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HĠSARÖNÜ KÖRFEZĠ’NDEKĠ  

DENĠZ SEVĠYESĠ DEĞĠġĠMĠ, SEDĠMANTASYONU VE  

BÖLGEDEKĠ ESKĠ ÇAĞ KIYI YERLEġĠMLERĠ ÜZERĠNDEKĠ ETKĠLERĠ 

 

ÖZ 

 

Güneydoğu Ege Denizi’nde yer alan Hisarönü Körfezi ve çevresindeki Geç 

Pleyistosen-Holosen göreceli deniz seviyesi değiĢimleri, sediman birikimi ve 

tektonizmasının incelenmesine yönelik olarak bölgede yüksek ayrımlı sismik veriler 

toplanmıĢ ve sualtında kalmıĢ arkeolojik yapılar incelenmiĢtir. Bu verilerin yorumu 

ile yaklaĢık 20.000 yıl önceki son buzul döneminden günümüze kadar olan deniz 

seviyesi değiĢimleri iliĢkilendirilerek, bölgenin tektonizması, son buzul dönemi eski 

kıyı hattı ve Geç Kuvaterner sedimanter rejimi ortaya çıkarılmıĢtır. Bölgeden alınan 

sığ sismik veriler, bir deniz seviyesi değiĢim döngüsü sırasında istiflenen ve 

uyumsuzluk yüzeyleriyle sınırlanmıĢ sekansları temsil eden Geç Pleyistosen 

sedimanter çökellerin yapısını incelemek için yorumlanmıĢtır. Elde edilen bilgiler 

doğrultusunda, bu bölgede daha önce yapılmamıĢ bir çalıĢma olarak, son buzul 

döneminden günümüze kadar olan sedimantasyon hız ve kalınlığı hesaplanmıĢtır. 

Ayrıca, buzul dönemi kıyı hattının konumu belirlenerek, kıyı çizgisinin son buzul 

döneminden günümüze kadar karaya doğru olan gerileme miktarı bulunmuĢtur. 

 

ÇalıĢma alanından toplanan yüksek ayrımlı sismik verilerin incelenmesi sonucu, 

Ģelf alanı üzerinde gözlenen sığ denizel sedimanların içsel yapısının, son buzul 

döneminden buzularası döneme geçiĢte deniz seviyesinin hızlı yükselimi sırasında 

biriken Geç Pleyistosen transgresif çökeller ile; deniz seviyesinin durağan yüksek 

konumunda biriken Holosen çökellerinden oluĢtuğu tespit edilmiĢtir.  

 

Bununla birlikte, Geç Holosen dönemi için Ege ve Akdeniz’deki östatik deniz 

seviyesi değiĢim eğrisi, bölgesel tektonizma ve sualtında kalmıĢ arkeolojik 

kalıntıların gözlemlerinin birlikte yorumlanmasıyla, çalıĢma alanındaki son buzul 

döneminden günümüze kadar olan göreceli deniz seviyesindeki yükselmenin baĢlıca 
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nedeninin, küresel deniz seviyesi yükseliminden ziyade, bölgesel tektonik çökmeden 

kaynaklandığı sonucuna varılmıĢtır.  

 

Hisarönü Körfezi ve yakın çevresinde benzer bir araĢtırmanın daha önce 

yapılmamıĢ olması nedeniyle, bu çalıĢmanın, bölgeye özgü ilk bilimsel sonuçlarının 

literatüre girmesinde bir katkı görevi üstlenmesi açısından önemlidir. 

 

Anahtar Kelimeler: Deniz seviyesi değiĢimi, Holosen sedimantasyonu, 

jeoarkeoloji, Hisarönü Körfezi 
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SEA-LEVEL CHANGE AND SEDIMENTATION OF HĠSARÖNÜ GULF 

AND EFFECTION ON THE ANCIENT COASTAL SETTLEMENT 

 

ABSTRACT 

 

The fluctuations of the relative sea level, tectonics and the sedimentation in the 

Late Pleistocene-Holocene in the Hisarönü Gulf (SE Aegean Sea) and surroundings 

were investigated performing high resolution acoustic survey and underwater 

archaeological observations. Hisarönü Gulf is affected by rising at sea level 

following the last glacial period (20.000 yr BP) and local tectonic movements. High 

resolution seismic data were interpreted to reveal the structure of the Late 

Pleistocene-Holocene deposits. The rate of sediment accumulation during the last 

glacial sea level rising was estimated which has not been studied before. We also 

determined the location of the paleo-shoreline of last glacial maximum and estimated 

the coastline progradation landward from its glacial positions.  

 

The results indicate that the internal structure of the shallow-marine sediments is 

comprised of transgressive and highstand deposits characterized by rapid sea level 

rise during the last transgression and a stabilization of sea level during the Late 

Holocene, respectively.  

 

Comparing with eustatic sea level curve and the submerged archaeological 

remains in the study area, we conclude that the relative rise in sea level for the Late 

Holocene is considerably a result of the tectonic subsidence of the coastal plain.  

 

This study is important in terms of lacking geological or geophysical research 

performed in the Hisarönü Gulf in the literature and provides the first extensive view 

of structure of study area. 

 

Keywords: Sea level change; Holocene sedimentation, geoarchaeology, Hisarönü 

Gulf. 
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BÖLÜM BĠR                                                                                                          

GĠRĠġ 

 

Günümüzden 20.000 yıl önceki son buzul döneminin bitmesiyle birlikte buzul 

tabakaları erimeye baĢlamıĢ ve hızlı bir transgresyon gerçekleĢmiĢtir. ErimiĢ sular 

okyanuslara dolarak deniz seviyesini yükseltmiĢlerdir. Bununla birlikte, okyanusların 

altında toplam hacmi arttığı için ağırlaĢan kabuk çökerken; daha önce buzul 

örtülerinin bulunduğu kıtasal kabuk, üzerindeki buzların erimesiyle hafiflemiĢ ve 

yukarıya doğru yükselmiĢtir. Böylece, Geç Pleyistosen-Holosen döneminde (20.000 

yıl öncesinden günümüze) Ege Denizi’ndeki östatik deniz seviyesi, -120 m’den 

güncel konumuna yükselmiĢtir (Bard, Hamelin, ve Fairbanks, 1990; Fairbanks, 1989; 

Perissoratis ve Conispoliatis, 2003; Shackleton, 1987). Deniz seviyesi, günümüzden 

11.500 yıl öncesine kadar -60 m.ye hızlıca yükselmiĢtir. Transgresyonun son evresi 

olan, günümüzden 8.000 yıl öncesine kadar ise deniz seviyesi, 2 mm/ yıl oranında     

-15 m’ye kadar yükselerek kıtasal düzlüklere doğru gerilemiĢ ve Ģelf üzerinde hemen 

hemen güncel konumunu almıĢtır (Perissoratis ve Conispoliatis, 2003). Böylece, Ģelf 

alanı üzerinde, günümüzden yaklaĢık 20.000 yıl öncesinden 8.000 yıl öncesine kadar 

transgresif sedimanlar; 8.000 yıl öncesinden günümüze kadar ise yüksek konumlu 

(highstand) sedimanlar çökelmiĢtir (Hernandez-Molina ve diğer., 2000; Somoza, 

Hernández-Molina, De Andres, ve Rey, 1997). Lambeck ve Johnston (1995)’ın 

buzulların erime ve manto-viskozite parametrelerine dayalı modeline göre, 

günümüzden 6.000 yıl öncesinden 2.000 yıl öncesine kadar göreceli deniz 

seviyesinin 2 m yükseldiği ve 2.000 yıl öncesinden günümüze kadar ise 0,5 m 

yükseldiği görülmüĢtür.  

 

Bu çalıĢmada, 20.000 yıllık deniz seviyesi döngüsüyle oluĢan depolanma 

sekansları, tarihlendirme yapabilmek için sediman karot alınamaması nedeniyle daha 

önce yapılmıĢ benzer çalıĢmaların karĢılaĢtırılmasıyla tanımlanmıĢtır (Burger, 

Fulthorpe, Austin, ve Gulick, 2002; Hanebuth, Stattegger, ve Saito, 2002; Kapsimalis 

ve diğer., 2005; Lobo, Hernández-Molina, Somoza, Diaz del Rio, ve Dias, 2002; 

Lykousis, Roussakis, ve Sakellariou, 2009; Piper ve Perissoratis, 2003; Rodero, 

Pallares, ve Maldonado, 1999; Siddall ve diğer., 2003; Somoza ve diğer., 1997). 
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Sekans stratigrafisinin Mitchum ve Vail (1977), Posamentier ve Vail (1988), Vail, 

Mitchum, ve Thompson (1977) ile Van Wagoner ve diğer. (1988) tarafından 

geliĢtirilen kavramsal modeli, Geç Pleyistosen-Holosen döneminde son deniz 

seviyesi yükselimi sırasında oluĢan en genç depolanma sekanslarını yorumlamak için 

yüksek ayrımlı sismik verilere uygulanmıĢtır.  

 

Geç Pleyistosen-Holosen deniz seviyesi yükselimine yönelik olarak yapılan 

sismik stratigrafik yorumlamaların yanı sıra, Geç Holosen döneminden bu yana 

gerçekleĢen bölgesel deniz seviyesi yükselimi hakkında bilgi sahibi olmak için, 

çalıĢma alanında bulunan sualtında kalmıĢ arkeolojik kalıntıların gözlemlerinden 

yararlanılmıĢtır. Birçok araĢtırmacı, sualtında kalmıĢ liman yapıları, mendirek ve 

dalgakıranlar, su kuyuları, balık çiftlikleri gibi antik yerleĢimlere ait mimari yapıların 

bölgesel göreceli deniz seviyesi yükseliminin hesabında kullanılacak önemli bir 

detay olduğunu önermektedirler. Sualtı arkeolojik çalıĢmalarla; Sivan, Wdowinski, 

Lambeck, Galili, ve Raban (2001) Ġsrail kıyıları’nda; Vött, Brückner, Handl, ve 

Schriever (2006) Yunan Denizi’nde bulunan Astakos Körfezi’nde (Ionian Sea); 

Lambeck (1996), Lambeck, Anzidei, Antonioli, Benini, ve Esposito (2004) ile 

Lambeck ve Purcell (2005) Ege Denizi’nde; Müllenhoff (2005) Büyük Menderes’de; 

Antonioli ve diğer. (2007) kuzey Adriyatik’de bulunan Sardinia’da; Morhange, 

Laborel, ve Hesnard (2001) Fransa’da bulunan Marseilles Limanı’nda ve Flemming 

(1978) güneybatı Türkiye kıyılarında bölgesel göreceli deniz seviyesi yükselme oranı 

ile tektonik çökme oranı hesaplamaları gerçekleĢtirmiĢlerdir.  

 

1.1 ÇalıĢmanın Amacı 

 

Hisarönü Körfezi ve çevresinde gerçekleĢtirilen bu çalıĢmanın amaçları: (i) 

yüksek ayrımlı sismik verilerin yorumlanmasıyla Ģelf alanını biçimlendiren 

depolanma birimlerin tanımlanması; (ii) östatik deniz seviyesi değiĢimi ve bölgesel 

tektonik hareketler tarafından kontrol edilen göreceli deniz seviyesi değiĢimi 

hakkında bilgi sahibi olmak için sekans stratigrafisi modellerini sismik verilere 

uygulamak; (iii) Geç Kuvaterner’den günümüze kadar olan sedimantasyon oranını 

belirlemek; (iv) göreceli deniz seviyesi yükselimi sonucu sualtında kalmıĢ arkeolojik 



 

 

3 

yapılar üzerindeki bölgesel etkilerin sebeplerini, Akdeniz ve Ege kıyılarında yapılmıĢ 

benzer çalıĢmalarla da karĢılaĢtırarak ortaya çıkarmaktır.  

 

Hisarönü Körfezi’nin içinde bulunduğu Ege Denizi kıyılarında daha önce çok 

sayıda araĢtırma gerçekleĢmiĢ olmasına rağmen (Aksu, Konuk, Uluğ, Duman, ve 

Piper, 1990; Aksu, Piper, ve Konuk, 1987a, 1987b; Lambeck, 1996; Le Pichon ve 

Angelier, 1981; Lykousis, Anagnostou, Pavlakis, Rousakis, ve Alexandri, 1995; 

McKenzie, 1978; Perissoratis, 1995; Perissoratis ve Conispoliatis, 2003; Piper ve 

Perissoratis, 1991; Taymaz, Jackson, ve McKenzie, 1991), Körfez ve civarında 

jeolojik ya da jeofiziksel bir araĢtırmanın yapılmamıĢ olması, bu çalıĢmayı önemli 

kılmaktadır. 

 

1.2 ÇalıĢma Alanı ve Morfolojisi 

 

Güneybatı Anadolu-Güneydoğu Ege Denizi’nde yer alan Hisarönü Körfezi, 

kuzeyde Datça Yarımadası, doğuda Bozburun Yarımadası ve güneyde Sömbeki 

(Simi) Adası ile çevrelenmektedir (ġekil 1.1). Birçok ada ve koydan oluĢan girintili 

çıkıntılı kıyı yapısı, Körfez’in karakteristik özelliğidir. Kuzeyde Datça Körfezi; 

kuzeydoğuda Hisarönü Limanı ve güneydoğuda YeĢilova (Sömbeki) Körfezi, 

Hisarönü Körfezi’nin sığlık bölümlerini oluĢturmaktadır. Sözü edilen bu sığlıklar, 

Körfezler’e nehirler yoluyla sediman taĢınımının olması ve koy yapısı göstermeleri 

nedeniyle oluĢmaktadırlar.  

 

ÇalıĢma alanından, yüksek ayrımlı sismik verilerle eĢ zamanlı olarak alınan 

batimetrik verileri ile birlikte, SHODB seyir haritalarının sayısallaĢtırılmasıyla elde 

edilen eĢderinlik (batimetri) haritası incelendiğinde (ġekil 1.2), su derinliğinin, 

Hisarönü Körfezi'nin iç kısımlarında maksimum 300 m; YeĢilova Körfezi’nde 250 m 

ve Datça Yarımadası’nın güneyinde ise 500 m’lere kadar ulaĢtığı görülmektedir.  
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ġekil 1.1 ÇalıĢma alanının konumu. Deniz tabanı görüntüsü, batimetrik verilerden elde edilmiĢtir. 

 

 

Datça Limanı civarında ve Hisarönü Körfezi'nin iç kısımlarında nispeten geniĢ 

olan Ģelf alanı, Datça Yarımadası'nın güneybatısında ve YeĢilova Körfezi'nde dar bir 

yapıya sahiptir (ġekil 1.3 ve 1.4). Datça Limanı'nda yaklaĢık 4 km geniĢliğindeki 

Ģelf, 1,5º'lik deniz tabanı eğimine sahiptir. Nispeten daha dar bir yapı gösteren batı 

Ģelfinin eğimi ise 4º ile 28º arasında değiĢmekte ve en dar olan kısmı 0,2 km 

geniĢliğine ancak ulaĢmaktadır.  

 

YeĢilova Körfezi'nin Ģelf alanı ise 6º ile 30º arasında değiĢen oldukça dik eğimlere 

sahip olup, ortalama Ģelf geniĢliği 1 km'den daha azdır. ÇalıĢma alanının en sığ 

bölümü olan Hisarönü Körfezi'nin doğu bölümünde ise deniz tabanı eğimi 0,4º'den 

daha az olup, Ģelf geniĢliği yaklaĢık 17 km'ye ulaĢmaktadır. Güncel Ģelf kırığı 

çalıĢma alanının genelinde yaklaĢık -110 m derinlikte yer almaktadır.  
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ġekil 1.2 Hisarönü Körfezi ve çevresinin eĢderinlik haritası. ÇalıĢma kapsamında 

toplanan batimetri verileri ile birlikte, SHODB seyir haritalarının 

sayısallaĢtırılmasıyla elde edilmiĢtir. 



 

 

6 

 

ġekil 1.3 Hisarönü Körfezi ve çevresinin üç boyutlu eĢderinlik haritası. ÇalıĢma kapsamında toplanan 

batimetri verileri ile birlikte, SHODB seyir haritalarının sayısallaĢtırılmasıyla elde edilmiĢtir. 
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ġekil 1.4 Hisarönü  ve  YeĢilova  Körfezleri’nden  2008   yılında   alınan  sismik  verilerin   gidiĢ-geliĢ 

zamanından gridlenerek oluĢturulan deniz tabanı eĢderinlik haritası.
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BÖLÜM ĠKĠ                                                                                               

JEOLOJĠK GEÇMĠġ 

 

2.1 Batı Anadolu’nun Neotektoniği ve Graben OluĢumu 

 

Hisarönü Körfezi’nin içinde bulunduğu Ege bölgesi, Arap-Afrika ve Avrasya 

levhalarının çarpıĢması sonucunda Anadolu levhasının batıya doğru hareketi 

nedeniyle aktif tektonizmanın etkisindedir (Dewey & ġengör 1979; Jackson, Haines, 

ve Holt, 1992; McClusky ve diğer., 2000; McKenzie, 1978). Arap levhası, yaklaĢık 3 

milyon yıldan bu yana, Avrasya'ya göre kuzeye doğru 18–25 mm/yıl hızla hareket 

ederken; Afrika levhası yine Avrasya levhasına göre 10 mm/yıl hızla kuzey yönünde 

ilerlemektedir (DeMets, Gordon, Argus, ve Stein, 1990) (ġekil 2.1). Anadolu’nun 

Avrasya’ya göre hareketi yılda 15-20 mm iken, Batı Anadolu ve Ege Denizi’nde bu 

hareketin hızı 30-40 mm’yıl’dır. 

