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ΚΕΦΑΛΑΙΟ 1ο 
 
 

1.ΠΡΟΓΝΩΣΗ ΤΩΝ ΣΕΙΣΜΩΝ 
 
 
 
1.1. Το πρόβληµα της πρόγνωσης των σεισµών 
 

  Πρόγνωση ενός σεισµού ουσιαστικά αποτελεί η γνώση του χώρου 
γένεσης, του χρόνου γένεσης αλλά και του µεγέθους του σεισµού αυτού 
πριν από τη γένεση του. Η πρόγνωση αυτή λέγεται και «ειδική πρόγνωση» 
προς διάκριση από τη «γενική πρόγνωση» που αποτελεί τη γνώση της 
σεισµικότητας µιας περιοχής ή της σεισµικής επικινδυνότητας ενός τόπου. 

  Μερικοί επιστήµονες πιστεύουν ότι και όταν γίνει δυνατή η ακριβής 
πρόγνωση των σεισµών, δεν µπορεί να εφαρµοστεί οποιοδήποτε σύστηµα 
προειδοποίησης, γιατί οι ζηµιές, λόγω του πανικού των κατοίκων θα είναι 
µεγαλύτερες του κέρδους. Αυτοί οι επιστήµονες δεν έχουν τελείως άδικο, 
όµως στην πραγµατικότητα η ακριβής πρόγνωση των σεισµών θα δώσει την 
δυνατότητα επιλογής της καλύτερης δυνατής λύσης, κάθε φορά, ώστε να 
πετύχουµε τα καλύτερα δυνατά αποτελέσµατα. Επιπλέον η έρευνα που 
σχετίζεται µε την πρόγνωση θα συµβάλει στη γενική πρόοδο της 
Σεισµολογίας και ιδιαίτερα στην ανάπτυξη των µεθόδων επίλυσης του 
γενικότερου προβλήµατος της προστασίας του δοµηνένου περιβάλλοντος 
και της ζώης των ανθρώπων. 

  Την πρόγνωση των σεισµών τη διακρίνουµε σε τρεις κατηγορίες: Α) την 
µακράς διάρκειας Β) τη βραχείας διάρκειας και τέλος Γ) την άµεση 
πρόγνωση. 

  Α) Στη µακράς διάρκειας πρόγνωση ο χρόνος γένεσης του σεισµού 
καθορίζεται µε ακρίβεια µερικών ετών ή δεκαετιών. Β) Στη βραχείας 
διάρκειας πρόγνωση ο χρόνος γένεσης του σεισµού καθορίζεται µε ακρίβεια 
της τάξης των εβδοµάδων ή λίγων µηνών. Γ) Τέλος στην άµεση πρόγνωση ο 
χρόνος καθορίζεται µε ακρίβεια µερικών ωρών ή λίγων ηµερών. 

  Σήµερα οι επιστηµονικές προσπάθειες λύσεις του προβλήµατος της 
πρόγνωσης των σεισµών ακολουθούν δυο βασικές κατευθύνσεις. 

 Η πρώτη βασίζεται στην αρχή ότι αν µπορούµε να µετράµε µε ακρίβεια 
την ταχύτητα της σχετικής κίνησης των λιθοσφαιρικών πλακών αλλά και 
την αντοχή των πετρωµάτων σε ορισµένο χώρο τότε θα είναι δυνατό να 
εντοπίσουµε το χρόνο και την έκταση θραύσης των πετρωµάτων. Με άλλα 
λόγια να προβλέψουµε τόσο το χρόνο γένεσης όσο και το µέγεθος του 
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επερχόµενου σεισµού. Αυτή η αρχή σχετίζεται άµεσα µε τα προσωρινά 
σεισµικά κενά. Κατά τις τελευταίες δεκαετίες του εικοστού αιώνα 
αποκτήθηκαν σηµαντικές γνώσεις πάνω στο θέµα αυτό. Οι γνώσεις αυτές 
είναι αρκετά χρήσιµες για την αντιµετώπιση του προβλήµατος της 
πρόγνωσης αλλά δεν µπορούν να χρησιµοποιηθούν άµεσα για τη βραχείας 
διάρκειας και για την άµεση πρόγνωση. 

  Η δεύτερη κατεύθυνση, που βασίζεται σε εργαστηριακά πειράµατα και 
σε γεωφυσικές και γεωδαιτικές παρατηρήσεις, υποστηρίζει ότι πριν από το 
στάδιο διάρρηξης των πετρωµάτων προηγείται ένα προπαρασκευαστικό 
στάδιο στον εστιακό χώρο του σεισµού. Συνέπεια των φυσικών διαδικασιών 
κατά το προπαρασκευαστικό στάδιο είναι η εµφάνιση διάφορων πρόδροµων 
φαινοµένων. 

 
 

1.2. Σεισµικά κενά 
 

  Οι σεισµολόγοι έφθασαν στην υπόθεση του σεισµικού κενού αφού 
πρώτα κατανόησαν ότι η σεισµική δράση δεν κατανέµεται τυχαία στην 
επιφάνεια της Γης αλλά κατά µήκος ορισµένων ζωνών που αποτελούν τα 
όρια των λιθοσφαιρικών πλακών.  
 
 

 
 
Σχ. 1.1. Γεωγραφική κατανοµή των επίκεντρων σεισµών, που έγιναν µεταξύ 1961 και 1967 
(Barazangi και Dorman 1969). 
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  Από τη γεωγραφική κατανοµή των σεισµών, οι οποίοι έγιναν σε 
ορισµένο χρονικό διάστηµα, (σχ. 1.1) προκύπτει ότι υπάρχουν ορισµένες 
περιοχές όπου οι σεισµικές ζώνες παρουσιάζουν ασυνέχειες. Παλιότερα 
επικρατούσε η άποψη ότι σε αυτές τις περιοχές δεν γίνονται σεισµοί. 
∆είχθηκε όµως ότι σε αυτές τις περιοχές έχουν γίνει σεισµοί κατά το 
παρελθόν (δηλαδή πριν από το χρονικό διάστηµα που καλύπτουν τα 
δεδοµένα του χάρτη). Προκύπτει λοιπόν το συµπέρασµα ότι υπάρχει 
αυξηµένη πιθανότητα να γίνει σεισµός στο προσεχές µέλλον σ’αυτές τις 
προσωρινές ασυνέχειες. Οι ασυνέχειες αυτές αποτελούν τα σεισµικά κενά. 
Για να θεωρηθεί όµως µια περιοχή ως σεισµικό κενό θα πρέπει να µην έχει 
γίνει σεισµός κατά τα τελευταία 30 χρόνια. Τα σεισµικά κενά διακρίνονται 
σε πρώτου είδους και δεύτερου είδους (Παπαζάχος Β.Κ.,1997). 
 
 
1.2.1. Σεισµικό κενό πρώτου είδους  
   

  Σεισµικό κενό πρώτου είδους θεωρείται ένα τµήµα µιας σεισµικής 
ζώνης το οποίο δεν αποτέλεσε σεισµογόνο όγκο µεγάλου σεισµού κατά τη 
διάρκεια ορισµένου χρονικού διαστήµατος κατά το οποίο τα γειτονικά 
τµήµατα της ζώνης αποτέλεσαν σεισµογόνους όγκους µεγάλου σεισµού. 

  Η θεωρία των σεισµικών κενών µας δίνει τη δυνατότητα να 
κατανοήσουµε τόσο τη συσσώρευση της ενέργειας παραµόρφωσης των 
πετρωµάτων αλλά και την απελευθέρωση της κατά τη γένεση των µεγάλων 
σεισµών. Σύµφωνα µε αυτήν την θεωρία, αν το σεισµικό κενό και τα 
γειτονικά του τµήµατα καθορίζουν µια ζώνη που αποτελεί το όριο δυο 
λιθοσφαιρικών πλακών και έχει ξεκινήσει µια ευρεία διάρρηξη (γένεση 
ισχυρών σεισµών) η οποία έχει πρόσφατα προσβάλλει τα γειτονικά 
τµήµατα, τότε είναι φυσικό να αναµένεται η επέκταση της διάρρηξης 
(γένεση µεγάλου σεισµού) και στο χώρο του σεισµικού κενού. 

 
 

1.2.2. Σεισµικό κενό δεύτερου είδους  
 

  Σεισµικό κενό δεύτερου είδους θεωρείται ένα τµήµα µιας σεισµικής 
ζώνης στο οποίο η συχνότητα των σεισµών µικρού µεγέθους ελαττώνεται 
σηµαντικά σε σχέση προς την συνηθισµένη συχνότητα και σε σχέση προς τη 
συχνότητα στα γειτονικά τεµάχη της ζώνης, για ορισµένο χρονικό διάστηµα 
πριν τη γένεση ενός ισχυρού σεισµού στο τµήµα αυτό της ζώνης. 

  Συνηθίζεται από ορισµένους σεισµολόγους να χρησιµοποιούν τον όρο 
σεισµική ησυχία (seismic quiescence) και να χαρτογραφούν τον αθροιστικό 
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αριθµό των µικρών σεισµών σε συνάρτηση µε τον χρόνο ελάττωσης του 
ρυθµού σεισµικότητας (αριθµός σεισµών ανά µονάδα χρόνου). Κανονικός 
ρυθµός σεισµικότητας είναι ο ανά µονάδα χρόνου και όγκου αριθµός 
σεισµών, µε µεγέθη µεγαλύτερα ορισµένης τιµής, που παρατηρείται κατά τη 
διάρκεια µιας σταθερής κατάστασης της σεισµικότητας µέσα σ’ένα 
συγκεκριµένο σεισµογόνο χώρο κατά το χρονικό διάστηµα µεταξύ δυο 
ισχυρών σεισµών. Εάν ο ρυθµός σεισµικότητας µειώνεται σηµαντικά σε 
σχέση µε τον κανονικό ρυθµό, τότε η περίοδος της µείωσης ονοµάζεται 
περίοδος σχετικής σεισµικής ησυχίας σε σεισµογόνους χώρους µελλοντικών 
σεισµών. 

  Σε γενικές γραµµές οι σεισµογόνοι χώροι των µεγάλων σεισµών (πάντα 
σε µια ενεργό σεισµική ζώνη) αποτελούν σεισµικά κενά τόσο του πρώτου 
όσο και του δεύτερου είδους. Αξίζει να σηµειωθεί η ύπαρξη κάποιων 
εξαιρέσεων όπως αυτή κατά την οποία ορισµένοι ισχυροί σεισµοί γίνονται 
χωρίς να προηγηθεί ελάττωση της συχνότητας των µικρών σεισµών στο 
σεισµογόνο χώρο, δηλαδή χωρίς την εµφάνιση σεισµικού κενού δεύτερου 
είδους. Αυτό βέβαια καθορίζεται πάντα από τις ιδιότητες του γήινου φλοιού 
σε κάθε περιοχής.  

  Επιπρόσθετα έχει παρατηρηθεί ότι µερικές φορές µετά την ελάττωση 
της σεισµικής δραστηριότητας παρατηρείται εκ νέου αύξηση αυτής πριν από 
τη γένεση του κύριου σεισµού. Όµως αυτού του είδους η σεισµικότητα 
περιορίζεται στην περιοχή γύρω από την εστία του αναµενόµενου σεισµού 
και στα άκρα του σεισµογόνου όγκου και παρουσιάζει σταδιακή αύξηση 
καθώς πλησιάζει ο χρόνος γένεσης του κύριου σεισµού.  

  Η σεισµική ησυχία µπορεί να ερµηνευθεί αν σκεφτεί κανείς την θεωρία 
της διασταλτικότητας. Σύµφωνα µε αυτήν αρχικά τα πετρώµατα 
παραµορφώνονται συνεχώς και πλησιάζουν το σηµείο θραύσης τους. Στην 
συνέχεια όµως λόγω δηµιουργίας µικρορωγµών αυτά διαστέλλονται µε 
αποτέλεσµα την ελάττωση της πίεσης των πόρων. Αυτό ουσιαστικά 
αποτελεί αύξηση της αντοχής των πετρωµάτων και συνεπώς ελάττωση της 
σεισµικής δράσης.  
 
 
1.3. Πρόδροµα φαινόµενα 
 

  Σύµφωνα µε τον Reid, η ενέργεια που απελευθερώνεται κατά τη γένεση 
ενός σεισµού συσσωρεύεται για µεγάλο χρονικό διάστηµα στο σεισµογόνο 
χώρο µε τη µορφή ενέργειας ελαστικής παραµόρφωσης. Αυτή η 
παραµόρφωση των πετρωµάτων πριν από τη γένεση του σεισµού έχει ως 
συνέπεια τη µεταβολή των φυσικών ιδιοτήτων των πετρωµάτων του χώρου 
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αυτού και άλλων φυσικών παραµέτρων µε αποτέλεσµα την εµφάνιση των 
πρόδροµων φαινοµένων. Οι τιµές αυτών των παραµέτρων αποκλίνουν από 
τις κανονικές τους τιµές για ορισµένο χρονικό διάστηµα (δηλαδή ορισµένες 
ώρες µέχρι και αρκετά χρόνια πριν το σεισµό) και παίρνουν την κανονική 
τους τιµή λίγο πριν το σεισµό ή κατά τη γένεση του. 

