 1100 yıl önce hareket 
eden bir kaya çığı tarafından oluşturulmuştur. Resimde görülen ağaçlar kaya çığı tarafından su altında bırakılmıştır. Kaya 
çığının yeri göl kıyısının üst kesiminde kalmış olup, halihazırda kısmen orman ile kaplanmıştır. Sağdaki büyük bloklara dikkat 
ediniz (fotoğraf: Robert L. Schuster, U.S.G.S.). 

 

Heyelan  sarplığının  düzleşmesinden 

hareketle,  heyelanların  göreceli  yaşları 

belirlenebilmektedir.  Crozier  (1992),  heyelan 

yapılarının  tanınma  derecesi,  derelerin  yarma 

derecesi, kayma üzerindeki toprak oluşum derecesi 

ve üstteki tefra çökellerinin yaşını esas alarak, Yeni 

Zelanda  heyelanlarını  yaşlarına  göre 

sınıflandırmıştır. Bu yaşlar herbir kayma  içerisinde 

yer  alan  organik  malzemelerin  yaşları  ile  kalibre 

edilebilmektedir.  McCalpin  ve  Rice  (1987) 

jeomorfolojik  parametrelere  göre  Rocky 

Dağları’ndaki  1200 heyelan  için bir yaş  sınıflaması 

yapmışlardır.  Jibson ve Keefer  (1989) New Madrid 

sismik  zonundaki  eski  heyelanların  ve  toprak 

akmalarının aynı zamanda meydana geldiklerini ve 

1811‐1812  depremi  tarafından  tetiklendiklerini 

ispatlamışlardır. 

           

HEYELAN KÖKENİNE İLİŞKİN 

JEOTEKNİK VERİLER 
Keefer  (1984)  deprem  kökenli  heyelanların 

çoğunun  eski  kayma  düzlemleri  boyunca  yeniden 

hareket  etmediklerini  fark  etmiştir.  Dolayısıyla, 

kayma  ve  kayma  düzlemlerini  içeren  yer 

malzemelerinin  mühendislik  özelliklerinden 

deprem kökenli olup olmadıklarını değerlendirmek 

mümkün olabilmektedir (Seed vd., 1983). 

Kohezyonsuz  çökellerin  gevşeklik  ya  da 

sıkılık durumu, yerinde Standart Penetrasyon Testi 

(SPT)  darbe  sayısı  yöntemi  ile  belirlenir  (ASTM, 

1978). 63,5 kg’lık  (140‐lb) bir ağırlık, 76 cm  (30  inç) 

yükseklikten  düşürülerek  numune  tüpü  zemine 

çakılır.  İlerleme  (penetrasyon)  direnci,  tüpün  30,5 

cm  zeminde  ilerlemesi  için  gerekli darbe  sayısıdır. 

Düşük  sıkılıktaki kumlar kolayca  sıvılaşma  eğilimi 

gösterirler.  SPT  deneyi  sırasında,  numune  alma 

işlemleri nedeniyle  ayrık kaşıkla  alınan numuneler 

oldukça örselense de, tane boyu, plastisite, su içeriği 

ve rengi tanımlamada kullanılır.  

Jibson  (1994)  tarafından  tanımlandığı  üzere, 

zeminin  kesme  dayanımını  saptamak  için 

örselenmemiş  numuneler  gerekir.  Bunun  için  iki 

yöntem  kullanılmaktadır.  Kesme  kutusu 

yönteminde,  deformasyon  hızı  suyun  drene 
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olmasını  sağlayacak  derecede  yavaştır. 

Konsolidasyonlu‐drenajsız  üç  eksenli  kesme 

yönteminde  (CUTX),  drenajlı  koşulların 

modellenmesini  sağlamak  amacıyla,  gözenek 

basınçları ölçülür. Yamaç duraylılık analizleri statik 

(asismik)  ve  dinamik  (eşsismik)  koşullar  dikkate 

alınarak  yapılır.  Kayma  potansiyeline  sahip  kaya 

tabakalarının  jeoteknik  özellikleri,  su  seviyesinin 

beklenilen kadar yüksek olduğu  en kötü koşullara 

sahip  gerçek  yamaçlarla  karşılaştırılır.  Asismik 

koşullar  altında  yenilen  yamaçları  araştırmak  için 

bilgisayar programı kullanılır. 

Sismik  koşullar  altında  yenilmeyi  saptamak 

için,  dinamik  yerdeğiştirme  analiz  yöntemi 

kullanılır  (Newmark,  1965;  Seed,  1979;  Jibson  ve 

Keefer,  1993).  Newmark  yönteminde  heyelan, 

yalnızca  sürtünme  direncini  yenmek  için  gerekli 

ivme  ve  eğimli  bir  düzlemde  ilk  kaymanın 

sağlandığı  anda  hareket  eden  rijit  bir  kütle  olarak 

modellenir.  Kaymanın  ivme‐zaman  tarihçesi 

dikkate  alınır.  Sarsıntı  sırasında,  geçici  zemin 

deformasyonu  sonucu  oluşan  gözenek  basınçları 

ortadan  kalkmadığı  için,  zeminlerin  drenajsız 

koşullarda davrandığı düşünülür.  

Jeoteknik  veriler  esas  alınarak  heyelanların 

sismik  kökenlerinin  araştırılmasıyla  ilgili  olarak 

Jibson  ve  Keefer’ın  (1993)  çalışmaları  örnek 

verilebilir. 

    

DEPREMLERİN STRATİGRAFİK İZLERİ 
A. Seilacher 1969 yılında doğrudan depremle 

ilgili  olan  çökelleri  tanımlamak  için  sismit  (deprem 

çökelleri)  terimini  kullanmıştır.  Seilacher, 

paleosismogram adı verilen bir depreminin  izlerini 

kaydeden  çökel  serisindeki  dereceli  bir  tabakayı 

tanımlamak  için  bu  terimi  kullanmıştır.  Sismitler, 

bir  göl  ya da derin deniz  çökel  serisindeki  tabaka 

arası  çökellerden  oluşur. Çökelme  sonrası  deprem 

sarsıntısı  ile  bozulmuş  çökeller, depremlere  ilişkin 

diğer  stratigrafik  izleri  oluştururlar.  Stratigrafik 

kayıdın  bir  parçası  iseler,  yukarıda  anlatılan 

heyelan  çökelleri  bu  sınıfa  girerler.  Son  olarak, 

sıvılaşma  ve  deprem  sarsıntısı  sırasında  sokulum 

yapmış  dayk  ve  sill  şeklindeki  kum  volkanları 

depremlerle ilgili diğer stratigrafik izler içerebilir.  

 

Sismitler (Deprem Çökelleri) 
18  Kasım  1929  günü  Kanada’nın  doğu 

kıyısının  açıklarında  yer  alan  Grand  Banks 

yakınlarında  çok  büyük  bir  heyelan Atlantik  ötesi 

denizaltı  kablolarını  koparmış  ve  büyük  bir 

depreme neden  olmuştur  (depremin  sismik  kaydı, 

depremin  heyelan  sonucu  meydana  geldiğini 

göstermektedir; bakınız Bölüm 4). Heezen ve Ewing 

(1952)  kabloların  65  km/saat  hızla  bir  denizaltı 

yelpazesinden  aşağıya  doğru  türbiditik  akıntı 

şeklinde  bir  kar  çığı  gibi  akan,  sudan  daha  ağır 

çökel yüklü akıntılar (türbiditik akıntılar) tarafından 

koparıldığını  ispatlamışlardır.  Türbiditik  akıntılar 

heyalanlar tarafından tetiklenmiş olmalıdır.  

Heezen  ve  Ewing’in  çalışmaları  deprem 

araştırmalarında çok az etki yapmış fakat, türbiditik 

akıntılar  dereceli  tabakalanma  ya  da  bazı  denizel 

çökellerde  tane  büyüklüklerinin  yukarıya  doğru 

azalması ile ilgili açıklamalar konusunda çok önemli 

bilgiler  sağladıkları  için,  sedimentoloji 

çalışmalarında  çok  büyük  etkiler  bırakmıştır. 

Türbiditik  akıntılar  durduğu  zaman,  tanecikler 

Stokes yasasına göre deniz  tabanına çökelir. Stokes 

yasası  çökelme  hızının  tanenin  yarıçapı  ile  ilgili 

olduğunu  ifade  eder.  Tüm  dünyada,  ardışıklı 

dereceli  tabakalanma  gösteren  serilerin  olduğu 

bilinir ve  bu  tip dereceli  tabakalanmalar genellikle 

derin  deniz  çökelleri  ve  ayrıca  göl  çökellerinde 

gelişir.  

Örnek  olarak,  Güney  California’da  Ventura 

havzasında yer alan derin deniz ortamında çökelmiş 

kumtaşları  türbiditik  akıntılarla  oluşmuştur  (bkz. 

Natland ve Kuenen, 1951). Bu kumtaşları genellikle 

sığ  denizel  foraminiferler,  ara‐tabakalı  pelajik  ve 

yarı  pelajik  ince  taneli  birimler  ile  derin  deniz 

foraminiferleri  içerirler.  Jeolojik  veriler,  bu 

kumtaşlarının  ilk  önce  sığ  denizel  ortamda 

çökeldiklerini,  daha  sonra  türbiditik  akıntılar 

sonucu  taşınarak  derin  deniz  ortamında  yeniden 

çökeldiklerini göstermektedir. 

Literatür  bilgilerine  göre,  herbir  türbiditik 

çökelin her birkaç yüz yılda bir kere yer değiştirdiği 

görülmektedir.  Ancak,  tetiklenme  mekanizması 

konusunda  herhangi  bir  bilgi  verilmemektedir. 

Türbiditik  çökeller  genellikle  denizaltı  kanyonlarla 

ilgili  olduğu  için;  çökellerin,  büyük  bir  çökel 

akımına neden olan büyük bir fırtına ya da deprem 

tarafından  türbiditik  akıntılar  tetikleninciye  kadar 

kanyon  ağızlarında  biriktikleri  ile  ilgili  olarak  öne 

sürülen görüş yaygın olarak kabul görmüştür.  

1990 yılında, Adams (1990; Şekil 12‐5) Oregon 

ve Washington açıklarında yer alan Cascadia derin 

deniz  kanallarında  yapılan  derin  deniz  sondajları 

(Griggs  ve  Kulm,  1970)  ile  ilgili  toplanan  verileri 

yayınlamışlardır.  Adams,  alttaki  ana  Cascadia 

kanalında radyokarbon yaşlandırılmasına göre yaşı 

günümüzden  önce  6845±5  yıl  olan  Mazama 

volkanik  külünün  çökelmesinden  bu  yana  13 

türbiditik  seviye ayırt  etmiştir. Türbiditik  seviyeler 

ortalama 590 yıl tekrarlanma aralığı göstermektedir. 

Bu  tekrarlanma aralığı kıyı bataklıklarının eşsismik 
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çökmeleri  ile  iyi  bir  uyumluluk  sergilemektedir 

(Atwater,  1987).  Türbiditler,  Oregon  kıyısı’nın 

güneyindeki  beş  büyük  akarsu  ve  Columbia 

Nehri’nin  derin  denizdeki  kanallarında  tespit 

edilmiştir.  Jeolojik  veriler  tetikleyici  olayın  tek  bir 

drenaj  alanında  büyük  bir  fırtına  gibi  yerel  bir 

olaydan ziyade bölgesel olduğuna işaret etmektedir. 

Kastens (1984) İtalya kıyısı açıklarında, birkaç 

denizaltı  havzası  arasında  yer  alan  Calabrian 

sırtında  çökelmiş  moloz  akmaları  ile  türbiditleri 

karşılaştırmış  ve  bu  çökellerin  yerelden  ziyade  bir 

deprem  kaynağına  işaret  eden  bölgesel  ölçekte 

oluştuklarını belirlemişlerdir.  

 

 
 

Şekil 12-5. Columbia Nehri ağzının yakınında türbidit oluşumu (1). Nehir, sedimentleri ağız kısmına taşımakta; çökeller 
kıtasal şelf boyunca kuzeye sürüklenmekte (2) ve denizaltı kanyonlarının tepe kısımlarında birikmektedir (3). Bir yitim zonu 
depremi (4) şelfi ve yamacı sarstığında çökellerin sıvılaşmasına neden olur ve denizaltı kanyonlarında moloz akması şeklinde 
yamaç aşağı kaymasını sağlar (5). Bu moloz akmaları sulanarak türbiditik akıntılara dönüşür; bunlar da abisal düzlükteki 
Cascadia kanalında bir araya gelerek daha büyük türbidit akıntılarını oluştururlar (6) (Adams, 1990). 

 

1663  yılında  Quebec’deki  bir  deprem,  ana 

şoktan birkaç ay sonra akarsularda yüksek derecede 

siltlenmeye  neden  olmuştur.  Doig  (1990)  Quebec 

kentinin  100  km  kuzey  doğusunda  yer  alan 

Tadoussac  Gölü’nde  yapılan  sondaj  loglarındaki 

siltli  tabakaları  araştırmıştır.  Doigh  yüksek 

derecede  organik  çökeller  ile  aratabakalı  20  silt 

tabakası  ayırt  etmiş  ve  5  genç  silt  tabakasını  1663 

depremi  dahil  tarihsel  deprem  tarihleri  ile 

karşılaştırmıştır. 

Karlin  ve  Abella  (1992)  Seattle  yakınındaki 

Washington  Gölü’nde  dereceli  tabakalanma 

gösteren  kil  ve  siltli  türbiditler  saptamışlardır.  Bu 

türbiditler anoksik göl çökelleri ile aratabakalı olup, 

yüksek  manyetik  duyarlılığa  sahiptirler. 

Türbiditlerin  yaşları,  1800  yılını  veren  diatom 

seviyeleri, orman kesiminin başlangıcı esas alınarak 

1880  yılı  olarak  tayin  edilen  bir  polen  seviyesi  ve 

Washington  Gölü’ndeki  gemi  kanallarının  açılma 

tarihi  olan  1916  yılına  göre  kalibre  edilmiştir.  Bu 

kalibrasyon,  türbiditlerin  radyokarbon  yaşlarında 

düzeltmeler  yapılmasına  olanak  sağlamıştır  (bkz. 

Bölüm  6).  Radyokarbon  yaşları  kullanılarak,  siltli 

türbiditik  çökel  seviyesi,  Seattle  fayı  yakınındaki 

1100 yıl önce olmuş bir depremle karşılaştırılmıştır. 

Bu  türbiditin  yaşı  Olimpic  Dağları’nda  heyelanlar 

sonucu  oluşmuş  göller  ve  Puget  Sound’daki 

tsunami  çökellerinin yaşları  ile aynı çıkmıştır. 1100 

yılına ait  siltli  türbiditlerin boyutu ve dağılımı, göl 

içerisine  doğru  hemen  hemen  aynı  zamanda 

boşalan  en  azından üç  çökel  kaynağının  olduğuna 

işaret etmiştir. Diğer  türbidit seviyelerinin  tarihleri, 

günümüzden önce 300‐400, 1600‐1700, 2200‐2400 ve 

2800‐3100  olarak  bulunmuştur;  en  son  tarih 

muhtemelen çok yönlü heyelanlar sonucu gömülen 

ağaçların  yaşlarına  karşılık  gelmektedir. 

Günümüzden 300‐400 yıl öncesi olan olay, Cascadia 

yitim  zonunda olan  en  son depremle  ilgisi olduğu 

düşünülen  Washington  kıyısı  boyunca  yer  alan 

bataklıklardaki  belirgin  bir  seviyeye  karşılık 

gelmektedir.  
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Sıvılaşma Yapıları 
Herhangi  bir maddenin  sıvı  hale dönüşmesi 

süreci  sıvılaşma  olarak  tanımlanır.  Kohezyonsuz 

zeminlerde bir deprem sırasında efektif gerilmenin 

azalmasına neden olan gözenek basıncının artması 

sonucu  katı  halden  sıvı  durumuna  dönüşüm  olur 

(Şekil  2‐9).  Biraz  çakıl  içeren  temiz,  kohezyonsuz 

kumlar  gibi  tamamen  doygun  zeminler,  kesme 

dalgalarının  yukarı  doğru  yayılması  nedeniyle 

devirsel  yükleme  sonucu  sıvılaşabilirler 

(Obermeier,  1989;  1994).  Bu  durumda  gözenek 

basıncı  örtü  basıncı  kadar  yüksek  bir  değere 

ulaşabilir  ve  etkin  bir  şekilde  çökeller  ile  örtünün 

yüzer hale gelmesini sağlar.  

Deprem sarsıntısı ile ilgili sıvılaşma genellikle 

10  m’ye  kadar  olan  derinliklerde  meydana 

gelmektedir.  Bir  kum  tabakasının  sıvılaşmaya 

duyarlılığı (gevşeklik veya sıkılık) yerinde Standart 

Penetrasyon  Testi  (SPT)  yöntemiyle 

belirlenebilmektedir  (bkz.  “heyelan  çökelleri” 

başlığı).  Sıvılaşma  genellikle Holosen,  özellikle  de 

Geç Holosen yaşlı çökellerde gözlenmektedir. 

Yüksek  sıvılaşma potansiyeli olan  çökellerde 

bile  sıvılaşmanın  olabileceği  sarsıntı  eşik  değeri 

yaklaşık 0,1g’dir  (National Research Council, 1985; 

Ishihara,  1985).  Sıvılaşma  en  düşük  M=5,0 

büyüklüğünde  bir  depremde  oluşabilmektedir. 

Fakat,  genellikle  M=5,5  ile  M=6,0  arasındaki 

depremler  sıvılaşmaya  neden  olmaktadır. 

Sıvılaşmada  en  önemli  etken,  devirsel  kesme 

gerilmelerinin  genliği  (pik  ivme  değeri)  ve 

uygulanan  kesme  gerilmelerinin  sayısı  (sarsıntının 

süresi)’dır.  

Zeminler,  hidrolik  gradyanda  yukarı  doğru 

su  akışını  sağlayacak  yeterli  artıştan  dolayı 

depremden  sonra  da  sıvılaşabilir. Yüksek  gözenek 

basıncı  altında,  alttaki  kohezyonsuz  zemin 

tabakasından  zemin  yüzeyine  doğru  su  ve  kum 

karışımı çıkarak kum volkanlarını oluşturur (Şekil 12‐

6). Malzemenin yüzeye kaçış yaptığı kanala dayk ya 

da  sill  adı  verilir. Akış,  genellikle  yüksek  gözenek 

basınçlarının  bulunduğu  düşük  geçirimli  örtü 

tabakasına kadar nüfuz eder.  

Özet  olarak,  sıvılaşmanın  deprem  kökenli 

olduğuna  ilişkin  kriterler  :  (1)  ani  ve  kısa  süreli, 

yukarı  doğru  etkili  olan  hidrolik  kuvvete  ilişkin 

sedimentolojik  veriler,  (2)  dayklar,  siller,  sokulum 

yapmış  çökeller  ya  da  yumuşak  çökel 

deformasyonu gibi birden  fazla sıvılaşma yapısının 

mevcut olması,  (3)  artezyen koşulları ya da  sismik 

olmayan  kökenli  heyelan  oluşumlarının 

gelişemeyeceği  yeraltı  suyu  ortamları,  (4)  benzer 

jeolojik ve yeraltı  suyu özellikleri olan ortamlarda, 

birbirinden  birkaç  km  uzaklıkta  yer  alan  bir  alan 

içerisinde  çok  sayıda  meydana  gelmiş  sıvılaşma 

yapıları  ve  (5)  geniş  bir  alanda,  böyle  yapıların 

oluşamayacağı uzun zaman periyodları ile ayrılmış, 

bir ya da daha  fazla dönemlerde oluşmuş yapılara 

ilişkin yaş verileridir. 

 

 
 

Şekil 12-6. Heber Kumulları kuzeyindeki bir sahada 15 Ekim 1979 Imperial Vadisi (California) depremi (M=6,6) sırasında 
oluşan kum fışkırmaları. Dairesel bacalar Heber Road’da bir yanal yayılma içindeki kırık boyunca sıralanmıştır. Cetvel, 22 cm 
uzunluğundadır. Fotoğraf 16 Ekimde Kerry Sieh tarafından çekilmiştir. 
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Şekil 12-7. 1971 San Fernando (California) depreminin Juvenile Hall ve Sylmar Dönüşüm İstasyonu civarında oluşturduğu 
yanal yayılma. (a) Dört kesim yerindeki yanal yerdeğiştirmeler. Hareket sağdan sola doğrudur. (b) A-A’ boyunca enine kesit; 
kuzey sola doğrudur. Yerdeğiştirme zonu, deprem sırasında sıvılaşan yumuşak, suya doygun bir siltli kum zonu ile çakışıktır 
(Smith ve Falgren, 1975). 

 

Örtü  tabakasının  yamaç  aşağı  taşınımına 

neden  olacak  şekilde  kohezyonsuz  zeminlerin 

sıvılaşması  sonucu  yanal  yayılmalar  oluşur. 

Jeomorfolojik  görünümlerine  göre 

tanımlanabildikleri için, yanal yayılmalar Heyelan 

Çökelleri  başlığı  altında  kısaca  açıklanmıştır.  Bu 

başlık altında dayk, sill ya da örselenmiş çökeller 

şeklinde  stratigrafik  kayıtlarda  saklanmış 

sıvılaşma  etkileri  açıklandıktan  sonra,  yanal 

yayılmalar hakkında ayrıntılı bilgiler verilecektir.  

Yanal  yayılmalara  örnek  olarak,  1971  San 

Fernando  (California)  depreminin  neden  olduğu 

Juvenile  Hall  heyelanı  verilebilir  (Smith  ve 

Fallgren,  1975;  Bennet,  1989;  Şekil  12‐7).  Zemin 

yerdeğiştirmesinin olduğu alan 1220 m uzunlukta 

ve maksimum  275 m  genişliktedir.  Yaklaşık %1 

yamaç eğimine sahip zemin yüzeyi, kayma yüzeyi 

boyunca 12 m aşağıya kaymıştır. Zemin kırıkları 

yerdeğiştirme  yönüne  paralel  ve  kuzey  kenarı 

boyunca  sağ  yanal  ötelenme  ve  güney  kenarı 

boyuca ise sol yanal ötelenme şeklinde gelişmiştir. 

Yamaçlar  çok  düşük  eğime  sahip  oldukları  için, 

yerdeğiştirmeler  yanlış  bir  şekilde  tektonik 

kökenli  doğrultu  atımlı  faylar  olarak 

değerlendirilmiştir. Ancak, hendek kazıları yüzey 

kırıklarının  aşağı  yerdeğiştirme  zonuna  doğru 

büküldüklerini  ve  sona  erdiklerini  ortaya 

koymuştur.  Kayma,  su  seviyesinin  oldukça 

yüksek  olduğu  bir  zamanda  alüviyal  yelpaze 

malzemesinde  olmuştur.  Hendek  kazılarında, 
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kaymanın  yumuşak  doygun  kumlu  silt  ve 

muntazam dokuya  sahip  ince  kum üzerinde  yer 

alan  kuru  alüviyal  yelpazeye  ait  kum  ve  silt 

tabakasında  geliştiği  gözlenmiştir. Altta  yer  alan 

muntazam  ince  kum  tabakasının  burgulu  sondaj 

ve  zemin  penetrometresi  yöntemi  kullanılarak 

belirlenmesi mümkündür.  Kaymaya  neden  olan 

çökellerin  10  bin  yıldan  daha  az  bir  yaşa  sahip 

olduğu  tahmin  edilmektedir.  Ancak,  yenilme 

zonunun altındaki çökellerin yaşı ise 35 bin yıldan 

daha fazladır (Bennett,  1989). 

 

 
Şekil 12-8. Güney Indiana ve Illinois’de Wabash Nehri boyunca gömülü kum ve çakıl dolgulu dayklar ile çatlaktan yükselen 
çökelleri gösteren diyagramatik düşey kesit. Kaynak tabakalar, Holosen veya Üst Pleistosen yaşlı nokta barı ya da örgülü 
barlara ait çakıllı kumlardır. Bunların üzerine, şapka kaya vazifesi gören ince taneli kıyı sekisi üzeri çökelleri gelmektedir. 
Çökeller yukarı doğru akma emareleri göstermektedir; çoğu durumlarda tane boyu yukarıya doğru küçülmektedir. Kum, 
yüzeye doğru aktığı yerlerde toprak ile karışmıştır. Grî siltli kil, kum daykı yerleştikten sonra çökelmiştir. Sağdaki harfler 
zemin horizonlarını ifade eder (Obermeier vd., 1993). 
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Bölgesel  yayılımlarına  bağlı  olarak,  güney 

Indiana’da  Wabash  Vadisi  ve  orta  A.B.D.’nde 

Illinois’de  yer  alan  yüzlerce  kum  ve  çakıl dolgulu 

daykların  6100±200  yıl  önce  olan  Mw  =  7,5 

büyüklüğündeki  bir  deprem  sonucu  meydana 

gelmiş  olduğu  tahmin  edilmiştir  (Obermeier  vd., 

1993).  

Bu  dayklar,  dik  ve  düşey  eğimli  düzlemleri 

olan  ve  kum  ya da  kum‐çakıl dolgulu dayklardır. 

Bu  dayklar,  derindeki  çökel  kaynağına 

bağlanmaktadır (Şekil 12‐8). Çok sayıda dayk, siltli 

ve  çakıllı  kum,  kaynağından  yukarı  4  m  kadar 

uzanmaktadır.  Pekçok  durumda  yüzeye  kadar 

kanal  şeklinde  uzanan  çökeller  kum  volkanları 

oluştursa  da,  bazıları  yüzeyin  altına  kadar 

sokulmaktadır.  Aşınım  sonucu  üst  seviyeleri 

kesilmiş  dayklar  da  yaygın  olarak  gözlenir. 

Daykların  (özellikle  de  büyük  daykların)  yan 

duvarları birbirine paralel olma eğilimindedir. Yan 

duvarlardan  türemiş  bazı  uzun  taneler  düşey 

yönelim  göstermesi dışında, dayklar  içerisinde  yer 

alan  çökeller herhangi bir yapı göstermezler. Çakıl 

ya da  kaba  kumların  bulunduğu  yerlerde  en  kaba 

malzemeler  yukarıya  doğru  incelme  eğilimi 

gösterirler. 

 

 
 

Şekil 12-9. Kuzey Arkansas’da Mississippi sel düzlüğünün hepsi de 1811-1812 New Madrid depremleri sırasında oluşmuş 
kumla dolu uzun fisürlerini (açık renkli doğrusal yapılar) ve bireysel kum fışkırmalarını (açık renkli noktalar) gösteren düşey 
hava fotoğrafı. Fisürlerin nokta barı alüviyal çökellerine paralel geliştiğine dikkat ediniz (Obermeier vd., 1993). 
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Sil  yapıları  çok  seyrek  olarak  gözlenir;  ana 

dayktan  düzensiz  bir  şekilde  yukarıya  doğru 

kollara  ayrılırlar  ve  yan  duvardaki  stratigrafik 

seviyeleri  kesecek  şekilde  uzanırlar.  Sill  sınırları 

keskin olup, oluşumlarından sonra çok az ya da hiç 

bozuşma  izleri  göstermezler.  Bu  özellikleri  ile,  bir 

kanaldan  yanal  olarak  dışa  doğru  yayılan  kum 

volkanlarından  farklılıklar  gösterirler.  Genellikle, 

kum  volkanlarının  tabanında  bir  paleosol  seviyesi 

yer alır (Obermeier vd., 1993). 

Kumla  dolmuş  kuruma  çatlakları,  kum 

daykları  ile  karıştırılabilmektedir.  Alttan  ya  da 

kohezyonsuz kaynak  tabakasından yukarıya doğru 

akış,  bacalı  kum  tabakalarının  altında  yatay  bir 

paleosol  seviyesinin  bulunması  ve  kaba  taneli 

kırıntılıların yukarı doğru incelmesi dışında içsel bir 

yapı  göstermeme  özellikleri,  kökenin  kum  daykı 

olduğuna işaret eder. 

Haritada  sıvılaşma  yapıları  uzun  yarıklar 

veya dayklar ya da nokta  şeklinde kum volkanları 

şeklinde  görünürler  (Şekil  12‐9).  1811‐1812  New 

Madrid depremleri sırasında oluşmuş kum daykları 

Mississippi Nehri’nin  taşkın düzlüklerindeki nokta 

barlarla denetlenen yarıkları doldurmuşlardır. 

1886  yılında  Charleston’daki  (Güney 

Carolina)  bir  deprem  çok  sayıda  kum  krateri 

oluşturmuş,  sıvılaşmış  kumlar  havaya  fışkırarak 

geniş  bir  alanı  örtmüş  ve  depremi  izleyen  aylar 

içinde çökeller merkez krateri doldurmuştur. Kesit 

görünümlerinde  (Şekil  12‐10)  bu  kum  kraterleri 

hem  herhangi  bir  yapı  göstermeyen  kum  hem  de 

kum  ve  toprak  parçalarından  oluşan  yatay 

tabakalar  içeren  kâse  ya  da  fanus  şeklinde 

görünmektedirler  (Obermeier  vd.,  1985).  Bunun 

aksine, Wabash Vadisi’nde bu kum kraterleri hem 

kum  fışkırması  hem  de  kum  krateri  dolgusu 

şeklinde  görülmektedir.  Ancak,  açılan  hendek 

kazılarında  bu  kum  volkanlarının  çoğunun  1886 

depremi  ile değil de, geçmiş depremler  tarafından 

oluşturulduğu tespit edilmiştir. Bu durum, Holosen 

döneminde  Charleston’da  birkaç  büyük  deprem 

olduğunun kanıtıdır (Obermeier vd., 1985). 

Van  Narman  barajı  1971  San  Fernando 

(California)  depreminden  sonra  kurutulduğunda, 

Sims  (1975)  Van  Narman  barajının  gerisindeki 

çökellerin  deprem  sırasında  deforme  olduğunu 

saptamıştır. Bu  çökellerde küçük ölçekli kıvrımlar, 

simetrik  yük  izleri,  kabarma  yapıları  ve  kırışık 

laminalanmalar  gözlenmiştir.  Bu  yapılar  tek  bir 

seviyede  yer  almış  ve  çok  uzaklardaki  yapılar  ile 

karşılaştırılabilmiştir.  Bazan  deformasyon  yapıları  

 

 
 

Şekil 12-10. Hollywood (Güney Carolina) yakınında bir 
drenaj hendeğinde açığa çıkan kum fışkırması krateri. 
Zemin horizonlarının tanımlamaları: Bh: kum, 
kahverengimsi-siyah, masif; B-C: kum, soluk kırmızımsı 
kahve renkli, ufalanabilir, yapısız; C: kum, yeşilimsi-gri, 
ufalanabilir, yapısız. (a) Tek kum fışkırma krateri. (b) 
Birbirini kesen kum fışkırma kraterleri. Hepsinin yaşı 1886 
Charleston depreminden eskidir (Obermeier vd., 1985). 
 

ile oluşturulmuş  topoğrafik  rölyef,  çökeller  için bir 

kapan görevi yapmıştır. Bu durum, yapıların çökel‐

su  arayüzeyi  yakınında  oluştuğuna  işaret 

etmektedir. Sims (1975) bu deformasyon yapılarının 

bir  deprem  sırasında  sıvılaşmış  çökeller  üzerinde 

yer  aldığını  ve  bu  sıvılaşmış  çökellerin  üstteki 

tabakaları  taşıyamadıklarını  ortaya  koymuştur. 

Araştırmacı  ayrıca  1952  ve  1930  depremleri  ile 

ilişkili,  deforme  olmuş  yatay  seviyeler  saptamıştır.
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Şekil 12-11. Japon Denizi’nde 26 Mayıs 1983 depreminde oluşan bir tsunaminin neden olduğu çökelme süreçleri. A, B ve C 
tipleri metinde açıklanmıştır. O: kıyı ötesi (Minoura ve Nakaya, 1991). 
 

Marco  vd.  (1996)  Ölü  Deniz  grabenindeki 

Pleyistosen yaşlı lagün çökellerini araştırmışlar ve 

bir  deprem  sırasında  Ölü  Deniz  tabanındaki 

çökellerin  sıvılaşması  sonucu  oluşmuş  karışmış 

tabakalar saptamışlardır. 

Yumuşak  çökellerin  deformasyonlarıyla 

oluşan  yapılar  ve  kum  daykları  sedimenter 

kayalarda  yaygın  olarak  bulunur.  Ancak  bu 

yapıların  depremler  tarafından  oluşup 

oluşmadıkları  tam  olarak  açık  değildir 

(Obermeier,  1994).  Örneğin,  kırıntılı  dayklar  ve 

yumuşak  çökellerin  deformasyonu  sonucu 

oluşmuş  yapılar,  Washington’un  güney‐orta 

kesiminde  yer  alan  Pasco  havzasında  bulunan 

Pleyistosen  yaşlı  ince  taneli  çökellerde  yaygın 

olarak  gözlenmektedir.  Bu  çökeller  bir  gölcükte 

oluşmuş ve bir buzul barajının yarılması  sonucu 

gelişen  büyük  taşkınlar  ve  büyük  bir  buzul 

gölünün  kuruması  ile  ilgilidir.  Dayklardan 

bazıları  aşağıya  doğru  merceklenme 

göstermektedir. Bu mercekler kumla doldurulmuş 

yarıklara  ya  da  taşkın  sularının  ağırlığından 

dolayı  aşağıya  doğru  olan  su  girişini 

göstermektedir.  Wabash  Vadisi’ndeki  kum 

dayklarında  olduğu  gibi,  bazı  dayklar  alttaki 

çökel  kaynağına  işaret  eder  (Smiths  vd.,  1993). 

Her ne kadar bazı araştırmacılar daykların büyük 

taşkınlarla ilgili olduklarını ileri sürse de, diğerleri 

daykların  taşkınlarla  ilişkili  olmadıklarını 

belirtmektedirler. Pasco havzasında orta derecede 

deprem  etkinliği  gözlenir  ve  bölgedeki 

antiklinaller  Geç  Kuvaterner  dönemine  ait 

deformasyona  işaret  eder  (Şekil  10‐29).  Bu 

nedenle,  bu  daykların  deprem  kökenli  olmaları 

daha  olası  gözükmektedir.  Fakat,  günümüzde  o 

bölgede deprem kökenine işaret eden kum daykları 

mevcut değildir. 

Mojave  Çölü’nde  (California)  aktif  Garlock 

Fayı  yakınında,  1983    yılında  bölgede  sele  neden 

olan  yağışlardan  kısa  bir  süre  sonra,  180  m 

uzunlukta  kum  kaynamaları  ve  bir  kum  daykı 

oluşmuştur.  Kum  kaynamaları  yeraltı  suyunun 

çekilmesi  ile  ilgili olan mevcut yarıklardan kum ve 

suyun  çıkmasıyla  oluşmuştur.  Holzer  ve  Clark 

(1993)  çökel  yüklü  yüzey  sularının  yamaç 

yukarısında  yer  alan  yarıklardan  girdiğini,  yataya 

yakın  bir  şekilde  kırıklarda  aktığını  ve  görülmeye 

değer  kum  kaynamaları  şeklinde  yamaç 

aşağısındaki  yarıklardan  tekrar  çıktığını  tespit 

etmişlerdir. Bu  kum daykları  aktif  bir  faya paralel 

olarak uzandıkları  için, bu kum kaynamaları yanlış 

bir  şekilde  deprem  kökenli  olarak  yorumlanabilir. 

Fakat,  bölgenin  yakınlarında  kum  kaynamalarını 

oluşturacak büyüklükte bir deprem olmamıştır. 

Artezyen  suyunun  çıkışı  ile  ilgili  borulanma 

diğer  bir  oluşum  mekanizmasıdır  (Mansur  vd., 

1956).  Mississippi  Nehri’nin  taşkınları,  taşkın 

önlemek  amacıyla  yapılan  seddelerin  altında 

artezyen yapmakta ve ovalık alanlar yakınında kum 

kaynamalarının  oluşumuna  neden  olmaktadır.  Bu 

kum  kaynamaları,  deprem  kökenli  kum 

kaynamalarına  benzer  şekilde  koni  biçimlidirler. 

Fakat  araştırmalar,  bu  tip  kum  kaynamalarında, 

akışın  yavaş  olarak  başladığını  ve  sürekli  arttığını 

ortaya  çıkarmıştır.  Halbuki,  depremle  ilgili 

sıvılaşmalarda akış ani ve şiddetli olmaktadır.  

Ağaç  kökleri  çürür,  daha  sonra  içleri  kumla 

dolar ve kum dayklarına benzer görünüm sunarlar. 

Bunlar, aşınma sonucu kil mineralleri segragasyonu 

(minerallerin  bir  araya  toplanması)  gösterebilirler. 
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Fakat,  laminalanma  ya  da  sismik  kökenli  kum 

kraterlerinin  karakteristik  özelliği  olan  azalan 

derecelenme  zonu  göstermezler  (Obermeier, 

1994).  Çamurlardaki  yük  yapıları,  su  kaçma 

yapıları  ve  yumuşak  çökel  kıvrımlanması  gibi 

yapılar  su  ortamında  oluşan  sismik  kökenli 

olmayan  yapılardır.  Yumuşak  çökel 

kıvrımlanması  düşük  eğimli  denizaltı 

yamaçlarında türbiditlerin çökelmesiyle oluşur.                  

        

TSUNAMİ ÇÖKELLERİ 
4.  Bölümde  açıklandığı  gibi,  tsunamiler 

kıyılarda çok büyük yıkımlara ve can kayıplarına 

neden  olurlar.  Tsunamiler  büyük  depremler 

sonucu  deniz  tabanında  gerçekleşen  tektonik 

yerdeğiştirmeler  ya  da  denizaltı  heyelanları 

sonucu  gelişen  daha  küçük  ölçekli 

yerdeğiştirmeler  (Plafker,  1969)  veya  denizaltı 

volkanik patlamalar  sonucu meydana gelebilirler 

(Watanabe,  1985).  Tsunamiler  tarihsel 

depremlerle ilgili olan, fakat deprem kaynağından 

çok farklı yerlerde izler bırakırlar.  

26  Mayıs  1983  tarihinde  M  =  7,7 

büyüklüğünde  Japonya’da  denizde  olan  bir 

deprem  büyük  bir  tsunamiye  neden  olmuş  ve 

Japonya’nın  Honshu  adasının  kuzeyindeki 

kıyıları vurmuştur. Deprem 14 metre yükseklikte 

tsunami  dalgaları  üretmiştir.  Dalgalar  10  ton 

ağırlığındaki blokları kara içlerine doğru yüzlerce 

metre  taşımış;  kıyıdaki  kumulları  aşmış  ve 

nehirlerin  taşmasına  neden  olmuştur.  Bu 

dalgalara kapılan malzemeler daha  sonra denize 

doğru  sürüklenmiş;  bu  şekilde  100  kişi  hayatını 

kaybetmiştir.  

Minoura  ve  Nakaya  (1991)  1983  Japon 

Denizi depremi  sonucu oluşan  tsunamilerle  ilgili 

üç  ayrı  sedimenter  sürecin  gerçekleştiğini  fark 

etmişlerdir (Şekil 12‐11). A tipinde, gelen dalgalar 

malzemeleri  kumsaldan  ya da  kumuldan  oluşan 

alanlardan  karaya  taşımışlardır.  Dönen  dalgalar 

karadaki malzemeleri denize doğru  taşımışlar ve 

deniz altında kum barları oluşturacak şekilde kıyı 

önlerinde  biriktirmişlerdir.  B  tipinde,  dalgalar 

gelgit‐arası  lagünleri  basıp  aşındırarak,  denizel 

kabukları  biriktikleri  yerlerden  karaya  doğru 

taşımıştır. C  tipinde,  sismik  sarsıntı kumullar ve 

kumsallarda  yarıklar  oluşturmuş  ve  deniz  suyu 

buralara  dolup  aşındırarak  kumullar  arası 

gölcükleri  açık  denize  bağlamıştır.  Asılı  olarak 

taşınan kum  taneleri,  ince kum  tabakası  şeklinde 

gölcüklerde çökelmiştir.  

Kumul  arası  gölcüklerin  çekirdeklerinde 

siyah  organik  çökellerle  ince  ile  kaba  kum 

tabakaları  ardalanma  göstermiştir.  Minoura  ve 

Nakaya  (1991)  organik  çökellerin  sedimentasyon 

hızını  araştırmışlar  ve  kum  tabakalarının 

Japonya’nın  kuzey  kıyılarında  1741,  1856  ve  1983 

yıllarında  olan  tarihsel  depremler  sonucu 

oluştuğunu tespit etmişlerdir. Kumlu birimler, tane 

büyüklükleri  yukarı  doğru  kabalaşan  keskin  bir 

taban dokanağı oluştururlar. 

Minoura ve Nakaya (1991) Honshu’nun doğu 

kıyısında yer  alan Sendai düzlüklerinde de benzer 

yapılar saptamışlardır. Burada yer alan çökeller 870‐

934  tarihi  veren  tefra  çökelleri  ile  kalibre 

edilebilmektedir. Kum tabakaları orta‐ince taneli, iyi 

boylanmış  ve  kıyıdaki  kumullardan  türemiştir.  İki 

kum  tabakası,  869 ve  1611  yıllarında  kıyıdan uzak 

denizde olan iki tarihsel depremle karşılaştırılmıştır. 

New  South Wales  (Avustralya)  kıyılarındaki 

çökellerin  büyük  fırtınalardan  ziyade  tsunamiler 

sonucu meydana  geldiği  düşünülmektedir  (Bryant 

vd.,  1992).  Bu  çökeller:  (1)  yükselmiş  kumsal 

alanlarına  fırlatılmış  ve  yarıklar  içerisine 

sıkıştırılmış köşeli yüzeyleri olan büyük bloklar, (2) 

deniz  seviyesinin  büyük  fırtına  dalgalarıyla  çökel 

depolayamayacak  kadar  düşük  olduğu  zaman 

çökelen ayrık, aşınmış bloklar ile kum karışımları ve 

(3)  ayrık  sırtlar,  sekiler,  karmakarışık  boylanmış 

blok  yığınları,  çok  kaba  çakıllar  ve  kabuk 

malzemeleri  içerirler.  Bir  lokasyonda,  haliç 

çamurları  üzerinde  doğrudan  yer  alan  ayrık  kum 

sırtları  tsunami  sonucu meydana  gelmiştir  (Bryant 

vd., 1992). 

Cascadia  yitim  zonunda  çamurların 

tabanında yer alan kum örtüleri,  turba çökelleri  ile 

üstteki  denizel  çamurlar  arasındaki  keskin 

dokanağın  kesinlikle  deprem  kökenli  olduğuna 

işaret  eder  (Darienzo  ve  Peterson,  1990;  Atwater, 

1992;  Atwater  vd.,  1995).  Tsunami  kökenli  kum 

örtüleri,  denizden  olan  uzaklığa  bağlı  olarak  daha 

da  ince  taneli bir dokuya  sahip olurlar;  çoklu kum 

tabakalarında,  yukarıya  doğru  tane  büyüklüğü 

incelen her bir kum tabakası bir tsunami izine işaret 

eder.  Ağır  mineral  toplulukları  ve  tanelerin 

yuvarlıklıkları,  deniz  kökenli  tsunami  kumları  ile 

kara kökenli  tsunami kumlarının ayırt edilmesinde 

kullanılır.   

 

ÖZET VE UYARI 
Bir deprem sarsıntısının genellikle en belirgin 

ikincil  etkileri  heyelanlar,  yanal  yayılmalar,  kum 

volkanları  ve  tektonik  yerdeğiştirmeyle  doğrudan 

ilgili  olmayan  diğer  yapılardır.  Bir  depremin 

etkilerini  belirlemek  için,  genellikle  heyelanların 

tanımlanması  gerekmektedir.  Ancak,  bir  depremi 
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eski  heyelanlar  ile  ilişkilendirmek  daha  zordur. 

En başarılı yöntemlerden biri, Seattle fayında 1000 

yıl  önceki  bir  depremde  yapıldığı  gibi,  farklı 

ortamlarda  aynı  zamanda  olan  ikincil  etkileri 

tespit etmektir. Diğer bir yöntem, kaya düşmeleri 

sırasında oluşanlar gibi, bir deprem  sırasında  ilk 

gelişen  yüzeyleri  yaşlandırmaktır.  Çok  sayıda 

yüzey aynı yaşlı  ise; yüzey, büyük  fırtınalar gibi 

sismik  kökenli  olmayan  olaylardan  ziyade,  bir 

deprem  tarafından  oluşturulmuştur.  Kaya 

düşmeleri ve kaya akmalarının aynı yaşlı olması, 

bunların  deprem  kökenli  olduğuna  işaret  eder. 

Buna  karşılık  aynı  yaşlı  çok  sayıda  hızlı  toprak 

akmaları ise büyük bir fırtına ile ilgili olduklarını 

gösterir.  

Keefer  (1984)  tarafından  tanımlanmış 

heyelan  tiplerinden  hiçbiri,  sadece  bir  deprem 

sarsıntısı  ile  oluşan  türden  değildir.  Şimdiye 

kadar  geçmiş  heyelan  oluşumu  ile  ilgili  değişik 

kökenler  ileri sürülmüştür. Gros Ventre ve Hope 

heyelanları gibi bazı büyük heyelanların deprem 

kökenli  oldukları  ayrıntılı  olarak  açıklanmıştır. 

Fakat,  Columbia  Nehri’nin  önünü  kesen 

heyelanlar  (Tanrılar’ın  Köprüsü)  gibi  tetikleyici 

mekanizması  bilinmeyen  çok  sayıda  büyük 

heyelanlar  bulunmaktadır.  Bu  tip  büyük 

heyelanların  her  birinin  oluşum  mekanizması 

tartışmalıdır;  depremsel  köken,  çok  sayıda 

faktörden sadece biri olabilir.  

Eski bir heyelanın sismik kökenli olduğunu 

saptamada  en  belirgin  paleosismolojik  yaklaşım, 

herbir  heyelanın  kapsamlı  yamaç  duraylılık 

analizinin  yapıldığı  jeoteknik  yöntemdir.  Bu  tip 

analizler,  heyelan  başlangıcının  en  kötü  sismik 

olmayan  koşullarda  bile  mümkün  olamayacağını 

fakat,  sismik  sarsıntının  (devirsel  yükleme) 

heyelana neden olabileceğine işaret ederse, o zaman 

heyelanın depreme bağlı olarak oluştuğu sonucuna 

varılabilir.  

Yanal  yayılmalar  ve  kum  daykları  gibi 

sıvılaşma  yapılarının  sadece  deprem  sarsıntısıyla 

oluşabilecekleri  ileri  sürülmüştür.  Fakat, 

heyelanlarla  ilgili  olarak  yukarıda  açıklanan 

sedimentolojik  özellikler  başka  bir  şekilde 

açıklanabilmektedir.  Ricci  (1995)  ve  Obermeier’ın 

(1994)  işaret  ettiği  gibi,  görünür  sıvılaşma  yapıları 

çökellerin  hızlı  bir  şekilde  yüklenmesi,  gömülü 

çökellerden gaz kaçısı, soğuk türbilans, çökme ya da 

diğer  sismik  kökenli  olmayan  süreçlerle 

açıklanabilmektedir. Deprem kökenine açıkça  işaret 

eden kesin bir yöntem bulunmamaktadır.  

Tsunami  çökelleri  sadece  birkaç  yıldır 

araştırılmakta  olan  bir  konu  olsa  da;  tsunami 

çökelleri  ile,  bir  bölgede  seyrek  olarak  oluşan  ve 

jeolojik  kayıtta  belirgin  iz  bırakan  100  yıllık  ya da 

500  yıllık  fırtına  çökellerini  birbirinden  ayırt 

edebilmek için dikkatli olunmalıdır. 

İkincil yapıları kullanarak geçmiş depremleri 

saptamanın  en  iyi yolu, bir depremle  ile  ilgili özel 

bir yapıyı tanımlamadan önce, tüm sismik olmayan 

mekanizmaları/bertaraf/etmektir.
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3. Kısım 
 

Depremlerle Birlikte Yaşamak 
 

 

 

 

 

 

Depremler  geçmişte,  dünyanın  en  trajik 

doğal  afetlerine  neden  olmuşlardır. Hiçbir  doğa 

olayı 1556 yılında, Çin’de 800.000 kişinin ölümüne 

neden  olan  bir  deprem  kadar  çok  büyük  can 

kaybına  yol  açmamıştır.  1976  yılında  Tangshan 

(Çin)  yakınlarında  olan  diğer  bir  depremde, 

Tangshan’da 250.000 kişi hayatını yitirmiştir. Orta 

büyüklükteki  depremlerin  bile  neden  olduğu 

ekonomik  kayıplar  ulusal  ekonomide  önemli 

duraklamalara  yol  açmaktadır.  Örneğin,  M=6,7 

büyüklüğündeki  1994  Northridge  (California) 

depremi,  düşük  can  kaybı  olmasına  karşın,  20 

milyar  dolar’dan  daha  fazla  bir  hasara  neden 

olmuştur.  1995  Kobe  (Japonya)  depreminin  yol 

açtığı  ekonomik kaybın  200 milyar doları geçtiği 

tahmin edilmektedir. Daha iyi arazi kullanımı  

 

 

 

 

 

 

planlaması ve  şiddetli yer sarsıntısına dayanacak 

yapı tasarımı ve inşası gibi uygulamalar yaparak, 

gelecekte olabilecek bu  tür depremlerin etkilerini 

hafifletmek,  depremleri  incelemenin  en  önemli 

sebeplerinden birisidir.  

 

Depremlerle  güvenli  şekilde  yaşama 

konusunda  yerbilimlerinin  katkısı  başlıca  sismik 

tehlike  belirleme  alanında  olmuştur.  Sismik 

tehlike  belirlenmesi  çalışmaları,  arazi  kullanımı 

planlaması, yapı yönetmeliklerinin düzenlenmesi, 

kritik  yapılar  için  tasarım  kriterleri  ve  zarar 

azaltma  stratejilerinin  esasını  oluşturur.  Bu 

kitabın son bölümü, sismik tehlike belirlenmesi ve 

bu yönde yerbilimciler tarafından ortaya konulan 

çalışmalara ayrılmıştır.   
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Sismik Tehlike Tahmini 
 

Deprem  kırığından  saatler  ve  günler 

öncesinde  fiziksel  habercilerin  tanınmasına 

dayanan  kısa  süreli  deprem  tahminleri  günün 

birinde  sismik  tehlikenin  azaltılmasında  önemli 

rol  oynayabilir.  Ancak,  bugün  için  dünyada 

güvenilir  kısa  süreli  deprem  tahminleri  hiçbir 

yerde  rutin  bir  şekilde  yapılmamaktadır. Ayrıca, 

sonuçta başarılı bir kısa süreli deprem tahminleri 

yapılsa  bile;  planlama,  sismik  tasarım  ve  bina 

yapımı  ile  ilgili  uzun  süreli  sorunları 

çözmeyecektir. Bir başka anlatımla, tahmin edilen 

deprem  oluştuğu  zaman,  bu  tahmin  deprem 

yapılarının  yeterince  güvenli  olup  olmadığı 

konusundaki  sorunlara  çözüm  getirmeyecektir. 

Bir  benzetme  yapmak  gerekirse,  kasırga 

oluşmadan yıllar önce hazırlık yapılmış olsa bile, 

bir  kasırganın  çok  doğru  bir  şekilde  tahmin 

edilmesi hasar ve can kaybını engelleyemecektir.  

Örneğin,  önceden  belirlenmiş  bir  zamanda 

büyük  bir  depremi  tetiklemesi  ya  da  büyük  bir 

deprem  yerine  bir  dizi  küçük  depremlerle 

birikmiş  birim  deformasyonun  boşalmasına 

neden  olması  gibi,  deprem  mekanizmasındaki 

fiziksel  etkileşim  olasılığı,  karmaşık  uzun  süreli 

araştırmaları gerektirse de, günümüzde pratik bir 

zarar  azaltma  yöntemi  olarak  göz  önüne 

alınamamaktadır.  

Günümüzde kısa  süreli deprem  tahminleri 

ile  ilgili  başarızlıklara  rağmen;  başlangıç  olarak, 

deprem  tehlike  tahminleri  esasen  kestirim  amaçlı 

çalışmalar  olarak  tanımlanabilir. Çünkü,  deprem 

tehlike  tahminleri  gelecekte  olabilecek 

depremlerin olma olasılıkları ve etkilerini  tahmin 

etmeye  dayanmaktadır.  Esasen  kestirim  amaçlı 

bilimlerin  özünde  belirsizlikler  ve  zayıflıklar 

vardır.  Aslında,  sismik  tehlike  tahminleri  uzun 

süreli  deprem  kestirimlerine  benzerlik  gösterir. 

Kamunun  istekleri  ve  birkaç  şarlatanın 

reklamlarına  rağmen,  günümüzde  sismik  tehlike 

tahminlerinin güvenilir olduğuna ilişkin bir tarife 

kitabı  bulunmamaktadır.  Sismik  tehlike 

tahminleri  sürdürülmesi  gereken  ana  araştırma 

konuları olarak beklemektedir. 

Deprem  tehlike  değerlendirmesi,  sık  sık 

ifade  edilen  “günümüz  geçmişin  anahtarıdır” 

şeklindeki  eski  jeolojik  üniformitaryanizm  fikrine 

dayanmaktadır.  Ancak,  bazen  geçmiş  geleceğin 

anahtarıdır  şeklinde  düşünebiliriz.  Bir  başka 

anlatımla,  yakın  geçmişteki  deprem  süreçlerinin 

yakın  gelecekteki  süreçlerle  aynı  olma  olasılığı 

yüksektir. Ancak, bazan geçmiş dönem “tarihsel” 

ve  “tarih  öncesi”  dönem  olarak  iki  ayrı  şekilde 

ifade edilir. Aletsel sismografik kayıtlar ile birlikte 

tarihsel  dönem  deprem  kayıtları,  gelecekte  aynı 

bölgede doğrudan ne olacağına ilişkin çok değerli 

bilgiler sağlar. Açıkçası, tarihsel ve aletsel dönem 

kayıtları  ne  kadar  uzun  bir  zamanı  kapsarsa, 

kestirim sonuçları da o kadar güvenilir olur. Tarih 

öncesi  jeolojik  kayıtlar  sismik  tehlike 

değerlendirmeleri  ile  çok  büyük  uyumluluk 

sağlar. Çünkü,  her  yerde  daha  uzun  bir  zamanı 

kapsar ve  bu  yüzden  istatistiksel  olarak  geleceği 

tahmin  etme  yönünde  çok  büyük  anlam  taşır. 

Tarih öncesi  jeolojik kayıtlar, muhtemelen sismik 

tehlike  değerlendirilmelerinde  en  önemli 

gelişmelerin  olduğu  alandır  ve  bu  nedenle 

paleosismolojik yöntemler Bölüm 8‐11’de ayrıntılı 

olarak verilmektedir. 

Herkesin  belirttiği  gibi,  en  büyük  küresel 

ölçekte  sismik  tehlike,  depremlerin  doğrudan 

neden olduğu yer sarsıntısıdır ve en büyük risk ise 

zemin  hareketinden  kaynaklanan  yapısal 

hasardır.  Diğer  yandan,  zemin  hareketinin 

tetiklediği  heyelanlar  gibi  ikincil  etkiler,  bazı 

depremlerde  sismik  sarsıntıdan  çok  daha  fazla 

can ve mal kaybına neden olurlar (bkz. Bölüm 12). 

Çin’in  kuzeyinde  büyük  1920  depreminin  (M  = 

8,7)  tetiklemesi sonucu  löslerde oluşan büyük bir 

heyelan  100.000’de  daha  fazla  insanın  ölmesine 

neden olmuştur. 1970 Peru depreminin  (M = 7,9) 

tetiklediği  büyük  moloz  akması,  sadece  kentte 

15.000’den  daha  fazla  insanın  yaşamını 

yitirmesine  neden  olmuştur  (Plafker  vd.,  1971). 

Benzer  şekilde,  1964 Alaska  depremi  (Mw  =  9,2) 

gibi  yitim  zonlarında  olan  çok  sayıda  deprem, 

sarsıntının  doğrudan  etkisinden  ziyade  tsunami 



 

oluşturarak  çok  sayıda  can  kaybına  sebep 

olmuştur.  Bununla  birlikte,  bu  bölümde  ikincil 

etkilerden  ziyade  deprem  tehlike 

değerlendirmeleri  üzerinde  durulacak;  özellikle 

toplam  risk  tahminleri ve  azaltılması konusunda 

önemli  olabilecek  bilgiler  verilecektir.  Bu 

sınırlamaya  rağmen,  sismik  tehlike 

değerlendirmesi  çok  sayıda  farklı  disiplinleri 

kapsayan  çok  geniş  bir  araştırma  alanını 

oluşturmaktadır.  Bu  bölüm  sadece  jeoloji  ile 

yakından  ilgili  alanları  kapsamaktadır. Özellikle 

kuvvetli  yer  hareketinin  sayısal  tanımlamaları 

ilgili  daha  geniş  araştırma  konuları  için  Reiter’a 

(1990)  bakınız.  Bu  bölümde  sismolojik  ve 

probabilistik  konulara  ilişkin  sayısal  bilgiler 

verilmektedir.  Ancak,  bu  konular  Lomnitz’de 

(1994) çok karmaşık bir tarzda anlatılmaktadır. 