 

Bu jeolojik süreçte Anadolu-Ege bloğu, saatin tersi yönünde rotasyonal bir 

hareketle Girit merkezli Helenik Yayı’na doğru kaçmaktadır. Bu yanal kaçıĢ 

hareketinin kuzey sınırını Kuzey Anadolu Fayı belirlemektedir. Güney sınırını ise 

Doğu Anadolu Fayı ile Kıbrıs ve Helenik Yayları oluĢturmaktadır. Kıbrıs ve Helenik 

yayları boyunca Afrika Kıtası’nın kuzey kenarındaki okyanusal litosfer, Anadolu ve 

Ege’nin altına dalarak yutulmaktadır. Barka ve Reilinger’in (1997) GPS çalıĢmaları, 

Anadolu-Ege bloğunun rotasyonal hareketinin Kuzey Anadolu Fayı üzerinde 

yaklaĢık 26±3 mm/yıl'lık bir hıza neden olduğunu göstermektedir.  

 

Güncel araĢtırmalar, Anadolu-Ege Bloğu’nun saatin tersine rotasyonal hareketinin 

iki ana sebebi olduğunu göstermektedir; (a) Doğu Anadolu’da Arap ve Avrasya 

Levhaları’nın çarpıĢması ve bu sıkıĢma bölgesinden üçgen Ģeklinde kıtasal Anadolu 

Bloğu’nun batıya kaçması; (b) Helenik Yayı’nda batan okyanus kabuğunun ağırlığı 

sebebiyle arkın geriye, güneye doğru geri çekilmesi sonucunda Batı Anadolu ve Ege 

Denizi’nde meydana gelen yaklaĢık KKD-GGB gerilmedir.  
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ġekil 2.1 Ege Denizi ve çevresinin tektonik yapısı (Barka ve Reillinger’den (1997) değiĢtirilmiĢtir). 

Kırmızı üçgenler volkanizmayı göstermektedir (National Observatory of Athens’den [NOA] (b.t.) 

alınmıĢtır) 

 

Barka ve Reilinger (1997) ile Reillinger ve diğer.’nin (1997) GPS verilerine 

dayanarak önerdiği modelde, Batı Anadolu ve Ege Denizi, EskiĢehir Fayı ve Fethiye-

Burdur Fay Zonu ile sınırlanarak ve saatin tersi yönünde dönerek Anadolu’dan farklı 

bir hareket yapmaktadır.  

 

15-20 mm/yıl hızla batı yönünde ilerleyen Anadolu’daki neotektonik yapılar, 

KKD-GGB sıkıĢma hareketi etkisinde doğrultu atım ve bindirme hareketi 

göstermektedir. Buna karĢılık, 30-40 mm/yıl hızla KD-GB yönünde açılan Batı 

Anadolu ve Ege’deki hakim yapılar, D-B ve BKB-DGD yönelimli graben ve normal 

faylardır (Oral ve diğer., 1995).  
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Batı Anadolu ve Ege Denizi’ndeki K-G gerilmeyi, Anadolu bloğunun Kuzey 

Anadolu Fayı boyunca Batı Marmara’da meydana gelen sıkıĢma nedeniyle Batı 

Anadolu’da D-B sıkıĢma ve K-G gerilme meydana geldiği iddia edilmiĢtir (Görür et 

ve diğer., 1995). Buna karĢılık, Le Pichon ve Angelier (1981) ile McKenzie (1978) 

gerilmenin tamamen Helenik Yayı’ndaki dalma-batma ile ilgili olduğunu 

savunmuĢlardır. ġengör, Görür, ve ġaroğlu (1985), Batı Anadolu’da yer alan farklı 

doğrultudaki bu yapıları ―cross-graben‖ olarak yorumlamıĢtır. Bu modelde D-B ana 

grabenlerine yüksek açılı veya dik yapılar, grabenin tavan bloğunun parçalanması ile 

ilgili yapılar olarak kabul edilmiĢtir.  

 

Taymaz ve diğer. (1991), Ege'deki tektonizmanın üç sebebi olduğunu 

savunmaktadır: (i) Anadolu levhasının Avrasya’ya göre batıya hareketi; (ii) batıda 

Yunanistan'ın KB'sı-Arnavutluk ve ile Apulia-Adriatik platformlarının çarpıĢması ve 

(iii) güneyde Helenik dalma-batma zonunun varlığı. Bununla birlikte, Bozkurt ve 

Sözbilir (2004), Gediz grabeni boyunca olan K-G yönlü geniĢlemenin iki ayrı olayla 

birlikte gerçekleĢtiğinden bahsetmektedir: (i) Miyosen'de düĢük açılı normal 

faylanmanın taban bloğundaki Menderes Masifi'nin hızlı yükseliĢi ve (ii) Pliyosen-

Kuvaterner'de yüksek açılı normal faylanma (rift yapısı Ģeklinde) boyunca, kabuğun 

D-B yönlü grabenleri oluĢturarak geniĢlemesi. Açılmanın geliĢimi, Ege-Kıbrıs 

dalma-batma zonu boyunca olan dalma-batma hareketi ve tektonik kaçıĢın birlikte 

etkisi ile takip edilen orojenik çarpıĢma ve/veya yay gerisi açılma Ģeklindedir.  

 

Piper ve Perissoratis’e (2003) göre ise, D-B yönlü grabenler, durağan Avrupa ve 

GB'ya hareket eden Ege arasındaki pull-apart'ın bir sonucu olarak, Kuvaterner'de 

kuzey Mora Yarımadası boyunca batıya doğru ĢekillenmiĢtir (ġekil 2.2). Doglioni ve 

diğer. (2002), Ege Denizi'ndeki açılmanın, Avrasya ile engellenen Anadolu levhasına 

göre Afrika'nın KD'ya doğru dalma-batması arasındaki farklı yaklaĢım oranlarının 

bir sonucu olduğunu önermektedir. Durağan Afrika ile kıyaslandığında, 

Yunanistan'ın Kıbrıs-Anadolu'ya göre GB yönlü kızlı hareketi, Ege'deki geniĢlemeye 

neden olmaktadır.  
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ġekil 2.2 Ege Denizi’nin genel tektonik durumu. Gri alan nispeten kalın Afrika Levhası kıtasal 

kabuğunun dağılımını; çapraz taralı alan Mora Yarımadası’nın güneyinin D-B yönlü açılımını 

göstermektedir (Piper ve Perissoratis, 2003).  

 

Taymaz ve diğer. (1991), Avrupa'ya göre batıya doğru hareket eden Anadolu ile 

Ege Denizi'ndeki açılma arasındaki bağlantıyı, depremlerin odak mekanizması 

çözümleri ile kurmuĢlardır. AraĢtırmacıların teorisine göre odak mekanizmaları, 

Ege'nin batısındaki faylanmanın, KB-BKB yatay doğrultulu ve KKB-KKD kayma 

yönlü normal faylar üzerinde olan açılma Ģeklinde gerçekleĢtirdiğini göstermektedir. 

Güney bölgelerden alınan paleomanyetik veriler, Avrupa'ya göre saatin tersi yönünde 

muhtemel dönme hareketinin olduğunu göstermekte olup, doğudan Ege'nin 
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merkezine giren doğrultu atımlı faylanma, Yunanistan'ın KB eğimli normal faylarına 

karĢılık GB'da aniden sona ermektedir.  

 

Seyitoğlu ve Scott (1991), Batı Anadolu'daki K-G gerilmenin yaĢının Oligosen 

sonu Miyosen baĢı olduğunu belirtmiĢlerdir. Buna karĢılık ġengör (1985), bu 

dönemde sıkıĢmanın hala devam ettiğini ve ancak bu dönemde oluĢan basenlerin 

gerilme ile değil; sıkıĢma rejimi etkisinde meydana geldiğini savunmuĢlardır. Esas 

gerilme rejiminin orta Miyosen’den itibaren düĢük hızda oluĢtuğunu ve bu hızın 

Pliyosen’de arttığını kabul etmiĢlerdir.  

 

Batı Anadolu ve Ege Denizi’ndeki yaklaĢık K-G gerilmenin hızı konusunda da 

farklı görüĢler vardır. Jackson ve McKenzie (1984) ve Taymaz ve diğer. (1991), bu 

hızın 6 mm/yıl olabileceğini ileri sürmüĢlerdir ve Ege Denizi’nin son birkaç milyon 

yılda %50 gerildiğini belirtmiĢlerdir. Ancak yine güncel GPS verilerine göre bu 

gerilme miktarı 15 mm/yıl civarındadır. 

 

ÇalıĢma alanı, güneybatısında Helenik Yayı levha sınırı bulunması açısından 

sismik olarak oldukça aktif bir bölgedir. Kiratzi ve Louvari’ye (2003) göre, Helenik 

Yayı'na paralel olarak daha kuzeyde var olan bir normal faylanma zonu tam olarak 

Hisarönü Körfezi’nden geçmektedir (ġekil 2.3).  

 

2.2 Datça ve Bozburun Yarımadaları'nın Jeolojisi ve Tektoniği 

 

ÇalıĢma alanının kuzeydeki karasal devamını oluĢturan Datça Yarımadası'nın 

tektoniği, paleo ve neo tektonik dönem olmak üzere ikiye ayrılmıĢtır (Ersoy, 1991). 

Paleotektonik dönemde, biri yaklaĢık D-B, diğeri ise K-G olan iki ana doğrultu 

olduğu görülmektedir (ġekil 2.4). Neotektonik dönemde ise, Ege bölgesinde 

baĢlayan çekme kuvvetlerinin egemen olduğu bir rejim sonucu, D-B uzanımlı graben 

sistemi geliĢmeye baĢlamıĢtır. Bu açılma tektoniği altında geliĢen çok sayıdaki horst-

graben yapılarının bir parçası olarak Datça ile Bodrum Yarımadaları arasında 

"Gökova Grabeni" ve Datça ile Bozburun Yarımadaları arasında ise "Hisarönü 

Grabeni" yer almaktadır (ġekil 2.4A). 



 

 

13 

 

ġekil 2.3 Ege Denizi ve çevresindeki fay zonları ile gerilme ve sıkıĢma eksenleri (Kiratzi ve 

Louvari'den (2003) değiĢtirilmiĢtir). 

 

Her iki grabenin fayları, Datça Grabeni'ne ait fayları verev olarak keserler. Bu 

nedenle, bu faylar göreceli olarak Datça Grabeni'ni sınırlayan faylardan daha gençtir. 

Dolayısı ile bu faylardaki hareketlerle, Datça Yarımadası, grabenler arasında Datça 

Grabeni ile birlikte tümüyle "horst" yapısı kazanmıĢtır (ġekil 2.4B). Datça 

Yarımadası'nda kıyı boyunca izlenen Kuvaterner yaĢlı yükselmiĢ plaj 

konglomeraları, deniz çekilmesinin ve yükseliminin günümüzdeki önemli 

kanıtlarıdır. Datça Yarımadası'nda yükselmiĢ kıyı konglomeraları kuzeyde +25 m., 

güneyde ise +20-25 m. kadardır (Ersoy, 1991). 

 

Neotektonik dönemde, Pliyosen ve Pliyosen sonrasında oluĢmuĢ, eğimleri oldukça 

dik (70-90º) olan faylar esas olarak DB'ya ya da D-B'ya ait KB-GD doğrultuludur 

(Ersoy, 1991) (ġekil 2.5). Datça Grabeni'ni sınırlayan faylar ile Cumalı, Örencik 

dolayından geçen faylar bu kategoridedir. Ayrıca, bu fayları 40-60ºlik açılarla kesen 

KD-GB ya da KB-GD doğrultulu ikinci grup süreksizlikler de, Hamzalı Dağ'ın 

doğusundaki ve Cumalı ile Datça dolayında gözlenmektedir (ġekil 2.5b). 
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ġekil 2.4 Datça Yarımadası ve yakın çevresinin neotektonik durumunu gösteren harita 

(A) ve blok diyagram (B) (Ersoy, 1991). 

 

Datça Yarımadası’nın en batısında yer alan Knidos Antik Kenti ve çevresindeki 

faylar detaylı olarak ġekil 2.5a’da görülmektedir. YaklaĢık D-B gidiĢe sahip eğim 

atımlı normal bir fay olan Knidos Fayı üzerinde ve faya bitiĢik olarak kurulmuĢ olan 

Knidos kentindeki deformasyona uğramıĢ harabeler fayın aktif olduğunun önemli bir 

kanıtıdır (Dirik, Türkmenoğlu, Tuna, ve Dirican, 2003). 
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ġekil 2.5 (a) Knidos antik kenti çevresinin (Dirik ve diğer.’nden (2003) değiĢtirilmiĢtir); (b) Datça 

Yarımadası’nın (Ersoy’dan (1991) değiĢtirilmiĢtir) jeoloji haritası. 
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Datça Yarımadası'nın Üst Miyosen'de büyük olasılıkla kara halinde olduğunu 

öneren Ersoy'a (1991) göre, bu aĢınma ortamı, Pliyosen'de tektonizma sonucu yerini 

önce akarsularla beslenen göl, daha sonra denizel ortama bırakmıĢtır. Deniz, Pliyosen 

sonunda (ya da Pliyo-Kuvarterner'de) yarımadanın yükselmesine bağlı olarak aniden 

çekilmiĢtir. Fosil determinasyonları yanında istif içinde dolomit, kalker tüfü 

oluĢumunun varlığının göl ortamını (kapalı bir havzayı) gösteren özellikler olmasına 

dayanarak, Pliyosen'de sedimantasyon sırasında baĢlangıçta bir göl ortamı olduğu; ya 

da bu ortamın akarsularla beslenen bir lagün olduğu belirtilmiĢtir. Tektonik olaylar 

sonucunda, gravite faylarıyla graben oluĢumundan sonra deniz kara içine doğru 

ilerlemiĢ ve böylece alttaki karasal çökellerin üzeri denizel çökellerle örtülmüĢtür.  

 

Kızlan Köyü'nün ve ReĢadiye bucağının doğusundaki Pliyosen yüzeylenmeleri 

içinde andezitik tüf çakıllarının bulunması, Pliyosen çökelimine Ege volkanik 

yayının ürünleri de eĢlik ettiğinin göstergesidir (Ersoy, 1991) (ġekil 2.5). Bilindiği 

gibi, Ege Denizi'ndeki volkanizma, Orta Miyosen'den baĢlayarak, Afrika plakasının 

Girit Adası güneyinde Ege-Anadolu altına dalması sonucu meydana gelmiĢtir. Bu 

yitim zonu yaklaĢık 3 milyon yıldan beri daha çok kalkalkalin nitelikte volkanizma 

meydana getirmektedir. Volkanik malzemeler genellikle Emecik, Datça, Knidos ve 

Cumalı dolayında görülmektedir.  

 

Ercan, Günay, BaĢ, ve Can (1981-1982) ise, Datça Yarımadası'nda gözlenen çok 

genç çökeller içinde tüf yatakları ile süngertaĢı ve lav parçaları gibi volkanik 

ürünlerin petrolojik özellikleri ve bölgesel yayılımları göz önüne alındığında, bu 

volkanitlerin olasılıkla 40-50 bin yıl kadar önce, Yarımada'nın yaklaĢık 18 km. 

batısındaki Nysiros Adası'ndan Ģiddetli patlamalarla havadan gelip yığıĢtıkları 

sonucuna varmıĢlardır (ġekil 2.6). Tamamen volkanik bir ada olan Nysiros Adası, 

Ege Denizi'ndeki Plio-Kuvaterner yaĢlı aktif volkanik ada yayının en doğu ucunu 

oluĢturmaktadır. AraĢtırmacılara göre, Datça Yarımadası'ndaki volkanik ürünlerle, 

Nysiros Adası'ndaki volkanitler tamamen eĢ petrografik ve kimyasal özellikler 

göstermekte olup, tipik kalkalkalin niteliktedirler. YeĢilyurt ve Taner (2002) ise, 

arazi çalıĢmaları sırasında gözledikleri tüflerden yola çıkarak, Geç Piyasensiyen'de 

aktif bir  volkanizma  da  olabileceği  sonucuna  varmıĢlardır.  161 bin yıl önce Kos  
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ġekil 2.6 Datça Yarımadası’nın jeoloji haritası (Ercan ve 

diğer.’nden, (1981-1982) değiĢtirilmiĢtir). 
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Adası patlaması Pliyosen-Kuvaterner Güney Ege yayındaki muhtemelen en büyük 

patlama olarak yorumlanmaktadır (Allen ve Cas, 1998, 2001; Allen, Stadlbauer, ve 

Keller, 1999; Allen, 2001) (ġekil 2.7). Kos Adası’ndaki bu patlama ile, yakın adalara 

ve Türkiye kıyılarına ignimbritler yayılmıĢ olup, bu bölgedeki -500 m’den derin 

sular muhtemelen kaldera formasyonunun bir sonucudur (Pe-Piper, Piper, ve 

Perissoratis, 2005). Nisyros adasındaki güncel volkanik faaliyetlerin M.S. 1887, 

1873 ve 1422 yıllarında olduğu bilinmektedir (Stiros, 2000). 

 

 

ġekil 2.7 ÇalıĢma alanının batısında bulunan Kos adası patlaması sırasında (161 bin yıl önce) 

paleocoğrafik durum ve Kos-Yali-Nysiros volkanları civarındaki bölgesel faylanma için tektonik 

model (Pe-Piper ve diğer.’nden (2005) değiĢtirilmiĢtir). 
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Hisarönü Körfezi’nin batı bölümünün genelde Orta Jura-Kretase yaĢlı pelajik 

kireçtaĢlarından ve Orta Triyas-Jura yaĢlı neritik kireçtaĢlarından oluĢtuğu 

görülmektedir (ġekil 2.8). Yarımada’nın doğu bölümünü ise Mesozoik yaĢlı 

peridotitler oluĢturmaktadır. Orta bölümde Kuvaterner yaĢlı genç birimler 

gözlenmektedir. Körfez’in doğusunu sınırlayan Bozburun Yarımadası’nda ise, yine 

Datça Yarımadası’nın batı bölümünde gözlenen Orta Jura-Kretase yaĢlı pelajik 

kireçtaĢlarından ve Orta Triyas-Jura yaĢlı neritik kireçtaĢlarından oluĢtuğu dikkat 

çekicidir.  