  Σήµερα η κύρια επιστηµονική προσπάθεια επινόησης ασφαλούς και 
ακριβούς µεθόδου πρόγνωσης των σεισµών βασίζεται στη συνεχή και όσο 
το δυνατόν ακριβέστερη µέτρηση διαφόρων φυσικών παραµέτρων ώστε να 
βρεθούν τόσο οι κανονικές τιµές τους όσο και οι µεταβολές εκείνες που 
οφείλονται στις διαδικασίες οι οποίες λαµβάνουν χώρα στους εστιακούς 
χώρους των µεγάλων σεισµών πριν από τη γένεση τους. Οι σηµαντικότερες 
από τις παραµέτρους αυτές αφορούν παραµορφώσεις του φλοιού της Γης, 
µεταβολές της σεισµικής δράσης και ορισµένες µεταβολές γεωφυσικών 
παραµέτρων (Παπαζάχος Β.Κ.,1997). 

 
 

1.3.1. Παραµορφώσεις του φλοιού της Γης  
 
Οι κυριότερες παραµορφώσεις του φλοιού της Γης είναι οι εξής: 

 
1) Οριζόντιες µεταβολές του εδάφους, δηλαδή επιµηκύνσεις που 

µετριούνται συνεχώς µε επιµηκυνσιόµετρα ή ανά ορισµένα χρονικά 
διαστήµατα µε γεωδαιτικές µεθόδους. 

2) Κατακόρυφες µεταβολές του εδάφους δηλαδή ανυψώσεις και 
καθιζήσεις της τάξης µερικών εκατοστών, που έχουν προσδιοριστεί 
στην ξηρά µε ανάγνωση κατακόρυφου κανόνα µε τηλεσκόπιο και 
στις ακτές µε µέτρηση των µεταβολών της µέσης στάθµης της 
θάλασσας. 

3) Μεταβολές της κλίσης του εδάφους που έχουν µετρηθεί µε 
κλισίµετρα. 

 
 
1.3.2. Μεταβολές της σεισµικής δράσης  
 
Οι σπουδαιότερες µεταβολές της σεισµικής δράσης είναι οι εξής: 

 
1) Ελάττωση του ρυθµού γένεσης των µικρών σεισµών στον εστιακό 

χώρο µεγάλων σεισµών η οποία αρχίζει ορισµένα χρόνια πριν και 
διαρκεί µέχρι τη γένεση του σεισµού. 
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2) Αύξηση της συχνότητας των µικρών σεισµών ορισµένες ηµέρες ή 
εβδοµάδες πριν από τη γένεση του κύριου σεισµού κοντά στην εστία 
του. 

3) Αύξηση της σεισµικής δράσης βάθους πριν από τη γένεση 
επιφανειακών σεισµών. 

 
 

1.3.3. Μεταβολές γεωφυσικών παραµέτρων 
 
Οι µεταβολές γεωφυσικών παραµέτρων πριν από σεισµούς είναι: 
 
1) Ελάττωση του λόγου α/β της ταχύτητας των επιµήκων κυµάτων προς 

την ταχύτητα των εγκάρσιων µέχρι 15% της κανονικής τιµής. 
2) Μεταβολή του µηχανισµού γένεσης των µικρών σεισµών. 
3) Μεταβολή της ειδικής αντίστασης των πετρωµάτων του εστιακού 

χώρου. 
4) Μεταβολή της έντασης του γεωηλεκτρικού πεδίου. 
5) Μεταβολή της έντασης του γεωµαγνητικού πεδίου. 
6) Μεταβολή της έντασης του πεδίου βαρύτητας. 
7) Μεταβολή του ύψους και της θερµοκρασίας του υπόγειου νερού. 
8) Μεταβολή της περιεκτικότητας του ραδονίου στο µεταλλικό νερό. 
 

 Οι µεταβολές των περισσοτέρων φυσικών παραµέτρων ακολουθούν κοινό 
στατιστικό νόµο όσον αφορά το χρόνο εµφάνισής τους πριν από τους 
σεισµούς. Για τις παραµέτρους αυτές βρέθηκε ότι ο χρόνος Τ (σε µέρες) 
µεταξύ της εµφάνισης της µεταβολής και της γένεσης του σεισµού εξαρτάται 
άµεσα από το µέγεθος του σεισµού, Μ, και δίνεται από τη σχέση: 

 
                                          LogT = 0.76M – 1.8                                (1.1)  

          
  Πρέπει να αναφερθεί όµως ότι υπάρχουν φαινόµενα τα οποία 

εµφανίζονται λίγες ώρες πριν από το σεισµό και δεν εξαρτώνται από το 
µέγεθος του, όπως και άλλα φαινόµενα κατά τα οποία ο χρόνος εµφάνισης 
είναι εντελώς τυχαίος. 
  
 
 
 
 
 

Βιβλιοθήκη "Θεόφραστος" - Τμήμα Γεωλογίας - Α.Π.Θ.



 11

1.4. Ερµηνεία των πρόδροµων φαινοµένων 
 

 Έχουν γίνει διάφορες προσπάθειες ώστε να ερµηνευθούν οι µεταβολές 
που παρατηρούνται πριν από τη γένεση σεισµών. Οι προσπάθειες αυτές 
βασίστηκαν τόσο σε θεωρητικά µοντέλα όσο και σε εργαστηριακές έρευνες. 
Συνέπεια των εργαστηριακών ερευνών είναι η θεωρία της διασταλτικότητας 
(dilatancy theory). 

  Αν σε ορισµένο πέτρωµα εφαρµόσουµε τάσεις συµπίεσης κατά τις 
διευθύνσεις ενός τρισορθογώνιου συστήµατος αξόνων και 
χαρτογραφήσουµε την ανηγµένη παραµόρφωση, ∆V/V, (δηλαδή το λόγο 
της µεταβολής του όγκου προς τον αρχικό όγκο του πετρώµατος) σε 
συνάρτηση µε την τάση Ρ θα προκύψει το σχήµα (1.2). Παρατηρούµε 
λοιπόν ότι όταν αυξάνεται η τάση, αρχικά ελαττώνεται ο όγκος, δηλαδή, το 
πέτρωµα συστέλλεται και η ανηγµένη παραµόρφωση είναι σχεδόν γραµµική 
συνάρτηση της τάσης (τµήµα ΑΒ). Μετά από κάποιο σηµείο όµως η σχέση 
παύει να είναι γραµµική και το πέτρωµα διαστέλλεται πάρα την αύξηση της 
τάσης κι έτσι έχουµε το φαινόµενο της διασταλτικότητας (τµήµα ΒΓ) µέχρις 
ότου το πέτρωµα υποστεί θραύση (σηµείο Γ). 

 
 

 
Σχ. 1.2. Μεταβολή της ανηγµένης παραµόρφωσης πετρώµατος σε συνάρτηση µε την 
εξασκούµενη σ’ αυτό µέγιστη τάση συµπίεσης. ΑΒ κανονική συστολή, ΒΓ διασταλτικότητα 
(Παπαζάχος 1991). 
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Μπορούµε να πούµε ότι η διασταλτικότητα οφείλεται στο γεγονός ότι 
κατά την διάρκεια αυτής δηµιουργούνται κενά στο πέτρωµα, λόγω της 
δηµιουργίας ρωγµών µέσα σε αυτό. Υποθέτοντας ότι το φαινόµενο της 
διασταλτικότητας συµβαίνει και στον εστιακό χώρο πριν από τους σεισµούς 
µπορούµε να οδηγηθούµε στο συµπέρασµα ότι οι µικρορωγµές που 
δηµιουργούνται κατά τη διάρκεια αυτής αποτελούν τις εστίες των 
προσεισµών. Από το άλλο µέρος η πλήρωση των ρωγµών µε νερό µπορεί να 
ερµηνεύσει τη µεταβολή, πριν από τη γένεση του σεισµού, του λόγου της 
ταχύτητας των επιµήκων κυµάτων προς την ταχύτητα των εγκαρσίων. Αυτό 
συµβαίνει γιατί η ταχύτητα των επιµήκων κυµάτων είναι περισσότερο 
ευαίσθητη σε µεταβολές του βαθµού διάβρωσης του πετρώµατος. 
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ΚΕΦΑΛΑΙΟ 2Ο 
 
 

2. ΣΕΙΣΜΙΚΟΤΗΤΑ ΤΟΥ ΕΛΛΗΝΙΚΟΥ ΧΩΡΟΥ 
 
 
 
2.1. Πληροφορίες για της σεισµικότητα του Ελληνικού χώρου  
 

  Πληροφορίες για τη σεισµικότητα του Ελληνικού χώρου υπάρχουν από 
τον 6ο π.Χ. αιώνα καθώς αρχαίοι Έλληνες, Λατίνοι και άλλοι ιστορικοί, 
περιέγραψαν τα µακροσεισµικά αποτελέσµατα διαφόρων ισχυρών σεισµών 
οι οποίοι έγιναν κατά τη διάρκεια της χρονικής περιόδου 550 π.Χ.-300 µ.Χ. 
Τέτοιες περιγραφές µακροσεισµικών αποτελεσµάτων διαφόρων ισχυρών 
σεισµών πραγµατοποιήθηκαν αργότερα από Βυζαντινούς συγγραφείς  κατά 
τη διάρκεια της περιόδου 300-1550. Οι περιγραφές αυτές συνεχίστηκαν µε 
γρηγορότερο ρυθµό κατά την περίοδο 1550-1845 και γίνονταν συνήθως από 
ταξιδιώτες, µοναχούς, κ.λ.π.. 

  Από τα µέσα του 19ου αιώνα µέχρι τα µέσα του 20ου αιώνα, εκτός από 
την περιγραφή των µακροσεισµικών αποτελεσµάτων συγκεκριµένων 
σεισµών (Βεργωτής 1867, Mitzopoulos 1894, Χρηστοµάνος 1899, Critikos 
1916, Galanopoulos 1949), δηµοσιεύτηκαν κατάλογοι που περιλαµβάνουν 
ηµεροµηνίες και µακροσεισµικές περιγραφές για διαφόρους σεισµούς και 
πραγµατοποιήθηκε ποιοτική µελέτη της σεισµικότητας διαφόρων περιοχών 
της Ελλάδας µε παρουσίαση κυρίως χαρτών επικέντρων. 

  Η ποσοτική εκτίµηση της σεισµικότητας εκφράζεται συνήθως µε τη 
µέση περίοδο επανάληψης των σεισµών ορισµένων µεγεθών ή µε άλλες 
σχετικές ποσότητες (πιθανότητες, κ.λ.π.). Μερικές φορές η σεισµικότητα 
εκφράζεται µε το ρυθµό απελευθέρωσης της σεισµικής ενέργειας ή άλλων 
παρόµοιων ποσοτήτων (ρυθµός έκλυσης σεισµικής ροπής, κ.λ.π.). Οι 
µέθοδοι αυτές βασίζονται συνήθως στην κατανοµή των µεγεθών σύµφωνα 
µε το νόµο Gutenberg-Richter (1944) και στη χρονική κατανοµή γένεσης 
των σεισµών σύµφωνα µε το νόµο του Poisson. 

  Σύµφωνα µε τους   Gutenberg-Richter (1944), ο αριθµός, Νt, των 
σεισµών που γίνονται σε µια συγκεκριµένη περιοχή κατά τη διάρκεια t ετών 
και έχουν µεγέθη ίσα η µεγαλύτερα του Μ δίνεται από τη σχέση: 
 

Log Nt = at – bM                                     (2.1) 
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Όπου at και b είναι παράµετροι που µπορούν να καθοριστούν από τα 
διαθέσιµα δεδοµένα για κάθε περιοχή. Ο ετήσιος αριθµός, N, των σεισµών 
µε µέγεθος  M η µεγαλύτερο που γίνονται σε µια περιοχή δίνεται από τη 
σχέση: 

                                            
Log N = a – bM                                      (2.2) 

Όπου 
a = at – logt                                             (2.3) 

 
Ενώ ο ετήσιος αριθµός, Ν*, των σεισµών ανά µονάδα επιφάνειας δίνεται 

από τη σχέση: 
Log N* = a* – bM                                  (2.4) 

Όπου                            
a* = a – logS                                          (2.5) 

 
  Αν S είναι η επιφάνεια της περιοχής όπου βρίσκονται τα επίκεντρα των 
σεισµών. 