  

TEHLİKE VE RİSK 
Sismik  tehlike  ve  sismik  risk  birbirinden 

farklıdır.  Tehlike;  zemin  sarsınıtısı,  faylanma, 

sıvılaşma  vb.  gibi  bir  fiziksel  olayı  tarif  eder  ve 

tehlikeye  işaret  eder.  Diğer  yandan  risk  ise, 

tehlikeden  doğan  can  ve  mal  kaybı  olasılığını 

ifade eder. Risk altında olan canlı ve yapı yoksa, 

tehlike ne kadar büyük olursa olsun  risk  sıfırdır. 

Örneğin, 1989 Macquarie Ridge (Yeni Zelanda’nın 

güneyi)  depremi  büyüklüğü  M  =  8,3  olmasına 

karşın  hiçbir  can  kaybına  neden  olmamıştır. 

Ancak, M = 5,5 büyüklüğündeki 1960 Agadir (Fas) 

depremi  12.000’den  fazla  can  kaybına  neden 

olmuştur.  Yerbilimciler  bir  bölgedeki  tehlikeyi 

belirlemede  birinci  derecede  rol  alırlar.  Ancak 

mühendisler, plancılar ve kamu görevlileri  riskin 

değerlendirilmesi  ve  azaltılmasında  katkı 

koyarlar.  Deprem  tehlikesi  belirlenmeden  önce 

kesinlikle  risk  tahmini  yapılamaz. Risk  tahminin 

topluma  fayda  sağlayabilmesi  için ekip  çalışması 

gerekmektedir.  Bir  başka  anlatımla  risk  tahmini, 

risk  algılaması  ile  risk  yönetimi  ya  da  risk 

azaltılması arasında ara bir adımı oluşturmaktadır 

(Şekil/13‐1). 

 

 

 
 

Şekil 13-1. Risk algılama – risk değerlendirme – risk idaresi ilişkisi. Risk idaresinin depremlere uyarlanması (1) insanların 
bloğun altında durmasını engellemeyi (arazi kullanım planlaması), (2) bloğun düşmesi için gerekli zamanı hesaplamayı (deprem 
kestirimi) veya (3) bloğu temel kaya yüzeyine bağlamayı (deprem mühendisliği) içerebilir. © 1993 Sidney Harris, HEMISPHERES 
dergisi. 
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TEHLİKE DEĞERLENDİRME 

ÜRÜNLERİ 
Çok  çeşitli  sismik  tehlike  tahminleri  ve  bu 

tahminlerden  yapılan  çok  çayıda  ilgili  çalışmalar 

vardır.  Örneğin,  diri  fay  ve  tarihsel  depremsellik 

haritaları  sismik  tehlike  tahmini  ile  ilgili 

çalışmalardandır. Diğer parametreler  ile birlikte bu 

tip  haritaları  derleyerek,  farklı  tehlike  derecelerini 

tarif  eden  sismik  bölgeleme  haritaları  yapmak 

mümkündür. Sıvılaşma, deprem kökenli heyelanlar 

ya da  tsunami  tırmanma dağılımı  gibi  özel  amaca 

yönelik  yerel  haritalar  da  yapılmaktadır. 

Probabilistik  yaklaşımlar  yapılarak  deprem  olma 

olasılığı ya da belli bir yer sarsıntısını aşma olasılığı 

gibi  haritalar  giderek  yaygınlaşmaktadır.  Tehlike 

tahminlerinin  en  yaygın  olarak  yapıldığı  yapılar, 

kamu ilgisinin yüksek olduğu ve ruhsat için gerekli 

standartların  talep  edildiği  yerler  olan  büyük 

barajlar  ve  nükleer  santraller  gibi  özel  kritik 

yapılardır.  Bu  tür  yapılarla  ilgili  sismik  tehlike  ve 

risk  tahminleri  için  onlarca  milyon  dolar 

harcanmaktadır;  bu  konuyla  ilgili  çok  fazla 

tartışmalar olmaktadır. Özellikle barajlar ve nükleer 

santrallerle  ilgili  olarak,  yukarıda  söz  edilen 

nedenlerden  (belirsizlikleri  çok  fazla  olan 

kestirimlerden) dolayı kamu endişesi sık sık sismik 

sorunlar  üzerine  yoğunlaşmaktadır.  Bununla 

birlikte,  önemli  bir  nokta;  sismik  tehlike 

değerlendirmeleri  çok  çeşitlidir;  (sözgelimi) 

gerçekçi  sismik  bölgeleme  haritaları  oluşturmanın 

her  tehlike  değerlendirme  projesinin  nihai 

hedefinin olduğunun varsayılması bir hatadır. 

 

DİRİ FAYLAR VE ÖLÜ FAYLAR 
Fayların  bazan  (safça  bir  yaklaşımla)  diri  ya 

da  ölü  olduğu;  buna  bağlı  olarak  diri  faylar 

yakınındaki alanların tehlikeli olduğu ve ölü faylar 

yakınındaki  alanların  güvenli  olduğu  konusunda 

varsayımlarda bulunulmaktadır. Maalesef, doğa bu 

kadar  basit  değildir.  Geçmiş  yirmi  yıllık 

neotektonik  araştırmaların  temel  sonuçlarından 

biri,  fayların  farklı  aktiflik  derecesi  gösterdiğidir. 

Örneğin,  California’daki  San  Andreas  Fayı  ve 

Türkiye’deki  Kuzey  Anadolu  Fayı  her  birkaç 

yüzyılda  bir  kere  büyük  depremler 

oluşturmaktadır. Diğerleri; örneğin, Nevada’da Dixi 

Valley fayına ait tek bir segment birkaç bin yıl hatta 

on  binlerce  yılda  bir  kere  büyük  deprem 

üretmektedir.  Ayrıca,  bazı  faylar  çok  aktif 

olmalarına karşın yalnızca küçük depremlere neden 

olmaktadırlar. Bu nedenle, diri  faylar ve ölü  faylar 

arasındaki  fark  o  kadar  basit  olmayıp,  çok  ender 

durumlarda  faydalıdır.  Bu  bölümün  izleyen 

kısımlarında  açıklanacağı  üzere,  son  zamanlarda 

faylarla  ilgili  aktivite  derecesi  belirlenmekte  ve  bu 

parametreler  kullanılarak  sayısal  tahminler 

yapılmaktadır.  Bazan  aktivite  derecesini  belirtmek 

için  Holosen’de  aktif  gibi  terimler  kullanılmaktadır. 

Holosen’de  aktif  terimi  fayın  hareket  ettiği  en  son 

zamana  ilişkin  koşulları  ifade  etmektedir. 

“Potansiyel olarak aktif” gibi daha az spesifik olan 

diğer  terimler,  sadece  yerel  olarak  bilinen 

tanımlamalar şeklindedir. 

Fay aktivitesi ile ilgili olarak son yıllarda yasal 

ve  düzenleme  amaçlı,  farklı,  özel  tanımlamalar 

yapılmaktadır. Örneğin, A.B.D. Nükleer Düzenleme 

Kurulu  en  azından  günümüze  kadar  geçerliliğini 

koruyan potansiyel fay tanımını yapmış; diğer birkaç 

kritere ek olarak, 35.000 yılda bir kere ya da 500.000 

yılda  birden  fazla  yüzey  kırığı  oluşturmuş  bir  fay 

potansiyel  fay  olarak  adlandırılmıştır.  California 

Eyaleti,  fay  izleri  yakınındaki  yapıların  inşası  ile 

ilgili  yaptığı  yasal  düzenlemede,  diri  fay  tanımı 

getirmiş  ve  Holosen’de  yüzey  yerdeğiştirmesi 

oluşturmuş (yani, son 10.000 yılda hareket gösteren) 

fay,  diri  fay  olarak  nitelendirilmiştir  (Hart,  1980). 

Faylarla  ilgili  yasal  düzenlemeler  için  bu  tür 

tanımlar gerekebilir;  fakat, yasal düzenleme amaçlı 

getirilen  diri  fay  tanımı  ile  jeolojik  olarak 

tanımlanan  diri  fay  tanımının  birbirinden  farklı 

olduğu gözden kaçırılmamalıdır. 

          

“YENİ” FAY OLMA OLASILIĞI NEDİR? 
Sismik tehlike tahminlerinde bazan “yeni” fay 

terimi  kullanılır.  Jeolog,  yeni  bir  fayın  önceden 

kırılmamış  kayayı  kırdığından  nasıl  emin  olabilir? 

Cevap,  tarihsel  dönem  kayıtlarındaki  deprem 

oluşumlarında  yer  almaktadır.  Birkaç  istisna 

dışında,  geçmişte  yüzey  faylanması  oluşturmuş 

herbir  büyük  deprem,  geçmişte  özellikle  de 

Kuvaterner’de  hareket  etmiş  bir  fay  üzerinde 

meydana  gelmiştir.  Bu  nedenle,  çok  aktif  ve 

karmaşık  bir  fay  zonu  içerisinde  olmadığı  sürece, 

belli bir yerde kırılma oluşturabilecek yeni bir  ana 

fayın olma olasılığı sıfırdır.  

O zaman şöyle bir soru yöneltilebilir. Yeni bir 

fay  nasıl  oluşur?  Jeolojik  veriler  fayların  ardışıklı 

depremler  ya  da  dönemsel  deformasyonlarla 

dereceli olarak uzunlukları artan ve ilerleyen küçük 

kırıklar  şeklinde  oluşmaya  başladığını 

göstermektedir. Örneğin, Alpin  fayı  (Yeni Zelanda) 

geçmişte çok büyük bir deprem sırasında bir kerede 

meydana gelmemiştir. Onun yerine, küçük kırıklar 

şeklinde oluşmaya başlamış, belli bir jeolojik zaman 

sürecinde  dereceli  olarak  kırıkların  uzunlukları 

artmış  ve  kırıklar  birleşerek  bugünkü  1000  km’lik 
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uzunluğa  ulaşmıştır.  Gerçekten,  bu  şekilde  kırık 

uzunlukları  artışı  1968  Borrego Mountain  (Güney 

California) depreminde de gözlenmiştir. Bu deprem 

Holosen  yaşlı  Coyote  Creek  fayında  (EK’de 

verilmiştir)  yüzey  faylanmasına  neden  olmuştur. 

Ancak,  deprem  kırığının  kuzey  ucunda,  daha 

önceden kırılmamış Tersiyer yaşlı birimlerde birkaç 

yüz  metre  uzunluklarda  yeni  faylar  oluşmuş  ve 

deprem  kırığı  daha  kuzeye  doğru  ilerlemiştir.  Bu 

deprem  gerçekten  mevcut  Coyote  Creek  fayının 

yüzeydeki  uzunluğunda  birazcık  artışa  neden 

olmuştur.        

      

PROBABİLİSTİK VE DETERMİNİSTİK 

YÖNTEMLER 
Deprem tehlike tahmininde büyüklük, yer ve 

pik  zemin  ivmesi  gibi  tek  parametreler  şeklinde, 

araştırmacı tarafından belli bir deprem ya da zemin 

sarsıntısı  derecesine  yönelik  yapılan  tahminlere 

deterministik değerlendirme adı verilir. Deterministik 

yöntemde “güvenilir” olması dışında,  depremin ne 

kadar  olasılıkla  olacağı  belirlenmez.  Güvenilir 

kelimesinin  kullanılması,  kesin  “en  kötü  olayı” 

seçmeye  karşı  bir  çeşit  toleranstır;  bazı 

araştırmacılar  “en  kötü  olay”ı  gerçekte  fiziksel 

olarak  mümkün  olabilecek  maksimum  olarak 

tanımlar. Neyin “güvenilir” olduğu, neyin “en kötü 

durum”  olduğu  “güzellik”  gibi  subjektiftir  ve 

değerlendirmeyi yapan kişiye göre değişir.  

Diğer  yandan,  probabilistik  değerlendirmede 

deprem  oluşumları  ile  ilgili  sayısal  olasılıklar  ve 

herhangi bir mühendislik yapısının ömrü gibi belli 

bir  zaman  periyodundaki  etkileri  belirlenir. 

Probabilistik  değerlendirmelerin  çoğunda 

maksimum depremin bir  adım olarak belirlenmesi 

gerekse de, daha küçük magnitüdler gerçekte daha 

büyük tehlikeler üretebilir. Bu yöntemde sadece fay 

kayma  hızları  ve  deprem  büyüklükleri  gibi  herbir 

girdi  parametrelerine  ait  belirsizlikler  değil;  aynı 

zamanda  doğanın  bazı  rastlantısallık 

gösterebileceği de tanımlanır. Depremin büyüklüğü 

ve uzaklığı çok  iyi bilinse bile, bu rastlantısallık  ile 

ilgili  örnek  olarak,  aynı  büyüklükteki  tüm 

depremlerin aynı uzaklıkta aynı zemin sarsıntısına 

neden olmadığı bilgisi verilebilir. 

“En  kötü  olay”  senaryosuna  ilişkin  yapılan 

kuramsal  deterministik  değerlendirme,  kuzey 

yönlü  doğrultu  atımlı  bir  fayda  oluşan  7,4 

büyüklüğündeki  bir depremi  belirlemiş  olabilir  ve 

en yakın uzaklığın 15 km olduğu, bunun da o yerde 

0,4g’lik bir pik ivmeye neden olacağı belirtilir. Diğer 

yandan, kuramsal probabilistik değerlendirme, veri 

çıkışlarının sürekliliğini iki aşama şeklinde verir: (1) 

30 yıllık yapı ömrü  içerisinde 0,3g’lik  ivmeyi aşma 

olasılığı %50 ve (2) bu süre içerisinde 0,6g’lik ivmeyi 

aşma  olasılığı %5  gibi. Bu  olasılıklar  kesinlikle  tek 

bir  faya  ilişkin olarak yapılmayıp, yakındaki  farklı 

parametrelere  sahip  çok  sayıda  fayı  da  kapsar. 

Ayrıca, herhangi bir eşik ivme değerini (g) (özellikle 

küçük  olanlar)  aşma  olasılığı  herhangi  bir  faydaki 

maksimum  deprem  tarafından  kontrol 

edilmeyebilir;  fakat,  30  yıllık  süre  içerisinde  çok 

sayıda küçük depremler tarafından denetlenebilir.  

Probabilistik  değerlendirme,  tipik  olarak 

sismik kaynaklarla  ilgili  toplam  tehlike ya da  riski 

belirler. Halbuki deterministik yöntemler, herhangi 

bir  olasılık  vermeksizin  tek  bir  faydan 

kayanaklanabilecek  “maksimum  güvenilir”  ya  da 

“en  kötü  durum”  depremini  tahmin  eder.  Bu 

nedenle, deterministik yöntemlerde maksimum yer 

hareketinin yerel  fakat ölü bir  fay  ile  ilişkili olması 

fakat, diğer taraftan bu fayın küçük kayma hızından 

dolayı  aynı  yerin  probabilistik  tahminlerindeki 

toplam  tehlike  ya  da  riske  çok  küçük  bir  katkı 

yapması da bilinen bir durumdur.   

Probabilistik  tehlike  değerlendirmesinde 

tehlike  ya  da  risk  ile  ilgili  seviyenin  seçiminin 

belirlenmesi  kullanıcıya  bırakılır.  Bu  seçim  tipik 

olarak  arzu  edilen  tutuculuk  (conservatizm) 

derecesine  bağlı  olacaktır.  Kullanıcı,  otopark  gibi 

çok daha az kritik yapılara göre nükleer santral gibi 

kritik  yapılar  için  çok  daha  uygun  deprem  seçimi 

yapmak  zorundadır.  Bu  nedenle,  probabilistik 

tehlike  değerlendirmesinde  kabul  edilebilir  risk 

kavramı  daha  önemli  olur.  Yani,  planlanan  proje 

için  önem  taşıyan  deprem  ne  kadar  yakında  ne 

olasılıkla meydana gelebilecektir? Örneğin, nükleer 

santraller  için  ortalama  10.000  yıldan  (yıllık  olma 

olasılığı     10‐4) daha uzun sürede bir kez olan hasar 

yapıcı  bir  depremin  sonuçları  ihmal  edilebilirken, 

daha sık aralıklarla oluşan depremler tasarımla ilgili 

olarak  çok  daha  büyük  önem  taşır. Diğer  yandan, 

100  yıl  aralıklarla  (yıllık  olma  olasılığı  10‐2)  oluşan 

bir deprem otopark gibi yapılar için önemli olabilir. 

Ancak,  bir  nükleer  santralle  karşılaştırıldığında, 

otopark  açısından  depremin  sonuçları  çok  daha 

önemli  değildir.  Her  ne  kadar  fiziksel  olarak 

mümkün  maksimum  deprem  göz  önüne  alınarak 

kritik yapıları tasarlamak önemli olsa da, bu basitçe 

gerçek  bir  hedef  değildir.  Örneğin,  toptan  yok 

olmalara neden olabilecek küçük bir gezegen ya da 

kuyruklu  yıldızın  dünyaya  çarpması  her  yüz 

milyon yılda bir kere olmaktadır. Bu  tür çarpmalar 

“mümkün”  olabilir;  ancak,  bu  olay  gerçekte  olsa 

bile, bu çok seyrek çarpma olasılığı tasarım için çok 

endişe oluşturmaz.   
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Kabul  edilebilir  risk  seviyesi  “ne  kadar 

güvenli yeterince güvenlidir?” sorusu  ile yakından 

ilgilidir. Ancak, bu soru teknikten ziyade sosyal bir 

soru olduğu  için, bu  soruyu yanıtlamak önemlidir 

ve  birçok  bilim  adamı  ve mühendisler daha  geniş 

sosyal  katkı  ve  sorumluluk  olmadan,  sadece  bu 

soruyu yanıtlamak konumunda değildir.  

Deterministik  tehlike  değerlendirmesi, 

deprem  oluşum  sıklığı  ya  da  fay  kayma  hızı  gibi 

zamana  bağımlı  verileri  gerektirmediği  için 

avantajlıdır. Ancak,  buradaki  tartışma  konusu,  hiç 

çalışılmamış bölgelerde bu tür hızlarla ilgili verinin 

mevcut  olmaması  üzerinedir.  Bu  nedenle, 

araştırılan proje  ile  ilgili deprem büyüklüğü ya da 

zemin sarsıntısı seviyesine ilişkin kararda  jeolog ya 

da  sismoloğun  kendi  kararı  önemlidir.  Pekçok 

kullanıcı  ya  da  müşteri,  uygun  karşılaştırmalı 

standartlara  ve  ruhsat  verme  kriterlerine  karar 

vermede  kullanıcı  ya  da  müşteriden  ziyade  bir 

jeoteknik  ekibin  (jeolog,  sismolog,  inşaat 

mühendisi) daha yetkin olduğunu ifade etmektedir. 

Devlet  kuruluşları  ya  da  kritik  yapı  sahipleri 

tarafından bahsedilen ya da kabul edilen diğer bir 

iddia, kabul edilebilir risk seviyesine ilişkin çok zor 

ve bazan politik kararlar  ile karşı karşıya kalmama 

istekleri üzerinedir. Bazan da devlet kuruluşları ya 

da  kritik  yapı  sahipleri  bilgisizce  toplumu  risk 

seviyesinin sıfır olduğuna ikna etmeye çalışırlar.1    

Belli  bir  zaman  dilimi  içerisinde  tehlike 

değerlendirmeleri  yapmanın  yanında,  çoğu 

probabilistik  değerlendirmelerin  ayrıntılı  daha 

sistematik analizler yapma avantajları vardır. Yani, 

karar verme süreçlerinin her aşaması  izlenebilir ve 

yenilenebilir; belirsizlikler tanımlanır ve sayısal hale 

dönüştürülebilir.  Ancak,  bireysel  kararlar  hem 

deterministik  hem  de  probabilistik 

değerlendirmelerde  önemli  olabilir.  En  azından 

probabilistik yaklaşımda ne aşamada olunduğu ve 

kararların ne  şekilde verildiği açıkca bilinir. Bazan 

uzman  ekibin  sistematik  ve  formülize  ederek  elde 

ettiği  bilgiler  kullanılarak,  uzman  kararları  dikkate 

alınır.  Aynı  zamanda,  çok  ayrıntılı  probabilistik 

analizlerle  ilgili  kullanılan  matematik  o  karmaşık 

olabilir  ki,  matematik  bilmeyen  kullanıcılar  tüm 

süreci  daha  açık  ve  şeffaf  yapmak  yerine  önemli 

varsayımları  gizleyerek,  bütün  matematiksel 

mantığı  karmaşık  hale  getirebilirler.  Probabilistik 

değerlendirmelerin  amacı  kesinlikle  bunun  tersi 

olmalıdır;  fakat,  bu  tür  analizleri  yaparken 

karşılaşılabilecek tehlikeler  belirlenmeli,  çalışmalar  
 

1  Bir  defasında  yazarlardan  birine  (CRA)  bir  baraj  sahibi  tam 

olarak “Yok olasılıkmış, yok kabul edilebilir riskmiş, bırak şimdi 

bu palavraları; baraj güvenli mi değil mi,  sen bana onu  söyle!” 

demiştir. 

bu  tehlikeleri  çözmeye yönelik olmalı ve  süreç  son 

kullanıcının anlayabileceği tarza dönüştürülmelidir. 

Bazan  deterministler  ile  probabilistler 

arasındaki  tartışmada gözden kaçan bir husus, her 

iki tekniğin de sonuçta girdi verilerini sağlayan kişi 

veya  kurumun  kanaatine  bağlı  olduğu  gerçeğidir. 

Tek  bir  tecrübeli  kişi  tarafından  ifade  edilen  basit 

deterministik  bir  ifade,  dünyanın  en  iyi 

matematikcileri  tarafından  desteklenen  daha  az 

tecrübeli  uzman  ekibin  ortak  fikrinden  daha  da 

gerçeğe  yakın  olabilir.  Reiter  (1990),  “Copernicus, 

diğer  araştırmacıların  görüşleri  hakkında  her  tür 

fikirler  öne  sürmelerine  rağmen,  dünya  güneş 

etrafında döndüğünü ileri sürdüğü zaman ne kadar 

haklıydı”  şeklinde  ifade  de  bulunmaktadır. 

Gerçekten  de,  Reiter  uzman  kararı  konusunda 

kısaca aşağıdaki ifadelere yer vermektedir: 
 

“Sismik  tehlike  tahminlerinin  amacı  pratik 

sorulara  pratik  cevap  vermektir.  Toplum, 

gerçek  keşfedilinciye  kadar  bu  cevapları 

bekleme  lüksüne  sahip  değildir.  Bu 

sınırlamalara  rağmen,  uzman  kararlarını 

dikkatlice  kullanmaktan  başka  seçenek 

bulunmamaktadır.  Uzmanlar  ve  analistlerin 

vazifelerinden  biri  de,  böyle  analizlerin 

sonuçlarını  kullananların  Copernicus’in 

görüşlerine dayanmaları yerine, sonuçta gerçek 

olan  bir  dizi  görüşe  ikna  olmalarını  temin 

etmektir. 

 

DETERMİNİSTİK 

DEĞERLENDİRMELER 
 

Maksimum Depremlerin Tanımı 
Yerbilimciler  açısından deterministik deprem 

tehlike  analizlerinin  özünde maksimum  depremin 

ya  da  daha  sonraki  analizlerde  kullanılacak 

depremlerin  saptanması  yatar.  Bazan  orta 

büyüklükte  yakın  bir deprem  ya da uzakta  büyük 

bir deprem gibi birden daha fazla deprem belirlenir; 

herbirinin mühendislik açısından bir önemi vardır. 

Örneğin, uzakta ve büyük olan bir deprem belli bir 

yerde  daha  küçük  pik  ivmelere,  fakat  daha  uzun 

sarsıntı  süresine  neden  olabilir;  sarsıntı  süresi 

zeminlerin ve dolguların davranışı üzerinde önemli 

etki yapabilir.  

Deterministik  yöntem  bugünkü  tektonik 

rejimde  belli  bir  bölgede  ya  da  belli  bir  fayda 

oluşabilecek  maksimum  depremi  ifade  eden 

maksimum  güvenilir  depremin  belirlenmesi  esasına 

dayanır.  Jeoloji  eğitimi  gören  kişiler  günümüz 

tektonik  rejiminin  kolaylıkla  tanımlanamayacağını 

bilir.  Özellikle  kamuoyu  ilgisinin  yoğun  olduğu 
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kritik  projelerle  ilgili  maksimum  güvenilir 

depremin  tahmin  edilmesine  ilişkin  çok  büyük 

çelişkiler  bulunmaktadır.  Belli  bir  bölgede, 

bugünkü  tektonik  rejimin  birkaç  milyon  yıldır 

devam  ettiği  bilinebilir;  fakat,  büyüklüğü  gerçek 

olarak tahmin edilmiş olsa bile, henüz sadece birkaç 

kişi bu şekilde seyrek oluşan depremlere göre kritik 

yapıları  tasarlar. Neyin “güvenilir” olduğu konusu 

kişiden  kişiye  değişir  ve  güvenilirlik  konusunda 

geçerli bir tanım olmadığı için, son yıllarda deprem 

tehlike  analizlerinde maksimum  güvenilir  deprem 

konusunda ilgi giderek azalmıştır.2 

Maksimum  güvenilir  deprem  sorunundan 

kurtulmak  için,  bazan  başka  terimler  önerilmiştir. 

Örneğin,  her  ne  kadar  planlanan  proje  ömrü 

içerisinde  gerçekten  böyle  bir  deprem  beklenmese 

bile,  “maksimum  beklenen  deprem”  terimi 

kullanılmaya  başlanmıştır.  Bu  deprem  çok  daha 

uzun  ve  tanımlanamayan  gelecek  bir  zaman 

periyodu  içerisinde  olabilir.  Bugünkü 

uygulamalarda, kararın planlanan  özel  bir projeye 

uygulandığını  düşünerek,  bir  jeolog  ya  da  bir 

sismologun maksimum deprem konusunda basitçe 

kararlar  verdiği  çok  yaygın  olarak  görülmektedir. 

Elbette    söz  konusu  kişi  gelecekte  belli  bir  zaman 

periyodunda  olabilecek  maksimum  olası  deprem 

konusunda  karar  verebilir.  Ancak  bu,  sözde 

deterministik  yöntemin  reddettiği  probabilistik 

yöntemin  özünü  oluşturur.  Ancak  gerçek  olan, 

maksimum  depreme  ilişkin  deterministik  karar, 

tahmin yapan kişi tarafından düşünülen birkaç çeşit 

olasılığı  yansıtır  ve  bu  anlamda,  deterministik 

yaklaşım kabul gören ya da görmeyen bazı olasılık 

unsurları  içerir. Bir başka deyişle, geniş bir  jeolojik 

zaman diliminde, belli bir alan ya da belli bir fayda 

fiziksel  olarak  mümkün  olan  maksimum  deprem 

fikri pratikte basitçe kullanılamayan bir kavramdır. 

Jeologlar  ya  da  sismologlar  genellikle 

“tasarım”  depremi  terimini  kullanmaktan 

kaçınmalıdırlar.  Çünkü,  bu  terimi  mühendisler 

maksimum  deprem  teriminden  farklı  bir 

mühendislik anlamında kullanırlar. 

Maksimum depremler bazan iki farklı şekilde 

ifade  edilir.  Örneğin,  A.B.D.  Nükleer  Düzenleme 

Kurulu  “Emniyetli  Devredışı  Bırakma  Depremi” 

(SSE)  terimini  tanımlamıştır.  Emniyetli  Devredışı 

Bırakma    Depremi    topluma    önemli     bir     risk  
 

2 Yazarlardan biri (CRA) yıllar önce yazılmış bir raporu okurken 

maximum dredible deprem şeklinde kazara yanlış yazılmış (italik 

olanı) bir kelimeye rastlamıştır. Bunun için diyecek başka birşey 

var mı, bilemiyoruz. Maksimum güvenilir depremi tanımlamada 

bazan  alaycı  bir  şekilde  “minimum  inanılmaz  (incredible) 

depremden  küçük  bir  gölge”  gibi  önerilerle  de  karşılaştığımızı 

belirtmek isteriz. 

oluşturmayacak  şekilde  nükleer  santrallerin 

emniyetli  olarak devredışı  bırakılması gereken  çok 

nadir  beklenen  deprem  yer  hareketini  ifade  eder. 

Burada  nükleer  santralin  hasar  görüp  görmemesi 

önemli  değildir.  Diğeri  “İşletme  Tabanlı  Deprem” 

(OBE)  terimidir.  İşletme  Tabanlı  Deprem  daha 

küçük  ve  daha  sık  beklenen  zemin  sarsıntılarını 

ifade  eder ve nükleer  santral  bir deprem  sırasında 

ve sonrasında işlevini sürdürmeye devam eder. SSE 

esasen  emniyet  açısından  belirlenir,  halbuki  OBE 

nükleer  santralin  devrede  kalmasına  ilişkin  daha 

çok ekonomik faktörleri belirler.  

            

Maksimum Depremleri Tahmin 

Yöntemleri 
Maksimum  depremleri  tahmin  etmek  için 

başlıca  üç  önemli  veri  kullanılır.  İlki,  araştırılan 

bölgede ya da diğer benzer  sismotektonik bölgeler 

ile  ilgili  tarihsel  ve  aletsel  dönem  kayıtlarıdır. 

İkincisi,  bir  bölgedeki  faylara  ilişkin  fay  uzunluğu 

ve  fay segmentasyonu gibi  fiziksel parametrelerdir. 

Üçüncüsü,  tarih  öncesi  depremlere  ilişkin 

maksimum  büyüklükler  ve  herbir  depremin  atım 

miktarı  gibi  bilgiler  sağlayan  paleosismolojik 

verilerdir (Bölüm 8’de ayrıntılı olarak açıklanmıştır).  

Çin  ve  Ortadoğu  gibi  uzun  süreli  deprem 

kayıtları  bulunan  bölgelerde  tarihsel  kayıtlar 

maksimum  büyüklükleri  tahmin  etmede 

kullanılmaktadır.  Örneğin,  Türkiye’de  Kuzey 

Anadolu Fayı’nda geçmişte olan 8 büyüklüğündeki 

deprem,  fayın  bu  segmenti  ya  da  diğer 

segmentlerinde  olabilecek  maksimum  deprem 

büyüklüğünü  tahmin  etmede  oldukça  önemli  rol 

oynar.  Çin’de,  Shanxi  çöküntüsünde  ve  Tanlu 

fayında  tarihsel  dönemde  gerçekten  çok  büyük 

depremler  meydana  gelmiştir.  Her  ne  kadar  bu 

depremlerden  hiçbiri  geçmiş  200  yıl  içerisinde 

oluşmamışsa da, bu iki bölgede gelecekte olabilecek 

maksimum depremleri  tahmin açısından çok önem 

taşır. Ayrıca, A.B.D. gibi kısa süreli tarihsel kayıtları 

olan  bölgelerdeki  sismisitenin 

değerlerlendirilmesinde  faydalı  bilgiler  sunarlar. 

Himalaya bölgesi  içerisinde yer alan Nepal gibi bir 

bölgenin  sismisitesi,  doğu  ve  batısındaki  komşu 

bölgelerin  sismisitesinin  değerlendirmesinde  de 

önemli  bilgiler  sağlar.  Bu  tür  karşılaştırmalar 

sismotektonik bölge kavramının ortaya çıkmasına yol 

açmıştır. Sismotektonik bölge,  tehlike  analizlerinde 

benzer  sismik  ve  tektonik  özellikler  sunan  alanlar 

olarak kabul edilir. Bir bölgedeki sismojenik yapılar 

hakkında  çok az bilgi olduğu  için, bölge  içerisinde 

depremlerin  seyrek  olarak  oluştuğu  kabul  edilir. 

Sismotektonik  bölgeler  kesinlikle  temel  kaya 
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alanları, potansiyel arazi verisi  (gravite, manyetik), 

gerilme  alanı  verisi  ve  sınırlı  sismolojik  veri  gibi 

subjektik  kriterlerle  tarif  edilmelidir.  Bu  yöntem, 

nükleer santraller gibi kritik yapıların sismik tehlike 

analizlerinde  kullanıldığı  zaman  çok  fazla 

tartışmalara  neden  olur.  Günümüzde,  çalışmalar 

sismojenik  yapıların  tanımlanması  ve  belirlenmesi 

üzerine  yoğunlaşmıştır.  Ancak,  geçmişte  büyük 

depremlere  maruz  kalmış  dünyanın  tüm 

bölgelerinde  sismojenik  yapıların  tanımlanması  ve 

belirlenmesi mümkün olamamaktadır. 

Kısa  süreli  tarihsel  kayıtları  olan  bölgelerde 

maksimum  depremleri  belirlemenin  temel  kuralı, 

geçmişte  bilinen  en  büyük  deprem  magnitüdüne 

yarım  büyüklük  değeri  eklemekir.  Ancak,  bu 

yöntem sadece biraz tutucu olmak için uygulanır ve 

mantıksal  bir  temeli  yoktur.  Bu  yöntem  yeterince 

tutucu  olabilir  ya  da  olmayabilir  ve  bazı 

durumlarda aşırı tutucu olabilir. 

Fay  uzunluğu,  maksimum  deprem 

büyüklüğünü  belirlemede  en  çok  kullanılan 

parametredir.  Mw’nin  (moment  büyüklüğü) 

temelini  oluşturan  deprem  momenti  aşağıdaki 

denklemle ifade edilir (bkz. Bölüm 4): 
 

M0 = AD           (1)   
 

Burada;    =  kesme  modülü  (yaklaşık  3  x  1011 

din/cm2),  A  =  kırık  alanı  ve  D  ortalama 

yerdeğiştirme  miktarıdır.    sabit  ve  ortalama  yer 

değiştirme miktarının  (D)  birkaç metre  ile  onlarca 

metre olduğu kabul edilirse, kırık alanı (A) M0’ı ve 

dolayısıyla Mw’yi etkileyen en önemli faktördür. M0 

birimi  din‐cm  olup,  Mw  aşağıdaki  eşitlikle  ifade 

edilir (Hanks ve Kanamori 1979):   
 

Mw = (Log M0 – 16,05) / 1,5        (2) 
 

Ayrıca, fay derinliği sismojenik kabuğun kalınlığına 

bağlı  olduğu  için  ve  bir  bölgeden  diğerine  çok 

büyük  farklılıklar  göstermediği  için,  kırık  alanı 

birinci  derecede  kırık  uzunluğunun  fonksiyonu 

olarak  değişir.  Fay  uzunluğu  bir  kilometre  ise 

büyük  deprem  üretemez;  halbuki,  çok  büyük 

depremler  çok  uzun  kırıklar  meydana  getirir. 

Örneğin, bu yüzyılın  en büyük depremi olan 1960 

Şili  depremi  (Mw  =  9,5)  yaklaşık  1000  km 

uzunluğunda bir yüzey kırığı meydana getirmiştir. 

Yani,  çok  uzun  faylar  Şili  depremi  gibi  bugün  de 

çok  büyük  depremler  üretebilir  ve  diğer  büyük 

yitim  zonu  depremleri  de  düşük  eğimli  faylar 

üzerinde  meydana  gelmektedir  (Bölüm  4’de 

açıklandığı  gibi,  teorik  olarak  tüm  dünya 

çevresinde  kırık  oluşturacak  deprem  büyüklüğü, 

Mw  =  10,6’ya  karşılık  gelmektedir.  Bu  nedenle, 

gerçekte olabilecek deprem büyüklüğüne  ilişkin bir 

üst sınır söz konusudur).  

Bu  nedenle,  bir  jeolog  gelecekte  deprem 

oluşturabilecek  bir  fayın  uzunluğunu  tahmin 

edebilir  ve  gelecekte  beklenen  deprem 

büyüklüğünün  ne  olabileceğini  tahmin  etmek  için, 

fay  uzunluğunu  geçmiş  dönemde  olmuş  deprem 

kırık uzunlukları  ile karşılaştırır. Birçok araştırmacı 

tüm  dünya  depremleri  ile  ilgili  bu  regresyon 

ilişkisini  sınıflandırmışlardır.  Örneğin,  Wells  ve 

Coppersmith  (1994)  216  tarihsel  depremin 

regresyon  ilişkisinden  depremlerin  kaynak 

parametrelerini  belirlemişlerdir.  Şekil  13‐2’de,  tüm 

kayma  tipleri  ile  ilgili  dünya  depremlerine  ilişkin 

yüzey  kırık  uzunlukları  ve  büyüklük  regresyon 

ilişkisi görülmektedir.3 

Kırık  uzunluğu  ile  büyüklük    arasında 

belirlenen  regresyon  ilişkisine  benzer  şekilde,  en 

büyük  ya  da  ortalama  yer  değiştirme miktarı  gibi 

diğer  fay  parametreleri  de  regresyona  dahil 

edilebilir.  Derindeki  kırık  uzunluğu  artçı  deprem 

dağılımlarından  saptanabilirse,  derindeki  kırık 

uzunluğu,  yüzey  kırık  uzunluğu  ile  daha 

karşılaştırılabilir  bilgiler  sunar.  Ayrıca,  farklı  fay 

tipleri  için  farklı  regresyon  ilişkileri  elde  edilebilir. 

Ancak,  Wells  ve  Coppersmith  (1994)  bu 

farklılıkların  çok  büyük  olmadığını  belirtmişlerdir. 

Ayrıca,  araştırmacılar  (1)  ortalama  yüzey  kırık 

uzunluklarının,  derindeki  kırık  uzunluklarının 

%75’i  kadar  olduğunu;  (2)  ortalama  yüzey 

yerdeğiştirme  miktarlarının  yüzeydeki  maksimum 

yerdeğiştirme miktarlarının % 50’si kadar olduğunu 

ve  (3)  ortalama  yüzey  yerdeğiştirme miktarlarının 

derindeki  ortalama  yerdeğiştirme miktarlarına  eşit 

olduğunu  saptamışlardır. Çizelge  13‐1’de Wells  ve 

Coppersmith  tarafından  geliştirilen  regresyon 

ilişkileri verilmiştir.  

Her ne kadar depremden hemen sonra yüzey 

kırık  uzunluğunu  ölçmek  basit  olsa  bile,  herhangi 

bir  fay  ya  da  fay  zonundaki maksimum  depremle 

ilgili kırık uzunluğunu önceden tahmin etmek daha 

zordur.  Kırık  uzunluğu  genellikle  mevcut  fay 

uzunluğunu  geçemez;  fakat,  1992  Landers 

(California)  depremi  birkaç  ayrı  kademeli  fay 

segmentlerinin      aynı     depremde     kırılabildiğini  

 
3  Okuyucular  şuna  dikkat  etmelidir:  Gözlenen  herbir  yüzey 

kırığına karşılık gelen bir deprem büyüklüğü olsa da, aynı veri 

seti  için  bile  yüzey  kırığı  uzunluğunun  deprem  büyüklüğüne 

göre regresyonu (burada verilen ilişki) ile deprem büyüklüğünün 

yüzey kırığı uzunluğu üzerine regresyonu aynı  şey değildir. Bu 

nedenle,  Şekil  13‐2  sadece  yüzey  kırığından  hareket  ederek 

deprem  büyüklüğünü  bulmada  kullanılmalı;  tersi  için 

kullanılmamalıdır.  Bu  görünür  ikilem,  uyarlama  eğrisinde 

bağımsız  ve  bağımlı  değişkenlerdeki  varyansın  iki  durum  içik 

değişik ‘en iyi uyum’ eğrileri vermesinden ileri gelir. 
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göstermiştir.  Bu  tür  deprem  örnekleri  toplam  fay 

uzunluğu ile ilgili tahminleri güçleştirmektedir. Tek 

bir  deprem  sırasında  kaç  segment  yırtılabilir?  Bu 

soru Bölüm  8’de  açıklanmış  olsa da, deterministik 

tehlike analizleri yapılırken tutucu ve tek bir değer 

elde  etmede  bazan  keyfî  olarak  iki  ya  da  üç 

segmente  ait  kırık  uzunluğunun  maksimum 

depremi  temsil  ettiği kabul  edilebilir. Probabilistik 

yöntemde birkaç senaryolu olasılıklar verildiği için, 

probabilistik  yöntemi  kullanmak  avantajlıdır. 

Örneğin,  bir  kişi  maksimum  deprem  sırasında 

yalnızca  bir  segmentin  kırılma  olasılığını %  50,  iki 

segmentin kırılma olasılığını % 30 ve üç segmentten 

daha  fazlasının  kırılma  olasılığını  %  10  olarak 

tahmin/edebilir.

  

 
Şekil 13-2. Dünyadaki tüm fay çeşitleri için yüzey kırığı uzunluğu ile deprem büyüklüğü ilişkisi. Devamlı çizgi en küçük 
kareler uyarlaması olup, kesikli çizgiler %95 güven aralığını temsil eder (Wells ve Coppersmith, 1994). 

 
Çizelge 13-1. Wells ve Coppersmith’den (1994) tüm 
faylanma çeşitleri ve dünyanın her tarafında meydana gelen 
depremler için seçilmiş regresyon bağıntıları. M: moment 
büyüklüğü (Mw), SRL: yüzey kırığı uzunluğu (km), AD: 
ortalama yerdeğiştirme (m) ve MD: maksimum 
yerdeğiştirmedir (m). Veriler sadece belirtilen büyüklük, 
yerdeğiştirme ve fay uzunluğu aralıklarında geçerlidir.  
 

Log(SRL) = ‐3,22 + 0,69 M 

Log(MD) = ‐5,46 + 0,82 M 

Log (AD) = ‐4,80 + 0,69 M 

M = 5,08 + 1,16 Log(SRL) 

M = 6,69 + 0,74 Log(MD) 

M = 6,93 + 0,82 Log(AD) 

Log(SRL) = 1,43 + 0,56 Log(MD) 

Log(MD) = ‐1,38 + 1,02 log(SRL) 

Log(AD) = ‐1,43 + 0,88 Log(SRL) 

 

PROBABİLİSTİK 

DEĞERLENDİRMELER 
Probabilistik  tehlike  değerlendirmelerinde 

olasılıklar  çok  çeşitli  şekilde  kullanılır.  Genellikle 

sismisite  verisi  gelecek  depremleri  tasarlamak 

açısından  birinci  derecede  olasılık  araçlarını 

oluşturmaktadır.  Yakın  geçmişe  ait  özellikle  fay 

kayma  hızı  gibi  jeolojik  veriler  artan  derecede 

önemli  rol  oynamaktadır.  Küresel  Konumlama 

Sistemi (GPS) Güney California’da yapılan çok yeni 

çok  disiplinli  sismik  tehlike  araştırmaları  arasında 

önemli bir yer almaktadır. 

Sismisite Verilerinin Kullanılması 
Cornell  (1968)  klasik  deprem  tehlike 

analizlerinde,  özellikle  aletsel  gözlemlerden  elde 

edilen  sismisite  verilerinin  önemini  vurgulamıştır. 

Gutenberg  ve  Richter  (1954)  küresel  ölçekteki 

deprem verilerini kullanarak deprem büyüklüğü ve 

oluşum  sıklığı  arasında  sistematik  bir  ilişkinin 

olduğunu ortaya koymuşlardır. Yani, bir büyüklük 

aralığındaki  depremler,  bir  üst  büyüklük 

aralığındaki  depremlerden  on  kat  daha  sık  olarak 

meydana  gelmektedir.  Bu  ilişki  Gutenberg‐Richter 

tekrarlanma ilişkisi olarak ifade edilmektedir: 
 

Log N = a – bM                    (3)  
 

Burada, N belli bir M ya da daha büyük magnitüdlü 

depremlerin  sayısı,  a  ve  b  ise  sismik  etkinliği  ve 

küçük  depremlerin  büyük  olanlara  oranını  ifade 

eden sabitlerdir. N genellikle belli bir birim alan ve 

birim  zamanı  (her  1000  km2’lik  alanda  bir  yılda 

oluşan deprem sayısı) ifade edecek şekilde standart 

hale  getirilmiştir.  b‘nin  bütün  dünyada  1,0’e  eşit 

olduğu  görünmektedir.  b  değerindeki  küçük 

bölgesel  ve  zamansal  farklılıklar  tektonik  duruma 

işaret  eder.  Şekil  13‐3’de  tekrarlanma  eğrisi  örneği 

görülmektedir.  Göz  kararıyla,  en  küçük  kareler 

yöntemini  kullanarak  veya  maksimum  olasılık 

yöntemiyle  (farklı  noktaların  farklı  sayıda 
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gözlemleri temsil ettiğini ifade eder) uygun düz bir 

çizgi geçirilir.  

 

 
 

Şekil 13-3. Imperial Vadisi’nde (California) 30 yıllık deprem 
kayıtları için tekrarlanma eğrisi. M: büyüklük; N: birim alan, 
birim zaman başına ≥M olan depremlerin sayısıdır. Düşük 
magnitüdlerde sismik ağın küçük depremleri kayıt 
edememesinden ileri gelen veri noktası sapmalarına dikkat 
ediniz. Kesikli çizgi, kayıt döneminde meydana gelenlerden 
daha büyük depremlere yapılan ekstrapolasyonu gösterir.  
 

Tekrarlanma eğrisi, veri setinde olandan daha 

yüksek büyüklük  seviyelerini  tahmin etme olanağı 

verdiği  için,  başlangıç  olarak  başvurulacak  bir 

araçtır. Eğri gerçekten düz bir çizgi ise, o zaman bu 

ilişkiden  hareket  ederek,  yalnızca  birkaç  yıllık  bir 

dönemdeki 3 ile 6 büyüklüğü arasındaki depremler 

ölçülebilir  ve  örneğin  8  büyüklüğündeki 

depremlerin  ne  sıklıkta  oluşacağını  saptamak  için 

düz  çizgi  8 büyüklüğüne kadar uzatılarak  eğriden 

tahmin edebilir4.  Daha “sayısal” bir ifade nasıl olur 

ve bundan daha basiti ne olabilir? 

Tekrarlanma eğrileri her ne kadar çok değerli 

bilgi  kaynakları  olsa  da,  tekrarlanma  eğrilerinin 

yorumlanmasında çok sayıda gizli tehlikeler vardır. 

Burada  iki  ana  sorun  açıkca göze  çarpar:  (1) Daha 

büyük depremler giderek azalan sıklıklarda oluşur 

fakat,  9,5’dan  daha  büyük  depremler  söz  konusu 

olmadığı  için,  esasen  pratikte  nihai  bir  kesim 

noktasının  bulunması  gerekir.  Maalesef,  bu  sona 

erme  noktasının  nasıl  ve  nerede  olduğu  ile  ilgili 

sismik  veriler  herhangi  bir  ip ucu  vermemektedir. 

İlgi    esasen,    tehlike    değerlendirmesi    açısından  
 

4  Büyüklüğün  kendisi  bir  logaritmik  fonksiyon  olduğundan, 

tekrarlanma  eğrisi  esasen  bir  log‐log  grafiğidir.  Tüm  bilim 

insanları  log‐log  grafiklerinden  yorumlama  yapmanın 

tehlikelerini daha erken yaşlarda öğrenmiş olmalıdırlar.  

 

eğrinin  bu  kesiminde,  yani  büyük  magnitüdlerde 

yoğunlaşmaktadır.  Young  ve  Coppersmith  (1985) 

konunun  önemine  atfen,  üst  sınır  deprem  sorunu 

konusunu ayrıntılı olarak tartışmışlardır. (2) Seyrek 

büyük  depremlerle  ilgili  tahminler,  sismik  veri 

setinin daha uzun zaman periyodlarını temsil ettiği 

varsayımlarına  dayanır;  zamansal  sismik 

boşlukların  mevcut  olması,  bu  varsayımların  ne 

kadar  aldatıcı  olduğunu  göstermektedir.  İncelenen 

periyod  en  azından  iki  çok  büyük  depremi 

kapsamazsa,  gerçekten  incelenen  periyodun 

istatistiki  olarak  anlam  taşıdığı  nasıl  söylenebilir? 

Düz çizgi  ilişkisini gösterecek yeterince veri olması 

önemlidir;  ancak,  hiçbir  zaman  bu  çizginin  büyük 

deprem oluşum oranını doğru olarak temsil ettiğini 

garanti etmez. 

Diğer  yandan,  incelenen  periyod  uzunsa  ve 

kapsama alanı genişse, bir tekrarlanma eğrisi gerçek 

tahminî değeri verebilir. Güney California  ile  ilgili 

olarak Allen  vd.  (1965)  tarafından  belirtildiği  gibi, 

Baja’nın  (Meksika  California’sı)  kuzeyi  dahil  tüm 

bölgeye  ait  30  yıllık  ayrıntılı  sismograf  kayıtları, 

geniş  bir  bölge  içerisinde  bir  yerde  büyük 

depremlerin  ne  sıklıkta  oluştuğunu  tahmin  etme 

konusunda  anlamlı  sonuçlar  verir  gibi 

görünmektedir. Fakat, daha küçük bölgeler ve belli 

faylar  araştırıldığı  zaman,  sonuçlar daha  az  anlam 

taşımakta  ve  bazı  durumlarda,  örneğin  en  son 

büyük  1857  depremi  tarafında  kırılmış  olan  San 

Andreas  Fayı’nın  orta  bölümünde  yer  alan 

zamansal  sismik boşlukta olduğu gibi, olumsuz ya 

da yanlış sonuçlar vermektedir. Fakat, bu yüzyılda 

bu kesimde mikrodeprem etkinliği açısından hiçbir 

sismisite göze çarpmamaktadır.   

Şekil  13‐4’de  tekrarlanma  eğrisi  yaklaşımına 

dayanan klasik probabilistik  tehlike analizi  ile  ilgili 

şematize  edilmiş  bir  örnek  görülmektedir.  1. 

aşamada  alansal  ve  çizgisel  deprem  kaynakları 

tanımlanmaktadır.  2.  aşamada, herbiri  için  tahminî 

üst‐sınır  depremi  içeren  sismisite  kayıtlarına  göre 

tekrarlama  eğrisi  çizilmiştir.  3.  aşama  sönüm 

eğrilerini  ve  büyüklük‐uzaklık  fonksiyonuna  göre 

pik  ivmeleri  tahmin  etmek  için  kullanılan 

belirsizlikleri  göstermektedir.  4.  aşamada  belli  bir 

zaman  periyodu  içerisinde  belli  bir  yerde  belli  bir 

pik  ivme aşılma olasılığını gösteren bir eğri çizmek 

amacıyla 2. ve 3. aşamaların sonuçları matematiksel 

olarak  bir  araya  getirilmiştir.  Deterministik 

yöntemden  farklı  olarak,  maksimum  depremden 

daha  küçük  depremlerin,  özellikle  daha  küçük 

ivmeler  açısından  tehlike  tahminlerini  önemli 

derecede etkilediğine dikkat ediniz. Ayrıca,  jeolojik 

veri girişinin sadece alansal ve çizgisel kaynakların 

belirlenmesi  şeklinde  olduğuna  da  dikkat  ediniz; 
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sismolojik  kayıtlardan  elde  edilen  bilgiler  dışında 

fayın  aktiflik  derecesi  ile  ilgili  hiçbir  bilgi 

kullanılmaz. Ayrıca,  belli  faylardan  birinde  ya  da 

belli alanlardan biri içerisinde son büyük depremin 

oluştuğu zaman hesaba katılmaz.     
 

 
 

Şekil 13-4. Klasik bir probabilistik tehlike analizi 
yaklaşımında tekrarlanma aralığı eğrisine dayalı adımlar 
(Earthquake Hazard Analysis, Leon Reiter, Tera Corporation, 
1978. Telif hakkı © 1990 Columbia Unversity Press’in. 
Yayıncının izniyle basılmıştır). 

 
Bazı bilinen büyük  faylar da dikkate  alınmış 

olarak,  tarihsel ve aletsel sismisiteye dayanan  Şekil 

13‐4’deki yöntem kullanılarak geliştirilmiş bölgesel 

tehlike  haritası  örneği  Şekil  13.5’de  görülmektedir. 

Bu  harita,  50  yıl  içerisinde  aşılmama  olasılığı %90 

olan  pik  yatay  yer  hızı  haritasıdır.  Böyle  haritalar 

yöresel  yapı  yönetmelikleri  ve  düzenlemlerinde 

kullanılan  bölgesel  sismik  zonlama  haritalarının 

temelini  oluştururlar.  Şekil  13‐6’da  bu  yöntemle 

hazırlanmış haritalara bir örnek görülmektedir. Bu 

tip haritalar genellikle  tarihsel deprem verileri esas 

alınarak  hazırlandığı  için,  yüksek  tehlike  zonları 

daha  geniş  bölgeleri  kapsar  ve  depremler 

beklenmedik (daha önce suskun) yerlerde oluşmaya 

devam  ettiği  için,  sürekli  revize  edilerek 

güncelleştirilir.  Örneğin,  Şekil  13‐6’da  gösterilen 

haritanın  ilk  sürümlerinde  Idaho’nun  orta  bölgesi 

ve  güney‐orta  Montana  yüksek  tehlike  bölgesi 

içerisinde  yer  almamaktadır. Ancak,  bu  bölgelerde 

1959 Hebgen Gölü  (Montana)  ve  1983  Borah  Peak 

(Idaho)  depremleri  meydana  gelmiştir.  Benzer 

şekilde,  Oregon’un  batı  bölgesi  Cascadia  yitim 

zonundaki  tehlikeye  yakın  olması  nedeniyle  3. 

derece  tehlike  bölgesine  alınmıştır. Böyle haritaları 

hazırlayanlar, zamanla zonların genişleyebileceğine 

ilişkin/dersleri/dikkate/almalıdırlar.

 

 
 

Şekil 13-5. A.B.D. için 50 yılda %90 aşılmama ihtimaline karşılık gelen pik yatay yer hızları (cm/s) haritası (Hanks, 1985; 
Algermissen vd., 1982’nin çalışmasına dayalı olarak). 
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Şekil 13-6. A.B.D.’nin Üniform Bina Kodu deprem bölgeleri. Büyük sayılar yüksek tehlike alanlarını gösterir ve bu nedenle 
de en katı inşaat kuralarını içerir. Şekil 1-5 ile olan benzerliğe dikkat ediniz (Uniform Building CodeTM’un 1994 baskısından 
çoğaltılmıştır. Telif © 1994, yayıncı International Conference on Building Officials’ın izniyle). 

 

Diğer jeolojik veriler ile birlikte tekrarlanma 

eğrisine  göre  hazırlanmış  tehlike  haritaları  ile 

ilgili  başka  bir  örnek  olarak,  İtalya’nın  güney 

bölgesi  için  yapılan  harita  verilebilir  (Şekil  13‐7; 

Mayer‐Rossa  vd.,  1993).  Bu  haritada,  rakamlarla 

gösterilen sismotektonik bölgeler içerisindeki tüm 

depremler herbir zon içerisinde yer alan bir ya da 

iki bilinen fay ile (bazı İtalyan  jeologlar tek, uzun 

fay  toplulukları  olduğu  konusunda  farklı 

görüşlere  sahiptirler)  ilgilidir.  a  ve  b  değerleri 

herbir zon içerisinde 1900 ile 1980 yılları arasında 

olmuş  tüm  depremler  kullanılarak 

hesaplanmıştır. O  zaman  bu  değerler  herbir  fay 

için  belirlenmiş,  maksimum  depremler 

belirlenmiş ve bilinen faylar boyunca olan deprem 

dağılımlarına  dayanan McGuire  (1978)  programı 

kullanılarak  maksimum  ivmeler  haritası 

hazırlanmıştır.  Her  ne  kadar  herbir  sismojenik 

bölgeyi  tanımama  açısından  avantajlar  sunsa da, 

bu  yöntem  kısa  tarihsel  kayıtların  uzun  süreli 

sismisiteyi  temsil  ettiği  varsayımında  bulunan 

diğer teknikler ile aynı belirsizlikleri içermektedir. 

Bazen  büyüklük  yerine  şiddete  göre 

tekrarlanma  eğrileri  çizilir. Her  ne  kadar  şiddet 

sadece  daha  eski  tarihsel  depremlerin  mevcut 

büyüklüklerinin  ölçüsünü  ifade  etse  de,  şiddet 

dereceleri  arasındaki  farklılıkların  tam  sayılar 

olması  nedeniyle,  şiddet  değerleri  ile  ilgili 

varsayımlar  yapılırken  dikkatli  olunmalıdır. 

Örneğin, Değiştirilmiş Mercalli  şiddet  cetvelinde 

şiddet  dereceleri  kesinlikle  nicel  tanımlamalar 

olarak ifade edilmez (bkz. Bölüm 4).          

 

 
 

Şekil 13-7. Güney İtalya’da deprem bölgeleri uygulaması 
için kullanılan sismotektonik bölgeler ve faylar (Mayer-
Rosa vd., 1993).    
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Karakteristik Deprem Kavramı 
Her  ne  kadar  Şekil  13‐3’de  gösterilen 

tekrarlanma  aralığı  eğrisi  geniş  alanlar  için  bir 

anlam ifade etse de, tekrarlanma eğrileri uzun bir 

dönemi  kapsamış  bile  olsa,  herbir  faya  ait 

sismisiteye  uygulanması  oldukça  tartışmalıdır. 

Schwartz  ve  Coppersmith  (1984)  Wasatch  fayı 

(Utah)  boyunca  açılmış  fay  kazılarındaki  fay 

izlerini  araştırarak,  birkaç  fay  segmentinde daha 

küçük  yerdeğiştirmelerden  ziyade  1‐2  metrelik 

yerdeğiştirmelerinin  olduğunu  fark  etmişlerdir. 

