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Öz 

Kabuğun ve üst mantonun, topoğrafik yükleri  gravitasyonel olarak nasıl dengelediği tektonik açıdan 
önemli bir kavramdır. Bir bölgedeki yüklerin dengelenme durumu, o bölgeye ait topoğrafya ve gravite 
verilerinin irdelenmesi ile belirlenebilmektedir. Tektonik olarak oldukça karmaşık olan Doğu Akdeniz 
bölgesinin dengelenme mekanizması, girişim (Admittance) fonksiyonun kullanılmasıyla literatür 
genelinde ilk olarak bu çalışma kapsamında irdelenmiştir. Bu kapsamda, farklı topoğrafik/batimetrik, 
gravitasyonel değerlere ve tektonik özelliklere sahip Doğu Akdeniz bölgesi, Girit Adası ve Rodos 
baseni olmak üzere iki ayrı bölgeye ayrılarak incelenmiş, gravite ve topoğrafya verileri arasındaki 
girişim (admittance) uyumundan yararlanılarak bu bölgelerin efektif elastik kalınlık değerleri ve 
ayrıca düz-ters çözüm teknikleri ile kabuk-manto ara yüzeyine ait bükülme derinlikleri elde 
edilmiştir. Sonuç olarak, Doğu Akdeniz’de yer alan bu iki  bölgenin izostatik modellerinin Airy 
modeline uymadığı, Girit Adası ve çevresi için efektif elastik kalınlık değerinin ortalama 6 km olduğu, 
Rodos baseni ve çevresi için efektif elastik kalınlık değerinin ortalama 8 km olduğu saptanmıştır. En 
uygun efektif elastik kalınlık değerine karşılık gelen kabuk-manto ara yüzeylerine ait ortalama 
bükülme derinliklerinin Girit Adası ve çevresinde yaklaşık 19-29 km, Rodos Baseni ve çevresinde ise 
20-32 km arasında değiştiği saptanmıştır.  
Anahtar Kelimeler: Doğu Akdeniz, Girit, Rodos baseni, efektif elastik kalınlık, ters çözüm, girişim (admittance) analizi 

 

Abstract 

It is a tectonically important concept how the crust and the upper mantle gravitationally balancing 
the topographic loads. Balancing the loads in a region can be determined by examining the 
topographic and gravity data. In this study, the balancing mechanism of Eastern Mediterranean 
region, which is quite tectonically complex, was determined by using Admittance function as the first 
time in the literature. In this context, Eastern Mediterranean region, which has different 
topographic/bathymetric, gravity values and tectonic features, was divided into two regions as Crete 
Island and Rhodos basin.  The effective elastic thickness values of these regions were obtained by 
using the coherency of admittance between gravity and topography values and average flexure depths 
of the crustal-mantle interfaces were calculated by forward-inverse solutions. As the result, it is 
determined that the isostatic models of Eastern Mediterranean regions do not fit with the Airy model 
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and the effective elastic thickness values of Crete Island-its surroundings and Rhodos basin-its 
surroundings are approximately 6 km and 8 km, respectively. The average flexure depths of the 
crustal-mantle interfaces related to the optimal effective elastic thickness value of Crete Island and 
Rhodos basin are approximately 19-29 km and 20-32 km, respectively. 
Key Words: Eastern Mediterranean, Crete, Rhodos basin, effective elastic thickness, forward modelling, admittance analysis. 

 

1. Giriş 

Doğu Akdeniz bölgesi, Afrika ile Avrasya 
levhalarının çarpışmaları ile Arap, Anadolu ve 
Ege levhalarının yer değiştirmeleriyle 
şekillenmektedir.  Bu tektonik hareketin, Tetis 
Okyanusu’nun kapanışı ile başladığı 
bilinmektedir [1-8].  Bir başka deyişle, Doğu 
Akdeniz yakınsayan kıta hareketlerini içeren 
okyanusal ve kıtasal kabuğun birlikte yeraldığı 
karmaşık bir bölgedir [9, 10]. Doğu Akdeniz 
bölgesindeki en önemli tektonik elemanlarından 
biri Girit Adasının güneyinde yer alan Helenik 
yaydır (Şekil 1). Helenik yay; Akdeniz ile Ege 
Denizi’ni birbirinden ayırmakta ve batimetrik 
açıdan değişken derinliklere sahip olmakla 
birlikte bölgenin en derin kısmını içermektedir 
(yaklaşık 3.500 m). Doğu Akdeniz’deki en derin 
yapılardan bir diğeri ise Rodos Adasının 
doğusunda yeralan Rodos basenidir ve yaklaşık 
derinliği 4.000 m’dir [11]. Rodos baseni Miyosen 
zamanında bölgedeki yatay ve düşey yönlü 
hareketler sonucunda oluşmuştur [12].  

Girit Adası’nın doğu ve batı kısımlarının fiziksel 
özellikleri önemli ölçüde farklılıklara sahiptir 
[13]. Bu bölgede sismik ve gravite yöntemleri 
kullanılarak yapılan çalışmada [14] kabuk 
kalınlığı Girit Adası’nın orta kısımlarında 32-34 
km olarak saptanmıştır. Sismik hızların 
kullanıldığı çalışmada [13] ise ortalama kalınlık 
yaklaşık 30 km olarak bulunmuştur [15]. 

Topoğrafik/batimetrik, jeolojik ve jeofiziksel 
açıdan farklılıklar içeren Doğu Akdeniz bölgesi 
bu çalışmada, Girit Adası çevresi (I. Bölge) ve 
Rodos Baseni çevresi (II. Bölge) bölgeleri olmak 
üzere iki ayrı çalışma alanı olarak incelenmiştir.   

 Bir bölgenin tektonik özelliklerini irdelemek 
amacıyla doğrusal transfer fonsiyonlarından biri 
olan  girişim fonksiyonunun kullanılmasıyla 
bölgeye ait litosferik bükülme modeli çalışmaları 
yapılmaktadır. Litosferik bükülme modelinde 
kullanılan plakaya bir yük bindirilmekte ve 
bindirilen yüke karşı plakanın verdiği yanıt, bir 

diğer deyişle bükülme rijiditesi, plakanın efektif 
elastik kalınlığı olarak karakterize edilmektedir 
[16]. Bu modelde topoğrafik yükler, bükülme ve 
kabuksal kalınlık ile dengelenmektedir. 
Litosferik bükülme modeli ile ilişkili olan 
izostatik dengelemeyi tanımlamak için yeraltı 
kütlelerinin neden olduğu yerçekimi anomalileri 
ile topoğrafya arasındaki ilişki kullanılmaktadır. 
Bir çok çalışmada [örn., 17-28] bu ilişkiden 
yararlanılarak doğrusal transfer teknikleri ile 
efektif elastik kalınlık kestirimleri yapılmıştır.  