 
 ∆ιάφορες ποσότητες που έχουν προταθεί ως µέτρα της σεισµικότητας 

µιας περιοχής είναι συναρτήσεις των παραµέτρων a και b της παραπάνω 
σχέσης. Τέτοια µέτρα της σεισµικότητας µιας περιοχής είναι η µέση 
περίοδος επανάληψης Tm, των σεισµών µε µεγέθη M ή µεγαλύτερα οι οποίοι 
γίνονται στην περιοχή. Αυτή δίνεται από τη σχέση: 

                                      
Tm = 10bM /10a                                       (2.6) 

 
  Άλλες τέτοιες ποσότητες είναι η πιθανότητα, Pt, ένας σεισµός µε 

µέγεθος M η µεγαλύτερο να συµβεί κατά το χρονικό διάστηµα t, ετών, 
υποθέτοντας χρονική κατανοµή Poisson, η οποία δίνεται από τη σχέση: 

 
Pt = 1- exp(-10a-bM · t )                          (2.7) 

 
  Και το πιθανότερο µέγιστο µέγεθος, Μ, του σεισµού που γίνεται στην 

περιοχή σε χρονικό διάστηµα t και δίνεται από τη σχέση: 
 

M = (a+logt) / b                                       (2.8) 
 

  Η µέθοδος µε την οποίαν συνδυάζονται διάφορα πλήρη δείγµατα 
δεδοµένων, όπως είναι αυτά που ορίζονται από τις παραπάνω σχέσεις, σε 
µια οµάδα δεδοµένων για αξιόπιστο υπολογισµό των παραµέτρων (a, b), 
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ονοµάζεται µέθοδος µέσης τιµής και έχει δειχθεί ότι υπερέχει της «µεθόδου 
των ακραίων τιµών», που επίσης εφαρµόζεται για τον καθορισµό αυτών των 
παραµέτρων (Milne and Davenport 1969). Σύµφωνα µε τη «µέθοδο της 
µέσης τιµής», η συχνότητα των σεισµών (αριθµός σεισµών) κάθε µεγέθους 
ανάγεται σε χρονικό διάστηµα ενός έτους µε διαίρεση της τιµής της µε την 
περίοδο του αντίστοιχου δείγµατος και στη συνέχεια υπολογίζεται η 
αθροιστική συχνότητα, N(M). Το σχήµα (2.1) παρίστανει την αθροιστική 
κατανοµή των µεγεθών των επιφανειακών σεισµών που έγιναν στην Ελλάδα 
και τις γύρω περιοχές. Παρατηρείται ότι τα δεδοµένα προσαρµόζονται σε 
δυο ευθείες γραµµές οι οποίες τέµνονται στο σηµείο που αντιστοιχεί στο 
µέγεθος Μ =7.0. Αυτό δείχνει ότι ρήγµατα µεγάλου µήκους (L > 50km) που 
προκαλούν σεισµούς µε Μ > 7.0 δεν υπάρχουν σε όλες τις περιοχές του υπό 
µελέτη χώρου. 
 
 

 
Σχ. 2.1. Αθροιστική συχνότητα των µεγεθών των επιφανειακών σεισµών στον Ελληνικό χώρο 
(Παπαζάχος Κ. 1999). 
   
 
 
2.2. Είδη σεισµών στην Ελλάδα 
 

  Στον ελληνικό χώρο δε γίνονται σεισµοί µεγάλου βάθους αλλά µόνο 
σεισµοί που το βάθος τους φτάνει µέχρι 150 Km περίπου δηλαδή γίνονται 
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µόνο επιφανειακοί και ενδιάµεσου βάθους σεισµοί (Παπαζάχος Β.Κ. και 
∆ρακόπουλος Ι.Κ., 1992). 
 
 α) Επιφανειακοί σεισµοί 
 

  Σε γενικές γραµµές το σύνολο σχεδόν των επιφανειακών σεισµών του 
ελληνικού χώρου έχουν εστιακά βάθη µέχρι 15Km. Μεγαλύτερα βάθη 
(µέχρι 40 Km) παρουσιάζουν οι επιφανειακοί σεισµοί στο κυρτό µέρος  του 
ελληνικού τόξου (νότια Πελοποννήσου – Κρήτης – Ρόδου ). 

  Από το σχήµα  προκύπτει ότι η επιφανειακή σεισµική δράση στην 
Ελλάδα εµφανίζει σηµαντική διασπορά. Όµως, αυτή η σεισµική δράση 
ακολουθεί ορισµένες σεισµικές ζώνες όπου η σεισµικότητα είναι υψηλή, 
ενώ υπάρχουν περιοχές πολύ χαµηλής επιφανειακής σεισµικότητας όπως 
είναι π.χ. το κεντρικό Αιγαίο. 

 
 

 
 
Σχ. 2.2. Κατανοµή των επικέντρων των επιφανειακών σεισµών στον ελληνικό χώρο και τις γύρω 
περιοχές (Παπαζάχος 1992). 
 
∆εν έχει παρατηρηθεί επιφανειακός σεισµός µεγέθους µεγαλυτέρου του 

7.5 κατά τα τελευταία 400 χρόνια στον ελλαδικό χώρο. Ο τελευταίος 
επιφανειακός σεισµός τέτοιου µεγέθους έγινε στις  9 Ιουλίου 1956 στην 
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Αµοργό. Φαίνεται, όµως, ότι στο κυρτό µέρος του ελληνικού τόξου γίνονται 
και µεγαλύτεροι επιφανειακοί σεισµοί των οποίων τα µεγέθη είναι της τάξης 
του 8. Τέτοιος ήταν ο σεισµός της 21 Ιουλίου του 365µ.Χ. (Μ=8.2) ο οποίος 
προκάλεσε µεγάλες καταστροφές σε όλο το Μεσογειακό χώρο. Είναι 
πιθανόν, οι πολύ µεγάλοι αυτοί επιφανειακοί σεισµοί να έχουν πολύ µεγάλη 
περίοδο επανάληψης(>1000 έτη). 
 
 β) Σεισµικότητα ενδιάµεσου βάθους 
 

  Στην Ελλάδα, εκτός από των επιφανειακών σεισµών, που αναφέρθηκαν 
προηγουµένως, γίνονται και σεισµοί των οποίων το εστιακό βάθος 
υπερβαίνει τα 40 Km και µπορεί να φθάσει µέχρι τα 160 Km περίπου. Στο 
σχήµα (2.3) εµφανίζονται τα επίκεντρα µεγάλων σεισµών ενδιάµεσου 
βάθους (h = 40 - 180 Km), οι οποίοι έγιναν στον ελληνικό χώρο κατά την 
περίοδο 1800 - 1990. Πέντε σύµβολα έχουν χρησιµοποιηθεί για να 
παραστήσουν δυο διαστήµατα εστιακών βαθών και δυο διαστήµατα 
µεγεθών. 
 
 

 
 
Σχ. 2.3. Κατανοµή των επικέντρων των σεισµών ενδιάµεσου βάθους στο νότιο ελληνικό χώρο 
(Παπαχάχος 1992). 
 

  Είναι εµφανές ότι µεγάλοι σεισµοί ενδιάµεσου βάθους στην περιοχή 
αυτή γίνονται µόνο στο νότιο ελληνικό χώρο και συνδέονται µε το ελληνικό 
τόξο. Οι εστίες των σεισµών αυτών βρίσκονται σε µια ζώνη Benioff, η 
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οποία κλίνει µε γωνία 35ο από το κυρτό προς το κοίλο µέρος του ελληνικού 
τόξου, δηλαδή από την ανατολική Μεσόγειο προς το Αιγαίο πέλαγος. 
Σ’αυτή τη ζώνη έγιναν οκτώ πολύ µεγάλοι σεισµοί µε µεγέθη µεταξύ 7.5 και 
8.2 κατά τα τελευταία 190 έτη. Ο τελευταίος από αυτούς έγινε στις 26 
Ιουνίου 1926 στο ανατολικό µέρος του τόξου. Αυτός είχε µέγεθος Μ = 8.0 
και προκάλεσε µεγάλες καταστροφές σε µεγάλη έκταση κατά µήκος  του 
ανατολικού τµήµατος του ελληνικού τόξου (Ρόδος, Κάρπαθος, Ηράκλειο), 
άλλα και στη νοτιοδυτική Τουρκία, στη Μέση Ανατολή και στην Αίγυπτο 
(Κάιρο, Αλεξάνδρεια). 

  Τέτοιοι πολύ µεγάλοι σεισµοί Μ > 7.5 στο ελληνικό τόξο αποτελούν τη 
σηµαντικότερη σεισµική απειλή για τη χώρα µας κατά τις επόµενες 
δεκαετίες. 
 
 
2.3. Αίτια γένεσης των σεισµών του ελληνικού χώρου 

  Οι σεισµοί, σύµφωνα µε τις σύγχρονες αντιλήψεις, οφείλονται στις 
σχετικές κινήσεις των λιθοσφαιρικών πλακών. Ο ελληνικός χώρος 
βρίσκεται στην περιοχή σύγκλισης δύο µεγάλων λιθοσφαιρικών πλακών, 
της Αφρικανικής και της Ευρασιατικής. Συνεπώς, ως βασική αιτία των 
σεισµών και των άλλων γεωλογικά πρόσφατων γεωδυναµικών φαινοµένων 
(ηφαιστειακή δράση, κ.λ.π.) στο χώρο αυτό θα µπορούσε να θεωρηθεί η 
σύγκρουση των δύο αυτών λιθοσφαιρικών πλακών. Όµως, ο χώρος αυτός 
είναι σεισµοτεκτονικά πολύπλοκος και για την κατανόηση των αιτίων 
γένεσης των σεισµών και της χωρικής κατανοµής της σεισµικής δράσης, 
απαιτείται περισσότερο λεπτοµερής έρευνα.  

  Πρόσφατη έρευνα έδειξε ότι οι σεισµοί στο χώρο του Αιγαίου και των 
γύρω περιοχών οφείλονται : α) Σε συµπιεστικές, Σ, δυνάµεις που ασκούν 
στα όρια του χώρου αυτού τρεις γειτονικές λιθοσφαιρικές πλάκες κατά την 
κίνηση τους προς αυτό το χώρο και β) Σε εφελκυστικές, Εφ, δυνάµεις που 
ασκούνται µέσα στη λιθόσφαιρα αυτού του χώρου και προκαλούνται από 
αίτια που βρίσκονται µέσα ή στον πυθµένα αυτής της λιθόσφαιρας (Σχ.2.4).  
 
α) Συµπιεστικές δυνάµεις  

  Συµπιεστικές δυνάµεις στη λιθόσφαιρα του ευρύτερου χώρου του 
Αιγαίου ασκούνται από τη λιθόσφαιρα της ανατολικής Μεσογείου, από την 
Απούλια (Αδριατική) λιθοσφαιρική πλάκα και από την Τουρκική 
λιθοσφαιρική πλάκα.  

  Η συµπιεστική δύναµη Σ1 (σχ.2.4) οφείλεται στη σύγκλιση µεταξύ της 
λιθόσφαιρας της Ανατολικής Μεσογείου, που αποτελεί το µπροστινό µέρος 
της Αφρικανικής λιθοσφαιρικής πλάκας, και στη λιθόσφαιρα του ευρύτερου 
χώρου του Αιγαίου, που αποτελεί το µπροστινό µέρος της Ευρασιατικής 
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λιθοσφαιρικής πλάκας. Η σύγκλιση αυτή πραγµατοποιείται κατά µήκος του 
κυρτού µέρους του ελληνικού τόξου (Ζάκυνθος, νότιες ακτές Κρήτης, νότια 
Ρόδου), µε µια σχετική ταχύτητα περίπου 4.5cm/yr (4.5 εκατοστά το χρόνο) 
και έχει ως συνέπεια την κατάδυση της λιθόσφαιρας της Μεσογείου κάτω 
από τη λιθόσφαιρα του Αιγαίου υπό γωνία 35ο περίπου. Η λιθόσφαιρα της 
ανατολικής Μεσογείου πραγµατοποιεί την κίνηση αυτή κατά µια Βόρεια-
Βορειοανατολική κατεύθυνση (Β 34ο Α). Σ’αυτή την κίνηση οφείλεται η 
επιφανειακή σεισµική δράση κατά µήκος του ελληνικού τόξου και οι 
σεισµοί ενδιαµέσου βάθους στο νότιο Αιγαίο. 

 Η συµπιεστική δύναµη Σ2 οφείλεται στην αριστερόστροφη περιστροφή 
της Απούλιας (Αδριατικής) λιθοσφαιρικής πλάκας. Η περιστροφή αυτή έχει 
ως συνέπεια την εξάσκηση της συµπιεστικής αυτής δύναµης και τη γένεση 
επιφανειακών σεισµών, κατά µήκος των δυτικών ακτών της κεντρικής 
Ελλάδας, καθώς και των ακτών της Αλβανίας. 

