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Σύνοψη 
Στα πλαίσια του προγράμματος της Ε.Ε. GEOWARN- Geospatial Warning System 

Nisyros Volcano (Greece)- An Emergency Case Study, πραγματοποιήθηκε σεισμική 

χαρτογράφηση της ευρύτερης περιοχής της καλδέρας της Νισύρου με τη μέθοδο 

ανάκλασης/διάθλασης ευρείας γωνίας – Wide Aperture Reflection/Refraction Seismic 

(WARRS). Η συγκέντρωση των σεισμικών δεδομένων για το GEOWARN είχε διάρκεια 

4 εβδομάδων. 36 υποθαλάσσιοι σεισμογράφοι (OBS) τοποθετήθηκαν μεταξύ Ρόδου -  

Κω και 22 σεισμικοί σταθμοί ξηράς  στα νησιά Αστυπάλαια, Κάλυμνος, Ψέριμος, Κως, 

Νίσυρος, Τήλος, Σύμη και Ρόδος.  Οι αποστάσεις μεταξύ των σταθμών κυμαίνονταν 

από 12 ως 14 km.  Σαν κύρια πηγή ενέργειας χρησιμοποιήθηκε μια συστοιχία 

αεροβόλων 48 λίτρων και η απόσταση μεταξύ των εκρήξεων ήταν 130 μ. 

Καταγράφηκαν 7000 εκρήξεις κατά μήκος 8 σεισμικών προφίλ, συνολικού μήκους 

1000 km.  

Στην παρούσα διπλωματική παρουσιάζονται τα αποτελέσματα της επεξεργασίας, για 

την εξαγωγή του μοντέλου ταχύτητας 3 σεισμικών προφίλ που διέρχονται από την 

περιοχή της καλδέρας. Η διαδικασία που ακολουθείται για την εξαγωγή των 

δισδιάστατων (2D) μοντέλων ταχύτητας περιλαμβάνει μεθόδους τομογραφίας 

(firstbreak tomography) καθώς και κινηματική και δυναμική ιχνηλάτηση σεισμικών 

ακτίνων (kinematic and dynamic ray tracing). 

Η διάδοση των επιμήκων κυμάτων Psi (προερχόμενα μέσα από τα ιζήματα), Pg (από 

τον φλοιό) και PmP (από την ασυνέχεια φλοιού/μανδύα) είναι πολύ καλής ποιότητας 

σε όλο το μήκος των σεισμικών προφίλ. Η διασπορά της ταχύτητας σε συνάρτηση με 

το βάθος σε όλα τα προφίλ, έδειξε ότι η περιοχή των Δωδεκανήσων αποτελείται από 

φλοιό ηπειρωτικού τύπου και πάχος που κυμαίνεται από 18 km, προς το Κρητικό 

πέλαγος, έως 22 km, προς την Τουρκία. H ταχύτητα των επιμήκων κυμάτων Pn, στον 

άνω μανδύα, παρουσιάζει τιμές μεταξύ 7.7 και 7.8 km/s, που αποτελούν ένδειξη ότι ο 

άνω μανδύας στην περιοχή των Δωδεκανήσων έχει αυξημένη θερμοκρασία. 

Η ακολουθία των ιζημάτων παρουσιάζει ένα πάχος της τάξης των 4 km. Διακρίνονται 

4 ιζηματογενή στρώματα με ταχύτητες: 1.7km/s, 2.7km/s, 4.5km/s και 5.2km/s. Το 

πρώτο και δεύτερο στρώμα είναι Πλειστοκαινικής και Πλειοκαινικής ηλικίας ενώ το 

τρίτο είναι πιθανά Μεσοζωϊκής. Το βαθύτερο στρώμα με 5.2km/s ταχύτητα είναι 

Παλαιοζωϊκής ηλικίας και αποτελείται πιθανά από μεταμορφωμένους ασβεστόλιθους 



 

λόγω της υψηλής του ταχύτητας. Το στρώμα αυτό είναι ευρείας διάδοσης και 

εμφανίζεται στις περισσότερες περιοχές του Αιγαίου. Τα δύο βαθύτερα ιζήματα 

παρουσιάζουν ισομερή κατανομή και διαφέρουν λίγο σε πάχος. Είναι έντονα 

τεκτονισμένα διότι ολόκληρη η περιοχή βρίσκεται σε κατάσταση εφελκυσμού και έχει 

διαχωριστεί από το υπόλοιπο Αιγαίο.  

Δύο περιοχές παρουσιάζουν ιδιαίτερο ενδιαφέρον. Μία είναι η περιοχή της καλδέρας 

Κως – Νίσυρος, με έντονη τοπογραφική καθίζηση και σχήμα οβάλ με περίπου 13.8 km 

πλάτος και 27 km μήκος. Η καθίζηση είναι πολύ πρόσφατης ηλικίας διότι το 

Πλειστοκαινικό στρώμα δεν έχει αυξημένο πάχος. Η σημερινή μορφή της καλδέρας 

σχηματίστηκε πριν 161.000 χρόνια, μετά την μεγάλη έκρηξη του ηφαιστείου όπως 

χρονολογείται από τους ευρέως διαδεδομένους ιγνιμβρίτες. Η δεύτερη, είναι η περιοχή 

της λεκάνης της βορείου Καρπάθου, με βαθυμετρία που ξεπερνά τα 2.000 m και είναι 

επίσης  πρόσφατης ηλικίας. Η δημιουργία της λεκάνης είναι καθαρώς τεκτονικής 

προέλευσης εφελκυσμού και τέμνει κάθετα το ηφαιστειακό τόξο.  

  



 

1. Εισαγωγή 
Το ηφαιστειακό τόξο του Αιγαίου εκτείνεται από την βόρεια Εύβοια (νησάκι Λιχάδες), 

το Σαρωνικό κόλπο (ηφαιστειακά κέντρα Αίγινας και Μεθάνων), τη Μήλο και τη 

Σαντορίνη, φθάνοντας μέχρι το νοτιοανατολικό Αιγαίο (ηφαίστεια Νισύρου, Γυαλί και 

Κω) (Σχ. 1.1). Η ηφαιστειακή δραστηριότητα είναι αποτέλεσμα της υποβύθισης του 

ωκεάνιου φλοιού της Τηθύος κάτω από την μικροπλάκα του Αιγαίου, που ξεκίνησε 

περίπου πριν από 5 εκ. χρόνια, στο Πλειόκαινο.  

Η περιοχή των Δωδεκανήσων βρίσκεται στο ανατολικότερο άκρο του ενεργού 

ηφαιστειακού τόξου του νοτίου Αιγαίου και περιλαμβάνει τα νησιά Κω και Νίσυρο και 

τις μικρότερες νησίδες Γυαλιού, Στρογγυλής, Παχειάς και Περγούσας. Η Νίσυρος είναι 

ένα στρωματοηφαίστειο δομημένο από Πλειοκαινικά ηφαιστειακά προϊόντα που 

αποτελούνται κυρίως από ανδεσίτες, πάνω στους οποίους αποτέθηκαν 

ασβεσταλκαλικά ηφαιστειακά προϊόντα με την μορφή πυροκλαστικών αποθέσεων, 

ροών και δόμων λάβας. Η τελευταία ηφαιστειακή δραστηριότητα στη Νίσυρο 

χρονολογείται πριν από 10.000 χρόνια. Τότε σχηματίστηκαν οι μετακαλδερικές δομές 

του Προφήτη Ηλία. Κατά τους ιστορικούς χρόνους παρατηρήθηκε μόνο 

δραστηριότητα ατμών και υδροθερμικές εκρήξεις από τους κρατήρες που βρίσκονται 

μέσα στην καλδέρα της Νισύρου, και συγκεκριμένα στην περιοχή Λακκί το 1422, 1830, 

1871-1873 και 1888 (Νomikou, 2004). 

Το προσωρινά ήρεμο αλλά εν δυνάμει ενεργό ηφαίστειο της Νισύρου βρίσκεται σε μια 

γεωδυναμικά ασταθή περιοχή, με υψηλό βαθμό σεισμικής δραστηριότητας, πλήθος 

ρηγμάτων, υδροθερμικών κρατήρων και θερμών πηγών. Τέτοια προσωρινά ήρεμα 

αλλά ενεργά ηφαίστεια αποτελούν σοβαρό κίνδυνο για την κοινωνία και την οικονομία 

μιας χώρας και απαιτούν μια ολοκληρωμένη παρακολούθηση με όλες τις δυνατές 

διαθέσιμες μεθοδολογίες. Στο ερευνητικό πρόγραμμα GEOWARN ”Geospatial 

Warning System Nisyros Volcano (Greece)- An Emergency Case Study”, που 

χρηματοδοτήθηκε από την Ευρωπαϊκή Κοινότητα και την Γενική Γραμματεία  

Έρευνας και Τεχνολογίας, έγινε συστηματική παρακολούθηση των ηφαιστειακών 

παραμέτρων με γεωδαιτικές, γεωλογικές, σεισμικές και γεωχημικές έρευνες και στη 

συνέχεια, οι πληροφορίες που προέκυψαν συγκεντρώθηκαν σε ένα εύχρηστο εργαλείο 

λογισμικού GIS. Το λογισμικό αυτό αναπτύχθηκε σαν μια web-based πλατφόρμα 

πολυμέσων, που περιλαμβάνει όλα τα συγκεντρωθέντα δεδομένα – μετρήσεις και 

αποτελεί τη βάση για μια αξιόπιστη εκτίμηση των γεωλογικών κινδύνων και τη λήψη 



 

μέτρων για την προστασία της κοινωνίας και του περιβάλλοντος 

(www.geowarn.ethz.ch). 

 

 

 

Σχήμα 1.1: Γεωμορφολογία των Ελληνίδων και το Ηφαιστειακό Τόξο του Αιγαίου. Με κίτρινο πλαίσιο 

σημειώνεται η περιοχή μελέτης 

 

 

 

Στα πλαίσια του προγράμματος GEOWARN, μεταξύ των άλλων, πραγματοποιήθηκαν 

8 σεισμικά προφίλ μεταξύ Κω – Ρόδου, με τη μέθοδο ανάκλασης/διάθλασης ευρείας 

http://www.geowarn.ethz.ch/


 

γωνίας – Wide Aperture Reflection/Refraction Seismic (WARRS) (Ditmar & Makris, 

1996) με σκοπό (α) τον προσδιορισμό της δομής των ιζηματογενών λεκανών και του 

φλοιού, (β) την εκτίμηση του πάχους του φλοιού και των κύριων τεκτονικών δομών 

και (γ) την ακριβέστερη εκτίμηση των ορίων της αρχαίας καλδέρας  Κω – Νισύρου, 

για την εξήγηση του μεγάλου όγκου των προϊόντων της ηφαιστειακής έκρηξης που 

έγινε πριν από 161.000 χρόνια.  

Η εκτέλεση του σεισμικού προγράμματος είχε διάρκεια 4 εβδομάδων. Συνολικά 

τοποθετήθηκαν 36 υποθαλάσσιοι σεισμογράφοι (OBS) μεταξύ Ρόδου - Κω και 22 

σεισμικοί σταθμοί ξηράς  στα νησιά Αστυπάλαια, Κάλυμνος, Ψέριμος, Κως, Νίσυρος, 

Τήλος, Σύμη και Ρόδος.  Οι αποστάσεις μεταξύ των σταθμών κυμαίνονταν από 12 ως 

14 km.  Σαν κύρια πηγή ενέργειας χρησιμοποιήθηκε μια συστοιχία αεροβόλων 48 

λίτρων και η απόσταση μεταξύ των εκρήξεων ήταν 130 μ. Καταγράφηκαν 7.000 

εκρήξεις κατά μήκος 8 σεισμικών προφίλ, συνολικού μήκους 1.000 km. 

Στην παρούσα διπλωματική παρουσιάζονται τα αποτελέσματα της επεξεργασίας τριών 

σεισμικών προφίλ, που διαπερνούν την περιοχή της καλδέρας Κω - Νισύρου και τα 

αποτελέσματα αυτών συζητούνται σε σχέση με την ενεργό τεκτονική της ευρύτερης 

περιοχής. 

  



 

2. Γεωλογικά Στοιχεία 

2.1 Γεωτεκτονικές Ενότητες και Τεκτονοστρωματογραφικά Πεδία των 

Ελληνίδων 

 

Οι Ελληνίδες διακρίνονται ως τμήμα του συστήματος της Τηθύος, μεταξύ της 

εγκάρσιας δομής του Scutari-Peč, η οποία τις οριοθετεί στα βορειοδυτικά από τις 

∆ειναρίδες, μέχρι τον κόλπο της Αττάλειας, όπου διαχωρίζονται από τις Ταυρίδες στα 

νοτιοανατολικά (Kober, 1931). Γεωλογικά, μπορεί να γίνει διάκριση ανάμεσα στις μη-

μεταμορφωμένες Εξωτερικές Ελληνίδες της δυτικής Ελλάδας και του νοτίου Αιγαίου, 

όπου χαρακτηρίζονται από πλήρεις ιζηματογενείς ακολουθίες Τριαδικού - 

Καινοζωϊκού, και στις Εσωτερικές Ελληνίδες της ανατολικής Ελλάδας, όπου 

χαρακτηρίζονται από μεταμορφωμένες ζώνες προ-Αλπικών σχηματισμών και μετα-

ορογενετικές Τριτογενείς λεκάνες (Jacobshagen, 1986; Papanikolaou, 1986) (Σχ. 2.1). 

 

Σχήμα 2.1: Γεωτεκτονικός χάρτης της Ελληνικής χερσονήσου και της ευρύτερης περιοχής 

(τροποποιημένος από Jacobshagen, 1986) 

 



 

Η  παλαιογεωγραφική  οργάνωση  των  Ελληνίδων  και  η  πιθανή  σχέση  μεταξύ  του  

προαλπικού υποβάθρου  και  των  αλπικών  καλυμμάτων  επέτρεψε  τον διαχωρισμό  

των  Ελληνίδων  σε  τεκτονοστρωματογραφικά πεδία (Papanikolaou, 1997), που είναι 

τα ακόλουθα: H1: Πλατφόρμα Εξωτερικών Ελληνίδων, συμπεριλαμβανομένων προ-

αλπικών πετρωμάτων υποβάθρου και αλπικών  καλυμμάτων,  H2:  Ωκεανός  Πίνδου  -  

Κυκλάδων,  H3:  Πλατφόρμα  Εσωτερικών  Ελληνίδων, συμπεριλαμβανομένων προ-

αλπικών πετρωμάτων υποβάθρου και αλπικών καλυμμάτων H4: Ωκεανός Vardar-

Αξιού, H5: Πάικο και Αυτόχθονο Λέσβου, H6: Περιροδοπική ζώνη και αλλόχθονο 

Λέσβου,  H7:  Μάζα  Ροδόπης  (Ενότητα  Παγγαίου  –  Αυτόχθονο  Ροδόπης),  H8:  

Οφιόλιθοι  Βόλβης  – Ανατολικής Ροδόπης και H9: Ενότητες Σιδηρόνερου, Κερδυλίων 

και Βερτίσκου (Αλλόχθονο Ροδόπης) (Σχ. 2.2).  

 

Σχήμα 2.2: Χάρτης των τεκτονοστρωματογραφικών πεδίων των Ελληνίδων. H1: Πλατφόρμα Εξωτερικών  

Ελληνίδων, Η2: Ωκεανός Πίνδου – Κυκλάδων, Η3: Πλατφόρμα Εσωτερικών Ελληνίδων, Η4: Ωκεανός 

Αξιού, Η5: Πάικο, Η5a: Ενότητα Πάικου, Αυτόχθονο Λέσβου και Αλλόχθονο Χίου, H5b: Εν.Παιονίας, 

Η6: Περιροδοπική Ζώνη και Οφιόλιθοι Λέσβου, Η7: Αυτόχθονο Ροδόπης (Εν. Παγγαίου), Η8: Οφιόλιθοι 

Βόλβης – Αν. Ροδόπης, Η9: Αλλόχθονο Ροδόπης (+Σερβο-Μακεδονική). H9a: Εν. Βερτίσκου και Εν. 

Ανατολικής Ροδόπης, H9b: Εν. Κερδυλίων, H9c: Εν. Σιδηρόνερου. ( από  Papanikolaou 1997). 
 



 

Τα τεκτονοστρωματογραφικά πεδία είναι απομονωμένες λιθοσφαιρικές μονάδες, που 

έχουν αποκοπεί από μεγαλύτερες πλάκες και βρίσκονται διασκορπισμένα μέσα στο 

Απλικό σύστημα της Τηθύος. Αποτελούνται από πετρώματα προαλπικά, τα οποία 

ξεκόλλησαν από την ήπειρο της Γκοντβάνα στο τέλος του Παλαιοζωϊκού – αρχές 

Τριαδικού, κινήθηκαν κατά το Μεσοζωϊκό μέσα στο χώρο της Τηθύος και 

ενσωματώθηκαν στο περιθώριο της Ευρωπαϊκής πλάκας στο τέλος του Μεσοζωϊκού 

και στον Καινοζωϊκό. Οι σχηματικές  στρωματογραφικές  στήλες  για  κάθε  πεδίο  

δίνονται  στο Σχήμα 2.3  όπου περιλαμβάνονται και οι ονομασίες των τεκτονικών 

ενοτήτων των Ελληνίδων που εντάσσονται σε κάθε τεκτονοστρωματογραφικό πεδίο. 

Τα πεδία H1, H3, H5, H7 και H9 αντιπροσωπεύουν ηπειρωτικά λιθοσφαιρικά 

θραύσματα Γκοντβανικής προέλευσης. Τα πεδία H2, H4, H6 και H8 αντιστοιχούν σε 

τμήματα του ωκεανού της Τηθύος (Papanikolaou 1997). 

 

Σχήμα 2.3: Λιθοστρωματογραφικές στήλες των τεκτονοστρωματογραφικών πεδίων των Ελληνίδων 

(Papanikolaou, 1997) 



 

2.2 Το Ελληνικό Ορογενετικό Τόξο  

Το ορογενετικό σύστημα των Ελληνίδων περιλαμβάνει την ενεργή ζώνη υποβύθισης 

κατά μήκος του Ελληνικού ορογενετικού τόξου, που δημιουργεί και το ενεργό 

ηφαιστειακό τόξο. Αποτελείται από (α) τη σχετικά βαθιά (περ. 5 km) προτάφρο στο 

δυτικό τμήμα της Ελληνικής Τάφρου, (β) το ανυψωμένο νησιωτικό τόξο, από την 

Πελοπόννησο έως την Κρήτη και τα ∆ωδεκάνησα, (γ) την οπισθοτάφρο του Κρητικού 

πελάγους και (δ) το σύγχρονο ηφαιστειακό τόξο του νοτίου Αιγαίου (Σχήμα 2.4).  

 

 

Σχήμα 2.4: Το Ενεργό Ελληνικό Ορογενετικό Τόξο, συνέπεια της υποβύθισης της Αφρικανικής πλάκας 

κάτω από το ενεργό Ελληνικό περιθώριο της Ευρωπαϊκής λιθοσφαιρικής πλάκας (Παπανικολάου, 1986) 

 

Τα κύρια μορφοτεκτονικά στοιχεία από τα οποία συγκροτείται το Ελληνικό τόξο 

(Hellenic arc) είναι τα εξής: 

 

1. Το Εξωτερικό ιζηματογενές τόξο (νησιωτικό τόξο), που περιλαμβάνει τις 

Δυτικές εξωτερικές οροσειρές της ηπειρωτικής Ελλάδας, την Κρήτη και τα 

Δωδεκάνησα. Στο εξωτερικό μέρος του Ελληνικού τόξου ασκούνται ισχυρές 

συμπιεστικές τάσεις που έχουν ως αποτέλεσμα την παραμόρφωση των 

ιζημάτων στην περιφερειακή τάφρο, αλλά και στο εξωτερικό τμήμα του 

ιζηματογενούς τόξου. Οι παραμορφώσεις αυτές είναι κυρίως ανάστροφα 

ρήγματα που διαπιστώνονται μέσα στα θαλάσσια ιζήματα νότια της Κρήτης 

και  νότια της Πελοποννήσου και του Ιονίου, με γεωφυσικές μεθόδους αλλά 



 

και με γεωλογικές παρατηρήσεις. Αντίθετα, σε όλο το χώρο εσωτερικά του 

Ελληνικού τόξου, από την Κρήτη μέχρι τη Θράκη, σε ολόκληρο το Αιγαίο και 

τον ηπειρωτικό χώρο, ασκούνται εφελκυστικές τάσεις, όπως διαπιστώνεται 

τόσο από τους μηχανισμούς γένεσης των σεισμών, όσο και από γεωλογικές 

παρατηρήσεις. Οι εφελκυστικές τάσεις έχουν γενική διεύθυνση Β-Ν και 

προκαλούν κανονικά ρήγματα, κυρίως Α-Δ διεύθυνσης. Παράλληλα, 

υπάρχουν ρήγματα ΒΔ-ΝΑ διεύθυνσης, ως αποτέλεσμα προγενέστερων 

τεκτονικών διεργασιών. Αποτέλεσμα των ασκούμενων εφελκυστικών τάσεων 

και των κανονικών ρηγμάτων είναι η δημιουργία αλλεπάλληλων τεκτονικών 

τάφρων και τεκτονικών κεράτων διεύθυνσης Α-Δ, αλλά και παράλληλα και 

ακτινωτά στο Ελληνικό τόξο. 

2. Η Ελληνική περιφερειακή τάφρος (προτάφρος), που περιβάλλει το 

ιζηματογενές τόξο, από το Ιόνιο πέλαγος μέχρι νότια της Κρήτης και της 

Ρόδου και αποτελεί σύστημα βαθιών (2.000 – 5.000 m) υποθαλάσσιων 

βυθισμάτων. Η Ελληνική τάφρος έχει διεύθυνση Β∆-ΝΑ από την Κεφαλονιά 

έως νοτιοανατολικά της Γαύδου και ΒΑ-Ν∆ νότια της Κρήτης έως ανατολικά 

της Ρόδου.  

3. Το ηφαιστειακό τόξο του Αιγαίου (ενεργό ηφαιστειακό τόξο) εκτείνεται από 

τη βόρεια Εύβοια (νησάκι Λιχάδες), το Σαρωνικό κόλπο (ηφαιστειακά κέντρα 

Αίγινας και Μεθάνων), τη Μήλο και τη Σαντορίνη, μέχρι τη Νίσυρο, στο 

νοτιοανατολικό Αιγαίο. Η ηφαιστειακή δραστηριότητα είναι αποτέλεσμα της 

υποβύθισης του ωκεάνιου φλοιού της Τηθύος κάτω από την μικροπλάκα του 

Αιγαίου, που ξεκίνησε περίπου πριν από 5 εκ. χρόνια, στο Πλειόκαινο (Keller, 

1969; Pe-Piper and Piper, 1972; McKenzie, 1972; Le Pichon and Angelier, 

1979; Druitt et al., 1989; Marini et al., 1993; Fytikas et al., 1984; Jackson, 

1994; Allen, 2001).  

4. Η λεκάνη πίσω από το τόξο (οπισθοτάφρος), που δημιουργείται από τις 

εφελκυστικές τάσεις πίσω από το τόξο και ιδιαίτερα πίσω από το πρίσμα 

επαύξησης. Στον Ελληνικό χώρο ταυτίζεται κυρίως με το Κρητικό πέλαγος. 

 

Νότια από το Ελληνικό τόξο, η Μεσογειακή ράχη (Mediterranean Ridge) αποτελεί 

μια υποθαλάσσια έξαρση του φλοιού, παράλληλα στο Ελληνικό τόξο. Η Μεσογειακή 

ράχη αποτελεί το πρίσμα προσαύξησης, με αποκόλληση της παχιάς ιζηματογενούς 

ακολουθίας που το απαρτίζει, από τον υποκείμενο ωκεάνιο φλοιό. Η αποκόλληση αυτή 



 

λαμβάνει χώρα κυρίως πάνω στους εβαπορίτες του Μεσσηνίου (Finetti et al. 1990). Τα 

τελευταία υπολείμματα του ωκεανού της Τηθύος διατηρούνται ακόμα στην οριζόντια 

στρωμάτωση της Ιόνιας λεκάνης στα Ν∆ και της λεκάνης  του Λεβαντίνου στα ΝΑ της 

υποθαλάσσιας ράχης της Ανατολικής Μεσογείου. 

