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KARADENĠZ VE MARMARA DENĠZĠ’NDE SON 20000 YIL’DA MEYDANA 

GELEN PALEOġĠNOGRAFĠK VE PALEOĠKLĠMSEL DEĞĠġĠMLER 

ÖZET  

Marmara Denizi‘nde Son Buzul Maksimum döneminde (LGM: G.Ö. 22- 17.9 bin yıl 

arası; tüm yaĢlar takvim yılına kalibre edilmiĢtir.) düĢük kırıntı-mineral girdisi ve 

Anadolu kaynaklı yüksek smektit değerleri izlenmiĢtir. Karadeniz‘de Heinrich 1 (H1: 

G.Ö. 17.9- 16.5 bin yılları arası), Kırmızı Kil (RL: G.Ö. 16.5- 14.8 bin yılları) ve 

Younger Dryas (YD: G.Ö. 12.7- 11.5 bin yılları arası) dönemlerinde Rb ve Ti gibi 

elementlerin temsil ettiği yüksek kırıntılı mineral girdisi, yüksek çökelme oranları, 

manyetik geçirgenlik değerleri ve göreli illit zenginleĢmeleri Karadeniz‘e Avrupa 

kaynaklı bol tatlı su girdisine, dolayısı ile Karadeniz su seviyesinin yükselip, 

Karadeniz sularının Marmara Denizi‘ne aktığını göstermektedir. H1, RL ve YD 

dönemlerinde Fe ve Mn zenginleĢmesi görülmüĢtür. Demir artıĢının baĢlıca nedeni, 

göl sularının sülfat limitleyici olması ve Fe‘in Fe-oksit ve silikatlar olarak korunması 

nedeniyledir. Karadeniz‘de RL döneminde Kuzey Avrupa kökenli erimiĢ buzul suları 

havzaya Mn taĢımıĢ ve dip sularını oksijenlendirerek olasılıkla havzada indirgeyici 

koĢullarda varolan Mn(II)‘yi Mn-oksihidroksit olarak çökeltmiĢtir. Bu dönemlerde 

benzer proksi sinyallerinin Marmara Denizi‘nde de görülmesi Karadeniz‘den 

Marmara Denizi‘ne tatlı su girdisine iĢaret etmektedir.  

Karadeniz‘de C3, C2, ve C1 olarak tanımlanan yüksek toplam karbonat (Tkarb) ve 

düĢük çökelme oranları ile temsil edilen karbonat zonları sırası ile G.Ö. 14.8- 12.9 

bin yılları (Bølling Allerød: B/A), G.Ö. 11.9- 9.3 bin yılları ve 8.6- 7.58 bin yılları 

(göl/ deniz geçiĢ dönemi: T) arasında çökelmiĢtir. Karadeniz‘de çökelen C3 ve C2 

karbonatları kalsit bileĢimli, C1 birimi aragonit- kalsit bileĢimlidir. Karadeniz‘deki 

erken Holosen ve B/A ılıman- kurak iklim dönemlerine karĢılık gelen (C2 ve C3) 

yüksek karbonat değerleri, sıcak ve buharlaĢmanın yüksek olduğu ortamda karbonat 

çökeliminin sonucudur. B/A dönemi çökelleri her iki denizde de yüksek karbonat 

içeriği ile karakterize edilmektedir. Bu dönemde elementel jeokimya verileri Bølling 

Allerød (B/A) döneminde Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde kırıntı girdisinin 

azaldığını ve tuzluluğun arttığını göstermektedir. Diyatom verilerine göre G.Ö. 14- 

13 bin yıllarında (B/A) acı su gölü olan Karadeniz, G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları 

arasında (B/A üstü -YD) tatlı su planktik türü (Stephanodiscus sp.) ile istila edilerek 

tatlı su gölü haline gelmiĢtir. Benzer Ģekilde C2 erken Holosen karbonat dönemi 

buharlaĢma nedeniyle Karadeniz‘in negatif su bütçesine sahip olduğu ve Marmara 

Denizi ile bağlantısının kesik olduğu dönemdir.  

Marmara Denizi‘nde B/A dönemi G.Ö. 14.7 bin yıl daki göl/ deniz geçiĢini de 

içermektedir. Karadeniz‘de Holosendeki göl/ deniz geçiĢi tezde diyatom verilerine 

göre G.Ö. 8.9 bin yılda gerçekleĢmiĢtir. Karadeniz‘de diyatom dağılımları göl/ deniz 

geçiĢinin dereceli olduğunu ve yaklaĢık 1600 yılda gerçekleĢtiğini göstermektedir. 

Deniz suyu girdisi her iki denizde de aragonitçe baskın karbonat çökelimine neden 

olmuĢ ve sülfat limitli bir sistemden sülfatın limitleyici olmadığı, Fe-sülfid 
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zenginleĢmesinin görüldüğü ortamlara geçiĢ sağlanmıĢtır. Deniz suyu girmesi, su 

tabakalanması oluĢturmuĢ ve besin maddesince zengin göl suları fotik zona 

yükselerek yüksek organik üretimle Marmara Denizi‘nde G.Ö. 11.5 bin yıl önce; 

Karadeniz‘de 7.6 bin yıl önce Sapropel birimlerinin çökelme sürecini baĢlatmıĢtır. 

Her iki denizde de Sapropel birimlerinin varlığı özellikle yüksek organik karbon ve 

Mo değerleri ile tanımlanmaktadır. Redoksa duyarlı element dağılımları, Marmara 

Denizi‘nde Sapropel biriminin subokzik- disokzik koĢullarda; Karadeniz‘de ise 

anokzik koĢullarda çökeldiğini göstermektedir. Bu dip suyu koĢullarının varlığı 

bentik foraminifer dağılımları tarafından desteklenmektedir.  

Akdeniz sularının Marmara Denizi‘ne girmesi ile baĢlayan organik maddece zengin 

çökellerin depolanması YD ve 8.2 bin yıl soğuma dönemlerinde kesintiye uğramıĢtır. 

Bunun baĢlıca nedeni, soğuk dönemlerde derin su dolaĢımındaki hızlanma ve derin 

suyun oksijenlenmesidir. Sapropel çökelimi, Marmara Denizi‘nde yaklaĢık 7 bin yıl 

önce; Karadeniz‘de 2.7 bin yıl önce durmuĢtur. Marmara Denizi‘nde Mn verilerine 

göre yaklaĢık G.Ö. 3- 1 bin yılları arasında havzada dip su oksijen miktarındaki artıĢ 

görülmüĢtür.  

Karadeniz‘de G.Ö. 12 bin yıl öncesinde illit minerali en bol mineral iken, sonrasında 

günümüze doğru smektit minerali daha baskın hale gelmiĢtir. Anadolu kaynaklı 

smektitin Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde G.Ö. 12 bin yıldan günümüze göreceli 

artıĢı Anadolu‘da yağıĢın genel olarak günümüze doğru etkisini arttırdığını 

göstermektedir. Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde Holosen‘de G.Ö. 8- 7 bin yıl, 

G.Ö. 6.6- 5.6 bin yıl, G.Ö. 4.5, G.Ö. 3.5 bin yıl, G.Ö. 2.7 bin yıl, G.Ö. 2.2- 2 bin yıl, 

G.Ö. 1.3 bin yıl ve G.Ö. 0.5- 0.4 bin yılları arasındaki izlenen smektit artıĢları 

yağıĢın arttığı dönemlere, büyük olasılıkla Kuzey Atlantik Salınımları (NAO) ile 

ilgili döngüselliğe (Bond döngüleri) iĢaret etmektedir.  

Kalsiyum spektral analiz sonuçları ile Holosen‘de Karadeniz‘de Sapropel çökelimi 

süresince 1400, 435, 190, 100, 75, 50 ve 35 yıllık; Marmara Denizi Sapropel 

çökelimi sırasında 450, 165, 100, 75 ve 35 yıllık döngüsellikler tespit edilmiĢtir. 

Titanyumun (ve Rb‘un) spektral analizleri Karadeniz Sapropelinin çökelimi 

döneminde 3400, 650, 500, 435, 285, 185, 100, 75 ve 35 yıllık; Marmara Denizi 

Sapropel çökelimi sırasında 435, 285, 100, 65, 35 yıllık döngüsellikler bulunmuĢtur. 

Anadolu girdilerini temsil eden Karadeniz SL-12 Karotu ve Marmara Denizi C-7 

Karotunda Sapropel çökelimi süresince döngüsellikler benzerdir. Ancak bu 

karotlardaki döngüsellikler Avrupa girdilerini temsil eden Batı Karadeniz GC-19 

Karotundakine göre bazı farklılıklar göstermektedir. Bu durum Avrupa ve 

Anadolu‘yu etkileyen iklim sistemlerindeki farklılıktan kaynaklanmıĢ olmalıdır.  

Karadeniz‘de yaklaĢık G.Ö. 4.6- 3.5 bin yılları arasında Thalassiosira sp. 

değerlerinin azalması nehir yoluyla gelen tatlı su girdisinde azalmaya ve nisbeten 

kurak bir döneme iĢaret etmektedir.  

G.Ö. 3 bin yıl ile günümüz arasında acı su diyatom türlerindeki artıĢ, bu dönemde bol 

nehir suyu girdisi ile yüzey suyu tuzluluğunun düĢtüğünü göstermektedir.  

Son 1800 yılda Karadeniz‘de Kokolit biriminde izlenen Ca profilleri G.Ö. 1670- 

1540, 1450- 1350, 1100- 990, 900- 760, 660- 580, 500- 480, 400- 250, 100- 35 yılları 

arasında yüksek değerler vermektedir. Son 1800 yılda Ca ve Ti değerlerindeki 

döngüsellikler Karadeniz‘de 300, 100- 150, 50- 70, 35, 15 yıllık; Marmara 

Denizi‘nde 100, 55, 35, 25 ve 15 yıllık periyodlarla ifade edilmektedir. Karadeniz 

karotlarında organik üretimi veren Ca ve karasal kırıntı mineral girdisini veren Ti‘un 

spektral analizleri; bulunan periyodların çoğunun güneĢin 11 yıllık etkinlik 
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döngüselliği ve bunun genlik modülasyonları olan 22 yıllık (Hale), 87 yıllık 

(Gleissberg) ve 210 yıllık (Suess) periyodlarına benzerlik göstermektedir.  

Karadeniz‘de G.Ö. 360 ile 330 yılları arasında (yaklaĢık M.S. 1660- 1640 arası) ani 

bir Ca ve Sr artıĢı izlenirken daha küçük Ca pikleri G.Ö. 540 ve ve 210 yıllarında da 

görülmektedir. Bu yüksek Ca ve Sr dönemlerinde Ti, Rb, Fe ve K gibi kırıntı 

girdisini gösteren element değerleri azalırken, Br ve Corg değerleri artmaktadır. Bu 

sonuç, yüksek Ca değerlerinin görüldüğü dönemlerde yüksek Kokolit (Emiliania 

huxleyi) üretimine iĢaret etmektedir. En yüksek Ca pikinin olduğu M.S. 1640- 1700 

yılları Küçük Buzul Çağının (Little Ice Age: M.S. 1300- 1900) en soğuk dönemi olan 

Late Maunder Minimuma (M.S. 1645- 1715; Eddy, 1978; Pfister, 1994) karĢılık 

gelmektedir. Diğer küçük soğuma dönemleri G.Ö. 540 (M.S. 1460) ve 210 (M.S. 

1790) yılları dolaylarında izlenmektedir. Bunlardan G.Ö. 540 (M.S. 1460) yılı Spörer 

Minimum dönemini (M.S. 1550- 1430) temsil etmektedir. 
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PALEOCEANOGRAPHIC AND PALEOCLIMATIC CHANGES IN BLACK 

SEA AND MARMARA SEA IN LAST 20.0000 YEARS 

SUMMARY 

Low detrital mineral input and relatively high smectite from Anatolia are observed in 

the Sea of Marmara during the Last Glacial Maximum (LGM: 22- 17.9 ka BP; all 

ages calibrated to calendar years). Heinrich 1 (H1: 17.9- 16.5 ka BP), Red Layer 

(RL: 16.5- 14.8 ka BP) and Younger Dryas (YD: 12.9- 11.9 ka BP) periods in the 

Black Sea are characterized by high detrital minerals (Rb and Ti), sedimentation 

rates, magnetic susceptibility and relatively high illite, all indicating high fresh water 

input sourced mainly from Europe, which in turn imply high Black Sea lake water 

level and export of freshwater into the Sea of Marmara. The Mn and Fe enrichments 

occur during the H1, RL and YD periods. The major reason in iron enrichment was 

the sulfate-limited lake waters and preservation of Fe as Fe-oxides and silicates. 

During the RL period, North European sourced melt waters transported Mn into in 

Black Sea and ventilated the deep waters thereby causing the deposition of the 

reduced Mn (II) as Mn oxyhydroxides. Observation of similar proxy signals in the 

Sea of Marmara during the same periods indicate freshwater export from the Black 

Sea to Sea of Marmara.  

The C3, C2 and C1 carbonate units, which are characterized by low sedimentation 

rates, were deposited in the Black Sea during 14.8- 12.9 ka BP (Bølling/ Allerød: 

B/A), 11.9- 9.3 ka BP and 8.6- 7.58 ka BP (lake/ marine transition), respectively. C3 

and C2 carbonate units are of calcite composition, whereas C1 unit is predominantly 

of aragonite. The early Holocene and B/A temperate- dry climatic periods were 

suitable for deposition of the C3 and C2 carbonate units under warm and high 

evaporative conditions. The B/A period in both the Black Sea and Sea of Marmara 

are characterized with high carbonate content. The elemental geochemistry data 

during this period show that the detrital input declined and salinity increased in both 

the basins. The diatom data indicate that the Black Sea was the brackish lake during 

14- 13 ka BP (B/A), but became freshwater lake during 13.5- 11.5 ka BP, as 

indicated by the invasion of the freshwater planktic species (Stephanodiscus sp.) 

Similar to the conditions during the B/A period, the early Holocene carbonate (C2) 

period, witnessed the a negative water budget and low water levels Black Sea, 

implying no connection with the Sea of Marmara.  

The Lake/ marine transition in the Sea of Marmara took place at 14.7 ka BP during 

the B/A. A similar transition in the Black Sea occurred later at 8.9 ka BP according 

to our diatom data. Diatom distributions in the Black Sea show that lake/ marine 

transition occurred gradually at about 1600 a. Marine water input in both seas caused 

aragonite-dominant carbonate deposition and resulted in a transition from a sulfate-

limited system to the sulfate-dominated system, as indicated by abundant sulfide 

deposition. The marine water intrusion also caused water column stratification and 

rise of nutrient- enriched lake waters to photic zone that initiated the high organic 

productivity and Sapropel deposition at about 11.5 ka BP in the Sea of Marmara and 

7.6 ka BP in the Black Sea. The presence of Sapropel units in both seas is well 
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defined especially with high organic carbon and Mo values. The distributions of 

redox sensitive element show that Sapropel unit deposited suboxic- dysoxic 

conditions in the Sea of Marmara and anoxic conditions in the Black Sea. The 

suboxic- dysoxic bottom water conditions in the Sea of Marmara during the Sapropel 

deposition is supported by benthic foraminiferal distributions.    

The Sapropel deposition in the Sea of Marmara was interrupted during the Younger 

Dryas (YD) and the 8.2 ka cold event, as result of the acceleration of deep water 

circulation and oxygenation of the bottom waters. Sapropel deposition stopped at 7 

ka BP in the Sea of Marmara and at 2.7 ka BP in the Black Sea. Mn profiles of cores 

in the Sea of Marmara show increased deep water oxygen levels during 3- 1 ka BP. 

Illite and smectite are the major clay minerals in the Black Sea and Sea of Marmara 

sediments. The former is regarded to be of European and the latter is of Anatolian 

source. In both the Black Sea and Sea of Marmara sediments deposited prior to 12 ka 

BP, illite is the predominant clay mineral, which was replaced by smectite as the 

most predominant clay mineral during the period from 12 ka BP to present, 

suggesting changes in the source and/ or climatic conditions with time. A gradual 

increase in the relative smectite content in both Black Sea and Sea of Marmara from 

12 ka to present suggests an increase in precipitation in Anatolia from 12 ka BP to 

present. The smectite increase between 8- 7 ka BP, 6.6- 5.6 ka BP, 4.5 ka BP, 3.5 ka 

BP, 2.7 ka BP, 2.2- 2 ka BP, 1.3 ka BP and 0.5- 0.4 ka BP during the Holocene in 

both the Black Sea and Sea of Marmara point to an increase in precipitation during 

these periods, which most probably correspond to the North Atlantic (NAO or Bond) 

cycles. 

The results of  spectral analysis of Ca data show 1400, 435, 190, 100, 75, 50 and 35 

yearly cycles during the Holocene Sapropel deposition in the Black Sea, while 450, 

165, 100, 75 and 35 yearly cycles are observed during the deposition of  Sea of 

Marmara Sapropel. The spectral analysis of Titanium (and Rb) show that there are 

3400, 650, 500, 435, 285, 185, 100, 75 and 35 yearly cycles during the Black Sea 

Sapropel deposition and 435, 285, 100, 65, 35 yearly cycles during the Sea of 

Marmara Sapropel deposition. The cycles are similar during Sapropel deposition in 

Core SL-12 from the Black Sea and Core C-7 from the Sea of Marmara with both 

cores representing the Anatolian inputs. However, the cycles in these cores show 

some differences from those observed in Core GC-19 located in the western Black 

Sea basin which is under the influence of the European inputs. These differences 

may have resulted from the changes in the climate system affecting Europe and 

Anatolia. 

The decrease in Thalassiosira sp. numbers between 3.5- 4.6 ka BP in the Black Sea 

indicates a decrease in riverine freshwater input and a relatively dry period. The 

increase in the brackish water diatom species between 3 ka BP and present points to 

a decrease in sea surface salinity and probably high freshwater input.  

Calcium profile of the upper part of the Coccolith Unit deposited during the last 1800 

a in Black Sea gives high values during 1670- 1540, 1450- 1350, 1100- 990, 900- 

760, 660- 580, 500- 480, 400- 250, 100- 35 a BP. The cycles of Ca and Ti values 

during last 1800 a have 300, 100- 150, 50- 70, 35, 15 yr periods in the Black Sea and 

100, 55, 35, 25 and 15 yr periods in the Sea of Marmara. The spectral analyses of Ca 

as a proxy for primary productivity and that of Ti as a proxy for the continental 

detrital input in the Black Sea produce periodicities similar to the 11 a sun spot 

cycles and its amplitude modulation of 22 (Hale), 87 (Gleissberg) and 210 a (Suess) 
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cycles. A sharp increase in Ca and Sr during the 360- 330 a BP period and smaller 

peaks at 540 a BP and 210 a BP are observed in the Black Sea. During such high Ca 

and Sr periods, detrital proxies such as Ti, Rb, Fe and K decrease, and organic matter 

proxies such as Br and Corg increase. These results indicate that the periods of high 

Ca and Sr are associated with high Coccolith (Emiliania huxleyi) production. The 

highest Ca peak has an age of AD 1640-1700 that corresponds to the Late Maunder 

Minimum, the coldest period of Little Ice Age (AD 1645- 1715; Eddy, 1978; Pfister, 

1994). Other small cold periods are observed 540 a BP (AD 1460) and 210 a BP (AD 

1790). The date of 540 a BP (AD 1460) corresponds the Spörer Minimum cold 

period (AD 1550- 1430). 
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1. GĠRĠġ 

 1.1 ÇalıĢmanın Amacı ve Kapsamı 

Marmara Denizi ve Karadeniz‘in Akdeniz‘le dolayısıyla dünya denizleriyle ve 

birbirleriyle olan bağlantıları sırasıyla -35 m ve -65 m sığ eĢik derinliğine sahip 

Ġstanbul ve Çanakkale Boğazları ile sağlanmaktadır. Bu boğazların sığ eĢik 

derinlikleri nedeniyle son buzul çağında iklime bağlı olarak Karadeniz ve Marmara 

Denizi arasında su geçiĢleri zaman zaman kesilmiĢtir (Stanley ve Blanpied, 1980; 

Ryan vd., 1997, 2003; Aksu vd., 1999, 2002a, b; Çağatay vd., 2000; Görür vd., 

2001). Bu değiĢimlere bağlı olarak Karadeniz ve Marmara Denizi önemli 

sedimentolojik, biyolojik ve kimyasal değiĢimler yaĢamıĢtır.  

Karadeniz ve Marmara Denizi‘nin Son Buzul Döneminden günümüze olan jeolojik 

ve paleoĢinografik evrimi konusundaki bilgilerimiz bizzat bugünkü deniz tabanından 

alınmıĢ çökel karotlarından elde edilen bulgular yoluyladır. Bu bulguların en 

önemlileri, çökel tabakaları boyunca geçmiĢteki ortam değiĢimlerini veren çökel 

sedimentolojisi, jeokimyası ve paleontolojisi ile ilgili bilgilerdir.  

Son Buzul döneminde Karadeniz ve Marmara Denizi biribirinden kopuk bir göl 

haline gelmiĢtir (Stanley ve Blanpied, 1980; Ryan vd., 2003; Chepalyga, 2007). 

YaklaĢık Günümüzden Önce (G.Ö.) 16 bin yıl da Karadeniz‘e nehirler ve Hazar 

Denizi yoluyla erimiĢ buzul sularının taĢındığı Karadeniz‘in su seviyesini yükselttiği 

ileri sürülmüĢtür (Chepalyga, 2007; Bahr vd., 2005, 2006, 2008; Major vd., 2006; 

Ryan vd., 2003).  

Buna karĢın Bølling/Allerød (B/A) ılık döneminde buharlaĢma nedeniyle Karadeniz 

su seviyesinin azaldığı ve Younger Dryas döneminde (G.Ö. 13- 12 bin yılları) tekrar 

yükselerek Karadeniz sularının Marmara Denizine aktığını ileri süren görüĢler 

bulunmaktadır (Ryan vd., 2003; Major vd., 2006; EriĢ vd., 2007). Younger Dryas-

Erken Holosen de (G.Ö. 12- 9 bin yıl) ise Karadeniz‘de su seviyesinin tekrar indiği 

ileri sürülmüĢtür (Ryan vd., 2003). 
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Marmara Denizi‘nde ise su seviyesi geç buzul döneminde -100 m‘lerde iken 

Karadeniz‘den gelen sular nedeniyle G.Ö. 16- 14 bin yılları aralığında -85 m de, 

Çanakkale Boğazı‘nın o günkü eĢik derinliğinde sabitlenmiĢ ve yaklaĢık G.Ö. 14 bin 

yılında (kalibre edilmemiĢ 
14

C yaĢa göre G.Ö. 12 bin yıl) Akdeniz sularının girmesi 

ile global deniz seviyesi ile birlikte yükselmeye baĢlamıĢtır (Çağatay vd., 2000; 

McHugh vd., 2008; EriĢ vd., 2007). 

Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde bu dönemle ilgili bazı çalıĢmaların yapılmıĢ 

olmasına rağmen, su geçiĢi, paleoĢinografik ve iklimsel değiĢimler konusundaki 

tartıĢmalar devam etmektedir. Bu tartıĢmalardan en önemlisi Karadeniz‘de erken 

Holosen‘deki (G.Ö. 9.4 bin yıl) Akdeniz transgresyonunun katastrofik veya yavaĢ 

(dereceli) olduğudur. Ryan vd. (1997, 2003), Major vd. (2006), Bahr vd. (2008) ve 

GökaĢan vd. (2008) gibi bir kısım çalıĢmacı Ġstanbul Boğazı yoluyla olan bu 

transgresyonun Karadeniz‘in su seviyesinin -90 m ile -155 m‘lerde olduğu bir 

dönemde birkaç ay ile yüzyıl gibi kısa bir zamanda katastrofik bir Ģekilde 

gerçekleĢtiğini belirtirken; Aksu vd. (2002a, b), Hiscott vd. (2003, 2007); Yanko-

Hombach vd. (2007) diğer bir grup Karadeniz ―göl‖ seviyesinin Ġstanbul Boğazı eĢik 

seviyesinin üstünde olduğu bir dönemde Akdeniz sularının Boğaz‘dan dereceli 

olarak Karadeniz‘e girdiği görüĢündedir. Diğer önemli tartıĢmalı bir konu da iklim 

salınımlarına bağlı olarak geç buzul- erken Holosen döneminde, Karadeniz ve 

Marmara Denizi‘nde dünya okyanus sisteminden kopuk olduğu zaman dilimindeki, 

su seviyesi değiĢimleridir (Ergin vd., 1997; Aksu vd., 1999; Çağatay vd., 2000, 

2003a, b, 2009; Ryan vd., 2003; EriĢ vd., 2007; Bahr vd., 2006, 2008; Chepalyga, 

2007; Vidal vd., 2010). Birbirleriyle iliĢkili olan iklim, su seviyesi değiĢimi ve 

Akdeniz transgresyonu gibi olaylar zinciri Marmara Denizi ve Karadeniz‘de tuzluluk 

değiĢimi, oksijen azalması, Sapropel çökelimi gibi önemli oĢinografik değiĢimlere 

neden olmuĢtur. Bu değiĢimlerin ne zaman ve ne Ģekilde olduğu konularında da 

görüĢ birliği bulunmamaktadır. 

DeğiĢik görüĢlerin önemli bir kısmı Karadeniz ve Marmara Denizi‘nin ayrı ayrı ele 

alınması, karotların her bir sorunu çözecek uygun yerlerde seçilmiĢ olmaması, karot 

analizlerinin yeterli çözünürlükte ve değiĢik parametreleri içerecek Ģekilde 

yapılmamıĢ olması gibi faktörlerden kaynaklanmaktadır.  
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Bu nedenle bu tez kapsamında Marmara Denizi ve Karadeniz‘den değiĢik 

derinliklerden alınmıĢ toplam altı karotta yüksek çözünürlüklü ve çok parametreli 

analizler yapılarak aĢağıda belirtilen konular aydınlatılmaya çalıĢılmıĢtır (ġekil 1.1). 

 

ġekil 1.1 : ÇalıĢılan karot lokasyonlarını gösteren harita. 

1) Son 20.000 yılda Akdeniz ve Karadeniz arasında Marmara Denizi yoluyla olan su 

geçiĢleri ve bu denizlerdeki su seviyesi değiĢimleri, 
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2) Geç Kuvaterner‘de Marmara Denizi ve Karadeniz çevresinde zaman içerisindeki 

paleoiklimsel koĢullardaki değiĢimler ve bunların küresel iklim salınımları ile olan 

iliĢkileri, ve 

3) Marmara ve Karadeniz‘de su sütunu oksijen ve tuzluluk koĢullarının zaman 

içerisindeki değiĢimlerinin araĢtırılmasıdır. 

Bu bilimsel sorunlara çözüm bulmak amacıyla Karadeniz ve Marmara Denizi‘nden 

alınan karotlar boyunca ICP-MS (Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry) 

ve yüksek çözünürlü XRF (X-Ray Fluorescance) Karot Tarayıcısı yöntemleri ile elde 

edilen element analizleri, XRD (X-Ray Diffraction) kil mineral analizleri organik ve 

inorganik karbon ve diyatom analizleri yapılmıĢtır. 

Sığ eĢik derinliklerine sahip olan Marmara ve Karadeniz sahip oldukları sınırlı 

sirkülasyon nedeniyle yarı- kapalı bir havza durumundadır. Bu özellikleri nedeniyle 

bu iki deniz global ve bölgesel ölçekli iklimsel değiĢimleri ve bunlara bağlı oluĢan 

oĢinografik ve diğer çevresel değiĢimleri açık okyanus ortamlarına göre çok daha 

kuvvetli sinyallerle kaydetme özelliğine sahiptir. 

Bu iki denizde oksijen ve tuzluluk koĢulları, global deniz seviyesi artıĢına paralel 

olarak havzaya giren tuzlu deniz suyu miktarına, havzalara nehirler yoluyla gelen 

tatlı su miktarına ve havzalardaki buharlaĢma/ yağıĢ rejimine bağlıdır.  

Bu havzalara kırıntılı malzeme girdisinin arttığı veya azaldığı dönemler, havza 

çevresinde yağıĢ rejimindeki değiĢimler hakkında önemli bilgiler sunmaktadır. Bir 

havzaya olan kırıntılı malzeme girdisi deniz (su) seviyesine ve yağıĢın miktarına 

bağlı olarak değiĢim gösterir. YağıĢın çok olduğu zamanlarda kırıntılı malzeme 

girdisi artıĢı izlenmektedir. Benzer Ģekilde su seviyesinin düĢük olduğu dönemlerde 

havzanın derin kısımlarında daha fazla kırıntı malzeme transferi gerçekleĢecektir. 

Bugün, Karadeniz‘e büyük nehirlerle çok yüksek kırıntılı malzeme taĢındığı 

bilinmektedir. Havzadaki yağıĢ rejimini incelemek amacıyla karotlar boyunca 

kırıntılı girdisini gösteren Al, Si, Fe, K, Ti ve Rb gibi elementlerin ICP-MS ve XRF 

Karot Tarayıcısı ile element analizleri ve karot boyunca XRD Kil mineral analizleri 

yapılmıĢtır.  

Özellikle Karadeniz‘de Sakarya ağzı açıklarından alınmıĢ karot, bu yağıĢ rejimindeki 

değiĢimleri çok iyi yansıtacak bir konumdadır. Havzayı etkileyen global ve bölgesel 
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iklim olaylarının havzaya etkisinin belirlenmesi amacıyla kırıntılı element verilerinin 

döngüsellikleri spektral analiz yöntemiyle belirlenmeye çalıĢılmıĢtır. 

Ayrıca diyatom analizleri yapılarak her iki havzanın son 20 bin yılda geçirdiği 

tuzluluk evrimi belirlenerek bu havzalarda meydana gelen su geçiĢlerinin mekanizma 

ve zamanları bulunmuĢtur. Bilindiği gibi diyatomlar, tuzluluk değiĢimleri ve birincil 

organik üretim (primary productivity) hakkında önemli bilgiler sunan 

organizmalardır. 

Karadeniz ve Marmara Denizi gibi yarı kapalı havzalarda dip suyundaki oksijen 

değiĢimleri; su tabakalanması, iklime bağlı deniz suyu ve tatlı su girdisi, organik 

madde üretimi ve su sirkülasyonu gibi birbirine bağımlı parametreler tarafından 

denetlenmektedir (Ünlüata vd., 1990; Oğuz vd., 1993; BeĢiktepe vd., 1994; Özsoy ve 

Ünlüata, 1997). Bu havzaların oksijensiz olduğu dönemler genellikle sapropel 

çökelleriyle temsil edilmektedir (Ross ve Degens, 1974; Stanley ve Blanpied, 1980; 

Calvert, 1990; Çağatay vd., 1999, 2000, 2009; Tolun vd., 2002). Özellikle 

Karadeniz‘deki anokziyanın ne zaman ve nasıl oluĢtuğu, anokzik sınırın zaman 

içerisinde değiĢip değiĢmediği önemli araĢtırma konularıdır (Lyons vd., 1993; Arthur 

ve Dean, 1998; Wilkin ve Arthur, 2001; Karaca vd., 1999). Mn, Fe, S, U, V, Mo gibi 

redoksa duyarlı elementlerin çökel karotlarındaki kayıtları çökellerde dip suyunun 

oksijen miktarı ile ilgili önemli bilgiler vermektedir (Calvert, 1990; Lyons vd., 1993; 

Calvert ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 1995). Bu bulgulardan hareketle Marmara 

Denizi ve Karadeniz‘de geç buzul- Holosen döneminde oksijen miktarındaki 

değiĢimleri belirlemek amacıyla redoksa duyarlı elementlerin (Mn, Fe, S) karot 

boyunca XRF karot tarayıcısı ve ICP-MS ile yüksek çözünürlükte element analizleri 

yapılmıĢ ve yorumlanmıĢtır. 

Ayrıca organik karbon analizleri ile karotlarda sapropel birimleri; inorganik karbon 

(karbonat) analizleri ile daha çok biyojenik kökenli yüksek karbonat seviyeleri 

belirlenerek paleoĢinografik değiĢimlerle (oksijen, organik üretim gibi) ilgili olan 

veriler elde edilmiĢ ve yorumlanmıĢtır.  

1.2 Karadeniz’in Geç Kuvaterner Evrimi 

Bugün dünyanın en büyük anokzik havzası olan Karadeniz, farklı hidrolojisi, 

jeokimyası ve biyolojisi nedeniyle birçok araĢtırmacının ilgisini çekmeye devam 
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etmektedir. Özellikle geçmiĢ jeolojik dönemlerde kalın siyah Ģeyllerin çökeldiği 

anokzik havzaların modern bir analogu olarak düĢünülmüĢ ve bu çökellerin 

oluĢumlarının açıklanması için bir çok bilim insanı tarafından doğal bir laboratuvar 

seçilmiĢtir. 

Karadeniz‘in evrimi ile ilgili ilk çalıĢmalar oĢinografik keĢifleri takiben 20 yy. 

baĢlarında Arkhangel‘sky (1927; 1928 a, b), Arkhangel‘sky ve Strakhov (1932, 

1938) tarafından Karadeniz sedimentlerinin kronolojisi üzerinde yapılmıĢtır. Bu 

stratigrafik iliĢkiler daha sonra Federov (1959; 1963), Degens ve Ross (1972), 

Deuser (1974), Ross vd. (1970) ve Ross ve Degens (1974) tarafından geliĢtirilmiĢtir. 

Ross ve Degens (1974) tarafından Karadeniz‘de son 25 bin yılda çökelen 

sedimentlerin stratigrafik ve litolojik değiĢimlerinin havzanın yaĢadığı çevresel 

değiĢimlerle ilgili olduğu belirtilmiĢtir. Bu değiĢimlerin en önemlilerinin global 

deniz seviyesi değiĢimlerine bağlı olarak Karadeniz‘in Akdeniz suları tarafından 

transgresyonu ve tatlı- acı su göl ortamından bugünkü tabakalı deniz ortamına 

geçiĢidir. 

Karadeniz bugün dünya okyanus sistemi ile olan bağlantısını, Ġstanbul ve Çanakkale 

Boğazları yoluyla sağlamaktadır. Sığ eĢik derinliğine (-35 m) sahip olan Ġstanbul 

Boğazı nedeniyle, Karadeniz bugün sınırlı sirkülasyona sahiptir. Buzul çağları 

boyunca östatik deniz seviyesi Ġstanbul Boğazı eĢik seviyesinin altına düĢerek 

Karadeniz‘in zaman zaman Akdeniz‘le dolayısıyla global deniz seviyesi ile 

iliĢkisinin kesilmesine sebep olmuĢ ve Karadeniz‘i dev bir göle dönüĢtürmüĢtür. Bu 

önemli paleoĢinografik ve paleoiklimsel olayların sonucunda Karadeniz, önemli 

sedimentolojik, biyolojik ve kimyasal değiĢimler yaĢamıĢtır. Geç Buzul Çağı (LGM) 

süresince G.Ö. 20- 18 bin yılları arasında Karadeniz, Ġstanbul Boğazı eĢiğinin 

altındadır. 

Ryan vd. (1997) tarafından Karadeniz‘in su seviyesinin bu dönemde -150 m‘ye kadar 

düĢtüğü belirtilmiĢtir. Aksu vd. (2002b) ise Geç Buzul Çağının (LGM) en son 

periyodunda, post glasiyal transgresyondan hemen önce Karadeniz‘in -115 m‘de 

olduğunu belirtmiĢtir. 

Ross ve Degens (1974)‘in Karadeniz‘den alınan karotlarda elde ettiği sonuçlar 

ıĢığında oluĢturduğu dereceli akıĢ modeline göre; G.Ö. 9 bin yılda Karadeniz dev bir 

tatlı su gölüdür ve global deniz seviyesi artıĢına bağlı olarak Akdeniz suları dereceli 
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bir Ģekilde Ġstanbul Boğazı eĢiğini aĢarak Karadeniz‘e dökülmüĢ ve bunun 

sonucunda Karadeniz‘in tuzluluğu giderek artmıĢtır. Bu çalıĢmanın aksine Ryan vd. 

(1997) Akdeniz sularının katastrofik bir Ģekilde Karadeniz‘i doldurduğunu bu olayın 

‗‘Nuh Tufanı‖ olabileceğini öne sürmüĢtür. Ryan vd. (1997)‘nin sedimentolojik ve 

fauna kanıtları yanında sismik profillerde Ģelf boyunca gözlenen uyumsuzluk 

seviyesine dayandırarak ileri sürdüğü hipoteze göre, G.Ö. 7500 yılda çok yüksek 

miktardaki Akdeniz‘in tuzlu suları, sığ Ġstanbul Boğazı eĢiğini aĢarak günümüz deniz 

seviyesine göre -155 m seviyesinde bulunan Karadeniz gölüne katastrofik bir Ģekilde 

dökülmüĢtür. Bu ani sel basması sonucunda Karadeniz‘in göl fazında yüzeyleyen 

geniĢ kıtasal Ģelf alanları, sular altına gömülerek denizel (Akdeniz) organizmaların 

istilasına uğramıĢtır (Wall ve Dale, 1974). Ryan vd. (1997, 2003), birkaç yılda 

tamamlandığı ileri sürülen bu ani sel basması olayını Ortadoğu‘da Nuh Tufanı 

destanı olarak bilinen olayla iliĢkilendirerek çok miktarda insanın göçüne sebep 

olduğunu ileri sürmüĢlerdir. Daha sonra Major vd. (2002) tarafından yapılan Sr-

izotop analizleri ve radyokarbon yaĢlandırma sonuçlarına göre, Ryan vd. (1997) 

tarafından G.Ö. 7500 yıl olarak belirtilen deniz istilasının zamanı, Ġstanbul 

Boğazı‘nın bugünkünden yaklaĢık 7 m daha sığ olduğu fikrinden hareketle G.Ö. 

8400 yıl (kalibre edilmemiĢ yaĢ; kalibre edilmiĢ takvim yaĢı G.Ö. 9400 yıl) olarak 

belirlenmiĢtir. Ryan vd. (1997, 2003)‘nin bu ilginç hipotezi Akdeniz ile Karadeniz‘in 

bağlantısının mekanizması ve zamanı konusunda dünya bilimsel camiasının dikkatini 

çekerek yeni araĢtırmalara neden olmuĢ ve karĢı hipotezlerin konusu olmuĢtur (Lane- 

Serff vd., 1997; Myers vd., 2003; Çağatay vd., 2000; Görür vd., 2001; Aksu vd., 

1999; Hiscott vd., 2002; Hiscott ve Aksu, 2002).  