 

Ercan ve diğer.'nin (1981-1982) yaptığı çalıĢmada, Datça Yarımadası'nın en 

altında yaklaĢık 1700 m. kalınlıkta ve Üst Triyas-Liyas yaĢta olan dolomitik 

kireçtaĢlarının yer aldığı belirtilmektedir (ġekil 2.6). Formasyonu, yaklaĢık 40-50 m. 

kalınlıktaki radyolarit-marn-çört ardalanmasından oluĢan bir formasyon üstler. Daha 

sonra Malm yaĢlı ve 70 m. kalınlıkta marn ve marnlı kireçtaĢlarından oluĢan bir 

birim yer alır. Bunun üzerinde Tortoniyen-Alt Mestrihtiyen yaĢlı, yaklaĢık 500 m. 

kalınlıkta çörtlü kireçtaĢlarından oluĢan Mandayla formasyonu izlenir. Bu 

formasyonu, Datça filisi olarak adlandırılan Üst Mestrihtiyen-Eosen yaĢlı ve 

içerisinde daha yaĢlı kireçtaĢı blokları ve ultrabazik kayaç blokları bulunan filiĢ 

çökelleri topluluğu üstler. Yarımadada daha sonra karasal çökeller izlenirler.  

 

Hisarönü Körfezi çevresinde ultrabazik kayaçlardan oluĢan tepelerin eteklerinde, 

tamamen peridotit ve serpantinleĢmiĢ peridotit çakıllarından oluĢan, alüvyon 

yelpazesi ortamında çökelmiĢ konglomeralar bulunmaktadır. Bunlar en çok 100 m. 

kalınlıkta olup, fosil içermezler ve olasılıkla Üst Oligosen ya da Alt Miyosen 

yaĢtadırlar. Yarımadada daha sonra Pliyosen yaĢlı karasal ve denizel çökel kayalar 

yer alırlar. Bunların üzerinde Kuvaterner yaĢlı akarsu taraçaları, çimentolanmıĢ 

yamaç molozları, havadan gelerek yarımadaya düĢen volkanik ürünler, 

çimentolanmamıĢ yamaç molozları ve alüvyonlar yüzlekler verirler. 
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ġekil 2.8. Datça Yarımadası’nın jeoloji haritası (Maden Tetkik ve Arama Genel 

Müdürlüğü [MTA], 2002). 
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YeĢilyurt ve Taner'in (2002) Datça Yarımadası'nda yaptıkları arazi gözlemlerine 

ve zengin gastropod-pelecypod faunasının stratigrafik yayılımının incelenmesine 

dayanan araĢtırmalarında, önceki çalıĢmalarda Pliyosen yaĢlı olarak tanımlanan 

istifin Geç Piyasensiyen olduğu sonucuna varıldığı ve faunanın paleocoğrafik 

yayılımının incelenmesi sonucu, çoğunun Tetis bölgesine özgü olduğu 

belirtilmektedir. Eski çalıĢmalardan farklı olarak söz konusu çalıĢmada, Datça 

Yarımadası'nın Erken Pliyosen'de karasal, Geç Pliyosen'de denizel olmadığı; Geç 

Piyasensiyen'de sığ denizle bağlantılı lagün-akarsu ortamı olduğu ve saptanan 

Pelecypod ve Gastropod faunasından o dönemde suyun oligohalin acısu-az tuzlu 

deniz suyu karakterinde olduğu belirtilmektedir.  

 

Ersoy'a (1991) göre, Datça Yarımadası'nın kayaçları, arasında önemli bir zaman 

boĢluğu olan tektonik ve post-tektonik birimlerden oluĢur. Tektonik birimlerden 

ofiyolitler tektonostratigrafik bakımdan alt dilim oluĢturmaktadır. Bu durum 

olasılıkla Üst Eosen (ofiyolit naplarının Menderes Masifi'ni aĢtığı dönem) sonrası 

tektonik hareketlerle meydana gelmiĢtir. Üst Tektonik Dilim olarak ayrılan Üst 

Triyas- Alt Jura yaĢlı birimler, Menderes Masifi ile Beydağlan otoktonu arasında Üst 

Liyas (ya da Orta Jura) da açıldığı düĢünülen Batı Toros Teknesi'nin en batısında 

çökelmiĢtir. 

 

Bozburun Yarımadası'nın jeolojisine bakılacak olursa, genellikle Mesozoik yaĢlı 

karbonatların sergilendiği birimlerin en yaĢlısı Üst Triyas-Alt Jura yaĢlı platform 

karbonatlarıdır (Ersoy, 1993) (ġekil 2.9). Bu karbonatlar, yukarı doğru derinleĢen 

transgresif istiflerle temsil edilip, altta kırıntılı birimleri üzerlerken, üstte açık deniz 

ürünü kireçtaĢlarıyla üzerlenir. Bu istifler, karbonat platformunda bank kenarı ya da 

resif gerisi ortamda deniz düzeyinin peryodik değiĢimlerini gösteren ve gelgit 

düzlüğü altından, gelgit düzlüğü üstüne kadar değiĢen fasiyesleri karekterize ederler. 

Orta Liyas sonuna kadar devam eden platform fasiyesi Üst Liyas'tan itibaren açık 

deniz üstü kireçtaĢlarına geçer. 
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ġekil 2.9 Bozburun Yarımadası’nın jeoloji haritası (Ersoy’dan (1993) değiĢtirilmiĢtir). 

 

Kurt, Demirbağ ve KuĢçu (1999), Gökova Körfezi'nin açılma oranını en az 1,1 

mm/yıl olarak hesaplamıĢ ve Geç Miyosen-Pliyosen'den beri olan toplam açılma 

miktarını 5,5 km olarak belirtmiĢlerdir. Dewey ve ġengör (1979) açılmanın 

baĢlangıcını Geç Miyosen olarak kabul ederken; Seyitoğlu ve Scott (1991), 

jeokronolojik veriler ile arazi iliĢkisine dayanarak açılma baĢlangıcının Erken 

Miyosen olduğunu söylemektedir. Batı Anadolu'daki K-G yönlü açılma, Geç 

Oligosen-Erken Miyosen'de baĢlamıĢ olup, Erken Paleojen sıkıĢma rejimi tarafından 
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Ģekillenen fazla kalınlaĢmıĢ kabuğun yayılması ve incelmesi ile iliĢkilidir (Seyitoğlu 

ve Scott, 1996). 

 

Bölgenin içinde bulunduğu genel tektonik durum itibariyle, yakın civarında, 

tarihsel ve aletsel dönemde çok sayıda deprem olduğu bilinmektedir. Tarihsel 

depremler incelendiğinde, Datça Yarımadası'nın en batısında yer alan Knidos antik 

kentinin, yaklaĢık doğu-batı doğrultulu normal fay ile birkaç defa yıkıldığı 

bilinmektedir (Ersoy ve diğer., 2000). M.Ö. 412, 24 (Ambraseys ve White, 1997); 

M.Ö. 227, 199-198, M.S. 142-144, 344, 474-478 ve 554-558 (Goidoboni, Comastri, 

ve Traina, 1994) depremleri, Rodos ve civarını etkileyen önemli depremler olup 

(Dirik ve diğer., 2003), MS.4.yy'da Rodos'u tamamen yıkan bir depremin, Knidos'u 

da etkilediği arkeolojik kazılarda ortaya çıkarılmıĢtır (Love, 1972a, 1972b, 1973). 

Bölgede 1865'de 6,7 büyüklüğünde bir depremin olduğu belirtilmektedir 

(Ambraseys, 1981).  

 

Aletsel döneme ait depremler incelendiğinde bu bölgedeki deprem etkinliğinin 

küçümsenemeyecek boyutta olduğu görülmektedir. Bunlardan 26 Haziran 1926 

Rodos-Girit Depremi (M=7,0), 23 Nisan 1933 Gökova-Ġstanköy Depremi (M=6,5), 

23 Mayıs 1941 Muğla Depremi (M=5,9), 13 Aralık 1941 Muğla-Bodrum Depremi 

(M=6,0), 1948 Rodos Depremi (M=7,1), 9 Temmuz 1956 Amargos-Güney Ege 

Depremi (M=7,5), 1956 Ġstanköy Depremi (M=7,2), 25 Nisan 1957 Fethiye-Rodos 

Depremi (M=7,1), 25 Nisan 1959 Köyceğiz Depremi (M=5,7) ve 23 Mayıs 1961 

Rodos-Marmaris Depremi (M=6,3) önemli olanlardır (Ersoy ve diğer., 2000).  

 

Ersoy ve diğer.’ne (2000) göre, 1987 ve 1999 tarihlerinde meydana gelen 

depremlerin merkez üsleri, Hisarönü Körfezi ile Ġçmeler arasında bulunan ve tüm 

yarımadayı kesen doğu-batı doğrultulu fayların olduğu bölgededir. Bu bölgenin 

kuzeyinde bulunan Gökova Körfezi'nin kuzeyini sınırlayan faylar da, delta üzerinde 

kurulmuĢ antik Keramos kentini (Ören) etkileyen depremler yaratmıĢtır. MS. 141 ve 

142 depremlerinin bu faylar üzerinde olduğu söylenmektedir (Ersoy ve diğer., 2000). 

1493'de Halikarnassos (Bodrum) kentini yıkan bir deprem olmuĢtur. 1941 yılında ise 
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KB-GD doğrultulu Muğla-Yatağan Fayı'nın bulunduğu bölgede bir deprem 

kaydedilmiĢtir.  

 

1973-2008 yılları arasında bölgede ve çevresinde, büyüklüğü 3 ile 6 arasında 

değiĢen depremlerin olduğu görülmektedir. ÇeĢitli kaynaklardan alınan sayısal 

verilerin coğrafik bilgi sistemi (GBS) programında (ArcGIS v.9.3) haritalanmasıyla 

bu depremlerin dağılımları elde edilmiĢtir (ġekil 2.10 – 2.13). Bu bölgede, 1950-

2000 yılları arasında meydana gelen ve büyüklüğü 3 ile 6.5 arasında değiĢen 

depremler, NOA’dan (2001) alınan sayısal verilerin haritalanmasıyla ġekil 2.10'da 

yansıtılmıĢtır. Bu tarihler arasında, Datça Yarımadası'nın batı ucu olan Knidos 

açıklarında, güneybatı yönünde çok sayıda depremin olduğu görülmektedir. ġekil 

2.11 ise, Northern California Earthquake Data Center’dan [NCEDC] (b.t.) alınan, 

1961-2004 yılları arasında olan ve büyüklüğü 4 ile 6 arasında değiĢen depremlerin 

haritalanmasıyla elde edilmiĢtir.  

 

 

ġekil 2.10 ÇalıĢma bölgesi ve civarının 1950-2000 yılları arasındaki depremselliği (NOA’dan (2001) 

alınan sayısal verilerin GBS programında haritalanmasıyla oluĢturulmuĢtur). 
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ġekil 2.11 ÇalıĢma bölgesi ve civarının 1961-2004 yılları arasındaki depremselliği (NCEDC'den (b.t.) 

alınan sayısal verilerin GBS programında haritalanmasıyla oluĢturulmuĢtur). 

 

 

ġekil 2.12 ÇalıĢma bölgesi ve civarının 1973-2008 yılları arasındaki depremselliği (USGS'den (b.t.) 

alınan sayısal verilerin GBS programında haritalanmasıyla oluĢturulmuĢtur). 
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ÇalıĢma bölgesinin kuzeyinde bulunan Gökova Körfezi içerisinde 2004 yılında, 

büyüklüğü 5.5'e kadar olan, binin üzerinde deprem üreten bir etkinlik olmuĢtur. 

United States Geological Survey Earthquake Data Base’den [USGS] (b.t.) alınan 

sayısal veriler, bu deprem etkinliğini de içine alarak haritalanmıĢtır (ġekil 2.12). 

Kuzeydoğu-güneybatı doğrultusunda olan bu etkinlikten, Hisarönü Körfezi'nin 

etkilenmediği dikkat çekicidir. ġekil 2.13 ise, çeĢitli kaynaklardan alınan, 1950-2008 

yılları arasında olan ve büyüklüğü 3 ile 6.5 arasında değiĢen depremlerin 

derlenmesiyle oluĢturulmuĢtur.  

 

 

ġekil 2.13 ÇalıĢma bölgesi ve civarının 1950-2008 yılları arasındaki depremselliğinin, çeĢitli 

kaynaklardan alınan sayısal verilerle oluĢturulan haritası. 
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BÖLÜM ÜÇ                                                                                                          

VERĠ VE YÖNTEM 

 

Hisarönü Körfezi ve çevresinde gerçekleĢtirilen bu çalıĢma, bölgedeki deniz 

seviyesi değiĢimlerinin, sedimantasyonun ve tektonik yapının incelenmesine yönelik 

olarak toplanan yüksek ayrımlı sismik, batimetrik verilere ve sualtında kalmıĢ 

arkeolojik gözlemlere dayanmaktadır.  

 

2002 yılında Prof.Dr. Atilla ULUĞ tarafından yürütülen TÜBĠTAK projesi (Proje 

No: YDABCAG-75) kapsamında Hisarönü ve Gökova Körfezleri’nde K. Piri Reis 

AraĢtırma Gemisi ile gerçekleĢtirilen birinci etapta, Seabed model 3,5 kHz yüksek 

ayrımlı mühendislik sismik sistemi ile Sparker enerji kaynakları kullanılmıĢtır. 

Sparker sistemi ile alınan sismik verilerdeki deniz tabanı tekrarlı yansımaların 

tabanın hemen altında birkaç kez tekrarlanarak gerçek veriyi örtmesi nedeniyle, bu 

kayıtlar stratigrafik yorumda kullanılmamıĢtır.  

 

Sismik verilerle eĢ zamanlı olarak, Körfezin taban morfolojisini incelemek üzere 

ODOM Echotrak M DF 3200 MKI model tek ıĢınlı ekosounder ile deniz tabanı 

derinlik verileri toplanmıĢtır. Trimble DGPS sistemiyle navigasyon verileri alınmıĢ 

olup, gemi ortalama hızı 4 deniz mili hızla seyir etmiĢtir. Körfezden alınan yaklaĢık 

toplam 450 km uzunluğundaki batimetrik ve sismik hatların lokasyonları ġekil 3.1’de 

görülmektedir. 

 

Kullanılan enerji kaynağının yetersizliği nedeniyle, bazı bölgelerde ancak deniz 

tabanının 10-20 m kadar altına erim sağlanabilmiĢ ve bu nedenle tüm sismik 

kesitlerin korale edilmesinden sonra bile, tektonik ve eĢzamanlı olarak geliĢen 

sedimantasyon hakkında sağlıklı bir sonuca varılamadığı görülmüĢtür. Ayrıca, 

toplanan tüm verilerin analog olması nedeniyle yorumlamayı kolaylaĢtırmak için veri 

kalitesini arttıracak herhangi bir düzeltme yapılamamıĢtır.  
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ġekil 3.1 Hisarönü Körfezi ve civarından 2002 yılında alınan 3,5 kHz yüksek 

ayrımlı sismik ve batimetrik hatların konumları. 
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Bu nedenle, Yrd.Doç.Dr. A. Harun ÖZDAġ koordinatörlüğünde yürütülen 

Akdeniz Bölgesi Sualtı AraĢtırma Projesi (TÜBĠTAK Proje No: 106K054) 

kapsamında Hisarönü ve YeĢilova Körfezleri’nde 18-20 Mayıs 2008 tarihlerinde 

tekrar bir sismik çalıĢma gerçekleĢtirilmiĢtir. K. Piri Reis araĢtırma gemisi ile yapılan 

çalıĢmada 3,5 kHz Chirp sismik sistemi (Bathy 2010, 2,75-6,75 kHz) kullanılarak 

sayısal veri toplanmıĢtır. Navigasyon verileri Fugro DGPS sistemi ile hassas olarak 

elde edilmiĢtir.  

 

Toplam 350 km uzunluğundaki sismik verilerin alındığı hatlar ġekil 3.2’de 

görülmektedir. Toplanacak verilerin lokasyonları seçilirken, Datça Yarımadası’nın 

jeolojisi incelenmiĢ ve denize uzantısı olabilecek muhtemel faylar kesilmeye 

çalıĢılmıĢtır. 20.000 yıl önceki Ģelf kırığını gözlemleyebilmek için taban 

topografyasına dik hatlar belirlenmiĢtir. Sedimantasyonun fazla olduğu nehir girdileri 

bulunan bölgeler dikkate alınmıĢtır. Chirp sismik sistemi ile toplanan sayısal kayıtlar, 

The Kingdom Suit programında yorumlanmıĢ ve programın üç boyutlu ortamda 

kayıtların görüntülenebilmesi özelliği ile tüm hatlar korale edilerek yoruma 

gidilmiĢtir.  

 

Sualtı Arkeolojik AraĢtırma Projesi kapsamında, sualtında kalan antik rıhtım ve 

mendireklerin üç boyutlu röleve çalıĢmaları ile yanal taramalı sonar görüntülerini 

elde etmek amacıyla 2009 yılının Nisan ayında gerçekleĢtirilen araĢtırma seferinde 

ise, sığ sular için uygun, portatif akustik cihazlar olan Garmin Ekosounder ile 

Humminbird Yanal Taramalı Sonar kullanılmıĢtır.  