Bu çalışmada, girişim fonksiyonunun 
kullanılmasıyla oldukça karmaşık tektonik 
özelliği sahip olan Doğu Akdeniz bölgesinin 
litosferik bükülme modeline ait efektif elastik 
kalınlık (Te) parametresi saptanmıştır. Bu 
kapsamda Bouguer gravite ve topoğrafya 
verilerinin birlikte kullanılmasıyla bölgeye ait 
girişim fonksiyonları hesaplanmıştır. Sonraki 
aşamada, Lithoflex 1.2 yazılımının [29, 30] 
kullanılmasıyla gravite ters çözümünden kabuk-
manto ara yüzeyi kestirimi yapılmıştır. Ardından 
bölgeye ait yük modeli kullanılarak düz çözüm 
yöntemi ile yine kabuk-manto ara yüzeyi 
saptanmıştır. Son olarak, bu iki uygulamadan 
elde edilen ara yüzey değerleri 
karşılaştırılmıştır. 

Yapılan çalışmaların sonucunda Doğu Akdeniz 
bölgesinde bulunan Girit Adası, Rodos baseni ve 
çevrelerini kapsayan her iki bölgenin de izostatik 
modellerinin Airy modeline uymadığı 
saptanmıştır. Efektif elastik kalınlık değerleri 
Girit ve çevresi için ortalama 6 km, Rodos baseni 
ve çevresi için ortalama 8 km olarak elde 
edilmiştir. Ayrıca, en uygun efektif elastik 
kalınlık değeri ile uyumlu kabuk-manto ara 
yüzeylerine ait ortalama bükülme derinlik 
değerlerinin Girit ve çevresi için 19-29 km; 
Rodos Baseni ve çevresi için ise 20-32 km 
arasında değiştiği belirlenmiştir.  
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Şekil 1. Doğu Akdeniz ve çevresinin topoğrafya/batimetri ve temel tektonik haritası [31]. 

Topoğrafya/batimetri verileri [32]’den elde edilmiştir. 

 

2. Yöntem 

2.1 Elastik kalınlık, bükülme rijiditesi ve 
elastik plaka teorisi 

Rejyonal izostazi modelinde litosfer üzerine 
yüklenen yükler litosferin kalınlığına göre 
litosfer tarafından dengelenmektedir. Ağırlığı 
belli bir topoğrafik yük, ince bir litosfere 
yüklendiğinde litosferdeki bükülme fazla iken 
aynı yükün daha kalın bir litosferde yarattığı 
bükülme daha az olmaktadır. Güçlü ve zayıf 
olmak üzere farklı litosferlerik ortamların 
üzerine etkiyen aynı büyüklükteki yüklere karşı 
litosferlerdeki dengeleme mekanizmasını daha 
basit bir şekilde ifade edebilmek için yüzeydeki 
lineer yüklerin plaka üzerindeki etkileri 
modellenmiştir [33]. Bükülme modeli, kabuk ve 
mantonun yüklemeye karşı yanıtını, ne kadar 
eğildiklerini ve hangi koşullar altında 
kırıldıklarını açıklamaktadır. Bu yaklaşımları, 
lokal dengeleme özellikleri gösteren Airy ve 
Pratt modellerinde uygulamak mümkün 
olmamaktadır. Plaka teorisi kapsamında 
geliştirilen bükülme veya elastik plaka modelleri 
litosferik yükün ortadan kalkması durumunda 
kabuk ve üst mantonun bir elastik malzeme gibi 
hareket ettiğini kabul etmektedir. Eğer bu yükler 
büyük ise yükü dengelemeye çalışan kayaçlar 

aynı zamanda yüksek sıcaklık ve basınç 
değerlerine ulaşırlarsa kırılgan olabilmektedir. 
Bu kırılganlıklar sonucunda bu bölgelerde 
depremler meydana gelebilmektedir. Bir başka 
konu ise yüksek sıcaklık ve basınç değerlerinde 
kayaçların plastik deformasyona uğradığıdır. Bu 
nedenle bir elastik plaka modelinin kullanımı, 
kabuğun ve mantonun uzun jeolojik çağlar 
boyunca davranış şekillerini daha anlaşılır hale 
indirgemektedir [16]. 

Elastik plakanın bükülme rijiditesi 𝐷, plakanın 
yükü dengelemesini sağlayan parametredir [33]. 
Eğer rijidite 𝐷, sıfıra yaklaşırsa dengeleme 
mekanizması Airy modeline yaklaşmaktadır, bir 
başka deyişle lokal dengeleme mekanizması 
çalışmaktadır. Bükülme rijiditesi, yeryuvarının 
efektif elastik kalınlık (𝑇𝑒) değeri ile ilişkilidir ve 
𝐷, 

𝐷 = 𝐸
𝑇𝑒

3

12(1−𝑣2)
           (1) 

şeklinde tanımlanmaktadır [33]. Bağıntıda 𝐸 
Young modülü,  poisson oranı, 𝑇𝑒  efektif elastik 
kalınlık olarak verilir. 
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Kabuk ve manto malzemeleri için sık kullanılan 
sınır koşulu tek eksenli gerilme koşuludur. Bu 
duruma göre bir eksen boyunca zorlanma 
mevcut iken diğer iki eksende zorlanma yoktur. 
Bu gerilimler arasındaki ilişki; 

132
)1(







         (2) 

şeklinde verilir [16]. Jeolojik uygulamalarda σ1, 
gravite yönündeki yani düşey yöndeki gerilmeyi 
gösterirken σ2 ve σ3 ortogonal yatay 
gerilmelerdir. Bir kayaca etkiyen düşey gerilme 
bu kayacın üzerindeki örtü tabakasının 
basıncına bağlı ise; 

gh1               (3) 

bağıntısıyla tanımlanır. Burada h; kayacın 
derinliği,   ise kayacın yoğunluğudur. Eğer bu 

kayaç sadece düşey yönde hareket edebiliyorsa 
bağıntı (3), bağıntı (2)’ de yerine konur ve 

gh





)1(
32


        (4) 

ifadesi elde edilir. 