Bu bölge ve diğer bölgelerdeki örnekler,  fayların 

fay  ya  da  fay  segmentine  özgü  belli  büyüklükte 

tekrarlanan  maksimum  depremler  ürettiklerini 

ortaya koymuştur. Ancak, daha küçük depremler 

Şekil  13‐3’de  gösterilen  basit  tekrarlanma 

eğrisinde  gösterildiği  gibi  sistematik  olarak 

oluşmamaktadır;  aksi  takdirde,  maksimum 

yerdeğiştirmeler ile birlikte Wasatch fayı boyunca 

daha  küçük  yerdeğiştirmelerin  de  gözlenmesi 

gerekirdi.  

 

 
 

Şekil 13-8. Şekil 13-7’de 40-420 N ve 14-170 D alanı için 
200 yılda %68 aşılmamaya karşılık gelen maksimm ivme 
haritası (gal cinsinden). Kesikli ve devamlı çizgiler iki fay 
modelini göstermektedir (Mayer-Rosa vd., 1993). 
 
 

Bu yaklaşım, karakteristik depremin kökenini 

oluşturmaktadır.  Schwartz  ve  Coppersmith 

karkateristik  bir  depremin  tekrarlanma  eğrisinin 

Şekil  13‐9’da  gösterilen  tarza  çok  daha  benzer 

olduğunu  ileri  sürmüşlerdir.  Bu  eğride,  daha 

küçük  depremleri  temsil  eden  çizgi  ile 

karakteristik depremi  temsil eden nokta arasında 

yarım  ile  bir  birimlik  bir  sapmanın  olduğu 

görülmektedir.  Parkfield’da  (California)  San 

Andreas  Fayı’nda  son  150  yıl  içerisinde  hemen 

hemen  aynı  yerlerde  6  büyüklüğünde  beş  ya da 

daha  fazla  karakteristik  deprem  olmuştur.  Şekil 

13‐3’deki model,  büyüklüğü  5  ve  üzeri  olan  50 

depremin  bu  büyük  depremlere  eşlik  ettiğini 

fakat,  en  azından  aynı  yerlerde  oluşmadığını 

göstermektedir.  Ayrıca,  paleosismolojik 

çalışmalar  Güney  İtalya’da  Irpina  depremine 

neden  olan  fay  boyunca  aynı  miktarda  birkaç 

yerdeğiştirme  gösteren  karakteristik  depremler 

gözlenmiştir  (Pantosti  vd.,  1993).  Madariaga 

(1994) gibi araştırmacılar  tarafından yapılan yeni 

teorik  çalışmalar  da  karakteristik  deprem 

modelini desteklemektedir. Karakteristik deprem 

modeli  sadece  bir  depremin  büyüklüğü  ve 

yerdeğiştirme  miktarına  ilişkin  uygulanan  bir 

modeldir. Yani, bu model kesinlikle karakteristik 

depremler arasında tek düze ya da yarı periyodik 

tekrarlanma  aralıklarının  olduğunu  ifade  etmez 

(Hecker ve Schwartz, 1994). 

 

 
 

Şekil 13-9. Schwartz ve Coppersmith’in (1984) 
karakteristik deprem modeline göre tekrarlanma aralığı 
eğrisinin şematik ifadesi.  
 

Her  ne  kadar  karakteristik deprem modeli 

canlılığını sürekli koruyan tartışmalardan biri olsa 

da,  üssel  modeli  ifade  eden  Şekil  13‐3  ile 

karşılaştırıldığında  karakteristik  deprem  modelini 

ifade  eden  Şekil  13‐9’un  bir  fayın  sismisitesini 

daha çok temsil ettiği görünmektedir. Bu, fayların 

kayma  hızları  gibi  jeolojik  veriye  dayanan 

bölgesel  sismisite  ile  ilgili  tahminlerin  sayısal 

olarak ifade edilmesi açısından önemlidir. 

                

Jelojik Verilerin Kullanımı 
Probabilistik  sismik  tehlike 

değerlendirmelerinin esas amacı, belirli bir fay ya 

da  belli  bir  bölge  içerisinde  büyük  depremler 

arasındaki  ortalama  yinelenme  aralığının 
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saptanmasıdır.  Bu  sonuçlar,  özellikle  son 

depremin  zamanı  bilinirse,  yakın  gelecekte 

olabilecek  depremin  olasılığını  doğrudan  tespit 

etmek  için kullanılır. Jeolojik saha gözlemleri çok 

sayıda  tarihsel  öncesi  depremlerin 

tanınanabilecek  ve  geçerli  ortalama  tekrarlanma 

aralığını  yeterli  doğrulukta  tarihlendirebilecek 

verilerin  çok  nadir  olduğunu  ortaya  çıkarmıştır. 

Ne de  tarihsel kayıtlar, özellikle  tehlike analizleri 

ile  ilgili büyük depremlerin  tekrarlanma aralığını 

saptamak  için  yeterince  uzundur.  Bu  nedenle 

tehlike  analizlerinde  jeolojik  veri  girişi  olarak 

fayların  uzun  süreli  kayma  hızları  kullanılır. 

Kayma  hızı  birkaç  karakteristik  depremi 

kapsayacak  kadar  yeterince  uzun  bir  zaman 

aralığından  hesaplanır. Kayma  hızını  saptamaya 

ilişkin örnekler Bölüm 8‐11’de verilmektedir. 

İdel  olarak,  kayma  hızı  basit  matematik 

işlemlerle  kolaylıkla  tekrarlanma  aralığına 

dönüştürülmelidir: 
 

TR = D / V                    (4) 
 

Burada,  TR:  ortalama  tekrarlanma  aralığı,  D: 

herbir  deprem  için  ortalama  yerdeğiştirme 

miktarı ve V: uzun süreli kayma hızıdır. Bununla 

birlikte,  doğru  gibi  görünen  bu  ilişkide  (hepsi 

tartışmalı  olabilir)  birkaç  varsayımda  bulunulur: 

(1)  Benzer  büyükükte  maksimum  depremleri 

ifade  eden  karakteristik  deprem  modeli  kabul 

edilir;  (2)  D  karakteristik  depremin 

büyüklüğünden  elde  edilirse,  bu  büyüklük 

deprem büyüklüğü olarak varsayılır ve büyüklük 

ile  yer  değiştirme  arasında  tek  değer  ilişkisi 

olduğu  kabul  edilir;  (3)  Tüm  yerdeğiştirme 

miktarının  karakteristik  depremle  ilgili  olduğu 

varsayılır;  ve  (4)  Belli  bir  birim  deformasyon 

seviyesine  ulaşıldığında  depremlerin  periyodik 

olarak oluştuğunu ifade eden elastik sekme teorisi 

prensibi  (yani,  zaman  için  tahmin  edilebilir model; 

Reid,  1910;  Shimazaki  ve  Nakata,  1980)  kabul 

edilir. 

Belirsizlikler ile birlikte jeolojik veriler ve (4) 

No’lu  denklemin  kullanımına  örnek  olarak,  San 

Francisco Körfezi bölgesinde (California) yer alan 

çeşitli  faylarda büyük depremlerin  (M  7) 30 yıl 
içerisinde  olma  olasılıkları5  ile  ilgili  çalışmalar 

(California  Deprem  Olasılıkları  Çalışma  Grubu, 

1990) verilebilir. Özel jeolojik veri girişleri: (1) fay 

segmentlerinin  seçimi,  (2)  herbir  segmentin 

kayma hızı, (3) herbir segmentte gelecekte olacak 

karakteristik  depremin  (yüzey  kırığı  oluşturan) 

beklenen büyüklüğü ve (4) herbir segmentteki son 

karakteristik  depremin  zamanı  olarak 

sıralanabilir.  Son  madde  (4)  dışında,  diğer  üç 

parametrede önemli belirsizlikler bulunmaktadır; 

bu belirsizliklerin sonuçlara dahil edilmesi önemli 

olmuştur.  

Körfez  bölgesi  olasılık  çalışmasının  kritik 

noktası  Şekil  13‐10’da  görülmektedir.  t  =  0’da 

oluşan  en  son  yüzey  kırığı  oluşturmuş 

depremden  itibaren  geçen  zamanın  fonksiyonu 

göre yoğunluk fonksiyonu olasılığı şematik olarak 

gösterilmiştir. Ortalama yıllık tekrarlanma zamanı 

(TR)  tam  olarak  biliniyorsa  ve  doğa  bunu  teyit 

ediyorsa,  o  zaman  yoğunluk  fonksiyonu  t  =  TR 

yılında basit bir pik yapacaktır. Yani, depremin o 

yılda  olma  olasılığı  %100  dür.  Benzer  şekilde, 

depremler  seyrek oluşursa ve önceki depremlere 

ait  veri  yoksa,  o  zaman  eğri  yatay  bir  çizgi 

şeklinde olur ve oluşma olasılığı her yıl aynı olur. 

Bununla birlikte, bu çalışmada kullanılan  ‘zaman 

tahmin  edilebilir’ modelde  yoğunluk  fonksiyonu 

olasılığı  iki sebepten dolayı çan  şeklini alır  (Şekil 

13‐10):  (1)  Ne  herbir  depremin  yer  değiştirme 

miktarı  ne  de  uzun  süreli  kayma  oranları  kesin 

olarak  bilinmektedir  ve  bu  parametrelere  ilişkin 

belirsizlikler eğrinin şeklinde etkili olur. (2) Bu iki 

parametreden  elde  edilen  ortalama  tekrarlanma 

aralığı  kesin  olarak  bilinmiş  olsa  bile,  doğa 

özünde  olan  belirsizlikleri  yansıtır  ve  böylece 

gerçek  tekrarlanma  aralıklarında  bir  değişkenlik 

olur. Çan biçimli eğrinin genişliği (dağılımı) bu iki 

belirsizliğin  toplamını  yansıtır;  belirsizlikler  azsa 

eğri  oldukça  sivri  olur;  belirsizliklerin  artması 

eğrinin  genişlemesine  yol  açar.  Körfez  bölgesi 

çalışma örneğinde herbir depremin yerdeğiştirme 

miktarı ve kayma hızı verisini  sağlayan  jeologlar 

parametrik  belirsizlikleri  tahmin  etmişlerdir; 

aslında var olan belirsizlikler Pasifik  çemberinde 

olan  depremlerin  karakteristik  tekrarlanma 

aralıklarındaki  farklılıklarından  tahmin edilmiştir 

(Nishenko  ve  Buland,  1987).  Ayrıca,  eğrinin 

lognormal  dağılım  gösterdiği  varsayılmıştır. 

Gerçek  veri  girişini  içeren  bu  ve  diğer  ayrıntılı 

analizler  Çalışma  Grubu  raporunda 

açıklanmaktadır. 

 

 
5  30  yıllık  zaman  aralığı  tamamen  keyfî  bir  seçimdir.  Bu 

çalışmanın  amacı  Körfez  bölgesinde  yaşayanların  bilincini 

arttırmak olduğu  için, Çalışma Grubu 1 yıllık  sürenin dikkat 

çekmeyecek  kadar  çok düşük  olasılıklar  verdiğine,  100  yıllık 

sürenin de büyük olasılık değerleri verecek  şekilde  çok uzun 

olduğuna  karar  vermiştir.  Vatandaşlar  ve  politikacılar  için 

gerçekçi  bir  zaman  aralığınına  düşmesinden  dolayı  30  yıllık 

süre seçilmiştir. 
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Te  yüzey  kırığı  oluşturmuş  depremden  bu 

yana  geçen  zaman  ve  T  olasılığın  hesaplandığı 
zaman  aralığı  ise,  T  aralığında  deprem  olma 

olasılığı  koyu  taralı  bölgenin  açık  ve  koyu 

bölgelerin toplam alanına oranına eşittir (Şekil 13‐

10). t = 0 ve t = Te arasında yüzey kırığı oluşturan 

hiçbir  depremin  oluşmadığı  koşula,  “şartlı” 

olasılık  adı  verilir.  Sezgisel  olarak  ve  Şekil  13‐

10’dan  açıkca  anlaşılacağı  üzere,  deneme 

periyodu (T) tekrarlanma döngüsünde ilk olarak 

oluşursa,  bu  periyod  sırasında  tekrarlanma 

olasılığı  düşüktür.  Halbuki,  döngüde  geç  olma 

olasılığı  çok  yüksektir.  Gerçekten  de,  ortalama 

tekrarlanma  aralığı  (örneğin)  100  yıl  ise  ve  son 

büyük  depremden  itibaren  de  200  yıl  geçmişse, 

gelecek  yıl  içerisinde  tekrarlanma  olasılığı  çok 

yüksek  ya  da  (büyük  olasılıkla)  modelin  yanlış 

olduğu sonucu çıkar.  

Şekil  13‐11’de  Körfez  bölgesi  araştırma 

sonuçları  diyagram  halinde  gösterilmektedir. 

Jeologlar  tarafından  tanımlanan,  geçmiş  ve 

gelecekte  karakteristik  depremlerin  olduğu  altı 

özel  fay  segmentinin  31  yıl  içerisindeki  deprem 

olma  olasılıkları  (P)  hesaplanmıştır.  Segment 

gösterimleri  San  Francisco  bölgesi  dışında 

nispeten  basit  olarak  düşünülmüştür.  San 

Francisco  bölgesinde  segment  sınırları,  kayma 

hızları  ve  geçmiş  deprem  tarihlerinde 

belirsizlikler olup,  fikir birliği  sağlayabilmek  için 

mantık ağacı analizleri gerekmektedir. 

 

 
Şekil 13-10. Deprem oluşumu için olasılık yoğunluk fonksiyonu. Depremin son segment kırılmasından sonra geçen zaman 
(Te) için T zaman aralığında tekrar oluşma şartlı olasılığı, koyu taralı alanın eğri altındaki tüm alana oranına eşittir (Working 
Group on California Earthquake Probabilities, 1990). 
 
 

Şekil  13‐11’deki  sayısal  olasılıklar  Çalışma 

Grubu’nun  fikir  birliğini,  modelin  doğru  olduğu 

olasılığını  yansıtmaktadır.  Yani,  Reid  (1910)  ve 

Shimazaki  ve  Nakata  (1980)  tarafından  ileri 

sürülen  ‘zaman  tahmin  edilebilir’  modeli 

göstermektedir. Çalışma Grubu’nun çoğu üyeleri 

o zaman  için modelin mevcutlar  içerisinde en  iyi 

olduğunu düşünürken, hiç kimse kesinlikle %100 

doğru olduğunu kabul etmemiş ve Şekil 13‐11’de 

gösterilen  değerler  belirsiz  etkenler  nedeniyle 

yüksek  tarafta  kalmıştır. Ayrıca,  Çalışma Grubu 

raporundan  anlaşılacağı  üzere,  M    7 

büyüklüğünde  deprem  üretebilecek  potansiyel 

diğer  faylar  dahil  edilmediği  için,  Körfez 

bölgesinde toplam 30 yıl içerisindeki olasılık (Şekil 

13‐11’de 0,67) minumum olasılığı göstermektedir. 

Örneğin,  jeolojik  veri  eksikliğinden  dolayı  kıyı 

açıklarında   yer   alan    San    Gregorio    fayı    bu 
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Şekil 13-11. San Francisco Körfezi bölgesinde büyük (M≥7) depremlerin otuz yıllık olasılıkları (P) (Working Group on 
California Earthquake Probabilities, 1990). 

 

çalışmaya  dahil  edilmemiştir.6  Fakat,  daha 

önemlisi,  San  Andreas  Fayı  sistemi  içerisinde 

gerçekleştirilen  yeni  paloeosismolojik 

araştırmalar,  yüzey  kırığı  oluşturan  depremlerin 

periyodik  olarak  oluşmadığını  fakat  artan 

sismisite  dönemlerinde  kümelendiklerini  ortaya 

koymuştur  (Grand  ve  Sieh,  1994;  Rockwell  ve 

Sieh,  1994).  Farklı  sürtünme  yasası  esaslarına 

dayanan  bazı  yeni  teorik  modeller,  uzun  fay 

sistemlerinde  depremlerin  periyodiklik 

göstermeyen  düzensiz  bir  şekilde  oluştuğunu 

göstermiştir (Madariaga, 1994). 

Pik  ivmeler  gibi  özel  zemin  hareketleri 

dikkate  alınarak  elde  edilen  başarılı  sonuçlar 

dışında,  California  kıyılarında  yer  alan  fayların 

kayma  hızları  kullanılarak,  az  çok  benzer 

çalışmalarda  da  benzer  sonuçlar  elde  edilmiştir 

(Wesnousky,  1986;  Şekil  13‐12).  Ayrıca, 

Wesnousky  ana  parametre  olarak  sismik moment 

oranını  kullanmıştır.  Bölüm  4’de  açıklandığı 

üzere,  büyüklükten  farklı  olan  sismik  moment 

yırtılma süreci  ile  ilgili özel fiziksel parametreleri 

ifade eder ve çok sayıda avantajlar sunar. Sismik 

moment  cisim  ve  yüzey  dalgalarının  kaynak 

spektrumlarından bağımsız olarak hesaplanabilir 

(Hanks  ve  Kanamori,  1979;  Kanamori  ve 

Anderson 1975).  

 
6  24  Kasım  1987’de  yazarlardan  ikisi  California’da  büyük 

depremlerin  oluşma  olasılığını  belirlemekle  görevli  bir 

komitenin  toplantısına katılmıştı. Uzun  tartışmalardan  sonra, 

güneydoğu  California’daki  Superstition  Hills  fayına  ilişkin 

olarak yeterli kayma hızı mevcut olmadığından ve bu fay için 

anlamlı  probabilistik  parametreler  tayin  edilemediğinden 

fayın  liste dışında bırakılmasına karar verilmişti. Superstition 

Hills fayı adeta komiteye meydan okurcasında bu tartışmadan 

yaklaşık üç saat sonra harekete geçerek 6,6 büyüklüğünde bir 

deprem  üretmiştir  (bkz.  EKLER).  Buradan  alınacak  ders,  en 

azından  sismik  tehlike  değerlendirmelerinde  cehaletin 

mutlulukla//eş//tutulmaması//gerektiğidir.
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Şekil 13-12. California’da karada haritalanan Kuvaterner faylarında 50 yılda oluşacak depremlerin %10 aşılma olasılığı için 
temel kayada beklenen pik ivme haritası (Wesnousky, 1986).  

 

Denklem (1)’e benzer olarak sismik moment 

oranı: 
 

AVM 0


                   (5) 
 

şeklinde  ifade  edilir.  Burada,  V:  uzun  süreli 

kayma  hızıdır.  Denklem  (4)’e  benzer  şekilde 

ortalama tekrarlanma aralığı: 
 

ge
R MMT 00 /                     (6) 

 

Burada, 
eM 0 :  beklenilen  depremin  sismik 

momenti  (deprem  kırığı  ile  orantılıdır)  ve 
gM 0

 : 
kayma  hızından  elde  edilen  moment  oranıdır. 

Wesnousky’nin  araştırdığı  275  fay  ve  fay 

segmentlerinin  çoğunda  en  son  karakteristik 

deprem zamanına ilişkin bilgi eksikliği nedeniyle, 

haritası  kesinlikle  zemin  sarsıntısının 

oluşumunun  Poisson7  süreci  şeklinde  olduğunu 

ve  yakın  geçmişteki  büyük  depremlerden 

bağımsız olduğunu varsaymaktadır (Şekil 13‐12). 

 

 

Tekrarlanma  aralığı  konusunu  bitirmeden 

önce özellikle “duraylı” kıtasal bölgeler içerisinde 

büyük  depremler  ya  da  deprem  kümeleri 

arasındaki  tekrarlanma  aralıklarının  çok  uzun 

olduğunu  belirtmekte  yarar  vardır.  Crone  ve 

Machette  (1994)  100.000  yıl  gibi  uzun  bu  tür 

tekrarlanma  aralıklarının  Avustralya  içlerinde 

tipik olduğunu belirtmektedirler ve 1989 Ungava 

(Quebec)  depreminden  önceki  son  depremin  1 

milyon  yıl  önce!  olduğunu  ileri  sürmektedirler. 

Her  ne  kadar  Ungava  depremi  bilinen  Archean 

fayı  üzerinde  oluşsa  da,  Reiter  (1990)  Kanada 

kalkanında  çok  sayıda  bu  tür  benzer  fayların 

olduğunu  ve  bölgedeki  gerçek  deprem 

tahminlerinin  seyrek  ya  da  “saçılmış”  deprem 

olasılığına  dayandırılması  gerektiğine  işaret 

etmektedir.   

 
7  Poisson  süreci,  önceki  olayları  dikkate  almayan  (hafızasız) 

veya  zamana  bağlı  olmayan  tekdüze  bir  rastlantısallık 

süreçlerinden biridir. 
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Mantık Ağacı 
Çok  sayıda  probabilistik  değerlendirmede 

daha da ileri bir analiz şekli, mantık ağacı kullanım 

yöntemidir. Mantık  ağacı,  karmaşık  bir  analizde 

birkaç  seri  halde  kararlar  verildiği  zaman,  tüm 

süreci  formülize  etme  ve  standart  hale  getirme 

yöntemidir.  Dizideki  herbir  karara  da  doğru 

olduğu  düşünülen  tahminî  bir  olasılık  değeri 

tayin  edilir. Mantık  ağaçları  uzman  kararları  ile 

birlikte  kullanılır. Yani,  olasılık  bazı  grup  kararı 

tarafından  belirlenir  fakat,  yöntem  “tek”  bir 

tecrübeli kimse tarafındanda kullanılabilir.  

Çok basit bir örnek olarak, önceki bölümde 

bahsedilen sorunları, yani herhangi bir fayda çok 

sayıda  segmentin  maksimum  deprem  sırasında 

kırıldığını  düşününüz.  Bunu,  depremin 

büyüklüğü açısından ele alalım. Şekil 13‐3’de,  ilk 

düğüm  noktasını  izleyen  dört  kol,  dört  farklı 

olasılığı  göstermektedir  ve  herbiri  ilgili  bir 

tahminî olasılığı  ifade eder: yalnızca bir segmenti 

kırma  olasılığı  %10,  iki  segmenti  kırma  olasığı 

%50,  üç  segmenti  kırma  olasılığı  %30  ve  dört 

segmenti  kırma  olasılığı  %10’dur.  Dört  kol  için 

tahminî olasılık toplam 1,0’e eşittir. Şimdi, 25 km 

uzunluğunda  bir  fay  olduğunu  varsayılım  ve 

EKLER’de  verilen  veri  setinden  elde  edilen 

büyüklükleri  kullanalım;  ilgili  depremin 

büyüklüğünü  ayrı  ayrı  tahmin  etmeye  çalışalım. 

Çizelge  13‐1’i  kullanarak,  ortalama  büyüklük 

değeri  için %60  olasılık  tahmin  edildiğini  ve  ±¼ 

birim  büyüklük  değeri  için  %20  olasılık 

varsayalım.  Şekil  13‐3’ün  son  kolununda  12 

rakamdan herbiri, basitçe bağlanmış  iki kolunun 

birbiri ile çarpılarak elde edilen tahminî olasılıktır. 

Örneğin, 7 büyüklüğündeki bir depremin olasılığı 

üç  dalın  olasılığından  elde  edilir  ve  toplam 

olasılık  0,38  olup,  üç  olasılığın  toplamına  eşittir. 

Doğru  olarak  tahmin  edilmiş  olan  her  olasılık 

rastlantıdır  ve  bilgisayar  uygulamalarındaki  gibi 

“çöp  içeri  çöp  dışarı”  eski  bir  ata  sözü  mantık 

ağacına  uygulanır.  Ayrıca,  yöntemin  çeşitli 

seçenekleri  ayırt  etme  özelliği  bulunmaktadır. 

Çoğu  durumlarda  seçenekler  değişmez 

olasılıklardır  ve  tam  gerçek  olasılıklar  aralığı 

içerir. 

Şekil  13‐14’de  Diablo  Canyon  Nükleer 

Santrali  ile  ilgili  sismik  tehlike değerlendirilmesi 

amacıyla,  Hosgri  fayının  jeolojik 

değerlendirilmesinde  kullanılan  mantık  ağacı 

görülmektedir.  Sadece  bir  dalın  Şekil  13‐14’de 

ilkini  izleyen  herbir  düğümde  birçok  dalcıklar 

şeklinde  izlediğinine  dikkat  ediniz.  Gerçek 

analizlerde  olduğu  gibi,  her  dal  tamamlanmış 

olsaydı,  ağacın  son  kolonunda  4000  kol mevcut 

olurdu; bu nedenle, karmaşık mantık ağaçlarında 

niçin  bilgisayar  yöntemlerinin  gerektiği  daha  iyi 

anlaşılmış olur.  

 

 
 

Şekil 13-13. Bir fay zonu için, karakteristik deprem 
sırasında 25 km uzunluğunda kırılan segmentler şeklinde 
meydana gelen sismik olay sayısına bağlı olarak 
maksimum deprem büyüklüğünün olasılığını hesaplamada 
kullanılan kuramsal mantık ağacı. Hesaplanan olsılık 
değerleri parantez içinde verilmiştir.  
 

Hosgri  fay  analizinde  ilk  adım,  faylanma 

tipi  hakkında  yürütülen  mantıktır.  Çünkü, 

faylanma  tipi nükleer  santrale yakınlık ve zemin 

hareketine bağlılığı açısından önem taşır. Ayrıntılı 

arazi çalışması ve sismolojik çalışmaları esas alan 

uzman  ekibnin  ortak  görüşü,  fayın  doğrultu 

atımlı  olma  olasılığının  yüksek  (%65)  olduğu, 

verev  atım  olasılığının  %30  gibi  daha  düşük 

olduğu,  bindirme  olasılığının  da  %5  olduğu 

şeklindedir. Herbir  kategori,  kayma  vektörünün 

kayma  açısına  göre  belirlenmiştir.  Bu  üç  tip 

kayma  tarzı  konusunda  fayın  eğimi  ile  ilgili 

olasılıklar sırasıyla belirlenmiş ve birbirini izleyen 

onbir  düğüm  noktası  tespit  edilmiştir. 

Olasılıkların  çoğunun  herhangi  bir  kolondaki 
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herbir  düğüm  noktasında  üssel  ve  büyüklük 

dağılımı  arasındaki  seçenekler  gibi  aynı  olduğu 

düşünüldüğünden, uzman ekip tarafından verilen 

kararların  toplam  sayısı,  son  kolondaki  toplam 

dal  sayısının  sadece  küçük  bir  kesrini 

oluşturmaktadır. Son kolonda elde edilen kayma 

hızları  ve  büyüklük  dağılımı,  diğer  faylar  ve 

deprem  kaynaklarında  derlenen  bilgiler  ile 

birlikte, toplam tehlike analizinde kullanılmıştır. 

Tayin  edilen  düşük  tahminî  olasılığına 

rağmen,  bindirme  fayı  hipotezinin  nihai  tehlike 

tahminine  nicel  olarak  önemli  katkı  sağladığına 

dikkat ediniz. Ancak, hipotezin herhangi birisine 

ağırlık  verilmeksizin,  tipik  bir  deterministik 

analizde  yaklaşık  4000  küsur  daldan  sadece 

birinin  doğru  olduğu  belirtilir.  Diğer  taraftan, 

mantık  ağacı  bir  kez  kuruldaktan  sonra, 

deterministik  yaklaşımın  gereği  olarak  belirli 

durumlar  seçilmek  veya  birleştirilmek  suretiyle, 

kombine analiz de yapılabilir. 

 

 
 

Şekil 13-14. Diablo Canyon Nükleer Santralı (California) için Hosgri fayının değerlendirilmesinde kullanılan mantık ağacı. Bu 
örnekte sadece bir kolun daha ileri dallara kadar götürüldüğüne dikkat ediniz. Aksi takdirde, sağ kolonda tam 400 dal olması 
gerekirdi! (Pasifc Gas and Electric Company, 1988). 

 

Kararlar  bağımsız  olduğu  sürece, 

matematiksel  açıdan  mantık  ağacındaki  karar 

sırası herhangi bir fark göstermemektedir. Ancak, 

mantıksal  olarak  kararların  birbirinden  önce 

geldiği  açıktır.  Örneğin,  fayın  eğim  olasılıkları, 

fay  tipi  (yani  kayma  tipi)  açısından  ele 

alınmalıdır.  

       

GÖMÜLÜ BİNDİRME FAYLARI İÇİN 

TEHLİKE DEĞERLENDİRMESİ  
Jeologlar  gömülü  fayları  doğrudan 

araştıramadıkları  için,  gömülü  faylarla  ilgili 

sismik  tehlike  değerlendirmesi  yapmak  çok 

güçtür.  Ayrıca,  bindirme  faylarının  düşük  açılı 

eğim göstermeleri ya da gömülü olup olmadıkları 

bilinmediği  için,  daha  dik  eğimli  faylara  göre 

deprem  içmerkezini  yapıyla  ilişkilindermek  çok 

güç olmaktadır.   

Gömülü  faylar  Tayvan,  İran,  Arjantin, 

Hindistan,  Cezayir  ve  California  gibi  dünyanın 

birçok  aktif  kıvrımlanma  bölgesinde  önemli 

sismik tehlike kaynaklarıdır (Stein ve Yeats, 1989). 

California’da son yıllarda gömülü faylar üzerinde 

yerdeğiştirme  oluşturmuş  üç  deprem  meydana 

gelmiştir. Bunlar 1983 Coalinga (M = 6,3) depremi, 

464



 

1987 Whittier Narrows (M = 5,9) depremi ve 1994 

Northridge  (M  =  6,7) depremidir. Bu üç deprem 

ayrıntılı  bir  şekilde  araştırılmıştır  (Bennet  ve 

Sherburne,  1983;  Haukson  ve  Jones,  1989; 

Scientists of Geological Survey and  the Southern 

California  Earthquake  Center,  1994).  Her  üç 

deprem  de  petrol  üretim  sahasında  meydana 

gelmiş ve hem derin sondaj verisi hem de sismik 

profiller  sığ  derinlikteki  jeolojik  yapıyı 

açıklamada çok faydalı olmuştur. Ancak, bilindiği 

üzere  sismik  deformasyon  boşalımı  derinlerde 

olmuştur. 

Namson  ve  Davis  (1988)  ve  Shaw  ve 

Suppe’nin  (1994)  çalışmalarında  olduğu  gibi, 

dönüşüm  kesitleri  gömülü  faylar  ve  sismik 

tehlikenin  anlaşılması  açısından  çok  önemli 

bilgiler  sağlamıştır.  Özellikle,  gömülü  faylar  ve 

bindirme rampaları şüpheli olarak tanımlanmıştır. 

Stratigrafik  denetim  yeterli  olmasa  bile,  uzun 

süreli  tektonik  yakınsama  hızı  bu  tür  dönüşüm 

kesitlerinden  hesaplanabilmektedir.  Son  yıllarda 

sadece  birkaç  yıllık  dönemi  kapsayan  Küresel 

Konumlama  Sistemi  (GPS)  ölçümleri,  kıvrımlı 

alanlarda  yakınsama  hızını  doğru  olarak 

belirleyen  ümit  verici  en  yeni  verileri 

oluşturmaktadır. Ancak, aktif antiklinallerle  ilgili 

yüzeysel  yükselme  hızları,  yatay  ölçümlere  göre 

daha  az  doğrulukla  saptanabilmektedir. 

Jeomorfolojik çalışmalar da ümit verici olup, Geç 

Kuvaterner  yaşlı  akarsu  ya  da  kıyı  sekileri  aktif 

kıvrımların yükselme hızları ve yerleri  ile önemli 

sayısal veriler  sağlamaktadır. Gerçekten de,  1987 

Whittier Narrows (California) depreminin yeri, 60 

yıl önce bükülmüş  jeomorfolojik yüzeylere neden 

olan  aktif  bir  antiklinale  dayalı  olarak 

belirlenmiştir  (Vickery,  1927).  Diğer  taraftan, 

California’da  Diablo  Canyon  Nükleer  Santrali 

sahasını  çevreleyen  80.000  yıl  yaşındaki  denizel 

sekilerde  deformasyonun  olmayışı,  aktif 

kıvrımların ve altlarında bulunan gömülü fayların 

o  bölgede  bugün mevcut  olan  sismojenik  süreci 

temsil  etmedikleri  fikrinin  ortaya  çıkmasına  yol 

açmıştır.  

Gömülü  faylarla  ilgili  sismik  tehlike 

tahminleri  henüz  olgunlaşmamıştır.  Bu  faylarla 

ilgili  çözüm  bekleyen  önemli  sorunlar 

bulunmaktadır: 
 

1. Güney  California  gibi  bazı  bölgelerde, 

yakınsayan  levhalarda  yer  alan  kıvrımlı 

alanlarda  ayrıca  doğrultu  atımlı  faylar  da 

bulunmaktadır  ve  bunların  sismik  tehlike 

tahminlerindeki  rolü  henüz  açık  değildir. 

Dönüşüm  kesitinin  oluşturulmasında  ister 

istemez  saf  eğim  atım  olduğu 

varsayılmaktadır.  M  =  6,4  büyüklüğündeki 

1971  San  Fernando  depremi  gibi  kıvrımlı 

bölgelerde  yer  alan  çok  sayıda  bindirme 

fayları  önemli  bir  yatay  bileşene  sahiptirler. 

Hem  odak  mekanizma  çözümleri  hem  de 

arazi gözlemleri bunu göstermektedir.  

2. Aktif  kıvrımlanma  bölgelerinde,  hızlı 

yakınsama  rejiminin  olduğu  belgelenebilse 

bile,  bu  yakınsama  miktarının  ne  kadarının 

sismik  olaylara  ait  olduğu  açık  değildir. 

Özellikle  derin  ayrışma  yüzeyleri  ya  da  fay 

yapıları  esasen  krip  şeklindeki  süreçlerle 

deforme olmaktadır.8  

3. Dönüşüm kesitleri  çeşitli nedenlerden dolayı 
genellikle  muntazam  geometrik  yorumlar 

değildir  ve  bu  kesitleri  anlamak  ve 

belirsizlikleri sayısal hale getirmek önemlidir.  

4. Çok  sayıda  aktif  kıvrım  bölgesinde  zemin 

yüzeyine  ulaşamayan  aktif  bindirme  fayları 

bulunmaktadır ve sismik tehlike analizlerinde 

bu  fayların  alttaki  bindirme  fayları  ile  ilgili 

olup olmadıkları tam olarak bilinmemektedir. 

M  =  7,7  büyüküğündeki  1952  Kern  County 

(California)  depreminde  toplam  fay 

uzunluğunun  yaklaşık  üçte  birinde  (artçı 

depremlerin  gösterdiği  gibi)  yüzey  kırığı 

olmuş ve üçte ikisinde de gizli kalmıştır (bkz. 

EKLER).    

5. Yüzey  kırıkları  ile  ilgili  segmentasyon 

yapmak  oldukça  güçtür  (bkz.  Bölüm  8‐11) 

fakat,  gömülü  bindirme  faylarının 

segmentasyonu  daha  çok  tahminlere 

dayanmaktadır. Halbuki, Tayvan ve  İran gibi 

çok  sayıda  kıvrım  kuşakları  çok  uzundurlar 

ve  kuşak  içerisindeki  rampaların  ve 

bindirmelerin ne kadar uzun oldukları ve ne 

kadar  büyük  deprem  üretme 

potansiyellerinin olduğu belli değildir.      

 
8  Son  zamanlarda  yapılan  GPS  ölçümleri  kıvrımlı  Los 

Angeles havzasının sınırlarının 8 mm/yıl gibi çok yüksek bir 

hızda  birbirine  yaklaştığını  göstermekle  birlikte,  son  150 

yıllık  zaman  dilimi  içinde  bölgede  büyük  bir  deprem 

olmamıştır. Bunun olası  iki nedeninden biri, yakınsamanın 

çoğunun  sismik  olmayan  (meselâ,  derindeki  krip  gibi) 

süreçlerle  gerçekleşmesi;  diğeri  de,  son  150  yıllık  sürenin 

geçmişte meydana gelmiş  tarihsel bir deprem  ile, gelecekte 

meydana  gelecek  bir  deprem  ya  da  çok  daha  yüksek  bir 

sismik aktivite arasındaki zamansal bir sismik boşluk içinde 

yer  almasıdır. Bu  bilmecenin  çözümü Los Angeles  bölgesi 

insanları  için  elbette  önemlidir.  Dolan  vd.  (1995)  ikinci 

alternatifi  benimsemektedirler. Bu  konuda dayanakları da, 

derinde  devam  ettiği  öne  sürülen  akmanın  yüzeyde 

herhangi  bir  deformasyon  emaresi  göstermemesi  ve  yine 

derindeki  fay  kripine  eşlik  etmesi  gereken mikro‐deprem 

aktivitesinin havzada gözlenmemesidir.  
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6. Dönüşüm  kesitleri  her  ne  kadar  depolanma 

ve  kıvrımlanma  süresince  ortalama 

deformasyon  hızları  hakkında  doğru  bilgiler 

sağlayabilse  de,  güncel  depremler  daha  çok 

Holosen  ve  Geç  Kuvaterner  deformasyon 

hızlarıyla  ilgilidir;  bu  deformasyonlar 

hızlarının uzun süreli deformasyon hızları ile 

uyuşması garanti değildir. 

7. Yoğun  sismolojik  ağlar  kullanılarak  elde 

edilen ayrıntılı  sismolojik çalışmalar, derinde 

yer alan gömülü ayrışma fayları ve çok düşük 

eğimli  bindirme  faylarının  saptanmasında 

başarısız  sonuçlar  vermiştir.  Ancak,  çok 

sayıda bölgede ayrışma yüzeyini  temsil eden 

mikrodepremleri  oluşturan  anormal  profilli 

taban  yüzeyleri  bulunabilir;  günümüz 

çalışmaları bu kesimlerde yoğunlaşmıştır. 
 

Bu  nedenle,  günmüzde  gömülü  bindirme 

fayları ile ilgili sismik tehlike değerlendirmelerine 

ilişkin  önemli  kararlar  verilmesi  gerekmektedir; 

belirsizlikler  hassas  bir  şekilde  tanımlanmalıdır. 

Bu  nedenle,  jeodetik  gözlemler  (örneğin,  Ward 

1994)  gibi,  bölgesel  karşılaştırmalar  ve  deprem 

tarihçeleri özenle ele alınmalıdır. Gerçekte, bu tür 

depremler  meydana  gelmektedir,  fakat 

hiposantrlarını  ve  büyüklüklerini  saptamak  çok 

güçtür.  Zaman  zaman  “yüzen”  deprem  teorisi 

kullanılmaktadır;  uygun  fay  parametrelerine 

(örneğin  derinlik,  odak  mekanizması)  sahip 

belirsiz  depremin,  örneğin  tanımlanmayan 

bindirmeler  ve  rampalar  üzerinde  olduğu 

düşünülen  kıvrımlı  kayaçların  olduğu  bölgeler 

gibi,  şüpheli  bir  bölgede  herhangi  bir  yerde  aynı 

olasılıkla oluşabileceği varsayılmaktadır. Bu görüş 

daha  önce  bahsedilen  sismotektonik  bölgeye 

ilişkin  tartışmalara  birazcık  benzerlik 

göstermektedir. 

 

TETİKLENEN DEPREMLER 
Sadece birkaç on yıl önce,  insan  faaliyetleri 

sonucu önemli depremlerin  tetiklenebileceği  ileri 

sürüldüğünde  gülünç  karşılanırdı.  Ancak, 

günümüzde  depremlerin  çok  çeşitli  yollarla 

tetiklendiği  kabul  edilmektedir.  Örneğin, 

barajların  doldurulması  ve  boşaltılması,  sıvıların 

enjeksiyonu  ve  çekimleri  (özellikle  su),  yeraltı 

nükleer patlatmalar ve maden  ile  ilgili  faaliyetler 

sonucu  depremler  tetiklenebilmektedir.  Ayrıca, 

bazı  doğal  depremlerin  çok  uzaklardaki  diğer 

depremleri  tetikledikleri  de  bilinmektedir. 

Yerkabuğunun  çoğu  kısımları,  hatta  sismik 

olmayan  duraylı  alanlar,  yenilme  noktasına  çok 

yakın  yarı  denge  durumundadırlar  ve  bazen 

sadece küçük karışıklıklar yenilmeye yol açabilir. 

Rangely  (Colorado)  petrol  sahasında  değişik 

basınçlarda  su  enjeksiyonu  şeklinde  yapılan 

kontrollü  deneylerde  de,  yoğun  küçük 

depremlerin  olduğu  ve  sönümlendiği 

gözlenmiştir (Raleigh vd., 1976). Tüm  tetiklenmiş 

deprem  olaylarında  odak  mekanizmaları 

yenilmenin  olağan  faylanma  (yani  kesme) 

süreçleriyle meydana geldiğine  işaret etmektedir. 

Yani,  bu  tip  depremler  diğer  depremlerden 

mekanik olarak farklı olan özel bir deprem sınıfını 

temsil etmemektedirler.   

 

Diğer Depremler Tarafından 

Tetiklenmiş Depremler  
Depremlerin,  özellikle  büyük  olanların 

bazan  çok  uzak  bölgelerdeki  diğer  depremleri 

tetikledikleri bilinmektedir. Bu uzaklık, meydana 

gelen  depremdeki  yerdeğiştirmeyle  ilgili  statik 

gerilme  değişimlerinin  etki  alanından  çok  uzak 

olabilmektedir.  Tetiklenmiş  depremlere  en  güzel 

belgelenmiş  deprem  olarak  1992  Landers 

(California)  depremi  (M  =  7,3)  örnek  olarak 

verilebilir.  Landers  depreminden  dakikalar  ve 

saatler  sonra,  deprem  dışmerkezinden  1250  km 

uzaklıkta  Geç  Kuvaterner  yaşlı  volkanizma  ve 

jeotermal alanlarla temsil edilen Amerika Birleşik 

Devletleri’nin  batı  bölgelerinde  depremsellik 

aktivitesinde  artışlar  kaydedilmiştir  (Hill  vd., 

1993).  Bu  depremler  arasında  en  dikkate  değer 

olanı,  240  km  uzaklıkta,  Little  Skull  Dağı’nda 

(Nevada) olan yerel ölçekte hasar yapmış M = 5,6 

büyüklüğündeki  depremdir.  Hill  vd.  (1993)  en 

olası  tetikleme  mekanizmasının,  ana  şok  ve 

kabuktaki  sıvılardan  (belki  de  kabuğa  sokulan 

mağma) üretilen sismik dalgalar oluşturan büyük 

dinamik  deformasyonlar  arasındaki  çizgisel 

olmayan  etkileşimler  sonucu  olduğunu  ileri 

sürmüşlerdir.  Tetiklenme  yönünde  (kuzeye 

doğru;  tetiklenen  aktivitenin  çoğunun 

gerçekleştiği  yönde)  Landers  sismik  dalgalarının 

yayılması  ile  ilgili  olağanüstü  güçlü  direktivite 

muhtemelen  önemli  bir  rol  oynamış  olmakla 

birlikte, Landers depremindeki tetikleme etkisinin 

benzer büyüklükteki diğer depremlere kıyasla çok 

daha fazla olması halen gizemini korumaktadır.  

Diğer  depremler  tarafından  depremlerin 

tetiklenmesi  olayı  açıklanması  gereken  çok 

karmaşık  sismolojik  sorunlar  olarak 

beklemektedir;  fakat,  sismik  tehlike 

değerlendirmesi  açısından  bu  olay,  yerel 

depremlerin  uzak  bir  deprem  tarafından 

tetiklenip  tetiklenemeyeceğine  ilişkin  birazcık 
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farklılıklar  oluşturmaktadır.  Çünkü,  belli  bir 

bölgenin ya da belli bir  fayın deprem potansiyeli 

ile  ilgili  tahminler,  esasen  o  bölgede  olan 

depremlerin  geçmişine  dayanmaktadır.  Tarihsel 

döneme  ait  depremlerin  uzak  büyük  depremler 

tarafından tetiklendiğine dair çok sayıda örnekler 

bulunmaktadır.  Fakat,  sismik  tehlike  tahminleri 

açısından, yerel fayların uzaktaki diğer depremler 

tarafından  tetiklenip  tetiklenmedikleri  halen 

bilinmemektedir.  Çünkü,  bu  faylar  yerel  ölçekte 

sarsıntılara neden olmaktadırlar.  

 

Baraj Göllerinin Tetiklediği Depremler 
Sismik  tehlike  ve  risk  belirlemelerinde 

tetiklenmemiş depremler birinci derecede önemli 

ilgi  alanı  olduğu  için,  burada  ana  odak  noktası 

insan  kökenli  depremlerden  barajlarla  ilgili 

depremler  olacaktır.  Barajlar  doldurulduktan 

sonra  büyüklüğü  6,0’yı  geçen  en  az  üç  deprem 

olmuştur.  Bu  depremlerden  ikisi,  Koyna 

(Hindistan, M  = 6,5) ve Xienfengijiang  (Çin, M = 

6,1)  depremleridir.  Bu  depremlerde  yüzlerce 

insan  hayatını  yitirmiş  ve  barajlar  ağır  hasar 

görmüş ve yarılma noktasına gelmişlerdir.  

Bazı  baraj  kökenli  depremler  barajlar 

doldurulduktan  hemen  sonra  oluşmaya 

başlamaktadır.  Bazı  baraj  kökenli  depremler  ise, 

birkaç  kere  doldurulma  ve  boşaltma  sürecinden 

yıllar sonra oluşmaktadır. Tepki zamanı ne kadar 

uzun  olursa, gerçek neden ve  sonuç  ilişkisini de 

anlamak  o  kadar  güç  olmaktadır.  Simpson  vd. 

(1989)  iki  tip  davranışın  iki  ayrı  mekanizmayı 

gösterdiğini  belirtmektedirler.  Birisi,  baraj  yükü 

nedeniyle  oluşan  elastik  gerilmelerle,  diğeri  ise 

barajdan  odak  derinliğine  kadar  dereceli  su 

yayılımı  ile  ilgilidir.  Doğrudan  yükleme 

derinlerde  kesme  gerilmelerinin  artışına  neden 

olur ve artan gözenek basıncı potansiyel yenilme 

düzlemindeki  efektif  normal  gerilmelerinin 

azalmasına  yol  açar.  Elastik  alanın  hacimsel 

deformasyon  bileşeni  ya  da  barajın  doğrudan 

basınç  dağılımı,  gözenek  basıncının  artmasına 

neden  olabilir.  Tetiklenmiş  depremle  çıkan 

enerjinin  çoğunun  mevcut  tektonik 

deformasyondan  olduğunun;  ilave  etkilerin 

sadece  bu  mevcut  durumun  bozulmasına  yol 

açtığının  anlaşılması  önemlidir.  Bu  faktörü 

vurgulamak  amacıyla,  “tetiklenmiş  deprem” 

yerine  “oluşturulmuş  deprem”  terimi  tercih 

edilmektedir. 

  

 

 
 

Şekil 13-15. Seçilmiş baraj göllerinde başlıca deprem aktivitesi için su seviyesi-zaman ilişkisi. Tüm eğriler için zaman ölçekleri 
aynıdır fakat, anlaşılabilirlik açısından orijinde ayarlama yapılmıştır. Sayılar, en büyük sismik olayların büyüklüğünü; çubuklar 
da depremsellikle önemli artışın olduğu zamanları ifade eder (Simpson, 1986). 
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Şekil 13-16. Manic-3 Baraj Gölü’nden (Quebec, Kanada) alınan sismik veriler. (a) 1975-1976 sismik aktivitesi ve su seviyesi. 
(b) Baraj gölünün ve önemli dışmerkezlerin haritası (Leblanc ve Anglin, 1978). 
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Şekil  13‐15’de  Simpson  (1986)  tarafından 

hazırlanmış  birkaç  baraj  dolumunun  tarihçesi  ve 

ilgili  depremler  ile  ilgili  örnekler  görülmektedir. 

Kanada kalkanında yer alan Manic‐3 barajı önceden 

hiçbir  sismik  etkinlik  göstermeyen  ve  Kuvaterner 

faylarından yoksun bir bölgede, baraj dolumundan 

hemen  sonra  tepki  gösteren  barajların  en  iyi 

örneğini  temsil  etmektedir  (Leblanc  ve  Anglin, 

1979). Tam dolum gerçekleştikten hemen  sonra  en 

büyüğü M  =  4,1 olan birkaç bin deprem meydana 

gelmiştir  (Şekil  13‐16).  Deprem  dışmerkezleri, 

barajın  akarsu  kaynağı  tarafında  10  km  derinlikte 

ve ortalama 2 km derinlikte yoğunlaşmıştır. 

Diğer  yandan,  1975  Oroville  (California) 

depremi  (M  =  5,7)  barajın  ilk  dolumundan  8  yıl 

sonra  meydana  gelmiştir.  Depremin  dışmerkezi, 

barajın 12 km güneyinde, önceden bilinen Holosen 

yaşlı bir  fayın üzerinde yer almıştır. Aynı bölgede, 

geçmişte benzer büyüklükte depremler olmuştur ve 

bazı  araştırmacılar  ve   mühendisler  bu  depremin 

barajın  varlığı  ile  ilgili  neden  ve  sonuç  ilişkisinin 

olmadığını belirtmişlerdir. Diğerleri (Toppozada ve 

Morrison,  1982)  ise  (1)  depremin  neden  olduğu 

fayın, barajın en geniş ve en derin (230 m) kısmının 

hemen altından geçtiğini; (2) depremlerin barajın ilk 

dolumundan  itibaren  çok  büyük  mevsimsel 

değişimlerden sonra olduğunu (Şekil 13‐15) ve (3) 8 

yıllık gecikmenin barajdan 12 km uzaklıkta bulunan 

fay  boyunca  gözenek  basıncı  yayılımı  ile  ilgili 

olduğunu ileri sürmüşlerdir. 

Aswan barajı (Mısır) gecikmiş sismisitenin en 

karmaşık örneğini temsil eder. Çünkü, 1981 yılında 

M  =  5,3  büyüklüğünde  bir  deprem  barajın  bir 

kolunda,  ilk  baraj  dolumundan  tam  17  yıl  sonra 

meydana  gelmiştir  (Kebeasy,  1987).  Bununla 

birlikte,  tetiklenmeye  ilişkin  deliller  ikna  edicidir; 

çünkü  (1)  yukarıda  yer  alan  Nil  Vadisi’nin  4000 

yılık  geçmişinde  bu  büyüklüğe  uluşan  hiçbir 

deprem olmamıştır  (Ancak vadinin alt kolunda bu 

büyüklükte  depremler  olmuştur);  (2)  çok  yavaş 

dolum işlemi nedeniyle (Aswan barajında su hiçbir 

zaman  taşma  noktasına  gelmemiştir);  sadece  1975 

deprem dışmerkezinde taşkın olmuş ve o zaman su 

ana  bölgesel  akifere  (Nubian  kumtaşı)  giriş 

yapmıştır;  (3)  1981 depremi barajda  su  seviyesinin 

maksimum olduğu zamanda meydana gelmiş ve su 

seviyesi  mevsimsel  yağışların  en  fazla  olduğu 

zaman maksimuma erişmiş ve hemen sonra deprem 

olmuştur.  Ayrıca,  1982,  1983  ve  1984  yıllarında 

sismisitede  belirgin  bir  artış  gözlenmiştir.  (4)  1984 

yılından sonra su seviyesi takrar 80 metrenin altına 

düşmüştür  (ve  tekrar  henüz  yükselmemiştir)  ve 

deprem  aktivitesi  belirgin  bir  şekilde  azalmıştır. 

Depremlerin  çoğu  yüzey  kırığı  oluşturmayan 

önceden  bilinmeyen  Geç  Kuvaterner  yaşlı  faylar 

üzerinde  olmuş  ve  en  fazla  30  km  derinlikte  yer 

almışlardır.  

Son  yıllarda  yapılmış  binlerce  barajlardan 

sadece çok azı su dolumu ile tetiklenmiş depremlere 

neden  olmuştur.  Tetiklenmiş  depremlerin  olduğu 

ya da olmadığı yerlerin ne tür fiziksel ya da jeolojik 

özelliklere  sahip olduğunu  saptamak  amacıyla  çok 

sayıda  çalışmalar  yapılmıştır  (Baecher  ve  Keeny, 

1982; Castle vd., 1980; Packer vd., 1977; 1981; Stuart‐

Alexender, 1981). Ancak, dört önemli karşılaştırma 

yapılmıştır:  (1)  tetiklenmiş  depremler  genellikle 

küçük barajlardan ziyade büyük ve derin barajların 

altında  olmaktadır  (Şekil  13‐17’de  derinliği  92 

m’den  daha  az  ve  su  hacmi  1010  m3  olan  11.000 

barajın  sadece  26’sında  tetiklenmiş  deprem 

meydana geldiğine dikkat ediniz. Halbuki, bu oran 

daha  büyük  ve  daha  derin  barajlarda  oldukça 

fazladır);  (2)  tetiklenmiş  depremler  ters  ya  da 

bindirme  faylarından  ziyade  genellikle,  normal  ve 

doğrultu  atımlı  fayların  olduğu  alanlarda,  en 

azından baraj dolumu sırasında oluşmuştur;9 (3) En 

büyük  tetiklenmiş  depremler  egemen  olarak  Geç 

Kuvaterner  yaşlı  faylanma  alanlarında  meydana 

gelmiştir  (Packer  vd.,  1981)  ve  (4)  tetiklenmiş 

depremler  diğer  zamanlarla  karşılaştırıldığında, 

genellikle  su  seviyesinde hızlı değişimlerin olduğu 

dönemlerde  olmuştur.  Örnek  olarak  Nurek  barajı 

(Tacikistan)  verilebilir  (Simpson  ve  Negmatulaev, 

1981). Tetiklenmiş depremlerin  kaya  tipi  ile  ilişkili 

olmadığı  görünmektedir.  Çok  iyi  bilinen  küçük 

tetiklenmiş depremler 50 m kadar sığ barajlarda ve 

Prekambriyen  yaşlı  kalkanlar  gibi  duraylı 

alanlardaki  sağlam  kayalarda  oluşmuşsa  da, 

mühendislik  açısından  önemli  olan  büyük 

tetiklenmiş  depremler  derin  barajlar  ve  Geç 

Kuvaterner  yaşlı  faylanma  alanları  ile  sınırlı 

kalmıştır.  Dünyada  su  derinliği  80  metreyi  geçen 

belki de 250 baraj bulunmaktadır. Bu barajlardan en 

az  beşi,  büyüklüğü  5,7’yi  geçen  depremler 

üretmiştir.  Bu  nedenle,  Geç  Kuvaterner  yaşlı 

faylanma alanlarında bulunan derin barajlara ilişkin 

olarak, büyüklüğü 5,7’yi geçen deprem üretme şansı 

250’de  5  ya da  50’de  1  olarak  söylenebilir. Her  ne 

kadar  bu  olasılığın  düşük  olduğu  görünse  bile, 

mühendislerin  barajları  tasarlarken  bu  olasılığı 

dikkate  almamaları  çok  zayıf  görünmektedir. 

Çünkü,     bu     olasılık    bile    barajların    yarılması  

 
 

9 En azından bir örnekte (Tarbela Barajı, Pakistan) ters faylanmalı 

bir bölgedeki düşük sismisitenin baraj gölünün dolması sırasında 

giderek azalması ilginç bir durumdur. Bu olayın mekanizması ile 

ilgili makul bir açıklama Jacob vd.’nde (1979) verilmiştir. 
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Şekil 13-17. Baraj gölünden kaynaklanan (baraj gölünce tetiklenen, RIS) depremselliğe ait olarak kaydedilmiş örnekler için 
derinlik ve hacim ilişkisi. Kayda geçmiş RIS depremi olmayan yaklaşık 11.000 baraj gölü sol alttaki verev taralı dikdörtgen 
içine düşer (Baecher ve Keeney, 1982’den uyarlanmıştır).  

 
noktasına gelmesi nedeniyle oldukça büyük önem 

taşımaktadır  (Allen,  1982).  Simpson  (1986)  bu 

olasılığın, doğal yoldan oluşan uzun  tekrarlanma 

aralıklarına sahip depremlerin olduğu bölgelerde 

oldukça yüksek olduğunu belirtmektedir. Her ne 

kadar  doğal  yolla  oluşan  orta  derecede  sismik 

etkinliğin  gözlendiği  bölgelerde  bu  bağlantı 

tartışmalı  olmakla  birlikte,  baraj  dolumu  sonucu 

tetiklenmiş  olduğu  düşünülen  önemli 

depremlerden  bazılarının  listesi  Çizelge  13‐2’de 

gösterilmektedir. 

Listede baraj kökenli  en  az  iki deprem  fay 

üzerinde yüzey ötelenmesi meydana getirilmiştir. 

1967 Koyna  (Hindistan) depremi  (M  =  6,5)  baraj 

kolundan  geçen  Erken  Holosen  yaşlı  atımların 

olduğu  fay üzerinde yaklaşık 30 cm’lik  sol yanal 

atıma neden olmuştur (Cluff, 1977). 1975 Oroville 

(California)  depremi  (M  =  5,7)  Cleveland  fayı 

boyunca  yüzeyde  5‐6  cm’lik  normal  faylanma 
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oluşturmuştur  (Clark  vd.,  1976).  Özellikle  ince 

beton  barajlar  olmak  üzere,  barajlarda  bu  tür 

atımların  olma  olasılığı  mühendislik  açısından 

çok önemlidir. Ancak, toprak dolgulu barajlar bu 

tür  atımları  kolaylıkla  bertaraf  edebilmektedir. 

Baraj  yerinde  ya  da  yakınında  neotektonik 

çalışmalara  dayanarak  belirlenen  bu  olasılıkların 

olduğu  büyük  baraj  projelerinden  en  az  biri 

(örneğin;  Auburn  barajı,  California)  askıya 

alınmıştır.  
 