 

Aynı zamanda kalıntıların sualtı fotoğraflarının alınması ve üst yüzeylerinin 

hassas ölçümlerinin yapılması amacıyla da, kalıntılar üzerine scuba dalıĢları 

gerçekleĢtirilmiĢtir. Bu dalıĢlarda, kalıntıların üst yüzeylerinin ve tabanlarının 

ortalama su seviyesinden derinliği ile geniĢlik ve uzunlukları ölçülmüĢ olup, 

ölçümlere gel-git düzeltmesi uygulanmamıĢtır.  
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ġekil 3.2 Hisarönü ve YeĢilova Körfezleri’nde 2008 yılında alınan yüksek ayrımlı Chirp sismik 

verilerin konumları. 
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Yüksek ayrımlı sismik kesitlerin penetrasyonunun yetersizliği nedeniyle, Holosen 

dönemi öncesi depolanmanın tanımlanması; buzul-buzularası dönemlerinin tam bir 

döngüsünde meydana gelen deniz seviyesi değiĢimlerinin izlerinin elde edilmesi; 

bazı bölgelerde saptanan yapıların derine doğru devamlılığının izlenmesi ve 

Körfez’in doğu bölümünde yüzeyde gözlenmeyen ve derinlerde olabilecek yaĢlı 

fayların tespit edilmesi amacıyla derin sismik çalıĢma yapmak üzere 2008 yılının 

Mart ayında yeni bir proje önerilmiĢtir. Fakat projenin 2009 yılında kabul edilmesi 

ve araĢtırmada kullanılacak geminin personel istihdamı nedeni ile denize 

açılamamasından ötürü deniz çalıĢması ancak Nisan 2010’da gerçekleĢtirilmiĢ ve bu 

gecikmeden ötürü, elde edilen kayıtlardan sadece örnek teĢkil edecek olanlar bu 

çalıĢmada kullanılıp, genel olarak bu verilerden yoruma gidilememiĢtir.  

 

Ayrıca, araĢtırmada kullanılması öngörülen 40 in
3
 Airgun sismik sisteminde 

ortaya çıkan arıza nedeniyle derin kayıt alınamamıĢ ve araĢtırma çalıĢma alanının 

doğusuna, Fethiye Körfezi’ne kadar geniĢletilerek 3,5 kHz yüksek ayrımlı Chirp 

sistemi kullanılmıĢtır. Sözü edilen DEÜ BAP projesi kapsamında (Proje No: 

2009.KB.FEN.005) toplanan yaklaĢık 1500 km uzunluğundaki yüksek ayrımlı sismik 

hatların konumu ġekil 3.3’de görülmektedir. Geminin ortalama hızı 6 deniz mili 

olup, navigasyon Fugro DGPS sistemi ile sağlanmıĢtır. Bazı sismik kesitlerde gidiĢ-

geliĢ zamanı (twt), deniz suyu hızı 1500 m/s alınarak metre cinsinden derinliğe 

dönüĢtürülmüĢtür.  
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ġekil 3.3 Gökova,     Hisarönü,     YeĢilova    ve       Marmaris 

Körfezleri’nde  2010   yılında  alınan  yüksek   ayrımlı   Chirp 

sismik verilerin konumları.
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BÖLÜM DÖRT                                                                                                 

DENĠZ SEVĠYESĠ DEĞĠġĠMLERĠ VE SĠSMĠK STRATĠGRAFĠ 

 

Hisarönü Körfezi’nin Ģelf alanında biriken çökellerin istif modeli için temel 

kontrol faktörlerini, küresel deniz seviyesi değiĢimleri ile ortama taĢınan nehir 

sedimanları (ġekil 4.1) oluĢturmaktadır. Bu çalıĢma kapsamında 3,5 kHz enerji 

kaynağı kullanılarak elde edilen yüksek ayrımlı sismik yansıma profillerinde, ilk kez 

Mitchum ve Vail (1977) tarafından geliĢtirilen, alan genelinde uyumlu ve/veya 

uyumsuz olan yansıma yüzeyleri ile yansıma konfigürasyonları esas alınarak, Geç 

Pleyistosen-Holosen döneminde meydana gelen deniz seviyesi değiĢimi sırasında 

oluĢan en genç depolanma sekansına ait birimler tanımlanmıĢtır.  

 

 

ġekil 4.1 Hisarönü Körfezi’ne sediman taĢıyan nehirler (MTA’nın haritalarından sayısallaĢtırılmıĢtır). 

 

4.1 Geç Pleyistosen-Holosen Deniz Seviyesi DeğiĢimleri 

 

Buzulların artması ve azalmasına bağlı olarak deniz seviyesinde meydana gelen 

büyük ölçekli değiĢimler, Dünya’nın eğimi ve yörüngesinde, çeĢitli periyotlarda olan 

farklılaĢma (Milankovitch döngüleri) sonucunda ortaya çıkan iklimsel değiĢimlerle 

açıklanır. 500.000 - 10.000 yıl arasındaki periyotlarda oluĢan 4. ve 5. derece 

döngüler, buzul ve buzularası dönemleri beraberinde getirir. Günümüzden 20.000 yıl 
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önce son buzul döneminin bitmesiyle birlikte, buzul tabakaları erimeye baĢlamıĢ ve 

erimiĢ sular okyanuslara dolarak deniz seviyesinde hızlı bir artıĢ meydana getirmiĢtir.  

 

Geç Pleyistosen – Holosen döneminde, Hisarönü Körfezi ve civarında meydana 

gelen deniz seviyesi değiĢimi; östazi, izostati ve tektonizmanın birlikte oluĢturduğu 

etkilere bağlıdır. Dünyanın gravite çekimine; büyük buzul kütlelerinin eriyerek 

kalkması ile dünyanın kabuğunun yeniden yerleĢmesi ve eriyen suların okyanuslara 

dökülmesine bağlı olarak, izostatik bileĢenler deniz seviyesinin değiĢmesinde önemli 

yer tutmaktadır. Sözü edilen buzul – hidro – izostatik değiĢimlere bağlı olan göreceli 

deniz seviyesindeki değiĢimler, Ege kıyıları için geçen birkaç bin yıl boyunca yılda 

ortalama 1 mm civarında olmuĢtur (Lambeck, 1995).  

 

4.1.1.Östazi, Göreceli Deniz Seviyesi ve Su Derinliği  

 

Belli bir lokasyonda su derinliğinde olan değiĢimler, hem küresel hem de bölgesel 

kontrollere bağlıdır. Küresel (östatik) etki, dünyanın merkezine göre deniz yüzeyinin 

hareketine bağlı olup iki faktör tarafından kontrol edilir: (i) buzulların hacmi 

tarafından kontrol edilen okyanus içerisindeki suyun hacmindeki değiĢimler (buzul-

östatik değiĢimler); (ii) okyanus ortası sırtların hacmindeki artıĢ veya düĢüĢe bağlı 

olan okyanus basenlerinin hacmindeki değiĢimler (Emery ve Myers, 1996). 

 

Tektonizma ve sedimantasyonun birlikte olan etkileri ise, su derinliğini bölgesel 

olarak kontrol eden faktörlerdir. Basen tabanının düĢey tektonik hareketleri östatik 

değiĢimlerin etkisini arttırabilir, etkisiz bırakabilir veya azaltabilir. Hızlı 

sedimantasyon sonucu deniz tabanının üzerinde bir yığılma ise, su derinliğinde 

göreceli olarak bir azalma ile sonuçlanır. Bir bölgede deniz seviyesinin göreceli 

değiĢimleri; östazi, bölgesel tektonizma ve sedimantasyon oranına bağlıdır. Eğer 

deniz tabanı tektonik olarak çöküyor ve aynı zamanda östatik deniz seviyesi de 

yükseliyorsa, deniz seviyesinde göreceli bir yükselme görülecektir. Bununla beraber, 

bölgesel sedimantasyon oranındaki fazlalık, (örneğin bir nehir ağzında) deniz 

seviyesinin göreceli düĢüĢü ile sonuçlanarak, tektonik çökme ve östatik yükselme 

oranlarını geçebilir. Östazi, tektonizma ve sedimantasyon değiĢkenlerinden birinin 
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etkilerini ayırmak için diğer iki değiĢkenin oranı ve büyüklüğünün yaklaĢık olarak 

bilinmesi gerekmektedir.  

 

Kuvaterner buzullarının östatik deniz seviyesi değiĢimleri üzerindeki etkileri, 

derin okyanus sedimanlarında korunmuĢ bentik ve planktik foraminiferalardan elde 

edilen 
18

O/
16

O oranlarındaki değiĢimler ile kanıtlanabilir. Son 700.000 yıldan fazladır 

gerçekleĢen buzul döngüleri, oksijen izotop oranlarındaki değiĢimlerle kayıt 

edilmiĢtir (Walker, 1990). Döngülerin tarihlemesi, Milankovitch döngüsü ile oldukça 

iyi uyuĢmaktadır. 140.000 yıl öncesinden günümüze kadar gerçekleĢen östatik deniz 

seviyesi değiĢimleri ve sekans stratigrafisinin farklı araĢtırmacıların deniz seviyesi 

eğrilerinden yorumlanmasıyla elde edilmiĢtir (ġekil 4.2). 

 

 

 

 

ġekil 4.2 140.000 yıl öncesinden günümüze kadar gerçekleĢen östatik deniz seviyesi değiĢimleri ve 

sekans stratigrafisi. Farklı araĢtırmacıların deniz seviyesi eğrilerinden yorumlanmıĢtır. 
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Geç Pleyistosen – Holosen jeolojik devirleri boyunca olan göreceli deniz seviyesi 

değiĢimleri, günümüzden 18.000 yıl öncesinden yaklaĢık 6000 – 5000 yıl öncesine 

kadar olan süreçte, dünya genelinde küresel – östatik deniz seviyesi yükseliminin 

120 m civarında olduğunu göstermektedir (Pirazzoli, 1998) (ġekil 4.3). Son 6000 – 

5000 yıl boyunca, büyük buzul kütlelerinin erimesindeki azalmaya bağlı olarak 

göreceli deniz seviyesinde bir durağanlık olduğu bilinmektedir. Bazı araĢtırmacılara 

göre (örn. Lambeck, 1993) son 6000 yıl boyunca eriyen buzul suları okyanuslara 

girmeye devam etmiĢ ve deniz seviyesini 2 m yükseltmiĢtir. 

 

 

ġekil 4.3 21.500 yıl öncesinden günümüze kadar olan, farklı 

araĢtırmacılar tarafından yorumlanan östatik deniz seviyesi 

değiĢimleri.  

 

4.1.2 Sismik Sekans Analizi 

 

Sismik yansıma kesitlerinin yorumlanması ile sedimanter çökellerin kalınlıkları, 

paleobatimetri, paleocoğrafya, uyumsuzluk yüzeyleri gibi bulgulara ulaĢmak için 
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sismik sekans analizi, sismik fasiyes analizi ve göreceli deniz seviyesi değiĢimlerinin 

analizi iĢlemlerini izlemek gerekmektedir.  

 

Sismik sekans analizi, üzerinde ve tabanında uyumsuzluk yüzeyleriyle sınırlanmıĢ 

çökellerin oluĢturduğu sismik stratigrafik birimlere (depolanma sekansları) 

dayanmaktadır. Depolanma sekans sınırları, onlap, downlap, toplap denilen 

yansımaların yanal sonlanmalarıdır. Onlap, kara yönlü ilerleyen regresif kıyı 

çizgisini veya basen dolgusunu; downlap, genellikle deniz yönlü ilerleyen progresif 

kıyı çizgisini gösterirken; toplap, sediman geçiĢini iĢaret etmektedir. Uyumsuzluk 

yüzeyi ise, aĢınma, depolanmama veya bir zaman boĢluğunun olduğu genç ve daha 

yaĢlı birimleri ayıran bir yüzeydir (Emery ve Myers, 1996)  

 

4.1.3 Sismik Fasiyes Analizi 

 

Sismik fasiyes analizi; biçim, süreklilik, genlik, frekans, içsel hızlar gibi sismik 

yansıma parametrelerinin bir tanımı ve jeolojik yorumlamalarıdır. Paralel ve yarı 

paralel yansıma biçimleri, düzenli bir Ģelf veya durağan basen üzerindeki düzenli 

depolanma oranlarını gösterir. Sigmoid (S Ģekilli) deniz yönlü ilerleyen yansıma 

biçimi ise, düĢük sediman girdisi, hızlı basen çökmesi veya hızlı deniz seviyesi 

yükselimini iĢaret eder. Taban sonlanması downlap Ģeklinde olup, üst yüzeyinde ise 

paralel yansımalar görülür. Oblik deniz yönlü ilerleyen yansıma biçimi, yüksek 

sediman girdisi, yavaĢ basen çökmesi/çökmemesi veya deniz seviyesindeki 

durağanlığı iĢaret eder. Taban sonlanması downlap Ģeklinde olup, üst yüzeyinde ise 

toplap yansımalar görülür. Göreceli deniz seviyesi değiĢimleri, kıyısal onlap ve 

downlap çökellerinin belirlenmesiyle bulunur. Kıyısal onlap, litoral veya kıyısal 

çökellerin kara yönlü ilerleyen onlapıdır (Emery ve Myers, 1996) 

 

Stratigrafik süreksizlikler, jeolojik kayıtların sekans birimlerine bölünmesine 

neden olur. Bu stratigrafik süreksizlikler; (i) regresif aĢınma yüzeyleri, (ii) transgresif 

aĢınma yüzeyleri ve (iii) maksimum taĢkın yüzeyleridir. Göreceli deniz seviyesi 

değiĢimleri, denizel ve kıyısal depolanma ortamlarını etkiler ve bu etkiler kıyı 

hattında ve sığ denizel bölgelerde daha çok gözlenir.  
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4.1.4 System Tracts 

 

Göreceli deniz seviyesi döngüsünün belli bir evresi sırasında depolanan ve genetik 

olarak benzerlik gösteren stratigrafik birimlere ―system tract‖ denir (Posamentier ve 

Allen, 1999). Bu birimler, onları sınırlayan yüzeylere, bir sekans içindeki 

konumlarına ve alt sekansların yığılma modellerine dayanarak tanımlanırlar (Van 

Wagoner ve diğer., 1988). 3 farklı system tract mevcuttur: (i) deniz seviyesinin 

düĢük konumundan, yükselmeye baĢlamasına kadar geçen sürede oluĢan Lowstand 

Systems Tract (LST) (ġekil 4.4a); (ii) deniz seviyesi yükselirken oluĢan 

Transgressive Systems Tract (TST) (ġekil 4.4b) ve (iii) transgresyondan sonra deniz 

seviyesinin yüksek konumunda oluĢan Highstand Systems Tract (HST) (ġekil 4.4c).  

 

 

ġekil 4.4 System Tract’ların deniz seviyesi eğrisi üzerindeki konumları. Deniz seviyesinin düĢük 

konumu (a); transgresyon (b) ve deniz seviyesinin yüksek konumu (c). 

 

System Tract’ların iki sekans sınırı arasında oluĢum evreleri ve sekans modelleri, 

sismik kesitlerde gözlenme biçimleriyle, ġekil 4.5'de verilmiĢtir. Yüksek ayrımlı 

sismik kesitlerde görülen Transgressive ve Hihgstand Systems Tract’lar ile bunlar 

arasında oluĢan uyumsuzluk yüzeyleri alt baĢlıklar halinde detaylı olarak 

incelenmiĢtir.  

 

a) Transgresif Yüzey (TS) 

 

Kıyı çizgisinin karaya doğru hareketine transgresyon denir. Deniz seviyesi 

yükseliminin, sediman girdisinden fazla olduğu durumlarda transgresyon gözlenir ve 
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çökellerin birikeceği alanda bir artıĢla sonuçlanır. Transgresif yüzey (TS) ise, bir 

sekans içerisindeki denizel taĢkın yüzeyidir (ġekil 4.5 – 4.6).  

 

 

 

 

ġekil 4.5 Ġki sekans sınırı arasında System Tract’ların oluĢum evreleri ve sekans modelleri (Kendall, 

2003). 

 

 

TS, çoğu silisiklastik ve bazı karbonat ardıllarında, çökel alanının sediman 

girdisinden fazla olduğu durumlarda döngünün baĢlangıç zamanını iĢaret eder. TS 

genellikle sismik kesitlerde gözlenen en belirgin onlapın tabanını gösterir ve 

karbonatlarla veya konsolide çamurlarla çimentolaĢtırılmıĢ sert zeminle tanımlanır. 

Eğer ortama sediman girdisi az ise, TS karaya doğru maksimum taĢkın yüzeyi ile 

birleĢir.  

 

 

 

http://strata.geol.sc.edu/
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ġekil 4.6 Deniz seviyesinin yükselimi sırasında oluĢan Transgresif Yüzey (Kendall, 2003). 

 

 

b) Transgressive Ssystem Tract (TST) 

 

Transgressive Systems Tract, kıyısal transgresyonun baĢlangıç zamanından, 

kıyının maksimum transgresyon zamanına kadar geçen sürede biriken çökellerden 

oluĢur (ġekil 4.4 – 4.7). Östazinin hızlıca yükselerek herhangi bir tektonik yükselme 

etkisini de aĢtığı durumda, hızlı bir göreceli deniz seviyesi yükselimine karĢılık gelir. 

Tabanda transgresif yüzey ile ve tavanda maksimum taĢkın yüzeyi ile sınırlanır. 

Yığılma modeli, kıyıya doğru kalınlaĢarak onlap yapan ve gerileyen klinoformlardan 

oluĢur. Deniz yönlü sediman birikim oranı genelde düĢüktür.  

 

c) Maksimum Taşkın Yüzeyi (MFS) 

 

Maksimum TaĢkın Yüzeyi (Maximum Flooding Surface, MFS), kıyı çizgisinin 

karaya doğru olan maksimum konumunda oluĢan bir depolanma yüzeyidir 

(Posamentier ve Allen, 1999) (ġekil 4.5 – 4.7). Transgressive ve Highstand Systems 

Tract’ları ayırır ve bir downlap yüzeyi olarak ifade edilir. Bu yüzeyle benzerlik 

gösteren denizel Ģelf ve basenel sedimanlar, pelajik-hemipelajik sedimanların yavaĢ 

oranlarla depolanmasının bir sonucudur ve çoğunlukla incedir. MFS genellikle 

radyoaktivitenin varlığı ile temsil edilir ve fauna bakımından zengin bir sedimanter 

döngünün parçası olabilir.  
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ġekil 4.7 Deniz seviyesi yükseliĢden durağan konumuna geçerken oluĢan yüzey ve istiflenme modeli 

(Kendall, 2003). 

