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Εισαγωγή 
 
 
 

 Στην παρούσα εργασία παρουσιάζεται µία βιβλιογραφική ανασκόπηση του 

σεισµού και του τσουνάµι που καταγράφηκε στις 9 Ιουλίου 1956 στα ανοιχτά της 

Αµοργού. 

 

 Στο Πρώτο Κεφάλαιο δίνονται κάποιες γενικές πληροφορίες για τα τσουνάµι 

και την δυναµική τους. Παρουσιάζονται οι χαρακτηριστικές τους παράµετροι και γί-

νεται µία µικρή εισαγωγή στην θεωρία τους. Στη συνέχεια περιγράφονται οι διάφοροι 

µηχανισµοί γένεσης τους και αναλύονται τα χαρακτηριστικά διαφοροποίησής τους 

ανάλογα µε αυτόν. Ακολουθεί ένα σύντοµο χρονικό για τις προσπάθειες που έχουν 

γίνει παγκοσµίως στην αντιµετώπιση των τσουνάµι και καταγράφονται οι στόχοι που 

έχουν θέσει οι επιστήµονες για την πρόβλεψη και αντιµετώπισή τους. Το κεφάλαιο 

κλείνει µε την ανάλυση των παλαιοτσουνάµι στον ελλαδικό χώρο και τις διαθέσιµες 

πηγές πληροφοριών για αυτά.  

 

 Στη συνέχεια, στο ∆εύτερο Κεφάλαιο αναλύεται η σεισµική δραστηριότητα 

του ελλαδικού χώρου, µε αναφορές στα ρήγµατα, στο σεισµοτεκτονικό µοντέλο και 

τις τσουναµογενείς ζώνες του. Τέλος, παρουσιάζονται τα σεισµολογικά δεδοµένα που 

καταγράφηκαν για τον σεισµό της 9ης Ιουλίου 1956 στο νότιο Αιγαίο.  

 

 Στο Τρίτο Κεφάλαιο γίνεται µία αναφορά στις πρώτες παρατηρήσεις και γεω-

λογικές καταγραφές που αφορούν το τσουνάµι που δηµιουργήθηκε την 9η Ιουλίου 

1956. Εξετάζεται η αστάθεια των θαλασσίων ιζηµάτων και το δυναµικό γεωλίσθησης 

στην λεκάνη της Αµοργού και παρατίθενται τα στοιχεία που επιβεβαιώνουν το σενά-

ριο αυτής.  

 

 Τέλος, στο Τέταρτο Κεφάλαιο παρουσιάζεται µία προσπάθεια µοντελοποίη-

σης του τσουνάµι της Αµοργού, µέσα από τον επαναπροσδιορισµό της σεισµικής πη-

γής, την συλλογή µαρτυριών από διάφορα νησιά του Αιγαίου για τις επιπτώσεις του 

τσουνάµι στις ακτές τους και την υδραυλική του προσοµοίωση κάτω από δύο διαφο-

ρετικά σενάρια για τον µηχανισµό δηµιουργίας του. 
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Κεφάλαιο 1:  
 

Τσουνάµι 
 
 
 
1.1 Εισαγωγή 
  
 Τα κύµατα βαρύτητας αποτελούν µία ακολουθία θαλάσσιων κυµάτων που δη-

µιουργούνται από οποιαδήποτε µεγάλη και ξαφνική διαταραχή της επιφάνειας της 

θάλασσας. Αν αυτή η διαταραχή γίνει κοντά στην ακτογραµµή, τότε τα κύµατα που 

θα δηµιουργηθούν µπορούν να πλήξουν τους οικισµούς που έχουν αναπτυχθεί κοντά 

στις ακτές µέσα σε λίγα µόλις λεπτά. Μία µεγαλύτερη όµως διαταραχή µπορεί να µε-

ταφέρει τις καταστροφικές της συνέπειες εκατοντάδες χιλιόµετρα µακριά, σε µακρι-

νούς παράκτιους οικισµούς που µπορεί να βρίσκονται ακόµα και σε άλλες ηπείρους.  

 

 Για τα κύµατα βαρύτητας έχει υιοθετηθεί επίσηµα από το 1963 ο όρος τσου-

νάµι, µία Ιαπωνική λέξη που αναπαρίσταται από δύο χαρακτήρες: το tsu 津 που ση-

µαίνει λιµάνι και το nami 波 που σηµαίνει κύµα. Από τα αρχαία χρόνια ήδη, όταν οι 

Ιάπωνες παρατηρούσαν µια ασυνήθιστη κυµατική δραστηριότητα σε κάποιο λιµάνι 

συνειδητοποιούσαν ανήσυχοι ότι κάποιο τσουνάµι (κύµα του λιµανιού) µπορεί να 

πλησιάζει. Για τα κύµατα βαρύτητας έχουν χρησιµοποιηθεί στο παρελθόν καταχρη-

στικά και οι όροι «παλιρροϊκά κύµατα» ή «σεισµικά θαλάσσια κύµατα». Ούτε ο πρώ-

τος όρος, ούτε και ο δεύτερος είναι σωστός, αφού τα τσουνάµι µπορεί να επηρεάζο-

νται από τις παλίρροιες και να µοιάζουν µε αυτές αλλά η δηµιουργία τους δεν σχετί-

ζεται σε καµία περίπτωση µε τα αίτια που προκαλούν τις παλίρροιες, δηλαδή τις βα-

ρυτικές αλληλεπιδράσεις µεταξύ των πλανητών, ούτε φυσικά ο µηχανισµός γένεσης 

τους περιορίζεται αποκλειστικά και µόνο στους σεισµούς, αφού όπως έχει αποδειχθεί 

οι υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις, η ηφαιστειακή δραστηριότητα και η πτώση µετεωρι-

τών µπορούν επίσης να προκαλέσουν τσουνάµι. Βέβαια, ούτε και ο όρος τσουνάµι 

ανταποκρίνεται πλήρως στα βαρυτικά κύµατα καθότι αυτά δεν πλήττουν µόνο τα λι-

µάνια αλλά κάθε είδος παράκτιας ζώνης, ωστόσο η χρήση του συγκεκριµένου όρου 

γίνεται για να αποδοθεί η σπουδαιότητα που έχουν οι επιπτώσεις των κυµάτων αυτών 
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στα ανθρώπινα έργα και υποδοµές, χωρίς φυσικά να µετριάζονται και οι τεράστιες 

οικολογικές καταστροφές που επιφέρουν. Το σίγουρο είναι ότι τα τσουνάµι βρίσκο-

νται πολύ υψηλά στην κλίµακα των φυσικών καταστροφών. Από το 1850 µόνο και 

µέχρι σήµερα, έχει υπολογιστεί ότι τα τσουνάµι ευθύνονται για την απώλεια τουλάχι-

στον 420.000 ανθρώπινων ζωών και την καταστροφή παράκτιων οικισµών και φυσι-

κού περιβάλλοντος, αξίας δισεκατοµµυρίων δολαρίων, σε ολόκληρο τον κόσµο [Ber-

nard et al., 2006]. 

 

 Ο κύριος µηχανισµός δηµιουργίας τους έγκειται στους υποθαλάσσιους σει-

σµούς µεγάλης έντασης (>7 Richter) και µικρού εστιακού βάθους (<30km κάτω από 

την επιφάνεια της γης), οι οποίοι σχετίζονται µε την µετακίνηση των ωκεάνιων και 

ηπειρωτικών τεκτονικών πλακών (Πίνακας Α1, Παράρτηµα Α). Οι σεισµοί αυτοί πα-

ρατηρούνται συνήθως στον Ειρηνικό ωκεανό, εκεί όπου οι πυκνές ωκεάνιες πλάκες 

«γλιστρούν» κάτω από τις ελαφρύτερες ηπειρωτικές πλάκες, στις λεγόµενες ζώνες 

υποβύθισης (subduction zones). Η θραύση των πλακών δηµιουργεί µία κατακόρυφη 

µετακίνηση του θαλάσσιου πυθµένα και της υπερκείµενης στήλης νερού, επιτρέπο-

ντας τελικά την µεταφορά σηµαντικής ενέργειας από την στερεά γη στον ωκεανό 

(Σχήµα 1) [Bernard et al., 2006].  
 

 
Σχήµα 1: Μηχανισµός δηµιουργίας τεκτονικών τσουνάµι. (Πηγή: http://el.wikipedia.ogr) 
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 Άλλες µεγάλης κλίµακας διαταραχές της επιφάνειας της θάλασσας, οι οποίες 

µπορούν να προκαλέσουν τσουνάµι, αποτελούν οι µεγάλες υποθαλάσσιες γεωλισθή-

σεις [Synolakis et al., 2002a], οι εκρήξεις ηφαιστείων [Simkin & Fiske, 1983] και η 

πτώση αστεροειδών [Bourgeois et al., 1988].  

 

 Στους βαθείς ωκεανούς, τα τσουνάµι που δηµιουργούνται χαρακτηρίζονται 

από τα µεγάλα µήκη κύµατος, της τάξεως των 100km, και τα σχετικά µικρά ύψη κύ-

µατος που δεν ξεπερνούν το 1m, γι’ αυτό και δύσκολα γίνονται αντιληπτά στα βαθιά 

νερά. Επιπλέον κάθε τσουνάµι χαρακτηρίζεται από την δική του διεύθυνση κύµατος, 

όπως αυτή προσδιορίζεται από την γεωµετρία της πηγής και της γειτονικής ακτο-

γραµµής. Το κοινό χαρακτηριστικό όλων των τσουνάµι είναι ότι ταξιδεύουν µε µία 

ταχύτητα ανάλογη της τετραγωνικής ρίζας του βάθους του νερού. Έτσι, στους ανοι-

χτούς ωκεανούς, τα κύµατα αυτά µπορεί να διαδίδονται µε την ταχύτητα ενός jet αε-

ροπλάνου (~900-1000km/h) και µόνο όταν πλησιάζουν την ακτογραµµή, η ταχύτητά 

τους µειώνεται σε αυτήν που έχει ένα αυτοκίνητο. Με την εφαρµογή απλών µαθηµα-

τικών κανόνων οι επιστήµονες µπορούν να προβλέπουν την ώρα άφιξης ενός κύµατος 

τσουνάµι, απλά γνωρίζοντας το σηµείο εκκίνησης και την διακύµανση (κλιµάκωση) 

του ύψους της στήλης του νερού, καθώς αυτό διαδίδεται σε µία συγκεκριµένη παρά-

κτια περιοχή [Bernard et al., 2006].  

 

 Καθώς τα τσουνάµι πλησιάζουν την ακτογραµµή, η ενέργειά τους συγκε-

ντρώνεται προοδευτικά σε έναν µικρότερο όγκο νερού. Για να διατηρηθεί η ενέργεια, 

τα κύµατα αποκτούν δραµατικά µεγάλο ύψος. Έτσι, το προκύπτουν ενισχυµένο τσου-

νάµι πληµµυρίζει την ακτογραµµή µε ταχύτητες ροής της τάξης των 36km/h (10m/s), 

καταστρέφοντας οτιδήποτε βρίσκεται στο διάβα του [Titov & Synolakis, 1997]. Το 

τσουνάµι της Σουµάτρας στις 26/12/2004 δεν ήταν µόνο το µεγαλύτερο αλλά και το 

πλέον βιντεοσκοπηµένο στη σύγχρονη ιστορία. Τα βίντεο, µέσω των τηλεοπτικών 

δικτύων, έδειξαν ζωντανά σε ολόκληρο τον κόσµο την δύναµη των τσουνάµι (Σχήµα 

2) και τις επιπτώσεις των επαναλαµβανόµενων χτυπηµάτων τους στην ακτογραµµή.  

 

 Το πρώτο κύµα καταστρέφει τις περισσότερες κατασκευές, εκτός από αυτές 

που φέρουν σιδηροπαγές σκυρόδεµα, και τα συντρίµµια αυτών των κατασκευών µαζί 

µε αυτοκίνητα και άλλα άθικτα αντικείµενα εξωθούνται στην ενδοχώρα µε τα επόµε-

να κύµατα. Κάθε κύµα δηµιουργεί περισσότερα συντρίµµια για το επόµενο κύµα, που 
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µε τη σειρά του θα χρησιµοποιήσει για µεγαλύτερη καταστροφή. Τα µεγάλα τσουνά-

µι συντίθενται από µία ακολουθία 6-12 µεγάλων κυµάτων, τα οποία επαναλαµβανό-

µενα «χτυπούν» την ακτογραµµή σε χρονικά διαστήµατα 30-90 λεπτών. Για παρά-

δειγµα, στο τσουνάµι της Σουµάτρας, παρατηρήθηκαν 8 κύµατα που χτυπούσαν την 

ακτογραµµή κάθε 90 λεπτά επί περίπου 12 ώρες [Titov et al., 2005a].  

 

  
Σχήµα 2: Εικόνες καταστροφής στην Σρι Λάνκα και την Ινδία από το τσουνάµι του 2004. (Πηγή: διαδίκτυο) 

 
 Είναι αλήθεια ότι οι γνώσεις µας για τα τσουνάµι στις ακτές περιορίζονται 

στις παρατηρήσεις της ολοκληρωτικής καταστροφής που καταφέρνουν στις ακτο-

γραµµές και στις καταγραφές των παλιρροιογράφων µέσα στα λιµάνια (Πίνακας Α2, 

Παράρτηµα Α). Αυτές οι παρατηρήσεις δίνουν µόνο µία περιορισµένη άποψη για την 

δυναµική των τσουνάµι. Έχουν αναπτυχθεί ωστόσο αριθµητικά µοντέλα που προσο-

µοιάζουν το δυναµικό πληµµύρας των τσουνάµι και χρησιµοποιούνται σήµερα στον 

σχεδιασµό διεργασιών εκκένωσης των απειλούµενων παράκτιων οικισµών [González 

et al., 2005b]. Την περασµένη µόλις δεκαετία, καταφέραµε να µετρήσουµε τα τσου-

νάµι στους βαθείς ωκεανούς, κάτι που µας δίνει ένα σηµαντικό εργαλείο παρατήρη-

σης στην πρόβλεψη των επιπτώσεών τους. Ωστόσο, το σύνθετο πρόβληµα της πηγής 

δηµιουργίας τους και της δυνατότητας να προκαλούν εκτεταµένες πληµµύρες παρα-

µένει ακαθόριστο, µέχρι να αναπτυχθούν πρόσθετα εργαλεία στην παρατήρηση, µο-

ντελοποίηση και κατανόηση αυτών των διεργασιών [Bernard et al., 2006].  

 

1.2 Χαρακτηριστικές παράµετροι 
  
 Για την περιγραφή των τσουνάµι χρησιµοποιείται η ίδια ορολογία που εφαρ-

µόζεται και στην περίπτωση των συνήθων ανεµογενών κυµάτων. Συνεπώς κάθε 

τσουνάµι περιγράφεται από το µήκος κύµατος (wavelength), δηλαδή την οριζόντια 

απόσταση ανάµεσα σε δύο διαδοχικές κορυφές του κύµατος, το ύψος κύµατος (deep-
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water or open-ocean wave height), δηλαδή την κάθετη απόσταση µεταξύ υψηλότερου 

και χαµηλότερου σηµείου του κύµατος και την περίοδο του κύµατος (wave period), 

δηλαδή το χρονικό διάστηµα που απαιτείται για το πέρασµα δύο διαδοχικών κορυ-

φών από το ίδιο σηµείο [Bryant, 2008].  

 

 Όπως κάθε κύµα, έτσι και τα τσουνάµι στην ανοιχτή θάλασσα µπορούν να 

περιγραφούν σαν µία ηµιτονοειδής ταλάντωση (sinusoidal wave), όπου τα σωµατίδια 

του νερού εκτελούν µία κλειστή κυκλική κίνηση (Σχήµα 3). Καθώς διέρχεται το κύ-

µα, δεν παρατηρείται µεταφορά µάζας του νερού. Παράλληλα, οι τροχιές που δια-

γράφουν τα σωµατίδια του νερού µικραίνουν όσο µεγαλώνει το βάθος του νερού, µε 

αποτέλεσµα µετά από κάποιο συγκεκριµένο βάθος το νερό να παραµένει ουσιαστικά 

ανεπηρέαστο. Το βάθος αυτό ονοµάζεται βάση του κύµατος (wave base) και ισούται 

µε το µισό του µήκους κύµατος [Βούλγαρης και Μπατζάκης, 2006].  

 

 
Σχήµα 3: Χαρακτηριστικά ταλάντωσης των θαλάσσιων κυµάτων. (Πηγή: Βούλγαρης και Μπατζάκης, 2006) 

 
 Καθώς το κύµα διέρχεται από την υφαλοκρηπίδα, οι κορυφές του αρχίζουν να 

οξύνονται και τα κοιλίες του να απλώνουν, τα σωµατίδια του νερού παύουν να εκτε-

λούν κλειστές κυκλικές τροχιές και η µάζα του νερού µεταφέρεται πλέον διαµέσου 

της στήλης την οποία διέρχεται το κύµα. Το στάδιο αυτό περιγράφεται από την θεω-

ρία του Stokes, όπου η κίνηση του νερού σε δύο διαστάσεις αποτελεί το άθροισµα 

δύο ηµιτονοειδών συνιστωσών (Stokes wave). Καθώς πλησιάζουν την ακτή, τα κύµα-

τα που προηγούνται της ακολουθίας µειώνουν σηµαντικά την ταχύτητά τους λόγω 

του µικρότερου βάθους της στήλης νερού, µε αποτέλεσµα τα κύµατα που ακολου-

θούν και έχουν µεγαλύτερη ταχύτητα να συγκρούονται πάνω στα πρώτα και να σχη-

µατίζουν ένα µεµονωµένο κύµα (solitary wave) που αποτελείται από µία µόνο κορυ-

φή και δεν έχει κοιλία. Πλέον δεν υφίσταται ταλάντωση και όλη η κυµατοµορφή βρί-
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σκεται πάνω από τη µέση στάθµη της θάλασσας. Λίγο δε πριν συµβεί η θραύση του 

κύµατος, αυτό σχηµατοποιείται σαν ένα κεφαλαίο Ν που ορθώνει ένα µεγάλο υδάτινο 

τοίχος, ικανό να συµπαρασύρει τα πάντα στο πέρασµά του (N-waves). Τα κύµατα τύ-

που Ν µπορεί να είναι απλά ή διπλά, όπως απεικονίζονται και στο Σχήµα 4 που ακο-

λουθεί [Bryant, 2008].  

 

 
Σχήµα 4: Οι κυµατοµορφές των τσουνάµι κατά τα διάφορα στάδια της διάδοσής τους από την ανοιχτή θάλασσα 

στην υφαλοκρηπίδα και την ακτή. (Πηγή: Bryant, 2008) 
 

 Κλείνοντας την ενότητα αυτή, είναι χρήσιµη η αναφορά και σε µία σειρά πα-

ραµέτρων που χρησιµοποιούνται επίσης για την λεπτοµερή περιγραφή των τσουνάµι 

και απεικονίζονται στο ακόλουθο Σχήµα 5 [UNESCO/IOC, 2006].  

 

 
Σχήµα 5: Χαρακτηριστικές παράµετροι για την περιγραφή των τσουνάµι. (Πηγή: UNESCO/IOC, 2006) 
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 Πιο αναλυτικά: 
 
Οριζόντια πληµµύρα (horizontal inundation) είναι η οριζόντια απόσταση που διανύει 

το κύµα στο ίδιο επίπεδο µε την µέση στάθµη της θάλασσας. Η οριζόντια πληµµύρα 

εξαρτάται σε σηµαντικό βαθµό από την κλίση της ακτής β καθώς επίσης και από την 

ποιότητα και την πυκνότητα δόµησης των παράκτιων κατασκευών. 
 
Πληµµύρα (inundation) είναι η απόσταση την οποία κατακλύζει ένα τσουνάµι καθώς 

ταξιδεύει στην ξηρά. Οµοίως η πληµµύρα εξαρτάται από τους ίδιους παράγοντες µε 

την οριζόντια πληµµύρα καθώς και από την διαπερατότητα του εδάφους.  
 
Βάθος ροής (flow depth) είναι το κάθε κάθετο ύψος του κύµατος (επί ξηράς) µεταξύ 

της ακτογραµµής και της γραµµής πληµµύρας.  
 
Αναρρίχηση κύµατος (run up) είναι το µέγιστο κάθετο ύψος που αποκτά το κύµα πά-

νω από τη µέση στάθµη της θάλασσας. Η αναρρίχηση του κύµατος εξαρτάται επίσης 

από την κλίση της ακτής β και από το επίπεδο της µέσης στάθµης της θάλασσας (da-

tum).  
 
Χρόνος άφιξης (arrival time) είναι ο χρόνος άφιξης του πρώτου µεγάλου κύµατος 

τσουνάµι. 
 
Χρόνος ανακούφισης (initial rise) είναι ο χρόνος άφιξης του πρώτου µικρού κύµατος 

τσουνάµι. 
 
Καθοδηγητικό κύµα (leading wave) είναι το πρώτο κύµα που φτάνει στην ακτή. Σε 

µερικές περιπτώσεις, το πρώτο κύµα µπορεί να παρουσιαστεί σαν κύµα απόσυρσης 

της θάλασσας ή µείωση της στάθµης της θάλασσας (depression wave) και σε άλλες 

περιπτώσεις σαν κύµα ανύψωσης της στάθµης της θάλασσας (elevation wave). 
 
Κυµαταριθµός (wave number) είναι ο συνολικός αριθµός των κυµάτων που χτυπούν 

την ακτή µετά τον σεισµό.  

 

1.3 Λίγη θεωρία  
 
 Η µορφή της ηµιτονοειδούς συνάρτησης που χαρακτηρίζει ένα τσουνάµι ε-

ξαρτάται από το αν το κύµα διαδίδεται σε ρηχά ή βαθιά νερά. Τα ρηχά νερά (shallow 

water) αρχίζουν όταν το βάθος της στήλης του νερού είναι µικρότερο από το µισό του 
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µήκους κύµατος. ∆εδοµένου ότι τα µεγαλύτερα βάθη των ωκεανών δεν ξεπερνούν τα 

5km και τα αντίστοιχα µήκη κύµατος των τσουνάµι κυµαίνονται από 10-500km, θε-

ωρείται ότι τα τελευταία συµπεριφέρονται σαν κύµατα ρηχών νερών [Bryant, 2008]. 

Σε αυτήν την περίπτωση οι ηµιτονοειδείς συναρτήσεις που περιγράφουν την ταχύτη-

τα και το µήκος κύµατος των τσουνάµι απλοποιούνται στις εξής εξισώσεις: 

   
  dgC ⋅=       (1),  
 
όπου C η ταχύτητα του κύµατος σε m/s, g η επιτάχυνση της βαρύτητας και d το βά-

θος της στήλης του νερού σε m, και 

 
        (2),  TCL ⋅=
 
όπου L το µήκος κύµατος και Τ η περίοδος του κύµατος.  

 

 ∆εδοµένου ότι η ταχύτητα του κύµατος εξαρτάται από το µήκος του κύµατος 

του τσουνάµι, όταν αυτό εισχωρεί στην υφαλοκρηπίδα και το βάθος της στήλης του 

νερού κυµαίνεται από ½ L µέχρι 1/25 L, τότε είναι αναγκαία η χρήση µιας πιο ακρι-

βούς εξίσωσης [UNESCO/IOC, 2006]: 

 
  ( )[( ]))/2(tan2/ LddLgC ππ=    (3). 
 

 Η γραµµική θεωρία όµως, µπορεί να εφαρµοστεί σαν µία πρώτη προσέγγιση 

και για τον υπολογισµό του ύψους του κύµατος, µέσω της ακόλουθης εξίσωσης: 

 
  0HKKKH spsr ⋅⋅⋅=      (4),  
 
όπου Η0 το αρχικό ύψος του κύµατος στο σηµείο της πηγής. Οι συντελεστές διάθλα-

σης Κr (refraction coefficient), ρήχωσης Κs (shoaling coefficient) και γεωµετρικής δι-

ασποράς σε σφαιρική επιφάνεια Κsp (geometrical spreading on a sphere) –ο τελευ-

ταίος εισέρχεται µόνο στην περίπτωση των µεγατσουνάµι που διασχίζουν ολόκλη-

ρους ωκεανούς– υπολογίζονται από συγκεκριµένες εξισώσεις [Bryant, 2008]. Το ση-

µαντικό είναι ότι υπάρχουν διάφοροι ορισµοί για το ύψος του κύµατος των τσουνάµι, 

αφού είναι διαφορετικό στο σηµείο της πηγής, πάνω από την µέση στάθµη της θά-

λασσας, στην υφαλοκρηπίδα ή στην αναρρίχησή του στην ενδοχώρα, όπως φαίνεται 

και στο Σχήµα 6 που ακολουθεί.  
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 Εξ’ ορισµού τα τσουνάµι, σαν κύµατα ρηχών νερών, «διαισθάνονται» τις αλ-

λαγές του βυθού και επηρεάζονται άµεσα από αυτές. Αυτό έχει σαν αποτέλεσµα, ό-

ταν ένα τσουνάµι διέρχεται από διάφορα βυθίσµατα ή τάφρους του θαλάσσιου πυθ-

µένα, να διασπείρει την ενέργειά του σε µία µεγαλύτερη επιφάνεια και να χάνει ένα 

σηµαντικό µέρος της. Το φαινόµενο αυτό ορίζεται σαν απόκλιση (defocusing) και 

είναι η αιτία που πολλές περιοχές του Ειρηνικού ωκεανού προστατεύονται από τα 

µεγάλα τσουνάµι που δηµιουργούνται σε αυτόν, λόγω ακριβώς της ύπαρξης της µε-

σοωκεάνιας τάφρου. Αντίθετα, «εµπόδια» που βρίσκονται στην επιφάνεια της θά-

λασσας, όπως νησιωτικά συµπλέγµατα ή ωκεάνιες ράχες µπορούν να διαθλάσουν ένα 

τσουνάµι, να αλλάξουν την πορεία του και η ενέργειά του να κατευθυνθεί σε µία συ-

γκεκριµένη ακτογραµµή. Το φαινόµενο αυτό ονοµάζεται σύγκλιση (focusing) και εί-

ναι η αιτία δηµιουργίας των λεγόµενων τηλεσεισµικών τσουνάµι (teleseismic) που 

πλήττουν ακτές που βρίσκονται πολύ-πολύ µακριά από την εστία δηµιουργίας τους 

[Bryant, 2008].  

 
Σχήµα 6: ∆ιάφορες εκφράσεις για το ύψος των τσουνάµι. (Πηγή: Bryant, 2008)  

 

 Μία άλλη παράµετρος που επίσης επηρεάζει τη συνολική ενέργεια ενός κύµα-

τος τσουνάµι είναι και η τριβή µε τον πυθµένα της θάλασσας. Η τριβή υπολογίζεται 

από τον συντελεστή De Chezy (Cf) και τον συντελεστή τραχύτητας του Manning (n) 

και εξαρτάται από την κλίση και το µήκος της υφαλοκρηπίδας. Συνεπώς, στις πιο «ή-

πιες» υφαλοκρηπίδες, η τριβή είναι σηµαντικά µεγαλύτερη και µπορεί να επιφέρει 

εξασθένηση µέχρι και 20% στο ύψος του κύµατος του τσουνάµι. Αντίθετα, στις πιο 

απότοµες υφαλοκρηπίδες η µείωση του ύψους του τσουνάµι λόγω τριβής δεν ξεπερνά 

το 3%, µε αποτέλεσµα αυτό να φτάνει στην ακτή σχεδόν άθικτο, µε όλη την ενέργειά 

του [Βούλγαρης και Μπατζάκης, 2006].  
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 Η ενέργεια των κυµάτων εξαρτάται και από τον λεγόµενο συντελεστή θραύ-

σης, οι µεγάλες τιµές του οποίου σηµαίνουν ότι το κύµα θραύεται πριν φτάσει στην 

ακτογραµµή και εξασθενεί τελείως (όπως στην περίπτωση των συνήθων ανεµογενών 

κυµάτων), ενώ οι µικρές τιµές δείχνουν ότι η ενέργεια του κύµατος ανακλάται στην 

ακτογραµµή και «παγιδεύεται» κατά µήκος της ακτής. Τα τσουνάµι συνηθίζουν να 

ανακλώνται στην υφαλοκρηπίδα και να δηµιουργούν στάσιµα κύµατα (standing 

waves), δηλαδή κύµατα που ταλαντώνονται κατακόρυφα, µε λίγο µικρότερο πλάτος 

από τα αρχικά τσουνάµι και που αργούν πολύ για να εξασθενήσουν τελείως [Βούλ-

γαρης και Μπατζάκης, 2006].  

 

 Κλείνοντας την ενότητα αυτή, αναφέρεται και το φαινόµενο του συντονισµού 

(resonance), σύµφωνα µε το οποίο η συχνότητα ταλάντωσης των τσουνάµι που ει-

σέρχονται σε λιµάνια ή γενικότερα κλειστές/ανοιχτές λεκάνες ταυτίζεται µε την ιδιο-

συχνότητα της λεκάνης, µε αποτέλεσµα τα κύµατα να ταλαντεύονται µπρος-πίσω για 

περισσότερο από 24 ώρες προκαλώντας την υπερχείλιση της λεκάνης. Η περιοδική 

ταλάντωση κύµατος λεκάνης είναι γνωστή µε τον όρο seiche και µπορεί να υπολογι-

στεί βάσει συγκεκριµένων τύπων. Το χαρακτηριστικό είναι ότι οι καταστροφές που 

µπορεί να προκληθούν σε µία τέτοια λεκάνη δεν οφείλονται µόνο στο καθαυτό τσου-

νάµι αλλά και στο seiche που θα δηµιουργηθεί [Bryant, 2008].  