Lane-Serff vd. (1997), Ryan vd. (1997)‘nin ileri sürdüğü katastrofik sel basması 

olayını Ģüphe ile karĢılayarak Karadeniz havzasında günümüz koĢulları dikkate 

alınarak yaptığı hidrolik modelleme sonucunda, Akdeniz sularının  Ġstanbul 

Boğazı‘ndaki eĢik derinliğinin ancak 15 m üzerine çıkabilmesi durumunda 

boğazlardan geçerek Marmara Denizi ve Karadeniz‘e akabileceğini belirtmiĢlerdir. 

Karadeniz‘den gelen yüksek miktardaki tatlı suyun, Marmara Denizi ve dolayısıyla 

Doğu Akdeniz‘e akarak, bu denizlerin yüzey suyu tuzluluğunu düĢürdüğü 

belirtilmiĢtir (Lane-Serff vd., 1997). Bunun neticesinde dip su oluĢumu azalmıĢ ve 

doğu Akdeniz‘de yüzey suyunda yüksek organik üretim meydana gelerek 

Akdeniz‘deki S1 sapropelinin çökelimini sağladığı ileri sürülmüĢtür (örneğin, Aksu 
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vd., 1995). Benzer Ģekilde Myers vd. (2003) tarafından Karadeniz‘de, eĢiğin coğrafik 

ve jeolojik Ģartları bugünküne benzer varsayılarak yapılan hidrolojik hesaplara göre, 

Karadeniz‘e katastrofik Ģekilde gelen Akdeniz suyunun havzayı Ryan vd. (1997, 

2003) tarafından belirtildiği gibi birkaç yılda doldurmayacağı ancak on yıllık ölçekte 

bunun mümkün olabileceği belirtilmiĢtir. Bu hidrolik modellemeler ile Ġstanbul 

Boğazının iki ayrı Ģekilde sığ (-35 m) ve derin eĢik (-100 m) modelindeki 

davranıĢları araĢtırılmıĢtır (Myers vd., 2003). Bu çalıĢma sonucunda sığ eĢik 

modeline göre, Karadeniz‘in bugünkü tatlı su akısına sahip olduğu varsayıldığında, 

tuzluluğunun ‰ 18 olması için eĢik derinliğinin 50 m‘den daha düĢük olması 

gerektiği sonucuna varılmıĢtır. Ancak Karadeniz‘den yüksek miktarda tatlı su giriĢi 

olması durumunda Marmara Denizi‘ne Akdeniz suyunun daha geç bir tarihte girmesi 

ile mümkün olmaktadır ki, bu Marmara Denizi‘ndeki çökel kayıtları ile (Çağatay vd., 

2000) doğrulanmamaktadır. Karadeniz‘den daha küçük tatlı su akısı olduğu 

varsayılarak yapılan modelleme sonucunda, Karadeniz‘in bugüne benzer bir 

tuzluluğunun G.Ö. 10.2- 9.6 bin yıl arasında tamamlandığı görülmüĢtür. Bu sonuç, 

G.Ö. 12 bin yılda (kalibre edilmemiĢ 
14

C yaĢı) Marmara Denizi‘nde yerleĢen denizel 

faunanın varlığı ile uyumludur (Çağatay vd., 2000). Myers vd. (2003) tarafından 

derin eĢik modeli esas alınarak yapılan hidrolik modelleme sonuçlarına göre, sadece 

Karadeniz‘den büyük miktarda tatlı su akıĢı olması durumunda Karadeniz‘deki 

tuzluluğun gecikmesi açıklanabilmektedir. Ancak G.Ö. 12 bin yıl da Akdeniz 

sularının Marmara Denizi‘ne girdiği bilindiğine göre (Çağatay vd., 2000), 

Karadeniz‘den bu zamanda böyle yüksek miktarda tatlı su çıkıĢının ve derin eĢik 

modelinin mümkün olmadığı anlaĢılmaktadır (Major vd., 2002).  

Çağatay vd. (2000) tarafından Marmara Denizi çökellerinde yapılan sedimentolojik 

ve kronostratigrafik çalıĢmalar sonucunda, Marmara Denizi‘nin G.Ö. 12 bin yıl (
14

C 

yılı) yükselen Akdeniz suları ile dolmaya baĢlayarak, G.Ö. 10.6- 6.4 bin yılları 

arasında bir subokzik/ disokzik koĢullarda sapropel biriminin çökeldiğini 

göstermiĢtir. Bu sapropel çökeliminin Karadeniz‘den önemli su akıĢının neden 

olduğu bir su tabakalanması ile iliĢkili olduğunu öne sürmüĢtür. Ancak daha sonra 

Sperling vd. (2003) ve Vidal vd. (2010) tarafından yapılan alkenon ve oksijen izotop 

analizleri sapropel çökelim sırasında Marmara Denizi‘ndeki yüzey suyu 

tuzluluğunun bugünkünden yüksek olduğunu ve dolayısı ile Karadeniz‘den önemli 

bir su akısının olmadığını göstermiĢtir.  
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Görür vd. (2001) tarafından Sakarya nehri yakınlarında Karadeniz‘in kıyı düzlüğü 

çökellerinde kronostratigrafik, sedimentolojik ve nehrin ağzı açıklarında Ģelfte sismik 

stratigrafik çalıĢmalar yapmıĢtır. Bu çalıĢmaların sonucuna göre yaklaĢık 

günümüzden 7200 yıl önce, yani Ryan vd. (1997) tarafından iddia edilen Akdeniz 

sularının Karadeniz‘i basması olayı sırasında, Karadeniz‘in tatlı su gölü olduğu ve su 

seviyesinin -18 m‘de bulunduğu tespit edilmiĢtir. Dolayısıyla bu dönemde Karadeniz 

su seviyesinin halihazırda yüksekte olduğu -35 m eĢik derinliğindeki Ġstanbul 

Boğazı‘ndan Marmara Denizi‘ne aktığı belirtilmiĢtir.  

Aksu vd. (1999, 2002a, b) ve Hiscott vd. (2002, 2007) G.Ö. 10 bin yıldan baĢlayarak 

Karadeniz‘de su seviyesinin yüksek olduğunu ve bu suların sürekli olarak 

Marmara‘ya aktığını belirtmiĢlerdir. Bunun kanıtı olarak da, Ġstanbul Boğazı 

kanalının her iki tarafında, Ģelfte oluĢan deltaların yaĢlarını ve Marmara Denizi 

batısında batıya eğimli çapraz tabakalanma gösteren kum biriminin varlığını 

göstermiĢlerdir. Ancak bu sonucun tersine, EriĢ vd. (2007, 2008) Marmara Denizi 

Ġstanbul Boğazı giriĢinde yeralan deltanın Kurbağalıdere‘nin deltası olduğu ve orta 

Holosen‘de (G.Ö. 6.4- 3.2 bin yıl aralığında) oluĢtuğunu göstermiĢtir. Ayrıca, aynı 

çalıĢmacılar sismik profillerde görülen Ġstanbul Boğazı paleo-kanalı içerisinde 

geliĢmiĢ kanal-bank kenarı (levee) çökellerinin G.Ö. 11.5- 10.5 bin yılları arasında 

(Younger Dryas dönemi) Karadeniz‘den kaynaklanan bir akıntı ile çökeldiğini 

belirtmiĢtir. Bu akıĢ daha önceki baĢka çalıĢmalar ile de saptanmıĢtır (Allavi vd., 

1989; GökaĢan vd., 1997; Major vd., 2002, 2004, 2006; Ryan vd., 2003). 

Karadeniz‘de yakın zamandaki çalıĢmalar Marmara Denizi‘nden denizel suların 

Ġstanbul Boğazı boyunca yaklaĢık G.Ö. 8.4 bin yıl (kalibre edilmemiĢ 
14

C yılı) önce 

geldiğini göstermektedir (Ryan vd., 2003, 2007; Major vd., 2002; 2006; Bahr vd., 

2006, 2008). Bahr vd. (2006, 2008), Batı Karadeniz havzasındaki karot çalıĢmasında 

ostrakod kavkılarında yaptığı duraylı oksijen izotop analizleri ile G.Ö. 9.4 bin yılda 

(kalibre edilmiĢ 
14

C yılı) Akdeniz‘in tuzlu suyunun havzaya girmesi ile Karadeniz‘in 

su sütunundaki tuzluluk değiĢiminin oksijen izotop değiĢim sonuçlarına göre bir kaç 

yüz yıl içerisinde olabileceğini belirtmiĢtir.  

Karadeniz‘in son denizel dönemi ile ilgili birçok araĢtıma yapılmasına karĢın Son 

Buzul dönemindeki hidrolojik ve hidrokimyasal değiĢimler Major vd. (2002), Ryan 

vd. (2003) ve Bahr vd. (2005, 2006, 2008) tarafından yapılmıĢtır. Kuzeybatı 

Karadeniz‘de sedimentolojik ve duraylı izotop verileri, son buzul dönemi boyunca 
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duraylı Ģartların hakim olduğunu göstermektedir (Major vd., 2002; Bahr vd., 2005; 

2006; 2008). Ancak buzul erime dönemi ve sonrasında hidrolojik değiĢimler üzerine 

yapılan çalıĢmalarda bugün pozitif su bütçesine sahip olan (havzaya giren tatlı su 

havzadan evaporasyon ile çıkan miktardan fazla) Karadeniz‘in, Bølling/Allerød ve 

erken Holosen boyunca negatif su bütçesine sahip olduğu ileri sürülmüĢtür (Ryan 

vd., 1997, 2003; Major vd., 2002). Son Buzul Çağı sonrası G.Ö. 18-16 binyıl 

arasında çökelen kırmızı killerin buzul-arası dönemde Fenoiskandinav ve Alpin 

buzullarının erimiĢ sularının Hazar Denizi‘nden taĢarak Karadeniz‘e akması ile 

çökeldiği düĢünülmektedir (Major vd., 2002; Ryan vd., 2003; Bahr vd., 2005, 2006, 

2008). Bu olay Karadeniz‘de ‗erken Khvalynian transgresyonu‘ olarak bilinmektedir 

(Kroonenberg vd., 1997; Grosswald ve Hughes, 2002; Ryan vd., 2003). Ancak 

Kwiecien vd. (2008) kırmızı-kahve renkli killerin Hazar Denizi‘nden su akıĢı ile 

değil; KB Karadeniz‘e akan nehirlerle taĢındığını belirtmiĢtir. Bu dönem süresince 

titanyum (Ti) miktarında ve Stronsiyum izotop değerlerindeki ani artıĢ, Bahr vd. 

(2005) tarafından dört farklı kırmızı–kahve kil tabakası olarak ayırtlanmıĢ ve bu 

dönemde yüksek miktarda terrijenik girdi ve su girdisi olduğu belirtilmiĢtir (Bahr vd. 

2005; 2008). Bahr vd.(2008) çalıĢmasında bu kırmızı–kahve renkli killerin çökelme 

yaĢını G.Ö. 16.5-14 bin yıl olarak değiĢtirmiĢtir.  

KB Karadenizde kırmızı killerin üstüne geliĢen üç adet karbonat birimine karĢılık 

gelen kalsiyum (Ca) pikleri ve bu piklerin çökelimini yarıda kesen Younger Dryas ve 

8200 soğuma dönemlerine karĢılık gelen terrijenik girdide artıĢı gösteren dönemler 

ayırtlanmıĢtır. En alttaki karbonat (Ca piki), Bølling/Allerød (B/A) ılık döneminde 

çökelmiĢtir. Bu karbonat seviyelerindeki yüksek 
13

C değerleri bu zamanlarda 

fitoplankton patlaması olduğunu göstermektedir (Bahr vd., 2005, 2006, 2008; Major 

vd., 2006). En derin karotlardan alınan ağır oksijen izotop değerleri, B/A ılık 

periyodu boyunca, Karadeniz‘de dip suyunun daha yoğun olduğunu ve su 

tabakalanmasının oluĢtuğunu göstermektedir. Ca piklerini oluĢturan biyojenik kalsit 

çökelmesi sırasında evaporasyonun arttığı ileri sürülmüĢtür (Bahr vd., 2005; 2006, 

2008). Yine, yaklaĢık G.Ö. 15 bin yılda, B/A boyunca evaporasyon artıĢının bir diğer 

kanıtı, toplam (bulk) karbonattan yapılan oksijen izotop değerindeki düĢüĢtür. Bu 

düĢüĢ, sıcaklık artıĢını temsil etmektedir (Major vd., 2002). Bu dönemde kalsit 

çökeliminin yüksek plankton aktivitesi sonucu geliĢtiği belirtilmiĢtir. (Major vd., 

2002; Bahr vd., 2005 ).  
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Ryan vd. (2003) ve Major vd. (2002) Karadeniz‘in göl olduğu dönemde B/A 

boyunca, negatif su bütçesine sahip olduğunu ileri sürmüĢtür. 

Üç kalsiyum (Ca) piki arasındaki üç Ca çukuru, Younger Dryas ve 8200 yılı soğuma 

olayı olarak bilinen yüksek terrijenik girdi ve düĢük plankton aktivitesinin olduğu 

dönemlere karĢılık gelmektedir (Bahr vd., 2005, 2008; Major vd., 2002). G.Ö. 14.5 

bin yıl da Mg/Ca ve Sr/Ca oranlarındaki ani artıĢ, G.Ö. 7.5 bin yıla kadar devam 

etmektedir. Bu artıĢlar Ca piklerine (düĢük Mg-kalsit) karĢılık gelmektedir (Bahr vd., 

2008). Farklı derinliklerden alınan karotlardaki oksijen izotop analizi sonuçlarına 

göre, evaporasyonun tetiklediği dip su oluĢumunun G.Ö. 14.5 bin yıldan beri 

olduğunu gösterirken, 168 ve 465 m sığ su karotlarında G.Ö. 14.5- 12.5 bin yıldan 

beri üst su kolonunda artan ısınmanın etkisi görülmektedir. KB Karadeniz‘de nehir 

suyu ve çökel girdilerinin etkilediği karotlardaki çalıĢmaları yorumlayan Lamy vd. 

(2006) ve Bahr vd. (2006), bu girdilerin Kuzey Atlantik salınımına (North Atlantic 

Oscillation, NAO) bağlı bir yağıĢ rejimi tarafından denetlendiğini ileri sürülmüĢtür. 

Bahr vd. (2006) B/A ve YD arasındaki sınırda oksijen izotoplarından elde ettikleri 

sonuca göre, negatif oksijen izotopları, tatlı su girdisi olarak yorumlanırken, pozitif 

oksijen izotop değerleri fluvyal girdideki maksima sonucu kum içeriğindeki artıĢı 

göstermektedir. Bu çalıĢmaya göre B/A ve YD arasındaki sınırda 7.6 ve 65 yıl 

periyotlu NOA salınımları etkili olmuĢtur. Lamy vd. (2006) Karadeniz‘de Sakarya 

nehri ağzı açıklarında ve Kızıl Deniz‘in kuzeyinden alınan karotlarda yapılan 

çalıĢmada son 7500 yıl boyunca karot kayıtlarının yüzyıllık değiĢimlerinin günümüz 

NAO ile benzerlik gösterdiği ve NAO gibi atmosferik değiĢimlerin arkasında büyük 

olasılıkla güneĢdeki (solar) değiĢimlerin etkisi olduğunu belirtilmiĢtir.   

Van der Meer vd. (2008), Doğu Karadeniz‘de bir karotta uzun-zincirli alkenonların 

δD analizleri ve dinoflagellat dağılımları sonucuna dayanarak Sapropel Biriminin en 

üst kısmının ve Kokolit biriminin çökelimi süresince (yaklaĢık son 3000 yıl) yüzey 

sularının daha az tuzlu hale geldiğini bulmuĢtur. Bu değiĢimin kuru ve sıcak 

Subboreal‘dan yağıĢlı ve soğuk Subatlanticum‘a geçiĢi temsil ettiği belirtilmiĢtir. Bu 

sonuç daha önce belirtilenin aksine Kokolit Emiliania Huxleyi‘nin Karadeniz‘i 

istilasının yüzey suyunda tuzluluk artıĢı ile ilgili olmadığını göstermektedir.  

Kwiecien vd. (2008) tarafından Batı Karadeniz karotlarında LGM ve geç Buzul Çağı 

boyunca izlenen kırıntılı girdisindeki değiĢimlere dayandırılarak yapılan çalıĢmaya 

göre; KB Anadolu‘da yağıĢtaki göreceli değiĢimlerin, batı Akdeniz yüzey suyu 
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sıcaklığı (YSS) değiĢimleri ile uyumlu olduğu ve buzul çağındaki yağıĢ rejiminin 

bugünkü gibi Akdeniz siklonik depresyonları tarafından kontrol edildiği 

belirtilmiĢtir. YağıĢın azaldığı dönemler, Akdeniz‘de düĢük YSS‘ın olduğu Heinrich 

event (H1 ve H2) dönemlerine karĢılık gelmektedir. Yine aynı çalıĢmada duraylı 

oksijen izotopu ve litolojik ve mineralojik veriler, G.Ö. 16.4 bin yıldan sonra eriyen 

buzullar nedeniyle havzaya kuzey kaynaklı çökel /tatlı su girdisi yoğunluğunun 

arttığını ve Akdeniz‘deki diğer kayıtlarla birlikte Karadeniz‘de tatlı su /sediment 

kaynağındaki bu önemli değiĢimlerin, Avrupa kıtasının hidrolojisini etkileyen 

atmosferik sirkülasyon paterninin değiĢmesi ile ilgili olduğu ileri sürülmüĢtür. 

Kwiecien vd. (2008) bu atmosferik sirkülasyon değiĢiminin nedeni olarak, erken 

buzul erime döneminde (deglacial) hem atmosferik hem de polar cephelerin kuzeye 

doğru çekilmesi nedeniyle Akdeniz bölgesinin ısınması ve orta Avrupa ve Kuzey 

Avrupa‘da kendiliğinden daha nemli koĢulların hakim olduğunu ileri sürmüĢtür. 

Kwiecien vd. (2009) tarafından güneybatı Karadeniz‘de ostrakod ve gastropod 

kavkılarından yapılan radyokarbon yaĢlandırmaları ile birlikte tefrakronolojik veriler 

kullanılarak elde edilen sonuçlara göre son buzul çağındaki rezervuar yaĢı yaklaĢık 

1450 
14

C yıl bulunmuĢtur. Bu görünen rezervuar yaĢı sert su (hardwater) etkisi 

nedeniyle olup, Bølling-Allerød dönemine kadar devam etmiĢtir. Bølling-Allerød 

süresince, toprak geliĢimi ve artan vejetasyon Karadeniz‘in drenaj alanlarını kaplar. 

Bu durumun karbonatlı kayaçların erozyonuna engel olduğu ve sonuçta nehirlerle 

Karadeniz havzasına gelen ‗‘yaĢlı‗‘ karbonun etkisini seyrelttiği düĢünülmektedir. 

Younger Dryas süresince üst su kolonunun yaĢı sıfıra yaklaĢır, orta su tabakası 

yaklaĢık 900 
14

C yılı daha yaĢlı iken, tuzlu Akdeniz suyunun ilk girdiğinde yaklaĢık 

G.Ö. 8300 
14

C yılında, yüzey suyunun yaĢı yaklaĢık 400 
14

C yılı değerlerine doğru 

yaklaĢmaktadır. 

1.3 Marmara Denizi’nin Geç Kuvaterner Evrimi 

Marmara Denizi‘nin son Buzul Dönemi‘nden günümüze olan jeolojik geliĢimi ve 

paleoĢinografisi konusundaki bilgilerimiz bizzat bugünkü deniz tabanından alınmıĢ 

çökel karotlarından elde edilen bulgulara dayanmaktadır (Stanley ve Blanpied, 1980; 

Evans vd., 1989; Ergin vd., 1997; Çağatay vd., 1999, 2000).  
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Marmara Denizi G.Ö. 70 bin yıl‘ dan G.Ö. 12 bin yıla (kalibre edilmemiĢ 
14

C yaĢı) 

kadar -105 m su seviyesine sahip bir göl konumundadır (Smith vd., 1995; Aksu vd., 

1999; 2002b; Çağatay vd., 2003c; Hiscott vd., 2007; EriĢ vd., 2007, 2008; McHugh 

vd., 2008; Çağatay vd., 2009).   

Marmara Denizi‘nde su geçiĢleri ile ilgili çökel karotu incelemelerine dayanan 

çalıĢmalar, ilk olarak Stanley ve Blanpied (1980) tarafından yapılmıĢtır. Bu 

çalıĢmaya göre buzul erimesi ile yükselen deniz seviyesi, Çanakkale Boğazı‘nı 

aĢarak Akdeniz sularını Marmara Denizi‘ne yaklaĢık G.Ö. 12 bin yılda (kalibre 

edilmemiĢ 
14

C yılı) taĢımıĢtır. Sadece Marmara Denizi‘ndeki karot verilerine 

dayanan bu çalıĢmada su geçiĢlerinin zamanları, daha çok global deniz seviyesi 

değiĢim eğrisi ile boğazların eĢik derinlikleri dikkate alınarak yorumlanmıĢtır. Bu 

çalıĢmaya göre, Holosen baĢından itibaren Marmara Denizi‘nin seviyesi, global 

deniz seviyesi ile birlikte yükselmiĢ ve Ġstanbul Boğazı‘nı aĢan deniz suları G.Ö. 9 

bin yılında (
14

C yılı) Karadeniz‘e girmiĢtir. 

Meriç ve Sakınç (1990) tarafından Ġstanbul Boğazı giriĢi ve Haliç önlerinde alınan 

sondaj karotlarından elde edilen çökel kayıtlarında, özellikle Holosen yaĢlı 

çökellerde yapılan sedimentolojik, paleontolojik çalıĢmalar ve denizel çökellerden 

Spin Rezonans yöntemi ile elde edilen sonuçlara göre, Akdeniz suları Ġstanbul 

Boğazı‘na ilk giriĢini G.Ö. 7400 yılında gerçekleĢtirmiĢtir. 

Karadeniz‘le ilgili önceki alt bölümde bahsedildiği üzere Ryan vd. (2003), Major vd. 

(2006) ve Bahr vd. (2008) Karadeniz karotlarında izotop çalıĢmalarına dayanarak 

deniz sularının Marmara Denizi‘nden Ġstanbul Boğazı‘nın -35 m‘lik eĢiğini aĢarak 

G.Ö. 8.4 bin yılında (kalibre edilmemiĢ 
14

C yaĢı) katastrofik bir Ģekilde Karadeniz‘e 

döküldüğü belirtilmiĢtir. 

Yakın zamanda Çağatay vd. (2000) tarafından Marmara Denizi çökel karotlarında 

yapılan kronostratigrafik ve sedimentolojik çalıĢma sonuçlarına göre, Marmara 

Denizi‘nin 12 bin yıl (
14

C yılı) öncesinde bir göl olduğu, yükselen Akdeniz sularının 

Çanakkale Boğazı‘nı aĢarak Marmara‘yı doldurması sonucu, G.Ö. 12- 11.5 bin yıl 

arasındaki dönemde bu havzada denizel koĢulların yerleĢtiği tespit edilmiĢtir. Bu 

deniz transgresyonu öncesinde göl dönemindeki Marmara Denizi‘nin su seviyesi 

kuzey Ģelfi boyunca -85 m‘de bir paleokıyı çizgisi olarak tesbit edilmiĢ ve bu 

seviyenin geç Pleyistosen dönemindeki Çanakkale eĢik derinliği tarafından kontrol 
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edildiği belirtilmiĢtir (Çağatay vd., 2003c, 2009; Polonia vd., 2004; EriĢ vd., 2007; 

2008; McHugh vd., 2008).   

Çağatay vd. (2000) Marmara Denizi‘nde doğu Akdeniz‘deki S1 sapropelinden 

yaklaĢık bin yıl daha önce çökelmeye baĢlayan ve G.Ö. 10.6- 6.4 binyılları arasında 

yaĢlandırılan bir sapropel tabakasını da ilk defa bulunmuĢtur. Bu sapropel çökelimi 

sırasında dip suyun subokzik olduğu ileri sürülmüĢtür. Marmara Denizi‘ndeki bu 

sapropelin varlığı ve Doğu Akdeniz‘deki S1 sapropelinin oluĢumunda Karadeniz‘den 

gelen büyük miktardaki tatlı suyun önemli bir faktör olabileceğine dikkat çekilmiĢtir. 

Ayrıca sadece Ģelf alanlarında gözlenen geç sapropelik birimin varlığı tespit edilmiĢ 

ve bu çökelimin G.Ö. 4.75- 3.2 bin yıl arasında gerçekleĢtiği belirtilmiĢtir (Çağatay 

vd., 1999). Yine bu çalıĢma ile Marmara Denizi‘nin göl olduğu döneme ait 

çökellerde ilk olarak Andrussov (1900) tarafından varlığı tespit edilen Karadeniz‘in 

―Neoeuxin‖ evresine ait tatlı su molusk faunası ayrıntılı olarak tanımlanmıĢtır. 

ÇalıĢmada Ġstanbul Boğazı içinde Akdeniz suları giriĢinin en erken kaydının G.Ö. 

5.3 bin yıl olduğu bulunmuĢtur. Bu sonuca göre, ya Karadeniz‘den farklı bir su yolu 

ile erken denizel bağlantının meydana gelmiĢ olabileceği ya da Ġstanbul 

Boğazı‘ndaki erken deniz kaydının erozyona uğramıĢ olduğu ileri sürülmüĢtür. 

Ġstanbul Boğazı ve Marmara Denizi‘ndeki bugünkü iki yönlü akıĢın ise G.Ö. 4 bin 

yılda kurulduğu belirtilmiĢtir (Çağatay vd., 2000; Algan vd., 2001). 

Tolun vd. (2002) organik jeokimya ve karbon izotop verileri ile Marmara Denizi‘nde 

günümüzden 10.6- 6.4 bin yıl önce çökelen sapropelin tabanında organik maddenin 

kökeninin büyük ölçüde karasal olduğunu ve üste doğru denizel kökenli malzemenin 

oranının zaman içerisinde arttığını ve denizel organik maddenin G.Ö. 4.7- 3.2 bin yıl 

önce çökelmiĢ sapropelik tabakada daha yoğun olduğunu belirtmiĢtir. Bu bulgular 

Vidal vd. (2010) tarafından sunulan yeni organik jeokimya verileriyle 

desteklenmiĢtir. Abrajano vd. (2002) Marmara Denizi erken Holosen sapropelinin 

çökelimi sırasında Marmara Denizi‘nde su sütununda çözünmüĢ inorganik karbonun 

(DIC) 
13

C oranının düĢük olduğunu ve bunun su sütununun tabakalanması anlamına 

geldiğini belirtmiĢtir.  

Aksu vd. (1999, 2002b) tarafından yapılan sismik yansıma profilleri ve radyokarbon 

yaĢlandırma sonuçlarına göre, Marmara Denizi‘nin güney Ģelfi ve Çanakkale Boğazı 

giriĢinde Holosen öncesinde çökeldiği düĢünülen ve güneybatı-batı yönünde eğimli 

çapraz tabakalı sismik birimlerin varlığı tespit edilmiĢtir. Bu kanıta dayandırılarak 
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9.5 bin yıl önce Karadeniz‘in su seviyesinin yüksek olduğu ve Ġstanbul Boğazı eĢik 

derinliğini aĢan suyun, Marmara ve Ege Denizi‘ne doğru aktığı ve bu akıĢın G.Ö. 7 

bin yıla kadar devam ettiği ileri sürülmüĢtür. Bu sonuç, Aksu vd. (1995)‘nin daha 

önce Ege Denizi‘nde yaptığı bir diğer çalıĢma ile desteklenmektedir. Bu çalıĢmaya 

göre Ege Denizi‘nde G.Ö. 9.6- 6.5 bin yılları arasında çökelen sapropel biriminin 

çökelimi süresince, yüzey suyu sıcaklığının arttığını ve yüzey suyu tuzluluğunun 

düĢtüğü tespit edilmiĢtir. Aksu vd. (2002b, c), geç buzul maksimum döneminde (late 

glacial maximum) kuru periyodu takiben Karadeniz‘de nehir boĢalımının artması ile 

biriken fazla tatlı suyun boğazı  aĢarak Marmara Denizi‘ne ve sonrasında Ege 

Denizi‘ne akması sonucu Ege Denizi‘nde düĢük tuzlulukta bir yüzey su kütlesi 

yaratarak düĢey karıĢım ve dip su havalandırmasını engellediğini ve bunun 

sonucunda Ege Denizi‘nde G.Ö. 9.6-6.4 bin yılları arasında S1 çökelimine sebep 

olduğunu ileri sürmüĢtür. 

Caner ve Algan (2002), Marmara Denizi‘nde çökelmiĢ olan bu sapropelik 

tabakalarda polen sayılarının arttığını ve bu dönemlerin yağıĢlı ve nisbeten sıcak 

dönemlere karĢılık geldiği belirtilmiĢtir. Ayrıca bu çalıĢma sonucunda sapropel 

tabakalarında organik maddenin kökeninin karasal ve olasılıkla Karadeniz kökenli 

olduğunu belirtilmiĢtir. 

Mudie vd. (2002b) dinoflagellat, tatlı su algi ve mantar sporu analizleri sonucunda 

geç buzul çağında yüzey suyu sıcaklığının düĢük olduğunu, tuzluluğun bugünkünden 

çok daha düĢük olmasına karĢın, en azından bir deniz etkisinin var olduğunu veya 

dinsistlerinin acı su ortamında yaĢadığını ve tatlı su formlarının ise nehirlerle 

Marmara Denizi‘ne taĢındığını belirtmiĢtir. 

Aksu vd. (2002c) çökel karotlarında yapılan mikropaleontolojik çalıĢmalarına göre 

hem Marmara Denizi‘nin hem Karadeniz‘in yüzey su kütlelerinin göl safhası 

süresince acı olduğunu, ancak bağlantı safhasında düĢük tuzlulukta yüzey suyu 

tabakası ve onun altında normal deniz su kütleleri olduğunu belirtmiĢtir. 

Aksu vd. (2002c) Marmara Denizi‘nden elde edilen bir karotta M2 ve M1 olarak 

adlandırılan iki sapropel tabakasının sırasıyla G:Ö. 29.5-23.5 bin yıl ve G.Ö. 10.5-6 

bin yılları arasında çökeldiğini belirlemiĢtir. Bu çalıĢmada yapılan duraylı izotop 

çalıĢmalarına göre, sapropel çökelimleri süresince yüzey suyu tuzluluğunun ve yüzey 

suyu sıcaklığının düĢtüğü tespit edilmiĢtir. M2 ve M1 sapropelleri içinde Karadeniz 
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türlerinin fauna ve florasının varlığı ve Akdeniz faunasının yokluğuna dayanarak bu 

zamanlarda Karadeniz‘le bağlantının olduğu ileri sürülmüĢtür (Aksu vd., 2002c). 

Yine bentik foraminifer sonuçlarına göre, Marmara Denizi içindeki subokzik 

koĢulların baĢlamasını G.Ö. 11- 10.5 bin yılda tamamen deniz koĢullarının baĢlangıcı 

izlemiĢ ve bu dönemde Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne su akıĢı olduğu 

belirtilmiĢtir.  

Sperling vd. (2003) ve Vidal vd. (2010) tarafından Marmara Denizi‘nde planktik 

foraminiferlerden yapılan duraylı izotop ve alkenon analizleri ile yüzey suyu sıcaklık 

(YSS) ve yüzey suyu tuzluluk (YST) değerleri elde edilmiĢtir. Marmara Denizi‘nde 

elde edilen yüksek YST ve ağır δ
18

O değerlerine ve bu değerlerin Ege Denizi ve 

Levantin havzası ile karĢılaĢtırması sonucunda, Çağatay vd. (2000) ve Aksu vd. 

(2002c)‘nin tersine, Marmara Denizi‘nde erken Holosen sapropelinin çökelimi 

süresince Karadeniz‘den tatlı su giriĢinin olmadığı ileri sürülmüĢtür. Doğu 

Akdeniz‘de su tuzluluğundaki azalma gradyantının Karadeniz‘den değil, Levantin 

havzasından baĢlayarak oluĢtuğu belirtilmiĢtir. Sperling vd. (2003)‘ün sonuçlarına 

göre, Marmara Denizi‘nde sapropel çökelimi büyük olasılıkla global transgresyonun 

sonucunda artan organik üretim sonucu Globigerina bulloides‘te artıĢa yol açan 

biyojeokimyasal döngünün yeniden organize olması ile oluĢmuĢtur. Bu sonuç Vidal 

vd. (2010) tarafından yapılan oksijen izotop ölçümleri ve alkenonlardan elde edilen 

CPI indeksi, YST ve YSS sonuçlarına göre, Geç Buzul Çağından (Late Glacial 

Maximum, LGM) Younger Dryas (YD) sonuna kadar Karadeniz ve Marmara Denizi 

arasındaki bağlantının devam ettiği ileri sürülmüĢtür. LGM boyunca, Marmara 

Denizi ve Karadeniz‘in δ
18

O ostrakod sonuçlarının benzerliğine dayandırarak, bu 

dönemde Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne akıĢın olabileceğini ileri sürmüĢtür. Bu 

sonuç, Karadeniz‘in çökel istifinde izlenen erozyonal yüzeylerin varlığı ile 

çeliĢmektedir (Ryan vd., 1997; Görür vd., 2001). Aynı çalıĢmada G.Ö. 18-16 bin yıl 

arasında Marmara Denizi‘nden alınan karotta δ
18

O değerindeki ‰ 1 düĢüĢ, 

Karadeniz‘de de izlenmektedir (Bahr vd., 2006, 2008; Major vd., 2006). Bu dönemde 

Marmara Denizi‘nde gözlenen yüksek Sr izotop değerlerine dayandırılarak, 

Avrupa‘daki buzul kütlelerinin çökmesi sonucu eriyen hafif izotopça zengin buzul 

suları, önce Karadeniz‘e sonra Marmara havzasına aktığı ileri sürülmüĢtür. G.Ö. 16 

bin yıldan sonra, Bølling-Allerød (B/A) ılık döneminin baĢlaması ile Karadeniz δ
18

O 
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kayıtlarındaki ‰ 3‘i aĢan artıĢ, Marmara Denizi δ
18

Oostrakod değerlerinde de 

gözlenmiĢtir (Vidal vd., 2010).  

Vidal vd. (2010) tarafından Marmara havzasında bu dönemde δ
18

Oostrakod 

değerlerindeki bu artıĢın, bölgesel buharlaĢma sonucu havzada tuzluluğun artıĢı ile 

olabileceği ileri sürülmüĢtür. Ancak bu dönemde Major vd. (2006) tarafından aĢırı 

buharlaĢma nedeniyle Karadeniz‘in seviyesinin düĢük olduğu belirtilmiĢtir. Bu 

dönemde her iki havzadaki δ
18

O değerlerindeki artıĢın bir diğer açıklaması, B/A 

dönemi boyunca artan yağıĢ neticesinde meydana gelebileceği Ģeklindedir. Bu 

çalıĢmaya göre, G.Ö. 14.7 bin yılda (kalibre edilmiĢ 
14

C yaĢı) Akdeniz sularının 

Marmara Denizi‘ni istila ettiği zaman, Marmara Denizi Karadeniz‘den de 

etkilenmiĢtir. Bu dönemde havzada tuzluluğun yavaĢ artmasının sebebi olarak 

Karadeniz‘den gelen acı sular gösterilmiĢtir. Younger Dryas (YD) döneminde 

yüksek CPI değerleri, bu dönemde terijenik kökenli organik maddenin arttığını 

göstermektedir (Vidal vd., 2010).  

YD döneminde düĢük evaporasyon hızı nedeniyle Karadeniz‘in su seviyesi yüksektir 

(Ryan vd., 2003; Major vd., 2006; EriĢ vd., 2007). Bu dönem global buzul 

döneminden buzularası döneme geçiĢte soğuk bir interstadial dönemdir (Fairbanks, 

1989). EriĢ vd. (2007, 2008) YD dönemine karĢılık gelen G.Ö. 11.2- 10.6 bin yılları 

(kalibre edilmemiĢ 
14

C yaĢı) arasında paleo-Ġstanbul Boğazı vadisinde çökelen 

dalgalı levi çökellerinin Karadeniz‘den gelen sularla çökeldiğini göstermiĢtir. Bu 

çalıĢma ayrıca Boğazın Marmara Denizi‘ne açılan ağzında oluĢmuĢ deltanın Hiscott 

vd.‘nin (2002) iddia ettiğinin aksine Karadeniz akıntısı ile değil; G.Ö. 6.4-3.2 bin 

yılları arasında Kurbağalıdere‘den kaynaklandığını göstermiĢtir.   

YD‘tan sonra yaklaĢık G.Ö. 11.5- 7 bin yılları (kalibre edilmiĢ 
14

C yaĢı) arasında ve 

sapropel çökelimi süresince Marmara Denizi‘nde yüzey suyu tuzluluğu yüksektir 

(Vidal vd., 2010; Sperling vd., 2003). Bu sonuca göre, sapropel çökelimi sırasında 

Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne tatlı su akıĢı yoktur. Marmara Denizi‘nden 

Akdeniz kökenli suların Karadeniz‘e ulaĢması yaklaĢık G.Ö. 9.4 bin yıl da olmuĢtur 

Ryan vd., 2003; Major vd., 2006; Bahr vd., 2008). 

McHugh vd. (2008) tarafından Marmara Denizi kuzey Ģelfi boyunca multibeam 

batimetri, yüksek çözünürlüklü subbottom profiler ve 10 adet çökel karotunda 

yapılan çalıĢmalar sonucunda Marmara Denizi kuzeyindeki paleokıyı hattı 
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haritalanmıĢtır. Yapılan detaylı sedimentolojik ve biyostratigrafik analizler, XRF 

jeokimya analizleri ve duraylı izotop çalıĢmaları sonucunda G.Ö. 15 bin yıl öncesine 

kadar bu havzada soğuk ve kuru Ģartların hakim olduğu, G.Ö. 15- 13 bin yılları 

arasındaki B/A ılık döneminde ılıman Ģartların ve G.Ö. 12 bin yılda ani deniz 

transgresyonun oluĢtuğu belirtilmiĢtir. YD dönemi boyunca havzanın durgun bir 

dönem yaĢadığı ileri sürülmüĢtür. Major vd. (2002) tarafından, YD boyunca 

Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne tatlı su akısı olduğu belirtilmektedir. Ancak bu 

tatlı su akı miktarının çok yüksek (Çağatay vd., 2000; Aksu vd., 2002a, c; Major vd., 

2002; EriĢ vd., 2007, 2008) veya zayıf (Myers vd., 2003; Major vd., 2006) olup 

olmadığı belirsizdir. Çağatay vd. (2003c) Ġzmit Körfezi‘nde Younger Dryas 

dönemine ait -65 m taraçasını tespit etmiĢlerdir. McHugh vd. (2008) G.Ö. 9.2 bin 

yılda Marmara Denizi ve Karadeniz suları arasında bağlantının kurulduğunu 

belirtmiĢtir. Bu dönemde G.Ö. 9- 6.6 bin yılları arasında global deniz seviyesi, -50 

m‘den -15 m‘ye yükselmiĢtir (Fairbanks vd., 1989). Bu zaman aralığında Ģelf 

üzerinde gömülen alanların oksijen miktarı artmıĢ ve bunun sonucunda bentik 

foraminifer Hyalina balthica ve G. affinis‘ te % 30‘luk artıĢ gözlemlenmiĢtir. Bu 

verilerden hareketle McHugh vd.‘ne (2008) göre Karadeniz‘den gelen su akısı ve iki 

yönlü akıĢın kurulması nedeniyle yüksek besin elementli üst su ve su 

tabakalanmasının olması G.Ö. 9.2 bin yılda baĢlamıĢ ve G.Ö. 6.6. bin yılda havzada 

su seviyesinin bugünkü deniz seviyesine varmıĢtır. 
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2. BATĠMETRĠ, OġĠNOGRAFĠ, ĠKLĠM VE JEOLOJĠ 

2.1 Karadeniz 

2.1.1 Morfoloji ve batimetri 

Karadeniz bugün 2200 m‘ye varan maksimum derinliği, 4.2x10
5 

km
2 

'lik yüzey alanı 

ve 5.3x10
5 

km
3‘

'lük hacmiyle dünyanın en büyük anokzik havzasıdır (ġekil 2.1). 

