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Bu tez çalışmasında, Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nda bulunan Kandilli Rasathanesi ve 

Deprem Araştırma Enstiüsü’ ne ait 8 adet geniş-bant deprem istasyonu için telesismik seyahat 

zamanı rezidüelleri ile birlikte P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarının Birleşik Ters Çözümü’ nden 

yeryüzünden 300 km derinliğe kadar P- ve S-dalgası hız histogramları elde edilmiştir. Ters çözüm 

işlemi için Benzetilmiş Tavlama (Simulated Annealing) Tekniği kullanılmıştır. Ters çözüm 

sonuçları genel olarak kabuk, yüksek S-dalgası hızlı üst manto, düşük hızlı zon ve altlayan üst 

manto olarak belirlenmiştir. İstasyonların coğrafik konumlarına göre, çalışma alanı Doğu Pontid 

magmatik yayının kuzeyi ve güneyi olmak üzere ikiye ayrılmıştır ve kuzeyden güneye doğru kabuk 

kalınlığında farklılıklar gözlemlenmiştir. Kuzeydeki istasyonlardan elde edilen kabuk 

modellerinde, yüzeydeki kırıklı-çatlaklı magmatik kayaçlarla ve düşük S-dalgası hızlarına (≤ 3 

km/s) sahip ince sedimanter birimlerle ilişkili yüksek Vp/Vs (≥ ~2.0) oranına sahip bir kristalen 

taban belirlenmiştir. Magmatik yayın kuzeyindeki ve güneyindeki istasyonların alt kabuk 

seviyelerinde Vp/Vs oranları sırasıyla 1.90 ve 1.80 olarak hesaplanmıştır. Bu hız oranları genel 

olarak mafik kayaç gruplarıyla ilişkilendirilmektedir. Kuzeydeki istasyonlardan elde edilen kabuk 

kalınlıkları doğudan batıya doğru sırasıyla 30, 33, 37 ve 40 km’ iken, güneydeki istasyonlardan 

elde edilen kabuk kalınlıkları ise doğudan batıya sırasıyla 46, 42, 39 ve 44 km’ dir.  KVT ve RSDY 

istasyonları haricinde yüksek hızlı S-dalgasına sahip üst manto ve düşük hızlı zon arasındaki geçiş 

hız histogramı sonuçlarında görülmektedir ve bu sınır Litosfer-Astenosfer sınırı olarak 

yorumlanmıştır. Bu sınırın yaklaşık değeri magmatik yayın kuzeyinde ~83 km ve güneyinde ~88 

km’ dir. 2-B ve 3-B’ lu derinlik-hız modellerinden elde edilen nihai sonuçlara göre, Doğu Pontid 

Orojenik Kuşağı’ nda güneye eğimli bir yitim zonunun varolduğundan bahsedilebilir.  

 

Anahtar Kelimeler:  Alıcı Fonksiyonları, Sismik Hızlar, Kabuk, Üst Manto, Litosfer-Astenosfer 

Sınırı, Birleşik Ters Çözüm 
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In this thesis, P-wave and S-wave histograms from the Earth's surface to a depth of 300 km 

are obtained by joint inversion of P- and S-wave receiver functions with and without traveltime 

residuals for the 8 seismic stations of Kandilli Observatory and Earthquake Research Institute in 

the Eastern Pontides Orogenic Belt. The inversion is performed using a Simulated Annealing 

Technique. The inversion results generally reveal Moho depth, high S-velocity lid, low velocity 

zone, and underlying upper mantle layer. Depending on the station locations in geographically, the 

studied area is divided into the North and the South of the Eastern Pontides Orogenic Belt. The 

most striking differences are observed in the crustal thickness beneath the regions varies north to 

south. In the crustal models of north stations, there are clear indications related to Basement depth, 

which has sedimentary layers with a low S-wave velocity (≤ 3 km/s), surfacing volcanic rocks and 

high Vp/Vs (≥ ~2.0) ratio. The obtained Vp/Vs velocity ratio in the lower crust is about 1.90 and 

1.80 in the north and the south of Eastern Pontides magmatic arc, respectively. These ratios can 

generally be interpreted as mafic rocks. Beneath the north stations, crustal thicknesses are 30, 33, 

37 and 40 km east to west, while the depths of moho are 46, 42, 39 and 44 km in the south stations. 

A transition from the high-S-velocity mantle lid to low velocity zone, except KVT and RSDY 

stations, is seen in some of the velocity histograms. This transition is known as the Lithosphere–

Asthenosphere Boundary. A representative value of the this boundary is about 83 km in the north 

and ~88 km in the south. The final results may be support the existence of southward subduction 

beneath the Eastern Pontides Orogenic Belt according to 2-D and 3-D velocity-depth models.      

 

 

Key Words:   Receiver Functions, Seismic Velocities, Crust, Upper Mantle, Lithosphere-     

Asthenosphere Boundary, Joint Inversion 
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1. GENEL BİLGİLER 

 

1.1. Genel Giriş  

 

Bir bölgede Yerküre’ nin elastik özelliklerini belirmek için o bölgenin kabuk ve 

manto yapısının doğasını anlamak oldukça önemlidir. Kabuk ve manto birçok süreksizlik 

yüzeyi içermektedir (Moho, Litosfer-Astenosfer sınırı, 410 ve 660 km süreksizliği gibi). 

Bu süreksizlikleri belirlemek için yüzey dalgalarının grup ve faz hızı, sismik tomografi ve 

sismik yansıma/kırılma yöntemleri gibi birçok yöntem kullanılmaktadır. İstasyon altındaki 

hız yapısının bölgesel değişimini belirlemek için alıcı fonksiyonu yöntemi de (Receiver 

Functions Technique ya da RF) sıklıkla kullanılmaktadır.  

Cisim dalgası fazları sismogram üzerinde birincil ve ikincil fazlar (yansıyan ve 

dönüşen) olarak tanımlanırlar. Bir istasyon altındaki süreksizliklerden gelen P' den S' ye ya 

da S' den P' ye dönüşen ikincil fazları belirlemek ve ilişkili süreksizliği araştırmak için 

birçok telesismik kaydı kullanmak gerekmektedir. Bu telesismik kayıtlar kaynak zaman 

fonksiyonu, manto yayılma etkisi ve istasyon altındaki yapılarla ilgili bilgiler içermektedir. 

Sismogramdaki kaynak etkisi, alet tepkisi ve manto yörünge etkisi dekonvolüsyon (ters 

evrişim) işlemi ile giderilerek, istasyon altındaki hız yapısı belirlenebilir (Vinnik, 1977; 

Langston, 1977). 

Alıcı fonksiyonu yöntemi ile ilişkili olarak, kabuk yapısının belirlenmesine yönelik ilk 

çalışma Phinney (1964) tarafından yapılmıştır. Phinney (1964), P dalgasının radyal bileşeni 

ile düşey bileşeninin Fourier spektrumlarını oranlayarak spektral genlikleri modellemiştir. 

Vinnik (1977), istasyon altındaki kabuk ve üst manto S-dalgası hız yapısını belirlemek için 

zaman ortamında bir dekonvolüsyon filtresi geliştirmiştir. Langston (1977), efektif kaynak 

zaman fonksiyonu varsayımıyla zaman ortamında sismogramları modellemiştir. Bu 

gelişme ile sentetik sismogramları gerçek veriyle karşılaştırılmıştır. Langston (1979), etkin 

kaynak zaman fonksiyonlarını eşitlemek ve aletsel tepkiyi gidermek için bir 

dekonvolüsyon tekniği geliştirmiştir. Düşey ve radyal bileşenlerin spektral oranını 

kullanarak, uzun periyot cisim dalgalarından alıcı fonksiyonlarını üretmiştir. Owens vd. 

(1984), bu tekniği geniş bant sismogram kayıtlarına uygulamıştır. Ammon vd. (1990) su 

seviyesi dekonvolüsyon tekniğini geliştirmiştir. Özalaybey vd. (1997), Ammon’ nun 
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(1991) yöntemini geliştirip yüzey dalgası faz hızı ile alıcı fonksiyonu verisinin birleşik ters 

çözümünü gerçekleştirmiştir. Ligorria ve Ammon (1999), kaynak zaman fonksiyonu ile 

ilişkili alıcı fonksiyonlarını hesaplamak için zaman ortamı iteratif dekonvolüsyon tekniğini 

uygulamıştır. Julia vd. (2000), Özalaybey vd.’ nin (1997) yöntemini genişleterek yüzey 

dalgası grup ve faz hızı ile alıcı fonksiyonlarını birlikte ters çözüm işlemine tabi tutmuştur. 

Zhu ve Kanomari (2000), Vp/Vs oranını belirlemek için H-K yığma tekniğini 

geliştirmiştir. Farra ve Vinnik (2000), Vinnik’ in (1977) P-alıcı fonksiyonu yöntemini 

tamamlayıcı olarak S-alıcı fonksiyonu yöntemini ortaya çıkarmıştır. Genel hatlarıyla 

verilen öncül alıcı fonksiyonu çalışmaları, karmaşık sismik yapıların niteliğini tanımlamak 

ve bu yapılarla ilişkili süreksizliklerin konumunu tahmin etmek için yer bilimciler 

tarafından sıklıkla kullanılmaktadır.  

 1.2. Yerkürenin Yapısına Genel Bir Bakış 

 

Sismolojinin gelişimi Yerküre’ nin içyapısını keşfetmek adına oldukça önemlidir. 

Kabuk, manto ve çekirdek ile ilgili genel bilgiler Mohoroviçiç' in (1909) kabuk-manto 

sınırının keşfi ve Gutenberg' in (1914) dış çekirdek yarıçapını belirlemesiyle birlikte 20. 

yüzyılın başlangıçlarına gitmektedir. Litosfer ve Astenosfer terimleri ilk olarak Joseph 

Barrel (1914) tarafından önerilmiştir. Lehmann 1936’ da iç çekirdeğin var olduğunu 

göstermiş ve Jeffreys ise 1939’ da 400 ve 1000 km derinliklerindeki geçiş zonlarını 

belirlemiştir. Gutenberg (1959), global sismik model için düşük hızlı Astenosferin varlığını 

belirlemiştir. Son zamanlarda artan geniş-bant istasyonlarla birlikte elverişli deprem 

kayıtları alınmaya başlanmıştır. Bununla orantılı olarak değişik hesaplama yöntemleri 

geliştirilmiştir. Gelişen bu yöntemlere paralel olarak, geçmişten günümüze kadar Yerküre’ 

nin yapısı hakkında birinci dereceden soruların tamamında bir fikir birliği elde edilmiştir.  

Genellikle Mohoroviçiç (Moho) süreksizliği olarak adlandırılan manto-kabuk sınırı, 

kabuk tabanında yaklaşık 6.5 km/sn P-dalgası, 3.8 km/sn S-dalgası hızına sahip kayaçlar 

ile Moho süreksizliği altında yaklaşık ~8 km/sn P-dalgası, ~4.4 km/sn S-dalgası hızına 

sahip kayaçları ayırmaktadır. Kabuğun yoğunluğu ~2.9 gr/cm3’ dür ve mantonun 

yoğunluğu ise ~3.3 gr/cm3’ dür. Kabuğun kalınlığı kıtalarda ortalama 25-45 km arasında 

değişirken, yüksek dağların altında 60-70 km kadar olabilmektedir. Derin okyanuslar 

altında ise kabuk oldukça incedir ve yaklaşık 5 km civarındadır (Kulhanek, 2009).  

Manto, Moho sınırından yaklaşık 2900 km derinlikteki çekirdek-manto sınırına kadar 

uzanmaktadır. Mantonun tümüyle katı olduğu ve bir dereceye kadar homojen olduğu 
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düşünülmektedir. Başlıca piroksen ve olivin içeren kayaçlardan oluşan manto, Litosfer ve 

Astenosferi içeren üst manto ve alt manto olarak iki alt bölüme ayrılır (Şekil 1). Üst manto, 

hız değerlerinin aniden yükseldiği yaklaşık 660 km derinliğe kadar uzanır ve birkaç 

süreksizliği içerir. Üst mantonun en önemli özelliklerinden biri yüzeyin altında yaklaşık 

100-250 km arasında düşük hızlı bir zonunun var olmasıdır. Düşük hızlı zonda kayaçlar 

kısmen erimiş haldedir, rijidite düşüktür, soğrulma tüm mantodaki en yüksek değerine 

sahiptir ve sismik dalga hızları Moho altındaki hızlara kıyasla yaklaşık %6 oranında azalır 

(Kulhanek, 2009). Alt manto ise 700 km derinliğinden (yoğunluk ~3.3 gr/cm3’ den ~4.5 

gr/cm3’ e artar) yaklaşık 2900 km derinlikteki çekirdek-manto sınırına kadar uzanır. 

Çekirdek-manto sınırının altı yaklaşık 3500 km’lik bir yarıçaplı yerin iç ve dış 

çekirdeğidir. Yerkürenin merkezinde katı haldeki nikel ve demirden oluşan iç çekirdek ve 

bu çekirdeği çevreleyen sülfür ve oksijen nedeniyle ergime noktası düştüğü için sıvı halde 

bulunan nikel ve demirden oluşan dış çekirdek bulunmaktadır. Çekirdek-manto sınırı P-

dalgası hızlarının 13.7 km/sn’den 8.1 km/sn’ye ani bir düşüşü ve S-dalgasının oluşmaması 

gibi fiziksel özelliklerde keskin ince bir süreksizlik ortaya koyar. Çekirdek içeriklerine 

benzer malzemeler üzerinde yapılan yüksek basınç ve yüksek sıcaklık deneylerine göre, 

demir alaşımlı model ile uyum sağlamıştır. İç çekirdek yoğunlukları yerin merkezinde 13.4 

gr/cm3’e kadar çıkabilir. Buradaki yoğunluklar demir için önerilenden biraz daha düşüktür 

(Doyle, 2013).  

 

 

 

Şekil 1. Yerküre’ nin şematik kesiti, IASP91 hız modeline göre P ve S dalgası hızı ve 

yoğunluk değerleri  (Kennett ve Engdahl’ den (1991) değiştirilerek alınmıştır). 
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Tüm referans modeller (PREM ve IASP91 gibi) 410 km ve 660 km sismik 

süreksizlikleriyle sınırlandırılmış yüksek P- ve S-dalgası hız gradyanlarının bulunduğu bir 

zonu içermektedir. Bu süreksizlikler manto geçiş zonu (transition zone ya da TZ) olarak 

isimlendirilir. TZ’ nin yapısı alt ve üst manto arasındaki ısı ve kütle transferinde önemli rol 

oynamaktadır. IASP91 hız modeline göre, 410 km ve 660 km süreksizlikleri P-dalgası için 

yaklaşık % 3.6 ve S-dalgası hızı için yaklaşık % 4.1 kadar bir sıçramayla karakterize edilir. 

İki ana sismik hız süreksizliği belli minerallerde basınç ile tetiklenen kristal yapısındaki 

değişikliklerinden kaynaklanan faz dönüşümlerini içermektedir (Anderson, 1967). Pirolit 

bir modelin derinlik fonksiyonu olarak faz diyagramı Şekil 2’ de gösterilmiştir. 410 km ve 

660 km süreksizlikleri pirolit bileşimli bir mantodaki olivine faz geçişlerine karşılık 

gelmektedir. Bu geçiş Clapeyron eğimi (sıcaklığa bağlı faz geçişinin basınca bağımlılığı) 

olarak bilinmektedir. Termodinamik dengede bu süreksizliklerin derinlikleri sıcaklık ve 

kayaç bileşimine bağlıdır. 410 km ve 660 km süreksizliklerinin Clapeyron eğimleri pozitif 

ve negatiftir. 410 km süreksizliği pozitif ise sıcak bir manto ve negatif ise soğuk bir yitimi 

işaret etmektedir (Hirose, 2002). 

 

 

 

 

Şekil 2. Pirolit bileşimli bir mantodaki derinliğe bağlı olarak 

basınca bağlı dönüşümlerin ve reaksiyonların faz 

diyagramı. Px: piroksen, Mw: magnesiowüstite; pv: 

perovskite; Ca: kalsiyum (Morais’ den (2012) 

değiştirilerek alınmıştır).   
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Çekirdek-manto sınırının altı yaklaşık 3500 km’ lik yarıçaplı yerin çekirdeğidir. Bu 

sınır P-dalgası hızlarının 13.7 km/sn’ den 8.1 km/sn’ ye ani bir düşüşü ve S-dalgasının 

oluşmaması gibi fiziksel özelliklerde keskin ince bir süreksizlik ortaya koyar. Sismik dalga 

çalışmaları, çekirdeği sismik dalgalarla ilişkili olarak sıvı gibi davranan dış çekirdek ve 

katı gibi davranan iç çekirdek olmak üzere iki alt gruba ayırır. Dış çekirdeğe oranla iç 

çekirdekteki P-dalgası hızı daha yüksektir (Kulhanek, 2009). 

1.3. Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın Jeolojik ve Tektonik Yapısı 

 

Alp-Himalaya sistemi Mesozoyik ve Senozoyik dönemde şekillenmiş olup Avrupa 

Alplerinden başlayıp Karpatlar, Anadolu, Kafkaslar, Zagros ve Albroz boyunca devam 

eder ve kuzey Hindistan Himalayaları ve Güney Çin’ e kadar uzanıp Pasifik Orojenik 

Kuşağı’ na ulaşır. Bu sistem üzerinde yer alan Anadolu Ketin (1966) tarafından kuzeyden 

güneye doğru Pontidler, Anatolidler, Toridler ve Kenar Kıvrımları Kuşağı olmak üzere 

dört ana tektonik birliğe ayrılmıştır. Coğrafik olarak Türkiye’nin Karadeniz bölgesine 

karşılık gelen Pontidler kendi içerisinde Batı, Orta ve Doğu Pontidler olmak üzere üç alt 

kuşağa ayrılabilir.  

Doğu Karadeniz havzasının güney sahiline paralel uzanan ve yaklaşık 600 km 

uzunluğunda ve 200 km genişliğinde bir dağ zincirinden oluşan Doğu Pontid Orojenik 

Kuşağı (DPOK) farklı kayaç toplulukları, fasiyes değişimleri ve tektonik özelliklere bağlı 

olarak kuzeyden güneye doğru önemli farklılıklar göstermektedir (Şekil 3). Bu kuşak 

doğu-batı doğrultusunda Amasya ve Artvin arasında kalmaktadır ve güneyde ise Bayburt 

(Kop Dağı) civarına kadar genişleyen alana karşılık gelmektedir. Kuşak kuzeyden güneye 

doğru Kuzey Zon, Güney Zon ve Eksen Zon olmak üzere üç alt kuşağa ayrılmıştır (Bektaş 

vd., 1995; Eyüboğlu vd., 2006, 2014). Bu üç alt kuşak D-B, KD-GB ve KB-GD doğrultulu 

fay zonlarıyla birbirlerinden ayrılır. Bu faylar ayrıca Meso-Senozoyik havzalarının 

oluşumundan, bölgedeki magmatik kayaçların ve ilişkili cevherlerin yerleşmesinden de 

sorumludur (Eyüboğlu vd., 2013a).  
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Şekil 3. Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın başlıca ana litolojik birlikleri ve tektonik 

zonları (Eyüboğlu vd.’ den (2014) değiştirilerek alınmıştır). 

 

Güney Zon’dan Niksar-İspir-Ardanuç fay zonu ile ayrılan orojenik kuşağın kuzey 

kısmında Hersinyen taban düşük dereceli metamorfik kayaçlar (Boynukalın, 1991) ve 

metamorfik olmayan granitik kayaçlar (Kaygusuz vd., 2012) ile temsil edilmektedir. Taban 

kayaçları erken-orta Jura yaşlı Hamurkesen Formasyonu’nun volkanik ve sedimanter 

birimleri tarafından uyumsuz olarak örtülmüştür (Eyüboğlu vd., 2014). Bu volkano-

sedimanter birimler ise tüm bölgede tektonik ve magmatik açıdan duraylılık dönemini 

temsil eden geç Jura-erken Kretase yaşlı Karbonat kayaçları (Berdiga Kireçtaşı) tarafından 

uyumlu olarak örtülür. Bununla birlikte kuzey zonda birçok bölgede bu birimin süreklilik 

arz etmeyip, Geç Kretase birimleri içerisinde bloklar şeklinde bulunması yoğun geç 

Kretase magmatizması sırasında karbonat plarformunun parçalanması ile 

ilişkilendirilmiştir (Eyüboğlu, 2010). Bölgede oldukça ekonomik olan skarn yatakları da 

erken Jura-geç Kretase kireçtaşları ile Geç Kretase ya da daha genç yaşlı felsik intrüsif 

kayaçların birbirleriyle olan dokanağında gelişmiştir. Geç Kretase serisinin felsik volkanik 

kayaçları DPOK’ nın Kuzey zonundaki volkanojenik masif sülfit yataklarına ev sahipliği 

yapar (Eyüboğlu vd., 2014). Senozoyik dönem, bölgede baskın olarak Eosen yaşlı bazaltik-
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andezitik volkanik kayaçlar, granitik ve gabroyik intrüzyonlar, Neojen ve Kuvaterner yaşlı 

alkali bazaltik kayaçlar ile temsil edilir. 

Güney Zon baskın olarak metamorfik masifleri ve tortul kayaç topluluklarını 

içermektedir (Eyüboğlu vd., 2014). Orojenik kuşağın bu bölümünde magmatik aktivite 

esas olarak Karbonifer yaşlı granitik kayaçlarla (Topuz vd., 2010; Dokuz, 2011), geç 

Karbonifer' den Triyas' a kadar olan zaman aralığında yerleşen Alaska tip mafik-ultramafik 

kayaçlarla (Eyüboğlu vd., 2010, 2011e, 2016b), erken-orta Jura yaşlı bimodal volkanik ve 

plutonik kayaçlarla (Eyüboğlu vd., 2016b), geç Kretase yaşlı şoşonitik ve ultrapotassik 

volkaniklerle (Altherr vd., 2008; Eyüboğlu, 2010; Eyüboğlu vd., 2011a, 2011b, 2014), geç 

Paleosen-erken Eosen yaşlı adakitik kayaçlarla (Topuz vd., 2005; Karslı vd., 2010; 

Eyüboğlu vd., 2011a, 2011b, 2011c, 2011d, 2013a, 2013b), adakitik olmayan granitik 

intruzyonlarla (Arslan ve Arslan, 2006; Karslı vd., 2007; Eyüboğlu vd., 2017a), bazaltik-

andezitik volkanik ve piroklastik kayaçlarla (Arslan ve Aliyazıcıoğlu, 2001; Kaygusuz vd., 

2011; Eyüboğlu vd., 2013b) ve Miyosen yaşlı adakitik dasit porfirlerle  (Eyüboğlu vd., 

2012) temsil edilmektedir. Magmatik kayaçlara ilave olarak Erken-Orta Jura yaşlı volkano-

sedimanter seri ve onları örten karbonat kireçtaşları kuzey zonda olduğu gibi bu zonda da 

yaygın olarak görülür. Geç Karbonatlar geç Kretase yaşlı türbidit istifi tarafından örtülür.  

Doğu Pontid Orojenik Kuşağı ve Torid Platformu arasında uzanan Eksen zonunda ise 

yaşları saptanamamış ancak stratigrafik ilişikilere göre Mesozoyik öncesi yaşlı olan 

serpantinleşmiş ultramafikler (Kop ve Erzincan mafik-ultramafik masifleri), küçük ölçekli 

metamorfik kütleler, orta-geç Kretase yaşlı ofiyolitik olistostromal melanj (Eyüboğlu vd., 

2007), geç Paleosen-erken Eosen yaşlı adakitik porfirler (Eyüboğlu vd., 2013a), Miyosen 

yaşlı sedimanterler ve volkanik kayaçlar baskın kayaç topluluklarıdır (Eyüboğlu vd., 

2013b, 2016b).   

Doğu Pontid Orojenik Kuşağı, Alp-Himalaya sistemindeki fosil kıtasal magmatik 

yayların en iyi örneklerinden birini temsil etmektedir ve yitim ve/veya çarpışma ile ilişkili 

süreçlerle üretilen, kimyasal olarak farklı magmatik kayaç sınıflarına ev sahipliği 

yapmaktadır (Eyüboğlu vd., 2012). Bununla birlikte yitimin polaritesi, çarpışmanın 

zamanlaması ve yeri, orojenik kuşakta yüzeyleyen magmatik kayaçlardan alınan sistematik 

jeolojik, jeokimyasal, jeofizik ve jeokronolojik verilerin eksik olması nedeniyle halen 

tartışmalıdır. Yaygın olarak kabul gören görüşe göre, geç Mesozoyik magmatizmasının 

kökeni Paleotetis ve/veya Neotetis kuzey kolunun altındaki litosferin kuzeye doğru 

yitimiyle ile ilişkili olduğudur (Adamia vd., 1977; Şengör ve Yılmaz, 1981; Ustaömer ve 
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Robertson, 1996; Okay ve Şahintürk, 1997; Topuz vd., 2005; Dilek vd., 2010; Karslı vd., 

2010; Aydın, 2014; Özdamar, 2016). Bu modele göre, okyanusal litosferin kuzeye yitimi 

Mesozoyik’ in sonunda ya da Senozoyik’ in başlangıcında Pontid ve Torid blokları 

arasındaki çarpışmayla son bulmuştur ve Senozoyik magmatizma çarpışma ve/veya 

çarpışma sonrası ortamda üretilmiştir (Okay vd., 1994; Şen vd., 1998; Arslan ve 

Aliyazıcıoğlu, 2001; Boztuğ, 2007; Topuz vd., 2005; Karslı vd., 2007, 2010; Rice vd., 

2009; Dilek vd., 2010; Temizel vd., 2012; Arslan vd., 2013; Aslan vd., 2014). Bununla 

birlikte, DPOK boyunca ve Doğu Karadeniz havzasındaki bazı yeni çalışmalar bu fikri 

desteklememektedir ve geç Mesozoyik-erken Senozoyik döneminde DPOK altında güneye 

eğimli bir yitim zonunun varlığını işaret etmektedir (Eyüboğlu, 2010; Eyüboğlu vd., 

2011a, 2011b, 2011c, 2011d, 2012, 2013a, 2013b, 2014, 2016a, 2017a; Maden vd., 2009 

a,b; Maden, 2013; Akaryalı, 2016; Akaryalı ve Akbulut, 2016). Bu model güneye doğru 

yitimin Paleozoyik’ ten Eosen'in sonuna kadar kesintisiz olarak devam ettiğini 

savunmaktadır (Dewey vd., 1973; Chorowicz vd., 1998; Bektaş vd., 1999; Eyüboğlu vd., 

2006, 2007; Eyüboğlu, 2010). Bu modele göre, Karadeniz Paleotetis okyanusunun 

kalıntısıdır ve güneydeki ofiyolitik kuşak bir yay gerisi havzası ortamını temsil etmektedir. 

Eyüboğlu vd. (2011a, 2011b, 2011c, 2011d, 2012, 2013a, 2013b, 2014, 2015, 2016a, 

2017a,b) uzun yıllar boyunca tüm dikkatlerini DPOK’ nın Mesozoyik-Senozoyik 

tektoniğine vermişlerdir ve görüşlerini geliştirmişlerdir. Bunu doğrulamak için aşağıdaki 

kanıtları sunmuşlardır: 

DPOK’ nın güney kısmındaki erken Senozoyik adakitik kayaçların kökeni için en 

yaygın düşünce, Pontid ve Torid blokları arasındaki çarpışmadan sonra kalınlaşmış kıtasal 

kabuğun kısmi erimesiyle ve/veya delaminasyonuyla üretilen magmadan türetilmesidir 

(Topuz vd., 2005; Karslı vd., 2010; Dilek vd., 2010). Bununla birlikte, onların bölgedeki 

sınırlı dağılımı ve kuzeye doğru gençleşmesi, bu modelle uyumlu değildir ve petrojenetik 

evrimleri esnasında DPOK’ nın altındaki farklı süreçlerin varlığını gerektirir (Eyüboğlu 

vd., 2016a). Adakitler üzerine yapılan sistematik ve jeokronolojik çalışmalar, erken 

Senozoyik adakitik aktivitenin DPOK' nın güney kısmında yaklaşık 10 milyon yıl boyunca 

(56±1 ile 47±1 my arasında) hâkim olduğunu göstermektedir. Bu adakitik aktivite, 

Paleosen-Eosen geçişinde DPOK’ nın güneyinde Kop Dağı-Erzincan hattı boyunca ilk 

ürünlerini üretmiştir ve zamanla kuzeye doğru göç etmiştir (Eyüboğlu vd., 2017a). Erken 

Senozoyik magmatizmaaının kuzeye doğru gençleşmesini çarpışma ile ilişkili bir 

jeodinamik ortam ile açıklamak mümkün değildir. Geç Kretase yitim ilişkili yay 
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magmatizması DPOK’ nın kuzey kenarı boyunca toleitik-kalk alkalin (TH-CA) 

volkanizma ile başlamıştır. Volkanik aktivitenin yoğunluğu güneye doğru azalmıştır ve 

CA-A orta ve felsik magmatizmaya dönüşmüştür. Geç Kretase magmatizmasının güneye 

doğru göçü devam etmiştir ve DPOK’ nın en güneyinde Kampaniyen şoşonitik aktiviye 

geçmiştir. Geç Kretase magmatizmasının güneye doğru gençleşmesi ve artan potasyum 

içeriği kuzey yönlü bir yitimden ziyade, güney yönlü bir yitim zonu ile açıklanabilir 

(Eyüboğlu vd., 2014).  

Jeoloji ve jeofizik çalışmalar Karadeniz havzasının tüm güney kenarının D-B yönlü 

ve güneye eğimli bölgesel ölçekli ters fay sistemiyle sınırlandığını göstermektedir 

(Spandini vd., 1996; Nikishin vd., 2003). Son zamanlarda Doğu Karadeniz açıklarında 

meydana gelen düşük magnitüdlü depremler ve 1968 Bartın depremi (Ms=6.6) bir ters fay 

hareketini desteklemektedir. Ayrıca son zamanlardaki çalışmalar da Rize-Trabzon-Ordu 

hattı boyunca Doğu Karadeniz şelfinden Gürcistan’ a kadar genişleyen aktif bir çarpışma 

sisteminin olduğunu göstermektedir. Bunlara ek olarak, Doğu Karadeniz’ deki yakınsama 

sınırındaki basınç gerilmesi güneye doğru azaldığı için, aktif ters fay sistemleri sağ yönlü 

Kuzey Anadolu Fayı ve sol yönlü Kuzey Doğu Anadolu Fayı gibi aktif doğrultu atımlı fay 

sistemlerine dönüşmüştür. Ayrıca, Karadeniz’ in güney doğu sahili boyunca eski denizel 

taraçalardan elde edilen yaş verisi ve kuzey Türkiye’den elde edilen GPS verisi Karadeniz’ 

in birkaç mm/yıl kadar yükseldiğini ve kuzeye doğru hareket ettiğini göstermektedir 

(Keskin vd., 2007; Tari vd., 2000, Eyüboğlu vd., 2014).  