Μετρήσεις GPS δείχνουν ότι, σε σχέση με μια σταθερή Αφρική, η Αραβία κινείται 

βόρεια με ταχύτητα 1 cm/χρόνο, η Ανατολία διαφεύγει προς τα δυτικά από τις 

συγκρουόμενες πλάκες της Ευρασίας και της Αραβίας με ταχύτητα 20 - 25 mm/χρόνο,  

ενώ ο χώρος του Αιγαίου κινείται προς ΝΝ∆ με 3.5 cm/χρόνο (Le Pichon et al. 1995; 

Reilinger et al. 1997,  2010;  Kahle  et  al. , 1998, 2000) (Σχήμα 2.5).  

   

 

Σχήμα 2.5: Χάρτης της Ανατολικής Μεσογείου που δείχνει την ενεργό γεωδυναμική κατάσταση, τις 

κινήσεις των μικρο-πλακών στην περιοχή και τη διαμόρφωση του Ελληνικού Τόξου και του Κυπριακού 

Τόξου. Ta βέλη αντιστοιχούν με ανύσματα κίνησης, που προκύπτουν από μετρήσεις GPS  

 

Η  συνολική  διαφορά  ταχυτήτων  μεταξύ  των  μικρο-πλακών του Αιγαίου και της 

Ανατολίας είναι σημαντική, αφού βόρεια της λεκάνης του Βορείου Αιγαίου και του 

ρήγματος της Βόρειας Ανατολίας, η ταχύτητα της, κινούμενης προς Νότο, Ευρασίας 



 

είναι μόνο 1 cm/χρόνο, σε σχέση με την Αφρική.  Η διαφορά  των ταχυτήτων αυτών  

αντισταθμίζεται από τη δεξιόστροφη κίνηση κατά μήκος του ρήγματος της Βόρειας 

Ανατολίας και το άνοιγμα της Λεκάνης του Βορείου Αιγαίου. Η Ελληνική ζώνη 

υποβύθισης υποχωρεί με πολύ μεγαλύτερο ρυθμό από το ρυθμό πλευρικής διαφυγής 

της Ανατολίας, που προκαλείται από τη σύγκρουση Ευρασίας – Αραβίας. Βόρεια της 

Κεφαλονιάς και της Λευκάδας τα μεγέθη των ανυσμάτων GPS μειώνονται δραματικά 

στην ηπειρωτική Ελλάδα και εκεί όπου τερματίζεται η νοτιοανατολική προέκταση της 

υπολειμματικής Απούλιας πλατφόρμας, η οποία μεταβαίνει προς τα Ν∆ στην Ιόνια 

Λεκάνη (Papanikolaou et al., 2004).  

Η παραπάνω κινηματική ξεκίνησε από το Ανώτερο Μειόκαινο, με την υποβύθιση του 

πυκνού φλοιού και των υπερκείμενων ιζημάτων της Ιόνιας λεκάνης, την ίδια περίοδο 

που πραγματοποιήθηκε η σύγκρουση Αραβίας – ΝΑ Ευρασίας καθώς και η 

δεξιόστροφη κίνηση στο ρήγμα  της  Βόρειας  Ανατολίας  (McKenzie  1972,  1978;  Le  

Pichon  and  Angelier  1979;  Dewey  and Sengör 1979). 

 

2.3 Η θέση των Δωδεκανήσων στο Ελληνικό ορογενετικό τόξο 

Η περιοχή των Δωδεκανήσων, στο νοτιοανατολικό άκρο του Ελληνικού ορογενετικού 

τόξου χαρακτηρίζεται από μια ιδιαίτερα πολύπλοκη γεωλογική δομή, στην οποία 

βρίσκουμε ενότητες του αλπικού υποβάθρου, μεταλπικά ιζήματα και ηφαιστειακούς 

σχηματισμούς.  

Σύμφωνα με την διάταξη των στρωματογραφικών πεδίων των Ελληνίδων 

(Papanikolalou, 1997), στην ευρύτερη περιοχή των Δωδεκανήσων κυριαρχεί το πεδίο 

Η1 της εξωτερικής ανθρακικής πλατφόρμας (μεταμορφωμένο Λίνδου Ρόδου, 

αυτόχθονο Κω και Σάμου και οι μη-μεταμορφωμένες ενότητες του Αρχαγγέλου Ρόδου, 

Ζιά Κω και αντίστοιχες ενότητες τύπου Τρίπολης στις Σύμη, Χάλκη, Κάλυμνο και 

Λέρο). Το πεδίο Η2, του ωκεανού Πίνδου – Κυκλάδων, απαντά σε μικρότερες 

εμφανίσεις (Προφήτης Ηλίας Ρόδου, Κω και μεταμορφωμένα Ικαρίας και Σάμου). Η 

διάρθρωση των ενοτήτων παρουσιάζει μικρά τεκτονικά ράκη μη μεταμορφωμένων 

πετρωμάτων πάνω από μεταμορφωμένα αλπικά πετρώματα μεγάλου πάχους, με 

κανονικά ρήγματα να τέμνουν την επαφή των δύο ενοτήτων (βλ. Σχήμα 2.6) 

(Papanikolaou & Nomikou, 1998).  



 

 

Σχήμα 2.6: Γεωλογικό σκαρίφημα από την Ρόδο προς την Ικαρία όπου φαίνεται η κατώτερη 

σειρά των μεταμορφωμένων πετρωμάτων (γκρι χρώμα), η ανώτερη σειρά των μη 

μεταμορφωμένων (λευκό χρώμα) και τα ρήγματα που διαχωρίζουν τις γεωλογικές ενότητες (από 

Papanikolaou & Nomikou, 1998) 

 

Οι αλπικές ενότητες στην Κω απαρτίζουν μια κατώτερη ομάδα πετρωμάτων χαμηλού 

βαθμού μεταμόρφωσης, ηλικίας Μεσοζωϊκής (ενότητα Κεφάλου στη δυτική Κω) και 

Παλαιοζωϊκής (ενότητα Δικαίου στην κεντρική Κω) και μια ανώτερη ομάδα μη-

μεταμορφωμένων ενοτήτων, που αποτελείται από Μεσοζωϊκές ενότητες της Τρίπολης, 

Πίνδου και ανατολικής Κω. Σε αυτήν απαντά και ο άγριος φλύσχης Μεσοζωϊκής 

ηλικίας πάνω από τους Παλαιοζωϊκούς σχηματισμούς της ανατολικής Κω. Η ενότητα 

Δικαίου αντιπροσωπεύει τη μοναδική γνωστή μη-μεταμορφωμένη προ-αλπική 

ιζηματογενή ακολουθία και ανήκει στη βάση του τεκτονοστρωματογραφικού Πεδίου 

Η1, των εξωτερικών Ελληνίδων, κάτω από την ανθρακική πλατφόρμα του 

Μεσοζωϊκού. Το τεκτονοστρωματογραφικό Πεδίο Η2, ωκεανός Πίνδου – Κυκλάδων, 

απαντά, όπως προαναφέρθηκε, σε μικρότερη έκταση πάνω από την ανθρακική 

πλατφόρμα (Papanikolaou, 1997).  

 

2.4  Ηφαιστειακή δραστηριότητα των Δωδεκανήσων 

Από τα ηφαιστειακά κέντρα του τόξου του Αιγαίου, μόνο αυτά των Μεθάνων, της 

Σαντορίνης και της Νισύρου έδρασαν σε ιστορικούς χρόνους και χαρακτηρίζονται ως 

ενεργά. Τα υπόλοιπα, χερσαία ηφαιστειακά κέντρα, παρουσιάζουν μόνο ατμούς και 

υδροθεμική δραστηριότητα. 

Η Νίσυρος δομείται αποκλειστικά από ηφαιστειακά πετρώματα Τεταρτογενούς 

ηλικίας. Είναι ένα στρωματοηφαίστειο δομημένο κυρίως από ανδεσίτες και 

βασαλτικούς ανδεσίτες πάνω στους οποίους αποτέθηκαν ασβεσταλκαλικά 

ηφαιστειακά προϊόντα δακιτικής – ρυοδακιτικής σύστασης με τη μορφή 

πυροκλαστικών αποθέσεων, ροών λάβας και δομών λάβας. Το υπόβαθρο του 



 

ηφαιστείου αποτελείται από Μεσοζωικούς ασβεστόλιθους και θερμομεταμορφωμένα 

πετρώματα (Geothermica Italiana, 1983; 1984). Το κύριο ηφαιστειο-τεκτονικό στοιχείο 

της Νισύρου είναι η δημιουργία καλδερικού βυθίσματος ως αποτέλεσμα της ύπαρξης 

εφελκυστικού πεδίου στην ευρύτερη περιοχή, το οποίο επιτρέπει την άνοδο 

ανδεσιτικών μαγμάτων και την αποθήκευση αυτών σε υποηφαιστειακούς μαγματικούς 

θαλάμους (έως 10 km βάθος) (Vougioukalakis, 1993). Τα περισσότερα ρήγματα στην 

Νίσυρο είναι κανονικά με άλματα από μερικά m έως μερικές δεκάδες m (Papanikolaou 

& Nomikou, 2001; Nomikou, 2004; Volentik et al., 2005b; Caliro et al., 2005). 

Η ηφαιστειακή δραστηριότητα στην Κω χαρακτηρίζεται από Άνω – Μειοκαινικές 

ιγνιμβριτικές αποθέσεις και από Πλειοκαινικά – Πλειστοκαινικά ηφαιστειακά 

προϊόντα όπως τις ηφαιστειακές δομές την πυροκλαστική ακολουθία της Κεφάλου, 

τους υδρομαγματικούς τόφφους και τον, σε μεγάλη έκταση, πυροκλαστικό σχηματισμό 

«τόφφο της Κω», αποθέσεις του οποίου εντοπίζονται και στα νησιά της Καλύμνου, της 

Ψερίμου και της Τήλου (Davis, 1967).  

Οι νησίδες του Γυαλιού, της Στρογγυλής, της Παχειάς και της Περγούσας, μεταξύ Κω 

και Νισύρου, αποτελούνται από Πλειοκαινικές δομές ρυολιθικής (Γυαλί), ανδεσιτικής 

(Στρογγυλή) και δακιτικής σύστασης (Παχειά και Περγούσα) οι οποίες φιλοξενούν 

πυροκλαστικές αποθέσεις της ανώτερης κίσσηρης του Γυαλιού (Στρογγυλή) και 

ενότητες του τόφφου της Κω και της Παναγιάς Κυράς (Παχειά και Περγούσα). Μόνο 

στο νησάκι Κονδελιούσα, νοτιοδυτικά της Νισύρου, εμφανίζεται το αλπικό υπόβαθρο 

και το νησί δομείται αποκλειστικά από Μεσοζωϊκούς ανθρακικούς ασβεστολίθους 

(Davis, 1967).  

 

2.5  Σεισμικότητα των Δωδεκανήσων 

Η περιοχή των Δωδεκανήσων χαρακτηρίζεται από υψηλή σεισμικότητα 

(Galanopoulos, 1960; Makropoulos and Burton, 1981; Jackson and McKenzie, 1988, 

Papazachos & Papazachou, 1997), με σεισμούς επιφανειακούς (Σχ. 2.7) και ενδιαμέσου 

βάθους (Σχ. 2.8). Από τον σεισμό της Ρόδου το 226 π.Χ., που έγινε αισθητός μέχρι την 

Κύπρο, τις Κυκλάδες και τον Κορινθιακό κόλπο, καταστράφηκε ο περίφημος 

Κολοσσός της Ρόδου (Papazachos & Papazachou, 1997). Το 554 μ.Χ., σεισμός 

μεγέθους 7.0 ρίχτερ κατέστρεψε σχεδόν ολόκληρη την Κω. Από το σεισμό 

ισοπεδώθηκε και το Ασκληπιείο της Κω, που είχε κτιστεί το 400 π.Χ., ενώ σοβαρές 



 

ζημιές αναφέρθηκαν σε πολλές πόλεις της Ιωνίας. Ο σεισμός του 1.481, μεγέθους 7.1 

ρίχτερ, είχε 30.000 νεκρούς και ο σεισμός της Χάλκης το 1.840, μεγέθους 6.5 ρίχτερ, 

600 νεκρούς. To 1.926, σεισμός μεγέθους 7.4 ρίχτερ στη Ρόδο, προερχόμενος από 

εστιακό βάθος 115 km (Ambraseys & Adams, 1998) προκάλεσε σημαντικές 

καταστροφές στο νησί της Ρόδου, ενώ σοβαρές ζημιές αναφέρθηκαν μέχρι το δέλτα 

του Νείλου και την κάτω Αίγυπτο. Το 1.933, σεισμός μεγέθους 6.6 ρίχτερ, κοντά στην 

Κω, κατέστρεψε σχεδόν ολοσχερώς την πόλη της Κω, όπου σκοτώθηκαν 200 

άνθρωποι. Ο μεγαλύτερος σεισμός του 20ου αιώνα, το 1.956 στην Αμοργό, με μέγεθος 

7.4 ρίχτερ, προκάλεσε εκτεταμένες καταστροφές σε όλα τα νησιά στην περιοχή του 

νοτιοανατολικού Αιγαίου και ειδικότερα στη Σαντορίνη, όπου καταστράφηκε 

ολοσχερώς η πόλη της Θήρας (Galanopoulos, 1960; 1982; Makropoulos et al., 1989; 

Papazachos & Papazachou, 1997). Το κύμα τσουνάμι που ακολούθησε το σεισμό 

προκάλεσε ζημιές μέχρι 100 km απόσταση, ενώ το ύψος του κύματος έφτασε τα 20 με 

30 m στην απόκρυμνη ακτογραμμή της Αμοργού και στη βόρεια ακτή της 

Αστυπάλαιας. Η γένεση του τσουνάμι οφειλόταν στη μετατόπιση του μεγάλου 

ρήγματος της Αμοργού και στην επακόλουθη μετακίνηση των ιζημάτων στον 

υποθαλάσσιο χώρο της τάφρου Σαντορίνης – Αμοργού (Perissoratis & Papadopoulos, 

1999). 

 

Σχήμα 2.7: Επιφανειακοί Σεισμοί (εστιακό βάθος h<60 km) στον Ελλαδικό χώρο και τις γύρω περιοχές 

τον 20ο αιώνα (Burton et al., 2004). 



 

 

Σχήμα 2.8: Σεισμοί ενδιαμέσου βάθους (εστιακό βάθος h >60 km) στον Ελλαδικό χώρο και τις γύρω 

περιοχές τον 20ο αιώνα (Burton et al., 2004). 

 

Την περίοδο 1.995 – 1.998 σημειώθηκε αυξημένη σεισμική δραστηριότητα στην 

περιοχή της Νισύρου (Papadopoulos et al., 1998), με σημαντικές ζημιές στο 

βορειοδυτικό τμήμα του νησιού, στο Μανδράκι (Ioannidis, 1998). Λεπτομερής 

παρακολούθηση της μικροσεισμικής δραστηριότητας στην περιοχή της Νισύρου με 

ένα αμφίβιο δίκτυο σεισμογράφων, στα πλαίσια του προγράμματος GEOWARN, 

έδειξε ότι η σεισμικότητα σχετίζεται άμεσα με την ηφαιστειακή δράση και τα 

υδροθερμικά φαινόμενα (Papoulia et al., 2015) (Σχήμα 2.9). Βαθιά σεισμικότητα 

εντοπίστηκε μόνο κάτω από την Νίσυρο, προερχόμενη από βάθος 100 μέχρι 150 km 

και σχετίζεται άμεσα με διεισδύσεις μάγματος και την υποβύθιση της λιθόσφαιρας 

(Brüstler, 2012; Friedrich et al., 2014; Papoulia et al., 2015) (Σχήμα 2.10). 



 

 

Σχήμα 2.9: Σεισμικότητα των Δωδεκανήσων από αμφίβιο δίκτυο σεισμογράφων, στα πλαίσια του 

προγράμματος GEOWARN (Papoulia et al., 2015).   

 

Σχήμα 2.10: Τρισδιάστατη απεικόνιση της σεισμικότητας στην περιοχή των Δωδεκανήσων (Papoulia et 

al., 2015)  



 

3.Σεισμικές Μέθοδοι 

Οι σεισμικές μέθοδοι βασίζονται στη διάδοση των σεισμικών κυμάτων στο εσωτερικό 

της Γης, εφαρμόζοντας τις αρχές της κυματικής. Με την παρατήρηση και  λήψη 

μετρήσεων πάνω στις καταγραφές των σεισμικών κυμάτων (σεισμογράμματα) εξάγουν 

πληροφορίες για τις σεισμικές ταχύτητες, τη δομή και τη φύση των πετρωμάτων. Οι 

πηγές ενέργειας για τη δημιουργία των σεισμικών κυμάτων μπορεί να είναι και 

τεχνητές (π.χ. εκρήξεις, πίπτον βάρος, vibrators, θαλάσσια αεροβόλα).  

Οι σεισμικές μέθοδοι εφαρμόζονται σε μεγάλη κλίμακα στη διερεύνηση κοιτασμάτων 

υδρογονανθράκων,  στον εντοπισμό κοιτασμάτων μεταλλεύματος, στον καθορισμό 

βραχώδους και μη υποβάθρου όταν μελετώνται  μεγάλα έργα (φράγματα, γέφυρες 

κ.ά.), αλλά και στον εντοπισμό υπόγειων αρχαιολογικών χώρων. 

Ως κύμα (wave), χαρακτηρίζεται η οποιαδήποτε διαταραχή που διαδίδεται στο χώρο 

με πεπερασμένη ταχύτητα. Ανάλογα με τις συνθήκες, τα κύματα μπορούν να 

διαδίδονται σε μία, δύο ή τρεις διαστάσεις.  

Μέτωπο κύματος (wavefront), ονομάζεται ο γεωμετρικός τόπος των σημείων του 

διαδιδόμενου κύματος που βρίσκονται στην ίδια φάση ή έχουν σταθερή φάση. Το 

μέτωπο του κύματος αποτελεί έναν ισοφασικό γεωμετρικό τόπο (γραμμή ή επιφάνεια 

αναλόγως των διαστάσεων του μέσου που μελετάται). 

Οι ακτίνες (rays), υποδεικνύουν τη διεύθυνση που διαδίδεται το κύμα ή 

«χαρτογραφούν» τη διαδρομή που ακολουθεί το κύμα. Οι ακτίνες και τα μέτωπα 

κύματος είναι κάθετα μεταξύ τους. 

 

3.1 Διάδοση των σεισμικών κυμάτων στο εσωτερικό της Γης 

Οι ελαστικές ιδιότητες των πετρωμάτων επηρεάζουν την ταχύτητα διάδοσης των 

σεισμικών κυμάτων που διέρχονται μέσα από αυτά.  Οι σεισμικές μέθοδοι 

διασκόπησης βασίζονται στην ανάλυση δύο βασικών τύπων κυμάτων: 

1) των κυμάτων χώρου, επιμήκων (P) ή εγκαρσίων (S) 

2) των επιφανειακών κυμάτων, Rayleigh, Love 

 

 

 



 

3.1.1. Κύματα χώρου 

Τα κύματα χώρου, επιμήκη (P-waves) και εγκάρσια (S-waves), διαδίδονται προς κάθε 

κατεύθυνση μέσα σε ένα ελαστικό μέσο.  

Τα P waves (πρωτεύοντα κύματα από την ονομασία primary waves) προκαλούνται από 

τη διάδοση της μεταβολής του όγκου ή της πυκνότητας, σε διεύθυνση παράλληλη προς 

αυτήν της διάδοσης του κύματος. Διαδίδονται μέσω των στερεών αλλά και των 

ρευστών και ο τρόπος διάδοσής τους είναι ανάλογος με αυτόν της διάδοσης των 

ηχητικών κυμάτων στον αέρα. Χαρακτηριστικό τους είναι ότι διαδίδονται πιο γρήγορα 

από τα άλλα είδη σεισμικών κυμάτων και γι’ αυτό και λέγονται πρωτεύοντα κύματα. 

Η ταχύτητά τους δίνεται από τη σχέση:  

      𝑉𝑝 = √
𝑘+4𝐺/3

𝜌
 = √

𝛦∗(1−𝜈)

𝜌∗(1+𝜈)∗(1−2∗𝜈)
                                              

όπου ρ η πυκνότητα του υλικού, k το μέτρο κυβικής ελαστικότητας, G το μέτρο 

ακαμψίας, Ε το μέτρο του Young και ν ο λόγος του Poisson. 

Τα S waves (δευτερεύοντα κύματα από την ονομασία secondary waves) διαδίδονται 

πιο αργά στο χώρο και φτάνουν στα σεισμογράμματα μετά τα επιμήκη κύματα γι’ αυτό 

και λέγονται δευτερεύοντα. Κατά τη διάδοσή τους, τα υλικά σημεία του χώρου 

ταλαντώνονται κάθετα στη διεύθυνση διάδοσης του σεισμικού κύματος. Τα κύματα 

αυτά προκαλούνται από την αντίδραση του χώρου στη μεταβολή του σχήματός του. Η 

ταχύτητά τους δίνεται από τη σχέση:  

      𝑉𝑠 = √
𝐺

𝜌
 = √

𝛦

2𝜌∗(1+𝜈)
                                                                   

Τα εγκάρσια κύματα δε διαδίδονται στα υγρά όπου ισχύει G=0, αλλά μόνο στα στερεά 

υλικά. 

Γνωρίζοντας ότι το μέτρο κυβικής ελαστικότητας k και το μέτρο ακαμψίας G 

λαμβάνουν πάντοτε θετικές τιμές , καθώς και ότι ο λόγος του Poisson είναι μικρότερος 

ή ίσος από 0.5, καταλαβαίνουμε ότι η ταχύτητα των P κυμάτων είναι πάντα μεγαλύτερη 

από αυτή των S. 

 

Για τη διασκόπηση μικρών βαθών χρησιμοποιούνται σχεδόν αποκλειστικά τα  P 

κύματα. Στο νερό, η ταχύτητα των P κυμάτων είναι περίπου 1,5m/sec, εξαρτώμενη από 

τη θερμοκρασία του νερού και την περιεκτικότητα σε αλάτι. 



 

3.1.2 Επιφανειακά κύματα 

Τα κύματα επιφάνειας διαδίδονται μέσα και κοντά στην επιφάνεια της Γης, με 

ταχύτητες μικρότερες των αντίστοιχων εγκαρσίων κυμάτων. Το πλάτος τους μπορεί να 

πάρει μεγάλες τιμές στην επιφάνεια και εξασθενούν πιο αργά με την απόσταση 

διάδοσης, σε σχέση με τα κύματα χώρου, αλλά η εξασθένησή τους είναι εκθετική σε 

σχέση με το βάθος. 

Όπως και στην περίπτωση των κυμάτων χώρου, έτσι και τα κύματα επιφάνειας 

χωρίζονται σε υποκατηγορίες ανάλογα με την κίνηση που προκαλούν στα υλικά σημεία 

του μέσου: τα κύματα Love, τα κύματα Rayleigh και τα κύματα Stonley.  

Τα κύματα Love ονομάστηκαν έτσι από τον Βρετανό μαθηματικό Augustus Love και 

είναι τα πιο γρήγορα από τα είδη κυμάτων επιφάνειας. Τα υλικά σημεία κινούνται σε 

ένα οριζόντιο επίπεδο κάθετα προς τη διεύθυνση διάδοσης του κύματος. Όπως τα S 

κύματα, δεν διαδίδονται στα υγρά. 

Τα κύματα Rayleigh πήραν το όνομά τους από τον Άγγλο λόρδο Rayleigh, ο οποίος 

προέβλεψε μαθηματικά την ύπαρξή τους το 1.885 (πολλές φορές στη γεωφυσική 

χρησιμοποιείται και ο όρος ground roll που αναφέρεται σε αυτά). Είναι πιο αργά από 

τα κύματα Love και το πλάτος τους αποσβένεται επίσης πιο αργά. Η κίνησή τους 

ακολουθεί ένα είδος κύλισης που κινεί τα υλικά σημεία πάνω και κάτω αλλά και 

οριζόντια, παράλληλα στη διεύθυνση του κύματος. Η ταχύτητά τους υπολογίζεται ως:        

       VR = 0,9Vs                                                                                                                                                   

 

Τα κύματα Rayleigh και τα Love σκεδάζονται. 