Kıtasal Ģelf, kıta yamacı, kıta eteği ve abisal düzlük olmak üzere dört jeomorfolojik 

yapıdan oluĢmuĢtur (Ross vd., 1974).  

Kıtasal Ģelf alanları (derinlik < 200 m), toplam alanın yaklaĢık % 25‘ini 

kaplamaktadır. Karadeniz‘in en geniĢ Ģelf alanı, havzanın kuzey batısında 

yeralmaktadır ve toplam Ģelf alanlarının % 94‘ünü oluĢturmaktadır (Panin ve Jipa, 

2002). Kırım yarımadası batı kıyısından baĢlayıp Karadeniz‘in batı ve güneybatı 

kıyıları boyunca uzanır. Karadeniz‘in kuzeybatısının tersine, güney Ģelf alanları dar 

(20 km geniĢlik) ve dik olup, Anadolu, Kafkasya ve Kırım kıyıları boyunca uzanan 

bu alanlar kıyıya dik kanyonlarla kesilmektedir. Bu kanyonlar, havzada önemli 

alanları kaplayan abisal düzlüğe çökel yükü taĢınımda çok önemlidir.  

Karadeniz‘in (derinlik > 2000 m) abisal düzlük alanları, toplam alanın % 60‘ını 

oluĢturmaktadır (ġekil 2.1). Maksimum derinliği yaklaĢık 2300 m olup, havzanın 

ortalama derinliği 1240 m‘ dir (Ross vd., 1970). Abisal düzlük, Tuna ve Kırım 

yelpazeleri dıĢındaki tatlı eğimli yamaçların dıĢında dik kıtasal yamaçlarla 

ayrılmıĢtır. 

2.1.2 OĢinografi ve iklim 

Karadeniz‘in bugün dünya okyanus sistemi ile olan tek su yolu bağlantısı, eni 0.76-

3.60 km arasında değiĢen ve -35 m sığ eĢik derinliğine sahip Ġstanbul Boğazı ile 

olmaktadır. Karadeniz, Ġstanbul Boğazı yoluyla Marmara Denizine ve Çanakkale 

Boğazı yoluyla Ege Denizi ve Akdeniz‘e bağlanmaktadır (Myers vd., 2003). Buzul 

çağları boyunca global deniz seviyesindeki düĢüĢü takiben Karadeniz, Akdeniz‘le 

olan bağlantısını Ġstanbul Boğazı eĢik derinliğinin altına inen su seviyesi nedeniyle  
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ġekil 2.1 : Karadeniz‘in batimetrisi. 

kaybederek, acı göl konumuna geçmiĢtir. Ġstanbul Boğazı‘nın sığ eĢik derinliği 

nedeniyle Karadeniz sınırlı su sirkülasyonuna sahiptir. Tuzlu Akdeniz suyu (‰ 38) 

havzaya dip akıntısı olarak girerken, daha az tuzlu Karadeniz‘in yüzey suyu 

havzadan ayrılmaktadır. Karadeniz‘den gelen yüzey suyu tuzluluğundaki düĢüĢün 

sebebi, havzaya nehirlerle gelen kıtasal akının yüksek olmasıdır. Su kolonundaki 

yoğunluk farkı, üstteki az tuzlu oksijenli yüzey suyu (‰ 18) ve alttaki oksijence 

tükenmiĢ hidrojen sülfürlü (‰ 22.5) derin suyu ayıran düĢey tabakalanma yaratır. Bu 

sürekli piknoklin -100 ile -150 m su derinliğinde bulunur. Okzik yüzey suyu ve 

anokzik dip suyu arasındaki sınırda subokzik zonda (yaklaĢık 50- 100 m derinlikte) 

hem O2 hemde H2S konsantrasyonları düĢüktür ve bu zon düĢey ve yatay gradyan 

sunmaz (Murray vd., 1989; Codispoti vd., 1991). Subokzik zon, okzik yüzey tabakası 

ve sülfidik dip tabakası arasındaki önemli biyojeokimyasal geçiĢ zonudur (Murray 

vd., 1989; 1991). 

Havzaya tatlı su olarak giren miktar, buharlaĢma ile kaybedilen miktardan büyük 

olduğundan Karadeniz pozitif su bütçesine sahiptir. Üst su olarak çıkan ortalama su 

miktarı 600 km
3
/ yıl ve alt su olarak giren su miktarı 300 km

3
/ yıl‘dır (Özsoy ve 

Ünlüata, 1997). Tatlı su kaynağı, 300 km
3
/ yıl yağıĢ ve 350 km

3
/ yıl nehir girdisi 

olmak üzere 650 km
3
/ yıl‘dır. Bu miktarın 190 km

3
/ yıl‘lık miktarı Tuna nehrinin tek 
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baĢına katkısıdır (Panin ve Jipa, 2002). Ġstanbul Boğazı yoluyla sınırlı alıĢveriĢ 

nedeniyle Karadeniz‘in yüzey suyu, tatlı su girdisi ile kontrol edilir. Tatlı su girdisi, 

özellikle havzanın kuzeybatısında yeralan büyük drenaj alanlarına sahip Tuna, 

Dinyester, Dinyeper, Don ve Kuban gibi nehirler yüzey suyu tuzluluğunu düĢük 

tutmaktadır (‰ 18.0- 18.5 havza ortasında). Diğer yandan dip suyun havalandırması 

ve haloklinin yapısı, Ġstanbul Boğazı boyunca Akdeniz suyu girdisi ve KB Ģelfi 

üzerinde oluĢan ve derine dalarak oluĢan soğuk orta su (Cold Intermadite Layer) 

tabakası ile yakından iliĢkilidir. 

 

ġekil 2.2 : Karadeniz‘in yüzey akıntı sistemi (Oğuz vd., 1993). 

Karadeniz‘in yüzey sirkülasyonu, doğu ve batı havzalarda tanımlanan iki ana 

siklonik (saat yönü tersi) hücreden oluĢmaktadır (ġekil 2.2). Havza ölçeğinde, Ģelf 

kenarında etkili olan siklonik sınır akıntısı Oğuz vd. (1993) tarafından Karadeniz 

Kenar Akıntısı (Black Sea Rim Current) olarak adlandırılır.  

Bu akıntının sınır çizgisi boyunca antisiklonik ediler (saat yönü akıntı) ve bazı yarı 

süreli hücrelerde geliĢmektedir. Bu edilerin çoğunluğu sürekli olarak topoğrafya 

tarafından kontrol edilmektedir (örneğin Sakarya edisi, Sakarya denizaltı kanyonu 

üzerinde yerleĢmiĢtir). Bazı ediler ise geçici ve değiĢkendir (örneğin Sevastopol 

edisi; Çokaçar vd., 2004; Özsoy ve Ünlüata, 1997). Kenar Akıntı (Rim Current), 

büyük kavisli yol (meander) ve bu merkezi hücre bölgelerinde çıkıntı yapan 
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filamentler göstermektedir. Jeostrofik olarak hesaplanan hızlar, Kenar Akıntı (Rim 

Current) ekseni boyunca 25 m s
-1

 dir. 75 km geniĢliğinde saat tersi yönde dönüĢ 

yapan Kenar Akıntısı (Rim Current) büyük havza siklonik hücrelerini antisiklonik 

kıyı edilerinden ayırır. Anadolu kıyıları boyunca 20 cm s
-1

 hızı ile doğuya doğru olan 

bu sürekli akıntı, dar kıtasal Ģelf boyunca yüzey sirkülasyonunu yönetmektedir 

(Özsoy ve Ünlüata, 1997).  

Batı Karadeniz havzasının kuzeybatısında çökel yükü Tuna, Dinyester ve Bug 

nehirleri ile gelmektedir (Çizelge 2.1; Algan vd., 1999). Drenaj alanı güneydoğu 

Avrupa‘ya uzanan Tuna nehri, 817000 km
2
‘nin üzerindeki drenaj alanı ile 

Avrupa‘nın ikinci büyük nehridir (Panin ve Jipa, 2002). Tuna nehri, 190.7 km
3
/ 

yıl‘lık tatlı su miktarı ve 51.70 Mton/ yıl (Bondar vd., 1991; Panin ve Jipa, 2002) ile 

tek baĢına havzaya gelen toplam nehir girdisinin % 50‘si ile en yüksek katkıyı 

sağlamaktadır. Bugün kıyıya yarı paralel olarak Kuzeybatı Karadeniz‘e çökel taĢıyan 

Tuna nehri, hakim kuzeydoğulu rüzgarlar ve bunun sonucunda güneyli akıntılarla 

büyük miktarlarda güney Ģelfte çökelmektedir (Zenkovitch, 1966; Shimkus ve 

Trimonis, 1974; Panin, 1989). Kuvvetli siklonik Kenar Akıntısı nedeniyle kuzeybatı 

Ģelfte Holosen çökeli çok ince veya yoktur ve asılı çökel yükünün çoğu kıyı boyunca 

derin deniz bölgelerine taĢınmaktadır (Oğuz ve BeĢiktepe, 1999; Panin ve Jipa, 2002)  

Karadeniz‘e Anadolu kıyıları boyunca beĢ ana nehir ve bazı küçük çaylar çökel 

yükünü boĢaltmaktadır. Bu nehirler, Sakarya, Filyos, Kızılırmak, YeĢilırmak ve 

Çoruh olup Karasu, Devrekani, HarĢit, Ġyidere ve Melet gibi çaylardır (Çizelge 2.2; 

Algan vd., 1999). Anadolu kıyıları boyunca en büyük drenaj alanına sahip olan 

Kızılırmak nehrinin yıllık tatlı su akısı 40 km
3
/ yıl ve çökel yükü ise 2 Mton/ yıldır 

(Algan vd., 1999). Yüksek yağıĢ alması nedeniyle doğu ve orta Karadeniz 

bölgelerinde, batı bölgelere göre tatlı su girdisi daha fazladır. Yüksek rölyefe sahip 

Pontid dağları boyunca sınırlanan Karadeniz‘in Anadolu kıyılarındaki nehirler daha 

küçük drenaj alanlarına sahip olmalarına rağmen yüksek çökel akısına sahiptir.  

56.50 km
2‘

lik drenaj alanı ile Sakarya nehri, Anadolu kıyıları boyunca Karadeniz‘e 

sularını boĢaltan ikinci büyük nehirdir. Sakarya nehri tatlı su miktarı 5.6 km
3
/ yıl ile 

Anadolu nehirlerinden gelen suyun % 14‘ünü kapsar. 

Yıllık havzaya gelen çökel yükü 4.6 x 10
6
 ton‘dur (Algan vd., 1999). Karadeniz‘e 

Sakarya nehri yoluyla gelen su miktarı, Aralık ayında artarken, Nisan ayında 
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azalmakta ve yaz aylarında minimum değerler almaktadır. Sakarya nehri, Kuzey 

Atlantik Salınımı‘nın (NAO: North Atlantic Oscillation) etkisi altında olan bir alanda 

Anadolu düzlüğü ve Pontid dağları arasında yer almaktadır (Darrigo ve Cullen, 2001; 

TürkeĢ ve Erlat, 2003). 

Karadeniz, Avrupa ve Asya bağlantılı kara alanları üzerindeki atmosferik basınç 

modeline göre ve Ekim- Mart ayları boyunca özellikle doğuya doğru hareket eden 

depresyonlarla mevsimsel değiĢimlerden etkilenmektedir.  

Çizelge 2.1 : Karadeniz‘e dökülen nehirler: drenaj alanları, su akısı, ve çökel yükü 

(Algan vd., 1999; Shimkus ve Trimonis, 1974; Muller ve Stoffers, 

1974; Tolmazin, 1985). 

KıĢ fırtınaları iki ana yönde izlenmektedir: 1) Akdeniz‘den gelen Marmara Denizi 

üzerinden kuzeydoğuya hareket eder 2) Bulgaristan ve Romanya‘dan gelen ve 

doğuya ve güneybatıya hareket eder (Özsoy ve Ünlüata, 1997). Yaz ayları daha ılık 

ve Karadeniz‘deki hava sıcaklıkları daha homojendir. Hava sıcaklığı, Ekim ayı 

sonunda ve Kasım‘da azalır ve Ocak ve ġubat ayında minimum olur. KıĢ aylarında 

hava sıcaklığı, kuzey- güney gradyanlıdır. Günlük ortalama sıcaklık, kuzeyde negatif 

değerler alırken güney Karadeniz‘de 8 ºC‘ye düĢmektedir (Özsoy ve Ünlüata, 1997). 

Karadeniz kıyısı ortalama 14 ºC sıcaklık ve 700- 2400 mm/ yıllık ortalama yağıĢ ile 

yarı ılıman iklime sahiptir. Kuzeydoğuda daha yüksek bölgelerde yaz ayları ılık ve 

yağıĢlı (18 ºC ve 200- 600 mm/ yıl toplam yağıĢ) kıĢ ayları çok soğuktur (-12 ºC). 

Güney Marmara, batı ve güney Anadolu kıyıları boyunca Akdeniz iklimine sahiptir. 

Nehir Drenaj alanı 

(km)
2
 

Su 

(km3/yıl)
2
 

Çökel yükü 

(10
6
t/y

3
 )

3
 

Tuna 816.000 201.00 83.00 

Dnyester 75.200 10.00 2.50 

Y.Bug 34.000 3.00 0.53 

Dinyeper 574.610 52.00 2.12 

Don 422.000 28.00 7.75 

Kuban 63.500 12.80 8.40 

Rioni 13.4 13.50 8.50 

Kafkasya Nehirleri   6.79 

Bulgaristan kıyısı  3.00 0.50 
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Sıcak ve kurak yazlar ile ılık kıĢlar hakimdir. Yarı kurak iç platoda daha soğuk ve 

kurak yazlar ve nemli kıĢlar (250-400 mm /yıl) hakimdir (Mudie, 2002a).  

Çizelge 2.2 : Karadeniz‘e Anadolu kıyıları boyunca dökülen nehirlerin uzunluğu, 

drenaj alanı, su akısı ve taĢınan çökel yükü dağılımı (Algan vd., 

1999‘dan alınmıĢtır). 

 

Nehirler 

 

Nehrin 

uzunluğu 

(km) 

 

Drenaj alanı 

(km)
2
 

 

Su 

(km
3
/yıl) 

 

Çökel yükü 

(10
6
t/y

3
 ) 

Sakarya 824 56.504 5.6 3.8 

Filyos 228 13.156 2.9 3.7 

Küçük batı n.   7.700 2.4 1.4 

Küçük orta n.  14.600 4.5 2.7 

YeĢilırmak 1355 78.646 5.9 0.4
 4
 

Küçük Doğu n.  22.200 6.8 4.0 

Çoruh 466 19.984 6.3 7.5 

Toplam   248.919 39.7 23.9 

2.1.3 Jeoloji 

Karadeniz havzası, erken- orta Jura, Kretase, erken Paleojen arasında geçen üç ana 

dönem süresince Pontid adayayı arkasında yay- ardı havza olarak açıldığı tespit 

edilmiĢtir (Zonenshain ve Le Pichon; 1986; Görür, 1988; ġekil 2.3).  

Jeofizik araĢtırmalara göre Karadeniz havzasının birbirinden Karadeniz orta sırtı ile 

ayrılan iki farklı yapısal özelliğe sahip okyanusal havzadan oluĢmuĢtur (Letouzey 

vd., 1977; Tugolesov vd., 1985; Finetti vd., 1988; Okay vd., 1994). Bu havza, Orta 

Kretase‘de (124-112 My) güneydeki Ġntra- Pontid okyanus tabanının kuzeye doğru 

Lavrasya kıtasının altına dalmasıyla geliĢmeye baĢlamıĢtır (Hsü vd., 1977; Letouzey 

vd., 1977; ġengör ve Yılmaz, 1981; Okay vd., 1994). Bugün Batı Karadeniz‘in 

güney kıta kenarını oluĢturan Ġstanbul Zonu (Okay, 1989) o sırada Lavrasya kıtasının 

bir parçasıdır ve Odessa Ģelfi boyunca yer almaktadır. Ġstanbul zonunun erken Eosen 

sonunda Sakarya zonu ile çarpıĢması ile Intra-Pontid okyanusunun doğu kısmı 

kapanmıĢ ve Batı Karadeniz‘in geliĢimi de sona ermiĢtir (Okay vd., 1994). 
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ġekil 2.3 : Batı Karadeniz‘in jeolojisi (Yılmaz vd., 1997). 

2.1.4 Batı Karadeniz akaçlama havzasının jeolojisi 

Batı Karadeniz boyunca batıdan doğuya doğru Istıranca masifi, Ġstanbul- Zonguldak 

Zonu ve Sakarya Zonuna ait kayaç toplulukları yeralmaktadır. ÇalıĢma alanını 

oluĢturan Batı Karadeniz havzasına büyük miktarda çökel taĢıyan Sakarya nehri 

akaçlama alanındaki kayaç türlerinin belirlenmesi, havzaya gelen kırıntılı girdinin 

kökeninin anlaĢılması açısından önemlidir. Sakarya nehri yatağı etrafında yüzeyleyen 

kayaçlar, hem Ġstanbul- Zonguldak zonu hemde Sakarya kıtası olarak tanımlanan 

birliklerin kayaç topluluklarından oluĢmaktadır. Ġstanbul- Zonguldak Zonu, Batı 

Pontidlerin kuzey- kuzeybatı kısımlarını oluĢturur.  

Ġstanbul-Zonguldak zonu en altta Prekambriyen yaĢlı yüksek dereceli 

metamorfizmaya uğramıĢ Sünnice Masifi adlı kayaç topluluğu ile baĢlar. Bu 

Prekambriyen yaĢlı yüksek dereceli metamorfik topluluk metagabro, metadiyabaz, 

dolerit dayk, magmatitik gnays, Ģist ve intrüzif granitten oluĢur (Yılmaz vd., 1997).  

Metamorfik temel üzerine uzanan enalttaki birim, Erken Ordovisiyen yaĢlı kırmızı-

bordo renkli arkozik konglomera, kumtaĢı ve çamurtaĢından oluĢan farklı akarsu 

fasiyeslerinden meydana gelen Kurtköy Formasyonudur (Akyüz vd., 2010). Karasal 

bu birimin üzerine kuvars- arenit plaj çökellerinden oluĢan Aydos Formasyonu gelir 

(Akyüz vd., 2010). Koyu renkli silttaĢları, gri vake ve Ģamozitik Ģeyllerin 

oluĢturduğu Gözdağ Formasyonu, Aydos Formasyonu üzerinde uyumlu olarak yer 

alır. Yer yer kuvars- arenit mercekleri de içeren bu birimin üzerine devam eden 

transgresyon sonucu Orta Silüryen- Alt Devoniyen yaĢlı resifal, fosilli kireçtaĢları 



 26 
 

(Dolayoba Formasyonu) çökelmiĢtir. Farklı mercan türleri, Crinoidler ve Trilobitler 

gibi fosiller içeren bu kireçtaĢı biriminin üzerine yükselen deniz seviyesinin etkisi ile 

yine bol miktarda fosil içeren ve litolojisi Ģeyllerden oluĢan Kartal Formasyonu 

gelmektedir. Alt- Orta Devoniyen zaman dilimini gösteren bu birim, Orta- Üst 

Devoniyen‘de yerini bademsi yumrulu kiretaĢlarından oluĢan Tuzla Formasyonu'na 

bırakır. Üst kesimlerinde disk Ģekilli çört yumruları görülmeye baĢlayan bu birimin 

üzerine iyice derinleĢen deniz tabanında çökelen Erken Karbonifer yaĢlı Baltalimanı 

Formasyonu gelir. Genel olarak radyolaryalı çört tabakaları ile temsil edilen bu 

birimin içerisinde fosfat yumrularına da rastlanmaktadır. Baltalimanı 

Formasyonu'nun oluĢumundan sonra, Hersiniyen orojenezini takiben deniz seviyesi 

yeniden alçalmaya baĢlamıĢ ve geliĢen yeni çökelme ortamında Erken Karbonifer 

yaĢlı Trakya Formasyonu Ġstanbul Paleozoyik istifinin son birimi olarak oluĢmuĢtur. 

Türbiditik bir istif olma özelliği taĢıyan Trakya Formasyonu üst kesimlerine doğru 

yer yer görülen kireçtaĢı ara seviyeleri (Cebeciköy Üyesi) dikkati çeker. 

Kocaeli yarımadasında Paleozoyik birimler, Mesozoyik ve Tersiyer Birimler 

tarafından uyumsuz bir Ģekilde üzerlenmektedir. Bu birimler kalın, kırmızı flüvyal 

kaba klastik birimler ve onlarla ardalanmalı alkali lavlardan oluĢmaktadır. Bu kırmızı 

çökeller Ġstanbul‘da ve Çakraz‘da yüzeylenmektedir. Üst Kretase yaĢlı birimler 

Karadeniz kıyıları boyunca andezitik lav, piroklastik kayaçlar ve volkanojenik 

sedimanter birimlerden (YemiĢliçay Formasyonu) oluĢmaktadır. 

Sakarya nehri drenaj alanı güneyinde yeralan Sakarya Kıtası kayaç topluluğu, 

temelde Uludağ grubu ve YeniĢehir grubundan oluĢmaktadır. Uludağ grubu yüksek 

dereceli metamorfik Ģist, gnays, amfibolit ve migmatit içermektedir. Bunlar uyumsuz 

olarak Canbazkaya Formasyonu olarak tanımlanan arkozlar ile üzerlenmektedir. 

Bunlar Permiyen yaĢlı fosilli neritik kireçtaĢlarına (Derbent Formasyonu) geçer. Bu 

birimler Sakarya nehri vadisi Osmaneli yakınında gözlenmektedir. Erken Triyas 

detrital birim ve Üst Triyas detrital kireçtaĢlarından oluĢmaktadır. Üste doğru Orta-

Üst Jura yaĢlı derin deniz sedimanter ve volkanik birimlere geçiĢ yapmaktadır (Genç 

ve Yılmaz, 1995). Metamorfik kayaçlar ve onların tektonik kontakları Liyas yaĢlı 

kumtaĢları ile baĢlayan transgressif bir istifle üzerlenir (Bayırköy Formasyonu). Bu 

kırıntılı kayaçlar, Genç Jura yaĢlı (Bilecik Formasyonu) neritik kireçtaĢı ile üzerlenir. 

Bu pembe kireçtaĢları erken Kretase yaĢlı kireçtaĢı (Soğukçam Formasyonu) ile 

üzerlenir ve üzerine Senomaniyen- Turoniyen yaĢlı kırmızı pelajik kireçtaĢı-
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çamurtaĢına geçer (Vezirhan Formasyonu) (Altınlı, 1973). Kampaniyen- Mastrihyen 

yaĢlı kumtaĢlarını konglomera ve fliĢ izler. FliĢler sığ denizel kumtaĢı ve resifal 

kireçtaĢlarına dereceli olarak geçmektedir (Selvihan Formasyonu).  

Mesozoyik- erken Tersiyer kesitleri orta Eosen klastik kayaçları ile üzerlenmektedir. 

Bunlar sığ denizel kırıntılı kayaçlar kumlu kireçtaĢı, kumtaĢı ve bunlarla ardalanmalı 

lav ve piroklastik kayaçlardan oluĢur. Bu volkanik ürünler geç Eosene kadar devam 

eder ve Oligosen de kırmızı kıtasal yataklara geçer. 

Sakarya nehri drenaj alanı kuzeyinde genelde karbonat ve kırıntılı kayaçlar ile yer 

yer de Tersiyer- Kuvaterner yaĢlı klastik kayaçlar görülmektedir. Nehrin kuzey 

akaçlama alanı batısında, Ordovisiyen- Kretase yaĢlı klastik kıtasal kayaçlar 

yaygınken; batısında buna ek olarak daha yaygın karbonat klastik kayaçlar ve 

metamorfik ve ofiyolitik kayaçlardan oluĢmaktadır. Güney drenaj alanı batısında 

metamorfik ve ofiyolitik kayaçlar izlenirken, doğusunda genelde klastik kıtasal 

kayaç ve volkanik kayaçlar içermektedir. 

ÇalıĢma alanına Sakarya nehri yoluyla taĢınan kayaç grupları, Ġstanbul- Zonguldak 

zonuna ait yüksek dereceli metamorfik kayaç toplulukları ve Paleozoyik yaĢlı 

kireçtaĢı, kumtaĢı- Ģeyl ve kuvarsitlerdir. Sakarya nehri drenaj ağı yoluyla havzaya 

yüksek miktarda kuvars, terrijenik karbonat ve metamorfik mineral girdisi 

olmaktadır. 

2.2 Marmara Denizi 

2.2.1 Morfoloji ve batimetri  

210 km uzunluğu ve 75 km geniĢliği ile iç kıtasal deniz olan Marmara Denizi, 

Akdeniz ve Karadeniz ile olan bağlantısını sırasıyla eĢik derinlikleri -35 m ve -65 m 

olan Ġstanbul ve Çanakkale Boğazları ile sağlamaktadır (ġekil 2.4). Havzanın yüzey 

alanı 11500 km
2
, hacmi 3380 km

3 ‗
tür (Adatepe, 1988). 

Marmara Denizi‘nin yüzey alanının % 57‘sini Ģelf alanları oluĢturur. Güneyde 

nisbeten geniĢ (45 km) ve kuzeyde dar (< 10 km) olan Ģelf ile bunlar arasında 1275 

m derinliğe varan rombik ve kama Ģeklinde üç çukurluktan oluĢmuĢtur (  ġekil 2.4).  

Bu çukurluklar doğudan batıya doğru sırası ile maksimum derinliği yaklaĢık 1275, 

1255 ve 1230 m olan Çınarcık, Orta Çukurluk ve Tekirdağ çukurluklarıdır. Bu üç 
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çukurluk, geç Serravaliyen boyunca Kuzey Anadolu Fayı‘nın (KAF) batıya 

geniĢlemesi sonucunda oluĢmuĢtur (Dewey ve ġengör, 1979; Le Pichon ve Angelier, 

1981; ġengör vd., 1985; Taymaz vd., 1991; Görür vd., 1995). Ayrıca Büyük 

Çekmece güneyinde maksimum derinliği 825 m‘ye varan Kumburgaz çukurluğu 

bulunmaktadır. Bu çukurluklar, yaklaĢık 450- 600 m derinlikte olan ve KD- GB 

yönünde uzanan doğu ve batı sırtlarıyla birbirlerinden ayrılmıĢtır (Barka ve 

Kadinsky-Cade, 1988; Smith vd., 1995; Wong vd., 1995).  

Çınarcık Çukurluğu, Marmara Denizi‘nin doğusunda kama Ģeklinde, en derin yeri 

1276 m olan ve yaklaĢık 810 km
2
 alana sahip, KAF‘ın iki kolu arasında geliĢmiĢ bir 

havzadır (ġekil 2.4; Okay vd., 1999; Çağatay vd., 1999). Çınarcık Çukurluğu 

kuzeyde kuzey Ģelfi ve yamacı, güneyde güney Ģelfi ve yamacı ile Ġmralı platformu, 

batıda transpresif doğu sırt ve doğuda Ġzmit Körfezi tarafından sınırlanmaktadır. 

Kuzey yamacı genel olarak 20- 26°, güney yamacı 15- 19° eğim açılarına sahiptir. 

Marmara Denizi‘nin diğer önemli bir morfolojik elemanı Armutlu Yarımadası‘nın 

kuzeybatısında yeralan 350- 400 m derinliğindeki Ġmralı denizaltı platformudur 

(Çağatay vd. 2003a, b).  

Orta Çukurluk, rombik Ģekilli ve 290 km
2

 

alana sahiptir. En derin yeri -1255 m olan 

bu çukurluğun orta kısmında rombik Ģekilli ikinci ve daha genç bir çukurluk 

bulunmaktadır. Bu genç çukurluk yakın çevresine göre yaklaĢık 40- 50 m daha 

derindir. 

Tekirdağ Çukurluğu, 1230 m derinliğinde, 220 km
2

 

alana sahip, rombik Ģekilli bir 

çukurluktur. Tekirdağ Çukurluğu kuzeyde 11- 23° ve güneyde ise 6- 7° eğimli, fay 

denetimli yamaçlarla sınırlıdır (Okay vd., 1999). Bu yamaçlar çok sayıda denizaltı 

kanyonları ile kesilmiĢtir. Güney yamaçtaki denizaltı kanyonlarının yoğunluğu daha 

fazladır (  ġekil 2.4). 

Marmara Denizi‘nde Ģelfin dıĢ sınırı yaklaĢık 100 m su derinliğinde bulunur. ġelf 

alanlarının bir bölümü Ġzmit, Gemlik, Erdek ve Bandırma, Silivri ve Tekirdağ 

Körfezlerinden oluĢturmaktadır. 
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                ġekil 2.4 : Marmara Denizi‘nin morfotektonik haritası (Çağatay vd., 2003a, c). Batimetri: Le Pichon vd., (2001); faylar: Le Pichon 

(2001); Okay vd.(1999, 2000); Smith vd. (1995); Armijo vd. (2005)‘den yararlanarak çizilmiĢtir. 



 30 
 

Bunlardan 110 m derinlikteki Ġzmit Körfezi D- B uzanımlı olup, birbirine iki eĢikle 

bağlı üç havzadan oluĢmaktadır (Çağatay vd., 2003c). Ortadaki Karamürsel Havzası, 

205 m derinlikle Ġzmit Körfezi‘nin en derin çukurluğunu oluĢturmaktadır. Gemlik 

Körfezi de merkezi kısmında 110 m derinlikte benzer bir çukurluk içermektedir. 

ġelf kenarı ile derin çukurlukların birleĢtiği kıtasal yamaçlar diktir. En eğimli 

yamaçlar Adalar güneyinde Çınarcık Çukurluğu‘nun kuzey yamacında olup, eğim 

açısı 20- 26º arasındadır. Bu yamaçlar denizaltı vadi kanyonları tarafından 

kesilmiĢtir.  

Bunlardan en ilginci Ġmralı platformunun batısında Çınarcık Çukurluğu‘nun güney 

yamacı boyunca derin çukurluğa ulaĢan, menderesli- görünüm veren bir denizaltı 

vadisidir. Bu vadi, büyük bir olasılıkla Marmara‘nın su seviyesinin düĢük olduğu 

buzul çağlarında, karasal ortamda güney Ģelfini kateden Kocasu Nehri yatağının 

devamını oluĢturmuĢtur.  

2.2.2 OĢinografi ve iklim 

Marmara Denizi ve Karadeniz, bugünkü eĢik derinliği sırası ile -35 ve -65 m olan 

Ġstanbul ve Çanakkale Boğazları yoluyla birbirlerine ve Ege Denizi ile Akdeniz‘e 

bağlanmaktadır. Bu boğazların sığ eĢik derinlikleri, havzada sınırlı sirkülasyona 

sebep olmaktadır. Bu eĢikler nedeniyle oluĢan sınırlı sirkülasyon ve Akdeniz ve 

Karadeniz kökenli suların tuzluluk farkı, Marmara Denizi‘nde ve boğazlarda iki 

tabakalı bir su sütunu ve akıntı sisteminin oluĢmasını sağlamakta ve alt suyun etkin 

dolaĢımını engellemektedir (Ünlüata vd., 1990; BeĢiktepe vd., 1994; ġekil 2.5a). 

Bu sınırlı sirkülasyonun sonucunda derin havzada çözünmüĢ oksijen 

konsantrasyonları 4 mg/ l den 1 mg/ l‘ ye değiĢen düĢük değerlerde kalmaktadır 

(Ünlüata vd., 1990). Altta Akdeniz kökenli daha tuzlu su (‰ 38.5) Karadeniz‘e 

akarken, üstte Karadeniz kökenli acı sular (‰ 18) Akdeniz‘e akmaktadır (Ünlüata 

vd., 1990). Boğazlar ve Marmara Denizi‘ndeki karıĢım ve difüzyon olaylarından 

dolayı Marmara Denizi‘nde yaklaĢık ‰ 36 ve ‰ 22 tuzluluğuna eriĢen bu iki su 

kütlesi arasındaki sınır (haloklin) yaklaĢık -25 m‘de bulunmaktadır (ġekil 2.5b).  

Bugün Karadeniz‘den Ġstanbul Boğazı yoluyla Marmara Denizi‘ne giren düĢük 

yüzey tuzluluğundaki su miktarı 605 km
3
/ yıl ve Çanakkale Boğazı yoluyla Ege 

Denizi‘nden giren tuzlu su miktarı 376 km
3
/ yıl‘dır. Marmara Denizi‘ne Çanakkale 
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Boğazı yolu ile yılda yaklaĢık 9 x 10
5
 ton askıda çökel girerken, Karadeniz‘e boğaz 

yolu ile yaklaĢık 6 x 10
5
 ton asılı sediman girmektedir (Ergin vd., 1991). 

Karadeniz‘den Ġstanbul Boğazı yolu ile Marmara Denizi‘ne yılda 12.5 x 10
5
 ton asılı 

çökel yükü taĢınmakta ve Marmara Denizi çevresindeki drenaj alanlarından getirilen 

toplam çökel ile Marmara Denizi tabanına ulaĢan çökel miktarı yılda yaklaĢık 10 x 

10
5
 ton‘dur (Ergin vd., 1991). 

Marmara Denizi‘nin kuzey drenaj alanı (440 km
2
, Okay ve Ergün, 2005) 

güneydekinden (31.000 km
2
, Ergin vd., 1991, 1997) küçüktür. Marmara Denizi‘ne 

nehir girdisi, sadece güneyden Biga, Gönen ve Kocasu çaylarıyla olmaktadır. Bu 

çaylar Marmara Denizi‘ne toplam 5.80 km
3
/ yıl su ve 2.2 x 10

6
 

ton/ yıl askıda çökel 

yükü taĢımaktadır (EĠE, 1993). Bu çayların en büyüğü Kocasu olup, Marmara 

Denizi‘ne olan toplam suyunu boĢaltan Susurluk çaylarının birleĢmesinden 

oluĢmaktadır. Kocasu nehri, havzadaki en büyük nehir olup toplam askıda çökel 

yükünün % 90'nı ve toplam tatlı su boĢalımının % 80‘ni oluĢturmaktadır (Çağatay 

vd., 2000). Ayrıca güneyde Karabiga yakınındaki KocabaĢ Çayı ile Manyas Gölü‘ne 

boĢalan Koca Çay bulunmaktadır. Marmara Denizi‘ne boĢalan nehir suyu miktarı, 

Ġstanbul Boğazı yolu ile Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne giren acı su ve Marmara 

Denizi‘nden Karadeniz‘e çıkan tuzlu su miktarlarına göre çok azdır. 

Marmara Denizi yaklaĢık -25 m‘deki haloklin seviyesinin üstünde yeralan üst su ve 

altındaki dip suyun dolaĢımı farklı yollar takip etmektedir. Marmara Denizi‘nin üst 

su dolaĢımı, Karadeniz ile Ege Denizi arasındaki su seviyesi farkının neden olduğu 

antisiklonik bir döngü (gyre) ile oluĢmaktadır (BeĢiktepe vd., 1994; ġekil 2.6 a ve b).  

Bu dolaĢım Ġstanbul Boğazı‘ndan giren ve özellikle de geç ilkbahar ve yaz aylarında 

etkili olan Karadeniz kökenli üst su akıntısı tarafından oluĢturulmaktadır. Güneye 

doğru 60-75 cm/ s hızında hareket eden Boğaz akıntısı, Armutlu Yarımadası‘nın 

kuzey-batı ucuna çarparak önce batıya ve daha sonra kuzeybatıya 

yönlendirilmektedir. Daha sonra ise Tekirdağ Körfezi kıyılarını izleyerek 

Çanakkkale Boğazına girmektedir. Bu akıntıya bağlı olarak Çınarcık Çukurluğu 

batısı, Doğu Sırtı ve Orta Çukurluğu kapsayan geniĢ bir alan üzerinde hakim olan 

antisiklonik büyük bir döngü ile Adalar- Armutlu Yarımadası ve Tekirdağ Körfezi- 

Marmara Adası arasında sık sık tekrarlanan siklonik daha küçük döngüler 

oluĢmaktadır (ġekil 2.6 a). Yüzey suyu akıntı hızı yerel ve mevsimsel olarak 20- 50 

cm/ s arasında değiĢmektedir. Üst tabakanın yenilenme zamanı meteorolojik 
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koĢullara bağlı olarak 4- 5 aydır (Ünlüata vd., 1990; BeĢiktepe vd., 1994). Yüzey 

suyu tuzluluğu kıĢ ve ilkbaharda ‰ 25- 26‘ya kadar artmaktadır, yaz ve sonbaharda 

ise yüzey suyu tuzluluğu ‰ 21- 22 düĢmektedir (BeĢiktepe vd., 1994). Gel- gite 

bağlı deniz düzeyi değiĢimi 30 cm den daha düĢüktür.  

 

ġekil 2.5 : a) Marmara Denizi ve çevreleyen boğazlarda taĢınan yıllık ortalama 

toplam askıda çökel yükü miktarları, b) Marmara Denizi ve onu 

çevreleyen boğazlarda çift akıntı sistemi varlığında tuzluluk ve sıcaklık 

değiĢimleri (Ünlüata vd., 1990; Ergin vd., 1991). 