Aktif kıta kenarları; yoğun magmatik aktivitenin, depremlerin, ters fay sistemlerinin, 

kıvrımlanmaların, okyanusal hendeklerin ve dar deniz sığlıklarının oluştuğu bölgeler 

olarak bilinmektedir (Castro, 2013; Isozaki vd., 2010). Bunun aksine, pasif kenarlar ise 

yoğun tektonizma ve magmatizmanın eksikliği, geniş ve sığ bir kıtasal hendeğin varlığı ile 

karakterize edilmektedir. Hoogendoorn vd.’ nin (2005) yaptıkları batimetri çalışmasında, 

Karadeniz’in güney kenarının dar bir şelf bölgesi (genişliği 20 km) ve dik bir aprona, 

bunun aksine Karadeniz’in kuzey kenarının geniş bir şelf alanına (>200 km) ve sığ bir 

aprona sahip olduğunu belirlemiştir. Karadeniz gibi Hazar Denizi’ de benzer özellikleri 

sergilemektedir. Her iki denizel havzanın güncel topoğrafik özellikleri, güney kenarlarının 

geçmişteki aktif kıtasal kenarı temsil ettiğini göstermektedir (Eyuboğlu vd., 2014). 

Güncel aktif yakınsayan sınırlardaki ısı akısı çalışmaları yay gerisi ve yay önü 

havzalarının sırasıyla orta ve en düşük değerlere sahip olduğunu ve ısı akısı değerlerinin 

karaya doğru artıp magmatik yayın ekseninde en yüksek değere ulaştığını göstermektedir 



10 

 

 

(Langseth vd., 1980; Lewis vd., 1988; Stein, 2003; Uyeda, 1977; Ziagos vd., 1985). Maden 

(2013), 100 km derinlikteki sıcaklığın ve Curie derinliğindeki ısı akısı değerlerinin Doğu 

Karadeniz havzasında 706.8 °C ve 14.3 mW m-2 ve Doğu Pontid yay bölgesinde ise 1432.1 

°C ve 59.4 mW m-2 kadar yükseldiğini belirlemiştir. Benzer şekilde Motavalli-Anbaran vd. 

(2016), yüzey ısı akısı değerleri ise Doğu Karadeniz havzasından Doğu Pontidlere doğru 

arttığı (~30 mW/m2’ den ~70 mW/m2’ ye) belirlenmiştir. 

Paleomanyetik kanıt plaka hareketleri ve tektonik evrimin yorumlanmasında önemli 

bir ipucu olarak kullanılmaktadır. Saribudak (1989) ve Chanell vd.’ ne (1996) ek olarak, 

Çinku and Hisarlı (2009) yaptıkları paleomanyetik çalışmada, DPOK’ nın Eosen dönemde 

31.8°K (+4.7°, -3.17°)’de bulunduğunu ve güncel lokasyonun ise 39°-42°K arasında 

olduğu belirlemiş, geç Kretase’den itibaren yaklaşık 10° kuzeye göçün olduğu ifade 

etmiştir. Bölgenin kuzeye doğru göçü, güney yönlü bir yitim zonunun varlığı ile 

açıklanabilir. 

 DPOK’ nın güneyinde (Bayburt, Kelkit ve Amasya) orta Kretase melanj seviyesi 

görülmektedir. Bu melanjın oluşumu ve kökeni hakkında tartışmalar devam etmekle 

birlikte, popüler fikre göre bu melanj tektonik kökenlidir (Adamia vd., 1977, 1981; Dilek 

vd., 2010; Rice vd., 2009; Şengör ve Yılmaz, 1981; Ustaömer ve Robertson, 1996). Fakat 

Eyüboğlu vd.’ ne (2007) göre, bu melanj tipik bir tektonik melanjdan ziyade sedimanter 

melanjdır. Sedimanter melanjın içindeki bazaltik kayaçların jekimyasal özellikleri üç farklı 

jeodinamik ortamı (ada yayı, levha içi ve okyanus ortasındaki sırt) göstermektedir 

(Eyüboğlu vd., 2007). Bu üç farklı bazaltik kayaç tipinin aynı ortamda bulunması yay 

gerisi havzaları işaret eder (Bektaş, 1987; Eyüboğlu vd., 2007; Smedley, 1986). 

 Kıta-kıta çarpışma kuşakları büyük oranda ofiyolitik kalıntılar, büyük ölçekli 

bindirme fayları ve kıvrımlar, bölgesel ölçekte yüksek sıcaklık ve orta düşük basınçlı 

metamorfik katmanlar ve S-tipi granitler içeren bölgesel kenet kuşağının varlığı ile 

karakterize edilir. Türkiye' nin kuzey doğusunun jeodinamik evrimi için Eyüboğlu vd.’ nin 

(2010, 2012, 2014, 2016b) tüm kuşağı içeren saha çalışmalarına göre, Doğu Pontid 

magmatik yayının ve Torid Platformunun yan yana bulunduğu hiçbir yer 

bulunmamaktadır. Doğu Pontid magmatik yayı ve Torid Platformu genellikle erken Jura’ 

da açılan ve serpantinleşmiş ultramorfik kayaçları içeren bir okyanus kalıntısı ile 

birbirlerinden ayrılmıştır (Şengör ve Yılmaz, 1981). Eyüboğlu vd. (2016b), Kop ultramafik 

masifini kesen gabroyiklerden elde edilen zirkon U-Pb yaşlandırmasına bağlı olarak 
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DPOK' nın güneyindeki ultramafiklerin Paleozoyik ya da daha yaşlı ve Neotetis' in kuzey 

kolu olarak bilinen Jura okyanusunun kalıntıları olmadığını göstermiştir. 

 

1.4. Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nda ve Civarında Yapılan Önceki Jeofizik 

Çalışmalar 

 

Doğu Pontid Orojenik Kuşağı ve civarının kabuk ve üst manto yapısı bölgesel yüzey 

dalgası çalışmaları, sismik yansıma profilleri, tomografik yöntemler, ısı akısı çalışmaları, 

cisim dalgalarının modellenmesi ve gravite modellemesi gibi farklı jeofizik yöntemler 

kullanılarak araştırılmıştır  (Mindevalli ve Mitchell, 1989; Hearn ve Ni, 1994; Çınar, 1998; 

Çakır vd., 2000; Sayıl ve Osmanşahin, 2000; Gök vd., 2003; Al-Lazki vd., 2003, 2004; 

Çakır ve Erduran, 2004; Maggi ve Priestly, 2005; Barazangi vd., 2006; Çetinol ve 

Yoshizawa, 2007; Tezel vd., 2007; Erduran vd., 2008; Gans vd., 2009; Özeren ve Holt, 

2010; Biryol vd., 2011; Gök vd., 2011; Mutlu ve Karabulut, 2011; Maden, 2012a,b; 

Maden, 2013; Bakırcı vd., 2012; Bektaş, 2013; Fichtner vd., 2013; Tezel vd., 2013; 

Vanacore vd., 2013; Delph vd., 2015a,b; Kahraman vd., 2015; Maden ve Akaryalı, 2015; 

Türkoğlu vd., 2015; Çınar ve Alkan, 2016; Oruç vd., 2017).   

Yapılan önceki çalışmalar kapsamında, ilk olarak bölge ve civarı ile ilişkili farklı 

alıcı fonksiyonu yöntemlerinin kullanıldığı çalışmalara değinilmiştir. Zor vd. (2003) 

tarafından Doğu Anadolu Platosu’ nda ortalama Moho derinliğini 45 km ve S-dalgası 

hızını ise 3.7 km/sn olarak hesaplanmıştır ve 46 km civarında düşük hızlı zonun bölgedeki 

2 km’ lik topografik yükseklikle ilişkili olduğunu ifade etmiştir. Gök vd. (2007), ortalama 

kabuk kalınlığını Arap platfromunda 36 km, Anadolu bloğunda 44 km ve Anadolu 

platosunda 48 km ve ortalama Litosfer-Astenosfer sınırını ise Arap platformunda 90 km ve 

Anadolu bloğunda 70 km olarak belirlemiştir. Özacar vd. (2010), Arap platformunda 

kabuk kalınlığının 35 km olduğunu ve kuzeye doğru Moho süreksizliğini kalınlaştığını 

ortaya çıkarmıştır (~45 km). Doğu Anadolu plakası altındaki 2 km’ lik kabuksal kökün 

olmayışının Şengör vd.’ nin (2003) Litosfer diliminin kopması (slab break-off) modeli ile 

ilişkili olduğunu ve plaka yükselmesinin sıcak-eriyik Astenosferden kaynaklandığını 

belirtmiştir.  

Tomografi çalışmalarına genel olarak bakıldığında, özellikle DPOK 

hedeflenmemiştir. Fakat civarı ile ilişkili bölgeleri içerdiği görülmektedir. Buna göre Zor’ 

un (2008) sonuçları, Doğu Anadolu yığışım kompleksi ile ilişkili olup ~200 km 
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derinliğinde üst mantoda negatif hız anomalilerinin varlığı ortaya çıkarılmıştır. Doğu 

Anadolu yığışım kompleksi, Pontidler ve Kafkaslar altındaki yüksek hızlı anomalilerin 

varlığı kopmuş Güney ve Kuzey Neotetis litosferik diliminden kaynaklandığı belirtilmiştir. 

Gökalp (2012) Doğu Anadolu plakası için elde ettiği sonuçlara göre, ~20 km civarındaki 

derinliklerde yanal heterojen yapıları ortaya çıkarmıştır. Bölgede sığ derinliklerdeki 

ofiyolitik birimlerle ilişkili olduğu düşünülen yüksek hızlı anomalilerden bahsetmiştir. 

Tezel vd. (2007), tüm Türkiye için kabuk ve üst manto S-dalgası hızlarını yüzey 

dalgası dispersiyon analizinden hesaplamıştır. Üst manto için S-dalgası hızlarını 4.0-4.5 

km/sn arasında belirlemiştir ve kabuk kalınlığını ise batıdan doğuya doğru 25-40 km 

arasında değiştiğini ifade etmiştir. Cambaz ve Karabulut (2010), Türkiye ve çevresi için 

Love dalgası grup hızı haritalarını yerel ve bölgesel deprem verileri yardımıyla 

oluşturmuştur. Doğu Akdeniz ve Karadeniz’ de düşük periyotların (10-20 sn) lokal 

sedimanter birimlerden kaynaklandığı ifade edilmiştir. Buna ek olarak, Doğu Anadolu 

bölgesinde düşük grup hızları hesaplanmışken, Pontidler ve Bitlis-Pötürge masifinde 

yüksek grup hızları metamorfik ve magmatik yay ile ilişkilendirilmiştir. Özeren ve Holt 

(2010), GPS verisini kullanarak gerilme oranlarından Ege ve Asya kıtasının genel manto 

dinamiklerini araştırmış ve Doğu Pontidler için 40-45 km kabuk kalınlığı belirlemiştir. 

Maden (2012a), DPOK’ nda kırılgan-plastik geçiş zonunu 35 km derinlikte 590±60 °C 

olarak hesaplamıştır ve geç Mesozoyik-erken Senozoyik dönemle ilişkili güneye yitim 

modelini destekleyen sonuçları ortaya çıkarmıştır. Sayıl (2015), yüzey dalgası grup hızı 

dispersiyon verisi ölçümlerinden faydalanarak Anadolu boyunca kabuk ve üst manto yapısı 

için toplam kabuk kalınlığının 38-40 km arasında değiştiğini ve üst manto için Pn-dalgası 

hızlarının ~8.00 km/sn olduğunu belirlemiştir. Çınar ve Alkan (2016), temel mod Rayleigh 

dalgası grup hızlarını kullanarak tek istasyon ters çözüm yöntemi ile Doğu Pontidler ve 

Doğu Karadeniz havzasını kapsayan bölge için kabuksal S-dalgası hız yapısını 

belirlemiştir. Havza içerisinde yaklaşık 12 km civarında bir sedimanter birimin olduğunu, 

kabuksal kalınlığın ise kuzeyden güneye doğru 26 km’ den 42 km’ ye kadar arttığını ifade 

etmiştir. Kuzeyden güneye eğimli bir Moho süreksizliği varolduğunu ve kabuk yapısı için 

ise havzada geçişli (transitional), DPOK’ ında kıtasal olduğunu belirtmiştir.  
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1.5. Çalışmanın Amacı ve Kapsamı 

 

Sismolojik çalışmalar yer içinin fiziksel özelliklerinin (P-dalgası hızı, S-dalgası hızı, 

yoğunluk, derinlik gibi) ortaya çıkarılmasında önemli katkılar sağlamaktadır. Bu verilerden 

elde edilecek hız-derinlik ilişkileri tektonik yapının yorumlanmasında oldukça büyük önem 

arz etmektedir. Alıcı fonksiyonu yöntemi ile sismik süreksizlikler belirlenebilir ve istasyon 

altı hız dağılımı hakkında önemli bilgiler elde edilebilir. Bu tez çalışmasının temel amacı, 

Alp-Himalaya sistemindeki Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın kabuk ve üst manto yapısını 

incelemek ve tektonik evrimini jeolojik verilerle birlikte yorumlamaktır. Ayrıca DPOK’ 

nın gelişimi sırasında yitim yönünün ne tarafa olduğu, Moho süreksizliğinin eğimli olup 

olmadığı, düşük hızlı tabakasının kalınlığının ne kadar olduğu gibi soruların cevapları da 

bu tezin diğer temel amaçları içerisindedir. Bu amaç doğrultusunda P-Alıcı Fonksiyonu 

tekniği  (Vinnik, 1977) ve S-Alıcı Fonksiyonu tekniği  (Farra ve Vinnik, 2000) 

kullanılmıştır. Çalışmada yığılmış P ve S Alıcı Fonksiyonları ve telesismik seyahat zamanı 

rezidüellerinin (dTs ve dTp) eş zamanlı birleşik ters çözümü (joint inversion) işlemi 

Benzetilmiş Tavlama tekniğine (Simulated Annealing) benzer interaktif bir algoritma 

kullanılarak uygulanmıştır (Vinnik vd., 2004, 2007, 2009). Çalışmada Kandilli Rasathanesi 

Deprem Araştırma Enstitüsü’ nün (KRDAE) deprem istasyon verileri kullanılmıştır. 

Kullanılan bu verilerde Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın hemen hemen tamamını içine 

alan ve doğu-batı doğrultusunda birbirine paralel hatları oluşturan geniş bantlı istasyonlar 

seçilmiştir. Bu istasyonlara ait veriler European Integrated Data Archive’ den (EIDA) 

alınmıştır. Çalışma alanında yapılan öncel jeofizik çalışmalar incelendiğinde, genel olarak 

bölgenin kabuk yapısı hakkında bilgiler elde edilmiş ancak derinliğe bağlı hız değişimleri 

hakkında detay bulgular sınırlı kalmıştır. Literatürdeki bu eksikliğin giderilmesi amacıyla 

çalışma alanının kabuk-manto sınırı, düşük hızlı zonu (Low Velocity Zone ya da LVZ), 

Litosfer-Astenosfer sınırı (Lithosphere-Asthenosphere Boundary ya da LAB) ve manto 

geçiş zonu (410 km ve 660 km süreksizlikleri) bu tez kapsamında belirlenmiştir. Ayrıca 

çalışma alanı için, seçilen istasyonlarla ilişkili olarak 2-B ve 3-B’ lu derinlik-hız modelleri 

haritalanmıştır. Son olarak elde edilen bu derinlik-hız modelleri literatürdeki jeolojik ve 

jeofizik bulgularla ilişkilendirilerek DPOK’ nın jeodinamik evrimine jeofizik veriler 

ışığında yeni bir bakış açısı kazandırılmıştır.  

 

 



 

 

2. YÖNTEM 

2.1. Giriş 

 

Bu bölümde alıcı fonksiyonları ve ters çözüm tekniği ile ilgili teorik kavramların kısa 

bir tanıtımı yapılmıştır. P-Alıcı Fonksiyonu (P Receiver Function, PRF) yöntemi için 

Vinnik (1977) ve S-Alıcı Fonksiyonu (S Receiver Function, SRF)  yöntemi için Farra ve 

Vinnik (2000) tarafından geliştirilen yöntem kullanılmıştır. Birleşik ters çözüm için ise Lev 

Vinnik (Schmidt Institute of Physics of the Earth, Moscow, Russia) ile birlikte birçok bilim 

adamı tarafından çalışılan ve geliştirilen yöntem kullanılmıştır (Farra ve Vinnik, 2000; 

Vinnik vd., 2002, 2004, 2006a ve b, 2007a ve b, 2009, 2012a ve b, 2014a ve b, 2016a ve b; 

2017a ve b; Kiselev vd., 2008; Obrebski vd., 2010; Silveira vd., 2010; Oreshin vd., 2008, 

2011; Kosarev vd., 2013).   

Sismoloji kabuk ve mantonun yapısını incelemek için oldukça kullanışlı bir bilim 

dalıdır. Sismoloji dalga türlerine, periyot aralığına ve yanal çözünürlüğe göre farklı birçok 

yöntem sunmaktadır. Sismik kırılma ve yansıma yöntemi birkaç on kilometre derinliğe 

kadar cisim dalgası hızı hakkında önemli veri sağlamaktadır. Bölgesel ölçekte gecikme 

zamanı cisim dalgası tomografisi P- ve S-dalgalarını kullanmaktadır. Bu yöntemlerin 

derinlik aralığı birkaç yüz kilometreye kadar çıkabilmektedir. Ancak telesismik verilerde 

çözünürlük Litosferik derinliklerinde oldukça düşüktür. Yüzey dalgaları periyota bağlı 

olarak S-dalgası hızıyla ilişkili veri sağlamaktadır. Kabuk ve mantoyu birkaç yüz 

kilometreye kadar örnekleyebilmektedir. Genellikle uzun periyotlu dalgalar daha düşük 

yanal çözünürlük sağlamaktadır. 100 km' lik bir derinlikte, beklenen yanal çözünürlük 

birkaç on kilometre düzeyindedir. P-Alıcı Fonksiyonları (telesismik P-dalgalarının 

uyarımıyla) ve S-Alıcı Fonksiyonları (telesismik S-dalgalarının uyarımıyla) istasyon 

civarındaki yer yapısının tepkisini temsil etmektedir. Bu tepki Ps (PRF' de) veya Sp (SRF' 

de) dönüşen fazlarını içermektedir. Alıcı fonksiyonu analizi bu dönüşen fazları kabuk ve 

mantonun sismik hız yapısını araştırmak için kullanmaktadır. Diğer sismik yöntemlerle 

elde edilmesi zor olan istasyon altı P- ve S-dalgası hız profilleri birleşik ters çözüm 

yöntemi ile elde edilebilir (Morais, 2012). 
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2.2. P-Alıcı Fonksiyonları 

 

P-Alıcı Fonksiyonu yöntemi kabuk yapısının basit ve homojen olarak kabul edilmesi 

durumunda birkaç kabuksal yansımayı tanımlayabilmektedir. Bu dalgaların periyot aralığı 

birkaç sn olup, rastgele saçılmış dalgaların katkısı çok büyüktür. Yöntem ayrıca manto 

geçiş zonunda sıcaklığa duyarlı 410 ve 660 km süreksizliklerinden (soğuk bölgeler için 

büyük ve sıcak zonlar için küçük diferansiyel seyahat zamanı) gelen Ps dönüşüm fazları 

arasındaki seyahat zamanı farkını belirler (Chevrot vd., 1999; Silveira vd., 2010). Bölüm 1' 

de gösterildiği gibi, 410 km süreksizliği için pozitif Clayperon eğimi ve 660 km 

süreksizliği için negatif Clayperon eğimi faz dönüşümleri ile ilişkilidir. Fakat topoğrafya 

sıcaklığının doğrudan dönüşümü 660 km’ deki faz geçişinin karmaşıklığına neden 

olabilmektedir. Böylece 410 ve 660 km topoğrafyasının haritalanması bazı durumlarda 

daha dikkatli şekilde yapılmalıdır. 

2.2.1. Ps Dönüşüm Fazları 

 

30º ile 90º arasındaki episantr uzaklıkları için sismogramlarda nispeten net P 

(boyuna) ve S (enine veya SKS ile 80º' nin ötesinde) dalga varışları görülmektedir. Bu 

fazları takiben yansıyan yüzey dalgaları, P ve S’ nin kabuk-manto yansımaları ve 

dönüşümleri (PP, PS, SP, SKS gibi) görülmektedir. Bu yansıyan ve dönüşen fazlar 

yeriçinin farklı tabakalarından (kabuk, manto gibi) gelmektedir ve oldukça önemli bilgiler 

içermektedir. Alıcı fonksiyonu yöntemi bu dönüşen fazları (P’ den S’ ye ya da S’ den P’ 

ye) istasyon altındaki kabuk ve manto yapısını araştırmak için kullanmaktadır. Bir P-

dalgası iki izotropik tabaka arasındaki bir arayüzeye çarptığında, hem P hem de SV 

hareketi üretir (ancak SH hareketi üretmez) ve iki tabakanın fiziksel özelliklerindeki (hız 

ve yoğunluk) farktan dolayı genellikle hızın yayılımında bir değişim meydana gelir. 

Dolayısıyla P-dalgası tarafından üretilen tüm bileşenler düşey düzlemde bulunur. Şekil 4’ 

de, P-dalgalarının yansıma ve dönüşüm fazları gösterilmektedir (Morais, 2012). 
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Şekil 4. Serbest bir yüzeye gelen bir P dalgası bir dizi yansıyan ve dönüşen 

dalga fazlarını üretir (Pp, Ps, Pppp, Ps, Ppps, Ppss ). Her faz 

diyagramı için gösterilmiş değerler gelen P dalgasındaki ilişkili dalga 

genliğinden hesaplanmıştır (Morais’ den (2012) değiştirilerek 

alınmıştır). 

 

Belli sınır şartı koşullarını (arayüzey boyunca yer değiştirme, normal gerilme ve 

teğetsel gerilme süreklidir) sağlayan bir arayüzeyde, keyfi bir açıyla gelen P-dalgası 

enerjisi iletilen ve yansıyan fazlara bölünür. Bu fazlar iletilen P, iletilen SV, yansıyan P ve 

yansıyan SV’ dir (Şekil 5).  

 

 

 

 

Şekil 5. Süreksizlik üzerine gelen bir P-dalgası için yansımalar ve 

kırılmalar (Morais’ den (2012) değiştirilerek alınmıştır). 
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Bu dört yeni dalganın göreceli genlikleri iki tabakanın hız, yoğunluk ve geliş 

açılarının bir fonksiyonudur. İletilen ve yansıyan dalga ışınlarının açısı Snell yasası ile 

hesaplanabilir, 

 

 
(sin 𝑖1)

𝑎1
=

(sin 𝑗1)

𝛽1
=

(sin 𝑗2)

𝛽2
=

(sin 𝑖2)

𝑎2
= 𝑝                                                                               (1) 

  

Snell yasasına göre ışın parametresi aşağıdaki gibi tanımlanır, 

 

 𝑝 =
sin 𝑖

𝑣
                                                                                                                                     (2) 

 

Burada i dalganın geliş açısıdır ve v ortamdaki dalga tipinin hızıdır. Bir boyutlu ve 

izotropik bir ortam için, bir ışın boyunca Snell yasasının genelleştirilmiş hali ışın 

parametrelerinin sabit kalacağını belirtmektedir. Ayrıca, yansıyan ve iletilen ışınların 

toplam enerjisi gelen ışına eşit olmalıdır. Böylece fazların iletilen ve yansıyan enerjisinin 

(genlik) göreceli oranları, geliş açısına ve iki tabakanın akustik empedansına bağlıdır, 

 

 𝑍 = 𝜌. 𝑣                                                                                                                                    (3)  

 

Burada ρ yoğunluk ve v ortamın dalga hızıdır. Bu nedenle, yansıma ve iletim 

katsayılarıyla bir arayüzeyin etkisi ölçülebilir. Dönüşümlerde, bölünmüş enerjinin 

genlikleri iletim katsayısı ile ölçülür (TPS). Keyfi bir açıda bu iletim katsayısının genlikleri 

için çözümler Zoeppritz denklemleri ile elde edilmektedir. Düzlem dalga varsayımı bile 

olsa, Zoeppritz denkleminden gelen iletim katsayısı karmaşık bir forma sahiptir; 

 

 𝑇𝑃𝑆 = [2𝜌1𝜂𝑎1𝐻𝑝 (
𝛼1

𝛽1
)] /𝐷                                                                                                 (4) 

 

Burada ρ yoğunluk, α ve β P- ve S-dalgası hızları, p and Ƞ yatay ve düşey yavaşlıktır. 

H ve D ise aşağıdaki eşitliklerden elde edilmektedir. 

 

 𝑎 = 𝜌2(1 − 2𝛽2
2𝑝2) − 𝜌1(1 − 2𝛽1

2𝑝2)    𝐸 = 𝑏𝜂𝛼1 + 𝑐𝜂𝛼2                                      (5) 

 𝑏 = 𝜌2(1 − 2𝛽2
2𝑝2) − 2𝜌1𝛽1

2𝑝2             𝐹 = 𝑏𝜂𝛽1 + 𝑐𝜂𝛽2                                      (6) 



18 

 

 

 𝑐 = 𝜌1(1 − 2𝛽1
2𝑝2) + 2𝜌2𝛽2

2𝑝2    𝐺 = 𝑎 − 𝑑𝜂𝛼1𝜂𝛽2                                      (7) 

 𝑑 = 2(𝜌2𝛽2
2 − 𝜌1𝛽1

2)     𝐻 = 𝑎 − 𝑑𝜂𝛼2𝜂𝛽1                                       (8) 

    𝐷 = 𝐸𝐹 + 𝐺𝐻𝑝
2  

 

Eşitlik 4 altı farklı değişkene sahip olduğu için karmaşık bir yapıdadır. Bu 

değişkenler: iki adet yoğunluk ve dört adet hızdır. Şekil 6, her bir parametrenin bir 

fonksiyonu olarak TPS’ nin değişimini göstermektedir: P- ve S-hızları, yoğunluk ve her 

ikisi. Şekil 6’ da görüldüğü gibi, genlik çoğunlukla Vs kontrastına ve dolayısıyla Vp/Vs' ye 

bağlıyken, Vp ya da 𝜌’ nun önemli bir etkisi yoktur. Bunun anlamı, arayüzeyde Ps fazının 

genliği S-dalgası hız kontrastına (çoğunlukla) ve yoğunluk kontrastına (zayıf olarak) 

bağlıdır. Eşitlik 4’ de görüldüğü gibi, bir arayüzeydeki P-dalgasının geliş açısı P-SV 

dönüşümünün genlikleri üzerinde önemli bir etkiye sahiptir. PRF' lerde kullanılan episantr 

uzaklıkları genellikle 30º ve 90º arasında değişmektedir. Bu durum, yaklaşık 20º ile 40º 

arasındaki geliş açısıyla gelen manto P-dalgalarına karşılık gelmektedir (Şekil 7). Şekil 7’ 

de, dönüşüm katsayıları episantr uzaklıkların azalması ile artmaktadır. Bunun anlamı, belli 

bir süreksizlikten gelen Ps dönüşümünün genliği episantr uzaklığının artmasıyla 

azalacaktır. 

 

 

 

 

Şekil 6. P-SV (Tps) dönüşüm katsayılarının değişimi: a-c) Katı-katı bir ortamda 

arayüzeydeki sismik parametrelerin değişimi. d) Poisson katısının 

arayüzeydeki değişimi (Morais’ den (2012) değiştirilerek alınmıştır).  
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Şekil 7. Geliş açısının fonksiyonu olarak P-SV dönüşüm 

katsayısının değişim (Morais’ den (2012) değiştirilerek 

alınmıştır).   

2.2.2. P-Alıcı Fonksiyonu Tekniği 

 

Sismogram kayıtları fazların karmaşık bir kompozisyonudur ve alıcı fonksiyonu 

tekniği süreksizliklerden gelen Ps dönüşüm fazlarını kullanmaktadır. Belli bir gürültüye 

sahip olan Ps dönüşüm fazını tespit etmek için aynı istasyonun bir dizi kaydı 

incelenmelidir. Her sismik olayın kaynak fonksiyonu ve dönüşüm fazlarının ilişkili dalga 

formları farklı olduğu için bu oldukça zor bir iştir. Eğer birincil (P) dalga formuna özel bir 

dijital filtre (deconvolution filter) uygulanırsa, her olayın birincil fazları standart bir impuls 

haline dönüştürülür. Birincil fazlara uygulanan dekonvolüsyon, eşzamanlı olarak dönüşen 

fazlara da uygulanır ve bunlarda standart bir forma dönüştürülür. Böylece uygun zaman-

öteleme düzeltmesi (appropriate moveout corrections) ile dekonvole edilmiş izler yığılarak 

belirlenebilir. Alıcı fonksiyonu işlemini gerçekleştirmek için iki farklı teknik bağımsız 

olarak geliştirilmiştir (Langston, 1979; Vinnik, 1977). Bu iki yöntemin temel iki farklılığı 

vardır: (1) koordinat sisteminin seçimi ve (2) işlem ortamı. 