Σκέδαση ονομάζεται το φαινόμενο κατά το οποίο η ταχύτητα διάδοσης ενός κύματος 

εξαρτάται από την περίοδό του. 

Αν η ταχύτητα σκέδασης αυξάνεται ή μειώνεται με την αύξηση της περιόδου τότε 

έχουμε κανονική ή αντίστροφη σκέδαση αντίστοιχα. 

 

Τα κύματα Stonley δεν ακολουθούν την επιφάνεια της Γης αλλά επιφάνειες 

ασυνέχειας μέσα στη Γη και δεν διακρίνονται εύκολα στις σεισμικές αναγραφές. 

Στις περισσότερες σεισμικές μεθόδους τα επιφανειακά κύματα αποτελούν ανεπιθύμητο 

θόρυβο που πρέπει να αγνοηθεί ή να μειωθεί με ελάχιστες εξαιρέσεις τις μεθόδους 

CSW, SASW και MASW. 

Υπάρχουν και άλλα είδη κυμάτων που αποτελούν συνδυασμό των παραπάνω:  



 

 τα διαυλικά κύματα, που διαδίδονται μέσα σε στρώματα χαμηλών ταχυτήτων 

 τα κύματα ουράς, που σχετίζονται με την ανομοιογένεια και την 

ανελαστικότητα του φλοιού της Γης 

 τα στάσιμα κύματα, που παράγονται κατά τη συμβολή των κυμάτων Love και 

Rayleigh και σχετίζονται με την ελεύθερη ταλάντωση της Γης. 

 

 

3.2 Ενέργεια των ελαστικών κυμάτων 

Κατά τη διάδοση των ελαστικών κυμάτων σε ένα μέσο, το μέσο αυτό αποκτά μηχανική 

ενέργεια. Η ενέργεια αυτή προκαλείται τόσο από την ταλάντωση των υλικών σημείων 

του ίδιου του μέσου (κινητική ενέργεια), όσο και από την παραμόρφωση και τις τάσεις 

που αναπτύσσονται σε αυτό (δυναμική ενέργεια). 

Η ενέργεια σε ένα σημείο του ελαστικού μέσου δίνεται από τον εξής τύπο: 

𝛦 =
𝛿𝑊

𝛿𝑉
                                                           

όπου δW η μηχανική ενέργεια και δV ο όγκος γύρω από το σημείο, στον οποίο και 

περικλείεται η ενέργεια.  

Η ένταση Ι της ενέργειας δίνεται από τον εξής τύπο: 

𝐼 =
𝛿𝑊

𝛿𝑆∗𝛿𝑡
                        

όπου δW η μηχανική ενέργεια, δS ορισμένη επιφάνεια, κάθετη στη διεύθυνση διάδοσης 

του κύματος και  δt ο χρόνος. 

Η ένταση της ενέργειας περιγράφεται και με τον εξής τύπο: 

𝐼 = 𝐸 ∗ 𝑣                       

όπου v η ταχύτητα διάδοσης του κύματος. 

 

 

 

 

 

 



 

3.3 Νόμοι διάδοσης των ελαστικών κυμάτων 

3.3.1 Αρχή του Huygens 

Το 1.680, ο Δανός φυσικός Christian Huygens, θεμελίωσε την ομώνυμη αρχή στα 

πλαίσια της ανάπτυξης της θεωρίας του για το φως. Σύμφωνα λοιπόν με αυτόν, κάθε 

σημείο του μετώπου σφαιρικού κύματος μέσα σε ισότροπο και ομογενές μέσο μπορεί 

να θεωρηθεί σαν μια πηγή νέου κύματος. Γνωρίζοντας τη θέση του μετώπου σε μία 

δεδομένη χρονική στιγμή, η θέση που θα έχει το σεισμικό μέτωπο μετά από μία χρονική 

στιγμή Δt μπορεί να προσδιορισθεί αν θεωρήσουμε κάθε σημείο του πρώτου μετώπου 

ως νέα πηγή κύματος.  

Αν Ε1 είναι το μέτωπο κύματος τη χρονικη στιγμή t0, τότε την επόμενη χρονική στιγμή 

t0+Δt το κάθε σημείο του αρχικού μετώπου θα μετακινηθεί κατά VΔt, όπου V η 

ταχύτητα διάδοσης του μέσου, που δεν παραμένει ίδια για όλα τα σημεία. 

Κατασκευάζοντας λοιπόν τόξα με κέντρο διάφορα σημεία του αρχικού μετώπου και 

ακτίνα ίση προς τα αντίστοιχα γινόμενα VΔt, τότε η περιβάλλουσα όλων αυτών των 

τόξων θα μας δώσει το νέο μέτωπο Ε2 του κύματος μετά από χρόνο Δt (Τσελέντης, 

1997) (Σχήμα 3.1). 

 

 

Σχήμα 3.1: Ο νόμος του Huygens (Τσελέντης,1997) 

 

 

 

 



 

3.3.2 Αρχή του Fermat 

Σύμφωνα με την αρχή του Fermat (ή και αρχή του Ήρωνα καθώς αυτός την 

πρωτοανακάλυψε πριν πολλά χρόνια), ένα κύμα για να διαδοθεί μεταξύ δύο σημείων 

ακολουθεί πάντα τη διαδρομή που αντιστοιχεί στον ελάχιστο χρόνο. 

 

3.3.3 Νόμος του Snell 

Όταν ένα σεισμικό κύμα πέσει πάνω σε επιφάνεια που χωρίζει δύο διαφορετικούς 

γεωλογικούς σχηματισμούς, με διαφορετικές ελαστικές ιδιότητες, τότε μέρος της 

σεισμικής ενέργειας ανακλάται και παραμένει στο ίδιο μέρος όπως η αρχική ενέργεια, 

ενώ μέρος της ενέργειας διαθλάται μέσα στο άλλο μέσο, αλλάζοντας διεύθυνση 

διάδοσης. Το ίδιο συμβαίνει και με το φως, δηλαδή και στη γεωμετρική οπτική, οπότε 

μπορούμε να προσεγγίσουμε τα κύματα με ακτίνες για μεγάλες αποστάσεις από την 

πηγή. Για το λόγο αυτό οι αρχές του Huygens και του Fermat μπορούν να 

χρησιμοποιηθούν και για τα σεισμικά κύματα. Η βασική διαφορά μεταξύ των 

σεισμικών κυμάτων και των φωτεινών ακτίνων είναι ότι τα σεισμικά κύματα που 

φτάνουν στη διαχωριστική επιφάνεια παράγουν δύο κύματα κατά τη διάθλαση και δύο 

κατά την ανάκλαση (Σχήμα 3.2). 

 

Σχήμα 3.2: Ο νόμος του Snell (Τσελέντης,1997) 

 

Όπως φαίνεται και στο Σχήμα 3.2, ο γενικευμένος νόμος του Snell για την ανάκλαση 

και τη διάθλαση δίνεται από τους εξής τύπους:  

              

𝑠𝑖𝑛𝑖𝑝

𝑉𝑝1  
=

𝑠𝑖𝑛𝑅𝑝

𝑉𝑝1  
=

𝑠𝑖𝑛𝑅𝑠

𝑉𝑠1  
=

𝑠𝑖𝑛𝑟𝑝

𝑉𝑝2  
=

𝑠𝑖𝑛𝑟𝑠

𝑉𝑠2  
           

 



 

3.4 Ανάκλαση και διάθλαση των σεισμικών κυμάτων  

Όταν ένα ελαστικό κύμα συναντήσει απότομες μεταβολές στις ελαστικές ιδιότητες του 

μέσου διάδοσης, μέρος της ενέργειάς του θα ανακλασθεί και θα παραμείνει στο μέσο 

που βρίσκεται το αρχικό κύμα, ενώ ένα άλλο μέρος της ενέργειάς του θα διαθλαστεί 

και θα περάσει στο επόμενο μέσο διάδοσης, αλλάζοντας διεύθυνση (Σχήματα 3.3, 3.4). 

Ανάκλαση ονομάζεται το φαινόμενο της αλλαγής διεύθυνσης διάδοσης ενός μετώπου 

κύματος, μέσα στο ίδιο μέσο, από μια διαχωριστική επιφάνεια. 

Όπως φαίνεται και στο σχήμα η γωνία πρόσπτωσης i0 και η γωνία ανάκλασης i1 είναι 

ίσες:    

𝑖0 = 𝑖1                                  

 

Σχήμα 3.3: Ανάκλαση των ελαστικών κυμάτων 

 

 

 

Σχήμα 3.4: Διάθλαση των ελαστικών κυμάτων (v1 > v0) 

 

http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%9A%CF%8D%CE%BC%CE%B1


 

Έστω δύο ομογενή υλικά μέσα Μ και Μ’ (με ταχύτητες κυμάτων v0 και v1 αντίστοιχα) 

βρίσκονται σε επαφή κατά μία επίπεδη, οριζόντια επιφάνεια και ότι η σεισμική ακτίνα 

που πέφτει στη διαχωριστική επιφάνεια σχηματίζει γωνία  i0 με την κάθετο στην 

επιφάνεια. Τότε i0 η γωνία πρόσπτωσης της σεισμικής ακτίνας και  i1 η γωνία 

διάθλασης της σεισμικής ακτίνας. Η ταχύτητα με την οποία κινείται η τομή του 

επιπέδου του κύματος, δηλαδή του επιπέδου του κάθετου στη σεισμική ακτίνα στα δύο 

μέσα (σημεία Α και Β), είναι ίση  με v0/sini0 και v1/sini1 αντίστοιχα.  

Οπότε ισχύει: 

 

𝑠𝑖𝑛𝑖0

𝑠𝑖𝑛𝑖1  
=

𝑣0

  𝑣1  
       

 

Για γωνία διάθλασης  i1=90°  ⇔  sini1=0.  

Τότε η γωνία πρόσπτωσης ονομάζεται ορική γωνία ic και δίνεται από τη σχέση: 

𝑠𝑖𝑛𝑖𝑐 =
  𝑣0

  𝑣1
                  

Για γωνία πρόσπτωσης μεγαλύτερης της ορικής δεν υπάρχει διάθλαση και έχουμε 

ολική ανάκλαση. 

 

Οι νόμοι της ανάκλασης και της διάθλασης που προαναφέρθηκαν ισχύουν μόνο στην 

περίπτωση κατά την οποία η διαχωριστική επιφάνεια των δύο μέσων είναι συνεχής και 

επίπεδη. Όταν όμως τα ελαστικά κύματα προσπίπτουν πάνω σε ασυνεχείς επιφάνειες 

ή επιφάνειες με έντονη καμπυλότητα (απότομες γωνίες κ.ά.), τότε δεν ισχύουν τα 

παραπάνω. Τέτοιες ανώμαλες δομές γίνονται δευτερογενείς εστίες των ελαστικών 

κυμάτων και άρα οι ακτίνες τους φτάνουν σε σημεία που δεν αναμένονταν από τους 

νόμους της ανάκλασης και της διάθλασης. Το φαινόμενο αυτό ονομάζεται περίθλαση. 

 

 

3.5 Καθορισμός των ασυνεχειών της Γης από τις καμπύλες χρόνων 

διαδρομής των σεισμικών κυμάτων  

Η διάδοση των σεισμικών κυμάτων, όπως έχει προαναφερθεί, περιγράφεται με τις 

σεισμικές ακτίνες. 

Ονομάζουμε χρόνο άφιξης, t ενός κύματος τον χρόνο που φτάνει και γράφεται το 

σεισμικό κύμα σε έναν σεισμολογικό σταθμό. 



 

Ονομάζουμε χρόνο διαδρομής, τ ενός κύματος τον χρόνο που κάνει το σεισμικό κύμα 

για να διατρέξει την απόσταση (που διαγράφεται από την σεισμική ακτίνα) μεταξύ της 

εστίας και ενός σεισμολογικού σταθμού. 

Μετά την έκλυσή τους, τα κύματα χώρου διαδίδονται στο εσωτερικό της Γης και 

φτάνοντας στην επιφάνειά της καταγράφονται από όποιον σεισμολογικό σταθμό βρεθεί 

στη διαδρομή τους (χρόνος άφιξης κύματος). Αν είναι γνωστά η εστία και ο χρόνος 

γένεσης μπορούν να υπολογιστούν οι επικεντρικές αποστάσεις και οι αντίστοιχοι 

χρόνοι διαδρομής. Αν αυτή η διαδικασία επαναληφθεί για πολλούς σεισμούς μπορούμε 

να κατασκευάσουμε πίνακες που δίνουν τους χρόνους διαδρομής σε συνάρτηση με τις 

επικεντρικές αποστάσεις. Οι πίνακες αυτοί είναι γνωστοί σαν πίνακες χρόνων 

διαδρομής. Οι γραφικές παραστάσεις που προκύπτουν από τη σχέση μεταξύ των 

χρόνων διαδρομής και των επικεντρικών αποστάσεων ονομάζονται καμπύλες χρόνων 

διαδρομής. 

Οι ταχύτητες των κυμάτων χώρου μεταβάλλονται κατά κύριο λόγο με το βάθος και 

πολύ λιγότερο οριζόντια. Κανονική μεταβολή της ταχύτητας έχουμε όταν υπάρχει 

συνεχής μεταβολή της ταχύτητας v με το βάθος h μέσα στην Γη, και η βαθμίδα αυτής 

της μεταβολής (δηλ. dv/dh) είναι μικρή.  

Υπάρχουν δύο εξαιρέσεις σε αυτόν τον κανόνα: 

 Όταν υπάρχει μέσα στην Γη στρώμα μεγάλης ταχύτητας τότε παρατηρούμε το 

εξής φαινόμενο: σεισμικές ακτίνες, προερχόμενες από μεγαλύτερες 

αποστάσεις, που περνούν μέσα από το στρώμα αυτό να εμφανίζονται νωρίτερα 

στα όργανα των σταθμών από ότι θεωρητικά αναμένονταν. Ενώ ακτίνες που 

δεν πέρασαν από αυτό το στρώμα (κοντινές αποστάσεις) εμφανίζονται 

κανονικά στους σταθμούς, αν και φαίνεται ότι καθυστερούν (Σχήμα 3.5). 

 

Σχήμα 3.5: Επίδραση στρώματος μεγάλης ταχύτητας στις σεισμικές ακτίνες (α) και αντίστοιχες καμπύλες 

χρόνων διαδρομής (β). 

 



 

 Άλλη περίπτωση είναι η ύπαρξη στρώματος μικρής ταχύτητας. Τότε η 

ταχύτητα μέσα στο στρώμα ελαττώνεται με το βάθος, ενώ πάνω και κάτω από 

το στρώμα η ταχύτητα μεταβάλλεται κανονικά. Για παράδειγμα τέτοια 

περίπτωση υπάρχει στο όριο μανδύα- πυρήνα. Οι ακτίνες καμπυλώνονται 

έντονα και εμφανίζονται μακρύτερα από ότι αναμένονταν. Έτσι μεταξύ π.χ. των 

ακτινών που περνούν πάνω από το στρώμα και των ακτινών που περνούν μέσα 

από το στρώμα δεν αναδύονται ακτίνες με αποτέλεσμα να δημιουργείται η 

λεγόμενη σκιερή ζώνη (Σχήμα 3.6).  

 

Σχήμα 3.6: Επίδραση στρώματος μεγάλης ταχύτητας στις σεισμικές ακτίνες (α) και 

αντίστοιχες καμπύλες χρόνων διαδρομής (β). 

 

Φαινόμενη ταχύτητα σεισμικών κυμάτων  

Το γεγονός ότι η Γη έχει πεπερασμένες διαστάσεις και δεν είναι ομογενής έχει σαν 

αποτέλεσμα τα σεισμικά κύματα κατά τη διαδρομή τους στο εσωτερικό της να 

υφίστανται διάθλαση, ανάκλαση, περίθλαση, σκέδαση, απόσβεση, κτλ. Έτσι λοιπόν 

στους σεισμολογικούς σταθμούς φτάνει ένα μεγάλο εύρος κυμάτων. Οι κατηγορίες 

αυτές ονομάζονται φάσεις των σεισμικών κυμάτων και διαφέρουν ως προς τη 

φαινόμενη ταχύτητα διάδοσης, το πλάτος, την περίοδο και γενικά ως προς τη μορφή 

τους. 

Η φαινόμενη ταχύτητα V, διάδοσης ενός κύματος σε ορισμένο σημείο της επιφάνειας 

της Γης είναι ίση με το αντίστροφο της κλίσης της καμπύλης χρόνων διαδρομής dΔ/dΤ, 

για απόσταση ίση με την επικεντρική απόσταση Δ του σεισμού από το σημείο. Δηλαδή: 

𝑉 =
𝑑𝛥

𝑑𝛵
                        

Η φαινόμενη ταχύτητα είναι ίση με την πραγματική ταχύτητα στο κατώτερο σημείο 

της ακτίνας, δηλαδή στο κατώτερο σημείο της πορείας που διατρέχει το κύμα από την 

εστία μέχρι το σημείο παρατήρησης. 



 

Η μελέτη της διάδοσης των σεισμικών κυμάτων στο εσωτερικό της Γης με τη χρήση 

των σεισμικών ακτίνων είναι ιδιαίτερα πρακτική αφού επιτρέπει την εφαρμογή αρχών 

και νόμων που διέπουν τη διάδοση των κυμάτων. Η πιο σημαντική αρχή για τις 

σεισμικές ακτίνες είναι η αρχή του Fermat σύμφωνα με την οποία καθώς ένα κύμα 

μεταφέρεται από ένα σημείο Α σε ένα σημείο Β, η γεωμετρία της σεισμικής ακτίνας 

είναι τέτοια ώστε ο χρόνος διαδρομής t να είναι ελάχιστος, δηλαδή: 

∫
𝑑𝑣

𝑠

𝐵

𝐴
    →   Min             

 

 

3.6 Εξασθένηση της σεισμκής ενέργειας 

Παρατηρώντας διάφορες καταγραφές σεισμικών κυμάτων, διαπιστώνουμε ότι όσο πιο 

πολύ απέχουν από τη σεισμική πηγή, τόσο μικρότερα είναι τα πλάτη τους. Η ενέργεια 

τους, δηλαδή, εξασθενεί με την απόσταση. Η εξασθένηση αυτή οφείλεται είτε στη 

γεωμετρική διασπορά, είτε στην απόσβεση. 

 

3.6.1 Γεωμετρική διασπορά 

Ας θεωρήσουμε το ποσό της ενέργειας που κατανέμεται σε μια μικρή επιφάνεια ενός 

σφαιρικού μετώπου κύματος κατά τη χρονική στιγμή t0  και λάβουμε την επιφάνεια 

αυτή σε μια χρονική στιγμή t, αργότερα. Δεδομένου ότι η επιφάνεια της σφαίρας είναι 

4πr2 , όπου r η ακτίνα, τότε ο λόγος των επιφανειών πρέπει να είναι ίσος με τα 

τετράγωνα των ακτίνων των σφαιρικών κυμάτων.Έτσι η ενέργεια που κατανέμεται σε 

όλη τη νέα επιφάνεια του μετωπικού κύματος πρέπει να ελαττώνεται ως  I/r2. Επειδή 

το πλάτος του κύματος είναι ανάλογο της τετραγωνικής ρίζας της κυματικής ενέργειας, 

το πλάτος πρέπει να ελαττώνεται ως I/r. 

 

Αν Α1 το πλάτος των σεισμικών κυμάτων που διέρχονται από το κέλυφος που 

βρίσκεται σε απόσταση r1 και Α2 το πλάτος των σεισμικών κυμάτων που διέρχονται 

σε απόσταση r2 από την εστία του κύματος τότε: 

𝛢2

  𝛢1  
=

𝑟1

  𝑟2  
      

 

δηλαδή τα σεισμικά πλάτη ελαττώνονται αντιστρόφως ανάλογα με την απόσταση από 

την εστία (Τσελέντης, 1997). 



 

3.6.2 Απόσβεση 

Η παραδοχή ότι κατά τη διάρκεια εξάπλωσης των κυμάτων δεν υπάρχει απώλεια 

ενέργειας, δηλαδή μετατροπές σε άλλες μορφές ενέργειας, δεν είναι σωστή. Αυτό γιατί, 

όταν ένα σεισμικό κύμα διέρχεται μέσα από το φλοιό, μέρος της ελαστικής του 

ενέργειας μετατρέπεται σε θερμότητα, φαινόμενο που είναι γνωστό και σαν 

ανελαστικότητα.  

Δεχόμενοι ότι η ενέργεια των κυμάτων μεταβάλλεται εκθετικά σε σχέση με την 

απόσταση μπορούμε να πούμε ότι: 

𝐼 = 𝐼0 ∗ 𝑒−𝑞𝑟                

 όπου Ι0 η ένταση σε σημείο x κοντά στην εστία του κύματος, Ι η ένταση σε απόσταση 

r από το σημείο x και q ο συντελεστής απόσβεσης. Ο συντελεστής αυτός αυξάνεται 

με τη συχνότητα του κύματος και μπορεί να θεωρηθεί ανάλογος της. 

Συγκρίνοντας τις απώλειες ενέργειας από την απόσβεση και από τη γεωμετρική 

διασπορά, συμπεραίνουμε ότι οι απώλειες λόγω γεωμετρίας είναι πιο σημαντικές από 

αυτές λόγω της απόσβεσης για χαμηλές συχνότητες ή μικρές αποστάσεις. Καθώς όμως 

η συχνότητα ή η απόσταση αυξάνουν, οι απώλειες λόγω απόσβεσης γίνονται 

μεγαλύτερες και προοδευτικά κυριαρχούν σε σχέση με αυτές που οφείλονται στη 

γεωμετρική διασπορά (Αποστολόπουλος, 1997).  

 

 

  

 

  



 

3.7 Μεταβολή της ταχύτητας των σεισμικών κυμάτων με το βάθος και 

βασικές ενότητες του εσωτερικού της Γης  

Η ταχύτητα των σεισμικών κυμάτων μεταβάλλεται ομαλά με το βάθος στο εσωτερικό 

της Γης. Υπάρχουν όμως συγκεκριμένα βάθη μέσα στη Γη όπου η ταχύτητα δε 

μεταβάλλεται ομαλά αλλά παρατηρούνται απότομες μεταβολές της (Σχήμα 3.7), οι 

οποίες αναφέρονται ως ασυνέχειες ταχυτήτων. Οι ασυνέχειες αυτές αντιστοιχούν σε 

σημαντικές φυσικές και χημικές ασυνέχειες του εσωτερικού της Γης. 

 

Σχήμα 3.7: Μεταβολή της ταχύτητας Vp των επιμήκων κυμάτων, Vs εγκαρσίων και πυκνότητας ρ σε 

συνάρτηση με το βάθος, σύμφωνα με το μοντέλο PREM (Dziewonski & Anderson, 1981) 

Δύο είναι οι κυριότερες τέτοιες ασυνέχειες, στις οποίες παρατηρούνται μεγάλες 

αλλαγές ταχυτήτων και στην ύπαρξη αυτών βασίζεται ο χωρισμός του εσωτερικού της 

Γης σε στερεό φλοιό, μανδύα και πυρήνα.  Η πρώτη είναι η ασυνέχεια Mohorovicic (ή 

απλά Moho) η οποία αποτελεί το όριο μεταξύ του φλοιού και του μανδύα. Στις 

ηπείρους η ασυνέχεια αυτή απαντάται σε μέσο βάθος 35km ενώ στους ωκεανούς σε 

ένα μέσο βάθος 6 με 8km κάτω από τον πυθμένα της θάλασσας. Η ταχύτητα των 

επιμήκων κυμάτων από περίπου 7km/sec στο φλοιό, αυξάνεται αμέσως σε 8km/sec 

μόλις περάσει την ασυνέχεια Moho. Η δεύτερη είναι η ασυνέχεια Gutenberg, η οποία 

αποτελεί το όριο μεταξύ του μανδύα και του πυρήνα. Βρίσκεται σε ένα μέσο βάθος 

2.900km. Η ταχύτητα των επιμήκων κυμάτων από 13,7km/sec στο μανδύα αμέσως 

μετά την ασυνέχεια αυτή, δηλαδή περνώντας στον πυρήνα, ελαττώνεται απότομα στα 



 

8,1km/sec. Αντίστοιχα η μέση ταχύτητα 7,3km/sec των εγκάρσιων κυμάτων στο 

μανδύα αμέσως μηδενίζεται κάτω από την ασυνέχεια Gutenberg.  Οι δύο παραπάνω 

ασυνέχειες – Moho και Gutenberg - ονομάζονται ασυνέχειες πρώτης τάξης. 