Çizelge 13-2. Azalan büyüklük değerlerine göre sıralanmış olarak, baraj göllerinin tetiklediği 5,0 ve üzeri büyüklükteki 
depremler. Büyüklükler de dahil olmak üzere bu bilgilerin bazıları tartışmalıdır. Veriler Simpson’dan (1986) alınmıştır (Packer 
vd., 1977; Guha ve Patil, 1990). 
 

 

Baraj 

Maksimum  

büyüklük  Yıl 

Maksimum 

Derinlik  Kaynak 

Koyna, Hindistan  6,5  1967  100  Gupta ve Rastogi (1976) 

Kremesta, Yunanistan  6,3  1966  120  Comminakis vd. (1968) 

Xinfengjiang, Çin  6,1  1962  100  Sheng vd. (1973) 

Kariba, Zambia‐Zimbabve  5,8  1963  123  Gough ve Gough (1970a; 1970b) 

Srinagarid, Tayland  5,8  1983  140  Ghose ve Oike (1987) 

Marathon, Yunanistan  5,7  1938    60  Galanopoulos (1967) 

Oroville, A.B.D.  5,7  1975  204  Topozada ve Morrison (1982) 

Varragamba, Avustralya  5,4  1975  104  Guha ve patil (1990) 

Aswan, Mısır  5,3  1981  110  Kebeasy vd. (1987) 

Coyote Valley, A.B.D.  5,3  1962    22  Toppozoda ve Cramer (1978) 

Akasombo, Gana  5,3  1964  109  Guha ve Patil (1990) 

Kinnersani, Hindistan  5,3  1969    62  Guha ve Patil (1990) 

Volte Grande, Brezilya  5,1  1974    32  Guha ve Patil (1990) 

Benmore, Yeni Zelanda  5,0  1966    86  Adams (1974) 

Eucumbene, Avustralya  5,0  1958  106  Cleary vd. (1964) 

Hoover, A.B.D.  5,0  1939  166  Rogers ve Lee (1976) 

 

Baraj  gölleriyle  ilgili  depremler  (diğer 

tetiklenmiş  depremlerde  olduğu  gibi)  başlıca 

mevcut  tektonik  birim  deformasyonu  açığa 

çıkardıkları  için,  bazan  bir  sahada  tetiklenen 

depremin o sahada doğal olarak oluşan en büyük 

depremden  daha  büyük  olamayacağı  şeklinde 

görüşler  öne  sürülmektedir;  bu  nedenle, 

tetiklenmiş  deprem  söz  konusu  olmasa  bile, 

barajın tasarlandığı depremin ötesinde özel sismik 

koşulları  göz  önünde  bulundurmaya  gerek 

yoktur.  Bu  tartışma  kısmen  doğru  olmasına 

karşın; gerçek olan, barajların değişen gerilmelere 

maruz  kalmasıdır.  Bu  süreç  yerel  olarak  onlarca 

bin yıl ya da daha fazla süre mevcut olamayabilir. 

Bu  nedenle,  baraj  çok  uzun  süredir  oluşmamış 

olan  depremi  tetikleyebilir.  Bu  bağlamda, 

maksimum  deprem  büyüklüğü  aynı  olsa  bile, 

deprem olma olasılığı değişmektedir.       

 

İKAZLI BİR SONUÇ 
Bu  bölümün  başlangıcında  vurgulandığı 

gibi, gelecek yıllarda beklenen depremlerin olma 

olasılığını ve etkilerini tahmin etmeye dayanması 

bakımından,  deprem  tehlike  değerlendirmesi 

esasen bir kestirim bilimidir. Bu tür çalışmalar, çok 

fazla  belirsizlik  içeren  modeller  kullanılması 

nedeniyle çok riskli çalışmalardır. Bu belirsizlikler 

geçmişte  tanımladığımız  ve  kabul  ettiğimizden 

muhtemelen daha çoktur. Elastik sekme teorisinin 

ortaya  atıldığı  zamana  doğru  gidersek,  bu  tür 

modellerin çoğunun basit sistematik deformasyon 

birikimi  ve  deprem  sırasında  aniden  gelişen 

sistematik  ‘zamana  bağımlı’  deformasyon 

boşalımı  kavramına  dayandırılmış  olduğu 

görülür. Fakat, yeni icat edilen sismolojik cihazlar 

kullanarak  yapılan  ayrıntılı  çalışmalar,  son 

yıllarda  yırtılma  sürecinin  düşündüğümüzden 

daha  karmaşık  ve  depremlerin  birbirinden  çok 

daha  farklı  olduğunu  göstermiştir. Özellikle,  fay 

yüzeylerindeki  sürtünme  direnci  fiziği  şimdiye 

kadar  anlaşılamamış  ve  bazı  karmaşık  teori 

esaslarının  basit  ‘zamana  bağımlı’  modellerden 

daha  uygulanilir  olduğu  görülmüştür.  Hatta, 

yırtılma  süreci  fiziği  tam  olarak  anlaşılmış  olsa 

bile, özellikle bindirme fay rejimleri gibi derindeki 

fayların  jeolojik karmaşıklığı, düşündüğümüzden 

çok daha fazladır.   

Tüm  bu  gözlemler,  bugün  yapılan  tehlike 

tahminlerinin  anlamsız  olduğu  sonucunu  ortaya 

çıkarmaz.  Fakat,  sonuçlardaki  güvenilirliğin 

bazan çok abartıldığını gösterir. Herbir depremle 

ilgili  sismik  tehlike haritalarındaki zonların daha 

da  geniş  olarak  çizilmesinde  olduğu  gibi, 

depremlerin  karmaşıklığının  giderek  daha  iyi 
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anlaşılması,  mevcut  modellerdeki  güvenilirliğin 

aşırı  derecede  abartıldığını  göstermektedir.  Bu 

nedenle,  uyarıyla  karışık  bir  sonuç  olarak, 

özellikle  yıkılması  durumunda  afet  derecesinde 

olmasa bile kamuyu çok derinden etkileyebilecek 

kritik  yapılarla  ilgili  deprem  tehlike 

tahminlerinde  aşırı  tutucu  olmaya  devam 

edilmelidir.  Buradaki  en  önemli  görev,  deprem 

tehlikelerinin  sayısallaştırılması  konusunun 

gerçekçi ve kullanışlı bir biçimde geliştirilmesidir. 
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Ekler 
Yüzey Faylanmalı Tarihsel Dönem Deprem Listesi 

 
Depremlerin  yüzey  etkileri  (volkanik 

püskürmeler  gibi)  Lyell  (1875)  tarafından 

özetlenmiştir.  Lyell  depremlerin  jeoloji  alanında 

önemli  ilkelere  işaret  ettiğini  ifade  etmiştir.  Öte 

yandan,  Montessus  de  Ballore  (1925)  ve  Richter 

(1958) eşsismik yüzey faylanmasının bizzat deprem 

sürecinin  bir  ipucu  olduğunu  belirtmişlerdir. 

Balkanlar,  doğu  Afrika  ve  Hindistan  kıtasındaki 

yüzey  kırıklarına  ilişkin  Richter’in  tanımı mevcut 

olanlardan  en  iyisidir.  Bonilla  ve  Buchanan  (1970) 

ve  Bonilla  vd.  (1984)  yüzey  kırığı  uzunluğu  ile 

büyüklük  arasındaki  ilişkiyi  saptamak  amacıyla 

yüzey  kırığı  oluşturmuş  olduğu  bilinen  dünya 

depremleri  ile  ilgili  bir  liste  yapmışlardır;  Richter 

gibi bu araştırmacılar da deprem süreci konusunda 

daha  fazla bilgi öğrenmek  amacıyla yüzey kırığını 

kullanmak  istemişlerdir.  Wells  ve  Coppersmith 

(1994),  yüzey  kırığı  ile  büyüklük  ve  kırık  alanı 

arasındaki ilişkiyi saptamak amacıyla, 1992 Landers 

(California) depremi dahil pekçok örnek depremler 

ilave  ederek,  bu  tabloyu  genişletmişlerdir.  Bu 

tabloda,  deprem  momentine  göre  jeolojik  verileri 

esas  alan  aletsel dönem  öncesi  büyüklükler  revize 

edilmediği  sürece,  diğer  kaynaklar  [örneğin  1906 

Manas,  Çin,  depremi  ile  ilgili  Avouac  vd.  (1993)] 

değil  de,  Wells  ve  Coppersmith’e  (1994)  ait 

büyüklükler tercih edilmiştir.  

Bu  kitaptaki  tabloda  verilen  bilgiler  iki 

kaynaktan elde edilmiştir:  (1) depremden kısa süre 

sonra  nitelikli  gözlemcilere  ait  yüzey  faylanması 

araştırmaları  ve  (2)  depremden  çok  uzun  zaman 

sonra,  yüzeysel  jeolojik  yapılar  ile  tarihsel 

paleosismoloji  adı  verilen  tarihsel  dönem 

depremlerinin  karşılaştırılması.  Tarihsel 

paleosismoloji, Lawson  vd.’lerinin  (1908)  1906  San 

Francisco depreminin neden olduğu yüzey kırığı ile 

birlikte,  Hayward  fayında  daha  önce  olan  bir 

depremin  (1868) neden olduğu yüzey faylanmasını 

tanımlayan raporla başlamıştır. 

1855 Batı Wairararpa (Yeni Zelanda) depremi 

(bkz. Darby  ve  Beanland,  1992)  ve  Yunanistan’da 

Corinth  Körfezi  güneyindeki  1861  Egion  depremi 

(Schmidt,  1875)  ile,  olaydan  hemen  sonra  yüzey 

faylanması  araştırmaları  başlamıştır.  Yeni 

Zelanda’da 1888 Marlborough depremi, Japonya’da 

1891 Nobi depremi, A.B.D.’nde 1906 San Francisco 

(California)  depremi  ve  Seismological  Society  of 

America  Bulletin’de  dünyadaki  yüzey  kırığı 

oluşturmuş  depremlere  ait  yayınlar  ile  eşsismik 

yüzey  faylanmasına  ilişkin  sistematik  çalışmalar 

başlamıştır.  Uzman  gözlemcilerden  oluşan 

araştırma  ekibinde  bile,  zemin  yüzeyindeki 

deformasyonların  tektonik  kırıklar  ya  da  sismik 

sarsıntı,  düşük  açılı  heyelan  ya  da  yanal  yayılma 

gibi  ikincil  etkiler  tarafından  oluşturulup 

oluşturulmadığı  konusunda  çelişkiler 

bulunabilmektedir  [bkz.  örneğin  1992  Erzincan 

(Türkiye)  depremi  ile  ilgili  iki  yayın].  Tahminî 

tektonik  kırık  (bkz.  Aydın  vd.,  1992)  konusunda 

itirazlar  (bkz. Prentice ve Schwartz, 1991) olsa bile, 

1989  Loma  Prieta  depremi  de  bu  sınıfa  dahil 

edilebilir.  Listede  verilmiş  birkaç  deprem  faydan 

birkaç  km  uzakta  kaydedilmiş  yüzey  kırıklarına 

sahiptir; bu kırıklar ikincil etkileri temsil edebilir.  

Çelişki,  yüzey  faylanmasının  birincil  ya  da 

ikincil olup olmamasından kaynaklanmaktadır. Ana 

şoku  içeren  aynı  kırık  yüzeyine  ait  bölüm  Birincil 

kırıklar  olarak  nitelendirilmektedir.  Deprem 

tarafından  diğer  bir  fayda  tetiklenmiş  kırıklar  ise 

İkincil  kırıklar  olarak  adlandırılmaktadır.  Çünkü, 

fay bir zayıflık zonudur ve fayın her iki tarafındaki 

bloklar  farklı  sarsıntıya  karşı  farklı  tepkiler 

göstermektedir.  1983  Borah  Peak  (Idaho)  depremi 

sadece Thousand Spring  segmentinde birincil kırık 

oluşturmuş  olabilir. Willow  Creek Hills  ve Warm 

Springs  Valley  kuzeyinde  de  tektonik  kırıklar 

izlenmiştir.  Ancak,  bu  kırıklar  ikincil  olabilirler 

(bkz.  Bölüm  9).  Çünkü,  Thousand  Springs 

segmentinin  kuzeyindeki  faylanma,  ana 

segmentdeki  faylanma  ile  aynı  faylanma  tipinde 

gelişmiştir.  Her  ikisi  tabloda  verilmiştir.  Buna 

karşın,  1979  Imperial  Valley  depremi  sismojenik 

Imperial  fayından  90  km  uzaklıkta  yer  alan  San 

Andreas fayının 39 km uzunluktaki bir bölümünde 

tetiklenme  sonucu  10  mm  kadar  sağ  yanal  bir 

kayma meydana getirmiştir. 

Faylanma  gömülü  (yüzeye  erişmeyen)  olsa 

bile,  sismik  faylanmanın  zemin  yüzeyinde 

büklümler  meydana  getirdiği  bugün  bilinen  bir 

gerçektir.  Örneğin,  M=8  büyüklüğündeki  1905 

Kangra  (Hindistan)  depremi  ve  M=7,4 

büyüklüğündeki  1977  Caucete  (Arjantin)  depremi 

gömülü  ters  faylar üzerinde meydana gelmişlerdir. 

Valensise ve Pantosti (1992) benzer türden diğer bir 

deprem  olan  M=7,5  büyüklüğündeki  Messina 

Boğazı  (İtalya) deprem kırığını, gömülü bir normal 



 

faydaki  bir  depremin  neden  olduğu  kırıklar 

şeklinde  yorum  yapmışlardır. Gömülü  bir  ters  fay 

üzerinde  olan  1983  Coalinga  (California)  depremi 

bu tabloda yer almamaktadır. Ancak, 11 Haziran’da 

olan bir artçı deprem zemin yüzeyini kırmış ve bu 

tabloya dahil edilmiştir. M=7,3 büyüklüğündeki El‐

Asnam  (Cezayir)  depremi  (Philip  ve  Meghraoui, 

1983),  M=6,8  büyüklüğündeki  1988  Spitak 

(Ermenistan)  depremi  (Philip  vd.,  1992)  ve  M=7 

büyüklüğündeki  1970  Uüreg  Nuur  (Moğolistan) 

depreminde  (Baljinnyam  vd.,  1993)  olduğu  gibi, 

Tabloda  verilen  yüzey  kırığı,  ana  sismik 

faylanmanın  yüzey  görünümünden  ziyade 

kıvrımlanma ile ilgili ikincil kırıklar olabilir.  

Tarihsel  paleosismoloji  doğu  Akdeniz,  Orta 

Doğu ve Afrika’da N.N. Ambraseys’in çalışması ile 

çok  yakından  tanımlanmaktadır.  Paleosismolojik 

çalışmalardan elde edilen yüzey kırıkları  ile büyük 

tarihsel dönem depremleri karşılaştırmak amacıyla, 

Çin,  Japonya  ve  A.B.D.’nde  programlar 

düzenlenmektedir  ve  bu,  Uluslararası  Litosfer 

Programı Görev Grubu  II‐3’ün  tüm dünyadaki ana 

hedeflerinden birini oluşturmaktadır. 

Yanal  atımlı  faylardaki  aletsel dönem  öncesi 

depremler  kısmen  eşşiddet  haritalarına  göre 

tanımlanmıştır;  bozulmuş  ve  parçalanmış  çizgisel 

bir  kuşağın  tanımlanması  da  gerekmektedir. 

Örneğin,  Ölü  Deniz  Fayı’nda  20  Mayıs  1202 

tarihinde olan M=7,3 büyüklüğündeki bir depremin 

dahil  edilmediğine  dikkat  ediniz  (Ambraseys  ve 

Melville, 1988). Bu, Kuzey Anadolu Fayı’nda birkaç 

aletsel  dönem  öncesi  depremlerin  kırık 

uzunluklarının  tanımlanmasına  olanak 

sağlamaktadır  (Ambraseys,  1970;  1975; Ambraseys 

ve  Finkel,  1988).  Ancak,  bu  maksimum  yanal 

ötelenmenin  tanımlanmasını  mümkün 

kılmamaktadır.  Çünkü,  çağdaş  gözlemciler  bunu 

dikkate  almamaktadır.  Nakata  vd.  (1990)  Filipin 

fayında  olan  1645  ve  1796  depremlerinin  kırık 

uzunluklarını saptamak amacıyla fay ötelenmesi ile 

ilgili  taze  topoğrafik  görünümleri 

karşılaştırmışlardır. Öte yandan, Japonya’daki Orta 

Tektonik Hat  fayındaki  fay  kazıları,  bu  fayın  1956 

depreminde  kırılmış  olabileceğini  göstermiştir 

(Okada vd., 1991). Ancak, yüzey kırık uzunluğunu 

saptamak  için  fay  izi  boyunca  yeterince  fay  kazısı 

yapılmamıştır  (Tsutsumi  ve  Okada,  1996).  Benzer 

şekilde, ağaç halkası yaş tayini San Andreas fayında 

1812 yılında olan bir depreme işaret etmiştir. Fakat, 

oldukça  fazla  fay  kazısı  kampanyaları  (Sieh  vd., 

1989;  Salyards  vd.,  1992;  Fumal  vd.,  1993) 

düzenlenmesine  rağmen,  1812  yüzey  kırık 

uzunluğu  konusunda  çelişkiler  bulunmaktadır. 

Fayın bir kenarından diğer kenarına akan ötelenmiş 

kanalın  haritalanmasını  mümkün  kılan  kısa 

mesafeli  fay  kazıları  yapılmadıkça,  fay  kazıları 

yanal  atımlı  fayların  ötelenme  miktarı  hakkında 

bilgi vermezler.  

Genellikle,  eğim  atımlı  faylar  özellikle 

gömülü  olmayan  normal  faylarda  yapılan  fay 

kazılarından maksimum atımlar  saptanabilir. Eğim 

atımlı faylar bir sarplık oluştururlar. 1899 Menderes 

Vadisi  (Türkiye) depreminde  (Ambrasey ve Finkel, 

1987a) olduğu gibi,  sarplık yüksekliklerinin  çağdaş 

gözlemciler  tarafından  gözlenme  olasılığı  çok 

yüksektir. Buna karşın, normal atım gösteren kavisli 

sarplıkların  tektonik  ya  da  yamaç  yenilmesi  olup 

olmadığı  konusunda  çelişkiler  bulunmaktadır. 

Çünkü,  her  ikisinin  yüzey  görünümleri  oldukça 

benzer  olabilir. Yunanistan’da  (bkz. Ambraseys  ve 

Jackson,  1990),  İtalya’da,  özellikle Calabria’da  olan 

1783  depreminde  olduğu  gibi,  bu  aletsel  dönem 

öncesi depremler  (hatta yirminci yüzyıl depremleri 

dahil)  için  çok  özel  bir  sorundur. Diğer  bir  sorun, 

serbest  yüzeyin  korunması  gibi  taze  jeomorfolojik 

yapıları  eşşiddet  haritaları  [bkz. Armijo  vd.  (1991) 

Sparta’yı  (Yunanistan) yok eden M.Ö. 464 depremi 

ve  bkz.  Liu  (1993)  Xinjiang’daki,  Çin,  1895 

Tashikuergan  depremine  neden  olan  normal 

faylanma] ile karşılaştırmakla ilgilidir. 1915 Pleasant 

Valley  (Nevada)  depremi,  deprem  sırasında 

oluşmuş  dağ  önü  tabanına  yakın  bitki  örtüsü 

olmayan  bir  zon  üzerinde  meydana  gelmiştir 

(Vittori vd.,  1991).  İtalyanlar buna nastri  di  figla ya 

da  fay  şeritleri  adını  vermişlerdir.  Orta  Nevada 

sismik  kuşağında,  bu  fay  şeritleri  1915  ve  1954 

depremleri  ile  ilgili  yüzey  kırıklarına  işaret  eder. 

Fakat,  kuzey  Dixie  Valley’deki  Stillwater 

Silsilesi’nin  tabanındaki  Holosen  ortalarına  ait 

yüzey kırığını göstermezler. Nastri de faglia İtalya ve 

Yunanistan’da  kireçtaşı  alanlarında  yaygın  olarak 

görünür ve bunların 200 yıldan daha uzun  tarihsel 

depremler  ile  karşılaştırılması  güçtür.  Bunlardan 

bazıları Pleyistosen yaşlıdır.  

Büyük  Sumatra  fayı  ve  Filipin  fayı 

uzunlukları  boyunca  eşşiddet  bölgeleri  oluşturan 

büyük  depremler  üretirler.  Ancak,  bu  eşşiddet 

haritalarının,  bu  tablodaki  bu  depremlerin  çoğunu 

kapsayacak  kadar  yeterince  deliller  sağladıkları 

düşünülmemektedir.  Eşşiddet  haritaları  ile  bilinen 

bir Holosen fayının karşılaştırması ile ilgili tehlikeye 

ilişkin bir örnek  İtalya Apenninleri’nden verilebilir. 

1980  Irpina  depreminde  yüzeyi  kırığı  oluşturmuş 

faylarda  açılmış  fay  kazıları,  bu  fayların  1980 

yılındaki ile aynı merkezli daha büyük makrosismik 

bölgesine sahip 1964 yılındaki bir deprem sırasında 

kırılmadığını/göstermiştir/(Pantosti/vd.,/1993).
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Yüzey Kırığı Oluşturmuş Tarihsel Depremler 
Tarih  M  Adı  Enlem  Boylam Doğr. Tip L H V Fay Adı  Kaynak 

Kuzey Amerika

Kanada 
19891225  6,3  Ungawa (Quebec)  66,1N  73,6W  N30E  RE  8,5  0,1  1,8  Lac Turquoise  Adams vd 91 

A.B.D. Alaska

19580710  7,9  Lituya Bay  58,6N  137,5W  NW  RL  95‐280  3,5‐6,5  Fairweather  Plafker vd 78 

19640327  9,2w    Prince William Sd.  59,8N  147,6W  N37E  RE  57    6‐7  Patton Bay, 

Hanning Bay 

Plafker 67, 69, Malloy 64 

A.B.D. California

18121208  7  “San Juan Capistrano”       

34,3N (Wrightwood) 

117,6W  WNW  RL  >25  6,25    San Andreas  Sieh vd 89,  

Salyards vd 92 

Fumal vd 93  

Jacoby vd 88 

18360610   6,8   Hayward   37,9N   122. 3W   NW   RL   61            1,5?  Hayward  Louderback 47 

Toppozada vd 81  

WGCEP 90  

Jennings 94 

183806??   7,2w    San Francisco   37,2N   122,0W   NW   RL   40       San Andreas  Louderback 47  

Tuttle & Sykes 92 

18570109   7,9   Fort Tejon   34,9N   119,1W   NW   RL   322  9,5    San Andreas  Sieh  78a, b 

Gram & Sieh 93 

Gram & Donnellan 94 

Jennings 94 
1861  6.4  San Raraon Valley  37.7N  122.0W  NNW  RL  13         ?   Calaveras  Toppozada 81 

Sîmpson vd 93
18681021  6.8  Hayward  37.5N  122.0W  NW  RL  48 0.9 0.3 Hayward  Lawson 0.8 

Toppozada & Parke 82
18720326  7.6  Owens Valley  36.7N  118.1 W  N20W  RN 108  10  4,4  Owens 

Valley
Beanland & Clark 94 
dePolo vd 91

18900424  6.3  Chittenden  36. 9N  121. 3W  NW  RL  8  0,3?    San Andreas  Toppozada vd 81
19010302  6  Parkfield  35.8N  120.4W  NW  RL  ?  ?    San Andreas  Lawson 08 

Brown vd 67
19060418  7.9  San Francisco  37.8N  122.6\V  NW  RL  432  6,1    San Andreas  Lawson 0.8 

Thatcher 75, Prentice 
& Schwartz 91

19100515  6  Temescal Valley  33-7N  117.5W  NW   RL  15  0,35    Elsinore Toppozada & Parke 82 
Rockwell 89

19220310  6.5  Cholame  35.8N  120.4W  NW   RL  0,4  ?    San Andreas  Richter 58 
19340607  6.0  Parkfield  35.8N  120.4W  NW   RL  20  ?    San Andreas  Bycrly & \Vilson 35 

Brown vd 67
19400519  7.2  Imperial Valley  32.8N  115.5W ÎSfW RL 64  5,8  1,2  Imperial  Ulrich 41. Jennings 94
19470410  6.2  Manİx, Mojave  35 .ON  116.5W ENE LL 1,6  0,08    Manix  Richter 58 
19501214  5.6  Honey Lake Valicy  40. İN  120.1 W  N  NN 8,9    0,6  Fort Sage  Gianelia 57, Jennings 94
19510123  5.6  Superstition Hills  33-ON  115.7W  NW  RL  3,2  ?    Superstition 

Hills
Ailen vd65 

19520721  7.7  Kem County  35.3N  118.7W  NE  LR  57  0,8  1,2  White Wolf  Bmvalda & 
St. Amand 55 
Stein & Thatcher 81 
Jennings 94 

19660628  6.4  Parkfield  35.8N  120.4N  NW  RL  37,8  0,2    San Andreas  Brown vd 67 
Lienkacmper & 
Prescott 89 

19680409  6.8  Borrego Mountain  33.2N  116.1W  NW  RL  31  0,38    San Jacinto 
(Coyote Cr.) 

Clark 72 

19710209  6.5  San Fernando  34. 3N  118.4W  WNW  RE 16    2,5  San Fernando  Sharp 75 
19750123  4.6  Brawiey  32.9N  115.6W  N  NN 10,4    0,2  Brawley  Sharp 76 
19750531  5.2  Galway Lake  34. 5N  116.5W  N-N25W   RL  6,8  0,02    Gahvay Lake  Hill & Beeby 77
19750801  5.7  Oroville  39.4N  121.7W  N    NN  3,5    0,06  Cleveland Hill  Clark vd 76 

Lahr vd 76
19780813  4.6  Stephens Pass  41. 5N  121.9W N NN 2,0    0,3  Stephens Pass  Bennett vd 79
19790315  5.2  Homestead Valley  34.3N  116.4W  NNW  RL  3,3  0,1  0,06  Homestead 

Valley
Stein & Lisowski 83 
Hill vd 80 

19790806          5,.9 Coyotc Lake 37.0N 121.5W NNW    RL 15 0,05 Calaveras Reasenberg & 
Herd vd 82 
 

19790315       6.7 Impcrial Va11ey 32.8N 115.4W NW  RL 30.5 0.8  Imperial Sharp 82 
19800124       5.6 Uvennore Va11ey 37.7N 121.7W NW  RL 6.2 0.03 Greenville Bonilla vd 80 

Bolt vd 81 
19800525 6.1 Mammoth Lakes 37.6N 118.8W NNW  NN 20 0.25 Hilton Creek Taylor & Beyant 80, 

Clark vd 82 
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Yüzey Kırığı Oluşturmuş Tarihsel Depremler (Devam) 
Tarih  M  Adı  Enlem  Boylam Doğr. Tip L H V Fay Adı  Kaynak 
19810426 5.6 Westmorland   33.0N 115.6W NW  RL 17,16   0.08 

0,14 
 Imperial 

Superstition 
Hills 

Sharp vd 86a

19810407 2.5 Lompoc Quarry 34.6N 120.4W N84E  RR 0.6 0.1 0.2 unnamed Yerkes vd. 83 

19821001 5.2 Utt1e Lake 35.7N 117.7W N,NNE  RL 6 O  Little Lake 
Roquemore & 
ZeUmer 83 

19830611       5.4 Coa1inga 36.3N 120.5W N              RE 3.3 
0.6
4 

 Nunez Rymer  vd 90 

19860708       6.0 N. Pa1m Springs 33.9N 116.6w WNW       RR 9 <0.01 Banning Sharp vd 86b 
19860721       6.2 Chalfant Va11ey   37.4N 118.3W NNW        RL 15.5 0.05 White Mts. 

 
Tableland 

Kah1e vd 86 
dePolo and Ramelli 87 
Lienkaemper vd 87 

19871124 6.2 EImore Ranch   33.1N 115.8W NE             LL 9.0 0.28     0.03 
           (sum) 

EImore Ranch Kah1e vd 88 
Sharp vd 89

19871124 6.6 Superstition Hills   33.0N 115.8W NW            RL 27.0 0.92     0.25 Superstition 
Hills, 
Wienert 

Kah1e vd 88 
Sharp vd 89 

19891017 7.1w Loma Prieta 37.2N 121.9W NW RR 2.7 0.1 0.2 
San Andreas, 
Sargent 

Aydin vd 92 
Johnson & Flerning 93 

19920628 7.3w Landers   34.2N 116.4W NNW  RL 85 6 >1 Johnson 
Va11ey, 
Homestcad 
Va1ey,Emerson, 
Camp Rock 

   Sieh vd 93 

19930517 6.2 Eureka Va11ey 37.2N 117.6W N10E NN >4              0.02 unnamed Peltzer & Rosen 93 
19950817 5.4 Ridgecrest 35.6N 117.7W N RN 1 0.002 Airport Lake Hauksson vd 95 
19950920 5.8 Ridgecrest 35.6N 117.6W N RN 2.5 0.008    0.01 Airport Lake Hauksson vd 95 
Kaliforniya için genel kaynaklar: jennings 94                 

A.B.D. Hawaii
19741130 5.5 Mauna Loa SE 19.4N 155.4W NE RL 2.2 0.5  Kaoiki Jackson vd 92 
19831116 6.6 Mauna Loa SE 19.5N 155.4W N56E RL 7 0.25 Kaoiki Jackson vd 92 

A.B.D. Idaho
19831028 7.3 Borah Peak 44.2N 113.8W NNW NN 34 0.7 2.7 Lost River Crone vd 87 

A.B.D. Montana
19590818 7.6 Hebgen Lake   44.8N 11 1.2W N60w NN  26.5  5.5 Red Cyn., 

Hebgen 
Myers & Hamilton M 
Witkind vd 62 

A.B.D. Nevada
18691228 6.7 Olinghouse   39.5N 119.5W NE LL 23 3.65  Olinghouse Sanders & slemmons 79
19030903 6.0 Wonder   39.4N 118.1W N5E NN?  5.0   0.3? Gold King Slemmons vd 59 
19151003 7.6 Pleasant Va11ey   40.3N 117.6W NNE   NN 59  5.8 Tobin 

Pearce, etc 
Wa11ace 84 

19321221 7.2 Cedar Mountain   38.8N 118.0W NNW RL  61 2.7   Stewart-Monte 
Cristo Va11ey 

Gianella & Ca1lagba 
dePolo vd 91

19340130 6.3 Excelsior Mts. 38.3N 118.4W N65E   NN  1.4 0.13      unnamed Ca11aghan & Gianella 35
19540706 6.3 Rainbow Mtn.   39.4N 118.5W NNE NN 18.0        0.9 0.30      Rainbow Mtn.       Tocher 56 

dePolo vd 91 
J. Caskey, unpub

19540824 6.9 Stillwater   39.6N 118.5W NNE NN 34  0.76      Rainbow Mtn. Tocher 56 
dePolo vd 91

19541216 7.2 Fairview Peak   39.2N 118.2W N5E RN  67 3.7 3.8 Fairview Peak  Slemmons 57 
J. Caskey, unpub.

19541216 6.8 Dixie Va11ey 39.6N 118.2W N RN 45  2.8 Dixie Va11ey Slemmons 57, 
J. Caskey, unpub. 

A.B.D. Utah
19340312 6.6 Hansel Valley 41.7N 112.5W N5E NN 11.5 0.5  unnamed Richter 58, Doser 89, 

MeCalpin vd 87 
Havza ve Silsile için genel kaynaklar: dePolo vd91               

Meksika
18870503 7,4 Sonora 31.0N 109.2W N5E NN 75            5.1 Pitaycachi Bull & Pearthree 88, 

Pearthree vd 90 
18920224 7.1 Laguna Salada 32.5N 115.6W NW RN >22 4 3.5 Laguna Salada  Mueller &  

Rockwell 95, 
RoekweU 89 

19121119 6.9 Acambay 19.9N 99.8W WNW LN 35  40 Acambay Moya vd 95 
19341231 7.0 Cerro Prieto 32.2N 115.0W       NW RL 100 3-4  Cerro Prieto Allen vd 65, 

Anderson & 
Bodin 87, Doser 94 

19560209 6.9 San Miguel 31.7N 15.9W NW RL 20 1.15  San Miguel Shor & Roberts 58 
Guatemala

18160722    7.6w Sta.Maria Magdalena      15.4N 91.6W E LL ? ?  Chixoy- 
Polochic 

White 85 

19760204 7.5 Motagua 15.3N 89.1W ENE-E LL 230 3 0.2      Motagua Bucknam vd 78,  
Plafker vd 76 

19760204 5.8 Motagua 14.7N 90.6W NNE RN >10 0.05 0.12     Mixco Plafker vd 76 
19820929 5.1 Chanmagua    NN 9    0.1 Wells & Coppersmith 94 
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Yüzey Kırığı Oluşturmuş Tarihsel Depremler (Devam) 
Tarih  M  Adı  Enlem  Boylam Doğr. Tip L H V Fay Adı  Kaynak 
           

Nikaragua
19310331 ? Managua 12.2N 86.3E N36E ? 2 ? 0.01 E Brown vd 73, 

Sultan 31 
19721223 6.2 Managua 12.1N 86.3E  NllE LL >5.9  0.38  A, B, C, D Brown vd 73 

Güney Amerika

Arjantin 
19440115  7.4 San Juan 31.6S 68.5W  RE 6  0.6 Unnamed Castellanos 45, 

Groeber 44, 
Smalley vd 93 

Kolombiya
19700926 6.1 Bahia Solano 6.2N 77.4W NNW NN >1  0.07 Bahia Solano Ramirez 71a, b, 

Restrepo 71 
19830331 4.9 Popayan 2.5N 76.7W NNW NN 1.25  0.01 Pubenza Lomnitz & 

Hashizurne 85 
Peru

19461110 7.3 Ancash 8.3S 77.4W NW NN 20    3.5 Quiches Sebrier vd 88, 
Bellier vd 91 

19690724 5.7 Huaytapallana 11.9S 75.1W NW LR 5.5 0.7 0.4 Huaytapallana    Philip & Megard 77, 
Sebrier vd88 

19691001 6.2 Huaytapallana 11.9S 75.1W NW LR 9.5  2 Huaytapallana  Philip & Megard 77, 
Sebrier vd 88 

19860405 5.4 Cuzco 13.5S 71.9W N50W NN 6.5    0.1 Chincheros, 
Qoricocha 

Mercier vd 92 

Venezuela
19290117 6.9 Cumana lO.4N 64.0W W RN 4    Paige 30 

AFRİKA

Batı Afrika için genel kaynaklar: Ambrasey&Adams 86             

Cezayir
19801010 7.3 El Asnam 36.2N 1.5E ENE RE 31.2  6.5 El Ansam Philip & Meghraoui 83, 

Yielding vd 81 
19851027 5.9 Constantine 36.4N 6.8E N55E LL 3.8 0.11  0.04 Ain Smara Bounif vd 87 
19891029 6.1 Tipaza 36.6N 2.3E W RE 4.0   0.12 Mt. Chenoua Meglıraoui 91 

Cibuti
19781107 5.3 Asal 11.6N 43.5E NW NN 4.8  0.5 Unnamed Abdallalt vd 79, 

Lepine vd 80, 
Stein vd 91 

Etiyopya
19610602 6.4 Kara Kore 1O.5N 39.9E N NN 20  2.0 Borkenna 

Graben 
Gouin 79 

19690405 6.1 Serdo 12.0 41.3E N40W LN 37 0.65 0.95 Unnamed Gouin 79 
Gana

19390622 6.4 Accra 5.5N O.4W NE  LN 20.0  0.4 Akwapim 
(zone) 

Junner 41, 
Yarwood & Doser 90, 
Ambraseys & Adams 86 

Gine
19831222 6.2 Koumbia 11.9N 13.4W WNW RN 9.4 0.13 0.06 Unnamed Langer vd 87 

Kenya
19280106 6.9 Subukia 0.2N 36.2E NNW NN 38  2.4 Laikipia 

Escarpment 
Ambraseys 91 

Sudan
19661009 5.6 Jebel Dumbeir 12.6N 30.8E N LL 6.0 small 0 unnamed Qureshi & Sadig 67

Zahire (Kongo)
19660320 6.6 Toro 0.6N 30.2E NNE NN 40  2.5 Kitimba- 

Semliki 
Loupekine 66, 
Maasha & 
Molnar 72 

AVRUPA

Arnavutluk 
19050601 6.6 Shkodra 41.9N 19.4E NE ? 7  1 Trush Koçiaj & Sulstarova 80 
19671130 6.6 Dibra 41.4N 20.4E N40E RN >10  0.5 Vlora-Dibra Sulstarova & Koçiaj 80 

Ermenistan
19881207 6.8 Spitak 40.8N 44.2E WNW RR 24 2   Philip vd 92 

Bulgaristan
18580918 Sofiya 42.5N 23.3E WNW NN 20    Armijo vd unpub. 
19040404 7.1 Krupnik 41.8N 23.2E WNW NN 60  2  Armijo vd unpub. 
19280414 6.6 Chirpan-Plovdiv 42.1N 25.2E W NN 54  0.5  Bonehev & BakaIov 28, 

Jankov 45, 
Armijo vd unpub., 
Riehter 58 

19280418 6.9 Popovitsa-Plovdiv 42.2N 24.9E WNW NN 50  3.5  Bonehev & Bakalov 28, 
Jankov 45, 
Armijo vd unpub., 
Riehter 58 
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Yunanistan
 -464 7.2 Sparta 37.0N 22.4E NNW NN 20 3-4?  Sparta Armijo vd 91 
18611226 7.0 Egion 38.2N 22.2E WNW NN 13 2.4  Helice Sehmidt 75, 

Mouyaris vd 92 
18940427 6.9 Atalanti 38.6N 23.2E WNW NN 47 1.7  Atalanti- 

Martinon 
Skuphos 94, 
Ambraseys & Jaekson 90 

19320926 7.0 Ierissos 40.5N 23.9E E NN 15 2.0  Stratoni Pavlides & Tranos 91 
19530905 5.7 Corinth 37.9N 23.1E NNW NN 3  0.8 unnamed Stiros 95 
19540430  6.7  Sophades  39-2N  22. 2E N60W  NN  30  0,9    unnamed  Ambraseys &  

Jackson 90,  
Papastamatiou &  
Mouyaria 86  

19570308  6.5  Velestino  39.4N  22.7E E  NN  1  ?    unnamed  Ambraseys &  
Jackson 90,  
Papastamatiou 57  

19660205  6.2  Kremasta  39-ON  21.6E NE  NN  2  ?    unnamed  Ambraseys & Jackson 90  
 

19661029  5.9  Acarnania     3S.8N  21.0E WNW  NN  4  0,4     Ambraseys 75 
19680219  7.1  Agios Efstratios  39. 5N  24. 9E NE  RN  3  0,5    unnamed  Pavlides & Tranos 91  
19700220  4.6  Yali  36.7N  27.2E NW  NN  0,6    0,01  unnamed  Stiros & Vouyoukalakis,  

in prep.  
19780620  6.4  Thessaloniki  40.6N  23-2E  W,WNW NN11    0,2    unnamed  Mercier vd 79,  

Papazachos vd 79  
1 9800709  6.4  Almyros  39.3N  22.8E  E  NN  9  0,2    unnamed  Ambraseys &  

Jackson 90,  
Papazachos vd 83  

19810224  6.7  Gulf of Corinth  38.0N  23. OE  ENE  NN  15,3  1,5    unnamed  Jackson vd 82,  
Taymaz vd 91  

19810304  6.4  Gulf of Coiinth  38.2N  23. 2E  ENE  NN  11  1,0    Kaparelli  Jackson vd 82  
19830416  5.4  Aka rnania  38.8N  20.9E  WNW  LL  2,4  0,15  0,05  unnamed  Koukis vd 90  
19860913  5.8  Kalamata  37.0N  22. 2E  N15E  NN  6,3  0,18    Kalamata  Lyon-Caen vd 88  
19950513  6.6  Kozani-Grevena  40.0N  21.6E  N60E  NN  15    0,9  Aliakmonas  

River  
Pavlides vd 95  

19950616  6.1  Egion  38.2N  22.1E  E  NN  9    0,02  Egion  R. Collier unpnb.  

Yunanistan için genel kaynaklar: Ambraseys ve Jackson 90             

İzlanda
1294   Rangarvellir  63-9N  20.0W  N  RL  ?  ?    S. Iceland  

Seis Z.  
Einarsson vd 81  

1630   Land  64.0N  20-2W  N  RL  6  ?    S. Iceland  
Seis Z.  

Einarsson vd 81,  
Einarsson 94  

18960826  6.7  Skeid, land  64.0N  20.2W  N  RL  9  0,8    S. Iceland  
Seis Z.  

Einarsson vd 81,  
Einarsson  
& Eiriksson 82,  
Siefansson vd 93  

19120506  7.0  Land  63. 9N  20.0W  N  RL  20  3    S. Iceland  
Seis Z.   

Bjarnason vd 93  

İtalya 
19150113  7.0  Avezzano  42. ON  13-9E  NW  NN  24    0,9  Serrone  Serva vd 86,  

Ward & Valensise 89  
19801123  6.9  Irpinia  40.8N  15.2E  N52W  NN  36    1,0  Irpinia  Pantosti & Valensise 90,  

Pantosti vd 93  
BATI ASYA

İran 
14930110   Mu'minabad  32.9N  59-8E  NW  RE  30      Mu'minabad  Ambraseys & Melville 82  
17210426   Southeast Tabriz  37.9N  46.7E  N50W    50      N. Tabriz  Berberian & Arshadi 77,  

Berberian 81. Ambraseys  
& Melville 82  

17800108   Tabriz  38.2N  46.3E  N55W        6    Ambraseys & Melville 82
1838   Nosratabad  29.9N  60.0E  N    325        Ambraseys & Melville 82
19090123  7.0  Silakhur  33-3N  49- IE  NW  RE  65    2,5  Main Recent  Tchalenko vd 74,  

Ambraseys & Melville 82  
19110418  6.2  Ravar  31 -3N  57. IE  NNW  RR  18    0,5  Lakar Knh  Berberian 81, Ambraseys  

& Melville 82  
19290501      7.3 Kopet Dagh   37.6N 57. 8E  N30W  RR  70    1    Tchalenko vd 74,  

Berberian 81.  
Ambraseys & Melville 82  

19300506    7.4 Salmas 38-1N 44.7E  NW  RL  31  4  5  Salmas  Tchalenko &  
Berberian 74,  
Berberian &  
Tchalenko 76,  
Ambraseys & Melville 82  

19331128 6.2 North Behabad 32.0N 55.9E NW RE? 5  1 Kuh Banan Berberian vd 79, 
Berberian 81, 
Ambraseys & Melville 82 
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19410216 6.1 Muhammadabad 33.5N 58.9E N RR 10  0.5  Ambraseys & Melville 82 
19470923 6.8 Dustabad 33.6N 58.7E NI0

W 
RR 20  1.3  Berberian 79, Ambraseys 

& Melville 82 
19530212 6.5 Torud 31.0N 56.9E ENE RE 1  LA Torud Abdalian 53, 

Berberian 76, 
Ambraseys & Moinfar 77 

19571213 6.7 Farsinaj 34.6N 47.8E N60w RL 20  1 Main Reeent Ambraseys vd 73, 
Tchalenko & Braud 74 

19580816 6.6 Firuzabad 34.3N 48.1E N50W RL 20  1.5 Main Reeent Ambraseys & 
Moinfar 74; 
Tchalenko & Braud 74 

19620901 7.2 Buyin-Zara 35.6N 50.OE N85W LR 03 0.6   0.8 Ipak Ambraseys 63 
19680831 7.1 Dasht-e Bayaz 34.0N 59.0E W LL 80 4.5 2.5 Dasht-e Bayaz Ambraseys & 

Tchalenko 69, 
Tchalenko & 
Ambraseys 70, 
Tcha1enko & 
Berberian 75 

19771219 5.8 Bob-Tangol 30.9N 56.6E NW RL 19.5  0.2 Kuh Banan Berberian vd 79 
19780916 7.5 Tabas-e-Golshan 33.3N 57.1E NW RE 85  3 Tabas Berberian 79, 82 
19791114 6.7 Kurizan 33.9N 59.8E NNW RR 17 0.9   0.6 Kurizan Nowroozi & 

Mohajer-Ashjai 80, 85 
19791127 7.1 Koli 34.1N 59.7E W   LR 65 2.6 3.9 Dasht-e Bayaz Nowroozi & 

Mohajer-Ashjai 80, 
19810611 6.7 Golbaf 29.9N 57.7E NNW, 

NNE 
RR 15 0.05 0.06 Gowk Berberian vd 84, 

Nowroozi & 
Mohajer-Ashjai 85 

19810728 7.1 Sireh 30.3N 57.6E NNW RR 65 OA OA Gowk Berberian vd 84, 
Nowroozi & 
Mohajer-Ashjai 85 

19891120 5.7 South Golbaf 29.8N 57.7E NNW RR 1 0.01 0.004 Gowk Berberian & Qorashi 94 
19900620 7.7 Rudbar-Tarom 36.8N 49.5E N80W LR 84 0.6 1 Baklor, 

Kabateh, 
Zard Geli 

Berberian vd 92 

İran için genel kaynaklar: Ambraseys ve Melville 82, Berberian 81             

Lübnan
17591125 7,4s Bekaa Vadisi 33.7N 35.6E NNE LL 100 ?  Yammouneh Ambraseys & 

Barazangi 89 
Suriye

14070429 7.0 Orontes 35.7N 36.3E N LL ? ?  Ghab Ambraseys & 
Barazangi 89 

TÜRKİYE
096709?? ? Honorias 40.8N 32.5E ENE RL 50 ?  KAF Ambraseys 70 
0995???? ? Haykaberd-

Claudias 
38.7N 40.5E ENE LL 230 ?  DAF Ambraseys 70 

103505?? ? VoukeUarioi 40.7N 32.8E ENE RL 60 ?  KAF Ambraseys 70 
1043???? ? Ekeghiatz 39.7N 39.0E WNW RL 150 ?  KAF Ambraseys 70 
1050???? ? Gangra 40AN 33.7E ENE RL 80 ?  KAF Ambraseys 70 
16530223  Menderes Vadisi 37.9N 28.0E W NN >70 2   Ambraseys & Finkel 87a 
16680817 8.0 Kuzey Anadolu 40.9N 35.0E N70W RL 450 ?  KAF Ambraseys & Finkel 88 
17840723  Kuzey Anadolu 39.7N 40AE WNW RL 90   KAF Ambraseys 75 
18740503  7.1 Gölcük Gölü 38.5N 39.5E ENE LL 45 ? 1-2 DAF Ambraseys 89 
18750327   6.7 Gölcük Gölü 38.5N 39.5E ENE     DAF Ambraseys 89 
18990920   6.9 Menderes Vadisi 37.9N 28.0E W NN 40  1  Ambraseys & Finkel 87a 
19090209   6.3 Zara-Imranli 40.1N 37.9E W ? 15  0  Ambraseys & Finkel 87a 
19120809   7,4 Saros-Mannara 40.8N 27.2E ENE RN 50  3 KAF N.Str. Ambraseys & 

Finkel 87 a, b, 
Ambraseys 88 

19141003 7.1 Burdur 37.6N 30.1E NE RN 25  1.5  Ambraseys & Finkel 87a 
Ambraseys 75, 88 

19380419 6.8 Kırşehir 39.5N 34.0E NW RL 15 1 0.6  Ambraseys 70, Barka 92 

19391226 7.8 Erzincan 38.0N 40.3E WNW RL 360 7.5 2.0 KAF 
Barka 92, Barka & 
Kadinsky-Cade 88 

19421220 7.2 Erbaa-Niksar 40.7N 36.5E N60W RL-N 70 1.7  KAF Ambraseys 70, Barka 92 
19431126 7.5 Ladik (rosya) 41.0N 35.5E W Ri 270 4.5  KAF Ambraseys 70, Barka 92 
19440201 7.5 Bolu-Gerede 40.9N 32.6E ENE RL 190 3.5  KAF Ambraseys 70, Barka 92 
19440625 6.0 Saphane (Uşak) 39.0N 29.4E WNW RN 19 0.3   Ambraseys 88 
19460531 5.7 Ustükran 39.3N 41.2E NW RL 10 0.3  KAF Ambraseys 88 

19490817 6.9 EImalıdere 39.4N 40.7E WNW RL 60? 1.5  KAF 
Ambraseys 75, Barka & 
Kadinsky-Cade 88 

19510813 6.9 Kurşunlu 40.7N 33.3E ENE    RL 40 0.5   
Pınar 53, Barka & 
Kadinsky-Cade 88 

19530318 7.2 Yenice-Gönen 39.9N 27.4E N50E RL 50 4.35  KAF S.Str. Ketin & Roesli 54 
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Tarih  M  Adı  Enlem  Boylam Doğr. Tip L H V Fay Adı  Kaynak 
19570526 7.0 Abant 40.6N 31.0E ENE RL 40 1.6  KAF Ambraseys 70, Barka 92 
1964006 6.8 Manyas 40.0N 28.0E N80W NN 40  0.1  Ketin 66, 69, Öcal 

Vd 68, Erentöz & 
Kurtman 64 

19660819 6.8 Varto 39.2N 41.6E WNW RN 30 0.3 0.1 KAF Ambraseys & 
Zatopek 68, WaIlace 68 

19670722 7.4 Mudurnu Vadisi 40.7N 31.2E WNW   RL 80 1.9 1.2 KAF Ambraseys & 
Zatopek 69 

19671130 6.0 Pülümür 39.5N 39.6E WNW   RL 4 0.20  KAF Barka & Kadinsky- 
Cade 88 

19680924 5.1 Kigi 39.2N 40.2E NNW ? 6  0.25  Ambraseys 75 
19690328 6.5 Alaşehir 38.3N 28.5E WNW NN 36  0.82 Alaşehir Ketin & 

Abdüsselamoglu 69 
19700328 7.1 Gediz 39.0N 29.4E WNW RN 45  2.8 Erdoğmuş- 

 
Hamamlar  

Ambraseys & 
Tchalenko 72 

19710512 6.2 Burdur 37.6N 30.1E NE RN 1  0.14    
19710522 6.7 Bingöl 39.0N 40.5E NE LL 35 0.25 0 DAF Taymaz vd 91, 

Seyrnen & Aydin 72 
19750906 6.7 Lice 38.4N 40.4E W RE 20  0.63  Arpat 77, 

Taymaz vd 91 
19761124 7.3 Çaldıran 39.3N 44.1E WNW RL 55 3.5  Çaldıran Arpat vd 77 
19831030 6.9 Pasinler 40.4N 42.3E NNE   LL 12 1.2  Horasan- 

Narman 
Barka & Kadinsky- 
Cade 88 

19920313 6.8 Erzincan 39.6N 39.5E N60W RN 62 0.1 0.2 KAF Barka & Eyidogan 93, 
Tmonov vd 93 

Kuzey Anadolu Fayı için genel kaynak: Barka & Kadinsky-Cade 88, Barka 92; general referenee for Turkey: Ambraseys 88 
 

Kuzey Yemen
19820929 6.0 Dhamer 14.7N 44.4E NNW   NN 15  <0.05  P1afker vd 87 

DOĞU ASYA

Afganistan
15050706  Kabul 34.4N 69.0E NNE LV 60   Chaman Heuekroth & Karim 70, 

Quitımeyer 
vd 79, Lawrence 
vd 92 

Hindistan 
18190616  Rann of Cutch 24.1N 69.1E W NN? 65  3 Allah Band Oldham 98, 28 
19671210 6.5 Koyna 17.6N 73.8E N LL >5  0.5 unnamed Cluff 77 

19930929 6.4 Latur 18.0N 76.4E WNW RE 3  1 unuamed 
Seeber vd 93, 
Gupta 93 

Pakistan 
18921220  Chaman 30.9N 66.5E NNE LL 60 0.75 0.3 Chaman Griesbaeh 93, 

Davison 93, 
Lawrence vd 92 

19751003 6.4 Spinatizha 30.3N 66.3E NNE LL 5 0.04  Chaman Farah 76 
Kırgızistan 

18870609  ?  Verny  43.1N  77.0E  ENE  RE ?  ?  Zaalai Alatau  
piedmont  

Mushketov 90,  
Tapponnier &  
Molnar 79  

19110103  7.8  Chon-Kemin  42 .8N  77.3E  W RE       200 4   Chon-Kemin  Bogdanovich vd14,  
Kuchai 69.  
Tapponnier &  
Molnar 79.  
Vilgelmzon 47 

1920819  7.4  Suusamyr  42.2N  73-6N  N80E  RE       0.4  2.7  unnamed  Ghose vd 93  

Rusya – Sibirya
18620112   Tsagan  52.JN  106.6E  WNW         Solonenko 68
19570627  7.9  Muya  56.2N  116.5E  NE  LN       35 1.5 5  Muya  Solonenko 65, 

Solonenko vd 66 
19590829  6.8  Srednebaikalskoe     NN            Solonenko & Treskov 60
19950528  7.6   Neftegorsk (Sakhalin) 52.6N  142.8E  NE  RL       35 2 1.5  unnamed  Leith 95, Pavlenov &  

Semyonov unpub. 
Sibirya için genel açıklamalar: Tapponnier and Molnar 79 

Tacikistan
19890122 5.6 Gissar     1.4 0.07 0.1  Zerkal & 

Vinnichenko 90 
Türkmenistan

19481005 7.3      >12 3 0.5  Tchalenko 75 
19830314 5.7 Kumdag     7.5 0.05 0.38  Trifonov vd 86 
19840222 6.0      10.3 0.08 0.08   Trifonov vd 86 

Moğolistan
17611209   W.MongoIia  

(Ar Hötöl)  
47. 5N  91.8E  N30W  RR      >215 5-7 2  Hovd  Khil'ko vd 85.  

Trifonov 38  
19030201  7.5  Üneyt  43. 3N  104.5E  NE,ESE  VV      10,20  0,2  unnamed  Khil'ko vd 85  
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19050709  7.8  Tsetserleg  49.5N  97.0E  N60E  LR       130 2.5 2.5  Tsetserleg  Molnar & Deng 84 
19050723  8.2  Bulnay  49. 2N  96. OE  W,N,  

NW  
LL,RL,
RR  

375 11 3  Bulnay.  
Düngen  
Teregtiyn  

Florensov &  
Solonenko 65.  
Khil'ko vd 85.  
Trifonov 88  

19571204  8.3  Gobi-Altay  45. 1N  100.1E  N80W  LR       250 8 9  Bogd.  
Toromhon  

Horensov &  
Solonenko 65  

19580407  6.9  Bay an Tsagaan  45.1N  98.7E  W  LL       15 >1 1  unnamed  Florensov &  
Solonenko 65.  
Khil'ko vd 85  

19601203  7.0  Buuryn Hyar  43.1N  104.5E  NW  RL       18 0.1 0.2  unnamed  Natsag-Yüm vd 71, 
Khil'ko vd 85  

19670105  7.8  Mogod  48. 2N  102. 9E  N  RL       36 3.2 3.5  Mogod,  
Gurvan-  
Bulag  

Natsag-Yüm vd 71,  
Khil'ko vd 85  

19670120  6.7  Mogod  48.1N  103.0E  NW  RE       9 <0.5 3.5  Tüleet Uul  Natsag-Yüm vd 71, 
Khil'ko vd 85  

19700515  7  Üüreg Nuur  50. 1N  91-3E  W  RL       8  2  unnamed  Khil'ko vd 85  
19740704  7  Tahiynshar  45. 9N 94.0E  ENE  LL       17 0.4   unnamed  Khil'ko vd 85  

Moğolistan için genel açıklamalar: Baljinnyam vd93 
Çin – Doğu Türkistan

1716  8  Tekes  43.2N  81.0E  N70E  LR       70 8 8  Tekes  Yang vd 88  
18120308  8  Nileke 43. 7N  83. 5E  N80W  RL       100 4   Kaxhe  Feng 87  
19061223  8  Manas  43.5N  85.0E  N85W  RE       146     0,58 Tugulu-  

Dushanzi  
Avouac vd93-  
Zhang vd94  

19310810  8  Fuyun  46.9N  90. IE  NNW  RL 180 14.6 3.6  Keketuohai- 
Ertai  

Ding 85, Deng &  
Zhang 84,  
Baljinnyam vd 93 

0180 7.5 Gaotai (Luotuoshen) 39.4N 99.5E WNW RL 30 1-2 3.2 Yumushan Tapponnier vd 90. 
Guo vd 93 

14110929 8 Dangxiong 29.7N 90.2E NE LN 136 11-13 8-9 Nyanqing 
tangguIa 

Wu vd 90a 

15000104 7.5-8 Yiliang 25.0N 103.2E N10E LL 81 10-11 3 Xiaojiang Cao vd 94 
15110601 7.5 Yongsheng 26.7N 100.7E N LN 42  1.2 Chenghai Guo vd 88 
16090712 7.25 Hongyapu 39.2N 99.0E WNW LR 60 2-3 1-2 Fedongmiao-

Hongyapu 
Guo vd 93 

17091014 7.25 Zhongwei 37.4N 105.3E WNW LR 30 7.4 1.1 Xiangshan-
Tianjngshan 

Zhang vd88 

17250801 7 Selaha 30.0N 101.9E NW LL >30 0.45 0.3-0.4 Selaha Li vd 92a 
17330802 7.7 Dongebuan 26.3N 103.1E N15W LL 150 10.5 2 Xiaojiang Zhu 88 
17860601 7.7 Kangding 29.9N 102.0E N25W LL >70 5-6 2-5 Xianshuihe Long & Deng 90. 