 

1.4 Μηχανισµοί γένεσης 
  
 Οι υποθαλάσσιοι σεισµοί (underwater earthquakes) αποτελούν τη συνηθέστε-

ρη αιτία για την δηµιουργία τσουνάµι, γι’ αυτό και τα τελευταία συχνά αναφέρονται 

σαν σεισµικά θαλάσσια κύµατα που δηµιουργούνται από την ξαφνική µετατόπιση 

τµηµάτων του στερεού φλοιού της γης. Οι περισσότεροι σεισµοί καταγράφονται όπου 

παρατηρείται ενεργή κίνηση των τεκτονικών πλακών, ιδιαίτερα στις περιοχές που συ-

γκρούονται οι ηπειρωτικές/νησιωτικές µε τις ωκεάνιες πλάκες [Dawson et al., 2004]. 

Οι µεγάλοι υποθαλάσσιοι σεισµοί µπορούν επιπλέον να «ενεργοποιήσουν» την αστά-

θεια κάποιων πρανών προκαλώντας υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις. Σε αυτές τις περι-

πτώσεις το προκύπτουν τσουνάµι οφείλεται και στις δύο διεργασίες ενεργοποίησης, 

στον σεισµό και στην υποθαλάσσια γεωλίσθηση. Μερικά από τα πιο καταστροφικά 

τσουνάµι στην Μεσόγειο που σχετίζονται µε πρόσφατους υποθαλάσσιους σεισµούς 

ήταν αυτό της Λισαβόνας το 1755 [Moreira, 1985, Martinez-Solares et al., 1979, 
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Campos, 1991], της Σικελίας το 1693 [Tinti & Maramai, 1996] και της Καλαβρίας το 

1783 [Tinti & Maramai, 1996]. 

 

 Οι υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις (underwater sediment slides) µπορούν επίσης 

να προκαλέσουν τσουνάµι, µικρότερης όµως ενέργειας από αυτά που δηµιουργούν οι 

υποθαλάσσιοι σεισµοί [Locat & Lee, 2000, Bardet et al., 2003] . Η σταδιακή αύξηση 

του βάρους των υπερκείµενων πετρωµάτων, η ηφαιστειακή δραστηριότητα, οι σει-

σµοί ή ακόµα και η απλή απελευθέρωση µεθανίου από τα ιζήµατα του ωκεάνιου 

φλοιού µπορούν να οδηγήσουν στην αστοχία των πετρωµάτων και σε γεωλισθήσεις 

που θα προκαλέσουν τσουνάµι [Dawson et al., 2004]. Μία από τις πιο γνωστές περι-

πτώσεις υποθαλάσσιων γεωλισθήσεων αφορά την Storrega, πριν περίπου 8000 χρόνι-

α, στην περιοχή του Βόρειου Ατλαντικού ωκεανού. Εκτιµάται ότι το τσουνάµι που 

δηµιουργήθηκε τότε είχε αναρρίχηση 20-35m στην ακτογραµµή της Νορβηγίας και 

στα νησιά Shetland και πάνω από 6m στην ακτογραµµή της Μεγάλης Βρετανίας 

[Dawson et al., 1988, Bondevik et al., 1997b, 2003, Harbitz, 1992]. Πρόσφατα οι ε-

πιστήµονες αναγνώρισαν µια τεράστια υποθαλάσσια γεωλίσθηση στην δυτική Μεσό-

γειο, η οποία µάλλον συνέβη στην διάρκεια των τελευταίων παγετώνων του Βόρειου 

Ηµισφαιρίου, πριν 20.000-30.000 χρόνια, τότε που η στάθµη της θάλασσας στην Με-

σόγειο ήταν 100m πιο κάτω από την σηµερινή και εποµένως οποιεσδήποτε γεωλογι-

κές καταγραφές του τσουνάµι που θα προκλήθηκε τότε πιθανόν να καλύπτονται από 

την θάλασσα [Nisbet and Piper, 1998, Rothwell et al., 1998]. 

 

 Τα τσουνάµι µπορούν να προκληθούν και από την ηφαιστειακή δραστηριότη-

τα, είτε λόγω της πτώσης/ολίσθησης βραχοµάζας και της κατάρρευσης θραυσµάτων 

από τα πρανή των ηφαιστείων µέσα στην θάλασσα (volcanic flank collapse), είτε λό-

γω της έκρηξης των ηφαιστείων και της εκτόξευσης ηφαιστειακού υλικού κατά την 

ενεργοποίησή τους (volcanic crater collapse) [Dawson et al., 2004]. Σχετικά µε την 

πρώτη περίπτωση, ο κίνδυνος των τσουνάµι αφορά ηφαιστειογενή νησιά µε απόκρη-

µνες πλαγιές που είναι ασταθείς και µπορούν εύκολα να καταρρεύσουν, όπως είναι τα 

Κανάρια νησιά [Masson, 1996, Day et al., 1999a] και τα νησιά του Πράσινου Ακρω-

τηρίου [Day et al., 1999b] στον Ατλαντικό ωκεανό. Όσον αφορά τη δεύτερη περί-

πτωση, τα προκαλούµενα τσουνάµι σχετίζονται µε ενεργά ηφαίστεια που βρίσκονται 

πάνω στα όρια των τεκτονικών πλακών ή στις µεσο-ωκεάνιες ράχες και ανά πάσα 

στιγµή µπορούν να εκραγούν, όπως έγινε µε το ηφαίστειο της Θήρας το 1628 π.Χ. 
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[McCoy & Heiken, 2000] και µε το ηφαίστειο Krakatoa στην Ινδονησία το 1883 

[Yokoyama, 1987, Bernard et al., 2006].  

 

 Μία εξαιρετικά σπάνια περίπτωση που µπορεί όµως να προκαλέσει µέγα-

τσουνάµι  είναι και η πρόσκρουση αστεροειδούς στην επιφάνεια της θάλασσας (as-

teroid impact) [Dawson et al., 2004, Crawford & Mader, 1998, Hills & Goda, 1998, 

2001]. Το 1998, οι επιστήµονες ανακάλυψαν τις αποδείξεις ενός αστεροειδούς διαµέ-

τρου 10km που προσέκρουσε στον Κόλπο του Μεξικού πριν από περίπου 65 εκατοµ-

µύρια χρόνια και φέρεται να προκάλεσε ένα µέγα-τσουνάµι που σάρωσε πολλά τµή-

µατα της Νότιας Αµερικής και άλλαξε πλήρως την εικόνα του τότε κόσµου [Bernard et 

al., 2006]. Τα κύµατα που δηµιουργούνται εξαρτώνται άµεσα από την διάµετρο του 

αστεροειδούς και µπορούν να επιφέρουν ανυπολόγιστες ζηµιές, ωστόσο έχει εκτιµη-

θεί ότι η πιθανότητα δηµιουργίας τσουνάµι στον Ειρηνικό ωκεανό από πρόσκρουση 

αστεροειδούς διαµέτρου 2km είναι µία στo 1.000.000 χρόνια, δηλαδή πάρα πολύ 

σπάνια [Paine, 1999].  

 

1.5 Χαρακτηριστικά διαφοροποίησης ανάλογα µε τη πηγή 

δηµιουργίας 
 
 1.5.1 Σεισµική πηγή 

 Η δηµιουργία ενός τσουνάµι από µία σεισµική πηγή που παραµορφώνει τον 

θαλάσσιο πυθµένα απεικονίζεται στο µοντέλο του Σχήµατος 7 που ακολουθεί. Στην 

απλή του µορφή, ένα τµήµα του θαλάσσιου πυθµένα µε εµβαδό S ανυψώνεται απότο-

µα κατακόρυφα για απόσταση δh. Αν η παραµόρφωση αυτή είναι ακαριαία, τότε θα 

σχηµατιστεί ένα αντίστοιχο µικρό «ύψωµα» στη επιφάνεια της θάλασσας (Σχήµα 7a). 

Η αύξηση της δυναµικής ενέργειας του νερού υπολογίζεται άµεσα εκτοπίζοντας τον 

όγκο του νερού S·δh από τον πυθµένα της θάλασσας στην επιφάνειά της: 

 
  HhSgW w δρ=∆ 1      (5), 
 
όπου ρw η πυκνότητα του νερού, Η το βάθος της στήλης του νερού και g η επιτάχυν-

ση της βαρύτητας. Η εξίσωση αυτή αναπαριστά επίσης το έργο των δυνάµεων πίεσης 

HgS wρ που ανυψώνουν τον θαλάσσιο πυθµένα για απόσταση δh.  
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 ∆εδοµένου ότι το νερό δεν είναι ιξώδες υγρό, το µικρό «ύψωµα» που σχηµα-

τίζεται στην επιφάνειά του είναι ασταθές και πολύ γρήγορα εξαφανίζεται, χωρίς να 

αλλάζει όµως το επίπεδο σταθερής κατάστασης της επιφάνειας της θάλασσας αφού η 

συνολική επιφάνεια του πυθµένα είναι πολύ µεγαλύτερη σε σχέση µε την επιφάνεια S 

που θα ανυψωθεί (Σχήµα 7c). Το κέντρο της µάζας του εκτοπιζόµενου νερού, που  

βρίσκεται αρχικά σε ύψος δh/2 πάνω από την επιφάνεια της θάλασσας (µαύρη κουκ-

κίδα στο Σχήµα 7b), θα µεταφερθεί στην επιφάνεια της θάλασσας σε ύψος Η, οπότε η 

συνολική αλλαγή στην δυναµική ενέργεια του νερού θα είναι µόλις: 

 
  )2/(2 hHhSgW w δδρ −=∆     (6). 
 
 Η διαφορά ανάµεσα στις δύο ενέργειες (5) και (6) αποτελεί και την διαθέσιµη 

ενέργεια για την βαρυτική ταλάντωση του κύµατος τσουνάµι που θα δηµιουργηθεί: 

 

  2
21 )(

2
1 hSgWWE wT δρ=∆−∆=    (7). 

 

 
Σχήµα 7: ∆ηµιουργία τσουνάµι λόγω σεισµικής παραµόρφωσης του πυθµένα. (Πηγή: Okal & Synolakis, 2003)  
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 Το απλοποιηµένο αυτό µοντέλο που περιγράφηκε προηγουµένως µπορεί να 

εφαρµοστεί σε κάθε περίπτωση σεισµού, αφού η χρονική διάρκεια της παραµόρφω-

σης του θαλάσσιου πυθµένα είναι πολύ µικρότερη συγκριτικά µε τον χρόνο που 

χρειάζεται ένα κύµα τσουνάµι για να δηµιουργηθεί και να «σβήσει» [Okal & 

Synolakis, 2003]. Ο πρώτος χρόνος δίνεται από τον λόγο του µήκους L της σεισµικής 

πηγής προς την ταχύτητα διάρρηξής της v και ο δεύτερος χρόνος δίνεται από τον λόγο 

του µήκους L προς την ταχύτητα εξέλιξης c του κύµατος τσουνάµι. 

 

 Όταν η παραµόρφωση του πυθµένα είναι ακαριαία, δηλαδή v>>c, δεν µπορεί 

να επιτευχθεί υδραυλική ισορροπία σε κάθε χρονική στιγµή της ανύψωσης του θα-

λάσσιου πυθµένα, η παραµόρφωση είναι µη αντιστρεπτή, παράγεται περισσότερο έρ-

γο από την τελική αύξηση της δυναµικής ενέργειας του νερού στην νέα σταθερή κα-

τάσταση και εποµένως η διαφορά που προκύπτει από τις δύο ενέργειες διοχετεύεται 

στην δηµιουργία ενός ισχυρού κύµατος τσουνάµι. Αν όµως, η παραµόρφωση του 

πυθµένα γίνει µε πολύ αργούς ρυθµούς, δηλαδή v<<c, τότε σε κάθε χρονική στιγµή 

του φαινοµένου επιτυγχάνεται υδραυλική ισορροπία, κάτι που σηµαίνει ότι το µικρό 

«ύψωµα» στην επιφάνεια της θάλασσας θα εξαφανίζεται γρηγορότερα από ότι θα δη-

µιουργείται και σαν αποτέλεσµα, οι δυνάµεις πίεσης που θα ασκούνται στο πυθµένα 

θα «προσαρµόζονται» συνεχώς σε νέο ύψος στήλης νερού και η όλη διαδικασία θα 

είναι θερµοδυναµική αντιστρεπτή. Το έργο δε που θα παράγεται κατά την παραµόρ-

φωση του θαλάσσιου πυθµένα θα είναι ακριβώς ίσο µε την διαφορά των δυναµικών 

ενεργειών του νερού και δεν θα υπάρχει πλεόνασµα για την δηµιουργία κύµατος 

τσουνάµι [Okal & Synolakis, 2003].  

 

 Πρακτικά, όσον αφορά τις σεισµικές πηγές, η ταχύτητα διάρρηξης v είναι της 

τάξεως των 3km/s, όταν η ταχύτητα των τσουνάµι Hgc = είναι τυπικά µικρότερη 

των 250m/s ακόµα και για τις περιπτώσεις των βαθύτερων ωκεάνιων λεκανών. Συνε-

πώς, αυτό που ισχύει πάντα είναι η πρώτη περίπτωση της µη αναστρέψιµης παρα-

µόρφωσης και της ασταθούς υδραυλικής ισορροπίας που δίνουν το κατάλληλο πλεό-

νασµα ενέργειας για να δηµιουργηθεί ένα κύµα τσουνάµι, όπως απεικονίζεται στο 

Σχήµα 7.  

 

 15



 Οι πρόσφατες µελέτες στο σχετικό αντικείµενο έχουν καταφέρει να αποδώ-

σουν την ενέργεια των τσουνάµι ET σαν συνάρτηση της σεισµικής ροπής Mo: 

 
  3417107 oT ME −×=      (8),  
 
µε την ενέργεια να µετράται σε µονάδες ergs και την σεισµική ροπή σε µονάδες dyn-

cm. Η τελευταία εξίσωση επιτρέπει τον υπολογισµό της τάξης µεγέθους της ενέργειας 

των κυµάτων τσουνάµι που δηµιουργούν οι µεγάλοι σεισµοί [Okal, 2003].  

 

 Αναφέρεται ότι η σεισµική ροπή Mo δίνεται από τον ακόλουθο τύπο: 

 
        (9),  ADM o µ=
 
όπου ο συντελεστής ακαµψίας των πετρωµάτων, D η µέση 

σεισµική ολίσθηση του ρήγµατος και Α το συνολικό εµβαδόν της ρηξιγενούς επιφά-

νειας, όπως υπολογίζεται και από την συνεισφορά των µετασεισµών. Όσο ισχυρότε-

ρος είναι ένας σεισµός, δηλαδή όσο µεγαλύτερη είναι η σεισµική ροπή του, τόσο µε-

γαλύτερες είναι και οι παράµετροι D και A και εποµένως η περιοχή η οποία παρα-

µορφώνεται. Άλλα σηµαντικά χαρακτηριστικά για τον προσδιορισµό της εδαφικής 

παραµόρφωσης αποτελούν η διεύθυνση φ της ρηξιγενούς επιφάνειας, η γωνία κλίσης 

δ και η γωνία ολίσθησης λ. Όλα τα παραπάνω δεδοµένα χρησιµοποιούνται για την 

λεγόµενη «επίλυση» ή µοντελοποίηση του σεισµού (fault plane solution ή CMT), µία 

διαδικασία απαραίτητη και την ακόλουθη µοντελοποίηση του τσουνάµι που µπορεί 

να προκύψει [Γάσπαρη, 2005].   

211 /107~5 cmdyn×=µ

 

 1.5.2 Γεωλίσθηση ιζηµάτων 

 Η δηµιουργία ενός τσουνάµι από µία υποθαλάσσια γεωλίσθηση ιζηµάτων α-

πεικονίζεται στο Σχήµα 8 που ακολουθεί. Η βασική ιδέα θέλει την µετακινούµενη 

µάζα ιζηµάτων να δηµιουργεί µία αρνητική διαφορά της στάθµης της θάλασσας –δh 

στο σηµείο εκκίνησης της κατολίσθησης και µία θετική ανύψωση +δh της στήλης του 

νερού στο σηµείο που συσσωρεύονται τα ιζήµατα. Εποµένως, οι γεωλισθήσεις εµφα-

νίζονται να έχουν µία διπολική φύση σαν πηγές δηµιουργίας τσουνάµι, µε την συνο-

λική ενέργεια των κυµάτων να µοιράζεται στα δύο σκέλη του διπόλου [Okal & 

Synolakis, 2003].  
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 Παρόλα αυτά, στην συγκεκριµένη περίπτωση, η παραµόρφωση που συµβαίνει 

στον θαλάσσιο πυθµένα δεν µπορεί να θεωρηθεί ακαριαία συγκριτικά µε την ταχύτη-

τα εξέλιξης των τσουνάµι και αυτό επειδή η ταχύτητα µε την οποία θα καταρρεύσει 

µία µάζα ιζηµάτων θα εξαρτηθεί από την επιτάχυνση της βαρύτητας g. Πρακτικά, η 

µέγιστη ταχύτητα που µπορεί να επιτευχθεί σε µία περίπτωση γεωλίσθησης σε επι-

κλινή επιφάνεια δίνεται από την εξίσωση zgv 2= , όπου z η µέγιστη κάθετη από-

σταση που διανύει η καταρρέουσα µάζα των ιζηµάτων. Συγκρίνοντας λοιπόν την τα-

χύτητα v µε την ταχύτητα του τσουνάµι c προκύπτει ο λόγος Hz /2 . Ο αριθµός αυ-

τός δεν µπορεί εκ των πραγµάτων να είναι πολύ µεγάλος, από την στιγµή που µία γε-

ωλίσθηση πρέπει να «εξελιχθεί» µέσα σε µία στήλη νερού. Για παράδειγµα, µία γεω-

λίσθηση ιζηµάτων για 500m σε βάθος νερού 1500m θα αντιστοιχεί σε έναν πολύ µι-

κρό λόγο v/c=0,8.  
 

 
Σχήµα 8: ∆ηµιουργία τσουνάµι λόγω υποθαλάσσιας γεωλίσθησης ιζηµάτων. (Πηγή: Okal & Synolakis, 2003) 

 
 Προκύπτει εποµένως, ότι για διάφορες τιµές z και H, η κατάσταση δεν µπορεί 

να θεωρηθεί ούτε ολοκληρωτικά µη αντιστρεπτή (όπως στην περίπτωση των σεισµι-

κών παραµορφώσεων) ούτε ολοκληρωτικά αντιστρεπτή (όπως στην περίπτωση που 

µία γεωλίσθηση είναι πολύ αργή για να δηµιουργήσει τσουνάµι). Εκτιµάται δε ότι η 

ενέργεια που διοχετεύεται στα τσουνάµι από υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις θα πρέπει 

να «διορθώνεται», λαµβάνοντας υπόψη την ανάπτυξη του κύµατος κατά την διάρκεια 

της γεωλίσθησης [Okal & Synolakis, 2003].  

 

 Σύµφωνα µε µελέτες, οι διαφορές των τεκτονικών/σεισµικών τσουνάµι από 

αυτά που δηµιουργούν οι υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις είναι πολύ συγκεκριµένες. Τα 

µεν πρώτα έχουν µεγαλύτερα µήκη κύµατος, µεγαλύτερες περιόδους και µεγαλύτερη 
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επιφάνεια πηγής από τα δεύτερα. Αντίστοιχα, τα τσουνάµι από γεωλισθήσεις είναι 

πιο απότοµα και διασκορπίζονται γρηγορότερα από τα σεισµικά τσουνάµι, ιδιαίτερα 

στα ρηχά νερά. Είναι η διπολική τους φύση που «µοιράζει» την συνολική ενέργειά 

των κυµάτων σε δύο σκέλη, µε αποτέλεσµα να σβήνουν γρηγορότερα αποµακρυνό-

µενα από την πηγή δηµιουργίας τους [Γάσπαρη, 2005]. Το σίγουρο είναι ότι ενώ για 

τα σεισµικά τσουνάµι δεν παίζει σηµαντικό ρόλο ο χρόνος της παραµόρφωσης του 

θαλάσσιου πυθµένα στον υπολογισµό της εξέλιξης του κύµατος, µιας και αυτός είναι 

ακαριαίος, αντίθετα στην περίπτωση των τσουνάµι από υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις, 

ο χρόνος ολίσθησης είναι πολύ σηµαντικός, αφού αν είναι πολύ µεγάλος και οι µετα-

τοπίσεις γίνονται µε πολύ αργό ρυθµό µπορεί τελικά να µην δηµιουργηθεί καθόλου 

τσουνάµι [Okal & Synolakis, 2003].  

 

1.6 Λίγη ιστορία 
 
 Η ιστορία του µετριασµού του κινδύνου συµβαδίζει µε την ιστορία των κατα-

στροφικών τσουνάµι και της παράκτιας υδροδυναµικής [Synolakis & Bernard, 2006]. 

Μετά το τσουνάµι του 1946 στην Αλάσκα που στοίχισε την ζωή σε 173 ανθρώπους 

στην Χαβάη, ιδρύθηκε στη συγκεκριµένη περιοχή το Pacific Tsunami Warning Cen-

ter (PTWC), µε βασικό ρόλο την έγκαιρη προειδοποίηση για µακρινά τσουνάµι που 

µπορεί να έπλητταν στο µέλλον τις ΗΠΑ. Έξι χρόνια αργότερα, ένα µεγάλο τσουνάµι 

στην Χιλή σκοτώνει 1.000 ανθρώπους στην χώρα, 61 στην Χαβάη και 199 στην Ια-

πωνία. Αυτό αποτελεί την αφορµή για την παγκόσµια κοινότητα να συγκροτήσει δύο 

∆ιεθνείς Οργανισµούς, που θα αντιπροσώπευαν την επιστήµη και τις κυβερνήσεις 

αντίστοιχα και θα είχαν σαν στόχο την προειδοποίηση για µακρινά τσουνάµι σε διά-

φορα έθνη του Ειρηνικού Ωκεανού. Έτσι, το International Union of Geodesy and 

Geophysics από την µεριά των επιστηµόνων συγκροτεί το Tsunami Commission και 

το United Nations Educational, Scientific and Cultural Organization / Intergovern-

mental Oceanographic Commission από την µεριά των κυβερνήσεων συγκροτεί το 

International Coordinating Group for Tsunami Warnings in the Pacific (ITSU). Οι 

ΗΠΑ προσφέρουν τον σταθµό τους στην Χαβάη (PTWC) σαν κέντρο χειρισµών για 

ολόκληρο τον Ειρηνικό Ωκεανό και συνδράµουν στην δηµιουργία και συντήρηση του 

International Tsunami Information Center (ITIC), µε αποτέλεσµα η παγκόσµια κινη-

τοποίηση για τον περιορισµό των καταστροφών από τα τσουνάµι να µετράει ήδη 50 

χρόνια ζωής [Bernard et al., 2006]. 
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 Το 1964, ο µεγάλος σεισµός και το τσουνάµι της Αλάσκας µε 120 θύµατα 

στην περιοχή και την ∆υτική Ακτή των ΗΠΑ οδηγεί στην δηµιουργία του Alaska 

Tsunami Warning Center για τοπικές προειδοποιήσεις στην Αλάσκα. Τις επόµενες 

δεκαετίες ιδρύονται παρόµοιες τοπικές και περιφερειακές µονάδες προειδοποίησης 

στην Ιαπωνία, τη Ρωσία, την Ταϊτή και την Χιλή. Όλα τα κέντρα προειδοποίησης 

στον Ειρηνικό ωκεανό συντονίζονται µε το PTWC στην Χαβάη. Η παγκόσµια προ-

σπάθεια να περιοριστούν τα τσουνάµι συνεχίστηκε και βελτιώθηκε όταν η σεισµολο-

γική κοινότητα εγκατέστησε επιτυχώς ένα παγκόσµιο δίκτυο οργάνων που κατέγρα-

φαν σεισµούς σε όλο τον κόσµο. Οι πρόοδοι στους δορυφόρους έκαναν την ανίχνευ-

ση των σεισµών γρηγορότερη και ακριβέστερη. ∆υστυχώς όµως η τεχνολογία για την 

απευθείας µέτρηση των τσουνάµι καθυστέρησε αρκετά [Bernard et al., 2006].  

 

 Τα κέντρα προειδοποίησης γέµιζαν από σεισµικές πληροφορίες, ενώ παρέµε-

ναν φτωχά στους προσδιορισµούς γένεσης των τσουνάµι. Η εκτίµηση µάλιστα του 

τελευταίου περιλαµβάνει περισσότερα στοιχεία από τον απλό προσδιορισµό του επί-

κεντρου και των χαρακτηριστικών ενός σεισµού. Συνεπώς, τα κέντρα προειδοποίησης 

δεν µπορούσαν παρά να χρησιµοποιήσουν τους σεισµούς µαζί µε τα πολύ περιορι-

σµένα στοιχεία από τους παράκτιους παλιρροιογράφους για να εκτιµήσουν αν θα δη-

µιουργηθεί κάποιο τσουνάµι. Αυτό οδήγησε σε πολλές άστοχες προειδοποιήσεις, α-

φού τα τσουνάµι που δηµιουργούνταν δεν ήταν πάντα καταστροφικά. Υπολογίζεται 

ότι από το 1949 µέχρι το 2000, το 75% των συναγερµών για τσουνάµι ήταν περιττοί. 

Αυτό οδήγησε σε δυσπιστία ως προς τα δεδοµένα που απευθύνονταν στους παράκτι-

ους οικισµούς που εξυπηρετούνταν από τα κέντρα αυτά [Bernard et al., 2006]. Ειδικά 

µετά τον λανθασµένο συναγερµό του 1986 στην Χαβάη, όταν αποµονώθηκε το Wai-

kiki Beach, η πολιτεία εκτίµησε ένα έλλειµµα της τάξεως των 40 εκατοµµυρίων δο-

λαρίων εξαιτίας της διακοπής των επιχειρήσεων και του κλεισίµατος των κυβερνητι-

κών γραφείων [Bernard, 2005a,b].  

 

 Τα τσουνάµι επανήλθαν στο προσκήνιο την δεκαετία του ’90, όταν ο τραγικός 

απολογισµός 11 καταστροφικών περιστατικών µετρούσε ήδη 4.800 ανθρώπινες ζωές. 

Τότε τα Ηνωµένα Έθνη καθιερώνουν το International Decade of Natural Disaster 

Reduction. Σύντοµα, η επιστηµονική κοινότητα ανταποκρίθηκε αναπτύσσοντας την 

κατάλληλη τεχνολογία για τη δηµιουργία ειδικών χαρτών πληµµύρας (inundation 

maps). Μέσα στην δεκαετία δηµιουργούνται 73 τέτοιοι χάρτες για 9 χώρες. Όπως ή-
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ταν αναµενόµενο, οι χάρτες έγιναν µε το παραπάνω αποδεκτοί. Στην ουσία, παρείχαν 

τις απαραίτητες πληροφορίες για τις τοπικές κοινότητες προκειµένου να σχεδιάσουν 

τις δράσεις εκκένωσης και αποκατάστασης των εδαφών τους από τα τσουνάµι [Ber-

nard et al., 2006].  

 

 Το 1992 στην Β. Καλιφόρνια σηµειώνεται ένα µικρό τσουνάµι που δεν σκό-

τωσε κανέναν αλλά συνδέθηκε µε τον πρώτο καταγεγραµµένο σεισµό στην ζώνη υ-

ποχώρησης της Cascadia και οι σεισµολόγοι φοβήθηκαν για έναν άµεσο µεγαλύτερο 

σεισµό ικανό να προκαλέσει ένα µεγαλύτερο τσουνάµι. Οι ΗΠΑ δηµιουργούν τότε το 

National Tsunami Hazard Mitigation Programme. Μέχρι το 2001, το πρόγραµµα είχε 

αναπτύξει την τεχνολογία να ανιχνεύει τα τσουνάµι στους βαθείς ωκεανούς ανοίγο-

ντας τον δρόµο στην πρόβλεψη (Σχήµα 9) [González et al., 2005a, Titov et al., 

2005b]. Αυτό µείωσε τις άστοχες προειδοποιήσεις και βοήθησε στην δηµιουργία χαρ-

τών πληµµύρας για 130 κοινότητες στις ΗΠΑ [Bernard, 2005a]. Ένα ειδικό τεύχος 

του περιοδικού Natural Hazards κατέγραψε την υλοποίηση του προγράµµατος [Ber-

nard, 2005b].  
 