Alıcı fonksiyonu işlemi düşey bileşen kullanılarak radyal bileşenin dekonvole 

edilmesi temeline dayanarak geliştirilmiştir. Bu yöntemde alıcı fonksiyonları frekans 

ortamında spektrum bölünmesini kullanarak kaynak eşitlemesi ile hesaplanmaktadır 

(Langston, 1979). Vinnik (1977) tarafından geliştirilen yöntemde Z ve R bileşenlerini 

kullanmak yerine, Z, R ve T bileşenleri L (veya P), Q (veya SV) ve T koordinat sisteminde 

döndürülür. Q bileşeni L bileşeniyle dekonvole edilir ve Q bileşeni alıcı fonksiyonu olarak 
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elde edilir. Bu yöntemde zaman ortamında bir dekonvolüsyon filtresi kullanılmaktadır 

(Vinnik, 1977; Kosarev vd., 1993). Yöntemin anlaşılması için Langston (1979) ile ilişkili 

olarak, zaman ortamı dekonvolüsyon işlemi kısaca tanımlanabilir. Bir sismogram genel 

olarak aşağıdaki gibi tanımlanır, 

 

𝐷(𝑡) = 𝑆(𝑡) ∗ 𝐸(𝑡) ∗ 𝐼(𝑡) + 𝑁(𝑡)                                                                                      (9)  

 

Burada N(t) gürültü, I(t) alet tepki fonksiyonu, S(t) sismik kaynak etkisi ve E(t) 

kabuk ve üst manto yapısının etkisini temsil etmektedir. Yıldız ise konvolüsyon 

operatörüdür. Eğer alet tepkisi üç bileşen için bilinirse, kaynak zaman fonksiyonunun 

katkısı dalga yörüngesi boyunca farklı yapıların etkilerinden giderilebilir. Alıcı fonksiyonu 

analizi için genellikle üç işlem basamağı izlenmektedir: 

1-) P dalgasından P-S dönüşümünü ayırmak için P, SV ve SH bileşenlerini ışın 

koordinat sisteminde döndürmek, 

2-) Kaynak zaman fonksiyonu ve seyahat yörüngesi etkisini gidermek için 

dekonvolüsyon yapmak (Bu dönüşüm yapıldıktan sonra, Ps dönüşüm fazları alıcı 

fonksiyonları olarak ifade edilmektedir), 

3-) Alıcı fonksiyonlarının yığmak.  

 

2.2.2.1. Rotasyon 

 

Bir alıcıdan 30º uzaklıktaki depremler için P-dalgası yer hareketinin düşey 

bileşeninde bulunurken, Ps fazı yer hareketinin yatay bileşenlerinde bulunmaktadır. Geliş 

açısına bakılmaksızın, P (veya L) ve SV (veya Q) dalgaları arasındaki parçacık hareketini 

optimize etmek için alıcı fonksiyonu tekniği L, Q ve T koordinat sistemini kullanmaktadır 

(Şekil 8). Q bileşeni yayılma düzlemindedir ve P bileşenine normaldir. T bileşeni de Q 

bileşenine normaldir. Şekil 8’ de, L ekseni dalga yayılım düzleminde P dalgası parçacık 

hareket yönü ile çakışırken, aslında bu durum gerçekte biraz daha farklıdır. L ve düşey yön 

arasındaki açı i (görünür geliş açısı) kovaryans matrisi ifadesinden bulunabilir (Vinnik vd., 

1983).  
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Şekil 8. P ve Ps fazlarının ışın yörüngeleri. Z ve R bileşenleri 

sırasıyla kaynak ve alıcıyı içeren düşey düzlemdeki 

düşey ve yatay eksenlerdir. L ve Q bileşenleri Z ve R 

bileşenlerinin eksen rotasyonuyla elde edilmektedir. L 

ekseni kaynak ve alıcıyı içeren düşey düzlemdeki P 

dalgası parçacık hareketinin ana yönüyle ilişkilidir. Q 

ekseni aynı düzlemdedir ve Ps fazı en iyi Q bileşeninde 

gözlemlenmektedir (Silveira vd.’ den (2010) 

değiştirilerek alınmıştır). 

2.2.2.2. Dekonvolüsyon 

 

Dekonvolüsyon işlemi için Vinnik (2008) tarafından zaman ortamında 

gerçekleştirilen işlem akışı aşağıdaki gibidir. Gerçek bir P-dalga formunun temsili şu 

şekilde yazılır: 

Sk → sismik dalga formu 

Zk → arzu edilen dalga formu  

Burada k=0,±1, ±2,…, ve arzu edilen dalga formu bir delta (δ, dirac) fonksiyonu 

olarak kabul edilir. k=K değerleri için sıfırdan farklıdır. Zaman ortamı dekonvolüsyonunun 

amacı zaman ortamında bir filtre (li) üretmektir. Gerçek P dalgası formu (Sk) bir li filtresi 

ile filtrelenirse, elde edilen dalga formu aşağıdaki gibidir, 

 

 𝑉𝑘 = ∑ 𝑙𝑖𝑆𝑘−𝑖
𝑛−1
𝑖−0                                                                                                                  (10)  

 𝐿 = ∑ Ɛ𝑘
2                                                                                                                               (11)𝑘  

 Ɛ = 𝑉𝑘 − 𝑍𝑘                                                                                                                           (12)  

 



22 

 

 

Bu filtre, L bileşenindeki (Vk) filtre operatörünün çıkışı ve normalize edilmiş 

genliğin (Zk) impuls benzeri (spike-like) fonksiyonu arasındaki farkın en küçüklenmesiyle 

üretilmektedir. Esasen bu işleme en küçük kareler ters çözüm filtresi (least-squares inverse 

filtering) denir ve optimum Wiener filtresinin özel bir durumudur (Berkhout, 1977). Filtre 

katsayılarının sınır şartları, 

 

 
𝜕𝐿

𝜕𝑙𝑗
= 0, 𝐽 = 0,∓1,∓2, . . .  , 𝑛 − 1 

 
𝜕𝐿

𝜕𝑙𝑗
= 2∑ ∑ (𝑙𝑖𝑆𝑘−𝑖𝑆𝑘−𝑗 − 𝑍𝑘𝑆𝑘−𝑗)                                                                          (13) 𝑛−1

𝑖=0𝑘  

 

Burada P dalgasının otokorelasyonu, Sk, 

 

 𝐶𝑗−𝑖
𝑆 = ∑ 𝑆𝑘−𝑖𝑆𝑘−𝑗𝑘                                                                                                              (14)  

 𝑅𝑗
𝑆𝑍 = ∑ 𝑍𝑘𝑆𝑘−𝑗𝑘                                                                                                                  (15) 

 

 𝑅𝑗
𝑆𝑍 P dalgası (Sk) ve istenen 𝛿 fonksiyonunun (Zk) çapraz ilişkisidir. Filtre li ' yi 

elde etmek için denklemler matris formunda yazılabilir:   

 [𝐶𝑆][𝐿] =  [𝑅𝑆𝑍]                                                                                                                  (16)  

 

Burada [Cs] 𝐶𝑗−1
𝑆  elemanlarının matrisi, [L] ve [Rsz] li ve Rj elemanlarının kolon 

vektörleridir. Gerçek bir P dalga formunun sinyal a ve gürültü b‘ den oluştuğu varsayılırsa: 

 

 𝑆𝑘 = 𝛼𝑘 + 𝑏𝑘                                                                                                                         (17) 

 

Sinyal ve gürültünün birbiriyle olan ilişkisine göre, matris [Cs] aşağıdaki gibi 

yazılabilir,  

 

 [𝐶𝑆] =

[
 
 
 

𝑐0
𝑎 + 𝑐0

𝑏 𝑐1
𝑎 + 𝑐1

𝑏 ⋯ 𝑐𝑛−1
𝑎 + 𝑐𝑛−1

𝑏

𝑐1
𝑎 + 𝑐1

𝑏 𝑐0
𝑎 + 𝑐0

𝑏 ⋯ 𝑐𝑛−2
𝑎 + 𝑐𝑛−2

𝑏

⋮ ⋮ ⋯ ⋮
𝑐𝑛−1

𝑎 + 𝑐𝑛−1
𝑏 𝑐𝑛−2

𝑎 + 𝑐𝑛−2
𝑏 ⋯ 𝑐0

𝑎 + 𝑐0
𝑏 ]

 
 
 

                                          (18)  
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Eşitlik 18’ in elemanları sinyal a ve gürültü b’ nin otokorelasyonudur. Gürültünün 

beyazlanmış olduğu varsayılır (köşegen dışındaki tüm öğeler sıfıra eşittir). Gürültünün 

varlığı c0(1+𝜆) formunda köşegen elemanlarını temsil etmek suretiyle düşünülür. Bu değer 

keyfi olarak seçilir. Dekonvolüsyon filtresi P-dalgası formuna uygulanır ve onu standart 

impulsa (spike) dönüştürür (Şekil 9). P fazına uygulanan dekonvolüsyon anlık olarak 

ikincil fazlara da (yansıyan ve dönüşen) uygulanır ve bunlar standart bir forma 

dönüştürülür. Bu durumda uygun zaman öteleme düzeltmesi ile dekonvole edilmiş izlerin 

yığılmasıyla bu fazlar belirlenebilir. L bileşeni ile dekonvole edilen Q bileşeni alıcı 

fonksiyonu olarak adlandırılır. 

 

 

 

 

Şekil 9. Sentetik sismogramlar için zaman ortamı dekonvolüsyon 

işlemi sonucu. Dekonvolüsyon uygulandıktan sonra, L 

bileşeni impuls fonksiyonudur ve P ve SV enerjisini 

barındıran Q bileşeni ise alıcı fonksiyonudur (Morais’ den 

(2012) değiştirilerek alınmıştır). 

 

2.2.2.3. Uygun Zaman Öteleme Düzeltmesiyle P-Alıcı Fonksiyonlarının 

Yığılması 

 

Teoriye göre, Q bileşeni (Alıcı Fonksiyonu) kabuk tabanındaki dönüşen fazlardan ve 

muhtemelen daha derin derinliklerden gelen dönüşümlerden kaynaklanan ikincil fazlardan 

oluşmaktadır. Kabuksal SV dönüşümünün genliği P' nin yaklaşık %10' u kadar iken, 

sonraki fazların genlikleri ise %5' inden fazla değildir (Vinnik, 1977). Zayıf dönüşen 

fazları belirlemek için son yıllarda gecikme ve toplam (delay-and-sum technique) tekniği 

kullanılmaktadır (Vinnik, 1977; Kind ve Vinnik, 1988). Doğrudan P dalgasıyla ilişkili Ps 
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dönüşüm fazının gecikme zamanı küresel koordinatlarda aşağıdaki gibi hesaplanabilir 

(Kind ve Vinnik, 1988): 

 

 𝑡𝑃𝑠 = ∫ (√𝑉𝑠
−2 − 𝑝2𝑟−2 − √𝑉𝑝

−2 − 𝑝2𝑟−2)𝑑𝑟                                                           (19)
𝑟0

𝑟𝑑
 

 

Burada r süreksizliğin radyal mesafesidir, rd dönüşüm derinliğinin lokasyonudur ve 

r0 ise yerkürenin yarıçapıdır. Vp ve Vs P- ve S-dalgası hızlarıdır ve p P dalgasının ışın 

parametresidir. Eşitlik (19)’ a göre, ışın parametresi P ve Ps için aynıdır ancak aslında 

gerçek değerleri farklıdır (Kind ve Vinnik, 1988). Doğrudan gelen P-dalgasıyla ilişkili 

olarak dönüşen fazların seyahat zamanlarındaki fark, artan ışın parametresi veya episantr 

uzaklığının azalmasıyla ile artmaktadır. Bu, gecikmenin hem uzaklığa, hem de dönüşüm 

derinliğine bağlı olduğu anlamına gelmektedir. Şekil 10’ da gösterildiği gibi, sığ 

süreksizliklerde bağımlılık zayıftır. Fakat derin süreksizlikler için Ps fazının seyahat 

zamanı gecikmesindeki fark büyüktür. Örneğin 640 km derinliği dikkate alındığında, 40° 

ve 90° arasındaki episantr uzaklığı için seyahat zamanı gecikmesi birkaç saniyedir.  

 

 

 

 

Şekil 10. Episantr uzaklığı ve süreksizlik derinliğinin fonksiyonu 

olarak P-dalgasının Ps fazı ile ilişkili gecikme zamanı 

(Kind ve Vinnik’ den (1998) değiştirilerek alınmıştır). 



25 

 

 

Zayıf dönüşüm fazlarını belirlemek için her bir alıcı fonksiyonu (Q bileşeni) uygun 

zaman öteleme düzeltmesiyle yığılır. Toplam, gecikme zamanıyla ilişkili Q bileşenlerinden 

elde edilir. Gecikme aşağıdaki gibi hesaplanır (Kind ve Vinnik, 1988), 

 

 𝛿𝑡𝑖 = 𝑡𝑃𝑠
𝑖 (ℎ) − 𝑡𝑃𝑠

0 (ℎ)                                                                                                         (20) 

 

Burada 𝑡𝑃𝑠
𝑖 (h) i.olayın P-dalgasının ışın parametresi ve 𝑡𝑃𝑠

𝑂 (h) 6.4 s/º (ya da 67º 

episantr uzaklığı) değerine eşit olan p referans ışın parametresi değeri için hesaplanır. 

Yığma işlemi bir dizi deneme dönüşüm derinliği için gerçekleştirilir. Dönüşümlerin 

derinliği Ps fazının varış zamanından doğru bir şekilde bulunabilir ya da deneme derinliği 

olarak kabaca belirlenebilir. Her iki durumda da Ps fazı olarak sismik fazın varışı elde 

edilir. Morais (2012) IASP91 modeli için yansıma yöntemiyle (Fuchs ve Mueller, 1971) 

sentetik sismogramları hesaplamıştır. Sentetik P-Alıcı Fonksiyonları için episantr 

uzaklığını 35º-90º ve geri-azimutu 90º olarak kullanmıştır. Şekil 11’ e göre, Moho 

süreksizliğinden gelen ilk faz ~3.5 sn’ dir. 410 km ve 660 km süreksizliğinden gelen diğer 

iki faz ise sırasıyla 44.0 sn ve 67.9 sn’ de varmıştır. PRF' lerdeki pozitif genlikler derinlikle 

hızın arttığını ve negatif genlikler ise derinlikle hızın azaldığını göstermektedir. 

 

 

 

 

Şekil 11. IASP91 hız modeli (Kennett ve Engdahl, 1991) için 

sentetik P-alıcı fonksiyonlarının yığılması: PRF' ler 35º-

90º arasındaki episantr uzaklığı ve 90º' lik bir geri-azimut 

için yansıma yöntemi (Fuchs ve Mueller, 1971) 

kullanılarak hesaplanmıştır. IASP91 süreksizlikleri açıkça 

görülmektedir; Moho (Pms), 410 km (P410s) ve 660 km 

(P660s) (Morais’ den (2012) değiştirilerek alınmıştır). 
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2.3. S-Alıcı Fonksiyonları  

 

P-Alıcı Fonksiyonlarının temel problemlerinden birtanesi derin süreksizliklerdeki 

dönüşmüş fazları ve sığ süreksizliklerdeki yansıma ya da saçılmış fazları birbirinden 

ayıramamasıdır. Dönüşmüş ve yansımış fazların aynı zaman aralığında varması nedeniyle, 

bu fazlar farklı görünür hızlara sahiptir. Fakat bu fark kabuk ve üst mantodaki 

süreksizliklerden dönüşen fazlar için çok küçüktür. Bu sorunun üstesinden gelmek için S-

Alıcı Fonksiyonu yöntemi son yıllarda ortaya çıkmıştır. Bu yöntem S’ den P’ ye (Sp) 

dönüşmüş sismik fazları kullanmaktadır (Farra ve Vinnik, 2000). S-Alıcı Fonksiyonu 

yönteminde, derin süreksizliklerden gelen Sp fazı sığ süreksizliklerden gelen yansıma 

fazlarından çok daha erken ulaşır (Kiselev vd., 2008). SRF yönteminin en dikkat çeken 

özelliklerinden bir tanesi üst mantodaki düşük hız tabakasını ortaya çıkarmasıdır (Vinnik 

vd., 2010).  

2.3.1. Sp Dönüşüm Fazları 

 

SV' den P' ye (Sp) dönüşen fazın terkediş açısı (angle of emergence, i2) genellikle SV 

dalgasının geliş açısından (j1) daha büyüktür (Şekil 12). Bunun anlamı belli episantr 

uzaklıkları için ışın geometrisine bağlı olarak kritik geliş açısından dolayı Sp dönüşümü 

olmamasıdır. 

 

 

 

Şekil 12. Bir süreksizlik üzerindeki SV dalgası için yansımalar ve 

kırılmalar (Morais’ den (2012) değiştirilerek 

alınmıştır). 
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Şekil 13’ de Moho süreksizliği, Litosfer-Astenosfer sınırı (LAB), 410 km ve 660 km 

süreksizlikleri için Sp dönüşüm fazlarının olası ışın yolları gösterilmektedir. Moho 

süreksizliğindeki Sp dönüşüm fazı tüm episantr uzaklıkları için görülebilen tek fazdır. 

LAB, 410 km ve 660 km süreksizliklerindeki dönüşmüş Sp fazları sırasıyla 60º, 80º ve 90º' 

den daha büyük episantr uzaklıklarında gözlemlenmektedir. Üst manto süreksizliklerinde 

(400 km' den daha az derinlikte) Sp fazı sadece episantr uzaklıklarının belli aralıklarında 

ideal olarak 65º ile 90º arasındaki episantr uzaklıklarında görmek mümkündür. Bununla 

birlikte, bazen faz dönüşümüne bağlı olarak alt limiti 60º' ye düşürmek mümkündür (Yuan 

vd., 2006). 75º’ nin ötesinde, diğer fazların Sp fazıyla üst üste gelebileceği 

unutulmamalıdır. Örneğin, 80º ile 85º arasında S, SKS, SKKS ve ScS fazlarının hepsi 

benzer zamanlarda ulaşır. SKS fazı 85º’ den daha büyük uzaklıklar için direkt S fazından 

daha önce gelir ve 90º’ den daha büyük episantr uzaklıkları için difraksiyona uğrar. Direkt 

S fazının karmaşıklığını önlemek için üst uzaklık sınırının 90º alınması kaçınılmazdır. 

 

 

 

 

Şekil 13. Moho, LAB, 410 km ve 660 km süreksizlikleri için Sp dönüşüm 

fazlarının ışın yörüngesi (Yuan vd.’ den (2006) değiştirilerek 

alınmıştır). 
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P-SV dönüşümünde görüldüğü gibi, SV-P dönüşümünün genlikleri arayüzeydeki 

iletim katsayılarına bağlıdır. Katı-katı bir ara yüzeydeki düzlemsel bir S dalgası için SV' 

den P' ye iletim katsayısı aşağıdaki gibidir,  

 

 𝑇𝑆𝑃 = −[2𝜌1𝜂𝛽1𝐺𝑝(𝛽1/𝛼2)]/𝐷                                                                                        (21) 

 

Burada 𝜌 yoğunluk, 𝛽 ve 𝛼 S- ve P-dalgası hızları, p ve Ƞ, yatay ve düşey 

yavaşlıktır. G ve D eşitlik (5)-(8)’ de verilmektedir. Dönüşüm katsayıları Şekil 14' de daha 

iyi anlaşılabilir. Moho, LAB, 410 ve 660 km süreksizlikleri için bunu görmek mümkündür. 

Dönüşüm katsayısının mutlak değeri azalan episantr mesafeleri için artmaktadır. Katsayısı 

pozitif olan LAB' ın haricinde SV' den P' ye tüm iletim katsayıları negatiftir. S-dalgaları 

genellikle SKS-dalgalarına göre daha büyük dönüşüm katsayılarına ve yavaşlığa sahiptir 

(Şekil 14). Bu nedenle S veya SKS-dalgasının net bir şekilde belirlenmesi SRF tekniğinde 

oldukça önemlidir. 

 

 

 

 

Şekil 14. IASP91 hız modeli için Moho, LAB, 410 ve 660 km 

süreksizlikleri için Sp dönüşümleri iletim katsayıları. 

Yavaşlık ve episantr uzaklığı ile ilişkili yatay eksenler 

doğrudan S ve SKS dalgaları içindir. Gölgeli bölgeler, S ve 

SKS için yavaşlık ve episantr uzaklığı aralığını temsil 

etmektedir (Yuan vd.’ den (2006) değiştirilerek alınmıştır). 
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2.3.2.  S-Alıcı Fonksiyonu Tekniği 

 

S-Alıcı Fonksiyonu yöntemi için Farra ve Vinnik (2000) tarafından geliştirilen teknik 

dikkate alınmıştır. SRF tekniğinin temel işlem akışı PRF için kullanılan işlem akışı ile 

aynıdır. 

2.3.2.1. Rotasyon 

S-Alıcı Fonksiyonları genellikle 65º-90º episantr uzaklığına sahip telesismik 

olaylardan elde edilmektedir. Farra ve Vinnik (2000) tarafından geliştirilen S-Alıcı 

Fonksiyonu tekniği P, SV ve SH enerjisini daha iyi izole etmek için sismogram ayrımının 

SV (veya Q), P (veya L), T ve M bileşenlerinin döndürülmesini içermektedir (Şekil 15). 

 

 

 

 

Şekil 15. (Solda) S ve Sp fazlarının ve ilgili eksenlerin ışın yörüngeleri: L ve Q 

bileşenleri Z ve R bileşenlerinin eksen rotasyonuyla elde edilir. L 

ekseni kaynak ve alıcıyı içeren düşey düzlemdeki S-dalgası parçacık 

hareketinin ana yönüne karşılık gelir. Q ekseni aynı düzlemdedir. Sp 

fazı en iyi L bileşeninde görülür. (Sağda) S-dalgası polarizasyon 

eksenleri; T ekseni dalga yayılım düzlemine diktir. M ekseni, S-

dalgası parçacık hareketi yönüne karşılık gelmektedir (Silveira vd.’ 

den (2010) değiştirilerek alınmıştır). 

 

Burada Q ve L bileşenleri PRF' den farklıdır. SV (veya Q) ekseni dalga yayılım 

düzlemindeki temel S parçacık hareketi yönüyle ilişkilidir. P (veya L) ekseni aynı 

düzlemdeki SV (veya Q) eksenine normaldir. S-dalgası L bileşeninde kaydedilmediğinden, 

L bileşeni Sp fazını saptamak için en uygun bileşendir. T bileşeni dalga yayılımına diktir 
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ve M bileşeni SV (veya Q) ve T bileşenlerini içeren düzlemdeki temel S parçacık hareketi 

bileşenidir. Q (veya SV) ve M eksenleri arasındaki açı isv kovaryans matrisinden 

belirlenebilir ve depremin odak mekanizması tarafından kontrol edilir.  

 S parçacık hareketinin temel yönü M (veya Smax) aynı düzlemdeki O (veya Smin) 

yönündedir. S-dalgası bir noktada kayma dislokasyonu tarafından üretilir ve O(t)=0' dan 

daha büyük yanal homojen bir izotropik ortamda yayılır. Gerçek yeriçinde, O(t) sismik 

kaynak karmaşıklığını, kaynak ve alıcı bölgesindeki anizotropiyi ve yanal heterojenliğin 

etkilerini içerir (Farra ve Vinnik, 2000). Yukarıdaki bölümlerde görüldüğü gibi, S-dalgası 

iki veya daha fazla polarize olmuş fazdan oluşabilir ve bu O(t)' ye katkıda bulunabilir. 

Dekonvolüsyon farklı deprem kayıtları arasındaki bu etkileri giderir. M bileşeniyle yapılan 

dekonvolüsyon işlemi sismik olayların P bileşenlerini eşitlemektedir. 

2.3.2.2. Dekonvolüsyon 

 

Anizotropik bir ortam için frekans ortamında Farra ve Vinnik’ e (2000) göre, P, SV 

ve T' nin spektrumları aşağıdaki gibi yazılır: 

 

 [

𝑃(𝜔)

𝑆𝑉(𝜔)

𝑇(𝜔)
] = 𝑭(𝝎) [

𝑆𝑉0(𝜔)

𝑆𝐻0(𝜔)
]                                                                                              (22) 

 

Burada SV0(w) ve SH0(w) yığılmış düzlem tabakalarının altındaki izotropik homojen 

yarı-sonsuz bir ortamdan gelen düzlem S-dalgasının bileşenleridir. F(w) matrisi transfer 

fonksiyonunu içerir ve aşağıdaki gibi ifade edilir: 

 

 𝑭(𝝎) = [

𝑃𝑆𝑉(𝜔) 𝑃𝑆𝐻(𝜔)

𝑆𝑉𝑆𝑉(𝜔) 𝑆𝑉𝑆𝐻(𝜔)

𝑇𝑆𝑉(𝜔) 𝑇𝑆𝐻(𝜔)
]                                                                                        (23)  

 

Sistem (22)’ deki ilk denklem aşağıdaki gibi yazılabilir: 

 

 𝑃(𝜔) = 𝑃𝑆𝑉(𝜔)𝑆𝑉0(𝜔) + 𝑃𝑆𝐻(𝜔)𝑆𝐻0(𝜔)                                                                     (24) 

Sistem (22)’ deki diğer iki eşitlikten SV0 ve SH0 eşitlik (24)’ ü kullanarak aşağıdaki 

gibi ifade edilir, 
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 [
𝑆𝑉0(𝜔)

𝑆𝐻0(𝜔)
] =

1

𝑆𝑉𝑆𝑉(𝜔)𝑇𝑆𝐻(𝜔)−𝑇𝑆𝑉(𝜔)𝑆𝑉𝑆𝐻(𝜔)
× [

𝑇𝑆𝐻(𝜔) −𝑆𝑉𝑆𝐻(𝜔)

−𝑇𝑆𝑉(𝜔) 𝑆𝑉𝑆𝑉(𝜔)
] [

𝑆𝑉(𝜔)

𝑇(𝜔)
]    (25) 

 

İzotropik bir ortamda SVSH(w), TSV(w) ve PSH(w) transfer fonksiyonları sıfırdır. 

Böylece zayıf anizotropik bir ortamda P, SV ve T bileşeninin spektrumları şu şekilde 

yazılabilir: 

 

 𝑃(𝜔) = 𝑃𝑅(𝜔)𝑆𝑉(𝜔) + 𝑃𝑇(𝜔)𝑇(𝜔)                                                                              (26) 

 

PR ve PT' nin birinci dereceden yaklaşımları aşağıdaki gibidir: 

 

 𝑃𝑅(𝜔) =
𝑃𝑆𝑉(𝜔)

𝑆𝑉𝑆𝑉(𝜔)
,  𝑃𝑇(𝜔) =

𝑃𝑆𝐻(𝜔)

𝑇𝑆𝐻(𝜔)
−

𝑃𝑆𝑉(𝜔)𝑆𝑉𝑆𝐻(𝜔)

𝑆𝑉𝑆𝑉(𝜔)𝑇𝑆𝐻(𝜔)
                                           (27) 

 

SV(w) ve T(w) bileşenleri M(w) ve O(w) ile ilişkilidir: 

 

 [
𝑆𝑉(𝜔)

𝑇(𝜔)
] = 𝑀(𝜔) [

− cos(𝜙 − 𝜃)

− sin(𝜙 − 𝜃)
] + 𝑂(𝜔) [

sin(𝜙 − 𝜃)

− cos(𝜙 − 𝜃)
]                                    (28)  

 

Burada 𝜃 M yönünün azimutu ve Φ sismik olayın geri-azimutudur. O(w)' nun M(w)' 

den çok daha küçük olduğu ve denklemler (26), (27) ve (28)' i kullandığı varsayılırsa, 

P(w)' den M(w)' nin dekonvolüsyonu birinci dereceden bir yaklaşım olarak yazılabilir, 

 

 
𝑃(𝜔)

𝑀(𝜔)
= −𝑃𝐶(𝜔) cos(𝜙 − 𝜃) − 𝑃𝑠(𝜔) sin(𝜙 − 𝜃)                                                       (29)  

 𝑃𝐶(𝜔) = 𝑃𝑅(𝜔),             𝑃𝑆(𝜔) = 𝑃𝑇(𝜔) − 𝑃𝑅(𝜔)
𝑂(𝜔)

𝑀(𝜔)
                                              (30) 

 

Pratikte frekans ortamı dekonvolüsyonunun istikrarsızlığından dolayı, 

dekonvolüsyon işlemi zaman ortamında gerçekleştirilir (Berkhout, 1977). Dekonvolüsyon 

işlemi PRF' ler için gerçekleştirilen dekonvolüsyon işlemi ile aynıdır. SRF' lerde P (veya 

L) bileşeninden Sp fazının katkısını kurtarmak ve normalize etmek için dekonvolüsyon 

filtresi M bileşeni kullanılarak üretilir. İmpuls dekonvolüsyonu (Spiking dekonvolution) 

zaman ortamında her kaydın M bileşenini bir impulsa dönüştürür. P bileşenindeki benzer 

sinyaller dekonvolüsyon işlemi ile de standart bir forma dönüştürülür. Dekonvolüsyon 
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işleminden sonra, elde edilen L (veya P) bileşeni alıcı fonksiyonu olarak adlandırılır. 

Morais (2012), IASP91 hız modeli için yansıma yöntemiyle (Fuchs ve Muller, 1971) 

sentetik sismogramları elde etmiştir. Alıcı fonksiyonu analizi için episantr uzaklığını 68º 

ile 88º arasında ve geri-azimutu 90º olarak kullanmıştır. Yapılan dekonvolüsyon işlemi 

Şekil 16' da gösterilmektedir. 

 

 

 

 

Şekil 16. SRF dekonvolüsyon işlemi. Dekonvolüsyon işleminden sonra M 

bileşeni impuls benzeri bir yapı kazanmıştır ve P (L) bileşeni alıcı 

fonksiyonu olarak adlandırılmaktadır (Morais’ den (2002) 

değiştirilerek alınmıştır). 

2.3.2.3. Uygun Zaman Öteleme Düzeltmesiyle S-Alıcı Fonksiyonlarının 

Yığılması 

Sinyal/Gürültü oranını iyileştirmek için bir dizi sismik olayın dekonvole edilmiş L 

(veya P) bileşeni ağırlıklandırma ile yığılmalıdır. Ağırlıklandırma M ve Q eksenleri 

arasındaki açıya ve her bir L bileşenindeki gürültü genliğine bağlıdır. İşlem yığmadaki 

rastgele gürültünün (𝜎) RMS genliklerinin değerlendirilmesini içermektedir (Vinnik ve 

Farra, 2007). Dekonvole edilmiş P bileşenlerinin optimum yaklaşımını sağlayan Pc(t) ve 

Ps(t) gözlemlenen ve tahmin edilen P bileşenleri arasındaki hata (misfit) fonksiyonu E' yi 

en küçüğe indirgeyerek elde edilir (Farra and Vinnik, 2000), 

 

 𝐸(𝑃𝐶(𝑡), 𝑃𝑆(𝑡)) = ∑ 𝑊𝑖
2⌈𝑃𝑖(𝑡) − 𝑃𝑐(𝑡) cos ∆𝜃𝑖 − 𝑃𝑠(𝑡) sin ∆𝜃𝑖⌉

2                       (31)𝑁
𝑖=1  
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Burada N olay sayısıdır, Pi(t) i.olayın dekonvole edilmiş P bileşenidir, ∆𝜃𝑖 = 𝛷 +

𝜋 − 𝜃𝑖 i.olayın geri azimutu ve 𝑀𝑖 azimutu arasındaki farktır. 𝑊𝑖
2 = 1/𝜎𝑖

2 ve 𝜎𝑖
2 i.olayın 

gürültü varyansıdır. Genellikle en az dört kat 𝜎 genlikli varışlar sinyal olarak yorumlanır. 