Dip su dolaĢımı, Çanakkale Boğazı‘ndan giren ve Marmara Denizi‘nde tabana 

yayılarak, doğuya Ġstanbul Boğazı‘na doğru ilerleyen Akdeniz kökenli suların 

oluĢturduğu batı- doğu yönlü yavaĢ bir akıntı sistemi oluĢturmaktadır (BeĢiktepe vd., 

1993, 1994; ġekil 2.6b). Bu akıntı en belirgin olarak Tekirdağ Çukurluğu içinde 

izlenmekte olup, mevsimsel değiĢimler göstermektedir.  
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ġekil 2.6 : a)Marmara Denizi‘nin yüzey suyu dolaĢımı (BeĢiktepe vd., 1994). Sürekli 

çizgiler yaz mevsimindeki devamlı akıntıyı, kesik çizgiler ise zaman 

zaman tekrarlanan akıntıyı göstermektedir. b) Marmara Denizi‘nin derin 

su dolaĢımı (BeĢiktepe vd., 1994). Kalın çizgi, 50- 100 m derinlikteki 

akıntıyı; ince çizgi, 100- 500 m derinlikler arasındaki akıntıyı 

göstermektedir. 

KıĢ aylarında Tekirdağ Çukurluğunun dibine çöken bu akıntı batı sırtı ve doğu 

sırtları tarafından bir miktar engellemeye uğramaktadır. Bu nedenle özellikle 

Çınarcık Havzasında dip suyunun durağan olmasına ve oksijence fakirleĢmesine 

neden olmaktadır. Etkin dolaĢımı engellenen alt su kütlesinde organik maddenin 

bozuĢması sonucu, oksijen miktarı Çınarcık Çukurluğunda 1- 2 mg/ l düzeylerine 

düĢmektedir (Ünlüata vd., 1990). Ancak, bu çukurlukta Ġstanbul Boğazı‘na 

yaklaĢtıkça alt suda oksijen bir miktar artarak 2.5- 5 mg/ l değerlerine ulaĢmaktadır 

(Ünlüata vd., 1990). Sonbaharda ise Çanakkale akıntısı daha sıcak ve az yoğun 

olduğundan haloklinin altında, daha sığ derinliklerde, güney Ģelfinin kenarını 

izlemektedir. Alt tabakanın yenilenme zamanı 6- 7 yıldır (Ünlüata vd., 1990; 

BeĢiktepe vd., 1993). 
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Ancak yenilenmiĢ alt suyun zahiri yaĢı Tekirdağ Havzasında 2 yıl; Çınarcık 

Havzasında en genç suyun yaĢı 10 yıl olarak tahmin edilmektedir (BeĢiktepe vd., 

1994).  

2.2.3 Jeoloji 

Marmara Denizi ve çevresi farklı yaĢlarda üç farklı paleotektonik birimden ve 

bunları üzerleyen Eosen- Oligosen yaĢlı  Trakya Havzasının kayaçlarından 

oluĢmuĢtur. Bu paleotektonik birimler, kuzeyde Ġstanbul ve Istıranca zonları güneyde 

Sakarya zonudur (Okay, 1989; Görür vd., 1997). Bu üç farklı paleotektonik birlik 

Neotetis okyanusunun (Intra- Pontid okyanusu) erken Eosen ve Oligosen boyunca 

kapanması ile biraraya gelmiĢlerdir (ġengör ve Yılmaz, 1981; Okay ve Tansel, 1992; 

Okay ve Görür, 1995; Görür vd., 1997). Kapanmanın sonucu olan sütur hattı, Kuzey 

Anadolu Fayı ile iĢgal edilmiĢtir (ġengör vd., 1985; Okay ve Tansel, 1992; Okay ve 

Görür, 1995). Istıranca zonu temelde granitik ve gnaysik kayaçlar, erken Triyas- orta 

Jura yaĢlı metamorfik kayaçları ile uyumsuz olarak örtülmüĢtür. Bu kayaçlar geç 

Kretase yaĢlı volkano- plutonik ve sedimanter kayaç toplulukları tarafından açısal 

uyumsuzlukla üzerlenir. Bu kayaçlar, Marmara Denizi‘ne doğru Trakya havzasının 

Eosen- Miyosen yaĢlı sedimentleri altında kalmaktadır (Sungurlu, 1971; Doust ve 

Arıkan, 1974; ġengör vd., 1985; Kasar ve Okay, 1992).  

Ġstanbul Zonu, Ordovisiyen- Karbonifer yaĢlı klastik ve karbonat kayaçları, Triyas 

kırmızı birimler ve karbonat kayaçları tarafından uyumsuz olarak üzerlenir. Triyas 

yaĢlı kayaçlar, Üst Kretase ve Alt Tersiyer karbonatları tarafından uyumsuzlukla 

örtülmektedir (ġekil 2.7; Abdüsselamoğlu, 1977; Sarıbudak vd., 1989). Sakarya 

Zonu, metamofik bir temel ve onu örten Jura- Kretase yaĢlı klastik ve karbonat 

kayaçlardan oluĢmaktadır (Okay, 1986). Sakarya zonuna ait kayaçlar geç Triyasta bir 

araya gelmiĢ iki tektonik birlik halinde bulunmaktadır (Okay vd., 1996). Bunlar, 

Paleozoyik yaĢlı granitik ve metamorfik kayaç birliği ile Paleozoyik- Triyas yaĢlı 

Karakaya KarmaĢığı olarak bilinen eklenmiĢ dalma- batma kuĢağı birliğidir. 

Granitik- metamorfik birimler, felsik gnays, kuvars- feldispar- mika Ģist ve bunlarla 

ara tabakalı amfibolit ve mermerlerden oluĢmuĢtur. Metamorfizma yüksek amfibolit 

ve granülit fasiyesindedir. Sakarya zonuna ait Karakaya KarmaĢığı Nilüfer, Çal, 

Hodul ve Orhanlar grovağı gibi birimlerden oluĢmaktadır (Okay vd., 1996). Marmara 

Denizi havzasının oluĢumunun baĢlangıcı, batıya doğru uzanan KAF‘nın Marmara 
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Bölgesine yaklaĢık orta Miyosen sonlarına doğru varması ile baĢlamıĢtır (ġengör vd., 

1985; Görür vd., 1997). Bu dönemde, geniĢ bir makaslama zonu niteliğindeki KAF 

boyunca Marmara Denizi‘nin kuzeyi boyunca kısa süreli Akdeniz kökenli bir 

transgresyon yaĢanmıĢtır. Ancak Marmara Denizi bugünküne benzer bir morfolojiyi, 

Pliyosen ve daha sonrasında KAF‘ın sağ yanal bir transform fay özelliği kazanması 

sonucu edinmiĢtir (ġaroğlu, 1988; Görür vd., 1997; Okay vd., 1999). 

Marmara Denizi‘nin paleocoğrafyası ve paleoĢinografisi farklı su kimyasına sahip 

Akdeniz ve Karadeniz (Neojende Paratetis) arasındaki transgresyonlarından 

etkilenmiĢtir (Görür vd., 1997; Çağatay vd., 2000). Gerek Marmara Denizi‘nin 

morfolojik evrimi gerekse komĢu havzalarıyla olan su bağlantıları ve bağlantılardaki 

zaman zaman meydana gelen kesilmeler global deniz seviyesi değiĢimleri ve bir 

ölçüde uzun sürede de KAF‘ın etkinliği ile denetlenmiĢtir. Erken Miyosen‘de bugün 

Marmara Denizi‘nin bulunduğu bölge göl ve akarsu ile kaplıdır (Görür vd., 1997). 

Erken Miyosen sonu ile orta Miyosen arasında akarsu ve göl ortamlarını temsil eden 

Gazhanedere ve PınarbaĢı formasyonları oluĢmuĢtur. Bu birimler genelde bölgede, 

konglomeratik kumtaĢı ve lokal olarak kaliĢ ve kömür katkılı çamurtaĢlarından 

oluĢmaktadır (Sümengen vd., 1987; Siyako vd., 1989; Yaltırak, 1995). Marmara 

Bölgesi‘nde Orta Miyosen‘in Kirazlı Formasyonu‘nun HoĢköy Üyesi ve Anafarta 

Formasyonu‘nun alt kesimlerinde gözlenen tatlı su ostrakodları, mollusk ve omurgalı 

fosillerinden oluĢan kırıntılı çökeller bu dönemde akarsu ve gölsel Ģartların hüküm 

sürdüğünü ve Geç Miyosen baĢına kadar  devam ettiğini göstermektedir (ġentürk ve 

Karaköse, 1987; Yaltırak, 1995; Görür vd., 1997). Marmara Denizi‘ne Ege‘den 

Saroz Körfezi yolu ile Akdeniz sularının sokulması sonucu geliĢen kalkerli 

kumtaĢlarından oluĢan birim Kirazlı Formasyonu‘nun Çınarlı Üyesi ile temsil 

edilmektedir (Yaltırak, 1995). Bu transgresyonun en önemli göstergesi, Ostrea‘lı 

çökellerdir (Yaltırak, 1995). BaĢlangıçta deniz, bugünkü Ġstanbul ile Saros arasında 

uzanan dar bir koridor halindedir. Marmara Denizi havzasına Geç Miyosen sonunda 

geliĢen ilk denizel girdi, civardaki akarsu ve gölsel alanları tümüyle iĢgal ederek 

bölgede Bayraktepe ve Alçıtepe formasyonlarının çökelmesini sağlamıĢtır. Özellikle 

Maktra‘lı seviyelerin bulunması bu dönemdeki transgresyonun Paratetis kökenli 

olduğunu göstermektedir (Görür vd., 1997; Çağatay vd., 2000). 

Paratetis‘in bölgeye geliĢinde, Marmara Denizi havzasını parçalayan KD- GB 

uzanımlı grabenler ve çek-ayır yapıları önemli rol oynamıĢtır. Bu yapılar Batı 
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Anadolu‘nun K- G yönlü gerilmesine bağlı olarak KAF‘ın güneye doğru 

yerdeğiĢtirmesi sonucudur (McKenzie, 1972; ġengör, 1979; ġengör vd., 1985; 

Dewey vd., 1986; Görür vd., 1997). 

Erken Pliyosen döneminde KAF‘ın tektonik faaliyeti sonucu Marmara Denizi‘nin 

kuzey kenarındaki yükselme ve sonucunda meydana gelen aĢınma bölgedeki 

Miyosen kayaçları ile üzerleyen Geç Pliyosen çökellerinin uyumsuz iliĢkilerinden 

anlaĢılmaktadır. Bu dönemde Marmara Denizi‘nin güney kenarında ise karasal 

çökellerden oluĢan Truva ve Tevfikiye formasyonları bölgede depolanmıĢtır (Görür 

vd., 1997). Miyosen‘de Mesinyen kurumasını takip eden bu dönemde dünya 

ölçeğinde geliĢen deniz seviyesi yükselmelerine rağmen erken Pliyosen‘de Marmara 

Denizi‘ne Akdeniz suları ulaĢamamıĢ ve Marmara Denizi ancak Geç Pliyosen‘de 

Paratetis ile Akdeniz arasında bir su yolu halini alabilmiĢtir. Bu iki denizde su 

alıĢveriĢi, Marmara Denizi Havzası‘nda çökelen Özbek Formasyonu‘na ait tipik fosil 

topluluğu ile anlaĢılmaktadır (Toker ve ġengüler, 1995; Görür vd., 1997). 

Pleyistosen‘de Marmara Denizi havzası buzullar arası dönemlerde hem Akdeniz ve 

hem de Karadeniz suları tarafından iĢgal edilmiĢ ve havzanın kuzey kenarında 

Hamzaköy Formasyonu çökelirken güney kenarında ise Özbek Formasyonu 

çökelmiĢtir. Genelde konglomera, ince kırıntılı çökeller ve kireçtaĢı ardalanmasından 

oluĢan bu birimleri üste doğru Marmara Formasyonu üzerlemektedir (Taner, 1983; 

Yaltırak, 1995; Sakınç ve Yaltırak, 1997).  

Pleyistosen buzul dönemlerinde Marmara Denizi‘nin Akdeniz ve Karadeniz ile su 

bağlantıları zaman zaman kesilmiĢ ve sadece Karadeniz tipi acı- tatlı su Ģartları bölge 

halini almıĢtır (Stanley ve Blanpied, 1980; Smith vd., 1995). Geç Pleyistosen‘de 

Würm buzullaĢması ile her iki deniz ile Marmara Denizi havzasının bağlantısı 

koparak havza ökzinik bir göl ortamı halini almıĢ ve acı- tatlı su molluskları içeren 

birimler çökelmiĢtir. Marmara Denizi, Holosen baĢında gerçekleĢen buzullararası 

dönem ile önce Akdeniz ve daha sonra Karadeniz suları havzaya ulaĢmıĢtır. ġelf 

üzerinde genelde sığ denizel organizma kavkılı kırıntılı çökeller birikirken, havza 

çökellerini ise Akdeniz kökenli planktonik foraminiferlerin bulunduğu kil ve silt 

temsil etmektedir (Taner, 1990; Meriç ve Sakınç, 1990; Ergin vd., 1991). 
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2.2.4 Marmara Denizi akaçlama havzasının jeolojisi 

Marmara Denizi‘nin kuzey kıyıları daha çok Ģeyl- kumtaĢı ardalanmasından oluĢmuĢ 

Oligosen yaĢlı fluvio- deltaik Osmancık Formasyonu ile Tekirdağ batısında Eosen 

yaĢlı türbiditlerden oluĢmuĢtur (ġekil 2.7).  

 

ġekil 2.7 : Marmara Bölgesinin basitleĢtirilmiĢ jeoloji haritası (Çağatay vd., 2006). 

Marmara kıyıları, Gaziköy‘den batıya doğru Gelibolu Yarımadası‘nın Çanakkale 

kıyıları boyunca genellikle Miyosen yaĢlı mikalı kumtaĢları (Kirazlı ve Gazhanedere 

Formasyonları) bulunmaktadır (Türkecan ve Yurtsever, 2002). ġarköy kuzeyinde, 

Gelibolu Yarımadası doğusunda üst Kretase- Paleosen yaĢlı kireçtaĢı blokları ile 

mafik ve ultramafik kayaçlar içeren Intra- Pontid kenet kuĢağına ait mercekler 

halindeki melanj bulunmaktadır (Okay vd., 1996).  

Kuzeyde Büyük Çekmece- Sarayburnu (Ġstanbul) arasında Miyosen yaĢlı Ģeyl-

kumtaĢı ve kireçtaĢı birimlerinin hakim olduğu formasyonlar (Güngören ve 

Bakırköy) yüzeylenirken; Ġstanbul ve doğusunda Ġzmit Körfezinin kuzey kıyılarını, 

Ġstanbul Zonunun Paleozoyik yaĢlı transgresif pasif kıta yamacı çökelleri (kumtaĢı, 

kireçtaĢı, Ģeyl, türbidit) oluĢturmaktadır. Ayrıca Gebze- Hereke arasındaki kıyıda Üst 

Kretase yaĢlı kireçtaĢları yüzeylenmektedir. 
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Ġzmit Körfezinin güney kıyılarında, Paleozoyik yaĢlı kuvarsit, Eosen fliĢi, Miyosen 

ve Pliyosen yaĢlı kumtaĢları ve Eosen yaĢlı bazalt, andezit ve granit bulunmaktadır. 

Marmara Denizi‘nin güney akaçlama havzası, Sakarya Zonu ve Pontid Ġçi ve Ġzmir 

Ankara kenet kuĢağı ile Miyosen yaĢlı sedimanter örtüye ait kayaçlar bulunmaktadır. 

Güneyde Ġntra- Pontid kenet kuĢağına ait kayaçlar tektonik dilim ve melanj 

Ģeklindeki Triyas- Paleosen yaĢlı peridotit ve okyanusal volkano- sedimanter 

birimlerden oluĢmuĢtur (Okay vd., 1996). Sakarya zonuna ait kayaçlar geç Triyasta 

bir araya gelmiĢ iki tektonik birlikten meydana gelen Paleozoyik yaĢlı granitik ve 

metamorfik kayaç birliği ile Paleozoyik- Triyas yaĢlı Karakaya KarmaĢığı olarak 

bilinen eklenmiĢ dalma- batma kuĢağı birliğidir (Okay vd., 1996). Granitik-

metamorfik birimler, felsik gnays, kuvars- feldispar- mika Ģist ve bunlarla ara 

tabakalı amfibolit ve mermerlerden oluĢmuĢtur. Bu kayaçlar, Uludağ ve Kazdağ‘da, 

kıyıda Karabiga batısında, Armutlu Yarımadası batısında ve Ezine Kuzeyinde 

yüzeylemektedir (ġekil 2.7).  

Sakarya zonuna ait Karakaya KarmaĢığı Nilüfer, Çal, Hodul ve Orhanlar grovağı gibi 

birimlerden oluĢmaktadır. Nilüfer biriminin çoğunluğu mafik, volkanik tüf ve 

kırıntılılardan oluĢmuĢtur (Okay vd., 1996; ġekil 2.6). Çal birimi, Nilüfer birimine 

benzer Ģekilde, mafik volkanik ve volkanik- kırıntı kayaçlarından; Hodul birimi 

kuvars- feldispat içerikli kumtaĢı- Ģeyl; Orhanlar Grovak‘ı da grovak- Ģeyl‘den 

oluĢmuĢtur. Hodul birimi, Biga ve Çan doğusunda Biga Nehri‘nin akaçlama alanında 

yüzeylenmektedir. Orhanlar Grovak‘ı Karacabey kuzeyi, Uluabat Gölü güneyi, 

Balya- Gönen arasında görülmektedir. Biga Yarımadası‘nda Tersiyer yaĢlı kalk-

alkali volkanik ve granitik kayaçlar ile alkali bileĢimde volkanik kayaçlar 

bulunmaktadır (Aldanmaz vd., 2002). Karabiga kuzeyinde, Kapıdağ yarımadası, 

Marmara Adası, AvĢa Adası, Kazdağı, M.KemalpaĢa- Kepsut ve Balya- Manyas 

arasında, Uludağ ve Armutlu Yarımadası‘nda Oligo- Miyosen yaĢtaki granitler 

görülmektedir. Eosen yaĢlı bazalt ve andezitler Biga Yarımdası ve Armutlu 

Yarımdasında geniĢ yüzeylenmeler göstermektedir.  

Güney Marmara bölgesinde ve özellikle de Biga Yarımadasında geliĢmiĢ çok sayıda 

Cu, Pb, Zn, As, Hg gibi değiĢik tür ve bileĢimde cevherleĢmeler ile Uludağ‘da W 

cevherleĢmeleri bulunmaktadır (Apaydın ve Erseçen, 1981). Bu cevherleĢmelere ait 

doğal aĢınma ve maden atığı ürünleri Kocasu, Gönen, Karabiga (Menderes) gibi 

nehir ve daha küçük akarsularla güney Marmara Ģelfine ulaĢarak çökel jeokimyasını 
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etkileme olasılığı bulunmaktadır. Yine benzer Ģekilde Karakaya KarmaĢık‘ına ait 

metabazaltlar ve volkano- sedimanter birimler, Intra-Pontid ve Ġzmir Ankara kenet 

kuĢaklarına ait ultramafik ve mafik kayaçlar ile Miyosen yaĢlı alkali olivin bazaltlar 

birçok metal için ―yüksek temel değer‖ (background) kayacı niteliğindedir. Bu 

kayaçların aĢınma ürünlerinin, akarsularla taĢınarak, güney Ģelfinde çökellerde 

yüksek Cu, Zn, Ni, Co, Cr, Mg ve Ti değerleri oluĢturma olasılığı vardır (ġekil 2.7). 

Okay ve Ergün (2005) tarafından Marmara Denizi plajlarında ve derin 

çukurluklarından alınan karotlarda yapılan ağır mineral analizleri, derin 

çukurluklardaki kırıntılı mineral kaynağı hakkında bilgiler vermektedir. Buna göre; 

Tekirdağ Çukurluğu çökellerinin kaynağı, büyük ölçüde KB Marmara‘da ki Miyosen 

yaĢlı kumtaĢları olup, bu kaynak ağır minerallerin azlığı ve mika- klorit mineral 

birlikteliği ile temsil edilmektedir. Orta Marmara Çukurluğundaki çökeller, Kocasu 

Nehri ile güneyden getirilen çökeller ile daha az olarak kuzeyde Oligosen yaĢlı 

kumtaĢı (daha az Ģeyl) bileĢimli Osmancık Formasyonu‘ndan kaynaklanmıĢtır. 

Osmancık Formasyonu, opak- epidot- granattan oluĢan ağır mineraller içermektedir. 

Buna karĢın Marmara güneyindeki ve doğusundaki kaynaklar, amfibol- piroksen-

epidot- opaklardan oluĢma bol ağır mineral içermektedir.   
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3. MALZEME VE YÖNTEMLER 

3.1 Karotlar ve Örnekleme Yöntemleri 

Bu tez kapsamında 6 karot çalıĢılmıĢtır. Üç adet karot Marmara Denizi‘nden (MD01-

2430, MD01-2426, C-7), diğer üç karotta Karadeniz‘in batısındaki kıtasal yamaç ve 

derin havzadan (SL-12, GC-19, MC-18) alınmıĢtır (               ġekil 3.1 ve ġekil 3.2). 

Tüm karot bilgileri Çizelge 3.1‘de gösterilmiĢtir. 

Karadeniz‘den alınan iki gravite karotu ve bir adet kısa multi-corer karotu farklı 

seferlerde alınmıĢtır. Sakarya nehri açıklarında kıtasal yamaçtan alınan SL-12 karotu 

(GeoB 7625-3 karotu), Aralık 2001’de R/ V Meteor gemisi M51-4 seferi ile (SL-12; 

41º 26.7‘ N, 31º 04.0‘E, 1247 m su derinliği) alınmıĢtır. Batı Karadeniz derin 

havzasından alınan GC-19 (GC-19; 42 °31.02'N, 31° 01.04'E, 2178 m su derinliği) 

ve Multi-corer MC-18 (MC-18; 42º 27.9 'N, 31º 03.9'E, 2195 m su derinliği) 

karotları, 2000 yılında R/ V Knorr seferi ile birbirine yakın yerlerden alınmıĢtır 

(ġekil 3.1). MC-18 karotu GC-19 gravite karotunun üst kısmının korunup 

korunmadığını kontrol etmek ve son bin yıllık dönemi yüksek çözünürlükte 

incelemek amacı ile kullanılmıĢtır.  

Marmara Denizinden alınan gravite karotları, Fransız Marion Dufresne gemisi 

Ağustos 2001‘de MD123/ MARMACORE  seferi ile alınan (MD01-2430; 40º 

47.81‘N, 27º 43.51‘ E, 580 m su derinliği ve MD01-2426; 40  39.32‘N, 28  59.55‘E, 

250 m su derinliği ) karotları ve 2001 yılında R/ V MTA Sismik-1 gemisi ile alınan 

(C-7; 40°50‘ 976‘‘N, 27º48‘017‘‘E , 591 m su derinliği) karotundan oluĢmaktadır 

(ġekil 3.2). 

3.2 Jeokimyasal Analizler  

3.2.1 Örnek hazırlama  

Marmara Denizi karotlarından MD01-2430 ve MD01-2426 karotları her 10 cm‘de 

1cm; C-7 karotu ise her 5 cm‘de bir 1 cm‘lik dilimler halinde örneklenmiĢtir.  
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               ġekil 3.1 : Batı Karadeniz‘de ve Marmara Denizi‘nde çalıĢılan karot 

lokasyonlarını gösteren harita. 

Çizelge 3.1 : ÇalıĢılan karotlarla ilgili konum ve karot uzunluğu bilgileri. 

Karot adı Enlem (N) Boylam (E) 

 

Su derinliği 

(m) 

 

Karot boyu 

(cm) 

MD01-2430 40º 47.81‘ 27º 43.51‘ 580 700 

MD01-2426 40  39.32‘ 28  59.55‘ 250 456 

C-7 40°50‘ 976‘‘ 27º48‘017‘‘ 591 410 

GC- 19 42 °31.02' 31° 01.04', 2178 413 

MC-18 42º 27.9 ' 31º 03.90' 2195 60 

SL-12 41º 26.7‘ 31º 04.00‘ 1247 760 
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ġekil 3.2 : Marmara Denizi karotları MD01-2430, MD01-2426 ve C-7 karot lokasyonlarını gösteren harita. 
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Karadeniz karotu SL-12, GC-19 ve MC-18 karotları her 5 cm‘de bir 1 cm 

kalınlığında dilimler halinde kesilerek örneklenmiĢtir. Karotlardan alınan çökel 

örneklerinin kimyasal analizleri için, örnekler 80  C de kurutulmuĢ ve agat havanda 

öğütülerek homojenleĢtirilmiĢtir. 

3.2.2 Organik karbon analizi 

Çökel örneklerinin organik karbon (Corg) içeriği, Walkey- Blake metodu ile analiz 

edilmiĢtir (Gaudette vd., 1974). Bu yöntem, örnekler potasyum dikromat ile yaĢ 

olarak yakıldıktan sonra, artan dikromatın demir (II) amonyum sülfatla titrasyonuna 

dayanmaktadır. Walkey- Blake yöntemi, toplam Corg‘dan ziyade kolay oksitlenebilir 

Corg‘u vermektedir. Corg analiz yöntemlerinin tekrarlılığı (precision) % 95 

güvenirlilikle % 5‘ den daha iyidir. 

3.2.3 Toplam karbonat analizi 

Çökel örneklerinin toplam karbonat içeriği volumetrik bir yöntemle ölçülmüĢtür 

(Loring ve Rantala, 1992). Bu yönteme göre örnek 2 M HCl asitle reaksiyona 

sokularak, çıkan karbondioksidin hacmi ölçülmüĢtür. Toplam karbonat analiz 

yönteminin tekrarlılığı (precision) % 95 güvenirlilikle % 2‘ den daha iyidir. 

3.2.4 Inductively coupled plasma kütle spektroskopisi (ICP-MS) yöntemi ile 

element analizi 

Çökel örnekleri HNO3- HClO4- HF asit karıĢımında yüksek sıcaklıkta toplam 

çözünürleĢtirilmiĢtir. Tüf örnekleri için, daha temsili ve homojen olması amacı ile 1 

gram çözünürleĢtirilmiĢtir. Daha sonra seyreltik Kral Suyunda (HCl- HNO3) 

çözeltiye alınan örnek çözeltileri Acme Analitik Laboratuvarlarında Optima ICP-MS 

yöntemi ile analiz edilmiĢtir (Acme, 2002). Örnek çözeltilerde Al, Fe, Mn, S, As, Cu, 

Zn, Co, Ni, Na, K, V, Cr, Ba, Mo, Ca, Mg, Sr, Rb, Nb, Zr, La, Y, U, Th, Ce, Ta, Sc, 

Pb, Cd, Sb, Cd, Ti, Li ve P elementleri analiz edilmiĢtir. 

Çizelge 3.2 : ICP-MS yöntemi ile çökel örneklerinde analiz edilen elementlerin alt 

deteksiyon limitleri. 

Al 

% 

Fe 

% 

Mn 

ppm 

Mg 

% 

Ca 

% 

S 

% 

Sr 

ppm 

Cu 

ppm 

Zn 

ppm 

Pb 

ppm 

Cr 

ppm 

Ni 

ppm 

Co 

ppm 

0.0 0.01 1 0.01 0.01 0.01 1 1 2 3 1 1 1 
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Bu yöntemle element analizlerinin alt deteksiyon limitleri Çizelge 3.2‘de verilmiĢtir. 

Analizlerin tekrarlılığı (precision) analizi yapılan tüm elementler için % 95 

güvenirlilikle % 5‘ den daha iyidir (Çizelge 3.3 ve Çizelge 3.4). Metal 

konsantrasyonları mineralojik ve tane boyu etkisini özellikle CaCO3 etkisini 

minimize etmek için Aliminyuma normalize edilmiĢtir ( Loring ve Rantala, 1992).  

ICP-MS analizi, 2006 öncesi ITRAX XRF karot tarayıcısının EMCOL Karot Analiz 

Laboratuvarının kurulmasından önce çalıĢılan MD01-2430 ve MD01-2426 

karotlarında yapılmıĢtır. Daha sonra çalıĢılan SL-12, GC-19 ve MC-18 karotlarında 

jeokimyasal analizler ITRAX XRF Karot tarayıcısı ile gerçekleĢtirilmiĢtir.  

3.2.5 XRF karot tarayıcı (ITRAX Core Scanner) analizleri 

Yakın zamanda geliĢtirilen, yüksek çözünürlüklü ve karotta örnekleme yapmadan, 

kesilmiĢ karot yüzeyine X ıĢını gönderilerek ölçüm yapmak üzere karot analizlerinde 

kullanılan XRF karot tarayıcı, geçmiĢteki yüksek çözünürlüklü ve küçük ölçekli 

iklim olayların saptanmasında ve anlaĢılmasında sonuç olarak paleoiklimsel ve 

sedimentolojik araĢtırmalarda kullanıĢlı olmaktadır (ġekil 3.3). XRF tahrip edici 

olmayan ve kısa zamanda yüksek çözünürlükte veri sağlayan bir tekniktir (Kido vd., 

2006). XRF‘de sediment yüzeyinin temiz ve pürüzsüz olması verilerin doğruluğunu 

çok etkilemektedir. 

―ITRAX karot tarayıcı‖ ile üç tür analiz gerçekleĢtirilmiĢtir.  

1. XRF (X-ıĢınları fluoresans = X-Ray Fluorescence) yöntemi ile karot boyunca 

her 200μm de bir ayrıntıda gerçekleĢtirilerek 15 civarında elementin kimyasal 

analizi yapılmıĢtır. Bu Ģekilde karot boyunca zaman içerisinde çökelme 

havzası ve havzanın drenaj alanında oluĢan ortamsal değiĢimlerin kayıtları 

incelenmektedir. 

2. X-ıĢınları radyografisi (X-Ray radiography) ile karotlar 20 μm de bir 

taranarak sayısal sedimanter yapı (tabakalanma yapısı ve laminasyon gibi) 

görüntüleri alınmıĢtır.  

3. Üç ana renk dalga bandında sayısal renk görüntüleri ile yine karot boyunca 

zaman içerisinde oluĢmuĢ tabakalanma ve laminasyon ve buna neden olan 

ortamsal değiĢimler saptanmaktadır. 
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Çizelge 3.3 : ICP-MS yöntemi ile çökel örneklerinin tekrarlanan analiz sonuçları. 

 

 

Element MD2430-15 MD2430-144 SL 12-6 SL 12-130 

 
Analiz1 Analiz2 Analiz1 Analiz2 Analiz1 Analiz2 Analiz1 Analiz2 

Al (%) 7.28 7.31 6.86 7.26 8.59 8.28 5.53 5.45 

Fe (%) 4.16 4.36 4.48 4.44 4.14 4.04 3.38 3.32 

Mg (%) 2.24 2.3 2.27 2.43 1.81 1.77 1.64 1.62 

Ca (%) 4.69 4.85 4.11 4.23 6.23 6.07 12.93 12.86 

Na (%) 2.011 2.109 1.183 1.326 1.664 1.619 0.886 0.878 

K (%) 2.07 2.07 2.01 2.03 2.16 2.18 1.68 1.67 

Ti (%) 0.346 0.353 0.374 0.381 0.325 0.321 0.244 0.242 

P (%) 0.042 0.041 0.06 0.061 0.056 0.054 0.47 0.047 

Mo(ppm) 0.8 0.9 1 1.1 14.6 14.5 0.5 0.5 

Cu (ppm) 32 36 43 4.3 38 37 29 29 

Pb (ppm) 29 29 31 31 35 36 12 12 

Zn (ppm) 96 95 97 11 102 104 74 76 

Ni (ppm) 111 112 2225 218 72 71 54 55 

Co (ppm) 19 21 26 25 15 15 13 14 

S(%) 0.4 0.4 0.1 0.1 1.2 1.2 0.6 0.5 

As (ppm) 11 11 22 23 11 12 11 11 

Sb (ppm) 1.2 1.2 2.4 2.5 1.1 2.3 0.6 0.7 

U (ppm) 3.7 4 1.5 2.3 3.1 3.2 1.9 1.9 

Th (ppm) 12.4 12.5 10.8 13.5 8.3 8.1 8.1 7.8 

Sr (ppm) 255 255 182 189 248 248 305 307 

Cd (ppm) 0.05 0.05 0.1 0.1 0.2 0.2 0.2 0.2 

V (ppm) 115 119 118 113 117 116 85 82 

Cr (ppm) 122 133 163 198 123 120 84 86 

La (ppm) 29 29 26 34 32 32 24 24 

Ba (ppm) 309 321 425 459 451 460 364 377 

W (ppm) 1.4 1.6 2.3 2.2 1.4 1.4 1 1 

Ce (ppm) 48 49 43 55 55 56 42 42 

Sn (ppm) 2.3 2.3 2.9 3 2.8 2.8 2.1 2 

Y (ppm) 16 16 18 21 18 18 14 155 

Nb (ppm) 10.4 10 12.8 13.1 9.3 9.3 7.2 7.1 

Sc (ppm) 13 14 13 14 13 13 11 11 

Li (ppm) 58 62 58 56 61 61 44 45 

Rb (ppm) 110 109 81 103 139 145 102 101 

Hf (ppm) 1.9 1.8 2.3 2.3 1.5 1.5 1.3 1.3 
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Çizelge 3.4 : Kullanılan standardların ICP-MS yöntemi analiz sonuçları ve kabul 

edilen değerleri. 

Element 

 

LKSD 4 LKSD 3 LKSD 2 LKSD 1 STANDARD 

DST4 
Bulunan  
değer 

Kabul 
edilen 

değer 

Bulunan 
değer 

Kabul 
edilen  

değer 

Bulunan  
değer 

Kabul 
edilen 

değer 

Bulunan  
Değer 

Kabul 
edilen 

değer 

Bulunan  
değer 

Kabul 
edilen 

değer 

Al (%) 2.9 - 5.89 - 0.406 0.410 5.85 - 3.79 - 

Fe (%) 2.7 2.8 3.87 4 0.05 0.08 4.16 4.3 2.73 2.8 

Mg (%) 0.56  1.19 - 0.101 0.101 1.04 - 1.0 - 

Ca (%) 1.37 - 1.70 - 1.73 1.92 1.66 - 7.43 - 

Na (%) 0.53 - 1.67 - 6.8 6.92 1.36 - 1.43 - 

K (%) 0.63 - 1.82 - 1.83 1.883 2.2 - 0.89 - 

Ti (%) 0.159 - 0.276 - 1.7 1.72 0.299 - 0.252 - 

P (%) 0.141 - 0.108 - 1.57 1.63 0.134 - 0.07 - 

Mo(ppm) 1.9 <5 1.1 <5 7.2 7.1 1.2 <5 9 10 

Cu(ppm) 30 31 33.5 34 127.4 128.2 37.4 36 40.7 44 

Pb (ppm) 92 91 31 29 35.0 34.7 44.3 44 81.2 82 

Zn (ppm) 323 194 144 152 177 181 219 20 323 331 

Ni (ppm) 32 31 51 47 39.0 39.3 27 26 14 11 

Co(ppm) 11 11 31.5 30 14 13.4 18.5 17 9.5 11 

Cd(ppm) 1.8 1.9 0.4 0.6 5.1 5.65 0.55 0.8 1.2 1.2 

U (ppm) 30 31 4.1 4.6 7.1 7.2 6.8 7.6 8.6 9.7 

Th (ppm) 5.1 5.1 10.9 11.4 6.15 6 12.1 13.4 2.1 2.2 

Sr (ppm) 130 110 238 240 234 245 234 220 245 250 

S (%) 1.00 0.99 0.2 0.14 0.92 0.95 0.1 0.14 1.4 1.57 

As (ppm) 14 16 21 27 23.5 27.1 10 11 22 40 

Sb (ppm) 1.5 0.99 1.2 1.3 6 6.4 0.9 1.1 0.9 1.2 

Cr (ppm) 32 33 81 87 267 295 57 57 33 31 

V (ppm) 43 49 82 82 129 135 78 77 47 50 

La (ppm) 28 26 50 52 25 26 64 68 15 16 

Ba (ppm) 313 330 649 680 1020 1050 752 780 421 430 

W (ppm) 0.6 <4 1.1 <4 7.7 7.8 1 <4 1 <4 

Ce (ppm) 45 48 85 90 46 47 96 108 25 27 

Sn (ppm) 4 5 1.8 3 6.1 5.9 2.7 5 3.8 16 

Y (ppm) 21 23 24 30 15 16 38 44 18 19 

Nb(ppm) 3.3 9 7.4 8 10.3 10.5 8.3 8 3.4 7 

Sc(ppm) 7 7 11 13 9 9.5 11 13 8 9 

Li(ppm) 13.5 12 26.9 25 20.6 19.8 23.4 20 6.3 7 

Rb(ppm) 26 28 69 78   75 85 23 24 

Hf(ppm) 1.4 2.8 3.1 4.8 65.9 66.1 3.9 7 1.3 3.6 
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XRF karot tarayıcısında XRF analizleri, X-ıĢınlarının atomun iç kabuğundan bir 

elektronu koparması esasına dayanır (ġekil 3.3). Açığa çıkan boĢluğu, dıĢtaki 

kabuktan gelen bir elektron doldurmaktadır. Elektron, elektromanyetik radyasyonun 

oluĢumundaki fazlalık enerjisini bırakır. Ġki elektron kabuğu arasındaki enerji farkına 

eĢit olan bu fazlalık enerji, X-ıĢını olarak görülür. Böylelikle, kabuğun her bir çifti 

karakteristik radyasyon üretir ve her atom, dalgaboyu spektrasını ve kendi enerjisini 

yayar. Ġlk çıkan X-ıĢını küçük hacimle etkilenir, böylelikle yayılan karakteristik X-

ıĢını ince yüzeysel tabakadan veri içermektedir.  

Numunedeki elementlerin derinlik tepkisi, ıĢıyan radyasyonun dalga boyuna ve 

matriksin kimyasal içeriğine bağlıdır (Jenkins ve De Vries, 1970). Al ve Si gibi hafif 

elementler için, bu derinlik yaklaĢık bir kaç µm, Ca için µm‘nin onda biri, Fe için bir 

kaç yüz µm‘dir. IĢıyan radyasyon, EDS (energy dispersive spektrometre) yardımı ile 

ölçülür. 

Karadeniz Karotu SL-12, GC-19 karotlarında ve Marmara Denizi‘nden alınan C-7 

karotunda 200 mikronda bir 8 saniye bekletilerek karotlar taranmıĢtır. MC-18 karotu 

100 mikronda bir 8 saniye bekletilerek taranmıĢtır. 