 
Σχήµα 9: Το σύστηµα DART II που χρησιµοποιείται για την παρακολούθηση των τσουνάµι στους ωκεανούς, 

καταγράφοντας πιέσεις στον θαλάσσιο πυθµένα σε πραγµατικό χρόνο. (Πηγή: UNESCO/IOC, 2006) 
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 Στις 26 ∆εκεµβρίου 2004, το τσουνάµι της Σουµάτρας σόκαρε ολόκληρο τον 

κόσµο καθώς χάθηκαν 232.000 ανθρώπινες ζωές σε 55 χώρες, ενώ οι καταστροφές 

στις υποδοµές και το φυσικό περιβάλλον ήταν ανυπολόγιστες. Το συγκεκριµένο πε-

ριστατικό έκανε επιτακτική την ανάγκη δηµιουργίας ενός παγκόσµιου συστήµατος 

προειδοποίησης τσουνάµι, το οποίο θα µειώσει τις ανθρώπινες απώλειες από µελλο-

ντικά περιστατικά. Οι προσπάθειες της επιστηµονικής κοινότητας από το 1946 µέχρι 

σήµερα θα αποτελέσουν το στέρεο οικοδόµηµα πάνω στο οποίο θα χτιστεί αυτό το 

σύστηµα προειδοποίησης του µέλλοντος.  

 

1.7 Μελλοντικοί στόχοι για την αντιµετώπιση των τσουνάµι 
 
 Η µεγαλύτερη πρόκληση που αντιµετωπίζουν οι επιστήµονες στην έρευνα για 

τον µετριασµό των τσουνάµι είναι η αλλαγή της αντίληψης ότι τα τσουνάµι είναι 

σπάνια φαινόµενα. Πρόσφατα δεδοµένα δείχνουν ότι κάθε χρόνο, ένα καταστροφικό 

τσουνάµι θα προκαλεί θανάτους και ερήµωση κάπου, οπουδήποτε στον κόσµο [Ber-

nard et al., 2006]. Πιο συγκεκριµένα όµως, οι επιστήµονες καλούνται να υλοποιή-

σουν τέσσερις διαφορετικούς στόχους. 

 

 Καταρχήν, όσον αφορά τις ίδιες τις παρατηρήσεις (observations) θα πρέπει να 

είναι σε θέση να συνυπολογίζουν όλους τους πιθανούς µηχανισµούς δηµιουργίας 

τσουνάµι, να µπορούν να αναπτύξουν ένα πυκνότερο δίκτυο συστηµάτων DART και 

στις πιο αποµακρυσµένες ωκεάνιες περιοχές που θα παρακολουθείται από το GEOSS 

(Global Earth Observing System of Systems), να ελέγχουν τα υπάρχοντα µοντέλα 

πληµµύρας ενσωµατώνοντας µετρήσεις ταχύτητας ροής, τριβής και υποχώρησης των 

κυµάτων και τέλος να σχεδιάζουν ανθεκτικότερες κατασκευές λαβαίνοντας υπόψη 

µετρήσεις τάσεων και παραµέτρων αντοχής [Bernard et al., 2006].  

 

 Όσον αφορά την βαθµονόµηση (standards), είναι σηµαντική η προτυποποίη-

ση όχι µόνο των παρατηρήσεων, όπως στην περίπτωση των αισθητήρων των συστη-

µάτων DART, αλλά και των πληµµυρικών µοντέλων που κατασκευάζονται, αφού οι 

αλλαγές στην  παράκτια τοπογραφία, στη βαθυµετρία και γενικότερα στο τοπίο από 

την συνεχή ανάπτυξη των παράκτιων οικισµών επιδρούν στην ακρίβεια των παλαιό-

τερων εκδόσεων πληµµυρικών µοντέλων [Bernard et al., 2006]. 
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 Τέλος, δύο ακόµα στόχοι για την επιστηµονική κοινότητα αποτελούν η ακρι-

βής εκτίµηση της τρωτότητας (vulnerability), τόσο της ανθρώπινης όσο και της οικο-

νοµικής ευπάθειας που εµπεριέχει το ρίσκο ενός τσουνάµι, αλλά και η δηµιουργία 

εκπαιδευτικών προγραµµάτων (educational programs) που θα απευθύνονται σε ένα 

µεγάλο εύρος διαφορετικών κοινοτήτων, από µικρά ψαροχώρια µέχρι µεγάλα µητρο-

πολιτικά κέντρα και θα τις εξοικειώνουν µε τον κίνδυνο των τσουνάµι µε τα κατάλ-

ληλα εκπαιδευτικά εργαλεία (π.χ. σηµατοδότες) [Bernard et al., 2006]. 

 

 Τελικά, η ακριβής εκτίµηση των επιδράσεων των τσουνάµι στις κατασκευές 

µπορεί να βοηθήσει στον σχεδιασµό ανθεκτικότερων οικισµών [Eisner, 2005], η µο-

ντελοποίηση της ανθρώπινης συµπεριφοράς απέναντι στην απειλή ενός τσουνάµι 

µπορεί να σώσει ζωές και η χρήση των δορυφόρων για παρακολούθηση τσουνάµι σε 

πραγµατικό χρόνο µπορεί να συντελέσει στην διάσωση, την αποκατάσταση και εκτί-

µηση των απωλειών (Σχήµα 10) [Bernard et al., 2006]. 

 

 
Σχήµα 10: Η ακτογραµµή της Banda Aceh στην Σουµάτρα πριν και µετά το τσουνάµι της 26ης ∆εκεµβρίου 2004,  

όπως καταγράφηκε από τον δορυφόρο. (Πηγή: Bernard et al., 2006)  
 
 Το τσουνάµι της 26/12/2004 στη Σουµάτρα υπενθύµισε στον κόσµο ότι ο κίν-

δυνος των τσουνάµι µπορεί να ερηµώσει τις παράκτιες κοινότητες που δεν γνωρίζουν 
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και δεν προετοιµάζονται για αυτά. Οι πρόσφατες πρόοδοι στην επιστήµη της πρό-

βλεψης, οι τεχνολογίες επικοινωνίας και η ανάπτυξη πιο «ανθεκτικών» οικισµών υ-

πόσχονται ένα καλύτερο παγκόσµιο σύστηµα µετριασµού των επιπτώσεων των µελ-

λοντικών τσουνάµι. ∆εν υπάρχουν τεχνικά εµπόδια να αναχαιτίσουν την ανάπτυξη. 

Πριν το επόµενο τσουνάµι τύπου-Σουµάτρας, επιβάλλεται να έχουµε δηµιουργήσει 

έναν κόσµο που να µπορεί να συνυπάρξει µε την απειλή των τσουνάµι.  
 

 

1.8 Παλαιοτσουνάµι στον ελλαδικό χώρο 

 
 Η θαλάσσια περιοχή του Αιγαίου πελάγους ήταν ανέκαθεν ευάλωτη στην επί-

δραση των τσουνάµι ακριβώς λόγω της τεκτονικής του ελλαδικού χώρου [McKenzie, 

1972, Le Pichon & Angelier, 1979, 1981, Mercier, 1981, Papadopoulos, 1989, Keller 

et al., 1990, Jackson, 1994, Lallemant et al., 1994]. Λαµβάνοντας υπόψη την γεωλο-

γική εξέλιξη του Αιγαίου πελάγους µε τις καταστροφές του φλοιού, τα ρήγµατα, την 

σύγκλιση και αποµάκρυνση των τεκτονικών πλακών, την καταβύθισή τους και την 

ηφαιστειακή δραστηριότητα εύκολα µπορεί να αντιληφθεί κάποιος τις συνθήκες κάτω 

από τις οποίες εκδηλώνονταν τσουνάµι στην περιοχή για µεγάλο χρονικό διάστηµα 

µέσα στον γεωλογικό χρόνο [Dominey-Howes, 2002]. Εντούτοις, το σηµαντικότερο 

όλων είναι η ταυτοποίηση, ερµηνεία και αξιολόγηση όλων των στοιχείων που αφή-

νουν πίσω τους τα τσουνάµι, προκειµένου οι επιστήµονες να αποσαφηνίσουν τα αίτι-

α, την φύση, τα µεγέθη, τις επιδράσεις και την συχνότητα αυτών των φαινοµένων. 

Είναι το απαραίτητο πρώτο βήµα για την εκτίµηση του κινδύνου ενός µελλοντικού 

τσουνάµι και την σωστή διαχείριση των καταστροφών που θα επιφέρει. Για τους πα-

ραπάνω λόγους, οι επιστήµονες καλούνται: α) να βρουν τις διαθέσιµες γραπτές πηγές 

για τα τσουνάµι του ελλαδικού χώρου, β) να εντοπίσουν τις  γεωλογικές τους κατα-

γραφές και γ) να εκτιµήσουν την αξιοπιστία και η ωφελιµότητα αυτών των δεδοµέ-

νων [Dominey-Howes, 2002].  

 

 1.8.1 Γραπτές µαρτυρίες 

 Από την αρχαιότητα µέχρι σήµερα έχουν συµβεί πολλοί µεγάλοι, καταστρο-

φικοί σεισµοί και ηφαιστειακές εκρήξεις που δηµιούργησαν τσουνάµι στην ανατολι-

κή Μεσόγειο και ιδιαίτερα στο Αιγαίο [Galanopoulos, 1960, Ambraseys, 1962, Α-

ντωνόπουλος, 1978, Antonopoulos, 1980a, 1980b, 1992, Pararas-Carayanis, 1992, Di 
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Maro & Maramai, 1992, Papadopoulos, 1998, Papadopoulos & Vassilopoulou, 1998]. 

Ένας µεγάλος αριθµός επιστηµόνων έχουν ταξινοµήσει και καταγράψει πλήθος δεδο-

µένων για τα τσουνάµι στον ελλαδικό χώρο, συντάσσοντας αντίστοιχους καταλόγους. 

Οι πιο σηµαντικοί και λεπτοµερείς κατάλογοι αναφέρονται στον Πίνακα Α3 του Πα-

ραρτήµατος Α [Dominey-Howes, 2002]. Τα δεδοµένα που χρησιµοποιήθηκαν για την 

σύνταξη αυτών των καταλόγων προέρχονται από µία µεγάλη ποικιλία πηγών που πε-

ριλαµβάνει τοπικές, περιφερειακές και εθνικές βιβλιοθήκες και ερευνητικά κέντρα, 

δηµόσια και ιδιωτικά αρχεία-συλλογές, πανεπιστήµια, αστεροσκοπεία, µοναστήρια, 

επιστηµονικές δηµοσιεύσεις, εφηµερίδες και προηγούµενους δηµοσιευµένους κατα-

λόγους σεισµών και τσουνάµι. Οι πηγές δεδοµένων που χρησιµοποιήθηκαν δεν εµφα-

νίζονται µόνο στα ελληνικά, αλλά και σε άλλες γλώσσες όπως αραβικά, αγγλικά, 

γαλλικά, γερµανικά, ιταλικά, λατινικά ή περσικά. Παράλληλα, την ίδια περίοδο δη-

µοσιεύονται και αντίστοιχοι κατάλογοι για ιστορικούς σεισµούς που αναφέρονται σε 

περιστατικά τσουνάµι, όπως αυτός των Παπαζάχου και Παπαζάχου [Papazachos & 

Papazachou, 1997]. 

 

 Σαφώς ο πιο λεπτοµερής, εκτενής, αξιόπιστος και ενηµερωµένος κατάλογος 

τσουνάµι στον ελλαδικό χώρο είναι αυτός του Παπαδόπουλου [Papadopoulos, 1998]. 

Η δηµιουργία του οφείλεται στα χρηµατοδοτούµενα κοινοτικά ερευνητικά προγράµ-

µατα της Ευρωπαϊκής Ένωσης Genesis and Impacts of Tsunamis on the European 

Coasts (GITEC) (1992-1995) και Genesis and Impacts of Tsunamis on the European 

Coasts-Tsunami Warning and Observation (GITEC-TWO) (1996-1998) [Παπαδό-

πουλος, 1997] και αποτέλεσε µέρος του ενοποιηµένου Ευρωπαϊκού καταλόγου τσου-

νάµι, όπως αυτός παρουσιάστηκε από τους Tinti et al. [Tinti et al., 1999]. Ο κατάλο-

γος του Παπαδόπουλου προέκυψε από τον συνδυασµό γραπτών µαρτυριών και µε-

τρήσεων πεδίου, ενώ έχει γίνει πολύ σηµαντική προσπάθεια στην λεπτοµερή αξιολό-

γηση όλων των στοιχείων που αφορούν κάθε περιστατικό τσουνάµι που καταγράφε-

ται σε αυτόν (Πίνακας Α4, Παράρτηµα Α). Για την αξιοπιστία των περιστατικών 

χρησιµοποιήθηκε µία τροποποιηµένη εκδοχή της κλίµακας αξιοπιστίας του Iida [Iida, 

1984].  

 

 Συνολικά λοιπόν, καταγράφονται 159 περιστατικά τσουνάµι από το 1628 π.Χ. 

µέχρι το 1996. Από αυτά, πέντε σχετίζονται µε εκρήξεις ηφαιστείων ή άλλες ηφαι-

στειακές δραστηριότητες, 112 έχουν προκύψει από σεισµούς γνωστού µεγέθους και 
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28 από σεισµούς αγνώστου µεγέθους, τρία περιστατικά συνδέονται µε υποθαλάσσιες 

γεωλισθήσεις, ενώ για τα υπόλοιπα έντεκα περιστατικά δεν δίνονται πληροφορίες για 

τον µηχανισµό γένεσής τους. Σύµφωνα µε τον Παπαδόπουλο, το 88% των καταγε-

γραµµένων τσουνάµι στην περιοχή του Αιγαίου από το 1628 π.Χ. µέχρι το 1996 έ-

χουν προκύψει από σεισµική δραστηριότητα. Αντίστοιχα, το 71,8% των περιστατι-

κών συνέβησαν µετά το 1845, γεγονός που φανερώνει µία εν µέρει εκθετική αύξηση 

της συχνότητας των περιστατικών µε τον χρόνο που οφείλεται προφανώς στις περισ-

σότερες µαρτυρίες, στην καλύτερη επικοινωνία ανάµεσα στην περιφέρεια και στο 

Εθνικό Αστεροσκοπείο των Αθηνών, στην καλύτερη καταγραφή δεδοµένων από τα 

επιστηµονικά όργανα και στην µεγαλύτερη ευαισθητοποίηση του κοινού απέναντι σε 

τέτοια φυσικά φαινόµενα [Dominey-Howes, 2002]. 

 

 Οι Παπαζάχος και Παπαζάχου αναφέρουν ότι τα τσουνάµι στον ελλαδικό χώ-

ρο µέγιστης έντασης (K0) ίση µε ΙΙΙ ή µεγαλύτερη (σύµφωνα µε την κλίµακα έντασης 

των Ambraseys-Sieberg, Πίνακας Α2 στο Παράρτηµα Α) συµβαίνουν κατά µέσο όρο 

κάθε τέσσερα χρόνια. Αντίστοιχα τσουνάµι έντασης ≥ IV συµβαίνουν κάθε 26 χρόνι-

α, τσουνάµι έντασης ≥ V συµβαίνουν κάθε 170 χρόνια, ενώ τσουνάµι έντασης ≥ VI 

συµβαίνουν κάθε 1100 χρόνια [Papazachos & Papazachou, 1997]. Η µελέτη των 

τσουνάµι οδήγησε τους επιστήµονες στον προσδιορισµό συγκεκριµένων τσουναµο-

γενών ζωνών στην ευρύτερη περιοχή του Αιγαίου [Papadopoulos & Chalkis, 1984, 

Papazachos et al., 1986, Soloviev, 1990]. Η πρώτη ζώνη ακολουθεί το Ελληνικό Τό-

ξο και συνεχίζει µέχρι τις δυτικές ακτές της Β. Ελλάδας, η δεύτερη ζώνη ακολουθεί 

το ηφαιστειακό τόξο του Ν. Αιγαίου και η τρίτη σχετίζεται µε ασθενή περιστατικά 

του Β. Αιγαίου [Dominey-Howes, 2002].  

 

 Άλλες σηµαντικές γραπτές πηγές πληροφοριών για τα τσουνάµι του Αιγαίου 

αποτελούν και οι επιστηµονικές εργασίες και δηµοσιεύσεις που κάνουν αναφορά στα 

τσουνάµι αλλά δεν αποτελούν καταλόγους [Dominey-Howes, 2002]. Τέτοιες είναι οι 

αναφορές πεδίου και δηµοσιεύσεις που σχολιάζουν τις επιπτώσεις των τσουνάµι [Γα-

λανόπουλος, 1957, Ambraseys, 1963, Γαλανόπουλος κ.α., 1964], οι µελέτες που εξε-

τάζουν τους µηχανισµούς γένεσης των τσουνάµι [Γαλανόπουλος, 1957, Γαλανόπου-

λος κ.α., 1964, Papazachos et al., 1985, Lockridge, 1988, 1990, Papadopoulos, 1993a, 

Pedersen et al., 1995a, Perissoratis & Papadopoulos, 1999], οι αναφορές που προσδι-

ορίζουν τις ζώνες κινδύνου τσουνάµι [Papadopoulos & Chalkis, 1984, Papazachos et 
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al., 1986, Soloviev, 1990] και εκείνες που στοχεύουν στην δηµιουργία χαρτών κινδύ-

νου και στην αποτίµησή του [Fritzalas & Papadopoulos, 1988, Fytikas et al., 1990, 

Dominey-Howes, 1998, Papadopoulos & Dermentzopoulos, 1998].  

 
 Για την ανάλυση των τσουνάµι προσφέρονται και πηγές όπως τα άρθρα σε 

εφηµερίδες, τα φυλλάδια, τα προσωπικά ηµερολόγια, τα ποιήµατα, οι µύθοι, οι ιστο-

ρίες και κάθε µορφή δηµοσιευµένου ή ανέκδοτου υλικού σε µία µεγάλη ποικιλία 

γλωσσών και διαλέκτων. Η αξία αυτών των πηγών είναι αν µη τι άλλο ανεκτίµητη 

[Dominey-Howes, 2002].  

 

 1.8.2 Γεωλογικές καταγραφές 

 Πρόσφατες ιζηµατολογικές έρευνες σε παράκτιες στρωµατογραφικές ακολου-

θίες αποδεικνύουν ότι τα προϊστορικά τσουνάµι ή «παλαιοτσουνάµι» µπορούν να 

προσδιοριστούν µε µεγάλη ακρίβεια µέσα στις φυσιολογικές θαλάσσιες και ηπειρω-

τικές ακολουθίες ιζηµάτων. Οι εναποθέσεις των τσουνάµι φαίνεται να έχουν µία ξε-

χωριστή στρωµατογραφική ακολουθία, ενώ συχνά εµπεριέχουν και ασυνήθη µικροα-

πολιθώµατα [Dominey-Howes et al., 1998, Goff et al., 1998, Dawson & Shi, 2000].   

 

 Από την µελέτη των εναποθέσεων παλαιοτσουνάµι έχει προκύψει ότι τα ιζή-

µατα τους εναποτίθενται σε στρώσεις που µπορεί να εµπεριέχουν ιλύ, άργιλο, άµµο 

και κροκάλες που καλύπτουν την επιφάνεια των υποκείµενων ιζηµάτων (διαβρωµέ-

νων ή µη). Οι εναποθέσεις των τσουνάµι λεπταίνουν όσο προχωρούν προς τη στεριά 

και συχνά είναι συνεκτικές στην κορυφή και στο δάπεδο, µέτρια έως καλά ταξινοµη-

µένες και λεπτόκοκκες έως αδρόκοκκες. Οι κατανοµές του µεγέθους των σωµατιδίων 

τους λεπταίνουν κατακόρυφα (προς τα πάνω) και οριζόντια (προς τη στεριά), ενώ οι 

στρώσεις µπορεί να εµπεριέχουν θραύσµατα από δοµές των υποκείµενων επιφανεια-

κών ιζηµάτων ή και µικροαπολιθώµατα-κελύφη που φανερώνουν την µεταφορά δια-

φόρων ειδών από τα υδάτινα περιβάλλοντα προς τη στεριά (ή από τα θαλάσσια περι-

βάλλοντα στα ηπειρωτικά) [Dominey-Howes, 2002]. Η εναπόθεση και διατήρηση 

των ιζηµάτων τσουνάµι εξαρτάται από την επαρκή παροχή υλικού, τις διεργασίες α-

ναµόρφωσής του καθώς το κύµα επιστρέφει πίσω στην θάλασσα ή πληµµυρίζει ξανά 

την στεριά και από τις όποιες περιβαλλοντικές διεργασίες λάβουν χώρα µετά την ε-

ναπόθεση των ιζηµάτων [Dominey-Howes, 1996a].  
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 Πέρα από τα όποια προβλήµατα, ένας µεγάλος αριθµός ερευνών παλαιοτσου-

νάµι σε διάφορα µέρη του κόσµου έχουν αποδείξει ότι κάτω από ευνοϊκές συνθήκες 

τα τσουνάµι µπορούν να αποθέσουν ξεχωριστές στρώσεις ιζηµάτων ανάµεσα στις 

κανονικές θαλάσσιες ή ηπειρωτικές ιζηµατογενείς ακολουθίες [Bondevik et al., 

1997a, Bryant et al., 1997, Clague, 1997, Pinegina & Bourgeois, 2001, Dominey-

Howes et al., 1998, Goff et al., 1998, Nanayama et al., 1998, Clague et al., 1999]. 

Αυτό είναι πολύ σηµαντικό για περιοχές που πλήττονται από τσουνάµι αλλά οι γρα-

πτές µαρτυρίες είναι ελάχιστες (π.χ. Νέα Ζηλανδία, Χαβάη, Ν. Αµερική). Σε αυτές τις 

περιπτώσεις, η µελέτη των ιζηµάτων µπορεί να ερµηνεύσει τις επιπτώσεις των τσου-

νάµι και ενδεχοµένως την συχνότητά τους. Κατά συνέπεια, πέρα από τις όποιες ιστο-

ρικές καταγραφές, η ταυτοποίηση ιζηµάτων από πρόσφατα ή ιστορικά τσουνάµι αφε-

νός επιτρέπει την αυτόνοµη εκτίµηση του µεγέθους του τσουνάµι και των επιπτώ-

σεών του, αφετέρου δε, αποσαφηνίζει τα όποια λάθη σχετίζονται µε τις γραπτές µαρ-

τυρίες [Dominey-Howes, 2002].  

 

 Είναι γεγονός ότι στο Αιγαίο έχουν καταγραφεί πολλά τσουνάµι µεγάλης ι-

σχύος, ωστόσο είναι λίγες οι µελέτες των γεωλογικών καταγραφών τους. Πρώτοι από 

όλους ο Γαλανόπουλος και συνεργάτες του προσπάθησαν να περιγράψουν την διά-

βρωση της νότιας ακτής του Κορινθιακού Κόλπου στην περιοχή του Αιγίου από το 

αντίστοιχο τσουνάµι της 7ης Φεβρουαρίου του 1963 [Γαλανόπουλος κ.α., 1964]. Ο 

Pirazzoli και οι συνεργάτες του φαίνεται να εντόπισαν το ιζηµατολογικό ίχνος των 

τσουνάµι του 66 π.Χ. και του 365 π.Χ. από τα Φαλάσαρνα της ∆. Κρήτης [Pirazzoli 

et al., 1992]. Σηµαντικές µελέτες έχουν γίνει και για άλλα τσουνάµι στο Αιγαίο 

[Dawson et al., 1995, Dominey-Howes, 1996a, b, Dominey-Howes et al., 1998, 

Dominey-Howes et al., 2000a, b], ενώ πρόσφατα αποκαλύφθηκαν σπουδαία αποδει-

κτικά στοιχεία για το τσουνάµι που κατέστρεψε τον Μινωϊκό πολιτισµό και φαίνεται 

να προήλθε από την έκρηξη του ηφαιστείου της Θήρας το 1628 π.Χ. [Minoura et al., 

2000, McCoy & Heiken, 2000].   

 

 Η αλήθεια είναι ότι σε αντίθεση µε άλλες περιοχές, οι γεωλογικές καταγραφές 

των τσουνάµι στις ακτές της χώρας µας είναι πολύ περιορισµένες, ανοµοιογενείς και 

µικρές σε έκταση. Αυτή η παρατήρηση είναι πολύ σηµαντική δεδοµένου ότι η διαφο-

ροποίηση ενός τσουνάµι από άλλες θαλάσσιες πληµµύρες υψηλής ενέργειας δεν ε-

ξαρτάται µόνο από την µοναδικότητα των ιζηµάτων µέσα σε µία στρωµατογραφική 
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ακολουθία αλλά και από την έκταση την οποία καλύπτουν [Dawson & Shi, 2000]. 

Σύµφωνα µε τον Dominey-Howes οι λόγοι για τους οποίους µπορεί να µην διατηρού-

νται τα ιζήµατα των τσουνάµι στην Ελλάδα είναι διάφοροι:  
 
 α) µπορεί να είναι µικρή η παροχή ιζηµάτων στην παράκτια ζώνη,  
 
 β) δεν υπάρχουν πολλά κατάλληλα περιβάλλοντα εναπόθεσης ιζηµάτων όπως 

είναι τα τέλµατα ή οι λιµνοθάλασσες που να προσφέρονται για γεωλογικές καταγρα-

φές τσουνάµι, ιδιαίτερα στα νησιά,  
 
 γ) η διάβρωση των ιζηµάτων λόγω της υψηλής εποχιακής βροχόπτωσης είναι 

συνήθως αιφνίδια, πολύ γρήγορη και καταστροφική για την διατήρηση των όποιων 

«αποδεικτικών στοιχείων» αφήνει πίσω του ένα τσουνάµι,  
 
 δ) η σεισµική δραστηριότητα του ελλαδικού χώρου ανυψώνει, καταβυθίζει 

και συχνά καταστρέφει κάποιες ακολουθίες ηπειρωτικών και θαλάσσιων ιζηµάτων 

που παρατηρούνται στις παράκτιες περιοχές, και 
 

 ε) η µεταβολή της βαθυµετρίας στα ανοιχτά των ελληνικών ακτών δεν είναι 

τόσο έντονη, ώστε να επιτευχθούν υψηλές τιµές αναρρίχησης των θαλάσσιων κυµά-

των, δεδοµένου ότι στα περισσότερα νησιά οι ισοβαθείς των 100m και 200m βρίσκο-

νται πολύ κοντά στην ακτογραµµή [Dominey-Howes, 2002].  
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Κεφάλαιο 2:  
 

Ο σεισµός          
της 9ης Ιουλίου 1956 

 
 
 
2.1 Σεισµική δραστηριότητα στον ελλαδικό χώρο 
 
 Ο ελλαδικός χώρος και γενικότερα η Ανατολική Μεσόγειος χαρακτηρίζονται 

από µία έντονη σεισµική δραστηριότητα, η οποία έχει προκαλέσει κατά καιρούς ση-

µαντικά καταστροφικά τσουνάµι. Το παλαιότερο περιστατικό τσουνάµι στην Ελλάδα 

που βασίζεται σε αξιόπιστη ιστορική πηγή αναφέρεται στο 479π.Χ., τότε που κατα-

στράφηκε ο Περσικός στόλος στην Ποτίδαια της δυτικής Χαλκιδικής. Επιστήµονες 

αναφέρουν ότι αυτό ενδεχοµένως να αποτελεί και το πρώτο καταγεγραµµένο ιστορι-

κό τσουνάµι παγκοσµίως [Papazachos & Dimitriu, 1991]. Καταστροφικά τσουνάµι 

σηµειώθηκαν και στον κόλπο του Μαλιακού, στον Κορινθιακό κόλπο, νότια της 

Κρήτης και φυσικά µετά την έκρηξη του ηφαιστείου της Θήρας το 1650πΧ. 

[Papazachos & Dimitriu, 1991]. Το πιο πρόσφατο τσουνάµι στην Ελλάδα ήταν αυτό 

της Αµοργού στις 9 Ιουλίου 1956, το οποίο προκλήθηκε από έναν σεισµό εντάσεως 

Ms=7,5 στο νότιο Αιγαίο µε επίκεντρο τη θαλάσσια περιοχή ανάµεσα στην Αµοργό 

και την Αστυπάλαια.  

 

 2.1.1 Τα ρήγµατα 

 Είναι σαφές ότι αν γνωρίζει κανείς την ακριβή στιγµή δηµιουργίας ενός σει-

σµού, το εστιακό βάθος και κυρίως τον µηχανισµό δηµιουργίας του σεισµού, µπορεί 

να προβλέψει το δυναµικό δηµιουργίας ενός τσουνάµι. Στο Σχήµα 11 που ακολουθεί 

απεικονίζονται οι µηχανισµοί δηµιουργίας σεισµών εντάσεως Ms≥6 που οφείλονται 

σε µετακίνηση ρηγµάτων και εκδηλώθηκαν στον ευρύτερο ελλαδικό χώρο από το 

1962 µέχρι το 1986 (fault-plane solutions) [Papazachos & Dimitriu, 1991]. Τα µαύρα 

τεταρτηµόρια µέσα στους κύκλους αντιστοιχούν σε δυνάµεις συµπίεσης (con-

pression) και τα λευκά τεταρτηµόρια σε δυνάµεις εφελκυσµού (tension). Οι κύκλοι 
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που είναι µαύροι στο κέντρο τους απεικονίζουν ανάστροφη ρηγµάτωση (thrust fault-

ing) που προκαλείται από οριζόντια συµπίεση και οι κύκλοι που είναι λευκοί στο κέ-

ντρο τους απεικονίζουν κανονική ρηγµάτωση (normal faulting) λόγω οριζόντιου ε-

φελκυσµού. Αντίστοιχα, οι κύκλοι που εµφανίζουν ξεκάθαρα και τα τέσσερα τεταρ-

τηµόρια, δύο λευκά και δύο µαύρα, απεικονίζουν οριζόντιες ρηγµατώσεις (strike-slip 

faulting).  