Bükülmeyi modelleyebilmek için yatay yönde 
büyük boyutlara sahip ancak düşey yönde ince 
olan plakaların eğilmesine uygun basit bir teori 
geliştirilmiştir. Uzunluğu genişliğinin 3 katı olan 
bir plakaya iki köşesinden yükleme yapılması 
sonucunda meydana gelen bükülmenin silindirik 
olduğu belirtilmiştir [34]. Böylelikle, yer kabuğu 
ve manto deformasyonunun modellenmesinde 
plaka yerine birim genişliğe sahip bir kiriş 
kullanılabilmektedir. Bu modellemede, iki uçtan 
uygulanan döndürme momenti tarafından 
deforme olan bir elastik kiriş içindeki gerilmeler 
göz önüne alınırsa (Şekil 2) dönme momentleri 
kirişi aşağıya doğru konveks bir şekilde deforme 
etmektedir. Burada, deformasyonun kirişin 
herhangi bir düşey kesitinde eğilme öncesi ve 
sonrasında aynı olacağı varsayılmaktadır. Şekil 
2’deki ABC ve CEF üçgenlerinin benzerliğinden, 
kiriş içindeki herhangi bir elemanın x yönündeki 
deformasyonu: 

 𝜀𝑥 =
𝐸𝐹

𝐵𝐶
=

𝐶𝐹

𝐴𝐶
=

𝑦𝑓

𝑟
=

𝑑𝑒ğ𝑖ş𝑖𝑚

𝑜𝑟𝑗𝑖𝑛𝑎𝑙 𝑢𝑧𝑢𝑛𝑙𝑢𝑘
    (5) 

bağıntısı ile verilmektedir. Burada; r eğrilik 
yarıçapı, yf nötr yüzeyden kiriş içindeki herhangi 
bir elemana olan uzaklıktır. 

Şekil 2. Bir kirişin elastik bükülmesi [16]’den 
değiştirilerek alınmıştır. 

 

Bu kiriş, sınır koşulları uygulanarak daha büyük 
bir plakanın bir parçası olarak düşünülebilir. Bu 
durumda kiriş x ve z yönlerinde stres altındadır 
ancak y yönünde hareket edebilmektedir. x 
yönündeki gerilme eğilmeden kaynaklanırken z 
yönündeki gerilme bu yöndeki etkiyi önlemeye 
çalışmaktadır ve böylece daha büyük çaptaki bir 
plakanın etkisini yansıtmaktadır [16]. Buradaki 
elastik kalınlık tanımından yararlanarak, 
litosferik bükülmelerin hesaplanmasında 
kullanılan girişim (admittance) fonksiyonu 
geliştirilmiştir. 

2.2 Girişim (Admittance) fonksiyonu: 

Girişim fonksiyonu 𝑍(𝑘), gravite 𝐺(𝑘) and 
topoğrafya 𝑇(𝑘) verilerinin Fourier dönüşümleri 
arasındaki ilişkinin analizi ile elde edilir ve 
girişim fonksiyonu; 








N

r

rr

N

r

rr

kTkT

kTkG

kZ

1

*

1

*

)()(

)()(

)(
      (6) 

bağıntısı ile verilmektedir [18]. Burada 𝑘 
dalgasayısı (2 /dalgaboyu), * karmaşık eşleniği 

belirtir. Bu bağıntıda  𝑁 aynı örnekleme aralığına 
sahip yerçekimi ve topoğrafya haritalarından 
eşit uzunlukta alınan profillerdeki veri sayısıdır. 
Genellikle, bükülme modeli için kullanılan 
kuramsal girişim değerleri; 

𝑍𝑡(𝑘) =
2𝜋 𝐺 𝜌𝑘[1−(𝑒−𝑘𝑇𝑑)]

𝐴
       (7) 

şeklinde verilmektedir [35]. Burada;  

𝐴 = 1 +
𝐷𝑘4

𝑔 (𝜌𝑚−𝜌𝑘)
                𝐷 = 𝐸 

𝑇𝑒
3

12 (1−𝜎2)
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𝐷 rijidite, 𝐺 yerçekimi sabiti, 𝐸 Young modülü 
(1011 Pa), 𝜎 Poisson oranı (0.25), 𝑔 yerçekimi 
ivmesi (9.8 m/s2), 𝜌𝑘 kabuğun ortalama 
yoğunluğu, 𝜌𝑚 esnek (bükülen) elastik plakanın 
altındaki malzemenin yoğunluğu, 𝑇𝑑  
dengelemenin efektif kalınlığı, 𝑇𝑒  efektif elastik 
kalınlık ve 𝑍𝑡(𝑘) kuramsal girişim 
fonksiyonudur. 

 

2.3 Uyum (Coherence) analizi 

Eğer rijiditesi sıfır olmayan sonlu bir plaka, 
yüzeyaltı ve yüzeyüstü yüklemeden kaynaklı iki 
ilişkisiz durum ile deforme edilirse, topoğrafya 
ve gravite arasındaki uyum veya istatistiksel 
ilişki plakanın rijiditesi hakkında bilgi sahibi 
olmamızı sağlamaktadır [36]. Girişim 
fonksiyonunu, efektif elastik kalınlık kestirimde 
kullanabilmek için, uyum (coherence) analizi 
yapmak önemlidir. Uyum analizinde gravite ile 
topoğrafya anomalileri arasındaki uyum 
gözlenmektedir. Yapılan uyum analizi 
sonucunda elde edilen sonuçlarda uyumun 1 ve 
1’e yakın genliklerdeki frekans aralıkları Te 
hesap yorumlarında kullanılan frekans 
aralıklarıdır. Bu uyum (𝛾2) ; 

)()(

)()(
)(

10

*
2

kEkE

kCkC
k        (8) 

bağıntısıyla verilmektedir [18]. Burada C gravite 
anomalisi ile topoğrafyanın çapraz spektrumu, 
E0 gravite anomalisinin güç spektrumunu, E1 
topoğrafyanın güç spektrumunu ifade etmek 
üzere, 

   kTkG
N

kC
N

r

r

*

1

1
)( 



  (9) 

)()()( *

1

1
0 kGkGkE r

N

r

rN 


     (10) 

)()(
1

)( *

1 kTkT
N

kE rr      (11) 

olarak verilmiştir. Yüzey ve yüzeyaltı yüklerinin 
hesaba katılması sonucunda elde edilen 
kuramsal uyum analizi ile efektif elastik kalınlık 
hesabına geçilmektedir ve uyum analizi, 

 

      (12) 

şeklinde tanımlanmaktadır [36]. Burada;   
spektral ortalamayı, Ht yüzey yüklerinin, Hb 
yüzeyaltı yüklerini etkilediği topoğrafyayı, Wt 
yüzey yüklerinin, Wb yüzeyaltı yüklerinin neden 
olduğu bükülmeyi ifade etmektedir.  