SL-12, GC-19, MC-18 ve C-7 karotlarında 200 ve 100 mikron aralıkla XRF Karot 

tarayıcısı ile elde edilen element profilleri daha sonra Analyseries programında lineer 

interpolasyon ile 1mm‘lik aralığa getirilerek çizilmiĢtir (Paillard vd., 1996). XRF 

analizi, MD01-2430 ve MD01-2426 karotlarında yapılamamıĢtır. Çünkü ĠTÜ karot 

laboratuvarında bu karotlar sadece örneklenmiĢ seviyeler olarak mevcut 

bulunmaktadır ve Fransa‘da bu karotların bulunduğu laboratuvarda da karot eksiksiz 

mevcut bulunmadığından gerçekleĢtirilememiĢtir. 

3.3 Kil Mineral Analizleri 

2 gram örnek ıslak halde 100 ml‘lik behere konulur ve üzerine 90 ml distile su 10 ml 

% 1 kalgon ilave edilir. Distile su içinde karıĢtırılan örnek çökmeye bırakılır. 24 saat 

sonra örneğin üzerindeki suyun berraklığı kontrol edilir. Eğer bütün taneler çökmüĢ 

ve su temiz, berrak gözüküyorsa, su sifonla çekilir. Bu iĢlem en az iki kez tekrarlanır. 

Numune üzerine 90 ml distile su, 10 ml % 1‘lik kalgon çözeltisi ilave edilip, 

mekanik karıĢtırıcı ile 5 dakika karıĢtırılıp 2 dakika çökmeye bırakılır.  
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ġekil 3.3 : ITRAX XRF Karot Tarayıcı. 

10 ml‘lik pipet ile hemen yüzeyden 30 ml numune alınarak vakum setinin içine, 0.45 

m gözenekli 47 mm çaplı filtre kağıdının üzerine bırakılır. Vakum pompası açılarak 

vakuma baĢlanır. Süspansiyonun tamamı emilip bitinceye kadar vakumlanmaya 

devam edilir. Vakumlanma iĢi bitince filtre kağıdı alınarak lamel üzerine yapıĢtırılır. 

Böylece filtre kağıdı üzerindeki kil tabakası, cam lamel üzerine bir film tabakası gibi 

yapıĢtırılarak XRD analizi öncesi hazır hale getirilir. 

XRD cihazında kil mineral analizleri, örneklerin Cu K-alfa ıĢınlaması ile 2
o
 ve 45

o 

(2 ) arasında taranması ile yapılmıĢtır. Kil mineral grubu ve buna eĢlik eden 

minerallerin XRD analiziyle tanınmaları Brindley ve Brown‘a (1980) göre 

yapılmıĢtır. Smektit grubunun tipik bazal aralığı 14 Å dür. Ancak tabakalarının 

arasına su, toprak- alkali ve alkali metaller veya organik sıvıların girmesi ile bu 

aralık değiĢkendir. Örneğin, smektit grubu etilen glikolle muamele edildiğinde 17 Å 

(001) aralığına geniĢler.  

Ġllit- mika grubu 10 Å‘da güçlü bir bazal yansıma piki verir. Bu kil mineral grubu 

etilen glikolle muamele edildiğinde değiĢiklik göstermeyip aynı piki verir. Kaolinit 

grubu mineralleri (hidrate halloysit hariç) 7.1 ve 3.54 Å‘de güçlü birinci ve ikinci 

bazal yansıma pikleri ile tanınır. Diğer kil mineralleri kaolinit mineralleri ile birlikte 
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bulunabilir. Kaolinit grubu mineralleri organik sıvılarla tabakalar arası katyonlar ve 

geniĢleyen bir yapısı olmadığından reaksiyon vermezler. Kaolinitin yapısı 550 
0
C de 

ısıtıldığında çöker.  

Mg, Al ve Fe‘ ce zengin klorit mineralleridir. 14.2- 14.4 Å ve 7.1 Å lük bazal 

yansıma pikleri ile tanınırlar. Etilen glikolle muamele edilme veya ısıl iĢlem (500 
°
C) 

sonucu profillerinde bir değiĢim olmaz. Klorit, 3.54 Å‘luk (002) yansıması ile 3.56- 

3.58 Å luk (002) yansıma pikine sahip kaolinitten hassas bir ölçümle ayırt edilebilir. 

Yarı- Kantitatif Göreceli Kil Oranlarının Hesaplanması için Biscaye‘nin (1965) 

hesaplama yöntemi kullanılmıĢtır. Bu yöntemle hesaplamada, etilen glikollenmiĢ 

örneklerden elde edilen difraktogramlarında, 17 Å
 
smektit piki, 10 Å illit piki, 7Å

 
 

kaolinit ve kloritin ortak piki altında kalan alanlar ölçülür. Bu pik alanları ise smektit 

için 1, illit için 4, kaolinit ve klorit için ise 2 ağırlık faktörleri ile çarpılır. 

Minerallerin toplam kil minerali içerisindeki göreceli %‘leri hesaplanır. 7 Å‘luk 

ortak pik alanından kaolinit ve klorit minerallerinin %‘leri hesaplanırken, kaolinit 

mineraline ait 3.58 Å‘lük piki ile klorit mineraline ait 3.54 Å‘luk piklerinin 

yükseklikleri arasındaki oran kullanılır.  

XRD Kil minerali analizleri için MD01-2430 karotu boyunca her 10 cm‘de bir ve 

SL-12 karotunda ilk 210 cm‘de yaklaĢık 5 cm ‘de bir ve 210 cm‘den karot sonuna 

kadar ise 15 cm‘ de bir örnekleme yapılmıĢtır. 

3.4 Karbon-14 Tarihlendirme Analizleri ve YaĢ Modellemesi 

MD01-2430 karotundaki AMS (Accelarator Mass Spectrometry) radyokarbon 

tarihlendirmeleri CEREGE‘de (Aix-en-Provence, Fransa) Edouard Bard grubu 

tarafından Woods Hole Oceanographic Institution, ―National Ocean Sciences 

Accelerator Mass Spectrometry Facility‖ de mollusk kavkılarından yaptırılmıĢtır. 

Ayrıca Marmara Denizi karotu olan C-7 karotunda yaĢlandırma için Vidal vd. (2010) 

tarafından belirtilen alt sapropel yaĢı ve C-7 karotunda 392 ve 396 cm arasında 

yeralan Y2 kül tabakası (G.Ö. 18000 yıl 
14

C yaĢı) kullanılarak yaĢ modeli 

oluĢturularak derinlik değerleri yaĢa çevrilmiĢtir (Keller, 1978; Çağatay vd., 1999; 

Çağatay vd. 2002; Wulf vd., 2002; Vidal vd., 2010). 

Karadeniz‘de Sakarya nehri önündeki kıtasal yamaç üzerinden alınan SL-12 

karotunda, karot boyunca fosil bulunmaması nedeniyle toplam organik karbondan 
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alınan tek yaĢ değeri, Arizona Üniversitesi laboratuvarlarında yaptırılmıĢtır. YaĢlar 

Calib 5.0 programı kullanılarak kalibre yaĢa çevrilmiĢtir (Stuvier ve Reimer, 1993; 

Stuvier vd., 2005). YaĢ modelleme için kullanılan diğer yaĢlar, sırasıyla Kokolitin ilk 

görüldüğü ve son görüldüğü seviyeler, Sapropelin alt ve üst seviyeleri SL-12 karot 

stratigrafisinde takip edilerek Jones ve Gagnon (1994) tarafından verilen yaĢlar 

kullanılmıĢtır. Yine aynı Ģekilde, Bahr vd. (2007) tarafından yapılan çalıĢmada C1, 

C2 ve C3 seviyesi olarak XRF analizi sonucu ile tanımlanan Ca, Sr, Ti/Ca değerleri 

ile SL-12 karotu XRF karot analizi Ca, Sr ve Ti/Ca değerleri deneĢtirilerek bu 

çalıĢmada kullanılan belirli stratigrafik seviyelere karĢılık gelen yaĢlar kullanılmıĢtır. 

ġekil 4.2‘de bu seviyeler detaylı olarak belirtilmiĢtir 

GC-19 ve MC-18 karotunda ise Corg ve Tkarb analizi sonuçları ve stratigrafik seviye 

kontrolü yapılarak Jones ve Gagnon (1994) tarafından verilen Kokolit/ Sapropel ve 

Sapropel/ Lütit sınırları arasındaki sırasıyla G.Ö. 2.72 ve 7.58 bin yıllar 

kullanılmıĢtır. Ayrıca bu karotta göl dönemi içindeki stratigrafik korelasyonlarda 

Bahr vd.(2008) tarafından verilen stratigrafik seviyelerdeki yaĢlar kullanılmıĢtır.  

Eldeki 
14

C yaĢ verileri ve tanımlanan stratigrafik birimlerin sınırlarının yaĢları ve 

karot derinlikleri, Analyseries programında (Paillard vd., 1996) girdi olarak 

kullanılıp karotların derinlik skalası yaĢa çevrilmiĢtir. 

3.5 Çok Sensörlü Karot Logalıcısı (Multi Sencor Core Logger, Geotek MSCL) 

EMCOL Karot analiz laboratuvarında bulunan Çok Sensörlü Karot Logalıcısı değiĢik 

koĢullar altında çökel veya kaya karotlarında çeĢitli fiziksel özellikleri, hızlı, doğru 

ve otomatik olarak jeofizik ölçümleri ile sağlamaktadır (ġekil 3.4). Gamma 

yoğunluğu, manyetik geçirgenliği ve elektrik özdirenci sensörlerini içermektedir. Bu 

analiz, hem tam karotta hem de ikiye ayrılmıĢ yarım karotlarda yapılabilmektedir. 

Tamamen otomatikleĢtirilmiĢ karot tarama iĢleminin kontrolü ve verilerin iĢlenmesi 

için ‗Windows‘ iĢletim sistemi tabanlı bir yazılım ve bu yazılımın kurulu olduğu 

masaüstü bilgisayar kullanılmaktadır.  

Gama-ıĢını azalmasından, kütle ağırlığı azalım katsayısı dahil edilerek yoğunluk ve 

porozite hesaplanmaktadır. Tekrarlanan metodun uygulanması porozite ve yoğunluk 

değerlerindeki hatayı azaltır. Gama- ıĢını azalım ölçümünden kuru bulk yoğunluk ve 

su içeriğini hesaplamada kullanılacak eĢitlikler türetilir.  
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Cihazın üzerinde bulunan ray ve itici sistem ile her karotun boyu otomatik olarak 

ölçülmekte ve kullanıcı tarafından tanımlanmıĢ olan adım aralığı ile karotlar sabit 

sensörlere doğru itilmektedir. Birbirini takip eden karot bölümleri raylar üzerine elle 

yerleĢtirilir ve bilgisayar aracılığı ile iĢleme sokulur. Böylece aynı karota ait tüm 

karot parçaları birbirinin devamı olarak ölçülür ve bu ölçüler gerçek zamanlı grafik 

olarak izlenir. Cihaz üzerine monte edilmiĢ sensörler, gama yoğunluk, elektrik 

özdirenç, manyetik geçirgenlik sensörleridir. BaĢlıca MSCL ölçüm bileĢenleri 

Ģunlardır: 

 

ġekil 3.4 : GeoTek MSCL ‗ın Basit Bir ġeması. 

1. Karot Kalınlığı: Bu ölçüm, P dalgası sensörü üzerinde yeralan mekanik olarak 

yaya tutturulmuĢ bir çift yerdeğiĢtirme sensörü ile 0.01 mm hassasiyetle 

yapılmaktadır. 

2. Sıcaklık: Bu ölçüm, Laboratuvar sıcaklığını veya her bir karotun sonunda karot 

içerisine sokularak, karot sıcaklığının PRT probu ile yapılmaktadır. Sıcaklık 

ölçümlerinin hassasiyeti 0.01 °C‘dir.  

3. Gama Yoğunluk (GD): Yoğunluk, karot içerisinden geçen gama ıĢınlarının 

soğurulmasının ölçülmesiyle belirlenmektedir. KurĢun muhafaza içerisindeki Cs-137 

gama kaynağı 5 mm çapındaki kolimatör ile oluĢturulan ince gama ıĢını, karotun 

içerisinden geçerek diğer taraftaki gama algılayıcısına ulaĢır. Bu algılayıcı, karot 

malzemesinin gama yoğunluk özelliklerine bağlı olarak ıĢının Ģiddetini ölçer. 

Yoğunluk, hesaplama zamanına ve karotun durumuna bağlı olarak % 1 hassasiyetle 

ölçülebilmektedir. Gama yoğunluk ölçümlerinin kalibrasyonu için değiĢik 

kalınlıklarda basamaklı alüminyum kullanılmıĢtır.   
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4. Manyetik Geçirgenlik (MS): Manyetik geçirgenlik ölçümleri için iki tip sensör 

mevcuttur. Birincisi halka sensör olup bütün karotlar için kullanılmaktadır. Ġkinci tip 

sensör ise nokta sensör olup ikiye kesilmiĢ yarım karotlarda kullanılmaktadır. Bu 

çalıĢmada yarım karotlarda 5 mm‘den daha iyi çözünürlükte ölçüm yapan Bartington 

MS2E nokta sensörü kullanılmıĢtır. 

5. Elektrik Özdirenç (ER): Elektrik özdirenç ölçümleri, plastik boru içerisinde 

yeralan karotta bile özdirenç ölçümü yapmaya olanak tanıyan, temasız endüktif 

bobin sargı ile yapılmaktadır. Özdirenç ölçümleri boĢluk suyunun tuzluluğuna karĢı 

oldukça hassas olup, gama yoğunluk ölçümlerinden elde edilen tane boyu bilgisi ile 

birleĢtirildiğinde litolojik bilgi elde edilebilir. Ölçümler için kalibrasyon özdirenci 

bilinen değiĢik konsantrasyonlarda tuz içeren tuzlu su standartları kullanılarak 

yapılmıĢtır. Bu analizin çözünürlüğü karotun boyunca 2- 3 cm çözünürlüktedir.   

Karadeniz‘den alınan SL-12 ve GC-19 karotlarında MSCL ölçümlerinde gama 

yoğunluk, manyetik geçirgenlik ve elektrik özdirenç ölçümleri, 0.5 cm‘de bir 

yapılmıĢtır. Marmara Denizi karotlarından C-7, MD01-2430 ve MD01-2426 

karotlarının bozunmamıĢ tam karotları elde mevcut olmadığından bu karotlarda 

MSCL analizi yapılamamıĢtır.   

3.6 Paleontolojik Analizler 

3.6.1 Diyatom analizleri  

Her 5 veya 10 cm‘de örneklenmiĢ çökel örneklerinden 2 gram alınarak 250 ml‘lik 

beherlere yerleĢtirilir. Bu örneklerdeki organik maddeden kurtulmak için 25 ml % 

30‘ luk H2O2 örneğe eklenir (Renberg, 1990). Çökeldeki karbonattan kurtarmak için 

25 ml % 10 HCl eklenerek bir saat beklenir. Bu reaksiyon tamamlandıktan sonra 

asitten numuneyi kurtarmak için numune üstüne distile su ile eklenir, karıĢtırılır ve 1 

saat beklenir. Bir saat sonra çökel su dibine çöker üstte kalan asitli su, dipteki çökeli 

kaldırmadan yavaĢ bir Ģekilde dökülür ve boĢalan beherin üstüne tekrar distile su 

eklenir. 

Numuneler ayrı kaĢıklarla karıĢtırılır ve süspansiyon haldeki çökelin tamamen 

çökmesi için 1 saat beklenir ve bu iĢlem bir saat ara ile 5 defa yapılır. Numune 

tamamen asitten kurtulduktan sonra mikroskopta bakmak üzere slayt halde örnek 

hazırlama iĢlemine geçilir. Bu örnekler karıĢtırılarak bilinen hacimde pipetle bir iki 
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damla her bir örnekten alınır ve cam kesit üzerine eklenerek bu kesit üzerindeki 

sıvının buharlaĢması için özel buharlaĢtırma ‗‗Battarbee circular evaporation tray‘‘ 

iĢlemi yapılır. Sonra özel bir yapıĢtırıcı damlatılan 20 mm çapındaki cam lam üzerine 

bu kurumuĢ haldeki örneği içeren cam kesit üstüne yapıĢtırılır ve yine iyice kuruması 

sağlandıktan sonra özel yapıĢtırıcının iyice kesite yapıĢmasını sağlamak için kesitler 

1 dakika UV ıĢınına maruz bırakılır (Renberg, 1990). 

Diyatom sayma iĢlemi, x 600 büyütmeli alttan aydınlatmalı Nikon mikroskop 

kullanırak yapılır. Ancak diyatomun daha iyi tanımlamasını sağlamak için detayda x 

1000 büyütmeli olarak mikroskop tanımlaması yapılmıĢtır (Round vd., 1990; 

Schrader, 1978). SL-12  ve MD01- 2426 karotlarında her bir seviye için hazırlanan 

iki slaytta toplam 600 diyatom sayılmıĢtır. 

3.7 Ġstatistiksel Analiz Yöntemleri 

3.7.1 Spektral analizler 

Karadeniz‘den SL-12, GC-19 ve MC-18 ve Marmara Denizi‘nde C-7 karotlarının 

yüksek çözünürlüklü XRF karot tarayıcısı sonuçlarında Analyseries 4.0 (Paillard vd., 

1996) programı kullanılarak Blackman-Tukey analizi yapılmıĢtır. Blackman-Tukey 

analizi ile karot boyunca belirli dönemler arasındaki döngüsellikler belirlenmiĢtir. 

Spektral analizler sırasında güvenirlilik seviyesi (confidence level) % 80 olarak 

seçilerek Blackman-Tukey Analizleri yapılmıĢtır.  

3.7.2 Faktör analizleri 

Karadeniz SL-12, Marmara Denizi‘de MD01-2430, MD01-2426 ve C-7 karotları 

ICP-MS element analiz sonuçları kullanılarak SPSS programında Faktör Analizleri 

yapılmıĢtır (SPSS programı). Faktör analizi ile belirli faktör gruplarında yoğunlaĢan 

element gruplarını biraraya getiren etkenler belirlenmiĢtir. 
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4. LĠTOSTRATĠGRAFĠ VE KRONOSTRATĠGRAFĠ 

4.1 GiriĢ 

Bu bölümde çalıĢılan karotların litolojik tanımlamaları yapılmıĢtır. Bu karotların Batı 

Karadeniz‘den olanları, Sakarya nehri ağzı açıklarında 1247 m su derinliğinden 

alınan SL-12 karotu ile abisal düzlükten 2150 m su derinliğinden alınan GC-19 

karotu ve MC-18 (multicorer) karotlarıdır. Marmara Denizi‘nden ise 580 m ve 591 m 

su derinliğinden alınan MD01-2430 ve C-7 karotu ile Orta Sırt güney yamacında 250 

m su derinliğinden alınan MD01-2426 karotu tanımlanmıĢtır.  

4.2 Karadeniz Karotlarının Litostratigrafisi ve Kronostratigrafisi 

4.2.1 SL-12 karotu 

Litoloji 

Bu karotta, litoloji, Bölüm 5‘ de sunulan organik karbon (Corg) ve toplam karbonat 

(Tkarb) analizlerine dayanarak Ross ve Degens (1974) tarafından tanımlanan 

birimlerle deneĢtirilerek üç ayrı birim ayırtlanmıĢtır (ġekil 4.1).  

Bunlardan üstteki Kokolit Birimi, 385 cm kalınlığındadır. Üst 225 cm‘lik kısmı 

grimsi yeĢil renkte, daha çok beyaz laminasyonların hakim olduğu, 1- 1.5 cm 

kalınlıkta açık ve koyu bantlı ve mikrolaminalı bir yapıya sahiptir. 225- 363 cm 

arasında 1 cm kalınlıkta bantlar ve yaygın siyah laminasyonlar egemen olup, 

içerisinde 280- 305 cm aralığında beyaz laminasyonların egemen olduğu bir bant 

içerir. 363- 385 cm arasındaki taban kısmı ise koyu gri renkli, laminalı bir banttan 

oluĢmakta ve tabanında gözle görebildiğimiz ilk kokolit laminasını içermektedir.  

Bu karotta yapılan sürme slayt (smear slide) sonuçları ve örneklerin 60 μm fraksiyon 

çökel içeriği  mikroskopta incelenmiĢ karotun en üst 277 cm‘sinde terrijenik 

karbonat ve jüvenil bivalv kavkısı bol miktarda görülmüĢtür. 276- 286 cm arasındaki 

derinlikte kuvars, mika gibi terrijenik mineraller artıĢ göstermiĢ terrijenik karbonat, 

bivalv ve ostrakod azalmıĢtır.  
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ġekil 4.1 : Karadeniz‘de Sakarya ağzı açıklarından alınan SL-12 Karotunun litolojisi 

ve kronolojisi. 

303- 380 cm arasında hem terrijenik karbonat hemde bivalv bol miktarda; kuvars ve 

mika az miktardadır. Karot 389- 396 cm arasında bol kuvars ve mika içerirken çok az 

bivalv bulunmaktadır.  

Ġlk kokolit laminasının tabanı, Kokolit ve altındaki Sapropel birimlerin arasındaki 

sınırı oluĢturmaktadır (Arthur ve Dean, 1998). Kokolitin altına gelen Sapropel birimi, 

385- 620 cm arasında daha koyu renkte laminalı ve alt kısmı yağlı, parlak koyu yeĢil 
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renkli organik maddece daha çok zengin bir kısımdan oluĢmaktadır. 603.5- 612 cm 

aralığında sarımsı açık yeĢil renkte karbonatça zengin bir seviye içermektedir.  

Sürme slayt analizi ve elenmiĢ örneklerdeki fosil ve mineral dağılımına bakıldığında 

405- 411 cm arasında pirit, az miktarda ostrakod ve juvenil bivalv içermektedir. 490- 

497 cm arasında terrijenik karbonat ve juvenil bivalv nisbeten artmıĢ olup bu seviye 

pirit içermemektedir. Genel olarak Sapropel birimi boyunca izlenen (405- 602 cm) 

ikincil jips zenginleĢmesi vardır. Sapropel‘in hemen tabanında 603- 620 cm arasında 

karbonatça zengin bir seviye bulunmaktadır. Bu seviye içinde tabanda, 619.5- 620 

cm arasında kuvars içeren seviye yeralmaktadır. Karbonatça zengin seviyenin üst 

kısmında 601- 602 cm arasında bol jüvenil bivalv ve terrijenik karbonatın olduğu, 

buna rağmen ostrakodun az olduğu görülmüĢtür. 620 cm‘den itibaren Sapropel 

biriminin tabanında üstte pirit laminasyonları altta pirit bantlarından oluĢan gri renkli 

Lütit birimi gelmektedir (Ross ve Degens, 1974; Calvert, 1990; Çağatay, 1999). Bu 

birim içinde 638- 656 cm aralığında karbonatça zengin açık gri renkli ve az belirgin 

laminasyonlu bir bant ile 678- 683 cm aralığında açık kahverenkli bir çamur 

bulunmaktadır. 709 cm‘nin altındaki karotun tabanı pirit laminasyonlu, nisbeten açık 

gri renkli çamurdan oluĢmaktadır. 

Birim içinde sürme slayt analizi ve elenmiĢ örneklerdeki fosil ve mineral dağılımına 

bakıldığında 620- 636 cm arasında kuvars miktarında artıĢ tespit edilmiĢtir. 636- 668 

cm arasında bol pirit, demiroksit mineralleri ve az miktarda ostrakod içermektedir. 

668- 678 cm arasında kuvars artıĢ göstermiĢtir. Bu seviyede çok az juvenil ostrakod 

yeralmaktadır. Bu kırıntılı artıĢ, 686 cm‘ye kadar devam etmektedir. Özellikle 674-

692 cm arasında mika artıĢı görülmektedir. 678- 698 cm arasında kuvars bol olup 

697 cm de azalmıĢtır. 698 cm‘den itibaren ve 703- 762 cm arasında kuvars en yüksek 

miktarda olup, az miktarda pirit, demiroksit minerali ve yer yer ostrakod 

bulunmaktadır. Karotta 709 cm‘den itibaren kuvars miktarına ilaveten mika 

miktarında artıĢ göstermektedir. 

Kronostratigrafi 

SL-12 Karotunda daha önceki çalıĢmacıların tanımladığı Kokolit, Sapropel ve Lütit 

birimleri ayırtlanmıĢtır (örneğin Ross ve Degens, 1974; ġekil 4.1). Ayrıca bu karotta 

ilk Kokolit seviyesi, Sapropel birimi altındaki C1, C2 ve C3 gibi karbonat seviyeleri 

de XRF Karot tarayıcı analizlerine göre tanımlanmıĢtır (ġekil 4.2). Jones ve Gagnon 
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(1994) tarafından ilk kokolit bandının yaĢı G.Ö. 2720 yıl (kalibre 
14

C yaĢı) olarak 

verilirken; Arthur ve Dean‘e (1998) göre bu seviyenin yaĢı G.Ö. 2000 yıldır. Sürekli 

kokolit laminalarının baĢladığı sınır Jones ve Gagnon (1994) tarafından G.Ö. 1635 

yıl olarak tespit edilmiĢtir. Koyu renkte laminalı ve alt kısmı yağlı, parlak koyu yeĢil 

renkli organik maddece zengin Sapropel biriminin alttaki Lütit Birimi ile sınırının 

radyokarbon yaĢı Jones ve Gagnon‘a (1994) göre G.Ö. 7540; Arthur ve Dean‘e 

(1998) göre ise G.Ö. 7900 yıldır (Çizelge 4.1). 

Çizelge 4.1 : SL-12 Karotu yaĢ modelinde kullanılan yaĢlar. 

Karot 

Derinliği 

(cm) 

Birim sınırları Kalibre edilmiĢ 

YaĢ (G.Ö. yıl) 

Referanslar 

259 Sürekli Kokolit 

laminası 

1635 Jones ve Gagnon (1994) 

385 Ġlk Kokolit bandı 2720 Jones ve Gagnon (1994) 

603.5  C1/ Sapropel 7580 Bu tez çalışması 

620 T/ C1 8600 Bahr vd. (2008) 

636 C2/ T 9300 Bahr vd. (2008) 

668 YD/ C2 11900 Bahr vd. (2008) 

678 C3/ YD 12900 Bahr vd. (2008) 

703 RL/ C3 14790 Bahr vd. (2008) 

710 RL 2.pik 15200 Bahr vd. (2008) 

720 RL 1.çukur 15460 Bahr vd. (2008) 

730 RL 2.pik 15640 Bahr vd. (2008) 

Aynı sınır Sapropelin tabanı olarak Lamy vd. (2006) tarafından 8000 yıl olarak 

yaĢlandırılmıĢtır. Bu tez çalıĢmasında SL-12 karotunda Sapropelin tabanından 603.5 

cm karot derinliğinden organik karbon‘dan alınan kalibre yaĢ G.Ö. 7580 yıl 

bulunmuĢtur (Çizelge 4.1). Lütit/ Sapropel sınırı için bu yaĢ ve önceki çalıĢmalarda 

elde edilen yaĢlar birbirleriyle uyumludur. Karotta yüksek Ca değerlerine karĢılık 

gelen C1, C2 ve C3 seviyelerinin yaĢı Bahr vd. (2008)‘ne göre sırası ile G.Ö. 8.6-

7.58, 11.9- 9.3 ve 14.8- 12.9 bin yıldır ve bunlar sırası ile Bølling-Allerød, en erken 

Holosen sıcak dönemi ve göl/ deniz geçiĢ dönemine(T) karĢılık gelmektedir (ġekil 

4.2; Çizelge 4.1). 

Benzer Ģekilde Bahr vd. (2008)‘nin belirlediği kırmızı tabaka (Red Layer, RL) ve 

Younger Dryas (YD) seviyeleri SL-12 karotunda XRF karot tarayıcı analizlerine 

dayanarak tanınmıĢ ve ilgili birimlere Bahr vd. (2008)‘nin bulduğu yaĢlar verilmiĢtir. 

Kırmızı kil seviyesini Geç Buzul Çağı sonrası Fenoiskandinav ve Alpin buzullarının 

erimiĢ sularının Hazar Denizi‘nden taĢarak Karadeniz‘e akması ile çökeldiği 
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düĢünülmektedir (Chepalyga, 2007; Major vd., 2002; Ryan vd., 2003; Bahr vd., 

2005, 2006, 2008). SL-12 Karotunda XRF sonuçlarına göre yüksek Mn ve Ti‘la 

temsil edilen kırmızı kil seviyesinin (bakınız Bölüm 6), bu karotta gri renkte 

gözükmesi bu birimdeki çökellerin büyük ölçüde Sakarya Nehri çökelleri tarafından 

seyretilmesi ile açıklanabilir.  

Bu çalıĢmada Çizelge 4.1‘de listelenen Sapropel tabanından alınan AMS 
14

C 

yaĢımız; Jones ve Gagnon (1994) ‘un ilk kokolit bandı ve sürekli kokolit 

laminalarının gözükmeye baĢladığı seviyenin yaĢları ile Bahr vd. (2008) ‘nin alt 

stratigrafik birimler için elde ettiği kalibre edilmiĢ yaĢlar kullanılarak SL-12 

karotunun yaĢ modeli oluĢturulmuĢtur (ġekil 4.3). Bu yaĢ modeline göre değiĢik 

dönemler için hesaplanan çökelme oranları Çizelge 4.2‘de verilmiĢtir.  

Çizelge 4.2 : SL-12 Karotu boyunca çökelme oranları. C1, C2, C3: karbonat 

seviyelerini, YD: Younger Dryas‘ı, T: göl/ deniz geçiĢini, RL: Kırmızı 

kil tabakasını temsil etmektedir. 

Birim adı 

Çökelme aralığı 

(cm) 

Zaman aralığı 

(yıl) 

Çökelme oranı 

(cm/bin yıl) 

Kokolit  385-0 2720-0 142 

Sapropel 603.5-385 7580-2720 45 

Lütit 762-620 16200-9300 21 

C1 620-603.5 8600-7580 16 

T (göl/deniz geçiĢi) 636-620 9300-8600 23 

C2 668-636 11900-9300 12 

YD 678-668 12900-11900 10 

C3 (B/A) 703-678 14800-12900 13 

RL 762-703 16200-14800 42 

Kokolit Biriminde çökelme oranı 142 cm/ bin yıl ile üç birim arasında en yüksek 

değerini almaktadır. Sapropel biriminde ise 39 cm/ bin yıl değerini alırken göl 

döneminde bu değer daha da düĢerek 21 cm/ bin yıl değerini sunmaktadır.  

Karbonat çökelme dönemleri olan C1, C2 ve C3 birimlerinde ve YD döneminde 

çökelme oranları 10-1 6 cm/ bin yıl değerleri ile nisbeten düĢük değerler almaktadır. 

Göl döneminde en yüksek sedimantasyon oranı 42 cm/ bin yıl ile kırmızı-kahve 

renkli killerin çökeldiği (RL) dönemdedir. Göl/ deniz geçiĢi döneminde (G.Ö. 8.6- 

9.3 bin yıl arası) çökelme oranı 23 cm/ bin yıldır.   
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ġekil 4.2 : SL-12 Karotunun 7608-1 no‘lu karotu ile deneĢtirilmesi. Bu karotlarda 

yüksek Ca değerleri Bahr vd. (2008)‘nin yaĢları sırası ile G.Ö. 8.6- 7.58, 

11.9- 9.3 ve 14.4- 12.9 bin yıl yaĢındaki C1, C2 ve C3 seviyelerine 

karĢılık gelmektedir. 

 

ġekil 4.3 : SL-12 Karotu Derinlik - YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli.  



 61 
 

4.2.2 GC-19 karotu 

Litoloji 

Karottaki çökel istifi organik karbon (Corg) ve toplam karbonat (Tkarb) analizlerine 

dayandırılarak üç birime ayrılmıĢtır (ġekil 4.4; Ross ve Degens, 1974) (bakınız 

Bölüm 6). 0- 158 cm arasında çökelen Birim 1, Kokolit Birimini temsil etmektedir. 

Bu birimin altında 235- 278 cm arasında Sapropel ve 290- 412 cm arasında Lütit 

birimleri bulunmaktadır. Kokolit Biriminin tabanında iki türbidit seviyesi 

(birleĢtirilmiĢ olarak ġekil 4.4‘de M ile gösterilen birim) yeralmaktadır. Türbidit 

seviyesi Calvert (1987) tarafından da bulunmuĢ ve Birim B seviyesi olarak 

tanımlanmıĢtır.  

Karotun üst 70 cm‘sinde yaklaĢık 1 mm‘lik kalınlıkta beyaz laminasyonların hakim 

olduğu (0- 6 cm, 24- 28 cm, 34- 36 cm, 46- 47 cm, 58- 59 cm, 64- 65 cm arasında) 

yeĢilden griye doğru değiĢen çamur birimi yer almaktadır (ġekil 4.4).  

Sırası ile 158- 166 cm ve 177- 198 cm arasında bulunan iki türbidit seviyesinin (M) 

her biri, keskin bir alt sınır üzerine ince kumla baĢlamakta ve üste doğru tane boyu 

azalarak silt ve kile geçmektedir.  

YaklaĢık 235- 278 cm arasında organik maddece zengin Sapropel Birimi 

görülmektedir. YaklaĢık, 290- 306 cm ve 332- 339 cm arasında karbonatça zengin 

C2 ve C3 seviyeleri bulunmaktadır. Karotun 339- 359 cm‘sinde ise kahverenkli yeĢil 

çamur yer almaktadır. Yüksek Mn ve Ti ile karakterize edilen bu birim Bahr vd. 

(2008) tarafından G.Ö. 16.5- 14.8 bin yıl önce çökelen kırmızı-kahve renkli kil 

tabakasına karĢılık gelmektedir. 

Kronostratigrafi 

SL-12 karotunda olduğu gibi, GC-19 karotu için de belirlenen stratigrafik birim 

sınırları ve kılavuz seviyelerin yaĢları dikkate alınarak yaĢ modeli oluĢturulmuĢtur 

(Çizelge 4.3; ġekil 4.5; ġekil 4.6). Birimlerin önceki çalıĢmalardaki (Bahr vd., 2008) 

birimlerle deneĢtirilmesi için XRF karot tarayıcı analizleri kullanılmıĢtır (ġekil 4.5; 

bakınız Bölüm 6).  

Bu yaĢ modeline göre hesaplanan çökelme oranları Çizelge 4.3‘de verilmiĢtir. Buna 

göre Batı Karadeniz abisal düzlüğünde 2178 m derinlikte en yüksek çökelme oranı 

73 cm/ bin yıl ile Kokolit biriminde bulunmuĢtur. 
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ġekil 4.4 : Karadeniz GC-19 Karotunun litolojisi ve kronolojisi. 
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Sapropel biriminde çökelme oranı 8 cm/ bin yıl olarak hesaplanmıĢtır. Göl 

döneminde sırasıyla YD, kırmızı kil ve H1 dönemlerinde 26, 12 ve 19 cm/ bin yıl 

gibi göreceli olarak yüksek çökelme oranları görülürken; C2 ve C3 karbonat 

zonlarında sırası ile 6 ve 4 cm/ bin yıl gibi düĢük çökelme oranları bulunmuĢtur. Bu 

derin havza karotundaki çökelme oranları Sakarya ağzından alınan SL-12 

karotundakine göre çok daha düĢüktür. Bunun en önemli nedeni SL-12 lokasyonuna 

Sakarya Nehrinin getirdiği çökel girdisidir.  

Çizelge 4.3 : GC-19 karotunun korelasyonu ile karot boyunca görülen önemli 

stratigrafik birim, seviye, bunların yaĢları ve çökelme oranları. 

Birim adı 

Çökelme aralığı 

(cm) 

Zaman aralığı 

(yıl) 

Çökelme oranı 

(cm/ binyıl) 

Kokolit Birimi (üst) 158-0 2170-0 73 

Ġlk Kokolit bandı 235 2720 - 

Sapropel  278-235 7900-2720 8 

C2 birimi 306-290 11900-9300 6 

YD birimi 332-306 12900-11900 26 

C3 birimi 339-332 14800-12900 4 

RL birimi 359-339 16500-14800 12 

H1 birimi 385-359 17900-16500 19 

4.2.3 MC-18 karotu 

Litoloji 

Bu 60 cm‘lik multi-corer karotu boyunca sadece Ross ve Degens (1974) tarafından 

Birim 1 olarak tanımlanan Kokolit biriminden oluĢmaktadır (ġekil 4.7). Bu birim 

karot boyunca yer yer 5 mm kalınlıkta siyah ve 1 mm kalınlıkta beyaz laminaların 

ardalanmasından oluĢmaktadır. Üst 15 cm‘lik kısım kahverengi tonda yeĢil 

çamurdur.  

GC-19 piston Karotu ve MC-18 multi-corer Karotu Batı Karadeniz‘in abisal 

düzlüğünden birbirine çok yakın lokasyonlardan alınmıĢtır. MC-18 ve GC-19‘in üst 

kısmı Corg ve element değerleri açısından iyi deneĢtirme göstermektedir (ġekil 4.8; 

bakınız Bölüm 6). Bu sonuç piston karotu GC-19‘un üst kısmının korunduğunu 

göstermektedir. 
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ġekil 4.5 : GC-19 Karotunun 7608-1 no‘lu karot ile deneĢtirilmesi. Bu karotlarda 

yüksek Ca değerleri Bahr vd. (2008)‘ın yaĢları sırası ile G.Ö. 11.9- 9.3 ve 

14.8- 12.9 bin yıl yaĢındaki C2 ve C3 seviyelerine ve yine sırasıyla G.Ö. 

9.3- 8.6 ve 16.5- 14.8 bin yıl yaĢındaki göl/ deniz geçiĢ (T) dönemi ve 

kırmızı kil tabakası (RL) dönemine karĢılık gelmektedir. 
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ġekil 4.6 : GC-19 Karotu Derinlik- YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli. 

Kronostratigrafi 

MC-18 Karotunun kronostratigrafisi GC-19 Karotu Corg değerleri ile deneĢtirilerek 

elde edilmiĢtir (ġekil 4.8; Çizelge 4.4). MC-18 Karotunun kronostratigrafisi, her iki 

karotta deneĢtirilen Corg piklerinin GC-19 Karotundaki yaĢları dikkate alınarak 

bulunmuĢtur. Bu yaĢ modeline göre karot boyunca ortalama çökelme oranı 73 cm/ 

bin yıldır (ġekil 4.9). Bu çökelme oranı yaklaĢık aynı yerden alınan GC-19 karotu ile 

aynıdır. 

 

ġekil 4.7 : MC-18 Karotu litolojisi. 

Çizelge 4.4 : GC-19 ve MC-18 Karotlarının Corg değerlerinin deneĢtirilmesi ve A, B 

ve C seviyelerinin yaĢları (A, B, C yaĢları için bakınız ġekil 4.8). 