 

 
Σχήµα 11: Η επίλυση των ρηγµάτων που έχουν δώσει σεισµούς εντάσεως Ms≥6 και εκδηλώθηκαν  
στον ευρύτερο ελλαδικό χώρο από το 1962 µέχρι το 1986. (Πηγή: Papazachos & Dimitriu, 1991) 

 
 Έχει διαπιστωθεί ότι οι µηχανισµοί δηµιουργίας των σεισµών σχετίζονται ά-

µεσα µε τα κύρια τεκτονικά γνωρίσµατα µιας περιοχής [Papazachos, 1988]. Συνεπώς 

οι ανάστροφες ρηγµατώσεις παρατηρούνται κατά µήκος της εξωτερικής πλευράς του 

Ελληνικού τόξου (εκεί όπου η λιθοσφαιρική πλάκα της ανατολικής Μεσογείου κατα-

βυθίζεται κάτω από αυτήν του Αιγαίου), µε εξαίρεση το βορειότερο τµήµα της (Κε-

φαλονιά, Λευκάδα) όπου παρατηρούνται οριζόντιες ρηγµατώσεις µε στοιχεία ανα-

στροφής, συνιστώντας ένα δεξιόστροφο ρήγµα µετατόπισης [Scordilis et al., 1985]. 

Οι ανάστροφες ρηγµατώσεις εκτείνονται και βορειότερα, κατά µήκος των ακτών της 

κεντρικής ηπειρωτικής Ελλάδας, της Αλβανίας και της Γιουγκοσλαβίας, χωρίς στοι-
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χεία καταβύθισης αυτήν την φορά (δεν υπάρχει η λεγόµενη ζώνη Benioff-κεκλιµένη 

ζώνη στο πάνω µέρος των βυθιζόµενων πλακών, όπου κατανέµονται οι εστίες των 

σεισµών ενδιάµεσου και µεγάλου βάθους), αλλά µε στοιχεία πρόσκρουσης ανάµεσα 

στις δύο ηπειρωτικές λιθοσφαιρικές πλάκες (Ευρασιατική-Απουλιανή) [Papazachos 

& Dimitriu, 1991].  

 

 Οι κανονικές ρηγµατώσεις παρατηρούνται σε όλο το εσωτερικό τµήµα του 

Αιγαίου πελάγους, από την Κρήτη µέχρι την κεντρική Βουλγαρία και από την ανατο-

λική Αλβανία και την κεντρική Ελλάδα µέχρι ολόκληρη τη δυτική Τουρκία, µε εξαί-

ρεση το βορειοδυτικό τµήµα της Τουρκίας και το βορειότερο τµήµα του Αιγαίου, ό-

που παρατηρούνται δεξιόστροφες οριζόντιες ρηγµατώσεις µε χαρακτηριστικά ανά-

στροφου ή κανονικού ρήγµατος [Papazachos & Dimitriu, 1991].   

 

 
Σχήµα 12: Τα επίκεντρα όλων των επιφανειακών σεισµών που εκδηλώθηκαν στον ελλαδικό χώρο κατά τους  

ιστορικούς χρόνους (άσπροι κύκλοι) και τον τελευταίο αιώνα (µαύροι κύκλοι), µε τις αντίστοιχες σεισµικές ζώνες 
διάρρηξης. (Πηγή: Papazachos & Dimitriu, 1991) 

 
 Όπως αναφέρθηκε προηγουµένως, το εστιακό βάθος ενός σεισµού αποτελεί 

πολύ κρίσιµο στοιχείο για την δηµιουργία ενός τσουνάµι ή όχι. Όντως, πειραµατικά 

δεδοµένα και θεωρητικές µελέτες δείχνουν ότι µόνο οι επιφανειακοί, ρηχοί υποθα-
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λάσσιοι σεισµοί µπορούν να προκαλέσουν τσουνάµι. Για τον καλύτερο προσδιορισµό 

των τσουναµογενών ζωνών στον ευρύτερο ελλαδικό χώρο απεικονίζονται στο παρα-

πάνω Σχήµα 12 τα επίκεντρα όλων των επιφανειακών σεισµών (εστιακού βάθους 

~60km και έντασης Ms≥6) που εκδηλώθηκαν στην περιοχή από το 600π.Χ. µέχρι το 

1986 [Papazachos & Dimitriu, 1991]. Εκεί φαίνεται ότι εκτός από τους σεισµούς εν-

διάµεσου βάθους, οι οποίοι ορίζουν µία ζώνη Benioff αµφιθεατρικού σχήµατος κάτω 

από το νοτιότερο Αιγαίο, γενικότερα η σεισµικότητα της ευρύτερης περιοχής χαρα-

κτηρίζεται από επιφανειακούς σεισµούς (εστιακού βάθους ~20km) [Karacostas, 

1988].  

 

 2.1.2 Σεισµοτεκτονικό µοντέλο 

 Οι υπάρχοντες κατάλογοι τσουνάµι, όπως αυτός του Παπαζάχου και των συ-

νεργατών του [Papazachos et al., 1986], αποκαλύπτουν ότι µόνο οι σεισµοί µε ένταση 

µεγαλύτερη του 6,5 µπορούν να προκαλέσουν µεγάλα τσουνάµι στο Αιγαίο. Σύµφω-

να µε το σεισµοτεκτονικό µοντέλο της περιοχής, το Αιγαίο αποτελεί ένα µικρό πέλα-

γος που περικυκλώνεται από ένα ηφαιστειακό τόξο (Μέθανα-Σαντορίνη-Νίσηρος) 

και σε µία µέση απόσταση 120km, από ένα ιζηµατογενές τόξο αποτελούµενο από πε-

τρώµατα ηλικίας Παλαιοζωικού έως Τριτογενούς που ενώνει τις ∆ιναρικές Άλπεις µε 

τις Τουρκικές Ταυρίδες. Τα δύο αυτά τόξα µαζί, γνωστά και ως Ελληνικό τόξο (Hel-

lenic arc), είναι παράλληλα µε την λεγόµενη Ελληνική τάφρο (Hellenic trench) όπου 

τα βάθη της θάλασσας φτάνουν τα 5km. Στο νοτιότερο τµήµα της τάφρου βρίσκεται 

και το όριο της αφρικανικής πλάκας, το οποίο βυθίζεται κάτω από την ευρασιατική. 

Άλλα κύρια µορφολογικά τεκτονικά χαρακτηριστικά αποτελούν η λεγόµενη ράχη της 

Μεσογείου (µία υποθαλάσσια ανύψωση του φλοιού που αγκαλιάζει την Ελληνική 

τάφρο και εκτείνεται από το Ιόνιο πέλαγος µέχρι την Κύπρο), καθώς επίσης και τα 

κοιλώµατα στο βόρειο Αιγαίο και την Κρήτη µε βάθη νερών της τάξεως του 1,5km 

και 2km αντίστοιχα (Σχήµα 13) [Papazachos & Dimitriu, 1991].  

 
 Το προαναφερθέν σεισµοτεκτονικό µοντέλο και πρόσφατα σεισµικά δεδοµένα 

δείχνουν ότι το µεγαλύτερο επιβεβαιωµένο περιστατικό τσουνάµι στον Ελλαδικό χώ-

ρο προκλήθηκε από έναν ισχυρότατο σεισµό (Ms>8) το 365µ.Χ.. Πιθανολογείται ότι 

το επίκεντρο του συγκεκριµένου σεισµού και τσουνάµι βρίσκεται στην ελληνική τά-

φρο νότια της Κρήτης και στοίχισε την ζωή εκατοντάδων ανθρώπων καταστρέφοντας 

πολλές περιοχές της ανατολικής Μεσογείου, από την Κρήτη µέχρι την Πελοπόννησο, 
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την Αλεξάνδρεια και την Σικελία [Papazachos & Dimitriu, 1991]. Πράγµατι, οι σει-

σµοτεκτονικές συνθήκες στην ζώνη πρόσκρουσης των δύο λιθοσφαιρικών πλακών 

νότια της Κρήτης φαίνεται ότι ευνοούν την δηµιουργία τσουνάµι, δίνοντας µεγάλους 

σεισµούς µε µικρά εστιακά βάθη. Από την άλλη, οι µεγάλοι σεισµοί βόρεια του νη-

σιού δεν φαίνονται ικανοί να προκαλέσουν σηµαντικά τσουνάµι -εκτός και αν αφορά 

κανονικά ρήγµατα- εξαιτίας του µεγάλου εστιακού βάθους τους (>70km), όπως συ-

νέβη και στην περίπτωση του ισχυρότατου σεισµού εντάσεως Ms=8,2 που σηµειώθη-

κε βόρεια στις 12 Οκτωβρίου του 1856 και δεν δηµιούργησε κανένα θαλάσσιο κύµα.  
 

 
Σχήµα 13: Τα κύρια τεκτονικά µορφολογικά χαρακτηριστικά του ελλαδικού χώρου.  

(Πηγή: Papazachos & Dimitriu, 1991) 
 
 Κατά συνέπεια, ο σεισµός του 365µ.Χ. νότια της Κρήτης οφείλεται σε ανά-

στροφη ρηγµάτωση. Η σοβαρότητα και µεγάλη γεωγραφική έκταση των ζηµιών δεί-

χνει ότι η ένταση του σεισµού ήταν σίγουρα >8, ενώ το τσουνάµι που δηµιουργήθηκε 

δεν είχε διαφορετική γενεσιουργό αιτία, όπως π.χ. µία υποθαλάσσια κατολίσθηση µα-

ζών. Σηµειώνεται ότι παρόλο που η ανατολική Μεσόγειος παρουσιάζει παρόµοια τε-

κτονικά χαρακτηριστικά µε τις τάφρους της Ιαπωνίας και των νησιών Aleutian στον 

βόρειο Ειρηνικό ωκεανό, οι οποίες έχουν δώσει τσουνάµι από µεγάλες υποθαλάσσιες 

κατολισθήσεις που πυροδοτήθηκαν από τους σεισµούς του 1896 και 1946 αντίστοιχα 

[Kanamori, 1972], στην περίπτωση της εξωτερικής Ελληνικής τάφρου δεν υπάρχουν 

αρκετά στοιχεία για ισχυρούς σεισµούς από κανονικά ρήγµατα, οι οποίοι θα µπορού-
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σαν να πυροδοτήσουν υποθαλάσσιες κατολισθήσεις και να δηµιουργήσουν τσουνάµι 

[Papazachos & Dimitriu, 1991]. Άρα το τσουνάµι του 365µ.Χ. προκλήθηκε από ισχυ-

ρό σεισµό σε ανάστροφο ρήγµα και όχι από υποθαλάσσια κατολίσθηση λόγω σει-

σµού σε κανονικό ρήγµα [Papazachos & Dimitriu, 1991].  

 

 Όσον αφορά τα υπόλοιπα µεγάλα τσουνάµι του ελλαδικού χώρου, όλα (εκτός 

από το τσουνάµι της Σαντορίνης το 1650π.Χ. που οφείλεται στην έκρηξη του ηφαι-

στείου της) προκλήθηκαν από επιφανειακούς σεισµούς σε κανονικά ρήγµατα πίσω 

από το τόξο του Αιγαίου. Συνεπώς, το τσουνάµι στον κόλπο του Μαλιακού το 

426π.Χ., τα δύο τσουνάµι στον Κορινθιακό κόλπο το 373π.Χ. και το 1402µ.Χ. και το 

τσουνάµι της Αµοργού το 1956 οφείλονται σε µία τυπική για την περιοχή σεισµική 

δραστηριότητα (Σχήµατα 11 και 12). Από την άλλη µεριά, η σεισµική δραστηριότητα 

στο Ιόνιο πέλαγος (Κεφαλονιά, Λευκάδα) και στο βόρειο Αιγαίο πέλαγος οφείλεται 

σε οριζόντιες ρηγµατώσεις (Σχήµα 11) και είναι επόµενο να µην προκαλούν σηµαντι-

κά τσουνάµι παρά τους ισχυρούς σεισµούς που εκδηλώνονται και στις δύο περιοχές 

[Papazachos, 1988].  

 

 Συµπερασµατικά, τα δεδοµένα των τσουνάµι συµφωνούν γενικότερα µε τα 

σεισµικά δεδοµένα (µηχανισµοί και εστιακά βάθη) που έχουν επιβεβαιωθεί µέχρι σή-

µερα και τα δύο µαζί εναρµονίζονται µε το σεισµοτεκτονικό µοντέλο που έχει προτα-

θεί για τον ελλαδικό χώρο [Papazachos & Comninakis, 1971]. Με αυτό σαν βάση 

προσδιορίζονται και οι τσουναµογενείς ζώνες µέσα και έξω από αυτόν [Papazachos et 

al., 1986]. 

 

 2.1.3 Τσουναµογενείς ζώνες 

 Με τον όρο «τσουναµογενής ζώνη» (tsunamigenic zone) ορίζεται µία θαλάσ-

σια περιοχή που έχει δώσει τσουνάµι στο παρελθόν και δύναται να δώσει τσουνάµι 

και στο µέλλον, έχει ελλειπτικό σχήµα, το µέγεθός της είναι ανάλογο µε την (εκτιµώ-

µενη) µέγιστη ένταση τσουνάµι και ο προσανατολισµός της καθορίζεται από την α-

ντίστοιχη σεισµική ζώνη θραύσης (από την κατανοµή των επίκεντρων των επιφανει-

ακών σεισµών) (Σχήµα 14). Στην περίπτωση που η γενεσιουργός αιτία του  τσουνάµι 

είναι η έκρηξη ενός ηφαιστείου και όχι η σεισµική δραστηριότητα, τότε η τσουναµο-

γενής ζώνη αναπαρίσταται από έναν κύκλο και όχι από µία έλλειψη [Papazachos & 

Dimitriu, 1991].   
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 ∆εδοµένου ότι οι πληροφορίες για τα παλαιότερα τσουνάµι είναι λίγες, η σχέ-

ση ανάµεσα στην µέγιστη ένταση ενός τσουνάµι και στην γενεσιουργό πηγή του βα-

σίζεται στην παραδοχή ότι η επιφάνεια της θαλάσσιας περιοχής που πλήττεται από το 

τσουνάµι είναι κατά προσέγγιση ίση µε την επιφάνεια που επηρεάζει ο γενεσιουργός 

σεισµός [Iida, 1958, Hatori, 1969, 1981].  

 

 
Σχήµα 14: Οι γνωστές και πιθανολογούµενες τσουναµογενείς ζώνες του ελλαδικού χώρου. Η ένταση των  

τσουνάµι µετρείται µε τον δείκτη K0, σύµφωνα µε την εξαβάθµια κλίµακα των Sieberg-Ambraseys.  
(Πηγή: Papazachos & Dimitriu, 1991) 

 
 Συνεπώς, το µήκος του κύριου άξονα της τσουναµογενούς ζώνης υπολογίζε-

ται από την σχέση συσχέτισης ανάµεσα στο µήκος L της µετασεισµικής περιοχής και 

στην ένταση Ms των κύριων σεισµών των σεισµικών ακολουθιών µέσα και έξω από 

τον ελλαδικό χώρο [Karakaisis, 1984]: 

 
      (10), sML 57,022,2log +−=
 
µετά την αντικατάσταση της έντασης Ms από την µέγιστη ένταση των τσουνάµι Ko, 

όπως προκύπτει από την σχέση που συνδέει τις δύο τελευταίες ποσότητες [Pa-

pazachos et al., 1986]: 

 
  so MK )73,083,2()08,492,15( ±+±=   (11). 
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 Τελικά, η σχέση που συνδέει το µήκος του κυρίου άξονα της τσουναµογενούς 

ζώνης µε την (εκτιµώµενη) µέγιστη ένταση τσουνάµι έχει την εξής µορφή: 

 
       (12),  oKL 20,099,0log +=

 
ενώ ο µικρότερος άξονας της ζώνης λαµβάνεται ίσος µε L/3 [Papazachos & Dimitriu, 

1991].  

 

 Στο Σχήµα 14 απεικονίζεται ο χάρτης των τσουναµογενών ζωνών στον ευρύ-

τερο ελλαδικό χώρο. Όπως προκύπτει από έρευνες, οι περιοχές υψηλού κινδύνου για 

δηµιουργία τσουνάµι εντοπίζονται στον Κορινθιακό και Μαλιακό κόλπο και στο νό-

τιο Αιγαίο, εκεί όπου εκδηλώνονται δηλαδή επιφανειακοί σεισµοί σε κανονικά ρήγ-

µατα [Papazachos & Dimitriu, 1991].  

 

2.2 Ο σεισµός της Σαντορίνης 
 
 Στις 9 Ιουλίου του 1956 ένας ισχυρός επιφανειακός σεισµός εντάσεως Μs = 

7,4 σηµειώθηκε στις 03:11:43.7 GTM (05:11:43.7 τοπική ώρα) στην περιοχή του Αι-

γαίου πελάγους, 20km νότια της Αµοργού. Το επίκεντρο του σεισµού καταγράφηκε 

στις 36ο54΄ Ν, 26ο00΄ Ε, ενώ 13 λεπτά αργότερα ακολούθησε ένας εξίσου ισχυρός 

µετασεισµός εντάσεως Μs = 7,2 µε επίκεντρο 36ο48΄ Ν, 25ο12΄ Ε, 5km Α-ΒΑ της Σα-

ντορίνης (Σχήµα 15) [Γαλανόπουλος, 1957, Ambraseys, 1960, Papazachos et al., 

1985, Papadopoulos & Pavlides, 1992].  

 

 Ο σεισµός αυτός ήταν ο µεγαλύτερος και πιο καταστροφικός από όσους είχαν 

συµβεί στην Ελλάδα τον 20ο αιώνα [Stiros et al., 1994]. Ο δε απολογισµός του µε-

τράει 53 θανάτους, 100 τραυµατίες και ανυπολόγιστες υλικές ζηµιές κυρίως στο νησί 

της Σαντορίνης, όπου σύµφωνα µε τις επίσηµες καταγραφές 3760 κτίρια κατέρρευ-

σαν ή καταστράφηκαν µερικώς. Στους Πίνακες Α5 και Α6 του Παραρτήµατος Α δί-

νεται η επίσηµη καταγραφή του κυρίου σεισµού και του µετασεισµού της 9ης Ιουλίου 

1956 σύµφωνα µε το National Geophysical Data Center του NOAA (National Oce-

anic and Atmospheric Administration of USA Department of Commerce), ενώ στα 

Σχήµατα Α1 και Α2 του Παραρτήµατος Α φαίνονται οι τραγικές συνέπειες του σει-
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σµού στη Σαντορίνη µέσα από φωτογραφίες αρχείου και πρωτοσέλιδα εφηµερίδων 

στον ελληνικό και ξενόγλωσσο τύπο.  

 

 
Σχήµα 15: Το επίκεντρο του κύριου σεισµού της 9ης Ιουλίου 1956 (µαύρος κύκλος), ο µεγαλύτερος µετασεισµός 
(τρίγωνο) και οι υπόλοιποι 17 µετασεισµοί (άσπροι κύκλοι) όπως απεικονίζονται πάνω στο πιθανολογούµενο σει-

σµικό ρήγµα της περιοχής (διακεκοµµένη γραµµή). (Πηγή: Dominey-Howes, 2002) 
 
 Σύµφωνα µε έρευνες στην περιοχή, ο σεισµός συνδέεται µε ένα κανονικό 

ρήγµα µε προσανατολισµό ΒΑ-Ν∆ που βυθίζεται νοτιοανατολικά και χαρακτηρίζεται 

από µία δεξιά-παράπλευρη οριζόντια συνιστώσα (right-lateral strike-slip component) 

[Papadopoulos & Pavlides, 1992]. Αµέσως εκδηλώθηκε ένα καταστροφικό τσουνάµι, 

το οποίο πιθανόν να οφείλεται σε µία πυροδοτούµενη από τον σεισµό υποθαλάσσια 

γεωλίσθηση ιζηµάτων µέσα στο κοίλωµα που υπάρχει ανάµεσα στην Αµοργό και την 

Αστυπάλαια [Perissoratis & Papadopoulos, 1999], κάτι που δεν είναι σπάνιο για πολ-

λές παράκτιες περιοχές της χώρας [Γαλανόπουλος κ.α., 1964, Perissoratis et al., 1984, 

Papadopoulos, 1993b]. Μαρτυρίες αναφέρουν ότι το τσουνάµι είχε µέγιστη αναρρί-

χηση ύψους 25m από την επιφάνεια της θάλασσας στην νοτιο-ανατολική ακτή της 

Αµοργού [Γαλανόπουλος, 1957, Ambraseys, 1960], ενώ οι αντίστοιχες τιµές αναρρί-

χησης στην ευρύτερη θαλάσσια περιοχή κυµάνθηκαν µε βάση την τοπική βαθυµετρία 

και την παράκτια µορφολογία, µε το κύµα να φτάνει µέχρι την Κρήτη [Γαλανόπου-

λος, 1957, Ambraseys, 1960, 1962, Antonopoulos, 1980b, Papazachos et al., 1986]. 

Στο Κεφάλαιο που ακολουθεί γίνεται εκτενέστερη αναφορά στο τσουνάµι της Αµορ-

γού και στις επιπτώσεις του στα νησιά του Αιγαίου. 
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Κεφάλαιο 3:  
 

Το τσουνάµι          
της 9ης Ιουλίου 1956 

 
 
 
3.1 Οι πρώτες παρατηρήσεις 
 
 Σύµφωνα µε τον Ambraseys, ο σεισµός της 9ης Ιουλίου 1956 στο Ελληνικό 

αρχιπέλαγος ακολουθήθηκε από ένα µεγάλο θαλάσσιο κύµα, το οποίο πιθανόν να δη-

µιουργήθηκε από µία σειρά υποθαλάσσιων γεωλισθήσεων στα απότοµα πρανή της 

τάφρου της Αµοργού. Το ύψος του κύµατος κοντά στην πηγή δηµιουργίας του άγγιξε 

τα 30m, ενώ η θάλασσα παρέµεινε ανακατεµένη για πολλές ηµέρες µετά το περιστα-

τικό. Η επίδραση του κύµατος στα νησιά του Αιγαίου και την Κρήτη ήταν σε κάθε 

περίπτωση διαφορετική (Σχήµα 16) [Ambraseys, 1960].  

 

 
Σχήµα 16: Χάρτης των σεισµικών θαλάσσιων κυµάτων στο Ελληνικό αρχιπέλαγος την 9η Ιουλίου 1956.              

(Πηγή: Antonopoulos, 1980b) 
 
 Στην Κάλυµνο το κύµα ήταν τόσο ισχυρό, που οι ζηµιές που καταγράφηκαν 

ήταν πολύ σοβαρές (Σχήµατα 17 και 18). Συγκεκριµένα στην χώρα της Καλύµνου, 
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την Πόθια, η θάλασσα υποχώρησε αρχικά για να επιστρέψει σύντοµα πληµµυρίζο-

ντας όχι µόνο την ακτή αλλά και όλη την πόλη. Η αναρρίχηση του κύµατος ήταν 

2,5m, ενώ η ώθησή του ήταν τέτοια ώστε πολλά σπίτια στο λιµάνι καθώς επίσης και 

οι ταρσανάδες που βρίσκονταν σε απόσταση 200m από την ακτή υπέστησαν σηµα-

ντικές φθορές. Περισσότερα από τριάντα καΐκια και ένα µεγάλο ιστιοφόρο καράβι 

εκτοξεύτηκαν στην ενδοχώρα και θρυµµατίστηκαν. Η θάλασσα υποχώρησε συνολικά 

τρεις φορές και την πρώτη ώρα προώθησε στην ενδοχώρα πολλά συντρίµµια και έπι-

πλα από σπίτια σε απόσταση περίπου 1,5km από την ακτή. Ένας άνθρωπος παρασύρ-

θηκε από το κύµα για 1200m και δυστυχώς τρεις άνθρωποι έχασαν τη ζωή τους. Τέ-

λος, µεγάλες καλλιεργήσιµες εκτάσεις καλύφθηκαν από το θαλασσινό νερό [An-

tonopoulos, 1980b].  

 

 
                Σχήµα 17: Η θάλασσα εισχωρεί  
                  στην προκυµαία της Καλύµνου.                                                           

               (Πηγή: www.geodifis.com_4_post_2010_7_171) 
 

 
                Σχήµα 18: Το ρολόι της µητρόπολης στην Πόθια  
                  της Καλύµνου σταµάτησε στην πρώτη σεισµική    

                       δόνηση. (Πηγή: Antonopoulos, 1980b)
  
 Στα Κατάπολα της Αµοργού, η αναρρίχηση του κύµατος ήταν 2,5m και κατά-

στρεψε πολλά λιµενικά έργα και σπίτια που βρίσκονταν κοντά στην ακτή. Τέσσερα 

µεγάλα ιστιοφόρα καράβια ρίχτηκαν πάνω στην προκυµαία και άλλα τέσσερα ξεβρά-

στηκαν στην όχθη. Η ίδια η προκυµαία βούλιαξε και καταστράφηκε. Η ακτή που βρί-

σκεται κοντά στην χώρα της Αµοργού γέµισε µε κορµούς δέντρων και κούτσουρα, 

ενώ πολλές καλλιεργήσιµες εκτάσεις στην ενδοχώρα πληµµύρισαν. Στην απόκρηµνη 

νοτιοανατολική ακτή του νησιού, το κύµα αναρριχήθηκε στα 30m(!), ωστόσο δεν 

σηµειώθηκαν ζηµιές καθώς λόγω της τοπογραφίας η συγκεκριµένη περιοχή είναι πο-
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λύ αραιοκατοικηµένη και όσα χωριά υπάρχουν έχουν χτιστεί πολύ ψηλά στα βράχια 

[Antonopoulos, 1980b]. 

  

 Στην Πόρτο-Σκάλα της Αστυπάλαιας, το πρώτο κύµα που έφτασε είχε ύψος 

4,9m και ξεχύθηκε 800m µέσα στην ενδοχώρα. Στην ακτή πολλά ψαροκάικα έσπα-

σαν και τα συντρίµµια τους µεταφέρθηκαν 1000m στο εσωτερικό του νησιού (Σχήµα 

19). Σε άλλες ακτές του νησιού καταστράφηκαν πολλές καλλιέργειες και σπίτια, ενώ 

δύο άνθρωποι τραυµατίστηκαν πολύ σοβαρά [Antonopoulos, 1980b].     

 

 
Σχήµα 19: Το τσουνάµι φτάνει και στην Αστυπάλαια.  

(Πηγή: www.geodifis.com_4_post_2010_2_5) 
 
 Στην Αντίπαρο το νερό πληµµύρισε τις ακτές και την πόλη του Κάστρου, η 

οποία βρίσκεται σε ένα ύψωµα στο βόρειο τµήµα του νησιού. Οι φθορές στα παρα-

θαλάσσια σπίτια ήταν λίγες, αλλά η προβλήτα καταστράφηκε και οι πλάκες της έγει-

ραν στις 45ο. Μία µηχανοκίνητη βάρκα παρασύρθηκε από τα κύµατα και κοµµατιά-

στηκε στα βράχια 30m από την ακτή, ενώ πολλές µικρότερες βάρκες βρέθηκαν στην 

στεριά [Antonopoulos, 1980b]. 

 

 Στην Λιψό (κύριο νησί των Λειψών), η θάλασσα εισχώρησε στα 1400m και 

κατάστρεψε πολλά σπίτια. Στο λιµάνι της γκρεµίστηκε η αποβάθρα και αρκετά δηµό-

σια κτίρια, ενώ ένα σπίτι κατέρρευσε από τα θεµέλια. Στα Σόκορα πολλά βοοειδή που 

χρησιµοποιούνταν στις αγροτικές εργασίες παρασύρθηκαν από τα νερά και πνίγηκαν 

[Antonopoulos, 1980b].  

 

 Κοντά στο Λακκί της Λέρου, η πρώτη αντίδραση της θάλασσας ήταν η υπο-

χώρηση. Παρόλο που το ύψος των κυµάτων ήταν µόλις 1,2m, πολλά σπίτια υπέστη-
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σαν ζηµιές και τα προϊόντα που είχαν αποθηκευτεί στην προκυµαία παρασύρθηκαν 

από το νερό. Πολλά ψαροχώρια του νησιού πληµµύρισαν, ενώ δέκα βάρκες κατα-

στράφηκαν ολοκληρωτικά [Antonopoulos, 1980b].  

 

 Στο Φοινίκιον της Καρπάθου, τα κύµατα κατέφθασαν µε τέτοια ορµή που ι-

σοπέδωσαν τον κυµατοθραύστη και το αραξοβόλι του λιµανιού. Το ύψος των κυµά-

των ξεπέρασε τα 6m και πληµµύρισε πολλά χωριά, πνίγοντας συνάµα αρκετά βοοειδή 

[Antonopoulos, 1980b]. 

 

 Στο νοτιοδυτικό κάβο της Ρόδου, η νησίδα της Πρασονήσου ενώνεται µε το 

νησί µε µία στενή λωρίδα γης µήκους 300m, η οποία όµως αποσυνδέθηκε ελαφρώς 

µετά την σεισµική δόνηση που σηµειώθηκε εκείνη την ηµέρα καθώς βυθίστηκε 10m 

κάτω από τη στάθµη της θάλασσας. ∆εν είναι σαφές αν αυτή η υποχώρηση είναι απο-

τέλεσµα της σεισµικής δόνησης, φαίνεται όµως ο µικρός ισθµός της Πρασονήσου 

υποχώρησε λόγω της διασποράς των χαλαρών ιζηµάτων που την συνέθεταν από τα 

κύµατα που χτύπησαν το νησί [Antonopoulos, 1980b]. 