2.4 Kabuk-Manto arayüzeyi yük modellemesi 
düz çözüm yöntemi ve gravite modellemesi 
ters çözüm yöntemi ile kestirimi: 

2.4.1 Yük modellemesi düz çözüm yöntemi  

Uzun jeolojik zaman ölçeğindeki yüklere karşı 
litosferin gösterdiği dengeleme Airy ve Pratt 
modellerinin ileri sürdüğü gibi lokal olmamakta, 
dengeleme geniş alanlarda rejyonal olarak 
meydana gelmektedir. Böylece litosfer kısa dalga 
boylu deformasyonları bastıran, uzun dalga 
boylu deformasyonları geçiren bir filtre görevi 
görmektedir. Elastik bir plakanın üzerine 
yüklenen yüke karşı verdiği yanıt genel olarak, 

𝐷
𝜕4𝑦

𝜕𝑥4
+ (𝜌𝑚 − 𝜌𝑑)𝑦𝑔 = (𝜌𝑘 − 𝜌𝑜)𝑔ℎ cos(𝑘𝑥) 

(13) 

bağıntısı ile verilmektedir. Burada y bükülme, x 
yatay uzaklık, 𝜌𝑚 esnek (bükülen) elastik 
plakanın altındaki malzemenin yoğunluğu, 𝜌𝑑  
bükülen kısmı dolduran malzeminin yoğunluğu, 
𝜌𝑘 kabuğun ortalama yoğunluğu, 𝜌𝑜 yükün 
bulunduğu ortamın yoğunluğudur (örn. su veya 
hava). Bağıntı (13) düzenlenirse; 

𝑦 =
(𝜌𝑘−𝜌𝑜)ℎ cos(𝑘𝑥)

(𝜌𝑚−𝜌𝑑)
[

𝐷𝑘4

(𝜌𝑚−𝜌𝑑)𝑔
+ 1]

−1

    (14) 

elde edilir. 

Herhangi bir P noktasındaki gravite 
anomalisinin Fourier dönüşümü 𝐹𝑇[∆𝑔𝑝(𝑟)] ile 

P noktasından d kadar uzakta olan Q 
noktasındaki gravite anomalisinin Fourier 

dönüşümü 𝐹𝑇[∆𝑔𝑄(𝑟)] arasında bir ilişki 

kurulmuştur [37] ve bu ilişki, 

𝐹𝑇[∆𝑔𝑝(𝑟)] = 𝑒−(�⃗⃗�)𝑑  𝐹𝑇[∆𝑔𝑄(𝑟)]    (15) 

bağıntısı ile verilir. Burada ),( yxrr 


 uzay 

ortamında 2 boyutlu vektördür ve ),()( yx kkkk 


frekans ortamında dalga sayısıdır. 𝐹𝑇[∆𝑔𝑄(𝑟)] 

denk yüzey kütlesinde ][


kM Q
 yerine konursa, 

𝑀𝑄[�⃗⃗�] =
𝐹𝑇[∆𝑔𝑄(𝑟)]

2𝜋𝐺
           (16) 2222

2

2

btbt

bbtt

WWHH

WHWH 

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bağıntısı elde edilir ve 𝑀𝑄[�⃗⃗�] yüzey kütlesidir ve 

buradan; 

𝐹𝑇[∆𝑔𝑝(𝑟)] = 2𝜋𝐺(∆𝜌)𝐻(�⃗⃗�)      (17) 

bağıntısına ulaşılır. Burada  𝐻(𝑘)⃗⃗⃗⃗⃗  topoğrafyanın 
Fourier dönüşümü, ∆𝜌 yoğunluk farkıdır. Eğer 
bağıntı (17), bağıntı (15)’ de yerine konursa; 

𝐹𝑇[∆𝑔𝑝(𝑟)] = 2𝜋(∆𝜌)𝑒−|�⃗⃗�|𝑑𝐻(�⃗⃗�)     (18) 

elde edilir.   

Böylelikle, 𝑍(𝑘) topoğrafyayı kompanse eden 
yapının neden olduğu gravite anomalisini 
oluşturan dalga sayısı parametresidir ve bu 
parametre izostazinin hakkında bilgi 
içermektedir: 

𝑍(𝑘) =
𝑔𝑖𝑟𝑑𝑖 (𝑦ü𝑘)

ç𝚤𝑘𝑡𝚤 (𝑏ü𝑘ü𝑙𝑚𝑒)
=

∆𝑔(𝑘)

𝐻(𝑘)
            (19) 

bağıntısıyla verilmektedir. 

2.3.2. Gravite modellemesi ters çözüm 
yöntemi 

Gravite verisinin ters çözümünü hesaplamak için 
başlangıç parametreleri olarak referans derinlik 
(𝑑) ve arayüzeydeki yoğunluk farkı (∆𝜌) 
parametreleri gereklidir. 𝑔𝑜 kartezyen 
koordinatlarda Bouguer gravite alanı ise 𝑔𝑑  𝑑 
derinliğine doğru aşağı alanalitik uzanım alanını 
ifade etmektedir ve bu iki alanın arasındaki 
ilişki;  

𝐹𝑇[𝑔𝑑] = 𝑒
𝑑√𝑘𝑥

2+𝑘𝑦
2

𝐹𝑇[𝑔𝑜]    (20) 

bağıntısı ile verilmektedir. Burada 𝑘𝑥, 𝑘𝑦 

kartezyen koordinatlarda dalga sayısıdır. 
Buradaki gravite alanın 𝑑 derinliğindeki bir 

kütleden kaynaklandığı varsayılmaktadır. 
Gravite alanını oluşturan bu kütle; yatay olarak 
değişen bir yüzey yoğunluğu (𝜌(𝑥, 𝑦)) olarak 
tanımlanabilir ve yoğunluk farkı (∆𝜌) ile iki 
tabakayı ayıran bir ondülasyon sınırı modeli ile 
ifade edilebilir [38]. Ondülasyon sınırı 𝑟1; 

𝑟1(𝑥, 𝑦) =
1

∆𝜌
𝜌(𝑥, 𝑦) =

1

∆𝜌

1

2𝜋𝐺
𝑔𝑑(𝑥, 𝑦) =

1

∆𝜌

1

2𝜋𝐺
𝐹𝑇−1[𝐹𝑇[𝑔𝑑]]         (21) 

bağıntısı ile verilmektedir.  