Seviyeler GC-19 karotu 

(cm) 

MC-18 karotu 

(cm) 

YaĢ 

(G.Ö. yıl) 

A 17.5 16.5 207 

B 30.5 37.5 361 

C 45.5 50.5 538 
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ġekil 4.8 : MC-18 Karotunun derinlik- Corg verilerinin GC-19 Karotu ile 

karĢılaĢtırılması. 

 

ġekil 4.9 : MC-18 Karotu Derinlik - YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli. 

4.3 Marmara Denizi Karotlarının Litostratigrafisi ve Kronostratigrafisi 

4.3.1 MD01-2430 karotu 

Litoloji 

Tez kapsamında 28.80 m‘lik karotun üst 7 m‘si çalıĢılmıĢtır. Karottaki çökel istifi 

genel olarak fosil içeriğine göre üstteki yeĢil renkli, denizel olan Birim 1 ve alttaki 

gölsel birim olan Birim 2 olmak üzere iki birimden oluĢmuĢtur (ġekil 4.10; Çağatay 

vd., 2000, 2004; Vidal vd., 2010). Birim 1, 390 cm kalınlıkta açık yeĢil çamurdan 

oluĢmaktadır. Bu birimin en üst 10 cm‘lik kısmında okzik zonda çökelmeyi gösteren 
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homojen kahverenkli çamur yeralmaktadır. Birim 1 içinde 230- 310 cm arasında 

koyu yeĢil renkli çamurla temsil edilen ve % 2‘ den daha fazla organik karbondan 

oluĢan alt sapropel tabakası çökelmiĢtir. Sapropelin üstü ve üstteki homojen açık 

yeĢil çamurda 60 cm kalınlıkta biyotürbasyon seviyesi yeralmaktadır.  

Birim 1 ve Birim 2 arasındaki geçiĢ zonunda Sapropel tabakası altında yaklaĢık 40 

cm kalınlıkta karbonatça zengin bir zon yeralmaktadır. Bu yüksek karbonatın 

kaynağı bol mollusk kavkısı ve inorganik kalsit çökelimidir. Çağatay vd. (2004) 

tarafından yüksek karbonat zonundan alınmıĢ karbonatların oksijen izotop 

değerlerine göre kalsit, göl sularından deniz transgresyonunun baĢlangıcında 

çökelmiĢtir. 

Sapropel tabakasının alt 80 cm‘lik kısmında ve yüksek karbonat zonundan yaklaĢık 

440 cm‘lik derinliğe kadar 0.1- 0.5 mm arasında değiĢen altıgen Ģekilli ikizlenmeli 

ikincil jips kristalleri bulunmaktadır (Çağatay vd., 2004). Jips kristallerinin 

bulunduğu bu zonda 1- 5 mm boyunda eĢeleme deliği dolgusu ve fekal pellet kökenli 

olan pirit yumruları da çoğunluktadır.  

Birim 2 koyu gri renkli demir monosülfit bant ve benekleri içeren gölsel bir birimdir. 

Bu birim içerisinde 695 cm‘de kahverenkli Y-2 kül tabakası olarak adlandırılan 

Santorini kökenli kül tabakası yeralmaktadır (Keller, 1978; Çağatay vd., 2000; Wulf 

vd., 2002). Bu kül tabakası yüksek La, Y, Ba ve Sr miktarları göstermektedir. Fosil 

içeriklerine bakıldığında Birim 1 mollusk, ekinoderm ve foraminifer kavkıları 

içerirken, Birim 2 ise tatlı ve acı su molluskları içeren Dreissena ve Tellina gibi 

mollusk türleri içermektedir (Çağatay vd., 2004; Akçer, 2003). Bu laküstrin birim 

içerisinde Candona angulata gibi bentik ostrakod türü 360- 700 cm arasında yer 

almaktadır (Vidal vd., 2010). Denizel birim içinde genellikle derin denizel ve 

subokzik/ disokzik ortamı tercih eden bentik foraminifer türlerin egemenliği 

görülmüĢtür (Çağatay vd., 2004; Akçer, 2003). G.Ö. 10.5 bin yıldan baĢlayarak G.Ö. 

5 bin yıla kadar bu türler maksimum değerlerini almaktadır. En yoğun türler 5.5 bin 

yıla kadar bol miktarda görülen Articulina tubulosa, Biloculinella wieaneri, 

Uvigerina mediterranea oksijenli ortamı tercih eden Akdeniz kökenli türlerdir. 

DüĢük oksijenli derin denizel ve organikçe zengin ortamda görülen türler Bulimina 

aculeta, Chilostomella mediterranensis, Hyalinea balthica’dır. Çökel dizisi üzerinde 

planktik foraminiferlerin ortaya çıkıĢ zamanı G.Ö. 12 bin yıldır. G.Ö. 10 bin yıldan 

itibaren günümüze doğru sayıca artıĢ göstermektedir.  
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ġekil 4.10 : Marmara Denizi‘nde MD01-2430 Karotunun litolojisi ve kronolojisi. 
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Kronostratigrafi 

MD01-2430 karotunda radyokarbon yaĢlandırmaları Vidal vd. (2010) tarafından 

Woods Hole OĢinografi Enstitüsünde yapılmıĢtır. Bu çalıĢmada yaĢ modellemesi için 

Vidal vd. (2010) tarafından Çizelge 4.5‘te elde edilen kalibre edilmiĢ 
14

C yaĢ verileri 

ve Santorini Y-2 (Cape Riva) tefra seviyesinin yaĢı kullanılmıĢtır. Bu modelde Vidal 

vd. (2010) göl ve deniz dönemleri için 
14

C rezervuar yaĢını 400 yıl olarak kabul 

etmiĢtir. Ancak bu rezervuar yaĢı göl dönemi için doğru olmayabilir. Zira Kwiecien 

vd. (2009) Karadeniz‘de göl dönemi için rezervuar yaĢını 2000 yıl olarak bulmuĢtur. 

Marmara Denizi‘nde göl dönemi için gerçek rezervuar yaĢları henüz bilinmediği için, 

bu çalıĢmada Vidal vd.‘nin (2010) yaĢ modeli kullanılacaktır. 

Bu modele göre Birim 1‘in kalibre edilmiĢ yaĢı G.Ö. 14.7 bin ile günümüz, 

Sapropelin yaĢı ise G.Ö. 11.5- 7 bin yıl arasındadır (Çizelge 4.6). Vidal vd. (2010) 

Younger Dryas (YD), Bølling/Allerød (B/A) ve Heinrich 1 (H1) iklim dönemlerinin 

bu karotta sırası ile G.Ö. 12.9- 11.9, 14.8- 12.9 ve 17.9- 16.5 bin yılları arasında 

kabul etmiĢtir (Çizelge 4.6). 

MD01-2430 için elde edilen yaĢ modeli (karot derinliği – yaĢ grafiği) ġekil 4.11‘ de 

gösterilmiĢtir. Bu yaĢ modelinden hareketle birimlerin çökelme oranları Çizelge 

4.6‘da verilmiĢtir. Buna göre çökelme oranı denizel olan Birim 1‘de 26 cm/ bin yıl 

iken; göl döneminde çökelmiĢ Birim 2‘de 43 cm/ bin yıl değerle yaklaĢık 1.5 katıdır.  

H1 ve YD soğuk dönemlerinde çökelme oranı sırasıyla 44 ve 25 cm/ bin yıl değerler 

ile maksimuma ulaĢmıĢtır. Birim 1 içinde yeralan sapropel çökelimi ve B/A 

süresince 16- 20 cm/ bin yıllık değerler ile çökelme oranı düĢük değerler sunmuĢtur.  

Çizelge 4.5 : MD01-2430 Karotunda Vidal vd. (2010) tarafından mollusk 

kavkılarından elde edilen AMS 
14

C yaĢ verileri ve Santorini Cape Riva 

(Y-2 ) tefra yaĢı (Keller, 1978; Çağatay vd., 2000; Wulf vd., 2002). 

Laboratuvar 

Referans no 

Karot 

Derinliği 

(cm) 

14
C yaĢı Hata payı 1  

14
C 

Takvim yaĢı G.Ö. 

(yıl) 

OS-35404 200 4780 55 4944 

OS-40506  253 8010 60 8509 

OS-40513  337 10850 65 12142 

OS-40515  3.49 11050 70 12388 

OS-40516  384 13050 75 14826 

Y-2 Santorini 695 18000  21232* 
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Çizelge 4.6 : MD01-2430 Karotu boyunca çökelme oranları. 

Birimler Çökelme aralığı (cm) Zaman Aralığı (yıl) Çökelme Oranı (cm/ bin yıl) 

Birim 1 382-0 14700-0 26 

Birim 2  700-382 22037-14700 43 

Sapropel 322-230 11500-7000- 20 

YD 355-330 12900-11900 25 

B/A 385-355 14800-12900 16 

H1 518-457 17900-16500 44 

 

ġekil 4.11 : MD01-2430 Karotu Derinlik - YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli. 

4.3.2 MD01-2426 karotu 

Litoloji 

Bu karotun üst 1m‘lik kısmı karot alımı sırasında kaybedilmiĢtir. Karotun ilk 12 

cm‘lik kısmı Birim 1 içinde yeralan nisbeten koyu yeĢil renkli, alt sapropel 

tabakasının alt kısmını temsil etmektedir (ġekil 4.12). Birim 1 ve Birim 2 sınırı 

yaklaĢık 40 cm derinlikte bulunmaktadır. Sapropel altında 17- 18.5 cm‘de koyu gri,  

piritçe zengin bir bant bulunmaktadır. 

Birim 2 gri renkli, gölsel ortamda çökelmiĢ çamurdan oluĢmaktadır. Birim 25- 57 cm 

ve 70- 141 cm‘ler arasında koyu gri, göreceli olarak yüksek pirit içerikli ve az 

belirgin laminalıdır. Birim 2 içerisinde Dreissena kavkılarına 17 cm‘nin üzerinde 

seyrek, altında ise sıkça rastlanır. 48- 50 cm ve 281- 283 cm aralığında çok açık krem 

renkli kalsitten oluĢma, sert karbonat çimentolanma zonları (HL) bulunmaktadır 

(ġekil 4.12). Bu zonların karbon ve oksijen duraylı izotop analizleri, karbonat 

çökelimi için gerekli çözünmüĢ bikarbonat iyonlarının biyojenik metan oksidasyonu 

ile oluĢtuğunu göstermektedir (Çağatay vd., 2004). MD01-2426 karotu da, MD01-
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2430‘a benzer Ģekilde, Birim 1/ Birim 2 sınırına yakın olan karotun üst 30 cm‘lik 

kısmında ikincil jips ve yüksek karbonat içeriğine sahiptir. Karot, 300 cm‘nin altında 

belirgin silt laminaları içermektedir.  

Kronostratigrafi 

MD01-2426 Karotundan elde edilen AMS 
14

C yaĢları Çizelge 4.7 ve bu yaĢlara göre 

Birim 2 (göl dönemi) için oluĢturulan derinlik - yaĢ modeli ise ġekil 4.13‘ de 

verilmiĢtir. 

 

ġekil 4.12 : Marmara Denizi MD01-2426 Karotunun litolojisi ve kronolojisi. 
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Birim 2/ Birim 1 sınırı bu modele göre G.Ö. 14.5 bin yıl bulunmuĢtur. Bu yaĢ, 

yaklaĢık 330 m daha derinde olan MD01-2430 Karotunda aynı sınır için bulduğumuz 

yaĢtan 200 yıl daha gençtir. 

Birim 2 için ortalama çökelme oranı 146 cm/ bin yıl dır. Bu yüksek çökelme oranı, 

karot lokasyonunun Marmara Denizi‘ne boĢalan Kocasu ağzına yakınlığı ve bu 

dönemdeki deniz seviyesinin düĢük olması ile açıklanabilir.  

Çizelge 4.7 : MD01-2426 karotunda yapılan Dreissena kavkılarında yapılan AMS 
14

C yaĢ tayinleri. YaĢ tayinleri CNRS LSCE (Gif-Sur-Yvette) 

laboratuvarında L. Labeyrie ve ekibi tarafından yaptırılmıĢtır (Çağatay 

vd., 2004). 

Karot derinliği (m) 
14

C YaĢı Hata payı 1  
14

C Takvim yaĢı G.Ö. (yıl) 

1.05 12950 95 14720 

2.25 13300 95 15050 

4.05 15050 340 16950 

 

ġekil 4.13 : MD01-2426 Karotunun Derinlik - YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli. 

4.3.3 C-7 karotu 

Litoloji 

Marmara Denizi Batı sırtından 591 m su derinliğinden alınan 4 m uzunluktaki gravite 

karotu fosil içeriğine göre iki birime ayrılmıĢtır (ġekil 4.14). Birim 1, 211 cm 

kalınlıkta açık yeĢil grimsi bol Akdeniz kökenli mollusk, ekinoderm ve foraminifer 

içeren denizel birimi temsil etmektedir. Bu birim 97- 144 cm arasında yağlı, koyu 

yeĢil renkli alt sapropel tabakasını içermektedir. Sapropel tabakası altında 181- 211 
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cm arasında mollusk içermeyen 30 cm kalınklıkta diyajenetik karbonat zonu 

yeralmaktadır. 

Birim 2, koyu yeĢilimsi gri renkli demir monosülfit benek ve bantları içeren gölsel 

birimden oluĢmaktadır. Birim 2‘nin üst kısmında açıktan koyu griye değiĢen çamur 

içinde göl koĢullarında yaĢayan tipik Neoeuxinian mollusklar (çoğunlukla Dreissena 

rostriformis) bulunmaktadır. Ayrıca 392- 396 cm derinlikte 4 cm kalınlıkta 

kahverenkli tefra (volkanik kül) tabakası yeralmaktadır (Keller vd., 1978; Çağatay 

vd., 2000; Wulf vd., 2002). Bu tefra tabakası, Doğu Akdeniz‘de eĢleniği olan 

Santorini patlamasından kaynaklanan riyodasitik Y-2 tefra seviyesi ile 

deneĢtirilmektedir (Keller vd.,1978; Çağatay vd., 2000; Wulf vd., 2002).  

Kronostratigrafi 

C-7 karotunda herhangi bir 
14

C yaĢ verisi bulunmamaktadır. Ancak bu karot iyi bir 

yaĢ modeli olan MD01-2430 karotu ile litolojik ve jeokimyasal benzerlik 

göstermektedir (ġekil 4.10, ġekil 4.14, ġekil 4.15). Ġki karot arasındaki stratigrafik 

deneĢtirme dikkate alınarak C-7 Karotunda 97- 144 cm arasında çökelmiĢ olan 

organik maddece zengin Sapropel biriminin ve ġekil 4.15‘de gösterilen Corg ve 

Tkarb piklerinin MD01-2430 Karotunda bulunan yaĢları ile 3.94 m‘de bulunan Y-2 

no‘lu Santorini Cape Riva patlamasına ait tefra tabakasının yaĢı kullanılmıĢ ve C-7 

Karotu için yaĢ modeli oluĢturulmuĢtur (ġekil 4.16). Bu yaĢ modeline göre 

hesaplanan çökelme oranları Çizelge 4.8‘de verilmiĢtir. 

C-7 Karotunda çökelme oranları Birim 1‘de 14 cm/ bin yıl iken, Birim 2‘de 28 cm/ 

bin yıl‘dır (Çizelge 4.8). C-7 Karotunda G.Ö. 7- 11.5 bin yıl arasında çökelen 

Sapropel Birimi ve B/A ılık döneminde 10- 14 cm/ bin yıl ile düĢük değerler 

sunarken; YD ve H1 dönemlerinde 27 ve 29 cm/ bin yıl değerlerine çıkmaktadır.  

C-7 ve MD01-2430 karotlarında aynı birimler için çökelme oranları 

karĢılaĢtırıldığında ikinci karottaki oranların artıĢı dikkat çekmektedir. Bunun önemli 

nedeni R/V Marion Dufresne uzun karotlarının üst 5- 6 m‘lik kısmının piston etkisi 

ile uzamasıdır (bakınız Hiscott vd., 2008; EriĢ vd., 2008). Ancak çökelme oranlarının 

MD01-2430‘da göreceli olarak daha yüksek olmasının diğer bir olası nedeni bu 

karotun lokasyonunun güneydeki nehir çökel kaynağına daha yakın olmasıdır.  
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ġekil 4.14 : Marmara Denizi‘nde C-7 Karotunun litolojisi ve kronolojisi. 
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ġekil 4.15 : C-7 Karotunda Sapropel ve toplam karbonatın pik yaptığı seviyeler 

kullanılarak MD01-2430 Karotu ile korelasyonu ile yaĢ modeli 

oluĢturulması. 

Çizelge 4.8 : C-7 Karotu boyunca çökelme oranları. 

Birim adı 

 

 

Çökel kalınlığı (cm) 

 

 

Çökelme zaman 

aralığı (yıl) 

 

Çökelme Oranı 

(cm/ bin yıl) 

 

Birim 1 209-0- 14700-0 14 

Birim 2 402-209 21510-14700 28 

Sapropel 144-97 11500-7000 10 

YD 183-156 12900-11900 27 

B/A 209-183 14800-12900 14 

H1 281-250 17900-16500 29 

 

ġekil 4.16 : C-7 Karotu Derinlik - YaĢ (G.Ö. kalibre edilmiĢ yıl) modeli. 
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4.4 Karadeniz ve Marmara Denizi Karotlarının DeneĢtirilmesi 

Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde incelenen üç karotun stratigrafik deneĢtirmesi 

ġekil 4.17 ve ġekil 4.18‘de verilmiĢtir. Bu deneĢtirmede sapropel, göl/ deniz geçiĢi, 

tefra, karbonat zenginleĢme zonları gibi yaĢları bilinen kılavuz stratigrafik seviyeler 

kullanılmıĢtır.  

Üç birimden oluĢan Karadeniz Karotlarında hem SL-12 ve hemde GC-19 karotunda 

son 20 bin yıl boyunca çökelen üç birim deneĢtirilmektedir (ġekil 4.17). SL-12 

karotunda 285 cm‘de, GC-19 karotunda yaklaĢık 158 cm‘de baĢlayan Kokolit 

biriminin sürekli istilasının baĢladığı G.Ö. 1635 yıl her iki karotta deneĢtirilmektedir. 

GC-19 karotunda SL-12 karotundan farklı olarak Sapropel birimi üzerinde yeralan 

Türbidit birimi yeralmaktadır. Bu daha önceki çalıĢmalarda derin çukurdan alınan 

karotlarda Karadeniz‘de görülmüĢtür (Calvert vd., 1987). Hem sapropel hemde 

kokolit biriminde Sakarya nehri önünden alınan SL-12 karotunda birim kalınlıkları 

diğer karota göre yüksektir. Bunun nedeni kıtasal yamaçtan alınan ve Sakarya nehri 

etkisinde kalan SL-12 karotunda çökelme oranının abisal düzlükten alınan 

karottakine göre yüksek olmasındandır. SL-12 ve GC-19 karotunda Sapropel 

tabanında göl/ deniz geçiĢinde izlenen yüksek karbonat seviyesi ikinci karotta daha 

küçük kalınlıkta izlenmektedir. Göl birimi olan Lütit birimi her iki karottada gri 

renkli demir sülfit bantları içeren seviyeden oluĢmaktadır. GC-19 karotu yaklaĢık 

G.Ö. 19 bin yıla inerken SL-12 karotu yaklaĢık 16.5 bin yıla kadar inmektedir.  

Marmara Denizi karotlarında C-7 ve MD01-2430 karotlarında  Birim 1 ve Birim 2 

çökelimleri deneĢtirilmektedir (ġekil 4.18). Ayrıca Birim 1 içinde yeralan G.Ö. 10.6- 

6.4 bin yılları arasında çökelen Sapropel birimi ve Sapropel birimi tabanında göl/ 

deniz geçiĢinde izlenen yüksek karbonat zonu korelasyonları yapılabilmektedir.  

Ayrıca bir diğer stratigrafik deneĢtirme her iki karotta görülen MD01-2430‘ da 694 

cm‘de C-7‘ de 394 cm‘ de izlenen Santorini kökenliY-2 tefra tabakasıdır (Keller 

vd.,1978; Çağatay vd., 2000; Wulf vd., 2002). 

4.5 Kronostratigrafi ve Çökelme Oranı Sonuçlarının TartıĢılması 

Karadeniz karotlarında Sakarya nehri açıklarından 1247 m derinlikten kıtasal 

yamaçtan alınan karota göre, derin çukurdan 2178 m derinlikten alınan karotta 

çökelme oranları Younger Dryas (YD) hariç tüm birimler boyunca daha düĢük 
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değerler almakta ve derin havzaya doğru çökelme oranındaki düĢüĢ dikkati 

çekmektedir (ġekil 4.17). Ġki karotun bulunduğu yer, çökel kaynağı farklı alanları 

temsil etmektedir. Batı Karadeniz derin havzasından alınan GC-19 Karotu daha çok 

Tuna, Dinyeper ve Dinyester gibi Avrupa nehirleri tarafından beslenirken; SL-12 

Karotu Sakarya Nehri ve dolayısı ile Anadolu‘dan beslenmektedir.  

 

ġekil 4.17 : Karadeniz‘de incelenen uzun karotların stratigrafik deneĢtirilmesi. 
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ġekil 4.18 : Marmara Denizi‘nde incelenen karotların stratigrafik deneĢtirilmesi. 

Derin havzadan alınan GC-19 Karotunda Kokolit Birimi içerisinde iki adet Türbidit 

birimi tespit edilmiĢtir. Aynı türbidit birimlerinin varlığı Calvert vd. (1987) 

tarafından daha önce bulunmuĢtur. Her iki Karadeniz karotunda da Kokolit 

Biriminde çökelme oranları, özellikle birimin üst kısımlarında günümüze doğru 

artmaktadır. Bu da tarım alanlarının artması ve ormanlık alanların azaltılması gibi 

insan etkilerini göstermektedir. Ġki Karadeniz karotunda da Sapropel çökelimi 

sırasında çökelme oranında Kokolit Birimine göre düĢüĢ izlenmektedir. Özellikle 



 79 
 

derin havza karotunda Sapropelin çökelme oranında 8 cm/ bin yıl değerine düĢüĢ 

dikkati çekmektedir. 

Karbonat zenginleĢme zonlarında (C1, C2, C3) çökelme oranları her iki karotta da 

düĢük değerler alırken; G.Ö. 14.8- 16.5 yılları arasında çökeldiği tespit edilen 

kırmızı- kahve renkli killerde (RL) çökelme oranı incelenen göl dönemi içerisindeki 

en yüksek değerlere ulaĢmaktadır. Diğer dönemlerden farklı olarak YD döneminde 

derin havza karotunda (GC-19) Sakarya ağzı açıklarındaki karota (SL-12) göre daha 

yüksek çökelme oranı izlenmektedir. Bu durum YD döneminde Anadolu‘dan kırıntı 

malzeme girdisinin göreceli olarak azalırken; Avrupa‘dan nehir kökenli askıda 

madde girdilerinin arttığına iĢaret etmektedir. Tersine bir durum Sapropel çökelimi 

sırasında görülmektedir. DeğiĢik dönemlerdeki çökelme oranları iki Karadeniz 

karotunda karĢılaĢtırıldığında, Sakarya nehri girdileri Sapropel çökelimi sırasında 

(G.Ö. 7.8- 2.72 bin yılları arası) Batı Karadeniz‘dekine göre aĢırı artıĢ göstermektedir 

(Çizelge 4.2, Çizelge 4.3). 

Marmara Denizi çökel istifindeki tüm birimlerde MD01-2430 Karotundaki çökelme 

oranı, C-7 Karotundakinin 1.5- 2 katıdır. Bunun iki önemli nedeni; MD01-2430 

Karotunun güneydeki çökel girdi kaynağına daha yakın olması ve kullanılan 

karotiyerlerdeki farklılıktır. MD01-Karotu, Marion Dufresne ―giant piston‖ 

karotiyeri ile alınmıĢ olup, bu karotların üst kısmını piston etkisinden dolayı 

geniĢletmektedir. Buna karĢın MTA gravite karotiyeri ile alınan C-7 Karotu çökelleri 

genel olarak sıkıĢtırarak almaktadır (ġekil 4.18).  

MD01-2430 ve C-7 karotlarında gölsel birimdeki çökelme oranları, denizel birime 

göre 1.5- 2 kat artıĢ göstermektedir (Çizelge 4.6, Çizelge 4.8). Bu durum göl 

döneminde en fazla -84 m‘ de bulunan göl seviyesi (Polonia vd., 2004; Çağatay vd., 

2009) nedeniyle bugünkü Ģelf alanlarının kara haline gelmesi ve nehirlerle getirilen 

çökellerin Ģelfde çökelmeden doğrudan Marmara Denizi‘nin derin kısımlarında 

çökelmesi ile açıklanabilir.  

Marmara Denizi‘nde çökelme oranları Sapropel çökelim döneminde nisbeten 

yükselen deniz seviyesi nedeniyle düĢüktür. Marmara Denizi‘nin göl evresindeki en 

düĢük çökelme oranı değerleri B/A döneminde görülmektedir. Bu dönemin göreli 

olarak sıcak ve kurak bir dönem olduğu düĢünüldüğünde B/A döneminde Marmara 

Denizi‘ne düĢük kırıntılı malzeme girdisi açıklanabilmektedir. Buna karĢın çökelme 
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oranları göl evresindeki YD ve H1 dönemlerinde göreli olarak daha yüksektir 

(Çizelge 4.6, Çizelge 4.8). Bu dönemlerdeki düĢük su seviyesi derin Marmara 

havzasında çökelme oranlarının yüksek olmasının önemli bir nedeni olabilir. YD 

döneminde Karadeniz‘den tatlı su girdisi (EriĢ vd., 2007, 2008) ile birlikte askıda 

çökel girdisi de Marmara Denizi‘nde bu dönemdeki çökelme oranına katkıda 

bulunmuĢ olmalıdır. 
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5. KAROTLARIN FĠZĠKSEL ÖZELLĠKLERĠ 

5.1 GiriĢ 

Bu bölümde karotların Çok Sensörlü Karot Logalıcısı (Multi Sensor Core Logger, 

MSCL) ile karotların manyetik geçirgenlik (susceptibilite), gama yoğunluk, elektrik 

özdirenç gibi fiziksel özelliklerinin (physical properties) analiz sonuçları 

sunulacaktır. Bu analiz verileri iklim kayıtlarının elde edilmesi yanında, tefra 

seviyelerinin saptanması ve diğer litolojik özelliklerin tesbitinde önemli olup karotlar 

arasında arasında stratigrafik korelasyon için de kullanılmaktadır (Weaver ve 

Schultheis, 1990; Weber vd., 1997; Breitzke, 2000). Ancak bu cihazın EMCOL 

Karot Analiz Laboratuvarında 2006‘da kurulması nedeniyle sadece Karadeniz 

karotları SL-12 ve GC-19 analiz edilmiĢtir. Daha önce incelenen ve arĢiv kısmı 

kalmayan Marmara Denizi karotlarının (C-7, MD01-2430, MD01-2426) MSCL 

analizleri yapılamamıĢtır.  

5.2 Karadeniz Karotları 

5.2.1 SL-12 karotu 

SL-12 Karotunda Gama yoğunluk değerleri Lütit Birimi içinde C3 karbonat 

seviyesine karĢılık gelen Bølling-Allerød döneminde (G.Ö. 12.9- 14.8 bin yılları 

arası) önemli bir pik yapmaktadır (ġekil 5.1). Kokolit Birimi‘nin üst kısmında da 

göreli bir artıĢ görülmektedir. Manyetik geçirgenlik değerleri Kokolit ve Sapropel 

biriminde düĢük değerlere sahip iken; en yüksek değerler kırmızı kil tabakasında 

(RL) (G.Ö. 14.8- 16.5 bin yılları) ve YD (G.Ö. 11.9- 12.9 bin yılları) görülmektedir.  

Bu artıĢlar RL ve YD dönemlerinde yüksek kırıntı girdisini göstermektedir. Sapropel 

ve Kokolit birimlerinin indirgeyici ortamda çökelmiĢ olmaları ve yüksek Corg 

içerikleri (bakınız Bölüm 6) ise bu birimlerde manyetik geçirgenlik değerlerini 

düĢüren etkenlerdir.   
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Elektriksel özdirenç değerleri karotun tabanından üstüne doğru genel bir artıĢ 

gösterir. Değerler porosite ve gözenek suyu tuzluluğuna bağlı olarak değiĢtiğinden 

üste doğru bu genel artıĢ, tuzluluk ve/ veya porosite azalması olarak yorumlanabilir. 

Kokolit Birimi ve Sapropel Biriminin üst kesimlerinde azalan tuzluluk ve/ veya 

porositeye paralel olarak en yüksek değerleri almaktadır. Değerler C1 ve C3 

karbonat seviyelerinde ise önemli düĢüĢler göstermektedir.   

 

ġekil 5.1 : SL12 Karotu MSCL analizi sonuçlarına göre gama yoğunluk, manyetik 

geçirgenlik, ve elektrik özdirenç değiĢimleri. RL: Kırmız kil seviyesi, C3: 

(Bølling- Alerød), C2 ve C1 karbonat seviyeleri, YD: Younger Dryas, T: 

göl/ deniz geçiĢ dönemi, S: Sapropel Birimi, K: Kokolit birimi. 

5.2.2 GC-19 karotu  

GC-19 Karotunda Türbidit biriminde manyetik geçirgenlik, gama yoğunluk ve 

elektriksel özdirenç değerlerinde artıĢ görülmektedir. Özellikle Gama yoğunluk 

Türbidit seviyesinde önemli artıĢ göstermektedir (ġekil 5.2). Bu Türbiditin iyi 

paketlenmiĢ olduğuna iĢaret etmektedir. Gama yoğunluk, Kokolit Birimi üst kısmı ile 

kısmen Sapropel Biriminin üst kısmında yüksek yoğunluk değerleri almaktadır.  

Manyetik geçirgenlik değerleri Türbidit birimi dıĢında Sapropel Biriminin üst kısmı 

ile YD, C2 karbonat ve kırmızı kil (RL) seviyelerinde kısmen yüksektir.   

Elektrik özdirenç değerleri, karot boyunca YD ve C2 karbonat birimlerinde 

artmaktadır. Bu da bu birimlerde gözenekliliğin azaldığını göstermektedir. Derin 

düzlükten alınan bu karotta yaklaĢık G.Ö. 7 bin yıldan yukarı doğru elektriksel 
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özdirenç değerlerindeki azalma porositenin ve/ veya gözenek suyundaki tuzluluğun 

arttığını göstermektedir.   

 

ġekil 5.2 : GC-19 Karotu MSCL analizi sonuçlarına göre gama yoğunluk, manyetik 

geçirgenlik ve elektrik özdirenç değiĢimleri. H1: Heinrich 1, RL: Kırmızı 

kil seviyesi, C3: (Bølling- Alerød), C2 ve C1 karbonat seviyeleri, YD: 

Younger Dryas, T: göl/ deniz geçiĢ dönemi, S: Sapropel Birimi, M: 

Türbidit, K: Kokolit birimi. 

5.3 Yorum-TartıĢma 

Karadeniz karotlarının fiziksel özellikleri özellikle de manyetik geçirgenlik analizleri 

değiĢik iklim dönemlerinde Karadeniz‘e kırıntı girdisi konusunda önemli bilgiler 

vermektedir. Batı Karadeniz derin havzasından alınan GC-19 Karotu ile Sakarya ağzı 

açıklarından alınan SL-12 Karotunun manyetik geçirgenlik değerleri YD ve kırmızı 

kil çökelim dönemlerinde havzaya bol kırıntı girdisine iĢaret ederken; Kokolit 

Biriminin çökelim döneminde (G.Ö. 2720 yıl ile Günümüz arası) iki karotun kayıtları 

farklılık göstermektedir. GC-19 Karotu, Sapropel Biriminin üst seviyelerinden 

baĢlayarak Kokolit Birimi boyunca göreli olarak yüksek kırıntı girdisine iĢaret 

etmektedir. Bu durum bu dönemde görülen yüksek çökelme oranları (73 cm/ bin yıl; 

bakınız Bölüm 4) ile uyumludur.  

Buna karĢın SL-12 karotu aynı dönemde yüksek çökelme oranı (142 cm/ bin yıl) 

kaydettiği halde bu dönem için düĢük manyetik geçirgenlik değerleri göstermektedir. 

Bu durum iki karotun aldığı çökel kaynağındaki farklılıkla açıklanabilir.  

SL-12 Karotu Sakarya Nehri‘nden beslenirken, GC-19 karotunun ana kaynağı büyük 

ölçüde Tuna Nehridir. Sakarya Nehrinin taĢıdığı çökel yükünde daha fazla reaktif 
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demirin olması demir minerallerinin indirgeyici koĢullarda tümüyle manyetik 

geçirgenliği düĢük Fe- sülfidlere dönüĢmüĢ olması olasıdır. Nitekim SL-12 

karotunda gama yoğunluk değerlerinin Kokolit biriminde yüksek çıkması yüksek 

çökelme oranını ve indirgenme yorumunu desteklemektedir. 

Oksijenli ve tatlı- acısu göl koĢullarında çökelen RL ve YD döneminde ise her iki 

karotta da çökeller diyajenetik indirgenme süreçlerinden fazla etkilenmemiĢtir. Genel 

olarak YD döneminde yüksek kırıntı girdisi bu dönemde soğuk ve yağıĢlı bir iklimin 

hüküm sürdüğüne ve/ veya su seviyesinin düĢüklüğüne iĢaret etmektedir. 
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6. JEOKĠMYA 

6.1 GiriĢ 

Bu bölümde karotların organik karbon (Corg), toplam karbonat (Tkarb), XRF Karot 

Tarayıcı ve ICP-MS yöntemleriyle analizleri yapılmıĢ, metal ve yarı metal 

(metalloid) elementlerin dağılımları sunulmuĢtur. Bu jeokimyasal parametrelerin 

karotlar boyunca değiĢimlerinin analizi ve litolojik birimlerin tanımlanmalarıyla, 

çökelme ortamları ve iklim değiĢimine bağlı paleoĢinografik kayıtların elde edilmesi 

amaçlanmıĢtır.  

Bölüm 3‘de de belirtildiği gibi Marmara Denizi MD01-2430 ve MD01-2426 

karotlarında sadece ICP-MS analizleri yapılmıĢken; aynı denizde C-7 ve 

Karadeniz‘de SL-12 karotlarında hem XRF Karot tarayıcı hemde ICP-MS analizleri 

yapılmıĢ, GC-19 ve MC-18 karotlarında ise sadece XRF Karot tarayıcı analizleri 

yapılmıĢtır. ICP-MS analizlerinin çözünürlüğü, SL-12 Karotunda 5 cm/ örnek; 

MD01-2430 ve MD01-2426 karotlarında 10 cm/ örnektir. XRF Karot Tarayıcı 

analizlerinin çözünürlüğü tüm karotlarda 200 µm‘dur. XRF sonuçlarının 

çözünürlüğü Analyseries programından faydalanılarak lineer interpolasyon ile 200 

µm‘dan 1mm‘ye çevrilmiĢtir (Paillard vd., 1996). 

ICP-MS ve XRF Karot Tarayıcı analizlerinin ikisinin birden yapıldığı karotlarda 

karot boyunca değiĢimlerin incelenmesinde yüksek çözünürlüklü olması sebebiyle 

ikinci yöntemle elde edilen analiz sonuçlarının kullanılması tercih edilmiĢtir. 

Ġstatistiksel analizlerde (Faktör analizi) ise ICP-MS analiz sonuçları kullanılmıĢtır.  

PaleoĢinografik ve paleoiklimsel değiĢimlerin analizinde, analiz edilen çok sayıda 

elementin her birinin profili yerine; organik maddeyi (örneğin, Mo, U, Br ve P) ve 

karbonat çökelimini (örneğin, Ca ve Sr), kırıntı mineral girdisini (örneğin, Rb ve Ti) 

ve su sütunu redoks koĢullarını (örneğin Fe, Mn, U, S) temsil eden bir kaç özgün 

elementin dağılımları sunulmuĢ ve tartıĢılmıĢtır.   
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6.2 Organik Karbon (Corg)-Toplam Karbonat (Tkarb) Sonuçları 

6.2.1 Karadeniz karotları 

SL-12 Karotu 

Karadeniz‘in güneybatı kıta yamacında Sakarya nehri önünde 1247 m derinlikten 

alınan karot boyunca sırasıyla ortalama Corg ve Tkarb değerleri, % 0.6- 3.2 ve % 16-

87 arasında değiĢmektedir (ġekil 6.1). En üst Kokolit Birimi (G.Ö. 2.72- 0 bin yıl) 

boyunca ortalama Corg ve Tkarb değerleri, sırasıyla % 1.42 ve % 28.14 ‘tür. Kokolit 

birimi içinde Corg ve Tkarb değerleri beyaz laminasyonların hakim olduğu G.Ö. 1.4 

bin yıl- günümüz arasında ortalama % 1.4 ve % 30 iken; siyah laminasyonların 

hakim olduğu G.Ö. 1.4- 2.5 bin yılları arasında benzer Corg (% 1.37) ve daha düĢük 

Tkarb (% 25.5) değerlerine sahiptir. Kokolit biriminin tabanını temsileden G.Ö. 2.7-

2.5 bin yılları arasında ise Corg değerleri göreli olarak daha yüksek (% 1.62) ve 

Tkarb değerleri ise biraz daha düĢüktür (% 24).    

 

ġekil 6.1 : Karadeniz SL-12 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% ağırlık). 

Kokolit Biriminin altındaki Sapropel Birimi (G.Ö. 7.8- 2.72 bin yıl arası) Corg 

yönünden daha zengin ve Tkarb yönünden daha fakir olan bir alt bölüm (G.Ö. 7.8-

5.55 bin yılları arası) ile Corg yönünden daha fakir ve Tkarb yönünden daha zengin 

üst bölüm (G.Ö. 5.5- 2.7 bin yılları arası) olmak üzere iki bölüme ayrılabilir. Bu 
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bölümler sırası ile % 2.4 ve % 1.6 Corg ile % 25 ve % 27 aralıklarında Tkarb 

değerleri içermektedir (ġekil 6.1). Sapropel Biriminin tabanında (G.Ö. 7.2- 7.0 bin 

yılları) göreli olarak yüksek Tkarb (% 28- 50) ve Corg (% 2- 3) değerleri dikkat 

çekmektedir. G.Ö. 8.2- 8.0 bin yıllarında özellikle Corg ve daha az miktarda Tkarb 

değerlerinde bir azalma görülmektedir. 