Allen vd 91 
18161208 7.5 Luhuo 31.3N 100.7E NW LL  3.6  Xianshuihe Allen vd 91 
18330906 8 Songming 25.0N 103.1E N10E LL 110-  

120 
9-10 2 Xiaojiang Chen & Li 88 

18500912 7.5 Xichang 27.7N 102.4E NW LL 90 7 5.6 Zemuhe Ren & Li 89 
18881102 6.3 Jingtai 37.1N 104.2E N80W LL 38 1.7- 

2.3 
0.2-0.6 Laohushan Yuan vd 94. 

Deng vd 92 
18930829 7 Qianning 30.6N 101.5E NNW LL >40   Xianshuihe Allen vd 91 
18950705 7.5 Tashikuergan 37.7N 75.1E NNW RR 30 3.6 3.9 Taghman Bai 86, Liu 93 
19040830 7 Daofu 31.0N 101.2E NW LL    Xianshuihe Allen vd 91 
19201216 8.6 Haiyuan 36.7N 104.9E WNW LR 237 10-11 4.7 Haiyuan Deng vd 86. 90 

19230324 7.25 Daofu (Renda) 31.5N 101.0E N45W LL >60 3  Xianshuihe 
Qian vd 84, 
Allen vd 91 

19270523 8 Gu1ang 37.6N 102.6E N60W 
 
N55W 
 

NN 
 
RE 

21 
 
23 

 5.7 
 

7.4 

Taerzhuang- . 
Shuixiakou 
Xiafangzhai- 
Yanjiaxinzhuang 

Liu vd 95 

19321225 7.6 Changma 39.7N 96.7E N80W LR 148.5  6.2 1 Changma Meyer 91, Meyer 
Vd 91. Hou 92. 
Peltzer vd 88 

19341215 7.0 Gyaring Co 31.0N 89.0E N55W RN >35 5 1.5 Gyaring Co Armijo vd 89 
19370107 7.5 Tuosuohu 35.5N 97.6E WNW LR 230 8 6 Kusaihu-Maqu  ]ia vd88 
19470317 7.7 Dari 33.3N 99.5E N50W LR 90 5 5-6 Richa-

Keshoutan 
Dai 83 

19511118 7.3 Danxiong 31.1N 91.1 E N55W RL 81 7.3 1.5 Bengco Tapponnier vdl 81. 
Armijo vd89, 
Wu and Deng 89 

19520818 7.5 Naqu (Gulu) 31.3N 91.5E NNE LN 57.7 5 5-5.5 Gulu Armijo vd 86. 89. 
Wu vd 90b 

19540211 7.25 Shandan 39.0N 101.3E NW RN 18 2.9 0.95 Baodehe Guo vd 93 

19550414 7.5 Kangding 30.0N 101.8E N40W LL 30 3.1 1 Zheduotang 
Allen vd 91. 
Li vd 92b 

19700105 7.7 Tonghai 24.1N 102.6E N60W RL 60 2.7 0.5 Qujiang Zhang 88 
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19730206 7.6 Luhuo 31.3N 100.7E N55W LL 90 3.6 0.5 Xianshuihe Tang vd 76. 

Deng & Zhang 84. 
Allen vd 91 

19770102 6.5 Mangya 38.2N 91.2E WNW RE 21  0.3 
Mangya- 
Yukuangshan 

Xu & Deng 96 

19800222 6.8 Gyaring Co 30.8N 88.7E N55W RL 10 <1  Gyaring Co Armijo vd. 89. 
RSBX 80 

19810124 6.9 Daofu 31.0N 10 1.2E N55W LL 44 0.24  Xianshuihe Qian vd 84, 
Deng & Zhang 84. 
Allen vd 91 

19850823 7.4 Wuqia 39.4N 75.6E W-NW RE 15 1.55 1.7 Kazikeaerte Feng vd 88. Feng 94 
19881105 6.8 Tanggula 34.4N 91.9E W LL >9 4  Wulanwulahu-  

Gangqiqu 
Wu vd 94 

19881106 7.6 Langcang 22.9N 99.8E NW RL 50 2.2 0.3 Muga, Datangxi  Yu vd 91 
19881106 7.2 Gengma 23.1N 9904E NNW RN 14 0.98 0.9 Hangmuba Zhou vd 90 

Güneydoğu Çin
13030917 8 Hongdong 36.3N II 1.7E NNE RN 45 7.2- 

8.6 
3.5-5 Huoshan Xu & Deng 90 

15560123 8 Huaxian 34.5N 109.7E E LN 30  4 Huashan 
Piedmont 

Zhang vd 89 

16680728 8.5 Tangcheng 34.8N 118.5E NNE RR 120 7-9 2-3 Tanlu Gao vd 88 
16790902 8 Sanhe-Pinggu 40.0N ll7.0E NNE RN >10  3.16 Xiadian Xiang vd 88 
16950518 7.5 Linfen 36.0N II 1.5E NW LN >18  1.0 Linfen Wang vd 91 
19750204 7.3 Haieheng 40.7N ll2.7E NW LL 28 0.55 0.2 Dayanghe Deng vd 76 
19760728 7.8 Tangshan 39.4N ll8.0E NNE RN 10 1.53 0.7 Tangshan Guo vd 77 
Çin için genel açıklamalar: Deng vd92, Xu & Deng 96 

TAYVAN
19060317 7.1 Chiayi 23.6N 120.5E ENE RR 13 2.4 1.2 Meishan Shieh 87, Omori 07 
19350421 7.1 Taiehung-Miaoli 24.3N 120.8E NE RR 53 1.5 3 Tununehiao, 

Shintsoshan, 
ERI 36, Bonilla 77, 
Hsu & Chang 79, 
Shieh 87 

 
19461205 

 
6.7 

 
Tainan 

 
23.1N 

 
120.3E 

 
ENE 

 
RR 

 
12 

 
2 

 
0.76 

Shihtan 
Hsinhua 

 
Bonilla 77, 
Chang vd 47 

19511022 7.1 Hualien 23.9N 121.7E NNE LR >7 2 1.2 Meilun Bonilla 77, Hsu 62 
19511125 7.3 Longitudinal Va1ley 23.4N 121.4E NE LL 40 1.63 1.3 Yuli Bonilla 77, Hsu 62 
19720424 6.9 Juishui (Hualien) 23.5N 121.5E N25E  2.5 ? 0.7  Hsu 76 
19901213 6.2 Hualien 23.8N 121.6E NNE LR     Person 91 
Tayvan için genel açıklamalar: Hsu & Chang 79   

JAPONYA
0841????   36.2N 137.9E NNW LL  7.5  Gofukuji 

(ISTL) 
Okumura vd 94 

0841???? 7 Jowa-Izu 35.1N 138.9E NNE LL ? ? ? Tana TFTRG 83 
08680803 7.1 Harima 34.9N 134.8E WNW LL ? ? ? Yasutomi- 

Yamasaki 
Okada vd 87 

08781101 7.4 Gangyou 35.5N 139.3E N RE? ? ? 1.5 Isehara Matsuda vd 88 
1586Oll8 7.8 Tensho 36.0N 136.9E NNW LL 65 ? ? Miboro Sugiyama vd 91 
15960905 7.5 Keieho 34.6N 135.6E N80E RL ? ? ? Median 

Tectonic Line 
Okada vd 91 
Ishibashi 89 Okada 92 

18470508 7.4 Zenkoji 36.7N 138.2E N12E RE 43  1.5-2.7 Zenkoji lmamura 30, Omori 13 
18540709 7.25 Iga-Ueno 34.8N 136.1E ENE RL 3  1.5 Iga-Ueno Imamura 13 
18541223 8.4 Ansei-Tokai 34.0N 137.8E N ? >3  1.5 lriyamase Yamazaki 92, Omori 13 
18580409 7.1 Hietsu 36.4N 137.3E N60E RR ? ? ? Atotsugawa Okada vd. 89, 

Hirooka 91, 
Takeuchi & Sakai 85 

18911028 8.0 Nobi 35.6N 136.6E N45W LL 80 1.2-8 1.8-6 Neodani Matsuda 74 
18941022 7.0 Shonai (Sakata) 38.9N 139.9E N55E ? .10   Yadarezawa Omori 00, Richter 58 

18960831 7.2 Rikuu 39.5N 140.7E NNE RE 36  2-3.5 Senya 
Yamasaki 96, 
Matsuda vd80 

1918llll 6.5 Omaehi 36.5N 137.9E N30E ? 1.1  0.15 SW of 
Omachi 

Omori 22, Tsuboi 22 

19230901 7.9 Kanto 35.1N 139.5E N70W RE 130 1.2-6 0.65-3 Shitaura, 
Sagami 
(submarine) 

Imamura 24, 30, 
Yamasaki 25 

19250523 6.8 Tajima 35.6N 134.8E N30E LV 1.6  1 Tai lmamura 28, 
Yamasaki 27 

19270307 7.3 Kita-Tango 35.5N 135.2E NW 
N65E 

LL 
RR 

18 
8 

3 
0.8 

1.2 
0.7 

Gomura 
Yamada 

Yamasaki & Tada 28. 
Watanabe & Sato 28 

19301126 7.3 Kita-Izu 35.1N 139.1E NNE LL 25.5 3.5 2.4 Tana Ihara & !shü 32, 
TFTRG 83 

 
19380529 

 
6.1 

 
Kussharo 

 
43.6N 
 

 
144.5E 

N70W 
N40W 

RL 
LV 

6 
20 

1.2 
2.6 

0.8 
0.85 

Himenoyu 
S. of L. 
Kussharo 

 
Matumoto 59, 
Tsuya 38 

19430910 7.2 Tottori 35.5N 134.1E N80E RL 45.5 2.5 1.1 Shikano Tsuya 44, Kanamori 72 
Okada vd. 81 

19450113 6.8 Mikawa 34.7N 137. lE N,E  RV,LV 21 1.5 2 Fukozu Tsuya 46, Ando 74 

 

 

482



 

 

 

 

Yüzey Kırığı Oluşturmuş Tarihsel Depremler (Devam) 
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19480628 7.1 Fukui 36.2N 136.2E N10W LR 25 2 0.7 NE of Fukui Tsuya 50, Kanamori 73 
19590131 6.2 Tesikaga 43.4N 144.4E WNW ? 2  0.1 unnamed Matumoto 59 
19640616 7.5 Nügata 38.4N 139.2E NNE RE 20+  6 Awashima 

uplift 
Abe 75, 
Kamata vd 66; 
Okamura vd 94 

1965(1966)  5.4  Matsushiro swarm  36.5N  138.2E  N55W  RL  4  0.57  0.15  Matsushiro  Matsuda 67. Tsuneishi &  
Nakamura 70  

19740509  6.9  Izu-Hanto-oki  34.6N  138.8E  NW  RL  >6  0.45  0.25  Irozaki  Kinugasa 76,  
Kakimi vd 77  

19780114  7.0  Izu-Oshima-kinkai  34.8N  139.3E  W  RL  21  1.83  0.35  Neginota  Tsuneishi vd 78,  
Yamazaki vd 79  

19950117  6.9  Hyogo-ken Nanbu  34.6N  135.0E  NE  RL  9.5  1-9  1.2  Nojima  Yomogida & Nakata 95  
Japonya  için genel kaynaklar: Yamazaki, H., 1985, Features of earthquake faults, in Earthquakes and Active Faults: ISU Company, Tokyo, 237-442 (J) The 
Research Group for Active Faults of Japan, 1991, Active faults in Japan, sheet maps (1:100,000) and inventories: Univ. Tokyo Press, 437 p. (J)-The Research 
Group for Active Faults of Japan, 1992, Maps of active faults in Japan with an explanatory text: Univ. Tokyo Press

ENDONEZYA
18920517   Tapanuli 0.7N  99.6E NNW RL  4    Great  

Sumatran  
Reid 13, Richter 58  

19430609     7.6 Padang Highlands 0.7S  100.7E  NNW RL 30 3    Great  
Sumatran 

Untung vd 85

FİLİPİNLER 
16451130   8 Central Luzon 15.4N  121.4E  N40W LL  >40 ?  ?  Philippine-  

Gabaldan 
Hirano vd. 86,  
Nakata vd 90

17961105         7.2 San Manuel 16.1N  120.7E  N60W LL  33 ?  ?  Philippine-  
San Manuel 

Hirano vd 86,  
Nakata vd 90

19730317     7.0 Ragay Gulf 13-5N  122.8E  N40W LL  >30 3.2  0.21  Philippine  Allen 75, Morante 8,  
Allen 74 

19900716     7.8 Central Luzon 15.7N  121. IE  N25W LL 125 6.2  2.0  Philippine-  
Digdig

Nakata vd 90

19941115     7.0 Mindoro 13. 5N  121. IE  N20W RL >15 3.0  1  unnamed  PIILVOLCS, unpub.

GÜNEYBATI PASİFİK

Avusturalya
19681014 6.8 Meckering 31.6S 117.0E NNE RR 37 1.5 2 Meckering Gordon & Lewis 80 
19700311 5.7 Calingiri 31.1S 116.5E N08E LR 3 0.14 <0.4 Calingiri Gordon & Lewis 80 
19790606 6.4 Cadoux 30.8S 117.2E N20E RR 28 0.7 < 1.4 Robb Lewis vd 81 
19860330 5.8 Marryat Creek 26.2S 132.8E N,W RR,LR 13 0.8 0.9 Marryat 

Creek 
Machette vd93 

19880122    6.3 Tennant Creek 19.8S 133.9E WNW RE 10.2        0.25      0.1-0.2 Kunayungku Crone vd 92 

19880122 6.4 Tennant Creek 19.8S 133.9E ENE RE 6.7 0.1 1.1 
W. Lake 
Surprise 

Crone vd 92 

19880122 6.7 Tennant Creek 19.8S 134.0E WNW RE 16 0.4 1.7 E. Lake 
Surprise 

Crone vd 92 

Avusturalya için genel kaynaklar: Crone vd93 

YENİ ZELLANDA
18550124  8.2  West Wairarapa  41. 2S  175.3E  N45E  RL  85-  

105  
13-5    1.5 Wairarapa Ongley 43,  

Darby & Beanland 92
18880901  7.3  Marlboro ugh  42.5S  172.6E  ENE  RL  50  1.5   Hope McKay 90, Cowan 91
19220610  6  Kaiapo  38.6S  175.9E  NNE  NN  12  3  

  
Kaiapo,  
Whakapo,  
Whangamata 

Grange 32,  
Sissons 79,  
Grindlcy & Hull 86

19290617  7.6  Murchison  41.8S  172.2E  NNE  LR  >8  2.5      4.9 White  
Creek 

Henderson 37,  
Benyman 80

19310203  7.8  Hawke's Bay  39-2S  176.7E  NE  RR  15  1.8       4.6 Poukawa,  
Bridge Pa 

Henderson 33.  
Marshall 33.  
Hull 90 

19320916  7  Wairoa     RR  1  0.5  Wairoa Ongley 37 
 

19680524  7.1  Inangahua  41 .98  172.0E  NNE  LR  >2  0.2       0.4 Inangahua  
(Glasgow) 

Lenson & Suggaic 68.  
Lenson & Otway 71,  
Anderson vd 94

T 98307  3-4  Kaiapo  38.6S  175. 9E  NNE  NN  1.2     0.05  Kaiapo Hull & Grindley 83,  
Grindley & Hull 86

19870302  6-3  Edgecumbe  38.0S  176.5E  NE  NN  18          2.5 Edgecumbe Beanland vd 90
            
Açıklamalar : Tarih: Yıl, ay, gün; M.Ö. tarihler için eksi işareti kullanılmıştır. M: büyüklük, özellikle belirtilmediği sürece ML;  b: cisim dalgası büyüklüğü, t: tsunami. Tip: 
RE, ters; NN, normal; LL, sol yanal; LR, sol yanal ve ters; LN, sol yanal ve normal; RL, sağ yanal; RR, sağ yanal ve ters; RN, sağ yanal ve normal; LV, sol yanal; eğim 
yönü belirsiz; VV, eğim atımlı; eğim yönü belirsiz. L: uzunluk (km). kırılmayan kesimler de dahil olmak üzere toplam yırtılma uzunluğu. H: maksimum yatay atım (m); V: 
maksimum düşey atım (m). Kaynak: yılın sadece son iki rakamı verilmiştir. 1990 öncesine ait yıllar italik yazılmıştır. 
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Sözlük 
 

açı‐ölçümü – Bilinen bir uzaklıkta sabit iki noktanın 

yönleri  esas  alınarak  bir  noktanın  konumunun 

trigonometrik olarak saptanması. 

ada yayı – Yay şeklinde volkanik adalar zinciri; ada 

yayları,  genellikle  deniz  tabanı  üzerinde  ve 

okyanusa doğru dışbükeydir. 

akışkanlık  (viskozite)  –  Bir  maddenin  akmaya, 

içsel  sürtünmeye  karşı  gösterdiği  içsel  direnme 

özelliği.  Kesme  gerilmesinin  kesme  birim 

deformasyon hızına oranıdır. 

akma  sınırı  gerilmesi  –  Bir  malzemede  sürekli 

deformasyonun başladığı andaki gerilme.  

aktif  fay – Yakın geçmişte hareket etmiş; bu  terim 

kullanıcılarının  fikrine  göre  yakın  gelecekte  de 

hareket  etme  olasılığı  olan  bir  fay.  Bakınız 

Holosen aktif fayı ve Pleyistosen aktif fayı. Fay 

etkinliği ile ilgili derecelenmeler söz konusudur.  

aktif kıta kenarı – Aktif bir  levha  sınırı,  çoğu kez 

bir  yitim  kuşağının  sınırladığı  bir  kıta‐okyanus 

havza geçiş bölgesi. 

aktif tektonik – Toplumun yaşam süresi  içerisinde 

olması beklenen ya da olmuş tektonik hareketler. 

alüviyal akarsu – Bankları arasında akan bir akarsu 

ve akarsu  tarafından  taşınan çökelden oluşan bir 

tabaka  çökel  yükü;  su  boşalımı  ve  vadi  tabanı 

yamacı değişimlerine duyarlıdır.  

alüviyal yelpaze – Akarsunun kaynak bölgesinden 

yamaç aşağı ışınsal olarak yayılan bir koni biçimli 

yüzeye sahip bir akarsu çökeli.  

ana  şok  –  Yer  ve  zamansal  olarak  kümelenmiş 

deprem dizisi içerisindeki en büyük deprem. Ana 

şoktan  itibaren  zamanla  azalan  daha  küçük 

depremler, yani artçı depremler izler.  

antesedan  akarsu  –  Bir  kıvrım,  fay  sarplığı  ya  da 

diğer  tektonik  deformasyonlar  oluşmadan  önce 

mevcut  olan  ve  daha  sonraki  deformasyonlara 

rağmen akışını koruyan bir akarsu. 

antiklinal  –  Genellikle  dışbükey  olan  ve 

çekirdeğinde  stratigrafik  olarak  daha  yaşlı 

kayalar bulunan bir kıvrım tipi. 

antiklinoryum – Daha az kıvrımlar  içeren bölgesel 

ölçekte birleşik bir antiklinal yapısı. 

antitetik – Söz konusu ana faya zıt yönelimde olan 

küçük normal faylarla ilgili yapılar. 

aragonit  –  Ana  bileşeni  sığ  denizel  çamurlar, 

bozuşmamış mercan resiffleri ve molluskalar olan 

bir CaCO3 biçimi.  

artçı sarsıntı – Bir dizi ana şoku izleyen daha küçük 

depremler. Artçı sarsıntılar ana şoka ait faylanma 

uzunluğundan  çok küçük kırıklarda oluşurlar ve 

ana  şoktan  önceki  bölgesel  sismisiteden  daha 

yüksek  bir  oranda  oluşan  kısa  süreli  küçük 

depremlerdir.  

asal  gerilme  –  Gerilme  altında  bulunan  bir  kütle 

içerisindeki  bir  noktada  kesme  gerilmesinin 

olmadığı  birbirine  dik  üç  düzlemden  birine  dik 

olan gerilme. 

asimetrik  kıvrım  –  Eksenel  yüzeyi  kıvrımı 

çevreleyen  yüzeye  dik  olmayan  bir  kıvrım  türü. 

Kolları  eksen  yüzeyine  farklı  eğim  açıları 

oluşturan bir kıvrım çeşidi.  

asismik  cephe  –  Bir  yitim  kuşağında,  sismojenik 

yay  önü  havzası  ile  asismik  volkanik  yay 

arasındaki sınır.  

astenosfer  –  Litosferin  altında  yer  alan  izostatik 

dengelemenin  olduğu,  mağmanın  üretildiği  ve 

sismik dalgaların sönümlendiği zayıf yer tabakası 

ya da kabuğu. 

aşındırma  –  Sürtünme  ya da  çarpma  sonucu  kaya 

yüzeylerinin  mekanik  olarak  aşınması,  ezilmesi, 

kazılması ya da sürtünerek aşınması.  

atenasyon – Seyahat zamanı ya da uzaklığına bağlı 

olarak bir dalganın genliğinin azalması olayı.  

basınç  erimesi  –  (1)  Dokanak  yüzeylerini 

genişletecek  şekilde,  dış  basıncın  çatlaklar 

arasındaki  sıvının  hidrolik  basıncını  aştığında, 

mineral  tanelerinin dokanak yüzeylerinde oluşan 

erimeler. (2) Normal gerilmenin en yüksek olduğu 

yüzeylerde  erime  oluşturacak  farklı  gerilmeler 

altında bulunan bir kristalin gösterdiği eğilim.   

başı kesik kanal  –  Fay  boyunca  yanal  bir  hareket 

sonucu  bir  fay  tarafından  başı  (kaynak)  ayrılmış 

olan bir kanalın akış yönünde olan bölümü. 

bazalt  –  Genellikle  volkanik  fakat  yerel  olarak 

mağmatik (örneğin dayklar) olan ve başlıca kalsik 

plajioklaz ve klinopiroksenden oluşan koyu renkli 

bir mafik kaya.  

b değeri – Belli bir bölgede ve zamanda, geniş bir 

büyüklük aralığındaki küçük ile büyük depremler 

oranını tanımlayan bir katsayı. Gutenberg‐Richter 

tekrarlanma ilişkisini tanımlayan bir eğrinin eğim 

miktarı. 

benzer kıvrım – Kıvrımlı tabakalarda, tabakaya dik 

kalınlıkların  kanatlara  göre  kemerlenme 

bölgesinde  daha  kalın  olduğu  bir  kıvrım.  Fakat 
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eksenel  yüzeye  paralel  ölçü  alındığı  zaman,  iki 

kıvrımlı yüzey arasındaki uzaklık sabittir. 

bindirme fayı – 450 derece ya da daha düşük eğimli 

ters atımlı bir fay.  

birincil yüzey kırığı  – Sismik bir  fayda doğrudan 

derindeki atımla bağlantılı olan bir yüzey kırığı. 

bitişik noktalar  – Bir  fayda  kaymadan  önce  fayın 

karşılıklı kenarlarında yer alan iki nokta, ya da bir 

çizgisel  yapının  parçaları.  Bir  faydaki  ötelenme 

miktarını ölçmek için kullanılır. 

biyostratigrafi  –  Kayaların  biyolojik  bileşimlerine 

ya  da  paleontolojik  yöntemlere  dayanan 

stratigrafi;  içerdikleri  fosiller  tanımlanarak  ve 

araştırılarak kaya birimleri ayırt edilir. 

biyotürbasyon  –  Hayvanlar  ya  da  bitkiler 

tarafından bir çökelin bozulması. 

boyuna  basamak  fayı  – Ana  fayın  yukarı  yüzeye 

doğru  birkaç  ikincil  faylar  oluşturacak  şekilde 

kollara  ayrılması  sonucu  oluşan  bir  dizi  paralel 

faylar. 

bozuşma – Atmosferik etkilerle yeryüzündeki ya da 

yakınındaki  malzemelerin  renk,  bileşim,  sertlik, 

ya da biçimlerinin değişmesine yol açan kimyasal 

ve fiziksel süreçler. Bu süreçlerde gevşemiş ya da 

bozunmuş malzemeler çok az ya da hiç taşınmaya 

uğramazlar. 

breş – İnce taneli bir matriks içerisinde köşeli olarak 

kırılmış  kaya  parçalarından  oluşan  kaba  taneli 

kırıntılı bir kaya türü.  

cisim  dalgası  –  Elastik  bir  malzeme  içerisinde 

yayılan bir dalga tipi. 

Coulomb kırılma kriteri – Bir düzlemde etkili olan 

kesme  gerilmesi  kohezif  bir  malzemenin 

dayanımını  ve  hareketin  sürtünmeli  direnimini 

aşacak derecede yeterince büyük olduğu zaman, 

kesme  yenilmesinin  bir  yüzey  boyunca  olduğu 

esasına  dayanan  kırılgan  bir  kesme  yenilme 

kriteri.  

çek  ayır  havzası  –  Bir  yanal  atımlı  fay  boyunca 

genişlemeli  büklümler  ya  da  sıçramalar  sonucu 

oluşmuş topoğrafik bir çöküntü. 

çekirdek  (dünya) – 2855 km  ile 5144 m derinlikler 

arasında  yer  alan  sıvı  durumundaki  yerin 

merkezî  kısmı.  Çekirdek  başlıca  demir  ve  az 

miktarlarda  nikel  ve  daha  hafif  elementlerden 

oluşur.   

çıkıntı – Dışarı doğru çıkıntı yapmış topoğrafya ya 

da yapı. 

çukur (hendek) – (1) Yitim kuşağında bir okyanusal 

litosfer  dalmaya  başladığında,  okyanusal 

litosferin bükülmesi sonucu oluşan binlerce metre 

derinliğe  ve  binlerce  km  uzunluğa  sahip  deniz 

tabanında  oluşan  batimetrik  bir  çöküntü.  (2) 

Yüzey  yakınındaki  tabaka  ve  fayların  ayrıntılı 

stratigrafik  ve  yapısal  özelliklerini  saptamak 

amacıyla elle ya da kazıcı  ile açılan, birkaç metre 

derinlikteki sığ kazı.  

Dalga cephesi – Bir kaynaktan çıkan dalgaların bir 

faz  şeklinde  olan  noktalarını  birleştiren  hayali 

yüzey ya da çizgi. 

dalga uzunluğu – Bir dalganın birbirini  izleyen  iki 

pik ya da çukurluk arasındaki uzaklık.  

dalım – Bir kıvrım ekseni ya da bir çizgisel yapının 

eğimi, bir düşey düzlemde yatay bir çizgiye göre 

yaptığı açı miktarıdır.  

dayk  –  Tabakalanma  ya  da  bir  ana  kayanın 

folyasyonunu  kesen masa  şeklinde mağmatik  ya 

da sedimenter sokulumu. 

deformasyon – Gerilme sonucu bir kütlenin şekli ya 

da hacmindeki değişiklik. 

deformasyon bölümlenmesi – Yanal atımlı ve eğim 

atımlı  fayların  birbirine  yaklaşık  parallel  olduğu 

ortamda  fayların  verev  atım  oluşturmaktan 

ziyade  eğim  atımlı  ya  da  yanal  atımlı  olarak 

kırılması eğilimi. 

dekolman  –  Yüksek  derecede  deforme  olmuş 

üstteki  tabakalar  ile  daha  az  deforme  olmuş 

alttaki  tabakalar  arasında  yer  alan  bir  düzlem. 

Eşanlamlısı  detachment  (ayrışma  yüzeyi)’dır 

fakat,  bu  terim  genellikle  düşük  açılı  normal 

faylar için kullanılır. 

delta    ‐ Bir  akarsu durgun bir  su ortamına girdiği 

zaman  akarsudaki  moloz  çökelmesi  sonucu  bir 

akarsu  ya  da  derenin  ağzı  yakınında  oluşan  bir 

yelpaze  ya  da  üçgenimsi  şekilli  bir  morfolojik 

yapı.  

deltamsı – bir delta ile ilgili. 

dendrokronoloji  –  Ağaçların  yıllık  büyüme 

halkalarının  analizleri  ile  iklimsel,  sismik  ya  da 

diğer  süreçleri  tanımlama  esasına  dayanan  bir 

zaman cetveli. 

deniz  tabanı yayılması – Okyanus ortası  sırtlar ya 

da  rift  sistemi  boyunca  konveksiyonal  akımlar 

sonucu  mağmanın  yukarı  doğru  yükselmesi 

sonucu okyanusal kabuğun parçalanması ve yeni 

bir kabuğun oluşması olayı. 

deprem döngüsü – Belli bir fay, fay segmenti ya da 

bölgede, deformasyon birikim dönemi ve  izleyen 

suskunluk dönemini içeren bir zaman periyodu. 

deprem  horizonu  –  Stratigrafik  bir  istifte, 

paleosismik  bir  olay  sırasında  zemin  yüzeyini 

temsil eden bir tabakalanma düzlemi.   

deprem  kümesi  –  Belli  bir  yerde  ve  belli  bir 

zamanda küme halinde oluşmuş bir grup deprem. 

Bu  küme  içerisinde  büyüklük  açısından  ana  şok 
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olarak  değerlendirebilecek  hiçbir  deprem  yer 

almaz.  

deprem  segmenti  – Herbiri  ayrı deprem  sırasında 

kırılan bir fay zonu ya da fay zonları bölümü. 

deprem  tahmini  –  Bir  depremin  zamanı,  yeri  ve 

büyüklüğü ile ilgili tahmin. 

dereceli  akarsu  –  Taşıma  kapasitesinin  beslenen 

malzeme  miktarına  eşit  olduğu  bir  akarsu.  Bu 

yüzden  akarsu  kanalındaki  alçalma  ve 

yükselmenin dengesiz olduğu bir akarsu türüdür. 

dere kapması – Bir derenin baş kısmının başka bir 

dere tarafından saptırılması. 

deterministik  tehlike  değerlendirmesi  –  Olasılık 

hesaba  katılmadan,  maksimum  deprem 

büyüklüğü ya da pik yer  ivmesi gibi  tek değere 

sahip parametrelere dayanan bir tahmin. 

detritik  –  Parçalanmış  ve  daha  sonra  bugünkü 

yerine  taşınmış  olan  malzeme.  Örneğin, 

paleosismolojik bir kazıdaki detritik kömürümsü 

malzemeler.  

devir  –  Bir  devreden  daha  fazlasını  kapsayan  bir 

jeolojik  zaman  bölümü. Örneğin, Kuvaterner  ve 

Tersiyer devirleri 65 milyon yıllık bir süreye sahip 

Senozoyik Era’sını oluştururlar. 

devrik  kıvrım  –  Bir  kanadı  düşey  düzleme  göre 

tiltlenmiş olan bir kıvrım. 

dışmerkez  –  Bir  depremin  odak  noktasının 

yeryüzündeki izdüşümü. 

dış yay yükselimi – Bir yitim zonunda üst levhada 

yay önü havzaya doğru olan topoğrafik bir çıkıntı 

alanı. 

dislokasyon – Bir kristaldeki çizgisel kusurlar. 

diyapir  – Alttaki malzemenin  üstteki  daha  yoğun 

malzeme  içerisine  yükselmesi  sonucu  oluşmuş 

olan bir dom ya da  antiklinal kıvrım. Diyapirler 

genellikle  tuz,  şeyl  ya  da  serpantin  bir  çekirdek 

içerirler.  

doğal  set  – Su kanalından  taştığı  zaman,  sellenme 

sırasında kanal civarında taşkın ovasında yer alan 

kırıntılılarda oluşan  set ya da uzun, geniş,  alçak 

bir sırt.   

doğrultu – Eğimli bir düzlemde yer alan yatay bir 

çizginin  azimutu. Doğrultu,  bir  düzlemin  eğimi 

ile birlikte yönelimini tanımlar.  

dolgu kaması – Detritik malzemelerle dolmuş kama 

biçimli  bir  yarık.  Paleosismolojik  çalışmalarda 

genellikle zemin deformasyonuna işaret eder.   

dönüştürülmüş  kesit  –Kesit  düzlemi  içerisinde 

deformasyonun  oluştuğu  ve  tabaka  uzunlukları 

ve  kesit  alanının  korunduğu  kayaya  ait  bir 

jeolojik enine kesit.   

dun  –  Himalayalar’da  güneyde  geniş  Ganj 

Ovası’ndan  aktif  bir  antiklinal  ile  ayrılmış  olan 

geniş bir senklinal havzası.   

düşey atım – Bir faydaki atımın düşey bileşeni. 

Eğilme  momenti  fayı  –  Kıvrımlanma  esnasında 

esnek  bir  tabakaya  uygulanan  eğilme  momenti 

sonucu oluşan bir faylanma tipi. Bu faylar gerilme 

altında  bulunan  bir  normal  fayın  dışbükey 

tarafında ve sıkışma altında bulunan bir ters fayın 

ise içbükey tarafında gelişirler. 

eğim  –  Eğimli  bir  düzlem  ile  yatay  düzlem 

arasındaki en büyük açı derecesi. 

eğim  atımlı  fay  –  Sadece  eğim  yönünde,  yani 

doğrultuya dik yönde hareket eden bir fay tipi. 

eklem (çatlak) – Bir kayada, yüzeyine parelel hiçbir 

kayma  oluşturmayan  bir  kırık.  Sık  olarak,  bir 

çatlak  takımının  bir  bölümünü  oluşturacak 

şekilde paralel eklemler biçiminde gelişirler.  

eksen  yüzeyi  –  Bir  kıvrımda maksimum  bükülme 

hatlarını bağlayan bir yüzey. 

ekstansometre  –  Gerilme  altında  bulunan  bir 

malzemedeki  en  küçük  deformasyonu  ölçen  bir 

cihaz. 

elastik  limit  –  Deformasyon  boşaldığı  zaman 

sürekli  deformasyon  olmaksızın  malzemenin 

dayanım gösterdiği en büyük gerilme. 

elastisite  modülü  –  Hook  yasasına  göre,  elastik 

olarak  deforme  olan  bir  malzemede,  belli  yük 

koşulları  altında  gerilme‐birim  deformasyon 

oranı. 

elektron  spin  rezonansı  –  Bir  maddede  enerji 

seviyeleri  arasında  geçiş  gösteren  elektronların 

maksimum absorbe olması  için özel bir  frekansta 

elektromanyetik  enerji  ile  radyasyonu  tuttuğu 

zaman oluşan rezonans.  

emniyetli  kapamaya  ilişkin  deprem  –  Kamu  için 

önemli  risk  oluşturamayacak  şekilde  bir 

reaktörün  emniyetli  olarak  kapatılması  için 

gerekli maksimum  zemin  hareketini  tanımlamak 

için  ABD  Nükleer  Düzenleme  Komisyonu 

tarafından kullanılan bir terim. 

en‐echelon  (kademeli)  –  Aşmalı  ya  da  basamak 

şeklinde  düzen  gösteren  faylar  gibi  jeolojik 

yapılar. Herbir yapı nispeten kısa fakat bir bütün 

olarak  çizgisel  bir  zon  oluşturur. Herbir  yapının 

doğrultusu zonun doğrultusuna verevdir. 

eşsismik – Bir deprem sırasında. 

eşşiddet  eğrisi  –  Sismik  şiddet  derecelerini 

birbirinden ayıran kontur çizgileri. 

evaporit – Bir deniz ya da gölün büyük bir bölümü 

ya  da  tamamının  buharlaşmasıyla  meydana 

gelmiş  minerallerden  oluşan  kırıntılı  olmayan 

sedimenter kayalar. 
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fay  –  Kırığa  paralel  yerdeğiştirmenin  olduğu  bir 

kırık ya da bir kırık zonu. 

faya açılı çöküntü – Sadece bir kenarından bir fayla 

sınırlanmış  olan  dar,  çökmüş  bir  kıtasal  kabuk. 

Eş‐anlamı: yarı graben. 

fay  büklümü  kıvrımı  –Düzlemsel  olmayan  bir 

yüzeyde  kayma  oluşurken,  tavan  bloğunun 

bükülmesiyle  bir  fayın  tavan  bloğu  içerisinde 

oluşan bir kıvrım. 

fay  ilerleme  kıvrımı  –  Jeololojik  zamanda  bir  fay 

yüzeyi  uzarken  fay  yüzeyi  önünde  oluşan  bir 

kıvrım.  Genellikle  bir  bindirme  fayının  yukarı 

doğru sona erdiği kısımda meydana gelir.  

fay  kayma  hızı  –  Birkaç  depremi  kapsayan  bir 

zaman diliminde fayın ortalama kayma hızı. 

fay kripi – Bir deprem üretemeyecek derecede çok 

yavaş olan sabit ya da dönemsel kayma. 

fay  sarplığı    –  Bir  fay  tarafından  yeryüzünün 

ötelenmesi sonucu oluşan bir yamaç.  

fay  unu  –  Bir  fay  zonu  içerisinde  ince  taneli, 

oldukça  kataklastik  malzemelerden  oluşan  ince 

bir tabaka. 

fay  uzunluğu  –  (1)  Bir  fay  ya  da  fay  zonunun 

toplam uzunluğu. (2) Bir deprem sırasında bir fay 

ya  da  fay  zonunda  meydana  gelen  kırık 

uzunluğu;  bu  kırık  uzunluğu  yüzeyde  gözlenen 

kırık uzunluğu ya da derindeki kırık uzunluğunu 

temsil eder. Genellikle bir depremin artçı deprem 

dağılımlarından saptanabilir. 

feldispat  –  Genel  formülü  MAl(Al,SiO)3O8  olan 

mineral grubu. Burada, M=K, Na, Ca, Ba, Sr ya da 

Fe.  Feldispatlar  en  yaygın mineral  gruplarından 

biri olup, yer kabuğunun % 60’ını oluştururlar. 

felsik  –  Bol  açık  renkli  minerallerden  oluşan  bir 

sokulum kayacı. 

fizyon izi  – Radyoaktif atomların eşzamanlı olarak 

bölünmesi  sonucu  bir  mineral  ya  da  camdaki 

nükleer  bölünme  nedeniyle  oluşan  radyasyon 

etkisi izi.  

fleksürel  kayma  fayı  –  Fleksürel  kayma 

kıvrımlanması  sırasında  tabakaya  paralel  kayma 

sonucu oluşan bir tabakalanma fayı. 

fleksürel kayma kıvrımlanmısı  – Deformasyonun 

tabakalanma ya da folyasyon düzlemleri boyunca 

olduğu  kıvrımlanma  süreci.  Bu  tür  kıvrımlarda, 

tabakaların kalınlıklarında hiçbir değişme olmaz. 

Böylece oluşan kıvrımlar paralel olarak gelişirler. 

flüviyal – Akarsu ya da akarsularla  ilgili. Bir dere 

ya da akarsu etkinliği ile oluşan. 

frekans  –  Birim  zamandaki  salınım  sayısı.  Bir 

saniyedeki salınım sayısı 1 Hertz’e eşittir.  

geçirgenlik  –  Bir  gözenekli  kaya,  çökel  ya  da  sıvı 

iletken  bir  toprağın  geçirimli  olma  özelliği. 

Geçirgenlik milidarsi olarak ifade edilir.  

genlik – Bir dalga zirvesinin maksimum yüksekliği 

ya da dalga çukurluğunun maksimum derinliği. 

geri  kanat  (kol)  –  Bir  asimetrik  antiklinalin  iki 

kolundan daha az dik olan kolu.  

geri  engel  –  Duraylı  olmayan  bir  hız  davranışı 

gösteren  bir  yitim  kuşağındaki  üst  levhanın  bir 

bölümü.  

gerilme – Birim alana uygulanan kuvvet. 

gerilme düşüşü – Kırılma sırasında fay düzleminde 

olan ani gerilme azalımı. 

gja – Fisür ya da normal faylar arasındaki boşluklar 

dahil  yarıklar  arası  boşlukları  tanımlamak  için 

kullanılan İzlandaca bir terim. 

gidiş   – Yön ya da her hangi bir boyuttaki  jeolojik 

bir yapının yüzlek yönü için kullanılan bir terim. 

gnays  –  Bantlar  ya  da  merceksi  şekilde  tanemsi 

mineraller  ile  pulumsu  ya  da  uzun  prizmalar 

şeklindeki  mineralleri  olan  bandlar  ya  da 

merceklerin ardalanması halinde görülen bölgesel 

metamorfizmayla oluşmuş bir kaya.  

gömülü  fay  –  Yukarı  doğru  yeryüzüne  kesinlikle 

ulaşamayan  bir  fay. Genellikle  yukarı  doğru  bir 

antiklinalin eksen yüzeyinde son bulur. 

gömülü bindirme fayı – Eğimi 450’den daha küçük 

olan bir ters fay.  

gözenek – Bir kayadaki boşluklar ya da açıklıklar. 

gözeneklilik  –  Bir  kaya  ya  da  gözenekli  bir 

zemindeki boşluk yüzdesi. 

graben (çöküntü) – Kenar fayları boyunca civardaki 

kayalara  göre  aşağıya  düşmüş  dar  ve  uzun  bir 

blok. 

granit  –  Yeryüzünün  birkaç  kilometre  altında 

kristalleşmiş olan ve açık renkli minerallerin %10‐

50’sini  kuvarsın  oluşturduğu  ve  alkali 

feldispatların  toplam  feldispatlara  oranı  %65‐90 

olan orta‐kaba taneli bir kaya. Bir başka anlatımla, 

tamamen kristalin kuvars içeren bir kaya.  

Griffith kırığı – Küçük, para biçimli ya da  ince ve 

uzun  yarık  şeklinde  bir  kırık.  Enine  kesitte 

kalınlığından  çok  daha  uzun  olan  ve  uçlarında 

çok  küçük  bir  kavis  yapan  bir  kırık  şeklinde 

görünür.  Genellikle,  bir  kayadaki  kristal 

tanelerinin  kristal  kafesindeki  bozukluklar  ya da 

taneler  arası  ya  da  tane  sınırı  kırığı  bu  tür  bir 

kırıktır. Genellikle aşırı derecede düz bir elipsoid 

şeklinde modellenmiştir. 

Gutenberg‐Richter  tekrarlanma  ilişkisi  –  Geniş 

bölgelerde  ve  uzun  süreli  dönemlerde,  farklı 

büyüklükteki  depremlerin  sayısının M  =  a  –  bN 

ilişkisine  bağlı  olarak  sistematik  bir  şekilde 
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oluştuğu esasına dayanan bir  ilişki. M büyüklük, 

N  birim  zamanda  birim  alanda  olan  deprem 

sayısı  olup,  a  ve  b  sırayla  sismisite  düzeyini  ve 

küçük  depremlerin  büyük  depremlere  oranını 

ifade eden katsayılardır.   

haberci deprem – Ana şoktan önce olan bir deprem; 

fakat,  öncü  deprem  kadar  belirgin  değildir. 

Çünkü,  ana  şoktan  aylar  ya  da  yıllar  önce 

oluşabilir ya da ana şok yerinden uzakta bir yerde 

olabilir.  

haberci  olay  –  Daha  sonra  oluşan  bir  depremle 

ilişkisi olduğu düşünülen jeofiziksel bir olay. 

hafifletme  (modulate)  –  Bir  taşıyıcı  dalga  ya  da 

periyodik  veya  arada meydana  gelen  tarzda  bir 

sinyalin  özelliklerini  (genlik,  frekans  ya  da  faz 

gibi) değiştirme. 

havza ve  sırt  topoğrafyası  – Fayla  sınırlanan blok 

şeklindeki  ardışıklı  sırtlar  ve  vadiler.  Sırtlar  ve 

vadilerin bir ya da her  iki kenarı normal  faylarla 

sınırlanmıştır.  İlk  defa  A.B.D.’nin  batısında  yer 

alan Basin ve Range bölgesi için kullanılmıştır.  

hidrolitik  yumuşama  – Gözenek  sıvıları,  özellikle 

suyla  reaksiyon  sonucu  silikatlarda  dayanım 

azalımı. 

hidrostatik basınç – Tüm yönlerde eşit olan (örnek: 

homojen  bir  sıvının  altında)  ve  izotrop 

malzemelerde  şekil değiştirmekten ziyade çekme 

ya da sıkışmaya neden olan gerilme. Durgun bir 

su  ortamında  belli  bir  noktada  suyun 

oluşturduğu basınç. 

hidrotermal – Sıcak su, sıcak suyun işlevi ya da bu 

işlevin ürünleri ile ilgili olan. 

Holosen – Son 10.000 yıl; Kuvaterner periyodunun 

en son devresi. 

Holosen  aktif  fayı  –  Holosen  devresinde 

yerdeğiştirme meydana getirmiş bir fay. 

horst – Uzun kenarlarını sınırlayan bir fay boyunca 

civardaki  bloklara göre yükselmiş  olan uzun  bir 

blok. 

ısı  akısı  –  Her  cm2/s’lik  yerden  çıkan  ısı  enerjisi 

miktarı. 

içsel  sürtünme  açısı  –  Coulomb  kırılma  kriterini 

tanımlayan  bir doğru  ile  x  ekseni  arasındaki  açı 

().  ’nin  tanjantı  içsel  sürtünme  katsayısına 

eşittir. 

içsel  sürtünme  katsayısı  ‐  Coulomb  kırılma 

kriterini tanımlayan, pozitif tarafta alınan düz bir 

doğrunun eğim miktarı. 

ikincil etkiler – Doğrudan deprem sarsıntısı ya da 

tsunami  ile  ilgili olan  tektonik olmayan yüzeysel 

süreçler. 

ikincil  yüzey  kırığı  –  Nispeten  sığ  derinliklerde 

birincil  sismik  fayı kesen antitetik normal  fay ya 

da birincil sismik faydan ayrılan kollar gibi ikincil 

faylar boyunca gelişen kırık. 

iki yönlü (bilateral) – Odak noktasından uzaklaşan 

kırık  cephesinin  iki  yönlü  olarak  yayıldığı  bir 

deprem kırığı. Karşıtı: tek yönlü (unilateral). 

ikiz  –  Matematiksel  olarak  tanımanabilir  tarzda, 

kafesler paralel olacak  şekilde, aynı mineralin  iki 

ya  da  daha  çok  tek  kristallerinin  oransal  olarak 

büyümesi.  Buna  karşın,  diğeri  ters  bir  konum 

alabilmektedir.  İkiz  kayma  kristal  ikizlerinin 

oluşumu sonucu oluşan kristal kaymasıdır. 

ilk  hareket  –  Bir  sismogramda,  bir  P  dalgasının 

başlangıcındaki hareket yönü. P dalgasının yukarı 

doğru  hareketi  zeminin  ilk  olarak  sıkışmaya; 

aşağıya  doğru  hareketi  ise  çekmeye  uğradığına 

işaret eder.  

ilksel bindirme fayı – Ana deformasyon cephesinin 

alttaki  levhada  denize  doğru  bölümündeki  ilk 

oluşan bindirme fayı.  

ince  kabuklu  tektonik  –  Orojenik  bir  kuşaktaki 

kıvrımlar  ve  fayların,  yapının  ayrılmadığı  ya  da 

kayanın deforme olmadığı bir dekolman arasında 

yer  alan,  sadece  üst  tabakalar  gerektirdiğine 

ilişkin yorum. 

interferometre – Eşit olmayan optik yollar izleyerek 

yayılan  ışığın  ikiye  ayrılmasıyla  oluşan  dalga 

uzunluğu,  spektral  ince yapı ve kırılmayı hassas 

bir  şekilde  ölçen  bir  alet.  Bu  ışık  yolları 

çakıştırıldığı zaman birbiri ile karışıma uğrarlar. 

invar  –  Olağan  sıcaklıklarda  çok  küçük  çizgisel 

genişleme  katsayısına  sahip  (her  santigrad 

derecede  yaklaşık  10‐6  inç)  olan  bir  demir‐nikel 

alaşımı.  

işletme  tabanlı  deprem  (operating  basis 

earthquake)  –  ABD  Nükleer  Düzenleme 

Komisyonu  tarafından  deprem  sırası  ve 

sonrasında  bir  reaktörün  işletiminin  devam 

edebilmesi  için,  beklenilen  zemin  hareketini 

tanımlamak için kullanılan bir terim. 

iz  –  Bir  jeolojik  yüzeyin  diğer  bir  jeolojik  yüzeyi 

kestiği  arakesit;  örneğin,  bir  fay  yüzeyindeki  bir 

tabaka izi, ya da zemin yüzeyindeki bir fay izi.  

izostazi  – Astenosfer üzerinde  litosfer  birimlerinin 

denge koşulu. 

izotrop  –  Özellikleri  her  yönde  aynı  olan  bir 

malzeme. 

jeodezi  –  Yerin  büyüklüğü  ve  biçimi  ve 

yüzeyindeki  bir  noktanın  kesin  konumunun 

belirlenmesi ile ilgili bilim alanı. 

jeodimetre  –  Noktalar  arasındaki  ışık  seyahat 

zamanını  ölçerek  çok  hassas  bir  şekilde  uzaklığı 

saptayan eletronik‐optik bir cihaz. 
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jeomorfoloji  –  Yeryüzü  şekillerini  inceleyen  bir 

bilim alanı. Jeomorfoloji özellikle doğa, kökeni ve 

günümüzdeki  morfolojik  yapıların  gelişimi, 

alttaki  yapılarla  olan  ilişkisi  ve  bu  yüzey 

yapılarında  korunmuş  jeolojik  değişimlerin 

tarihçesini araştırır.  

jeotermal  gradyan  – Yeryuvarında  derinliğe  bağlı 

olarak sıcaklık değişim oranı. 

kabuk  –  Yeryuvarının  en  dış  tabakası  ya  da 

kabuğu. Sismik dalga hızı açısından Mohorovicic 

süreksizliğinin üzerinde yer alan yeryuvarının bir 

bölümü olarak tanımlanabilir. 

kabul  edilebilir  risk  –  Birisi  tarafından 

hoşgörülecek şekilde hazırlanmış maksimum risk. 

Daha yüksek herhangi bir  risk hoşgörülemez ya 

da kabul edilemez. 

kaçma  tektoniği  –  İki  kıtasal  levhanın  çarpışma 

hattının  uzaklarında,  kıtasal  kabuktan  oluşan 

blokları  sınırlayan  büyük  bir  fayın 

yerdeğiştirmesi sonucu, kıtasal kabuk bloklarının 

okyanusal kabuğa doğru hareket etmesi.  

kaldera – Büyük havza biçimli bir volkanik çöküntü 

ya da çukurluk. 

kalıcı  kayma  vektörü  –  Levha  arası  depremlerin 

kayma  vektörleri  ile  levha  tektoniğine  göre 

tahmin edilen kayma vektörü arasındaki sapma. 

kalıcı mıknatıslanma – Kayaya göre sabit bir yöne 

sahip  olan  kaya mıknatıslanmasının  bir  bileşeni 

olup,  yerin  manyetik  alanı  gibi  manyetik 

alanlardan bağımsızdır. 

kalın kabuklu tektonik – Ters faylar ve kıvrımların 

kristalin temel gerektirmesine ilişkin yorum. 

kalkan tipi volkan – Çok akışkan bazaltik lav ya da 

silisik  kül  akıntılarından  oluşan  düz,  geniş  ve 

alçak bir dom şeklindeki bir volkan. 

kalkrit  –  Erime  ve  suların  süzülmesiyle  yeniden 

çökelmiş ya da bu su tablası üzerindeki sulardan 

karbon  dioksitin  kaçması  sonucu  çökelmiş  olan 

kalsiyum  karbonatlı  sert  bir  kütle  içerisinde 

çimentolanmış yüzeysel bir kum ya da çakıl.  

karakteristik  deprem  –  Belli  bir  fay  ya  da  fay 

zonunda  tekrarlı  şekilde  oluştuğu düşünülen  ve 

Gutenberg‐Richter  tekrarlanma  ilişkisinden  elde 

edilemeyecek  şekilde  daha  sık  oluşan  en  büyük 

deprem.  

kataklastik  –  Kırılma  ve  mineral  tanelerinin 

dönmesi şeklinde olan kaya deformasyonu. 

kayma açısı – Bir düzlemin doğrultusu ile o düzlem 

içerisinde yer alan çizgisel yapı arasındaki açı. 

kayma  çizikleri  –  Bir  fay  boyunca  kayma  sonucu 

oluşan parlak ve düz çizikli bir yüzey. 

kayma düzlemi breş örtüsü – Paralel mineralleşme 

ve  çimentolanma  gösteren  ince  sıkı  fay  breşi 

örtüsü. 

kayma hızı – Bakınız fay kayma hızı. 

kayma  vektörü  –  Bir  fayın  karşılıklı  kenarlarında 

önceden  bitişik  yapıların  yerdeğiştirme 

büyüklüğü ve yönelimi. 

kesme gerilmesi – Gerilmenin bir kütle içindeki bir 

düzlemede belli bir noktaya teğet olarak etki eden 

bileşeni. 

kırılgan  –  En  az  %3‐5’lik  deformasyon  sonucu 

kırılmaya uğrayan bir kaya davranışı. 

kırılgan‐sünek  geçişi  –  Yerkabuğu  içerisinde, 

üstteki  kırılgan  davranış  gösteren  kayalar  ile 

alttaki sünümlü davranış gösteren kayaları ayıran 

bir  zon.  Genellikle  kabuktaki  en  derin 

depremlerin  oluştuğu  bölge  olarak  bilinir. Daha 

doğru  bir  ifadeyle  kırılgan‐plastik  geçiş  olarak 

tanımlanabilir.  

kırıntılı  birimler    –  Başlıca  kırılmış  parçalardan 

oluşan bir kaya ya da çökel.   

kısa  süreli  deprem  tahmini  –  Haberci  olaylara 

dayanarak bir depremi birkaç dakika, saat, gün ve 

hafta öncesinde yapılan tahmin. 

kıta  –  En  büyük  kara  kütlelerinden  biridir; 

okyanusal havzalardan daha düşük yoğunluklara 

sahiptir  ve  bu  nedenle  okyanusal  yüzeylerin 

üzerinde yer alırlar. 

kıtasal kabuk – Kıtalar ve kıtasal şelflerden oluşan 

yerkabuğu  tipi.  Kıta  kabuğu  kalınlıkları  35 

km’den  dağ  silsileleri  altında  60  km’ye  kadar 

değişir. Kıtasal kabuğun üst kısmının yoğunluğu 

2,7  gr/cm3’dür  ve  basınç  dalgaların  yayılma  hızı 

7,0 km/s’den daha azdır.   

kıvrım  ve  bindirme  kuşağı  –  Bir  dekolmanın 

üzerinde yer alan bir dizi imbrike bindirme fayları 

ve kıvrımlar. 

kıyı  çizgisi  açısı  –  Bir  falez  ile  denizel  bir  aşınım 

platformu arasındaki kesişim hattı. 

kil  – Çapı  4 mikrondan daha küçük olan  çok  ince 

silt taneciklerinden oluşan bir kaya ya da mineral 

parçası  veya  herhangi  bir  bileşimdeki  detritik 

tanecik (yaygın olarak kristalin bir kil minerali).  

kireçtaşı – Kalsit mineralleri içeren başlıca kalsiyım 

karbonattan oluşan sedimenter bir kaya. 

kluz  (cluse)  – Uzun,  devamı  olan  bir  sırtı  çapraz 

olarak kesen dar derin bir boğaz, hendek ya da su 

boşluğu.  Özellikle  Avrupa  Alpleri’ndeki  Jura 

Dağları’ndaki  antiklinal  kireçtaşı  sırtlarını  kesen 

antesedan bir vadi. 

koda  –  Bir  sismografta  kaydedilmiş  olan  bir 

depremin ana bölümünü izleyen son izler.  
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kohezyon  –  Normal  gerilmenin  sıfır  olduğu  bir 

düzlemde kesme kırılmasına karşı olan direnç. 

kol  (veya kanat; kıvrımda)  – Kıvrım kemerlerinin 

yanlarında yer alan kıvrım bölgeleri. 

kolüviyal kama – Bir sarplık oluşturan olaya işaret 

eden  bir  sarplık  ya  da  yamacın  tabanında  (ve 

aşınma  sonucu  oluşmuş)  birikmiş  kama  biçimli 

kolüviyal çökel.  

kolüvyon – Yerçekimi çökmesi,  toprak kripi ya da 

bir  yamacın  tabanında  suyla  çok  küçük 

taşınımlarla çökelmiş genellikle kötü boylanmalı, 

gevşek ve heterojen bir toprak kütlesi ya da çökel. 

konsantrik kıvrım – Paralel kıvrım. 

kraton – Yüzlerce milyon yıl süredir çok az deforme 

olmuş olan büyük bir kıta parçası. 

krip (bir fay boyunca) – Bakınız fay kripi. 

kristalin kaya – Sedimenter bir kayanın tersine, bir 

mağmatik  ya  da metamorfik  kayacı  tanımlamak 

için kullanılan tam olarak karşılığı olmayan fakat 

uygun bir terim. 

kum  –  Çapı  62  ile  2000 mikron  (2 mm)  arasında 

değişen  tana  büyüklüğü  olan,  kaba  siltten  daha 

büyük  ve  bir  granülden  daha  küçük  bir  kaya 

parçası ya da detritik bir malzeme.  

kum kaynaması – Bazen kum volkanı ya da kum 

krateri  ile  eşanlamlı  olarak  kullanılır  fakat, 

sellenme  döneminde  akarsu  seti  altındaki 

geçirimli kumlar ve siltler içerisinde yukarı doğru 

çıkmaya  çalışan  sular  sonucu,  kum  ve  suyun 

fışkırması  şeklinde  nehir  seviyesi  içerisinde 

kaynayan kabarcıklar. 

kum  volkanı  –  Bir  volkan  şekline  benzeyen 

yarıklar, dayklar ya da kraterlerden çıkan birkaç 

santimetre  ile  birkaç  metre  çapında  ya  da 

uzunluğundaki bir kum çökeli.  

kuvars – Kristalin silis, SiO2 formülü olan en önemli 

kaya yapıcı minerallerden birisi.  