 

3. Uygulamalar: 

Bu çalışmada 23–32 K boylamları ile 33–37 D 
enlemleri arasında kalan Doğu Akdeniz Bölgesi 
çalışma alanı olarak seçilmiştir.  Doğu Akdeniz 
Bölgesi’ne ait topoğrafya/batimetri haritası 
(Şekil 1) incelendiğinde bölgede farklı 
topoğrafik/batimetrik özelliğe sahip ortamların 
bulunması ve jeolojik olarak farklı kökene ve 
farklı gravite değerlerine sahip olan bölge; kendi 
içinde benzer özelliklere sahip iki ayrı çalışma 
bölgesine ayrılmıştır (Şekil 3). Çalışmanın ilk 
aşamasında [39]’ ndan elde edilen Bouguer 
gravite anomali haritası oluşturulmuştur (Şekil 
4).  

Rezidüel gravite alanı, 𝑔𝑜(𝑥, 𝑦) gözlem alanı ile 
𝑔1(𝑥, 𝑦) hesaplanan alanın farkı olarak ifade 
edilir [37,38, 40]. Rezidüel alan (𝛿𝑔1(𝑥, 𝑦)) bir 
çeşit düzeltme biçimidir ve bu alan yoğunluk 
sınırının ondülasyon büyüklüğüne etki 
etmektedir. Bu durum iterativ olarak devam 
etmekte ve her 𝑘 iterasyon adımında rezidüel 
gravite alanı (𝛿𝑔𝑘(𝑥, 𝑦)) ve sınırın ondülasyon 
büyüklüğü (𝑟𝑘(𝑥, 𝑦)) elde edilmektedir. 
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Şekil 3. Doğu Akdeniz topoğrafya/batimetri haritası üzerinde iki çalışma bölgesinin gösterimi [32] 

 

Şekil 4. 23–32 K boylamları ile 33–37 D enlemleri arasında kalan bölgenin Bouguer gravite 
anomali haritası [39]. 

 

3.1 I.Bölge (23.5-26.5 Boylamları, 33-37 
Enlemleri) uygulamaları: 

    Girit Adası ve çevresini içeren I. Bölge 
uygulama alanına ait çalışmaların ilk adımında 
topoğrafya (Şekil 3) verileri ile Bouguer (Şekil 4) 
gravite değerlerinin arasındaki uyumu 
saptayabilmek için (8) bağıntısı kullanılarak 
uyum analizi yapılmıştır (Şekil 5). En iyi uyumun 

0.01 < 𝑘 < 0.1 (Şekil 5) aralığında olduğu 
saptanmış, böylelikle girişim fonksiyonu 
hesaplamaları bu dalga sayısı değerleri arasında 
değerlendirilmiştir. 

I.bölge için yapılan girişim fonksiyonu 
uygulamalarında ortalama kabuk yoğunluğu 
𝜌𝑐=2.7 g/cm3, ortalama manto yoğunluğu 𝜌𝑚=3.3 
g/cm3 [41] olarak alınmıştır. Kabuk kalınlığı 
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parametresi için güç spektrumu yönteminden 
[42] yararlanılarak ortama ait yapı derinliği 30 
km olarak hesaplanmıştır. Böylece I. bölge için 
yapılan uygulamalarda ortalama kabuk kalınlığı 
𝑇𝑐  = 30 km olarak belirlenmiştir. 

Daha sonra Bouguer gravite ile topoğrafya 
verileri kullanılarak (6) bağıntısı ile gözlemsel 
girişim değerleri, (7) bağıntısı ile kuramsal 
girişim değerleri bu bölge için ilk olarak bu 
çalışma kapsamında hesaplanmıştır. Kuramsal 
girişim hesabında ise, 𝐸 = 1011 Pa, 𝜎 = 0.25, 𝑔 = 9.8 
m/s2, 𝜌𝑐 = 2.7 g/cm3, 𝑇𝑐  = 30 km değerleri 
kullanılmıştır. Kuramsal girişim değerleri ilk önce 

𝑇𝑒  = 0, 5, 10, 15 ve 20 km değerleri için 
hesaplanmıştır (Şekil 6). Bu hesaplama 
sonucunda; gözlemsel ve kuramsal girişim 
değerleri arasındaki en iyi uyumun 𝑇𝑒  =5 km ile 
𝑇𝑒  =10 km değerleri arasında olduğu 
görülmektedir (Şekil 6). Bu bulgudan yola çıkarak 
𝑇𝑒  = 3, 5, 6, 7 ve 8 km değerleri için tekrar 
kuramsal girişim değerleri hesaplanmıştır (Şekil 
7). Böylece, kuramsal girişim değerleri ile 
gözlemsel girişim değeri arasında en iyi uyumu 
veren efektif elastik kalınlığın ortalama 6 km 
olduğu saptanmıştır. 

 

 

 

Şekil 5. Bouguer ve topoğrafya verileri arasındaki uyum. 