SV bileşeninden dekonvole edilmiş PSV bileşeniyle ilişkili olarak Pc varsayımı 

kullanılmaktadır. 

Sp fazının derin bir süreksizlikteki görünür hızı direkt varan bir fazdan farklı olabilir. 

Derin süreksizliklerden S ve Sp fazı arasındaki yavaşlık farkını hesaba katmak için her bir 

S-Alıcı Fonksiyonu uygun zaman öteleme düzeltmesi ile yığılmalıdır. Düzeltmenin 

hesaplanması hız modeline, süreksizliğin varsayılan derinliğine ve yavaşlığa ihtiyaç 

duymaktadır. Daha önce gösterildiği gibi, S410p fazı (410 km süreksizliğindeki S-P 

dönüşen fazı) yalnızca ~80º' den daha uzak episantr mesafelerinde görülür. Bununla 

birlikte, Şekil 17’ de gösterildiği gibi, yansıma yöntemi (Fuchs ve Mueller, 1971) ile 

hesaplanan belirli frekanslara sahip sentetiklerde daha kısa uzaklıklarda S410p sinyali 

gözlenebilir (Vinnik vd., 2010).  

 

 

 

Şekil 17. IASP91 modeli için sentetik L bileşenleri gösterilmektedir (Vinnik 

vd.’ den (2010) değiştirilerek alınmıştır). 

 

S410p fazı gözlemlerinin ~80°' den daha kısa mesafeler için genellikle yapılmış 

olması nedeniyle, zaman öteleme düzeltmesini basitleştirmek için eğimli yığma (slant 

stack) uygulanabilir (Vinnik vd., 2010). S-dalgası yavaşlığıyla ilişkili olarak zaman 
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öteleme düzeltmesi, diferansiyel yavaşlıktan ve referans uzaklıkla diferansiyel uzaklıktan 

elde edilir; 

 

 𝛿𝑡 = (∆ − ∆)𝛿𝑢                                                                                                                   (32)  

 

Burada ∆ olayın episantr uzaklığı, ∆̅ referans uzaklık (diferansiyel uzaklık) ve 𝛿𝑢 S 

ve Sp fazları arasındaki yavaşlık farkıdır. Pratik olarak, 12.3 sn deg-1‘ den 9.2 sn deg-1‘ e 

kadar olan S-dalgası yavaşlığına ve yaklaşık 10 sn' lik periyoda karşılık gelen 65º ve 90º 

arasındaki episantr uzaklıkları için düzeltmenin güvenilirliği yeterlidir (Vinnik vd., 2009). 

Yığma 0-1.2 sn deg-1 arasında değişen diferansiyel yavaşlıklar için genel olarak 

hesaplanmaktadır. IASP91 hız modeli için S410p' nin teorik diferansiyel yavaşlık değeri 

yaklaşık olarak 0.6 sn deg-1’ dir. Eğimli bir sınır ya da başka bir yanal heterojenite varolur 

ise, bu değer değişebilir (Vinnik ve Farra, 2007). Sp varış zamanı Sp ve S varışları 

arasındaki farktır. Sinyal dönüşümü için negatif polarite pozitif süreksizliğe (süreksizliğin 

daha derin tarafında yüksek S-dalgası hızı) karşılık gelmektedir. Diğer bir ifadeyle, 

genliklerin sinyal dönüşümü P-Alıcı Fonksiyonu yönteminin tersidir. Şekil 18, Moho ve 

410 km süreksizliklerinden Sp fazlarının IASP91 modeli için sentetik eğimli yığmasını 

göstermektedir.  

 

 

 

Şekil 18. IASP91 modeli için sentetik eğimli yığma sonucu (Morais’ den 

(2002) değiştirilerek alınmıştır). 
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SRF tekniği 65° ve 90° arasındaki episantr uzaklıları için oldukça verimlidir. 75° ile 

90° arasındaki uzaklıklarda SKS fazı S-dalga treninin ~30 sn’ lik kısmı içinde ulaşır ve 

yaklaşık 83°' de aynı zamanda varır. 100 km' den daha küçük derinliklerdeki 

süreksizliklerden gelen Sp ve SKS fazları zaman içinde göz ardı edilebilir. Ancak daha 

büyük derinliklerdeki fark daha önemli hale gelmektedir. 410 km süreksizliği küreseldir ve 

bu süreksizlikten dönüşen fazlar büyük tanısal değere sahiptir. Sayısal simülasyonlar S-

Alıcı Fonksiyonlarındaki S ve SKS dalgaları arasındaki olası üç etkileşimi ortaya 

çıkarmaktadır: (1) Kullanılan dalga trenindeki SKS' nin katkısı S' ye göre küçüktür; (2) S' 

nin SKS' ye göre katkısı küçüktür ve (3) S ve SKS' in katkıları benzerdir. İlk durumda, 

belirlenecek sinyal S410p, ikinci durumda ise bu faz SKS410p' dir. Üçüncü durumda, 

dekonvolüsyon için kullanılan dalga formu S ve SKS' den kuvvetle farklı olduğu için 

hiçbir sinyal belirlenemez. 

2.4. Benzetilmiş Tavlama Yöntemi ile P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarının Birleşik 

Ters Çözümü  

 

Benzetilmiş Tavlama yöntemi termal gerilmenin ortaya çıkmasına kadar katının 

ısıtılması ve sonra anlık sıcaklıktan itibaren yavaşça soğumasına karşılık gelmektedir. 

Kullanılan ters çözüm yöntemi birkaç çalışmada detaylı şekilde tanımlanmıştır (Vinnik vd., 

2004, 2007; Kiselev vd., 2008). Yöntemin temel varsayımı PRF ve SRF' leri ve telesismik 

P ve S seyahat zamanı rezidüellerini birlikte ters çözüm işlemine sokmaktır. İstasyon 

civarındaki yer içinin yanal yönlü homojen, izotropik ve elastik özellikte olduğu 

varsayılmaktadır (Kosarev vd., 2013). PRF ve SRF' ler yanal çözünürlük açısından 

karşılaştırılabilir. Ancak farklı derinliklerdeki radyal çözünürlük bakımından farklıdırlar. 

Bunların birleşik ters çözümü çok çözümlülüğü (non-uniqueness) azaltmaktadır (Vinnik 

vd., 2004). P-dalgasının S-dalgasına dönüştüğü ve S-dalgasının P-dalgasına dönüştüğü bir 

arayüzey dönüşüm noktası (piercing point) olarak adlandırılmaktadır. Ps veya Sp dönüşüm 

noktası (piercing point) gelen dalganın geliş açısının bir fonksiyonudur ve episantr 

uzaklığına, yayılım yörüngesi boyuncaki hız yapısına ve arayüzey derinliğine bağlıdır. 

Dönüşüm derinliği ~350 km' den az ve dalga periyotları ~10.0 sn civarında ise bu etki 

önemsiz olmaktadır (Silveira vd., 2010). 

Birleşik ters çözüm işlemini gerçekleştirmek için yığılmış PRF’ lerin 0 km’ deki ve 

yığılmış SRF’ lerin 0.0 s/º’ deki izleri kullanılmaktadır. PRF ve SRF' lerin zaman pencere 

aralıkları birkaç on saniye civarındadır (Şekil 19). Alıcı fonksiyonları genellikle PRF' lerde 
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-5 sn ve +35 sn ve SRF' lerde -45 sn ve +5 sn zaman aralıklarında analiz edilir ve ilişkili 

süreksizlikler kabuk ve üst mantodur. PRF' lerde bu zaman aralığında kabuktaki dönüşen 

ve yansıyan fazlar hakim durumdadır. SRF' lerde bu aralıktaki en büyük genlikli sinyal 

kabuk-manto geçişinden gelen Sp dönüşüm fazıdır (Morais vd., 2015).  

Sentetik alıcı fonksiyonlarını hesaplamak için bir model tanımlamak gereklidir. 

Model; P- ve S-dalgası hızları (Vp ve Vs), yoğunluk (ρ) ve her düzlem tabakası için 

kalınlık parametrelerinden oluşmaktadır. Yoğunluk alıcı fonksiyonundan elde 

edilememektedir. Bu nedenle Birch Yasası' na (Berteussen, 1977) göre P hızlarından (Vp) 

türetilir: 

 

 𝜌 = 0.32𝑉𝑝 + 0.77   [𝑔/𝑐𝑚3]                                                                                            (33) 

 

P- ve S-Alıcı Fonksiyonları için sentetik Q ve L bileşenleri aşağıdaki gibi hesaplanır: 

 

 

 𝑄𝑃,𝑠𝑦𝑛(𝑡,𝒎, 𝑐𝑝) =
1

2𝜋
∫

𝐻𝑃,𝑄(𝜔,𝒎,𝑐𝑝)

𝐻𝑃,𝐿(𝜔,𝒎,𝑐𝑝)
𝐿𝑝,𝑜𝑏𝑠(𝜔)𝑒𝑥𝑝(𝑖𝜔𝑡)𝑑𝜔

∞

−∞
     

 𝐿𝑆𝑉,𝑠𝑦𝑛(𝑡,𝒎, 𝑐𝑆𝑉) =
1

2𝜋
∫

𝐻𝑆𝑉,𝐿(𝜔,𝒎,𝑐𝑆𝑉)

𝐻𝑆𝑉,𝑄(𝜔,𝒎,𝑐𝑆𝑉)

∞

−∞
𝑄𝑆𝑉,𝑜𝑏𝑠(𝜔)𝑒𝑥𝑝(𝑖𝜔𝑡)𝑑𝜔                          (34)  

 

 

 

 

Şekil 19. Solda PRF' lerin yığılmış Q bileşeni ve sağda SRF' lerin yığılmış L bileşeni 

(Morais’ den (2002) değiştirilerek alınmıştır). 

 

Burada t zaman, 𝜔 açısal frekans, m model parametre vektörü ve cp ve csv sırasıyla 

PRF ve SRF için görünür hızlardır. İndisler 'obs' ve 'syn' sırasıyla gerçek alıcı fonksiyonları 

ve bunların sentetiklerine karşılık gelmektedir. H yığılmış düzlem dalgaları için teorik 
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transfer fonksiyonudur. Teorik transfer fonksiyonları, düzlem dalgalar ve düzlem tabakalar 

için Thomson-Haskell matris formalizmi (Haskell, 1962) kullanılarak hesaplanır. Küresel 

bir yer kabuğuna bu işlemi uygulamak için yerküre düzleştirme dönüşümü (Earth 

flattening transformation) kullanılır (Biswas, 1972). Modeli test etmek için sentetik SV 

bileşeni yığılmış alıcı fonksiyonları ile karşılaştırılır.  

ip ve iSV açıları her bir alıcı fonksiyonu için belirlenir. Ancak yığma nedeniyle bu 

bilgi kaybolur. Bu nedenle ters çözümde bu açılar bilinmeyen parametre (m) olarak kabul 

edilir ve ilgili ortalama değerler civarında birkaç derece aralığında değişmesine izin verilir. 

Düzlem dalga varsayımı tüm fazların görünür hızlarının benzer olduğunu gösterir. 

Dolayısıyla görünür hızlar cp ve cSV gerçek PRF ve SRF’ lerden elde edilir ve ortalama 

değerlerde sabitlenir. Birleşik ters çözüm Vs, Vp parametrelerini ve tabaka kalınlıklarını 

çözer.  

Ters çözüm işlemi yığılmış SRF (L bileşeni) ve yığılmış PRF (Q bileşeni) için Ep(m) 

ve Es(m) hata fonksiyonlarını minimize etmek için anlık olarak model uzayı 

parametrelerini elde etmeye çalışır. Hata gözlemlenen ve sentetik fonksiyonlar arasındaki 

RMS farkı olarak tanımlanır. Model uzayındaki her hareket (move) rastgele seçilmiş bir m 

vektörünün perturbasyonundan oluşur. Perturbasyon rastgele bir sayı ile orantılıdır ve 

rastgele sayı -1 ile +1 arasında eşit olarak seçilir ve önceki sınırlar arasındaki uzunluk ile 

çarpılır (Vinnik vd., 2007a). Kural olarak, hata fonksiyonunun ardışık değerleri arasındaki 

korelasyonu garanti etmek için orantı değeri (0.1) küçük olmalıdır (Tarantola, 2005).  

Optimum modeller için arama, iki hata fonksiyonu için basamaklı olarak (Mosegaard 

ve Tarantola, 1995) kullanılan Benzetilmiş Tavlama yöntemine (Simulated Annealing 

Method) (Mosegaard ve Vestergaard, 1991) benzer interaktif bir algoritma kullanılarak 

gerçekleştirilir. Bu istatistiksel yöntemde hata fonksiyonları bir takım hareket (move) 

uygulayarak ve Metropolis kurallarına göre hareketleri kabul ve reddetmek suretiyle en aza 

indirilir (Metropolis vd., 1953): 

 

 Eğer 𝐸𝑖(𝑚𝑎) ≤ 𝐸𝑖(𝑚𝑐) ise hareket kabul edilir, 

 Eğer  𝐸𝑖(𝑚𝑎) > 𝐸𝑖(𝑚𝑐) ise ihtimalli hareket kabul edilir, 

 𝑃𝑘𝑎𝑏𝑢𝑙 = 𝑒𝑥𝑝(𝐸𝑖(𝑚𝑐)/𝑇𝑖 − 𝐸𝑖(𝑚𝑎)/𝑇𝑖)                                                                         (35) 

 

Burada mc 'güncel model', ma 'denenen model', i P veya S-dalgası hızı ve Ti ise 

sıcaklığı temsil etmektedir. Optimizasyon işlemi sistemin fiziksel sıcaklığı ile 
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tanımlanabilen T parametresi tarafından kontrol edilir. Bu yöntem aşamalı bir sıcaklık 

fonksiyonunu kullanmaktadır. Bu işlem optimum modeli bulmak için birkaç basamakta 

(step) yapıldığı ve her adımın yeni bir Benzetilmiş Tavlama işlemine denk geldiği 

anlamına gelmektedir. Başlangıç adımları için sabit bir sıcaklık değeri seçilir ve bundan 

sonra her adımda seçilen sıcaklık değeri daha da küçültülür (Obrebski vd., 2010). Modeller 

başlangıç modeline bağlı gradient tabanlı olarak üretilir. Çünkü hata yüzeyi birkaç lokal 

minimuma sahip olabilir. Global minimumlar için de birkaç farklı araştırma yöntemi 

vardır. Özellikle Benzetilmiş Tavlama algoritması direkt Monte Carlo yönteminin bir 

grubuna aittir ve etkili muhtemel sonucu araştırır ve genel bir iyileştirme elde edilir. 

Yukarıda bahsedildiği gibi, algoritma serbest adımların bir model serisi ile ilişkilidir. 

Teorik ve gözlemlenen arasındaki hatayı başlangıç modelinin global minimumuna 

dönüştürür.  Bu durum yukarıda yine bahsedildiği gibi, sıcaklık parametresiyle formüle 

edilir. Teoride bir global minimumun terslenmesi, araştırma esnasındaki sıcaklığın yavaşça 

azalması ve adım sayısının sonsuza eğilimiyle ilişkilidir. Pratikte, sıcaklık bu yöntemin 

temel problemidir (Vinnik, 2010).  

Seyahat zamanı rezidüelleri ve alıcı fonksiyonlarının birlikte hız sonuçlarına etkisi 

marjinal sonlu dağılım açısından oldukça önemlidir. Model uzayındaki değişkene göre 

sonlu olasılık dağılımı f(m) aşağıdaki gibi formulize edilebilir, 

 

 𝑓(𝑚) = 𝐶𝑓𝐿(𝑚)𝜌(𝑚)                                                                                                         (36) 

 

Burada Cf normalizasyon sabiti, L(m) veriye en uygun modelin ölçümünü sağlayan 

olasılık fonksiyonu ve 𝜌(𝑚) model parametrelerinin başlangıç bilgisini sağlayan önsel 

olasılık dağılımıdır. Fonksiyon L(m) aşağıdaki gibidir, 

 

 𝐿(𝑚) = 𝐶𝐿exp (−𝐸(𝑚))                                                                                                    (37) 

 

Burada CL sabittir ve E(m) model m’ nin hesaplanan verisinden gözlemlemlenen 

verinin sapmasını temsil eden maliyet (cost) fonksiyonudur. Önsel dağılım E(m) için 

spesifik aralıklardaki her bir parametre uniform olarak varsayılır. Olasılık yoğunluğunun 

sonlu dağılımıyla örnek bir modeli elde etmek için Metropolis vd.’ nin (1953) algoritması 

kullanılmaktadır (Vinnik vd., 2006).  Bu tipteki algoritmalar, düşük olasılığa sahip yoğun 

bölgelerdeki modellerin aranmasını engellemekte ve bu sayede hesaplama zamanını büyük 
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ölçüde azaltmaktadır. Metropolis algoritmasının kademeli değişimi, çeşitli veri gruplarının 

bir araya getirilmesi için iyi bir şekilde uyarlanmıştır ve ters çözüm sonuçlarıyla ilgili ek 

bilgilerin etkisini incelemeyi mümkün kılmıştır. PRF ve SRF’ lerin ayrık olarak ters çözüm 

işlemine tabi tutulması lokal minimum ihtimalini oldukça fazla arttırmakta, en uygun 

çözümü bulmada yetersiz kalmakta ve oldukça geniş bir çözüm aralığı sunmaktadır. Buna 

ek olarak sentetik alıcı fonksiyonlarında da bu uyumsuzluktan dolayı önemli derecede 

saçılmalara sebep olmaktadır (Vinnik vd., 2006; Kiselev vd., 2008; Morais, 2012).  

PRF ve SRF' lerin birlikte ters çözümünün başarısının bir diğer başlıca nedeni P ve 

SV dalgalarının görünür geliş açılarının (ip ve is) dahil edilmesidir (Silveira vd., 2010). 

Silveira vd.’ ne (2010) göre, homojen yarı-sonsuz bir ortam için aşağıdaki eşitlik 

yazılabilir: 

 

 sin (
𝑖𝑝

2
) = 𝑝𝑉𝑠                                                                                                                        (38) 

 

Burada p P dalgası yavaşlığıdır ve ip sadece Vs' ye bağlıdır. Gelen SV dalgası ve 

es=90-is açısı göz önüne alındığında, Savarensky ve Kirnos’ a (1955) göre aşağıdaki eşitlik 

elde edilebilir; 

 

 𝑡𝑔(𝑒𝑠) =
2𝑉𝑠

2𝑝

𝑉𝑠
2𝑝2−1

√𝑉𝑝
−2 − 𝑝2                                                                                             (39)  

 

Eşitlik (38) ve (39)’ dan görünür geliş açısı ip sadece Vs' ye ve görünür geliş açısı is 

hem Vp hem de Vs' ye bağlıdır. Eğer ip ve is birlikte ters çözüm işlemine tabi tutulursa, Vp 

ve Vs' yi sınırlandırmaya katkıda bulunur. Çok çözümlülük problemi, model 

parametrelerinin bir derinlik aralığında üretildiğini varsayarak telesismik S ve P seyahat 

zamanı rezidüellerinin (dTs ve dTp) kullanılmasıyla azaltılır (Vinnik vd., 2006). Gerekli 

seyahat zamanı rezidüelleri mutlaktır ve IASP91 standart hız modeline göre hesaplanır 

(Silveira vd., 2010). Rezidüeller dTs ve dTp PRF' lerdeki P410s ve P660s fazlarının 

seyahat zamanlarından belirlenebilir. P410s ve P660s' nin standart varış zamanları 67º’ 

deki bir uzaklık için sırasıyla 44.0 sn ve 67.9 sn’ dir. Diferansiyel zamanları ise 23.9 sn' 

dir. P410s ve P660s varış zamanları çoğunlukla geçiş bölgesi boyunca kabuk ve üst 

mantodaki hacimsel hız değişimlerinden ve/veya 410 km ve 660 km süreksizliklerindeki 

topoğrafyadan etkilenir. Bu iki etki arasında ayrımı belirlemek için P410s ve P660s 
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fazlarını incelemek gerektirmektedir. 410 km ve 660 km süreksizliklerinin Clapeyron 

eğimleri (sıcaklığa bağlı faz geçişinin basınca bağımlılığı) pozitif ve negatiftir. Sonuç 

olarak, geçiş zonunun genişliği ve ilişkili diferansiyel zamanı (~24 sn) geçiş bölgesindeki 

sıcaklık standartlarına ve süreksizliklerdeki standart derinliklere bağlı olduğunu ifade 

etmektedir. P410s ve P660s rezidüelleri, eğer varsa, kabuk ve üst mantodaki 410 km ve 

660 km süreksizlikleri boyunca görülür (Morais vd., 2015; Vinnik vd., 2016a). 

Ters çözüm işlemi rezidüellerle uygulandığında dört hata fonksiyonu minimize 

edilir: Ep(m), Es(m), P-rezidüel ve S-rezidüel. Chevrot vd. (1999), yer içinin birçok 

bölgesinde (sıcak ve soğuk bölgeler dışında) P660s ve P410s fazlarının varış zamanları 

arasındaki farkın sabit olduğunu göstermiştir. Bu P410s ve P660s fazlarının seyahat 

zamanlarının değişiminin esas olarak kabuk ve 410 km süreksizliği arasındaki manto 

heterojenitesine ve hacimsel hız anomalilerine bağlı olduğu anlamına gelmektedir 

(Kosarev et al., 2018). Grand’ a (2002) göre, yer içinin 300 km' lik üst bölgesinde en 

büyük yanal P ve S hız değişimleri tespit edilmiştir. Dolayısıyla, seyahat zamanı 

rezidüelleriyle birlikte PRF ve SRF' lerin birleşik ters çözümünün gelişimi alıcı 

fonksiyonlarının belli derinlik aralıklarında örneklenmesi varsayımına güçlendirmiştir 

(Vinnik vd., 2006; Oreshin vd., 2008, Kiselev vd., 2008). Bu süreksizlik Olivin’ den 

Wadsleyite doğru pozitif Clapeyron eğimiyle ilişkili faz geçişidir (Katsure ve Ito, 1989) ve 

sıcaklıktan etkilenmektedir. Buna göre, P410s rezidüelleri pozitif (sıcak manto 

tabakalarında) veya negatif (soğuk yitim zonlarında) olabilir. 

Vinnik vd. (2006), geçiş bölgesi sınırından gelen varış zamanı anomalisi dTPs' yi 

aşağıdaki gibi ifade etmiştir: 

 

 𝑑𝑇𝑃𝑠 = 𝑑𝑇𝑆 − 𝑑𝑇𝑃                                                                                                                (40) 

 

Burada dTP ve dTS bilinen hız modeline göre hesaplanan P ve S-dalgalarının mutlak 

telesismik seyahat zamanı rezidüelleridir. Eşitlik (40) şu şekilde yeniden yazılabilir: 

 

 𝑑𝑇𝑃 =
𝑑𝑇𝑃𝑠

𝑘−1
                                                                                                                             (41) 

 

Burada k, mutlak rezidüellerin bilinen oranıdır (dTs/dTp). Denklem (40), (41) 

denkleminde yerine koyulduğunda, 
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 𝑑𝑇𝑆 = 𝑑𝑇𝑃𝑠 [1 +
1

𝑘−1
]                                                                                                          (42) 

 

elde edilir. 410 km ve 660 km süreksizlikleri karşı Clapeyron eğimlerinin faz geçişi ile 

ilişkili olduğu için (Ito ve Takahashi, 1989), süreksizliklerin yükselimi veya çökelimi olası 

değildir ve seyahat zamanlarındaki farkın ve derinliklerin sabit olduğunu açıklamaktadır. 

P410s rezidüeli dTs ve dTp arasındaki fark olarak gösterilir ve bunlar arasında gerçekçi bir 

oran benimsenerek değerlendirilir (Silveira vd., 2010). Birleşik ters çözüm için mutlak 

rezidüel ifadesi bu denklemden elde edilmektedir. P- ve S-dalga yörüngelerinin genişliği 

ikinci dereceden bir etkiye sahiptir ve pirolit manto hız değişimleri sıcaklıkta bir değişime 

sebep olmaktadır. Teorik değer olarak k=2.7 olarak dikkate alınır (Vinnik vd., 1999). Bu 

çıkarım, PRF’ lerde S-dalgasının dalga yörüngesinin P-dalgasına göre yaklaşık %10 daha 

kısa olduğu içindir. Ayrıca gerçek sıcaklık değerlerinin 3.0 ve 4.0 arasında olmasıyla 

ilişkilidir (Vinnik vd., 1999).  Bu ilişki yaklaşık bir çözümdür çünkü varsayılan ortalamada 

yaklaşıktır ve ikinci dereceden bir etki olarak P ve S dalga yörüngelerinin genişliğindeki 

fark gözardı edilebilir (Kosarev vd., 2013). 



 

 

3. YAPILAN ÇALIŞMALAR 

 

Bu bölümde, Kandilli Rasathanesi Deprem Araştırma Enstitüsü tarafından 

işletilmekte olan 8 adet geniş bantlı deprem istasyonunda (BCA, KTUT, KVT, DIKM, 

SENK, ERZN, RSDY, TOKT) kaydedilen telesismik kayıtların kullanılmasıyla P- ve S-

Alıcı Fonksiyonlarının hesaplanması ve yığma sonuçları gösterilmiştir. Elde edilen yığma 

sonuçlarından faydalanarak birleşik ters çözüm sonuçları da gösterilmiştir. Bununla 

birlikte, deprem istasyonlarının uzaysal dağılımı yanında kullanılan veri setinin 

tanımlanması da yapılmıştır. Şekil 20’ de geniş bantlı deprem istasyonları (kırmızı 

üçgenler) gösterilmektedir ve istasyonların koordinat ve ekipman bilgileri EK1’ de 

verilmiştir. Kuşak üzerinde yer alan KRDAE’ nün tüm istasyonlarının coğrafik konum 

bilgileri dikkate alındığında (http://www.koeri.boun.edu.tr), birbirine paralel olacak şekilde 

magmatik yayın kuzeyi ve güneyindeki istasyonlar seçilmiştir. 

Doğu-batı yönlü doğrultuda seçilmiş olan geniş bantlı deprem istasyonlarına 

bakılacak olursa, kuzeydeki istasyonlar ile alakalı bir problem görünmemekle birlikte, 

güneyde ERZN istasyonunun lokasyonu diğer istasyonlara göre daha güneyde 

bulunmaktadır. Bu istasyona alternatif olarak daha iyi bir lokasyona sahip olan BAYT 

(Bayburt) istasyonu mevcuttur. Fakat BAYT istasyonuna ait düşey bileşen kayıtları mevcut 

değildir. Ayrıca bölgede en az üç yıl aktif olarak çalışan ve düzenli kayıt alan istasyonlar 

incelendiğinde, bölgede başka seçilebilecek aktif istasyon bulunmamaktadır. Tüm 

istasyonların üç bileşen verileri değerlendirilerek yaklaşık 197*103 km2’ lik (yaklaşık 

olarak 35°D-43°D boylamı ve 39.5°K-41°K enlemi arasında kalan alan) bir alanın 2-B ve 

3-B’ lu modeli ortaya çıkarılmıştır. Toplamda 3200 civarında üç bileşen telesismik kayıt 

incelenmiştir. Bu istasyonların kaydettiği veriler European Integrated Data Archive’ den 

alınarak işleme tabi tutulmuştur. Depremlerin episantr dağılımları Şekil 21’ de 

gösterilmiştir. Kullanılan depremlerin detaylı kaynak parametreleri EK-2’ de verilmiştir.  

Seçilen depremlerin sinyal süresi 90 dakika olarak belirlenmiş olup, ilk olarak 

MSEED formatında kayıt edilmiştir. RDSEED paket programı kullanılarak SAC formatına 

çevrilen veriler, Seismic Analysis Code paket programı ile ön veri işlem aşamalarından 

geçirilmiştir. Son olarak q-file formatına dönüştürülen üç bileşen deprem verilerinden 

Seismic Handler yardımıyla alıcı fonksiyonları hesaplanmıştır. Kullanılan yazılımlar 

hakkındaki detaylı bilgiler EK-3’ de verilmiştir.  

http://www.koeri.boun.edu.tr/
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Şekil 20. Çalışma bölgesinin ana tektonik hatlar ve kullanılan geniş bantlı istasyonların 

lokasyonları gösterilmektedir. Kısaltmalar: KAFZ: Kuzey Anadolu Fay Zonu, 

KDAFZ: Kuzeydoğu Anadolu Fay Zonu, DAP: Doğu Anadolu Plakası, DAFZ: 

Doğu Anadolu Fay Zonu, KUK: Karlıova Üçlü Kavşağı (Yegorova vd. (2013) 

ve Delph vd.’ den (2015a) değiştirilerek alınmıştır).  
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Şekil 21. P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarını hesaplamak için magnitüdleri Mb≥5.5’ 

den büyük olan depremlerin episantr dağılımı. Depremler yeşil 

dairelerle gösterilmiştir ve kırmızı üçgen çalışma alanını temsil 

etmektedir 

 

3.1. P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarının Hesabı ve Yığma 

 

Bölüm 2’ de P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarının hesaplanması için genel bilgiler 

verilmiştir. Bu bölümde uygulamaya yönelik açıklamalar yapılmıştır. P-Alıcı 

Fonksiyonlarını hesaplamak için magnitüdü Mb≥5.5 ve episantr uzaklığı 30°-90° arasında 

olan depremler seçilmiştir. Azimut aralığı ~ 55° civarında, yüksek S/G oranına sahip ve net 

P-ilk varışlı depremler özenle belirlenmiştir.  