  Η συµπιεστική δύναµη Σ3 δηµιουργείται από την κίνηση της Τουρκικής 
λιθοσφαιρικής πλάκας προς τα δυτικά. Στην κίνηση αυτή οφείλεται το 
µεγάλο δεξιόστροφο ρήγµα της βόρειας Ανατόλιας του οποίου κλάδοι 
επεκτείνονται µέχρι το βόρειο Αιγαίο. 

 
 

 
 
Σχ. 2.4. Οι συµπιεστικές δυνάµεις που ασκούν οι γειτονικές λιθοσφαιρικές πλάκες στη 
λιθόσφαιρα του Αιγαίου και των γύρω περιοχών και οι εφελκυστικές δυνάµεις που ασκούνται 
µέσα σ’ αυτή τη λιθόσφαιρα (Παπαζάχος 1992). 
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β) Εφελκυστικές δυνάµεις 
 

  Το γεωδυναµικό µοντέλο του σχήµατος (2.5) προτάθηκε (Παπαζάχος 
και Κοµνηνάκης, 1978) για να ερµηνευτούν οι σεισµοί που παράγονται µε 
εφελκυστικές δυνάµεις στο Αιγαίο πέλαγος και τις γύρω περιοχές καθώς και 
άλλα γεωδυναµικά φαινόµενα που παρατηρούνται στο χώρο αυτό 
(ηφαιστειακή δράση, αυξηµένη ροή θερµότητας από το εσωτερικό της Γης, 
κλπ.). 

  Σύµφωνα µε το µοντέλο αυτό, κατά την κατάδυση της λιθόσφαιρας της 
ανατολικής Μεσογείου κάτω από τη λιθόσφαιρα του νότιου Αιγαίου, 
παράγεται θερµότητα στην πάνω επιφάνεια της καταδυόµενης λιθόσφαιρας 
λόγω τριβής, µε συνέπεια τη δηµιουργία ρευµάτων µεταφοράς στο χώρο της 
ασθενόσφαιρας που βρίσκεται µεταξύ της υποβυθιζόµενης λιθόσφαιρας και 
της λιθόσφαιρας του Αιγαίου (στιγµένες γραµµές στο σχήµα 2.5 ). Έτσι , 
θερµό υλικό ανεβαίνει προς τη λιθόσφαιρα του Αιγαίου και όταν φθάσει 
στον πυθµένα της κινείται οριζόντια, ψύχεται και ξαναβυθίζεται.  
 
 

 
 
Σχ. 2.5. Μοντέλο για την ερµηνεία των γεωδυναµικών φαινοµένων στο χώρο του Αιγαίου 
(Παπαζάχος και Κοµνηνάκης 1978). 
 

  Το θερµό αυτό υλικό κατέχει τον ασεισµικό χώρο (χωρίς εστίες 
σεισµών) κάτω από τη λιθόσφαιρα του Αιγαίου. Τα σεισµικά κύµατα που 
διέρχονται µέσα από το θερµό αυτό υλικό υφίστανται έντονη απόσβεση.  

  Κατά την οριζόντια κίνησή τους, τα ρεύµατα µεταφοράς ασκούν 
οριζόντιες εφαπτοµενικές δυνάµεις στην κάτω επιφάνεια (πυθµένα) της 
λιθόσφαιρας του Αιγαίου µε συνέπεια την ανάπτυξη δυνάµεων εφελκυσµού, 
Εφ, µέσα σ’αυτή τη λιθόσφαιρα (επεκτατικές δυνάµεις) κατά τη διεύθυνση 
βορρά-νότου, τη θραύση της και τη διείσδυση σ’αυτή θερµού υλικού της 
ασθενόσφαιρας. Στη θραύση αυτή οφείλονται οι επιφανειακοί σεισµοί που 
παρατηρούνται στον ευρύτερο χώρο του Αιγαίου και στη διείσδυση του 
θερµού υλικού οφείλεται η ηφαιστειακή δράση και οι γεωθερµικές 
εκδηλώσεις καθώς και άλλες γεωφυσικές ιδιότητες του χώρου αυτού.  
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  Είναι φανερό ότι το µοντέλο του σχήµατος (2.5) ερµηνεύει και τους 
σεισµούς ενδιαµέσου βάθους που βρίσκονται στη ζώνη Benioff του νοτίου 
Αιγαίου, γιατί η ζώνη αυτή δηµιουργείται κοντά στην πάνω επιφάνεια της 
Μεσογειακής λιθόσφαιρας κατά την κατάδυση της λιθόσφαιρας αυτής. 
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ΚΕΦΑΛΑΙΟ 3Ο 

 
 

3. ΤΕΚΤΟΝΙΚΑ ΚΑΙ ΓΕΩ∆ΥΝΑΜΙΚΑ ΣΤΟΙΧΕΙΑ ΤΟΥ ΧΩΡΟΥ 
ΤΟΥ ΑΙΓΑΙΟΥ ΚΑΙ ΤΗΣ ΚΡΗΤΗΣ 

 
 
 
3.1. Γεωφυσικές και γεωδυναµικές ιδιότητες του χώρου του Αιγαίου 

 
  Ο ευρύτερος χώρος του Αιγαίου παρουσιάζει σηµαντικό ενδιαφέρον από 

τεκτονικής άποψης, γιατί απ’ αυτόν περνάει η Ευρασιατική-Μελανησιακή 
ζώνη, που αποτελεί τη µια από τις δυο µεγάλες ζώνες του ηπειρωτικού 
συστήµατος διάρρηξης. Η ενεργός τεκτονική δράση στο χώρο αυτό είναι 
έντονη. Μαρτυρία αυτού αποτελούν η σχετικά υψηλή σεισµικότητα του 
χώρου, η έντονη διάρρηξη και πτύχωση των πετρωµάτων, τα ηφαιστειακά 
και γεωθερµικά φαινόµενα κ.λ.π.  

  Βασικό τεκτονικό γνώρισµα του χώρου του Αιγαίου αποτελεί το 
Ελληνικό τόξο (Hellenic arc). Αυτό έχει αρκετές από τις βασικές ιδιότητες 
των νησιωτικών τόξων. Το σχήµα (3.1) δείχνει χάρτη του Αιγαίου και των 
γύρω περιοχών όπου φαίνονται οι θέσεις (µαύροι µικροί κύκλοι) των 
σπουδαιότερων ηφαιστειακών εκδηλώσεων (θειονιών, ατµίδων), η ισοβαθής 
καµπύλη των 150 Km των σεισµών ενδιάµεσου βάθους στο νότιο Αιγαίο, ο 
άξονας της Αλπικής πτύχωσης (ιζηµατογενές τόξο), ο άξονας της Ελληνικής 
τάφρου και οι άξονες των δυο λεκανών του νότιου και βόρειου Αιγαίου.  
Το Ελληνικό τόξο αποτελείται από το εξωτερικό ιζηµατογενές τόξο και 

το εσωτερικό ηφαιστειακό τόξο. Το εσωτερικό (κοίλο) µέρος του τόξου 
(Αιγαίο) αποτελείται από ηφαιστειογενή νησιά και περιλαµβάνει τα 
ηφαίστεια των Μεθάνων, της Θήρας και της Νισύρου καθώς και περιοχές 
ατµίδων και θειωνιών. Κάτω από το ηφαιστειακό τόξο υπάρχουν εστίες των 
ενδιάµεσου βάθους σεισµών που το µέσο βάθος τους είναι 150 Km. Ο 
άξονας του ιζηµατογενούς µέρους του τόξου είναι σχεδόν παράλληλος προς 
το ηφαιστειακό τόξο και βρίσκεται σε µια µέση απόσταση 120 Km απ’ 
αυτό. Το ιζηµατογενές τόξο αποτελεί τµήµα της Αλπικής πτύχωσης. Αυτό 
ακολουθεί τη γραµµή:Ελληνίδες οροσειρές Κύθηρα - Κρήτη – Κάρπαθος – 
Ρόδος και ενώνεται µε τις Ταυρίδας οροσειρές της Τουρκίας. Μεταξύ του 
ηφαιστειακού και του ιζηµατογενούς τόξου υπάρχει στο νότιο Αιγαίο µικρή 
θαλάσσια λεκάνη (Κρητικό Πέλαγος) που το µέγιστο βάθος της είναι 
περίπου 2000m  περίπου.  
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Σχ. 3.1. Το Ελληνικό τόξο (Παπαζάχος 1991). 
 
 Στο εξωτερικό (κυρτό) µέρος του ελληνικού τόξου (Μεσόγειο) υπάρχει η 

Ελληνική Τάφρος που αποτελείται από σειρά γραµµικών τάφρων 
µικρότερου µήκους (τάφροι του Πλίνιου και του Στράβωνα νοτιοανατολικά 
της Κρήτης κλπ.). που σε ορισµένες από αυτές το βάθος είναι µεγαλύτερο 
από 3 km (σχ. 3.2). Αυτές πιθανώς αντιπροσωπεύουν την ανάστροφη 
ρηγµατογενή ζώνη που διαχωρίζει την Αφρικανική από την Ευρασιατική 
λιθοσφαιρική πλάκα (McKenzie, 1972; Le Pichon and Angelier, 1979; 
Taymaz et al., 1990). Η Ελληνική τάφρος είναι παράλληλη προς το 
Ελληνικό Τόξο και παρόµοια, ως προς πολλές ιδιότητες, µε τις ωκεάνιες 
τάφρους που βρίσκονται στα κυρτά µέρη των νησιωτικών τόξων που 
πραγµατοποιείται σύγκλιση λιθοσφαιρικων πλακών. 

  Νοτιότερα από την τάφρο, υπάρχει έξαρση του φλοιού παράλληλη προς 
την ελληνική τάφρο και προς το ελληνικό τόξο και λέγεται Μεσογειακή 
ράχη. Παρά το όνοµα της αυτή δεν έχει τις ιδιότητες των µέσο-ωκεάνιων 
ταχέων. 

  Στο εσωτερικό µέρος του τόξου (Αιγαίο) οι βαρυτοµετρικές ανωµαλίες 
ελευθέρου αέρα είναι θετικές. Παρατηρήθηκαν επίσης στο Αιγαίο 
µαγνητικές ανωµαλίες. Οι µεγαλύτερες τιµές των βαρυτοµετρικών 
ανωµαλιών παρατηρούνται στο νότιο Αιγαίο, ενώ οι µεγαλύτερες τιµές των 
µαγνητικών ανωµαλιών παρατηρούνται στο βόρειο Αιγαίο όπου υπάρχει 
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θαλάσσια λεκάνη της οποίας το µέγιστο βάθος είναι 1500 m περίπου. Η ροή 
θερµότητας έχει επίσης µεγάλη σχετικά τιµή στο Αιγαίο (µέχρι 2.7 µcal/cm* 
sec).  

  Αντίθετα, στο εξωτερικό µέρος του τόξου, δηλαδή, στην ελληνική 
τάφρο, οι βαρυτοµετρικές ανωµαλίες είναι θετικές, οι µαγνητικές ανωµαλίες 
είναι σχεδόν µηδενικές και η ροή θερµότητας µικρή.  
                  
 

 
 
Σχ. 3.2. Βαθυµετρικός χάρτης γύρω από την περιοχή της Κρήτης (Βασισµένος σε βαθ. χάρτη της 
UNESCO, µε κλίµακα 1:1.000.000). 
 

  Αξίζει να σηµειωθεί ότι ένα από τα βασικότερα χαρακτηριστικά του 
νότιου Αιγαίου είναι η σεισµική ζώνη Βenioff. Η διαπίστωση της ύπαρξής 
της ήταν το πρώτο βασικό βήµα για την κατανόηση της κίνησης των 
λιθοσφαιρικών πλακών σ’ αυτή την περιοχή γιατί η ύπαρξη αυτής της 
σεισµικής ζώνης απετέλεσε το ισχυρότερο επιστηµονικό στοιχείο για την 
κατάδυση της λιθόσφαιρας της ανατολικής Μεσογείου κάτω από τη 
λιθόσφαιρα του Αιγαίου (Παπαζάχος και Κοµνηνάκης 1969/70, 1971). Έχει 
βρεθεί τις τελευταίες δεκαετίες ότι η σεισµική ζώνη Βenioff αποτελείται 
από ένα επιφανειακό τµήµα και ένα βαθύτερο τµήµα που έχουν 
διαφορετικές κλίσεις (Παπαζάχος 1990, Κυρατζή και Παπαζάχος Κ. 1995). 
Πρόσφατα ο Παπαζάχος και οι συνεργάτες του (2000) καθόρισαν την 
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κατακόρυφη κατανοµή των σεισµικών εστιών στο δυτικό, κεντρικό και 
ανατολικό τµήµα του Ελληνικού τόξου όπως φαίνεται στο σχήµα (3.3). Τα 
σηµεία Β δείχνουν τις θέσεις στο τόξο όπου αρχίζει η κατάδυση και τα 
σηµεία C τις θέσεις όπου αλλάζει κλίση η ζώνη Βenioff. 
 