Bu uygulamanın ikinci adımında yüklemelerden 
kaynaklanan bükülme yüzeylerini saptamaya 
yönelik farklı 𝑇𝑒  değerleri (𝑇𝑒= 2, 6, 12 km) için 
düz çözüm uygulamaları yapılmıştır (Şekil 
8.a.b.c). Burada 𝐸 = 1011 Pa, 𝜎= 0.25, 𝜌𝑐 = 2.7 
g/cm3, 𝜌𝑚 = 3,3 g/cm3, 𝑔 = 9.8 m/s2 olarak 
alınmıştır. Ancak uygulamada kullanılacak 
uygun referans derinlik değerini saptamak için 
çeşitli derinlikler denenmiştir. Denemelerin 
amacı gravite ters çözümü ile elde edilen 
ondülasyon sınırı değerleri ile bu uygulamadan 
elde edilecek bükülme yüzeyi değerleri arasında 
uyumun sağlanabilmesidir. Yapılan 
denemelerde düz çözüm için referans derinlik 
(Moho derinliği) 28 km seçildiğinde bu uyumun 
sağlandığı saptanmıştır. Bükülme yüzeyi 
hesaplamaları için yapılan düz çözüm 
uygulamalarında kullanılan topoğrafya verisi 
sadece yüzey yüklerini içermektedir. Bundan 
dolayı çıkan sonuçlar sadece yüzey üstü 

yüklerinin meydana getirdiği bükülme 
yüzeylerini temsil etmektedir. Verilen 
parametreler ile 𝑇𝑒  = 2, 6 ve 12 km için yaratılan 
bükülme yüzeyleri haritaları Şekil 8.a, 8.b ve 
8.c’de görülmektedir. 

Daha sonra LithoFLEX 1.2 yazılımı yardımıyla 
23.5-26.5 Boylamları ve 33-37 Enlemleri 
arasında kalan I. bölgeye ait bouguer gravite 
değerleri ile gravite ters çözümü yapılmış ve 
kabuk-manto ara yüzeyinin derinliği tespit 
edilmiştir. Bu uygulamada kabuk-manto 
arasındaki yoğunluk farkı 0.6 g/cm3 ve referans 
(Moho) derinliği 30 km olarak kullanılmıştır. 
Gravite ters çözüm uygulamaları çeşitli kesme 
dalga boyu (100 km ve 75 km) ve 1. ve 3. 
iterasyon için hesaplanmış, en iyi uyumu veren 
değerlerin dalga boyu 100 km ve 1. iterasyon ile 
elde edilen değerleri olduğu saptanmıştır (Şekil 
9)
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Şekil 6. Bouguer gravite değerleri için hesaplanan gözlemsel girişim ile çeşitli 𝑇𝑒  değerleri için 
hesaplanan kuramsal girişim değerlerinin görünümü. 

 

                         

Şekil 7. Bouguer gravite değerleri için hesaplanan gözlemsel girişim ile çeşitli Te değerleri için 
hesaplanan kuramsal girişim değerlerinin görünümü.  

 

 

Şekil 8.a 𝑇𝑒  =2 km ve referans derinliği (Moho derinliği) 28 km 
için hesaplanan bükülme yüzeyi haritası. 
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Şekil 8.b 𝑇𝑒  =6 km ve referans derinliği (Moho derinliği) 28 km için hesaplanan bükülme yüzeyi 
haritası. 

 

Şekil 8.c 𝑇𝑒  =12 km ve referans derinliği (Moho derinliği) 28 km için hesaplanan bükülme yüzeyi 

haritası. 
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Şekil 9. Kesme dalga sayısı 100 km ve 1. iterasyon sayısı için elde 
edilen kabuk-manto ara yüzeyi derinliği haritası 

 

3.2 II. Bölge (28-29.5 Boylamları, 33-37 
Enlemleri) Uygulamaları 

Girit Adası ve çevresini içiren I.Bölge için yapılan 
uygulamalar, Rodos baseni ve çevresini içeren II. 
Bölge olarak adlandırılan 28-29.5 Boylamları ve 
33-37 Enlemleri arasındaki bölge (Şekil 3) için 
de yapılmıştır. Topoğrafya ve Bouguer gravite 
verileri arasındaki uyum analizi sonucunda (Şekil 
10), en iyi uyumun 0.01 < 𝑘 < 0.1 aralığında 
olduğu saptanmış, böylece girişim fonksiyonu 
hesaplamaları bu dalga sayısı değerleri arasında 
değerlendirilmiştir. Ardından, güç spektrumu 
yöntemi ile yapı derinliği hesaplaması yapılmış ve 
ortama ait yapı derinliği 26 km bulunmuştur. 
Sonuç olarak II. bölge için yapılan uygulamalarda 
ortalama kabuk kalınlığı 𝑇𝑐 = 26 km olarak 
alınmıştır.  

Bir sonraki adımda ilk olarak Bouguer gravite 
değerleri için kuramsal girişim değerleri 
hesaplanmış, bu hesaplamada ortalama 𝜌𝑐= 2.7 
g/cm3, ortalama 𝜌𝑚= 3.3 g/cm3 [43] olarak 
alınmış ve 𝑇𝑐  = 26 km, 𝐸 = 1011 Pa, 𝜎 = 0.25, 𝑔 = 

9.8 m/s2 değerleri kullanılmıştır. Kuramsal 
girişim değerleri 𝑇𝑒  = 0, 3, 5, 10 ve 15 km değerleri 
için hesaplanmıştır. Burada en iyi uyumu veren 
değerlerin 5 km ile 10 km arasında oldukları 
görülmektedir (Şekil 11).  

İkinci aşamada yüklemelerden kaynaklanan 
bükülme yüzeylerini saptamaya yönelik Te= 2, 8, 
14 km değerleri için referans (Moho) derinlik 30 
km alınarak bükülme düz çözüm uygulamaları 
yapılmıştır (Şekil 12.a,b,c,). Daha sonra, II. bölge 
için Bouguer gravite değerleri ile gravite ters 
çözümü yapılarak, kabuk-manto ara yüzeyinin 
derinliği tespiti yapılmıştır. Gravite ters çözümü 
uygulamasında için kabuk manto arasındaki 
yoğunluk farkı 0.6 g/cm3 ve referans derinlik 
(Moho derinliği) 26 km olarak kullanılmış, çeşitli 
kesme dalga boyu (100 km ve 75 km) ve 1. ve 3. 
iterasyon için ondülasyon sınırı hesaplanmıştır 
ve en iyi uyumun 1. iterasyonda ve kesme dalga 
boyu 100 km iken olduğu görülmüştür (Şekil 13).  
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Şekil 10. Bouguer ve topoğrafya verileri arasındaki uyum. 

       

Şekil 11. Bouguer gravite değerleri için hesaplanan gözlemsel girişim ile çeşitli Te değerleri için 
hesaplanan kuramsal girişim değerlerinin görünümü.  