S-Alıcı Fonksiyonları ile belirlenen Sp fazı özellikle 410-km süreksizliğiyle birlikte 

üst manto süreksizliklerine de oldukça duyarlıdır. Farra ve Vinnik (2000) tarafından 

geliştirilen bu teknik PRF’ leri tamamlayıcı niteliktedir. Çoklu saçılmalar PRF’ ler için 

temel problemlerin başında gelmektedir. Fakat SRF’ lerde böyle bir problem 

gerçekleşmemektedir. Çünkü derin süreksizliklerden gelen Sp dönüşüm fazları sığ 
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süreksizliklerden gelen saçılmış fazlardan daha erken varır. SRF’ ler yardımıyla genel 

olarak manto geçiş zonu ve 410-km süreksizliği belirlenmeye çalışılmaktadır. SRF’ leri 

hesaplamak için magnitüdü Mb≥5.5 ve episantr uzaklığı 65°-90° arasında olan depremler 

seçilmiştir. Azimut aralığı genel olarak 55° civarında olup, S/G oranı yüksek olan net S-ilk 

varışlı depremler kullanılmıştır. Vinnik’ in (1977) tekniği takip edilerek rotasyon, 

dekonvolüsyon ve yığma işlemleri uygulanmıştır. 

3.1.1. KTUT (KTU-Trabzon) İstasyonu  

Hem PRF hem de SRF için rotasyon, dekonvolüsyon ve yığma işlem aşamalarını 

detaylı olarak göstermek için S/G oranı iyi derecede olan ve KTUT istasyonu tarafından 

kayıt edilen iki farklı deprem seçilmiştir. İlk olarak 27 Şubat 2008’ de Bonin adasında 

(Japonya) meydana gelen depremin kullanılmasıyla, PRF işlem aşamaları gösterilmiştir. 

Şekil 22’ de görüldüğü gibi, P ve S-dalgası ilk varışları oldukça nettir. 

 

 

 

Şekil 22. 27.02.2008, 06:54:20’ de Bonin adası, Japonya’ da meydana gelen 

(Mb=5.8, Δ=81.68°) ve KTUT istasyonunda kaydedilen deprem 

kaydı 

 

S/G oranını arttırmak ve mikrosismik gürültüleri bastırmak için, Butterworth alçak-

geçişli filtre ile (kesme periyodu 5 sn) ham veri ilk olarak filtrelenmiştir. Episantr mesafesi 

30°-90° arasında olan depremler geliş açısı dar bir aralıkta seyahat eder (detay için Bölüm 
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2’ ye bakınız). İzotropik bir ortamda, 3-bileşen sismogram farklı fazları içermektedir. 

Tanjansiyel (T) bileşen SH hareketini izole eder ve yalnız S-dalgasını içerir. Radyal (R) ve 

düşey (Z) bileşen ise hem P hem de SV hareketini içerir. Bu fazları daha iyi gözlemlemek 

için yatay bileşenler (KG ve DB) R ve T bileşenlerine dönüştürülmüştür (Şekil 23a). Bu 

rotasyonu gerçekleştirmek için azimut açısını kullanmak yeterlidir. Arzu edilen SV 

enerjisinin büyük bir kısmı R bileşeninde bulunmaktayken, Z bileşeni P-dalgası enerjisini 

içermektedir. Z-R düzlemindeki parçacık hareketinden dolayı, yatay bir sınırdaki P-dalgası 

SH dalgasını üretmez. Fakat eğimli yapılar, yanal yönlü heterojenite ve anizotropi T 

bileşeninde SH enerjisinin üretimine katkı sağlayabilir (Silveira vd., 2010). Dolayısıyla, P, 

SV ve SH enerjisini daha iyi ayırt etmek için 3-bileşen sismogram L (ya da P), Q (ya da 

SV) ve T ışın koordinat sisteminde döndürülmüştür. Bölüm 2’ de L-Q-T koordinat sistemi 

detaylı olarak açıklanmıştır. L bileşeni direkt P-dalgasının yönüyle ilişkilidir ve Q bileşeni 

L bileşenine diktir. T bileşeni ise L ve Q bileşenlerine diktir.  

Rotasyon işlemi görünür geliş açısı ve teorik azimut açısı kullanılarak uygulanır. 

Görünür geliş açısı P-dalgası varışlarının ilk birkaç on saniyesinin seçildiği zaman 

penceresi üzerindeki kovaryans matrisinin özdeğerlerinden hesaplanır. Yapılan iki aşamalı 

rotasyonun temel amacı P-dalgası enerjisini L bileşeninde ve SV dalgası enerjisini Q 

bileşeninde hapsetmektir. Rotasyonun başarılı bir şekilde yapılması için gelen P-dalgasının 

görünür geliş açısını doğru tespit etmek oldukça önemlidir. Görünür geliş açısını 

gereğinden büyük ya da gereğinden küçük seçilmesi durumunda, direkt-P dalgasıyla ilişkili 

seçilen zaman aralığına ilave piklerin eklenmesi kaçınılmazdır (Morais, 2012).  

PRF analizinin başarılı bir şekilde yapılması için sismogramdan kaynak ve yörünge 

etkisi giderilmelidir. Bu dekonvolüsyon işlemi ile gerçekleştirilir (Bakınız Bölüm 2). 

Dekonvolüsyon işlemi zaman ortamında gerçekleştirilir (Vinnik, 1977). İmpuls 

dekonvolüsyon operatörü ilk P-dalgası varışından sonraki 40-80 sn arasına uygulanır. Bu 

aralık P-dalgası enerjisinin büyük bir kısmını içermektedir. Dekonvolüsyon arzu edilen 

direkt-impuls fonksiyonu ve gözlemlenen sismogram arasındaki en küçük kareler 

minimizasyonu ile yapılır. Dekonvolüsyon filtresi T ve Q bileşenlerine birlikte uygulanır. 

Dekonvolüsyon uygulandıktan sonra, izler L bileşenindeki impulsun maksimum 

genliklerine göre normalize edilir. Sonuçta, Q bileşeni alıcı fonksiyonu olarak elde edilir 

(Şekil 23b). 
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Şekil 23. 27.02.2008, 06:54:20’ de Bonin adası, Japonya’ da meydana 

gelen (Mb=5.8, Δ=81.68°) ve KTUT istasyonunda kaydedilen 

depremin rotasyon ve dekonvolüsyon işlemi sonuçları a) 

Azimut açısının kullanılmasıyla N ve E bileşenleri R ve T 

bileşenlerine dönüştürülmüştür. b) Z ve R bileşenleri geliş 

açısının kullanılmasıyla Q ve L bileşenlerine 

dönüştürülmüştür. T ve Q bileşenleri L bileşeniyle dekonvole 

edilmiştir. L bileşeni impuls dalga formundadır ve Q bileşeni 

alıcı fonksiyonu olarak isimlendirilir 

 

Şekil 24’ de KTUT istasyonunda kaydedilen 59 adet telesismik deprem kaydının L 

ve Q bileşenleri gösterilmiştir. Impuls fonksiyonu olarak kullanılan her bir L bileşeninin 

maksimum genlik değeri 1 olarak normalize edilmiştir ve başlangıç zamanları 

sabitlenmiştir. Alıcı fonksiyonlarıda (Q bileşenleri) benzer şekilde başlangıç zamanına 

göre kaydırılmıştır. Q bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Ps fazları 2-4 sn civarında 

pozitif polariteye sahip pulsları içermektedir. Bu pulslar Moho süreksizliğinden ya da 

düşük hızlı sedimenter tabakadan kaynaklanmaktadır.  
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Şekil 24. KTUT istasyonunda kaydedilen 59 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L 

ve Q bileşenleri  

 

Süreksizliklerden gelen Ps dönüşüm fazlarını daha iyi belirleyebilmek için, herbir 

alıcı fonksiyonu zaman-öteleme düzeltmesiyle yığılmıştır. Yığma P-dalgası yavaşlığı ve 

dönüşüm derinliğiyle ilişkilidir. Referans yavaşlık değeri 6.4 °/sn’ dir. Bu referans değeri 

67°’ lik episantr uzaklığıyla ilişkilidir (Vinnik vd., 2016). Şekil 25’ de KTUT istasyonu 

için yığma sonuçları gösterilmektedir. Her iz farklı deneme dönüşüm derinliğiyle 

ilişkilidir. Yığma 0-800 km arasında varsayılan dönüşüm derinlikleri kullanılarak 

hesaplanmıştır. PRF yığmasında 410-km ve 660-km süreksizliklerinden dönüşen fazları, 

kabuksal yansımaları ve kabuk-manto sınırında dönüşen fazları gözlemlemek mümkündür. 

Kabuksal fazlar sığ derinliklerde daha büyüktür. Manto dönüşüm fazları ise artan 

derinliklerde daha büyüktür.  
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Şekil 25. KTUT istasyonunda kaydedilen 59 adet verinin derinlik yığma 

sonucu. Her iz deneme derinliğiyle ilişkilidir. Zaman ekseni ilk 

P-varışına göre kaydırılmıştır ve  dönüşüm fazlarının zaman 

değeri maksimum genlikleriyle ilişkilidir. Pms, P410s ve 

P660s Moho, 410-km ve 660-km süreksizliklerini 

göstermektedir. BAZ ve Dist ortalama geri-azimut ve episantr 

uzaklığıdır 

 

KTUT istasyonu için yığılmış 59 adet alıcı fonksiyonunun ortalama episantr uzaklığı 

72.26° ve ortalama geri-azimut açısı ise 54.46°’ dir. Şekil 25’ e göre, 0 km’ deki yığma 

izinde 1.8 sn civarında genliği 0.09 olan bir faz görülmektedir. P-dalgası zaman aralığıyla 

ilişkili olarak bu faz Pms olarak yorumlanmıştır. 400 km derinlikteki yığma izinde ise net 

P410s varışı 47.2 sn’ de (genliği 0.05) gözlemlenmiştir. Bu değer IASP91 standart 

modelinden 3.2 sn daha geçtir. IASP91 standart modeline göre, P410s=44.0 sn ve 

P660s=67.9 sn’ dir (Chevrot et al., 1999) ve standart varış zamanı farkı (23.9 sn) standart 

derinlikleri temsil eder (Kosarev vd., 2013). Rezidüel fark 410-660 km derinliklerdeki 

manto geçiş zonunu sınırlayan süreksizliklerden gelen Ps dönüşümü gözlemleriyle 

ilişkilidir. Fakat diğer bölgelerde Ps varışları kabuk ve mantodaki sismik hızlarla kontrol 

edilir (Chevrot vd., 1999). Yığma izlerinde, 640 km derinlikte genliği 0.02 olan P660s fazı 

70.4 sn’ de görülmektedir. ~ 3 sn’ lik gecikme, 410-km süreksizliği üzerindeki üst manto 

hızlarının standarttan daha düşük olduğunu göstermektedir ve bu fazların varış 

zamanlarının girişimlerle bozulabileceğinin göstergesidir. Ayrıca bu gecikme 660-km 

süreksizliğinin çökmesiylede (~20-25 km) ilişkili olabilir (Morais vd., 2015). P410s 
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varışıyla ilişkili olarak mutlak rezidüel değer Tps=3.2’ dir (Ts=4.8 sn ve Tp=1.6 sn). 

Dolayısıyla, Tp ve Ts değeri oldukça büyüktür. Vinnik vd.’ ne (2010) göre, büyük rezidüel 

değerlerin seçilmesi güçlü suni süreksizlikler oluşturabilir. Bu sakıncayı önlemek için 

uyumlu Ts (2.4 sn) ve Tp (0.8 sn) rezidüelleri normal değerinin yarısı kadar alınabilir. 

Çalışma alanın kuzeyinde bulunan ve Doğu Karadeniz havzasıyla ilişkili olan KTUT 

istasyonu için yığma izleri incelendiğinde küçük derinliklerde bulunan yüksek genlikli 

kabuksal yansımaların bulunduğu oldukça gürültülü sonuçlar elde edilmiştir.  

İkinci olarak, PRF analizine benzer şekilde rotasyon, dekonvolüsyon ve yığma işlem 

aşamalarının detayını vermek için KTUT istasyonunda kaydedilen örnek bir deprem SRF 

analizi için gösterilmiştir. 10 Haziran 2015’ de Honshu adasının doğusunda meydana gelen 

depremin P ve S ilk varışları oldukça nettir (Şekil 26). 

 

 

 

Şekil 26. 10.06.2015, 08:33:03’ de Honshu adasının doğu sahilinde meydana gelen 

(Mb=5.8, Δ=73.82°) ve KTUT istasyonunda kaydedilen deprem kaydı 

 

SRF’ lerin hesaplanması için kullanılan yöntemin detayları Bölüm 2’ de verilmiştir. 

Sp dönüşüm fazlarını belirlemek için özel sinyal işleme tekniği gereklidir. S-dalgasının 

S/G oranını arttırmak ve küçük ölçekli heterojeniteden kaynaklanan saçılmaları bastırmak 

için alçak-geçişli filtre ile (kesme periyodu 8 sn) ham veri ilk olarak filtrelenmiştir. P, SV 

ve SH enerjisini optimize etmek için, SV, P, T ve M bileşenlerine ayrıştırılmıştır. İlk 

olarak, yatay bileşenler (KG ve DB) R ve T bileşenlerine döndürülmüştür. Bu rotasyonu 
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uygulamak için gelen ışının teorik azimut açısına ihtiyaç vardır. İkinci olarak, Z ve R 

bileşenler L ve Q ışın koordinat sisteminde döndürülmüştür. Q (ya da SV) ekseni dalga 

yayılım yönündeki temel S-parçacık hareketiyle ilişkilidir. L (ya da P) ekseni aynı 

düzlemde Q bileşeni ile normaldir. Q ve R eksen yönleri arasındaki açı S-dalgası varışının 

ilk birkaç on saniyesindeki zaman penceresinin kullanılmasıyla Z ve R bileşenlerinin 

kovaryans matrisinden elde edilir. İzotropik ve düşey heterojen bir kabuk modelinde, S-

dalgası L bileşeninde kaydedilmez ve bu Sp fazını belirlemek için L bileşenini en uygun 

hale getirir (Vinnik, 2010). Üçüncü olarak, yatay bileşenler (KG ve DB) O ekseni ve S 

parçacık hareketi yönündeki M ekseni boyunca döndürülmüştür. O ekseni (Smin) dalga 

yayılım yönüne diktir ve M ekseni (Smax) Q ve O bileşenlerini içeren düzlemdeki asıl S 

parçacık hareketi bileşenidir (Şekil 27).   

 

 

 

Şekil 27. 10.06.2015, 08:33:03’ de Honsh’u adasının doğu sahilinde 

meydana gelen (Mb=5.8, Δ=73.82°) ve KTUT istasyonunda 

kaydedilen depremin kaydı. Z, N, E bileşenleri SV, P, T ve M 

bileşenlerine dönüştürülmüştür. N ve E bileşenler azimut 

açısı ile R ve T bileşenine döndürülmüştür. L ve Q bileşenleri 

Z ve R bileşenlerinin geliş açısının kullanılmasıyla elde 

edilmiştir. N ve E bileşenler geliş açısının kullanılmasıyla O 

ve M ekseni yönünde döndürülmüştür 

SRF’ lerin dekonvolüsyon işlemi PRF’ ler için uygulunan işlem ile aynı şekilde 

gerçekleştirilmiştir. İmpuls dekonvolüsyon işlemi zaman ortamında uygulanmıştır (Vinnik, 

1977; Kosarev vd., 1993). İmpuls filtresi ilk S-dalgası varışını takiben 40-80 sn arasında M 

bileşeninde işaretlenir ve arzu edilen impuls fonksiyonu ve gözlemlenen sismogram 
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arasındaki en küçük farkın minimizasyonu ile elde edilir. Dekonvolüsyon filtresi (M 

bileşeni) L ve O bileşenlerine uygulanır. Dekonvolüsyondan sonra elde edilen sonuç Şekil 

28’ de gösterilmiştir. Dekonvolüsyon işleminden sonra M bileşenindeki impuls dalga 

formunun maksimum genliğine göre normalize edilir. Sonuç olarak L bileşeni alıcı 

fonksiyonu olarak kaydedilir. 

 

 

 

Şekil 28. KTUT istasyonu kayıtlarını kullanarak M bileşeniyle L ve O 

bileşenlerinin dekonvolüsyonu işlemi 

 

Sp fazları çok küçük genliklere sahip olduklarından dolayı, S/G oranını arttırmak için 

dekonvole edilmiş L bileşenleri ağırlıklandırma ile birlikte eğimli yığma kullanılarak 

yığılmıştır. Bir istasyon için yığılmış alıcı fonksiyonlarının optimum sayısı birkaç on tane 

kadar olmalıdır ve gürültünün RMS değeri (S-dalga kaydındaki SV’ nin genliği) 0.01’ den 

küçük olmalıdır. Her yığma izi temel olarak iki fazı içermektedir. Direkt S fazından önce 

gelen ve genliği SV dalgasının 10% kadar olan kabuksal faz (kabuk-manto geçişinden 

gelen Sp fazı) – 3.5 sn civarında negatif bir puls olarak belirlenir. Diğer faz ise negatif bir 

pulsa sahip olan S410p fazıdır (410-km süreksizliğinden gelen Sp fazı) (Vinnik vd., 2010). 

S410p fazı farklı yavaşlık değerlerinde gözlemlenebilir. Küresel kabuk modeli için S410p 

fazının teorik yavaşlık değeri 0.6 s/° ve varış zamanı -55 sn civarındadır.  Fakat yığmadaki 

en büyük genlikleri gösteren gözlemlenen yavaşlık değerlerinde bir miktar kayma olabilir. 

Bu durum 410-km süreksizliğinin ve/veya yanal yönlü heterojenitenin eğiminden 

kaynaklanabilir (1° için 0.2 s/° (Vinnik ve Farra, 2007)). Bu durum bazı belirsizliklere 

sebep olabilir, fakat minimize edilebilir. Diferansiyel yavaşlıktaki varış zamanına olan 
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bağımlılık negatif ve pozitif uzaklıklar arasında oluşan sinyalin genliğinin farkıdır (Vinnik 

vd., 2010). Bu durumu minimize etmek için uygun referans uzaklık seçilmelidir. Bu 

referans uzaklık deneme-yanılma ile belirlenebilir ve ortalama episantr uzaklığından birkaç 

derece farklıdır (Morais, 2012). Şekil 29’ da KTUT istasyonunda kaydedilen 52 adet 

telesismik depremin M (impuls fonksiyonlar) ve L bileşenleri (alıcı fonksiyonlar) 

gösterilmektedir. 

 

 

 

Şekil 29. KTUT istasyonunda kaydedilen 52 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M 

ve L bileşenleri 

 

KTUT istasyonunda kaydedilen telesismik depremlerin ortalama episantr uzaklığı 

73.27° ve ortalama geri-azimutu 54.74°’ dir. Bu bileşenlerin yığma işlemi Şekil 30’ da 

gösterilmiştir. Yığma işlemi sonucu elde edilen standart hata değeri (yığmadaki gürültünün 

RMS değeri) 0.011’ dir. Doğru sinyal dönüşümü için Sp fazının negatif polaritesi pozitif 

süreksizlikle ilişkilidir (yüksek S-dalgası hızına sahip bir süreksizlik). Yığılmış izlere göre, 

Moho süreksiziliğinden gelen Sp fazı (Smp) baskın aşağı doğru hareketiyle, 0.0 sn/°’ de ve 

en büyük genlikli (0.017) olarak -4.59 sn’ de görülmektedir. Genellikle ilk Sp varışının 

sinyal olarak sayılabilmesi için genlik değeri standart hata değerinin en az dört katı 

olmalıdır (Morais, 2012). Bu kriter dikkate alındığında, sinyalin genliği (0.017) standart 

hatanın genliğinden (0.011) çok daha büyüktür. Daha derin süreksizliklerden gelmesi 

muhtemel olan fazlar (S410p gibi) oldukça küçük genliklerden dolayı gözlemlenememiştir. 

Ayrıca yığma sonuçları genel olarak incelendiğinde, -10 sn civarındaki pozitif bir salınım 
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görülmektedir. Bu salınım düşük hızlı S dalgası zonu ve yüksek hızlı üst manto (mantle 

lid) arasındaki sınırdan gelen Sp fazı ve Smp fazının yan salınımlarının etkisi olabileceği 

düşünülmüştür (Vinnik vd., 2010). 

 

 

 

Şekil 30. KTUT istasyonunda kaydedilen 52 adet verinin yavaşlık yığma 

sonucu. Her iz diferansiyel yavaşlıkla ilişkilidir. Zaman ekseni 

ilk S-varışına göre ayarlanmıştır. Farklı fazların varışları en 

büyük genliklerine göre işaretlenmiştir. Smp Moho 

süreksizliğini göstermektedir. BAZ ve Dist ortalama geri-

azimut ve episantr uzaklığıdır 

3.1.2. BCA (Borçka-Artvin) İstasyonu  

 

Şekil 31 ve Şekil 32’ de PRF analizi için BCA istasyonunda kaydedilen 38 adet 

telesismik deprem kaydının L ve Q bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. KTUT 

istasyonu için uygulanan işlem akışı bu ve diğer istasyon kayıtları için de uygulanmıştır. 

PRF için elde edilen L bileşenleri normalize edilmiştir ve Q bileşenleri başlangıç zamanına 

göre kaydırılmıştır. Q bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Ps fazları net olarak +5 sn 

civarında pozitif polariteye sahip pulsları içermektedir.  
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Şekil 31. BCA istasyonunda kaydedilen 38 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L ve 

Q bileşenleri 

 

BCA istasyonu için yığılmış 38 adet alıcı fonksiyonunun ortalama episantr uzaklığı 

72.79° ve ortalama geri-azimut açısı ise 56.14°’ dir. Şekil 32’ ye göre, 0 km’ deki yığma 

izinde 3.5 sn civarında genliği 0.09 olan bu faz Pms fazı olarak yorumlanmıştır. 400 km 

derinlikteki yığma izinde P410s varışı 43.2 sn’ de (genliği 0.04) gözlemlenmiştir. 640 km 

derinlikte yığma izinde genliği 0.05 olan P660s fazı 70.8 sn’ de görülmektedir. Bunun 

yanında, 36.6 sn civarında genliği 0.02 olan negatif polariteli bir faz daha bulunmaktadır. 

Bu faz P350s olarak yorumlanmıştır. P350s fazı 410-km süreksizliğinin hemen üstünde 

birkaç on km kalınlığında düşük hızlı bir tabakanın varlığına işaret etmektedir (Oreshin 

vd., 2011). P410s varışı pratik olarak standart zamandan daha erken varmıştır. Mutlak 

rezidüel değer Tps=-0.8 sn’ dir. Bununla ilişkili olarak Tp=-0.4 sn ve Ts=-1.2 sn olarak 

elde edilmiştir.  
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Şekil 32. BCA istasyonunda kaydedilen 38 adet verinin derinlik yığma 

sonucu 

 

Şekil 33 ve Şekil 34’ de SRF analizi için BCA istasyonunda kaydedilen 36 adet 

telesismik deprem kaydının M ve L bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. L 

bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Sp fazları 5-10 sn civarında negatif polariteye 

sahip pulsları içermektedir. Kullanılan depremlerin ortalama episantr uzaklığı 73.17° ve 

ortalama geri-azimutu 56.97°’ dir (Şekil 34). Yığma işlemi sonucu elde edilen yığmadaki 

gürültünün RMS değeri 0.01’ dir. 0.0 sn/°’ deki yığma izine göre, Mohodan gelen Sp fazı 

aşağı yönlü polaritesiyle -4.40 sn’ de (genliği 0.027) görülmektedir. Smp fazının genliği 

standart hatanın genliğinden oldukça büyüktür.  
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Şekil 33. BCA istasyonunda kaydedilen 36 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen 

M ve L bileşenleri 

 

 

 

Şekil 34. BCA istasyonunda kaydedilen 36 adet verinin yavaşlık 

yığma sonucu  

3.1.3. KVT (Kavak-Samsun) İstasyonu  

 

Şekil 35 ve Şekil 36’ da PRF analizi için KVT istasyonunda kaydedilen 78 adet 

telesismik deprem kaydının L ve Q bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. Q 

bileşenlerinde genel olarak Ps faz varışları 2-3 sn civarında pozitif polariteye sahip pulsları 

içermektedir. KVT istasyonu verisinin ortalama episantr uzaklığı 75.70° ve ortalama geri-

azimut açısı ise 50.91°’ dir. Şekil 36’ da, 0 km’deki yığma izinde 1.6 sn civarında genliği 
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0.04 olan Pms fazı görülmektedir. P660s fazı 68.5 sn’ de zayıf bir sinyal olarak 

görülmektedir ve 0.008 genliğine sahiptir. Yaklaşık 36.7 sn’ de tam olarak 

yorumlanamayan bir adet faz görülmektedir. 36.7 sn’ deki fazın P350s olma ihtimali 

vardır. Bununla ilişkili olarak P410s fazı ise belirgin değildir. KVT istasyonu jeolojik 

konumu itibariyle, Doğu Karadeniz havzasının hemen güneyinde olması verilerin gürültü 

içeriğini doğal olarak arttırmıştır. P410s fazı belirlenemediği için mutlak rezidüeller Tp ve 

Ts hesaplanamamıştır. Ters çözüm işlemi rezidüeller kullanılmadan yapılmıştır. 

 

 

 

 

Şekil 35. KVT istasyonunda kaydedilen 78 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L ve 

Q bileşenleri 
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Şekil 36. KVT istasyonunda kaydedilen 78 adet verinin derinlik yığma 

sonucu  

 

Şekil 37 ve Şekil 38’ de SRF analizi için KVT istasyonunda kaydedilen 58 adet 

telesismik deprem kaydının M ve L bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. 

Kullanılan depremlerin ortalama episantr uzaklığı 75.93° ve ortalama geri-azimutu 51.84°’ 

dir (Şekil 38). Yığma işlemi sonucu elde edilen gürültünün RMS değeri 0.09’ dur. 0.0 sn/°’ 

deki yığma izine göre, Moho süreksizliğinden gelen Sp fazı aşağı yönlü polaritesiyle -5.6 

sn’ de (genliği 0.10) görülmektedir. Smp fazının genliği standart hatanın genliğinden 

oldukça büyüktür. 0.4 sn/° ve 0.2 sn/° deki yığma izlerinde oldukça küçük genliğe sahip 

olan iki faz bulunmaktadır. S410p fazı (genliği 0.01) ise -59.0 sn’ de gözlemlenmiştir. 

IASP91 modeline göre, S410p fazı -57.5 sn civarında varmaktadır. Erken varışlar 410-km 

süreksizliğinin çökmesinden ya da kabuk ve üst mantodaki yüksek Vp/Vs oranından 

kaynaklanmaktadır. Negatif polariteye sahip bir diğer faz ise 0.2 sn/°’ de -22.03 sn’ de 

varan fazdır. Genliği 0.06 olan bu fazın Lehmann süreksizliğinden geldiği 

düşünülmektedir. Lehmann süreksizliğinden gelen negatif polariteli bu faz genel olarak -25 

sn civarında varmaktadır. 200-250 km arasındaki derinliklerde bulunan bu süreksizlik 

düşük hızlı tabakanın tabanı olarak ifade edilmektedir. Fakat bu süreksizliğin orijini hala 

daha tartışmalıdır (Vinnik vd., 2005). 
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Şekil 37. KVT istasyonunda kaydedilen 58 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M ve 

L bileşenleri 

 

 

Şekil 38. KVT istasyonunda kaydedilen 58 adet verinin yavaşlık yığma 

sonucu  

3.1.4. DIKM (Dikmen-Sinop) İstasyonu  

 

Şekil 39 ve Şekil 40’ da PRF analizi için DIKM istasyonunda kaydedilen 46 adet 

telesismik deprem kaydının L ve Q bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. Elde 

edilen L bileşenleri normalize edilmiştir ve Q bileşenleri başlangıç zamanına göre 

kaydırılmıştır. Q bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Ps fazları KVT istasyonununda 
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elde edilenlere benzer şekilde 2-3 sn civarında pozitif polariteye sahip pulsları 

içermektedir. DIKM istasyonu için yığılmış alıcı fonksiyonlarının ortalama episantr 

uzaklığı 74.78° ve ortalama geri-azimut açısı ise 55.58°’ dir. Şekil 40’ a göre, 0 km’ deki 

yığma izinde 2.5 sn civarında genliği 0.13 olan Pms fazı görülmektedir. 400 km 

derinlikteki yığma izinde P410s varışı 0.05 genliğinde olup 42.8 sn’ de gözlemlenmiştir. 

640 km derinlikte yığma izinde ise genliği 0.03 olan P660s fazı 68.3 sn’ de varmıştır. 

Geçiş zonundan gelen P410s dönüşmüş fazları IASP91 standart zamanından yaklaşık 2 sn 

daha erken varmıştır. Erken varışlar ~300 km derinliğe kadar genişleyen yüksek hızlı S-

dalgasına neden olmaktadır (Kiselev vd., 2008). Standart IASP91 zamanından daha erken 

varan P410s zamanı aynı zamanda bu süreksizliğin ~20 km yükseldiğini işaret etmektedir 

(Kosarev vd., 2013). Ayrıca diferansiyel zaman farkından (23.9 sn) yaklaşık 1 sn daha 

büyük olması (1 sn’ de yaklaşık 100°C sıcaklık farkı) ilişkili manto geçiş zonunu standart 

değerinden (250 km) (Oreshin vd., 2008) 10 km daha kalın olmasına sebep olmaktadır. 