 

 

Σχ. 3.3. Η ζώνη Benioff πάνω σε κατακόρυφες τοµές: στο δυτικό (1), στο κεντρικό (2) και στο 
ανατολικό (3) µέρος του Ελληνικού τόξου (Papazachos et al. 2000). 
 
 
3.2 Μεσογειακή ορογενετική λωρίδα – γεωδυναµική παραµόρφωση             
 

  Την περίοδο Μειόκαινου - Πλειοκαίνου, η σύγκλιση των λιθοσφαιρικων 
πλακών µετατοπίστηκε ακόµα πιο εξωτερικά στην περιοχή νότια της 
Κρήτης και νοτιοδυτικά της Πελοποννήσου. Μετατοπίσθηκαν εποµένως 
νότια, έξω από το χώρο του ελληνικού τόξου και οι συνθήκες συµπίεσης, 
πτυχώνοντας και λιώνοντας τα ιζήµατα της Μεσογείου. Άρχισε δηλαδή η 
δηµιουργία της Μεσογειακής Ράχης που αργότερα (σήµερα-µέλλον) θα 
εξελιχθεί σε νέο πρίσµα επαύξησης-πάχυνσης του φλοιού. (σχ. 3.3). 
Ταυτόχρονα στο Μειόκαινο-Πλειόκαινο η περιοχή του προηγούµενου 

πρίσµατος επαύξησης (Κρήτη και Νότια Πελοπόννησος) που είχε 
δηµιουργηθεί από τη συµπίεση του Ολιγόκαινου, υφίσταται πλέον την 
εφελκυστική τεκτονική, την ανύψωση-αναθόλωση και την κατάρρευση του 
παχυµένου ηπειρωτικού φλοιού. Τα αποτελέσµατα αυτά της εφελκυστικής 
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τεκτονικής Μειόκαινου-Πλειόκαινου οδηγούν στην εκταφή της κάτω 
πλάκας. Έτσι η ζώνη HP/LT ηλικίας 25 Ma που είχε δηµιουργηθεί από την 
προηγούµενη συµπίεση, όπως και τα κάτω απ’ αυτή ανθρακικά ιζήµατα, 
αποκαλύπτονται υπό µορφή νέων τεκτονικών παραθύρων στην 
Πελοπόννησο και στην Κρήτη.  Ο Πάρνων και ο Ταΰγετος είναι τα δυο 
µεγάλα τεκτονικά παράθυρα της Πελοποννήσου ενώ στην Κρήτη ο 
Ψηλορείτης και τα Λευκά Όρη, τα δυο µεγαλύτερα βουνά της νήσου, είναι 
δυο σπουδαία παράθυρα των πλακωδών ασβεστόλιθων και των φυλλιτών 
(HP/LT) της κάτω πλάκας, ενώ πολλά αλλά µικρότερα όµοια παράθυρα ή 
ηµιπαράθυρα αποκαλύπτονται διάσπαρτα σε όλη την έκταση της Κρήτης. 

 
 

 
 

Σχ. 3.3. Αναπαράσταση της γεωδυναµικής εξέλιξης των Ελληνίδων κατά τη  Μεσογειακή 
ορογένεση. ∆είχνονται η µετανάστευση της συµπιεστικής παραµόρφωσης στη Μεσογειακή Ράχη 
Νότια της Κρήτης, η εφελκυστική τεκτονική στο εσωτερικό των Ελληνίδων που προκαλεί 
ανύψωση, αναθόλωση και εκταφή των τεκτονικών παραθύρων (Μουντράκης 1988).  

 
   Η εφελκυστική αυτή τεκτονική Μειόκαινου-Πλειόκαινου, που 

θεωρείται ότι συνεχίζεται µέχρι σήµερα, αποτέλεσµα της κατάδυσης της 
Μεσογειακής Πλάκας κάτω από το Αιγαίο, µε τα τεκτονικά παράθυρα που 
δηµιούργησε και  την εφελκυστική παραµόρφωση που προκάλεσε στα γύρω 
από τα παράθυρα πετρώµατα, συνιστούν τη Μεσογειακή ορογένεση που 
φυσικά συνεχίζεται.  
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 Με τη δηµιουργία της Μεσογειακής ορογενετικής λωρίδας στο 
εξωτερικό τµήµα του Ελληνικού τόξου, συµπληρώθηκε το ένθετο πλέον 
Ελληνικό ορογένες αποτελούµενο από τρεις διακριτές ορογενετικές λωρίδες 
: την Κιµµερική, την Αλπική και τη Μεσογειακή από τα εσωτερικά προς τα 
εξωτερικά του Ελληνικού Τόξου. Το τελευταίο πήρε την οριστική του 
µορφή από τη συνεχιζόµενη ενεργή αµφιθεατρική βύθιση της Αφρικάνικης 
πλάκας κάτω από το Αιγαίο και τη διαφυγή-επέκταση προς τα Ν∆ του 
φλοιού του Αιγαίου που συνιστά το παραµορφώσιµο ηπειρωτικό περιθώριο 
της σύγχρονης-σύνθετης Ευρασιατικής πλάκας.   
 
 
 3.3 Γεωλογική εξέλιξη της Κρήτης κατά το Α.Μειόκαινο έως σήµερα 
 

  Η παράγραφος αυτή αναφέρεται στα αποτελέσµατα µιας λεπτοµερούς 
κινηµατικής αναπαράστασης της τεκτονικής της Κρήτης κατά την περίοδο, 
Α. Μειόκαινου-σήµερα. Η κινηµατική αυτή αναπαράσταση αναλύθηκε 
χρησιµοποιώντας προοδευτικά πρότυπα (Meijer and Wortel, 1996). Το 
αντικείµενο αυτής της ανάλυσης είναι να εξηγηθεί η τεκτονική εξέλιξη της 
Κρήτης µε µηχανισµούς οι οποίοι σχετίζονται µε το όριο του ενεργού τόξου. 

  Με τη βοήθεια της τεκτονικής και στρωµατογραφικής έρευνας 
βρέθηκαν πέντε επεισόδια που καθορίζουν την τεκτονική αναδόµηση της 
κεντρικής και ανατολικής Κρήτης.  

 
  Επεισόδιο 1: Η συµπίεση ήταν ο επικρατέστερος τρόπος παραµόρφωσης 

στην προ-Μειόκαινου εποχή και οδήγησε στο σχηµατισµό των Β130°Α και 
Β100°∆ πτυχών (σχ. 3.5 A), οι οποίες είναι κατά κύριο λόγο ισοκλινείς  
(Fassoulas et al., 1994). 

                                
  Επεισόδιο 2: Κατά τη διάρκεια του Τορτονίου, ένας σχηµατισµός από 

Β130°Α και Β100°∆ κανονικά ρήγµατα, ενεργοποιήθηκαν σχηµατίζοντας 
µια ορθοροµβική συµµετρία. Λαµβάνοντας υπόψιν τα φυσικά 
χαρακτηριστικά αυτών των ρηγµάτων, οδηγούµαστε στο συµπέρασµα ότι η 
κύρια τάση πρέπει να είχε ΒΒΑ – ΝΝ∆ διεύθυνση. 

 
  Επεισόδιο 3: Η εποχή του Α.Μειοκαίνου χαρακτηρίστηκε από την 

παραµόρφωση κατά µήκος Β100°Α και Β020°Α κανονικών ρηγµάτων. ∆εν 
ήταν εφικτό να χρονολογηθεί η δράση όλων αυτών των ρηγµάτων (Ten 
Veen and Postma, 1998), αλλά µπορούν να δοθούν χρονικοί περιορισµοί για 
την δραστηριότητα τους. 
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  Επεισόδιο 4: Κατά το Κ. Πλειόκαινο, η διάρρηξη κατά µήκος του 
Β075Α ρήγµατος, είχε ξεκινήσει µεταξύ των περιόδων Μεσήνιο και Κ. 
Πλειόκαινο (Ten Veen and Postma, 1998). (σχ. 3.5 D). 

 
  Επεισόδιο 5: Οι αναλύσεις από τους Mercier (1981) και Mercier et al. 

(1989), έδειξαν περίπου Β∆-ΝΑ τάσεις κατά τη διάρκεια του µέσο-
Πλειστόκαινου µέχρι σήµερα, οι οποίες συνδέονται µε τα Β050Α ρήγµατα. 
Κανονικές µέχρι ελαφρώς πλάγιες µετατοπίσεις αυτών των ρηγµάτων, είναι 
σύµφωνες µε τις  Β∆-ΝΑ τάσεις. Στο σχήµα (3.5 Ε) τα Β050Α ρήγµατα, 
συµβολίζονται µε έντονες µαύρες γραµµές. Ρήγµατα τα οποία ξεκίνησαν 
νωρίτερα, αλλά ενεργοποιήθηκαν πρόσφατα, συµβολίζονται µε 
διακεκοµµένες γραµµές.      

 
 

 
 
 
Σχ. 3.5. Τεκτονοστρωµατογραφικά επεισόδια της κεντρικής και ανατολικής Κρήτης. Οι       
δοµές παρατηρήθηκαν από δορυφόρο µε παρατηρήσεις του εδάφους. Οι µαύρες γραµµές 
αντιπροσωπεύουν τα ρήγµατα και τις πτυχές, ενώ οι γκρίζες γραµµές τα ανενεργά ρήγµατα (Ten 
Veen and Postma, 1998). 
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3.4. Τεκτονικό περιβάλλον της Κρήτης 
 

  Νότια της Κρήτης, στο εξωτερικό µέρος του ελληνικού τόξου υπάρχουν 
διάφορες ωκεάνιες τάφροι, που σε ορισµένες από αυτές το βάθος είναι 
µεγαλύτερο από 3 km. Αυτές πιθανώς αντιπροσωπεύουν την ανάστροφη 
ρηγµατογενή ζώνη που διαχωρίζει την Αφρικανική από την Ευρασιατική 
λιθοσφαιρική πλάκα (McKenzie, 1972; Le Pichon and Angelier, 1979; 
Taymaz et al., 1990). Αυτή η κύρια ρηγµατογενής ζώνη είναι συνδεδεµένη 
µε την έντονη σεισµικότητα του νησιού και πιθανώς ελέγχει τη 
γεωµορφολογική και τεκτονική εξέλιξή του. Η σύγκρουση της Αφρικανικής 
µε την Ευρασιατική πλάκα έχει ανυψώσει την Κρήτη περίπου 2 µε 3 km τα 
τελευταία 13 εκ. χρόνια (Angelier, 1979). Αυτή η ανύψωση συνεχίζεται και 
σήµερα όπως φαίνεται από τα ανυψωµένα θαλάσσια ιζήµατα των 
ακτογραµµών (Angelier, 1979; Pirazzoli et al., 1982; 1996).         
Το σχήµα (3.6) που ακολουθεί παρουσιάζει τις θέσεις των κυριότερων 

ρηγµάτων της Κρήτης άλλα και τα ρήγµατα των γειτονικών µε αυτήν 
περιοχών. Αυτά τα ρήγµατα συνδέονται µε τη γένεση των κυριοτέρων 
επιφανειακών σεισµών κατά το χρονικό διάστηµα 480 π.Χ. – 2002. 
 
 

 
 
Σχ. 3.6. Οι θέσεις των 7 ανάστροφων ρηγµάτων κατά µήκος της Ελληνικής τάφρου (3.1, ..., 3.7), 
το αριστερόστροφο ρήγµα µετασχηµατισµού (3.8) στη Ρόδο, των 14 κανονικών ρηγµάτων 
παράταξης βορρά – νότου στο ιζηµατογενές ελληνικό τόξο (5.1, ..., 5.14) και των 9 κανονικών 
ρηγµάτων (8.1, ..., 8.9) παράταξης ανατολής – δύσης στο ηφαιστειακό τόξο (Παπαζάχος 1999). 
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Στην περιοχή που θα µελετήσουµε υπάρχουν τρία κανονικά ρήγµατα 

(5.10, 5.12, 5.13). Οι σεισµοί που προκλήθηκαν εξαιτίας αυτών των 
ρηγµάτων αλλά και οι παράµετροι αυτών παρουσιάζονται στον παρακάτω 
πίνακα.  
 
 
Πίνακας 3.1. Πληροφορίες για τα βασικότερα ρήγµατα της περιοχής και για τους σεισµούς που        
προκάλεσαν. 

 
Ρήγµα Όνοµα φ λ L ζ θ λ Έτη και 

µεγέθη 
σεισµών. 