 

d) Highstand System Tract (HST) 

 

Highstand Systems Tract (HST) sediman birikim oranının, çökelecek alandan 

daha fazla olduğu durumda biçimlenen, ilerleyen çökellerdir. Göreceli deniz 

seviyesinin yavaĢ yükselimi ve onu takiben yavaĢ düĢüĢü ile aradaki durağan 

konumu sırasında oluĢur (ġekil 4.4 – 4.7). Bir stratigrafik sekansın en üstündeki 

System Tract’ını oluĢturur ve Maksimum TaĢkın Yüzeyi üzerinde uzanır. Üst yüzeyi 

erozyonal bir sekans sınırını oluĢturan HST’nin yığılma modelleri, yukarı doğru 

incelerek ilerleyen ve üst üste yığılan klinoformları gösterir. HST’nin oluĢumundan 

hemen sonra, deniz seviyesinin düĢmeye baĢlamasıyla birlikte Lowstand Systems 

Tract biçimlenmeye baĢlar. 

 

4.2 Sismik Kesitlerde Gözlenen Birimlerin Dağılımı ve Yığılma Modelleri 

 

ÇalıĢma alanında toplanan yüksek ayrımlı sismik yansıma profillerinde, son buzul 

döneminden buzul arası döneme geçiĢte deniz seviyesinin yükselmesi sırasında 

oluĢan Transgressive System Tract (TST) ile deniz seviyesinin nispeten sabit kaldığı 

yüksek konumunda oluĢan Holosen Highstand System Tract (HST) sediman dolgusu 

olmak üzere iki adet depolanma birimi ile son buzul dönemi erozyonal yüzey 

tanımlanmıĢtır (ġekil 4.8 – 4.18). Birbirini kesen sismik kesitler üzerinde, bu 

birimlerin Ģelf alanındaki dağılımı ġekil 4.19'da verilmektedir.     
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4.2.1 Erozyonal Yüzey 

 

Yüksek ayrımlı sismik kesitlerde, son buzul döneminden buzularası döneme 

geçiĢte, deniz seviyesinin yükselmeye baĢladığı sırada oluĢtuğu öngörülen bir aĢınma 

yüzeyi tespit edilmiĢtir (transgressive surface-TS ile uyumlu) (ġekil 4.8 – 4.18). Bu 

yüzey, Ģelf genelinde çoğunlukla, deniz seviyesi hızlıca yükselirken sediman 

birikiminin az olması nedeniyle maksimum taĢkın yüzeyi ile birleĢir.  

 

Altında uzanan Pleyistosen çökelleri için bir toplap yüzeyi olmasından ötürü bu 

yüzey, deniz seviyesinin düĢük konumunda, karasal bir aĢınmayı karakterize 

etmektedir. Bu nedenle, ancak Ģelf üzerinde geçerli olacak Ģekilde, bu yüzey bir 

sekans sınırını temsil etmektedir. ġelf kırığına doğru erozyonal yüzeyin altında, oblik 

ilerleme modeli gösteren Pleyistosen çökelleri gözlenmektedir.  

 

Erozyonal yüzeyin sismik kesitlerde saptanan karaya doğru minimum derinliği 

güncel deniz seviyesinin 25 ms altında olup, bu derinlik basene doğru maksimum 

150 ms’lere (yaklaĢık 110 m) ulaĢmaktadır.  

 

4.2.2 Buzul Sonrası Transgressive System Tract (TST) 

 

Buzul dönemi sonrası oluĢan Transgressive System Tract (TST), deniz seviyesinin 

hızlı yükselimi sırasında, Ģelf üzerinde sedimanın birikeceği alanın fazla olması 

nedeniyle sismik kesitlerde çok ince bir tabaka Ģeklinde gözlenmektedir (ġekil 4.8-

4.10, 4.12 ve 4.16).  

 

Birbirine paralel yansıtıcılardan oluĢan TST'nin gözlenebilen maksimum kalınlığı, 

Datça Körfezi'nde 5 ms'yi bulmaktadır. TST ayrımının gözlenebildiği alanlarda, 

üzerinde uzanan Maksimum TaĢkın Yüzeyi belirgin Ģekilde izlenebilmektedir.  
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ġekil 4.8 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesit (N27) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.9 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesit (N28) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.10 Hisarönü Körfezi’nden 2010 yılında alınan Chirp sismik kesit (h10-17) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.11 Hisarönü Körfezi’nden alınan 2008 yılında Chirp sismik kesit (N02) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.12 Hisarönü Körfezi’nden alınan 2008 yılında Chirp sismik kesit (N03) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.13 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesit (N01-1) 

yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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4.2.3 Maksimum Taşkın Yüzeyi (MFS) 

 

Oldukça güçlü bir yansıtıcı olan Maksimum TaĢkın Yüzeyi (Maximum Flooding 

Surface, MFS), sismik kesitlerde alan genelinde Ģelf kırığına kadar tespit edilmiĢtir 

(ġekil 4.8-4.10, 4.12 ve 4.16). Deniz seviyesinin karaya doğru maksimum ilerlediği 

zaman oluĢan MFS (ġekil 4.7), Ģelf alanı genelinde, altında uzanan TST biriminin 

oldukça ince olması nedeniyle transgresif yüzey (transgressive surface, TS) ile 

birleĢerek, altında bulunan Pleyistosen çökelleri için bir toplap yüzeyi oluĢturur ve 

erozyonal yüzey Ģeklinde gözlenir. 

 

4.2.4 Holosen Highstand System Tract (HST) 

 

Holosen jeolojik döneminde, deniz seviyesi yüksek konumunda iken Ģekillenen 

Holosen Highstand System Tract (HST), sismik kesitlerde gözlenen en genç birimdir 

(ġekil 4.8 – 4.18). Deniz seviyesinin hemen hemen durağan kaldığı yüksek konumda 

oluĢan HST (ġekil 4.4 – 4.7), düĢük-orta genlikli paralel yansımalarla tanımlanır ve 

transparan bir özellik gösterir. Bu depolanma birimi genelde karaya doğru deniz 

tabanına onlap yaparken; denize doğru MFS üzerine downlap yapmaktadır. HST'nin 

içsel yansıma konfigürasyonu, Ģelf alanının orta kısımlarında paralel özelliktedir.  

 

HST birimi genellikle kıyıya yakın bölgelerde gaz ile maskelenmiĢ durumdadır. 

Sismik kayıtların alınabildiği minimum 15 m su derinliğinde HST'nin tespit 

edilebilen maksimum kalınlığı 25 ms'dir. Bu kalınlık, Hisarönü Körfezi'nin sığ Ģelf 

alanını oluĢturan doğu bölümünde gözlenmiĢtir (ġekil 4.20 ve 4.21). Tüm Körfez 

genelinde, basene doğru gidildikçe, HST'nin kalınlığı 10 ms'yi geçmemektedir.  
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ġekil 4.14 Hisarönü Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H13-16) ile yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.15 Hisarönü Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H15-16) ile yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.16 Hisarönü Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H17-18) ile yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.17 Hisarönü Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H16-39) ile yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 

 



 

 

54 

 

 

ġekil 4.18 Datça Yrd. güneyinden 2010 yılında alınan Chirp sismik kesit (h10-03) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.19 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan sismik kesitlerde gözlenen birimlerin Ģelf 

üzerinde dağılımını yansıtan üç boyutlu görünüm. 

 

 



 

 

56 

 

ġekil 4.20 Hisarönü Körfezi doğusundan 2002 yılında alınan 3,5 kHz 

sismik kesit (H28-29) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın 

konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.21 Hisarönü Körfezi doğusundan 2008 yılında alınan Chirp sismik kesitlerin (N16 ve 

N32) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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4.3 Sediman Birikim Oranı 

 

Son buzul dönemi sonrasında, Geç Pleyistosen-Holosen jeolojik devri boyunca 

deniz seviyesi yükselirken ve sonrasındaki yüksek konumunda Ģelf üzerinde çökelen 

sedimanlarının (TST ve HST) toplam kalınlıklarından elde edilen eĢkalınlık haritası 

(ġekil 4.22 ve 4.23) ile, Körfez genelinde sediman birikim oranı 

hesaplanabilmektedir. Sediman eĢkalınlık haritası incelendiğinde, Datça Körfezi'nde 

iki temel depolanma merkezinin olduğu görülür. Bu merkez, Uzunazmak ve 

Avlıboğazı dereleri ile iliĢkili olarak delta loblarının ilerlemesinden kaynaklanan 

kara kökenli çökeller olarak yorumlanabilir. Bu depolanma merkezlerinden biri 

Uzunazmak deresi ağzının güncel konumundan yaklaĢık 2 km açıkta; diğeri ise, 

Avlıboğazı deresi ağzından 1,5 km uzaklıkta bulunmaktadır (ġekil 4.23).  

 

Nehirlerden gelen sediman girdisinin alan genelinde en yüksek olduğu Hisarönü 

Körfezi'nin doğusundaki delta alanında (ġekil 4.20 ve 4.21) son buzul dönemi 

erozyonal yüzey üzerinde birikmiĢ maksimum sediman kalınlığı yaklaĢık olarak 18 

m'dir (ġekil 4.22 ve 4.23). Buradan hesapla, doğu Ģelfi üzerinde maksimum sediman 

birikim oranının yaklaĢık 1,0 mm/yıl olduğu sonucuna varılmıĢtır. Bu oran, tarihleme 

çalıĢması yapılamamasından ötürü, sadece sismik kesitlerde saptanan Geç 

Pleyistosen-Holosen sediman kalınlığına dayanarak bulunmuĢtur. 

 

Datça Körfezi Ģelfine bakılacak olursa, bu bölgeye sediman taĢıyan Uzunazmak, 

Gökçe ve Avlıboğazı nehirlerinden gelen sedimanların kalınlığının ortalama 7-8 m 

olduğu görülmektedir. Buna göre, Ģelf üzerinde ortalama sediman birikim oranı 

yaklaĢık 0,4 mm/yıl olarak hesaplanmıĢtır ve bu oran Körfez genelindeki ortalama 

sediman birikim oranını yansıtmaktadır. Dar Ģelf alanına sahip YeĢilova Körfezi ve 

Datça Yarımadası'nın güneyi için gözlenen maksimum kalınlık yaklaĢık olarak 4 m 

olup, sedimantasyon oranı bu bölge için 0,2 mm/yıl'ı geçmemektedir (ġekil 4.22 ve 

4.23).  
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ġekil 4.22 ÇalıĢma alanından 2002 yılında alınan sismik kayıtlarda saptanan son buzul dönemi sonrası 

Geç Pleyistosen-Holosen sediman dolgusunun gidiĢ-geliĢ zamanı (msn) cinsinden eĢkalınlık haritası. 

 

 

ÇalıĢma alanına benzer özellik gösteren diğer yarı kapalı Ege körfezlerinde, buzul 

sonrası çökelen sediman kalınlığı farklı değerler göstermektedir. Hisarönü 

Körfezi’nin hemen kuzeyinde yeralan Gökova Körfezi’nde, delta içerisinde 25-35 m 

kalınlığa ulaĢan buzul sonrası sedimanların birikim oranı 1,25-1,75 mm/yıl olarak 

hesaplanmıĢtır (KaĢer, 2004).  

 

Gökova Körfezi’nden alınan sediman örneklerinde 
210

Pb analizi yapılmıĢ diğer bir 

hesaplamada ise bu oran 0,32-1,92 cm/yıl olarak verilmiĢtir (Uğur ve Yener, 2001). 

Westaway (1994) ise, Ege Denizi’nin Türkiye kıyıları için sediman birikim oranının 

1,1 mm/yıl olduğunu ifade etmektedir. Perissoratis ve Conispoliatis’e (2003) göre 

ise, Üst Pleyistosen-Holosen öncesi yüzey konumu esas alınarak hesaplanan, Ege 

kıyıları Ģelfi üzerinde yer alan Holosen dönemi sediman kalınlığı 6-35 m arasında 

değiĢmektedir. Ġzmir ve KuĢadası Körfezleri’nde, Aksu ve diğer. (1987 a, b) 

tarafından benzer Ģekilde sediman kalınlığı ortalama olarak 6 m; deltada ise 35 m 

olarak verilmiĢtir.  
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ġekil 4.23 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan sismik kayıtlarda saptanan son buzul dönemi 

sonrası Geç Pleyistosen-Holosen sediman dolgusunun gidiĢ-geliĢ zamanı (ms) cinsinden eĢkalınlık 

haritası. 

 

 

4.4 Geç Holosen Deniz Seviyesi DeğiĢimleri: Sualtı Arkeolojik Gözlemler 

 

Buzul dönemlerinden buzularası dönemlere geçiĢte, deniz seviyesinin değiĢtiğini 

gösteren bazı kanıtlar vardır. Bunlar: (i) transgresyon sırasında oluĢan erozyon ve 

taĢkın yüzeyleri (flooding surface) gibi jeomorfik özellikler; (ii) kıtasal Ģelf üzerinde 

deniz seviyesi yükselirken sedimanda bıraktığı izlerden yorumlanan transgresif 

sismik birimler (transgressive sequences); (iii) kıyısal bataklıklar gibi gel-git 

etkisindeki çökeller, (iv) ağaç kütükleri gibi karada yaĢayan bitki türlerine ait 

fosillerin kıtasal Ģelf üzerindeki derin sularda bulunması veya kavkı gibi derin su 

faunalarına ait fosillerin, güncel deniz seviyesi üzerinde olan sediman içinde 

bulunması gibi biyolojik göstergeler ve (v) eski çağlara ait kıyı yerleĢimlerinin sular 

altında kalması gibi arkeolojik veriler (Kearney, 2001). 
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Günümüzde olduğu gibi, geçmiĢ dönemlerde de insanlar, denizden yiyecek 

sağlamak ve taĢımacılık için her zaman kıyı boyunca yerleĢmeyi tercih etmiĢlerdir. 

Bu nedenle, antik çağlara ait birçok yerleĢim ve liman yapısına ait izleri, kıyı 

boyunca gözlemek mümkündür. Holosen jeolojik dönemi boyunca deniz seviyesi 

yükselirken, geç Neolitik döneme ait antik yerleĢimler ve yapıların sel baskını 

sonucu sular altında kalması, deniz seviyesi değiĢiminin gözle görülür bir kanıtı 

olmuĢtur. Arkeolojik verilerin bu kapsamda kullanılmasının faydaları ilk olarak, 

Akdeniz gibi klasik kültürlerin kullandığı el yapımı ürünler ve kapların tarihleme 

konusunda net bir sonuç vermesidir. Ġkincisi ise, özellikle antik limanlara ait 

mendirek, dalgakıran gibi yapıların o dönemlerde, deniz kıyılarında inĢa edildiğinin 

bilinmesidir. 

 

Bu veriler ıĢığında bir çok araĢtırmacı, deniz seviyesi değiĢimlerinin 

incelenmesinde sualtında kalmıĢ arkeolojik kalıntıların önemli bir gösterge olduğunu 

önermektedirler (Fairbanks, 1989; Flemming, 1972; Flemming, 1978; Lambeck ve 

Purcell, 2005; Lambeck ve diğer., 2004; Marriner ve Morhange, 2007; Morhange ve 

diğer., 2001; Sivan ve diğer., 2001; Vött ve diğer., 2006). Bu çalıĢmada, izostatik 

modeller ile Akdeniz genelinde yapılmıĢ benzer çalıĢmalar karĢılaĢtırılarak, göreceli 

deniz seviyesi değiĢim miktarının hesaplanması için, çalıĢma bölgesinde bulunan 

sualtında kalmıĢ mimari kalıntılara ait gözlemler kullanılmıĢtır. Yapılan bu 

mukayese ile, Geç Holosen dönemi için Hisarönü Körfezi kıyılarının ortalama düĢey 

tektonik hareket miktarını önermek mümkündür.   

 

ÇalıĢma alanının içinde bulunduğu Antik Karya bölgesi, GB Anadolu’nun en 

hareketli coğrafi yapısına sahip bölgesi olduğundan, irili ufaklı çok sayıda antik 

liman kenti karĢımıza çıkmaktadır. Bu bölgede, dünyanın yedi harikasından birisi 

olan Mauosolium yeraldığı Halikarnassos; Ģarap üretimine uzun yıllar boyunca 

önderlik etmiĢ olan Knidos, Datça, Bybassos (Hisarönü), Larymna (Bozburun), 

Tymnus, Thyssanos (Söğüt), Loryma (Bozuk Kale) ve Kasara (Serçe Limanı) ile 

Rodos ve Kos Adaları önemli yerleĢim yerlerini oluĢturmuĢlardır. Söz konusu 

Ģehirler, stratejik konumundan ötürü hem askeri, hem de ticari açıdan yüzlerce yıl 

Ege ve Akdeniz insanının hayatında önemli bir rol üstlenmiĢtir.  
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Bu nedenle, yüzlerce yıl sahip olduğu verimli topraklar nedeniyle insanlık 

tarihinde önemli izler bırakan bu coğrafyada deniz seviyesi yükseliminin 

göstergelerini taĢıyan, sualtında kalmıĢ çok sayıda mimari unsur yer almaktadır. 

Antik Karya’nın tam ortasında yer alan Hisarönü Körfezi, bölgedeki tarihsel 

zenginliği ve sualtında kalan mimari yapıları ile, bu çalıĢmanın jeoarkeolojik alanda 

incelenmesine imkan tanımıĢtır. Bu kapsamda, deniz jeofiziği yöntemlerinin, 

sualtında kalan arkeolojik dokunun tespit edebilmesinde uygulama olanağı 

doğmuĢtur. Anadolu yarımadasında, Güneybatı Ege bölgesindeki arkeolojik açıdan 

en çarpıcı bölgeyi çalıĢma alanının oluĢturduğu düĢünülmektedir.  

 

Günümüzden 4000-5000 yıl önce, son buzul döneminden buzularası döneme 

geçiĢin son evreleri yaĢanmıĢ ve buzulların erimesi durmuĢtur. Bu dönemde deniz 

seviyesindeki hızlı yükseliĢ son bulmuĢ ve hemen hemen günümüz konumunu 

almıĢtır. Flemming'in (1978) yapmıĢ olduğu arkeolojik çalıĢmalar sonucunda (ġekil 

4.24 ve Tablo 4.1), Batı Akdeniz kıyılarında net östatik deniz seviyesi değiĢimin, 0,2 

mm/yıl oranla, son 2000 yılda 0,5 m'den az olduğu önerilmektedir.  