Kuvaterner – Tersiyer  sonrası 1,8 milyon yıllık bir 

dönemi  kapsayan  Senozoyik  Sistemi’nin  ikinci 

devri.  Pleyistosen  ve  Holosen  devrelerinden 

oluşmaktadır.  

Küresel Konumlama  Sistemi  (GPS)  –  Zemindeki 

istasyonların  konumlarını  saptamak  için  çok 

sayıda uydu kullanan jeodetik bir ölçüm sistemi.  

lav – Yüzeye erişen mağma ya da erimiş kaya. 

levha – Diğer  levhalara göre hareket eden ve yerin 

derin  kısımlarına  kadar  uzanan  büyük,  nispeten 

sert bir litosfer parçası. 

levha arası deprem – Bir  levha sınırı boyunca olan 

bir deprem. 

levha  içi  deprem  –  Bir  levha  içerisinde  olan  bir 

deprem. 

levha  tektoniği  – En dış kürenin  sınırları boyunca 

çarpışan, uzaklaşan ya da yanal olarak kayan çok 

sayıda sert  levhalara ayrıldığı görüşünü  savunan 

bir küresel tektonik teorisi.   

listrik  fay  – Yüzey  yakınında derinlikteki  kısmına 

göre daha dik eğimler oluşturan yukarı doğru  iç 

bükey kavisli bir fay. 

litosfer – Yeryuvarının en dış kısmı. Litosfer hemen 

altındaki  astenosfere  göre  çok  daha  katı  ve 

dirençlidir.  Genellikle  reolojik  özelliklerden 

ziyade  sismik  dalga  hızları  farklı  olan  kabuk  ve 

üst mantodan oluşur.  

litostatik  basınç  –  Yerkabuğundaki  herhangi  bir 

noktadaki  basınç.  Bu  basınç  üstteki malzemenin 

ağırlığının neden olduğu basınca eşittir. 

Love dalgaları – Yayılma yönüne dik yalnızca yatay 

kesme hareketi oluşturan yüzey dalgaları. 

lös – Pleyistosen yaşlı  rüzgar  tozlarından oluştuğu 

tahmin edilen genellikle siltlerden oluşan yaygın, 

homojen,  genellikle  tabaklanma  göstermeyen, 

gözenekli, kırılgan, yüksek derecede karbonatlı ve 

ince taneli örtü şeklinde bir çökel. 

mafik  –  Başlıca  bir  ya  da  daha  fazla  koyu  renkli, 

ferromanyetik minerallerden  oluşan  bir  sokulum 

kayacı.  

mağma – Sokulum ya da püskürme kapasitesi olan 

yeryuvarı  içerisinde  doğal  olarak  oluşmuş  sıvı 

kaya.  Mağmanın  katılaşması  ve  ilgili  süreçlerle 

sokulum kayaları oluşurlar.  

maksimum  deprem  –  Özel  bir  yapının  yeri  ve 

tasarımı açısından düşünülen en büyük deprem. 

maksimum  güvenilir  deprem  –  Güncel  tektonik 

rejim  esnasında  belli  bir  bölgede  ya  da  belli  bir 

fayda olabilecek en büyük deprem. 

maksimum  olası  deprem  –  Gelecekte  belli  bir 

zamanda  belli  bir  bölgede  ya  da  belli  bir  fayda 

olma olasılığı olan en  büyük deprem.  

mantık  ağacı  –  Bir  dizi  düğümler  şeklinde 

kararların  verildiği  formülize  edilmiş  olan  bir 

karar  akış  şeması.  Herbir  düğüm  noktası  daha 

sonraki düğümleri izleyen dallar oluştururlar. 

manto – Sismik dalga hızındaki farklılıklarla alttaki 

çekirdek  ile  üstteki  kabuk  arasında  kalan 

yeryuvarının bir bölümü. 

manyetik deklinasyon  – Yeryüzünde herhangi bir 

noktada,  manyetik  akı  hattının  kuzeyle  yaptığı 

yatay açı. 

manyetik  inklinasyon  – Yeryüzünde  herhangi  bir 

noktada manyetik  akı  hattının  yatay  bir  düzlem 

ile  yaptığı  düşey  açı  (dalım).  Kuzey  yarıkürede 

aşağı ve yukarı doğru dalımlar pozitif ve negatif 

inklinasyon şeklinde tanımlanır. 
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magnitüd (büyüklük) – Aletsel olarak kaydedilmiş 

sismik  dalgaların  genlikleri  esas  alınarak, 

kaynaktaki depremin ölçüsü. 

menderes  –  Bir  akarsunun  akış  yolu  boyunca 

düzenli  serbest  olarak  gelişmiş  yılankevi  eğriler, 

büklümler,  spiraller,  dönüşler  ya  da  salınım 

dizilerinden biri. 

menteşe  –  Kıvrımlı  bir  yüzeyde  maksimum 

kavislenme ya da bükülme yeri, genellikle bir hat 

şeklindedir. 

metamorfik  fasiyes  – Yer  ve  zamana  bağlı  olarak 

tekrarlanma  gösteren  bir  takım  metamorfik 

mineral toplulukları; mineral bileşimi ile kimyasal 

bileşim  arasında  sabit  ve  tahmin  edilebilir  bir 

ilişki  vardır.  Metamorfik  fasiyesin  sınırlı  dış 

fiziksel  koşullar  (örneğin  sıcaklık,  çevre  basıncı, 

H2O)  altındaki  kayaların  dengeli  kristalleşme 

sonucu meydana gelmiş olduğu varsayılır.    

mezosismik bölge – Bir depremin  şiddetli  sarsıntı 

ve önemli derecede hasar yaptığı alan. 

milonit  –  Aşırı  kesme  sonucu  oluşan  çizgisel 

ve/veya  folyasyon dokusu  içeren  çok  ince  taneli 

bir kaya. 

miroir  de  faille  –  Bir  fayın  oldukça  parlak  bir 

kayma düzlemi. 

Miyosen  – Oligosen’den  sonra  Pliyosen’den  önce, 

23  ile  5  milyon  yıl  öncesi  dönemi  kapsayan 

Tersiyer periyodunun bir devresi. 

Mohorovicic  süreksizliği  –  Yerkabuğu  ile  hemen 

alttaki  manto  arasındaki  sınır.  Bu  süreksizlik 

keskin  bir  sınır  olup,  sismik  P  dalgası  hızı  alt 

kabukta  6,7‐7,2  km/s’den  üst  mantonun  üst 

kısmında 7,6‐8,6 km/sn’ye değişir.  

Mohr  dairesi  –  Belli  bir  konumdaki  gerilmenin 

grafik  olarak  gösterimi.  Dairenin  merkezi 

ortalama  normal  gerilmeyi  temsil  eder.  Daire, 

yarıçapı  maksimum  kesme  gerilmesi  olacak 

şekilde hareket eden bir noktanın izlediği yoldur. 

Dairedeki  herbir  nokta,  noktaya  göre  kesme 

yönelimi  ve  tipi  olan  bir  düzlemdeki  kesme 

gerilmesi ve normal gerilmeyi temsil eder.   

moloz  akması  – Yüksek  yoğunluklu  çamur  ya  da 

diğer moloz akıntısı. 

moloz yamacı – Bir  sarplığın  tabanında ve  serbest 

yüzeyin  uzağındaki  eğimli  yüzey  ya  da  serbest 

yüzeyden  pekişmemiş  malzemelerin  yerçekimi 

nedeniyle  çökmesi  sonucu  oluşmuş  olan  bir 

yamaç.   

moment – Bakınız sismik moment. 

moment  büyüklüğü  (Mw)  –  Sismik  momentten 

hesaplanan bir depremin büyüklüğü. 

monoklinal  –  Tekdüze  eğimlenen  bir  yüzeyin  tek 

yönlü dikleşmesi sonucu oluşan jeolojik bir yapı.  

mulyon – Bir fay düzlemi boyunca bir kolon ya da 

çizgisel yapı, genellikle eğim yönünde uzamış bir 

yapı. 

M.Ö.  (B.C.E.)  –  Bilinen  zaman  devrinden  önceki 

zaman. Bir başka deyişle, M.S.  1 yılından önceki 

dönem.  Genellikle  M.Ö.’den  öncesi  daha  kabul 

gören  tanım,  İsa’dan önceki  antik devri gösteren 

tarihlerdir.  

nastri di  faglia  – Çok  az  aşınmış parlak kolüviyal 

bandlar  ya  da  aktif  bir  normal  fayın  sarplığı 

boyunca gözlenen anakaya. Eş‐anlamı: fay şeridi. 

neotektonik  –  (1)  Miyosen  sonrası  yapılar  ve 

yerkabuğunun tarihçesini araştırma. (2) Genellikle 

Neojen  (Oligosen  sonrası)  dönemi  kabukla  ilgili 

güncel  deformasyonun  araştırılması.  (3) 

Günümüzde etkin olan tektonik süreçler, belli bir 

jeolojik  zaman  süresinde  ve  etkilediği  yapılar 

üzerinde  bugün  de  aynı  şekilde  devam  eden 

tektonik süreçler.  

nihai  dayanım  –  Bir  malzemenin  deformasyon 

koşulları altında dayanımını koruduğu en büyük 

gerilme. 

normal  fay  –Taban  bloğuna  göre  tavan  bloğu 

aşağıya doğru hareket eden bir fay.  

normal  gerilme  –  Kayma  düzlemine  dik  olan 

gerilme bileşeni. 

normal manyetik  polarite  –  Yerin manyetik  alanı 

bugün  olduğu  gibi  polarize  olduğu  zaman,  yani 

manyetik  akı  çizgileri  kuzey  manyetik  kutba 

girdiği  ve  güney  kutuptan  çıktığı  zamanda 

oluşmuş bir kayayı gösterir.  

odak  derinliği  –  Yeryüzünün  altındaki  odak 

noktası. 

okyanusal havza – Kıtasal kenarın tabanı ilerisinde 

yer alan deniz  tabanının olduğu bölge, genellikle 

kıtasal yükselimin tabanında yer alır.  

olasılık  –  Belli  bir  olayın  tüm  tesadüflere  göre 

meydana gelme şansı. 

olivin – Zeytin yeşili, grimsi yeşil ya da kahverengi 

ortorombik  bir  mineral:  (Mg,Fe)2SiO4.  Bazalt, 

peridotit  ve  dunit  gibi  bazik  ve  ultrabazik  ve 

düşük silis içeren kayaları oluşturan bir mineral.  

orojenik  kuşak  –  orojenik  döngü  sırasında 

kıvrımlanma  ve  diğer  deformasyonlara  uğramış 

olan  büyük,  çizgisel  ya  da  kavisli  olan  bir 

yerkabuğuna  ait  bir  bölge.  Orojenik  kuşaklar 

orojenik  sonrası  yükselmelerle  dağ  kuşaklarını 

oluştururlar. 

ortalama tekrarlanma aralığı – Belli bir fayda ya da 

belli bir bölgede, belli bir büyüklükteki ya da belli 

büyüklük  aralığındaki  depremler  arasındaki 

ortalama süre.   
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ortoklaz  –  Alkali  feldispat  grubu  bir  mineral: 

KAlSi3O8.  Genellikle  granit,  asidik  sokulum 

kayaları  ve  kristalin  kayaları  oluşturan  bir 

mineraldir. 

ölü  fay  –  Jeolojik  geçmişte  uzun  süredir  hareket 

etmeyen  ve  yakın  gelecekte  de  hareket  etme 

olasılığı olmayan bir fay. 

öncü şok – Bir dizi ana şoktan hemen önce olan ve 

ana  şokun  odak  bölgesi  içerisinde  oluşan  bir 

deprem.  Günümüzde  yalnızca  ana  şok 

oluşumundan  sonra  olan  deprem  olarak  da 

tanımlanmaktadır.   

ön takım tabakası – Bir delta ya da akarsu barının 

dik, ilerleyen ön kısmında çökelen bir tabaka. 

ön  ülke  – Orojenik  bir  kuşak  yakınındaki  duraylı 

bölge;  kıtasal  kabukta  bir  kratonun  kenarında 

orojenik  kuşağa  ait  kayalar  genellikle  ön  ülkeye 

doğru hareket ederler.  

ön  ülke  havzası  –  İlerleyen  bindirme  fayı 

dilimlerinin  ağırlığıyla  gelişen  çöküntü  sonucu 

oluşan bir ön ülkedeki bir havza. 

örgülü  akarsu  –  Kollara  ayrılarak  ve  yeniden 

birleşerek  birbirinden  adacıklar  ya  da  kanal 

barları  ile  ayrılmış  birkaç  birbirine  geçmiş  sığ 

kanallardan  oluşan  bir  akarsu  ağı.  Plan 

görünüşleri  karmaşık  bir  örgü  ağına 

benzemektedir.  

östatik  – Tüm okyanusları  etkileyen küresel deniz 

seviyesi  değişimleri  ile  ilgili.  Son  birkaç milyon 

yıldaki  östatik  değişimler  buzullara  bağlı  olarak 

su ilavesi ya da su çekilmesi sonucu olmuştur. 

özel  hareket  –  Güneş  sistemine  göre  hareketin 

küresel  yüzeye  izdüşümü  sonucu  bir  yıldızın 

konumundaki görünür değişim. 

paleosismoloji  – Deprem oluşumlarından  onlarca, 

yüzlerce ve binlerce yıl sonra eski deprem izlerini 

araştıran yeni bir jeoloji alanı. 

paleosol  –  Geçmişte  belli  bir  dönemde  oluşmuş 

olan gömülü bir toprak seviyesi. 

paralel kıvrım – Herbir tabaka kalınlıklarının sabit 

olduğu bir kıvrım. 

parçalanmış  sırt  –  Yanal  atım  ya  da  düzensiz 

topoğrafyada verev  atımlı kayma  sonucu oluşan 

tüm  yerel  topoğrafik  gradyana  zıt  yönde 

eğimlenen çizgisel bir tepe ya da sarplık. 

pasif kenar – Aktif bir kıta kenarı oluşturmayan bir 

kıta ile bir okyanus arasındaki bir sınır.  

P dalgası – Deprem kaynağından  çıkan birincil ya 

da  en  hızlı  dalga  tipi.  P  dalgası  dalga  yayılma 

yönüne  paralel  bir  dizi  sıkışma  ve  çekmelerden 

oluşur.  

peneplen  –  Uzun  süreli  akarsu  aşınımı  sonucu 

oluşan  bölgesel  ölçekte,  düşük  topoğrafya  ve 

düşük yükselti oluşturan bir yüzey.  

peridotit – Olivin ile birlikte piroksen, amfibol ya da 

mika gibi mafik mineraller ve  çok az  (ya da hiç) 

feldispat  içeren  kaba  taneli  plütonik  bir  kaya. 

Peridotit saksonit, lerzolit, verlit ve dunit gibi çok 

özel  kayalarda  oluşur.  Genellikle  spinel  grubu 

ikincil  mineraller  bulunur.  Yaygın  olarak 

bozuşarak serpantine dönüşürler. 

periyod  –  (1)  Bir  dalga  izindeki  ardışıklı  pikler 

arasındaki  zaman  aralığı;  periyod  frekansın 

tersidir.  (2)  Bir  jeolojik  zaman  dilimi;  devrelere 

ayrılır,  bir  sistemin  alt  bölümlerini  oluştururlar. 

Deprem  jeolojisine  göre  en  son  periyod  olan 

Kuvaterner  periyodu  1,8  milyon  yıl  önce 

başlamıştır.  

piroklastik  akıntı – Volkanik bir bacadan patlama 

sonucu çıkmış olan boylanmamış, çoğunlukla ince 

taneli volkanik malzeme ve yüksek sıcaklığa sahip 

gazlardan oluşan türbülanslı bir akıntı. 

piroksen – Bir grup koyu  renkli silikat mineralleri, 

genel  formülü ABSi2O6 olup, A = Ca, Na, Mg, ya 

da Fe+2 ve B = Mg, Fe+2, Fe+3 olabilir. Bazen silisin 

yerini alüminyum alabilir.    

pitch – Bakınız kayma açısı. 

plajioklaz  –  Genel  formülü  (Na,Ca)Al(Si,Al)Si2O8 

olan  triklinik  feldispat  grubu.  Kıtasal  ve 

okyanusal  kabuktaki  kayaları  oluşturan  bir 

mineral grubu.  

Pleyistosen  –  Pliyosen’den  sonra  ve  10  bin  yıllık 

Holosen  devresinden  önce  yer  alan  1,8  milyon 

yıllık bir süreyi kapsayan Kuvaterner devrinin bir 

devresi.  Pleyistosen  devresi  büyük  kara 

kütlelerini kaplayan bir buzul devresidir. 

Pleyistosen  aktif  fayı  –  Pleyistosen  devresinde 

hareket etmiş olan bir fay. 

Pliyosen – Miyosen’den sonra Pleyistosen’den önce 

yer alan 5 milyon yıl ile 1,8 milyon öncesi dönemi 

kapsayan Tersiyer periyodunun bir devresi. 

plüviyal göl – Aşırı yağış, çok düşük buharlaşma ya 

da her ikisinin etkisi sonucu bölgesel olarak uzun 

ıslak  koşullarda  oluşmuş  olan  bir  göl. Dünyanın 

pek  çok  yerinde  Pleyistosen  devresinde  yaygın 

olarak  görünmekte  fakat,  çoğunlukla  kısmen  ya 

da tamamen kurumuş halde bulunmaktadırlar. 

Poisson süreci – Zamana bağlı olmaksızın  tekdüze 

tesadüfî bir süreç.  

polijenetik  –  Bir  oluşumdan  daha  fazla  süreçlerle 

oluşmuş olan. Örneğin aeoliyan, fluviyal ve buzul 

süreçlerinin birlikte etkili olması sonucu oluşmuş 

olan bir morfolojik yapı.  
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potansiyel  aktif  fay  – Geç Kuvaterner döneminde 

hareket  etmiş  olan  bir  fay.  Fakat,  farklı  kişiler 

tarafından farklı bir biçimde tanımlanmaktadır.  

potansiyel  fay  – Mekanik  olarak  ani  kayma  olma 

olasılığı olan bir fay. 

probabilistik  tehlike  analizi  –  Belli  bir  zaman 

içerisinde,  belli  bir  tehlikenin  oluşumunun 

olasılık yöntemiyle belirlenmesi. 

psödotakilit – Sık sık mikrobreş biçiminde görünen 

bir  kaya  ya  da  koyu  camsı  damarlar  veya 

kriptokristalin  madde  şeklinde  olan  çevre 

kayalar. Takilit ya da bazaltik bir cama benzerliği 

nedeniyle  bu  isim  verilmiştir.  1  mm’den  daha 

küçük  kristal  bir  matriks  ve/veya  küçük 

miktarlarda  cam  ya  da  kırıklı  bir  kütlenin 

çimentosunu oluşturan camdan oluşur.  

pürüzlülük  – Fay yüzeyindeki kaymayı geciktiren 

düzensizlik.  Fay  yüzeyinde  nispeten  kesme 

dayanımı yüksek bir bölge. 

radyometrik  –  Radyoaktif  izotopları  ve  çürüme 

ürünlerini ölçerek yaş belirlenmesi ile ilgili. 

Rayleigh  dalgaları  –  Dagaların  yayılma  yönünü 

içeren  yalnızca  düşey  bir  düzlemdeki  zemin 

hareketeleri ile ilgili yüzey dalgaları. 

rampa  –  Bir  bindirme  fayının  dik  eğimli  kısmı. 

Özellikle  tabakalanmalı  ortamda  gelişen  bir 

bindirme  fayı  straitgrafik  olarak  alçaktaki  bir 

tabakadan  yüksekteki  bir  tabakaya  değişim 

olduğu kısım.  

reoloji – Malzeme deformasyonu ve akması ile ilgili 

araştırma. 

rezervuar  kökenli  deprem  –  Bir  rezervuarın 

dolması ya da su seviyesindeki değişimler sonucu 

tetiklenmiş  olan  bir  deprem.  Rezervuar  etkisi 

sonucu  tektonik  deformasyon  boşalımı  olarak 

düşünülebilir.  Bazan  rezervuar  tetiklemeli 

deprem olarak da adlandırılmaktadır.  

rift  –  Genişleme  sonucu  tektonik  deformasyonla 

kabukta  gelişmiş  olan  uzun,  çizgisel  vadiler 

şeklindeki  bir  bölge.  Genellikle  normal  faylarla 

sınırlanmıştır. Doğu Afrika Rifti ve Ren Grabeni 

gibi  aktif  riftlerin  en  belirgin  özellikleri  rift 

vadileridir.  

risk – Bakınız sismik risk. 

rölyef  –  Yükseklik  ya  da  yamaç  değişimleri  veya 

arazi  yüzeyi  düzensizliklerine  bağlı  olarak 

yeryüzünün  bir  kısmının  fiziksel  biçimi,  ya  da 

genel engebelilik durumu.  

rüzgar  çökeli  morfolojik  yapılar  –  Bileşenleri 

atmosferik  akıntılarla  oluşmuş  çökeller  ya  da 

morfolojik yapılar. 

sağ yönlü – Eş‐anlamı: sağ yanal 

sağ yönlü doğrultu  atımlı  fay  – Bir blok üzerinde 

duran  kişiye  göre  karşı  taraftaki  bloğu  sağa 

hareket etmiş olan doğrultu atımlı bir fay. 

saçılmış deprem – Belli bir bölgede belli bir alanda 

oluşma  olasılığının  eşit  derecede  olduğu 

düşünülen kavramsal bir deprem.  

S dalgası – P dalgasından daha yavaş hareket eden 

ve  yayılma  yönüne  dik  elastik  titreşimlerden 

oluşan ikincil bir dalga tipi.  

seki yükseltileri – Üstteki seki yüzeyini alttaki seki 

yüzeyinden  ayıran  düşey  ya  da  eğimli  aşınım 

yüzeyi.  İki merdiven basamağını ayıran basamak 

yükseltisine benzetilebilir. 

seküler  denge  –  Bir  radyojenik  sisteme  ve  herbir 

izotop  konsantrasyonu  ile  çürüme  sabitinin  eşit 

olduğu radyoaktif ürünlere erişme koşulu. 

sempatik yüzey kırığı – Birincil bir faydan ayrılmış 

bir  fay  boyunca  gelişen  tetiklenmiş  yüzey 

kayması. 

senklinal  –  Yukarı  doğru  içbükey  olan  ve 

çekirdeğinde  stratigrafik  olarak  genç  kayaları 

içeren bir kıvrım tipi. 

separasyon  –  Bir  fay  tarafından  tahrip  edilmiş  bir 

ötelenme  düzlemindeki  iki  nokta  arasındaki  bir 

fay boyunca olan uzaklık. 

serbest  yüzey  –  Doğrudan  faydaki  kayma  ya  da 

erozyon sonucu oluşan bir sarplık yüzeyi. 

seri  –  Bir  jeolojik  zaman  bölümü,  bir  jeolojik 

periyodun (sistem) alt bölümü. Örneğin, Holosen 

ve  Pleyistosen  serileri  2 milyon  yıl  süreye  sahip 

Kuvaterner Sistemi’ni oluşturur. 

serpantin  –  (Mg,Fe)3Si2O5(OH)4  formülü  olan  kaya 

yapıcı  bir  mineral  grubu.  Genellikle  sırt‐sırt 

transform  boyunca  yer  alan  mantodaki 

magnezyumca  zengin  silikat  minerallerinden 

(özellikle olivin) türemiştir.  

sertlik (katılık) – Elastik bir kütlenin kesmeye karşı 

gösterdiği direnç indeksi. 

seviye  düşümü  (deflation)  –  Atmosferik  süreçler 

sonucu  ince  malzemelerin  uzaklaştırılması  ile 

kırıntılı bir yüzeyin yüzeyinin aşınarak alçalması. 

seviye  ölçümü  –  Noktalar  arasında  yatay  bir 

doğrultu belirleyecek şekilde, noktalar arasındaki 

yükseklik farklarını ölçen bir jeodetik yöntem. 

sıcak  nokta  (hot  spot)  –  Manto  malzemesinin 

sürekli yükselen izleri şeklinde izler oluşturan, en 

az birkaç on milyon yıldır daim kalan 100‐200 km 

uzunlukta  bir  vokanik  çıkış  yeri.  Sıcak  noktalar 

volkanik  yaylar  ile  bağlantılı  değildir,  fakat 

bazıları okyanusal sırtlar ile bağlantıldır. 

sıçrama  (atlama)  –  Bir  fayın  sona  erdiği  ve  diğer 

kademeli karakterde aynı yönelimli diğer bir fayın 

başladığı  bir  bölge.  Fay  boyunca  ilerlendiğinde, 
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bükülme  ya  da  sıçramanın  sağa  ya  da  sola 

olmasına  bağlı  olarak, geometrik  açıdan  sağa  ya 

da sola sırçama şeklinde tanımlanır. 

sıkılaşma  – Genellikle malzemenin  gömülmesi  ya 

da  kuruması  sonucu  gözenek  kaybı  nedeniyle 

yoğun bir hale gelme.  

sıkışmazlık  –  Kaya  gibi  elastik  bir  kütlenin 

dayanım parametresi (hacim değişikliği).   

sırt ve havza  topoğrafyası  – Vadi kenarlarının bir 

ya  da  her  iki  kenarının  ters  faylarla 

sınırlandırıldığı  ardışıklı  sırtlar  ve  vadiler.  İlk 

olarak  Yeni  Zelanda’da  Güney  Adası’nda  Orta 

Otago’da uygulanmıştır. 

sıvı  kapanımı  –  Kristalleşme  sırasında  sıvının 

kapanlanması  sonucu  oluşan  sıvı  ve/veya  gaz 

içeren bir mineraldeki çok küçük bir boşluk. 

sıvılaşma  (zeminde)  –  Artan  gözenek  basıncına 

bağlı olarak taneli bir malzemenin katı halden sıvı 

hale dönüşümü. 

sızıntı  bariyeri    –  Zaman  zaman  bir  deprem 

tarafından kırılan bir sismik segment sınırı. 

silindirik  kıvrım  –  Geometrik  olarak  kendisine 

paralel bir alan  içerisinde bir doğrunun dönmesi 

sonucu oluşan bir kıvrım tipi.  

silisik – Silisce zengin sokul kayacı ya da mağma. 

silt – Çok ince taneli bir kumdan daha küçük ve 4‐

62 mikron  aralığında  tane  çapı  olan  kaba  taneli 

kilden  daha  büyük  olan  kaya  parçası  ya  da 

detritik tanecik. 

sismik boşluk  – Zamansal olarak ortalama  sismik 

enerji  seviyesinin  altında  sismisite  gösteren 

deprem bölgesi içerisindeki bir alan. 

sismik dalga  – Genellikle deprem  ya da  patlatma 

sonucu oluşan yerde yayılan elastik bir dalga. 

sismik  moment  –  Kırılma  alanındaki  ortalama 

kayma miktarının  fay  kırılma  alanı  ve  etkilinen 

kayanın  kesme modülünün  çarpımı  olup;  dyne‐

cm, N‐m olarak ifade edilir.   

sismik moment hızı – Sismik momentin meydana 

geldiği uzun süreli oran. 

sismik  risk  – Bir deprem  sonucu  oluşacak  can  ve 

mal kaybı olasılığı. 

sismik  tehlike  –  Potansiyel  deprem  tehlikesi 

oluşturan  zemin  sarsıntısı,  heyelan  ve  sıvılaşma 

gibi fiziksel etkiler. 

sismisite  –  Yer  ve  zamansal  olarak  deprem 

oluşumu. 

sismograf  –  Sismik  dalgaların  neden  olduğu  yer 

yüzü hareketlerini zamana bağlı olarak kaydeden 

bir alet. 

sismojenik – Depremler sonucu oluşan. 

sismojenik yapı – Bir deprem üretme potansiyeline 

sahip bir yapı. 

sismoloji  –  (1) Deprem  araştırmaları.  (2) Doğal ve 

yapay  olarak  oluşmuş  sismik  dalgalar 

kullanılarak deprem ve yer yapısını araştırma. 

sismotektonik  –  Tarihsel  ve  aletsel  dönem 

sismisitenin  yoğunlaştığı  ve  sismisitenin  jeolojik 

ve  jeofiziksel durumunu  açıklayan  aktif  tektonik 

alanı. 

sismotektonik  bölge  – Aktif  jeolojik  ve  sismolojik 

süreçlerin nispeten tek düze olduğu bölge. 

simetrik  kıvrım  –  Kolları  eksenel  yüzeyle  aynı 

açılar yapan bir kıvrım tipi. 

sol yanal fay – Bir blokta duran kişi diğer taraftaki 

bloka  baktığında,  o  bloğun  sola  hareket  ettiğini 

gördüğü yanal atımlı bir fay.  

sol yönlü – Sol yanal ile eş anlamlı.  

sönümlenme  –  Sürtünmeli  kuvvetlerle  ısıya 

dönüşme sonucu dalga hareketindeki enerji kaybı. 

steorografik  izdüşüm  –  Enlem  ve  boylamların, 

izdüşüm düzlemeninin  teğet noktasına  tamamen 

zıt  küresel  yüzeyde  izdüşüm  noktası  olacak 

şekilde,  teğet  bir düzleme  izdüşürülmesiyle  elde 

edilen bir azimutal harita.  

stratigrafi  –  Sedimenter  tabakaların  istiflenme  ve 

yaş ilişkisi ve aynı zamanda jeolojik ortam, köken 

ve  jeolojik  geçmişe  göre  litolojik  bileşim,  fosil 

içeriği,  jeofiziksel  ve  jeokimyasal  özelliklerine 

bağlı olarak yapılan tanımlama ve yorumlama. 

sünümlü – Kırılma ya da faylanma öncesi %5‐10’luk 

deformasyon  gibi  belli  koşullar  altında  dayanım 

gösteren bir kaya. 

sürtünme  –  Bir  dokanak  yüzeyi  boyunca  yanal 

olarak  kayan  bir  kütlenin  hareketine  karşı  olan 

direnç. 

sürtünmeli kayma – Fay hareketi  ile  ilgili sarsıntılı 

bir kayma hareketi. 

süzülme  (elüviasyon)  –  Yeraltı  suyunun 

süzülmesiyle  bir  toprağın  A  horizonundan  B 

horizonuna doğru  eriyik ya da  asılı malzemenin 

aşağıya hareketi.  

süzülmeyle  birikim  (ilüviasyon)  –  Süzülme 

süreçleriyle  toprak  üst  horizonundan  taşınan 

eriyik  ya  da  asılı  malzemenin  toprağın  alt 

horizonunda birikmesi. 

şarap  bardağı  biçimli  kanyon  – Kaynak  yönünde 

geniş ve  aktif bir normal  fay  tarafından kesilmiş 

dağ  önünde  dar  olan  bir  akarsu  tarafından 

kesilmiş bir kanyon. Kenarlarında üçgen yüzeyler 

yer alır.  

şiddet  (depremde)  –  Zemin  sarsıntısı  derecesinin 

ölçümü.  Şiddet  insanlar  tarafından  yapılan 

yapılar, yeryüzündeki değişiklikler ve hissedilme 

değeri esas alınarak hasarın saptanarak ölçülür.  
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taban  seviyesi  –  Teorik  bir  sınır  ya  da  yer 

yüzündeki erozyonun sabit olduğu fakat nadiren 

ulaştığı en düşük seviye.  

taban  bloğu  –  Düşey  olmayan  bir  fay  yüzeyinin 

altta yer alan kısmı. 

taban  takımı  tabakası  –  Bir  delta  ya  da  barın 

ilerleyen  kısmının  önünde  bir  deniz  ya  da  göl 

tabanında asılı olarak  çökelmiş ve  sürekli olarak 

bir  delta  ya  da  barın  ön  takım  tabakaları  ile 

gömülen yatay ya da hafif eğimli bir silt ve/veya 

kil tabakası.   

tavan  bloğu  –  Düşey  olmayan  bir  fay  yüzeyinde 

üstte yer alan kısım. 

tarak  biçimli  kırıklar  –  Profil  olarak,  bir  el 

tarağının  dişlerine  benzeyen  bir  kayma  düzlemi 

ile 60‐900 açı yapan bir kırık.  

tasarım  depremi  –  Bir  yapının  gerçek  tasarımını 

yapmak  amacıyla,  mühendisler  tarafından 

kullanılan  bir  terim.  Jeologlar  ya  da  sismologlar 

tarafından  tanımlanan  maksimum  depremin 

karşılığı olabilir ya da olmayabilir.  

tefrakronoloji  –  Tefra  çökellerinin  (piroklastik 

malzemeler)  toplanması,  hazırlanması, 

petrografik  tanımlanması  ve  yaşlandırılmasına 

dayanan bir jeolojik zaman cetveli. 

tehlike – Bakınız Sismik tehlike. 

tekrarlanma aralığı – Bakınız ortalama tekrarlanma 

aralığı 

tekrarlanma  ilişkisi,  tekrarlanma  eğrisi  –  Bakınız 

Gutenberg‐Richter tekrarlanma ilişkisi. 

tektonik – Yerin dış kısmının yapısını, yani bölgesel 

ölçekte  yapısal  ve  deformasyonal  yapıların  bir 

araya  toplanmasını,  çok  yönlü  ilişkilerini  ve 

tarihsel evrimini araştıran bir jeoloji dalı. 

tektonik  jeomorfoloji – Tektonik süreçlerle oluşan 

morfolojik yapıları araştırma. 

tek  yönlü  –  Odak  noktasından  itibaren  kırılma 

cephesi  yayılmasının  tek  yönde  olduğu  bir  fay 

kırılması. Karşıtı: iki yönlü. 

telesismik deprem – Genellikle 1000 km’den daha 

uzak bir yerde oluşan bir deprem. 

termolüminesans – Isıtıldığında ışık yayan pek çok 

maddenin  kazandığı  özellik.  Kristal  kafesindeki 

elektron  yerdeğiştirmeleri  sonucu  biriken  enerji 

boşalımı sonucu meydana gelir. 

ters  fay  – Taban bloğuna göre  tavan bloğu yukarı 

doğru hareket eden bir fay. 

terslenmiş  manyetik  polarite  –  Yerin  manyetik 

alanı  bugünkü  polarizasyona  zıt  yönde  polarize 

olduğu zaman, yani manyetik akı çizgileri güney 

manyetik  kutba  girip,  kuzey manyetik  kutuptan 

çıktığı  zaman  sırasında oluşmuş bir kayacı  ifade 

etmek için kullanılan bir terim.  

tetiklenmiş  deprem  –  Ana  şok  sırasında  ya  da 

hemen  sonra  oluşan  fakat  artçı  deprem  bölgesi 

dışında yer alan bir deprem. 

tetiklenmiş kayma – Yakındaki bir fayın sismojenik 

olarak  kırılması  sırasında  ya  da  hemen  sonra 

oluşan asismik bir fay kayması. 

tomografi – Yüzeydeki  sismik dalgaları kullanarak 

yer  içerisindeki  yapının  ya  da  nesnenin 

görüntülenmesi. 

topoğrafya  –  Bir  arazi  yüzeyinin  genel  görünümü 

ya  da  rölyef  ve  doğal  ve  insan  yapımı  yapıların 

konumlarını içeren yer yüzünün bir bölümü. 

toprak  (zemin)  –  (1)  Yer  yüzünde,  kimyasal  ve 

fiziksel bozuşma sonucu oluşmuş tabakalar ya da 

kırıntılı ve/veya çökelmiş mineral ve/veya organik 

madde  içeren  seviyelerden  oluşan  düz  bir 

katman.  (2)  Ana  kaya  üzerinde  yer  alan  tüm 

pekişmemiş malzemeler (mühendislik açısından).  

toprak  profili  –  Tüm  seviyelerini  gösteren  bir 

toprak seviyesinin düşey bir kesiti. 

toprak yapısı – Zayıflık düzlemleri ile ayrılmış olan 

birincil toprak seviyesi toplulukları. 

toprak  istifi  –  Benzer  topoğrafik  ve  iklim 

koşullarında  fakat  farklı  zaman  periyodlarında 

oluşmuş  farklı  yaşta  benzer  jeomorfolojik 

yüzeylerden ibaret bir dizi toprak seviyeleri. 

transcurrent  fay  –  Yalnızca  üst  kabuktaki 

sedimenter kayaları değil, aynı zamanda sokulum 

ve  metamorfik  kayaları  kesen  hemen  hemen 

düşey bir yanal atımlı fay. 

transform  fay  –  Uç  kısmında,  bir  levha  sınırı 

yapısını başka bir  levha yapısına dönüştüren bir 

yanal atımlı fay.     

traverten  –  Yüzey  ya  da  yeraltı  suyundaki  eriyik 

haldeki kalsiyum karbonatın kimyasal olarak hızlı 

bir  şekilde  çökmesi  sonucu  oluşan  yoğun,  ince 

kristalin  masif  ya  da  konkresyonlu  kireçtaşı; 

travertenler  kireçtaşı  boşluklarında,  damarlarda 

ya da faylar boyunca da oluşurlar. 

tsunami – Bir deprem, denizaltı vokanik püskürme 

ya  da  denizaltı  heyelanı  sırasında  oluşan  uzun 

periyodlu  bir  okyanus  dalgası.  Japonca  “liman 

dalgası” anlamına gelmektedir.  

tufa  –  Evaporasyon  sonucu  bir  kaynağın  ağzında, 

dere boyunca ya da bir gölün kıyısı boyunca ince, 

yumuşak,  süngerimsi,  hücreli  ya  da  gözenekli 

kalın  bir  kabuk  şeklinde  kalsiyum  karbonattan 

oluşan  kimyasal  sedimenter  bir  kaya;  ayrıca 

bakteriler  ya  da  algler  tarafından  da 

oluşabilmektedir. 

turba  –  Yarı‐karbonlaşmış  bitki  kalıntılarından 

oluşan pekişmemiş bir çökel. 
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türbidit  –  Bir  su  kütlesinin  tabanı  boyunca  akan 

türbiditik akıntılarla oluşan sedimenter çökeller. 

ultramafik  – Örneğin piroksen ve/veya olivin gibi 

başlıca mafik minerallerden  oluşan  bir  sokulum 

kayacı için kullanılan bir terim. 

uzaklık  ölçümü  –  Noktalar  arasındaki  uzaklık 

ölçülerek  bir  dizi  noktanın  konumunu  saptayan 

jeodetik bir yöntem. 

uzman kararı  – Özel  bir  alanda  birey ya da  birey 

grupları  tarafından  resmi ve birbirini etkileyecek 

tarzda ileri sürülen görüş. 

uzun  süreli  deprem  tahmini  –  Arazi  kullanım 

planlaması ve yapı yönetmelikleri  revizyonlarını 

gerçekleştirebilecek  kadar  yeterince uzun  sürede 

yapılan  deprem  tahmini.  Bu  süre  onlarca, 

yüzlerce  ya  da  binlerce  yıl  olabilir.  Bu  tahmin 

belli  haberci  olaylardan  ziyade  geçmişte  olmuş 

deprem  istatistikleri  ya  da  fiziksel  modellere 

dayanır. 

üçgen yüzey – Bir aktif faya yüksek açılı bir gidişe 

sahip  olan  tektonik  olarak  kesilmiş  bir  yüzeyin 

aşınımı sonucu oluşmuş eğimli üçgen biçimli bir 

aşınım yüzeyi. Bir dağ önünün dalga aşınımı ya 

da  bir  yarmanın  buzul  tarafından  kesilmesi 

sonucu da bu üçgen yüzeyler oluşabilir.    

üçlü birleşim bölgesi – Levha sınırlarının birleştiği 

bölge. 

üniformitaryanizm  –  Jeolojik  süreçlerin  zaman 

içerisinde  nispeten  sabit  olduğunu  savunan 

jeolojik  kavram.  Böylece  günümüzde  gözlenen 

jeolojik  süreçler  gelecekteki  olası  süreçlerle 

birlikte, yerin geçmiş tarihçesini yorumlamak için 

bir anahtar rol oynamaktadır. 

varva – Bir yıllık bir  süre  içerisinde durgun bir  su 

kütlesinde  çökelmiş  olan  belirgin  bir  sedimenter 

tabaka ya da istif. 

verevlik – Dalan bir levhanın eğim yönü ile tahminî 

levha arası kayma yönü arasındaki fark. 

volkanoloji  –  Nedenleri  ve  ilgili  olayları 

açıklayacak şekilde volkanların araştırılması. 

Wadati‐Benioff  zonu  –  Sismik  olarak  bir  yitim 

kuşağına  işaret  eden dar bir deprem odak zonu. 

Genellikle onlarca km kalınlıkta olabilir. 

yanal atım – Yatay bir fayda ve fayın doğrultusuna 

paralel  olan  bir  fay  düzleminde  gelişen  kayma 

bileşeni. 

yanal  atımlı  fay  –  Hareketi  fay  doğrultusuna 

paralel olan bir fay tipi. 

yanal rampa –Doğrultusu  tektonik  taşınım yönüne 

paralel olan bir bindirme  fayının dikleşen eğimli 

segmenti. 

yapışıklık  – Bitişik  yüzeyler  arasındaki moleküler 

çekim. 

yarık  (fisür)  topluluğu  –  Küçük  atımlı  bir  grup 

normal faylar ya da fisürler. 

yarık  zonu  –  Deniz  tabanında  nadiren  düzensiz 

topoğrafyaya  sahip uzun bir kırılma  zonu. Yarık 

zonu  sırt‐sırt  tipi  bir  transform  fayın  aktif 

olmayan  genişlemesi  sonucu  meydana 

gelmektedir. 

yatay  atım  (heave)  –  Bir  faydaki  ötelenme  ya  da 

yerdeğiştimenin yatay bileşeni. 

yay  gerisi  havza  –  Bir  volkanik  yayın  gerisinde 

gelişmiş  olan  bir  genişleme  kuşağı.  Diğer 

kenarında bir çukurluk yer alır. 

yatıklık  (vergence) – Bir kıvrımın devrildiği ya da 

eğimlendiği yön. 

yerçekimi  kökenli  graben  –  Yüzeye  yakın  bir 

çöküntü  oluşturan  ana  normal  fay  ile  sığ  bir 

derinlikte ana normal  fayı kesen bir antitetik  fay 

arasında yer alan bir çökel prizması.  

yığışım kaması – Dalan  levhada çökeller ve ayrıca 

üst  levhanın  iç  kısımlarından  türemiş  çökellerin 

yığışımı ile kısmen oluşmuş, deformasyon cephesi 

yakınındaki  bir  yitim  kuşağının  üst  levhasında 

deforme olmuş çökel kaması. 

yıkama  yamacı  –  Bir  sarplığın  daha  üst 

kısımlarından  taşındıktan  sonra  sulu  taneciklerin 

biriktiği bir sarplığın birikim alanı. 

yırtılma  fayı  –  Yalnızca  üst  kabuk  sedimenter 

kayaları  değil,  aynı  zamanda  sokulum  ve 

metamorfik kayaları kesen hemen hemen dik bir 

yanal  atımlı  fay.  Bu  kitapta  daha  genel  anlam 

taşıyan  ve  kökensel  bir  anlam  ifade  etmeyen 

yanal atımlı fayla karıştırmayınız. 

yitim  –  Diğer  bir  levha  altına  dalan  bir  litosferik 

levhaya ilişkin süreç. 

yitim kuşağı – Yitim  sürecinin oluştuğu dar, uzun 

kuşak. 

yüzey dalgaları – S dalgaları hızından daha düşük 

bir  hızla  yalnızca  yer  yüzünde  yayılan  sismik 

dalgalar. 

yüzey  dalgası  büyüklüğü  (MS)  –  20  saniye 

periyodlu  yüzey  dalgalarına  ait  genliklerden 

hesaplanan  bir  deprem  büyüklüğü.  Rayleigh 

dalgaları  ve  Love  dalgaları  omak  üzere  yüzey 

dalgaları iki tipe ayrılır. 

yuvarlanarak kayma (rollover) – Taban bloğundaki 

tabakaların  fay  yüzeyine  doğru  sürüklenme 

sonucu  oluşan  yüzeye  zıt  yönelimde  eğimlenen 

bazı normal faylarda gelişen bir yapı. 

yüzeysel – Atmosfer ile katı yeryuvarı arasında yer 

alan ara yüzeyde ya da yakınında oluşan. Hemen 

yeryüzü  yakınında  etkili  olan  süreçler  (erozyon 

gibi)  ve  koşullar,  ya  da  yeryüzünde  yer  alan  ve 
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oluşan  yapılar  ve  malzemeler  (rüzgar  çökelleri 

gibi). 

zaman  boşluğu  (diachronus)  –  Farklı  yerlerde 

farklı yaşlara sahip olan bir morfolojik yapı ya da 

kaya  birimi.  Karşıtı:  Eşzaman  boşluğu 

(isochronus). 

zamansal deprem kümelenmesi – Nispeten düşük 

sismik  deformasyon  boşalımı  gösteren  zamanlar 

şeklinde  ayrılmış bir grup olarak oluşan deprem 

kümelenmesi. 

zaman‐tahmin  edilebilir model  – Birbirini  izleyen 

iki  büyük  deprem  arasındaki  zaman  aralığının 

önceki  depremin  atım  miktarı  ile  orantılı 

olduğuna  esasına  dayanılarak 

geliştirilen/bir/model.
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KONU DİZİNİ 
 

Şekillerin bulunduğu sayfaya ait referanslar italik yazılmıştır. Münferit tarihsel depremler, oluştukları ülke 

veya A.B.D. eyaletleri altında verilmiştir. Ekler kısmı indekse dahil edilmemiştir. 

 
Abrazif aşınma and Adezif aşınma, 49, 50  

Abrazyon platformu, 150, 152, 155, 292            

Ada yayı, 10 

     doğrultu fayları, 167, 179‐80, 181  

Aden Körfezi, 252  

Adezyon, 22  

Afar, 249, 252, 255  

ʺAfet anıʺ, 408  

Afgan bloğu, 174  

Afganistan  

     Chaman fayı. Bkz.Belucistan 

     Kabul, 1505 depremi, 174, 275  

Afrika, 12, 255, 302, 307 

Afrika levhası, Arap levhası ile sınırı, 169, 175  

Ahar Bloğu çıkıntısı, 178. Ayrıca bkz. 

     Kafkaslar 

Akarsu gradyan indeksi, 146, 147  

Aktif fay cephesi, 393  

Aktif kıtasal kenar, 10. Ayrıca bkz. 

     Yitim zonu 

Aktif tektonik, 4  

Alaska 

     1964 Alaska depremi. Bkz. Alaska,  

          Prince William Sound, 1964 depremi 

     Alaska Körfezi, 391, 395  

     Alaska Yarımadası, 1938 depremi, 398, 399, 400  

     Alaska Silsilesi  

          Denali Fayı ile ilişki, 182, 210  

          doğrultu faylarının jeomorfik izleri, 210 

     Aleutian hendeği 

          bölümlenemiş doğrultu atıma örnek, 183 

     Amlia kırık zonu, 396, 398  

     Andreanof, 1957 depremi, 395, 398, 399, 400,422  

     Andreanof, 1986 depremi, 395, 399, 422 

     Chugach‐St. Elias fayları, 397  

     Denali fayı, 168, 182‐83, 182, 397  

          büyük jeomorfik ötelenme, 211‐12, 211 

          jeomorfic işareti, 211‐12, 211 

          paleosismik ötelenmeler, 232  

          Sayısal Kot Modeli (DEM), 211 

          verev yakınsamada olası rolü, 182 

     Fairweather fayı, 168, 169, 176, 395, 397‐98,  

     Government Hill heyelanı. Anchorage, 

          432‐33 

     Lituya Körfezi, 1958 depremi, 176, 398  

     Middleton Island sekileri, 400, 402, 421  

     Mt. McKinley; Denali fayı ile ilişki, 182 

     Pamplona‐Kayak zonu, 302, 397‐98  

     Prince William Sound, 1964 depremi,  

          70,86, 125,371, 398, 399, 400, 401,  

          404, 413, 420‐21, 423, 432, 447  

     Rat kırk zonu, 398  

     Rat Adası, 1965 depremi, 395, 398‐400, 422 

     St. Elias, 1979 depremi, 398, 422  

     Shumagin sismik boşluğu, 400  

          Denali Fayı ile ilişkisi, 182, 782  

          Fairweather fayı ile ilişkisi, 169  

     Totschunda fayı, 183  

     Transition fayı, 395  

     Yakataga sismik boşluğu, 398  

     Yakutat bloğu, 183, 396‐98, 422  

     yitim zonu. Ayrıca bkz. Aleutian 

              yitim zonu 

Aleutian yitim zonu, 371, 372, 375, 379, 395‐402, 421‐23  

     Aleutian sırt ve sekisi, 396  

     Bowers and Shirshov sırtları, 395‐96  

     Komandorskiy Adaları, 397‐98  

     Komandorskiy sismik boşluğu, 398  

Almanya, 59 

     Rhine bölgesi, graben 59, 256, 299 

Alpine fayı. Bkz. Yeni Zelanda 

Alpler, 49, 301,426 

     Doğu ALpler, 366 

     Güney Alpler. Bkz.Yeni Zelanda 

     Helvetic zonu, 308 

Altın Dağ Fayı. Bkz.Çin  

Altiplano, 144, 249, 256, 257, 258, 277, 299 

Alt kayma düzlemi breşi, 288, 289, 290  

Alüviyal nehir, 147‐50, 164, 440, 441  

Alüviyal yelpaze, l4l, 144‐46, 147, 164, 345‐46, 351, 355,360,438  

Amino asit rasemizasyonu. Bkz. Jeokronoloji  

Amos, Kitabı, 16  

Anadolu. Bkz.Türkiye  

Anadolu Levhası, 175, 178, 778. Ayrıca bkz. 

     Türkiye 

Ana yerdeğiştirme kesmeleri. Bkz. Fay, 

          doğrultu atım, eşsismik yapılar  

Andaman Denizi 

     Great Sumatran Fayı, 169, 183 

     Sagaing fayı, 176 

     yayılma hızı, 183  

Andlar, 308, 338, 369, 409. Ayrıca bkz. 

     Pampean. Bkz.Arjantin 

     Subandean Cordillera 

Andrew Bain transform fayı, 168 

     1942 depremi, 171  

Antartika, 117, 136 

     Scotia Levhası ile ilişki, 169  

Antesedan akarsu, 148  

Antiklinoryum, 101  

Antilles yitim zonu, 372  

Antitetik, 273‐74, 286‐87, 295  

Apalaş Dağları, 265, 301, 338, 364 

     Piedmont, 366 

     Vadi ve Sırt Provensi, 308, 310, 365  

Apollo misyon, sismograf, 64  

Arap Levhası, 12, 16, 299, 302‐3, 305, 307, 320,323 

     Afrika levhası ile sınırı, 169, 175 

     Anadolu levhası ile sınırı, 175  

     Avrasya ile çarpışma, 178 

Arakan kıvrım kuşağı, 302, 303 

Arap Yarımadası, 12, 16, 299, 302‐3, 305, 307 

Ar‐Ar yaşlandırması. Bkz.Jeokronoloji 

Arazi gerilmeleri, 28, 107‐13, 336  

Arazi kullanım planlaması, 448                         

Arazi şekilleri 

     akarsu yataklarında ötelenme, 187‐88, 193, 197, 211‐13,  

               211‐12, 214‐16, 216‐19, 218, 230, 231‐32  

          çöküntü gölcüğü, 278, 219  

          doğal seddeler, deformasyonu, 203  
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          parçalanma sırtı, 217, 278, 219, 220  

          rift vadisi, 270, 211, 213  

          sarplık, 193, 197, 199‐200, 202, 205‐206, 216, 218,  

                    219‐21, 220, 230,233‐34,236  

          sediment birikmesi, 219  

     alüviyal yelpazelerde ötelenme, 216‐21, 216, 218, 220,  

                    230  

     denizel platform, Myanmar depremleri 

               sırasında yükselmiş, 176  

     doğrultu fayları boyunca, 209‐21.  

               Ayrıca bkz. Fay, doğrultu 

     eşsismik, 186‐95  

     fisür, 174, 193, 206, 219. Ayrıca bkz. 

               Paleosismoloji, fisür  

     graben. Bkz. Graben  

     horst, 207, 203, 206  

     insan yapısı özelliklerde ötelenme, 189‐91, 194, 196 

     kapalı çöküntü, 278, 219  

     kesik başlı kanal, 217‐19, 218  

     köstebek izi, 114, 190‐91, 192, 205‐6, 233, 236, 237  

     paleosismik, 233, 236, 237  

Arica Bight, 409, 413 

Arizona 

     Colorado Nehri, 131‐32  

     Grand Canyon. Bkz.Grand Canyon 

Arjantin 

     Caucete, 1977 depremi, 301, 310 

     gömülü bindirmeler, 465 

     Pampean Andları, 302, 3 JO, 337, 363, 365 

     Patagonya, 256, 299, 369 

     San Juan, 1944 depremi, 310 

     Subandean Cordillera. Bkz.Andlar; 

          Subandean Cordillera 

Arjillit, 156 

Arkansas 

     New Madrid, 1811‐1812 depremleri. Bkz. 

          New Madrid 

Arkeoloji, Ortadoğu’da deprem kanıtları, 175 

Artçı deprem, 42‐46, 52, 57, 76, 76‐80, 82, 82‐83 

Artçı kayma. Bkz.Fay kripi 

Artçı krip. Bkz. Fay kripi 

Asal gerilme, 66  

Asismik krip. Bkz. Fay kripi 

Asismik cephe, 372, 374, 393 

Asya. Ayrıca bkz. Münferit ülkeler, Fayları ve 

          Asya’daki bölgeler 

     aktif doğrultu fayları, 168, 187‐88, 220  

     Avrasya ve Anadolu levhaları ile sınırı, 178 

     çıkıntı gösteren doğrultu fayları, 178‐79, 179‐80, 212‐13 

     Güneydoğu Asya’daki aktif faylar, 182, 215  

     jeomorfik ötelenmeler, büyük doğrultu  

          atımlar, 212‐13 

     kenar bağlantılı doğrultu fayı modeli, 179, 180 

     kıtasal çarpışması, 169  

     Orta Asya’daki aktif faylar, 179, 185, 216, 232  

     Orta Asya’nın kinematik modeli, 180  

Asimetrik kıvrım. Bkz. Kıvrım 

Astenosfer, 11, 25, 374 

Aşırı basınç (jeo‐basınç), 22, 24, 51‐52  

Aşma. Bkz. Sıçrama 

Atacama Çölü ve fayı. Bkz. Şili 

Atenasyon, 62, 70 

Atım, 25, 26. Ayrıca bkz. Fay 

Atlantic ortası sırt, 11, 13, 168, 169‐70, 249  

Atlas Dağları, 49 

Atmosferik kırılma, 90, 95, 103. Ayrıca bkz. Jeodezi 

Atotsugawa fayı, Bkz. Japonya 

Avrasya levhası, 12, 169, 174, 176, 179, 180‐81, 303, 307,323,  

          379, 384, 391, 417  

Avrupa, kuzeybatı, 299  

Avustralya, 72, 722, 302, 311  

     Cadoux, 1979 depremi, 325 

     Calingiri, 1970 depremi, 325‐26  

     Eucumbene Barajı, 1958 depremi, 471  

     Marryat Creek, 1986 depremi, 325, 357  

     Meckering, 1968 depremi, 301, 325‐26, 328, 330,335, 336, 350‐ 

          51, 352‐53 

     New South Wales, tsunami çökelleri, 443 

     Orta Avustralya, depremleri, 463  

     Tennant Creek, 1986 depremleri, 325‐26, 347,351 

     Varragamba Barajı, 1973 depremi, 471  

Avustralya levhası, 171‐72, 772, 176, 777, 182, 183, 317‐18, 419  

Ay,64 

Ayrışma fayı. Bkz.Dekolman 

b değeri, 454‐55 

Bahamalar, 118  

Baja California. Bkz. Meksika  

Barbados, 128, 154  

Bariyer, sızdıran. Bkz. Segmentasyon  

Basınç çözeltisi, 25, 50, 53  

Basınç (P) dalgası, 60‐62, 64  

Basınç sırtı, 114, 348‐353  

Batı Filipin havzası, 379‐80  

Baykal Rifti, 249, 277, 299  

Bazalt, 9, 372  

Belucistan. Ayrıca bkz. Pakistan; Afganistan  

          Chaman, 1892 depremi, 174, 775  

     Chaman fayı, 768, 174, 775  

Beng Co fayı. Bkz. Çin  

Bengladeş 

Benioff zonu. Bkz.Wadati‐Benioff zonu  

Benzer kıvrım. Bkz. Kıvrım 

Bindirme fayı. Bkz. Fay 

Bindirme, gömülü. Bkz. Gömülü fay 

Bindirme rampası, 465 

Birim deformasyon, 17, 89  

Birim deformasyon bölümlenmesi. Bkz.  