 

 Αντίστοιχες αναφορές για διάφορα νησιά του Αιγαίου που επηρεάστηκαν από 

το τσουνάµι της Αµοργού υπάρχουν πολλές, ωστόσο η εκτενής καταγραφή τους ξε-

περνά τον στόχο της παρούσας εργασίας. Για περισσότερες λεπτοµέρειες, µπορεί κα-

νείς να ανατρέξει στους Πίνακες Α7 και Α8 του Παραρτήµατος Α, στους οποίους δί-

νεται η επίσηµη καταγραφή του τσουνάµι της 9ης Ιουλίου 1956 και του τσουνάµι που 

προκλήθηκε από τον µεγαλύτερο µετασεισµό εκείνης της ηµέρας, σύµφωνα µε το Na-

tional Geophysical Data Center του NOAA.  

 

 Για την ιστορία όµως, αξίζει κανείς να παρατηρήσει τις σπάνιες και πολύ εν-

διαφέρουσες φωτογραφίες αρχείου που ακολουθούν και αποτύπωσαν το τσουνάµι της 

Αµοργού σε διάφορες ακτές του Αιγαίου σαν κάτι το παράξενο και αξιοπερίεργο. Η 

ενότητα θα κλείσει µε την καταγραφή του τσουνάµι στον παλιρροιογράφο που βρί-

σκεται στο λιµάνι της Σούδας, στα Χανιά! 
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Σχήµα 20: Το βορεινό λιµάνι του Πανόρµου στην Τήνο πληµµυρίζει από τα νερά. 

 (Πηγή: Φωτογραφείο Φωτογονία, Τήνος) 
 
 

  
Σχήµα 21: Ο Πάνορµος της Τήνου αδειάζει από τα νερά.  

 (Πηγή: Φωτογραφείο Φωτογονία, Τήνος) 
 

 
Σχήµα 22: Οι βάρκες κρέµονται στο λιµάνι του Πανόρµου στην Τήνο. 

 (Πηγή: Φωτογραφείο Φωτογονία, Τήνος) 
 

 

 
 Σχήµα 23: Τα νερά πληµµυρίζουν το λιµάνι της Σύρου.                                                                                       

(Πηγή: Εφηµερίδα Κυκλαδικόν Φως, Αύγουστος 1956, Αρ. φύλλου 82) 
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Σχήµα 24: Πληµµύρες και στην Σκάλα της Πάτµου.  

(Πηγή: Antonopoulos, 1980b) 
 

 
Σχήµα 25: Η Πάτµος αδειάζει από τα νερά.  

(Πηγή: www.arahova.wordpress.com) 

 

 
Σχήµα 26: Η διακύµανση της στάθµης της θάλασσας στο λιµάνι της Σούδας στα Χανιά την 9η Ιουλίου 1956.                 

(Πηγή: Antonopoulos, 1980b) 

 

3.2 Γεωλογικές καταγραφές 
 
 Ο κύριος λόγος για τον οποίο οι ερευνητές ενδιαφέρονται για ιζηµατολογικά 

και ραδιοµετρικά δεδοµένα από εναποθέσεις ιζηµάτων τσουνάµι είναι ότι µπορούν µε 

την αξιολόγησή τους να επανεκτιµήσουν την αξιοπιστία των ανθρώπινων µαρτυριών, 

σχετικά µε το µέγεθος και τις επιπτώσεις του εκάστοτε περιστατικού. Αυτό συνέβη 

και στην περίπτωση του τσουνάµι της Αµοργού.  
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 Πιο συγκεκριµένα, στην περιοχή Λιβάδια στη νότια ακτή της Αστυπάλαιας, οι 

ερευνητές προσδιόρισαν µία ξεχωριστή εναπόθεση στρογγυλευµένων, προσανατολι-

σµένων θραυσµάτων (clasts), η βάση των οποίων κάθεται ασύµφωνα πάνω στα υπο-

κείµενα ιζήµατα ενώ οι ανώτερες επιφάνειές τους είναι αναµεµιγµένες µε ένα στρώµα 

θαλάσσιων οργανικών κορηµάτων (Poseidon oceania) σφηνωµένων µέσα σε ηπειρω-

τικά ιζήµατα (Σχήµατα 27 και 28) [Dominey-Howes, 1996b, Dominey-Howes et al., 

2000b]. Ο προσανατολισµός των θραυσµάτων µέσα στην εναπόθεση ήταν φανερά 

διαφορετικός από αυτόν που είχαν τα σύγχρονα ιζήµατα της παραλίας. Τα θραύσµατα 

είχαν µία κλίση 45-50ο σε σχέση τον ορίζοντα και οι a-άξονές τους παρουσίαζαν µία 

γενικότερη ευθυγράµµιση Β-Ν. Η κύρια µάζα του υλικού ανάµεσα στα θραύσµατα 

περιείχε τρηµατοφόρα (foraminifera) από µεγαλύτερα βάθη νερών. Η χρονολόγηση 

του 137Cs και του 210Pb στα υποκείµενα και υπερκείµενα ιζήµατα, σε συνδυασµό και 

µε άλλα στοιχεία, φανερώνουν ότι η συγκεκριµένη θαλάσσια εναπόθεση συνέβη λίγο 

µετά το 1954. Οι ερευνητές κατέληξαν ότι η εναπόθεση αυτή στα Λιβάδια της Αστυ-

πάλαιας οφείλεται αποκλειστικά στο τσουνάµι της Αµοργού το 1956. 

 

  
Σχήµα 27: Στρωµατογραφική ανάλυση στα Λιβάδια της Αστυπάλαιας 

συνδέει τα θαλάσσια τρηµατοφόρα συγκεκριµένης εναπόθεσης            
µε το τσουνάµι της Αµοργού. (Πηγή: Dominey-Howes, 2002) 

 
 

 

 

 
Σχήµα 28: Στα Λιβάδια της Αστυπάλαιας εντοπίστηκαν τα              

προσανατολισµένα θραύσµατα που φέρονται να συνδέονται µε το 
τσουνάµι της Αµοργού. Το µήκος του φτυαριού είναι 50cm.  

(Πηγή: Dominey-Howes, 2002) 
 
 
 
 
 

 ∆ύο παλαιότερες µελέτες αναφέρουν ότι η έκταση της πληµµύρας από την 

ακτή στην Χώρα της Αστυπάλαιας έφτασε περίπου τα 460m [Ambraseys, 1960] ή 
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ακόµα και τα 1000m [Antonopoulos, 1980b]. Λαµβάνοντας υπόψη την τοπογραφία 

της ακτογραµµής γύρω από την Χώρα, προκύπτει ότι σε απόσταση µόλις 350m από 

την ακτή, η ανύψωση του εδάφους είναι 100m πάνω από την επιφάνεια της θάλασ-

σας, κάτι που κάνει τις προηγούµενες δηµοσιευµένες εκτιµήσεις πολύ υπερτιµηµένες. 

Η συγκεκριµένη παρατήρηση επιβεβαιώθηκε και από ανέκδοτες προσωπικές µαρτυ-

ρίες που δήλωσαν ότι η οριζόντια πληµµύρα (tsunami inundation) δεν ξεπέρασε τα 

50m και η αντίστοιχη αναρρίχηση (vertical run-up) τα 5m [Dominey-Howes et al., 

2000b].  

 

3.3 Οι υποψίες για εκτεταµένη υποθαλάσσια γεωλίσθηση 
 
 Όπως αναφέρθηκε και σε προηγούµενες ενότητες, ήδη από τα πρώτα χρόνια 

που ακολούθησαν το περιστατικό της Αµοργού, οι διάφοροι ερευνητές έθεταν ανοι-

χτά επί τάπητος το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης σαν αιτία δηµιουργίας 

του τσουνάµι του 1956. Μάλιστα θεωρούσαν ότι ο σεισµός της 9ης Ιουλίου πυροδό-

τησε µία εκτεταµένη υποθαλάσσια γεωλίσθηση ιζηµάτων, γεγονός που οδήγησε στην 

δηµιουργία του γνωστού πλέον τσουνάµι. Χαρακτηριστικά παρατίθενται κάποια α-

ποσπάσµατα από τις εργασίες της εποχής εκείνης και νεότερων µελετητών: 

 

 Γαλανόπουλος (1957),  

“…κατά την διάρκεια του σεισµού εσηµειώθησαν και µερικαί κατολισθήσεις 

γαιών, ως και µερικαί µικραί κατακρηµνίσεις βράχων…” 

“…κατολίσθησις γαιών από τας κλιτύς της υποθαλασσίας τάφρου που διασχίζει το 

στενόν Αµοργού-Αστυπάλαιας µε αποτέλεσµα την δηµιουργίαν του θαλασσίου 

κύµατος µεταφοράς που ηκολούθησε τον παγκόσµιον σεισµόν…” 
 
 Ambraseys (1962), 

“…for certain central areas of the Grecian Archipelago, crustal tilting rather than 

tectonic deformations of the sea-floor seems to be a very probable cause for some 

of the waves observed…” 
 
 Αντωνόπουλος (1978), 

“…οι µικρού εστιακού βάθους σεισµοί και οι υποθαλάσσιες κατολισθήσεις είναι τα 

συνηθέστερα αίτια γένεσης του φαινοµένου στις ελληνικές ακτές…” 
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 Perissoratis & Papadopoulos (1999), 

“…very destructive tsunamis were generated probably as a consequence of sediment 

slides down the Amorgos - Astypalaea Trough…” 

 

3.4 Αστάθεια ιζηµάτων και δυναµικό γεωλίσθησης 
 
 Η σταθερότητα των θαλάσσιων ιζηµάτων εξαρτάται από πολλές φυσικές πα-

ραµέτρους, όπως η κλίση των πρανών, ο ρυθµός εναπόθεσης ιζηµάτων, η αντοχή σε 

διάτµηση, τα χαρακτηριστικά της κοκκοµετρίας, η περιεχόµενη υγρασία και φυσικά η 

παρουσία µεγάλων κανονικών ρηγµάτων. Σύµφωνα µε πρόσφατες µελέτες, στην πε-

ριοχή του νότιου Αιγαίου έχουν διακριθεί τέσσερις διαφορετικές σεισµικές-

ιζηµατογενείς ζώνες µε διαφορετικό δυναµικό γεωλίσθησης (Σχήµα 29) [Perissoratis 

& Papadopoulos, 1999].  

 

 Η ιζηµατογενής ζώνη Ι είναι σχετικά οριζόντια και αδιατάρακτη, µε περι-

στασιακές δελταϊκές αποθέσεις. Τα ιζήµατα αποτελούνται από χονδρόκοκκη και λε-

πτόκοκκη άµµο και εντοπίζονται στην εσωτερική υφαλοκρηπίδα και στις κορυφές 

των θαλάσσιων ραχών και οροπεδίων. Το δυναµικό γεωλίσθησης της ζώνης αυτής 

είναι πολύ χαµηλό.  

 

 Η ιζηµατογενής ζώνη ΙΙ αποτελείται από ιζήµατα λεπτόκοκκης άµµου και 

ιλύος πάχους 50m που διαταράσσονται από διεργασίες διάβρωσης καθώς τα διάφορα 

στρώµατα είναι ακαθόριστα, συνεχόµενα ή µη, µε κλίση που κυµαίνεται από 1ο µέχρι 

3ο ή και περισσότερο. Σε κάποια σηµεία είναι εµφανή τα αρχικά στάδια κατολισθή-

σεων. Η ζώνη αυτή έχει χαρτογραφηθεί στα ανατολικά της λεκάνης της Αµοργού, σε 

γειτονικές περιοχές στην Αστυπάλαια και στην Κω και έχει µεγαλύτερο δυναµικό 

γεωλίσθησης από την πρώτη ζώνη. 

 

 Στην ιζηµατογενή ζώνη ΙΙΙ, ο επικλινής θαλάσσιος πυθµένας καλύπτεται από 

ιζήµατα πάχους 100m περίπου, τα οποία είναι µέτρια έως πολύ διαταραγµένα λόγω 

µαζικών γεωλισθήσεων. Η ζώνη χαρακτηρίζεται από ασυνέχειες και χαοτικές ιζηµα-

τογενείς δοµές από λεπτόκοκκη άµµο και ιλύ, µε λίγη χονδρόκοκκη άµµο. Στα όριά 

της βρίσκονται µεγάλα κανονικά ρήγµατα σηµαντικού µήκους (20-30km), που ελέγ-
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χουν πλευρικά την λεκάνη της Αµοργού και εντοπίζονται ανάµεσα στη Μήλο και την 

Σαντορίνη και στο βορειοδυτικό τµήµα της λεκάνης της Αµοργού, καθώς επίσης και 

στον Αργολικό κόλπο. Οι πιθανότητες για αστοχία και κατάρρευση των θαλάσσιων 

ιζηµάτων της ζώνης αυτής είναι πολύ υψηλές.  

 

 Τέλος, η ιζηµατογενής ζώνη IV αποτελείται από ιζήµατα ιλύος και αργίλων 

πάχους >100m µε ξεκάθαρες εναλλαγές αποθέσεων, οι οποίες είναι πολύ καλά στρω-

µατοποιηµένες. Οι ακολουθίες είναι διακριτές και συνεχείς, εκτός λίγων περιοχών 

στην περιφέρεια των ιζηµατογενών λεκανών όπου διαταράσσονται λόγω µετακινή-

σεων των φερτών υλικών που έχουν προέλθει από γεωλισθήσεις. Το δυναµικό γεωλί-

σθησης της ζώνης IV είναι πολύ χαµηλό, όπως της ζώνης Ι.   

 

Σχήµα 29: Η κατανοµή των τεσσάρων διαφορετικών ιζηµατογενών ακολουθιών  
που εντοπίστηκαν στο νότιο Αιγαίο. (Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

 

 Ως εκ τούτου, η θαλάσσια περιοχή βόρεια της Κρητικής Τάφρου (Cretan 

Through) που καλύπτεται από τις ιζηµατογενείς ζώνες ΙΙ και ΙΙΙ είναι επιρρεπής στις 

µεγάλης κλίµακας γεωλισθήσεις µαζών. Στην ουσία πρόκειται για τις λεκάνες του 

Αργολικού κόλπου και της Αµοργού και κάποια πρανή µικρότερων κοιλωµάτων 

[Perissoratis & Papadopoulos, 1999].  

 

 Σε παλαιότερη έρευνα στο Αιγαίο πέλαγος, µελετήθηκε η σταθερότητα των 

πρανών των ιζηµάτων ανοιχτής θαλάσσης που εναποτίθενται τόσο στην υφαλοκρηπί-

δα (shelf/prodelta sequences) και όσο και σε άλλα επικλινή περιβάλλοντα (slope se-
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quences) [Lykousis, 1991]. Τα αποτελέσµατα της έρευνας δίνονται στον Πίνακα 1 

που ακολουθεί και σχετίζει την κλίση των πρανών µε την ελάχιστη εδαφική επιτά-

χυνση α που απαιτείται προκειµένου να προκληθεί µία αστοχία στην σταθερότητα 

των ιζηµάτων, δηλαδή µία γεωλίσθηση. Σηµειώνεται ότι τα ιζήµατα της υφαλοκρηπί-

δας θεωρούνται προδελταϊκές ακολουθίες που εναποτίθενται όταν η στάθµη της θά-

λασσας είναι χαµηλή και η εισροή των ιζηµάτων είναι υψηλότερη. Αυτά τα ιζήµατα 

έχουν συνήθως µεγαλύτερες κλίσεις πρανών, το φορτίο τους λόγω της λιθοστατικής 

πίεσης από τα υπερκείµενα υλικά είναι µεγαλύτερο και εποµένως µπορούν να καταρ-

ρεύσουν µε µικρότερες τιµές εδαφικής επιτάχυνσης α από ότι τα άλλα ιζήµατα 

[Perissoratis & Papadopoulos, 1999]. 
 

Πίνακας 1: Εκτιµήσεις για την σταθερότητα των πρανών στη θαλάσσια περιοχή του νότιου Αιγαίου.  
(Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

 

Parameteres Regional accumula-
tion rates 

Prodelta sediment 
sequences 

Slope sediment 
sequences 

Slope angle (o)  1o 2o 3o 1o 2o 3o

High  10 9 8 15 14 13 Minimum α in g 
(%) required for initiation of 
sediment failure Low 13 12 11 30 28 27 

 

 Όπως διαπιστώνεται και από το Σχήµα 30, στο οποίο απεικονίζονται οι σει-

σµικές ζώνες της Ελλάδας σύµφωνα µε τον κανονισµό δόµησης της χώρας [ΟΑΣΠ, 

2001], το βόρειο τµήµα της Κρητικής Τάφρου, που είναι και η περιοχή ενδιαφέρο-

ντος για το τσουνάµι του 1956 στην Αµοργό, εντάσσεται µέσα στην σεισµική ζώνη 

κινδύνου ΙΙ. 

  

 Αντίστοιχα, από τον ακόλουθο Πίνακα 2, στον οποίο καταγράφονται οι µέσοι 

χρόνοι επανάληψης των πιθανότερων µέγιστων εδαφικών επιταχύνσεων α που µπο-

ρούν να παρατηρηθούν στις σεισµικές ζώνες της Ελλάδας, προκύπτει ότι για την συ-

γκεκριµένη ζώνη ΙΙ ο µέσος χρόνος επανάληψης για έναν σεισµό που προκαλεί εδα-

φική επιτάχυνση από α=0,11g µέχρι α=0,14g κυµαίνεται µεταξύ 50 και 100 χρόνων, 

ενώ για τιµές α>0,22g ο προβλεπόµενος χρόνος επανάληψης του γεγονότος ξεπερνά 

τα 500 χρόνια.   
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Σχήµα 30: Οι σεισµικές ζώνες κινδύνου σύµφωνα µε τον κανονισµό δόµησης της χώρας.  

(Πηγή: ΟΑΣΠ, 2001) 
 
Πίνακας 2: Οι πιθανότερες τιµές εδαφικής επιτάχυνσης α (σε g) που αναµένονται στις σεισµικές ζώνες κινδύνου 

Ι, ΙΙ και ΙΙΙ του ελλαδικού χώρου, συναρτήσει του µέσου χρόνου επαναληψιµότητας Τm.  
(Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

 

Τm (yr) Zone I Zone II Zone III 

1 0,03 0,04 0,06 

10 0,05 0,07 0,10 

20 0,06 0,09 0,12 

50 0,08 0,11 0,16 

100 0,09 0,14 0,19 

200 0,11 0,17 0,23 

500 0,14 0,22 0,29 

  

 Συνεπώς, η επανάληψη µίας µεγάλης υποθαλάσσιας γεωλίσθησης που θα πυ-

ροδοτηθεί από έναν ισχυρό σεισµό στις απότοµες πλαγιές του Αργολικού κόλπου και 

της λεκάνης της Αµοργού θα ακολουθεί χρονικά την συχνότητα επανάληψης τέτοιων 

ισχυρών σεισµών, δηλαδή τα 50 έως 100 χρόνια. Αντίστοιχα, για το ίδιο αποτέλεσµα 
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σε άλλες επικλινείς περιοχές ο χρόνος επανάληψης θα ανέρχεται σε περισσότερα από 

500 χρόνια. Το τελικό συµπέρασµα είναι ότι µία ισχυρή µετακίνηση των θαλάσσιων 

ιζηµάτων µπορεί να διαταράξει την µορφολογία του θαλάσσιου πυθµένα και να προ-

καλέσει τσουνάµι. Γνωρίζοντας όµως τους µέσους χρόνους επανάληψης για έναν ι-

σχυρό σεισµό και κατ’ επέκταση µία µεγάλη υποθαλάσσια γεωλίσθηση, µπορεί κά-

ποιος να εκτιµήσει τον κατά προσέγγιση χρόνο επανάληψης ενός µεγάλου τσουνάµι 

στην συγκεκριµένη περιοχή ενδιαφέροντος [Perissoratis & Papadopoulos, 1999]. 

 

3.5 Το σενάριο της γεωλίσθησης επαληθεύεται 
 
 Η λεκάνη της Αµοργού εκτείνεται ΒΑ-Ν∆ και είναι µία από τις πολλές λεκά-

νες παρόµοιας έκτασης του νοτιοδυτικού Αιγαίου. Το µέγιστο βάθος της αγγίζει πε-

ρίπου τα 700m και οριοθετείται εκατέρωθεν από δύο απόκρηµνα κανονικά ρήγµατα 

ίδιου προσανατολισµού. Τα δύο µεγάλα ρήγµατα της λεκάνης αποκλίνουν κατά την 

ΒΑ διεύθυνση, ενώ άλλα µικρότερα και παλαιότερα κανονικά ρήγµατα µε διευθύν-

σεις Α-∆ και Β∆-ΝΑ δηµιουργούν την πολύπλοκη µορφολογία του θαλάσσιου πυθ-

µένα στο βόρειο τµήµα της λεκάνης (Σχήµα 31) [Perissoratis & Papadopoulos, 1999]. 

 

Σχήµα 31: Απεικόνιση της λεκάνης της Αµοργού και των κύριων ρηγµάτων της.  
(Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

  
 Το κύριο χαρακτηριστικό της λεκάνης της Αµοργού αποτελεί το µεγάλο κα-

νονικό ρήγµα που σχηµατίζει την απόκρηµνη νότια πλευρά του νησιού (Σχήµα 32). 

Το κατώτερο σκέλος του ρήγµατος (footwall) ανέρχεται στα 1600m ύψος, εκ των ο-
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ποίων τα 800m περίπου εκτείνονται πάνω από την στάθµη της θάλασσας. Προς τα 

κάτω, το σκέλος αυτό βυθίζεται προς την θάλασσα µε γωνία κλίσης 20ο και εκτείνε-

ται για άλλα 750m περίπου µέχρι τον επίπεδο πυθµένα της λεκάνης. Η κλίση του µι-

κραίνει προς τα ΒΑ και Ν∆, ενώ στο κέντρο της λεκάνης τα υπάρχοντα ιζήµατα του 

Τεταρτογενούς έχουν συνολικό πάχος 150m. Από σεισµικές τοµές στα ΒΑ της λεκά-

νης φαίνεται ότι το τµήµα µε το µεγαλύτερο πάχος ιζηµάτων (recent depocenter) µε-

τακινείται προς τα δυτικά του κατώτερου σκέλους του ρήγµατος. Αυτό πιθανόν να 

οφείλεται στην καταβύθιση του πυθµένα της λεκάνης σε σχέση µε το κάτω σκέλος 

του ρήγµατος. Έχει υπολογιστεί ότι η συνολική έκταση του ρήγµατος κατά µήκος 

των ακτών της Αµοργού είναι περίπου 60km και µοιράζεται σε δύο τµήµατα µήκους 

30km το καθένα. Επιπλέον, στο νότιο τµήµα της λεκάνης της Αµοργού ξεχωρίζουν 

δύο διαφορετικά ρήγµατα, εκ των οποίων το πιο απότοµο βρίσκεται βόρεια της Ανά-

φης και το κάτω σκέλος του έχει ύψος 200m και µήκος 25km [Perissoratis & 

Papadopoulos, 1999]. 

 

 
Σχήµα 32: Τα επίκεντρα του κύριου σεισµού και του µεγαλύτερου µετασεισµού της 9ης Ιουλίου 1956.  

Στην διαγραµµισµένη περιοχή απεικονίζονται η πιθανολογούµενη γεωλίσθηση που φέρεται να προκάλεσε  
το τσουνάµι της Αµοργού και οι σεισµικές τοµές (a), (b) και (c). (Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

 

 Η λεπτοµερής εξέταση των σεισµικών τοµών (a), (b) και (c) στο νότιο-δυτικό 

τµήµα της λεκάνης της Αµοργού αποκάλυψε µία τεράστιας έκτασης υποθαλάσσια 

γεωλίσθηση ανάµεσα στην Σαντορίνη και την Ανάφη (Σχήµα 32). Πιο συγκεκριµένα, 
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φαίνεται ότι υπάρχει µία ξεκάθαρη αναταραχή στις ιζηµατογενείς αποθέσεις του Ο-

λόκαινου κατά µήκος των πλευρών της λεκάνης, ενώ στο κέντρο της λεκάνης η 

στρωµατογραφία γίνεται από ακαθόριστη µέχρι χαοτική [Perissoratis & 

Papadopoulos, 1999]. Το καταρρέουν υλικό (slumped material) αποτελείται από ένα 

στρώµα ιζηµάτων πάχους 50m χωρίς συνάφεια, το οποίο υπέρκειται πάνω από µία 

ασυµφωνία και καλύπτεται από ένα ξεκάθαρο στρωµατοποιηµένο υλικό πάχους 30m 

(Σχήµατα 33, 34). Οι απότοµες πτυχώσεις µέσα στο στρωµατοποιηµένο ίζηµα (Σχήµα 

33) υποδεικνύουν ότι προέκυψαν από µία «µαζική» γεωλίσθηση (‘en mass’ sliding).  

 

 
Σχήµα 33: Απεικόνιση της σεισµικής τοµής (a).                                     

(Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999) 

 

 

 
 

Σχήµα 34: Απεικόνιση της σεισµικής τοµής (b).  
(Πηγή: Perissoratis & Papadopoulos, 1999)

  

 Η γεωλίσθηση εκτείνεται κατά µήκος της λεκάνης και καλύπτει µία επιφάνεια 

µήκους 24km και πλάτους 6km, µε θαλάσσια βάθη που κυµαίνονται από 350m µέχρι 

600m. Η κλίση των πρανών είναι 3ο και ο συνολικός όγκος των ιζηµάτων που κατέρ-

ρευσαν υπολογίζεται στα 3,6·106 m3 [Perissoratis & Papadopoulos, 1999]. Πρόκειται 

για την µεγαλύτερη γεωλίσθηση που συνέβη ποτέ στην περιοχή. Τα ιζήµατα που κα-

τέρρευσαν προήλθαν από τα ανώτερα πρανή της νότιας λεκάνης της Αµοργού, τα ο-

ποία βρίσκονται πολύ κοντά στο επίκεντρο του µεγαλύτερου µετασεισµού εντάσεως 

Μs=7,2 που σηµειώθηκε εκείνη την ηµέρα του 1956 ανοιχτά της Σαντορίνης και ταυ-
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τίζονται µε την κύρια ζώνη διάρρηξης. Πιο συγκεκριµένα, η κορυφή της µάζας που 

κατέρρευσε βρίσκεται στη διαγραµµισµένη επιφάνεια του Σχήµατος 32 και ορίζεται 

σε απόσταση 30km από το επίκεντρο του κύριου σεισµού της 9ης Ιουλίου και µόλις 

10km από το επίκεντρο του κύριου µετασεισµού [Perissoratis & Papadopoulos, 

1999].  

 

 Για τους σεισµούς στον ελλαδικό χώρο έχει υιοθετηθεί η παρακάτω εξίσωση, 

η οποία συνδέει την οριζόντια επιτάχυνση του εδάφους α σε cm/s2 (ground accelera-

tion horizontal peak), µε την ένταση του σεισµού Ms και την απόσταση D από το επί-

κεντρο του σεισµού [Θεοδουλίδης, 1991]:  

 
  )15log(65,149,077,1log +−+= DM sα   (13). 

 
 Θεωρώντας τις τιµές Ms=7,5 και 7,2 και τις αποστάσεις D=30 και 10km αντί-

στοιχα, προκύπτουν τιµές επιτάχυνσης α=0,46g και α=1,40g, οι οποίες είναι κατά πο-

λύ υψηλότερες από τις ελάχιστες που απαιτούνται για να δηµιουργηθεί µία γεωλί-

σθηση (Πίνακας 1). Οι τιµές αυτές δείχνουν ότι η γεωλίσθηση των ιζηµάτων θα µπο-

ρούσε να οφείλεται στον κύριο σεισµό και/ή στον µεγαλύτερο µετασεισµό.  

 

 Οι παραπάνω παρατηρήσεις έχουν µεγάλη σηµασία για την κατανόηση του 

µηχανισµού του τσουνάµι της Αµοργού το 1956. ∆ιάφορες αριθµητικές προσοµοιώ-

σεις που αναπτύχθηκαν για την µοντελοποίηση του συγκεκριµένου τσουνάµι και 

θεώρησαν τον σεισµό σαν πηγή του τσουνάµι, λαµβάνοντας το µήκος της ζώνης 

διάρρηξης ίσο µε 100km και την κάθετη µετατόπιση ίση µε 1m, έδειξαν µία σηµαντι-

κή ασυµφωνία ανάµεσα στο παρατηρούµενο ύψος κύµατος (25m) και στo υπολογι-

σµένο βάσει µοντέλου ύψος κύµατος (2,5-10m) που αναπτύχθηκε στις κοντινές ακτές 

[Yalciner et al., 1993, Papadopoulos et al., 1994, Papadopoulos et al., 1995, Pedersen 

et al., 1995b, Koutitas and Papadopoulos, 1998]. Βέβαια, η ασυµφωνία αυτή µπορεί 

να οφείλεται εν µέρει στην υπερεκτίµηση του µέγιστου ύψους κύµατος του πρώτου 

κύµατος που παρατηρήθηκε. Στην πραγµατικότητα, οι σχετικά πρόσφατες παρατηρή-

σεις πεδίου στην Αστυπάλαια έδειξαν ότι κατακόρυφη αναρρίχηση του κύµατος πι-

θανόν να µην ξεπέρασε τα 15m ύψος [Dominey-Howes, 1996b, Papadopoulos, 1996]. 
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 Όπως και να έχει όµως, η ασυµφωνία των δεδοµένων παραµένει ανεξήγητη. 