Tkarb analizleri, Sapropel Biriminin altındaki C1, C2 ve C3 karbonat zonlarını çok 

iyi tanımlamaktadır (ġekil 6.1). Bunlardan G.Ö. 8.6- 7.6 bin yılları arasında çökelen 

C1 karbonat zonunda Tkarb değerleri % 75‘lere varmaktadır. G.Ö. 11.9- 9.3 bin 

yılları arasında çökelmiĢ olan C2 karbonat seviyesinde Tkarb değerleri % 59- 75 

arasındadır. Bu seviyede Corg miktarı ise % 1- 1.3 arasında değiĢmektedir. G.Ö. 14.8 

- 12.9 bin yılları arasında B/A ılıman döneminde çökelen C3 karbonat zonu % 65- 88 

Tkarb ve % 1‘den düĢük Corg değerleri içermektedir. G.Ö. 9.3- 8.6 bin yılları 

arasındaki göl/ deniz geçiĢini (transition, T) temsil eden çökel biriminin ortalama 

Corg içeriği % 1.4, Tkarb içeriği % 31‘dir (ġekil 6.1). G.Ö. 12.9- 11.9 bin yılları 

arasında çökelen YD birimi, göreli olarak düĢük Tkarb (% 60) ve Corg (% 1) 

değerleri ile temsil edilmektedir. Kırmızı kil (RL) zonunda (G.Ö. 16.5- 14.8 bin 

yılları arası) ortalama Corg ve Tkarb değerleri düĢük olup; sırası ile % 0.7 ve % 

29‘dur. Karadeniz‘in Göl dönemindeki çökel paketini temsil eden Lütit Biriminin 

(C2, C3, YD, B/A, RL) ortalama Corg ve Tkarb değerleri sırasıyla % 0.9 ve % 45‘tir.   

GC-19 Karotu 

GC-19 Karotuna ait Corg ve Tkarb değerlerinin karot boyunca dağılımları ġekil 6.2‘ 

de verilmiĢtir. Kokolit biriminde ortalama Corg ve Tkarb değerleri sırasıyla % 4 ve 

% 16 arasında değiĢmektedir. G.Ö. 2 bin yı- günümüz arasında ortalama % 4 olan 

Corg değerleri, Türbidit seviyesinde ortalama Corg % 3.3‘a düĢmüĢtür. Türbidit 

Biriminde Tkarb değerleri Kokolit Birimininkine benzerdir. Sapropel Biriminin Corg 

değerleri Kokolit Biriminin altında % 4- 9 değerlerine doğru ani artıĢ göstermektedir.  

B/A döneminde çökelmiĢ olan C3 karbonat zonunda Tkarb ortalama olarak % 11 ve 

Corg ise çok değiĢken olup, en yüksek % 15‘dir (ġekil 6.2).  

Karotta kahverengi yeĢil çamur olarak görülen RL seviyesinde Corg ortalama % 5, 

Tkarb % 11 değerlerindedir. Heinrich 1 (H1) seviyesinde RL seviyesine göre daha 

yüksek Tkarb değerleri (% 12) ve daha düĢük Corg değerleri (% 5.5) izlenmektedir 

(ġekil 6.2).  



 88 
 

MC-18 Karotu  

MC-18 Karotu sadece Kokolit biriminden oluĢur (ġekil 6.3). Ortalama Corg ve 

Tkarb değerleri sırasıyla % 5 ve % 19 arasındadır (ġekil 6.3). Corg ve Tkarb 

değerleri karot boyunca paralel bir dağılım göstermektedir. G.Ö. 210 ve G.Ö. 360 

yıllarında ve karot tabanında (G.Ö. 660 yıl) Corg değerleri sırası ile % 6, 12 ve 8 gibi 

yüksek değerler almaktadır. Aynı tarihlere karĢılık gelen Tkarb pikleri sırası ile % 

22, % 32 ve % 45 değerlerindedir. 

 

ġekil 6.2 : Karadeniz GC-19 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% ağırlık). 

 

ġekil 6.3 : Karadeniz MC-18 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% ağırlık). 
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6.2.2 Marmara Denizi karotları 

MD01-2430 Karotu  

MD01-2430 Karotunda Corg değerleri, denizel (Birim 1) ve gölsel (Birim 2) birimler 

ile Birim 1 içerisindeki Sapropeli iyi bir Ģekilde ayırt etmektedir (ġekil 6.4). Birim 1, 

Birim 2 ve Sapropel‘de Corg değerleri sırası ile % 0.7- 2.7, 0.5- 1 ve 1.6- 2.7‘dir. 

 

ġekil 6.4 : Marmara Denizi MD01-2430 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% 

ağırlık). 

Birim 1‘in altında yeralan YD dönemi çökelleri üstteki Sapropel ve alttaki B/A 

dönemi çökellerine göre daha düĢük Tkarb (% 15) değerleri içermektedir. Tkarb 

değerleri karot boyunca göl/ deniz geçiĢini temsil eden ve büyük ölçüde B/A 

dönemine karĢılık gelen birimde % 91‘e varan değerler sergilemektedir. Bu birimin 

dıĢında kalan Birim 1 ve Birim 2‘deki değerler ise ortalama % 22 ve % 18 

seviyelerinde seyretmektedir (ġekil 6.4). 

Geç Holosen döneminde Tkarb değerlerinde G.Ö. 5 bin yılında bir yükselme ve 3.5 

bin yıllarında ise bir azalma dikkati çekmektedir. Karotta Heinrich 1 (H1) döneminde 

Tkarb değerleri Buzul dönemine göre (LGM) küçük azalmalar göstermektedir. 

MD01-2426 Karotu  

MD01-2426 Karotu denizel (Birim 1) ve gölsel (Birim 2) olmak üzere iki birimden 

oluĢur. Birim 1 olarak temsil edilen seviye, alt sapropel tabakasının tabanını 
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içermektedir. Sapropel tabanında Corg değerleri, % 3.32‘ye varan değeriyle tüm 

karottaki en yüksek değerleri almaktadır (ġekil 6.5). Birim 2‘de Corg değerleri, % 

0.8 ile % 2.4 arasında değiĢmektedir.   

Tkarb değerleri, Birim 1/ Birim 2 geçiĢ zonunda % 42‘ye varan nisbeten yüksek 

değerlere varırken; Birim 2 içerisinde % 10 ile % 20 arasında seyretmektedir.  

 

ġekil 6.5 : Marmara Denizi MD01-2430 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% 

ağırlık). 

Birim 2 içinde yaklaĢık G.Ö. 14.6 ve G.Ö. 15.6 bin yıllarında izlenen karbonat 

çimentolanma zonları (HL) sırasıyla % 85 ve % 75 Tkarb içermektedir.  

C-7 karotu  

Karot boyunca Corg değerleri % 0.3 ve % 2.7 arasında değiĢmektedir. (ġekil 6.6). 

Birim 1 ve Birim 2‘de sırasıyla ortalama Corg içeriği % 1.22 ve % 0.55‘ tir. Sapropel 

birimi, % 1.5- 2.7 değerleri ile en yüksek değerleri temsil etmektedir.   

Birim 1 ve Birim 2 'de Tkarb içeriği, sırasıyla % 9 ve % 8.3 arasındadır. B/A ılıman 

dönemine karĢılık gelen Birim 1/ Birim 2 geçiĢ zonunda Tkarb değerleri % 43‘e 

varan yüksek bir pik vermektedir (ġekil 6.6). Birim 1'in tabanını oluĢturan YD 

döneminde, göl dönemine göre (Birim 2) daha düĢük Tkarb ve daha yüksek Corg 

değerleri izlenmektedir. Ancak YD çökellerinde Corg değerleri, Sapropeldeki 

değerlere göre çok daha düĢüktür. B/A seviyesinin altında yeralan Heinrich 1(H1) 

seviyesinde Corg ve Tkarb değerlerinde alttaki buzul (LGM) ve üstteki B/A 

dönemlerine göre azalmalar görülmektedir.   
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ġekil 6.6 : Marmara Denizi C-7 Karotunun Corg ve Tkarb değerleri (% ağırlık). 

6.2.3 Organik karbon ve toplam karbonat sonuçlarının yorumu 

Organik karbon analizleri, Karadeniz‘de G.Ö. 7.6- 2.72 ve Marmara Denizi‘nde G.Ö. 

11.5- 7 bin yılları arasında çökelmiĢ sapropel tabakalarını iyi bir Ģekilde 

tanımlamaktadır. Organik karbon değerleri, Karadeniz Holosen Sapropelinde % 15 

ve Marmara Denizi Sapropelinde % 3 değerlerine çıkmaktadır.   

Her iki denizde sapropel çökelimi göl ortamına deniz suyunun gelmesi, su 

tabakalanması oluĢması ve bunların biyojeokimyasal döngülerde değiĢimler oluĢması 

ile çökelmeye baĢlamıĢtır (örneğin, Calvert, 1990; Çağatay vd., 2000; Tolun vd., 

2002; Sperling vd., 2003; Vidal vd., 2010). Özellikle tuzlu ve yoğun Akdeniz 

sularının bu havzalardaki derin besin elementlerince zengin suları üste fotik zona 

itmesi ile organik üretimin artması, sapropel çökelimini tetikleyen en önemli etken 

olmuĢtur. Akdeniz sularının Marmara Denizi‘ne girmesi ile baĢlayan organik 

maddece zengin çökellerin depolanması YD döneminde kesintiye uğramıĢtır. Bunun 

en önemli nedeni, bu soğuk dönemde derin su dolaĢımındaki hızlanma ve derin 

suyun oksijenlenmesi olmalıdır. Nitekim, günümüzden 8.2 bin yıl önce olduğu 

bilinen ve ―8.2 Ka event‖ (Alley vd., 1997, 2005; Nesje ve Dahl, 2001; Sarmaja-

Korjonen ve Seppa, 2007) olarak adlandırılan kısa soğuma döneminin izlerini de 

azalan Corg değerleri ile Marmara Denizi karotlarının Corg profillerinde görmek 

mümkündür (ġekil 6.4 ve ġekil 6.6). 8.2 bin yıl soğuma olayının etkileri 
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Karadeniz‘de SL-12 karotunda da özellikle azalan Corg değerleri ile görülmektedir 

(ġekil 6.1). 

Sırası ile yaklaĢık G.Ö. 14.8- 12.9 ve 9.3- 7.6 bin yılları olarak yaĢlandırılan 

Marmara Denizi (yaklaĢık B/ A seviyesi) ve Karadeniz‘deki (C1 seviyesi) göl/ deniz 

geçiĢleri yüksek toplam karbonat değerleri ile temsil edilmektedir. Bu dönemlerdeki 

yüksek karbonat çökeliminin iki nedeni olabilir: 1) yüksek organik madde üretiminin 

sudan çözünmüĢ CO2‘yi alarak karbonat çökelimini tetiklemesi (Bahr vd., 2008; 

Kwiecien vd., 2008), veya 2) deniz suyu ile göl sularının karıĢarak kalsiyum 

karbonata doygun hale gelmesidir (Çağatay vd., 2004; Reichel ve Halbach, 2007). 

Karbonat zonunda yapılan oksijen ve karbon duraylı izotop analizleri Marmara 

Denizi için ikinci sürecin daha geçerli olduğunu göstermektedir. Bu zonda çökelen 

karbonatın izotop bileĢimi karbonat çökelmesinin deniz suyu girdisinin ilk 

aĢamalarında göl suyu ile deniz suyunun karıĢması sonucu gerçekleĢtiğini 

desteklemektedir (Çağatay vd., 2004; Reichel ve Halbach, 2007).  

Buna karĢın, Karadeniz‘de C1, C2 ve C3 karbonat seviyeleri, Bahr vd.‘ne (2006, 

2008) göre yüksek alg üretimi sonucu çözünmüĢ CO2‘in sudan alınarak karbonat 

çökelimini tetiklemesi ile inorganik olarak çökelmiĢtir. Ancak XRD analizlerimize 

göre (bakınız Bölüm 7) Karadeniz‘de C1 seviyesinin aragonitten, buna karĢın C2 ve 

C3 seviyelerinin kalsitten oluĢmuĢ olması köken farkını akla getirmektedir. Marmara 

Denizi‘nde değiĢik kökenli iki suyun karıĢımı sonucu görülen otujenik karbonat 

çökelmesinin benzer Ģekilde Karadeniz‘de de C1 karbonat seviyesini çökeltmesi 

kuvvetli bir olasılıktır.  

Karadeniz‘deki diğer iki karbonat seviyesi (C2 ve C3) göl döneminde çökelmiĢtir. 

Bunların çökelme dönemleri erken Holosen ve B/A ılıman- kurak iklim dönemlerine 

karĢılık gelmektedir. Buna karĢın gerek Karadeniz ve gerekse Marmara Denizi‘nde 

YD, H1 ve RL gibi soğuk iklim dönemlerinde göreli olarak düĢük karbonat değerleri 

izlenmektedir. Bu durum sadece sıcak ve buharlaĢmanın yüksek olduğu dönemlerde 

inorganik karbonatın çökeldiğine iĢaret etmektedir.   

Yakın zamanda Karadeniz MC-18 karotunda G.Ö. 210, 360 ve 540 yıllarında yüksek 

Tkarb (ve Corg değerleri) büyük olasılıkla kokolit üretimi ile ilgili olmalıdır. 

Bunlardan en yüksek piki veren G.Ö. 360 yılı Küçük Buzul Çağının en soğuk 

dönemi olan Late Maunder Minimum‘a (Eddy, 1977; Pfister, 1994; Lutherbacher 
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vd., 2001) karĢılık gelmektedir. Nitekim, bu dönemin benzer çökel kayıtları 

Karadeniz‘de daha önce bulunmuĢtur (Güngör, 2005; Güngör ve Çağatay, 2006). 

Daha küçük çapta soğuma dönemleri yüksek Tkarb değerleri ile M.S. 1750 - 1780 ve 

M.S. 1490 - 1510 yılları arasında görülmektedir. Bunlardan ikincisi Spörer Minimum 

denilen döneme karĢılık gelmektedir (Eddy, 1977; Braun vd., 2005). 

MD01-2426 Karotunda göl döneminde görülen bir kaç mm kalınlığındaki yüksek 

karbonat içeren sert seviyeler (HL); Çağatay vd.‘nin (2004) yüksek derecede negatif 

C-izotop verilerine göre, organik madde oksidasyonu ve/ veya anaerobik metan 

oksidasyonu sonucu çökelmiĢtir. 

6.3 Element Dağılımları 

6.3.1 Karadeniz karotları 

SL-12 Karotu 

SL-12 Karotunda jeokimyasal analiz sonuçlarından elde edilen korelasyon 

katsayıları, Corg ile Mo, U ve Tkarb ile Ca ve Sr arasında kuvvetli sayılabilecek 

pozitif korelasyon olduğunu göstermektedir (Çizelge 6.1). Corg-Mo-U iliĢkisi 

indirgeyici koĢullarda Mo ve U‘un organik maddece zengin çökellerde zenginleĢmesi 

ile ilgilidir (Çağatay vd., 1987, 1990; Calvert ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 

1995). Tkarb-Ca-Sr iliĢkisi, Karadeniz çökellerinde Ca ve Sr‘un büyük ölçüde 

karbonat olarak bulunduğuna iĢaret etmektedir. Buna karĢın Tkarb ve Ca ile çoğu 

diğer elementler negatif bir korelasyon göstermektedirler. Bu karbonatın seyreltme 

etkisinden kaynaklanmaktadır. Litofil elementler (örneğin, Al, K, Mg, Rb, Nb, Y, Ti, 

Sc, Zr, Ce) genel olarak birbirleriyle kuvvetli korelasyonlar gösterirler. Kalkofil 

(örneğin, Cu, Zn, S, Fe, Co, Ni, As, Sb) elementler kendi aralarında ve S ile 

korelasyon gösterirken; redoksa duyarlı elementler (örneğin, Mn, Fe, S, As, U gibi) 

özel koĢullara bağlı olarak aralarında bazen pozitif (Fe-Mn, Fe-S gibi) bazen negatif 

(Mn-S gibi) korelasyonlar sergilemektedir.   

SL-12 karotu jeokimyasal verilerinin faktör analizi sonuçları elementler arasındaki 

birlikteliğe açıklık getirmektedir (Çizelge 6.2). Buna göre 4 faktör ayırt edilmiĢtir. 

Bu faktörlerin kümülatif yüzdesi % 68.63‘ tür. Faktör 1; Mg-Ti-K-Zr-Nb-Sc-Hf-Li-

Zn-V-Th-Ni‘in oluĢturduğu birlikteliktir ve aluminosilikat kırıntı girdisini temsil 

etmektedir. Bu faktörle negatif korelasyona sahip olan parameterler Ca, Sr ve toplam 
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karbonat olup, karbonatların seyreltme etkisini göstermektedir. Faktör 2: Fe-La-Cr-

Ba-Al-Na-Ce-Y-Ta‘dan oluĢmaktadır. Bu faktör, litofil elementleri ve ikincil farklı 

kökenli bir kırıntı malzeme girdisini temsil etmektedir.  

Faktör 3: Sb-U-S-P birlikteliği ile indirgeyici redoks koĢullarını temsil etmektedir. 

Faktör 4 ise Corg ve Mo‘ den oluĢmakta olup, indirgeyici koĢullarda organik 

maddede Mo zenginleĢmesine iĢaret etmektedir.  

 

ġekil 6.7 : SL-12 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Ca ve Sr dağılımı. 

SL-12 Karotu boyunca XRF Karot Tarayıcı analizi ile elde edilen Ca, Tkarb 

değerlerine benzer bir Ģekilde C1, C2 ve C3 karbonat seviyelerinde yüksek değerler 

vermektedir (ġekil 6.7). Bu piklerden sadece C1, Sr yönünden zenginleĢme 

göstermektedir. Bu C1‘deki karbonatın aragonit, C2 ve C3‘ün kalsit bileĢiminde 

olduğuna iĢaret etmektedir.  

Kalsiyum değerleri; Sapropel, göl/ deniz geçiĢ dönemi (T), YD ve Kırmızı Kil (RL) 

birimlerinde göreli olarak düĢüktür. Kokolit Biriminde, tabanda yeralan ilk kokolit 

bandı yüksek bir Ca sinyali olarak gözükmektedir (ġekil 6.7).  

Kalsiyum profilinde diğer ilgi çeken bir özellik, değerlerdeki değiĢim genliğinin 

Sapropel Biriminde daha aĢağıdaki birimlere göre artması ve Kokolit Birimi üstünde 

daha da artarak değiĢen yüksek değerler vermesidir (ġekil 6.7). 

Genlikteki bu değiĢim Sapropel ve özellikle de Kokolit biriminin laminalı yapısından 

ileri gelmektedir.  
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Çizelge 6.1 : SL-12 Karotunda jeokimyasal parametrelerin korelasyon katsayıları. 
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Çizelge 6.2 : SL-12 Karotunda jeokimyasal parametrelerin faktör analizi. 

 Faktör 1 2 3 4 

Tkarb -.767 -.380 -.085 .003 

Corg .108 -.079 .109 .925 

Mo .106 .072 .038 .936 

Cu .353 .360 .053 .145 

Zn .692 .606 .018 .093 

Ni .776 .041 .201 .095 

Co .379 .281 .092 .023 

Mn -.075 -.132 -.170 -.129 

Fe .651 .696 .029 .048 

As .098 -.297 .125 .053 

U -.051 -.090 .725 .185 

Th .532 .501 -.176 -.064 

Sr -.602 -.188 .510 -.046 

Cd .041 -.081 .164 -.076 

Sb .280 -.229 .736 .134 

V .740 .423 .297 .154 

Ca -.898 -.228 -.078 -.143 

P .304 .149 .552 -.108 

La .068 .909 -.147 -.093 

Cr .410 .523 -.091 -.038 

Mg .856 .157 -.116 -.002 

Ba .229 .576 .254 .146 

Ti .836 .437 .032 -.003 

Al .462 .825 -.089 .027 

Na .252 .786 .053 .045 

K .760 .579 .021 .084 

Zr .658 .089 .242 .002 

Ce .201 .888 -.107 -.062 

Y( .325 .685 .043 -.087 

Nb .744 .375 .137 .072 

Ta .380 .523 .306 .113 

Sc .904 .193 .161 .082 

Li .840 .398 .111 .107 

S .567 .282 .483 .087 

Rb .232 .912 .000 .086 

Hf .804 .005 .095 -.011 
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Kalsiyum değerleri, Kokolit Birimin tabanındaki ilk Kokolit bandından sonra tekrar 

Sapropeldeki değerlere düĢmektedir. G.Ö. 2000 yılından günümüze kadar olan 

dönemde ise yüksek genlikli ve genellikle yüksek Ca değerleri izlenmektedir. 

Kalsiyum değerlerinin spektral analizi sonucu Kokolit Biriminde 320, 100, 70 ve 35 

ve 15 yıllık; Sapropel Biriminde ise 435, 190, 50, 35 yıllık döngüsellik periyodları 

bulunmuĢtur (ġekil 6.8b, ġekil 6.9a ve ġekil 6.9b). Son 1800 yıldaki Ca profilleri bu 

tarihsel dönemde yaklaĢık G.Ö. 1670- 1540, 1390- 1350, 1100- 990, 890- 760, 660- 

580, 410- 250, 90- 45 yılları arasında yüksek değerler vermektedir (ġekil 6.8a, b). 

Bunlardan Ca değerindeki en önemli artıĢlar 410- 250, 1100- 990, 1670- 1540 yılları 

arasında olandır. Daha sonra tartıĢılacağı üzere (Bölüm 6.4) bu dönemler organik 

madde ve karbonat üretiminin yüksek olduğu 100- 150 yıllık soğuk dönemlerdir. 

Kırıntı malzeme girdisini gösteren litofil elementlerden Rb ve Ti‘un SL-12 Karotu 

boyunca değerleri ve Ca‘a oranları ġekil 6.10‘ da verilmiĢtir. Bu elementlerden Rb 

yük ve iyon yarıçapı bakımından K‘a benzerlik gösterir. Bu nedenle kayaç yapıcı 

minerallerde (feldspar, mika gibi) ve killerde (illit gibi), K‘un yerini alır. 

 

ġekil 6.8 : a) SL-12 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz arasındaki Ca dağılımı, b) SL-12 

Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz Ca değerleri spektral analizi. 
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ġekil 6.9 : a) SL-12 Karotu Sapropel biriminde (G.Ö. 2.7- 7.6 bin yıl) Ca dağılımı, b) 

SL-12 Karotu Sapropel biriminde Ca değerleri spektral analizi. 

Titanyum ―minor‖ bir element olarak yerkabuğunda bazalt ve gabro gibi magmatik 

kayaçlarda ve bunların aĢınma ürünü çökellerde göreli olarak yüksek seviyelerde 

bulunur. Rubidyum ve Ti, Ca‘un aksine Kırmızı Kil (RL), YD, göl/ deniz geçiĢ 

dönemi (T) ile Sapropel ve Kokolit birimlerinde göreli yüksek değerler 

göstermektedir. 

Kalsiyum dağılımında Sapropelden Kokolit Birimine doğru olan genlik artıĢı bu 

birimlerin laminalı/ bantlı yapısından dolayı Rb ve Ti dağılımlarında da 

görülmektedir. Titanyum (ve Rb‘un) spektral analizleri; Kokolit Biriminde yaklaĢık 

580, 165, 65 ve 30 yıllık; Sapropel Biriminde yaklaĢık 435, 285, 185, 100, 35 yıllık 

döngüsellik göstermektedir (ġekil 6.11a, b ve ġekil 6.12a, b). 

Molibden (Mo), U, P ve Br organik maddeye bağlı zenginleĢme gösteren 

elementlerdir. Özellikle Mo göl/ deniz geçiĢ döneminin (T) ortalarından baĢlayıp 

yükselerek Sapropel Biriminin tabanında ve Kokolit Biriminde yüksek değerler 

almaktadır (ġekil 6.13). 
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ġekil 6.10 : SL-12 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Rb ve Ti dağılımları ve Ca‘a oranları. 
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ġekil 6.11 : a) SL-12 Karotu G.Ö. 1800 yıl- günümüz arasındaki Ti dağılımı, b) SL-

12 Karotu G.Ö. 1800 yıl- günümüz Ti değerleri spektral analizi. 

Uranyum (U), organik maddenin yüksek olduğu C1 ve Sapropel tabanında en yüksek 

değerleri vermektedir. C1 karbonat zonunda U zenginleĢmesi indirgeyici ve organik 

maddece zengin koĢullarda U‘un UO2 olarak çökelmesi ile açıklanabilir (Çağatay 

vd., 1990; Klinkhammer ve Palmer, 1991). 

Fosfor (P) ve Brom (Br) da organik maddenin zenginleĢtiği Sapropel Biriminin 

tabanında ve Kokolit Biriminin en üstünde en yüksek değerleri sunmaktadır (ġekil 

6.13). Ġki element düĢük karbonat içeriğine paralel olarak C1, C2 ve C3 karbonat 

zonlarında azalma göstermektedir. Özellikle Br‘un üstteki denizel birimlerde 

(Kokolit ve Sapropel birimleri), göl döneminde çökelmiĢ birimlere (C2, YD, C3 ve 

RL) göre yüksek değerler göstermesi dikkati çekmektedir. Bu durum deniz suyunda, 

karasal sulara göre yüksek Br (65 ppm; Krauskoph, 1979) içermesi ile iliĢkilidir. 

Redoksa duyarlı elementler olan Mn ve Fe (örneğin, Thompson vd. 1995), kırıntılıca 

zengin seviyelerde göreceli olarak yüksek, karbonatça zengin C1, C2 ve C3 

birimlerinde düĢüktür (ġekil 6.14). Ancak C2 seviyesinde göreli olarak yüksek Mn 

değerleri görülmektedir.  
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Ayrıca Kırmızı Kil (RL), Sapropel Biriminin tabanı ve en üstü ile yer yer Kokolit 

Birimi içerisinde yüksek Mn değerleri izlenmektedir. Demir, Kırmızı Kil (RL) 

içerisinde en yüksek değerlere ulaĢmaktadır. Bu element YD ve Sapropel Birimi 

içerisinde de göreceli yüksek değerlere sahiptir. Kokolit Birimi içerisinde genliği 

yüksek değiĢken değerler sunmaktadır. 

Denizlerde C-Fe-S sisteminin önemli bir elemanı olan kükürt (S) (Berner, 1984; 

Raiswell ve Berner, 1985), SL-12 karotunda organik madde ve Fe dağılımlarına 

benzer bir dağılım gösterirken, göl dönemi çökellerinde farklılık göstermektedir 

(ġekil 6.14). Kükürt ve Fe‘in denizel koĢullarda çökelmiĢ olan Kokolit ve Sapropel 

birimlerinde benzer dağılım göstermeleri, bu birimlerde demir sülfid (pirit ve Fe-

monosülfid) olarak bulunduğuna iĢaret etmektedir. Bu iki element göl/ deniz geçiĢi 

(T) ve YD sonu ile C2 birimi tabanında da göreli olarak yüksek değerlere sahiptir. 

 

ġekil 6.12 : a) SL-12 Karotu Sapropel biriminde (G.Ö. 2.7- 7.6 bin yıl) Ti dağılımı, 

b) SL-12 Karotu Sapropel biriminde  Ti değerleri spektral analizi. 
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ġekil 6.13 : SL-12 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen P, Br ve ICP-MS ile elde edilen Mo, U dağılımları. 
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ġekil 6.14 : SL-12 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Mn, Fe, S 

dağılımları. 

GC-19 Karotu 

GC-19 Karotunda element dağılımları genel hatları bakımından SL-12 

Karotundakine benzerdir. Ancak iki karot arasında bazı farklılıklar da bulunmaktadır. 

Kalsiyum (Ca) dağılımı yönünden fark GC-19 Karotunda C1 ve C2 karbonat 

seviyelerinde yüksek Ca değerlerine karĢın, C3 biriminde yüksek Ca değerlerinin 

izlenmemesidir (ġekil 6.15).  

 

ġekil 6.15 : GC-19 karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Ca ve Sr dağılımı. 
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GC-19 karotunda da aragonit bileĢiminde olan C1, Sr yönünden zenginleĢme 

göstermektedir. SL-12 Karotuna benzer Ģekilde Ca değerleri; Sapropel, göl/ deniz 

geçiĢ dönemi (T), YD ve Kırmızı Kil (RL) birimlerinde göreli olarak düĢüktür. 

Kokolit Biriminde, daha yüksek ve yüksek genlikli değiĢken değerler izlenmektedir 

(ġekil 6.15). Ancak yüksek Ca değerleri GC-19 Karotunda daha az sıklıkta 

izlenmektedir. Birimin tabanındaki ilk kokolit bandı yüksek bir Ca sinyali olarak bu 

karotta da belirgin bir Ģekilde gözükmektedir.  

G.Ö. 1800 yılından günümüze kadar olan dönemde 1450- 1350, 900- 890, 820- 800, 

650- 630, 500- 480, 400- 330, 100- 35 yılları arasında Kokolit (Emiliania Huxleyi) 

kökenli yüksek Ca değerleri izlenmektedir (ġekil 6.16a). Bu Ca pikleri SL-12 

Karotundakilerle deneĢtirilebilmekle birlikte, zaman aralıkları bakımından daha kısa 

dönemlere karĢılı gelmektedir (bakınız Bölüm 6.4). Kokolit biriminde Ca 

değerlerinin spektral analizi sırasıyla 300, 150, 100, 50 ve 35 yıllık periyodlara iĢaret 

etmektedir (ġekil 6.16b, ġekil 6.17a, ġekil 6.17b). Sapropel Biriminde ise G.Ö. 

yaklaĢık 1400, 100, 75 ve 50 yıllık periyotlar izlenmektedir (ġekil 6.19a ve ġekil 

6.19b).  

 

ġekil 6.16 : a) GC-19 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz arasındaki Ca dağılımı, b) GC-

19 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz Ca değerleri spektral analizi. 
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ġekil 6.17 : a) GC-19 Karotu Sapropel biriminde (G.Ö. 2.7- 7.6 bin yıl) Ca dağılımı, 

b) GC-19 Karotu Sapropel biriminde Ca değerleri spektral analizi. 

Kırıntı malzeme girdisini gösteren litofil elementlerden Titanyum (ve Rb‘un) 

spektral analizleri; Kokolit Biriminde yaklaĢık 1500, 300, 165, 100, 75, 35 yıllık; 

Sapropel Biriminde yaklaĢık 3400, 650, 500, 250, 160, 100, 75 yıllık döngüsellik 

göstermektedir (ġekil 6.16b, ġekil 6.17b, ġekil 6.18b, ġekil 6.19b). 

Kırıntı malzeme girdisini gösteren Rb ve Ti‘un GC-19 Karotu boyunca değerleri ve 

Ca‘a oranları C1, C2 ve C3 karbonat seviyelerinde çok düĢük değerlere sahipken, 

Kokolit Biriminde çok yüksek genlikli değiĢimler göstermektedir (ġekil 6.20). Bu 

elementlerin RL, YD ve T birimlerindeki göreli yüksek değerleri dikkati 

çekmektedir.  

GC-19 Karotunda Br; C3, T ile Kokolit Birimi içerisinde yüksek değerler 

vermektedir. Ayrıca, Sapropel ve YD Birimleri içerisinde de daha seyrek yüksek 

değerlerle temsil edilmektedir (ġekil 6.21). Karotun geri kalan birimlerinde Br 

değerleri düĢüktür. GC-19 Karotunda, SL-12 Karotundakinin aksine, C3 karbonat 

zonunda düĢük Br değerleri dikkati çekmektedir (ġekil 6.21). SL-12 Karotunda Br 

değerlerinde denizel birimlerle gölsel birimler arasında görülen fark GC-19 

Karotunda görülmemektedir. 
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Fosfor (P); C3 ve C1 karbonat seviyeleri ile Kokolit Birimi üst kısmında düĢük 

değerlere sahipken; RL, H1, T ve Sapropel Biriminin üst kısmı ile Kokolit Biriminin 

alt kısmında yüksek değerler sergilemektedir (ġekil 6.21). 

 

ġekil 6.18 : a) GC-19 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz arasındaki Ti dağılımı, b) GC-

19 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz Ti değerleri spektral analizi. 

 

ġekil 6.19 : a) GC-19 Karotu Sapropel biriminde (G.Ö. 2.7- 7.6 bin yılları) 

arasındaki Ti dağılımı, b) GC-19 Karotu Sapropel biriminde. Ti 

değerleri spektral analizi. 
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ġekil 6.20 : GC-19 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Rb ve Ti dağılımları ve Ca‘a oranları. 
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ġekil 6.21 : GC-19 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen P, Br dağılımları. 

GC-19 Karotunda Mn ve Fe, kırıntıca zengin seviyelerde göreceli olarak yüksek, 

karbonatça zengin C1, C2 ve C3 birimlerinde düĢüktür (ġekil 6.22). En yüksek Mn 

değerleri Kırmızı Kil (RL) seviyesinde izlenmektedir. Demir (Fe) Kokolit ve göl/ 

deniz geçiĢi (T) Birimlerinde yer yer çok değiĢken ve düĢük değerlerde 

görülmektedir.    

 

ġekil 6.22 : GC-19 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Mn, Fe, S 

dağılımları. 

Kükürt (S) GC-19 Karotunda Kokolit Biriminin alt kısmı, T, YD, RL birimlerinde 

zenginleĢme göstermektedir (ġekil 6.22). Karbonat birimlerinde ise C2 dıĢında düĢük 

değerler sergilemektedir. SL-12 Karotunun aksine, GC-19 Karotunda Sapropel 
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Birimi ve Kokolit Biriminin üst kısmındaki S değerleri, RL ve YD gibi göl 

döneminde çökelmiĢ birimlerden daha düĢüktür.    

MC-18 Karotu 

YaklaĢık son 660 yılı temsil eden MC-18 Karotunda özellikle G.Ö. 360 ile 330 yılları 

arasında (yaklaĢık M.S. 1660- 1640 arası) ani bir Ca ve Sr artıĢı izlenmektedir (ġekil 

6.23). Daha küçük Ca pikleri G.Ö. 540 ve ve 210 yıllarında da görülmektedir. Bu 

yüksek Ca ve Sr dönemlerinde Ti, Rb, Fe ve K gibi kırıntı girdisini gösteren element 

değerleri azalmaktadır (ġekil 6.24). Bu dönemlerde aynı zamanda Br‘un da (ve Corg) 

yükselmesi biyojenik karbonat yanında organik üretimin yüksek olduğuna iĢaret 

etmektedir (ġekil 6.25). 

Gerek Ca ve gerekse organik maddenin yüksek olması bu dönemlerde yüksek 

Kokolit (Emiliania huxleyi) üretimine iĢaret etmektedir. En yüksek pikin olduğu 

M.S. 1640- 1700 yılları Küçük Buzul Çağının (Little Ice Age: M.S. 1300- 1900) en 

soğuk dönemi olan Late Maunder Minimum‘a (M.S. 1645- 1715; Eddy, 1977; 

Pfister, 1994) karĢılık gelmekte ve soğuk dönemlerde Karadeniz‘de yüksek organik 

üretime iĢaret etmektedir. Diğer küçük soğuma dönemleri G.Ö. 540 (M.S. 1460) ve 

210 (M.S. 1790) yılları dolaylarında görülmektedir. Bunlardan ilki Spörer Minimum 

dönemine (M.S. 1550- 1430; Braun vd., 2005) dönemine karĢılık gelmektedir.  

 

ġekil 6.23 : MC-18 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Ca ve Sr 

dağılımı. 
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Ti/ Ca‘un karot boyunca günümüze doğru artması Batı Karadeniz derin havzasına 

insan etkisi ile (örneğin, tarım alanlarının ormanlık alanların aleyhine büyümesi) 

artan yüksek kırıntı mineral girdisine iĢaret etmektedir. Tkarb ve Corg‘un arttığı bu 

seviyelerde Fe, Mn, S ve diğer elementlerin azalması karbonat seyreltmesi ile 

iliĢkilidir (ġekil 6.26). 

 

ġekil 6.24 : MC-18 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Rb ve Ti 

dağılımları ve Ca‘a oranları. 

 

ġekil 6.25 : MC-18 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen P, Br dağılımları. 
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ġekil 6.26 : MC-18 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Mn, Fe, S 

dağılımları. 

6.3.2 Marmara Denizi karotları 

MD01-2430 karotu 

MD01-2430 karotunda jeokimyasal analiz sonuçlarından elde edilen korelasyon 

katsayıları, Corg ile Mo, U, Cd, Sb, V, S ve Tkarb ile Ca ve Sr arasında kuvvetli 

sayılabilecek pozitif korelasyon olduğunu göstermektedir (Çizelge 6.3). 

Corg-Mo-U-V iliĢkisi indirgeyici koĢullarda Mo, U, ve V organik maddece zengin 

çökellerde zenginleĢmesi ile ilgilidir (Çağatay vd., 1987, 1990; Calvert ve Pedersen, 

1993; Thomson vd., 1995). Kükürt (S) ise organik maddece zengin çökellerde 

indirgeyici koĢullarda metal sülfidler, organik kükürt olarak çökelmektedir (Raiswell 

ve Berner, 1985). Antimuan (Sb) gibi metalloidler Fe-sülfidlerle birlikte çökellerde 

zenginleĢmektedir. 

Tkarb-Ca-Sr iliĢkisi (Tkarb-Ca r= 0.96, Tkarb-Sr r= 0.65, Ca-Sr r= 0.60; Çizelge 

6.3), Marmara Denizi çökellerinde de görülmektedir. Bu da Ca ve Sr‘un büyük 

ölçüde karbonat olarak bulunduğuna iĢaret etmektedir. Karbonat seyreltmesine bağlı 

olarak Tkarb ve Ca ile çoğu diğer elementler negatif bir korelasyon 

göstermektedirler. MD01-2430 Karotunda da litofil elementler (örneğin, Al, K, Na, 

Rb, Nb, Y, Ti, Sc, Zr, Ce) genel olarak birbirleriyle kuvvetli korelasyonlar 

gösterirler.  

Kalkofil (örneğin, Cu, S, Fe, Co, Ni, As, Sb) elementler kendi aralarında ve S ile 

korelasyon gösterirken; redoksa duyarlı elementler (örneğin, Mn, Fe, S, As gibi) 

genel olarak aralarında pozitif korelasyonlar sergilemektedir.  
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Çizelge 6.3 : MD01-2430 Karotu jeokimyasal parametrelerin korelasyon katsayıları. 
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Çizelge 6.4 : MD01-2430 Karotunda jeokimyasal parametrelerin faktör analizi. 