410-km ve 660-km süreksizlikleri zıt Clapeyron eğiminin faz geçişiyle ve süreksizliklerin 

topoğrafyasındaki geçiş zonunda bulunan sıcak bölgeler ve yitim zonlarıyla (sıcak ve 

soğuk bölgeler) ilişkilidir. 410-km süreksizliğinde pozitif Clapeyron eğimiyle olivineden 

wadsleyite ve 660-km süreksizliğinde ise negatif Clapeyron eğimiyle ringwooditeden 

perovskite ve magnesiowüstite faz geçişi vardır (Katsura ve Ito, 1999). Mutlak rezidüel 

değer Tps=-1.2 sn’ dir. Bununla ilişkili olarak Tp=-0.6 sn ve Ts=-1.8 sn olarak elde 

edilmiştir.  
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Şekil 39. DIKM istasyonunda kaydedilen 46 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L 

ve Q bileşenleri 

 

 

 

Şekil 40. DIKM istasyonunda kaydedilen 46 adet verinin derinlik yığma 

sonucu 

 

Şekil 41 ve Şekil 42’ de SRF analizi için DIKM istasyonunda kaydedilen 45 adet 

telesismik deprem kaydının M (impuls fonksiyonlar) ve L bileşenleri (alıcı fonksiyonlar) 

ve yığma sonuçları gösterilmiştir. Kullanılan depremlerin ortalama episantr uzaklığı 76.18° 
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ve ortalama geri-azimutu 56.68°’ dir (Şekil 42). Yığma işlemi sonucu elde edilen 

yığmadaki gürültünün RMS değeri 0.01’ dir. 0.0 sn/°’ deki yığma izine göre, Smp fazının 

genliği 0.014’ dür ve BCA istasyonundaki gibi -4.4 sn’ de varmıştır. Smp fazının genliği 

standart hatanın genliğinden oldukça büyüktür. 410-km süreksizliğinden gelen herhangi bir 

sinyal malasef gözlenmemiştir. Ayrıca yaklaşık -23.4 sn’ de ve genliği 0.06 olan negatif bir 

faz görülmektedir. Bu faz 200-250 km arasındaki derinliklerde bulunan Lehmann 

süreksizliğinden gelmektedir. 

 

 

 

 

Şekil 41. DIKM istasyonunda kaydedilen 45 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M 

ve L bileşenleri 
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Şekil 42. DIKM istasyonunda kaydedilen 45 adet verinin yavaşlık 

yığma sonucu 

 

3.1.5. SENK (Şenkaya-Erzurum) İstasyonu  

 

Doğu Pontid Magmatik yayının güneyindeki seçilmiş istasyonların en doğusunda 

bulunan SENK istasyonunda kaydedilen 57 adet telesismik deprem kaydının PRF sonuçları 

(L ve Q bileşenleri) Şekil 43 ve yığma sonuçları Şekil 44’ de gösterilmiştir. Q 

bileşenlerinin ilk Ps dönüşüm fazları kuzey yayda kullanılan istasyonlardan elde edilen 

varış zamanlarının aksine daha geçtir. Genel olarak Ps faz varışları 5-6 sn civarında pozitif 

polariteye sahip pulsları içermektedir. SENK istasyonu verisinin ortalama episantr uzaklığı 

72.20° ve ortalama geri-azimut açısı ise 55.27°’ dir. Şekil 44’ de, 0 km’ deki yığma izinde 

5.1 sn civarında genliği 0.11 olan Pms fazı görülmektedir. Yaklaşık 53.5 sn’ de, genliği 

0.09 olan faz P520s fazı olarak görülmektedir. 660-km süreksizliğinden gelen bir dönüşüm 

fazı güçlü bir tespit için oldukça zayıftır. P410s fazı ise net olarak belirlenememiştir. P410s 

fazı belirlenemediği için mutlak rezidüeller Tp ve Ts hesaplanamamıştır. Ters çözüm 

işlemi rezidüeller kullanılmadan yapılmıştır.  
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Şekil 43. SENK istasyonunda kaydedilen 57 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L ve 

Q bileşenleri 

 

 

Şekil 44. SENK istasyonunda kaydedilen 57 adet verinin derinlik yığma 

sonucu  

 

Üst geçiş zonundaki düşük hızlı tabakanın tabanında 520-km derinliğinde nadir 

olarak gözlemlenen P520s fazı tartışmalı bir faz olarak literatürdeki yerini korumakla 

birlikte, genel olarak P410s fazı gibi wadsleyiteden ringwooditeye geçişle ilişkilidir. Bu 
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süreksizliğin derinlik aralığı 50 km civarında olup 410 ve 660 km süreksizlikleri arasında 

bulunmaktadır ve genliği bu fazlardan birkaç kat daha küçüktür (Morais, 2012). 

Şekil 45 ve Şekil 46’ da SRF analizi için SENK istasyonunda kaydedilen 40 adet 

telesismik deprem kaydının M ve L bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. L 

bileşenlerinde yaklaşık 10 sn civarında negatif pulslar elde edilmiştir. M bileşenleri ise 

oldukça iyi görünümlüdürler. Kullanılan depremlerin ortalama episantr uzaklığı 72.00° ve 

ortalama geri-azimutu 57.49°’ dir (Şekil 46). Yığma işlemi sonucu elde edilen yığmadaki 

gürültünün RMS değeri 0.01’ dir. Tüm yığma izleri sonucuna bakıldığında, kabuksal 

sınırdan gelen büyük Sp fazları görülmektedir. 0.0 sn/°’ deki Smp fazının genliği 0.070’ 

dir ve -5.50 sn’ de varmıştır. Smp fazının genliği standart hatanın genliğinin dört katından 

daha büyüktür ve sinyal olarak kabul edilebilir. Yığma sonuçlarına göre, Mohodan gelen 

faz dışında başka bir sinyal görülmemektedir ve dalga formları oldukça basittir.  

 

 

 

 

Şekil 45. SENK istasyonunda kaydedilen 40 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M 

ve L bileşenleri 
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Şekil 46. SENK istasyonunda kaydedilen 40 adet verinin yavaşlık yığma 

sonucu 

 

S-Alıcı Fonksiyonlarındaki en etkili episantr aralığı 65°-90°’ dir. 75°-90° episantr 

aralığında, SKS fazı S-dalgasının 30 sn’ deki zaman penceresinde varır ve 83° civarında S-

dalgası ile aynı zamanda varır. 150 km’ den daha sığ süreksizliklerden gelen dönüşmüş Sp 

ve SKSp fazı arasındaki potansiyel girişim 10 sn’ lik periyot aralığında gözardı edilebilir. 

Fakat artan derinliklerde bu durum daha önemli hale gelir. 65°-75° episantr aralığındaki S-

dalgası yavaşlık değeri (yaklaşık 12 s/°) oldukça büyük S410p fazı üretmekteyken, 75°-90° 

episantr aralığındaki S-dalgası yavaşlık değeri (yaklaşık 10 s/°) yeterli olabilecek 

büyüklükte S410p fazı üretmektedir (Vinnik vd., 2007). Ayrıca S410p fazınının elde 

edilememesinin temel nedenlerinden bir tanesi de episantr uzaklığı aralığının çok küçük 

olmasıdır (~72°) (Oreshin, kişisel iletişim). SENK istasyonunda görülen bu durum tüm 

istasyonlar için kullanılan veri setinde genel olarak mevcuttur.  

3.1.6. ERZN (Erzincan) İstasyonu  

 

Magmatik yayın güneyindeki istasyonların lokasyonlarına göre, en güneyde bulunan 

ERZN istasyonunda kaydedilen 59 adet telesismik deprem kaydının L ve Q bileşenleri 

Şekil 47 ve yığma sonuçları Şekil 48’ de gösterilmiştir. Q bileşenleri incelendiğinde, genel 

olarak Ps fazları SENK istasyonununda elde edilenlere benzer şekilde fakat daha düşük 

genlikte 5-6 sn civarında pozitif polariteye sahip pulsları içermektedir. Farklı bir detay 

olarak, tüm alıcı fonksiyonlarında görünen yaklaşık 20-25 sn civarında negatif polariteye 
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sahip bir fazda görülmektedir. ERZN istasyonu için yığılmış alıcı fonksiyonlarının 

ortalama episantr uzaklığı 74.19° ve ortalama geri-azimut açısı ise 54.51°’ dir. Şekil 48’ e 

göre, çok büyük genliklere sahip olmamalarına rağmen Pms, P410s ve P660s fazları elde 

edilmiştir. 0 km’ deki yığma izinde 4.4 sn civarında genliği 0.08 olan Pms fazı 

görülmektedir. 400 km derinlikteki yığma izinde P410s varışı oldukça küçük genlikli 

(0.02) olup 46.4 sn’ de gözlemlenmiştir. P410s zamanının geç varmış olması ilişkili 

süreksizliğin birkaç km kadar çöktüğünü (Kosarev vd., 2013) ve 410-km süreksizliği 

üstündeki üst manto dalgalarının standart IASP91 değerine göre yavaş olduğunu (Vinnik 

vd., 2012) işaret etmektedir. Benzer gecikmeler (yaklaşık 2-3 sn) KTUT istasyonu yığma 

sonuçlarında da gözlenebilir. 640 km derinlikte yığma izinde ise genliği 0.05 olan P660s 

fazı 72.63 sn’ de varmıştır. Kullanılan depremlerin episantr aralıkları oldukça küçük 

olduğundan dolayı, fazların varış zamanları büyük çıkmıştır. Mutlak rezidüel değer 

Tps=2.4 sn’ dir. Bununla ilişkili olarak Tp=1.2 sn ve Ts=3.6 sn olarak elde edilmiştir.  

 

 

 

 

Şekil 47. ERZN istasyonunda kaydedilen 59 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L 

ve Q bileşenleri 
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Şekil 48. ERZN istasyonunda kaydedilen 59 adet verinin derinlik yığma 

sonucu 

 

 

SRF analizi için ERZN istasyonunda kaydedilen 48 adet telesismik depremin M ve L 

bileşenleri Şekil 49 ve yığma sonuçları Şekil 50’ de gösterilmektedir. L ve M bileşenlerinin 

durumu SENK istasyonunda elde edilen sonuçlara oldukça benzerdir. Kullanılan 

depremlerin ortalama episantr uzaklığı 75.40° ve ortalama geri-azimutu 56.58°’ dir (Şekil 

50). Yığma işlemi sonucu elde edilen yığmadaki gürültünün RMS değeri 0.01’ dir. 0.0 

sn/°’ deki yığılmış izde Smp fazı oldukça belirgindir (genliği 0.025) ve -5.90 sn’ de 

varmıştır. Smp fazının genliği standart hatanın genliğinin dört katından daha büyüktür ve 

sinyal olarak kabul edilebilir. 0.2 sn/°’ deki yığma izinde negatif polariteli bir faz (-26 sn’ 

de genliği 0015) görülmektedir. KVT istasyonunun yığma sonuçlarındaki SLp fazı gibi, bu 

fazda Lehmann süreksizliğinden gelen faz olarak yorumlanmıştır. Fakat KVT 

istasyonundaki SLp faz varışına göre varış zamanı daha erkendir. 

 

 

 



70 

 

 

 

 

Şekil 49. ERZN istasyonunda kaydedilen 48 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M ve 

L bileşenleri 

 

 

 

 

Şekil 50. ERZN istasyonunda kaydedilen 48 adet verinin yavaşlık 

yığma sonucu 

 

3.1.7. RSDY (Tokat) İstasyonu  

 

PRF analizi için RSDY istasyonunda kaydedilen 77 adet telesismik deprem kaydının 

L ve Q bileşenleri ve yığma sonuçları Şekil 51 ve Şekil 52’ de gösterilmiştir. Bu istasyon 
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için kullanılan veriler Dr. Oreshin’ den (Schmidt Institute of Physics of the Earth, Moscow, 

Russia) temin edilmiştir. Q bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Ps fazları güney 

istasyonlarına benzer şekilde 5-6 sn civarında pozitif polariteye sahip pulsları içermektedir. 

L bileşenlerinde ise oldukça net bir şekilde pulslar görülmektedir. RSDY istasyonu için 

yığılmış alıcı fonksiyonlarının ortalama episantr uzaklığı 70.40° ve ortalama geri-azimut 

açısı ise 90.50°’ dir. Şekil 52’ ye göre, Pms, P410s ve P660s fazları elde edilmiştir. 0 km’ 

deki yığma izinde 5 sn civarında genliği 0.03 olan Pms fazı görülmektedir. 400 km 

derinlikteki yığma izinde P410s varışı 0.01 genliğinde olup 44.8 sn’ de gözlemlenmiştir. 

Büyük genlik değerine sahip olmamasına rağmen, P410s işaretlenmiştir. 640 km 

derinlikteki yığma izinde ise genliği 0.07 olan P660s fazı 70.95 sn’ de varmıştır. Mutlak 

rezidüel değer Tps=0.8 sn’ dir. Bununla ilişkili olarak Tp=0.4 sn ve Ts=1.2 sn olarak elde 

edilmiştir.  

 

 

 

 

Şekil 51. RSDY istasyonunda kaydedilen 77 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L 

ve Q bileşenleri 
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Şekil 52. RSDY istasyonunda kaydedilen 77 adet verinin derinlik yığma 

sonucu 

 

SRF analizi için RSDY istasyonunda kaydedilen 83 adet telesismik depremin M ve L 

bileşenleri Şekil 53 ve yığma sonuçları Şekil 54’ de gösterilmektedir. Bu istasyon için 

kullanılan veriler PRF bileşenlerinde olduğu gibi Dr. Oreshin’ den (Schmidt Institute of 

Physics of the Earth, Moscow, Russia) temin edilmiştir. Kullanılan depremlerin ortalama 

episantr uzaklığı 77.70° ve ortalama geri-azimutu 74.80°’ dir (Şekil 54). Yığma sonucu 

oldukça kalitelidir. Yığma sonucu elde edilen yığmadaki gürültünün RMS değeri 0.047’ 

dir. 0.0 sn/° ve 0.4 sn/°’ de yığma izlerinden temel Sp fazları (Smp ve S410p) oldukça 

belirgin şekilde görülmektedir. Smp fazının (-5.19 sn) genliği 0.08 ve S410p fazının (-

59.30 sn) genliği ise 0.02’ dir.  
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Şekil 53. RSDY istasyonunda kayıt edilen 83 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M 

ve L bileşenleri 

 

 
 

Şekil 54. RSDY istasyonunda kaydedilen 83 adet verinin yavaşlık 

yığma sonucu 

 

3.1.8. TOKT (Tokat) İstasyonu  

Şekil 55 ve Şekil 56’ da PRF analizi için güneydeki istasyonların en batısında 

bulunan TOKT istasyonunda kaydedilen 47 adet telesismik deprem kaydının L ve Q 

bileşenleri ve yığma sonuçları gösterilmiştir. Q bileşenleri incelendiğinde, genel olarak Ps 
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fazları RSDY istasyonuna oldukça benzer pulsları içermektedir. Fakat ilk 20 sn’ de büyük 

genliklerle ilişkili bir dalga treni gözlemlenmektedir ve bu dalga treni kabuksal 

yansımalarla ilişkilidir. Ps fazının bu pozitif polariteli yansıması yüksek hızlı bir 

süreksizliği işaret etmektedir.  

TOKT istasyonu için yığılmış alıcı fonksiyonlarının ortalama episantr uzaklığı 

75.21° ve ortalama geri-azimut açısı ise 50.57°’ dir. Elde edilen yığma sonuçları oldukça 

gürültülüdür. Şekil 56’ ya göre, Pms, P410s ve P660s fazları elde edilmiştir. 0 km’ deki 

yığma izinde 4.2 sn civarında genliği 0.11 olan Pms fazı görülmektedir. 400 km 

derinlikteki yığma izinde oldukça düşük genlikli P410s varışı 0.03 genliğinde olup 46.4 sn’ 

de gözlemlenmiştir. 640 km derinlikteki yığma izinde ise genliği 0.08 olan P660s fazı 

69.40 sn’ de varmıştır. Mutlak rezidüel değer Tps=2.4 sn’ dir. Bununla ilişkili olarak 

Tp=1.2 sn ve Ts=3.6 sn olarak elde edilmiştir.  

 

 

 

 

Şekil 55. TOKT istasyonunda kayıt edilen 47 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen L 

ve Q bileşenleri 

 

 

Manto geçiş zonunun yapısını belirlemek için kullanılan P410s ve P660s arasındaki 

seyahat zaman farkı KVT, KTUT, TOKT ve SENK istasyonları haricinde IASP91 standart 

değerinden 1-2 sn daha büyüktür. Bölüm 1’ de bahsedildiği gibi faz geçişleriyle ilişkili bu 

sınırlar faz eşitliğinin pozitif ve negatif eğimiyle ilişkilidir.  Aynı zamanda bu sınırların 

derinliği sıcaklığa bağlıdır. Geçiş zonlarında sıcaklık artarsa, dönüşüm fazlarının seyahat 
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zamanlarındaki farkın azaldığı gibi süreksizliklerin derinlikleri de azalır (Vinnik vd., 

2014).  Ayrıca, standart seyahat zamanı farkının büyümesine özellikle güçlü-soğuk bir 

yapıya sahip olan 660-km süreksizliği sebep olursa, bu durum düşük sıcaklığa sahip geçiş 

zonun derinliğinin ~20 km kadar incelmesine ve yiten bir Litosfer dilimine işaret eder 

(Morais, 2012). 

 

 

Şekil 56. TOKT istasyonunda kaydedilen 47 adet verinin derinlik 

yığma sonucu 

 

SRF analizi için TOKT istasyonunda kaydedilen 42 adet telesismik depremin M ve L 

bileşenleri Şekil 57 ve yığma sonuçları Şekil 58’ de gösterilmektedir. Genel olarak Doğu 

Pontid magmatik yayının güneyindeki istasyonlardan elde edilen yığma izlerine oldukça 

benzer sonuçlar gözlemlenmiştir. Kaydedilen telesismik depremlerin ortalama episantr 

uzaklığı 76.15° ve ortalama geri-azimutu 52.92°’ dir (Şekil 58). Yığma işlemi sonucu elde 

edilen standart hata değeri (yığmadaki gürültünün RMS değeri) 0.012’ dir. 0.0 sn/°’ deki 

izdeki Sp fazı (Smp) ile 0.4 sn/°’ deki S410p fazı oldukça belirgin durumdadır. Smp fazı -

4.79 sn’ de ve S410p fazı ise -56.5 sn’ de net olarak varmıştır. Smp fazının genliği (0.025) 

standart hatanın genliğinden oldukça büyüktür. IASP91 standart rezidüel varışına oldukça 

yakın bir değerde varmış olan S410p varışı, 410-km süreksizliğinin yükselmesine ya da üst 

mantodaki düşük Vp/Vs oranına ya da her ikisine işaret etmektedir (Morais, 2012). 
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Şekil 57. TOKT istasyonunda kayıt edilen 42 adet verinin kullanılmasıyla elde edilen M ve 

L bileşenleri 

 

 

Şekil 58. TOKT istasyonunda kaydedilen 42 adet verinin yavaşlık yığma 

sonucu 

 

3.2. P ve S-Alıcı Fonksiyonlarının Birleşik Ters Çözümü Uygulaması 

 

Bu bölümde DPOK’ nda bulunan 8 adet deprem istasyonundan elde edilen PRF ve 

SRF’ lerin birleşik ters çözümüyle her bir istasyon altı için izotropik kabuk ve üst manto 

yapısı belirlenmiştir. Ters çözüm sonuçlarını gösterirken, ilk olarak Doğu Pontid magmatik 
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yayının kuzeyindeki istasyonlar doğudan batıya doğru sıralandırılarak gösterilmiştir. 

Ardından benzer durum güneydeki seçilmiş istasyonlar için uygulanmıştır. Ters çözüm 

sonucu her bir istasyon altı için P-dalgası histogramı, S-dalgası histogramı, kalınlık bilgisi 

ve Vp/Vs oranı hesaplanmıştır. Çok çözümlülük problemi telesismik P- ve S-dalgası 

seyahat zamanı rezidüellerinin ve alıcı fonksiyonlarının birleşik ters çözümüyle 

azaltılmaya çalışılmıştır. Kuzeydeki KVT ve güneydeki SENK istasyonları haricindeki tüm 

istasyonlar için seyahat zamanı rezidüelleri ile birlikte ters çözüm işlemi 

gerçekleştirilmiştir. Ters çözüm işlemi Benzetilmiş Tavlama tekniğiyle sınırlandırılmıştır. 

Bölüm 2’ de açıklandığı gibi, birleşik ters çözüm işlemini gerçekleştirmek için PRF’ lerin 

tüm L bileşenlerinin toplamı ve Q bileşenlerinin 0 km’ deki izleri kullanılmıştır. Ayrıca 

SRF’ lerin tüm M bileşenlerinin toplamı ve L bileşenlerinin 0.0 s/º’ deki izleri 

kullanılmıştır. Deneme başlangıç modeli kabukta 4 adet ve mantoda 5 adet olmak üzere 

toplam 9 adet tabakadan oluşmaktadır. Tabaka kalınlıkları mantoda birkaç on km (50-70 

km) kadardır ve kabukta yaklaşık 10-30 km aralığındadır. Hız değerleri IASP91 standart 

modeline göre düzenlenmiştir. Çözüm P ve S-dalgası hızlarının geniş bir aralığı için 

yapılmıştır. Deneme modellerinin sayısı 105 kadardır. Model parametre uzayı hücrelere 

bölünmüştür ve her bir hücrede hesaplanan sonuç renk koduyla histogram olarak 

gösterilmiştir. Ters çözüm sonuçları kabuk, yüksek S-dalgası hızına sahip üst manto 

(mantle lid), düşük hızlı S-dalgası zonu ve altlayan üst manto tabakası olmak üzere 

temelde dört tabaka olarak gözlemlenmiştir. Bu süreksizliklerin derinlikleri bölgeden 

bölgeye değişim göstermektedir. Derinliği yüzeyden 300 km’ye kadar olan ve oldukça 

detaylı olarak elde edilen hız modellerine göre, P-dalgası histogramlarına oranla S-dalgası 

histogramları daha iyi sınırlandırılmıştır ve yaklaşık 150 km derinliklerden sonra yüksek 

hızlar elde edilmiştir.  

Kuşağın kuzeyindeki istasyonların en doğusunda bulunan BCA istasyonunun P410s 

seyahat zamanı rezidüel değeri IASP91 modelinden hesaplanan teorik değere oldukça 

yakındır. Şekil 59’ a göre, Moho süreksizliğinin derinliği 30 km’dir (Vs= 4.3 km/sn, 

Vp=7.2 km/sn). Alt kabuktaki S-dalgası hız değerleri 3.36-3.41 km/sn arasındadır. Alt 

kabukta Vp/Vs oranı büyük olup 1.90 civarındadır. Ters çözüm sonucuna göre, Litosfer-

Astenosfer sınırı yaklaşık olarak 89 km olarak belirlenmiştir. S-dalgası hızları bu geçiş 

zonunda 4.4 km/sn’ den 4.2 km/sn’ ye düşmüştür. Yaklaşık 184 km derinlikte düşük hızlı 

zon yok olmaktadır ve standart hız oranlarındaki altlayan üst manto tabakası 

başlamaktadır.  
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Şekil 60’ da KTUT istasyonu için ters çözüm sonuçları gösterilmektedir. En üstte, 4 

km derinliğinde oldukça düşük hızlar elde edilmiştir (Vs=2.85 km/sn, Vp=4.71 km/sn). Alt 

kabukta S-dalgası hızı 3.1-4.2 km/sn arasında değişmektedir. Kabuğun orta ve alt 

seviyelerinde genel olarak Vp/Vs oranı ~1.85 civarındadır. KTUT istasyonu için 

hesaplanan Moho süreksizliğinin derinliği 33 km’ dir (Vs=4.5 km/sn ve Vp=7.5 km/sn). S-

dalgası histogramına göre, yüksek hızlı üst manto ve düşük hızlı zon arasındaki geçiş 79 

km’ de belirlenmiştir (Vs=4.32 km/sn, Vp=8.20 km/sn). Altlayan üst manto tabakası ise 

yaklaşık olarak 173 km civarında başlamaktadır. 

KVT istasyonun telesismik rezidüel değerleri belirlenemediği için birleşik ters 

çözüm işlemi rezidüelleri kullanılmadan yapılmıştır (Şekil 61). Diğer kuzey istasyonları 

için elde edilen sonuçlara benzer şekilde, Doğu Karadeniz havzasına yakın bir konumda 

bulunan KVT istasyon için kabuk kalınlığı 37 km’ dir (Vs=4.3 km/sn, Vp=7.9 km/sn). 

KTUT istasyonunda elde edilen sonuç gibi, en üst 4 km’de hızlar oldukça düşüktür 

(Vs=2.76 km/sn, Vp=5.65 km/sn). Kabuğun orta ve alt seviyelerinde genel olarak Vp/Vs 

oranı ~1.90 civarındadır. S-dalgası histogramında, net olarak Litosfer-Astenosfer 

süreksizliği geçişi gözlemlenememiştir. Fakat artan derinliklerle ilişkili olarak hız geçişleri 

bulunmaktadır. P-dalgası histogramında da görülebilen bu hız geçişi yaklaşık 82 km 

derinliğindedir (P-dalgası 7.9 km/sn’ den 7.2 km/sn’ ye düşmektedir). Yaklaşık 171 km 

derinliğinden sonra ise hızlar oldukça büyük bir sıçrama göstermiştir.  

DIKM istasyonu sonuçları kuşağın kuzeyindeki diğer istasyonlardan elde edilen 

sonuçlara oldukça benzerlik göstermektedir (Şekil 62). P ve S-dalgası histogram 

sonuçlarına göre, üst 5 km’ de oldukça düşük hızlar görülmektedir (Vp=4.86 km/sn, 

Vs=2.78 km/sn). Moho süreksizliğinin derinliği 40 km (Vs=4.7 km/sn, Vp=7.9 km/sn) 

olarak belirlenmiştir. Alt kabukta S-dalgası hızları genel olarak 3.9 km/sn civarındadır ve 

Vp/Vs oranı ise ~1.90 olup oldukça büyüktür. Litosfer-Astenosfer süreksizliği geçişi 85 

km’ dedir (Vs=4.5 km/sn, Vp=7.7 km/sn). Yaklaşık 181 km civarında hızlarda bir sıçrama 

elde edilmiştir. 
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Şekil 59. BCA istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=-0.4 sn ve Ts=-1.2 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla 

birlikte histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah 

kalın çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar 

araştırma sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, 

sentetik PRF ve SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla 

gösterilmektedir. Kesikli çizgiler ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır 
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Şekil 60. KTUT istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=0.8 sn ve Ts=2.4 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte 

histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın 

çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma 

sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve 

SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler 

ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır 
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Şekil 61. KVT istasyonu için zaman rezidüelleri olmadan PRF ve SRF’ lerin birleşik 

ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs 

değerlerini göstermektedir. Siyah kalın çizgiler IASP91 hız modellerini 

temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma sınırlarıdır. 102-104 deneme 

modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve SRF’ ler model olarak aynı 

renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler ise gerçek alıcı 

fonksiyonlarıdır 
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Şekil 62. DIKM istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=-0.6 sn ve Ts=-1.8 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte 

histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın 

çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma 

sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve 

SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler 

ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır 

 

Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın güneyindeki istasyonların en doğusunda bulunan 

SENK istasyonu verileri için seyahat zamanı rezidüelleri kullanılmadan ters çözüm işlemi 

gerçekleştirilmiştir (Şekil 63). Kabuktaki hızlar incelendiğinde, alt kabukta P-dalgası hızı 

standart değerden biraz düşük çıkmıştır. Alt kabukta Vp/Vs oranı oldukça düşük (~1.6) 

olup, üst kabukta 1.90 civarındadır. Kabuk kalınlığı 46 km olarak belirlenmiştir (Vp=8.3 

km/sn, Vs=4.5 km/sn). Litosfer-Astenosfer geçişi ~88 km’ de (Vs=4.40 km/sn, Vp=8.40 
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km/sn) görülmektedir. Yüksek hızlı üst manto yaklaşık 182 km derinliğe kadar uzanan 

düşük S-dalgası hızına sahip tabaka üzerinde uzanmaktadır.   

SENK istasyonunun güney batısında, Kuzey Anadolu Fay zonu üzerinde bulunan 

ERZN istasyonundan elde edilen ters çözüm sonuçları Şekil 64’ de gösterilmektedir. 

Histogramlara bakıldığında, ilk olarak dikkat çeken durum alt kabukta düşük hızlı bir 

tabakanın varlığıdır. 30 km civarında S-dalgası hızları 3.8 km/sn’ den 3.6 km/sn’ ye ve P-

dalgası hızları ise 6.9 km/sn’ den 6.5 km/sn’ ye düşmektedir. Bu derinliklerde, Vp/Vs oranı 

ise 1.70-1.80 civarındadır. Kabuk kalınlığı 42 km olarak elde edilmiştir (Vs=4.5 km/sn, 

Vp=7.7 km/sn). Net bir şekilde hız değişiminin görülmemesine rağmen, 85 km civarında 

bir hız değişiminden söz edilebilir. Bu sınır Litosfer-Astenosfer sınırı olarak 

yorumlanmıştır. SRF’ lerin yavaşlık yığma sonuçlarında görüldüğü gibi, yaklaşık 183 km 

civarında başlayan yüksek hızlı tabaka Lehmann süreksizliği olarak yorumlanabilir. 

ERZN istasyonunun kuzey batısında ve Kuzey Anadolu Fay zonu üzerinde bulunan 

RSDY istasyonundan elde edilen sonuçlar Şekil 65’ de gösterilmektedir. ERZN 

istasyonundaki gibi, alt kabukta yaklaşık 28 km civarında düşük hızlı bir tabaka P-dalgası 

histogramında görülmektedir. S-dalgası hızlarında görülmemesine rağmen, P-dalgası 

hızları 7.1 km/sn’ den 6.9 km/sn’ ye azalmaktadır. Alt kabukta Vp/Vs oranı genel olarak 

1.80-1.90 civarındadır. Moho süreksizliğinin derinliği 39 km olup Vs=4.4 km/sn, Vp=8.3 

km/sn olarak elde edilmiştir. P- ve S-dalgası hızlarına göre, üst manto hızları genel olarak 

IASP91 hız değerlerinden daha büyüktür. S-dalgası histogramında görülmemesine rağmen, 

P-dalgası histogramında 88 km derinliğinde yüksek hızlı üst manto ve düşük hızlı zon 

arasındaki geçiş görülmektedir (P-dalgası hızı 8.40 km/sn’ den 7.90 km/sn’ ye 

azalmaktadır). Artan derinliklerle ilişkili olarak hızlar kademeli şekilde artmıştır ve ~177 

km derinlikte bir hız sıçraması görülmektedir.   