Συνεπώς, για την καλύτερη προσέγγιση του ύψους των κυµάτων που παρατηρήθηκαν 

κατά το τσουνάµι του 1956, θα πρέπει µαζί µε την µετατόπιση του θαλάσσιου πυθµέ-

να λόγω του κύριου σεισµού και των µετασεισµών να συνυπολογιστεί και το σενάριο 

της εκτεταµένης υποθαλάσσιας γεωλίσθησης [Ma et al., 1991, Perissoratis & 

Papadopoulos, 1999]. 
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Κεφάλαιο 4:  
 

Μοντελοποίηση του  
τσουνάµι της Αµοργού 

 
 

 
4.1 Εισαγωγή 
 
 Το µεγάλο µέγεθος του σεισµού και του τσουνάµι που δηµιουργήθηκε την 9η 

Ιουλίου 1956 στα ανοιχτά της Αµοργού κίνησε το ενδιαφέρον της επιστηµονικής κοι-

νότητας. Πρόκειται για τον καταστροφικότερο σεισµό του 20ου αιώνα στον ελλαδικό 

χώρο και για τις υψηλότερες τιµές αναρρίχησης από όσες έχουν καταγραφεί ποτέ για 

κύµα τσουνάµι σε ολόκληρη την λεκάνη της Μεσογείου τον τελευταίο αιώνα [So-

loviev et al., 2000], ένα κύµα που χτύπησε πολλές ακτές των Κυκλάδων και των ∆ω-

δεκανήσων, της Κρήτης και της Μικράς Ασίας. Οι εργασίες που εκπονήθηκαν στο 

διάστηµα που ακολούθησε εστίασαν στην νεοτεκτονική του νησιού της Αµοργού 

[Papadopoulos & Pavlides, 1992, Stiros et al., 1994] και προσπάθησαν να αποδώσουν 

τα χαρακτηριστικά της σεισµικής εστίας συλλέγοντας δεδοµένα για τα πρώτα P-

κύµατα που καταγράφηκαν στα όργανα [Papazachos & Delibassis, 1969, Shirokova, 

1972, Ritsema, 1974]. Άλλες µελέτες περιέγραψαν τις συνέπειες του τσουνάµι [Pa-

pazachos et al., 1985], προσδιόρισαν τις γεωλογικές καταγραφές του µέσα από ιζήµα-

τα που εναποτέθηκαν στα γύρω νησιά [Dominey-Howes et al., 2000b], προσοµοίω-

σαν την υδροδυναµική του [Pedersen et al., 1995b] και τέλος χαρτογράφησαν κά-

ποιες ασταθείς υποθαλάσσιες δοµές που πιθανόν να το προκάλεσαν [Perissoratis & 

Papadopoulos, 1999]. 

 

 Στην Κεφάλαιο αυτό παρουσιάζεται µία ολοκληρωµένη µελέτη του Okal και 

των συνεργατών του σχετικά µε τον σεισµό και το τσουνάµι της 9ης Ιουλίου 1956, 

εφαρµόζοντας σύγχρονες τεχνικές στην σεισµολογία και την υδροδυναµική. Πραγµα-

τοποιείται ένας νέος υπολογισµός του κύριου σεισµού και των µετασεισµών του, επι-

λύονται τα χαρακτηριστικά της σεισµικής εστίας από την αναστροφή των επιφανεια-
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κών κυµάτων του µανδύα, συγκεντρώνονται 68 δεδοµένα αναρρίχησης του κύµατος 

από ανθρώπινες µαρτυρίες και συστηµατική έρευνα στο πεδίο και δίνονται τα αποτε-

λέσµατα που προκύπτουν από την αριθµητική υδροδυναµική προσοµοίωση του τσου-

νάµι [Okal et al., 2009].  

 

4.2 Επαναπροσδορισµός της σεισµικής εστίας 
 
 Ο επαναπροσδιορισµός του κύριου σεισµού και 34 σχετικών µετασεισµικών 

δονήσεων πραγµατοποιήθηκε µε την µέθοδο του Wysession και των συνεργατών του 

[Wysession et al., 1991] µε ποσοστά αξιοπιστίας της τάξεως του 95% και επιλεγόµε-

νο εστιακό βάθος 30km (Σχήµα 35).  

 
Σχήµα 35: Επαναπροσδιορισµός θέσης για τον κύριο σεισµό και τους µετασεισµούς της 9ης Ιουλίου 1956 βάσει 
του αλγόριθµου του Monte Carlo (σG=3s). Το κίτρινο αστέρι αντιστοιχεί στον κύριο σεισµό, η κόκκινη έλλειψη 

στον κύριο µετασεισµό, οι κύκλοι σε δεδοµένα του ISS και τα ανάποδα τρίγωνα σε δεδοµένα του BCIS.                          
(Πηγή: Okal et al., 2009) 

 
 Τα συνολικά 21 περιστατικά (υπ’ αριθµό 1-18, 23, 30 και 31) που απεικονίζο-

νται µε γαλάζιο χρώµα στο Σχήµα 35 και θεωρούνται µετασεισµικές δονήσεις ορί-

ζουν µία πιθανή ζώνη διάρρηξης διαστάσεων 75km x 40km, µε το επίκεντρο του κυ-

ρίου σεισµού της 9ης Ιουλίου 1956 (36,72οΝ-25,76οΕ, κίτρινο αστέρι) να βρίσκεται 

στην βορειοδυτική πλευρά της ζώνης αυτής, σε απόσταση 25km περίπου από την θέ-

ση που είχε προταθεί τελευταία [Engdahl & Villaseñor, 2002]. Ιδιαίτερο ενδιαφέρον 

παρουσιάζει ο κύριος µετασεισµός µεγέθους Μ=7,2 (περιστατικό Νο 1), που σηµειώ-
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θηκε 12 λεπτά µετά τον κύριο σεισµό και φαίνεται να ευθύνεται για τις περισσότερες 

καταστροφές στο νησί της Σαντορίνης. Ο επαναπροσδιορισµός της θέσης του κύριου 

µετασεισµού ανάµεσα στην Ανάφη και την Σαντορίνη (36,39οΝ-25,78οΕ, κόκκινη 

έλλειψη) επαληθεύει την προηγούµενη ερµηνεία για το µεγαλύτερο εύρος ζηµιών 

στην Σαντορίνη.  

 

 Νοτιότερα στο Σχήµα 35 απεικονίζεται µία ξεχωριστή οµάδα γεγονότων (υπ’ 

αριθµό 19-22 και 24-29) µε καφέ χρώµα, των οποίων η δραστηριότητα άρχισε την 

28η Ιουλίου 1956 και πιθανόν να οφείλεται στην µεταφορά πίεσης (mechanism of 

stress transfer) σε γειτονικό ρήγµα [Stein et al., 1997]. Σηµειώνεται ότι το περιστατι-

κό Νο 32 νοτιοανατολικά της Καρπάθου (γκρι έλλειψη) και τα περιστατικά Χ1 (14 

ώρες πριν τον κύριο σεισµό, κοντά στην Λέσβο) και Χ2 (στη νότια Πελοπόνησσο) 

που βρίσκονται εκτός των ορίων του Σχήµατος 35 και συµπεριλήφθηκαν στην πα-

ρούσα µελέτη, προφανώς δεν σχετίζονται µε τον κύριο σεισµό της Αµοργού.  
 

 Όσον αφορά τον µηχανισµό του κύριου σεισµού της 9ης Ιουλίου 1956 οι γνώ-

µες διίστανται. Ορισµένες έρευνες προτείνουν το σενάριο των οριζόντιων ρηγµατώ-

σεων (strike-slip solution) [Papazachos & Delibassis, 1969, Ritsema, 1974] και άλλες 

το σενάριο της κανονικής ρηγµάτωσης (normal faulting) [Shirokova, 1972], το οποίο 

φαίνεται να ταιριάζει καλύτερα και στο σεισµοτεκτονικό µοντέλο που έχει προταθεί 

για την ευρύτερη περιοχή [Papadopoulos & Pavlides, 1992].  

 

 Στην παρούσα έρευνα, εφαρµόστηκε ο αλγόριθµος PDFM (Preliminary De-

termination of Focal Mechanism) [Reymond & Okal, 2000] που αναστρέφει τα κύµα-

τα Rayleigh και Love και χρησιµοποιεί µόνο φασµατικά πλάτη, αγνοώντας τις πλη-

ροφορίες φάσης από τα σεισµογράµµατα. Η συγκεκριµένη µέθοδος ενδείκνυται για 

τον προσδιορισµό του µεγέθους της ροπής ιστορικών σεισµών, δεδοµένου ότι δεν ε-

πηρεάζεται από τα σφάλµατα στους σχετικούς χρόνους ανάµεσα στους σταθµούς µέ-

τρησης και αρκούν οι τιµές δεδοµένων µόνο από τρεις σταθµούς µε επαρκή αζιµου-

θιακή κάλυψη για την εκτίµηση του µεγέθους ενός σεισµού [Okal & Reymond, 

2003]. Ως εκ τούτου, για τον σεισµό της 9ης Ιουλίου 1956 στα ανοιχτά της Αµοργού 

χρησιµοποιήθηκαν τα δεδοµένα των πρώτων κυµάτων Rayleigh και Love, R1 και G1, 

που καταγράφηκαν στους σταθµούς της Pasadena (PAS), του Weston (WES), του 

San Juan (SJG) και της Honolulu (HON), µε βέλτιστο αζιµουθιακό άνοιγµα 88ο.  
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 Το τελικό αποτέλεσµα της έρευνας απεικονίζεται στο Σχήµα 36, όπου για τον 

µηχανισµό του κυρίου σεισµού της Αµοργού προτείνεται το σενάριο της κανονικής 

ρηγµάτωσης, µε µία ελαφρώς δεξιόστροφη κίνηση που βυθίζει το ρήγµα N-NA 

(φ=39ο, δ=25ο, λ=246ο) ή µε µία πιο απότοµη αριστερόστροφη κλίση προς τα Β-Β∆ 

(φ=245ο, δ=67ο, λ=281ο) [Okal et al., 2009]. ∆υστυχώς δεν υπάρχουν αναφορές για 

επιφανειακές ρηγµατώσεις κατά την διάρκεια του σεισµού της 9ης Ιουλίου 1956, κάτι 

που θα βοηθούσε στην επίλυση του µηχανισµού του (fault-plane solution). Μάλιστα, 

το συγκεκριµένο γεγονός δεν έχει καταχωρηθεί σε καµία λίστα µε αναφορές επιφα-

νειακών ρηγµατώσεων στην λεκάνη της ανατολικής Μεσογείου [Ambraseys & Jack-

son, 1998], προφανώς λόγω του βάθους της σεισµικής πηγής και της θέσης του επί-

κεντρου µέσα στην θάλασσα. Από την άλλη µεριά, η ανακατανοµή των µετασεισµι-

κών δονήσεων στο Σχήµα 35 φαίνεται να επιβεβαιώνει την πρώτη περίπτωση, όπου 

το ρήγµα κλίνει ελαφρώς (25ο) προς τα Ν-ΝΑ, κάτι που τελικά υιοθετείται από την 

παρούσα έρευνα [Okal et al., 2009].  
 

 
Σχήµα 36: Προτεινόµενοι µηχανισµοί για το ρήγµα που έδωσε τον σεισµό της 9ης Ιουλίου 1956.  

(Πηγή: Okal et al., 2009) 
 
 Η συσχέτιση της σεισµικής ροπής Mo µε διάφορες σεισµικές κλίµακες [Geller, 

1976] επέτρεψε τον προσδιορισµό του µήκους του ρήγµατος (L=81km), του πλάτους 

του (W=41km) και της ολίσθησής του (∆u=2,46m). Σηµειώνεται ότι οι υπολογισµέ-

νες διαστάσεις του ρήγµατος συµφωνούν µε αυτές που δίνει η κατανοµή των µετα-

σεισµικών δονήσεων. Τέλος, η χρήση των παραπάνω παραµέτρων και η εφαρµογή 

συγκεκριµένου αλγόριθµου [Mansinha & Smylie, 1971] οδήγησαν στον προσδιορι-
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σµό των στατικών µετατοπίσεων στην επιφάνεια της Γης (Σχήµα 37), οι οποίες και 

εισήχθησαν στα µοντέλα υδροδυναµικής προσοµοίωσης του τσουνάµι που ακολού-

θησε µετά το σεισµό. 

 

 
Σχήµα 37: Οι αρχικές µετατοπίσεις του θαλάσσιου πυθµένα αµέσως µετά τον σεισµό της 9ης Ιουλίου 1956.  

(Πηγή: Okal et al., 2009) 
 
 Τα αποτελέσµατα των µετατοπίσεων στο Σχήµα 37 έδειξαν ότι ολόκληρο το 

νησί της Αµοργού βυθίστηκε 20cm περίπου, κάτι που αντιτίθεται σε προηγούµενες 

µελέτες που υποστηρίζουν ότι η νότια πλευρά του νησιού ανυψώθηκε 30cm και δεν 

βυθίστηκε [Papadopoulos & Pavlides, 1992, Stiros et al., 1994]. Για την ασυµφωνία 

αυτή έχουν δοθεί διάφορες ερµηνείες. Η πιο πιθανή είναι ότι η ανύψωση που αναφέ-

ρουν προηγούµενοι ερευνητές και υποστηρίζουν µε φωτογραφικά ντοκουµέντα της 

περιοχής το 1945 και το 1960, δηλαδή πριν τον σεισµό του 1956 και µετά από αυτόν, 

να έχει συµβεί όντως αλλά να οφείλεται στην ενεργοποίηση µικρότερων και πιο ρη-

χών ρηγµάτων τις εβδοµάδες ή τους µήνες που ακολούθησαν τον σεισµό του 1956 

και να µην οφείλονται στον καθ’ εαυτό σεισµό. Εποµένως, ο σεισµός της 9ης Ιουλίου 

φαίνεται να βύθισε το νησί της Αµοργού, ενώ στους µήνες που ακολούθησαν ενεργο-

ποιήθηκαν κάποια µικρότερα ρήγµατα που ανύψωσαν το νότιο τµήµα της. Όµως, για 

την υδροδυναµική προσοµοίωση του τσουνάµι που ακολούθησε θα πρέπει να ληφθεί 

υπόψη η βύθιση του νησιού και όχι η ανύψωσή του [Okal et al., 2009]. Το σηµαντι-
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κότερο είναι ότι η παρούσα έρευνα αποδέχεται την τεκτονική που χαρακτηρίζει την 

ευρύτερη περιοχή της λεγόµενης Ελληνικής Τάφρου [McKenzie, 1978, Le Pichon & 

Angelier, 1979, Taymaz et al., 1991]. 

 

4.3 Μετρήσεις πεδίου για το τσουνάµι της Αµοργού 
 
 Οι παλαιότερες έρευνες σχετικά µε τις επιπτώσεις του τσουνάµι στις ακτές 

του Αιγαίου αναπαρήγαγαν πληροφορίες από άλλες πηγές ή δεν έδιναν ακριβείς συ-

ντεταγµένες για τις τοποθεσίες στις οποίες αναφερόντουσαν [Γαλανόπουλος, 1957, 

Ambraseys, 1960]. Στην παρούσα έρευνα, πραγµατοποιήθηκε µία οργανωµένη επί-

σκεψη σε διάφορα νησιά του Αιγαίου και όχι µόνο προκειµένου να συλλεχθούν προ-

φορικές µαρτυρίες από ηλικιωµένους ανθρώπους που έζησαν από κοντά το τσουνάµι 

της Αµοργού και το θυµούνται πολύ καλά. Από τις συνεντεύξεις προέκυψαν τα δεδο-

µένα πληµµύρας (inundation) και αναρρίχησης (run-up), δηλαδή η µέγιστη οριζόντια 

εισχώρηση του κύµατος στην στεριά και η ανύψωσή του πάνω από την µέση στάθµη 

της θάλασσας στο σηµείο της µέγιστης πληµµύρας αντίστοιχα [Synolakis & Okal, 

2005]. Τα δεδοµένα που συγκεντρώθηκαν αναπαρίστανται αναλυτικά στο Σχήµα 38 

που ακολουθούν. Αναφέρεται δε ότι δεν χρειάστηκαν καθόλου διορθώσεις παλίρροι-

ας, µιας και οι κυµάνσεις της στην κλειστή θάλασσα του Αιγαίου δεν ξεπερνούν τα 

10cm. 
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Σχήµα 38: Η αποτίµηση του τσουνάµι στις ακτές του Αιγαίου. Οι έντονα µαυρισµένοι αριθµοί εκφράζουν την 
αναρρίχηση του κύµατος σε m και οι αριθµοί στις παρενθέσεις αντιστοιχίζονται σε συγκεκριµένες µαρτυρίες.  

(Πηγή: Okal et al., 2009) 
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 Μαζί µε τα δεδοµένα πληµµύρας και αναρρίχησης, οι µάρτυρες κλήθηκαν να 

δώσουν µία εκτίµηση για την ώρα άφιξης των κυµάτων. Σε αυτό το σηµείο, αξίζει να 

αναφερθεί ότι ο σεισµός σηµειώθηκε στις 03:11 GMT, ή 05:11 τοπική ώρα Ελλάδος 

(όπως στις περισσότερες χώρες της Ευρώπης, η Ελλάδα υιοθέτησε την Θερινή Ώρα 

γύρω στα µέσα της δεκαετίας του ΄70). Το σηµαντικότερο όµως είναι ότι η ανατολή 

του ήλιου εκείνη την ηµέρα ήταν στις 04:55 τοπική ώρα, συνεπώς και ο σεισµός έγινε 

αισθητός από τους περισσότερους κατοίκους των νησιών αλλά και το τσουνάµι που 

έφτασε σε όλες τις ακτές παρατηρήθηκε κάτω από το φως του ήλιου [Okal et al., 

2009]. 

 

 Παρατηρώντας την αναρρίχηση του τσουνάµι στα νότια της Αµοργού (Σχήµα 

38a), µπορεί κανείς να διαπιστώσει την µεγάλη διαφορά στις τιµές που καταγράφη-

καν σε δύο πολύ κοντινές περιοχές. Πιο συγκεκριµένα, στην περιοχή του Μούρου 

(θέση [6]) η αναρρίχηση του κύµατος έφτασε τα 20m (!), όταν σε απόσταση µόλις 

8km στην παραλία της Αγίας Άννας (θέση [4]), η αναρρίχηση του κύµατος δεν ξεπέ-

ρασε τα 9,7m. Αυτή η πολύ γρήγορη εξασθένηση του κύµατος κατά µήκος της ακτής 

φανερώνει ότι το τσουνάµι οφείλεται µάλλον σε µία πυροδοτούµενη υποθαλάσσια 

γεωλίσθηση παρά στην ίδια την αιτία του σεισµού [Okal & Synolakis, 2004], κάτι 

που αποδεικνύεται και από τις υδροδυναµικές προσοµοιώσεις του τσουνάµι που πα-

ρουσιάζονται στην επόµενη ενότητα.  

 

4.4 Υδροδυναµικές προσοµοιώσεις  
 
 Για την µοντελοποίηση του τσουνάµι της Αµοργού εφαρµόστηκε ο αριθµητι-

κός κώδικας του MOST [Titov & Synolakis, 1998], που επιλύει τις µη-γραµµικές υ-

δροδυναµικές εξισώσεις για ρηχά νερά χρησιµοποιώντας έναν αλγόριθµο πεπερασµέ-

νων διαφορών και την µέθοδο των εναλλασσόµενων βηµάτων (fractional steps) 

[Godunov, 1959, Synolakis, 2003]. Ο κώδικας του MOST είναι ο µοναδικός που έχει 

ελεγχθεί επανειληµµένως µέσα από συγκρίσεις εργαστηριακών τιµών και τιµών πεδί-

ου και χρησιµοποιείται για την βαθµονόµηση και καθοδήγηση άλλων αριθµητικών 

µοντέλων που εφαρµόζονται από το NOAA για τον σχεδιασµό πληµµυρικών χαρτών 

(inundation map) ή και από το NRC (Nuclear Regulatory Commission of the USA) 
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για µελέτες εγκατάστασης σταθµών παραγωγής ηλεκτρικής ενέργειας [Yeh et al., 

1996, González et al., 2007, Synolakis et al., 2007, Liu et al., 2008].  

 

 Ο κώδικας εφαρµόζεται αρχικά σε έναν µεγάλο κάνναβο που καλύπτει όλο το 

Αιγαίο πέλαγος (από 33οΝ µέχρι 40οΝ και από 20οΕ µέχρι 31οΕ) και έχει βήµα της 

τάξεως των 30arcsec (930m γεωγρ. πλάτος x 740m γεωγρ. µήκος). Η απαραίτητη βα-

θυµετρία λαµβάνεται παρεµβάλλοντας την βάση δεδοµένων SRTM30 [Smith & 

Sandwell, 1997] µε κρίσιµα σηµεία γύρω από αρκετά νησιά που έχουν ψηφιοποιηθεί 

από αντίστοιχους ναυτικούς χάρτες. Για τον υπολογισµό της πληµµύρας σε συγκε-

κριµένα νησιά, όπως η Αµοργός και η Φολέγανδρος, χρησιµοποιούνται πιο λεπτοµε-

ρείς κάνναβοι από ναυτικούς χάρτες λιµανιών και ακτών, που ψηφιοποιούνται µε βή-

µα της τάξεως του 1arcsec (31m γεωγρ. πλάτος x 25m γεωγρ. µήκος) [Okal et al., 

2009]. 

 

 4.4.1 Το σενάριο της σεισµικής πηγής  

 Τα δεδοµένα των εδαφικών µετατοπίσεων που υπολογίστηκαν στην προηγού-

µενη ενότητα αµέσως µετά τον σεισµό της 9ης Ιουλίου 1956 (Σχήµα 37), λαµβάνονται 

ως αρχικές συνθήκες για την επιφάνεια της θάλασσας, η (x,y, t=0+) µιας και η διάρ-

κεια των σεισµικών δονήσεων είναι πάρα πολύ µικρή σε σχέση µε την τυπική περίοδο 

των τσουνάµι. Την ίδια χρονική στιγµή t=0+, θεωρούνται µηδενικές και οι οριζόντιες 

ταχύτητες για το µέσο βάθος της θάλασσας.  

 

 Στην συνέχεια, ο υπολογισµός της πληµµύρας γίνεται µε χρονικό βήµα της 

τάξεως των 2,5sec, ικανοποιώντας το κριτήριο CFL για την αριθµητική σταθερότητα 

του καννάβου [Courant et al., 1928]. Ακολουθούν 5760 βήµατα που καλύπτουν το 

χρονικό διάστηµα των τεσσάρων ωρών µετά τον κύριο σεισµό και κάθε 24ο βήµα α-

ποθηκεύεται η επίλυση του αλγόριθµου.  

 

 Το τελικό αποτέλεσµα της διαδικασίας που περιγράφηκε προηγουµένως απει-

κονίζεται στο ακόλουθο Σχήµα 39. Σε αυτό φαίνονται τα µέγιστα πλάτη κύµατος σε 

ολόκληρη την περιοχή µελέτης, όπως υπολογίστηκαν για τον µεγάλο κάνναβο του 

Αιγαίου. Γενικότερα, οι τιµές που προέκυψαν ήταν µικρότερες των 50cm, ωστόσο 

δεν µπορούν να συγκριθούν άµεσα µε τις τιµές αναρρίχησης που συγκεντρώθηκαν 

στην έρευνα πεδίου σε συγκεκριµένα νησιά (Σχήµα 38). Ούτως ή άλλως, µία λεπτο-
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µερέστερη προσοµοίωση της αναρρίχησης σε συγκεκριµένες τοποθεσίες απαιτεί πε-

ρισσότερα βαθυµετρικά και τοπογραφικά δεδοµένα, κάτι που ξεπερνά τους στόχους 

της συγκεκριµένης έρευνας. Αντ’ αυτού, επιλέγονται δύο µόνο νησιά για να εξετα-

στούν µε µεγαλύτερη λεπτοµέρεια και για τα οποία υπάρχουν διαθέσιµα περισσότερα 

βαθυµετρικά δεδοµένα. 

 
Σχήµα 39: Τα µέγιστα πλάτη κύµατος του τσουνάµι της 9ης Ιουλίου 1956,                                                                         

όπως προσοµοιώνονται µε βάση το σενάριο του σεισµού. (Πηγή: Okal et al., 2009) 
 
 α)Αµοργός 

 Στο Σχήµα 40 που ακολουθεί δίνεται ένας χάρτης των τιµών αναρρίχησης του 

κύµατος τσουνάµι γύρω από το νησί της Αµοργού, όπως προσοµοιώνεται µε βάση το 

µοντέλο της σεισµικής πηγής. Πιο συγκεκριµένα, στην παραλία του Μούρου στη θέ-

ση [6] (κουκίδα), η προβλεπόµενη αναρρίχηση είναι µόλις 12cm, χωρίς να λάβει κα-

νείς υπόψη την αρχική στατική καθίζηση των 25cm (Σχήµα 37). Όπως και να έχει 

όµως, η τιµή αυτή παραµένει δύο τάξεις µεγέθους µικρότερη από αυτήν που έδωσαν 

οι µετρήσεις πεδίου για τη συγκεκριµένη τοποθεσία (20m) (Σχήµα 38a).  

 
 Ο λόγος που παρατηρείται αυτή η τόσο µεγάλη διαφορά ανάµεσα στις δύο 

τιµές είναι διπλός. Καταρχήν, το αρχείο εισόδου των αρχικών µετατοπίσεων του θα-
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λάσσιου πυθµένα στο αριθµητικό µοντέλο προσοµοίωσης θεωρεί ότι οι µεγαλύτερες 

τιµές µετατοπίσεων παρατηρούνται στη βόρεια πλευρά του νησιού και όχι στη νότια 

πλευρά του (Σχήµα 37), εκεί δηλαδή που βρίσκεται και η παραλία του Μούρου. Συ-

νεπώς στη βόρεια πλευρά του νησιού αναµένονται και οι µεγαλύτερες τιµές αναρρί-

χησης. Έτσι εξηγείται και γιατί στην βορεινή παραλία του Αγίου Παύλου (θέση [3]), 

η προβλεπόµενη αναρρίχηση της τάξεως των 80cm και η συνυπολογιζόµενη αρχική 

µετατόπιση του θαλάσσιου πυθµένα των 40cm δίνει µία καλύτερη προσέγγιση 

(~1,5m) στην παρατηρούµενη τιµή αναρρίχησης στην συγκεκριµένη τοποθεσία 

(2,5m). Από την άλλη µεριά, τα µέγιστα πλάτη κύµατος που χαρτογραφήθηκαν στην 

περιοχή αντιστοιχούν σε κύµατα υποχώρησης και όχι εισχώρησης, όπως προσοµοιώ-

νει το υδροδυναµικό µοντέλο στο Σχήµα 40.  

 

 
Σχήµα 40: Μέγιστα πλάτη κύµατος (στη θάλασσα) και αναρριχήσεις (στη στεριά) για το νησί της Αµοργού,  

όπως προσοµοιώνονται µε βάση το σενάριο του σεισµού. (Πηγή: Okal et al., 2009) 

 
 Σε κάθε περίπτωση όµως, καµία «προσαρµογή» στις παραµέτρους της σεισµι-

κής πηγής µέσα σε φυσικώς αποδεκτά όρια δεν µπορεί να έχει σαν αποτέλεσµα µία 

αναρρίχηση κύµατος που να είναι 8πλάσια της ολίσθησης του ρήγµατος [Okal & 

Synolakis, 2004]. Συνεπώς, το τελικό συµπέρασµα που προκύπτει είναι ότι η παρατη-

ρούµενη αναρρίχηση στην παραλία του Μούρου δεν µπορεί να εξηγηθεί µε βάση το 
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σενάριο της σεισµικής πηγής και απαιτείται µια διαφορετική προσέγγιση του προ-

βλήµατος.  

 

 β) Φολέγανδρος 

 Όπως στην Αµοργό, έτσι και στην Φολέγανδρο παρατηρείται παρόµοια κατά-

σταση. Οι µετρήσεις πεδίου σε δύο συγκεκριµένες τοποθεσίες έδειξαν ότι η αναρρί-

χηση του κύµατος έφτασε τα 12,6m στην Αγκάλη (θέση [25]) και µόνο τα 3,1m στον 

Άγιο Νικόλαο (θέση [26]), σε απόσταση µόλις 850m από την πρώτη τοποθεσία 

(Σχήµα 38d). Βέβαια, η γεωµετρία της ακτογραµµής είναι ιδιαίτερα περίπλοκη, αφού 

στην µεν Αγκάλη σχηµατίζεται ένας στενός κόλπος στον οποίο τα χρόνια εκείνα εξέ-

βαλλε ένα µικρό ποτάµι (που δεν υπάρχει σήµερα) και στον δε Άγιο Νικόλαο υπάρχει 

µία πλατιά προσχωσιγενής πεδιάδα µε αραιοφυτεµένα ελαιόδεντρα. Η προσοµοίωση 

των τιµών αναρρίχησης µε βάση την περίπλοκη τοπογραφία του νησιού έδωσε πολύ 

µικρές τιµές που δεν ξεπερνούν τα 10cm στη θέση [25] και τα 20cm στη θέση [26] 

(Σχήµα 41), κάτι που ερµηνεύεται και από την πολύ µεγάλη απόσταση του νησιού 

από το επίκεντρο του σεισµού (~80km). Για άλλη µία φορά βέβαια, είναι ξεκάθαρο 

ότι η θεώρηση της σεισµικής πηγής ως αιτία δηµιουργίας του τσουνάµι δεν µπορεί να 

εξηγήσει την πολύ µεγάλη αναρρίχηση κύµατος που παρατηρήθηκε στην περιοχή της 

Αγκάλης. Εποµένως, θα πρέπει να εξεταστεί το διαφορετικό ενδεχόµενο της υποθα-

λάσσιας γεωλίσθησης.  