 
ġekil 4.24 Güneydoğu Ege ve Doğu Akdeniz kıyılarında bulunan antik yerleĢimlerin dağılımı  

(Flemming, 1978'den alınmıĢtır). Rakamlar, Tablo 1'deki yerleĢim numaralarını göstermektedir. 
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Tablo 4.1 Güneydoğu Ege ve Doğu Akdeniz kıyılarında bulunan antik yerleĢimler için tahmini 

göreceli deniz seviyesi değiĢim değerleri (Flemming, 1978). YerleĢimlerin numaraları ġekil 4.24'de 

verildiği konumla aynıdır. T yerleĢimlerin yaĢını (x1000 yıl); Z göreceli düĢey yerdeğiĢtirmenin 

tahmini hesaplamasını (metre, negatif değer, sualtında kalmıĢ olduğunu göstermektedir); Z/T ise 

göreceli sualtında kalma oranını (mm/yıl) vermektedir.  

 

 No YerleĢimin Adı Konumu 
T 

(x1000yıl) 

Z 

(m) 

Z / T 

(mm/yıl) 

D
  
o
  
ğ
  
u

  
  

 E
  
g
  
e 

  
  
D

  
e 

 n
  
i 

 z
  
i 

  

1 Elaea Çandarlı 2,3 0,0 0,0 

2 Kyme Nemrut Lmn, 2,4 -1,0 -0,2 

3 Smyrna I Bayraklı 4,0 -3,0 -0,8 

4 Smyrna II Bayraklı 2,5 -1,0 -0,4 

5 Clazomenae Urla 2,3 -1,0 -0,4 

6 Erithrae I Ildır 0,1 -0,3 -3,0 

7 Erithrae II Ildır 0,2 -0,5 -2,5 

8 Erithrae III Ildır 2,4 -1,4 -0,6 

9 Teos Sığacık 2,3 -0,8 -0,4 

10 Notium Ahmetbeyli 2,6 -1,0 -0,4 

11 Miletus I Balat 2,0 -1,5 -0,8 

12 Miletus II Balat 3,2 -1,5 -0,5 

13 Heraclea Latmus Kapıkırı 2,5 -1,5 -0,6 

14 Panormus Kauala Lmn, 2,6 0,0 0,0 

15 Iasus I AĢin Kalesi 1,0 0,0 0,0 

16 Iasus II AĢin Kalesi 2,0 -0,5 -0,3 

17 Bargylia Varvi, Asar 2,0 -0,2 -0,1 

18 Caryanda I Güvercinlik 0,3 0,0 0,0 

19 Caryanda II Güvercinlik 1,5 -0,3 -0,2 

20 Myndus GümüĢlük 2,0 -1,2 -0,6 

21  Karatoprak 1,0 -0,5 -0,5 

22 Halicarnassus Bodrum 2,4 -1,0 -0,4 

23 Cedreae TaĢbükü 1,5 -0,3 -0,2 

24 Cnidus (Yeni) Tekir 2,3 0,0 0,0 

25 Cnidus (Eski) Datça 2,5 0,0 0,0 

26  Orhaniye 1,0 0,0 0,0 

27  Bozburun 1,0 -1,0 -1,0 

28 Loryma Bozuk Kale 1,5 -1,0 -0,7 

29  Saranda 1,0 -0,5 -0,5 



 

 

64 

B
 a

 t
 ı

  
 A

 k
 d

 e
 n

 i
  
z 30  Gemiler Ad, 1,0 -2,0 -2,0 

31 Antiphellus I KaĢ 2,2 -2,2 -1,0 

32 Antiphellus II KaĢ 1,0 -1,0 -1,0 

33 Aperlae Kekova 2,5 -2,2 -0,9 

34 Andriace-Myra Demre 1,0 -1,0 -1,0 

35 Phaselis Tekirova 2,5 -0,2 -0,1 

36 Lara Antalya 1,7 0,0 0,0 

D
  
o
  
ğ
  
u

  
  
A

  
k

  
d

  
e 

 n
  
i 

 z
 

37 Side Selimiye 2,2 0,0 0,0 

38  Karaburun 2,0 0,0 0,0 

39  Alanya 0,7 0,0 0,0 

40 Syedra DemirtaĢ 1,5 0,0 0,0 

41 Sellinus GazipaĢa 1,8 0,0 0,0 

42 Hamaxia Aydap 1,5 0,0 0,0 

43 Anemurium Anamur 1,5 0,0 0,0 

44 Mamaure Mamuriye 0,6 0,0 0,0 

45 Arsinoe Bozyazı 1,5 0,0 0,0 

46 Mellaxia Soğuksu Lm 2,0 0,0 0,0 

47 Celendris Gelindere 0,5 0,0 0,0 

48 Holmus Ovacık 0,6 0,0 0,0 

49 Persente Susanoğlu 1,5 0,0 0,0 

50 Corycus Kızkalesi 1,5 0,0 0,0 

51 Soli ViranĢehir 2,0 0,0 0,0 

52 Megarus KarataĢ 2,0 0,0 0,0 

53 Aegeae Yumurtalık 2,0 0,0 0,0 

54 Baiae Payaz 0,5 0,0 0,0 

55 Seleucia Pier, Mağaracık 1,8 0,0 0,0 

R
 o

 d
 o

 s
  
 A

 d
 a

 s
 ı

 

56 Camiras KB Rodos 1,0 0,0 0,0 

57 Rhodus Kuzey Rodos 5,0 1,75 0,35 

58 Zimbule KD Rodos 0,7 -0,25 -0,36 

59 Calithea I KD Rodos 5,0 3,7 0,74 

60 Calithea II KD Rodos 2,4 2,7 1,12 

61 Calithea III KD Rodos 0,7 -0,25 -0,36 

62 Afandea DKD Rodos 5,0 5,24 1,05 

63 Teodoco Br, DKD Rodos 5,0 3,4 0,68 

64 Lindus Doğu Rodos 5,0 2,0 0,4 

65 Merminga Doğu Rodos 5,0 1,0 0,2 

66 C, Istros GD Rodos 5,0 0,33 0,07 
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Bu değerleri hesaplarken, antik liman yapılarının çalıĢma ve yürüyüĢ 

yüzeylerinin, korunaklı koylarda ortalama gel-git seviyesinden en az 20 cm daha 

yukarıda inĢa edildiğini göz önünde bulundurmuĢtur. Zira, doğu Akdeniz genelinde 

(Ġzmir civarı hariç) gel-git'in ayda iki defa tekrarlanan en yüksek ve en düĢük 

seviyesi arasındaki farkın maksimum olduğu dönemde (spring) bu fark 27,3 cm ve 

minimum olduğu dönemde (neap) ise 6,0 cm'dir (Flemming, 1978). Flemming 

(1978), Geç Holosen dönemi için KuĢadası ile Bodrum arasındaki bölgenin tektonik 

olarak pasif olduğunu; buna karĢın, Marmaris ile Fethiye arasının aktif olduğunu öne 

sürmektedir.  

 

Kayan (1988), Karya medeniyetlerine ait ilk yerleĢimin Datça'nın güneyindeki 

Dalacak Limanı kıyılarında olduğu ve bu yerleĢime ait dört adet liman kalıntısının ve 

buraya akan Azmak deresinin eski kıyı çökellerinin, deniz seviyesi değiĢiminin 

önemli göstergeleri olduğunu ve limanların inĢa edildiği dönemde (2500 yıl önce) 

deniz seviyesinin güncel seviyesinden 2 m aĢağıda bulunduğunu belirtmektedir. 

 

Sivan ve diğer. (2001) tarafından Ġsrail kıyılarında yapılan benzer bir çalıĢmada, 

sualtında kalmıĢ antik yerleĢimler ve su kuyuları gibi arkeolojik verilerden hareketle 

günümüzden 8.000 yıl önce deniz seviyesinin -16,5±1 m daha aĢağıda olduğu 

belirtilmektedir. Bu dönem için tahmin edilen değer ise -13,5±2 m.dir. Günümüzden 

7.000 yıl öncesine kadar tahmini seviyenin yükselerek yaklaĢık -7±1 m’ye ulaĢması, 

batıklar gibi arkeolojik verilerle uyumludur. AraĢtırmacılar, gözlemlerine ve 

tahminlerine göre deniz seviyesinin günümüzden 6.000 yıl öncesine kadar hala -3 ila 

4,5 m.den daha aĢağıda olduğunu (Fleming ve diğer, 1998) ve yaklaĢık 3.000-2.000 

yıl öncesine kadar ise güncel seviyenin altında kaldığını belirtmektedir (ġekil 4.25). 

Bunun yanı sıra, küresel deniz seviyesi eğrisi modeli ve arkeolojik gözlemlerin 

birlikte yorumlanmasıyla, son 8.000 yıldır Ġsrail kıyılarında meydana gelen düĢey 

tektonik hareket oranının 0,2 mm/yıl’dan daha az olduğunu söylenmektedir.  
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ġekil 4.25 Akdeniz’in Ġsrail kıyılarında farklı bölgelerin tahmini deniz seviyesi değiĢim eğrileri (Sivan 

ve diğer., 2001).  

 

 

Vött ve diğer.’nin (2006) Yunan Denizi’nde yaptığı çalıĢmada,
14

C-AMS 

tarihlemeli sedimantolojik ve jeoarkeolojik analiz sonucu göreceli deniz seviyesinin 

MÖ.6200 yılı civarında güncel seviyenin yaklaĢık -12,5 m daha altında olduğunu 

tespit etmiĢtir. Bu çalıĢmaya göre deniz seviyesi MÖ.5100 yılında -8,3 m.ye; 

MÖ.4000 yılında -7,6 m.ye ve MÖ.2500 yılında -6,5 m.ye yükselmiĢ; MÖ.500 

yılında da -2,2 m.ye ulaĢmıĢtır.  

 

Müllenhoff (2005) Büyük Menderes bölgesi için göreceli deniz seviyesi 

maksimumunun MÖ.2500-2000 yılında yaklaĢık -2,5 m. daha aĢağıda olduğunu 

bulmuĢtur. Lambeck (1996) ise, Yunanistan kıyılarında son 18.000 yıl için göreceli 

deniz seviyesi değiĢimlerini hesaplamak için buzul-hidro-izostatik model kullanarak, 

deniz seviyesinin günümüzden 6.000 yıl önce – 3 m. ve 2.000 yıl önce de yaklaĢık -1 

m. daha aĢağıda olduğunu bulmuĢtur.  

 

Lambeck ve Purcell (2005) ile Lambeck ve diğer. (2004) model sonuçlarını 

gözlemsel deniz seviyesi verilerine uyarladıklarında, Peloponnesus için günümüzden 

6.000 yıl önce göreceli deniz seviyesinin -5,5 m.de ve 2.000 yıl önce -1 m.de 

olduğunu bulmuĢlardır. Bu değer, Akdeniz için Roma dönemi zamanlarında -1,35 m. 

idi.  
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Fransa’nın Marseilles antik limanında yapılan bir çalıĢmada ise (Morhange ve 

diğer., 2001), genellikle limanlarda ve deniz kıyısında bulunan pürüzlü ve sert 

yüzeylere tutunarak yaĢayan bir çeĢit küçük deniz kabuklarının (Balanus) üst 

limitlerinin deniz seviyesinin göstergeleri olduğu söylenmektedir (Laborel ve 

Laborel-Deguen, 1994). Bu yarı fosiller jeoarkeolojik çalıĢmalarda sualtında kalmıĢ 

mimari kalıntılar üzerinde yaĢ tayini için kullanılmaktadırlar (Morhange ve diğer., 

2001; Pirazzoli ve Thommeret, 1973). Bu çalıĢmaya göre, göreceli deniz seviyesi son 

5.000 yıl boyunca 1,5 m yükselmiĢ ve MS.1500 yılında günümüz konumunu alarak 

sabit hale geçmiĢtir. Geç Pleyistosen boyunca tektonik olarak durağan bir bölgede 

Roma dönemine ait (MS.20 yıllarında inĢa edilmiĢ) bir rıhtım bulmuĢlardır. Rıhtım 

duvarları üzerinde, ortalama deniz seviyesinde tutunarak yaĢayan deniz kabukları 

fosillerinin güncel deniz seviyesinin 0,65 m aĢağıda olduğunu gömüĢlerdir.  

 

Ege ve Akdeniz kıyıları için göreceli deniz seviyesi hesabında kullanılan sualtında 

kalmıĢ mimari yapıların (antik limanlara ait kalıntılar, mendirek ve dalgakıranlar) 

bulundukları bölgeler, yaĢları, güncel deniz seviyesinin kaç metre altında 

bulundukları ve düĢey tektonik hareket miktarları, çeĢitli araĢtırmacıların yapmıĢ 

oldukları çalıĢmalara göre özetle Tablo 4.2’de sınıflandırılmıĢtır.  

 

Akdeniz ve Güneydoğu Ege Denizi kıyılarında yapılmıĢ söz konusu jeoarkeolojik 

çalıĢmalar ve Geç Holosen döneminde küresel ölçekte hesaplanmıĢ deniz seviyesi 

değiĢim miktarı göz önüne alınarak, çalıĢma alanında tespit edilen 6 adet sualtında 

kalmıĢ antik dönem liman ve dalgakıran kalıntıları incelenmiĢtir (ġekil 4.26). 

Kalıntılar üzerinde yanal taramalı sonar ve ekosounder ile yapılan çalıĢmaların yanı 

sıra, dalıĢlarla da ölçümler gerçekleĢtirilmiĢtir. Ölçüler, mendireklerin genel 

yapısının anlaĢılabilmesi için, profil verebilecek karaya en yakın bölümlerinden ve 

uç kısımlarından kabaca alınmıĢtır. Dalgakıran ve mendirekleri oluĢturan taĢların 

zamanla yanlara dağılmıĢ olmasından ötürü hassas ölçüm alınamaması nedeniyle, 

yapıldıkları dönemdeki durumlarını yansıtan tam boyutları tespit edilememiĢtir.  
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Tablo 4.2 Ege ve Akdeniz kıyıları için göreceli deniz seviyesi hesabında kullanılan sualtında kalmıĢ 

mimari yapıların bulundukları bölgeler; yaĢları; güncel deniz seviyesinin kaç metre altında 

bulundukları ve düĢey tektonik hareket miktarları.  

 Konum …yıl önce 

Güncel 

seviyenin   

… m 

altında 

DüĢey tektonik 

hareket 

(mm/yıl) 

Referans 

A
k

d
en

iz
 

Sardinia 2400 -1,8 / -2,2 
0,75 

Antonioli ve diğer. 

(2007) Adriatic 2000 -1,5 / -2,5 

Marseilles Lmn. 

(Güney Fransa) 

5000 -1,5 
Veri yok 

Morhange et al. 

(2001) 2000 -0,6 / -0,8 

Ġsrail kıyıları 

8000 -16,5 

0,2 
Sivan ve diğer. 

(2001) 

7000 -7,0 

6000 -3,0 / -4,5 

3000-2000 
Güncel 

seviye 

E
g

e 
/ 

Y
u

n
a

n
 D

e
n

iz
i 

Büyük Menderes 4500-4000 2,5 Veri yok Müllenhoff (2005) 

Astakos Krf. 

(Yunan Denizi) 

8200 -12,5 
Tektonik çökme 

miktarının 

oldukça yüksek 

olduğu ifade 

edilmiĢ 

Vött ve diğer. 

(2006) 

7100 -8,3 

6000 -7,6 

4000 -5,4 

2500 -2,2 

Ege Denizi 

6000 -5,5 

Veri yok  

Lambeck ve diğer. 

(2004) & 

Lambeck ve  

Purcell (2005)  
2000 -1,0 

G
D

 E
g

e 
(T

ü
rk

iy
e)

 Cedreae (TaĢbükü ) 1500 -0,3 

Tektonik 

bileĢenlerin 

etkisi 

çıkarıldıktan 

sonra 

Flemming (1978) 

Bozburun 1000 -1,0 

Loryma (Bozuk Kale) 1500 -1,0 

Saranda 1000 -0,5 

Rhodus (K. Rodos) 5000 1,75 

Zimbule (KD Rodos) 700 -0,25 

 

Ölçümlerin yapıldığı dönemde, dalga etkisi önemsenmeyecek kadar az 

olduğundan hesaplamalara katılmamıĢ olup, gel-git etkisi ve atmosfer basıncındaki 

değiĢimler de göz önüne alınmamıĢtır. Batı ve orta Akdeniz'le kıyaslandığında, Doğu 

Akdeniz'de Mayıs-Ağustos ayları arası atmosferik basıncın 4 mbar düĢtüğü ve bu 

etkinin de deniz seviyesini, yaz aylarında kıĢa nazaran yaklaĢık 4 cm yükselttiği 

bilinmektedir (Flemming, 1978).  

 

 



 

 

69 

 

ġekil 4.26 ÇalıĢma alanında bulunan Söğüt, Ġncirliada, Kızılada ve Knidos 

bölgelerinde sualtında tespit edilen antik mendirek ve rıhtım kalıntılarının 

konumları.  
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4.4.1 Yeşilova Körfezi'nde Bulunan Sualtı Arkeolojik Kalıntılar 

 

Antik Karya bölgesinde yer alan YeĢilova Körfezi’nin güneyinde bulunan 

Ġncirliada civarında ve doğusundaki Söğüt ile Bozburun’da (Tymnos), Hellenistik 

dönemde (günümüzden yaklaĢık 2400 yıl önce) inĢa edilmiĢ (ÖzdaĢ, 2008) antik 

dalgakıran ve rıhtım kalıntılarının güncel su seviyesinin altında olduğu tespit 

edilmiĢtir (ġekil 4.27 – 4.33). Karya bölgesinde su seviyesinin altında çok sayıda 

antik liman ve bu limanlarda kaba yontu ve moloz taĢ karıĢımı ile inĢa edilmiĢ 

dalgakıran ve mendireğin olduğu bilinmektedir.  