          Kayma bölümlenmesi 

Birim deformasyon çekmesi, 24  

Birim deformasyon göçü, 85 

Birim deformasyon ölçer, 5  

Birincil dalga. Bkz. Sıkışma dalgası 

Bitlis kenet kuşağı. Bkz. Suriye; Türkiye  

Biyostratigrafi, 122, 124, 137 

Biyoturbasyon, paleosismik kazıda, 236‐37, 238  

Blanco transform fayı, 168, 403, 410  

Blok çekilmesi, 374, 375  

Blok direnci, 374, 375  

Bocono fayı. Bkz.Venezuela  

Bolivya 

     1994 derin depremi, 373  

     Subandean Cordillera. Bkz. Subandean 

          Cordillera 

Bonneville Gölü. Bkz. Utah                       

Borneo. Bkz. Endonezya 

Boşluk basıncı, 19, 22, 27, 51, 57, 334, 467, 469 

Boşluklar, 25 

Boyuna basamak fayı, 292. Ayrıca bkz. Fay, normal 

Boyuna dalga. Bkz. Sıkışma dalgası 

Boyut oranı, 310, 407‐8 

Bozuşma, 155‐64   

Bozuşma halkası, 156, 158‐59, 164  

Brawley fayı. Bkz. California  

Breş, 51, 54, 288, 289, 293‐94, 330  
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Brezilya 

     Volte Grande Barajı, 1974 depremi, 471  

Brunhes‐Matuyama manyetik chron sınırı, 

          118, 720,121  

Bulgaristan, 249 

     1904 ve 1928 depremleri, 255  

Burma. Bkz.Myanmar 

Burulma 

     1857 Fort Tejon depreminde, 230, 242  

     1906 San Francisco depreminde, 195, 196 

     1992 Landers depreminde, 194, 225  

     doğrultu fayları boyunca, 195 

     paleomanyetik kanıtı, 242  

Büyüme üçgeni, 36‐37, 38  

Büyüyen katmanlar, 36‐39  

Byerleeʹs yasası, 22, 28, 46, 48, 51  

Calaveras fayı. Bkz. California 

Caledonidler, 301  

California, 122, 421 

    1812 depremi. Bkz. California, Wrightwood,  

             1812 depremi  

     Arvin‐Tehachapi, 1952 depremi. Bkz. 

          California, Kern County Auburn Barajı, 471  

     Borrego Mountain, 45‐46 

          1968 depremi, 200, 449  

     Borrego Mountain segmenti, 45‐46  

     Brawley fayı, 202, 222‐23  

     Cahuilla Gölü, San Andreas fayı  

               paleosismik kaydı, 240, 240‐241 

     Calaveras fayı, 45, 52, 76‐79, 85, 90‐92  

     Camarillo fayı. Bkz.California, Ventura Havzası 

     Camp Rock fayı, 200, 200, 225, 227 .  

     Cholame Valley, San Andreas fayının 

               çekme sıçraması, 202, 202 

     Coalinga, 1983 depremi, 98, 301, 316, 328,333‐35, 340,343‐44,  

               364‐65, 465  

     Colorado Nehri. Ayrıca bkz. Arizona;  

               Meksika Imperial Fayı’nın nehir  

              deltası ile ilişkisi, 215, 221 

     Coyote Creek fayı, 449 

          büzülmeli sıçrama, 200, 201  

     Coyote Lake, 1979 depremi, 44, 45, 76‐79, 91 

     Coyote Valley Barajı (Mendocino Gölü), 

               1962 depremi, 471  

     Cleveland Hill Fayı, 471  

     Cucamonga Fayı, 147, 317  

     Death Valley 

          Doğrultu atımlı ve normal faylarla ilişki, 185, 186  

     Diablo Canyon Nükleer Santralı, 463‐64  

     Doğu California makasama zonu 

          1992 Landers depremi faylarıyla ilişki, 225  

     El Centro, 1940 depremi. Ayrıca bkz. 

               California, Imperial Valley, 1979 depremi 

          Imperial Fayı’nın keşfi, 214  

          Imperial Fayı’nın neden olduğu, 221, 223  

          Yırtılma son noktası, yapı üzerine etkisi, 202  

     Elmore Ranch, 1987 depremi, 206‐9, 208‐9           

          orthogonal fay yırtılmaları, 206  

          paralel faylarda eşsismik yırtılma, 207  

          paralel fay yırtılması, 205  

     Elmore Ranch fayı 

          ortogonal faylarda eşsismik yırtılmaya örnek,  

                    207‐9, 208‐9  

          paralel faylarda eşsismik yırtılmaya örnek,  

                    206‐9, 208‐5  

     Elsinore fayı, 73  

     Emerson fayı 

          1992 ötelenmesi, 194, 227  

          1992 yırtılmasında transpresyonel zikzak 205, 206, 229  

          Camp Rock Fayı’nın etkisi, 225  

          eşsismik anelastik burulma, 194, 195 

          eşsismik graben, 198‐200, 199‐200 

          kademeli yırtılma paterni, 190  

          Landers, 1992 depreminde rolü, 204, 225, 228, 228  

     Eureka Peak fayı 

          1992 Landers depreminde rolü, 225, 226‐27  

     Fort Sage, 1950 depremi, 281‐82, 284, 287 

     Fort Tejon, 1857 depremi, 316, 376, 455  

          fay sıçramasında başlaması, 201, 202  

          öncü depremleri, 201  

          ötelenme, 217, 229, 230  

          paleosismik kanıtı, 235‐36, 236  

          yırtılma yayılımı, 242‐43  

     Franciscan formasyonu, 316  

     Garcia Nehri, San Andreas ile büyük ötelenme, 213, 214 

     Garlock fayı, 92, 144, 442  

     Geysers jeotermal sahası, 45  

     Gorda levhası ve deformasyon zonu. Bkz. 

               Gorda levhası; Gorda deformasyon zonu  

     Gömülü bindirmeler, 465  

     Great Valley, 316  

     Gualala Nehri, San Andreas ile büyük ötelenme, 213, 214  

     Hayward fayı, 85, 90‐92  

     Homestead Valley fayı, 83  

          1992 ötelenmesi, 204, 225  

          Landers, 1992 depreminde rolü, 204, 225‐29, 226‐28 

          uçlarında sıçramalar, 225‐28, 228  

     Hosgri fayı, 463‐64  

     Hunter Mountain fayı, doğrultu atımın,  

               Normal faylarla ilişkisi, 184, 185  

     Imperial fayı, 92. Ayrıca bkz. California,  

               Imperial Valley, 1979 depremi  

          1940 depreminin nedeni, 223  

          1979 depreminin nedeni, 221‐22  

          1940 ve 1979 kayma fonksiyonları ile karşılaştırma,  

                    223‐25, 224, 243,  

          1940 depremindeki ötelenmeler, 223, 224  

          1979 depremindeki ötelenmeler, 191, 193‐94, 205, 222‐23,  

                    223‐34  

          artçı şoklarla yapısal ilişki, 222 

          jeomorfik işareti, 202, 215, 221  

          kademeli yırtılma paternleri, 189, 191 

          krip, 223  

          paleosismik araştırmalar, 215‐16  

          tektonik yapısı, 221, 222  

          transtansiyonel zikzak, 205, 205  

          yırtılmanın ucunda yapısal etki, 200‐201, 202,  

     Imperial Valley, 45, 455  

          1940 depremi, 88  

          1979 depremi, 221‐25, 222‐24, 243, 437  

          Mesquite havzası, Imperial fayı  

                    boyunca graben, 202 

     Javon Canyon fayı. Bkz. California, Ventura Havzası  

     Johnson Valley fayı, 227‐28 

          1992 offset along, 204, 225, 226 

           1992 kırılmasında sıçramaların rolü, 225‐29, 228  

           Landers, 1992 depreminde rolü, 204, 225‐27  

     Joshua Tree, 1992 depremi 

          Anormal artçı şok aktivitesi, 225‐7  

          gömülü doğrultu fayının kırılması, 225, 226‐27  

          Landers, 1992 depremi öncüleri, 225‐27 

     Kern County (Arvin‐Tehachapi), 1952 depremi, 186, 186,   

               301, 317, 466  

          karmaşık yırtılma paterni, 184‐86, 186 
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     Kettleman Hills, 1985 depremi, 316, 334, 335, 343‐44, 364‐65  

     Kıyı Silsilesi, 704‐7, 302, 316. 334‐35, 338, 344, 364‐65 

     Kuzey California kıyısı, 302 

          1980 depremi and heyelanı, 428  

     Landers, 1992 depremi, 52, 83‐85, 105,  

               109‐10, 225‐29, 453,466‐67. Ayrıca Bkz. 

                   California, Camp Rock fayı; 

                   Emerson fayı; Eureka Peak fayı; 

                   Johnson Valley fayı  

          anelastic burulma, 194, 195  

          eşsismik graben, 1980‐200, 199‐200  

          fayları, 203, 204 

          fay geometrisinin yırtılma yayılmasına 

                    etkisi, 203  

          kademeli yırtılmalar, 225‐27, 228  

          karmaşık fay yırtılması, örnek, 225, 243  

          öncü depremsellik, 225, 226  

          ötelenmeler, 190, 194, 195, 199‐200, 204, 225 

          yırtılmada transpresyonel zikzak, 205, 206  

     Landers fayı. Bkz. California, Landers, 1992 depremi  

     Loma Prieta, 1989 depremi, 42, 43, 72‐73 

         çevresinde San Andreas Fayı’nın evrimi, 221 

     Lompoc, 346 

     Los Angeles Havzası, 38‐39, 74, 377, 363  

          havzada deformasyon, 465  

          Las Cienegas monoklinali, 38  

          Newport‐Inglewood fayı, 317, 343  

          Palos Verdes fayı, 317  

          Whittier fayı, 317  

          Wilshire fayı, 343  

     Malibu Coast fayı, 363  

     Mammoth Lakes bölgesi, 67  

     Mendocino fayı, 168, 169  

     Mendocino kırık zonu, 403, 408, 410  

     Mesa fayı, 81, 82  

     Mesquite havzası ve grabeni. Bkz. 

               California, Imperial Valley  

     Mission Ridge fayı, 81, 82  

     Mojave Çölü, 74 

          doğrultu faylarının evrimi, 221  

          Landers depremi bölgesi, 195  

     Mono Crater, 133  

     Morgan Hill, 1984 depremi, 44, 45  

     New Idria, 1982 depremi, 334, 335, 343, 364‐65  

     Newport‐Inglewood fayı. Bkz.California, Los Angeles  

               Havzası  

     Northridge, 1994 depremi, 38, 70, 98, 301, 377, 329, 335, 343,  

               363, 365  

               445,465  

     Oak Ridge fayı. Bkz. California,  

               Ventura Havzası 

     Ocotillo Badlands, doğrultu atımlı fayda sıçrama, 200, 207  

     Oroville, 1975 depremi, 261, 262, 467, 469, 471  

     Owens Valley 

          1872 depremi, 3, 186, 245‐47, 61, 431‐32 

          doğrultu atımlı ve normal faylar, 185 

     Owens Valley fayı, verev yayılma  

               bölümlenmesindeki rolü, 785, 186 

     Pallett Creek, San Andreas Fayı boyunca  

               paleosismik saha, 22, 121‐22, 127, 234‐36, 234‐36, 238‐ 

                    39, 239, 242, 245‐47, 261, 431‐32  

     Palos Verdes fayı. Bkz. California, Los Angeles Havzası 

     Panamint Valley, Hunter Mountain fayı, 

               Bkz.California, Hunter Mountain fayı   

     Petrolia, 1992 depremi, 408  

     Pitas Point fayı, 79, 80 

     Red Mountain fayı. Bkz.California, Ventura Havzası 

     Saline Valley, Hunter Mountain fayı, 184, 185 

     San Andreas fayı, 3, 14, 22, 42, 45, 51, 53, 74, 85,90‐94,                     

               99‐100, 102‐3,104‐7, 112,125,162, 167, 168, 246, 316‐17,  

               364, 376, 408, 449, 455  

          1906 depremi sırasında anelastik burulma, 195, 196  

          büyük geometrik ötelenmeler, 213, 214, 221 

          Carrizo Ovası, 197, 198, 201, 217‐19, 218, 229,230,236‐38.  

                    237,242‐43  

          Cholame Valley, San Andreas Fayı’nın çekme sıçraması,  

                    201, 202  

          Coachella Valley, paleosismik kazılar, 240‐243, 240‐42  

          Doğu California makslama zonu ile Ilişkisi, 169 

          evrimi, 221  

          fay geometrisinin yırtılma ucuna etkisi, 201, 202 

          Fort Tejon, 1857 depremi. Bkz. California, Fort Tejon  

          geometrik düzensizlikler, 198  

          izin doğrusallığı, 196, 197  

          jeomorfik işareti 

              Carrizo Ovası, 217‐219, 218, 229, 230 

              Garcia ve Gualala Nehirleri boyunca, 213, 214 

          kademeli yırtılma paternlerinin evrimi, 189 

          kayma hızı, 217  

          kripi, 201  

          ötelenmeler, 195, 196‐97, 217‐19, 218  

          paleoseimisitesi, 229, 230, 234‐43, 234‐37, 239‐42  

          Pallett Creek, paleosismik kazılar, 234‐36, 234‐36, 238‐ 

                    39,241‐42  

          Parkfield segmenti, 45‐46, 93‐94  

          San Bernardino Dağları, olası ötelenmeler, 221  

          San Gabriel Dağları, olası ötelenmeler, 221  

          Wallace Creek, 217‐19, 218  

     San Cayetano fayı. Bkz. California, Ventura Havzası 

     San Fernando, 1971 depremi, 45‐46, 95‐96,98‐100, 147, 301,  

               317, 328‐30, 331‐34, 338, 340, 343, 365, 437‐38, 441, 465  

     San Francisco, 1906 depremi, 3, 70‐71, 88, 246, 376, 426  

     San Francisco Körfez bölgesi, 90‐92 

     Sismik tehlike, 459‐61  

     San Gabriel Dağları, 48, 55, 98, 147, 148, 159, 160, 377,328,  

               330, 366  

     San Gabriel fayı, 147, 159, 317. 342, 343  

     San Gregorio fayı, 461  

     San Jacinto fayı, 42, 43, 51, 74, 135, 147 

     San Joaquin Vadisi, 162, 261, 317  

     Santa Barbara, 1978 depremi, 76‐83, 317 

     Santa Barbara Kanalı, 37‐38, 104‐7, 317, 365  

     Santa Monica Mountains, 317, 343, 363‐64 

     Santa Susana fayı, 317, 329, 342‐43      

     Santa Ynez Dağları, 365                  

     Sismik zonlama, 456‐57, 457                

     Sismisite, 73‐83                      

     Sierra Madre, 1991 depremi, 377  

     Sierra Madre Fayı, 147, 159, 317  

     Sierra Nevada, 14, 162, 186, 245, 249, 259‐61, 277, 433  

     Stanford Hill, Emerson fayı boyunca transpresyon özelliği,  

               205, 206      

     Superstition Hills, 1987 depremi, 461 

          orthogonal fay kırılmaları, 207, 208‐9        

     Superstition Hills Fayı, 207‐9, 208‐9, 242‐55  

          kademeli yırtılma paternleri, 189  

          paleosismisitesi, 31‐32, 231  

     Tehachapi, 1952  depremi. Bkz. California, Kern County 

               depremi  

     Transverse Silsilesi, 22, 36, 45, 49, 82, 104‐7,147,302,316‐17,  

               338, 344, 363‐65, 367  

     Ventura Havzası, 28, 74, 104‐7, 317, 363, 366,367,435  

          Camarillo fayı, 360, 362 

          Doğu Ventura Havzası, 342  
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   Javon Canyon fayı, 362  

   Long Canyon senklinali, 30, 32  

   Oak Ridge fayı, 30, 32, 34, 317, 342, 343,362, 365, 367  

          Red Mountain fayı, 34, 95, 97, 100, 148, 149, 367  

          San Cayetano fayı, 28, 317, 342, 343, 362, 367 

          Santa Clara senklinali, 345, 346‐47  

          Saugus formation, 30, 32  

          Ventura Avenue antiklinali, 34‐35, 95, 97, 98,148, 149,  

                    334. 340, 365  

          Ventura fayı, 360, 361  

          Ventura Nehri, 148, 149 

     Wallace Creek. Bkz.California,  

              San Andreas Fayı   

     White Wolf fayı, 1952 kırılma paterni, 186, 186  

     Whittier fayı. Bkz.California, Los Angeles Havzası 

     Whittier Narrows, 1987 depremi, 98‐99, 101, 317,335, 465  

     Wilshire fayı. Bkz. California, Los Angeles Havzası 

     Wrightwood, 127‐28 

          1812 depremi, 125  

     Yosemite Valley, 431‐32  

California Institute of Technology, veri toplaması, 195 

California Körfezi. Bkz. Meksika  

Camarillo fayı. Bkz. California, Ventura Havzası 

Camp Rock fayı. Bkz. California  

Cardrona fayı. Bkz.Yeni Zelanda  

Carnegie sırtı, 409, 413, 422  

Caroline levhası, 12  

Cascadia yitim zonu, 95, 96, 169, 184, 371, 372, 376‐78, 389, 400‐ 

          10, 420‐23, 428, 430, 433, 457. Ayrıca bkz. Canada,  

          Vancouver Island; Oregon; Washington; Kuzeybatı  

          Pasifik   

     Cascadia, 1700 paleodepremi, 404, 408, 422,436  

     Cascadia kanalı, 435‐36  

     heyelanlar, 430, 434  

     kabuk yapısı, 405, 420  

     Siletz arazisi, 402, 405  

Cezayir 

     ElAsnam, 1980 depremi, 301, 308, 334, 340,347, 348, 356‐57,  

               360, 363 

     gömülü bindirmeler, 465  

Chaman fayı. Bkz. Belucistan  

Chixoy‐Polochic fayı. Bkz.Guatemala  

Chugach‐St. Elias Fayları. Bkz.Alaska  

Cibuti, 252, 255, 276 

Cisim dalgası, 62 

     Kaynak parametrelerinin tahmini, 173  

Cleveland Hill fayı. Bkz.California  

Cocos Levhası, 72, 312‐13  

Colorado 

     Rangely Petrol Sahası, deprem tetiklemesi, 466 

     Rio Grande rifti. Bkz. Rio Grande rifti  

Colorado Levhası, 245, 260‐61  

Colorado Nehri. Ayrıca bkz. Arizona; California; Mexico 

     Imperial fayı, deltasında, 215, 221  

Columbia Nehri bazalt grubu, 324  

Copernicus, 451  

Coulomb kırılma kriteri, 20, 21‐22, 26, 28, 46, 48, 189, 334, 373.  

          Ayrıca bkz. Mohr yenilme zarfı 

County Dump fayı. Bkz. New Mexico  

Coyote Creek fayı. Bkz. California  

Cucamonga fayı. Bkz.California  

Çağ, 116‐17 

Çağlayanlar, 1812 New Madrid depreminde oluşan, 201‐3  

Çamur volkanı, 381, 415‐16  

Çarpışma zonu, 371, 383‐85, 389‐91, 398, 408, 470,421‐22 

Çek‐ayır havzası, 280  

Çekme kırığı, 348, 350, 360‐61  

Çentikler, kayma yönü belirteçleri, 196  

Çift sismik kuşak, 394, 395  

Çin, 144, 282 

     Altın Dağ Fayı, 168, 320‐22, 338, 364  

          iz geometrisinin eğim atımlı faylarla karşılaştırılması, 196 

          jeomorfik işareti, 216, 216 

          kenar bağlantılı doğrultu fayına örnek, 178 

          ötelenme, 216, 216  

     Beng Co, 1951 depremi, 184, 185  

     Beng Co fayı, 184, 785  

     Changma, 1932 depremi, 321, 334, 351, 354, 364 

     Çin Seddi, 280 

     Damxung fayı, 184, 185, 186, 188  

     Doğrultu fayları, 168, 177, 178‐79, 179‐80  

     Doğu Türkistan Provensi, 320  

     Dzungaria Havzası, 320‐22  

     Fuyun, 1931 depremi, kayması, 232 

     Fuyun fayı, 168 

          1931 depremi için kayma fonksiyonu, 232 

     Gulang, 1927 depremi, 321  

     Gulu grabeni, doğrultu fayları ile ilişkisi, 184, 185  

     Haiyuan, 1920 depremi, 447 

          karmaşık faylanma, 225  

     Haiyuan fayı, 768, 178, 320, 321, 338, 364 

     Helanshan fayı, 295‐96  

     Hongdong, 1303 depremi, 280  

     Honghe (Red River) fayı, 168, 177, 187, 187  

          büyük doğrultu atım ötelenmesi, 213  

          kenar bağlantılı doğrultu fayına örnek, 178 

          verev doğrultu atım bölümlenmesi, 186, 187 

     Huailai‐Zhuolu Havzası, 295, 298  

     Huashan, 296 

     Huaxian, 1556 depremi, 280, 445  

     İlk sismograf, 60  

     Jiali fayı, 168, 178  

     Junggar Havzası. Bkz.Çin, Dzungaria Havzası 

     Kaşgar, 1902 depremi, 320  

     Kunlun fayı, 168, 178, 775  

     Kuzey Çin, 12  

     Kuzey Çin Ovası, 261, 263  

     Linfen grabeni, 280  

     Longmenshan, 302, 320  

     Luhuo, 1973 depremi, oluşan sarplıklar, 219‐21, 220  

     Nanshan, 321, 322, 338, 364  

     Ordos Platosu, 249, 261, 263, 277, 280, 296,299 

     Pinglu, 1739 depremi, 280  

     Qaidam, 302, 320‐22  

     Qilianshan, 302, 320, 321‐22, 338, 347, 351,354, 364  

     Qinling Dağları, 296‐97  

     Red River fayı. Bkz. Çin, Honghe fayı  

     Shanxi grabeni, 452  

     Taihangshan, 261, 263  

     Taywan. Bkz.Taywan  

     Tangshan, 1975 depremi, 67, 68, 445 

     Tangshan fayı, jeomorfik işaretii, 216  

     Tanlu fayı, 168, 452 

          jeomorfik işareti, 216  

     Tarım Havzası, 320‐22 

     Tibet, 49, 256, 257, 277, 299, 304, 320‐21  

          Himalaya. Bkz.Himalaya  

          Karakurum Fayı. Bkz. Karakurum fayı  

          Weihe Havzası, 294‐97 

     Tiyanşan, 320‐27, 338, 340, 343, 362, 366 

     Xianshuihe fayı, sarplıklar, 219‐221, 220 

     Xiaojiang fayı, 168 

          kenar bağlantılı doğrultu fayına örnek, 178  

          Yangzi Nehri’nde büyük ötelenme, 177, 212  
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     Xinfengjiang Barajı, 1962 depremi, 467, 471 

     Yangzi Nehri, 12 

          ötelenmesi, 177, 212  

     Yanqing Havzası, 298  

     Yellow River, 125  

     Yinchuan basin, 280, 295  

     Yumushan, 321, 322 

          M.S. 180 depremi, 321  

     Yunnan Platosu, Honghe Fayı ile ilişki, 213  

Çok Uzun Taban Çizgisi Girşimölçeri (VLBI), 89‐90, 100, 102‐4,  

          112‐13, 391  

Çöküntü çukurluğu, 219  

Dağ arası sismik zonu, 261  

Dalga aşındırma sekisi. Bkz. Kıyıçizgisi açısı 

Dalga boyu, 61 

Dalga girişimi, yapıcı ve yıkıcı, 62  

Dalım, 25, 28 

Damxung fayı. Bkz. Çin  

Dauki fayı. Bkz. Hindistan 

Dayanım, nihai, 24  

Dayk, 107, 250 

     klastik, 52, 427, 435, 437, 439, 441, 442 

Dead Sea fayı (transform), 16, 168, 169, 175, 307. Ayrıca bkz.  

          İsrail; Lübnan; Suriye 

     paleosismisitesi, 442  

     Yammouneh sınırlayıcı kıvrımı, fayı, 307  

Deflasyon, 163  

Deformasyon cephesi (yığışım kamasının), 381, 381, 404‐5, 408,  

          430  

Değişkenmiş Mercalli şiddet cetveli, 71‐72, 458 

     Pakistan ve Afghnistan depremleri için, 175  

Dekolman, 82, 298‐99, 301, 304‐5, 307, 310‐11, 365‐66, 373,  

          381,397,418 

     doğrultu fayları ile ilişki, 196, 223  

Delme noktaları 

     örnek, 193, 240 

     örselenmesi, 192 

     ötelenmesi, 192 

     üç boyutlu paleosismik araştırmalarda, 240, 240‐41 

Demanyetizasyon, (at) ve termal, 121  

Denali fayı. Bkz. Alaska  

Denali Fayı için Sayısal Kot Modeli (DEM), 211 

Dendrokronoloji, 125‐26, 128‐29, 137  

Denizaltı kanyonu, 139‐40, 435‐36  

Deniz ankrajı etkisi, 374‐375  

Denizel platform, Myanmar depremleri Sırasında ykselmiş,  

          176  

Deniz tabanı yayılması. Bkz. Yayılma merkezleri 

Denüdasyon, 133  

Deprem. Bkz. Münferit eyalet ve ülke altındaki listeler  

Deprem başlangıcı, 42, 46, 50‐51, 53, 58, 373 

Deprem döngüsü, 56, 57, 388 

     paleosismolojinin kullanımı, 229  

Deprem, İncil’de, 176  

Deprem horizonu. Bkz. Paleosismoloji  

Deprem, karakteristik. Bkz.Karakteristik deprem   

Depremlerde can kayıpları, 174, 445  

Depremlerin ikincil (tektonik olmayan) etkileri, 165, 229,. 427‐ 

          44. Ayrıca bkz. Sıvılaşma; Heyelan; Tsunami  

Deprem katmanı, 3  

Depremlerin kümelenmesi, 176, 242, 242, 298,300,363, 367  

Depremlerin zamansal kümelenmesi. Bkz. Depremlerin  

          kümelenmesi  

Deprem momenti (Mo), 70‐71, 453  

Deprem mühendisliği, 64, 448 

Deprem odak mekanizması, 49, 66‐68, 107, 466 

     sırt‐sırt transform fayları, 169‐70  

     çift kuvvet modeli, 28, 66‐68  

     tek kuvvet modeli, 67  

Deprem örnekleri 

     Borah Peak (Idaho), 1983 depremi, 261‐69  

    Coalinga (California), 1983 depremi, 333‐35  

     Corinth (Yunanistan), 1981 depremi, 269‐74  

     Edgecumbe (Yeni Zelanda), 1987 depremi, 273‐80  

     Imperial Valley (California), 1979 depremi, 221‐25  

     Landers (California), 1992 depremi, 225‐29  

     Meckering (Avustralya), 1968 depremi, 335‐36  

     San Fernando (California), 1971 depremi, 328‐32 

     Spitak (Ermenistan), 1988 depremi, 332‐34  

Deprem segmenti, 282. Ayrıca bkz. Fay segmentasyonu  

Deprem tahmini, 447, 448  

Dereceli akarsu, 139, 148 

Dereceli tabakalanma, 435 

Derin arakesit, 210. Ayrıca bkz. Fay, transform  

Derin deniz hendeği, 11‐12  

Derin odaklı depremler, 372, 373  

Deşti‐Beyaz fayı. Bkz. İran  

Deterministik deprem tehlike analizi, 450‐54          

Devir,116‐17  

Devrik kıvrım. Bkz. Kıvrım  

Dışmerkez, 59, 64  

Dış yükselim, 375‐76, 378  

Difüzyon denklemi, 141, 143‐44  

Difüzyon, tane sınırı, 25, 50, 53  

Digdig fayı. Bkz. Filipinler 

Dilatasyon (çekme tipi) ilk hareket, 66‐68  

Dinamik rekristalizasyon, 53  

Dinamik sürtünme. Bkz. Sürtünme 

Diri ve ölü faylar, 4, 449  

Dislokasyon, kenar (Mod II), vida tipi (Mod III), 21 

Dislokasyon modeli, 99‐101  

Dixie Valley fayı. Bkz. Nevada  

Diyapir, 235. Ayrıca bkz. Paleosismoloji  

Doğal seddeler, deformasyonu, 203  

Doğrultu atımlı fay. Bkz. Fay 

Doğrultu atımlı fayda sıçrama, 198, 201, 203‐5, 

          205‐6, 229. Ayrıca bkz. Sıçrama 

Doğrultu fayları boyunca sarplıkların  

          makaslama göstermesi, 219‐21, 220  

Doğu Afrika Rifti. Bkz.Afrika  

Doğu Afrika Rifti, 249, 252, 277, 299  

Doğu Anadolu Fayı. Bkz. Türkiye  

Doğu California Makaslama Zonu. Bkz. California  

Doğu Pasifik Yükselimi, 11, 169  

Dolgulu kama, 295‐97  

Dominik Cumhuriyeti 

     Septentrional fayı, 168  

Doruneh fayı. Bkz. İran  

Doygunluk, magnitüdde, 70   

Dönme kutbu, 172, 175, 183 

Dönüştürülmüş enine kesitler, 34, 35‐36, 465  

Dörtkenar, 89‐90  

Duraylı kayma, 373, 378  

Düğüm düzlemi, 66‐68  

Düzeçleme, 89, 93‐100, 402  

Düzleşmiş yitim zonu, 411‐13  

Ege Denizi, 144, 253, 255, 256, 261, 282, 292‐93, 299, 374  

Eğrisellik yarıçapı. Bkz. Kıvrım  

Eklem, 25, 27, 40, 431  

Eksenel yüzey. Bkz. Kıvrım 

Ekstansometre, 92  

Ekvador 

     Guayaquil Körfezi, 249  

     Inter‐Andean depresyonu, 302  
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     Pallatanga Fayı, 140, 168, 308, 411 

     Subandean Cordillera. Bkz.Subandean Cordillera  

Elastisite, 18, 24 

     modülü, 17 

Elastik birim deformasyon, 56, 59  

Elastik dalgalar, 60‐63  

Elastik sekme teorisi, 88, 112, 459  

Elastik sınır, 24  

Elektron kapanları, 133 

Elektron mesafe ölçeri (EDM), 93  

Elektron spin rezonansı, 135  

Elmore Ranch Fayı. Bkz. California  

El Pilar fayı. Bkz.Venezuela  

El Tigre fayı. Bkz.Venezuela  

Elüviyasyon, 161  

Emerson fayı. Bkz. California  

Emniyetli kapatma depremi (SSE), 452 

Emperor Denizdağları Zinciri, 395  

Endonezya, 10  

     Aru trough, 311  

     Borneo, 12  

     Flores, 1992 depremi, 308  

     Great Sumatran fayı, 168 364. Ayrıca bkz. Endonezya,  

               Sumatra  

          büyük jeomorfik ötelenmeler, 213, 215  

          verev yakınsamadaki rolü, 168, 183‐83, 782  

     Java, alta dalım, 183  

     Java‐Sumatra yitim zonu, 303, 371, 421  

     Maninjou tüfü, Great Sumatran fayı ile ötelenme, 213,275  

     Maninjou volkanı, çökellerin Great Sumatran fayı ile  

               ötelenmesi, 213, 275  

     Sianok Nehri, Great Sumatran fayı ile ötelenmesi, 213,  

              273  

     Sorong fayı, 168  

     Sumatra, 302, 364, 374. Ayrıca bkz. Endonezya, Great  

               Sumatran fayı  

          1943 depremi, 183  

          yitim zonu, Great Sumatran fayı ile ilişkisi, 167, 183  

     Tapanuli, 1892 depremi, 88, 167, 183  

     Timor, 419  

Enine (S) dalga, 60‐62, 64  

ʺEn kötü durumʺ depremi, 450 

Eriha depremi, M.Ö. l6. yüzyıl, 175  

Ermenistan 

     Pambak‐Sevan fayı, 332  

     Spitak, 1988 depremi, 323, 328, 331‐32,333‐34, 347, 345,364 

ERS‐1 uydusu, 105, 110  

Eşlenik Riedel kesmesi, 187, 189, 192. Ayrıca bkz. Riedel shear  

Eşsismik, 71‐73, 307 

     kırılma yerinde kısıtlamalar, 176  

Eşsismik ötelenmeleri ölçüm tekniği, 192‐95  

Eşsismik sübsidans, 400‐401, 404‐5, 414, 420‐21, 423, 435. Ayrıca  

          bkz. Faylar, doğrultu atım 

Eşsismik yükselim, 369, 371, 385, 388, 400‐401, 402, 416‐17,419‐ 

          21, 423. Ayrıca bkz. Doğrultu fayları 

Euler kutbu, Orta Asya blokları için, 180  

Eureka Peak fayı. Bkz. California  

Evaporit, 130, 305, 307  

Explorer Levhası, 400, 407  

Explorer Sırtı, 169 

Fairweather fayı. Bkz. Alaska 

Farallon Levhası, 400 

Fas 

     Agadir, I960 depremi, 448  

Fay, 25‐29. Ayrıca bkz. Münferit fay adları 

     bindirme, 26, 27, 36‐37. 40, 98, 267, 298, 301, 378, 387, 418.  

          Ayrıca bkz. boyunca cepheler ve süreksizlikler, 285‐86 

     boyunca makaslama, 219, 220  

     doğrultu atımlı faylar, 169, 178‐79, 184‐86, 185, 187‐88, 195‐ 

              97, 229  

     doğrultu boyunca aradaki mesafe, 275‐77, 280  

     doğrultu fayı 167‐244. Ayrıca bkz. Fay, transform 

          arazisi, 209‐21  

          bölgesel yapısı, 195‐209 

          burulması, Bkz. Burulma 

          büyük jeomorfik ötelenmeler, 211‐13, 211‐212, 214‐15  

          çarpışma ortamlarında, 176‐83 

          dağılımı, 168  

          deprem örnekleri, 221‐229 

          eşsismik yapılar, 186‐209 

          evrimi, 221  

          fay kırılmasının kademeli yapısı, 186‐92, 189‐92 

          fleksürel kayma, 344, 345‐46, 347, 360, 363 

          genişleme ortamlarında, 185, 186, 187, 188  

          geometrik düzensizlikler, 195‐209  

          hendeğe paralel, 168‐69, 770, 180‐83, 182 

          jeolojik konumu, 169, 770  

          jeomorfik görünümü, 209‐21  

          kenar bağlantılı, 168, 176‐79, 778‐80       

          kıta içi, 184‐86, 184‐86 

          kırılma paternleri, 186‐95  

          kuazi saf kesme bölgelerinde, 179‐80, 181  

          küresel haritası, 168 

          normal faylarla ilişkisi. Bkz. Fay, normal  

          ortamları, 168, 169‐86  

          ortogonal kırılmalar, 206‐9, 208‐9 

          ötelenmenin ölçülmesi, 192‐95, 193‐95 

          paleosismolojisi, 229‐43  

          paralel kırılmalar, 205‐9, 207‐8 

          sıçramalar, 198‐204, 198‐204 

          sınıflaması, 167‐69, 770 

          terminolojisi, 167‐169                   

          ters faylarla ilişkisi. Bkz. Fay, ters 

          trans‐çekme, 185, 203‐5  

          transform fayları, 169‐76. Ayrıca bkz. Fay, transform                         

          transpresyon, 203‐5, 206        

     eğilme momenti, 345, 346‐47, 348, 351, 352, 354. 360, 367‐63 

     fay zonu özellikleri, 288‐92  

     fleksürel kayma, 344, 345‐46, 347, 360, 363 

     gömülü. Bkz. Gömülü fay 

     harita paternleri, 281‐86  

     hendek kazılarında görünümü, 293‐97 

     kayma hızları ve deprem tekrarlanma aralıkları, 295‐98  

     kıta içi rift zonlarında, 257‐61  

     kıvrımlarla ilgili, 287‐88. Ayrıca bkz. Kıvrım 

     levha tektoniğinde, 250  

     listrik, 287, 288, 300, 420 

     magmatizma ile ilişkili, 259‐253  

     normal, 26‐27, 59, 249‐300, 410, 426 

     okyanusal transform fay zonunda, 210 

     paleosismolojisi, 141‐43, 293‐97  

     sıcak noktalarda, 250‐53. Ayrıca bkz. Sıcak nokta 

     segmentasyon, 282, 285‐87  

     sıçramalar, 281‐87  

     taban bloğu, 25‐26, 51, 301 

     tavan bloğu, 25‐26, 28‐29, 278‐288, 292, 301, 347, 356 

     tektonik jeomorfolojisi, 140‐41, 291‐94 

     ters, 26, 30, 101, 301‐68  

          bindirme fayı, 26‐27, 36‐37, 40, 98, 267, 298, 301, 378, 387,  

                    418. Ayrıca bkz.Dekolman 

          doğrultu fayları ile bölümlenme. Bkz.  Kayma   

                    bölümlenmesi 

          doğrultu fayları ile ilişkisi, 169, 174, 176‐78, 184‐86, 186,  

                    195‐97, 205, 314‐24  
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          doğrultuyu kesen faylanma göçü, 340‐43  

          geri bindirme, 350‐51  

          gerilme alanı ile ilişkisi, 301, 303 

          harita paternleri, 336‐40. Ayrıca bkz. Kıvrım ve bindirme  

                    kuşağı; Havza ve Silsile Provensi 

          hendek kazılarında görünümü, 352‐53, 355‐63 

          imbrike ters fay, 307, 338 

          kayma hızları ve deprem tekrarlanma aralıkları, 341‐64  

          kıta kalkanı bölgelerinde, 325‐28, 335‐36 

          kıvrımlarla ilişkisi, 344‐48. Ayrıca bkz. Kıvrım 

          segmentatsyonu, 342‐44. Ayrıca bkz. Yanal rampa 

          tektonik jeomorfolojisi, 347‐55  

          tektonik konumu, 302‐28. Ayrıca bkz. kalın kabuklu  

                    tektonik; ince kabuklu tektonik  

          terminolojisi, 301  

     transform, 13, 768, 169, 770, 174‐76, 252, 378 

          hendek‐hendek, 768, 770, 171‐74  

          jeomorfik görünümü, 210, 211 

          jeomorfik görünümü, 209  

          Kane fayı (transform), 168  

          Mendocino kırık zonu, 403, 408, 410  

          sırt‐hendek, 768, 169, 770, 174‐76  

          sırt‐sırt, 768, 169‐71. 170 

          tanımı, 167‐69  

     verev kayma, 280‐81  

     yarık kümelerinde, 250‐52. Ayrıca bkz. Gja  

     yay arkası havzalarda, 253‐56. Ayrıca bkz. Yay arkası havza 

     yayılma merkezlerinde, 249‐52. Ayrıca bkz. Yayılma  

               merkezleri 

          doğrultu fayı ile ilişki. Bkz. Fay, ters  

          sekans dışı bindirme, 343  

Fay dolgusu, 49, 50, 51,52  

Fay eğilme momenti, 345, 346‐47, 348, 351‐52, 354, 360, 361‐63  

Fay eğilmesi kıvrımı. Bkz. Kıvrım  

Fay eğimi, 298‐99  

Fay haritaları, 449  

Fay izi, 25  

Fay kayma hızı, 295‐98, 300, 361‐64, 450, 459‐63 

     Chaman fayında, 174 

     Coyote Creek fayında, 200 

     Great Sumatran fayında, 182, 183, 213 

     Orta Tektonik Hat’ta, 181 

     okyanusal transform faylarında deprem boyutuyla ilişkisi,  

               171 

     Orta Asya doğrultu faylarında, 179  

     San Andreas fayında, 217‐19 

     sismik tehlike değerlendirmesinde, 450, 459‐63 

Fay kayması, 25 

Fay kırılması 

     birincil, ikincil, uyumlu, 286, 299  

     oluşurken gözlenen, 4 

Fay kripi, 9, 12, 56, 85, 89, 92, 465  

     1979 Imperial Valley depreminde, 223, 223,243  

     1966 Parkfield depreminde, 201  

     1987 Superstition Hills depreminde, 231‐32  

Fay sarplığı, 140‐44, 164, 245‐46, 277, 289‐91, 294.  

          Ayrıca bkz. Sarplık; Jeomorfoloji; Arazi şekli; 

          Paleosismoloji 

Fay segmentasyonu, 282, 285‐87, 291, 299, 342, 343‐44,  

          396‐97, 409, 417, 419‐20, 422‐23, 452‐54, 458‐61,  

          463, 466  

Fay sübap davranışı, 57  

Fay ucu, 33, 34, 37  

Fay uzunluğu, 453‐54  

Fay yayılma kıvrımı. Bkz. Kıvrım  

Fay yerdeğiştirmesi, 453‐54  

Fay zikzakı, 291  

Faz, dalga, 62 

Feldispat, 9, 54, 57 

     plastisitesi, 373 

Fiji fayı (transform), 11, 13, 168, 169  

Filipin Denizi, 12  

Filipin Denizi levhası, 12, 174, 179‐82, 379‐80, 382‐85, 388,  

          390, 421  

Filipin fayı. Bkz. Filipinler 

Filipinler, 417 

     Digdig fayı, 182 

     Filipin fayı, 168, 243, 364 

          Verev yakınsamada rolü, 182, 182 

     Luzon, kuzeybatı, 419 

     Luzon hendeği, 182, 182 

     Manila yitim zonu, 372, 418 

     Merkezî Luzon, 1990 depremi, 182, 182 

     Mindanao hendeği, 182, 782 

     Ragay Körfezi, 1973 depremi, 182  

Filipin yitim zonu, 372, 421  

Filistin, 6, 16  

Finlandiya. Bkz. İskandinavya 

Fisür. Ayrıca bkz. Paleosismoloji, fisürler 

     doğrultu atımlı kırılma zonlarında, 174, 192, 206,219 

     volkanik, 180  

FitzRoy, Kaptan, 369‐70  

Fizyon izi yaşlandırması, 126, 133, 138  

Fleksürel kayma kıvrımlanamsı. Bkz. Kıvrım  

Fosiller, 116‐17, 121‐22, 124, 369  

Fransa 

     Massif Central, 122, 425  

Frekans, dalga, 62 

Fuyun fayı. Bkz. Çin 

Gabro, 372 

Gana 

     Akasombo Barajı, 1964 depremi, 471  

Gaping kırığı. Bkz. Gja  

Garlock fayı. Bkz.California  

Gelgitler, 89, 103  

Geliş açısı ve yansıma, 62  

Genlik, dalga, 61  

Geri bindirme. Bkz. Fay, ters. 

Gerilme, 17‐21, 18, 23  

Gerilme düşüşü, 55, 57  

Gerilme haritası, 110, 777‐72  

Gerilme korozyon kırılması, 24  

Gevrek‐plastik (gevrek‐sünek) geçişi 

          47‐49, 56‐58, 366‐67, 372, 373 

     Great Sumatran fayı boyunca, 183  

     okyanusal transform fayları boyunca, 171 

Gevrek yenilme, 20, 24‐25, 46, 48, 51, 54, 299, 327‐28, 366, 36 

Ghazaband fayı. Bkz. Pakistan  

Girişim ölçer, 92  

Gja, 250‐52, 276  

Gomura fayı. Bkz. Japonya  

Gorda deformasyon zonu, 168, 184, 184.  

          Ayrıca bkz. California, Gorda levhası  

Gorda levhası, 400, 403, 407‐8, 410, 421  

     1980 depremi, 184, 184 

     parçalanması, 184, 184  

Gorda sırtı, doğuda doğrultu atım deformasyonu, 184  

Gömülü bindirme. Bkz. Gömülü fay 

Gömülü fay, 29, 34‐36, 38‐39, 82, 99, 101, 287‐88, 301, 312, 315,  

          333‐35, 338, 363‐65 

Görünür ortalama kalış zamanı (AMRT) radyokarbon 

yaşlandırması. Bkz.Jeokronoloji.  

Graben, 59, 250, 271, 274, 277, 287, 291, 348. Ayrıca bkz.  

          Yarı graben 
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     doğrultu fayı ile ilişkisi, 184‐86, 185, 198‐201, 199‐200,  

           202, 222‐23, 223, 236, 243  

     eşsismik, 198‐200, 199‐200, 201‐2, 223‐23, 223,236,243  

     gravite grabeni, 291, 292  

Grand Canyon (Colorado Nehri), 245 

Granit, 9, 46‐47, 55, 57, 58 

Gravite, 95 

Gravite grabeni. Bkz. Graben 

Great Basin. Bkz. Havza ve Sİlsile Provensi 

Great Sumatran fayı. Bkz. Endonezya 

Griffith kırığı, 21, 51  

Grovak, 156, 158 

Grönland, 117, 153, 155  

Guam, 1993 depremi, 420  

Guatamala 

     1976 depremi, fay kırılmasının kademeli karakteri, 189 

     Chixoy‐Polochic fayı, 768 

     Motaglia fayı, 168, 243 

          Kademeli kırılma patterni, 189 

Gutenberg ve Richter tekrarlanma ilişkisi, 454‐58 

Güneş/ay tutulması, 125  

Güney Amerika, 10‐11, 12, 169 

     hendeği ‐ yitim zonu üstünde paralel doğrultu fayları, 183  

Güney Bismarck levhası, 311        

Güney Carolina 

     Charleston, 1886 depremi, 441 ‐42,        

     Monticello Rezervuarı, depremleri, 467  

Güney Çin Denizi, 417‐18  

Güneydoğu Asya levhası, 176, 777, 182‐83, 

Gürcistan 

     Racha, 1991 depremi, 323, 335, 363, 365  

Haiti 

     Septentrional fayı, 768  

Haiyuan fayı. Bkz. Çin  

Harden indeksi (zeminler), 162 

Hawaii, 14, 249, 252‐53, 298 

     1868 depremi, 253 

     Kalapana, 1975 depremi, 253 

     Kilauea, 253, 276 

     Mauna Loa, 253 

Hawkdun fayı. Bkz.Yeni Zelanda  

Hayward fayı. Bkz. California  

Hazar Denizi, 321, 323 

Helanshan fayı. Bkz. Çin  

Hellenic yitim zonu, 255, 256, 372, 420  

Helmand bloğu, 415‐16  

Hendek (kazı). Bkz. Paleosismoloji         

Hendek‐hendek transform fayı. Bkz. Fay, transform                              

Hendek, levha sınırı, 372, 373, 376  

Hendek‐paralel doğrultu fayı. Bkz. Fay, doğrultu atımlı 

Heyelan, 16, 59, 140, 165, 392, 393, 425‐35, 447, 449  

     denizaltı heyelanları, 428‐29, 430, 433‐36, 443  

     deprem büyüklüğü ile ilişkisi, 428, 431  

     deprem şiddeti ile ilişkisi, 431  

     jeoteknik analizi, 434‐35, 443‐44  

     sınıflaması, 427‐33  

     Son görünüş referans düzeyi (LAD), 124  

     yaşlandırılması, 433‐34  

Heyelanların jeoteknik analizi, 434‐35, 443‐44 

Hız güçlenmesi ve zayıflaması, 49, 50, 51‐52, 373  

Hidrolik çatlatma, 108‐9, 112  

Hidrolitik zayıflama, 24, 46, 53  

Hidrostatik basınç, 17, 22  

Hidrotermal aktivite, 50, 51‐52  

Hikurangi yitim zonu. Bkz. Yeni Zelanda  

Himalaya, 148, 149, 256‐57, 303‐4, 305, 320, 338, 367, 414, 422 

     Alt Himalayalar, 303, 338, 364‐65  

     Ana Sınır Bindirmesi, 303‐4, 338‐39, 344 

     Büyük Himalayalar, 305, 365‐66 

     Chaman fayı ile ilişkisi, 174, 176 

     Himalaya Cephe fayı, 302, 303, 338, 339, 343,365 

     Küçük Himalayalar, 304‐5, 365 

     Main Central bindirmesi, 303‐4 

Hindistan, 12, 179, 303‐4 

     Asam‐Shillong Platosu, 1897 depremi, 88, 304 

     Assam, 1950 depremi, 304 

     Bihar‐Nepal, 1934 depremi, 3,04, 344 

     Darjeeling dağ etekleri, 148, 149 

     Dauki fayı, 304 

     Delhi‐Hardwar sırtı, 344 

     Doon Vadisi, 339 

     Gang Ovası, 304‐5, 338 

     Gömülü bindirmeler, 465 

     Himalaya. Bkz.Himalaya 

     Janauri antiklinali, 365 

     Kangra, 1905 depremi, 88, 304, 344, 365 

     Karakurum fayı. Bkz. Karakurum fayı  

     Kinnersani Barak‐jı, 1969 depremi, 471  

     Koyna Dam, 1967 depremi, 467, 470‐71  

     Latur, 1993 depremi, 325‐26  

     Rann of Cutch, 1819 depremi, 3, 114  

Hint‐Asya çarpışması, 178‐79, 179‐80 

     doğrultu faylarının gelişimi, 221  

Hint levhası, 12, 303‐4, 320, 415 

     yanal sınırları, 174, 175, 176, 777, 182, 183. Ayrıca bkz.  

               Avustralya levhası  

Hint Okyanusu, 118 

     1942 depremi, 171  

Holosen çağı, 116, 122, 152‐53  

Homestead Valley fayı. Bkz. California  

Honghe (Red River) fayı. Bkz. Çin  

Honshu. Bkz. Japonya  

Hooke modeli, 24, 25 

Hooke yasası, 24. Ayrıca bkz. Elastisite 

Hope fayı. Bkz.Yeni Zelanda 

Hosgri fayı. Bkz. California  

Hunter Mountain fayı. Bkz. California, 

          Panamint Valley  

Huygen ilkesi, 62  

Idaho 

     Bonneville Gölü. Bkz. Utah 

     Borah Peak, 1983 depremi, 4, 141, 142, 261, 263‐69, 273‐74,  

               277, 287,293, 296, 298, 344, 426, 457 

     McCall, 158 

     sismik zonlama, 457 

     Snake River Ovası, 14, 259‐60, 263  

Idaho‐Wyoming bindirme kuşağı, 308  

Imperial Fayı and Vadisi. Bkz. California  

Indiana 

     Wabash Nehri paleosismik bölgesi. Bkz. 

               Wabash Nehri 

Indoburman Silsilesi. Bkz. Myanmar  

Indo‐Çin, 12 

Indo‐Gangetic düzlüğü. Bkz.Hindistan, Ganj Ovası 

Indus kenet kuşağı, 303, 304  

Indus Nehri, 335 

     Karakurum fayı ile ötelenmesi, 212  

Irak 

     Zagros Dağları. Bkz. İran  

Irpinia fayı. Bkz. İtalya  

Isı akışı, 364, 373, 392  

İçmerkez, 64 

     1979 Imperial Valley depremi, 222‐23, 224 

      1992 Landers depremi, 225 
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     kayma hızı dağılımı ile ilişki, 204, 224, 225 

      okyanusal transform fayları, 170‐1 

İçsel sürtünme açısı, 21  

İkincil dalga. Bkz. Enine dalga 

İlk görünüş düzlemi (FAD), 124  

İlk hareket. Bkz. Deprem odak mekanizmaları 

İlksel bindirme, 381 

İlüviyasyon, 161  

İmbrike bindirme fayı. Bkz. Fay, ters 

İnce kabuklu tektonik, 301, 308, 311, 338, 364‐66  

İran, 323 

     Alborz Dağları, 302, 323, 364  

     Deşti Beyaz, 1968 depremi, kademeli kırılma paterni,  

               187, 189, 752 

     Deşti Beyaz fayı, 168 

     Doruneh fayı, 323 

     Ferdows, 1947 ve 1968 depremleri, 323 

     Gömülü bindirmeler, 465  

     Horasan, 302 

     Kopet Dağı fayı. Bkz. Türkmenistan 

     Main Recent fayı, 178, 305‐6  

     Main Zagros bindirmesi, 305‐7  

     Makran bölgesi. Bkz. Makran bölgesi 

     Makran kıyısı boyunca levha yakınsaması, 174 

     Rudbar‐Tarom, 1990 depremi, 323, 364 

     Rudbar‐Tarom fayı, 168 

     Shotori Silsilesi, 323 

     Sistan süturu, 415‐16 

     Tabas‐e‐Golshan, 1978 depremi, 301, 323, 332,344, 347 

     Zagros Dağları, 16, 303, 305, 306‐7, 310,321,323,344,365, 367,  

               392, 414‐15 

İri çakıl akması, 50, 53. Bkz. Difüzyon 

İskoçya, 327 

İsrail 

     Eriha depremi, M.Ö. l6. yüzyıl, 175  

     Ölü Deniz fayı. Bkz. Ölü Deniz fayı 

İsveç. Bkz. İskandinavya 

İsviçre 

     Laghetti bölgesi, Ticino, 55  

İşletme tabanlı deprem(OBE), 452  

İtalya 

     Apeninler, 249, 256, 293, 296, 298‐99 

     Aspromonte masifi, 425‐26 

     Avezzano, 1915 depremi, 256, 293 

     Calabria, 292‐93 

          1783 depremi, 425‐26 

     Calabrian sırtı, 435 

     Friuli, 1976 depremi, 85 

     Irpinia, 1980 depremi, 256 

     Irpinia fayı, 458 

     Messina, Boğazı, 425  

          1908 depremi, 287 

     Po Ovası, 302, 303 

     Sicilya, 303, 425 

     sismik zonlaması, 447‐58 

     volkanik yayı, 253 

     Vrica, 116  

İvme kütle spektrometresi, 126‐27, 135     

İvme. Bkz. Kuvvetli hareket ivme ölçeri 

İzlanda, 249‐52 

     volkanizma, aktif, 67  

İzostazi, 9 

     izostatik sekme, 153‐55  

İzu Yarımadası. Bkz. Japonya  

İzu‐Bonin hendeği, Sagami çukuru ile ilişki, 174 

İzu‐Bonin volkanik yayı, doğrultu fayları, 180 

Japonya,114‐15 

     841 depremi. Bkz. Japonya, Izu Yarımadası 

     aktif doğrultu atım faylanması, 181, 209, 212 

     Atotsugawa fayı, 122 

     Biwa Gölü, 364 

     Boso Yarımadası, 157, 389‐90, 420 

     Chubu,387‐88 

     Fossa Magna, 391 

     Fuji, Mt., 383, 385, 421 

     Fuji Nehri, 381 

     Fulcui, 1948 depremi, 115 

     Genroku, 1703 depremi, 157, 389‐90 

     Gomura fayı, ortogonal fay kırılmasına  

               örnek, 206‐7, 209  

     Güneybatı Japonya yitim zonu. Bkz. Nankai 

     Hokkaido‐Nansei‐oki, 1993 depremi, 313  

     Honshu, kuzey, 312‐13, 337‐38, 344, 361, 363, 365  

     Hyogoken‐Nanbu (Kobe), 1995 depremi, 115,180, 181, 324,  

               382, 445  

     Hyuga havzası, 387 

     Ishikari Lowland (Hokkaido), 314  

     Itoigawa‐Shizuoka Tektonik Hattı, 314, 391  

     İzu çarpışma zonu, 383, 385, 387, 389‐90, 421  

     İzu Yarımadası, 379, 385, 389‐90, 397, 421‐22 

          841 depremi, 180  

          Kita‐İzu, 1930 depremi 

               karmaşık faylanma, 209, 225 

               ortogonal fay kırılmaları, 207 

               yay‐kıta çarpışma yeri, 180  

     Izu‐Bonin yitim zonu, 372, 374, 380, 383‐84, 391  

     Japon Alpleri, 383, 385, 397  

     Japon Denizi. Bkz. Japon Denizi 

     Kanto, 1923 depremi, 174, 386, 389‐91  

     Keicho‐Kinki, 1596 depremi, 115, 181  

     Kii Yarımadası, 387, 389, 420  

     Kinki üçgeni, 302, 323‐24, 337‐38, 340, 361, 365, 382‐84  

     Kita‐İzu, 1930 depremi. Bkz. İzu Yarımadası 

     Kita‐İzu fayı, 180  

     Kobe, 1995 depremi. Bkz. Japon, Hyogoken‐Nanbu, 1995  

               depremi  

     Kuzeydoğu Japonya yitim zone, 371, 372, 374, 376‐77, 379‐ 

               80, 391‐95, 423, 428  

     Kyushu, 114,253,256,299,387  

     Mino‐Owari, 1891 depremi. Bkz. Japonya, Nobi, 1891  

               depremi  

     Nankai 

          1498 Meio depremi, 381‐87, 423  

          1605 Keicho depremi, 386‐87, 423  

          1707 Hoei depremi, 386‐87, 389‐90, 420‐23  

          1854 Ansei depremleri, 114, 386‐90, 421‐23  

          1944 Tonankai depremi, 89, 385‐88, 408, 421‐22  

          1946 Nankaido depremi, 89, 385‐89, 408, 422‐23  

          yitim zonu, 371‐72, 376, 378‐91, 405, 421‐23  

     Nara basin, 324, 361, 383  

     Niigata, 1964 depremi, 71, 313‐14, 315 

     Niigata kıvrım kuşağı, 302, 312‐13, 315, 391  

     Nobi (Mino‐Owari), 1891 depremi, 3, 88, 114‐15, 167,179‐80,  

               181  

          karmaşık faylanma, 225, 243  

          köstebek izi yapıları, 191  

     Odawara bölgesi, 389‐90  

     Off‐Boso, 1975 depremi, 394  

     Okinawa çukuru, 253, 380, 418  

     Orta Tektonik Hat, 168, 181, 181, 256, 384,393  

     Osaka düzlüğü, 324, 383  

     Rikuu, 1896 depremi, 301, 313, 332, 337, 340‐42, 344, 358,     

               359‐60, 361 

     Rokko Dağları, 324  
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     Ryukyu yitim zonu, 256, 261, 372, 379‐82, 386‐87, 418‐19  

     Sagami çukuru, 174, 380, 383‐85, 390, 392, 421  

          bölümlenmemiş verev kaymaya örnek, 183 

          hendek‐hendek transformuna örnek, 174  

     Sanriku, 1933 depremi, 277, 280, 391, 394 

     Seto İç Denizi, 382  

     Setouchi makaslama zonu, 382  

     Shikoku, 387‐88, 420  

     Shikoku havzası, 379, 381, 383, 385, 388  

     Shimanto kuşağı, 381  

     Shinano Nehri, 346, 352, 355  

     Suruga çukuru, 383‐85, 390, 421  

     Tango, 1927 depremi, 67, 89, 180, 181  

               orhogonal kırılmaya örnek, 206‐7, 209 

     Tohoku bölgesi, 394  

     Tokachi‐old, 1968 depremi, 86, 87, 394 

     Tokai sismik boşluğu, 386‐87, 390, 421  

     Tsunami, 1960 Şili depreminden, 86  

     Yamada fayı, ortogonal fay kırılmasına örnek, 206‐7, 209  

     Zenisu sırtı, 385, 421  

Japon Denizi, 179, 312, 379, 391 

     1983 depremi, 85, 115, 442‐43  

     açılıp kapanması, 179  

Japonya hendeği, Sagami çukuru ile ilişkisi, 174  

Jaramillo Manyetik Subkronu, 120, 121  

Java. Bkz. Endonezya  

Javon Canyon fayı. Bkz. California, Ventura Havzası 

Jeodetik veri, kullanımı, 83, 454, 466  

Jeodezi 

     1891, 1892 ve 1906 depremleri sonrası gözlemler, 167, 183  

     1979 Imperial Valley depremi sonrası gözlemler, 222‐24,  

               229, 243  

     1992 Landers depremi sonrası gözlemler, 167, 183  

     nirengi noktası, 88‐90, 93‐95, 100, 268 

     taban çizgisi mesafesi, 702, 103, 113 

     tektonik, 81‐113, 335, 388, 391, 404, 406, 408,414 

          yakın alan, 92‐93, 702, 304  

          1857 Fort Tejon depreminde büyük ötelenmelerin teyidi,  

                    229  

     yakın alan, 92, 93, 102, 304  

Jeodimetre, 89, 93‐94  

Jeodolit, 89, 103 

Jeokronoloji 

     Amino asit rasemizasyonu, 136, 138  

     fizyon izi, Alpine fayı boyunca, 174  

     Great Sumatran fayının Ar‐Ar ile yaş tayini ,213 

     mostra yaşlandırması, 135‐36, 156 

     potasyum‐argon yaş tayini, 126, 130‐138 

     radyokarbon yaş tayini, 126‐29, 137, 153, 164, 433 

          Alpine fayında, 174 

          görünür ortalama kalış zamanı (AMRT) yaş tayini, 161 

          Great Sumatran fayında, 213  

          rezervuar düzeltmesi, 127, 436 

          San Andreas fayında, 217, 234, 236 

     uranyum serisi yaş tayini, 118‐19, 129, 137‐38, 153, 164  

          seküler denge, 129  

          Vanuatu mercanlarında, 419  

     uranyum trendi yaş tayini, 128, 130‐32  

Jeolojik ötelenme, 173  

Jeomorfoloji, 5, 139‐64, 291‐93. Ayrıca bkz. Arazi şekilleri 

     tektonik, 139‐64, 291‐93, 347, 349‐53  

Jeotermal gradyan, 42, 46‐47, 49  

     Ren bölgesi, graben, 59, 256, 299  

Jiali fayı. Bkz. Çin  

Johnson Valley fayı. Bkz. California  

Jordan bindirmesi. Bkz. Yeni Zelanda  

Jordan River, 16  

Joshua, Kitabı, 175  

Juan de Fuca levhası, 12, 400, 403‐4, 406‐7, 

          409, 421. Ayrıca bkz. Gorda levhası  

Juan de Fuca sırtı, 250, 403  

Juan Femandez sırtı, 409, 412‐13, 422  

Jura Dağları, 148  

Jura Devri, 121 

Kabuğun yüzmesi, 376  

Kabuk, 46, 48‐49, 55  

Kabuksal birim deformasyon. Bkz. Birim  

          deformasyon 

Kabul edilebilir risk, 450 

Kademeli kırık patterni, 348‐49, 351, 367. Ayrıca bkz. Sıçrama 

     çok sayıda deprem döngüsü ile gelişmesi, 189 

     doğrultu fayı kırılmasında, 186‐92, 189‐92 

     doğrultu fayları boyunca bölgesel patern, 203, 203‐4  

     paleosismik kazılarda, 233 

Kafkas Dağları, l6, 302, 315, 321,323, 365. Ayrıca bkz.  