 

 
Σχήµα 41: Μέγιστα πλάτη κύµατος (στη θάλασσα) και αναρριχήσεις (στη στεριά) για την Φολέγανδρο,  

όπως προσοµοιώνονται µε βάση το σενάριο του σεισµού. (Πηγή: Okal et al., 2009) 
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 4.4.2 Το σενάριο των υποθαλάσσιων γεωλισθήσεων 

 Από την στιγµή που η σεισµική πηγή δεν κατάφερε να προσοµοιώσει τις πα-

ρατηρούµενες τιµές αναρρίχησης σε συγκεκριµένες τοποθεσίες στην Αµοργό και την 

Φολέγανδρο, επιχειρήθηκε η προσοµοίωση τους µε το σενάριο των υποθαλάσσιων 

γεωλισθήσεων. Οι τελευταίες βασίζονται στην απλή αναπαράσταση της αρχικής θα-

λάσσιας επιφάνειας µε συγκεκριµένη µορφή συνάρτησης. Ο τύπος της συνάρτησης 

περιγράφει µία διπολική πηγή που αποτελείται από ένα κοίλωµα πλάτους η- και από 

ένα εξόγκωµα πλάτους η+ στα άκρα ενός «µοχλού» µήκους l που βρίσκεται στην 

διεύθυνση x της κλίσης του θαλάσσιου πυθµένα. Το δε πλάτος ανάµεσα στους δύο 

πόλους ελέγχεται από δύο παραµέτρους αx και γy στην διεύθυνση y, κάθετα σε αυτήν 

του x [Borrero, 2002, Okal & Synolakis, 2004].  

 

 Στην παρούσα µελέτη, οι παράµετροι της συνάρτησης και του µοντέλου κα-

θορίστηκαν µετά από δοκιµές, οπότε αφορούν πολύ συγκεκριµένες συνθήκες. Για 

παράδειγµα, στην περίπτωση της Φολεγάνδρου, η γεωλίσθηση «οριοθετήθηκε» µέσα 

στο στενό πλαίσιο της τοπικής βαθυµετρίας για να επιτευχθεί η πολύ γρήγορη διακύ-

µανση των τιµών αναρρίχησης ανάµεσα στις θέσεις [25] και [26]. Οι δε παράµετροι 

της γεωλίσθησης επηρεάστηκαν από την αντίστοιχη προσοµοίωση του τσουνάµι της 

Papua New Guinea το 1998 [Synolakis et al., 2002a] και προσαρµόστηκαν προκειµέ-

νου να ταιριάξουν µε τις παρατηρούµενες τιµές αναρρίχησης στην περιοχή της Αγκά-

λης.   

 

 Αυτό δεν σηµαίνει ότι και στην περίπτωση της 9ης Ιουλίου 1956 έλαβαν χώρα 

γεωλισθήσεις µαζών µε αυτά ακριβώς τα γεωµετρικά χαρακτηριστικά, αλλά ότι µπο-

ρούν να αναπαραχθούν µοντέλα γεωλισθήσεων που µοιάζουν µε αυτά που έχουν κα-

ταγραφεί για άλλα τσουνάµι και µπορούν να συνταιριάξουν τις τιµές αναρρίχησης 

που αναπαράγουν µε αυτές που παρατηρούνται στο πεδίο. Αυτή η προσέγγιση δεν 

συνδέει αυτόµατα τα µοντέλα µε τις φυσικές σταθερές που περιγράφουν τα στατικά ή 

και δυναµικά χαρακτηριστικά της προτεινόµενης γεωλίσθησης (π.χ. όγκος και πυκνό-

τητα των ιζηµάτων που καταρρέουν, µέγιστη ταχύτητα ολίσθησης). Αναφέρεται δε 

ότι οι υπάρχοντες εµπειρικοί κανόνες [Watts, 2000, Murty, 2003, Bohannon & Gard-

ner, 2004] ή ηµι-εµπειρικοί κανόνες [Synolakis, 2003] µπορούν να δώσουν εκτιµή-

σεις για το µέγιστο αρχικό ύψος κύµατος που να κυµαίνονται και παραπάνω από µία 
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τάξη µεγέθους, ακόµα και για την ίδια γεωλίσθηση ή για αποτελέσµατα που προκύ-

πτουν από την ίδια µεθοδολογία.  

 

 Από την άλλη µεριά όµως, έχει αποδειχθεί επιτυχής η εφαρµογή των αριθµη-

τικών προσοµοιώσεων γεωλισθήσεων σε πλήθος καταγεγραµµένων περιστατικών, 

όπως στο Ritter Island το 1888 [Ward & Day, 2003], στο Skagway της Αλάσκας το 

1994 [Synolakis et al., 2002b], στο Stromboli το 2002 [Tinti et al., 2006], στο Uni-

mak της Αλάσκας το 1946 [Okal et al., 2003], στο Aitape της Papua New Guinea το 

1998 [Heinrich et al., 2001, Watts et al., 2001, Synolakis et al., 2002a, Lynett et al., 

2003], στο İzmit Bay της Τουρκίας το 1999 [Yalçiner et al., 2000] και στην Etna, στα 

Palos Verdes, στη Goleta και στα Farallon  Islands που συνέβησαν κατά τους γεωλο-

γικούς χρόνους [Borrero et al., 2001, 2004, Pareschi et al., 2006, Uslu, 2008]. 

 

 Σε αυτό το γενικότερο πλαίσιο χρησιµοποιήθηκε και το µοντέλο των υποθα-

λάσσιων γεωλισθήσεων για την προσοµοίωση των τιµών που καταγράφηκαν στα νη-

σιά της Αµοργού και της Φολεγάνδρου. Όµως επειδή τα πολύ µεγάλα πλάτη αναρρί-

χησης παρατηρούνται πολύ κοντά στην πηγή µίας γεωλίσθησης, θεωρήθηκε αναγκαία 

η παραδοχή δύο διαφορετικών πηγών γεωλίσθησης κοντά στα δύο νησιά που απέχουν 

απόσταση 85km µεταξύ τους.  

 

 α) Αµοργός 

 Στο Σχήµα 42 που ακολουθεί έχει αποδοθεί η αρχική παραµόρφωση της θα-

λάσσιας επιφάνειας, σύµφωνα µε το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης. Η πηγή 

της τοποθετείται στα 10km νοτιοδυτικά της Αµοργού και παρουσιάζει ένα αρνητικό 

κοίλωµα πλάτους η-=18m και ένα θετικό εξόγκωµα πλάτους η+=6m που χωρίζονται 

από έναν «µοχλό» µήκους l=4km στην διεύθυνση x=N200oE. Για τιµές παραµέτρων 

αx=0,8km-2 και γy=0,4km-1 στην διεύθυνση του y, εκτιµάται ότι η προτεινόµενη γεω-

λίσθηση είναι της τάξεως των 5km3 είναι δηλαδή άµεσα συγκρίσιµη µε αυτήν της 

Papua New Guinea το 1998 [Synolakis et al., 2002a].  

 

 Τελικά η προσοµοίωση του τσουνάµι που επιτυγχάνει το µοντέλο φαίνεται να 

παρουσιάζει πολλά κοινά χαρακτηριστικά µε τα δεδοµένα που καταγράφουν οι µαρ-

τυρίες των ανθρώπων.  
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 Πιο συγκεκριµένα, στο Σχήµα 43 φαίνεται ότι οι µεγαλύτερες τιµές αναρρίχη-

σης (>7m) παρατηρούνται όντως στη νότια πλευρά του νησιού και όχι στην βόρεια 

πλευρά του, όπου ουσιαστικά παραµένει ανεπηρέαστη. Επίσης, η µέγιστη αναρρίχη-

ση του κύµατος καταγράφεται κοντά στην περιοχή του Μούρου (θέση [6], κουκίδα), 

µε τιµές που φτάνουν τα 24m, πάρα πολύ κοντά σε αυτήν που δίνουν οι µαρτυρίες 

των κατοίκων (~20m, Σχήµα 38a). Αντίστοιχα, στην περιοχή της Αγίας Άννας (θέση 

[4], τρίγωνο), η αναρρίχηση δεν ξεπερνά τα 10m κάτι που επιβεβαιώνουν και οι σχε-

τικές µαρτυρίες ότι το κύµα δεν έφτασε το µικρό παρεκκλήσι που βρίσκεται εκεί 

(<9,7m). Αντίθετα όµως, η προσοµοίωση µε βάση το σενάριο της γεωλίσθησης δεν 

έδειξε κάποια σηµαντική επίδραση του τσουνάµι στην περιοχή του Αγίου Παύλου 

(6cm, θέση [3]), όταν για την ίδια περιοχή το σενάριο της σεισµικής πηγής φαίνεται 

να προσέγγισε καλύτερα την παρατηρούµενη αναρρίχηση (2,5m).   

 

 
Σχήµα 42: Προσοµοίωση της αρχικής παραµόρφωσης της θαλάσσιας επιφάνειας µε βάση  

το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης στα ανοιχτά της Αµοργού. (Πηγή: Okal et al., 2009) 
 

 Συνολικά, το συγκεκριµένο µοντέλο γεωλίσθησης διαφέρει σηµαντικά από 

αυτό που πρότειναν παλαιότερα οι Περισσοράτης και Παπαδόπουλος για µία µεγάλη 

γεωλίσθηση στα νοτιοδυτικά της Ανάφης [Perissoratis & Papadopoulos, 1999]. Σύµ-

φωνα µε την µελέτη τους, τα καταστροφικά αποτελέσµατα του τσουνάµι θα επηρέα-

ζαν περισσότερο την Ανάφη και όχι την Αµοργό, δεν θα υπήρχε καθοδηγητικό κύµα 
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απόσυρσης στην Αµοργό και ούτε θα παρουσίαζε τέτοια δραµατική πτώση η αναρρί-

χηση του κύµατος ανάµεσα σε κοντινές τοποθεσίες (θέσεις [6] και [4]).  

 

 Με τον έναν ή τον άλλο τρόπο, το σίγουρο είναι ότι το τσουνάµι της Αµοργού 

το 1956 ερµηνεύεται καλύτερα µε βάση το σενάριο των υποθαλάσσιων γεωλισθήσε-

ων και όχι µε αυτό της σεισµικής πηγής. Σε αυτό συµφωνούν και οι περισσότεροι ε-

ρευνητές.  

 

 
Σχήµα 43: Μέγιστα πλάτη κύµατος (στη θάλασσα) και αναρριχήσεις (στη στεριά) για το νησί της Αµοργού,  

όπως προσοµοιώνονται µε βάση το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης. Στο (b) απεικονίζεται η αναρρίχηση 
στα νότια της Αµοργού σαν συνάρτηση του γεωγραφικού µήκους, στην ίδια κλίµακα µε αυτήν των (α) και (c). 

(Πηγή: Okal et al., 2009) 
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  β) Φολέγανδρος 

 Για την περίπτωση της Φολεγάνδρου εξετάστηκαν διάφορα πιθανά µοντέλα 

υποθαλάσσιων γεωλισθήσεων στα νοτιοδυτικά του νησιού. Τελικά επιλέχθηκε το σε-

νάριο που απεικονίζεται στο Σχήµα 44 για µία µικρότερης έκτασης γεωλίσθηση µε 

ένα αρνητικό κοίλωµα πλάτους η-=7m και ένα θετικό εξόγκωµα πλάτους η+=3m. Η 

απόσταση που χωρίζει τα δύο σηµεία εκτείνεται στα 8km και τοποθετείται στην διεύ-

θυνση x=N200oE, µε τιµές παραµέτρων αx=0,1km-2 και γy=0,7km-1 στην διεύθυνση 

του y. 

 
Σχήµα 44: Προσοµοίωση της αρχικής παραµόρφωσης της θαλάσσιας επιφάνειας µε βάση  

το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης στα ανοιχτά της Φολεγάνδρου. (Πηγή: Okal et al., 2009) 
 

 Τα αποτελέσµατα της προσοµοίωσης του τσουνάµι στις ακτές του νησιού α-

πεικονίζονται στο Σχήµα 45 που ακολουθεί και φαίνεται να προσεγγίζουν πολύ καλά 

τις τιµές αναρρίχησης που καταγράφηκαν στις θέσεις [25] (12,6m) και [26] (3,1m) 

και αρκετά καλά στη θέση [27] (14,6m) (Σχήµα 38d). Επιπλέον, το σενάριο της γεωλί-

σθησης δεν επηρεάζει τις βόρειες ακτές του νησιού. Μεγάλα πλάτη κύµατος, της τά-

ξεως των 5-11m, προβλέπονται για τις νοτιοανατολικές ακτές του νησιού που έχουν 

έντονο ανάγλυφο αλλά δεν κατοικούνται, οπότε δεν υπάρχουν µάρτυρες για να επι-

βεβαιώσουν τα δεδοµένα που προκύπτουν από την προσοµοίωση του τσουνάµι.  
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 Συµπερασµατικά λοιπόν, η υπόθεση του σεισµού και της παραµόρφωσης που 

προκαλεί αυτός στον θαλάσσιο πυθµένα δεν επαρκούν για να εξηγήσουν τις τιµές α-

ναρρίχησης που παρατηρήθηκαν σε διάφορα σηµεία-κλειδιά, όπως ο Μούρος στην 

Αµοργό και η Αγκάλη στην Φολέγανδρο, εκείνο το πρωινό της 9ης Ιουλίου 1956. Α-

ντίθετα, η µοντελοποίηση µε βάση το σενάριο των υποθαλάσσιων γεωλισθήσεων 

µοιάζει να επαληθεύει τις µαρτυρίες των κατοίκων. Συνεπώς, αυτό που προτείνεται 

είναι ότι ο κύριος σεισµός της Σαντορίνης ή και ο µετασεισµός φαίνεται να προκάλε-

σε κάποιες υποθαλάσσιες γεωλισθήσεις ιζηµάτων, οι οποίες µε την σειρά τους προ-

κάλεσαν το τσουνάµι που παρατηρήθηκε στις περισσότερες ακτές του Αιγαίου [Okal 

et al., 2009].  

 

 
Σχήµα 45: Μέγιστα πλάτη κύµατος (στη θάλασσα) και αναρριχήσεις (στη στεριά) για την Φολέγανδρο,  
όπως προσοµοιώνονται µε βάση το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης. (Πηγή: Okal et al., 2009) 
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Σχολιασµός - Επίλογος 
 
 
 

 Στόχος της παρούσας εργασίας ήταν η ανασκόπηση του σεισµού και του 

τσουνάµι που σηµειώθηκε στις 9 Ιουλίου 1956 στην περιοχή του Αιγαίου, στα νότια 

της Αµοργού. Το συγκεκριµένο περιστατικό έχει αποτελέσει αντικείµενο µελέτης για 

πολλούς ερευνητές στο παρελθόν και παρουσιάζει ιδιαίτερο ενδιαφέρον, αφενός λό-

γω της καταστροφικότητας του σεισµού για τα ελληνικά δεδοµένα και αφετέρου λό-

γω της πολύ µεγάλης έκτασης που έλαβε η διάδοση του προκύπτοντος τσουνάµι στις 

ακτές σχεδόν ολόκληρου του Αιγαίου.  

 

 Τα τελευταία δεδοµένα έδειξαν ότι ο κύριος σεισµός της Αµοργού συνδέεται 

µε ένα κανονικό ρήγµα που κλίνει ελαφρώς προς τα Ν-ΝΑ (φ=39ο, δ=25ο, λ=246ο), 

κάτι που επαληθεύεται και από το σεισµοτεκτονικό µοντέλο που έχει προταθεί για 

την ευρύτερη περιοχή του κεντρικού Αιγαίου. Παράλληλα, το τσουνάµι που δηµιουρ-

γήθηκε και έδωσε τιµές αναρρίχησης ~30m στην Αµοργό, 20m στην Αστυπάλαια και 

10m στη Φολέγανδρο -ενώ καταγράφηκε στις περισσότερες ακτές του Αιγαίου πελά-

γους- οφείλεται µάλλον σε µία εκτεταµένη υποθαλάσσια γεωλίσθηση ιζηµάτων στα 

ανοιχτά της Αµοργού παρά στον καθ’ εαυτό σεισµό. Πιο συγκεκριµένα, πιθανολογεί-

ται ότι ο κύριος σεισµός και ο µεγαλύτερος µετασεισµός της 9ης Ιουλίου 1956 πυρο-

δότησαν την γεωλίσθηση, η οποία µε τη σειρά της προκάλεσε το τσουνάµι. Εξάλλου, 

η εφαρµογή σύγχρονων µοντέλων υδροδυναµικής προσοµοίωσης του τσουνάµι έδει-

ξαν ότι το σενάριο της υποθαλάσσιας γεωλίσθησης προσεγγίζει καλύτερα τις τιµές 

αναρρίχησης σε συγκεκριµένες ακτές της Αµοργού και της Φολεγάνδρου, όπως πα-

ρατηρήθηκαν στο πεδίο, σε αντίθεση µε το σενάριο της σεισµικής πηγής που φαίνεται 

να µην επαληθεύει τις προηγούµενες τιµές.  

 

 Η έρευνα ωστόσο βρίσκεται ακόµα σε εξέλιξη. Στο πλαίσιο αυτό προτείνεται: 

 η συλλογή περισσότερων σεισµολογικών δεδοµένων, γεωλογικών καταγραφών, 

δεδοµένων πληµµύρας και φυσικά ανθρώπινων µαρτυριών που θα διαφωτίσουν 

περισσότερο το συγκεκριµένο περιστατικό,  
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 η διερεύνηση της πιθανότητας να σηµειωθούν και άλλες υποθαλάσσιες γεωλι-

σθήσεις στο µέλλον, πυροδοτούµενες ή µη από σεισµούς, σε συγκεκριµένες λε-

κάνες του Αιγαίου που χαρακτηρίζονται από µία χαλαρότητα των ιζηµάτων, 

 η εκτίµηση της πιθανότητας να δηµιουργηθούν τσουνάµι από αυτές τις γεωλισθή-

σεις, από σεισµούς ή άλλα αίτια στον ευρύτερο ελλαδικό χώρο,  

 η δηµιουργία πληµµυρικών µοντέλων και χαρτών για συγκεκριµένες περιοχές της 

χώρας που έχουν πληγεί ή ενδέχεται να πληγούν στο µέλλον από τσουνάµι, και 

φυσικά 

 η δηµιουργία ενός σύγχρονου εθνικού συστήµατος παρακολούθησης των θαλασ-

σών και η ένταξή του στο παγκόσµιο σύστηµα παρακολούθησης του GEOSS.  

 

 Είναι αλήθεια ότι οι περισσότεροι από εµάς, κατοικώντας σε µία από τις πιο 

σεισµογενείς περιοχές του πλανήτη είµαστε περισσότερο εξοικειωµένοι µε τα ξεσπά-

σµατα του Εγκέλαδου, όχι όµως τόσο µε το φαινόµενο ‘τσουνάµι’. Η χώρα µας έχει 

µετρήσει πολλές φορές τις πληγές της από τις συνέπειες καταστροφικών σεισµών, 

ωστόσο λίγοι είναι εκείνοι που µπορεί να έζησαν από κοντά ένα τσουνάµι ή να το 

βίωσαν µέσα από τις αφηγήσεις τρίτων.  

 

 Οι νεότεροι άκουσαν για πρώτη φορά τον όρο τσουνάµι την 26η ∆εκεµβρίου 

2004, τότε που ολόκληρη η ανθρωπότητα θρηνούσε τα θύµατα της Ινδονησίας και 

των άλλων χωρών. Κάπου τότε όµως ανασύρθηκαν στην µνήµη κάποιων µεγαλύτε-

ρων, αντίστοιχα περιστατικά τσουνάµι, σαφώς µικρότερης έντασης, τα οποία εκδη-

λώθηκαν στο σχετικά πρόσφατο παρελθόν στον ελλαδικό χώρο. Κάπου τότε, κάποιοι 

θυµήθηκαν και το τσουνάµι της Αµοργού το καλοκαίρι του 1956. Και ενώ για τους 

επιστήµονες δεν ήταν κάτι πρωτόγνωρο, για τον περισσότερο απλό κόσµο ήταν κάτι 

το εντελώς άγνωστο.  

 

 Αυτό είναι και το µεγαλύτερο εµπόδιο που καλούµαστε ως επιστήµονες και 

κυρίως ως άνθρωποι να ξεπεράσουµε, να βρίσκουµε δηλαδή τον τρόπο να µεταφέ-

ρουµε, να διαδίδουµε, να «κοινωνούµε» την γνώση στους περισσότερους. Φυσικά 

χωρίς καµία διάθεση καταστροφολογίας και κυρίως χωρίς ίχνος επιτήδευσης. Μόνο 

τότε, στην συνείδηση όλων το φαινόµενο ‘τσουνάµι’ δεν θα είναι κάτι το σπάνιο ή 

απίθανο γεγονός, αλλά κάτι που µπορεί ανά πάσα στιγµή να συµβεί στην χώρα µας 

και αν είµαστε κατάλληλα προετοιµασµένοι για αυτό, τότε µπορούµε και να το αντι-
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µετωπίσουµε µε τις λιγότερες συνέπειες. Η µελέτη των τσουνάµι είναι πολύ σηµαντι-

κή για την αξιολόγηση του ρίσκου που ενέχουν τέτοιου είδους φαινόµενα φυσικών 

καταστροφών για χώρες που -όπως η Ελλάδα- περιβάλλονται, αναπτύσσονται και 

«συµβιώνουν» µε τη θάλασσα. Αν µη τι άλλο, κατανοώντας τους µηχανισµούς που τα 

δηµιουργούν, µπορούµε να προστατευτούµε στο µέλλον από αυτά.  

 

 Αυτός ήταν και ο απώτερος στόχος της παρούσας εργασίας: µία αναδροµή 

στο παρελθόν, στα γεγονότα εκείνης της περιόδου, µία παρουσίαση των αποτελεσµά-

των της χρόνιας και αδιάλειπτης έρευνας στο συγκεκριµένο αντικείµενο και µία προ-

σπάθεια να ερµηνευτούν τα αίτια και τα αποτελέσµατα του φαινοµένου. Εν τέλει, ένα 

µικρό ταξίδι στην γνώση… 
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Πίνακας Α1: Η τροποποιηµένη κλίµακα Mercalli για τις εντάσεις των σεισµών. (Πηγή: 
Musson, 2002) 
 
Ένταση Περιγραφή 

I Καταγράφεται µόνο από σεισµικά όργανα. 

II Αισθητός από µερικούς ανθρώπους που βρίσκονται σε υψηλότερους ορόφους.  

III Αισθητός από λίγους ανθρώπους που βρίσκονται σε σπίτια. 

IV Αισθητός από πολλούς στα σπίτια και από λίγους στην ύπαιθρο. Κρότος παραθύρων και 
χτύπος τις πόρτες. Κάποιοι ξυπνούν ή καταφεύγουν στην ύπαιθρο.  

V 
Αισθητός από όλους στα σπίτια και στην ύπαιθρο. Τα ελεύθερα κρεµασµένα αντικείµενα 
αιωρούνται, ηχούν τα κουδούνια των ρολογιών και ανατρέπονται κάποια µικρά αντικείµενα. 
Πολλοί ξυπνούν ή καταφεύγουν στην ύπαιθρο.  

VI Ηχούν µικρές καµπάνες, ανατρέπονται πολλά µεγάλα αντικείµενα και πέφτουν λίγα κεραµίδια 
και καπνοδόχοι. Οι βλάβες είναι λίγες και σχετικά ελαφριές.  

VII Ηχούν µεγάλες καµπάνες, πέφτουν πολλά κεραµίδια και καπνοδόχοι και οι βλάβες είναι 
πολλές και µέτριες. Ορισµένες οικοδοµές καταστρέφονται µερικώς.  

VIII Μερική καταστροφή σε ποσοστό >25% του συνολικού αριθµού των κανονικών οικοδοµών. 
Ολική καταστροφή ορισµένων κτιρίων.  

IX Μερική καταστροφή σε ποσοστό >50% του συνολικού αριθµού των κανονικών οικοδοµών. 
Ολική καταστροφή σε ποσοστό >25% του συνολικού αριθµού των κτιρίων. 

X Μερική καταστροφή όλων των κανονικών οικοδοµών. Ολική καταστροφή σε ποσοστό >50% 
του συνολικού αριθµού των κτιρίων. 

XI Ολική καταστροφή όλων των κτιρίων. 

XII Κατάρρευση όλων των οικοδοµών µέχρι τα θεµέλια.  
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Πίνακας Α2: Η τροποποιηµένη κλίµακα των Sieberg-Ambraseys για τις εντάσεις των 
τσουνάµι. (Πηγή: Ambraseys, 1962) 
 
Ένταση Περιγραφή 

I Μη αισθητό. Κύµα τόσο αδύναµο που µπορεί να γίνει αισθητό µόνο από παλιρροιογράφους. 

II Αισθητό. Κύµα που παρατηρείται από αυτούς που ζουν κοντά στη θάλασσα. Γενικώς 
παρατηρείται µόνο σε πολύ επίπεδες ακτές.  

III 
Αισθητό. Γενικά παρατηρείται. Πληµµυρίζουν πλαγιές µε ήπια κλίση. Τα σκάφη 
µετακινούνται ελαφρώς προς την ακτή. Μικρές καταστροφές στις κατασκευές που βρίσκονται 
κοντά στη θάλασσα.  

IV 
∆υνατό. Πληµµύρα στην ακτή σε µικρά βάθη. Καταστρέφονται τα αναχώµατα, οι τάφροι και 
οι πρόχειρες κατασκευές κοντά στην ακτή. Οι στέρεες κατασκευές καταστρέφονται µερικώς. 
Μικρά σκάφη και πλοία µεταφέρονται στην ακτή. Οι ακτές πληµµυρίζουν µε συντρίµµατα.  

V 

Πολύ δυνατό. Γενική πληµµύρα της ακτής σε κάποια βάθη. Τα τοιχώµατα της προκυµαίας και 
οι στέρεες κατασκευές κοντά στην ακτή καταστρέφονται. Πληµµυρίζουν πολλές 
καλλιεργήσιµες εκτάσεις γης και οι ακτές γεµίζουν µε ζώα της θάλασσας. Με εξαίρεση τα 
µεγάλα πλοία, όλα τα είδη πλοίων µεταφέρονται στην ακτή ή έξω από τη θάλασσα. Μεγάλες 
παλίρροιες στις εκβολές των ποταµών. Καταστροφή των λιµενικών έργων. Άνθρωποι 
πνίγονται. Το κύµα συνοδεύεται από µεγάλο βουητό. 

VI 
Καταστροφικό. Μερική ή ολική καταστροφή των ανθρώπινων κατασκευών ακόµα και µακριά 
από την ακτή. Πληµµύρα της ακτής σε µεγάλα βάθη. Μεγάλα πλοία καταστρέφονται πλήρως. 
∆έντρα ξεριζώνονται ή σπάνε. Μεγάλος αριθµός θυµάτων.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 91



 92

Πίνακας Α3: Μερικοί από τους σηµαντικότερους καταλόγους για τα τσουνάµι του 
ελλαδικού χώρου. (Πηγή: Dominey-Howes, 2002) 
 

Author Number of events Year of first entry 

Galanopoulos (1960) 40 479 BC * 

Ambraseys (1962) 60 1410 ± 100 BC 1

Antonopoulos (1980) 61 AD 62 

Papadopoulos and Chalkis (1984) 86 1410 ± 100 BC 2

Soloviev (1990) 86 1380 BC 3

Papadopoulos (1998) 159 1628 BC 4

 
* Galanopoulos (1960) notes the probable occurrence of the Minoan tsunami of circa 1500 BC 5 but does 
not formally include this event in his catalogue. 
1,2,3,4,5 Each of the respective authors provides a different date for the Minoan tsunami which is a 
consequence of the variety of archaeological and radiometric dating results.   

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



Πίνακας Α4: Επιλεγµένες καταγραφές τσουνάµι στον ελλαδικό χώρο. (Πηγή: Papadopoulos, 1998) 
 

Sub-region Short description ID YY MM DD hh mm ss Rel. Region 
cause Lat. Long. Rel. I M H 

VEI Run-
up TI Rel. 

TM Rev. 