Son olarak Doğu Pontid magmatik kuşağında güneydeki seçilen istasyonlarının en 

batısında bulunan TOKT istasyonu için elde edilen ters çözüm sonuçları Şekil 66’ da 

gösterilmiştir. Güneydeki istasyonlarda görünen, fakat yaklaşık 20 km derinliğinden 

başlayıp 30 km derinliğine kadar devam eden düşük hızlı bir tabaka nispeten 

görülmektedir. Bu tabakanın P-dalgası hızı 6.4 km/sn’ den 6.2 km/sn’ ye ve S-dalgası ise 

3.3 km/sn’ den 3.0 km/sn’ ye azalmaktadır. Orta ve alt kabukta Vp/Vs oranı oldukça 

yüksek olup 1.90-2.00 civarındadır. Kabuk kalınlığı 44 km olarak elde edilmiştir (Vs=4.6 

km/sn, Vp=7.7 km/sn). Litosfer-Astenosfer sınırı diğer istasyon sonuçlarına göre en 

büyüktür ve 94 km olarak belirlenmiştir (Vs=4.5 km/sn, Vp=8.3 km/sn). Düşük hızlı 
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tabakayı altlayan üst manto ise yaklaşık 189 km civarından başlamaktadır ve artan 

derinliklerde hızlar IASP91 modelinden biraz daha büyüktür. 

 

 

 

Şekil 63. SENK istasyonu için zaman rezidüelleri olmadan PRF ve SRF’ lerin 

birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte histogramlar Vp, Vs ve 

Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın çizgiler IASP91 hız 

modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma sınırlarıdır. 102-104 

deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve SRF’ ler model 

olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler ise gerçek alıcı 

fonksiyonlarıdır 
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Şekil 64. ERZN istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=1.2 sn ve Ts=3.6 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte 

histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın 

çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma 

sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve 

SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler 

ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır  
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Şekil 65. RSDY istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=0.4 sn ve Ts=1.2 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte 

histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın 

çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma 

sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve 

SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler 

ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır 
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Şekil 66. TOKT istasyonu için zaman rezidüelleriyle birlikte (Tp=1.2 sn ve Ts=3.6 

sn) PRF ve SRF’ lerin birleşik ters çözümü. Üstte, renk kodlarıyla birlikte 

histogramlar Vp, Vs ve Vp/Vs değerlerini göstermektedir. Siyah kalın 

çizgiler IASP91 hız modellerini temsil etmektedir. Kırmızı hatlar araştırma 

sınırlarıdır. 102-104 deneme modelleri sayısıdır. Aşağıda, sentetik PRF ve 

SRF’ ler model olarak aynı renk koduyla gösterilmektedir. Kesikli çizgiler 

ise gerçek alıcı fonksiyonlarıdır 



 

 

4. TARTIŞMA VE İRDELEME 

 

Bu bölümde, bir önceki bölümde KRDAE tarafından işletilen 8 adet deprem 

istasyonun geniş bantlı verilerinden elde edilen P- ve S-Alıcı Fonksiyonlarının birleşik ters 

çözüm sonuçları değerlendirilmiştir ve çalışma bölgesindeki bugüne kadar yapılan jeofizik 

çalışmalarla kıyaslanmıştır. Elde edilen sonuç modeller genel olarak kabuk, yüksek hızlı 

üst manto, düşük hızlı S-dalgası tabakası ve altlayan üst manto olarak 4 temel tabakadan 

oluşmaktadır. Sonuçlar ilk olarak kabuk yapısı, ardından manto yapısı ve son olarak 

jeodinamik yapı olmak üzere tartışılmıştır ve çalışma bölgesinin derin yapısı hakkındaki 

yeni jeofizik özellikler ortaya çıkarılmıştır. 

Doğu Pontid magmatik yayının kuzeyindeki ve güneyindeki üç bileşen geniş bantlı 

deprem istasyonların ters çözümünden elde edilen S-dalgası hızı-derinlik kesitlerinin doğu-

batı doğrultusundaki 2-B’ lu şematik gösterimi Şekil 67a ve b‘ de gösterilmiştir. Şekil 67c 

ve d’ de çalışma alanının kuzey-güney doğrultusundaki yapısal değişimini ortaya çıkarmak 

için KTUT-ERZN ve KVT-ERZN istasyonlarından elde edilen derinlik-hız kesitlerinin 2-

B’ lu şematik gösterimi verilmiş olup, ortalama Vp ve Vs değerleri gösterilmiştir. Şekil 67 

genel olarak temel süreksizliklerin derinliklerini ve ortalama hız değerlerini 

göstermektedir. Buna ek olarak, Şekil 68’ de yine her bir istasyonun ters çözüm 

sonucundan elde edilen histogramlardan faydalanarak, 3-B’ lu derinlik-hız blok 

diyagramları oluşturulmuştur. Şekil 68a’ da çalışma alanına güney-batı yönünden 

bakıldığında elde edilen model-kesit ve Şekil 68b’ de ise çalışma alanına güney-doğu 

yönünden bakıldığında elde edilen model-kesit görülmektedir. Şekillerden elde edilen 

sonuçlar bölgenin güncel jeodinamik durumunu yanstımaktadır. 

 

 

 

 

 

 

 

 



89 

 

 

 

 

 

Şekil 67. (a,b) Doğu Pontid Magmatik yayının kuzeyindeki ve güneyindeki istasyonlardan 

elde edilen derinlik-hız kesitlerinin doğu-batı doğrultusundaki 2-B’ lu şematik 

gösterimi; Siyah kalın çizgiler her bir istasyondan hesaplanan S-dalgası hız 

modellerini temsil etmektedir. (c,d) Kuzey-güney doğrultusunda seçilen KTUT-

ERZN ve KVT-ERZN istasyonlarından elde edilen derinlik-hız kesitlerinin 2-B’ 

lu şematik gösterimi; Vp ve Vs değerleri ilişkili tabakanın ortalama P- ve S-

dalgası hızlarıdır. Önemli geçiş sınırları kesikli çizgilerle işaretlenmiştir  
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Şekil 68. Doğu Pontid Magmatik yayındaki kuzey ve güney istasyonlarının 

histogramlarından elde edilen 3-B’ lu derinlik-hız blok diyagramların şematik 

gösterimi; a) Çalışma alanına güney-batı yönünden bakıldığında elde edilen 

model-kesit, b) Çalışma alanına güney-doğu yönünden bakıldığında elde edilen 

model-kesit. Üst yüzeyde görünen çalışma alanı jeoloji haritası MTA’ dan 

değiştirilerek alınmıştır. Vp ve Vs değerleri ilişkili tabakanın ortalama P- ve S-

dalgası hızlarıdır. Siyah üçgenler istasyon lokasyonlarını temsil etmektedir. 

Önemli geçiş sınırları düz ve kesikli çizgilerle işaretlenmiştir 
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4.1. Kabuk Yapısı 

 

Yayın kuzeyinde doğu-batı doğrultusunda BCA, KTUT, KVT ve DIKM istasyonları 

bulunmaktadır. Söz konusu istasyon verileri ile oluşturulan P- ve S-dalgası hız 

histogramlarından elde edilen Moho derinlikleri sırasıyla 30, 33, 37 ve 40 km’ dir ve Moho 

hızları ise ortalama Vp=7.65 km/sn ve Vs=4.50 km/sn’ dir (Şekil 59-62 ve Şekil 67a). 

KTUT, KVT ve DIKM istasyonlarında, yüzeydeki kırıklı-çatlaklı magmatik kayaçlardan 

ve ince sedimanter birimlerden dolayı üst 4-5 km derinlikte düşük hızlar (Vp=~5.07 km/sn 

ve Vs=~2.80 km/sn) elde edilmiştir. Doğu Karadeniz havzasının güneyi boyunca uzanan 

bu istasyonlardan elde edilen düşük hızlar ve derinlikler üst kabuğun üst kısmı ile ilişkili 

olan temel kayaç derinliğine (basement depth) karşılık gelmektedir. Çakır vd. (2000) ve 

Çakır ve Erduran (2004), özellikle KTUT istasyonu verileri ile ilgilenmiştir. Buna göre, 

KTUT istasyonu için üst 5 km’ de Vs hızının ~1.5 km/sn’ den ~3.5 km/sn’ ye artış 

gösterdiğini ve ayrıca Karadeniz havzasından genişleyen sedimanter birimlerin üst 

kabuğun üstünde düşük hızlara neden olduğunu ifade etmiştir. Artan derinlikler için, bu tez 

çalışmasında elde edilen orta ve alt kabuk hız sonuçları ile (Vp=7.8 km/sn ve Vs=4.2 

km/sn) (Şekil 60 ve 67) uyumlu değerler belirlenmiştir. Moho derinliği için Çakır vd. 

(2000) güneye doğru eğimli ve kalınlığının 32-40 km (Vs=~4.6 km/sn) arasında değiştiğini 

ve bununla ilişkili olarak Çakır ve Erduran (2004), düşük hızlı Sn (~4.4 km/sn) ve Pn (~7.6 

km/sn) hızlarınının üst manto erimesinden kaynaklandığını belirtmiştir. KTUT istasyonu 

için tez çalışmasından elde edilen Moho hızları ise Vs=4.5 km/sn ve Vp=7.5 km/sn’ dir. 

Diğer taraftan Al-Lazki vd. (2004), DPOK civarında düşük Pn hızları (~7.8 km/sn) 

hesaplamıştır ve bunun sebebi olarak sıcak ve/veya ince üst mantoyu göstermiştir. Mutlu 

ve Karabulut (2011), Pontidler civarında yaygın volkanik birimlerle ilişkili olarak düşük 

Pn hızlarının (~7.6 km/sn) olduğunu belirtmiştir.  

Magmatik yayın güneyinde doğu-batı doğrultusunda SENK, ERZN RSDY ve TOKT 

istasyonları bulunmaktadır. Kuzeydeki istasyonlara göre, güneydeki istasyonlarda elde 

edilen Moho derinlikleri genel olarak daha büyüktür. Hız histogramlarından elde edilen 

Moho derinlikleri sırasıyla 46, 42, 39 ve 44 km’ dir ve Moho hızları ise ortalama Vp=8.00 

km/sn ve Vs=4.50 km/sn’ dir (Şekil 63-66 ve Şekil 67). Orta ve alt kabuktaki P- ve S-

dalgası hızları Vp=6.8 km/sn ve Vs=3.7 km/sn civarındadır. En net şekilde ERZN 

istasyonunda görünen ve yaklaşık 30 km derinliğinde düşük hızlı bir tabaka mevcuttur 

(Vp=6.6 km/sn ve Vs=3.6 km/sn) (Şekil 67b). Gök vd. (2007), benzer derinliklerde düşük 
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hızlı bir tabaka belirlemiştir ve Neojen ve Holosen yaşlı volkanik birimlerle 

ilişkilendirmiştir (Gök vd., 2007). Buna ek olarak, Fichtner vd. (2013) coğrafik olarak 

KAF zonunun orta kısmına denk gelen bölgede, 20 km civarındaki derinlikte düşük S-

dalgası hızları (Vs=~3.3 km/sn) elde etmiştir. Bu düşük hızlı trendin Litosferik mantoya 

kadar devam ettiğini belirtmiştir. Ayrıca Türkoğlu vd. (2015), KAF sisteminde alt kabukta 

geniş ölçekte düşük rezistivite zonunun (10-30 Ωm) varlığını ortaya çıkarmış olması, 

ERZN ve RSDY istasyonunda elde edilen düşük hızlı tabakaya neyin neden olduğu 

sorusuna cevap vermektedir. Türkoğlu vd. (2015), mekanik olarak akışkan alt kabuğun 

varlığından dolayı bu durumun gerçekleştiğini ifade etmiştir. Bu tez çalışmasında elde 

edilen kabuk kalınlıkları ile önceki çalışmalardan elde edilen kabuk kalınlıklarını 

karşılaştırmak adına aşağıdaki çalışmalar dikkate alınmıştır. Maden vd. (2009a), DPOK’ 

nın ortalama Moho, Conrad ve temel kayaç derinliği değerlerini sırasıyla 35.7, 26.5 ve 4.6 

km olarak hesaplamıştır. Ayrıca Moho derinliğinin kuzeyden güneye doğru 33.9 km’ den 

42.6 km’ ye değiştiğini belirlemiştir. Maden vd. (2009b), benzer şekilde DPOK için Moho 

derinliğini kuzeyden güneye doğru 29±1.2 km - 47.2±1.9 km arasında, Ateş vd. (2012) 

DPOK’ nın kuzeyi için 32 km ve güneyi için 36 km civarında kabuk kalınlığı 

hesaplamıştır. Vanacore vd. (2013), Doğu Pontidlerde 34-40 km civarında Moho derinliği 

belirlemiştir. Gök vd. (2011), DPOK ile ilişkili olarak S-dalgası hızlarını genel olarak üst 

kabukta (~10 km) Vs=~3.2 km/sn ve alt kabukta (~35 km) Vs=~3.7 km/sn olarak elde 

etmiştir. Magmatik yayın güneyine karşılık gelen bölge için Moho derinliği doğudan 

RSDY istasyonuna kadar olan bölge için 42-44 km olarak belirlemiştir. Warren vd.’ nin 

(2013) KAF ve Doğu Pontidler boyunca doğu-batı yönlü kesitlerde elde ettikleri S-dalgası 

hızları üst 10 km derinlikte yaklaşık ~3.5 km/sn ve 30 km derinlikte ise ~3.8 km/sn’ dir. 

Tezel vd. (2013), KAF zonundan Karadeniz’ e doğru Moho kalınlığının 31-46 km arasında 

değiştiğini, üst manto S-dalgası hızlarının 4.0-4.4 km/sn civarında olduğunu hesaplamıştır. 

Tez çalışmasıyla ilişkili olarak Tezel vd. (2013), DIKM, RSDY ve BCA istasyonları için 

sırasıyla 40.7, 35.5 ve 33.0 km kabuk kalınlığı belirlemiştir. Mutlu ve Karabulut (2011) 

DPOK için ortalama kabuk kalınlığının ~40 km kadar olduğunu belirlemiştir. Delph vd. 

(2015b), Doğu Pontidlerde tipik kabuksal S-dalgası hızını 3.6-4.2 km/sn ve kabuk 

kalınlığını ise 35-45 km arasında belirlemiştir. Fichtner vd. (2013), yaklaşık kabuk-manto 

geçişine karşılık gelen 40 km civarındaki derinliklerde KAF zonunun kuzey ve güneyinde 

yüksek hız geçişleri (Vs=~4.3 km/sn) elde etmiştir. Çınar ve Alkan (2016), Doğu Pontidler 

ve Doğu Karadeniz havzasını kapsayan bölge için Moho derinliğinin kuzeyden güneye 
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doğru 26 km’ den 42 km’ ye kadar arttığını ifade etmiştir. Govers ve Fitchner (2016), 

Doğu Pontidler civarında orta kabuk seviyeleri (15-25 km) için S-dalgası hızlarını ~3.0 

km/sn ve alt kabuk seviyeleri (30-35 km) için S-dalgası hızlarını ~3.5 km/sn olarak 

belirlemiştir. DPOK için Moho kalınlığını 40 km’ den daha büyük olarak elde etmiştir. 

Motavalli-Anbaran vd. (2016), Doğu Pontidlerde Moho derinliğini 42±2 km olarak 

hesaplamıştır. Lü vd. (2017), Anadolu bölgesi için düşük Pn hızları (7.90 km/sn - 7.75 

km/sn) hesaplamıştır ve bu düşük anomalilerin yüzey volkanlarına ek olarak kıtasal 

çarpışma sistemiyle ve plaka yitimiyle ilişkili sıcak manto malzemesinin yükselmesinden 

kaynaklandığını belirtmiştir. Bölge ve civarının kabuk yapısı ile ilişkili olarak yukarıda 

bahsedilen önceki yapılan çalışmalar ile bu tez kapsamında elde edilen sonuçlar oldukça 

tutarlıdır. 

Ters çözüm sonuçlarından belirlenen Vp, Vs ve Vp/Vs oranın belirlenmesi kabuğun 

doğasının belirlenmesinde oldukça önemli bir fırsat sunmaktadır. Magmatik yayın kuzeyi 

ve güneyi üzerindeki deprem istasyonlardan elde edilen Vp/Vs oranlarıda genel olarak 

kabuksal yapının nasıl olduğu hakkında önemli bilgiler vermektedir. Buna göre, DPOK’ 

nın kuzey zonu üzerindeki istasyonlarda orta ve alt kabukta genel olarak 1.90 civarında bir 

hız oranı elde edilmiştir. DPOK’ nın güney ve eksen zonu üzerindeki istasyonlarda ise orta 

ve alt kabukta genel olarak 1.80 civarında bir hız oranı elde edilmiştir. Kuzey zonda 

volkanik aktivite ve/veya granit, gabro ve diyorit girişimleri ile güney zonda karbonifer 

yaşlı granitik kayaçlar ve karboniferden Triasa kadar olan Alaskan tipi mafik-ultramafik 

kayaçlar mevcuttur. Ayrıca eksen zonda ise ultramafik-mafik kayaçlar yüzeylenmektedir 

(Eyüboğlu vd., 2014). Christensen’ e (1996) göre, ~1.90 Vp/Vs oranı mafik ve ultramafik 

kayaç bileşiminden kaynaklanmaktadır. Mafik kayaç aralığına (gabro, diyorit, 

granodiyorit) bakıldığında ise genel olarak 1.75-1.85 gibi bir oran hesaplanmıştır 

(Christensen, 1996). Dolayısıyla genel olarak mafik bileşimli kayaçların (bazalt ve gabro 

gibi) DPOK’ nda bulunduğu söylenebilir. Kuzey zon üzerindeki birkaç istasyonda en üst 

tabakada yüksek Vp/Vs oranı (~2.00) ve düşük S-dalgası hızları sedimanter birimlerin 

varlığını işaret etmektedir (Kosarev vd., 2013). Bunun yanında Eyüboğlu vd.’ nin (2014) 

jeolojik yaş tespiti dikkate alındığında, çalışma alanının kuzeyinde genç ve güneyinde yaşlı 

kayaç birliklerinin olduğu söylenebilir. Ayrıca, Özacar vd.’ ne (2010) göre, KAF zonu 

boyunca genç volkanik birimlerden ve kısmi erimenin varlığından dolayı, alt kabukta 

yüksek Vp/Vs (≥1.90) anomalileri elde edilmiştir. Oreshin vd. (2011) ise Moho 

süreksizliğinin hemen üstünde yüksek Vp/Vs oranına sahip (≥2.00) bir tabakanın kısmen 
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erimiş kabuk malzemesine işaret ettiğini belirtmiştir. Sonuç olarak elde edilen Vp/Vs 

oranları bölgenin jeolojik yapısı ile olduça uyumludur. 

  4.2. Manto Yapısı 

 

Kabuk ve Litosferik-manto arasındaki ilişki Litosfer-Astenosfer sisteminin yapısını 

anlamada oldukça önemlidir. Genel olarak birkaç jeofizik model dışında, DPOK’ nın 

Litosfer-Astenosfer sistemi özellikle araştırılmamıştır. Bu durum, bu tez çalışmasını bir 

derece daha önemli hale getirmiştir. Çalışma bölgesinin kabuk yapısının tartışıldığı gibi 

manto yapısı da benzer şekilde tartışılmıştır. P- ve S-dalgası histogramlarında yüksek S-

dalgası hızlı üst manto ve düşük hızlı tabaka arasındaki sınır yani Litosfer-Astenosfer 

geçişi genel olarak görünmektedir. BCA, KTUT, KVT ve DIKM istasyonları için genel 

olarak Litosfer-Astenosfer geçişi sırasıyla 89, 79, 82 ve 85 km olarak belirlenmiştir (Şekil 

59-62 ve Şekil 67a). Bu geçişte genel olarak P-dalgası hızı 7.9 km/sn’ den 7.7 km/sn’ ye ve 

S-dalgası hızı 4.5 km/sn’ den 4.3 km/sn’ ye azalmaktadır (Şekil 59-62). KVT istasyonuna 

ait S-dalgası histogramında ise bu geçiş görünmemektedir (Şekil 67a). Aynı istasyonlar 

için düşük hızlı tabakanın bitip yüksek hızlı üst mantonun başladığı derinlikler ise yaklaşık 

olarak sırasıyla 184, 173, 171 ve 181 km’ lere denk gelmektedir (Vp=8.3 km/sn ve Vs=4.6 

km/sn). Magmatik yayın güneyinde bulunan SENK, ERZN RSDY ve TOKT istasyonları 

için ise genel olarak Litosfer-Astenosfer geçişi sırasıyla 88, 85, 88 ve 94 km olarak 

belirlenmiştir (Şekil 63-66 ve Şekil 67b). Bu geçişte genel olarak S-dalgası hızı 4.6 km/sn’ 

den 4.5 km/sn’ ye azalmıştır (Şekil 67b). Fakat KVT istasyonunda olduğu gibi, RSDY 

istasyonuna ait S-dalgası histogramında bu geçiş görünmemektedir. RSDY istasyonu 

sonucunda net olarak görünmese bile, düşük hızlı tabakanın bitip yüksek hızlı üst 

mantonun başladığı derinlikler yaklaşık olarak doğu-batı yönünde 182, 183, 177 ve 189 

km’ lere denk gelmektedir (Vp=8.3 km/sn ve Vs=4.6 km/sn) (Şekil 67b).  

Yukarıda kabuk yapısından bahsedildiği gibi, bu bölümde de Litosfer-Astenosfer 

geçişi ve altlayan yüksek hızlı üst manto için elde edilen derinlik ve hız sonuçlarını önceki 

çalışmalarla karşılaştırmak gerekmektedir. Buna göre, Govers ve Fitchner (2016) üst 

manto seviyeleri (40-50 km) için S-dalgası hızlarını 4.0 km/sn’ den 4.4 km/sn’ ye 

değiştiğini belirlemiştir. Maden (2013), jeotermal modelleme ile Litosfer kalınlığının 

DPOK’ ndan (49.4 km) Karadeniz havzasına (152.2 km) doğru arttığını ortaya koymuştur. 

Ayrıca Litosfer-Astenosfer geçişini ~80 km olarak belirlemiştir. Fichtner vd. (2013),  

36°D-41°D arasında kalan bölgede, yaklaşık 80 km derinliği için Vs=~4.3 km/sn, 150 km 
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derinliği için Vs=~4.2 km/sn ve 200 km derinliği için ise Vs=~4.4 km/sn olarak 

hesaplamıştır. Pasyanos vd.’ nin (2014) LITHO1.0 modeli global bir model olup kabuk, 

yüksek hızlı üst manto ve Astenosfer ile ilişkili kalınlık ve P-dalgası hızlarını içermektedir. 

DPOK için Pasyanos vd.’ nin (2014) modeli ile tez çalışmasından oluşturula modelleri 

karşılaştırmak sonuçların doğruluğun test etmek açısından oldukça yararlı olacaktır. Buna 

göre Pasyanos vd.’ nin (2014) modelinde, DPOK için Litosfer kalınlığı ~70 km (Vp=~7.9 

km/sn) civarındadır. Motavalli-Anbaran vd. (2016), ortalama Litosfer-Astenosfer sınırını 

ise 100±20 km olarak hesaplamıştır. Litosfer-Astenosfer sınırının bu derinliklerde elde 

edilmesinin sebebi olarak volkanik aktiviteden dolayı oluşan Astenosferik malzemenin 

yükselmesi işaret edilmiştir. Oruç vd. (2017), KDAF zonunda zayıf ve kısmen ergimiş 

sıcak Litosferik mantonun kalınlığını 70-85 km olarak belirlemiştir. Angus vd. (2006), 

volkanik sedimanter birimlerle ilişkili üst kabuk süreksizliğini yaklaşık olarak 10 km, 

kabuk kalınlığını ~45 km ve Litosfer-Astenosfer sınırını ise ~75 km olarak belirlemiştir. 

Batıdan doğuya doğru kabuk kalınlığı artmakla birlikte 75-125 km derinliklerde düşük 

hızlı bir tabakanın varlığından söz edilmiştir.  

4.3. Jeodinamik Evrim 

 

Jeolojik ve jeofizik açıdan irdelendiğinde, Alpin kuşakta yer alan DPOK’ un yay 

volkaniklerinin genel özellikleri ve litolojik sınıflandırması dünyadaki diğer tipik yay 

sistemleri ile karşılaştırmak bölgenin jeoteknik evrimini anlamada oldukça önemlidir. 

Bununla ilişkili olarak ada yaylarının kök zonlarına ait mafik-ultramafik kayaçların 

karşılaştırılması incelendiğinde (Eyüboğlu, 2006), özellikle Doğu Pontid yayı ile Hindistan 

ve Asya plakalarını ayıran kuzey batı Pakistan’ daki Kohistan yayının kabuk yapısı 

birbirine benzerlik göstermektedir. Mesozoyik zamanda Tetis okyanusundaki kuzeye yitim 

üzerinde gelişen Kohistan ada yayının sismik özellikleri Almqvist vd. (2013) tarafından 

belirlenmiş olup, yay kökü derinliklerinde, üst manto kayaçlarının (garnet, piroksenit 

dunit) P-dalgası hızları 7.7-8.1 km/sn ve alt kabuk kayaçlarının (plajiyoklas bakımından 

zengin gabro, garnet taşıyan gabro ve hornblend) P-dalgası hızları ise 6.9-7.5 km/sn 

arasında belirlenmiştir. Yapılan laboratuvar ve modelleme sonuçları, Doğu Pontid yayı gibi 

Kohistan ada yayında da 30 km’den daha büyük derinliklerde alt kabuk seviyelerinin 

başladığı ve buna ek olarak Aleutian ve kuzey Izu-Bonin gibi ada yayların alt kabuk 

kalınlıklarının ≥15 km (Vp≥6.0 km/sn) civarında olduğu ifade edilmiştir. Chroston ve 

Simmons (1989) Kohistan yayında yaptıkları çalışmada, granitik-diyoritik girişimler, 
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sedimanterler ve volkaniklerden oluşan üst kabukta P-dalgası hızlarını 6.2-6.3 km/sn ve 

amfibol ve piroksen granülitden oluşan alt kabukta ise 6.4 ve 6.8 km/sn arasında hız 

değerleri belirlemişlerdir. Üst mantonun üst sınırı olan garnet granülitlerde ise P-dalgası 

hızları 7.8 km/sn civarındadır. Kono vd. (2009), benzer şekilde Kohistan yayının alt kabuk 

seviyeleri ile ilişkili kayaçlardan (2-pirosen granülit, garnet granülit, garnet piroksen) 

topladıkları örnekleri kullanarak, sismik moho kalınlığını ve Vp ve Vs-hız değerlerini 

belirlemiştir. Mafik-ultramafik kayaçlardaki garnet içeriğinin artması ve SiO2 içeriğinin 

azalması ile genel olarak Vp ve Vs hızlarını önemli ölçüde arttığını belirtmişlerdir. 

Dolayısıyla, kullandıkları kayaç örneklerinin Vp ve Vs oranlarını genel olarak 7.30-8.30 

km/sn ve 3.90-4.70 km/sn arasında değiştiğini ifade etmişlerdir. Sismik Moho sınırını ise 

plajiyoklasca zengin garnet granülit (~3.2 gr/cm3) ve garnet piroksen (~3.4 gr/cm3) 

arasındaki geçiş olarak yorumlamışlardır. Elde ettikleri hız ve kalınlık değerleri Doğu 

Pontid yayı için hesaplanan değerlerle oldukça uyumlu olarak gözükmektedir. 

DPOK ve çevresinin jeodinamik evrimi için birbirinden farklı görüşler mevcuttur. 

Adamia vd. (1977), Ustaömer ve Robertson (1997) Pontidlerin güneyindeki ultramafik 

kayaçların Paleotetis okyanusunun kalıntısı olduğunu ve Paleozoyik’ ten Eosene kadar 

Paleotetis okyanusal litosferinin kuzeye yitimiyle orojenik kuşağın geliştiğini ifade 

etmişlerdir. Topuz vd. (2005), Dilek vd. (2010) ve Karslı vd. (2010) Doğu Pontid 

magmatik yayındaki erken Senozoyik magmatizmasının Paleosen-erken Eosen’ de 

Neotetis okyanusunun kuzey kolu altındaki litosferik plakanın kuzeye yitimini takiben 

Torid ve Pontidler arasındaki çarpışmadan sonra kalınlaşmış alt kıtasal kabuğun 

delaminasyonu ya da kısmi ergimesiyle üretildiğini ifade etmişlerdir. Şengör ve Yılmaz 

(1981), Paleotetis okyanusunun Pontidlerin kuzeyinde bulunduğunu ifade etmiştir. 

Paleozoik’ ten orta Jura’ ya kadar güneye yitimin meydana geldiğini, bu yitimin sonucunda 

yay gerisi havza olarak açılan Neotetis okyanusu kuzey kolunun Jura’dan Eosen’e kadar 

kuzeye yitiminin gerçekleştiğini belirtmiştir. Bu modele göre, DPOK Avrasya’ nın güney 

aktif kıtasal marjinini temsil etmektedir. Geç Kretase yay volkanizması Neotetis’ in kuzeye 

yitiminde oluşmuştur. Neotetis DPOK’ nda yay-gerisi havza olarak yorumlanmıştır. 

Dewey vd. (1973), Bektaş vd. (1999) ve Eyüboğlu vd. (2010) Paleozoyik’ ten Eosen’ nin 

sonuna kadar kesintisiz olarak güneye doğru devam eden modeli geliştirmişlerdir. Bu 

modele göre, Karadeniz Paleotetis okyanusunun kalıntısıdır ve ofiyolitik kuşak yay-gerisi 

havzayı temsil etmektedir. Ayrıca Eyüboğlu vd. (2011a, 2012, 2013, 2017a) güneye doğru 

yiten okyanusal litosfer üzerinde Erken Senozoyik döneminde bir dilim penceresinin (slab 
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window) açılmaya başladığını ifade etmiştir. Barazangi vd. (2006), Doğu Türkiye ve 

çevresindeki Anadolu platosunun tektonik ve jeolojik evrimini incelemiştir. Mesozoyik 

zamandan itibaren Neotetis okyanusunun kuzey ve güney kolunun kuzeye yitiminin yay ve 

yay ardı volkanizmasının (Pontidler ve Bitlis sistemi) gelişmesiyle sonuçlandığını ifade 

etmiştir. Kuzey Neotetis Litosferik diliminin kopan kıtasal kabuk ile birlikte kuzeye doğru 

daldığını ve Pontid yayının güneyinde bir yığışım kompleksine neden olduğunu ifade 

etmiştir. İlerleyen süreçte, güneydeki dalan Litosferik kısmın dalımına devam ettiğini ve 

Doğu Anadolu altında Astenosferik yükselmenin meydana geldiğini ortaya koymuştur. 