          Ermenistan; Gürcistan 

Kaiapo fayı. Bkz. Yeni Zelanda 

Kalıcı manyetizasyon. Bkz. Manyetik terslenme zaman cetveli 

Kalkrit, 161  

Kalsiyum karbonat, 117, 122, 127, 130, 161, 162  

Kambriyen Periyodu, 116, 777  

Kamçatka. Bkz. Rusya 

Kanada, 153, 155 

     Cordillera, 308, 310  

     Grand Banks, 1929 heyelanı and depremi, 67, 435 

     Hope, British Columbia, heyelanı, 431, 443  

     Manic‐3 Rezervuarı (Quebec), 1975‐1976 

          depremleri, 467‐68, 469  

     Queen Charlotte Islands, 1949 depremi, 176 

     Queen Charlotte Islands fayı, 768, 169, 176, 395 

     Rocky Mountains. Bkz.Canada, Cordillera  

     Straits of Georgia, 402 

     Tadoussac Gölü, 435 

     Ungava (Quebec), 302, 325 

          1989 depremi, 326, 463  

     Vancouver Island, 400, 402‐3  

Kanat. Bkz. Kıvrım  

Kane fayı ve transformu. Bkz. Fay, transform  

Kaos teorisi, 472  

Kapalı depresyon, 219. Ayrıca bkz. Sırt‐transform  

          arakesitlerinde arazi şekilleri, 210  

Karakteristik deprem, 422‐23, 458‐59, 464 

     kanıt, 223‐25, 231‐32, 237, 243  

     karşı kanıt, 223‐25, 242, 242 

     paleosismolojinin kullanımı, 229 

Karakurum fayı, 140, 168 

     büyük ötelenmenin jeomorfik kanıtı, 212, 212 

    Hint‐Asya çarpışmasının kenar 

              bağlantılı fayı, 178, 779  

Karakurum Silsilesi, 49  

Karayib Levhası, 12, 253, 313 

     doğrultu atım fayları, 168, 221 

     doğrultu atım sınırları, 168, 169  

     Oriente Fayı, 168 

     Swan Fayı, 168 

Karşılıklı çizgisel vektör dipolü (CLVD), 67 

Kataklasis, 49, 50, 51, 58  

Kaya bloğu kayması, 428‐29  

Kaya çığı, 428, 431‐32  

Kaya düşmesi, 428, 431, 433  

Kaya kayması, 428, 431‐33 

Kaya sıkıştırması, 19, 20, 22 

Kaya slampı, 428‐29 

Kayma açığı, 363  
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Kayma bölümlenmesi, 312, 364, 367.  

          Ayrıca bkz. Verev yakınsama; Verev ıraksama 

Kayma çizikleri, 25, 26, 28‐29, 51, 52, 196, 290, 344  

Kayma, doğrultu boyunca, grafiği, 204, 209, 223‐24, 227, 232‐ 

          32, 242  

Kayma hızı. Bkz. Fay, kayma hızı 

Kayma vektörü 

     doğrultu fayları boyunca, 167, 170  

     fay izi geometrisine etkisi, 196  

     ölçümü, 192‐95, 193‐95, 243  

     saf doğrultu atımdan sapma, 165  

Kayma vektörü rezidüeli, 3 78  

Kayma yüzeyi, 52, 83‐85, 203, 223‐25, 224, 243  

Kazakistan, 319‐20 

     Talas‐Fergana fayı. Bkz. Kırgızistan  

Katı arası yapılar, 25                  

Kenar bağlantılı doğrultu fayı. Bkz. Fay, doğrultu fayı 

Kenar havzası. Bkz. Yay arkası havza 

Kentucky 

     New Madrid, 1811‐1812 depremleri. Bkz. New Madrid  

Kerguelen sıcak noktası, 14  

Kermadec yitim zonu, 253, 372, 375. 

          Ayrıca bkz. Tonga yitim zonu  

Kesik başlı kanal. Bkz. Arazi şekli 

Kesme dalgası. Bkz. Emine dalga 

Kesme dalgası ayrılması, 68, 69 

Kesme dalgası polarizasyonu. Bkz. Polarizasyon 

Kesme dayanımı, 18; maksimum, 19; basit, 90 

Kesme dayanımı, okyanusal transform faylarının, 171 

Kırgızistan, 320, 363 

     Chon‐Kemin, 1911 depremi, 332  

     Suusamyr, 1992 depremi, 334  

     Talas‐Fergana fayı, 168 

Kırık zonu. Bkz.Transform fayı  

Kırılma, dalga, 62  

Kıta, 9 

Kıta kenarı, aktif, 10 pasif, 10, 154  

Kıtasal kabuk, 47, 48, 55  

Kıvrım, 29‐35, 301, 332‐35 

     antiklinal, 29, 35, 40, 99, 305, 354, 356  

          çok sayıda depremin birikmesiyle, 221  

          Landers, 1992 depremi, kırılmayla ilişki, 206 

          paleosismik, doğrultu fayı boyunca, 233‐34, 233, 236 

     arka kanadı, 33‐34, 36‐39 

     asimetrik, 29 

     benzer kıvrım, 30 

     eğrisellik yarıçapı, 29 

     eksenel yüzey, 29‐30, 36‐40, 288 

     dekolman, 30, 31, 34 

     devrik, 29 

     fay eğilmesi, 30, 31, 33‐34, 36 

     fay yayılma, 30, 31, 33‐34, 36‐38 

     fleksürel kayma, 30, 301, 344, 347 

     temel bağlantılı sıkışma yapısı, 30‐31, 34 

     kanat, 29, 30 

     konsantrik, 30, 34 

     menteşe, 29 30, 344 

     monoklinal, 360 

     ön kanat ve arka kanat, 37, 38 

     paralel, 30, 344 

     pasif akma, 30 

     perdesi,34 

     silindirik, 29 

     senklinal, 29, 34, 40  

     simetrik, 29 

     sürükleme, 30, 31, 360 

     yuvarlanması, 287, 288, 300 

Kıvrım ve bindirme kuşağı, 301, 308‐11, 337‐40, 364‐65, 373  

Kıyı çizgisi açısı, 140, 150, 152‐55, 245 

Kızıl Deniz,16,169,175,252  

Kink bandı, 36. Ayrıca bkz. Kıvrım  

Kita‐İzu fayı, Bkz. Japonya  

Klivaj, 27, 40 

Kluz, 148  

Kohezyon, 19, 20, 21‐22, 25  

Kok, paleosismik çalışmalarda, 236. Ayrıca bkz. Jeokronoloji,  

          radyokarbon yaşlandırması 

Kokolitler, 124‐25  

Kolombiya, Bocono fayı, 168 

Kolombiya Levhası, 14, 324  

Kolüviyal kama, 140, 217, 236‐38, 237, 294‐97, 330, 358, 362.  

          Ayrıca bkz. Paleosismoloji; Arazi şekilleri 

Kolüvyon, 140, 288‐89, 293  

Kompaksiyon, 39  

Konsolidasyonlu‐drenajsız üç eksenli deneyi (CUTX), 434.  

          Ayrıca bkz. Jeoteknik analiz  

Kopet Dağı fayı. Bkz. Türkmenistan  

Kostarika, 312, 373, 363 

     Puerto Limon, 1991 depremi, 312, 313, 335,363  

Köstebek izi. Bkz. Arazi şekilleri 

Krater, paleosıvılaşma özelliği, 233, 234‐36, 235. Ayrıca bkz.  

         Paleosismoloji  

Kraton, 46‐48, 301  

Krip. Bkz. Fay kripi 

Kripmetre, 92  

Kristal arası kayma, 25, 53  

Kritik sıcaklık, 46‐48, 57, 377  

Kritik yenilme. Bkz. Coulomb kırılma kriteri 

Kula levhası, 396  

Kum fışkırması, 427, 435, 437, 441. Ayrıca bkz. Sıvılaşma;  

          Paleosismoloji  

Kum fışkrma krateri. Bkz. Sıvılaşma; Paleosismoloji  

Kum kaynaması, 442  

Kum krateri. Bkz. Sıvılaşma; Paleosismoloji  

Kumul, 338, 340, 344  

Kum volkanı. Bkz.Sıvılaşma; Paleosismoloji  

Kunlun fayı. Bkz. Çin  

Kuril yitim zonu, 371, 372, 375, 377, 379, 391‐95, 423  

Kuru tilt, 100, 702 

Kuvars, 46‐50, 53, 57, 377  

Kuvaterner, 5, 116, 117, 135, 152, 245  

     stratigrafisi, 5  

Kuvvetli hareket ivme ölçeri, 64, 427  

Kuvvetli yer hareketi verileri, inversiyonu, 

Kuyu kırılması, 109, 111, 112, 316‐17, 364 

Kuzey Amerika levhası, 10‐11, 12, 103‐4, 312, 316, 395, 397‐408,  

          410, 421  

     Pasifik levhası ile sınırı, 169, 182, 183  

Kuzey Anadoulu Fayı. Bkz. Türkiye  

Kuzeybatı Pasifik, 400‐410. Ayrıca bkz. 

          Cascadia yitim zonu; Canada,  

          Vancouver Adası; Oregon; Washington  

     Bridge of the Gods heyelanı, 443  

     Columbia Nehri, 95, 404, 435‐36  

     Highway 101 nirengileri. Pacific Kıyısı, 95, 96, 404, 406  

     Mazama külü, 435 

Kuzeydoğu Anadolu Bloğu. Bkz. Türkiye  

Kuzeydoğu Anadolu Fayı. Bkz. Türkiye  

Küçük Asya. Bkz.Türkiye 

Küresel Konumlama Sistemi (GPS), 83, 89, 90, 100, 103‐4,  

          112, 317, 363, 366, 454, 465  

     kalıcı GPS Jeodetik Dizisi (PGGA), 105, 108‐9 

     1857 Fort Tejon depremi ötelenmesinin teyidi, 229  

Kyaukkyan fayı. Bkz. Myanmar  
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Landers fayı. Bkz. California                      

Lau‐Havre yay arkası havza, 253‐54  

Lavigia fayı‐ Bkz. California  

Likenometri, 433  

Liquine‐Ofqui fayı. Bkz. Şili  

Listrik fay. Bkz. Fay  

Litosfer, 11, 42  

Litostatik basınç, 22, 24  

Love dalgası, 62  

Lös, 358  

Lut bloğu, 415‐16  

Luzon. Bkz. Filipinler 

Luzon hendeği. Bkz. Filipinler 

Lübnan 

     Bekaa Vadisi, 1202 depremi, 176  

     Bekaa Vadisi, 1759 depremi, 176  

     Ölü Deniz transform fayı. Bkz. Ölü Deniz fayı  

     Yammouneh fayı, neden olduğu tarihsel depremler,  

               Bkz. Ölü Deniz fayı  

Lüminesans yaş tayini, 133‐35, 138  

Nirengi noktası, 88‐90, 93‐95, 100, 268  

Orta America volkanik yayı, 253  

Oluklanma (fay düzlemi), 288, 289‐90 

Moloz akması, 436  

Moloz yamacı, 140, 141‐142 

Mısır 

     Aswan Barajı (Nasser Gölü), 1981  

               depremi, 467, 469, 471 

     Sina Yarımadası, 144  

Odak mekanizması. Bkz. Deprem odak mekanizması 

Odak. Bkz. İçmerkez 

Ön ülke havzası, 304, 311  

Öncü deprem, 274  

Ölü fay. Bkz. Diri ve ölü faylar 

Mira, 95 

Mantık ağacı, 463‐65  

Macquarie sırtı fayı. Bkz. Yeni Zelanda  

Mağma, 132 

Manyetik azalma, 120‐22  

Manyetik çıkıntılar, 122  

Manyetik eğim, 120  

Manyetik terslenme zaman cetveli, 117, 120, 121‐22, 124, 137  

Manyetik şerit, 12, 13  

Magnitüd, deprem, 69‐71 

     cisim dalgası (mb), 70 

     moment (Mw), 71, 453‐54 

     Richter (ML, 69‐70 

     Yüzey dalgası (MS), 70  

Makran bölgesi, 302 

     Makran kıyısı boyunca yitim ve levha yakınsaması, 174,  

               302, 371, 372, 414, 415, 416, 423  

Malta, 425‐26 

Manila yitim zonu. Bkz. Filipinler 

Manto, 9, 47‐49, 58, 374 

Manto referans çerçevesi, 374 

Mariana yitim zonu, 372, 374‐75, 391, 420,423  

Mariana tipi yitim zonu. Bkz. Yitim zonu 

Maryland 

     Hancock, 34  

Maksimum güvenilir deprem, 451‐52  

Maksimum deprem, 452  

Maksimum olası deprem, 377, 452  

Maxwell modeli. Bkz. Visko‐elastisite  

Mazama külü, 126  

Ortalama tekrarlanma aralığı. Bkz. Tekrarlanma aralığı  

Menderes, 148‐51  

Orta Tektonik Hat. Bkz. Japonya  

Meers fayı. Bkz. Oklahoma  

Mezosismik bölge, 71‐72, 372  

Mendocino fayı ve kırık zonu. Bkz. 

          California; Fay, transform  

Mesa fayı. Bkz. California 

Mesozoyik, 116, 117  

Metamorfik çekirdek kompleksi, 298  

Metamorfik fasiyes, 50  

Metamorfizma, 53, 55  

Meksika 

     Baja California 

          Colorado Nehri, deltası, 215, 221  

          Imperial fayı, 215‐221 

     California Körfezi, transform fayları, 168, 221, 222         

     Imperial fayı. Bkz. California 

     Sonora, 1887 depremi, 281, 284, 298 

     Trans‐Meksika Volkanik Kuşağı, 253  

     yitim zonu. Bkz. Orta Amerika 

Mikrodepremler, 466 

Orta America yitim zonu, 312, 313, 372, 377,423  

Okyanus ortası yayılma sırtları. Bkz. Yayılma merkezleri 

Mindanao hendeği. Bkz. Filipinler        

Madencilik faaliyetleri, deprem tetiklemesi, 466 

Miyosen, 117  

Miroir de faille, 290  

Mission Ridge fayı. Bkz. California  

Mississippi Nehri, 149‐51 

     deltası, 287, 433  

Missouri 

     New Madrid, 1811‐1812 depremleri. Bkz. New Madrid 

Model bağımlılığı, önemi, 460‐61  

Mohorovicic süreksizlği, 9, 36, 46, 48, 49, 55‐56, 298, 366, 372,  

          406  

Mohr dairesi, 18‐23, 51 

     yenilme zarfı, 18‐21, 19 23, 28, 51  

Moment. Bkz. Sismik moment  

Moment magnitüdü. Bkz.Magnitüd  

Moğolistan 

     Gobi‐Altay, 1957 depremi, 364  

Monoclinal. Bkz. Kıvrım  

Montana 

     Hebgen Lake, 1959 depremi, 277,  

               281‐82, 283, 298,432‐33, 457 

     sismik zonlama, 457  

Montmorillonit, 51  

Motagua fayı. Bkz. Guatamala  

Myanmar (Burma) 

     1762 depremi, 176, 177 

     1858 depremi, 176 

     1912 depremi, 176 

     aktif doğrultu fayı, 177 

     Indoburman Silsilesi, 176 

     Kyaukkyan fayı, 1912 depremi, 176 

     Mandalay, 177 

     Rangoon, 177 

     Sagaing fayı, 768, 175‐76, 777  

Milonit, 49, 50, 53, 54‐55 

Nankai çukuru. Bkz. Japonya  

Nastri di faglia, 293‐94  

NAVSTAR uydusu, 103, 105  

Nazca levhası, 72, 256, 308, 310, 408‐9, 411, 422  

Nazca sırtı, 257, 313, 409, 411‐12, 413, 422 

Neojen, 123  

Neotektonik, 4, 5  

Nepal, 304, 452 

     Bihar‐Nepal, 1934 depremi. Bkz. Hindistan  

Nötür yüzey. Bkz.Fay, eğilme momenti  
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Nevada. Ayrıca bkz. Havza ve Silsile Provensi 

     Bonneville Gölü. Bkz.Utah 

     Cedar Mountain, 1932 depremi, 261 

     Dixie Valley, 53, 286, 290‐91, 298 

     Dixie Valley fayı, 449 

     Hoover Barajı (Mead Gölü), 1939  

               depremi, 471 

     Little Skull Mountain, 1992 depremi, 466 

     Orta Nevada Sismik Zonu, 261, 286, 300, 363 

     Pleasant Valley, 1915 depremi, 277, 281, 283, 287, 293, 295‐96 

     Rainbow Mountain, 1954 depremi, 281, 282 

     Sonoma Silsilesi, 287 

     Sou Hills, 287 

     Stillwater, 1954 depremi, 281, 282  

     Stillwater Silsilesi, 142, 281, 286‐87  

     Tobin Silsilesi, 292‐93  

New Hebrides yitim zonu. Bkz. Vanuatu  

New Madrid, 1811‐1812 depremleri, 168, 201‐3, 203 

     eşlikçi heyelanlar, 433‐34  

     eşlikçi yükselim, 201‐3, 203  

     kum fışkırmaları, 440, 441  

     Mississippi Nehri, etkilenmesi, 201‐203, 203  

     Tiptonville Dome, yükselimi, 201‐3  

New Madrid sismik zonu, 149, 150‐51  

New Mexico 

     County Dump fayı, 162  

     Rio Grande rifti. Bkz. Rio Grande rifti  

Newmark yöntemi (dinamik yerdeğiştirme 

          analizi), 435. Ayrıca bkz. Heyelan, jeoteknik analizi 

Newport‐Inglewood fayı. Bkz. California  

Newton modeli. Bkz. Viskozite  

Nicaragua 

     Managua, 1972 depremi, 168 

     Paralel fay yırtılmasına örnek, 206, 207, 243  

Nijer deltası, 287  

Normal fay. Bkz. Fay, normal  

Normal manyetik polarite. Bkz. Manyetik terslenme zaman  

          cetveli 

Normal gerilme, 18  

Norveç. Bkz. İskandinavya  

Nükleer patlatmalar, deprem tetiklemesi, 466 

Nükleer santrallar, 449, 453, 463‐64  

Oak Sırtı fayı. Bkz. California, Ventura havzası  

Obsidiyen, hidrasyon, 158, 159  

Okyanus havzası, 9 

     kabuğu, 55‐56, 121  

Ötelenme, fay 

     büyük jeolojik, 173‐75, 773, 182, 213, 214  

     büyük jeomorfik, 777, 183, 186, 787, 211‐13, 277‐72, 214‐15,  

               221, 243  

     eşsismik, 173‐74, 181‐84, 189‐95, 189‐97, 199‐200, 200‐201, 

               204‐206, 205, 207, 208,211,217, 278, 220,221‐25, 223‐ 

               24,227‐43, 227‐28, 230‐37, 239‐41  

     küçük jeomorfik, 179, 188, 197, 216‐17, 216, 218, 220, 221 

     paleosismolojik, 229‐42, 230‐37, 239‐41, 244 

     tanımı, 192  

Okhotsk, Denizi, 12, 391  

Oklahoma 

     Meers fayı, 768, 351  

Olduvai Manyetik Subkronu, 116, 120  

Olivin, 9, 56, 136 

     spinele geçiş, 373  

Olympic‐Wallowa lineasyonu, 324, 325  

Ofiyolit, 303  

Optik benzetimli lüminesans, 135  

Oregon, 4. Ayrıca bkz. Cascadia yitim zonu; Kuzeybatı Pasifik;  

          Havza ve Silsile Provensi 

     Arago, Cape, 302 

     Astoria havzası, 403 

     Cascade Silsilesi, 253 

     Güneybatı kıyısı, 130 

     Güney Çukurluk, 128‐29 

     Kıyı Silsilesi, 402‐3 

     Newport havzası, 403 

          sismik tehlike, 457 

     Siletz arazisi. Bkz. Cascadia yitim zonu 

     Willamette Vadisi, 402, 406, 430  

Oriente fayı. Bkz. Karayib levhası  

Omach‐Nal fayı. Bkz. Pakistan  

Orojenik alan‐ Bkz. Dağ kuşağı 

Ortoklas. Bkz. Feldispat  

Ostler fayı. Bkz. Yeni Zelanda  

Outer Hebrides bindirmesi. Bkz. İskoçya  

Owens Valley fayı. Bkz. California  

Oksijen‐izotop zaman cetveli, 117‐19, 124‐25, 136‐37, 152 

Olasılık yoğunluk fonksiyonu, 459, 460  

Özel hareket, 102  

Mal kaybı, 180  

Outer Hebrides bindirmesi, 54  

Nehir kapma, 213  

Mostra yaşlandırması. Bkz. Jeokronoloji  

Nihai dayanım, 24  

P dalgası. Bkz. Sıkışma dalgası 

P ekseni, 67  

P kırığı. Bkz. Fay, doğrultu atım, eşsismik yapılar 

P makaslaması. Bkz. Fayı, doğrultu, eşsismik yapılar 

Pakistan 

     1909 depremi, 174, 775 

     1931 depremi, 174, 775 

     Attock‐Cherat Silsilesi, 35 

     Chaman, 1892 depremi. Bkz. Belucistan 

     Chaman fayı. Bkz. Belucistan 

     Ghazaband fayı, 174 

     Himalaya. Bkz. Himalaya 

     Karakurum fayı. Bkz. Karakurum fayı 

     Kirthar Silsilesi, 302, 303 

     Makran, 1765 depremi, 4l6 

     Makran, 1851 depremi, 4l6 

     Makran, 1945 depremi, 415‐16 

     Makran bölgesi ve yitim zonu. Bkz. Makran bölgesi 

     Nanga Parbat, 133, 307 

     Ornach‐Nal fayı, 174 

     Peşaver havzası, 343 

     Potwar Platosu, 307 

     Quetta, 1935 depremi, 174, 775 

     Raikot fayı, 133 

     Süleyman Silsilesi, 302, 303, 338, 339, 366 

     Tarbela Barajı, depremleri, 469  

     Tuz Silsilesi bindirmesi, 33, 307, 338, 347, 365 

Paleomanyetik ölçümler, 200, 242  

Paleosismoloji, 246, 293‐97, 352‐53, 355‐64, 371,388‐89, 420,  

          442, 447, 458 

     antiklinal, 233‐34, 233, 236 

     biyotürbasyon, 236‐38 

     deprem horizonu, 232‐36, 233, 238 

     diyapirler, 235, 236 

     doğrultu faylarında, 229‐44 

     fay sarplığı, doğrultu faylarında, 232‐34, 238 

     fisür, 233‐38, 235 

     hendek, 235, 236‐37, 238, 293‐97, 352‐53, 355‐63, 367  

     heyelanlar, 427, 442 

     ilk kullanımı, 246 

     kolüviyal kama, 232, 233, 236, 237, 238 

     köstebek izi, 233, 236, 237 
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     normal faylarda, 293‐97 

     paleosol, 236 

     Riedel kesme kırıkları, 240, 247 

     San Andreas fayında, 229, 230, 234‐43, 234‐37,235‐42  

     sıvılaşma yapıları, 233‐36, 233, 235‐36 

     ters faylarda, 352‐53, 355‐64 

     üç boyutlu kazılar, 238‐40, 239‐47  

Paleozoyik, 55, 116, 777  

Pali, 253 

Pallatanga fayı. Bkz. Ekvador  

Palos Verdes fayı. Bkz. California, Los Angeles havzası 

Pambak‐Sevan fayı. Bkz. Ermenistan 

Panama, kuzey, deforme olmuş zon, 302, 308, 312,373 

Papua Yeni Guinea, 118, 130, 302, 303, 310‐12, 338, 364‐65,  

          367  

     Darai Platosu, 311‐12, 338  

     Huon Yarımadası, 153‐54, 377  

     New Britain, 1985 depremi ve Bairaman heyelanı, 428,  

               432 

Paralel kıvrım. Bkz. Kıvrım, Fleksürel kayma 

Pasifik Ateş Çemberi, 10  

Pasif kıta kenarı, 10, 154, 427  

Pasifik levhası, 12, 103‐4, 121, 169, 171, 772, 179, 183, 221, 222,  

          312,316‐18, 364, 379‐80, 383‐84, 391, 394‐97, 410,416, 421  

Pediment, 144  

Peneplen, 139  

Periyod, dalga, 61  

Peru 

     1970 depremi. Bkz. Peru, Yungay 

     Ancash, 1946 depremi, 257, 277 

     Cordillera Blanca, 257 

     Cuzco, 28‐29 

     Güney Peru, 1867 depremi, 413 

     Huascaran, Nevado, 432 

     Lima, 1746 depremi, 413 

     Peru‐Şili hendeği, 257 

     Subandean Cordillera. Bkz. Subandean Cordillera 

     Yungay, 1970 depremi and heyelanı, 432, 447 

Piedmont fayı, 299  

Piroklastik akma, Great Sumatran fayı ile ötelenme, 213  

Piroksen, 9, 136 

Pitas Point fayı. Bkz. California  

Pitch. Bkz. Yatım 

Plajioklas. Bkz. Feldispat 

Plastisite, 20, 24, 46, 48‐49, 50, 299 

     kuvars ve feldispatta, 49, 50, 377  

Pleistosen, 116, 117, 122, 141 

Pleistosen‐Pliyosen sınırı, 116 

Plüviyal göl, 140 

Poisson süreci, 462 

Polarizasyon, kesme dalgası, 61, 68, 107 

Potasyum‐argon yaşlandırması. Bkz. Jeokronoloji  

Potansiyel diri fay, 449  

Prandtl modeli, 24, 25  

Prekambriyen, 116, 117  

Probabilistik deprem tehlike analizi, 450‐51, 454‐65  

     paleosismik verilerin kullanımı, 240, 244  

Psödotakilit, 50, 52, 54‐55, 57‐58  

Puysegur yitim zonu, 372. Ayrıca bkz.Yeni Zelanda  

Quasars, 100, 102 

Queen Charlotte Islands fayı. Bkz. Kanada  

R makaslaması. Bkz. Riedel makaslaması 

Rʹ makaslaması. Bkz. Eşlenik Riedel makaslaması 

Radyokarbon yaş tayini. Bkz. Jeokronoloji  

Radyometrik yaş tayini. Bkz. Jeokronoloji  

Radyo telescopu, 102‐3  

Raikot fayı. Bkz. Pakistan  

Rampa, bindirme, 304‐5, 322, 365, 367. Ayrıca bkz. Fay, ters 

Rayleigh dalgası, 62  

Red River fayı. Bkz. Çin, Honghe fayı  

Red Mountain fayı. Bkz. California, Ventura havzası 

Regresyon ilişkileri, 453‐54  

Ren grabeni. Bkz. Almanya 

Reoloji, 24‐25, 46‐49, 51  

Reunion sıcak noktası, 14  

Rezervuar düzeltmesi. Bkz. Jeokronoloji, radyokarbon yaş  

          tayini 

Rezervuarların tetiklediği depremler, 466‐71  

     mekaniği, 467, 469‐70  

     su derinliği ve hacim etkisi, 470  

     yüzey faylanması, 470‐71  

Richter magnitüdü (ML). Bkz. Magnitüd  

Riedel makaslaması 

     eşsismik kırılmanın özellikleri, 187‐89, 192, 189‐92, 198,205  

     paleosismik kazılarda, 240, 241 

Rift vadisi 

     doğrultu fayları için yanlış kullanımlar, 213  

     okyanusal transform fayı belirteci, 210  

Rio Grande rifti, 136, 249, 299  

Risk algılaması‐değerlendirmesi‐idaresi, 448 

Risk‐tehlike ilişkisi, 448  

Rocky Mountains. Bkz. bireysel eyaletler 

Rotasyon, tektonik, 104, 707, 121‐22, 397, 400, 402, 404, 410  

Rudbar‐Tarom fayı. Bkz. İran  

Rusya. Ayrıca bkz. Aleutian yitim zonu  

          Kamçatka, 1952 depremi, 371, 394, 395  

S dalgası. Bkz. Enine dalga 

Sagaing fayı. Bkz. Myanmar 

Sagami çukuru. Bkz. Japonya 

Sağ yanal fay. Bkz. Fay, doğrultu atımlı 

San Andreas fayı. Bkz. California 

San Cayetano fayı. Bkz. California, Ventura havzası 

San Gabriel fayı. Bkz. California  

Sangamon buzul arası evresi. Bkz. Aşama 5  

San Gregorio fayı. Bkz. California  

San Jacinto fayı. Bkz. California  

Sarplık. Bkz. Fay sarplığı; Arzi şekli, sarplık 

Scoria yitim zonu, 72, 253, 372; 

Scotia levhası, 168, 169  

Segmentasyon. Bkz. Fay segmentasyonu  

Seki basamaklanması, 140  

Seki, denizel, 119, 130, 136, 150, 152‐57, 287, 307, 363  

Seküler değişim, 120, 122  

Seküler denge. Bkz. Jeokronoloji, uranyum serisi yaş tayini 

Senklinal. Bkz. Kıvrım 

Sentetik açıklıklı radar (SAR), 83, 100, 105‐6, 110 

Sentetik sismogram, 63, 83 

Separasyon, stratigrafik, 26, 26  

Septentrional fayı. Bkz. Dominik Cumhuriyeti; Haiti  

Serbest salınımlar, 85  

Serbest yüzey, 140, 141‐42, 144  

Serpantin  

     dehidrasyonu, 377, 394  

     okyanusal transform fay zonlarında, 171  

Sessiz depremler, 85  

Shillong Platosu. Bkz. Hindistan 

Shutter sırtı, 217, 218, 219, 220 

Sıcak nokta, 14, 250,252‐53,374  

Sıçrama, 282, 286, 291, 252, 299 

     doğrultu fayları boyunca, 192, 198‐203, 198‐204, 205‐ 

               6,222‐23, 225, 227‐28, 228,233‐34 

Sıvı basıncı. Bkz. Boşluk basıncı 

Sıvı basma ve çekme, tetiklenen depremler, 466  

Sıvı kapanımı, 51  
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Sıvılaşma (zemin), 72, 165, 406, 435‐42, 449  

     paleosismik kanıtı, 233‐36, 233, 235‐36. Ayrıca bkz.  

               Paleosismoloji  

Sierra Madre fayı. Bkz. California  

Sill, klastik, 427, 435, 437  

Simetrik kıvrım. Bkz. Kıvrım  

Sina Yarımadası. Bkz. Mısır 

Sırt‐hendek transform fayı. Bkz.Fay, transform 

Sırt‐sırt transform fayı. Bkz. Fay, transform  

Sırt‐transform kesişmesi, 210  

Sızdıran bariyer. Bkz. Fay segmentasyonu  

Sibirya. Bkz. Rusya 

Sibirya, orta Asya levhasının hareketi, 180  

Silindirik kıvrım. Bkz. Kıvrım 

Silsile ve Havza Provensi, 336‐38, 365, 367, 391. Ayrıca bkz. Fay,  

          ters 

Sismik ağ, 42  

Sismik atenasyon, 455‐56  

Sismik boşluk, 423, 455  

Sismik cephe, 372  

Sismik eşleşme, 371, 373, 376‐77, 381, 394, 399, 423  

Sismik moment (Mo), 70, 99, 371, 453  

Sismik moment oranı, 461‐62  

Sismik risk. Bkz. Risk‐tehlike ilişkisi 

Sismik tehlike analizi, 447‐72  

Sismik terslenme, 83‐85  

Sismik tomografi, 60, 387  

Sismik yansıma, 42, 55  

Sismisite, 43‐44, 454‐58  

Sismit, 435‐36  

Sismojenik zon, 42‐46, 49  

Sismograf, 3, 60, 63, 63‐64  

     geniş bantlı, 64  

     Wood‐Anderson, 69  

Sismotektonik, 5  

Sismotektonik provens, 5, 452, 466  

Sistan süturu. Bkz. İran  

Solomon Denizi levhası, 311 

Sol yanal fay. Bkz. Fay, doğrultu atımlı 

Somali, 12 

Sonar, yandan taramalı, 250 

Sorong fayı. Bkz. Endonezya 

SPOT görüntüsü, Altın Dağ Fayı, 216  

Standard Penetrasyon Deneyi (SPT), 434, 437; Ayrıca bkz.  

          Heyelan, Jeoteknik analiz 

Starlette uydusu, 103 

Statik sürtünme. Bkz. Sürtünme  

Stereografik izdüşüm, 26; Ayrıca bkz. Wulf stereoneti  

Stoke Yasası, 435  

Strabo çukuru. Bkz. Yunanistan  

Stronsiyum‐izotop zaman cetveli, 122, 124, 137  

St. Venant modeli, 24, 25. Ayrıca bkz. Plastisite 

Sub‐Andean Cordillera, 257, 302, 308, 309‐10, 338 

Sumatra. Bkz. Endonezya  

Superstition Hills fayı. Bkz. California  

Suriye 

     Ölü Deniz fayı. Bkz. Ölü Deniz fayı  

     Palmyride kıvrım kuşağı, 302, 307, 364 

Suudi Arabistan. Bkz. Arap Yarımadası  

Süneklik, 30, 54  

Sünek makaslama zonu, 49  

Sünme gerilmesi. Bkz. Elastik sınır 

Süreksizlikler, davranışsal, geometrik ve yapısal, Bkz.  

          Segmentasyon  

Sürtünme, 21‐22, 28, 46, 49, 52, 55, 57‐58, 299, 373 

     içsel sürtünme katsayısı, 19, 51 

     statik katsayısı, 27, 51, 301  

Sürtünmeli kuazi plastik – plastik geçizşi. Bkz. Gevrek‐sünek  

          geçişi 

Sürüklemeye direnç kuvveti, 374  

Swan fayı. Bkz. Karayib levhası  

Şarap bardağı kanyonu, 292  

Şiddet, depremde, 71‐73, 458  

    Değişkenmiş Mercalli cetveli (MM), 71‐72  

    heyelanlara etkisi, 431  

    JMA cetveli, 72 

Şili 

     1751, 1837 ve 1960 depremleri. Bkz. Şili, Güney Şili  

     Atacama Çölü, 140, 409 

          1877 depremi, 413  

     Atacama fayı, 768, 308, 411  

     Chiloe, 369, 413‐14, 420  

     Concepcion, 1835 depremi, 369, 413‐14 ,  

     Copiapo, 1922 depremi, 413 

     Coquimbo, 1967 ve 1985 depremleri, 413  

     Güney Şili, 1751 depremi, 369 

     Güney Şili, 1837 depremi, 369, 413, 423 

     Güney Şili, 1960 depremi, 70‐71, 85‐86, 308, 371, 379, 404,  

               413, 414, 420, 422‐23, 453  

     Kıyı sarplığı, 410  

     Liquine‐Ofqui fayı, 168, 308, 411 

     Mejillones Yarımadası, 249, 410  

     Osorno, Mt., 369 

     Taltal, 1966 depremi, 413  

     Valdivia, 369  

     Valparaiso, 369 

          1985 depremi, 423  

Şili tipi yitim zonu. Bkz.Yitim zonu 

Şili yükselimi, 413, 422  

T ekseni, 67 

Taban bloğu. Bkz. Fay 

Taban çizgisi mesafesi. Bkz.Jeodezi 

Taban düzeyi, 139 

Tacikistan, 302, 320 

     Nurek Barajı, tetiklenen depremler, 467, 469 

     Pamir Dağları, 1911 ʺdepremi,ʺ 67  

Takoz, 372, 373  

Talas‐Fergana fayı, Bkz. Kırgızistan  

Tangshan fayı. Bkz. Çin  

Tanlu fayı. Bkz. Çin  

Tarak yapısı, 289, 290  

Tasarım depremi, 452  

Tasman Denizi, 123  

Tavan bloğu wall. Bkz. Fay 

Tayland 

     Srinagarind Barajı, 1983 depremi, 471  

Tayvan, 302, 338, 417‐19. Ayrıca bkz. Çin 

     Gömülü bindirmeler, 465  

Tefrakronoloji, 122, 126, 137.  

Tehlike. Bkz. Sismik tehlike değerlendirmesi 

Tehlike‐risk ilişkisi, 448  

Tek kuvvet modeli. Bkz. Deprem odak mekanizması 

Tekrarlanma aralığı, 22, 295‐96, 298, 300, 361‐64, 367, 400, 419‐ 

          21, 459‐63.  

Tekrarlanma eğrisi. Bkz. Gutenberg‐Richter Tekrarlanma  

          ilişkisi 

Tektonik, 17 

Tektonik erozyon (yitim zonunda), 376, 410 

Tektonik jeomorfoloji. Bkz. Jeomorpholoji  

Telesismik, 60, 70                  .  

Telesismik veri, inversiyonu, 203, 225  

Teleskobik karotlama, 108, 777  

Tellian Atlası, 302, 303, 308  

Temel bağlantılı sıkışma yapıları, 30, 31, 34  
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Tennessee 

     Memphis, 203 

     New Madrid, 1811‐1812 depremleri. Bkz. New Madrid  

Termolüminesans, 134‐35, 294  

Ters fay. Bkz. Fay 

Terslenme. Bkz. Sismik terslenme 

Tersiyer, 116, 777, 146  

Terslenmiş manyetik polarite. Bkz. Manyetik terslenme zaman  

          cetveli 

Tetiklenmiş depremler, 447, 466‐71  

     diğer depremlerle tetiklenen depremler, 460‐67  

     mekanizması. Bkz. Rezervuar tetiklemeli depremler                         

Tetiklenmiş fay kayması, 286. Ayrıca bkz. Fay yırtılması,  

          uyumlu 

Tevrat. Bkz. Deprem, İncil 

Texas 

     Houston, 287  

Tibet. Bkz. Çin 

Tiltmetre, 5 

Tireniyen Denizi, 425 

Tiyanşan, 302. Ayrıca bkz. Çin; Kırgızistan 

Tomografi. Bkz. Sismik tomografi  

Tonga yitim zonu, 11, 13, 253, 372 

Toprak, 140, 159‐64, 427  

Toprak akması, 428‐29  

Toprak akması, yavaş, 428‐29, 431, 433  

Toprak çığı, 428‐29, 431  

Toprak dökülmesi, 428‐29, 431  

Toprak horizonu, 160‐62 

Toprak kayması, 429 

Toprak krono‐sekansı, 160, 162  

Toprak profili. Bkz. Toprak horizonu 

Toprak renk abağı, 16  

Toprak slampı, 428‐29, 431 

Toprak yapısı, l6l‐l62 

Totschunda fayı. Bkz. Alaska  

Transcurrent fayı, 167. Ayrıca bkz. Fay, doğrultu atımlı 

Trans‐çekme. Bkz. Fay, doğrultu atımlı 

Transform fayı. Bkz. Fay 

Transform tektonize zonu, 210  

Transpresyon. Bkz.Fay, doğrultu atımlı 

Traverten, 119, 130 

Trend, 25, 28                                  

Tsunami, 86‐87, 126, 369, 371,385,406, 413, 425, 427, 433, 442‐43,  

          447, 449  

     çökelleri, 427, 436, 442‐43 

     Magnitüdü (Mt), 86  

     Şiddeti (Imamura‐Iida cetveli, m), 86           

Tufa, 127 

Tuz. Bkz. Evaporit 

Tuz Silsilesi bindirmesi. Bkz. Pakistan  

Türbidit, 126, 381, 396, 404, 427, 435‐36  

Türkiye, 16                                   

     1668 depremi, 178 

     1939‐1967 deprem serisi, 178        

     Alaşehir, 1969 depremi, 255, 281, 299  

     Anadolu, 307; batı, 249, 253, 255‐56, 300 

     Anadolu levhası, 175, 178, 307, 323  

     Batı Anadolu, 249, 253, 255, 256, 300  

     Bitlis bindirme zonu, 169, 175, 256, 302, 307, 321, 364 

     Doğu Anadolu fayı, 768, 178, 323, 364  

          Fırat Nehri’nde jeomorfik ötelenme, 212 

          topla ötelenme, 178  

     Firat Nehri, ötelenme, 212 

     Gediz, 1970 depremi, 255, 299  

     kenar bağlantılı doğrultu dayları, 243  

     Kuzey Anadolu fayı, 92, 168, 178, 323, 449, 452 

          deprem serileri, 178, 178  

          eşsismik ötelenmeler, 232  

          fay geometrisinin on yırtılma ucuna etkisi, 203 

          Fırat Nehri’nde jeomorfik ötelenmeler, 212  

          toplam ötelenme, 178  

     Kuzeydoğu Anadolu fayı, 178  

          çıkıntılı doğrultu fayları, 178 

     Yavansu fayı, 289  

Türkmenistan 

     Kopet Dağı fayı, 168  

Ultramafik kaya, 47‐48 

     okyanusal transform fayı zonlarında, 171  

Uniform Building Code, 457  

Uranyum serisi yaş tayini. Bkz. Jeokronoloji  

Uranyum trendi yaş tayini. Bkz. Jeokronoloji  

Utah. Ayrıca bkz. Havza and Silsile provensi 

     Bonneville Bölü, 141, 143, 245‐46 

     Büyük Tuz Gölü, 127, 245, 259 

     Drum Dağları, 141, 143 

     Salt Lake City, 245‐47 

     Wasatch fayı, 3, 14, 45, 133, 245‐46, 259, 261, 282, 285,286‐87,  

               291, 296‐98, 458 

     Wasatch Dağları, 133, 245‐46, 297  

Uydu Lazer Menzili (SLR), 89, 100, 103  

Uzman yargısı, 451, 463  

Üç kenar, 89‐93, 103, 112                    

Üçlü birleşim, 379, 408                         

     doğrultu fayları ile ilişkisi, 167‐69, 168, 221, 243                              

Üniform deprem modeli, 242  

Üniformitaryanizm, 3‐4, 447  

Ürdün Ölü Deniz fayı. Bkz. Ölü Deniz fayı  

Üssel magnitüd dağılımı, 459, 4l  

Vancouver levhası, 396 

Vanuatu hendeği ve yitim zonu, 11, 13, 100, 371, 372 

     DʹEntrecasteaux sırtı, 419  

Varva, 126, 129 

Venezuela 

     Bocono fayı, 168 

     El Pilar fayı, 368 

     El Tigre fayı, 168 

Ventura fayı. Bkz .California, Ventura havzası  

Verev ıraksama, 165 

     California, 184, 785, 186  

     Çin, 186, 187‐88  

Verev yakınsama, 165, 169, 770, 180, 243, 378  

     Alaska’da, 182‐83, 782 

     Anadolu ve Arap levhaları, 175  

     Avustralya ve Pasifik levhaları, 172  

     California, 186, 186  

     Filipinler, 182, 782, 243  

     Japonya, 167, 180, 181, 183  

     Pasifik and Güney Amerika levhaları, 183  

     Sumatra, 167, 169, 182‐83, 782  

     Yunanistan, 183 

Visko‐elastisite, 24, 25, 51  

Viskoz malzemeler, 9, 24, 25  

Volkan, 100, 107, 114, 369‐70  

Volkanik kaya, 130‐33, 136  

Volkanik yay, 372, 373, 379‐80, 384  

Volkanoloji, 5  

Wabash Nehri paleosismik sahası (Indiana‐Illinois), 439, 440‐ 

          42 

Wadati‐Benioff zonu, 13, 380, 385, 393, 395 

Wairarapa fayı. Bkz. Yeni Zelanda 

Wasatch fayı. Bkz. Utah 

Washington. Ayrıca bkz. Kuzeybatı Pasifik  

     Chehalis Vadisi, 406  
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     Columbia Nehri, 95 

     Highway 101, Pasifik kıyısı, 95, 96  

     kıyısı, 126, 404, 406  

     Mt. St. Helens, 1980 püskürmesi ve depremi, 67, 347, 349  

     Olympia, 1949 depremi, 403, 433  

     Olympic Yarımadası, 400, 402‐4, 433, 434, 436 

     Pasco havzası, 442  

     Puget Sound, 126, 402‐3, 433, 436 

     Seattle, 126 

          1965 depremi, 403  

     Toppenish Sırtı, 324, 326, 347  

     Washington Gölü, 125‐26, 433, 436  

     Willapa Körfezi, 757  

     Yakima kıvrım kuşağı, 302, 315, 324, 325‐26, 340,347  

Whittier fayı. Bkz. California  

Wilshire fayı. Bkz. California  

Worldwide Standardized Seismographic Network (WWSSN),  

          10, 11, 73 

Wyoming 

     Gros Ventre heyelanı, 431, 443  

     Rocky Mountains, 308, 310, 434 

Wulff stereoneti, 28 

Xianshuihe fayı. Bkz. Çin  

Xiaojiang fayı. Bkz. Çin  

Yağış, 89  

Yakima kıvrım kuşağı. Bkz. Washington 

Yemen, Kuzey, 249 

Yamaç havzası, 381  

Yamada fayı. Bkz. Japonya 

Yammouneh fayı. Bkz. Ölü Deniz transformu 

Yanal fay, 167. Ayrıca bkz. Fay, doğrultu 

Yanal rampa, 328, 328, 342. Ayrıca bkz. Fay, ters 

Yanal yayılma, 427‐29, 431, 433, 437‐38. Ayrıca bkz. Sıvılaşma 

Yandan taramalı sonar. Bkz. Sonar  

Yangzi Nehri. Bkz. Çin 

Yapı kontur haritası, paleosismik çalışmalarda, 233  

Yapısal Jeoloji, 17‐41; Ayrıca bkz. Fay; Kıvrım  

     boşluk basıncı etkileri, 22‐24  

     dönüştürülmüş enine kesit, 35‐36  

     gerilme ve birim deformasyon, 17‐18  

     Griffith kırığı, 21  

     jeolojik harita simgeleri, 39‐40  

     kesme kırığı kriterleri, 19‐21, 23  

     kıtasal kabuk reolojisi, 46‐49  

     Mohr gerilme dairesi, 18‐19  

     reoloji, 24‐25  

     sürtünme, 21‐22  

Yapışık kayma, 22, 49, 373, 377‐78  

Yaransu fayı. Bkz. Türkiye 

Yarı graben, 205, 205. Ayrıca bkz. Graben  

Yarık gerilmesi, 108 

Yarık kümesi. Bkz. Gja  

Yarı pelajik sedimentler, 381  

Yaşlandırma. Bkz. Jeokronoloji  

Yatım, 25, 26, 464  

Yavaş (sessiz) depremler, 85  

Yay arkası büzülme, 374  

Yay arkası genişleme, 374‐75, 376  

Yay arkası havza, 250, 253‐56, 372, 375, 379‐80  

Yay dışı yükselimi, 372, 373, 382, 397, 402  

Yayılma merkezi, 11‐12, 56, 121, 249‐50, 252, 376, 378  

     Andaman Denizi, 169  

     verev ıraksama, 165 

     transform fayı ile ilişkisi, 161‐71, 770, 175‐76, 270,211  

Yayılma sırtı. Bkz. Yayılma merkezi 

Yay önü havzası, 327, 374, 382, 402, 415  

Yay önü sırtı. Bkz. Yay dışı yükselimi 

Yellowstone sıcak noktası, 260 

Yellowstone Milli Parkı, 14, 159, 277 

ʺYeniʺ faylanma, 449  

Yeni Gine. Bkz. Papua Yeni Gine 

Yeni Zelanda, 162, 247‐48, 416‐417  

     Alpine fayı, 52, 168, 169, 171‐74, 172‐73, 243,317‐18,  

               364, 449  

     Benmore Barajı, 1966 depremi, 471  

     Cape Kidnappers, 27  

     Cardrona fayı, 356, 358  

     Dunstan fayı, 145, 319, 338  

     Dunstan Silsilesi, 146, 319, 338, 355‐56  

     Doğu Kıyısı kıvrım kuşağı, 302  

     Edgecumbe, 1987 depremi, 254‐55, 261, 273‐80, 282, 288, 298  

     Grey‐Inangahua havzası, 318, 344‐47  

     Güney Alpler, 173‐74, 318, 350, 364, 43  

     Haast şisti, 174  

     Hawkdun fayı, 146  

     Hawkdun Silsilesi, 146  

     Hawke Körfezi, 1931 depremi, 417  

      heyelanlar, 434 

     Hikurangi hendeği ve yitim zonu, 174,253, 371, 372, 416‐17,  

               420‐21, 423 

     Hope fayı, 167, 174, 247  

     Inangahua, 1968 depremi, 318  

     Jordan bindirmesi, 318  

     Kaiapo fayı, 253‐54 

     Kaikoura Silsilesi, 318, 31  

      karakteristik deprem kanıtı, 232 

     Kawerau jeotermal sahası, 275, 275  

     Macquarie sırtı, 1981 depremi, 173  

     Macquarie sırtı, 1989 depremi, 172, 772, 448 

     Macquarie Sırtı fayı, 168, 171‐72, 172  

     Mahia Yarımadası, 156 

     Manuherikia havzası, 146, 319, 338, 356  

     Marlborough, 156, 158, 247, 318  

     Marlborough, 1848 depremi, 173  

     Marlborough, 1888 depremi, 3, 167, 174, 247,433  

     Merkezî Otago, 145, 302, 319, 337‐38, 340, 355, 358, 363‐65,  

               366  

     Murchison, 1929 depremi, 89, 301, 311  

          oluşan göller, 433  

     Nelson, kuzeybatı, 302, 318, 365  

     Ostler fayı, 319, 349, 350, 351  

     Tarawera, 253  

     Taupo, Göl, 253  

     Taupo volkanik zonu, 249, 253, 254, 274, 276, 296, 298‐99,  

               374  

     Wairarapa fayı, 174 

     Wanganui kıvrımları, 302, 319  

     West Wairarapa, 1855 depremi, 3, 114, 172,174,417,420  

     Westland, 364  

Yerdeğiştirme kirlilikleri, 25  

Yerin yaşı, 116‐17  

Yığışım kaması, 365, 371, 372, 373, 376, 379, 381, 387,397‐98,  

          401‐2, 404‐6, 410, 423  

Yıkanma yamacı, 140‐42  

Yırtılma fayı, 167, 316, 318. Ayrıca bkz. Fay, doğrultu atımlı 

Yırtılma fayı tektoniği, 316, 318 

Yırtılma hızı, 84, 85  

Yitim zonu, 12‐13, 42, 301‐2, 304, 365, 371‐426. Ayrıca bkz.  

          münferit yitim zonları 

     bloğu, 371 

     doğrultu fayları ile ilişkisi, 167, 169, 172, 172, 174, 176, 179‐ 

               80, 181,182‐83, 182, 184, 243  

     dünyadaki dağılımı, 372  

     eşleşmenin genişliği, 372, 373  
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     etkiyen kuvvetler, 374 

     gerileyen yitim zonu, 375  

     ideal enine kesiti, 372‐74  

     karakteristik depremleri, 422‐23  

     kıtasal çarpışma zonları ile karşılaştırma, 421‐22  

     kilitlenme zonu, 402 

     Mariana tipi, 375, 376, 381,391  

     segmentasyon, 422  

     sismik enerji boşalımı, 371 68,        

     sismik eşleşme, 375‐78  

     Şili tipi, 375, 376, 391, 400, 404, 406  

     üst levhası yapısı, 420‐21  

     verev yakınsamalı, 165, 378. Ayrıca bkz. 

              Verev yakınsama 

Yitim zonundaki kuvvetler, 374  

Yitim zonunun aşağı doğru genişliği, 372, 

          375, 376, 377‐78  

Yitim zonunun eşleşmesi, 374‐75  

Yönelim, 29, 316, 324 

     Yığışım kaması bindirmelerinde, 373  

Yönsellik, 466‐67  

Yörünge değişimleri, 118‐20  

Yumuşak sediment deformationu, eşsismik, 441‐42  

Yunanistan, 249, 300 

     Atalanti, 1891 depremi, 255 

     Corinth Körfezi, 59, 269, 277, 296 

     Corinth Körfezi, 1981 depremleri, 251, 261, 269, 270‐74, 281‐ 

               82, 287, 250, 298‐99, 428 

     Egion, 1861 depremi, 59 

     Epirus, 302 

     Fumofarango Silsilesi, Girit, 290 

     Helice, 59, 255. Ayrıca bkz. Yunanistan,  Egion 

     Kalamata, 1986 depremi, 256, 287 

     Kremasta Barajı, 1966 depremi, 471 

     Lastros, Girit, 294 

     Marathon Barajı, 1938 depremi, 471 

     Peleponncsos Yarımadası, 3, 59, 269, 287 

     Pliny çukuru, 168, 178 

          Bölümlenmemiş doğrultu atıma örnek, 183 

     Rodos, 752 

     Santorini, 255 

     Sparta, M.Ö. 464 depremi, 256 

     Strabo çukuru, 178 

     Taygetos Dağları, 287 

     Selanik, 1978 depremi, 255, 288  

Yuvarlanma. Bkz. Kıvrım, Romanche fayı, 168, 171  

ʺYüzenʺ deprem, 463, 466  

Yüzey dalgası, 62 

     kaynak parametrelerinin tayini, 173  

Yüzey fayı yerdeğiştirmesi ile derin yerdeğiştirme, 83‐85,453  

Yüzey pürüzlülüğü, 22, 49, 51‐52, 378 

Zagros Dağları . Bkz. İran  

Zamanı kestirilebilir model, 459‐60  

Zambia‐Zimbabwe 

     Kariba Dam, 1963 depremi, 467, 471  

Zekeriya, Kitabı, 16, 176  

Zemin bloğu kayması, 428‐29, 431‐33  

Zemin plastisitesi, 434 

Zemin sıvılaşması, 431. Ayrıca bkz. Sıvılaşma 

Zemin topları, 161‐62
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