 

YeĢilova Körfezi'nin kuzeydoğusunda bulunan (ġekil 4.27a ve b) yaklaĢık 15 m 

uzunluğunda, 2 - 4 m geniĢliğindeki Söğüt Rıhtım kalıntısının üst yüzeyi; güncel su 

seviyesinden 0,5-1 m aĢağıda olup, deniz tabanından yüksekliği yaklaĢık 1 m.dir 

(ġekil 4.27c). Kalıntı üzerinde yapılan yanal taramalı sonar görüntüsü ġekil 4.28'de 

verilmektedir.  

 

 

ġekil 4.27 YeĢilova Körfezi’nde yer alan Söğüt Rıhtım Kalıntısı’nın konumu (a) ile uydu (b) ve sualtı 

(c) fotoğrafı.  
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ġekil 4.28 Söğüt antik rıhtım kalıntısına ait mendireğin yanal taramalı sonar görüntüsü. 

 

Benzer Ģekilde, YeĢilova Körfezi'nin güneyinde yer alan Ġncirliada'nın 

güneydoğusunda iki adet dalgakıran üzerinde çalıĢılmıĢtır. Batıda yer alan (ġekil 

4.29a) antik limana (ġekil 4.29b) ait dalgakıranın uzunluğu yaklaĢık 30 m olup, en 

geniĢ bölümü 6 m civarındadır. Üst yüzeyi; güncel su seviyesinden 0,5-1,5 m 

aĢağıdadır (ġekil 4.29c). ġekil 4.30'da uydu fotoğrafı ve çalıĢma hatları gösterilen 

dalgakıranın ekosounder ve yanal taramalı sonar görüntüleri sırasıyla ġekil 4.31a ve 

b'de verilmiĢtir.  

 

Bu limanın yaklaĢık 700 m doğusunda ikinci bir rıhtım kalıntısı tespit edilmiĢtir 

(ġekil 4.32a). Kalıntının su derinliği 2-3 m olup deniz tabanından yüksekliği 3 m'yi 

bulmaktadır (ġekil 4.32b ve c). Ġncirliada güneyinde sualtında bulunan mendirek ve 

harç kalıntıları, olasılıkla Loryma’nın Hisarönü giriĢini kontrol etmek amacıyla inĢa 

edilmiĢ, savaĢ gemilerinin demirleyebileceği askeri bir liman olduğunu 

göstermektedir.  
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ġekil 4.29 YeĢilova Körfezi’nde yer alan Ġncirliada Antik Liman-Dalgakıran’ın konumu (a); limanın 

yüzey fotoğrafı (b) ve sualtı fotoğrafı (c).  

 

 

ġekil 4.30 Ġncirliada antik liman kalıntısı üzerinde gerçekleĢtirilen ekosounder ve yanal 

taramalı sonar çalıĢmalarının hatları. Ġçteki Ģekilde dalgakıranın uydu fotoğrafı görülmektedir.  
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ġekil 4.31 Ġncirliada antik liman kalıntısına ait dalgakıranın ekosounder (a) ve yanal taramalı sonar (b) 

görüntüleri.  

 

 

ġekil 4.32 YeĢilova Körfezi’nde yer alan Ġncirliada Antik Rıhtım’ın konumu (a) ve sualtı 

fotoğrafları (b, c).   

 

a 

b 
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YeĢilova Körfezi'nin kuzeyinde bulunan Bozburun mevkiinde, KiĢeli Ada 

batısında biri küçük ve anakaranın güneyinde biri büyük olmak üzere Tymnos antik 

kentine ait iki adet antik liman tespit edilmiĢtir (ġekil 4.33). Tymnos kentinin 

korunaklı yapısından ötürü KiĢeli Ada’nın KB’sında küçük bir dalgakıran ve liman 

inĢa edildiği, bu limanın da adanın ihtiyaçlarını karĢılamak üzere kullanıldığı 

anlaĢılmaktadır. Ada çevresindeki, özellikle batı sahilinde yer alan yaklaĢık 150 m 

uzunluğundaki yapıların bazı bölümlerinin sualtında kaldığı tespit edilmiĢtir.  

 

 

ġekil 4.33 Tymnos Antik Kenti’nde bulunan liman ve dalgakıran kalıntılarının konumları. 

 

Ġncirliada ve Söğüt limanlarındaki mendirekler üzerinde, 2008 yılının Ağustos 

ayında gerçekleĢtirilen ölçüm çalıĢmalarında, 2009 yılının Nisan ayında yapılan 

ölçümlere kıyasla mendireklerin üst seviyeleri ile güncel deniz seviyesi arasında en 

az 10 cm fark bulunduğu; Ağustos ayında su seviyesinin daha düĢük olduğu tespit 

edilmiĢtir. Bu nedenle, yapılan ölçümlerin mevsimlere ve yıllara göre değiĢkenlik 

gösterebileceği göz önünde bulundurulmalıdır.  

 

 

Kişeli Ada 

Kızıl Ada 

Ana mendirek 
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4.4.2 Knidos Antik Limanı'nda Bulunan Sualtı Arkeolojik Kalıntılar 

 

ÇalıĢma kapsamında, Datça Yarımadası’nın en batısında yer alan Knidos antik 

kentine ait iki adet dalgakıran kalıntısı daha incelenmiĢtir (ġekil 4.34). Bir liman 

kenti olan Knidos’da (Cnidus) Altunel, Stewart, Barka ve Piccardi (2003) tarafından 

yapılan jeolojik ve arkeolojik çalıĢmalar sonucu, kentin en az iki büyük sismik 

olaydan etkilendiğini gözlenmiĢtir: (i) yuvarlak Afrodit Tapınağı ve Demeter 

Tapınağı’nın yıkılmasına sebep olan geç Hellenistik dönemde (M.Ö. 2.-3. yy) 

meydana gelen sismik olay ve (ii) Yuvarlak Tapınak ve Demeter Tapınağı’nda 

yerdeğiĢtirmelere neden olan ve Knidos Fayı’nda (ġekil 2.5) yüzey kırıkları 

oluĢturan deprem.  

 

Ġkinci depremi arkeolojik kanıtlar geç Roma-erken Bizans dönemine 

tarihlemektedir. Kutsal Salon’un da M.S. 5. yy.da yıkılmıĢ olması, Ģehrin M.S. 459 

yılında bir deprem ile tamamen yıkıldığını göstermektedir. 

 

 

ġekil 4.34 Knidos’da yer alan Kuzey ve Güney dalgakıranların uyfu fotoğrafında görülen konumları. 

 

 

 

Kuzey Dalgakıran 

Güney Dalgakıran 



 

 

76 

Tüm bu sismik etkinliklerin izleri kent üzerinde görülürken, limana ait 

dalgakıranların da bu tektonik hareketlilikten etkilendiği ortadadır. Limanın kuzey 

giriĢinde bulunan 50 m uzunluğunda, 5 m geniĢliğindeki Kuzey Dalgakıran, 

günümüzde yaklaĢık 3 m suyun altında kalmıĢtır. Bu maksimum derinlik, 

dalgakıranın denize doğru olan uç kısmında gözlenmektedir. Kalıntının deniz 

tabanından yüksekliği 4 m'ye ulaĢmaktadır (ġekil 4.35). Farklı ölçüdeki taĢlardan 

suni olarak inĢa edilen yapıda, bir tarafı düzleĢtirilmiĢ taĢlara rastlanmakta olup, bu 

taĢlar arasında değiĢik türde seramikler bulunmaktadır (ÖzdaĢ, 2008). 

 

                   

ġekil 4.35 Knidos Kuzey Dalgakıran’ın sualtı fotoğrafı. 

 

 Fotoğraf: H. Özdaş 
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Antik Liman’ın güney giriĢinde bulunan, uzunluğu 150 m ve geniĢliği 50 m olan 

diğer dalgakıranın denize doğru olan uç kısmında su derinliği yaklaĢık -5 m 

civarındadır (ġekil 4.36). Güney Dalgakıran olarak isimlendirilen bu kalıntı 

incelendiğinde, büyük bir dolgu yapıldıktan sonra üzerine farklı ölçü ve yapıdaki 

taĢların yerleĢtirilmiĢ olduğu ve Kuzey Dalgakıran’dakine benzer olarak taĢlar 

arasında değiĢik türde seramik parçaları bulunduğu gözlenmiĢtir (ÖzdaĢ, 2008). 

Dalgakıranın yapısında tektonik hareketlerden kaynaklanan büyük ölçekli herhangi 

bir yön değiĢtirme izine rastlanmamıĢtır.  

 

         

ġekil 4.36 Knidos Güney Dalgakıran’ın sualtı fotoğrafı. 

 

Mendirek ve dalgakıranlar üzerinde herhangi bir yüksek yapı (kule, fener veya sur 

duvarı) izine rastlanmasa da, bu yapıların kendi ağırlıklarından ötürü, mevcut zemin 

yapısına da bağlı olarak, zemine oturma paylarının da olabileceği göz önünde 

bulundurulmalıdır. Bununla birlikte, tektonik veya diğer nedenlerden ötürü, 

dalgakıranlarda bir tahribatın olduğu gözlenmemiĢtir. Yani tektonik hareketten 

dolayı oluĢan sarsıntılar nedeniyle yapıların belirli bölümlerinde dağılıp 

parçalanmalar söz konusu olmayıp, yapılar bütünlüğünü korumaktadır. 

 Fotoğraf: H. Özdaş 
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Hellenistik döneme (günümüzden yaklaĢık 2400 yıl önce) tarihlenen (ÖzdaĢ, 

2008) YeĢilova Körfezi’ndeki kalıntıların denize doğru olan uç kısımlarının üst 

seviyeleri, güncel deniz seviyesinden 1 – 3 m aĢağıda bulunmaktadır. ÇalıĢma 

alanının en batısı olan Knidos'da ise bu değer, lokal tektonizma farklılığına bağlı 

olarak 3 – 5 m arasındadır.  

 

Gerçekte, bu yapıların üst limitlerinin, inĢa edildikleri dönemde, yeterli koruma 

sağlayabilmeleri için ortalama deniz seviyesinin en az 0.5 m üzerinde olması 

gerekirdi. Böylece, arkeolojik gözlemler, mimari yapıların inĢa edildikleri dönemden 

beri, östatik deniz seviyesi yükselimi ve tektonik çökmenin beraber hakim olduğu 

göreceli deniz seviyesinin ortalama 2.5 m yükseldiğini göstermektedir.  

 

ġekil 4.37’de Ġncirliada’da bulunan antik liman ve dalgakıran yapısının Ģematik 

çizimi görülmektedir. (a)’da limanın güncel durumunun kuĢbakıĢı planı; (b)’de 

dalgakıranın inĢa edildiği Hellenistik Dönem'deki tahmini durumunun, yanal 

kesitinin teorik çizimi ve (c)’de günümüzdeki mevcut kalıntılarının ekosounder ile 

tespit edilen durumu ile altında uzanan sismik birimlerin yanal kesiti 

yansıtılmaktadır. 

 

ÇalıĢma alanında tespit edilen tüm mendirek-dalgakıran yapılarının, alan 

genelinde üst seviyelerinin ve tabanlarının konumlarını daha net bir Ģekilde ortaya 

çıkarmak için bölgede sığ sular için uygun, portatif çok ıĢınlı batimetrik sistem 

(Multibeam Echosounder) kullanılması önerilir.  

 

Bunula birlikte, hassas deniz seviyesi değiĢimlerinin Körfez genelinde ölçümünün 

aylık-mevsimlik ve yıllık olarak gerçekleĢtirilmesi doğru olacaktır. Buna bağlı 

olarak,  mevcut arkeolojik kalıntıların profil veren bölümlerinin haritalanarak, 3 (?) 

yıllık periyotta yapılabilecek bir gözlemin daha sağlıklı sonuçlara ulaĢabilmemizi 

sağlayacağı düĢünülmektedir.  
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ġekil 4.37 YeĢilova Körfezi’ndeki Ġncirliada Antik Limanı'nın Ģematik çizimi. (a) antik liman ve 

dalgakıranın mevcut konumu; (b) dalgakıranın inĢa edildiği dönemdeki tahmini durumunun yanal 

kesiti ve (c) günümüzdeki mevcut kalıntılarının ekosounder ile tespit edilen durumu ile altında uzanan 

sismik birimler. 
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4.5 Tektonizma  

 

Arap ve Afrika levhalarının dalma-batma sınırlarını oluĢturan Helenik Yayı ve 

doğudaki devamı olan Fethiye-Burdur fay zonunun, Batı Anadolu ve Ege’deki 

açılma tektoniğine sebep olduğu bilinmektedir (Barka ve Reilinger, 1997) (ġekil 

2.1). ÇalıĢma alanının güneyinde yer alan dalma-batma sonucunda, Mora 

Yarımadası’ndan baĢlayarak Helenik Yayı’na paralel devam eden ve doğu sınırı 

çalıĢma bölgesinden geçirilen Güney Ege Yayı’nın varlığı ileri sürülmektedir (Pe-

Piper ve diğer. 2005).  

 

Söz konusu tektonizmanın izlerine, Datça Yarımadası'nın güneybatısı ile, 

batısında bulunan Ġskandil Burnu ile Knidos açıklarından alınan yüksek ayrımlı 

sismik kesitlerde rastlanmıĢtır (ġekil 4.38-4.42). Knidos’un batısından alınan K-G 

yönlü sismik kesit üzerinde gözlenen faylar Dirik ve diğer. (2003)’in Datça 

Yarımadası’nda yaptığı çalıĢmalarda verdikleri karasal faylarla uyumludur (ġekil 

2.5a). Bununla birlikte, Datça ve Bozburun Yarımadaları üzerinde gözlenen litolojik 

birimlerin birbirinin devamı niteliğinde olduğu göz önüne alındığında ve çalıĢma 

alanının, içinde bulunduğu Batı Anadolu'daki açılma tektoniğinin etkisi altında oluğu 

düĢünüldüğünde, Datça ve YeĢilova Körfezleri'nde birkaç fay izi dıĢında (ġekil 

4.40), bölgeyi Ģekillendirdiği öngörülen herhangi bir ana fay tespit edilmemesi dikkat 

çekicidir (ġekil 4.43).  

 

Diğer taraftan, Ersoy (1991; 1993), Ercan (1981-1982) ve MTA’nın (2002) 

yapmıĢ oldukları çalıĢmalarda (ġekil 2.5, 2.6 ve 2.8) söz konusu bölgelerde denize 

kadar uzanan çok sayıda fay bulunmaktadır. Bu fayların denize olan olası 

uzantılarının yüksek ayrımlı sismik kesitlerde tespit edilememesinin nedeninin, 

fayların Holosen döneminden daha yaĢlı olması ve bu sebeple ancak derin sismik 

çalıĢmasıyla saptanabileceği ya da araĢtırma gemisinin giremediği kıyıya yakın sığ 

bölgelerde birtakım faylar bulunabileceği öngörülmektedir.  
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ġekil 4.38 Datça Yrd. batı ucundan 2002 yılında alınan 3,5 

kHz sismik kesit (H01-T03) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, 

sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.39 Datça Yrd. güneybatısından 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik 

kesit (H01-02) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu 

göstermektedir. 
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ġekil 4.40 Datça Yrd. güneybatısından 2002 yılında alınan 3,5 kHz ve Sparker sismik kesitlerin (H53-

54) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.41 Datça Yrd. güneyinden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H02-47) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.42 Datça Yrd. güney kıyısına paralel, 2002 yılında alınan 3,5 

kHz sismik kesit (H01-10) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik 

hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.43 YeĢilova Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesitlerin (N23 ve 24) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgiler, sismik hatların konumunu göstermektedir. 
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ÇalıĢma alanının, Datça Yarımadası'nın güneybatısında kalan bölümünde 

gözlenen aktif fayların ana yöneliminin D-B ve BKB-DGD-olduğu görülmektedir 

(ġekil 4.44). Bu yönelimler, karada, Datça Yarımadası üzerinde bulunan fayların 

doğrultularıyla ve Pe-Piper ve diğer.’nin (2005) yapmıĢ oldukları çalıĢmayla da 

uyumludur (ġekil 2.7).  

 

Aksu ve diğer. (1987a, b) tarafından Doğu Ege Denizi’nden alınan hava tabancası 

ve 3,5 kHz sismik kayıtları, deltaların güncel kıyı Ģeridinden 40 ile 60 km denize 

doğru ilerlediğini göstermiĢtir. Kıta sınırı bölgesinden aldıkları karotlardaki izotop 

verileri bu sedimanların, denizlerin güncel deniz seviyesinin yaklaĢık 100-110 m 

altında olduğu zamanki bölgelerde çökeldiğini göstermektedir. Aksu ve diğer. 

(1987a, b), kıyıya yakın sahanlığın ve havzaların, deltaların yüklenmesi ile 1000 

yılda yaklaĢık 1 m tektonik çökme gösterdiğini saptamıĢtır. Ayrıca, bölgedeki 

tektonik çökmenin, Körfez'in Miyosen öncesi yapısal durumu ile ilgili olan ve geniĢ 

bölgeler kapsayan normal faylanmalar Ģeklinde kendini gösterdiğini belirtmektedir. 

ÇalıĢma alanının batısında bulunan volkanik Kos ve Tilos adalarının arasında kalan 

bölgenin tamamı için ise, Geç Pleyistosen tektonik çökme miktarı Pe-Piper ve diğer. 

(2005) tarafından en az 3 mm/yıl olarak verilmiĢtir . 