5.10 Ιεράπετρα 35.15 25.70 65 10 47 -98 1508(7.9), 
1780(6.8), 
1815(6.8) 

5.12 Ζάκρος  35.16 26.49 40 14 47 -98 1922(6.8), 
1992(6.1) 

5.13 Κάρπαθος  35.76 27.05 60 185 47 -98 1948(7.1) 
 
 
3.5. Περιγραφή πολύ ισχυρών σεισµών στην περιοχή της Κρήτης 
 

  Ο πίνακας που ακολουθεί µας δίνει στοιχεία για ισχυρούς  σεισµούς που 
έλαβαν χωρά στην υπό µελέτη περιοχή. 

 
Πίνακας 3.2. Βασικά στοιχειά των ισχύρων σεισµών  στην υπο µελέτη περιοχή. 

 
ΗΜΕΡΟΜΗΝΙΑ ΓΕΩΓΡ.ΠΛΑΤΟΣ ΓΕΩΓΡ.ΜΗΚΟΣ ΜΕΓΕΘΟΣ 

(Μ) 
29/05/1508 35.20 25.80 7.2 

Οκτώβριος 1780 34.90 25.80 6.8 
∆εκέµβριος 1815 35.00 25.70 6.8 

21/08/1910 34.30 26.80 6.0 
13/08/1922 35.00 26.80 6.8 
13/08/1922 35.00 26.80 5.9 
29/02/1940 35.60 26.10 6.0 
17/08/1943 35.37 26.40 5.5 
09/02/1948 35.70 27.00 7.1 
28/07/1948 35.50 26.50 5.0 
20/09/1948 34.90 27.00 5.3 
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04/01/1949 34.90 27.00 5.0 
30/07/1956 35.70 26.10 6.0 
27/12/1959 35.10 26.20 5.0 
14/02/1966 35.00 27.10 5.0 
07/04/1970 34.79 26.26 5.1 
03/01/1971 34.90 26.30 5.4 
01/01/1971 34.62 26.11 5.2 
09/06/1972 34.70 26.50 5.0 
20/01/1972 35.39 26.99 5.2 
30/04/1992 35.10 26.60 6.1 

 
 

• 1508, ΜΑΙΟΣ 29, 35.2 Ν, 25.8 Ε, h=n, M=7.2, Ιεράπετρα (Χ). 
 

  Πληροφορίες δίνονται κυρίως από επιστολή του ∆ούκα της Κρήτης 
Ιερώνυµου ∆ονάτου, διοικητή του νησιού κατά το χρόνο εκείνο, στον 
φίλο του Πέτρο Κονταρηνό, που στάλθηκε στις 15 Ιουλίου 1508. 
Μνηµονεύεται επίσης ο σεισµός σε ενθυµήσεις διάφορων µοναστηριών 
(Ιβήρων, Αγ. Τριάδος, Αγ. Νικολάου Άνδρου, Κύπρου) και σε ποιήµατα. 
Του σεισµού προηγήθηκε θόρυβος. Ο κλονισµός κράτησε 15 έως 20 
δευτερόλεπτα. Στο Ηράκλειο µόνο 4-5 σπίτια έµειναν κατοικήσιµα και 3 
ή 4 σπίτια σωριάστηκαν στο έδαφος. Τρεις εκκλησίες και όλα τα 
καµπαναριά κατέρρευσαν. Τα τείχη παρέµειναν άθικτα. Τα ανθρώπινα 
θύµατα δεν ξεπέρασαν τους 300. Τρεις ώρες µετά την ανατολή έγινε ένας 
καινούριος σεισµός αλλά αρκετά ασθενέστερος. Η πόλη της Ιεράπετρας 
ανατράπηκε και δεν ξαναχτίστηκε. Στη θέση της δηµιουργήθηκε ένα 
µικρό χωριό µε ένα µικρό πύργο. Ο σεισµός κατέστρεψε τη Σητεία και 
ολόκληρη η ανατολική Κρήτη έπαθε βλάβες. Το Ρέθυµνο και η Κυδωνιά 
σείστηκαν αλλά δεν καταστράφηκαν.(Schmidt 1867a, Cayeux 1904, 
Μαραβελάκης 1938, Σιµόπουλος 1972, Schreiner 1975). 

 

• 1780, ΟΚΤΩΒΡΙΟΣ, 34.9 Ν, 25.8 Ε, h=n, M=6.8, Ιεράπετρα (Χ). 
 

  Στις αρχές του Οκτωβρίου έγινε ένας σφοδρός σεισµός. Είχαν όµως 
προηγηθεί κι άλλες δονήσεις για κάποιο διάστηµα. Το φρούριο της 
Ιεράπετρας µε τη φρουρά του από 300 Τούρκους σωριάστηκε στο έδαφος. 
Με τον ίδιο τρόπο 13 χωριά µε τους κάτοικους τους εξαφανίστηκαν. Ο 
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σεισµός έγινε µέτρια αισθητός στα Χανιά. Τον κύριο σεισµό 
ακολούθησαν πολλοί ισχυροί ή λιγότερο ισχυροί σεισµοί (Mallet 1854, 
Schmidt 1867a, Sieberg 1932b). 
 

• 1815, ∆ΕΚΕΜΒΡΙΟΣ, 35.0 Ν, 25.7 Ε, h=n, M=6.8, Ιεράπετρα 
(VII). 

 
  Ο σεισµός ήταν σφοδρός στο νότιο και ανατολικό µέρος του νησιού 

της Κρήτης και προκάλεσε την καταστροφή ενός µεγάλου τµήµατος της 
πόλης της Ιεράπετρας. Καταστροφές επίσης προκάλεσε και σε ένα 
µεγάλο µέρος των Ενετικών κτισµάτων της Εθιάς (επαρχία 
Μονοφασικού-Μυραµπελου) καθώς και στο µοναστήρι της 
Ακρωτηριανης (Μονή Τοµπλου) (Sieberg1932a, Karnik 1971). 

 

• 1910, ΑΥΓΟΥΣΤΟΣ 21, 17:14:30, 34.3 Ν, 26.8 Ε, h=n, M=6.0, ΝΑ. 
Κρήτη. 

 
  Τα στοιχεία αυτού του σεισµού λήφθηκαν από τον κατάλογο της 

UNESCO (Shebalin et al. 1974a). 
    

• 1922, ΑΥΓΟΥΣΤΟΣ 13, 00:09:54, 35.0 Ν, 26.8 Ε, h=n, M=6.8, 
Α.Κρητη (VI+,Ζάκρος). 

 
 Ο σεισµός προκάλεσε ελαφρές ζηµίες στα Μάλια και στο ανατολικό 

µέρος της Κρήτης, στη Ζάκρο. Έγινε αισθητός στο Ηράκλειο, στη 
Σαντορίνη και στη Νάξο. Προηγήθηκε στις 11 Αυγούστου ισχυρός 
προσεισµός (08:19:14, Μ=6.3), ο οποίος έγινε αισθητός στην Ιεράπετρα και 
στα Μάλια (ΑΟΑ 1926, Sieberg 1932a). Ακολούθησαν µετασεισµοί ο 
µεγαλύτερος από τους οποίους έγινε την ίδια µέρα µε την κύρια δόνηση 
(12:46, Μ=5.9). 

 

• 1940, ΦΕΒΡΟΥΑΡΙΟΣ 29, 16:07:44, 35.6 Ν, 26.1 Ε, h=n, M=6.0, 
Λασίθι (V, Σητεία). 

 
   Ο σεισµός έγινε έντονα αισθητός στη Σητεία (Comninakis and 
Papazachos 1986). 
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• 1948, ΦΕΒΡΟΥΑΡΙΟΣ 9, 12:58:13, 35.7 Ν, 27.0 Ε, h=n, M=7.1, 
Κάρπαθος (IX). 

 
  Ο σεισµός προκάλεσε σοβαρές καταστροφές στην Κάρπαθο και 

περισσότερες στο κεντρικό µέρος του νησιού. Βλάφτηκαν 13 οικισµοί, 
όπου 573 σπίτια καταστράφηκαν εντελώς, 644 βλάφτηκαν µάλλον 
σοβαρά και 895 ελαφρά. Το σεισµό ακολούθησε ένα τεράστιο θαλάσσιο 
κύµα (τσουνάµι) που προχώρησε σε ένα βάθος 1 Km και 
ολοκληρώθηκαν οι καταστροφές στο νησί. Το θαλάσσιο κύµα 
προκάλεσε βλάβες και στη νοτιοδυτική ακτή της Ρόδου. Οι µετασεισµοί 
προκάλεσαν βλάβες στην Κάρπαθο και Κάσο (Γαλανοπουλος 1955, 
Ambraseys 1988b). Ο µεγαλύτερος µετασεισµός έγινε στις 29 Μαρτίου 
(02:33, Μ=5.6). 

 

• 1956, ΙΟΥΛΙΟΣ 30, 09:14:57, 35.7 Ν, 26.1 Ε, h=n, M=6.0, Λασίθι 
(V+, Ιεράπετρα). 

 
  Ο σεισµός έγινε έντονα αισθητός στην Ιεράπετρα, Νεάπολη και 

Φουρνή (BGINOA 1956). Προηγήθηκαν δονήσεις η µεγαλύτερη από 
τις οποίες έγινε την ίδια µέρα µε τον κύριο σεισµό (05:40, Μ=5.0) και 
ακολούθησαν µετασεισµοί ο µεγαλύτερος από τους οποίους έγινε 
επίσης την ίδια µέρα µε τον κύριο σεισµό (10:39, Μ=5.6). 

 

• 1992, ΑΠΡΙΛΙΟΣ 30, 11:44:40, 35.1 Ν, 26.6 Ε, h=n, M=6.1, Λασίθι 
(IV+, Αγια Τριάδα). 

 
   Ο σεισµός έγινε κυρίως αισθητός στην ανατολική Κρήτη καθώς 

και στην Κάρπαθο, Κάσο, Ρόδο και Κω (BGINOA 1992). 
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ΚΕΦΑΛΑΙΟ 4Ο 

 
 

4. ΜΕΛΕΤΗ ΤΗΣ ΧΩΡΟΧΡΟΝΙΚΗΣ ΜΕΤΑΒΟΛΗΣ ΤΗΣ 
ΣΕΙΣΜΙΚΟΤΗΤΑΣ ΣΤΟ ΣΕΙΣΜΟΓΟΝΟ ΧΩΡΟ ΤΟΥ ΣΕΙΣΜΟΥ 

ΤΟΥ 1992 ΣΤΟ ΛΑΣΙΘΙ. 
 
 
 
4.1. Εισαγωγή 
 

  Εδώ και αρκετές δεκαετίες οι επιστήµονες δείχνουν µεγάλο ενδιαφέρον 
για τις σηµαντικές µεταβολές της σεισµικότητας και το πως αυτές 
σχετίζονται µε τη γένεση ισχυρών σεισµών. Ένα πολύ σηµαντικό µοντέλο 
που αναπτύχθηκε είναι αυτό του σεισµικού κύκλου. Αναµφισβήτητα, η 
διαµόρφωση και η κατανόηση αυτού του µοντέλου αποτελεί ένα βήµα για 
την µακροπρόθεσµη πρόγνωση ισχυρών σεισµών. Ο Fedotov (1968) στην 
προσπάθεια του να βρει έναν τρόπο καθορισµού του χρόνου γένεσης ενός 
ισχυρού σεισµού σ’ ένα γνωστό σεισµικό κενό εισήγαγε την έννοια του 
σεισµικού κύκλου. Ουσιαστικά λοιπόν αντιλήφθηκε πρώτος ότι η σεισµική 
δραστηριότητα αυξάνεται και ελαττώνεται κατά τη διάρκεια ενός σεισµικού 
κύκλου. Στη συνέχεια ο Mogi (1969, 1981) διαµόρφωσε το παραπάνω 
µοντέλο και χαρακτήρισε την σεισµική δραστηριότητα κάθε περιόδου όπως 
φαίνεται και στο παρακάτω σχήµα (4.1).      