Keskin (2007) Doğu Anadolu Yığışım kompleksi için geliştirdiği modelde, kuzeye doğru 

dalan bir Litosfer diliminin dikleşmesini ve bunu takiben kopmasını (Şengör vd., 2003) ve 

yitimin kuzeyde Pontid yayında meydana geldiğini ortaya atmıştır. Bu modele göre, 

kuzeyde Pontid Litosferi geriye doğru kıvrımlanıp ayrılmıştır. Bitlis keneti boyunca 11 

myıl’ dan daha genç çarpışmayla ilişkili volkanik birimlerin eksikliğinin ise Pontid 

Litosferininin kopmasından önce Bitlis-Pötürge Litosferinin kırılmasıyla açıklanmıştır.  

Devam eden süreçte Litosfer penceresi meydana gelmiştir ve sıcak, zenginleşmiş 

Astenosfer girişi Litosfer parçasının altına doğru hareket etmiştir. Bakırcı vd. (2012), 

Türkiye ve çevresinin üst manto S-dalgası hızlarını ortaya çıkarmıştır ve 180 km derinliğe 

kadar 3-B’ lu modelini elde etmiştir. Elde edilen kesitlere göre, Arap Litosferi Zagros 

kenetinin kuzeyine doğru (41°D boyunca) yaklaşık 70-100 km derinlikte dalmış ve yüksek 

hızlı anomalilere sebep olmuştur. Bu durumun Arap Litosferinin kopmasından 

kaynaklanmıştır. 100 km’ den daha sığ derinliklerde elde edilen düşük hızların (~4.3 

km/sn) yaygın holojen ve neojen volkanizmasına ve üst mantodaki kısmi erimeyle ilişkili 

olduğu ifade edilmiştir. Skobeltsyn vd. (2014), Doğu Pontidler ve Karadeniz altında 

yaklaşık 140 km derinliklerde yüksek hızlı anomaliler gözlemlemiştir. Bir başka yüksek 

hızlı anomaliyi (120-210 km derinlikte) ise Pontidlerin güneyinde gözlemlemiştir. Ayrıca 

çalışma bölgesinin ortasına denk gelen 70-150 km arasındaki derinliklerde, Astenosferik 

malzemenin kısmi ergimesinden kaynaklanıldığı düşünülen düşük S-dalgası hızları 

hesaplanmıştır. Çalışma bölgesi için ortalama Litosfer kalınlığını 70 km olarak 

önerilmiştir.  Bitlis kuşağının ve Doğu Pontidlerin altında (>140 km) elde edilen yüksek 

hızlı anomalileri Neotetis okyanusunun kopmuş güney ve kuzey kolunun kalıntısı olarak 

yorumlanmıştır. Bu iki soğuk malzemenin ana derinliklerinin yaklaşık olarak aynı ve 

oluşumlarının aynı zamanda meydana geldiği belirtilmiştir. Bartol ve Govers (2014), Ege, 

Anadolu ve Yakın Doğu için iki aşamadan oluşan bir tektonik model geliştirmiştir. 
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Modelin ilk aşamasında, Akdeniz okyanusunun tabanı (Mediterranean Sea floor) Anadolu-

Torid bloğunun altına doğru yatay olarak dalmıştır (geç Eosen-erken Miyosen). Bu 

Litosfer dilimi İzmir-Ankara-Erzincan keneti altına doğru manto derinliklerine kadar 

gitmiştir. Buna göre, Anadolu-Torid altında tersleyen Litosferden üstleyen Litosfere bir 

ayrılma olduğu ifade edilmiştir. Dolayısıyla, Akdeniz okyanusal Litosferinin Orta ve Doğu 

Anadolu altına doğru daldığı belirtilmiştir. Modelin bu ilk aşaması, Pontidlerin güneyinin 

altına tek bir Litosfer parçasının (Kretase’ den itibaren) kesintisiz dalmasını 

açıklamaktadır. İkinci aşamada ise, (geç Oligosen-erken Miyosen) Bitlis-Zagros keneti 

boyunca Doğu Anadolu’ da Akdeniz okyanusu kapanmıştır.  Kuzey Neotetis Litosferinin 

yatay kısmı dikleşmiş ve güneye doğru gerilemiştir. Doğu Anadolu ve Orta Anadolu 

plakalarında, soğuk Litosferin yerini sıcak manto malzemesi almıştır. Bu durum güncel 

düşük Pn hızlarına sebep olmuştur. Doğu Anadolu’ da delaminasyon Bitlis-Zagros 

kenetinde sonlanmıştır ve burada Kuzey Neotetis Litosferi tamamen kopmuştur. Govers ve 

Fitchner’ ın (2016) Litosfer yırtılma modeline göre, Anadolu’ nun batısında genişleme ve 

doğusunda delaminasyon sınırı tanımlanmıştır. Buna göre, Ege ve Kıbrıs-Bitlis Litosfer 

dilimleri kabuğun gelişiminde önemli bir rol oynamaktadır. Bu modelde Neotetis 

Litosferik dilimi Pontidler altına dalmaktadır ve Anadolu Platosu Astenosferik sıcaklıklara 

maruz kalmıştır ve düşük kabuksal hızlar ortaya çıkmıştır. 

Yukarıda DPOK ve civarı için ortaya konulmuş birçok jeodinamik modelden 

bahsedilmiştir. Bu modellere ve bölgenin tektonik geçmişine göre, kuzeye ya da güneye 

dalımlı/eğimli bir mekanizmanın olduğu aşikârdır. Buna bağlı olarak; Şekil 67’ de KTUT-

ERZN ve KVT-ERZN ile Şekil 68’ de DIKM-TOKT ve BCA-SENK istasyon çiftleri 

arasında kuzey-güney doğrultulu ilişkinin nasıl olduğu görülmektedir. Elde edilen 2-B ve 

3-B’ lu şekillerin derinlik ölçeğinden ve genel yapılarından görülebileceği üzere; Moho 

süreksizliğinde, Litosfer-Astenosfer geçişinde ve altlayan yüksek hızlı üst manto 

süreksizliğinde kuzeyden güneye doğru bir eğim ortaya çıkmıştır. Bununla birlikte, TOKT 

istasyonun güneyinde bulunan RSDY ve ERZN istasyonları civarında kabuk ve yüksek S-

dalgası hızlı üst mantonun inceldiği ayrıca gözlemlenmiştir. Dolayısıyla yukarıdaki 

jeodinamik modeller dikkate alındığında elde edilen sonuçların; Dewey vd. (1973), Bektaş 

vd. (1999) ve Eyüboğlu vd.’ nin (2010) jeodinamik bulgularını desteklediği sonucuna 

varılmıştır. Elde edilen bu sonucun geliştirilmesi ve DPOK’ un derin yapısının daha detaylı 

bir şekilde ortaya çıkarılması için mevcut sismik istasyonlara ek olarak çalışma bölgesi 

içerisindeki istasyon sayısının arttırılması gerekmektedir. Ayrıca çalışma bölgesinin daha 
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doğusundaki ve güneyindeki istasyonların kullanılmasıyla elde edilecek olan yeni sonuçlar 

mevcut sonuçlarla entegre edilerek daha geniş bir pencereden bölgenin jeodinamik durumu 

gözlemlenmelidir. Böylece bahsedilen süreksizliklerin nasıl davranış gösterdiği daha 

detaylı bir şekilde ortaya çıkarılmış olacaktır. Sonuç olarak kullanılan veri sayısını 

arttırmakla birlikte daha geniş episantr aralığındaki verileri kullanarak, farklı 

süreksizliklerden ve yörüngelerden gelecek dönüşmüş fazları gözlemlemek mevcut 

sonuçlara olumlu katkılar sağlayacaktır.  

 

 

 

  

 



 

 

5. SONUÇLAR 

 

Bu tez çalışmasında Doğu Pontid Orojenik Kuşağı’ nın kabuk ve üst manto yapısı 

seyahat zamanı rezidüellerinin kullanılmasıyla, P- ve S-dalgası alıcı fonksiyonlarının 

birleşik ters çözümünden belirlenmiştir. Elde edilen sonuçlar aşağıdaki gibidir: 

Ters çözüm sonuçlarından elde edilen hız modelleri genel olarak 4 temel tabakayı 

göstermektedir: kabuk, yüksek-S-dalgası hızlı üst manto, düşük hızlı zon ve altlayan üst 

manto.  

Tüm istasyonların hem PRF hemde SRF yığma sonuçlarında, Moho süreksizliğinden 

gelen Pms ve Smp dönüşüm fazları net olarak belirlenmiştir. IASP91 referans modeli ile 

karşılaştırıldığında, 410-km ve 660-km süreksizliklerinden gelen varışların gecikme 

zamanlarında önemli bir farklılık yoktur. Mevcut verinin episantr uzaklık aralığının küçük 

olması (~72°) ve genelde depremlerin 65°-75° episantr uzaklığında meydana gelmiş 

olmasından dolayı, 410-km süreksizliğinden gelen dönüşmüş fazlar bazı istasyonlar için 

belirlenememiştir. Özellikle KVT ve SENK istasyonlarında veri kalitesiyle ilişkili olarak 

da seyahat zamanı mutlak rezidüelleri belirlenememiş ve rezidüelsiz ters çözüm işlemi 

gerçekleştirilmiştir. KVT, DIKM ve ERZN istasyonlarından elde edilen yığma 

sonuçlarında ise, SLp fazı olarak bilinen Lehmann süreksizliğinden gelen dönüşüm fazı 

yaklaşık -25 sn civarında belirlenmiştir. Düşük hızlı tabakanın tabanını temsil eden SLp 

fazı 200-250 km derinliklerde bulunmaktadır. 

Doğu Pontid magmatik yayının kuzeyiden bulunan ve Doğu Karadeniz Havzası’ nın 

güneyinde yerleşik olan istasyonlarda, en üst 4-5 km derinliklerde oldukça küçük P ve S-

dalgası hızları (Vp=5.07 km/sn ve Vs=2.78 km/sn) ortaya çıkmıştır. Yüzeydeki kırıklı-

çatlaklı volkanik birimlerden ve ince sedimanter istiflerden dolayı, bahsedilen derinliklerde 

hız değerlerinin azaldığına karar verilmiştir ve bu sonuçların önceki yapılan çalışmalarla 

uyumlu olduğu görülmüştür. Ayrıca yayın kuzeyinde bulunan istasyonların alt kabuk S-

dalgası hızları magmatik kayaçlarla ilişkili olarak büyük çıkmıştır. Fakat güneydeki 

istasyonlarda alt kabuktaki S-dalgası hızları ise Neojen ve Holosen volkanik birimlerden 

dolayı küçük çıkmıştır. Buna ek olarak güneydeki istasyonlarda alt kabuk seviyelerinde 

düşük hızlı bir tabakanın belirdiği hız histogramlarından görülmüştür. 

Yayın kuzeyindeki istasyonların hız histogramlarından elde edilen kabuk kalınlıkları 

doğudan batıya doğru sırasıyla 30, 33, 37 ve 40 km’ dir (Vp=~7.65 km/sn ve Vs=~4.50 

km/sn). Yayın güneyindeki istasyonların hız histogramlarından elde edilen kabuk 
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kalınlıkları ise yine doğudan batıya sırasıyla 46, 42, 39 ve 44 km’ dir (Vp=~8.00 km/sn ve 

Vs=~4.50 km/sn). Bu durumda kuzeyden güneye doğru kabuk kalınlıklarında genel olarak 

bir artış görülmektedir. Benzer şekilde kuzey ve güneydeki istasyonlar için Litosfer-

Astenosfer geçişleri arasındaki ilişkide de kuzeyden güneye bir kalınlaşma olduğu 

söylenebilir. Kuzeydeki istasyonlarda geçiş derinliği doğu-batı doğrultusunda sırasıyla 87, 

79, 82 ve 85 km iken, güneydeki istasyonlarda ise sırasıyla 88, 84, 88 ve 94 km’ dir. Son 

olarak yüksek hızlı altlayan üst manto kalınlıkları ve hızlarına bakıldığında, kuzeydeki 

istasyonlar için doğudan batıya doğru sırasıyla 184, 173, 171 ve 181 km’ dir (Vp=~8.3 

km/sn ve Vs=~4.6 km/sn). Güneydeki istasyonlarda ise 182, 183, 177 ve 189 km’ dir 

(Vp=~8.3 km/sn ve Vs=~4.6 km/sn) ve genel olarak güneyden kuzeye doğru kalınlıklar 

artmaktadır.   

Son olarak elde edilen tüm derinlik-hız histogramları ve modellerine göre, Doğu 

Pontid Orojenik Kuşağı’ nda Moho süreksizliği ve Litosfer-Astenosfer sınırı nispeten 

güneye doğru eğimli olarak gözlemlenmektedir ve önceki yapılan jeodinamik modeller 

doğrultusunda güneye eğimli bir yitim zonunun varlığından bahsetmek mümkündür. Elde 

edilen bu sonuçların geliştirilmesi gerekliliğinin dikkate alınmasıyla birlikte, şu an için 

bölgede uygun dağılıma sahip yeterli sayıda deprem istasyonu bulunmamaktadır. Bu da 

bölge için yapılacak sismolojik çalışmaları sınırlandırmaktadır. Fakat deprem 

istasyonlarının arttırılmasıyla birlikte mevcut sonuçlara ek olarak, diğer jeofizik 

yöntemlerden elde edilecek yeni bulguların birlikte değerlendirilmesi bu karmaşık 

bölgenin jeodinamik yapısının daha net bir şekilde ortaya çıkartılmasında oldukça önemli 

katkılar sağlayacaktır. Ayrıca, bu tez çalışmasının sonuçları ve gelecekte yapılacak olan 

ilave yeni çalışmalar; bu bölgedeki diğer jeofizik ve jeolojik çalışmalara ışık tutacaktır. 
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7. EKLER 

 

EK-1 

 

Ek Tablo 1. Çalışmada kullanılan istasyonların listesi  

 

İstasyon 

Adı  

Enlem 

(derece) 

Boylam 

(derece) 

Yükseklik 

(m) 

Sensör 

Modeli 
Açılış Tarihi 

BCA 41.4450 41.6223 500 3ESP 2006.05.24 

DIKM 41.6497 35.2578 261 3T 2006.06.27 

ERZN 39.5867 39.7220 1317 3ESP 2008.10.15 

KTUT 40.9870 39.7667 171 3T 2006.08.17 

KVT 41.0807 36.0463 649 3T 2006.08.15 

RSDY 40.3972 37.3273 550 3T 2007.06.15 

SENK 40.5615 42.3507 1939 3T 2011.05.04 

TOKT 40.3173 36.5445 726 3T 2012.01.10 
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EK-2 

 

Ek Tablo 2. Kullanılan Depremlerin Kaynak Parametreleri 

 

Tarih 
Oluş 

Zamanı 

Enlem 

(derece) 

Boylam 

(derece) 

Büyüklük 

(mb) 

Derinlik 

(km) 

Uzaklık 

(derece) 

Azimut 

(derece) 

27/02/08 06:54:20 26.82 142.44 5.8 15 81.68 311.71 

03/03/08 09:31:02 46.41 153.18 6.2 10 74.72 313.93 

09/05/08 21:51:29 12.52 143.18 6.1 76 90.29 312.56 

12/05/08 06:28:01 31 103.32 6.9 19 51.36 299.8 

13/05/08 07:07:08 30.89 103.19 5.8 9 49.87 300.15 

30/05/08 07:25:39 30.8 141.52 5.5 16 77.01 310.53 

13/06/08 23:43:45 39.03 140.88 6.5 7 72.78 308.95 

13/07/08 14:58:32 21.01 121.14 5.6 10 68.73 307.5 

19/07/08 02:39:28 37.55 142.21 6.2 22 73.12 309.44 

21/07/08 11:30:29 37.19 142.05 5.7 22 73.25 309.45 

20/12/08 10:29:23 36.54 142.43 6 19 75.31 310.22 

15/01/09 17:49:08 46.86 155.15 6.9 36 76.47 314.12 

15/07/09 18:05:01 24.06 122.2 6.1 17 69.53 305.14 

05/08/09 00:17:58 24.23 125.1 5.9 25 71.59 305.73 

03/10/09 17:36:06 23.63 121.45 6 28 69.21 305.12 

30/09/09 07:03:39 29.22 129.78 6.3 34 74.05 308.32 

26/02/10 20:31:27 25.93 128.43 6.7 25 74.48 307.58 

14/03/10 08:08:04 37.74 141.59 6.3 32 76.32 312.25 

26/05/10 08:53:08 25.77 129.94 6.2 10 72.24 307.9 

13/06/10 03:32:57 37.37 141.62 6.3 27 72.87 309.22 

18/06/10 02:23:05 44.45 148.69 5.9 25 72.41 311.07 

30/07/10 03:56:13 52.5 159.84 6.1 23 73.43 316.88 

04/10/10 13:28:38 24.27 125.15 6.2 32 71.6 305.73 

21/12/10 17:19:40 26.9 143.7 7 14 84.85 313.67 

22/12/10 21:49:38 26.81 143.6 6.2 10 84.36 312.55 

20/02/11 21:43:24 55.92 162.12 6.1 33 73.05 316.99 

09/03/11 02:45:20 38.44 142.84 6.4 32 76.48 311.9 

11/03/11 05:46:23 38.32 142.37 7.9 24 74.13 309.82 

12/03/11 01:47:15 37.59 142.65 6.2 20 76.94 311.95 

13/03/11 01:26:04 35.72 141.64 5.9 8 75.34 310.03 

14/03/11 06:12:36 37.78 142.46 6 14 76.8 312.66 

15/03/11 15:23:54 40.33 143.29 5.6 19 75.56 312.62 

19/03/11 01:22:44 39.7 142.9 5.8 15 75.76 312.54 

22/03/11 07:18:45 37.24 144 6.3 11 75.81 310.81 

24/03/11 13:55:11 20.69 99.84 6.4 8 57.74 306.83 

25/03/11 11:36:24 38.77 141.88 6.2 39 75.7 311.36 

27/03/11 22:23:58 38.42 142.01 6.3 19 74.72 308.49 

31/03/11 07:15:30 38.92 141.82 5.7 42 73.41 309.42 

07/04/11 14:32:43 38.28 141.59 6.9 42 75.85 311.31 

11/04/11 08:16:12 37 140.4 6.4 11 75.98 310.99 

12/04/11 05:07:41 37.11 140.37 6.3 11 76.02 311.79 

13/04/11 19:57:25 39.58 143.34 5.8 22 73.9 310.01 

21/04/11 13:37:03 35.58 140.3 5.7 43 74.59 309.46 

24/05/11 03:40:52 39.72 143.24 5.8 21 75.56 310.68 

03/06/11 00:05:08 37.28 143.91 6.4 14 74.33 310.28 

22/06/11 21:50:52 39.96 142.21 6.1 33 71.69 307.76 

10/07/11 00:57:10 38.03 143.26 6.6 23 74.85 310.3 

11/07/11 20:47:04 9.51 122.17 6.1 19 78.21 308.5 

23/07/11 04:34:24 38.9 141.82 5.9 41 73.43 309.43 
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Ek Tablo 2’ nin devamı 

24/07/11 18:51:24 37.73 141.39 6.3 35 76.1 311.32 

30/07/11 18:53:49 36.94 140.96 6.4 30 76.36 311.26 

23/11/11 19:24:31 37.37 141.37 5.7 34 74.12 309.56 

04/08/11 13:51:34 48.83 154.77 6 36 75.45 316.77 

11/08/11 18:22:04 37.03 140.89 6 44 75.89 310.05 

17/08/11 11:44:08 36.76 143.77 6.1 9 78.16 312.63 

19/08/11 05:36:33 37.67 141.65 6.3 47 76.29 311.46 

16/09/11 19:26:41 40.27 142.78 6 35 75.23 311.52 

23/11/11 19:24:31 37.37 141.37 5.7 34 72.76 308.2 

24/11/11 10:25:34 41.9 142.64 5.9 38 72.01 309.11 

06/02/12 03:49:12 10 123.21 6.3 11 76.65 309.37 

26/02/12 02:35:05 22.66 120.89 5.9 28 70.95 306.59 

19/05/12 19:05:19 39.67 143.31 5.6 10 73.82 309.97 

20/05/12 07:20:36 39.65 143.16 5.9 11 75.86 311.83 

23/05/12 15:02:25 41.33 142.08 6.2 46 72.96 307.86 

16/06/12 22:18:47 15.59 119.56 6.1 28 74.22 308.16 

17/06/12 20:32:20 38.9 141.82 6.3 36 72.03 308.93 

24/06/12 03:15:01 57.6 163.2 5.8 10 69.9 317 

08/07/12 11:33:03 45.5 151.29 5.7 20 76.2 315.24 

12/07/12 12:51:58 45.45 151.66 5.5 12 76.29 314.25 

20/07/12 06:10:25 49.41 155.91 5.7 19 72.7 314.13 

25/08/12 14:16:17 42.42 142.91 5.9 54 71.84 309.12 

31/08/12 12:47:33 10.81 126.64 7.2 28 83.94 311.11 

01/09/12 22:21:46 39.81 143.1 5.6 15 72.23 309.31 

02/11/12 18:17:32 9.21 126.16 6.1 37 79.89 310.52 

07/12/12 08:31:14 37.91 143.76 6.1 32 73.83 310.07 

07/12/12 08:18:24 37.89 144.09 7.3 36 75.44 310.73 

28/02/13 14:05:50 50.97 157.27 6.4 41 72.24 314.63 

24/03/13 04:18:34 50.73 160.16 6.1 8 74.09 315.51 

27/03/13 02:03:19 23.83 121.21 5.8 19 68.55 306.46 

01/04/13 18:53:17 39.53 143.17 5.6 14 73.83 309.94 

10/04/13 20:20:26 20.72 122.06 6 11 71.04 307.51 

12/04/13 20:33:17 34.37 134.83 5.7 14 71.83 307.47 

17/04/13 12:03:31 38.47 141.63 5.7 50 73.58 309.43 

19/04/13 03:05:52 46.22 150.79 7.1 110 73.64 312.57 

19/04/13 19:58:40 49.97 157.65 5.9 15 73.11 315.09 

20/04/13 13:12:50 50.1 157.15 5.8 18 72.79 314.75 

18/05/13 05:47:59 37.74 141.47 6.1 39 72.6 307.97 

19/05/13 18:44:10 52.34 160.07 5.9 18 72.9 315.12 

21/05/13 01:55:08 52.52 160.36 5.6 30 72.48 316.27 

02/06/13 05:43:03 23.79 121.14 6.1 17 67.06 306.61 

07/06/13 16:38:03 24.1 122.67 5.3 33 68 306.78 

28/06/13 23:51:49 24.09 122.23 5.6 15 67.68 306.7 

21/07/13 23:45:56 34.51 104.26 6.1 8 50.38 297.5 

15/08/13 00:12:32 9.88 124.12 6 19 82.15 310.3 

25/08/13 17:10:19 37.16 144.66 7.1 35 78.41 313 

31/08/13 12:02:08 23.59 121.44 6.3 10 71.57 307.41 

12/11/13 07:03:51 54.69 162.3 6.4 43 74.13 320.67 

25/11/13 05:56:50 45.56 151.01 6 34 73.16 311.05 

08/12/13 17:24:54 44.44 149.17 6 28 72.9 310.27 

17/12/13 23:38:06 20.77 146.79 6.2 9 87.1 312.78 

19/03/14 12:19:26 24.11 122.26 5.8 20 69.16 306.57 

05/05/14 11:08:43 19.66 99.67 6.1 6 53.45 307.44 

29/06/14 05:56:31 24.39 142.63 6.2 48 83.42 312.02 

04/07/14 22:42:05 39.65 142.08 5.7 50 71.72 308.87 
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Ek Tablo 2’ nin devamı 

11/07/14 19:22:08 37.01 142.45 6.5 20 77.21 311.96 

10/08/14 03:43:13 41.16 142.13 6.4 41 74.27 311.01 

28/08/14 19:14:35 32.09 132.09 5.8 20 69.79 305.73 

06/09/14 14:04:05 15.41 147.23 5.7 4 91.2 313.59 

11/09/14 02:35:47 41.03 143.16 6.1 22 71.49 309.03 

21/11/14 03:29:11 20.65 120.07 5.8 4 69.61 307.24 

22/11/14 13:08:18 36.64 137.89 6.2 9 74.84 310.74 

20/02/15 04:25:23 39.82 143.59 6.2 10 76.07 312.86 

21/02/15 10:13:53 39.82 143.49 6 7 73.83 310.03 

25/02/15 07:01:09 31.07 141.82 6.3 9 79.22 309.72 

20/04/15 11:45:13 24.08 122.45 6.1 29 69.32 306.62 

10/05/15 21:25:46 31.24 142.02 6 6 78.49 310.98 

12/05/15 21:12:58 38.91 142.03 6.8 35 75.79 312.25 

30/05/15 18:49:07 30.78 142.97 6.2 5 79.4 311.43 

08/06/15 06:01:08 41.56 142.03 6.1 42 71.87 308.89 

10/06/15 08:33:03 39.68 143.32 5.8 31 73.82 309.98 

03/07/15 06:43:21 10.17 125.89 6.7 32 83.29 310.43 

07/07/15 05:10:28 43.91 147.98 6.9 49 75.62 313.62 

01/09/15 15:25:09 31.18 141.6 6 8 78.26 310.82 

05/09/15 13:16:08 49.36 155.68 5.8 38 73.86 314.86 

14/10/15 05:43:08 48.86 156.23 6 12 74.47 315.3 

13/11/15 20:51:31 31 128.87 6.5 12 69.82 306.25 

16/11/15 16:49:13 48.33 154.24 5.9 34 73.9 314.18 

20/11/15 05:31:52 26.36 142.64 5.8 14 82.11 311.84 

11/01/16 16:38:06 3.9 126.86 6.2 13 85.27 310.65 

14/01/16 03:25:33 41.97 142.78 6.4 46 74.11 311.17 

20/01/16 17:13:13 37.67 101.64 5.9 9 47.09 294.29 

05/02/16 19:57:27 22.94 120.6 6.4 23 68.63 306.63 

20/03/16 22:50:20 54.29 162.81 6.4 30 73.3 318.51 

01/04/16 02:39:08 33.38 136.39 5.9 14 73.46 308.33 

14/04/16 03:06:39 53.77 160.8 5.8 32 72.9 317.26 

14/04/16 12:26:35 32.79 130.7 6.2 9 70.02 306.35 

15/04/16 16:25:06 32.79 130.75 6.4 10 70.05 306.36 

20/04/16 12:19:43 37.81 141.6 5.9 33 73.98 309.57 

12/05/16 03:17:15 24.69 121.98 5.8 8 68.61 306.34 

27/05/16 03:44:29 26.99 130.14 5.9 10 73.11 307.71 

31/05/16 10:04:05 47.55 154.36 5.9 18 76.13 315.52 

23/06/16 21:05:30 23.69 123.37 5.8 10 72.17 306.84 

20/08/16 15:58:04 40.31 143.73 5.8 11 73.66 310.04 

05/09/16 22:54:39 54.42 168.54 6.1 8 75.34 322.4 

20/09/16 16:21:16 30.5 142.05 6.1 9 78.99 311.1 

23/09/16 00:14:34 34.46 141.64 6.2 10 76.16 310.27 

06/10/16 15:51:59 22.63 121.43 5.8 14 69.43 306.86 

21/10/16 05:07:23 35.37 133.81 6.4 5 73 307.52 

23/10/16 20:25:26 44.05 148.1 5.9 29 73.68 311.51 

11/11/16 21:42:59 38.5 141.57 6.1 42 73.53 309.4 

21/11/16 20:59:49 37.39 141.39 6.3 9 76.32 311.38 

23/11/16 21:23:36 37.21 141.32 5.9 9 74.19 309.57 

28/12/16 12:38:49 36.86 140.44 6.4 7 76.1 311.03 

29/04/17 04:09:24 56.94 162.79 6.6 17 71.32 317.93 

09/05/17 01:54:14 24.45 126.32 6 10 74.94 309.11 

17/07/16 11:05:09 54.58 168.65 6.3 9 75.25 322.46 

23/07/16 15:35:40 40.04 143.49 5.6 10 72.31 309.44 

08/08/17 13:19:49 33.19 103.86 6.5 9 50.7 298.37 

20/09/17 16:37:16 37.98 144.66 6.1 11 74.42 309.4 
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EK-3 

 

KULLANILAN PROGRAMLAR 

 

Kullanılan 3-bileşen telesismik deprem verileri European Integrated Data Archive’ 

den SAC formatında kaydedilmiştir. PRF için veri seçim kriteri mb>5.5 ve episantr 

uzaklığı 30° - 90°, SRF için veri seçim kriteri mb>5.5 ve episantr uzaklığı 65° - 90° olarak 

belirlenmiştir. 90 dakika uzunluğunda, S/G oranı kaliteli olan veriler özenle seçilmiştir. 

SEED formatındaki verilerin dönüşümü için Incorporated Research Institutions for 

Seismology’ den RDSEED yazılımı kullanılmıştır. RDSEED Federation of Digital 

Seismographic Networks tarafından tanımlanan formatda veri okuması yapmaktadır. 

Komut satırından kısaca bahsetmek gerekirse, “-f” dosya girişini, “-R” evalresp formatında 

bütün tepki fonksiyonu bilgilerini, “-d” veri indirmeyi ve “-o” ise SAC formatında veri 

çıkışını sağlamaktadır. Seismic Analysis Code ile deprem verilerinin ön veri işlem 

aşamaları gerçekleştirilmiştir. İşlem sırası temel olarak aşağıdaki gibidir; 

Rtr : Trend etkisini gidermek için kullanılmıştır. 

Taper : Verinin her kısmına simetrik taper uygulamak için kullanılır. Sıfır ve bir 

arasında değişen monotonik bir fonksiyondur. 

Rmean : Ortalamayı gidermek için kullanmıştır. 

Transfer : Alet tepkisini gidermek için uygulanmıştır. 

Evalresp : Tepki dosyasından alet tepkisi bilgisini transfer dosyası içine eklemek 

için kullanılmıştır. 

Freqlim : f1, f2, f3 ve f4 frekans sınırlarını kullanarak, S/G oranını azaltmak için 

kullanılmıştır.  

 

Seismic Handler ile Alıcı Fonksiyonlarının hesaplanması için kullanılmıştır. Generic 

Mapping Tools haritalama ve grafikleme için kullanılan paket programdır. GMT 

yardımıyla, jeoloji ve tektonik haritalar çizilebilmektedir.   
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