Στο εσωτερικό της Γης υπάρχουν και άλλες ασυνέχειες δεύτερης τάξης, όπου οι 

μεταβολές των ταχυτήτων είναι σχετικά μικρότερες αλλά είναι εξίσου σημαντικές για 

την κατανόηση της δομής και της σύστασης του εσωτερικού της Γης (Παπαζάχος & 

Παπαζάχος, 2008). 

Ο φλοιός της Γης διακρίνεται σε δύο βασικούς τύπους, τον ηπειρωτικό του οποίου το 

μέσο πάχος είναι περίπου 35km και τον ωκεάνιο φλοιό του οποίου το μέσο πάχος είναι 

περίπου 6 με 8km.  

 

Σχήμα 3.8: Σχηματική αναπαράσταση της δομής του εσωτερικού της Γης 

Παλαιότερα υπήρχε η αντίληψη ότι ο ηπειρωτικός φλοιός αποτελείται από 2 στρώματα, 

ένα ανώτερο, γρανιτικό στρώμα και ένα κατώτερο, βασαλτικό στρώμα. Η ενδιάμεση 

ασυνέχεια ονομάζεται ασυνέχεια Conrad και είναι σχετικά δύσκολα εντοπίσιμη με 

γεωφυσικές μεθόδους. Ο φλοιός μαζί με το ανώτατο μέρος του άνω μανδύα 

σχηματίζουν ένα δύσκαμπτο στρώμα πάχους περίπου 80km το οποίο ονομάζεται 

λιθόσφαιρα. Μέσα στη λιθόσφαιρα οι ταχύτητες τόσο των επιμήκων όσο και των 



 

εγκάρσιων κυμάτων αυξάνουν ομαλά συναρτήσει του βάθους. Στο κατώτερο τμήμα 

της λιθόσφαιρας (από 40-80km) η ταχύτητα των κυμάτων του χώρου παραμένει 

σταθερή ή παρουσιάζει πολύ μικρή αύξηση μέχρι το τέλος της λιθόσφαιρας. Το τμήμα 

αυτό αναφέρεται συχνά και ως σεισμικό κάλυμμα (LID). Στο βάθος των 80km οι 

ταχύτητα και των επιμήκων αλλά κυρίως των εγκαρσίων κυμάτων μέσα στο μανδύα 

ελαττώνεται απότομα και οι μειωμένες ταχύτητες διατηρούνται μέχρι περίπου το βάθος 

των 220km. Αυτό το στρώμα μικρής ταχύτητας ονομάζεται ασθενοσφαιρικός δίαυλος 

και έχει μεγάλη γεωδυναμική σημασία γιατί εξηγεί τη δυνατότητα κίνησης της 

λιθόσφαιρας πάνω σε αυτό το εύκαμπτο στρώμα που λέγεται και ασθενόσφαιρα. Συχνά 

αναφέρεται και ως το κύριο στρώμα χαμηλής ταχύτητας (Low Velocity Zone - LVZ) 

της Γης.  

Ο ωκεάνιος φλοιός δημιουργείται στις μεσοωκεάνιες ράχες από την άνοδο μάγματος 

από το εσωτερικό της Γης. Ο ωκεάνιος φλοιός αποτελείται από τρία στρώματα: ένα 

ανώτερο, ιζηματογενές στρώμα, πος έχει μέσο πάχος 0,5km και ταχύτητα των 

επιμήκων κυμάτων μέχρι 2,0km/s. To δεύτερο, ηφαιστειογενές στρώμα, έχει μέσο 

πάχος 2,5km και μέση ταχύτητα των επιμήκων κυμάτων 4,5km/s,  που μεταβάλλεται 

έντονα προς το κατώτερο τμήμα του, λόγω αλλαγής της σύστασης των πετρωμάτων σε 

πιο συμπαγή βασάλτη. Το τρίτο στρώμα αποτελείται από ολιβινούχους γάββρους και 

έχει μέσο πάχος 5km και ταχύτητα των επιμήκων κυμάτων από 6,5 μέχρι 7,2km/s. 

Τμήματα του ωκεάνιου φλοιού θεωρούνται και οι οφιόλιθοι, που αποτελούνται από 

υπερβασικά πετρώματα, που είναι τοποθετημένα πάνω στον ηπειρωτικό φλοιό και 

επικαλύπτονται από βασάλτες και γάββρους (Σχήμα 3.9). 

Τα πάχη της λιθόσφαιρας όπως και του φλοιού παρουσιάζουν σημαντικές 

διαφοροποιήσεις μεταξύ ηπειρωτικών και ωκεάνιων περιοχών. Έτσι το πάχος της 

ωκεάνιας λιθόσφαιρας είναι ιδιαίτερα μικρό (συχνά κάτω από 50km) ενώ το πάχος της 

ηπειρωτικής λιθόσφαιρας μπορεί να ξεπεράσει τα 200km. 

Ο μανδύας χωρίζεται στον άνω και τον κάτω μανδύα. Ο άνω μανδύας αρχίζει από τον 

πυθμένα του φλοιού (ασυνέχεια Moho) και φτάνει μέχρι το βάθος των 660km, όπου 

παρατηρείται μια σημαντική παγκόσμια ασυνέχεια (ασυνέχεια 660km), με απότομη 

αύξηση της ταχύτητας και των επιμήκων αλλά και των εγκαρσίων κυμάτων. Μέσα 

στον άνω μανδύα παρατηρείται ακόμα μία παγκόσμια ασυνέχεια, η ασυνέχεια των 

410km, με έντονη πάλι αύξηση των P και S κυμάτων. Το στρώμα μεταξύ των 



 

ασυνεχειών στα 410 και 660 ονομάζεται και μεταβατική ζώνη. Ο κάτω μανδύας αρχίζει 

από την ασυνέχεια των 660 και φτάνει μέχρι την ασυνέχεια Gutenburg. 

 

 

Σχήμα 3.9: Δομή ωκεάνιου φλοιού 

Ο πυρήνας της Γης τέλος, που αποτελεί και τη βαθύτερη κύρια ενότητα της Γης, 

χωρίζεται σε εξωτερικό και εσωτερικό πυρήνα. Στον εξωτερικό πυρήνα δε διαδίδονται 

εγκάρσια κύματα και επομένως αυτός βρίσκεται σε υγρή κατάσταση ενώ στον 

εσωτερικό οι ταχύτητες των P και S κυμάτων διατηρούνται σχεδόν σταθερές, γεγονός 

που σημαίνει ότι το υλικό του εσωτερικού πυρήνα βρίσκεται σε στερεά κατάσταση. 

Με την μέθοδο ανάκλασης & διάθλασης ευρείας γωνίας, που ακολουθήθηκε στην 

παρούσα μελέτη είμαστε σε θέση να προσδιορίσουμε τις ιδιότητες των διαφόρων 

τύπων φλοιού και άνω μανδύα, που είναι άμεσα συνδεδεμένοι με την ενεργό τεκτονική 

μιας περιοχής. 

 



 

3.8 Σεισμικές πηγές  

Για την επίτευξη «σεισμικής» δόνησης χρησιμοποιούμε τις λεγόμενες σεισμικές πηγές. 

Αυτές έχουν τα εξής χαρακτηριστικά: 

 Ικανότητα απόδοσης αρκετής ενέργειας 

 Μικρή χρονική διάρκεια του εκπεμπόμενου σεισμικού κύματος 

 Ελαχιστοποίηση του προκαλούμενου σεισμικού θορύβου 

 Μεγάλη ταχύτητα επανάληψης εκπομπής του σεισμικού κύματος 

 Σταθερότητα στη μορφή της εκπεμπόμενης κυματομορφής 

 Μεγάλη ασφάλεια και μικρό κόστος συντήρησης με ελάχιστο προσωπικό 

Σαν σεισμικές πηγές ξηράς χρησιμοποιούνται τα εκρηκτικά, το σφυρί και το πίπτον 

βάρος, ενώ σαν σεισμικές πηγές θαλάσσης χρησιμοποιούνται το αεροβόλο (airgun), το 

υδροβόλο (watergun) και σπανιότερα ο ηλεκτρικός εκκενωτής Sparker. 

 

Εκτενής περιγραφή των σεισμικών πηγών ενέργειας γίνεται από πολλούς συγγραφείς 

(π.χ Τσελέντης & Παρασκευόπουλος, 2013, Αποστολόπουλος, 2013). 

Στα επόμενα θα περιγράψουμε μόνον τις σεισμικές πηγές θαλάσσης και ειδικότερα τα 

αεροβόλα (air guns) που χρησιμοποιήθηκαν στα πλαίσια του προγράμματος 

GEOWARN. 

 

3.8.1 Σεισμικές πηγές θαλάσσης 

Η βασική λειτουργία κάθε θαλάσσιας σεισμικής πηγής είναι να προκαλέσει την 

απότομη δημιουργία μιας περιοχής υποπίεσης ή υπερπίεσης μέσα στη μάζα του νερού, 

προκαλώντας έτσι τη γένεση σεισμικών κυμάτων (Αποστολόπουλος, 1997). 

Το κύριο πρόβλημα που εμφανίζεται κατά τη διάδοση σεισμικών παλμών μέσα στο 

νερό είναι η δημιουργία φυσαλίδων, που δρουν σαν δευτερογενείς σεισμικοί παλμοί 

αυξάνοντας έτσι το θόρυβο στο σήμα που λαμβάνουμε. Μια μέθοδος που 

χρησιμοποιείται για την αποφυγή του φαινομένου αυτού είναι να τοποθετείται η 

σεισμική πηγή σε μικρό βάθος, έτσι ώστε οι φυσαλίδες να ανεβαίνουν γρήγορα στην 

επιφάνεια του νερού. Ενώ η μέθοδος αυτή έχει αποτελέσματα στη μείωση του θορύβου 

του σήματος, ένα μεγάλο ποσοστό της εκπεμπόμενης ενέργειας χάνεται. 

Οι σεισμικές πηγές θαλάσσης μπορούν να διακριθούν σε αυτές που παράγουν 

ταλαντώσεις στο νερό με εκτόξευση αέρα ή νερού (αεροβόλα και υδροβόλα) και σε 

αυτές που παράγουν ηχητικά κύματα στο νερό με μετατροπή ηλεκτρικής ενέργειας σε 

μηχανική (ηλεκτρικοί εκκενωτές). 



 

 

Αεροβόλα (Air guns) 

Τα αεροβόλα είναι μια κατηγορία σεισμικών πηγών που χρησιμοποιούνται εκτενώς σε 

θαλάσσιες σεισμικές έρευνες. 

Τα αεροβόλα αποτελούνται συνήθως από δύο θαλάμους, όπου διοχετεύεται αέρας υπό 

μεγάλη πίεση (10-15MPa) ο οποίος εκτονώνεται στο νερό και προκαλεί δονήσεις. Για 

την παραγωγή διαφορετικών συχνοτήτων και ενεργειών υπάρχουν και διαφορετικών 

ειδών αεροβόλα. Με την ελάττωση του ρυθμού εκτόνωσης του αέρα ή με χρήση σειράς 

αεροβόλων εξομαλύνεται το φαινόμενο της φυσαλίδας αφού ενισχύεται το σήμα. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Σχήμα 3.10: Η διαμόρφωση ενός αεροβόλου πριν και μετά την εκτόξευσή του. Τα ακουστικά σήματα 

παράγονται κατά την απελευθέρωση μεγάλης πίεσης αέρα κατευθείαν στο νερό. Κατά την εκτόξευση του 

αέρα, το έμβολο κινείται με μεγάλη ταχύτητα προς την άνω κοιλότητα του αεροβόλου, ενώ αέρας μεγάλης 

πίεσης βγαίνει από την κάτω κοιλότητα του αεροβόλου προς το γύρω νερό. (Hutchinson and Detrick, 

1984). 

 

 

Υδροβόλα (Water guns) 

Η αρχή λειτουργίας των υδροβόλων είναι απλή. Συμπιεσμένος αέρας κινεί έμβολο το 

οποίο εκτοξεύει νερό μέσα στη θάλασσα με ταχύτητα τέτοια ώστε να προκαλεί έντονη 

ταλάντωση και άρα τη δημιουργία ελαστικών κυμάτων. Τα υδροβόλα πλεονεκτούν 

έναντι των αεροβόλων επειδή δεν προκαλούν το φαινόμενο της φυσαλίδας κι έτσι τα 

παραγόμενα κύματα είναι μικρής διάρκειας. 



 

 

Σχήμα 3.11: Τα στάδια λειτουργίας ενός υδροβόλου. Το υδροβόλο παράγει σεισμικό παλμό  όταν 

καταρρέει η κοιλότητα που δημιουργείται καθώς το υδροβόλο αποβάλλει νερό υψηλής πίεσης. Επειδή δεν 

απελευθερώνεται καθόλου αέρας δεν εμφανίζεται το φαινόμενο της φυσαλίδας. Σημειώνεται η αλλαγή της 

θέσης του εμβόλο πριν και μετά την εκτόξευση του νερού. Αφού το νερό έχει εκτοξευθεί, αέρας από την 

άνω κοιλότητα του υδροβόλου απελευθερώνεται από τις βαλβίδες στο άνω μέρος του υδροβόλου. Η 

υδροστατική πίεση αναγκάζει το έμβολο να ανέβει και η άνω κοιλότητα βρίσκεται ξανά υπό πίεση. Τότε το 

υδροβόλο είναι έτοιμο για νέα εκτόξευση νερού. Αυτή η διαδικασία απαιτεί περίπου 0,5sec σε υδροβόλα 

40 κυβικών ιντσών ενώ περίπου 8sec ή παραπάνω σε μεγαλύτερης πίεσης υδροβόλα. 

 

Ηλεκτρικοί εκκενωτές  

Ο ηλεκτρικός εκκενωτής Sparker μετατρέπει ηλεκτρική ενέργεια σε ακουστική μέσα 

στο νερό. Με σειρά από ηλεκτρόδια, εκφορτίζονται πκνωτές μεγάλης χωρητικότητας 

μέσα στο νερό και δημιουργούν μια φυσαλίδα πλάσματος η οποία και παράγει ηχητικά 

κύματα. Οι τάσεις που αναπτύσσονται είναι της τάξης των 4KV και οι εντάσεις των 

παραγόμενων ρευμάτων της τάξης των 200A.  

Υπάρχουν και άλλοι τύποι ηλεκτρικών εκκενωτών όπως το Boomer (με 

ηλεκτρομαγνητικό μηχανισμό) και ο Pinger (με πιεζοηλεκτρικό μηχανισμό). 

 

 

 

 

 

 

 



 

3.9 Σεισμικοί φωρατές 

Για την «ερμηνεία» των σεισμικών κυμάτων χρησιμοποιούμε τους φωρατές. Φωρατής 

ονομάζεται κάθε διάταξη που χρησιμεύει στο να μετατρέπει τις σεισμικές δονήσεις που 

φτάνουν σε αυτήν σε αντίστοιχα ηλεκτρικά σήματα. Υπάρχουν 2 κύριοι τύποι 

φωρατών: τα γεώφωνα (geophones) που βασίζονται στο ηλεκτρομαγνητικό φαινόμενο 

και τα υδρόφωνα (hydrophones) που βασίζονται στο πιεζοηλεκτρικό φαινόμενο. 

 

Γεώφωνα 

Το γεώφωνο αποτελείται από ένα μόνιμο μαγνήτη, στερεωμένο στο στέλεχος του 

οργάνου και ένα κινούμενο πηνίο, το οποίο συνδέεται με το στέλεχος του οργάνου 

μέσω ενός ελατηρίου, το οποίο του επιτρέπει έτσι να ταλαντώνεται ελεύθερα κατά την 

κατακόρυφη διεύθυνση. Όταν τα ελαστικά κύματα φτάνουν στο γεώφωνο ο μαγνήτης 

ταλαντώνεται κατακόρυφα ακριβώς όπως το έδαφος με το οποίο έχει σύζευξη, ενώ το 

πηνίο ταλαντώνεται διαφορετικά λόγω του ελατηρίου. Αυτό έχει σαν αποτέλεσμα μια 

σχετική κίνηση μεταξύ πηνίου και μαγνήτη και άρα μια αλλαγή στη μαγνητική ροή 

που περνάει από το πηνίο, καθώς και τη δημιουργία τάσης στα άκρα του. 

                       

Σχήμα 3.12: εσωτερικό γεωφώνου                                                   Σχήμα 3.13: σειρά γεωφώνων 

 

Υδρόφωνα 

Τα υδρόφωνα (ή θαλάσσια γεώφωνα) χρησιμοποιούνται, όπως υποδηλώνει και το 

όνομα τους, για την ανίχνευση των ελαστικών κυμάτων που δημιουργούνται τεχνητά 

από τις θαλάσσιες σεισμικές πηγές. Τοποθετούνται μέσα στο νερό της θάλασσας σε 

βάθη μεταξύ 10m-20m. Τοποθετούνται συνήθως μέσα σε πλαστικά κυλινδρικά 

καλώδια (streamers), τα οποία είναι γεμάτα με λάδι και τις περισσότερες φορές 

περιέχουν και άλλα όργανα. Η πίεση που δημιουργείται στο νερό από τα ελαστικά 

κύματα που παράγονται τεχνητά, είναι ανάλογη της ταχύτητας ταλάντωσης των υλικών 



 

σημείων του νερού και ασκείται στα τοιχώματα των υδροφώνων. Έτσι δημιουργείται 

τάση στα άκρα του υδροφώνου. Η τάση αυτή εξαρτάται από την πίεση και συνεπώς 

από την ταχύτητα ταλάντωση των υλικών σημείων του νερού. 

 

      

                      Σχήμα 3.14: υδρόφωνο                                            Σχήμα 3.15: καλώδιο streamer 

 

 

Σχήμα 3.16: Προσομοίωση της διαδικασίας σεισμικής διασκόπησης στη θάλασσα για εύρεση πετρελαίου 

 

Στα επόμενα θα περιγράψουμε εκτενέστερα τους υποθαλάσσιους σεισμογράφους και 

αυτόνομους σταθμούς ξηράς, που χρησιμοποιήθηκαν στα πλαίσια του προγράμματος 

GEOWARN. 

 



 

3.10 Υποθαλάσσιοι Σεισμογράφοι  

Οι υποθαλάσσιοι σεισμογράφοι (Ocean Bottom Seismographs – OBS) που 

χρησιμοποιήθηκαν στα πλαίσια του ερευνητικού προγράμματος GEOWARN 

κατασκευάστηκαν στο Ινστιτούτο Γεωφυσικής του Πανεπιστημίου του Αμβούργου 

(βλ. Makris & Moeller, 1990). Το σεισμικό καταγραφικό που χρησιμοποίησαν είναι το 

SEDIS III. Τα πιο εξελιγμένα συστήματα υποθαλασσίων σεισμογράφων που 

χρησιμοποιούνται σήμερα έχουν καταγραφικά νεότερης τεχνολογίας, τα SEDIS VI που 

κατασκευάστηκαν μετά το 2010. Τα σεισμολογικά αυτά όργανα είναι σχεδιασμένα με 

τέτοιο τρόπο ώστε να παρέχουν ποικίλες δυνατότητες εφαρμογής σε σεισμολογικές και 

γεωφυσικές μελέτες (passive and active seismic studies). Τα καταγραφικά SEDIS III 

έχουν αποθηκευτική χωρητικότητα 4.3 GB και καταγράφουν έως 6 κανάλια (3C 

geophones plus hydrophones). 

Ολα τα ηλεκτρονικά όργανα που αποτελούν έναν υποθαλάσσιο σεισμογράφο είναι 

τοποθετημένα σε γυάλινη σφαίρα διαμέτρου 42,5 εκ. ή 17 ιντσών, κατασκευασμένη 

από ανθεκτικό σε υψηλές πιέσεις γυαλί, με δυνατότητα πόντισης σε βάθη μέχρι 6.700m 

(Σχήμα 3.17). Οι μπαταρίες, που χρησιμοποιούνται για την παροχή ενέργειας και 

βρίσκονται στο κάτω μέρος της σφαίρας, παρέχουν μια αυτονομία περίπου 28 ημερών. 

Τα γεώφωνα τριών συνιστωσών είναι τοποθετημένα στο κάτω μέρος της σφαίρας και 

είναι αναρτημένα σε μηχανισμό οριζοντίωσης και βυθισμένα σε υγρό από σιλικόνη, 

μεγάλου ιξώδους, που κρατάει τα γεώφωνα πάντα σε οριζόντια θέση. Τα γεώφωνα 

έχουν φυσική συχνότητα 4,5 Hz. Κατά την πόντιση του σεισμογράφου, η γυάλινη 

σφαίρα είναι σταθερά συνδεδεμένη σε σιδερένια βάση ή σάκους με χαλίκι (βαρίδιο), 

που αγκυροβολεί το όργανο στον πυθμένα.  

Οι σεισμογράφοι, μετά την πόντιση, δεν έχουν καμμία επαφή με την επιφάνεια της 

θάλασσας και επικοινωνούν με το πλοίο επιχειρήσεων ακουστικά. Καταγράφουν τα 

σεισμικά κύματα (P και S) συνεχώς επί 28 ημέρες στο θαλάσσιο πυθμένα. Οταν 

παρέλθει ο χρόνος καταγραφής και ανάλογα με τις ανάγκες του πειράματος, τίθεται σε 

λειτουργία ένα σύστημα ακουστικής απελευθέρωσης (acoustic release system), που 

ενεργοποιείται με εκπομπή ακουστικού σήματος. Η γυάλινη σφαίρα απελευθερώνεται 

από το αγκυροβόλιο της και ανέρχεται στην επιφάνεια της θάλασσας, από όπου και 

συλλέγεται από το σκάφος, με τη βοήθεια απόχης  (Σχήμα 3.18). Για λόγους ασφάλειας, 

στην περίπτωση που δε λειτουργήσει το σύστημα ακουστικής απελευθέρωσης, 



 

ενεργοποιείται σε προκαθορισμένο χρόνο ένα δεύτερο σύστημα χρονικής 

απελευθέρωσης (time release system). Επιπλέον, για τον εντοπισμό των OBS στην 

επιφάνεια της θάλασσας, τα όργανα είναι εφοδιασμένα με ένα ραδιοπομπό, που 

εκπέμπει ένα συνεχές σήμα, ένα σημαιάκι από φωσφορίζον υλικό και ένα φωτεινό 

σηματοδότη για τις νυχτερινές εργασίες. Έτσι εντοπίζονται εύκολα τα όργανα στη 

θάλασσα, τόσο κατά τη διάρκεια της ημέρας όσο και τη νύχτα (Σχήμα 3.18). 

 

Σχήμα 3.17: Σχηματική αναπαράσταση Υποθαλάσσιου Σεισμογράφου - OBS (αριστερά). Πόντιση OBS 

από το Ω/Κ ΑΙΓΑΙΟ του ΕΛΚΕΘΕ (δεξιά). 

 

 

Σχήμα 3.18: Υποθαλάσσιος Σεισμογράφος στην επιφάνεια της θάλασσας (αριστερά) και ανάκτηση του 

σεισμογράφου από το Ω/Κ ΑΙΓΑΙΟ (δεξιά). 



 

3.11 Σεισμολογικοί Σταθμοί Ξηράς  

Στους χερσαίους σεισμολογικούς σταθμούς (Stand-alone Land Stations - LOBS), τα 

αντίστοιχα των υποθαλασσίων σεισμογράφων όργανα (SEDIS III, μπαταρίες) είναι 

τοποθετημένα σε πλαστική θήκη, που μεταφέρεται και τοποθετείται με ευκολία σε 

οποιαδήποτε θέση. Για την αύξηση του χρόνου καταγραφής (στην περίπτωση 

σεισμολογικών μελετών – passive seismic experiments) χρησιμοποιούνται ηλιακοί 

δέκτες (solar panels) (Σχήμα 3.19). Η αυτονομία του συστήματος με μπαταρίες είναι 

γύρω στις 30 ημέρες. 