M1 South Aegean Sea  Large wave in 
south Aegean    3 Y

1 1628  
BC      

       
  

   
 100

VO 36,24 25,24 0
6

6

M1 West Corinth Gulf Destructive sea 
inundation    4 Y

6 373 
BC Winter      

      
  

   
Night 0

ER 38,12 22,18 5 9 6,6+ 15- 5

M1     Kythira Strait Damaging wave in 
Kythira 4 N

97 AD 
1866 02      

      
  

   
06 13 45 60

ER 36,12 23,24 27 7+ 6+ n
800

4

M1 South Aegean Sea Large destructive 
wave    4 Y

142 AD 
1956 07      

      
  

   
09 03 11 40 30

ER 36,38 25,58 11 9 7,5 n
1500

5 3

 
 
For each event, the catalogue supplies the corresponding ID number, the time of occurrence (YY=year, MM=month, DD=day, hh=hour, mm=minute, 
ss=second), the reliability (Rel.) of the time of occurrence, the region (M1=Greek and adjacent regions), the genesis cause, the particular sub-region where the 
genesis cause is located (Lat. (N) and Long. (E) are the geographical co-ordinates, both in degrees and minutes, of the respective generative cause), the 
reliability (Rel.) of the location in minutes, a short description of the event, the intensity (I in MM), the surface-wave magnitude (M) and the focal depth (H in 
km, n=shallow event, I=intermediate-deep event) of the tsunamigenic earthquake (when the tsunami was due to an earthquake), the Volcanic Explosivity 
Index (VEI) of the tsunamigenic volcanic eruption (when the tsunami was due to an eruption), the maximum reported tsunami wave run-up (in cm), the 
tsunami intensity (TI in the Ambraseys-Sieberg (1962) scale), the reliability (Rel.) of the tsunami event, the magnitude of the tsunami event (TM in the 
Murty-Loomis scale) and, finally an indication showing whether the tsunami parameters were revised (Y) or not (N). For the reliability of the tsunami events 
a modified version of the tsunami reliability scale of Iida (1984) was adopted (0=very improbable tsunami, 1=improbable tsunami, 2=questionable tsunami, 
3=probable tsunami, 4=definite tsunami) 
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Πίνακας Α5: Η επίσηµη καταγραφή του κύριου σεισµού της 9ης Ιουλίου 1956 σύµφωνα µε το National Geophysical Data Center. (Πηγή: 
www.ngdc.noaa.gov) 

Significant Earthquake 

Earthquake Parameters 
Date Earthquake Location 

Magnitude 

Year Mo Dy Hr Mn Sec Name Latitude Longitude 
Focal 
Depth Mw Ms Mb Ml Mfa Unk 

MMI 
Int 

1956     7 9 3 11 39.0 GREECE: DODECANESE 36.900 26.000 20 7.8 9
 

Earthquake Effects Total Effects (Earthquake and Tsunami, Volcano, etc.) 

Deaths Missing Injuries Damage Houses 
Destroyed 

Houses 
Damaged Deaths Missing Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De

Photos 

53 2   3 56 2  3  

Comments for the Significant Earthquake 

Aegean Sea, islands of Amorgos and Astypaiaia. A catastrophic earthquake occurred in Amorgos and was accompanied by tsunami. This earthquake was of 
the highest magnitude of the 20th century in Greece; it amounted to VIII-IX. 53 people were killed, 100 people were injured; 529 houses were destroyed 
completely and many houses were damaged.  
 
The earthquake was accompanied by 400 aftershocks of magnitude Ms > 3.5. The focus of the earthquake stretching to the north - east was located in the 
comb - shaped Strait of Amorgos with maximum depth of 710 - 720 m that separates the Islands of Amorgos and Astypalaia. According to the calculations of 
the earthquake focal mechanism it occurred as the result of a pure strike-dip fault, oriented in a north - easterly direction.  
 
On July 9, 1956 at 03:11:38 GMT a strong shallow earthquake occurred, with epicenter about 20 km south of the islands of Amorgos. This is considered as 
the strongest shallow earthquake occurred in Greece in this century. 53 people were killed, 100 injured. The main shock was followed 13 later by an 
aftershock of Ms=7.2 located about 5 km ENE of Santorini. This earthquake activity was associated with a very large tsunami 25 m height, observed in the 
southern coasts of Amorgos, and which affected all other central and southern Aegean islands and the northern coasts of Crete, where its heigh was 1-2 m. 
The tsunami source was located in the deepest part of the Strait of Amorgos. (reference #4139) 
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References for the Significant Earthquake 

ID Author Year Citation 

45 

U.S. Department of the 
Interior, Geological Survey 
and U.S. Department of 
Commerce, National Oceanic 
and Atmospheric 
Administration 

1928-
1986 

United States Earthquakes, Annual publication, published 1928-1986. Volumes for 1928-1965 issued by the 
U.S. Coast and Geodetic Survey; volumes for 1966-1969 issued by the National Earthquake Information Center; 
volume for 1970 issued by the National Geophysical Data Center; volumes for 1971-1972 issued by the National 
Geophysical And Solar-Terrestrial Data Center; volumes for 1973-1980 published jointly by the National 
Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) and the U.S. Geological Survey; volumes for 1981-1986 
published by the U.S. Geological Survey. [on shelf] 

1003 Bath, Markus 1973 Introduction to Seismology, Halsted Press, 1978. 

1040 Rothe, J.P. 1969 The Seismicity of the Earth 1953-1965, United National Educational, Scientific, and Cultural Organization 
(UNESCO), Paris, France, 312 pages plus maps. 

2130 

Soloviev, Sergey L., Olga N. 
Solovieva, Chan N. Go, 
Khen S. Kim, and Nikolay A. 
Shchetnikov 

2000 Tsunamis in the Mediterranean Sea 2000 B.C.-2000 A.D., Advances in Natural and Technological Hazards 
Research, Volume 13, Kluwer Academic Publishers, Dordrecht, Netherlands, 237 p. 

4139 
Tsunami Risk and Strategies 
for the European region 
(TRANSFER) project 

2009 Northeast Atlantic and Mediterranean Region Tsunami Catalogue (NEAMTWS), retrieved February 2009 from 
http://www.ioc-tsunami.org/index.php?option=com_content&task=view&id=282&Itemid=1102 
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Πίνακας Α6: Η επίσηµη καταγραφή του µετασεισµού της 9ης Ιουλίου 1956 σύµφωνα µε το National Geophysical Data Center. (Πηγή: 
www.ngdc.noaa.gov) 

Significant Earthquake 

Earthquake Parameters 
Date Earthquake Location 

Magnitude 

Year Mo Dy Hr Mn Sec Name Latitude Longitude 
Focal 
Depth Mw Ms Mb Ml Mfa Unk 

MMI 
Int 

1956 7 9 3 24  GREECE: AEGEAN SEA 36.800 25.200 6.8  
 

Earthquake Effects Total Effects (Earthquake and Tsunami, Volcano, etc.) 

Deaths Missing Injuries Damage Houses 
Destroyed 

Houses 
Damaged Deaths Missing Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De

Photos 

      

References for the Significant Earthquake 

ID Author Year Citation 

2130 Soloviev, Sergey L., Olga N. Solovieva, Chan N. 
Go, Khen S. Kim, and Nikolay A. Shchetnikov 2000

Tsunamis in the Mediterranean Sea 2000 B.C.-2000 A.D., Advances in Natural and 
Technological Hazards Research, Volume 13, Kluwer Academic Publishers, Dordrecht, 
Netherlands, 237 p. 
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Πίνακας Α7: Η επίσηµη καταγραφή του τσουνάµι της 9ης Ιουλίου 1956 σύµφωνα µε το National Geophysical Data Center. (Πηγή: 
www.ngdc.noaa.gov) 

Tsunami Event 

Tsunami Parameters 
Date Tsunami 

Cause Tsunami Source Location 
Magnitude 

Year Mo Dy Hr Mn Sec Val Code Country Name Latitude Longitude

Max 
Water
Height

Num. 
of 

Run-
ups 

Depos
its Abe Iida 

Tsu 
Int 

Warn 
Status 

1956      7 9 3 11 39.0 4 1 GREECE AMORGOS ISLAND, AEGEAN 
ISLANDS 36.900 26.000 30.00 51     3 5.00 6.00

 
Tsunami Effects Total Effects (Tsunami and Source) 

Deaths Missing Injuries Damage Houses 
Destroyed 

Houses 
Damaged Deaths Missing Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De 

Photos 

3 1    2 56 2  3  

Tsunami Deposits 
 

Citation Event Geologic 
Age 

Earliest 
Year 

Latest 
Year Latitude Longitude Location 

Name Country Body of 
Water 

Narrative 
Description

Setting 
During 
Event 

Upper 
Contact 

Lower 
Contact 

Underlying 
Material 

Overlying 
Material 

Dominey-
Howes & 

Cundy 
(2001)

1956 Aegean 
Sea 
Earthquake 
& Tsunami 

Quaternar
y 1956        1956 37.000 26.000

Astypala
ea Island, 
Greece 

GREECE Mediterrane
an Sea 

imbricated, 
forminiferal  

Dominey-
Howes et al 

(2000)

1956 Aegean 
Sea 
Earthquake 
& Tsunami 

Quaternar
y 1956        1956 37.000 26.000

Astypala
ea Island, 
Greece 

GREECE Mediterrane
an Sea 

imbricated 
clasts, 
containing 
forams 
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Perissoratis 
& 

Papadopoul
os (1999)

1956 Aegean 
Sea 
Earthquake 
& Tsunami 

Quaternar
y 1956    1956 36.000 25.000

Amorgos 
Basin, 
Southern 
Aegean 

GREECE Mediterrane
an Sea 

tsunamiite / 
turbidites 

deep sea 
basin erosional

unconformab
le on 
bassment 

faulted, 
deformed, 
stratified 
sediments 

deep ocean 
debris w/ 
slumping 
& creeping 
sectors 

Tsunami Runups 

Tsunami Runup Location Tsunami Runup 
Measurements Tsunami Runup Location Effects 

Travel 
Time Deaths Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Addl 
Info 

Country Name Latitude Longitude Distance 
from Source 

Hrs Min

Max 
Water 
Height 

Max 
Inundation

Distance 
Type Per 1st

Mtn
Num De Num De $Mill De Num De Num De 

* GREECE AMORGOS    36.82000 25.98000 9 30.00    1      

* GREECE ANTIPAROS ISLAND, CYCLADES    37.00000 25.00000 90          

* GREECE ASTYPALAEA ( ASTIPALAEA), CYCLADES 36.58000 26.33000 46            

* GREECE ATTICA    38.08000 23.50000 257 .30         

* GREECE CRETE    35.17000 25.00000 212 4.00         

* GREECE CRETE ISLANDS, CYCLADES 35.50000 25.00000 180            

* GREECE CYCLADES    37.00000 26.00000 11 15.40    1      

* GREECE ERMIONI    37.38000 23.25000 250 .90         

* GREECE FOLEGANDROS    37.38000 23.25000 250 7.90         

* GREECE HERAKLION, CYCLADES    35.30000 25.10000 195          

* GREECE IKARIA ISLAND, CYCLADES 37.58000 26.17000 77            

* GREECE IOS    36.70000 25.33000 64 3.00         

* GREECE KARPATHOS ISLAND, CYCLADES    35.67000 27.17000 172          

* GREECE KASSOS    36.73000 25.28000 67 1.50         

* GREECE KATAPOLA, AMORGOS ISLAND, CYCLADES 36.82000 25.98000 9            

* GREECE KIMOLOS 36.80000 24.58000 127   1.50         

* GREECE KOS    38.08000 23.50000 257 .90         

* GREECE KOS ISLAND, CYCLADES 36.83000 27.17000 104            

* GREECE KYTHIRA    36.15000 22.98000 283 .90         
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* GREECE LEROS    37.13000 26.83000 78 1.20         

* GREECE LIPSO ISLAND, CYCLADES    37.33000 26.75000 82          

* GREECE MILOS ISLAND, CYCLADES 36.73000 24.42000 142            

* GREECE N. COAST AMORGOS, CYCLADES 36.82000 25.98000 9   2.00         

* GREECE N. COAST ASTYPALAEA, CYCLADES 36.58000 26.33000 46   20.00    1      

* GREECE NAXOS    37.10000 25.38000 59 1.20         

* GREECE NISYROS    36.58300 27.16700 110 2.70         

* GREECE PAROS    37.10000 25.20000 74 1.50         

* GREECE PATMOS 37.33000 26.50000 65   4.00         

* GREECE PATMOS ISLAND, CYCLADES    37.33000 26.50000 65          

* GREECE PHOLEGANDROS, CYCLADES    10.00    1      

* GREECE PORTO-SCALA, ASTIPALAIA I., CYCLADE 37.33000 26.53000 67            

* GREECE POTHIA, KALYMNOS ISLAND, CYCLADES 36.95000 26.98300 88   2.50    1500.00 1 3 1 2     

* GREECE REST OF ASTIPALAIA I., CYCLADES 37.33000 26.53000 67            

* GREECE S. COAST AMORGOS, CYCLADES 36.82000 25.98000 9   25.00    1      

* GREECE S. COAST ASTYPALAEA, CYCLADES 36.58000 26.33000 46   4.00         

* GREECE SAMOS    37.77000 26.97000 129 2.10         

* GREECE SERIFOS    37.15000 24.50000 136 .90         

* GREECE SERIPHOS ISLAND, CYCLADES 37.17000 24.50000 137            

* GREECE SITIA, CYCLADES    35.20000 26.12000 189          

* GREECE SKOPELOS    39.12000 23.72000 318 .90         

* GREECE TILOS ISLAND, CYCLADES    36.42000 27.42000 137          

* GREECE TINOS    37.55000 25.15000 104 2.70         

* GREECE TINOS ISLAND, CYCLADES    37.58000 25.17000 105          

Comments for the Tsunami Event 

The tsunami caused the greatest damage on the Island of Kalymnos because the main settlements of the island were grouped on the shore facing the wave 
source. The sea in the town of Pothea at first receded, and then rushed onto the coast in the form of a large crest and flooded the town completely. The rise of 
water was 2.5m, but the pressure of the water current was very strong. The port constructions and houses within the 90 m wide coastal strip suffered 
significantly. Over 30 fishing boats and one large sailing boat were thrown out onto the dry land and smashed. The sea receded and rose three times during 
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the first hour. Various fragments and objects were carried 1.5 km deep onto the island; one person was lifted up by the wave and carried 1 km onto the dry 
land, three people were drowned; a large area of topsoil was washed away. (reference #2130) 

References for the Tsunami Event 

ID Author Year Citation 

14   Ambraseys, N.N. 1960 The seismic sea wave of July 9, 1956, in the Greek Archipelago. Journal of Geophysical Research, 
vol. 65, no. 4, p. 1257-1265. DOI:10.1029/JZ065i004p01257 

15   Ambraseys, N.N. 1962 Data for the investigation of the seismic sea-waves in the eastern Mediterranean. Bulletin of the 
Seismological Society of America, vol. 52, no. 4, p. 895-913. 

20   Antonopoulos, J. 1979 Catalogue of tsunamis in the eastern Mediterranean from antiquity to present times. Annali Di 
Geofisica, vol. 32, p. 113-130. 

29   Antonopoulos, J. 1980 Data from investigation on seismic sea waves events in the eastern Mediterranean from 1900 to 1980 
A.D. Annali Di Geofisica, vol. 33, 1980, p. 231-248. 

109   Galanopoulos, A.G. 1960 Tsunamis observed on the coasts of Greece from antiquity to present time. Annali Di Geofisica, vol. 
8, no. 3-4, p. 369-386. 

330 Papadopoulos, Gerassimos A., and B.J. 
Chalkis 1984 Tsunamis observed in Greece and the surrounding area from antiquity up to the present times. 

Marine Geology, Vol. 56, Issues 1-4, April 1984, p. 309-317. 

2130 
Soloviev, Sergey L., Olga N. Solovieva, 
Chan N. Go, Khen S. Kim, and Nikolay 
A. Shchetnikov 

2000 Tsunamis in the Mediterranean Sea 2000 B.C.-2000 A.D., Advances in Natural and Technological 
Hazards Research, Volume 13, Kluwer Academic Publishers, Dordrecht, Netherlands, 237 p. 

3806 Synolakis, C.E. and E.A. Okal 2005 1992-2002: Perspective on a decade of post-tsunami surveys. In: Tsunamis: Case Studies and Recent 
Developments (Kenji Satake, ed.), p. 1-29. 

45 

U.S. Department of the Interior, 
Geological Survey and U.S. Department 
of Commerce, National Oceanic and 
Atmospheric Administration 

1928-
1986 

United States Earthquakes, Annual publication, published 1928-1986. Volumes for 1928-1965 
issued by the U.S. Coast and Geodetic Survey; volumes for 1966-1969 issued by the National 
Earthquake Information Center; volume for 1970 issued by the National Geophysical Data Center; 
volumes for 1971-1972 issued by the National Geophysical And Solar-Terrestrial Data Center; 
volumes for 1973-1980 published jointly by the National Oceanic and Atmospheric Administration 
(NOAA) and the U.S. Geological Survey; volumes for 1981-1986 published by the U.S. Geological 
Survey. [on shelf] 

3850 newspaper 1956 "Quake, Tidal Wave Hit Aegean; At Least 42 Dead in Greek Isles." New York Times, July 10, 1956. 
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Tsunami Event Validity 
Valid values: -1 to 4 

Tsunami Cause Code: 
Valid values: 0 to 11 Maximum Water Height Tsunami Magnitude (Abe): 

Valid values: -5 to 10 

Validity of the actual tsunami occurrence is indicated by a 
numerical rating of the reports of that event: 
4 = definite tsunami  
3 = probable tsunami  
2 = questionable tsunami  
1 = very doubtful tsunami  
0 = event that only caused a seiche or disturbance in an inland river  
-1 = erroneous entry  

 

The source of the tsunami: 
0 = Unknown  
1 = Earthquake  
2 = Questionable Earthquake  
3 = Earthquake and Landslide  
4 = Volcano and Earthquake  
5 = Volcano, Earthquake, and Landslide  
6 = Volcano  
7 = Volcano and Landslide  
8 = Landslide  
9 = Meteorological  
10 = Explosion  
11 = Astronomical Tide  
 

The maximum water height above sea level in meters for this event. 
If the type of measurement of the runup was a: 
a) Tide Gauge - half of the maximum height (minus the normal 
tide) of a tsunami wave recorded at the coast by a tide gauge.  
b) Deep Ocean Gauge - half of the maximum height (minus the 
normal tide) of a tsunami wave recorded in the open ocean by a 
seafloor bottom pressure recording system.  
c) Runup Height - the maximum elevation the wave reaches at the 
maximum inundation.  
 

Abe defined two different tsunami magnitude amplitudes. His first 
tsunami magnitude (1979) is:  

Mt = logH + B 
where H is the maximum single crest or trough amplitude of the 
tsunami waves (in meters) and B a constant. The second definition 
(1981) is:  

Mt = logH + alogR + D 
where R is the distance in km from the earthquake epicenter to the 
tide station along the shortest oceanic path, and a and D are 
constants.  

Tsunami Magnitude (Iida): 
Valid values: -5 to 10 

Tsunami Intensity: 
Valid values: -5 to 10 

Warning Status: 
Valid values: -1 to 4 

Description of Deaths from the Tsunami: 
Valid values: 0 to 4 

Tsunami magnitude (M) is defined by Iida and others (1967) as  
M = log2h, 

where "h" is the maximum runup height of the wave.  

Tsunami intensity is defined by Soloviev and Go (1974) as  
I = log2(21/2 * h), 

 where "h" is the maximum runup height of the wave.  
 

Warning Status of the Tsunami:  
-1=Status unknown  
0=no warning issued  
1=PTW - Pacific-wide Tsunami Warning issued by PTWC  
2=RTW - Regional Tsunami Warning issued by PTWC for areas 
having no TWS  
3=LTW - Local Tsunami Warning issued by regional or national 
TWC  
4=TIB - Tsunami Information or Attention Bulletin issued by any 
agency  

 

When a description was found in the historical literature instead of 
an actual number of deaths, this value was coded and listed in the 
Deaths De column. If the actual number of deaths was listed, a 
descriptor was also added for search purposes.  
0 = None  
1 = Few (~1 to 50 deaths)  
2 = Some (~51 to 100 deaths)  
3 = Many (~101 to 1000 deaths)  
4 = Very Many (~1001 or more deaths)  

Description of Injuries from the Tsunami: 
Valid values: 0 to 4 

Description of Damage from the Tsunami: 
Valid values: 0 to 4 

Description of Houses Destroyed by the Tsunami: 
Valid values: 0 to 4 

Description of Houses Damaged by the Tsunami: 
Valid values: 0 to 4 

When a description was found in the historical literature instead of 
an actual number of injuries, this value was coded and listed in the 
Injuries De column. If the actual number of injuries was listed, a 
descriptor was also added for search purposes.  
0 = None  
1 = Few (~1 to 50 injuries)  
2 = Some(~51 to 100 injuries)  
3 = Many (~101 to 1000 injuries)  
4 = Very Many (~1001 or more injuries) 

For those events not offering a monetary evaluation of damage, the 
following five-level scale was used to classify damage (1990 
dollars) and was listed in the Damage De column. If the actual 
dollar amount of damage was listed, a descriptor was also added for 
search purposes.  
0 = NONE  
1 = LIMITED (roughly corresponding to less than $1 million)  
2 = MODERATE (~$1 to $5 million)  
3 = SEVERE (~>$5 to $24 million)  
4 = EXTREME (~$25 million or more)  
When possible, a rough estimate was made of the dollar amount of 
damage based upon the description provided, in order to choose the 
damage category. In many cases, only a single descriptive term was 
available. These terms were converted to the damage categories 
based upon the authors apparent use of the term elsewhere. In the 
absence of other information, LIMITED is considered synonymous 
with slight, minor, and light, SEVERE as synonymous with major, 
extensive, and heavy, and EXTREME as synonymous with 
catastrophic.  
Note: The descriptive terms relate approximately to current dollar 
values. 

For those events not offering an exact number of houses destroyed, 
the following four-level scale was used to classify the destruction 
and was listed in the Houses Destroyed De column. If the actual 
number of houses destroyed was listed, a descriptor was also added 
for search purposes.  
0 = None  
1 = Few (~1 to 50 houses)  
2 = Some (~51 to 100 houses)  
3 = Many (~101 to 1000 houses)  
4 = Very Many (~1001 or more houses) 

For those events not offering an exact number of houses damaged, 
the following four-level scale was used to classify the damage and 
was listed in the Houses Damaged De column. If the actual number 
of houses damaged was listed, a descriptor was also added for 
search purposes.  
0 = None  
1 = Few (~1 to 50 houses)  
2 = Some (~51 to 100 houses)  
3 = Many (~101 to 1000 houses)  
4 = Very Many (~1001 or more houses) 
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Πίνακας Α8: Η επίσηµη καταγραφή του τσουνάµι που προκλήθηκε από τον µετασεισµό της 9ης Ιουλίου 1956 σύµφωνα µε το National 
Geophysical Data Center. (Πηγή: www.ngdc.noaa.gov) 

Tsunami Event 

Tsunami Parameters 
Date Tsunami 

Cause Tsunami Source Location 
Magnitude 

Year Mo Dy Hr Mn Sec Val Code Country Name Latitude Longitude

Max 
Water
Height

Num. 
of 

Run-
ups 

Depos
its Abe Iida 

Tsu 
Int 

Warn 
Status 

1956      7 9 3 24 3 1 GREECE AMORGOS ISLAND, AEGEAN 
ISLANDS 36.800 25.500 10.00 1     

 
Tsunami Effects Total Effects (Tsunami and Source) 

Deaths Missing Injuries Damage Houses 
Destroyed 

Houses 
Damaged Deaths Missing Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De Num De Num De Num De $Mill De Num De Num De 

Photos 

       

Tsunami Runups 

Tsunami Runup Location Tsunami Runup 
Measurements Tsunami Runup Location Effects 

Travel 
Time Deaths Injuries Damage Houses 

Destroyed 
Houses 

Damaged 

Addl 
Info 

Country Name Latitude Longitude Distance 
from Source 

Hrs Min 

Max 
Water 
Height 

Max 
Inundation

Distance 
Type Per 1st

Mtn
Num De Num De $Mill De Num De Num De 

* GREECE      FOLEGANDROS 37.38000 23.25000 210 10.00    1      
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Comments for the Tsunami Event 

An aftershock of the Amorgos earthquake took place. There is an assumption that it caused the local tsunami on the Island of Folegrandos located to the west 
of the main tsunami source behind the Islands of Ios and Sikinos, where the rise of water amounted to 10 m (it could be that this resulted precisely fiom the 
focusing of the main tsunami). (reference #2130) 

References for the Tsunami Event 

ID Author Year Citation 

2130 Soloviev, Sergey L., Olga N. Solovieva, Chan N. 
Go, Khen S. Kim, and Nikolay A. Shchetnikov 2000

Tsunamis in the Mediterranean Sea 2000 B.C.-2000 A.D., Advances in Natural and 
Technological Hazards Research, Volume 13, Kluwer Academic Publishers, Dordrecht, 
Netherlands, 237 p. 

 
 

 

 
 

 



 
 

                         
                    Ηµεροβίγλι                       Ναός Μαλτέζας, Ηµεροβίγλι         Ναός Μαλτέζας, Ηµεροβίγλι 

 

                        
      Ναός Ανάστασης, Ηµεροβίγλι      Ναός Ανάστασης, Ηµεροβίγλι            Τυπικές καταστροφές 

 

                     
                       Φηρά                                        Φηρά                                          Φηρά 

 

                       
        Προσπάθειες διάσωσης         Προσπάθειες διάσωσης       ∆είγµα αντισεισµικής υπόσκαφης     
                                                                                                              κατοικίας στην Οία 

 
Σχήµα Α1: Φωτογραφίες αρχείου από το χτύπηµα του Εγκέλαδου στην Σαντορίνη, την 9η 
Ιουλίου 1956. (Πηγή:www.santorini.gr) 
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Το πρωτοσέλιδο της εφηµερίδας ‘Η Καθηµερινή’ την 11η Ιουλίου 1956.  
(Πηγή: αρχείο της Βιβλιοθήκης του Ιδρύµατος της Ευαγγελιστρίας στην Τήνο) 

 
 

      
  

                                

 
 
 
 
 
 
 
 
 

               
 

   ‘Ocala Star Banner’ (ΗΠΑ)   ‘Spokane Daily Chronicle’ (ΗΠΑ)  ‘Milwaukee Sentinel’(ΗΠΑ) 
(Πηγή: www.kallistorwntas.blogspot.com) 

 
 

Σχήµα Α2: Οι αναφορές του ελληνικού και ξένου τύπου στον καταστροφικό σεισµό της 
Σαντορίνης την 9η Ιουλίου 1956.  
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(Β)  
 

Ακρωνύµια και συντµήσεις 
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BCIS Bureau Central International de Séismologie  
 
DART Deep-ocean Assessment and Reporting of Tsunamis  
 
ETAs Estimated Tsunami Arrival times 
 
GEOSS Global Earth Observing System of Systems 
 
GITEC Genesis and Impacts of Tsunamis on the European Coasts 
 
GITEC-TWO Genesis and Impacts of Tsunamis on the European Coasts-Tsunami Warning 
 and Observation 
 
GLOSS Global Sea-Level Observing System 
 
GOOS Global Ocean Observing System 
 
GTS/WMO Global Telecommunications System of the World Meteorological 
 Organization 
 
ICG Intergovernmental Coordinating Group  
 
ICG/CARIBE-EWS Intergovernmental Coordinating Group for Tsunami and other Coastal Hazards 
 Warning System for the Caribbean and Adjacent Regions 
 
ICG/IOTWS Intergovernmental Coordinating Group for the Indian Ocean Tsunami Warning 
 and Mitigation System 
 
ICG/ITSU Intergovernmental Coordinating Group for the International Tsunami Warning 
 System in the Pacific 
 
ICG/NEAMTWS Intergovernmental Coordinating Group for the Tsunami Early Warning and 
 Mitigation System in the North-Eastern Atlantic, the Mediterranean and Connected 
 Seas 
 
ICG/PTWS Intergovernmental Coordinating Group for the Pacific Tsunami Warning and 
 Mitigation System 
 
ICG/TNC Intergovernmental Coordinating Group/Tsunami National Contact 
 
ICG/TWFP Intergovernmental Coordinating Group/Tsunami Warning Focal Point 
 
IOC Intergovernmental Oceanographic Commission of UNESCO 
 
ISS International Seismological Summary 
 
ITIC International Tsunami Information Center 
 
IUGG International Union of Geodesy and Geophysics 
 
JMA Japan Meteorological Agency 
 
NGDC National Geophysical Data Center 
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NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration (United States Department of 
 Commerce) 
 
NTHMP National Tsunami Hazard Mitigation Programme 
 
PDFM Preliminary Determination of Focal Mechanism 
 
PTWC Pacific Tsunami Warning Center 
 
PTWS Pacific Tsunami Warning and Mitigation System 
 
RWW Regional Expanding Tsunami Watch/Warning Bulletin 
 
SIFT Short-term Inundation Forecasting for Tsunamis 
 
TBB Tsunami Bulletin Board 
 
TC Tsunami Commission 
 
TIB Tsunami Information Bulletin 
 
TRP Tsunami Responce Plan 
 
TWC Tsunami Warning Center 
 
UNESCO United Nations Educational, Scientific and Cultural Organization  
 
WC/ATWC West Coast/Alaska Tsunami Warning Center 
 
WDC World Data Center 
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