 

4. Tartışma ve Sonuç 

Doğu Akdeniz Bölgesi, Avrasya ve Afrika 
plakalarının çarpışmasının bir parçasıdır ve 
bölge okyanus ve kıtasal kabuğun birarada 
bulunduğu çok karmaşık bir alandır. Çok 
sayıdaki araştırmacı [örn.; 11, 41, 43-67] bu 
karmaşık tektonizmayı jeolojik ve jeofiziksel 
çalışmalar ile irdelemişlerdir. Bu çalışmalardan 
Girit adası ve çevresini içeren sismik çalışmalar 
[13, 58] bu bölgeye ait kabuk kalınlığın sırasıyla 
32-34 km ve 30 km olduğunu belirtmektedir.   

Levha tektoniğinin en önemli konusu, litosferin 
kalınlığı ve uzun jeolojik zamanlar boyunca nasıl 
davrandığıdır. İzostazi kavramının gelişmesiyle, 
levha tektoniğinin temel varsayımlarından olan 
uzun zaman ölçeğinde levhaların rijit olarak 
davrandığı gerçeği öne sürülmüştür. Böylelikle 
izostazi kavramı, litosferin tanımlanmasında 
önemli bir dönüm noktası olmuştur. Bükülme 

modeli olarak tanımlanan rejyonel bükülme 
modelinde yükler, akışkan ve zayıf astenosferin 
üzerinde bulunan litosferik plakadaki elastik 
gerilmeler (stresler) ile desteklenmektedir [65-
67]. Bu bükülme modeline göre, büyük yüklerin 
etki ettiği bölgelerde litosfer eğrilir ve kabuksal 
kalınlık o ortama ait olması beklenen kalınlıklara 
göre daha incedir. Bunun sonucunda, plakaların 
bükülmeye uğrayan alt ve üst kısımlarında 
gerilmeler görülür [16]. Bu gerilmelerin olduğu 
kısımlar bölgede meydana gelen depremlerin 
yaklaşık odak derinlik dağılımlaraına işaret 
edeceğinden, plaka bükülmelerinin meydana 
geldiği derinliklerinin ve plakaların elastik 
kalınlıklarının belirlenmesi olası depremlerin 
yaklaşık derinliklerinin kestirilmesi konusunda 
önemli bir kavramdır. 

Bu çalışma ile efektif elastik kalınlık kestirimleri 
için kullanılan izostatik yanıt fonksiyonları ile 
litosferin yapısını anlamaya yönelik yeni 
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yaklaşımlar getirilmiştir ve bu bölgenin efektif 
elastik kalınlığını saptamaya yönelik çalışmalar 
ilk olarak bu çalışma kapsamında yapılmıştır. Bir 
bölgeye ait efektif elastik kalınlık kestirimi 
çalışmalarında başarı oranının yüksek 
olabilmesi için izostatik yanıt fonksiyonları ile 
birlikte kabuk-manto sınırı bükümsel 
modelleme yöntemleri kullanılmalıdır. Genel 

olarak efektif elastik kalınlık çalışmaları 
tektonik, sismolojik ve diğer derin jeofizik 
çalışmalar ile desteklenmelidir. Yapılan 
uygulamalar, Doğu Akdeniz bölgesinin izostatik 
modellerinin Airy modeline (𝑇𝑒 = 0) uymadığını 
göstermektedir. 

  

 

Şekil 12.a 𝑇𝑒=2 km ve referans derinlik (Moho derinliği) 30 km 
için hesaplanan bükülme yüzeyi haritası. 

 

 

Şekil 12.b 𝑇𝑒=8 km ve Moho derinliği 30 km için hesaplanan 
bükülme yüzeyi haritası. 
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Şekil 12.c 𝑇𝑒=14km ve Moho derinliği 30 km için 
hesaplanan bükülme yüzeyi haritası. 

 

Şekil 13. Kesme dalga sayısı 100 km ve 1. iterasyon için elde 
edilen kabuk-manto ara yüzeyi derinliği haritası 
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Bu çalışmada 23–32 K boylamları ile 33–37 D 
enlemleri arasında kalan Doğu Akdeniz Bölgesi 
çalışma alanı olarak seçilmiş ancak bölge; 
fiziksel, topoğrafyafik ve batimetrik olarak farklı 
özelliğe sahip ortamları ve jeolojik olarak farklı 
kökene sahip bölgeleri içermesinden dolayı Girit 
adası çevresi ve Rodos baseni çevresi olmak 
üzere iki ayrı bölge olarak çalışılmıştır.   
 

23.5-26.5 Boylamları ve 33-37 Enlemleri 
arasında kalan Girit Adası ve çevresini içeren I. 
bölgeye ait çalışmaların ilk adımında gravite ve 
topoğrafya verileri arasındaki uyum analizi 
sonucunda en iyi uyumun sırasıyla; 0.01 < 𝑘 <
0.1 dalgasayı (𝑘) değerleri arasında olduğu 
saptanmış, girişim fonksiyonu hesaplamaları bu 
dalga sayısı değerleri arasında 
değerlendirilmiştir. Kabuk kalınlığı parametresi 
için güç spektrumu yöntemi ile ortama ait yapı 
derinliği 30 km olarak hesaplanmış, I. bölge için 
yapılan uygulamalarda ortalama kabuk kalınlığı 
𝑇𝑐  = 30 km olarak belirlenmiştir. Aynı çalışma 
alanında yapılan Normalize Tam gradiyent 
çalışmasında [15] 30 km derinliğindeki kabuğu 
Afrika Okyanusal kabuğu olarak tanımlamıştır. 
Buradan hareketle bu bölgede elastik kalınlık 
hesaplamalarında Afrika okyanusal kabuğu 
etkindir.  