 

Σχήμα 3.19: Σεισμολογικός Σταθμός Ξηράς (αριστερά), όπου διακρίνεται το σεισμικό καταγραφικό 

(SEDIS III), η συστοιχία μπαταριών και η κεραία GPS. Ηλιακός δέκτης (δεξιά) για την συνεχή καταγραφή 

σεισμικών δεδομένων. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

  



 

4. Η Μέθοδος Ανάκλασης/Διάθλασης Ευρείας Γωνίας 

Η Μέθοδος Σεισμικής Ανάκλασης/Διάθλασης Ευρείας Γωνίας (Wide Aperture 

Reflection Refraction Seismic – WARRS) (Makris, personal communication; Ditmar & 

Makris, 1996) χρησιμοποιεί ολόκληρο το φάσμα σεισμικών καταγραφών, δηλαδή 

ανακλάσεις ευρείας γωνίας, κύματα διάθλασης καθώς και ανακλάσεις μικρής γωνίας 

προσπτώσεως για την εξαγωγή της δομής των ταχυτήτων των ιζημάτων και του φλοιού. 

Αυτό επιτυγχάνεται με την τοποθέτηση σεισμικών φωρατών (γεωφώνων) σε προφίλ 

μεγάλου μήκους (wide aperture profiles) και την καταγραφή των σεισμικών κυμάτων, 

που διεισδύουν στις γεωλογικές δομές (Σχήμα 4.1). 

 

Σχήμα 4.1: Αρχή της Μεθόδου WARRS για την παρατήρηση σεισμικών προφίλ στον θαλάσσιο 

χώρο. Οι θαλάσσιοι σεισμογράφοι (OBS – Ocean Bottom Seismographs) είναι τετρακάναλοι 

ανεξάρτητοι σεισμικοί δέκτες. 

 

Για την καλύτερη κατανόηση των παραπάνω παρουσιάζεται στο Σχήμα 4.2 η διάδοση 

της ενέργειας στην περίπτωση που ένα επίμηκες σεισμικό κύμα P προσπίπτει σε 

οριζόντια διαχωριστική επιφάνεια δύο στρωμάτων. Με μαύρο βέλος φαίνεται η 

διεύθυνση διάδοσης ενός επιμήκους κύματος P. Κατά την πρόσπτωση του σεισμικού 

κύματος στη διαχωριστική επιφάνεια, αυτό ανακλάται και διαδίδεται στο ανώτερο 

στρώμα σαν P (επίμηκες) και S (εγκάρσιο) κύμα (μπλε και κόκκινο βέλος, αντίστοιχα). 



 

 

 

Σχήμα 4.2: Ανάκλαση και διάθλαση σεισμικού κύματος που προσπίπτει σε διαχωριστική 

επιφάνεια δύο στρωμάτων. Επάνω φαίνονται οι ταχύτητες και πυκνότητες των στρωμάτων και 

κάτω η διάδοση της σεισμικής ενέργειας με μορφή P και S. 

  

Σε γωνίες προσπτώσεως μικρότερες της  κρίσιμης ή ορικής γωνίας, μόλις 10% της 

αρχικής ενέργειας ανακλάται σαν P και ακόμη λιγότερο σαν S. Το μεγαλύτερο μέρος 

της ενέργειας των κυμάτων P και S διαδίδεται στο κατώτερο στρώμα. Στην κρίσιμη 

γωνία προσπτώσεως (~400) το μεγαλύτερο μέρος της σεισμικής ενέργειας (~ 80%) του 

αρχικού P κύματος ανακλάται στο ανώτερο στρώμα και δεν διαδίδεται πλέον στο 

κατώτερο. Αντιθέτως η ενέργεια των εγκαρσίων  κυμάτων ανακλάται στο ανώτερο 

στρώμα, αλλά συγχρόνως διαδίδεται και στο κατώτερο, πέρα από την ορική γωνία 



 

ολικής ανακλασης των επιμήκων κυμάτων. Η παρατήρηση αυτή έχει ιδιαίτερο 

ενδιαφέρον, διότι επιτρέπει την χαρτογράφηση του χώρου κάτω της ορικής ασυνέχειας 

μεταξύ των δύο στρωμάτων μέσω των εγκαρσίων κυμάτων διάθλασης S, εκεί όπου δεν 

διαδίδονται πλέον τα επιμήκη κύματα P. 

 

Για την κατανόηση της διάδοσης των διαφόρων σεισμικών κυμάτων και της μορφής 

των καμπύλων χρόνων διαδρομής που προκύπτουν από δύο στρώματα με ταχύτητες V1 

και V2 και δύο σεισμικές ασυνέχειες παρουσιάζεται το παράδειγμα του  Σχήματος 4.3. 

Οι καμπύλες των χρόνων διαδρομής ανακλάσεων και διαθλάσεων διακρίνονται με 

διάφορα χρώματα.  

Ο χρόνος άφιξης των πρώτων κυμάτων είναι T = x/V1, με κλίση 1/V1 

Οι αφίξεις ανακλάσεων στο 1ο στρώμα είναι ΤΑ1 = z/V1 {(x/2)2 + z2}1/2 

Οι αφίξεις διαθλάσεων στο 1ο στρώμα είναι ΤΔ1 = x1/V2 + 2zσυνic/V1, με κλίση 1/V2 

 

Σχήμα 4.3: Διαδρομές ανακλάσεων και διαθλάσεων (κάτω μέρος) και αντίστοιχοι χρόνοι διαδρομής 

(πάνω μέρος) για ένα σύστημα δύο στρωμάτων με ταχύτητες v1 και v2  και οριζόντια διαχωριστική 

επιφάνεια 



 

 

Συνήθως οι καμπύλες χρόνων διαδρομής παρουσιάζονται σε μορφή αναγωγής των 

χρόνων διαδρομής (reduced travel times) με μια συγκεκριμένη ταχύτητα. Το σεισμικό 

σήμα που διαδίδεται στον χώρο με την ταχύτητα αναγωγής εμφανίζει χρόνους 

διαδρομής με αφίξεις που εντάσσονται παράλληλα στον άξονα x των αποστάσεων κατά 

μήκος του σεισμικού προφίλ. Αυτό διευκολύνει στην πιο γρήγορη αναγνώριση των 

ταχυτήτων διάδοσης των διαφόρων σεισμικών φάσεων και συγχρόνως στην 

παρουσίαση των σεισμικών καταγραφών σε πιό συμπαγή σχήματα. 

 

 

  



 

5.  Το Σεισμικό Πείραμα  

5.1  Συλλογή των σεισμικών δεδομένων κατά το πρόγραμμα GEOWARN 

Η συγκέντρωση των σεισμικών δεδομένων είχε διάρκεια 4 εβδομάδων. 36 OBS (Ocean 

Bottom Seismographs – σεισμογράφοι ωκεάνιου πυθμένα) τοποθετήθηκαν στο 

θαλάσσιο χώρο μεταξύ Ρόδου-Κω και 22 χερσαίοι σταθμοί στα νησιά Αστυπάλαια, 

Κάλυμνος, Ψέριμος, Κως, Νίσυρος, Τήλος, Σύμη και Ρόδος (Σχήμα 5.1). Το συνολικό 

μήκος των προφίλ ήταν περίπου 1.000 km. 



 

 

Σχήμα 5.1: Βαθυμετρικός χάρτης της περιοχής Δωδεκανήσων με την θέση των σεισμικών προφίλ 

και των σταθμών θαλάσσης και ξηράς. 



 

5.2  Επεξεργασία των δεδομένων (Data processing) 

Σεισμική επεξεργασία είναι το σύνολο των μετασχηματισμών/διορθώσεων που 

εφαρμόζονται στα δεδομένα πεδίου για την απομάκρυνση των ακουστικών θορύβων, 

ανεπιθύμητων σεισμικών κυμάτων και ανησυχίας εδάφους ώστε οι σεισμικές τομές να 

είναι ερμηνεύσιμες και συγκρίσιμες (βλ. Τσελέντης & Παρασκευόπουλος, 2013). 

Κατόπιν μπορούν να χρησιμοποιηθούν για τον προσδιορισμό των ταχυτήτων του 

υπεδάφους και της ανακλαστικότητας των γεωλογικών ασυνεχειών. Τα στάδια μιας 

σεισμικής επεξεργασίας περιλαμβάνουν έλεγχο μορφοποίησης και αποθήκευση των 

αρχικών δεδομένων, διορθώσεις για την απομάκρυνση ανεπιθύμητων καταγραφών, 

επαναφορά της ενίσχυσης (amplitude gain control – AGC), στατικές διορθώσεις 

χρόνου (drift) που προκαλείται από το ηλεκτρονικό σύστημα των οργάνων καταγραφής 

και φιλτράρισμα για την απομάκρυνση του θορύβου από τις σεισμικές καταγραφές και 

βελτίωση της κυματομορφής. Οι στατικές διορθώσεις των χρόνων αφίξεων, λόγω της 

τοπογραφίας, που είναι αναγκαίες στην επεξεργασία καταγραφών ανακλάσεων μικρής 

γωνίας δεν χρειάζεται να εφαρμοσθούν στη μέθοδο WARRS διότι η τελευταία 

βασίζεται στον προσδιορισμό των ταχυτήτων και της ανακλαστικότητας (impedence 

contrast) με μοντελοποίηση (modeling) και όχι στην επεξεργασία (processing). Η 

μοντελοποίηση γίνεται με την τοπογραφία ως έχει, αλλιώς υπάρχει κίνδυνος 

αλλοίωσης του πραγματικού πλάτους των σεισμικών αφίξεων και κακή εκτίμηση της 

διάδοσης της σεισμικής ενέργειας. 

 

  



 

Τα δεδομένα που έχουν καταγραφεί από τα SEDIS III (είτε σε OBS είτε σε LOBS) 

πρέπει να προετοιμαστούν κατάλληλα για τον προσδιορισμό του μοντέλου ταχύτητας. 

Η επεξεργασία αυτή αποτελείται από τα βήματα που φαίνονται στο σχήμα 5.2: 

 

 

Σχήμα 5.2: Προετοιμασία των δεδομένων ανάκλασης διάθλασης ευρείας γωνίας (WARRS) για την 

σεισμική μοντελοποίηση 

 

5.2.1. Ανάκτηση Δεδομένων, Αποσυνέλεξη (Reading data, Demultiplexing of 

traces)  

Τα δεδομένα που καταγράφονται ψηφιακά από το SEDIS III περιλαμβάνουν τις 

καταγραφές και των 4 σεισμικών καναλιών (δηλαδή τις καταγραφές του υδρόφωνου, 

του κάθετου γεώφωνου και των 2 οριζόντιων γεώφωνων) μαζί (multiplexed). Με την 

διαδικασία αποσυνέλιξης (demultiplexing) οι καταγραφές αυτές ξεχωρίζονται και 

αποθηκεύονται ξεχωριστά για το κάθε κανάλι ενώ συγχρόνως γίνεται η στατική 

διόρθωση του χρόνου καταγραφής (time drift correction). Σε αυτό το βήμα γίνοναι και 

τα κατάλληλα drift corrections. Η διόρθωση του χρόνου (drift), του ρολογιού χαλαζία 

του οργάνου, προσδιορίζεται με σύγκριση του χρόνου GPS, που μετριέται πριν την 

τοποθέτηση του OBS στην θάλασσα και μετά το τέλος της καταγραφής και την 

επιστροφή του OBS στο πλοίο. Τέλος, η μορφή στην οποία αποθηκεύονται τα 

δεδομένα είναι είτε SU (Seismic Unix) , που χρησιμοποιείται από το πρόγραμμα 



 

WARRPI (Makris, personal communication), είτε SEG-Y που είναι και η πιο ευρέως 

διαδεδομένη στην εφαρμοσμένη γεωφυσική. 

 

5.2.2. Προκαταρτικά (Preliminary) SU headers 

 Σε αυτό το βήμα ετοιμάζονται τα headers του κάθε φακέλου SU. Headers ονομάζονται 

οι διάφορες παράμετροι του κάθε φακέλου που μας χρειάζονται ώστε να εμφανίζονται 

τα δεδομένα σε επεξεργάσιμη μορφή. Έτσι τα σεισμικά δεδομένα ενώνονται με τους 

χρόνους και τις συντεταγμένες των εκρήξεων, με τις συντεταγμένες των οργάνων 

καθώς και με το βάθος στο οποίο βρίσκεται το όργανο αλλά και με το βάθος των 

εκρήξεων. Όλες οι συντεταγμένες σε αυτό το βήμα βρίσκονται σε μορφή UTM ή σε 

κάποιο άλλο παγκόσμιο σύστημα συντεταγμένων. 

 

5.2.3. Τελικά (Final) SU headers 

Οι UTM συντεταγμένες που αποθηκεύτηκαν στο παραπάνω βήμα μετατρέπονται σε 

τοπικό καρτεσιανό σύστημα συντεταγμένων, χρησιμοποιώντας την εγκάρσια προβολή 

Mercador. Οι καρτεσιανές πια συντεταγμένες, αλλάζονται και περιστρέφονται 

κατάλληλα ώστε η αρχή τους να ταυτίζεται με το σημείο όπου αρχίζει το σεισμικό 

προφίλ και ο άξονας χ να έχει την ίδια κατεύθυνση με αυτό. Στη συνέχεια πρέπει να 

καθοριστεί η ακριβής θέση του οργάνου (όταν αναφερόμαστε σε OBS). Για να συμβεί 

αυτό, λαμβάνουμε υπόψιν μας τις αφίξεις των ακουστικών κυμάτων που διαδίδονται 

μέσα από το νερό (water wave arrivals). Γνωρίζοντας ότι τα κύματα διαδίδονται στο 

νερό με ταχύτητα περίπου 1,5m/s και γνωρίζοντας κατά προσέγγιση το βάθος στο 

οποίο εναποτέθηκε το όργανο στον πυθμένα μπορούμε να υπολογίσουμε και την 

ακριβή θέση του. 

 

5.2.4. Σχεδίαση των CSG και CRG (Plottting of CSG (common shot gather) or 

CRG (common receiver gather)) 

 Στο βήμα αυτό μπορούμε πια να δούμε τα αρχεία σε επεξεργάσιμη μορφή είτε ως CSG, 

δηλαδή κοιτάζοντας τις καταγραφές από πλευράς εκρήξεων, είτε ως CRG, δηλαδή 

κοιτάζοντας τις καταγραφές από πλευράς οργάνων. Για τις θαλάσσιες σεισμικές 

χαρτογραφήσεις με OBS ενδείκνυται η χρήση των καταγραφών σε μορφή CRG καθώς 

τα όργανα είναι πολύ λιγότερα από τις εκρήξεις, που είναι πολύ πυκνότερες. Τα αρχεία 

αυτά χρειάζονται κάποιες τελικές διορθώσεις για να μπορέσουν να επεξεργαστούν με 

επιτυχία, κάτι που μας οδηγεί στο επόμενο και τελευταίο βήμα. 



 

5.2.5  Επεξεργασία των δεδομένων WARRS (WARRS data processing) – 

Προετοιμασία για μοντελοποίηση 

Η τελική προετοιμασία των δεδομένων για τη μοντελοποίηση αναφέρεται σε 4 

ξεχωριστά βήματα επεξεργασίας. Τα βήματα αυτά παρουσιάζονται στο σχήμα 5.3, 

μετά την δημιουργία των “Headers” σε SEG-Y, ώστε να μπορεί να χρησιμοποιηθεί ένα 

οποιοδήποτε πακέτο επεξεργασίας (processing). Εδώ χρησιμοποιούμε το πακέτο SU 

του Colorado School of Mines επειδή είναι ελεύθερο και δε δημιουργεί πρόσθετα 

έξοδα. 

 

 

Σχήμα 5.3: Διορθώσεις των δεδομένων WARRS για την μοντελοποίηση 

 

 Linear Moveout 

Με αυτήν τη διόρθωση στις σεισμικές καταγραφές, στον άξονα των χρόνων 

χρησιμοποιούνται όχι οι απόλυτοι αλλά οι ανηγμένοι χρόνοι (reduced time), 

που υπολογίζονται αφαιρώντας από τους χρόνους διαδρομής το χρόνο tr = t-

Di/Vr, όπου Di η απόσταση σε km μεταξύ OBS και σημείου i έκρηξης, Vr η 



 

ταχύτητα αναγωγής (reduction or moveout velocity) σε km/s, tr o ανηγμένος 

χρόνος διαδρομής (reduced travel time) και t ο αρχικός χρόνος διαδρομής. 

Συνήθως χρησιμοποιείται η ταχύτητα αναγωγής 6 km/s, που είναι 

χαρακτηριστική για τον άνω φλοιό. Με τον τρόπο αυτό οι χρόνοι διαδρομής 

των επιμήκων κυμάτων που διαδίδονται με αυτή την ταχύτητα συμπίπτουν με 

την καμπύλη αφίξεων που είναι παράλληλη προς τον άξονα των αποστάσεων.  

Με την τακτική αυτή η εικόνα των σεισμικών καταγραφών και των αντίστοιχων 

αφίξεων είναι περισσότερο συμπαγής και συνεκτική στη χρονική κλίμακα. 

Επίσης έτσι διευκολύνεται η αναγνώριση των διαφόρων ανακλάσεων, αφού 

αλλάζοντας κάθε φορά την ταχύτητα αναγωγής η αντίστοιχη ανάκλαση 

βρίσκεται παράλληλα προς τον άξονα των αποστάσεων κατά μήκος των 

εκρήξεων.  

 

 Band Pass Filtering (φίλτρο διέλευσης ζώνης ή ζωνοδιάβατο) 

Το φίλτρο αυτό επιτρέπει τη διέλευση συχνοτήτων μιας συγκεκριμένης ζώνης 

(p,q), απορρίπτοντας τις συχνότητες που βρίσκονται έξω από αυτήν. Στην 

περίπτωση του σεισμικού σήματος όπου το σεισμικό φάσμα (ζώνη) είναι 

μεταξύ 5-30Hz, το κάτω όριο p έχει συνήθως τιμές 3 και 5Hz ενώ οι τιμές του 

άνω ορίου q είναι μεγαλύτερες από 30 και 40Hz. 

 

 Επαναφορά ενίσχυσης AGC (amplitude gain control) 

Όπως γνωρίζουμε, όταν ένα σεισμικό κύμα διαδίδεται χάνει μέρος της 

ενέργειάς του λόγω του μηχανισμού εξασθένησης. Η επεξεργασία AGC 

προσπαθεί να επαναφέρει τα σεισμικά πλάτη, ανάλογα με την απόσταση 

διαδρομής που έχει καλύψει το ανακλώμενο σεισμικό κύμα. Αυτό εκφράζεται 

με μία συνάρτηση που δίνει την εκάστοτε διόρθωση των πλατών συναρτήσει 

του χρόνου διαδρομής. Βασική παράμετρος σε αυτήν τη διόρθωση είναι η 

επιλογή του χρονικού παραθύρου  μέσα στο οποίο επαναφέρουμε τα σεισμικά 

πλάτη. Επιλογή πολύ μεγάλου παραθύρου π.χ. δεν θα επιφέρει 

αποτελεσματικές αλλαγές στα πλάτη. Το μειονέκτημα της διόρθωσης AGC 

είναι ότι ενισχύεται και ο θόρυβος. 

 

 



 

 Deconvolution (αποσυνέλεξη) 

Η αποσυνέλεξη, είναι η διαδικασία κατά την οποία απομακρύνεται ο θόρυβος 

από τις σεισμικές καταγραφές και βελτιώνεται η κάθετη διακριτική ικανότητα 

των σεισμικών ιχνών, έτσι ώστε να αποτυπώνονται όσο το δυνατόν καλύτερα 

οι σεισμικές ασυνέχειες. Με την αποσυνέλεξη προσπαθούμε να ελαττώσουμε 

τη διάρκεια του σεισμικού παλμού (wavelet), με σκοπό να αναδείξει τη 

συνάρτηση ανάκλασης και επομένως να αυξήσει την κατακόρυφη διακριτική 

ικανότητα. Σαν «wavelet» χρησιμοποιούμε το χαρακτηριστικό σεισμικό παλμό 

που δημιουργεί το σήμα της έκρηξης. Ουσιαστικά, έχοντας την αρχική μορφή 

του σεισμικού παλμού, διορθώνονται όλες οι αλλαγές που επιφέρουν οι 

παραμορφώσεις του παλμού συναρτήσει των αποστάσεων από το σημείο 

καταγραφής.    

 

 

  



 

6.  Περιγραφή των μοντέλων ταχυτήτων  
Από τα συνολικά 8 προφίλ που χαρτογραφήθηκαν, παρουσιάζονται τα προφίλ 1, 3 και 

5 που επεξεργάστηκαν στα πλαίσια της παρούσας διπλωματικής εργασίας και 

διασχίζουν την καλδέρα της Νισύρου ή είναι παραπλήσια. 

6.1 Ροή επεξεργασίας μονέλων ταχυτήτων 

Τα βήματα που ακολουθήθηκαν για τη μοντελοποίηση των σεισμικών δεδομένων και 

την εξαγωγή της κατανομής των ταχυτήτων των P-κυμάτων (επιμήκων) είναι τα 

ακόλουθα (Σχήμα 6.1):  

 

Σχήμα 6.1: Βήματα μοντελοποίησης για την εξαγωγή τελικού μοντέλου 

Το τελικό μοντέλο ταχύτητας μπορεί να χρησιμοποιηθεί για τη μετανάστευση 

(migration) των σεισμικών αφίξεων από το πεδίο χρόνου σε πεδίο χώρου, ώστε η 

γεωλογική δομή του υπεδάφους να γίνεται πιο σαφής και ο τεκτονισμός εμφανής. Αυτό 

προϋποθέτει ότι το δίκτυο των σεισμικών δεκτών και των εκρήξεων είναι πυκνό. Στο 

πρόγραμμα GEOWARN οι αποστάσεις των OBS ήταν μεγάλες και δεν επιτρέπουν να 

εφαρμοστεί η μέθοδος της μετανάστευσης στις σεισμικές καταγραφές. Τα μοντέλα 

ταχύτητας που προκύπτουν από την άνω διαδικασία έχουν μια ακρίβεια ±1% για τα 



 

στρώματα των ιζημάτων και του άνω φλοιού (μέχρι 5 km βάθος) και ±2 – 3% για τον 

κάτω φλοιό και άνω μανδύα. 

6.1.1 Σεισμική Τομογραφία των Πρώτων Αφίξεων – First Break Tomography 

Σύμφωνα με τη ροή επεξεργασίας του σχήματος 6.1, καθώς επίσης και το κεφάλαιο 4, 

το πρώτο βήμα που ακολουθείται για τον προσδιορισμό της ταχύτητας των γεωλογικών 

σχηματισμών είναι η μέθοδος σεισμικής τομογραφίας των πρώτων αφίξεων 

(Firstbreak Tomography). Ως δεδομένα χρησιμοποιούνται οι χρόνοι διαδρομής των 

πρώτων αφίξεων (first breaks) και ένα αρχικό μοντέλο ταχύτητας (π.χ. Σχήμα 6.4). Στο 

Ο χώρος στον οποίο ζητείται η εύρεση του μοντέλου κατανομής της ταχύτητας έχει 

ψηφιοποιηθεί σε ένα {x,z} σύστημα καρτεσιανών συντεταγμένων με δx x δz το μέγεθος 

του καννάβου ψηφιοποίησης. Στη συγκεκριμένη επεξεργασία το μέγεθος του 

καννάβου ήταν 2km x 0,5km. Η αρχική κατανομή της ταχύτητας εκτιμάται από τις 

πρώτες αφίξεις των επιμήκων κυμάτων. Ο χώρος ορίζεται από το μήκος του προφίλ 

και το βάθος που εκτιμάται από αφίξεις ανακλάσεων ευρείας γωνίας προερχόμενες από 

την πιο βαθιά ασυνέχεια κατά μήκος του προφίλ. 