  Σύµφωνα µε τον Mogi ο σεισµικός κύκλος αποτελείται από τρία βασικά 
στάδια. Έτσι ο κύκλος ξεκινά µε την σεισµικά ήσυχη περίοδο (Ι). Η δεύτερη 
περίοδος (ΙΙ) χαρακτηρίζεται από αυξηµένη σεισµική δραστηριότητα σε όλη 
την υπό µελέτη περιοχή, ενώ προς το τέλος αυτής της περιόδου εµφανίζεται 
µια µείωση της σεισµικότητας στην περιοχή κοντά στο επίκεντρο του 
αναµενόµενου σεισµού. Αυτή η περίοδος αποτελεί ουσιαστικά το “doughnut 
pattern” κατά τον οποίο λαµβάνει χώρα το φαινόµενο της σεισµικής ησυχίας 
κοντά στο επίκεντρο του µελλοντικού σεισµού, ενώ στην γειτονική περιοχή 
παρουσιάζεται αύξηση του ρυθµού γένεσης σεισµών. Τέλος παρατηρείται η 
τρίτη περίοδος (ΙΙΙ) που περιλαµβάνει τον κύριο σεισµό αλλά και όλους 
τους προσεισµούς και µετασεισµούς. Ενώ η συχνότητα των  µετασεισµών 
στη ζώνη διάρρηξης µειώνεται µε το πέρασµα του χρόνου, µπορεί να 
παρατηρηθεί αύξηση της δραστηριότητας της ευρύτερης περιοχής. Αυτό 
οδηγεί στην περίοδο σεισµικής ησυχίας του επόµενου κύκλου. 
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Σχ. 4.1. Σχηµατικό διάγραµµα των σταδίων του σεισµικού κύκλου (Ellsworth 1981).  
 

  Σηµαντικό ενδιαφέρον έχει παρουσιαστεί στους επιστήµονες  σχετικά µε 
την αύξηση της σεισµικότητας πριν από την εµφάνιση ισχυρών σεισµών, 
αλλά και γενικότερα µε τη χωροχρονική µεταβολή της. 

  Ο Knopoff  και οι συνεργάτες του (1996) µελέτησαν τη µεταβολή της 
σεισµικότητας πριν και µετά από τη γένεση των έντεκα πιο ισχυρών 
σεισµών (µε Μ ≥ 6.8) στην Καλιφόρνια από το 1941 έως και το 1993. Τα 
αποτελέσµατα της µελέτης τους δείχνουν ότι  πριν από όλους αυτούς τους 
σεισµούς λάµβανε χώρα µια σηµαντική αύξηση της εµφάνισης των σεισµών 
µε µέγεθος της τάξης Μ ≥ 5.1 η οποία διαρκούσε µέχρι την γένεση του 
κύριου σεισµού, ενώ υπήρχαν και περιπτώσεις κατά τις οποίες συνεχίζονταν 
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η αύξηση όταν εµφανιζόταν ένας νέος µεγάλος σεισµός σε σύντοµο χρονικό 
διάστηµα. Η πρόδροµη αυτή δραστηριότητα ήταν εστιασµένη σε περιοχές 
µε διαστάσεις της τάξης µερικών εκατοντάδων χιλιοµέτρων. Γενικά 
ενδιάµεσου µεγέθους σεισµοί µε Μ ≤ 4.5 δεν φαίνεται να συµµετείχαν στην 
παραπάνω διαδικασία. Αξίζει να σηµειωθεί ότι τα πρόδροµα αυτά 
φαινόµενα έκαναν την εµφάνιση τους περίπου πέντε έως και δέκα χρόνια 
πριν από τη γένεση του κύριου σεισµού. 

  Οι Sykes και Jaume (1990) βρήκαν ότι ο ρυθµός έκλυσης της σεισµικής 
ροπής, για σεισµούς µε µεγέθη 5.0 ≤ Μ ≤ 6.5, παρουσίαζε αύξηση πριν από 
τους σεισµούς του 1868, 1906 και 1989 στη βόρεια Καλιφόρνια αλλά και 
για σεισµούς µε µεγέθη 4.0 ≤ Μ < 6.0, παρουσιάστηκε πάλι αύξηση πριν 
τον κύριο σεισµό µε Μ = 6.0 του 1948 στη νότια Καλιφόρνια. 

  O Mogi παρατήρησε ότι η σεισµική δραστηριότητα στην δυτική Ιαπωνία 
αυξάνεται σηµαντικά πριν από τη γένεση ισχυρών σεισµών και µειώνεται 
µετά από αυτούς. Θεωρώντας ότι ο βαθµός σεισµικότητας της ευρύτερης 
περιοχής αποτελεί ένδειξη της τάσης που επικρατεί σε αυτήν, οδηγήθηκε 
στο συµπέρασµα ότι µόλις η τάση πάρει µια συγκεκριµένη τιµή τότε έχουµε 
τη γένεση ενός ισχυρού επιφανειακού σεισµού.  

  Επίσης ο Ellsworth και οι συνεργάτες του (1981) κατέγραψαν µια 
σηµαντική αύξηση των σεισµών µε Μ ≥ 5, 25 χρόνια πριν από τη γένεση 
του σεισµού του 1906 στο Σαν Φρανσίσκο. Οι σεισµοί αυτοί είχαν τα 
επίκεντρα τους στην ευρύτερη περιοχή του κόλπου του Σαν Φρανσίσκο. 

  Μια άλλη εργασία που από επιστηµονικής άποψης παρουσιάζει µεγάλο 
ενδιαφέρον είναι αυτή του Ohtake (1980) για την αποτίµηση της επιτυχούς 
πρόγνωσης του σεισµού (Μ = 7.7) του 1978 στην περιοχή του νότιου 
Μεξικού. Βρέθηκε ότι η σεισµικότητα στην περιοχή αυτή ακολούθησε τα 
εξής στάδια: α) το στάδιο µιας παρατεταµένης περιόδου σεισµικής ησυχίας 
β)το στάδιο της αύξησης της σεισµικής δραστηριότητας και γ) το τελικό 
στάδιο της εµφάνισης του κύριου σεισµού. Σε γενικές γραµµές η 
αναγνώριση του δεύτερου σταδίου, δηλαδή της αύξησης της σεισµικότητας, 
δεν προσδιορίζει ακριβώς το χρόνο γένεσης του κύριου σεισµού αλλά 
µπορεί να λειτουργήσει ως προειδοποιητικό στοιχείο ότι ο χρόνος που 
αποµένει πριν την εµφάνιση του σεισµού δεν είναι µεγάλος. Αυτή η εργασία 
δείχνει καθαρά ότι το φαινόµενο της σεισµικής ησυχίας αποτελεί ένα από τα 
πιο υποσχόµενα προειδοποιητικά φαινόµενα για τη µακράς διαρκείας 
πρόγνωση ενός ισχυρού σεισµού σε  µια ενεργά σεισµική ζώνη. Το 
φαινόµενο αυτό είναι αρκετά χρήσιµο για τον εντοπισµό της περιοχής που 
πρέπει να επικεντρωθούν οι παρατηρήσεις για τη βραχείας διαρκείας 
πρόγνωση σεισµών. 

Βιβλιοθήκη "Θεόφραστος" - Τμήμα Γεωλογίας - Α.Π.Θ.



 37

  Τέλος ο Bowman και οι συνεργάτες του (1998) βρήκαν ότι πριν από 
όλους τους σεισµούς µε µεγέθη της τάξης Μ ≥ 6.5 από το 1950 έως το 1998 
κατά µήκος του ρήγµατος του Αγίου Ανδρέα στη Καλιφόρνια, υπήρχαν 
περίοδοι επιταχυνόµενης έκλυσης σεισµικής ενέργειας. 

   Η απελευθέρωση αυτή λάµβανε χώρα σε περιοχές που το µέγεθος της 
επιφάνειας τους ήταν ανάλογο του µεγέθους του επικείµενου κύριου 
σεισµού.  

  Στην παρούσα εργασία ενδιαφερόµαστε να εξετάσουµε πως 
επηρεάστηκε η σεισµική δραστηριότητα, τόσο χρονικά όσο και χωρικά, πριν 
αλλά και µετά από τον κύριο  σεισµό του 1992 στο Λασίθι της Κρήτης 
(35,1° Ν, 26,6° Ε, Μ = 6.1), αλλά και να εντοπίσουµε αν παρατηρήθηκε το 
φαινόµενο της σεισµικής ησυχίας πριν από αυτόν το σεισµό. 

 
 

4.2. ∆εδοµένα 
 

  Ο ρυθµός εµφάνισης σεισµών σε µια περιοχή (πάνω από κάποιο 
µέγεθος) για ένα δοσµένο χρονικό διάστηµα χρησιµοποιείται ως ποσοτικό 
µέτρο σεισµικότητας της περιοχής αυτής. Κατάλογοι σεισµών που 
περιέχουν το χρόνο γένεσης, συντεταγµένες των επικέντρων, εστιακά βάθη 
και µεγέθη σεισµών της Ελλάδας και των γύρω περιοχών, έχουν 
δηµοσιευτεί κατά τις τέσσερις τελευταίες δεκαετίες (Galanopoulos 1953b, 
1960a, 1961a, 1963, Karnik 1969, 1971, Papazachos and Comninakis 1972, 
1982, Comninakis and Papazachos 1978, 1986, 1989, Makropoulos 1978, 
Karakostas 1988, Makropoulos et al 1989, Παπαζάχος και Παπαζάχου 1989, 
Papazachos and  Papazachou 1997, Papazachos et al 1998b). Οι κατάλογοι 
αυτοί έχουν χρησιµοποιηθεί για την ποιοτική και ποσοτική µελέτη της 
σεισµικότητας του ευρύτερου Ελληνικού χώρου. Στην τράπεζα δεδοµένων 
του Εργαστηρίου Γεωφυσικής του Αριστοτέλειου Πανεπιστηµίου 
Θεσσαλονίκης υπάρχουν πληροφορίες για τις βασικές εστιακές 
παραµέτρους (χρόνος γένεσης, επίκεντρο εστιακό βάθος, µέγεθος) για 
περισσότερους από 40000 σεισµούς που έγιναν σ’ αυτή την περιοχή κατά 
την περίοδο 550π.Χ. – 2002 και έχουν µεγέθη στο διάστηµα 3.0 – 8.3. 
 
 
4.3. Χρονική µεταβολή της σεισµικότητας 
 

  Για αυτή την εργασία χωρίσαµε την υπό µελέτη περιοχή σε δυο 
κυκλικές περιοχές που έχουν ως κέντρο τους το επίκεντρο του κύριου 
σεισµού και ακτίνες 50 και 100 km. Η επιλογή των ακτίνων είναι αυθαίρετη 
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εν τούτοις η πρώτη ακτίνα είναι ανάλογη του µήκους της κύριας διάρρηξης 
και η µεγαλύτερη ακτίνα είναι ανάλογη της έκτασης της περιοχής που 
επηρεάζεται από την διαδικασία προετοιµασίας του κύριου σεισµού.  

 Ουσιαστικά λοιπόν, χωρίσαµε τα δεδοµένα µας σε τρία δείγµατα. Το 
πρώτο δείγµα περιλαµβάνει όλους τους σεισµούς της χρονικής περιόδου 
1920 –2002 που έχουν τα επίκεντρα τους στην περιοχή από 0-100 km (ως 0 
θεωρείται το σηµείο του επίκεντρου του κύριου σεισµού). Το δεύτερο 
δείγµα περιλαµβάνει όλους τους σεισµούς της ίδιας χρονικής περιόδου, που 
έχουν τα επίκεντρα τους στην περιοχή από 0-50 km. Ενώ το τρίτο και 
τελευταίο δείγµα όλους τους σεισµούς που έχουν τα επίκεντρα τους στην 
περιοχή από 50-100 km. Για τη µελέτη της χρονικής µεταβολής της 
σεισµικότητας χρειάστηκε να φτιάξουµε γραφικές παραστάσεις και για τα 
τρία δείγµατα, που απεικονίζουν την αθροιστική συχνότητα των σεισµών 
για διάφορα µεγέθη σε συνάρτηση µε το χρόνο. Παρακάτω εµφανίζονται 
αυτές οι γραφικές παραστάσεις. 
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Σχ. 4.2. Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1920 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 5.0 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 5.1, Μ ≥ 5.2, Μ ≥ 
5.3, Μ ≥ 5.4. 

 
  Για τους σεισµούς που έχουν τα επίκεντρα τους στην περιοχή από 0-50 

Κm (σχ. 4.2) αναγνωρίζεται µια περίοδος από το 1947 έως το 1964 η οποία 
σχετίζεται άµεσα µε τον ισχυρό σεισµό του 1948 στην Κάρπαθο (35.7˚ Ν, 
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27.0˚ Ε, Μ = 7.1) οπότε µπορεί να θεωρηθεί ότι η σεισµικότητα αυτής της 
περιόδου δεν συνδέεται µε το σεισµό του 1992. Στη συνέχεια παρατηρείται 
µια περίοδος από το 1965 έως το 1972 που παρουσιάζεται αύξηση του 
ρυθµού σεισµικότητας (r=0.75) για σεισµούς µε Μ ≥ 5.0. µετά ακολουθεί 
µια σχετική µείωση του ρυθµού αυτού (r=0.279)  κατά το χρονικό διάστηµα 
του 1973 – 1991 δηλαδή πριν από τον κύριο σεισµό του 1992. η σεισµική 
δραστηριότητα αυξάνεται ξανά (r=0.424) µετά το 1992 κατά την περίοδο 
1993 – 2002. 
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Σχ. 4.3. Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1964 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 4.5 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 4.6, Μ ≥ 4.7, Μ ≥ 
4.8, Μ ≥ 4.9. 
 