 
Ardından, Bouguer gravite ile topoğrafya verileri 
kullanılarak gözlemsel girişim değerleri ile 
kuramsal girişim değerleri irdelenmiştir. 
Kuramsal girişim değerleri ilk önce 𝑇𝑒  = 0, 5, 10, 
15 ve 20 km değerleri için hesaplanmış, 
gözlemsel ve kuramsal girişim değerleri 

arasındaki en iyi uyumun 𝑇𝑒  =5 km ile 𝑇𝑒  =10 km 
değerleri arasında olduğu saptanmıştır. Elastik 
kalınlık değerini daha ayrıntılı irdelemek için 𝑇𝑒  
= 3, 5, 6, 7 ve 8 km değerleri için tekrar kuramsal 
girişim değerleri hesaplanmış, kuramsal girişim 
değerleri ile gözlemsel girişim değeri arasında 
en iyi uyumu veren efektif elastik kalınlığın I. 
Bölge için ortalama 6 km olduğu saptanmıştır. 
Bölgeye ait efektif elastik kalınlık saptamasına 
yönelik uygulamaların ikinci aşamasında ise 
gravite ters çözüm ve bükülme düz çözümü 
hesaplamaları yapılmıştır.  Yüklemelerden 
kaynaklanan bükülme yüzeylerini saptamaya 
yönelik farklı 𝑇𝑒  değerleri (𝑇𝑒= 2, 6, 12 km) için 
düz çözüm uygulamaları yapılarak yüzeyüstü 
yüklerinin meydana getirdiği bükülme yüzeyleri 
elde edilmiştir. Ardından LithoFLEX 1.2 yazılımı 
kullanılarak Bouguer gravite değerleri ile gravite 
ters çözümü yapılmış ve kabuk-manto 
arayüzeyinin derinliği saptanmıştır. Gravite ters 
çözüm ve bükülme düz çözümü 
hesaplamalarından çıkan sonuçları 
karşılaştırmak için Şekil 8.a.b.c ve Şekil 9’ da 
görüldüğü gibi Güney-Kuzey yönünde A-A' 
profilleri boyunca kesitler alınmıştır ve 
aralarındaki uyumu saptayabilmek için bu 
kesitler çizdirilmiştir (Şekil 14). Karşılaştırma 
sonucunda en iyi uyumun gravite ters çözüm 
sonuçlarından kesme dalga boyu 100 km, 
iterasyon sayısı 1 olan eğri ile referans (Moho) 
derinliği 28 km olan 𝑇𝑒  =6 km eğrisi arasında 
olduğu saptanmıştır (Şekil 14). Bulunan bu 
sonuç girişim değerlerinin karşılaştırılması ile 
elde edilen değer ile tutarlılık göstermektedir. 
Böylelikle, Girit ve çevresini içeren I. Bölge için 
efektif elastik kalınlık değeri ortalama 6 km’dir.
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Şekil 14. LithoFLEX 1.2 yazılımı kullanılarak bulunan kabuk-manto arayüzeyi derinlik ve bükülme 
yüzeyleri verilerinin A-A profili (Şekil 8, 9)boyunca alınan kesitler. 

 

28-29.5 Boylamları ve 33-37 Enlemleri 
arasında kalan Rodos baseni ve çevresini içeren 
II. Bölge olarak adlandırılan bölge için gözlemsel 
girişim değerlerinin 0.01 < 𝑘 < 0.1 arasındaki 
dalga sayısı değerleri kullanılmıştır. Güç 
spektrumu yöntemi sonucunda yapı derinliği 26 
km olarak bulunmuş ve ortalama kabuk kalınlığı 
𝑇𝑐 = 26 km olarak belirlenmiştir. Kuramsal 
girişim değerleri 𝑇𝑒  = 0, 5, 10 ve 15 km değerleri 
için hesaplanmış ve en iyi uyumu veren 
değerlerin 5 km ile 10 km arasında yaklaşık 8 km 
olduğu belirlenmiştir. Gravite ters çözüm ve 
bükülme düz çözümü hesaplamalarından çıkan 
sonuçları karşılaştırmak için Şekil 12.a.b.c ve 

Şekil 13’ de görüldüğü gibi Güney-Kuzey 
yönünde A-A' profilleri boyunca kesitler 
alınmıştır ve karşılaştırılmıştır (Şekil 15). 
Karşılaştırma sonucunda en iyi uyumun gravite 
ters çözüm sonuçlarından kesme dalga boyu 100 
km, iterasyon sayısı 1 olan eğri ile referans 
derinliği (Moho derinliği) 30 km olan Te=8 km 
eğrisi arasında olduğu saptanmıştır (Şekil 15). 
Bulunan bu sonuç, girişim değerlerinin 
karşılaştırılması ile elde edilen değer ile 
tutarlılık göstermektedir. Sonuç olarak, Rodos 
baseni ve çevresini içeren II. bölge için efektif 
elastik kalınlık değeri ortalama 8 km’dir.

 

 

Şekil 15. LithoFLEX 1.2’ yazılımı kullanılarak bulunan kabuk-manto arayüzeyi derinlik ve 
bükülme yüzeyleri verilerinin A-A profilleri (Şekil 12, 13) boyunca alınan kesitler. 
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Doğu Akdeniz bölgesinde yapılan çalışmalar 
sonucunda, kabuk-manto ara yüzeylerine ait 
ortalama bükülme derinliklerinin, en uygun 
efektif elastik kalınlık değeri ile uyumlu olarak 
Doğu Akdeniz’de Girit ve çevresinde 19-29 km, 
Rodos baseni ve çevresinde ise 20-32 km 
arasında değiştiği saptanmıştır. Bu sonuçlar, 
literatürde Girit Adası ve çevresinde yapılmış 
kabuk çalışmaları [13-15, 58] sonuçları ile 
uyumludur. Girit çevresine ait gravite ters çözüm 
ve topoğrafya ile efektif elastik kalınlık 
kullanılarak düz çözüm yöntemlerinden elde 
edilen kabuk-manto ara yüzeylerine ait bükülme 
derinlikleri birbiri ile uyumludur. Doğu 
Akdeniz’in doğu kesiminde ise topoğrafya 
yükünden elde edilen ara yüzey bükülmesi 
gravite ters çözüm değerlerinden elde edilenden 
daha fazladır. Bunun nedeni litosfer kabuk 
sınırındaki tektonik, termal problemlerden 
kaynaklabilir, özellikle bu bölge okyanusal 
kökenli olduğundan sıvı içeriği fazla olup 
dayanımı azaltabilir. Dayanımın azalması 
rijiditenin azalması ve bununla paralel olarak 
elastik kalınlığın azalması anlamına gelmektedir. 
Kabuktaki rijiditenin azalması ortamın kırılgan 
(brittle) durumdan, akışkan (ductile) hale 
geçmesi ile açıklanabilmektedir. Bu çalışma 
kapsamında sonuç olarak Doğu Akdeniz bölgesi 
için bu yapılan yaklaşımların geçerli 
olabileceğine işaret edilmektedir. 
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