To αρχικό μοντέλο ταχύτητας βελτιώνεται με κατ’ επανάληψη υπολογισμό των 

συνθετικών χρόνων διαδρομής και σύγκρισή τους με τις παρατηρήσεις, 

χρησιμοιοιώντας την μέθοδο των ελαχίστων τετραγώνων. Αυτό επαναλαμβάνεται έως 

ότου, σταδιακά, η διαφορά μεταξύ υπολογισμών και παρατηρήσεων, το επιτρεπόμενο 

δηλαδή σφάλμα RMS (root mean square – ρίζα της μέσης τετραγωνικής τιμής),  

πλησιάσει την ακρίβεια προσδιορισμού των αφίξεων των χρόνων διαδρομής που 

καταγράφηκαν. Επομένως η ταχύτητα ως συνάρτηση του βάθους δίνεται από την 

σχέση V(z) = V0+{(dv/dz) x z}, όπου dv/dz είναι η βαθμίδα της ταχύτητας, V0 η τιμή 

της ταχύτητας στο ανώτατο όριο του υπό μελέτη χώρου και z το βάθος σε km. Αυτό το 

αποτέλεσμα το δεχόμαστε ως αποτέλεσμα της τομογραφικής αντιστροφής των 

καταγραφών και το χρησιμοποιούμε ως αρχικό μοντέλο για το επόμενο στάδιο 

μοντελοποίησης. Παραδείγματα αυτής της διαδικασίας φαίνονται παρακάτω για κάθε 

ένα προφίλ ξεχωριστά για το αρχικό και το βέλτιστο αποτέλεσμα.  

 

 

 



 

6.1.2 Συνθετικός υπολογισμός των χρόνων διαδρομής με τη μέθοδο αντιστροφής 

με ιχνηλάτηση των σεισμικών ακτίνων (ray tracing) – κινηματική και δυναμική. 

Layer Tomography και Forward Modeling. 
Τα μοντέλα ταχύτητας που προκύπτουν από την αντιστροφή των χρόνων διαδρομής με 

τη μέθοδο των ελαχίστων τετραγώνων, τόσο από τις πρώτες αφίξεις όσο και από την 

χρήση ανακλάσεων (later arrivals), είναι υποκειμενικά. Το αποτέλεσμα εξαρτάται από 

την εμπειρία του παρατηρητή για τη σωστή επιλογή των αφίξεων και από την ποιότητα 

των καταγραφών. Το τελικό αποτέλεσμα του μοντέλου ταχύτητας προκύπτει από τον 

συνδυασμό της αυτόματης αντιστροφής (inverse modeling) με τη μέθοδο των 

ελαχίστων τετραγώνων και στη συνέχεια το συνθετικό υπολογισμό των χρόνων 

διαδρομής των πρώτων αφίξεων και των ανακλάσεων με συνθετικούς υπολογισμούς 

(forward modeling) που χρησιμοποιούν ως αρχικό μοντέλο ταχύτητας αυτό που 

προέκυψε από την τομογραφική αντιστροφή (inverse modeling). Αυτός ο τρόπος 

μοντελοποίησης της κατανομής των ταχυτήτων από τις καταγραφές των κυμάτων 

χώρου (diving waves) και τις ανακλάσεις (later arrivals) ονομάζεται forward modeling. 

Οι συνθετικοί υπολογισμοί επαναλαμβάνονται έως ότου η διαφορά μεταξύ των 

συνθετικά υπολογισμένων χρόνων με ιχνηλάτηση των σεισμικών ακτίνων  (ray tracing) 

και των χρόνων που καταγράφηκαν ελαχιστοποιηθεί. Αυτός ο τρόπος συνθετικών 

υπολογισμών ονομάζεται κινηματική ιχνηλάτηση των σεισμικών ακτίνων (kinematic 

ray tracing) επειδή συγκρίνει μόνο τους χρόνους διαδρομής. Η αξιοπιστία ενός τελικού 

μοντέλου αυξάνει εάν γίνουν και συνθετικοί υπολογισμοί της κυματομορφής των 

σεισμικών καταγραφών, είτε με τη μέθοδο Zoerppritz είτε με τη μέθοδο των «finite 

differences». Αυτός ο τρόπος μοντελοποίησης λέγεται δυναμική ιχνηλάτηση των 

σεισμικών ακτίνων (dynamic ray tracing) επειδή λαμβάνει υπόψη  την κατανομή της 

σεισμικής ενέργειας και όχι μόνο τους χρόνους διαδρομής. Η επεξεργασία που έγινε 

κατά την παρούσα διπλωματική για κάθε προφίλ, βασίζεται στην κινηματική 

προσέγγιση, δηλαδή στην κυματομορφή των καταγραφών και επομένως της σεισμικής 

ενέργειας κατά την διάδοση του σεισμικού κύματος. 

Στο επόμενο στάδιο γίνεται επιλογή των αφίξεων από τα κύματα ανάκλασης (later 

arrivals). Τοποθετούνται κατ’ εκτίμηση οι  διαχωριστικές επιφάνειες (interfaces) 

μεταξύ των διαφόρων γεωλογικών στρωμάτων και υπολογίζεται το βάθος και η 

γεωμετρία της ασυνέχειας καθώς και η ταχύτητα του υπερκείμενου στρώματος. Η δομή 

ταχύτητας-βάθους υπολογίζεται από επαναλαμβανόμενους υπολογισμούς  

χρησιμοποιώντας ένα διαμορφωμένο πακέτο «ιχνογράφησης» των σεισμικών ακτίνων, 



 

ray-tracing του Πανεπιστημίου του Αμβούργου (Makris, personal communication), 

βασισμένο στη μέθοδο των Cerveney & Psencik (1984), μέχρις ότου επιτευχθεί η 

καλύτερη ταύτιση μεταξύ παρατηρούμενων και συνθετικών χρόνων διαδρομής.  Η 

παραπάνω διαδικασία επαναλαμβάνεται για όλους τους σταθμούς κατά μήκος κάθε 

σεισμικού προφίλ. Έτσι, ένα και μόνο μόνο μοντέλο ταχύτητας ικανοποιεί συγχρόνως 

όλες τις σεισμικές παρατηρήσεις, από όλους τους σταθμούς καταγραφής. Η αξιοπιστία 

ενός μοντέλου ταχύτητας που προκύπτει με αυτή τη μέθοδο είναι μεγάλη. Η ακρίβεια 

προσδιορισμού των ταχυτήτων είναι 1 – 2% για τα ανώτερα στρώματα του μοντέλου 

και περίπου 3% για τα βαθύτερα και τον άνω μανδύα. Βεβαίως αυτό εξαρτάται από την 

πυκνότητα των εκρήξεων, το μέγεθος τους και την κατανομή των σταθμών. Για μελέτες 

γενικού χαρακτήρα αρκεί οι εκρήξεις να γίνονται ανά 100 μέχρι 150m και οι 

αποστάσεις των σταθμών να κυμαίνονται από 2 έως 10 km. 

Σε παρακάτω σχήματα (π.χ. Σχήμα 6.9) παρουσιάζονται για κάθε προφίλ παραδείγματα 

συνθετικών υπολογισμών των χρόνων διαδρομής και της ανακλαστικότητας 

(impedence contrast). 

Στα μοντέλα, οι ακτίνες διαδρομής των ακουστικών κυμάτων που διασχίζουν τα 

διάφορα στρώματα έχουν ένα συγκεκριμένο χρώμα. Με το ίδιο χρώμα 

χαρακτηρίζονται οι αντίστοιχες αφίξεις των χρόνων διαδρομής (στο μεσαίο τμήμα των 

σχημάτων). Η διαδικασία της μοντελοποίησης ακολουθεί μια συστηματική προσέγγιση 

από τα ανώτερα προς τα κατώτερα στρώματα (top-down procedure). Αρχίζοντας από 

το πρώτο στρώμα, οι παράμετροι του μοντέλου, το πάχος στρώματος και η ταχύτητα, 

που μπορούν να αλλάξουν κάθετα αλλά και πλευρικά, διαφοροποιούνται 

κατ’επανάληψη ώστε οι χρόνοι διαδρομής που υπολογίζονται να ταιριάζουν στις 

παρατηρούμενες αφίξεις χρόνων όλων των OBS για το πρώτο στρώμα. Αφού υπάρξει 

ένα ικανοποιητικό αποτέλεσμα για το πρώτο στρώμα η δομή των ταχυτήτων του 

παραμένει αμετάβλητη και η ίδια διαδικασία επαναλαμβάνεται για τα επόμενα 

στρώματα (Ditmar & Makris, 1996). 

Σε παρακάτω σχήματα (π.χ. Σχήμα 6.10α) παρουσιάζονται για κάθε προφίλ τα 

αποτέλεσματα του συνθετικού μοντέλου της κατανομής της σεισμικής ενέργειας 

(synthetic amplitudes) που υπολογίστηκε με τη μέθοδο Zöppritz. Η μέθοδος είναι 

εύχρηστη και δίνει το αποτέλεσμα σε ελάχιστο χρόνο αλλά η ακρίβεια υπολογισμού 

του πλάτους των ταλαντώσεων είναι της τάξης του +/- 20%. Το αποτέλεσμα μπορεί να 



 

βελτιωθεί με τη μέθοδο των finite differences αλλή αυτή η μέθοδος είναι χρονοβόρα.. 

Το μεγάλο πλάτος αφίξεων του ακουστικού κύματος που διαδίδεται μέσα από το νερό 

οφείλεται στην κανονικοποίηση που χρησιμοποιήθηκε για να μπορέσουν να 

εμφανιστούν οι βαθύτερες φάσεις και οι πρώτες αφίξεις. 

 

6.2 To Σεισμικό Προφίλ 1 

Στo προφίλ 1, διεύθυνσης ΝΔ-ΒΑ και μήκους 140 km,  τοποθετήθηκαν 8 θέσεις 

υποθαλασσίων σεισμογράφων (OBS), ένας χερσαίος σταθμός στην Κω και δύο στην 

Αστυπάλαια (η θέση των σεισμικών προφίλ φαίνονται στο Σχήμα 5.1). Το βάθος του 

νερού κατά μήκος του προφίλ κυμαίνεται από 50 μέχρι 750 m (Σχήμα 6.2). Όλες οι 

θέσεις των σταθμών επεξεργάστηκαν με τον τρόπο που παρουσιάστηκε στην 

παράγραφο 5.2 και τα δεδομένα χρησιμοποιήθηκαν για την εξαγωγή της κατανομής 

της ταχύτητας Vp των επιμήκων κυμάτων. Στο Σχήμα 6.3 φαίνεται ένα παράδειγματα 

σεισμικής καταγραφής (Common Receiver Gather - CRG) από την θέση OBS1 και το 

κανάλι 1 που αντιστοιχεί στην κάθετη συνιστώσα του γεωφώνου.  

Στο σεισμόγραμμα οι χρόνοι διαδρομής παρουσιάζονται κατόπιν αναγωγής των 

χρόνων tR=t-x/6, όπου η ταχύτητα αναγωγής είναι 6 km/s. Έτσι, οι Pg-αφίξεις του 

κύματος που διαδίδεται κατά μήκος του ανώτερου τμήματος τoυ ηπειρωτικού φλοιού 

διαδίδονται με χρόνους αφίξεων του σεισμικού κύματος των οποίων η κλίση είναι 

παράλληλη με τον άξονα των αποστάσεων x. Με τον τρόπο αυτό διευκολύνεται η 

οπτική εκτίμηση των ταχυτήτων Vp των σεισμικών φάσεων που συνδέονται με τα 

διάφορα πετρώματα των ιζημάτων και του φλοιού. H ταχύτητα που χρησιμοποιείται 

για τη συγκεκριμένη αναγωγή είναι γνωστή σαν «ταχύτητα αναγωγής» (reduction 

velocity) και εφαρμόστηκε σε όλες τις καταγραφές του προγράμματος. Οι σεισμικές 

καταγραφές που παρουσιάζονται μετά από αυτή την επεξεργασία έχουν συμπαγή 

μορφή και η παρουσίαση τους είναι πιο εύκολη (διόρθωση Linear Moveout, όπως 

προαναφέρθηκε). 

Παρατηρούμε ότι η σεισμική ενέργεια διαδίδεται με ευκρίνεια σε αποστάσεις που 

ξεπερνούν τα 110 km. Διακρίνουμε αφίξεις από τα κύματα Ps (ιζήματα) και Pg 

(ανώτερος φλοιός), που μας επιτρέπουν να υπολογίσουμε το βάθος των ιζηματογενών 

σχηματισμών και του υποβάθρου (basement). Στο km 82, οι παρατηρούμενες αφίξεις, 

με πιο μικρούς χρόνους διαδρομής, δείχνουν την ύπαρξη υψηλών ταχυτήτων στα 



 

ανώτερα στρώματα του φλοιού και των ιζημάτων, που πιθανότατα προέρχονται από 

διεισδύσεις μάγματος. Ανακλάσεις ευρείας γωνίας από το km 20 μέχρι το km 35 

προέρχονται από τη διαχωριστική επιφάνεια φλοιού – μανδύα, γνωστή σαν ασυνέχεια 

Mohorovicic ή Moho (PmP reflections). Η παρατήρηση αυτών των ανακλάσεων σε 

σχετικά μικρές αποστάσεις από το σταθμό καταγραφής υποδεικνύει το μικρό πάχος 

του φλοιού. Βαθύτερες ανακλάσεις που παρατηρούνται από τα 45 μέχρι τα 100 km 

προέρχονται από ασυνέχειες κάτω από την Moho, στον ανώτερο μανδύα (βλ. Makris 

& Papoulia, 2015).  

 

 

Σχήμα 6.2: Η διακύμανση της βαθυμετρίας κατά μήκος του προφίλ 1. 

  



 

 

 

Σχήμα 6.3: σεισμική καταγραφή CRG του OBS1 Ch1 



 

Το αρχικό μοντέλο ταχυτήτων που χρησιμοποιήθηκε παρουσιάζεται στο Σχήμα 6.4. 

Στο Σχήμα 6.5 παρουσιάζονται δύο παραδείγματα επιλογής των πρώτων αφίξεων (first 

break picking). Το τελικό αποτέλεσμα του Firstbreak στο Σχήμα 6.9. Το μοντέλο αυτό 

(Σχήμα 6.9) δίνει μια πρώτη εκτίμηση της κατανομής των ταχυτήτων των επιμήκων 

κυμάτων των ιζημάτων και του φλοιού και αποτελεί μια πρώτη προσέγγιση της 

πραγματικής εικόνας της γεωλογικής δομής. Το αποτέλεσμα δείχνει τη βαθμιαία 

μεταβολή της ταχύτητας στο χώρο του σεισμικού μοντέλου και δεν εντοπίζει τις 

διαχωριστικές επιφάνειες μεταξύ των γεωλογικών σχηματισμών από τις οποίες 

προέρχονται οι ανακλάσεις (later arrivals) που καταγράφουμε. 

Οι ταχύτητες των ιζημάτων κυμαίνονται μεταξύ 1.7 και 5.4 km/s και το μέγιστο πάχος 

τους είναι περίπου 4 km. Το ανοικτό και το σκούρο πράσινο χρώμα δείχνουν ταχύτητες 

μεταξύ 4 και 5.2 km/s και ανήκουν πιθανότατα σε Μεσοζωϊκά και Παλαιοζωϊκά 

μεταμορφωμένα πετρώματα. Ο φλοιός με ταχύτητες 5.8 έως 7.2 km/s χωρίζεται σε έναν 

ανώτερο, γρανιτικού τύπου και έναν κατώτερο φλοιό, που χαρακτηρίζεται από 

πετρώματα βασικής προέλευσης. Το πάχος του φλοιού, δηλαδή το όριο που αρχίζει ο 

άνω μανδύας με ταχύτητα της τάξης των 7.8 km/s είναι 18 με 19 km. Το πάχος των 

ιζημάτων αυξάνει μεταξύ των km 82 - 114, στην περιοχή της λεκάνης της Κω και της 

καλδέρας του ηφαιστειακού συστήματος Κω-Νισύρου. 



 

 

Σχήμα 6.4: Αρχικό Μοντέλο Ταχύτητας για το σεισμικό προφίλ 1. Οι ταχύτητες των επιμήκων κυμάτων 

έχουν εκτιμηθεί από τις φαινομενικές ταχύτητες των πρώτων αφίξεων των σεισμικών κυμάτων και το 

μέγιστο δυνατό βάθος (20 km) έχει εκτιμηθεί από ανακλάσεις ευρείας γωνίας και μία μέση ταχύτητα που 

έχει ορισθεί κατ΄εκτίμηση. 

  



 

 

 

 

 

Σχήμα 6.5: Δύο παραδείγματα από την επιλογή των πρώτων αφίξεων για τα CRG. Με χρώμα μπλε 

υποδεικνύονται οι χρόνοι των πρώτων αφίξεων που χρησιμοποιήθηκαν στην τομογραφική διαδικασία για 

τη δημιουργία του πρώτου μοντέλου ταχύτητας (picks). 



 

 

 

Σχήμα 6.6: Στο πάνω μέρος παρουσιάζονται οι πρώτες αφίξεις της θέσης 1 και τους αρχικούς συνθετικούς 

χρόνους διαδρομής που υπολογίστηκαν από το αρχικό μοντέλο ταχύτητας (Σχ. 6.4). Η τιμή του RMS είναι 

πολύ υψηλή = 0.9050s. Στο κάτω μέρος, μετά από 15 επαναλήψεις, οι συνθετικοί χρόνοι (συνεχής πράσινη 

γραμμή) ταυτίζονται με τις παρατηρήσεις αρκετά καλά και το RMS είναι 0.07721s ή 77ms. 



 

 

 

Σχήμα 6.7: Συνθετικοί χρόνοι διαδρομής (συνεχής πράσινη γραμμή) και παρατηρήσεις (πράσινοι σταυροί) 

για το αρχικό μοντέλο ταχύτητας (πάνω) και το τελικό αποτέλεσμα (κάτω) μετά από 15 επαναλήψεις για 

τη θέση 10. 



 

 

Σχήμα 6.8: Επιλογή των πρώτων αφίξεων από τις 10 θέσεις των θαλασσίων σεισμογράφων (OBS) που 

χρησιμοποιήθηκαν για τον υπολογισμό του μοντέλου ταχύτητας με τη μέθοδο των ελαχίστων τετραγώνων.  



 

 

 

Σχήμα 6.9: Μοντέλο ταχύτητας από την αναστροφή των πρώτων αφίξεων με τη μέθοδο των ελαχίστων 

τετραγώνων. Η βάση των ιζημάτων κυμαίνεται από 2 έως 4,5 km (σκούρο πράσινο χρώμα) και ο, 

ηπειρωτικού τύπου, φλοιός είναι της τάξης των 18 έως 20 km. Οι τιμές των ταχυτήτων που είναι 7,7 έως 

7,9 km/s υποδεικνύουν περίπου το βάθος της ασυνέχειας Mohorovicic, μεταξύ φλοιού και μανδύα, που 

κυμαίνεται μεταξύ 17,5 και 21 km. 

  



 

Το τελικό μοντέλο ταχύτητας για το προφίλ 1 παρουσιάζεται στο Σχήμα 6.14. 

Διακρίνονται 4 ιζηματογενείς ακολουθίες, με ταχύτητες Vp των επιμήκων κυμάτων 

από 1,7 Km/s για το ανώτερο στρώμα (κίτρινο χρώμα), 2,8 – 2,9 km/s για το επόμενο 

στρώμα (πορτοκαλί χρώμα), 4,3 – 4,4 km/s για το τρίτο στρώμα (ανοικτό πράσινο) και 

5,2 – 5,4 km/s για το κατώτερο στρώμα (σκούρο πράσινο). Η βάση του κατώτερου 

στρώματος χωρίζει την ιζηματογενή ακολουθία από τον ανώτερο φλοιό (basement) και 

το βάθος της κυμαίνεται από 2 έως 5 km. Το πάχος των ιζημάτων κατά μήκος του 

προφίλ είναι αρκετά ομοιογενές, περίπου 4 km και μόνο στο βορειοανατολικό άκρο 

του φτάνει στα 4,5 km (βύθιση της ασυνέχειας του υποβάθρου). Στην περιοχή αυτή 

χαρτογραφήθηκαν μεταξύ του km 90 και 120, δύο ιζηματογενείς λεκάνες, της δυτικής 

και ανατολικής Κω. Τα περιθωριακά ρήγματα των δύο λεκάνων  είναι σεισμικά ενεργά, 

όπως προέκυψε από μελέτη της μικροσεισμικής δραστηριότητας της περιοχής 

(Papoulia et al., 2015).  

Ο φλοιός έχει πάχος περίπου 16 km και η ασυνέχεια φλοιού/μανδύα (Moho 

discontinuity) εντοπίστηκε στα 19 km, με μικρή βύθιση στην περιοχή της καλδέρας 

(ΒΑ άκρο του προφίλ) στα 21 km. Ο φλοιός είναι ηπειρωτικού τύπου και το ανώτερο 

μέρος του έχει ένα μέσο πάχος 5 έως 6 km και ταχύτητα των επιμήκων κυμάτων, Vp, 

από 5,8 έως 6,5 km/s. To κάτω μέρος του ηπειρωτικού φλοιού έχει ένα μέσο πάχος 10 

έως 11 km και ταχύτητες επιμήκων κυμάτων, Vp, 6,8 έως 7,2 km/s. Ο ανώτερος  φλοιός 

διαχωρίζεται από τον κατώτερο με την ασυνέχεια Conrad, η οποία χαρτογραφήθηκε 

από ανακλάσεις ευρείας γωνίας. Προς την ΒΑ κατεύθυνση του προφίλ, προς την 

ηπειρωτική Τουρκία, το πάχος του φλοιού αυξάνει ενώ προς τα ΝΔ, στο Κρητικό 

πέλαγος, ο φλοιός είναι λεπτότερος. Η ταχύτητα του άνω μανδύα, αμέσως κάτω από 

την ασυνέχεια Mohorovicic (Moho) έχει τιμή ταχύτητας των επιμήκων κυμάτων Vp = 

7,7 km/s που είναι πιο χαμηλή από τα 8 km/s, που επικρατεί στις περισσότερες 

τεκτονικά ήρεμες ηπειρωτικές περιοχές της κεντρικής και βόρειας Ευρώπης. Αυτό 

συμβαδίζει με τα αποτελέσματα σεισμικής χαρτογράφησης του νοτίου Αιγαίου, όπου 

διαπιστώθηκε ότι ο άνω μανδύας έχει μικρότερες τιμές στην ταχύτητα των σεισμικών 

κυμάτων από το σύνηθες 8 έως 8,2km/s (Makris, 1977; Bohnhoff et al., 2001; Makris 

& Papoulia, 2013).  

Οι αφίξεις που παρουσιάζονται στα σχήματα 6.10α έως 6.13α αντιστοιχούν με τους 

χρόνους διαδρομής στο μέσο των σχημάτων 6.10 έως 6.13 αντίστοιχα. 



 

 

Σχήμα 6.10: Παράδειγμα μοντελοποίησης για τον προσδιορισμό της ταχύτητας και γεωμετρίας του φλοιού 

από τη θέση OBS 4 του προφίλ 1. Το κανάλι 4 αντιστοιχεί στην καταγραφή του υδροφώνου. Στο πάνω 

μέρος είναι το Common Receiver Gather CRG χωρίς τους συνθετικούς υπολογισμούς που 

παραουσιάζονται στο μέσο του σχήματος. Τα χρώματα διαδρομής των ακτίνων διάδοσης της σεισμικής 

ενέργειας (κάτω μέρος) είναι ίδια με τους αντίστοιχους χρόνους διαδρομής στο μεσαίο τμήμα. Η ενέργεια 

διαδίδεται με έντονες αφίξεις προς τη νοτιοδυτική διεύθυνση σε όλο το μήκος του προφίλ. Προς τα 

νοτιοανατολικά, μετά από 28 km δημιουργείται ζώνη σκιάς από τις βαθύτερες αφίξεις. Αυτό οφείλεται σε 

πλευρικές ανομοιογένειες της πετρογραφίας του φλοιού. 

 

 



 

 
 
Σχήμα 6.10α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διαφόρων σεισμικών φάσεων για την θέση OBS 

4, όπως αναφέρθηκε στην παράγραφο 6.1.2. 



 

 

Σχήμα 6.11: Μοντελοποίηση της θέσης OBS 10, κανάλι 1 (κάθετο γεώφωνο). Τα χρώματα των αφίξεων 

των συνθετικών χρόνων (μέσο σχήματος) και των αντίστοιχων διαδρομών (κάτω μέρος) είναι συμβατά. Η 

διάδοση της σεισμικής ενέργειας γίνεται προς όλες τις διεθύνσεις ομοιόμορφα.  