 

ÇalıĢma alanının güneydoğusunda bulunan YeĢilova Körfezi'nden ve Datça 

Yarımadası güneyindeki Ġnceburun açıklarından alınan sismik kesitlerde, deniz 

tabanından yüksekliği 160 m'leri bulan denizaltı dağları olarak isimlendirilen yapılar 

tespit edilmiĢtir (ġekil 4.45-4.56). Bu sırtlardan en dik olanı, YeĢilova Körfezi'nin 

batı çıkıĢda gözlenmiĢ olup, yaklaĢık 23ºlik bir eğime sahiptir (ġekil 4.45, 4.50-

4.52). Bölgede genel olarak açılma tektoniğinin hakim olduğu düĢünüldüğünde ve 

düz uzanan deniz tabanı üzerinde aniden yükseldikleri göz önüne alındığında bu 

sırtların, bölgesel sıkıĢma hareketleri nedeniyle oluĢtuğu ihtimalinin düĢük olduğu 

söylenebilir. Güneyde bulunan Helenik Yayı’na paralel bir Ģekilde çalıĢma alanına 

kadar uzanan Güney Ege Yayı üzerindeki Milos, Santorini, Kos, Nisyros ve Tilos 

Adaları gibi volkanik merkezlerin varlığı göz önüne alındığında, söz konusu denizaltı 

dağlarının bulunduğu bölge, volkanik sokulumların olabileceği bir konumdadır. ġekil 

4.56'da bu yükselimlerin farklı sismik kesitlerde devamlılığı görülmektedir.  
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ġekil 4.44 Sismik kesitlerde saptanan fayların konumları.  
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ġekil 4.45 Datça Yrd. güneyinden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H05-06) ile yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.46 Datça Yrd. güneyinden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H41-42) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.47 Hisarönü Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik 

kesitlerin (N-EK4 ve N01-6) yorumu. Haritadaki kalın çizgiler, sismik 

hatların konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.48 YeĢilova Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesitlerin (N10-2 ve 

N30) yorumu. Haritadaki kalın çizgiler, sismik hatların konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.49 YeĢilova Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesit (N17) 

yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.50 YeĢilova Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H21-

22) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.51 YeĢilova Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik kesit (H22-23) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.52 YeĢilova Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz ve Sparker sismik kesitlerin (H22-23) 

yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.53 YeĢilova Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz ve Sparker sismik kesitlerin (H23-24) 

yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.54 YeĢilova Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesitlerin (N18 ve N19) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgiler, sismik hatların konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.55 YeĢilova Körfezi’nden 2008 yılında alınan Chirp sismik kesit (N22) yorumu. Haritadaki 

kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir. 
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ġekil 4.56 YeĢilova Körfezi’nden alınan, birbirini kesen iki Chirp sismik kesitinde (N17 ve N30) 

denizaltı dağlarının üç boyutlu görünümü. 
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Bu bölgeden alınan sismik kesitlerde, denizaltı dağlarından baĢka, tabanın 

üzerinde tam olarak tanımlanamayan ve yansıma kesitlerinde oldukça yüksek 

saçınımlara yol açan bazı yığınlar belirlenmiĢtir (ġekil 4.50 ve 4.57). YeĢilova 

Körfezi genelinde gözlenen denizaltı dağlarının ve yığınların dağılım haritası 

incelendiğinde, genelde Körfez'in güneydoğusu ile kuzeybatısında yoğunluk olduğu 

saptanmıĢtır (ġekil 4.58).  

 

Batı Cameron bölgesinden alınan 3,5 kHz sismik kayıtlarda rastlanan, YeĢilova 

Körfezi’nde tespit edilen oluĢumlarla büyük benzerlik gösteren ve deniz tabanından 

50-60 m yükselen yapılar submarine mounds olarak tanımlanmıĢ (Geyer, 1983). 

Geyer (1983) tarafından üretilen bir teoride, tuz diyapirleri gibi, çamur formları da 

benzer diyapirik yapılardır. Bu özellik, çoğunlukla çamur diyapirleĢmesinin sonucu 

olarak önerilmektedir. Karadeniz’de de gözlenen benzer yapıların, çalıĢma alanı ve 

yakın çevresinde varlığına iliĢkin herhangi bir bilimsel çalıĢma literatüre girmemiĢtir.     

 

2010 yılında gerçekleĢtirilen araĢtırma kapsamında Marmaris Limanı açıklarından 

alınan sismik kesitlerde, Rodos Adası’nın kuzeydoğu ucu ile Dalaman hattının orta 

bölümünde tektonik bir sıkıĢma zonu tespit edilmiĢtir (ġekil 4.59). Bölgede saptanan 

tüm faylar korele edilip haritalanmamıĢ olup, bu bölge için daha detaylı ve derin 

sismik çalıĢma önerilmektedir.  
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ġekil 4.57 YeĢilova Körfezi’nden 2002 yılında alınan 3,5 kHz sismik 

kesit (H20-21) yorumu. Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu 

göstermektedir. 
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ġekil 4.58 YeĢilova Körfezi'nden alınan sismik kesitlerde gözlenen denizaltı dağları. 
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ġekil 4.59 Marmaris  Limanı  açıklarından  2010  yılında  alınan  Chirp sismik kesit (h10-55) yorumu. 

Haritadaki kalın çizgi, sismik hattın konumunu göstermektedir.
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BÖLÜM BEġ                                                                                                    

SONUÇ 

 

Ege Denizi’nin güneydoğusunda yer alan Hisarönü ve YeĢilova Körfezleri’nin 

Geç Pleyistosen-Holosen dönemi deniz seviyesi değiĢimleri, sedimantasyonu ve 

tektonizmasının incelenmesine yönelik olarak hazırlanan bu çalıĢma, yüksek ayrımlı 

sığ sismik verilere ve sualtında kalmıĢ arkeolojik yapıların gözlemlerine 

dayanmaktadır.  

 

Hisarönü Ģelf alanı üzerinde alınan sismik kesitlerde, Geç Pleyistosen-Holosen 

döneminde, günümüzden yaklaĢık 20.000 yıl önceki buzul döneminden buzularası 

döneme geçerken, deniz seviyesi değiĢiminin Ģekillendirdiği iki adet depolanma 

birimi tespit edilmiĢtir: (i) son buzul dönemi sonrası transgresyon sırasında 

depolanan transgressive system tract (TST, günümüzden 20.000-8000 yıl önce) ve 

(ii) deniz seviyesinin durağan konumunda depolanan Holosen Highstand System 

Tract (HST, 8000 yıl öncesinden günümüze) (ġekil 5.1).  

 

ġelf alanı üzerinden alınan sismik kesitler yorumlanarak, farklı araĢtırmacıların 

(Bard ve diğer., 1996; Fairbanks, 1989; Stanley, 1995) Ege ve Akdeniz için yaptığı 

östatik deniz seviyesi değiĢim eğrileriyle karĢılaĢtırılmıĢtır. ġekil 5.1’de, sismik 

kesitin sekans stratigrafik yorumu ile aynı derinlikte deniz seviyesi eğrisine karĢılık 

gelen transgresif ve highstand birimleri gösterilmiĢtir. Östatik deniz seviyesinin 

21.500 yıl öncesinden günümüze kadar olan değiĢim süreci ile derinlik bilgilerinden 

yararlanılarak, eğrinin değiĢim noktalarının temel alınması ile deniz seviyesi 

yükselim oranları hesaplanmıĢtır.  
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ġekil 5.1 Sismik yorum ile 21.500 yıl öncesinden günümüze kadar olan 

östatik deniz seviyesi değiĢimleri ve sekans stratigrafisinin korelasyonu. 

HST: Highstand system tract, TST: Transgressive system tract, MFS: 

Maksimum taĢkın yüzeyi, EY: Erozyonal yüzey. 
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ÇalıĢma alanında son buzul döneminden günümüze kadar olan Geç Pleyistosen-

Holosen sediman birikimi modeline göre (ġekil 4.22 ve 4.23), buzul dönemi sonrası 

transgresif (TST) ve Holosen highstand (HST) sediman kalınlığının en yoğun olduğu 

yer olan Hisarönü Körfezi’nin doğu bölümünde 25 ms’ye ulaĢan değerler 

gözlenmiĢtir. ÇalıĢma alanının batısındaki ve YeĢilova Körfezi’nde geniĢliği en fazla 

1 km’yi bulan dar Ģelf alanlarında maksimum 5-6 ms sedimantasyon görülürken, 

Datça Körfezi’nde bu değer 10 ms’dir. Son buzul döneminden sonra, deniz 

seviyesinin yükselimi sırasında oluĢan TST sismik birimi, hızlı yükselme nedeniyle 

geniĢ Ģelf üzerinde sediman birikecek alandaki artıĢtan ötürü çok ince bir tabaka 

Ģeklinde gözlenmiĢ ya da hiç gözlenememiĢtir. Datça Körfezi’nde tespit edilen 

maksimum TST kalınlığı 5 ms’yi geçmemektedir.  

 

Kronostratigrafik bir çalıĢma yapılmadan sedimantasyon oranı hakkında kesin bir 

sonuç elde etmek mümkün olmamakla beraber, son buzul döneminden buzularası 

döneme geçiĢte, erozyonal yüzey üzerinde biriken Geç Pleyistosen-Holosen 

çökellerinin kalınlıkları, konumu, sonlanmaları ve depolandıkları su derinliklerinin, 

çalıĢma alanı çevresinde yapılmıĢ benzer çalıĢmaların sonuçlarıyla 

karĢılaĢtırılmasından hareketle, Ģelf üzerindeki sedimantasyon hızının ortalama 0,4 

mm/yıl olduğu hesaplanmıĢtır. ÇalıĢma alanının doğusu gibi, nehirlerin sediman 

taĢınımının nispeten yüksek olduğu yerlerde bu değer yaklaĢık olarak 1,0 mm/yıl’dır. 

Sediman eĢkalınlık haritasında tespit edilen depolanma merkezlerinin olduğu 

bölgelere bakılacak olursa (ġekil 4.23), Datça Körfezi’nde Holosen 

sedimantasyonunu Uzunazmak, Gökçe ve Avlıboğazı derelerinin kontrol ettiği 

söylenebilir.  

 

Sismik kesitlerde saptanan (ġekil 4.8-4.18) günümüzden yaklaĢık 20.000 yıl 

önceki son buzul dönemi kıyı hattının konumunun haritalanmasıyla paleo-kıyı çizgisi 

belirlenmiĢtir (ġekil 5.2). Alan genelinde, güncel Ģelf kırığı yaklaĢık -110 m 

derinlikte yer almaktadır. Bölgede, kıyı çizgisinin son buzul döneminden günümüze 

kadar en fazla 17 km kara yönlü gerilediği tespit edilmiĢtir. 
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ġekil 5.2 Son buzul döneminde kıyı hattının yaklaĢık konumu. 

 

 

Hisarönü Körfezi'nde son buzul döneminden bu yana sediman birikimi, deniz 

seviyesinin eski ve güncel konumlarıyla iliĢkilendirilmiĢtir (ġekil 5.3). (a) ve (c)'de 

konumu gösterilen A-A' sismik kesitinin Ģematik yorumu (b) ve (d)'de verilmiĢtir. 

(a)'da deniz seviyesinin yükselmesi sonucu kıyı I'deki konumundan II'ye çekilirken, 

Ģematik kesit (b)'de son buzul dönemine kadar Pleyistosen çökellerinin depolanma 

modeli ve üzerinde oluĢan aĢınma yüzeyi görülmektir. Deniz seviyesi II’ye yükselip 

günümüzdeki konumunu alana kadar (c), Ģelf alanında aĢınma yüzeyi üzerinde Geç 

Pleyistosen-Holosen HST ve TST çökelleri birikmiĢtir (d). (c)’de verilen buzul 

dönemi sonrası sediman eĢkalınlık haritası, Uzunazmak ve Avlıboğazı derelerinden 

taĢınan sedimanların iki adet depolanma merkezi oluĢturduğunu ve bu bölgelerde 

sediman kalınlığının 15 ms’ye ulaĢtığını göstermektedir.  
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ġekil 5.3 Hisarönü Körfezi'nde son buzul döneminden günümüze sediman birikimi. 

(a) deniz seviyesinin buzul dönemindeki düĢük konumunu; (b) bu zaman dilimine 

kadar A-A' kesitinde gözlenen sediman birikim modelini; (c) deniz seviyesinin son 

buzul döneminden günümüze kadar yükseliĢini ve bu sırada oluĢan Geç Pleyistosen-

Holosen çökellerinin eĢkalınlık haritasını; (d) A-A' kesitindeki Geç Pleyistosen-

Holosen sediman birikim modelini göstermektedir.  
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Datça ve Bozburun Yarımadaları üzerinde gözlenen litolojik birimlerin birbirinin 

devamı niteliğinde olduğu göz önüne alındığında ve çalıĢma alanının, içinde 

bulunduğu Batı Anadolu'daki açılma tektoniğinin etkisi altında oluğu göz önüne 

alındığında, bölgeyi Ģekillendirdiği öngörülen, açılmaya sebep olacak fay zonlarının 

bulunması öngörülmüĢ; fakat yüksek ayrımlı sismik kesitlerde sadece Datça 

Yarımadası’nın güneybatısında faylar tespit edilmiĢtir (ġekil 4.44). ÇalıĢma alanının 

diğer kesimlerinde herhangi bir faya rastlanmamasının sebebinin, araĢtırma 

gemisinin giremediği 15 m su derinliğinden daha sığ bölgelerde muhtemel faylanma 

zonlarının bulunabileceği; ya da bölgeyi Ģekillendiren fayların Holosen döneminden 

yaĢlı olmasından ötürü ancak derin sismik araĢtırma ile tespit edilebileceği 

düĢünülmektedir. Datça Yarımadası'nın güneybatı açıklarında gözlenen aktif fayların 

ana yöneliminin ise, Datça Yarımadası’nın kara faylarının doğrultularıyla da uyumlu 

olarak yaklaĢık D-B ve BKB-DGD olduğu görülmektedir (ġekil 4.44).  

 

YeĢilova Körfezi’nden ve Datça Yarımadası güneyindeki Ġnceburun açıklarından 

alınan yüksek ayrımlı sismik kesitlerde, deniz tabanından yüksekliği 160 m'leri bulan 

ani yükselimler gözlenmiĢtir (ġekil 5.4). Denizaltı dağları olarak isimlendirilen bu 

sırtların, Körfez'in açıklarında gözlenenlerden en dik olanı, yaklaĢık 23ºlik bir eğime 

sahiptir (ġekil 4.45). ÇalıĢma alanının, güneyinde bulunan Helenik Yay ile sınırlı 

dalma-batma zonundan etkilenen bir konumda olduğu ve batıdaki Mora 

Yarımadası’ndan baĢlayarak bölgeye kadar uzanan volkanik adaların varlığı göz 

önüne alındığında, söz konusu denizaltı dağlarının volkanik bir sokulum olabileceği 

düĢünülebilir. Bu olasılığı güçlendirmek için, denizaltı dağları üzerinde hız analizleri 

yapılarak yoruma gidilebilir. 

 

Hisarönü Körfezi ve çevresinden alınan yüksek ayrımlı sismik kesitlerin 

stratigrafik yorumları ile saptanan, Geç Pleyistosen-Holosen son buzul dönemi 

sonrası deniz seviyesi yükselimi ve yüksek konumu sırasında depolanma alanı; 

Pleyistosen dönemi sedimantasyonunun görüldüğü bölgeler; son buzul dönemi kıyı 

hattının konumu; faylar ile tektonik olarak aktif sıkıĢma bölgeleri; denizaltı dağları 

ile muhtemel aktif kanal yapıları, çalıĢmanın bir özeti olarak ġekil 5.5’de 

haritalanmıĢtır. 
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ġekil 5.4 Sismik kesitlerde tespit edilen denizaltı dağlarının dağılımının, batimetrik verilerden elde 

edilen deniz tabanı morfolojisi ve kara topografyası ile birlikte gösterimi. 
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Geç Holosen dönemi deniz seviyesi değiĢimleri ve tektonizmanın miktarı 

hakkında bilgi sahibi olmak için, sualtında kalmıĢ arkeolojik kalıntılardan destek 

alınmıĢtır. Bu kapsamda, çalıĢma alanında günümüz deniz seviyesinin altında 

bulunan antik mendirek ve rıhtım kalıntıları ile eski çağ kıyı yapılarının güncel 

konumları, Geç Holosen dönemi deniz seviyesi değiĢimi ve tektonizma ile 

iliĢkilendirilmiĢtir. Bu kalıntıların günümüzde sualtında kalmalarının sebepleri, 

küresel östatik deniz seviyesi yükselimi ile birlikte tektonik çökme hareketinin 

beraber etkileridir. 

 

ÇalıĢma alanında tespiti yapılan tüm sualtı arkeolojik kalıntılarının üst yüzeyleri 

güncel deniz seviyesinin ortalama 2 metre altında bulunmaktadır. Bu kalıntıların üst 

limitlerinin, inĢa edildikleri dönemde (Hellenistik Dönem, günümüzden yaklaĢık 

2400 yıl önce) su seviyesinin en azından 0,5 m üzerinde olmaları gerektiği fikrinden 

hareketle, göreceli deniz seviyesi değiĢiminin son 2400 yılda ortalama 2,5 m olduğu 

söylenebilir.  

 

Östatik deniz seviyesinin, Ege ve Akdeniz kıyılarında tektonik olarak durağan 

bölgelerde yapılan radyokarbon çalıĢmaları sonucu, bu dönemden beri en fazla 0,5 m 

yükseldiği göz önüne alındığında, son 2400 yılda tektonik çökme oranı yaklaĢık 1 

mm/yıl olarak hesaplanmıĢtır. Böylece, Hisarönü Körfezi ve çevresi için ilk defa bu 

çalıĢma ile literatüre giren ve çalıĢma alanında yapılması önerilen radyokarbon 

tarihlemesi ile güçlendirilecek ilk bilimsel sonuçlar olarak, arkeolojik kalıntıların 

sualtında kalmasında, bölgesel tektonizmanın etkisinin, östatik deniz seviyesi 

yükselimine göre daha büyük bir rol oynadığı söylenebilmektedir.  
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ġekil 5.5 Hisarönü Körfezi ve civarından alınan yüksek ayrımlı sismik kesitlerde 

gözlenen yapıların alan genelinde dağılımı.  
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