Από το σχήµα (4.3) ξεχωρίζουµε τρεις χρονικές περιόδους. Κατά την 

πρώτη δηλαδή από το 1965 – 1972 ο ρυθµός σεισµικότητας είναι r = 2.64. 
Κατά την επόµενη περίοδο 1973 – 1991 ο ρυθµός αυτός παρουσιάζει µια 
σηµαντική αύξηση  r = 5.24. Τέλος κατά το τρίτο και τελευταίο διάστηµα ( 
1993 – 2002) παρατηρείται µια εκ νέου µικρή αύξηση του r = 5.87. 
Για τη µεταβολή της σεισµικότητας για τους σεισµούς µε Μ ≥ 5.0 που 

έχουν τα επίκεντρα τους στην περιοχή από 0 – 100 Κm παρατηρούνται τα 
εξής (σχ. 4.4):   για την περίοδο 1965 – 1972 ο ρυθµός σεισµικότητας είναι 
r=1.81, κατά την περίοδο 1973 – 1991 παρατηρείται µια σηµαντική µείωση 
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του (r=0.92) και τέλος για την περίοδο 1993 – 2002 έχουµε αύξηση του 
(r=1.297). 
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Σχ. 4.4. Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1920 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 5.0 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 5.1, Μ ≥ 5.2, Μ ≥ 
5.3, Μ ≥ 5.4.  
 

  Για τους σεισµούς που έχουν τα επίκεντρα τους στην περιοχή από 0-100 
Κm και µέγεθος Μ ≥ 4.5  (σχ. 4.5), προκύπτουν ανάλογα συµπεράσµατα µε 
αυτά του σχήµατος (4.4). Έτσι κατά την περίοδο 1965 –1972 ο ρυθµός 
σεισµικότητας είναι r = 10.25, κατά την περίοδο 1973 – 1991 παρουσιάζει 
αύξηση και παίρνει την τιµή r = 11.78 και κατά την περίοδο 1993 – 2002 
γίνεται r = 16.42. 
Για τους σεισµούς µε Μ ≥ 5.0 µε επίκεντρα στην περιοχή µε ακτίνα          

50≤R≤100 km παρατηρούνται οι εξής αλλαγές του ρυθµού σεισµικότητας 
(σχ. 4.6): κατά την χρονική  περίοδο 1965 – 1972 αύξηση του ρυθµού 
σεισµικότητας (r=1.06). Κατά την περίοδο 1973 – 1991 µείωση (r=0.64), 
ενώ κατά την περίοδο 1993 –2002 πάλι µια σχετική αύξηση (r=0.87). 
Ενώ για τους σεισµούς µε Μ ≥ 4.5 και επίκεντρα στη περιοχή µε ίδια 

ακτίνα (σχ. 4.7) ο ρυθµός σεισµικότητας παίρνει τις εξής τιµές: r = 7.61 για 
το διάστηµα 1965 – 1972, r = 6.54 για το διάστηµα 1973 – 1991και τέλος 
για το διάστηµα 1993 – 2002 r = 10.55. 
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Σχ. 4.5 Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1964 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 4.5 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 4.6, Μ ≥ 4.7, Μ ≥ 
4.8, Μ ≥ 4.9.  
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Σχ.4.6 Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1920 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 5.0 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 5.1, Μ ≥ 5.2, Μ ≥ 
5.3, Μ ≥ 5.4. 
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Σχ. 4.7 Αθροιστική συχνότητα σεισµών από το 1964 έως το 2002, η πρώτη καµπύλη είναι για 
σεισµούς µε µέγεθος Μ ≥ 4.5 και οι υπόλοιπες αντίστοιχα για σεισµούς µε Μ ≥ 4.6, Μ ≥ 4.7, Μ ≥ 
4.8, Μ ≥ 4.9. 
 
Συµπερασµατικά, µπορούµε να πούµε ότι µε τη βοήθεια των παραπάνω 

γραφικών παραστάσεων βρέθηκαν τέσσερα χρονικά διαστήµατα (1947 – 
1964, 1965- 1972, 1973 –1991 και τέλος 1993 –2002), κάθε ένα από τα 
οποία παρουσιάζει αξιοσηµείωτη αύξηση ή µείωση του ρυθµού 
σεισµικότητας. 
 
 
4.4. Χωρική µεταβολή της σεισµικότητας 
 

  Προκειµένου να εξετάσουµε τον τρόπο µε τον οποίο µεταβάλλεται η 
σεισµική δραστηριότητα της περιοχής χωρικά κατά τα τέσσερα χρονικά 
διαστήµατα (δηλαδή για τα διαστήµατα 1947 – 1964, 1965- 1972, 1973 –
1991 και τέλος 1993 –2002) που βρέθηκαν από την προηγούµενη 
διαδικασία δηλαδή τη µελέτη της χρονικής µεταβολής της σεισµικότητας, 
αλλά και για το έτος 1992, χαρτογραφήσαµε τα επίκεντρα των σεισµών µε 
Μ ≥ 5.0 για τα αυτές τις χρονικές περιόδους. 

  Κατά την περίοδο του 1947 – 1964 η σεισµική δραστηριότητα της υπό 
µελέτη περιοχής σχετίζεται άµεσα µε τον ισχυρό σεισµό του 1948 στην 
Κάρπαθο (35.7˚ Ν, 27.0˚ Ε, Μ = 7.1). Οπότε µπορεί να θεωρηθεί ότι η 
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δραστηριότητα αυτής της περιόδου δεν έχει άµεση σχέση µε τον 
εξεταζόµενο σεισµό (σχ. 4.8). 
Στο σχήµα (σχ. 4.9) έχουν χαρτογραφηθεί όλα τα επίκεντρα σεισµών µε 

5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1965 – 1972. Παρατηρούµε λοιπόν 
ότι κατά το χρονικό αυτό διάστηµα οι περισσότεροι σεισµοί εµφανίζονται 
στη περιοχή µε ακτίνα 50 – 100 Κm, τα µεγέθη αυτών είναι της τάξης του  
5.0 ≤ Μ  ≤ 5.4, ενώ υπάρχει και ένας σεισµός µεγαλυτέρου µεγέθους 
(Μ=5.8). Τέλος στην περιοχή µε ακτίνα 0 – 50 Κm έχουµε λιγότερους 
σεισµούς που τα µεγέθη τους δεν ξεπερνούν το Μ=5.4. 

 
 

 
Σχ. 4.8. Επίκεντρα σεισµών µε 5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1947 – 1964. 
   

  Κατά το χρονικό διάστηµα του 1973 – 1991 (σχ. 4.10), δηλαδή την 
περίοδο πριν από την γένεση του κύριου σεισµού, έχουµε µόνο την 
εµφάνιση σεισµών µε  5.0 ≤ Μ  ≤ 5.4. Τα επίκεντρα αυτών των σεισµών 
εµφανίζονται και στις δυο κυκλικές περιοχές. Όπως φαίνεται και από το 
σχήµα δεν παρατηρείται το φαινόµενο της σεισµικής ησυχίας. Αυτό 
συµβαίνει καθώς την χρονική περίοδο πριν από τον κύριο σεισµό στην 
περιοχή µε ακτίνα 0 – 50 Κm (δηλαδή στην περιοχή κοντά στο επίκεντρο 
του αναµενόµενου ισχυρού σεισµού) έχουµε αρκετούς σεισµούς ενώ 
σύµφωνα µε το φαινόµενο αυτό θα έπρεπε να µην υπάρχουν σεισµοί ή έστω 
να έχουµε ελάχιστους. Παρατηρούµε λοιπόν,την υπαρξη οκτώ σεισµών 
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µέσα στον κύκλο των 50 Κm και έντεκα σεισµών µε επίκεντρα στην 
περιοχή των 50 – 100 Κm. Ουσιαστικά ο αριθµός των σεισµών στην πρώτη 
περιοχή είναι λίγο µικρότερος απο αύτον που παρατηρείται σε αποστάσεις 
50 – 100 Κm. 
 

 
 
Σχ. 4.9.   Επίκεντρα σεισµών µε 5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1965 – 1972. 
   
Το σχήµα (4.11) περιέχει όλα τα επίκεντρα των σεισµών που συνέβησαν 

κατά το 1992 δηλαδή κατά το έτος που έλαβε χώρα η γένεση του κύριου 
σεισµού στο Λασίθι. Από το σχήµα εντοπίζεται εκτός από τον κύριο σεισµό 
του1992 (35,1° Ν, 26,6° Ε, Μ = 6.1) η ύπαρξη άλλων δυο σεισµών στην 
πρώτη περιοχή (µε ακτίνα 0 - 50 Κm) ο ένας από τους οποίους 
παρουσιάστηκε πριν από τον κύριο σεισµό (34.85° Ν, 26.27° Ε, Μ = 5.1) 
και ο άλλος µετά (34.977° Ν, 26.677° Ε, Μ = 5.1). Επίσης παρατηρείται 
ένας  ακόµα σεισµός στην περιοχή µε ακτίνα 50 – 100 Κm. 

  Στο σχήµα (4.12) περιλαµβάνονται οι σεισµοί που εµφανίστηκαν κατά 
την περίοδο του 1993 – 2002 δηλαδή την περίοδο µετά τη γένεση του 
κύριου σεισµού του 1992. Βλέπουµε ότι όλοι οι σεισµοί έχουν µέγεθος της 
τάξης του 5.0 ≤ Μ  ≤ 5.4. τα επίκεντρα τους βρίσκονται τόσο στην πρώτη 
περιοχή (R=50Κm) όσο και στην δεύτερη (50 ≤R ≤100 Κm). Μπορούµε να 
πούµε όµως ότι τα περισσότερα τοποθετούνται στο κεντρικό και ανατολικό 
τµήµα της υπό µελέτη περιοχής. 
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Σχ. 4.10.  Επίκεντρα σεισµών µε 5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1973 – 1991. 
 

 
   
Σχ. 4.11. Επίκεντρα σεισµών µε 5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1992. 
 

Βιβλιοθήκη "Θεόφραστος" - Τμήμα Γεωλογίας - Α.Π.Θ.



 46

 
 
Σχ. 4.12 Επίκεντρα σεισµών µε 5.0 ≤ Μ  ≤ 7.1 κατά τη χρονική περίοδο 1993 – 2002. 
 
 
 
4.5. Συµπεράσµατα 
 

  Όπως είπαµε και στην εισαγωγή αυτού του κεφαλαίου το φαινόµενο της 
σεισµικής ησυχίας αποτελεί ένα πολύ σηµαντικό βοήθηµα για την 
πρόγνωση των σεισµών, καθώς όταν εµφανιστεί αυτό το φαινόµενο σε µια 
περιοχή οδηγούµαστε στο συµπέρασµα ότι αυτή η περιοχή υπάρχει µεγάλη 
πιθανότητα να αποτελέσει σεισµογόνο χώρο µελλοντικού σεισµού. Σε 
γενικές γραµµές τα αποτελέσµατα της εργασίας µας έρχονται σε αντίθεση 
µε τη θεωρία της σεισµικής ησυχίας. Σύµφωνα µε αυτήν, θα έπρεπε το 
χρονικό διάστηµα πριν τη γένεση του κύριου σεισµού να µην 
παρατηρούνται σεισµοί κοντά στο επίκεντρο αυτού, δηλαδή στην 
προκείµενη περίπτωση στην περιοχή µε ακτίνα 0 ≤ R ≤ 50 Κm, ενώ µπορεί 
να γίνονται σεισµοί στο γειτονικό χώρο, δηλαδή στην περιοχή µε ακτίνα  50 
≤ R≤ 100 Κm. Επίσης τη χρονική περίοδο µετά τη γένεση του κύριου 
σεισµού θα έπρεπε να εµφανίζονται σεισµοί µε επίκεντρα κοντά στο 
σεισµογόνο χώρο και λιγότεροι στις γύρω περιοχές (µε 50 ≤  R ≤ 100 Κm). 
Το γεγονός ότι τα αποτελέσµατα δεν συµφωνούν µε την θεωρία της 

σεισµικής ησυχίας µπορεί να οφείλεται σε ποικίλους παράγοντες. Θα 

Βιβλιοθήκη "Θεόφραστος" - Τμήμα Γεωλογίας - Α.Π.Θ.



 47

µπορούσαµε λοιπόν να πούµε ότι ίσως ένας από τους παράγοντες αυτούς 
είναι οι φυσικές ιδιότητες της υπό µελέτη περιοχής και πιο συγκεκριµένα οι 
ιδιότητες του γήινου φλοιού. 
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