 

 

 

 

 



 

 
 
Σχήμα 6.11α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διαφόρων σεισμικών φάσεων για την θέση OBS 

10.  

 



 

 

Σχήμα 6.12: Συνθετικοί υπολογισμοί των χρόνων διαδρομής των διαφόρων σεισμικών φάσεων που 

κατέγραψε το κάθετο γεώφωνο του OBS 11. Οι εξηγήσεις για το σχήμα είναι ίδιες με αυτές του σχήματος 

5.9. Και εδώ βλέπουμε μια ζώνη σκιάς προς την νοτιοδυτική διεύθυνση, μετά το Km30, που σίγουρα 

οφείλεται σε πετρολογικές ανομποιογένειες της δομής του φλοιού. Οι συνθετικοί υπολογισμοί της 

κατανομής της ενέργειας παρουσιάζονται στο σχήμα 5.11α. 

 

 

 

 



 

 

 
 
Σχήμα 6.12α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διαφόρων σεισμικών φάσεων για την θέση OBS 

11. 

 



 

 

 

 

Σχήμα 6.13: Αποτέλεσμα συνθετικών δρόμων και χρόνων διαδρομής των σεισμμικών ακτίνων για τη θέση 

OBS 13 – κανάλι 1 (κάθετο γεώφωνο). Ισχύουν και εδώ όσα αναφέρθηκαν στα σχήματα 6.10 και 6.11. 

 

 

 

 



 

 

 

 

Σχήμα 6.13α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διαφόρων σεισμικών φάσεων για την θέση OBS 

13. 

 
 



 

 

 

Σχήμα 6.14: Μοντέλο ταχύτητας των επιμήκων κυμάτων κατά μήκος του σεισμικού προφίλ 1. Διακρίνεται 

η θέση των σταθμών καταγραφής (μαύρα τρίγωνα) κατά μήκος του προφίλ και τα σημεία τομής με τα 

υπόλοιπα προφίλ. Η ερμηνεία και εξηγήσεις έχουν δοθεί παραπάνω.  



 

6.3 To Σεισμικό Προφίλ 3 

Στo προφίλ 3, διεύθυνσης ΝΝΔ-ΒΒΑ και μήκους 140 km τοποθετήθηκαν 7 θέσεις 

υποθαλασσίων σεισμογράφων (OBS) και ένας χερσαίος σταθμός στη Σύμη (για την 

θέση των προφίλ βλ. Σχήμα 5.1). Η βαθυμετρία κατά μήκος του προφίλ δίνεται στο 

σχήμα 6.15. Η επεξεργασία των δεδομένων έγινε όπως παρουσιάστηκε στις 

παραγράφους 6.1.1 και 6.1.2. Ένα παράδειγμα καταγραφής των OBS από την θέση 29 

(κάθετη συνιστώσα Channel 1) δίνεται στο σχήμα 6.16. Η ένταση του τεκτονισμού της 

περιοχής είναι προφανής από τις πρώτες αφίξεις. Σειρά μικρών και μεγάλων ρηγμάτων, 

που σχετίζονται με την τάφρο της Καρπάθου αλλά και με το ηφαίστειο της Νισύρου 

και τη δυτική λεκάνη της Κω, επηρεάζουν τους χρόνους διαδρομής των σεισμικών 

κυμάτων και δημιουργούν πολυπλοκότητα στους χρόνους των πρώτων αφίξεων. 

Αφίξεις ανακλάσεων από την ασυνέχεια Moho είναι εμφανείς από το ΒΒΑ μέρος του 

GRG (Common Receiver Gather), μεταξύ km 20 και 40 και χρόνου 2 έως 3,5s. 

Ενδιαφέρον έχει η βαθιά ανάκλαση μεταξύ km75 έως 55 και χρόνου 2,5 έως 5s, αφού 

προέρχεται από μια βαθύτερη ασυνέχεια από την Moho και συσχετίζεται με τη βύθιση 

της λιθόσφαιρας κάτω από το ΝΑ Αιγαίο και την περιοχή των Δωδεκανήσων.  

Η τομογραφία των πρώτων αφίξεων είναι το επόμενο βήμα της μοντελοποίησης των 

ταχυτήτων. Στο σχήμα 6.17 παρουσιάζεται το αρχικό μοντέλο ταχυτήτων που 

βασίζεται στην εκτίμηση των φαινομενικών ταχυτήτων που προσδιορίστηκαν από τις 

καταγραφές των OBS.  Η εκτίμηση του βάθους της ασυνέχειας Moho έγινε από 

ανακλάσεις ευρείας γωνίας (PmP αφίξεις). Στο σχήμα 6.18 παρουσιάζονται δύο 

παραδείγματα καταγραφών. Με μπλε χρώμα έχουν σημειωθεί οι θέσεις των χρόνων 

που χρησιμοποιήθηκαν για την αντιστροφή με τη μέθοδο των ελαχίστων τετραγώνων 

που ακολούθησε. Τα σχήματα 6.19 και 6.20 είναι παραδείγματα από τις αντιστροφές 

για τις θέσεις OBS 17 και 29. Στο πάνω μέρος φαίνεται η αντιστροφή βάσει του 

αρχικού μοντέλου. Η διαφορά μεταξύ των παρατηρήσεων των πρώτων αφίξεων 

(πράσινοι σταυροί) και των συνθετικών αφίξεων (συνεχής πράσινη γραμμή) είναι πολύ 

μεγάλη και το RMS είναι 0.91782s ή 91ms. Μετά από 11 αντιστροφές η τιμή γίνεται 

0.07979s ή 79ms και είναι αποδεκτή ως τελικό αποτέλεσμα. Στο σχήμα 6.21 

παρουσιάζονται δείγματα των καταγραφών των πρώτων αφίξεων από τις θέσεις των 

OBS 18, 17, 33, 31, 29, 28 και 35 και το τελικό RMS 0.07979 s ή 79ms που επιτεύχθη 

μετά από 11 αντιστροφές. Το μοντέλο ταχύτητας το παρουσιάζω στο σχήμα 6.22. 

Παρατηρείται ότι τιμές ταχύτητας της τάξης των 7,7 με 7,8km/s είναι στα 18 με 20km. 



 

Αυτό είναι το πάχος του φλοιού, όπως φαίνεται και στο τελικό μοντέλο ταχύτητας, που 

υπολογίζεται χρησιμοποιώντας και τις ανακλάσεις. Το πάχος των ιζημάτων, βάθος 

όπου οι ταχύτητες αλλάζουν από 5,3km/s σε 5,9 με 6km/s, είναι περίπου 4,5km στην 

περιοχή όπου το βάθος της θάλασσας είναι ρηχό και περίπου στα 6km στην τάφρο της 

Καρπάθου, όπου το βάθος φτάνει τα 2.500m.  

Το επόμενο βήμα για την τελική επεξεργασία των δεδομένων είναι το ray tracing 

(forward modeling) για τον κινηματικό υπολογισμό των συνθετικών χρόνων διαδρομής 

και σύγκριση με τις σεισμικές καταγραφές (GRGs) και το πλάτος των ταλαντώσεων. 

Δύο παραδείγματα ray tracing παρουσιάζονται στα σχήματα 6.23 και 6.24, για τις 

θέσεις OBS 17 και 29. Και στις δύο περιπτώσεις το ray tracing περιορίστηκε στις 

αφίξεις των φάσεων που δημιουργούνται από τα ιζήματα και τον φλοιό. Το τελικό 

μοντέλο ταχύτητας παρουσιάζεται στο σχήμα 6.25. Τα ιζήματα με ταχύτητες Vp=1,8, 

3,2, 4,3 και 5,4km/s έχουν ένα συνολικό πάχος της τάξης των 4 km. Οι λεκάνες της 

Καρπάθου και της δυτικής Κω δεν παρουσιάζουν αξιόλογη αύξηση του πάχους των 

ιζημάτων, που υποδεικνύει ότι ο τεκτονισμός που δημιούργησε τη σημερινή γεωμετρία 

των λεκάνων είναι πολύ πρόσφατος. Η διαφορά στο τελικό αποτέλεσμα από αυτό που 

παρουσιάστηκε από τις πρώτες αφίξεις οφείλεται στο ότι οι πρώτες αφίξεις για την 

τομογραφία δεν ήταν σωστές. Η περιοχή των Δωδεκανήσων πρέπει για μεγάλη χρονική 

περίοδο να ήταν μια σταθερή πλατφόρμα, από το Παλαιοζωϊκό - Μεσοζωϊκό (ιζήματα 

με ταχύτητες Vp=5,4km/s και 4,3km/s) και μόλις τα 3 με 5 τελευταία εκ. χρόνια υπέστη 

έντονες τεκτονικές αλλαγές που δημιούργησαν τη σημερινή εικόνα. Ο φλοιός είναι 

ηπειρωτικού τύπου, όπως φάνηκε και από το προφίλ 1, με ένα ανώτερο, γρανιτικό, 

όξινο τμήμα, πλούσιο σε SiO2 και ένα κατώτερο φλοιό, αποτελούμενο από γαβροειδή, 

ενδιάμεσου έως βασικού χημισμού, φτωχά σε SiO2  πετρώματα. Η διαχωριστική 

επιφάνεια, ασυνέχεια Conrad, μεταξύ των δύο αυτών στρωμάτων χαρτογραφήθηκε με 

αρκετή λεπτομέρεια και έχει χαρακτηριστικές αφίξεις. Τέλος, η ασυνέχεια Moho, σε 

βάθος 20 με 22 km, εντοπίστηκε από αφίξεις PmP ανακλάσεων ευρείας γωνίας. Η 

ταχύτητα Pn του άνω μανδύα με 7,7 km/s είναι συγκρίσιμη με αυτή του προφίλ 1 και 

δείχνει ότι ο άνω μανδύας έχει αλλοιωθεί από τη βύθιση της ωκεάνιας λιθοσφαιρικής 

πλάκας κάτω από το χώρο του νοτίου Αιγαίου και της περιοχής της Δωδεκανήσου. Η 

ανάκλαση που φάνηκε στο σχήμα 6.23, όπως περιγράφηκε πιο πάνω, προέρχεται από 

μια ασυνέχεια κάτω από την Moho και από βάθος 31 km. Η ταχύτητα των 8km/s που 

συνήθως ταυτίζεται με την ασυνέχεια Moho, είναι σε βάθος μεγαλύτερο από 30 km. H 



 

ασυνέχεια αυτή συνδέεται με πετρολογικές διαφορές στην ασθενόσφαιρα, πάνω από 

τη ζώνη Benioff που είναι υπεύθυνη για τη βαθιά σεισμικότητα και κινητοποίηση της 

ασθενόσφαιρας στον ηφαιστειακό χώρο (Papazachos et al., 2000). 

Ο έντονος τεκτονισμός του φλοιού και οι εικόνες των GRGs δείχνουν ότι πρέπει σε 

αρκετές περιοχές γύρω από την ηφαιστειακή ζώνη Νισύρου-Κω να υπάρχουν και 

διεισδύσεις μάγματος από τον άνω μανδύα. Μια λεπτομερής χαρτογράφηση αυτών των 

διεισδύσεων δεν είναι εφικτή σε μικρό βάθος με τη δισδιάστατη επεξεργασία που 

παρουσιάζεται στην παρούσα διπλωματική. Απαιτείται τρισδιάστατο modeling και 

μεγαλύτερος αριθμός σταθμών για να επιτευχθεί μια λεπτομερής, τρισδιάστατη 

χαρτογράφηση των μαγματικών διεισδύσεων στον ηφαιστειακό χώρο. 

 

Σχήμα 6.15: H βαθυμετρία κατά μήκος του προφίλ 2  



 

 

 

Σχήμα 6.16: Παράδειγμα καταγραφής του OBS 29, κάθετος συνιστώσα, από το προφίλ 3. Ενδιαφέρον έχει 

η βαθιά ανάκλαση μεταξύ Km70 και 50 και χρόνων 3 έως 5 s. Αυτή η ανάκλαση έχει καταγραφεί μόνο στο 

προφίλ 3 και μόνο από μερικές θέσεις που βλέπουν την ασυνέχεια από την οποία προέρχεται, υπό την 

σωστή γωνία. Η ασυνέχεια αυτή είναι κάτω από την Moho και σχετίζεται με τη ζώνη Benioff, η οποία είναι 

παράλληλη με τη διεύθυνση που έχει το προφίλ, δηλαδή NNE-SSW.   

 



 

 

 

Σχήμα 6.17: To αρχικό μοντέλο ταχύτητας από το οποίο ξεκίνησε η τομογραφία των πρώτων αφίξεων 

για το προφίλ 3. 

  



 

 

 

 

 

Σχήμα 6.18: Δύο θέσεις OBS και οι καταγραφές τους. Η πρώτη, είναι από την τάφρο της Καρπάθου, σε 

μεγάλο βάθος νερού. Προς τα βορειοανατολικά και μετά από 20 km περίπου δημιουργείται μια ζώνη σκιάς 

από το πλευρικό ρήγμα της Τάφρου. Η δεύτερη θέση προς τα βορειοανατολικά βλέπει στο km 40 μια άνοδο 

μάγματος που σχετίζεται με το ηφαίστειο της Νισύρου. 

 



 

 

 

 

Σχήμα 6.19: Συνθετικοί χρόνοι αφίξεως για την θέση 17 – συνεχής πράσινη γραμμή – που υπολογίστηκαν 

με τη μέθοδο των ελαχίστων τετραγώνων. Μετά από 11 επαναλήψεις των αντιστροφών το σφάλμα χρόνου, 

RMS, έγινε 0.007979 s ή 79 ms. 

 



 

 

 

 

Σχήμα 6.20: Συνθετικοί χρόνοι διαδρομής για τη θέση OBS 29. Το RMS μετά από 11 αντιστροφές έγινε 

0.007979 s ή 79 ms. Οι πράσινοι σταυροί υποδεικνύουν τις θέσεις των πρώτων αφίξεων. 

 



 

 

Σχήμα 6.21: Επιλογή χρόνων αφίξεων που χρησιμοποιήθηκαν για υπολογισθεί το μοντέλο ταχύτητας του 

σχήματος 6.22. 

 



 

 

Σχήμα 6.22: Μοντέλο ταχύτητας από την αντιστροφή των πρώτων αφίξεων για το προφίλ 3. Το πάχος των 

ιζήμάτων κυμαίνεται από 3 έως 5,5 km (χρώμα σκούρο πράσινο). Η ασυνέχεια Moho που ορίζει το πάχος 

του φλοιού (ταχύτητες μεταξύ 7,6 και 7,8 km/s) και το όριο του άνω μανδύα, είναι μεταξύ 18 και 20 km.  



 

 

Σχήμα 6.23: Στο προφίλ 3, OBS 17, κάθετο κανάλι, βλέπουμε ότι η σεισμική ενέργεια εξασθενεί  σημαντικά 

προς τη βόρειο-βορειοανατολική διεύθυνση. Αυτό οφείλεται στον έντονο τεκτονισμό του φλοιού και σε 

πετρολογικές ανωμαλίες. Τόσο η λεκάνη της Καρπάθου στα νότια όσο και το πάχος του φλοιού, με 21 km 

κάτω από την Λεκάνη, έχουν χαρτογραφηθεί με ακρίβεια και δείχνουν ότι η καταβύθιση του φλοιού και 

κατ’ ακολουθία της υπερκείμενης λεκάνης είναι πολύ πρόσφατη. Στο σχήμα 6.23α, το συνθετικό μοντέλο 

της κατανομής της σεισμικής ενέργειας πιστοποιεί ότι το κινηματικό αποτέλεσμα του σχήματος 6.23 είναι 

σωστό. 

 

 

 

 



 

 

 
 
Σχήμα 6.23α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διαφόρων σεισμικών φάσεων για την θέση OBS 

17. 

 

 



 

 

Σχήμα 6.24: Μοντέλο από την κινηματική ερμηνεία και μοντελοποίηση του OBS 29, κάθετος συνιστώσα. 

Ενδιαφέρον παρουσιάζει η βαθιά ανάκλαση, στο νότιο-νοτιοδυτικό τμήμα του προφίλ.  



 

 
 
Σχήμα 6.24α: Συνθετικός υπολογισμός του πλάτους των διάφορων σεισμικών φάσεων για τη θέση OBS 

29. Η μοντελοποίηση της σεισμικής ενέργειας συμβαδίζει με το κινηματικό αποτέλεσμα και ενισχύει την 

αξιοπιστία του μοντέλου. 



 

 

 

Σχήμα 6.25: Το τελικό μοντέλο του φλοιού για το προφίλ 3. 

 



 

6.4 To Σεισμικό Προφίλ 5 

Το προφίλ 5, μεταξύ Ρόδου, δυτικής Κω και δυτικά της Καλύμνου, έχει μήκος 120 km 

και έχει καλυφθεί από 12 καταγραφικά συστήματα, 4 χερσαίους και 8 θαλάσσιους 

σταθμούς. Η βαθυμετρία κατά μήκος του προφίλ δίνεται στο σχήμα 6.26. Στο σχήμα 

6.27 παρουσιάζεται ένα παράδειγμα καταγραφής από την θέση OBS 11 και την κάθετο 

συνιστώσα, που είχε τοποθετηθεί στην καλδέρα της Κω – Νισύρου. Η πολυπλοκότητα 

της γεωλογικής δομής είναι εμφανής και από τις πρώτες αφίξεις και από τις 

ανακλάσεις. Η PmP φαίνεται καθαρά μεταξύ Km 55 και 35. Η βαθιά ασυνέχεια που 

ήταν εμφανής στο προφίλ 3 δε χαρτογραφήθηκε στο προφίλ 5 επειδή ο 

προσανατολισμός αυτής της τομής δεν προσφέρεται.  

Η επεξεργασία στη μοντελοποίηση των καταγραφών ακολούθησε την ίδια διαδικασία 

που περιγράφηκε στα δύο προηγούμενα προφίλ. Πρώτα έγινε η τομογραφία των 

πρώτων αφίξεων ξεκινώντας από το αρχικό μοντέλο του σχήματος 6.28. Στο σχήμα 

6.29 φαίνονται παραδείγματα (με μπλε χρώμα) από τις πρώτες αφίξεις που 

χρησιμοποιήθηκαν για τις αντιστροφές των σχημάτων 6.30 και 6.31. Το RMS, μετά 

από 15 αντιστροφές, πήρε την τιμή 0.06737s ή 67ms και για τα δύο παραδείγματα. Στο  

σχήμα 6.32 δίνονται απλοποιημένα οι αφίξεις μέρους των θαλασσίων σεισμογράφων – 

OBS – που χρησιμοποιήθηκαν για να γίνει το μοντέλο ταχυτήτων από τις πρώτες 

αφίξεις (Σχήμα 6.33). Τα ιζήματα παρουσιάζουν μεγαλύτερο πάχος προς τη Ρόδο, όπου 

φαίνεται ότι ξερπερνούν τα 5 km. Το ελάχιστο πάχος τους, στην εξωτερική περίμετρο 

της καλδέρας, δεν ξεπερνά τα 2 km. Βόρεια της Κω τα ιζήματα έχουν πάχος περίπου 

3,2 km. Μέσα στην καλδέρα (OBS 11) τα ιζήματα παρουσιάζουν αυξημένο πάχος, 

σίγουρα πάνω από 4 km. Ο φλοιός κυμαίνεται μεταξύ 17 και 19 km πάχους. Τρία 

παραδείγματα ιχνηλάτησης των σεισμικών ακτίνων παρουσιάζονται στα σχήματα 6.34, 

6.35 και 6.36. Οι δύο πρώτες θέσεις είναι από το OBS 11 – κάθετη συνιστώσα και το 

OBS 28 – υδρόφωνο αντίστοιχα, ενώ η θέση 18 είναι η κάθετος συνιστώσα από σταθμό 

ξηράς, που απείχε περίπου 10 km από την παραλία της Ρόδου. Ενδιαφέρον σε αυτή την 

καταγραφή είναι οι ποιοτικά καλές αφίξεις της φάσης Pn (διάθλαση του κύματος στην 

ασυνέχεια Moho) που διαδίδεται με την ταχύτητα του άνω μανδύα. Η φάση Pn έχει 

ταχύτητα Vp=7,6 – 7,7km/s επειδή περνάει ακριβώς μέσα από την καλδέρα όπου οι 

ταχύτητες πρέπει να έχουν την ελάχιστη τιμή τους λόγω του θερμικού πεδίου που 

σχετίζεται με την ηφαιστειότητα. Ο φλοιός έχει πάχος μεταξύ 18 και 22 km. Το μέγιστο 

πάχος του παρουσιάζεται κάτω από τη Ρόδο, στα 22,4 km περίπου (Σχήμα 6.37). 



 

H θέση της καλδέρας είναι εμφανής από τη γεωμετρία των ιζημάτων που έχουν 

βυθιστεί σε βάθος μεγαλύτερο των 4 km και της υψηλής θέσης του υποβάθρου, τόσο 

στο βόρειο όσο και στο νότιο όριο της ηφαιστειακής δομής. Ατυχώς, οι πλευρικές 

μεταβολές των ταχυτήτων Vp στο υπόβαθρο λόγω της ανόδου μάγματος στον 

ηφαιστειακό χώρο δε γινόταν να προσδιοριστούν λόγω των μεγάλων αποστάσεων των 

θαλασσίων σταθμών. Από σεισμικές παρατηρήσεις με πυκνό δίκτυο σεισμογράφων, 

πάνω και γύρω από την Νίσυρο, η τομογραφική αντιστροφή χρόνων διαδρομής 

σεισμολογικών παρατηρήσεων έδειξε σημαντικές ανωμαλίες στη διάδοση σεισμικών 

κυμάτων που έχουν σχέση με ηφαιστειακές διεισδύσεις μάγματος στην καλδέρα 

Νισύρου – Κω (Papoulia et al., 2015).  

Η σύσταση των πετρωμάτων του φλοιού που αναφέρεται στο προφίλ 3 ισχύει και για 

το προφίλ 5. 

 

Σχήμα 6.26: Η βαθυμετρία κατά μήκος του προφίλ 5 

 



 

 

 

Σχήμα 6.27: Σεισμική καταγραφή από το OBS 11, κάθετος συνιστώσα. Μεταξύ km 10 και 20, βορειοδυτικά 

του σταθμού, βρίσκεται η Κως και γι’ αυτό δεν υπάρχουν εκρήξεις.  

 



 

 

 

Σχήμα 6.28: Αρχικό μοντέλο για την αντιστροφή των πρώτων αφίξεων. 

  



 

 

 

 

 

 

 

Σχήμα 6.29: Δύο παραδείγματα καταγραφών των πρώτων αφίξεων (μπλε χρώμα).  

 



 

 

 

 

 

Σχήμα 6.30: Παράδειγμα αντιστροφής των χρόνων των πρώτων αφίξεων στη θέση OBS 11. Μετά από 25 

αντιστροφές η τιμή του RMS έγινε 0.006737 s ή 67 ms. 



 

 

 

 

 

Σχήμα 6.31: Παράδειγμα αντιστροφής των χρόνων των πρώτων αφίξεων στη θέση OBS 28. Μετά από 25 

αντιστροφές η τιμή του RMS έγινε 0.006737 s ή 67 ms. 

 

 



 

 

 

Σχήμα 6.32: Απλοποιημένη παρουσίαση όλων των αφίξεων που χρησιμοποιήθηκαν για την ανάπτυξη του 

μοντέλου ταχύτητας που παρουσιάζεται στο σχήμα 6.33. 



 

 

Σχήμα 6.33: Το αποτέλεσμα του μοντέλου ταχύτητας των επιμήκων κυμάτων ( πρώτες αφίξεις) κατά μήκος 

του προφίλ 5, από τη Ρόδο, στο νοτιοδυτικό άκρο του προφίλ μέχρι 20 km νότια της δυτικής Κω. Το πάχος 

των ιζημάτων κυμαίνεται από 3,5 έως 5,5 km. Η βαθιά ιζηματογένεση κάτω από την θέση του OBS 11 

οφείλεται σε λανθασμένους προσδιορισμούς των πρώτων αφίξεων σε αυτή την περιοχή. Η μοντελοποίηση 

με ιχνηλάτηση των σεισμικών ακτίνων που ακολούθησε, διόρθωσε αυτή την ανωμαλία όπως φαίνεται 

παρακάτω. 

 

 



 

 

 

Σχήμα 6.34: Παράδειγμα μοντελοποίησης με ιχνηλάτηση των σεισμικών ακτίνων από τη θέση OBS 11, 

κάθετη συνιστώσα του γεωφώνου.  

 

 

 

 



 

 
 

 
Σχήμα 6.34a: Συνθετικοί υπολογισμοί της κατανομής της ενέργειας κατά μήκος του CRG του OBS 11. Οι 

συνθετικοί υπολογισμοί των ταλαντώσεων υποστηρίζουν τη λύση του μοντέλου ταχύτητας που 

δημιουργήθηκε μόνο με την ερμηνεία των χρόνων διαδρομής. 

 



 

 

Σχήμα 6.35: Παράδειγμα ιχνηλάτησης των σεισμικών ακτίνων από τη θέση OBS 28, υδρόφωνο. 

 



 

 
 

Σχήμα 6.35a: Οι συνθετικοί υπολογισμοί της κατανομής της ενέργειας κατά μήκος του CRG συμπίπτουν 

με το ακουστικό ray tracing των χρόνων διοαδρομής και υποστηρίζουν την κατανομή των ταχυτήτων που 

βρέθηκε ως λύση.   

 



 

 

 

Σχήμα 6.36: Το ray tracing ενός σταθμού ξηράς, θέση 118, κάθετη συνιστώσα του γεωφώνου. Ενδιαφέρον 

έχουν οι αφίξεις Pn, ενέργειας που διαδίδεται κατά μήκος της ασυνέχειας Moho με την ταχύτητα του άνω 

μανδύα. Η τιμή της ταχύτητας είναι Vp=7,6 – 7,7 km/s.  

 



 

 
 
Σχήμα 6.36a: Συνθετικοί υπολογισμοί της κατανομής της ενέργειας. Οι συνθετικές ταλαντώσεις και ο 

ακουστικός υπολογισμός χρόνων υποστηρίζουν το αποτέλεσμα του μοντέλου. 

 



 

 

Σχήμα 6.37: Μοντέλο ταχύτητας των επιμήκων κυμάτων κατά μήκος του σεισμικού προφίλ 5. 

  



 

7. Συμπεράσματα 

Με τα τρία σεισμικά προφίλ που παρουσιάστηκαν στην παρούσα διπλωματική εργασία 

χαρτογραφήθηκε τόσο η πλατφόρμα των Δωδεκανήσων, όσο και η ηφαιστειακή 

περιοχή της Κω – Νισύρου, που αποτελεί το νοτιοανατολικότερο τμήμα του Ελληνικού 

Ηφαιστειακού Τόξου. Η γεωμετρία και γεωλογική δομή της πλατφόρμας είναι απλή 

και καλύπτεται από μια σειρά τεσσάρων ιζηματογενών σχηματισμών. Παρά τον έντονο 

τεκτονισμό πολύ πρόσφατης ηλικίας, η εξέλιξη των ιζημάτων παρουσιάζει 

ομοιομορφία, σχεδόν σε όλη την περιοχή που χαρτογραφήθηκε. Ιδίως τα δύο κατώτερα 

στρώματα με Vp=5,2 έως 5,4km/s και 4,4km/s έχουν μέσα πάχη 1.300m το πρώτο και 

700m το δεύτερο. Το πρώτο στρώμα είναι πιθανότατα Παλαιοζωϊκής ηλικίας 

(Λιθανθρακοφόρο – Πέρμιο) (Davis, 1967) και η υψηλή του ταχύτητα ταιριάζει σε 

μεταμορφωμένους ασβεστόλιθους. Το δεύτερο στρώμα είναι μάλλον Μεσοζωϊκής 

ηλικίας ασβεστόλιθος. Πετρώματα με τέτοιες ηλικίες και πετρολογική σύσταση έχουν 

χαρτογραφηθεί σε διάφορα νησιά της περιοχής, όπως π.χ στις Κονδελιούσα, Ρόδο, 

Τήλο, Κω και Ψέριμο (Jacobshagen, 1986; Papanikolaou & Nomikou, 1998). Τα δύο 

ανώτερα στώματα με ταχύτητες Vp=2,8km/s και 1,7km/s είναι πολύ νεώτερης ηλικίας 

(Μειόκαινο έως Ολόκαινο) και τα πάχη τους ποικίλουν σημαντικά, λόγω του 

τεκτονικού περιβάλλοντος όπου βρίσκονται. 

Από τα προφίλ 1 και 5 χαρτογραφήθηκε η καλδέρα της Κω – Νισύρου. Το πλάτος της 

καλδέρας, όπως προκύπτει από το προφίλ 1, είναι περίπου 13,8 km και οριοθετείται 

από δύο ρήγματα με ΒΒΔ κλίση. Το μήκος της καλδέρας, από τη δυτική Κω μέχρι τη 

Νίσυρο, είναι περίπου 27 km. Γεωλογικές χαρτογραφήσεις και ηφαιστειακές μελέτες 

χρονολόγησαν τη μεγάλη έκρηξη του ηφαιστείου πριν από 161.000 χρόνια (π.χ. 

Vougioukalakis, 1993). Με την εκτόνωση του ηφαιστείου ακολούθησε και η 

τοπογραφική καθίζηση που δημιούργησε την καλδέρα όπως φαίνεται σήμερα. Τα 

ηφαίστεια Νίσυρος, Γυαλί και Στρογγυλή είναι ηφαιστειακοί κώνοι που 

δημιουργήθηκαν μετά τη μεγάλη έκρηξη (Allen et al., 2001).  

Μεγάλο ενδιαφέρον παρουσιάζει η λεκάνη της Καρπάθου, στο ΝΝΔ μέρος του προφίλ 

3. Η λεκάνη έχει πλάτος περίπου 18 km και μέγιστο βάθος νερού 2.200 m. Τα πλευρικά 

ρήγματα που οριοθετούν τη λεκάνη έχουν υποστεί μια καθίζηση της τάξης των 2 km. 

Ο φλοιός ακολούθησε αυτή την κίνηση και η ασυνέχεια Moho μετατέθηκε, σε σχέση 

με το φλοιό από την ΝΝΔ πλευρά, επίσης περί τα 2 km. Ο εφελκυσμός που 

δημιούργησε τη λεκάνη είναι κάθετος στη διεύθυνση του Ελληνικού τόξου. 



 

Όπως παρουσιάζεται, ο φλοιός αποτελείται από δύο στρώματα που είναι διαχωρισμένα 

από την ασυνέχεια Conrad, μεταξύ άνω και κάτω φλοιού και με την ασυνέχεια Moho 

από τον άνω μανδύα. Το ανώτερο τμήμα του φλοιού, με ταχύτητα Vp=5,9 έως 6,5km/s, 

είναι πετρολογικά όξινο, πλούσιο σε SiO2 και έχει ένα μέσο πάχος 6 με 7 km. Το 

κατώτερο τμήμα του φλοιού, με ταχύτητα Vp=6,8 έως 7,2km/s και πάχος 9 έως 11 km, 

είναι ενδιαμέσου έως βασικής πετρολογικής σύστασης και αποτελείται από γρανάτη, 

γρανουλίτη, αμφιβολίτη και γάββρο.  

Τέλος, η σχετικά χαμηλή τιμή των Vp κυμάτων, που προσδιορίστηκε στον άνω μανδύα 

και από τα τρία προφίλ, με Vp=7,6 έως 7,7km/s, αποτελεί ένδειξη υψηλής 

θερμοκρασίας στο άνω μέρος του άνω μανδύα. Αυτό το φαινόμενο, που έχει 

χαρτογραφηθεί και στο Κρητικό πέλαγος (Makris et al., 1977; Bohnhoff et al., 2001) 

και στον άνω μανδύα των Κυκλάδων (Makris, 1977; Makris & Papoulia, 2014), 

συσχετίζεται με την υποβύθιση της ωκεάνιας λιθόσφαιρας του Ιονίου πελάγους κάτω 

από το Ελληνικό τόξο και την κινητοποίηση της ασθενόσφαιρας και άνοδο μάγματος 

σε μικρά βάθη κάτω από το νότιο Αιγαίο. Η βαθιά ανάκλαση που καταγράφηκε στο 

προφίλ 3 υποδηλώνει την ύπαρξη μιας ασυνέχειας μέσα στον άνω μανδύα, που 

σχετίζεται με την άνοδο της ασθενόσφαιρας κάτω από το ηφαιστειακό τόξο.  

Τα αποτελέσματα της σεισμικής χαρτογράφησης σε συνδυασμό με τις σεισμολογικές, 

γεωλογικές, γεωχημικές, γεωδαιτικές και ηφαιστειολογικές μελέτες που έγιναν στα 

πλαίσια του προγράμματος Geowarn αποτελούν τη βάση για την παρακολούθηση της 

σεισμικής και ηφαιστειακής επικινδυνότητας των Δωδεκανήσων. 

  



 

Βιβλιογραφία 

Allen, S.R., 2001. Reconstruction of a major caldera-forming eruption from pyroclastic 

deposit characteristics: Kos Plateau Tuff, eastern Aegean Sea. Journal of 

Volcanology and Geothermal Research 105, 141-162. 

Ambraseys NN & RD Adams 1998: The Rhodes earthquake of 26 June 1926, Journal 

of Seismology 2, 267-92. 

Αποστολόπουλος Γ., 2013. Σημειώσεις Εφαρμοσμένης Γεωφυσικής, Αθήνα, σελ. 113. 

Bohnhoff, M., Makris, J., Papanikolaou, D., & Stavrakakis, G., 2001. Crustal 

investigations of the Hellenic subduction zone using wide aperture seismic data, 

Tectonophysics 343, 239-262. 

Bolt Bruce A., Πανεπιστήμιο Berkeley, εκδόσεις Τροχαλία, 1991, Σεισμοί 

(Earthquakes, Bruce A. Bolt, 1987, W.H. Freeman and Company) 

Brüstler, A., 2012. Seismicity of the eastern Hellenic Subduction Zone, PhD thesis, 

Ruhr University, Bochum, 151pp. 

Bullen K.E., Methuen & Co.Ltd, London, 1954, Seismology 

Burton, P., Xu, Y., Qin Ch., Tselentis, G-A, Sokos, E. , A catalogue of seismicity in 

Greece and the adjacent areas for the twentieth century, Tectonophysics 390, 117-

127.    

Caliro, S., Chiodini, G., Galluzzo, D., Granieri, D., La Rocca, M., Saccorotti, G., & 

Ventura, G., 2005. Recent activity of Nisyros volcano (Greece) inferred from 

structural, geochemical and seismological data, Bull Volcanol , 67, 358–369. 

Cerveny, V. and Psencik, I., 1981. Two-dimensional two point ray tracing package, 

Charles University, Prague. 

Davis, E.N., 1967. Zur Geologie und Petrologie des Inseln Nisyros und Jali 

(Dodecanese), Prkt Akad Athens 42: 235-252. 

Dewey JF & AMC Şengör 1979: Aegean and surrounding regions: complex multi- 

 lateral continuum tectonics in a convergent zone, Bulletin Geological Society of  

 America 90, 89-92. 

Ditmar, P. and Makris, J., 1996. Tomographic inversion of 2-D WARRP data based on 

Tikhonov regularization, In: 66th Ann. Intl. Mtg. SHE, Denver CO U.S.A, 

Extended Abstracts. 



 

Druitt, T.H., Mellors, R.A., Pyle, D. M., & Sparks, R.S.J. (1989). Explosive volcanism 

on Santorini, Greece. Geological Magazine 126, vol 2, p.95-126. 

Dziewonski, A. & Anderson, A., 1981. Preliminary reference Earth Model, Phisics of 

the Earth and Planetary Interior, 25, 297-356. 

Finetti, I., Papanikolaou, D., Del Ben, A., Karvellis, P., 1990. Preliminary getectonic 

interpretation oft he East Mediterranean chain and the Hellenic Arc. Bull. Geol. 

Soc. Greece 25/1, 509-526. 

Friedrich, W., Brüstler, A., Küperkoch. L., Lamara, S. And Egelados Working Group, 

2014. Focal mechanisms in the southern Aegean from temporary seismic 

networks – implications for the regional stress field and ongoing deformation 

processes, Solid Earth 5, 275-297.  

Fytikas, M., Innocenti, F., Manetti, P., Mazoulli, R., Peccellirio, A. & Villari, L. (1984): 

Tertiary to quaternary evolution of volcanism in the Aegean region.-In: Dixon, 

J.E. and Roberson, A.H.F. (Eds.) “The Geological Evolution of the Eastern 

Mediterranean” p 687-699. Blackwell, Oxford. 

Galanopoulos, A., 1960. A catalogue of shocks with Io>VI for the years 1801-1958. 

Publ. Nat. Obs. Athens, Seismol. Inst. 119.  

GEOTERMICA ITALIANA (1983): Nisyros 1 geothermal well. PPC-EEC report, p 1- 

 106. 

GEOTERMICA ITALIANA (1984): Nisyros 2 geothermal well. PPC report, p 1-44. 

Ioannidis, K. (1998): Nisyros Island: Observed damages to buildings in Mandraki. 

Newsletter, European Center on Prevention and Earthquakes, 2: 33-35. 

Institute of Geology and Mineral Exploration (IGME); 1989: Seismotectonic map of 

  Greece, scale 1:500,000. 

Jacobshagen, V., 1986. Geologie von Griechenland, Gebrüder Bernträger, 363 p. 

Jackson, J., 1994. Active tectonics of the Aegean region. Annual Review of 

Earth and Planetary Sciences  22, 239–271. 

Jackson J. and McKenzie D.; 1988: Rates of active deformation in Aegean Sea and 

  surrounding regions, Basin Research 1, pp. 121–128.  

Kahle H-G, C Straub, R Reilinger, S McClusky, R King, K Hurst, G Veis, K Kastens 

& P Cross 1998: The strain rate field in the eastern Mediterranean region, 

estimated by repeated GPS measurements, Tectonophysics 294, 237-52. 



 

Kahle HG, Cocard M, Peter Y, Geiger A, Reilinger R, Barka A, Veis G., 2000, GPS-

derived strain rate field within the boundary zones of the Eurasian, African, 

and Arabian Plates. JOURNAL OF GEOPHYSICAL RESEARCH-SOLID 

EARTH 105 (B10): 23353-23370. 

Keller, J. (1969): Origin of rhyolites by anatectic melting of granite and crustal rocks. 

The example of rhyolitic pumice from the island of Kos (Aegean Sea). Bull. 

Volcanol. 33, pp. 942–959. 

Keller, J., Rehnen, T.H. and Stadlbauer E., 1990. Explosive volcanism in the Hellenic 

arc. A summary and review: In: Proceedings of the third scientific congress Thera 

and the Aegean World III, Earth Sci vol. 2, 13-26. 

Kober, L. 1931: Das Alpine Europa. Verlag von Gebruder Borttraeger, Berlin. 

Lagios, E. and Apostolopoulos, G. (1995): Integrated geophysical study of the

 geothermal system in the southern part of Nisyros Island, Greece: Journal of

 Applied Geophysics, 34, 55-61. 

LePichon, X. and Angelier, J., 1979. The Hellenic arc and trench system : a key to the 

neotectonic evoloution of the eastern Mediterranean area. Tectonophysics 60, 1-

42. 

LePichon, X., Chamot-Rooki, N., Lallement, S., Noomen, B., Veis, G., 1995. Geodetic 

determination of the kinematics of central Greece with respect to Europe : 

Implications for Eastern Mediterranean Tectonics. J. Geophys. Res. 100. 12675-

12690. 

Lilboutry Louis, Springer, London, 1991 (Geophysique et geologie, Masson, Paris, 

1999), Quantitative Geophysics and Geology 

Makris, J., 1977. Geophysical investigations of the Hellenides. Hamburg Geophysical 

Monographs, Vol. 34, University of Hamburg, Hamburg. 

Makris, J. and Vees, R., 1977. Crustal structure of the Aegean Sea and the islands Evia, 

Crete, Greece, obtained by refractional seismic experiments, J. Geophys. 42, 329-

341. 

Makris, J., Weigel, W., Koschyk, K., 1977. Seismic studies in the Cretan Sea: The 

southern Aegean Sea: An extensional marginal basin without sea-floor spreading. 

In Meteor Forschungsergebnisse Reihe C, 27. 



 

Makris, J., and Moeller, 1990. An Ocean Bottom seismograph for general use. 

Technical requirements and applications. In Hoefeld, J., Mitzlaff, A. Polomsky, 

S. (eds.), Proceedings of Symposium “Europe and the Sea”, Hamburg. 

Makris, J., Papoulia J., Yegorova, T., 2013. A 3D density model of Greece constrained 

 by gravity and seismic data. Geophysical Journal International 194, 1-17.  

Makris, J. & Papoulia, J., 2014. Crustal structure of the Cyclades, central Aegean Sea, 

revealed from deep seismic soundings. Symposium in Horour of Prof. David 

Roberts, Royal Holloway University of London, April 14-15, p. 44. 

Makris, J. & Papoulia, J., 2015. Crustal thickness and physical properties of the 

Dodecanese area, southeastern Aegean Volcanic Arc (submitted). 

Makropoulos, C. and Burton, P.W., 1981. A catalogue of the seismicity in Greece and 

adjacent areas, Geophys. J. R. Astr. Soc., 65, 741-762. 

Makropoulos, K., Drakopoulos, J., & Latousakis, J., 1989. A revised and extended

 earthquake catalogue for Greece since 1900, Geophys. J. Int., 98, 391–394. 

Marini, L., Principe, C., Chiodini, G., Cioni, R., Fytikas, M. & Marinelli, G. (1993): 

Hydrothermal eruptions of Nisyros (Dodecanese, Greece). Past events and present  

hazard. Journal of Volcanology and Geothermal Research. 56(1-2), p 71-95. 

McKenzie, D., 1972. Active tectonics in the Mediterranean region, Geophysical Journal 

of the Royal Astronomical Society 30 (1972), pp. 109–185. 

McKenzie, D.P. (1978): Active tectonics of the Alpine-Himalayan belt: the Aegean 

Sea and the surrounding regions. Geophys. J.R. Astr. Soc., 55 (1), 217-254. 

Nomikou, P., 2004. Geodynamic of Dodecanese islands: Kos and Nisyros volcanic 

field, PhD thesis, Department of Geology, University of Athens, 469pp. 

Nomikou, P. and Papanikolaou, D., 2000. Active geodynamics at Nisyros, the eastern 

edge of the Aegean volcanic arc: emphasis on the submarine survey, Proc. Of the 

3rd International Conference on the Geology of the Eastern Mediterranean, 97-

103. 

Nomikou, P., Papanikolaou, D., Alexandri, S. and Ballas, D., 2004. New insights on 

the Kos – Nisyros volcanic field from the morphotectonic analysis of the swath 

bathymetric map. Rapp Comm Int Mer Medit 37:60. 



 

Papadopoulos, G.A., Sachpazi, M., Panopoulou, G., Stavrakakis, G., 1998. The

 volcanoseismic crisis of 1996–97 in Nisyros, SEAegean Sea, Greece.

 TerraNova 10,151–154. 

Παπανικολάου, Γ. (1986): Γεωλογία Ελλάδος, σελ. 240, Αθήνα. 

Papanikolaou, D., 1993. Geotectonic evolution of the Aegean. Bull Geol Soc Greece 

XXVII: 33-48. 

Papanikolaou D., 1997. The tectonostratigraphic terranes of the Hellenides. Ann.

 Geol. Pays Hell. 37, 495-514. 

Papanikolaou, D. J. and Nomikou, P. V., 1998: The Palaeozoic of Kos: a low grade  

 metamorphic unit of the basement of the external Hellenides terrane. Special 

Publications of the Geological Society of Greece, 3, 155–166. 

Papanikolaou, D., Stavrakakis, G., Papoulia, J., 1998: Monitoring of seismic

 activity along the Aegean Volcanic Arc: with focus on the eastern part of the

 arc in Kοs and mainly Nisyros Islands. –Newslett. Europ. Centre Prevent. and

 Forecasting of Earthquakes 2: 10–35. 

Papanikolaou, D. and Nomikou, P., 2001. Tectonic structure and volcanic centres at the 

eastern edge of the Aegean volcanic arc around Nisyros Island, Bull. Geol. Soc. 

Greece 34 (1), 289-296. 

Papanikolaou, D., Bargathi, H., Dabovski, C., Dimitriu, R., El-Hawat, A., Ioane, D., 

Kranis, H., Obeidi, A., Oaie, G., Seghedi, A., Zagorchev, I., 2004. The 

TRANSMED Atlas, The Mediterranean Region from Crust to Mantle, Transect 

VII, W. Cavazza, F. Roure, W. Spakman, G. Stampli, P. Ziegler (Eds.). 

Papazachos, B. & Comninakis, P., 1969. Geophysical features of the Greek island arc

 and eastern Mediterranean ridge, C.R. Conf. Madrid, Publ. J.P. Rothe, 16, 74

 75. 

Papazachos B. and Comninakis P., 1971. Geophysical and tectonic features of the 

Aegean arc. J. Geophys. Res. 76, 85 17-8533. 

Papazachos, B., and Papazachou C., 1997. Earthquakes in Greece. Editions Ziti, 

Thessaloniki. 

Papazachos BC, VG Karakostas, CB Papazachos & EM Scordilis 2000: The geometry 

of the Wadati- Benioff zone and lithospheric kinematics in the Hellenic arc, 

Tectonophysics 319, 275-300. 

http://scholar.uoa.gr/dpapan/publications/tectonostratigraphic-terranes-hellenides


 

Παπαζάχος Β., Καραϊσκάκης Γ., Χατζηδημητρίου Π., Εκδόσεις ΖΗΤΗ, Θεσσαλονίκη, 

2005, Εισαγωγή στη Σεισμολογία 

Papoulia, J., Makris, J., Koulakov, I., Drakopoulou, P., Fasoulaka, Ch., 2015. 

Microseismicity and crustal deformation of the Dodecanese volcanic area, 

southeastern Aegean Sea using an onshore/offshore seismic array (submitted). 

Pe-Piper, G. G. and Piper, D.J.W. , 1972: Vulcanism at subduction zones; Aegean area. 

Bulletin of the Geological Society of Greece, 9, 113-144. 

Perissoratis, C. & Papadopoulos, G., 1999. Sediment instability and slumping in the 

southern Aegean Sea and the case of the 1956 tsunami, Marine Geology 161, 287-

305. 

Reilinger, T., McClusky, S.C., Oral, M.B., King, R.W., Toksoz. M.N., Barka, A.A., 

  Kinik, I., Lenk, O. & Sanli, I., 1997: Global Position System measurements of 

  present-day crustal movements in Arabia-Africa-Eurasia plate collision zone. J. 

  Geophys. Res. 102: 9983 –9999. 

Reilinger, R., McClusky, S., Paradissis, D., Ergintav, S., & Vernant, P., 2010. Geodetic 

constraints on the tectonic evolution of the aegean region and strain

 accumulation along the Hellenic subduction zone, Tectonophysics, 488, 22

 30. 

The Open University, 1986, Κουτσούμπος Α.Ε., Σεισμικά κύματα και το εσωτερικό 

της Γης (Earthquake Waves and Earth’s Interior – The Earth as a Magnet) 

Τσελέντης, Α. & Παρασκευόπουλος, Π., 2013. Εφαρμοσμένη Γεωφυσική, Εκδόσεις 

  Liberal Books, Αθήνα, σελ. 595 

Vougioukalakis, G., 1993: Volcanic stratigraphy and evolution of Nisyros island (in 

  Greek with English abstract). Bull. Geol. Soc. Greece 28 (1993), p 239–258. 

Volentik, A.C.M., Vanderkluysen, L., Principe, C. and Hunziker, J.C. (2005b): The role 

  οf  tectonic and volcanotectonic activity at Nisyros. In “The Geology, 

  Geochemistry and Evolution of Nisyros Volcano (Greece). Implications for the 

  Volcanic Hazards”, Mémoires de Géologie (Lausanne) 44, Hunziker J.C. and 

  Marini L. (editors), pp. 67-78. 

Udias Agustin, Cambridge University Press, 1999, Principles of Seismology 

 

 

 