Faktörler 1 2 3 4 5 6 

Corg .041 .793 .  177 .392 -.190 -.018 

Tkarb -.904 -.019 -.039 -.021 -.244 -.216 

Mo .083 .867 .080 .033 -.045 .048 

Cu .538 .397 -.085 -.265 -.102 .178 

Pb .105 .325 -.244 .053 .117 .054 

Zn .834 .115 -.138 -.056 .183 -.059 

Ni -.008 .053 .220 -.140 .142 .660 

Co .484 .199 -.178 .073 .067 .623 

Mn -.114 .210 -.191 .009 -.247 -.073 

Fe .601 .138 .326 .187 -.080 .490 

As -.335 .077 .437 -.056 -.029 .631 

U -.092 .702 .226 .512 -.163 -.240 

Th .005 -.038 .449 .524 .580 -.053 

Sr -.541 -.032 -.115 .564 -.195 -.453 

Cd -.271 .686 .047 -.243 -.055 .126 

Sb -.005 .670 .232 .021 .083 .457 

V .650 .675 .057 -.081 -.024 .007 

Ca -.910 -.013 .011 -.092 -.207 -.196 

P .081 -.234 .094 -.824 .128 -.163 

La -.121 .178 .855 .194 .320 .086 

Cr .311 .289 .158 .099 -.023 .123 

Mg .211 -.073 .237 .771 .076 .051 

Ba .052 .090 -.202 -.120 .088 -.070 

Ti .845 -.025 .018 .218 .197 -.164 

Al .847 -.181 .130 .067 .074 -.218 

Na .553 .019 -.090 .615 .088 -.373 

K .729 -.256 -.047 -.356 .288 .031 

Zr .324 -.028 .183 .130 .818 -.063 

Ce .022 .148 .805 -.102 .280 .153 

Y .293 .079 .699 -.357 .069 .083 

Nb .429 -.113 .045 -.156 .701 -.064 

Ta .366 -.242 .101 -.086 .601 .182 

Sc .824 .040 .298 .119 .061 -.270 

Li .792 -.098 .064 -.296 .247 .105 

S -.176 .565 .474 .085 -.176 .499 

Rb .375 .271 .769 .199 .041 .072 

Hf .330 -.079 .308 -.332 .701 .132 

MD01-2430 Karotu jeokimyasal verilerinin faktör analizi sonuçları 6 faktör 

tanımlamıĢtır (Çizelge 6.4). Bu faktörlerin kümülatif yüzdesi % 76‘dır. Faktör 1; Al-

Ti-Zn-Sc-K-Li‘un oluĢturduğu birlikteliktir ve aluminosilikat kırıntı girdisini temsil 

etmektedir. Faktör 2; Corg-Mo-U-Cd-Sb-V-S‘dan oluĢmaktadır. Bu faktör, organik 

maddeye bağlı bir element zenginleĢmesini temsil etmektedir. 
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Faktör 3: La-Ce-Y-Rb grubu nadir toprak metallerini ve büyük iyon yarıçaplı 

uyumsuz element birlikteliğini ve bununla ilgili kırıntı girdisini simgelemektedir. 

Faktör 4: Mg-Na-Sr litofil bir element grubunu ve bunlarla ilgili kırıntı girdisine 

iĢaret etmektedir. Faktör 5: Zr-Nb-Hf-Th uyumsuz elementler olup magmatik kayaç 

ve aĢınma ürünlerini temsil etmektedir. Faktör 6: Ni-As-Co-S kalkofil grubu 

elementlerden olup indirgenmiĢ çökellerde diyajenez sonucu metal sülfidler olarak 

bulunmaktadır. 

 

ġekil 6.27 : MD01-2430 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Ca ve Sr dağılımı. 

Yüksek Ca ve Sr değerleri, Mg ile birlikte göl/ deniz geçiĢi olan B/A döneminde 

(G.Ö. 15- 12.9 bin yıl arası) kuvvetli zenginleĢme göstermektedir (ġekil 6.27). 

Ayrıca Ca ve Sr değerleri G.Ö. 4.9 bin yılda yükselmektedir. Daha önce de Bölüm 

6.2‘ de belirtildiği gibi göl/ deniz sınırındaki Ca, Sr ve Mn zenginleĢmesi farklı 

kimyasal bileĢimdeki iki suyun karıĢımı sonucu karbonat çökelmesi ile oluĢmuĢtur.  

Organik madde ile iliĢkili çökelen Mo, U ve V‘in Al‘a göre normalize edilmiĢ 

değerleri Sapropel Biriminde Corg miktarına bağlı olarak artıĢ göstermektedir (ġekil 

6.28). Uranyum (U) B/A döneminde artarken; V ve Mo azalmaktadır. Uranyumdaki 

artıĢ bu karbonat zonunda UO2
+
 iyonlarının karbonatta Ca

++
 iyonlarını yerini alması 

ile açıklanabilir (Klinkhammer ve Palmer, 1991). YD dönemi çökellerinde ise her üç 

elementte azalma göstermektedir. 
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ġekil 6.28 : MD01-2430 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Mo, U, ve V 

dağılımı. 

DeğiĢik kırıntı girdisine bağlı element gruplarını (Faktörlerin) Ti, Rb ve Zr‘un Al‘a 

göre normalize edilmiĢ değerleri ġekil 6.29‘da gösterilmiĢtir. Bunlardan Ti; son 

buzul döneminde (LGM), B/A ve son iki bin yılda düĢük değerler sergilerken; H1, 

YD ve Sapropel Biriminde göreli yüksek değerler sergilemektedir.  

 

ġekil 6.29 : MD01-2430 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Ti, Rb, Zr 

dağılımı. 

Rubidyum en yüksek değerini B/A‘da göstermekte ve bu dönemden baĢlayarak 

günümüze ve LGM‘a doğru azalma göstermektedir. 
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Zirkon (Zr), yaklaĢık G.Ö. 4 bin yılda yüksek bir pik vermektedir. Ayrıca H1 ve 

LGM‘un üstünde yüksek değerler, Sapropel ve daha genç denizel çökellerde düĢük 

değerler sergilemektedir.  

G.Ö. 4 bin yıldaki yüksek Zr değerleri, yüksek Nb, Hf ve Th (Faktör 5) değerleriyle 

alkali bileĢimde volkanik bir kül seviyesinin varlığına iĢaret etmektedir (Keller vd., 

1978). Bu seviye muhtemelen Akdeniz karotlarında görülen Z-1 seviyesine karĢılık 

gelmektedir. Bu seviye karotta çıplak gözle gözükmemesine karĢın, varlığı 

jeokimyasal analizlerle belirgin bir Ģekilde ortaya çıkmaktadır. Alkali bileĢimdeki bu 

tefra, karotun altındaki G.Ö. 22 bin yılda çökelmiĢ, Santorini kaynaklı olduğu bilinen 

tefradan farklı bileĢimdedir (Çağatay vd., 2000; Wulf vd., 2002). Daha yaĢlı olan 

tefra kalk-alkali bileĢimde olup; Rb, Y, La ve Hf‘ca zengindir.  

Mn/Al karot boyunca en yüksek değerlerini göl/ deniz geçiĢi sırasında B/A 

döneminde ve Sapropel Biriminin alt kısmında almaktadır (ġekil 6.30). Göl/ deniz 

geçiĢ dönemindeki Mn artıĢının sebebi, Akdeniz sularının havzaya gelmesi ile dip 

suyun oksijenlenmesi ve sudaki Mn‘ın okside olarak çökelmesi ile açıklanabilir. 

Sapropelin alt kısmındaki zenginleĢme bu kısmın nisbeten oksijenli koĢullarda 

çökeldiğini göstermektedir. Manganın Sapropelin hemen üzerinde zenginleĢme 

göstermemesi Sapropelin subokzik/ disokzik dip su koĢullarında çökelimini 

gerektirmektedir (Calvert, 1990; Calvert ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 1995). 

YaklaĢık G.Ö. 3- 1 bin yılda görülen ufak Mn/Al piki, havzada dip su koĢullarında 

havalandırma olduğuna iĢaret etmektedir.   

Fe/Al değerleri kısmen H1, B/A, YD ve Sapropel birimlerinde yüksektir. Bu 

birimlerde genel olarak litofil elementlerin de zenginleĢmiĢ olması Fe 

zenginleĢmesinin de kısmen de olsa kırıntı mineral girdisine bağlı olduğunu 

göstermektedir (ġekil 6.30). Ancak göl/ deniz geçiĢ dönemi (B/A) ve Sapropelin alt 

kısımlarında izlenen bolca pirit Fe zenginleĢmesinin bu birimlerde kısmen pirite 

bağlı olduğunu göstermektedir. Nitekim S/Al (ve As/Al) değerlerinin benzer bir 

dağılım gösterek Sapropelde zenginleĢmesi bu sonucu desteklemektedir.  

Son buzul maksimum döneminde (LGM) Fe ve S‘ün Al‘a oranı minimum değerler 

göstermektedir. Santorini Cape Riva (Y-2) tefra seviyesinde Fe ve S zenginleĢme 

göstermektedir.  
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ġekil 6.30 : MD01-2430 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Mn, Fe, S, U dağılımı. 
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C-7 Karotu 

C-7 Karotunda jeokimyasal parametreler arasındaki korelasyon katsayıları, Corg ile 

U, Mo, Sb ve V arasında ve Ca ile Sr arasında kuvvetli sayılabilecek (r > 0.5) pozitif 

korelasyonlar olduğunu göstermektedir (Çizelge 6.5). 

C-7 Karotunda jeokimyasal parametreler arasındaki korelasyon katsayıları, Corg ile 

U, Mo, Sb ve V arasında ve Ca ile Sr arasında kuvvetli sayılabilecek (r > 0.5) pozitif 

korelasyonlar olduğunu göstermektedir (Çizelge 6.5). 

Corg-U-Mo-Sb-V iliĢkisi indirgeyici koĢullarda U, Mo, Sb ve V‘un organik maddece 

zengin çökellerde zenginleĢmesi ile ilgilidir (örneğin; Calvert ve Pedersen, 1993). 

Daha düĢük düzeyde pozitif korelasyonlar (r = 0.4- 0.5) Corg ile S ve Fe arasında söz 

konusudur. Kükürt (S) organik maddece zengin çökellerde indirgeyici koĢullarda Fe 

diğer metal sülfidler ve organik kükürt olarak çökelmektedir (Raiswell ve Berner, 

1985). C-7 karotunda Fe ile S arasında Corg-Fe-S sistemi iliĢkisinden ve Fe-sülfidler 

halinde çökelimden dolayı r= 0.95 ile temsil edilen kuvvetli bir korelasyon vardır. C-

7 Karotunda da litofil elementler olan Th, La, Al, Ti, K, Y, Nb, Ta, Rb, Zr ve Ce 

genel olarak birbirleriyle kuvvetli korelasyonlar (r> 0.6) göstermektedir.  

C-7 Karotunda jeokimyasal verilerinin faktör analizi sonucuna göre 3 faktör 

tanımlanmıĢtır (Çizelge 6.6). 

 

ġekil 6.31 : C-7 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Ca ve Sr dağılımı. 
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Çizelge 6.5 : C-7 Karotunda jeokimyasal parametrelerin korelasyon katsayıları. 
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Çizelge 6.6 : C-7 Karotunda jeokimyasal parametrelerin faktör analizi. 

Faktörler 1 2 3 4 

Corg -.228 .227 -.494 .778 

Tkarb -.793 -.347 .367 -.118 

Mo  -.013 .141 -.118 .816 

Cu  .349 .260 .275 .557 

Pb  -.015 .904 .099 -.056 

Zn  .561 .723 .169 .059 

Ni  .076 .004 .205 .285 

Co  .401 .197 .255 .416 

Mn ( -.550 -.030 -.530 -.052 

Fe -.020 -.071 -.962 -.032 

As  -.132 -.246 -.929 -.078 

U  -.123 .460 -.054 .815 

Th  .825 .192 .249 .050 

Sr  -.848 .097 .290 -.092 

Cd  .060 -.131 .148 .774 

Sb  -.001 .184 -.110 .766 

V  .357 .289 .087 .796 

Ca -.802 -.340 .339 -.079 

P  -.158 -.129 -.582 .156 

La  .907 -.045 .193 .057 

Cr  .235 .617 .195 .451 

Mg -.137 .612 .393 .209 

Ba  .098 .268 .823 -.015 

Ti  .590 .695 .251 .140 

Al  .853 .356 .252 .028 

Na  -.053 .889 .176 .195 

K  .881 .079 .182 -.139 

Zr  .194 .868 .131 .133 

Ce  .817 .344 .178 .161 

Y  .727 -.104 .345 .093 

Nb  .746 .404 .238 -.183 

Ta  .771 -.053 .216 -.394 

Sc  .055 .866 .148 .375 

Li  .456 .757 .145 .273 

S  -.176 -.252 -.927 .067 

Rb  .701 .174 .157 .430 

Hf  .436 .769 .047 .040 

Bu faktörlerin kümülatif yüzdesi % 70‘dir. Faktör 1; La-K-Al-Th-Ce-Ta-Nb-Rb‘un 

oluĢturduğu aluminosilikat kırıntı girdisini temsil eden birlikteliktir. Faktör 2; Pb-Na-

Zr-Sc-Hf-Li-Zn-Ti‘un oluĢturduğu daha çok felsik kayaçların ve aĢınma ürünlerinin 

oluĢturduğu bir birlikteliktir.  

Faktör 3: Corg-Mo-U-As-V-Cd-Sb‘nin temsil ettiği organik maddeye bağlı olarak 

indirgeyici koĢullarda çökelen elementlerin temsil ettiği bir birlikteliktir.   
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ġekil 6.32 : a) C-7 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz arasındaki Ca dağılımı, b) C-7 

Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz Ca değerleri spektral analizi. 

 

ġekil 6.33 : a) C-7 Karotu Sapropel biriminde (G.Ö. 7- 11.5 bin yıl) arasındaki Ca 

dağılımı, b) C-7 Karotu Sapropel biriminde Ca değerleri spektral analizi. 

C-7 Karotu boyunca Ca, Sr ve Mg dağılımları, Tkarb‘a benzer bir dağılım 

göstererek; B/A ve göl/ deniz geçiĢi döneminde yüksek değerler alır (ġekil 6.31).  
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Kalsiyum (Ca) ve Sr değerleri ayrıca G.Ö. 7 bin ile günümüz arasında göreli 

yükselme gösterir. Son 1800 yıl- günümüz arasında Ca profilinden elde edilen 

spektral analizler yaklaĢık 100, 55, 35, 25 ve 15 yıllık döngüsellikler sunarken 

Sapropel biriminde 450, 165, 100, 75 ve 35 yıllık döngüsellikler tespit edilmiĢtir. 

(ġekil 6.32, ġekil 6.33). 

Titanyum (ve Rb‘un) spektral analizleri; Son 1800 yıl- günümüz arasında yaklaĢık 

320, 140, 85, 75, 35 yıllık; Sapropel Biriminde yaklaĢık 435, 285, 100, 65, 35 yıllık 

döngüsellik göstermektedir (ġekil 6.34, ġekil 6.35).  

DeğiĢik kırıntı girdisine bağlı element gruplarını (Faktörlerin) Ti, Rb ve Zr‘un Al‘a 

göre normalize edilmiĢ değerleri Çizelge 6.6‘da gösterilmiĢtir. Titanyum (Ti), Rb 

dağılımları; son buzul (LGM), ve buzul çözünme ve YD dönemlerinde yüksek 

değerlerle yüksek kırıntı girdisine iĢaret etmektedir (ġekil 6.36). B/A döneminde ise 

Ti ve Rb elementlerindeki düĢük değerler düĢük kırıntı girdisini göstermektedir. 

 

ġekil 6.34 : a) C-7 Karotu G.Ö.1800 yıl- günümüz arasındaki Ti dağılımı, b) C-7 

Karotu Ti değerleri spektral analizi. 

Organik maddeye bağlı elementler olan Br, Mo, U ve P‘un dağılımları ġekil 6.37‘de 

verilmiĢtir. Buna göre Br Sapropel içerisinde artarak, bu birimin üstünde maksimum 

değerine ulaĢır. Mo, Corg‘a benzer bir dağılım gösterek Sapropel birimi içerisinde 
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önemli zenginleĢme gösterir. Göl/ deniz sınırından baĢlayarak artan Mo değerleri YD 

döneminde kesintiye uğrayarak düĢük değerler sergiler. Aynı durum G.Ö. 9.5- 9 bin 

yılları arasında da düĢük Mo değerleri ile görülür. Fosfor (P) değerleri, döngüsellik 

göstererek Sapropel içerisinde, altında, üstünde ve G.Ö. 3- 2 bin yılları arasında 

yüksek değerler sergiler. 

 

ġekil 6.35 : a) C-7 Karotu Sapropel (G.Ö.7- 11.5 bin yılları) birimindeki Ti dağılımı, 

b) C-7 Karotunda Sapropel biriminde Ti değerleri spektral analizi. 

C-7 Karotunda MD01-2430 Karotunda görülen G.Ö. 4 bin yıl yaĢındaki tüf 

seviyesine ait jeokimyasal anomaliler gözükmemektedir. Bunun nedeni büyük 

olasılıkla ICP-MS analizlerinin göreli düĢük çözünürlüğü ve karotun düĢük 

sedimantasyon oranı nedeniyle bu seviyenin örneklenmemiĢ olmasıdır. 

Karotun tabanına yakın kısımda çıplak gözle görülen ve örneklenen Santorini Cape 

Riva tefra seviyesi yüksek Zr, Y, Hf, Th, değerleri ile temsil edilmektedir.   
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ġekil 6.36 : C-7 Karotunda XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Rb ve Ti dağılımları ve Ca‘a oranları. 
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ġekil 6.37 : C-7 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen P, Br ve ICP-MS ile elde edilen Mo, U dağılımları. 
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ġekil 6.38 : C-7 Karotu XRF Karot Tarayıcısı ile elde edilen Mn, Fe, S dağılımları. 

Mn/Al karot boyunca en yüksek değerleri göl/ deniz geçiĢi sırasında B/A döneminde 

görülmektedir (ġekil 6.38). Diğer yüksek bir Mn değeri G.Ö. 18 bin yılında 

izlenmektedir. Demir (Fe) ve S Sapropel Biriminin üst ve alt kısmında zenginleĢme 

gösterirken, Fe B/A dönemi çökellerinde düĢük değerler almaktadır. 

MD01-2426  

MD01-2426 Karotunda elde edilen çökel istifi G.Ö. yaklaĢık 17.5- 14.4 bin yılları 

arasında çökelmiĢtir. Dolayısı ile büyük ölçüde gölsel birimi temsil etmektedir. 

Karotta jeokimyasal parametreler arasındaki korelasyon katsayıları, Corg ile U, Mo 

ve S arasında kuvvetli sayılabilecek (r> 0.6) pozitif korelasyon olduğunu 

göstermektedir (Çizelge 6.7). 

Diğer Marmara Denizi karotlarında izlediğimiz Fe ile S arasında Corg-Fe-S 

sistemine dayalı kuvvetli iliĢki bu karotta daha zayıftır (r= 0.41). Bunun nedeni çökel 

biriminin sülfat limitleyici olmasıdır (örneğin, bakınız Raiswell ve Berner, 1985). 

Tkarb ile Ca, Sr ve P arasında kuvvetli pozitif, diğer çoğu element arasında negatif 

korelasyon izlenmektedir. Karotta litofil elementler olan Th, La, Al, Ti, K, Y, Nb, 

Ta, Rb, Zr ve Ce genel olarak birbirleriyle kuvvetli korelasyonlar (r> 0.6) 

göstermektedir.  MD01-2426 karotunda yapılan Faktör analizi sonucunda 4 faktör 

tanımlanmıĢtır. Bu faktörlerin kümülatif yüzdesi % 83‘tür. Faktör 1: Cu- Zn-Fe-Th-

V-La-Ti-Al-Na-K-Zr-Ce-Ta-Sc-Li-Rb ve Hf elementleri birliktelik sergilemekte ve 

kırıntı mineral kaynağına iĢaret etmektedir (Çizelge 6.8). 
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Çizelge 6.7 : MD01-2426 Karotunda jeokimyasal parametrelerin korelasyon katsayıları. 
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Çizelge 6.8 : MD01-2426 Karotunda jeokimyasal parametrelerin faktör analizi. 

Faktör 1 2 3 4 

Tkarb -.797 -.297 .307 .254 

Corg   .104 -.149 .701 .467 

Mo  -.037 -.249 .859 .076 

Cu  .830 .228 .139 .340 

Zn .797 .302 .144 .013 

Ni  .086 .917 -.251 -.092 

Co  .412 .763 -.118 .133 

Mn -.195 .590 -.340 -.071 

Fe  .560 .275 .128 .516 

As  -.162 -.018 -.252 .818 

U  -.105 -.317 .848 .013 

Th  .842 .074 -.363 -.094 

Sr  -.618 -.427 .368 -.054 

Sb  .395 .721 .178 .062 

V  .892 -.112 .217 .067 

Ca  -.841 -.247 .280 .213 

P  -.857 -.117 -.217 .097 

La  .787 .237 -.335 -.338 

Cr  .228 .837 -.303 -.330 

Mg  .228 .875 -.175 .048 

Ba  .069 .098 -.317 -.868 

Ti .701 .484 -.270 -.322 

Al .972 -.095 .025 .039 

Na .607 -.064 .623 .185 

K .905 .137 .100 .161 

Zr .738 .308 .025 -.466 

Ce .789 .158 -.380 -.343 

Y  .839 .313 -.090 .028 

Nb  .509 .599 -.334 -.352 

Ta .579 .356 -.570 -.269 

Sc .794 .291 .338 -.105 

Li  .949 .092 -.009 -.052 

S  -.035 -.037 .362 .874 

Rb  .876 .296 -.093 -.126 

Hf  .706 .178 -.164 -.488 

Buna göre Faktör 1 ile negatif korelasyon toplam karbonat, Ca, P ve Sr arasında 

görülmektedir. Faktör 2: Ni-Co-Mn-Cr-Mg ve Nb‘ca temsil edilmektedir. Faktör 2, 

daha çok bazik magmatik kayaç ve onun aĢınma ürünü bir kaynağa iĢaret etmektedir.  

Faktör 3, Corg, Mo, U ile temsil edilmekte ve organik madde ile zenginleĢen element 

birlikteliğini göstermektedir. Faktör 4, As ve S sülfidler halinde zenginleĢen element 

grubunu temsil etmektedir (Çizelge 6.8).  

% 42 ye varan toplam karbonat değerlerinin izlendiği göl/ deniz birimleri sınırında, 

B/A dönemi ve G.Ö. 15.65 bin yıllarında Ca/Al ve Sr/Al yüksek değerler 
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vermektedir (ġekil 6.39). Mo,U, V değerleri sapropel seviyesinde organik karbona 

bağlı artmıĢtır (ġekil 6.40).  

Aliminyuma normalize edilmiĢ Ti, Rb ve Zr değerlerinde deniz dönemine göre göl 

döneminde izlenen artıĢlar, göl dönemindeki yüksek çökelme oranları ile uyumludur 

(ġekil 6.41). 

Göl/ deniz birimleri sınırında B/A dönemi ve G.Ö. 15.65 bin yıllarında Tkarb, Ca/Al 

ve Sr/Al‘a benzer olarak Mn/Al, Fe/Al, S/Al da yüksek değerler sergilemektedir 

(ġekil 6.42). Bunlardan G.Ö. 14.55 ve 15.65 yıllarında izlenen yüksek karbonat 

zonları sülfat/ metan diyajenetik cephelerini temsil etmektedir (ġekil 6.39; Çağatay 

vd., 2004). 

 

ġekil 6.39 : MD01-2426 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Ca ve Sr dağılımı. 

 

ġekil 6.40 : MD01-2426 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Mo, U, ve V‘un 

dağılımı (Elementler Al‘a göre normalize edilmiĢtir). 
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Gerek karbonat zenginleĢme zonlarında ve gerekse göl/ deniz geçiĢi birimlerinde Fe 

ve S‘e benzer Ģekilde Cu, Zn ve As gibi kalkofil elementler de zenginleĢme 

göstermektedir (ġekil 6.42).  

 

ġekil 6.41 : MD01-2426 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Ti, Rb, Zr 

dağılımı (Elementler Al‘a göre normalize edilmiĢtir). 

 

ġekil 6.42 : MD01-2426 Karotunda ICP-MS analizi ile elde edilen Mn, Fe, S, U 

dağılımı (Elementler Al‘a göre normalize edilmiĢtir). 

6.3.3 Element dağılımlarının yorumu 

Karadeniz karotlarında organik üretimi veren Ca ve karasal kırıntı mineral girdisini 

veren Ti‘un spektral analizleri; Holosen‘de Karadeniz‘de Sapropel çökelimi 

süresince 1400, 435, 190, 100, 75, 50 ve 35 yıllık; Marmara Denizi Sapropel 

çökelimi sırasında 450, 165, 100, 75 ve 35 yıllık döngüsellikler tespit edilmiĢtir 

(ġekil 6.9, ġekil 6.19, ġekil 6.33). Titanyumun (ve Rb‘un) spektral analizleri 

Karadeniz Sapropelinin çökelimi döneminde 3400, 650, 500, 435, 285, 185, 100, 75 

ve 35 yıllık; Marmara Denizi sapropel çökelimi sırasında 435, 285, 100, 65, 35 yıl 

yıllık döngüsellikler göstermektedir (ġekil 6.12, ġekil 6.19 ve ġekil 6.35).  
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Batı Karadeniz derin havzasında Kokolit biriminde Ca ve Ti değerlerinin spektral 

analizi sırasıyla 1500, 300, 165-150, 100, 75- 50 ve 35 yıllık periyodları gösterirken; 

Sapropel Biriminde G.Ö. yaklaĢık 3400, 1400, 650- 500, 250, 160, 100, 75- 50 yıllık 

periyotlar izlenmektedir (ġekil 6.16, ġekil 6.17, ġekil 6.19). Döngüsellikler Anadolu 

girdilerini temsil eden Karadeniz SL-12 Karotu ve Marmara Denizi C-7 Karotunda 

benzerdir. Ancak bu karotlardaki döngüsellikler Avrupa girdilerini temsil eden Batı 

Karadeniz derin havzasından alınan karota göre bazı farklılıklar göstermektedir. Bu 

durum Avrupa ve Anadolu‘yu etkileyen iklim sistemlerindeki farklılıktan 

kaynaklanmıĢ olmalıdır.  

Son 1800 yılda Karadeniz‘de Kokolit biriminde izlenen Ca profilleri SL-12 

Karotunda yaklaĢık G.Ö. 1670- 1540, 1390- 1350, 1100- 990, 890- 760, 660- 580, 

410- 250, 90- 45 yılları arasında yüksek değerler vermektedir (ġekil 6.8, ġekil 6.16). 

Batı Karadeniz GC-19 karotunda da benzer zaman dilimlerinde (G.Ö. 1450- 1350, 

900- 890, 820-8 00, 650- 630, 500- 480, 400- 330, 100- 35) yüksek Ca değerleri 

izlenmiĢtir (ġekil 6.8, ġekil 6.16). Bunlardan SL-12 Karotunda Ca değerindeki en 

önemli artıĢlar G.Ö. 1670- 1540, 1100- 990 ve 410- 250 yılları arasında; GC-19 

Karotunda ise G.Ö. 1450- 1350, 400- 330, 100- 35 yılları arasındadır. Son 1800 yılda 

kalsiyum ve Ti değerlerindeki bu döngüsellikler Karadeniz‘de 300, 100- 150, 50- 70, 

35, 15 yıllık; Marmara Denizi‘nde 100, 55, 35, 25 ve 15 yıllık periyodlarla ifade 

edilmektedir.  

Karadeniz karotlarında organik üretimi veren Ca ve karasal kırıntı mineral girdisini 

veren Ti‘un spektral analizleri; bulunan periyodların çoğunun güneĢin 11 yıllık 

etkinlik döngüselliği ve bunun genlik modülasyonları olan 22 yıllık (Hale), 87 yıllık 

(Gleissberg) ve 210 yıllık (Suess) periyodlarına (bakınız: Braun vd., 2005) ve 

bunların ağaç halkalarındaki 105, 131, 232, 385, 504 yıllık 
14

C döngüleri Ģeklindeki 

yansıma periyoduna (Damon ve Sonnett, 1992) benzerlik göstermektedir .   

Zira yaklaĢık son 800 yılı temsil eden Karadeniz MC-18 Karotunda ve son 1800 

yıllık tarihsel dönemi temsil eden SL-12 Karotunun üst kısmına ait Ca, Ti, Rb gibi 

iklim belirteci (proxy) elementler tarihsel dönemlere ait iklim değiĢimlerinin 

kayıtlarını açık bir Ģekilde göstermektedir (ġekil 6.23, ġekil 6.24). MC-18 Karotunda 

G.Ö. 210, 360 ve 540 yıllarında izlenen yüksek Tkarb (ve Corg değerleri) büyük 

olasılıkla kokolit üretimi ile ilgilidir. Bunlardan en yüksek piki veren G.Ö. 360 yılı 

Küçük Buzul Çağının en soğuk dönemi olan Late Maunder Minimum‘a (Eddy, 1977; 
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Pfister, 1994; Lutherbacher vd., 2001) karĢılık gelmektedir. Nitekim, bu dönemin 

benzer çökel kayıtları Karadeniz‘de daha önce bulunmuĢtur (Güngör, 2005; Güngör 

ve Çağatay, 2006). Daha küçük çapta soğuma dönemleri yüksek Tkarb değerleri ile 

M.S. 1800- 1900 ve M.S. 1400- 1500 yılları arasında görülmektedir. Bunlardan 

ikincisi Spörer Minimum denilen döneme karĢılık gelmektedir (Eddy, 1977; Braun 

vd., 2005). 

Ti, Rb, Th ve Zr gibi elementlerce temsil edilen kırıntı mineral girdisi Karadeniz‘de 

kırmızı kil (RL; G.Ö. 16- 14.5 bin yılları arası), YD (G.Ö. 12.9- 11.9 bin yılları arası) 

ve en çok da göl/ deniz geçiĢi (G.Ö. 9.3- 8.7 bin yılları arası) dönemlerinde 

artmıĢtır(ġekil 6.10, ġekil 6.20). Bu dönemler büyük olasılıkla Karadeniz‘e bol 

akarsu girdilerinin olduğu yağıĢlı veya buzul erime dönemlerini (RL için) temsil 

etmektedir. Buna karĢın kırıntı malzeme girdisi karbonat çökelim dönemlerini temsil 

eden C1, C2 ve C3 ile yakın zamanda G.Ö. 2.7- 1.8 bin yılları arasında büyük 

olasılıkla kurak dönemlerde azalmıĢtır. Göl/ deniz geçiĢ dönemindeki yüksek kırıntı 

girdisi hem bu dönemin yağıĢlı iklimini, hemde Karadeniz‘in Akdeniz transgresyonu 

öncesindeki düĢük su seviyesini göstermektedir.   

Batı Karadeniz derin çukurluğundan alınan GC-19 Karotu ile Sakarya Nehri ağzı 

açıklarında yamaç üzerinden alınan SL-12 Karotundaki litofil element dağılımları 

bazı farklılıklar göstermektedir. Bu farklılıkların önemli iki nedeni vadır: 1) iki 

karotun değiĢik çökel kaynakları, ve 2) SL-12 Karotundaki yüksek çökelme oranıdır. 

SL-12 Karotu Anadolu‘dan çökel girdisini yüksek çözünürlükte temsil ederken; GC-

19 Karotu Avrupa‘dan Tuna, Dinyeper ve Dinyester nehirleriyle getirilen çökel 

girdilerini çok daha düĢük çökelme oranı ve çözünürlükle sunmaktadır. Bunun 

sonucu olarak, yüksek Ca değerleri GC-19 Karotunda daha az sıklıkta izlenmektedir. 

Ġki karot arasındaki diğer önemli fark GC-19 Karotunda C3 karbonat zonundaki 

(B/A) düĢük Ca değerleridir (ġekil 6.15). Her iki karottaki Ca pikleri genel olarak 

deneĢtirilebilmekle birlikte GC-19 karotundaki yüksek değerler zaman aralıkları 

bakımından daha kısa dönemlere karĢılık gelmektedir. 

Demir (Fe) Karadeniz karotlarında Kırmızı Kil (RL), YD ve göl/ deniz geçiĢi (T) 

çökellerinde kırıntılı malzemeye bağlı çökelirken; denizel koĢullarda çökelen 

Sapropel ve Kokolit Birimlerinde büyük oranda Fe-sülfidler halinde zenginleĢmiĢtir 

(ġekil 6.14, ġekil 6.22). Sülfatın ve organik maddenin bol olduğu indirgeyici 

ortamda Fe, S ile birlikte Fe-sülfid mineralleri halinde zenginleĢmiĢtir (Lyons vd., 
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1993; Arthur ve Dean, 1998; Wilkin ve Arthur, 2001). Göl döneminde göl sularında 

az olan sülfatın limitleyici bir eleman olması nedeniyle Fe büyük ölçüde Fe-oksit ve 

silikatlar halinde çökelmiĢtir. Demir ve S, göl/ deniz geçiĢi (T) ve YD sonu ile C2 

birimi tabanında da göreli olarak yüksek değerlere sahiptir. Bunlardan T biriminde 

kükürdün kaynağı deniz suyu iken göl/ deniz geçiĢi (T)- YD sonundaki göl 

döneminde buharlaĢma sonucu zenginleĢme olmalıdır.   

Manganın (Mn) SL-12 Karotunda göl/ deniz geçiĢinden baĢlayarak C1 zonunda 

(G.Ö. 7.8- 8.7 bin yılları arası) en düĢük değerlere inmesi, Karadeniz‘de anokzik 

koĢulların Akdeniz sularının G.Ö. 9.3 bin yılda girmesinden 500- 600 yıl sonra 

baĢladığına iĢaret etmektedir (ġekil 6.14). Batı Karadeniz derin havzasında genel 

olarak görülen düĢük Mn değerleri Sapropel ve Kokolit birimlerinin anokzik 

koĢullarda çökeldiğini göstermektedir (ġekil 6.22). Ancak Kokolit Birimi içerisinde 

G.Ö. 1150- 800 yılları arasında nisbeten yüksek Mn değerleri havzanın bu dönemde 

bir miktar oksijenlendiğini veya kırıntı kökenli Mn‘ın havzaya girdiğini 

göstermektedir. Titanyumun (Ti) bu dönemde benzer bir dağılım göstermesi ikinci 

hipotezin doğru olduğunu kanıtlar niteliktedir. Bu tarihten sonra yaklaĢık G.Ö. 550-

250 düĢen Mn değerleri, son bir kaç yüzyılda kırıntı girdisinin artıĢına paralel olarak 

günümüze doğru artıĢ göstermektedir (ġekil 6.20, ġekil 6.22). SL-12 Karotunda 

Sapropel ve Kokolit birimleri içerisindeki Mn değerlerindeki bir kaç bin yıllık 

yüksek genlikli döngüsellikler benzer Ģekilde dip oksijen koĢullarındaki değiĢimden 

ziyade, kırıntı girdisindeki değiĢimleri yansıtmaktadır. 

Marmara Denizi karotlarında kırıntı girdisi belirteci litofil elementlerin (Ti, Rb, Zr 

gibi) profilleri genel olarak göl dönemi çökellerinde, özel olarak da YD dönemi 

çökelleri ile Sapropel Biriminin tabanında havzaya bol kırıntı mineral malzemesinin 

geldiğini göstermektedir (ġekil 6.29, ġekil 6.36). B/A döneminde ise düĢük kırıntı 

mineral girdisi izlenmiĢtir. Bu sonuçlar bu dönemlerdeki yüksek çökelme oranları ile 

desteklenmektedir (Çizelge 4.6, Çizelge 4.8). Bu durum göl döneminde en fazla -84 

m de bulunan göl seviyesi (Polonia vd., 2004; Çağatay vd., 2009) nedeniyle bugünkü 

Ģelf alanlarının kara haline gelmesi ve nehirlerle getirilen çökellerin Ģelfde 

çökelmeden doğrudan Marmara Denizi‘nin derin kısımlarında çökelmesi ile 

açıklanabilir.   

Karadeniz‘e benzer olarak Marmara Denizi‘nin göl evresindeki en düĢük kırıntı 

malzeme girdisi B/A döneminde görülmektedir. Bu dönemin göreli olarak sıcak ve 
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kurak bir dönem olması Marmara Denizi‘ne düĢük kırıntı malzeme girdisinin baĢlıca 

nedenidir. Buna karĢın litofil element profilleri YD ve H1 dönemlerinde kırıntı 

mineral girdisinin göreli olarak daha yüksek olduğunu göstermektedir. Daha önce 

Bölüm 4.4‘de de belirtildiği gibi, bu dönemlerdeki düĢük su seviyesi derin Marmara 

havzasında çökelme oranlarının yüksek olmasının önemli bir nedeni olabilir. YD 

döneminde Marmara Denizi‘ne Karadeniz‘den askıda çökel girdisi de (EriĢ vd., 

2007, 2008) kırıntı mineral girdisine katkıda bulunan diğer bir etkendir.  

Marmara Denizi‘de geç Pleyistosen- Holosen Sapropel Birimi, Mn gibi redoks 

belirteci element dağılımlarına göre subokzik-disokzik dip suyu oksijen koĢullarında 

çökelmiĢtir(ġekil 6.30, ġekil 6.38). Bu durum bentik foraminifer kayıtlarıyla 

desteklenmektedir (Çağatay vd., 2000, 2009) 

Ġncelenen Marmara Denizi çökel istifi tabanında yüksek Hf, Y, Th, Na ve Zr ile 

simgelenen, G.Ö. 22 bin yaĢlı Santorini Cape Riva tefrası yanında; çıplak gözle 

görülemeyen ve Nb, La, Rb gibi Nadir Toprak ve Büyük Ġyon Yarıçaplı elementlerce 

belirlenen ikinci bir tüf seviyesi bulunmuĢtur. Kimyasal bileĢimine göre alkali 

bileĢimdeki bu tefranın Akdeniz‘de görülen Vezüv kaynaklı Z-1 tefra seviyesinin 

(Keller vd., 1978) eĢleniği olma olasılığı yüksektir.    

 



 135 
 

7. XRD KĠL VE KARBONAT MĠNERAL ANALĠZLERĠ  

7.1 GiriĢ 

Bu bölümde Karadeniz ve Marmara Denizi‘nden alınan SL-12 ve MD01-2430 Karot 

çökelleri ile Karadeniz‘e akan Sakarya Nehri ve Marmara Denizi‘ne akan Kocasu, 

Gönen ve Karabiga ırmaklarının taĢıdığı çökel yükünün kil tane boyutundaki 

malzemesinin X-IĢınları Difraksiyon (XRD) analiz yöntemi ile elde edilen kil-

mineral sonuçları sunulacaktır. Ayrıca SL-12 karotunda C1, C2 ve C3 karbonat 

zonundan alınan örneklerin karbonat analiz sonuçları verilecektir.   

Deniz tabanlarında biriken killer genellikle kırıntı kökenli olup, büyük ölçüde 

denizleri çevreleyen akaçlama havzalarında iklime ve kayaç bileĢimine bağlı olarak 

oluĢur (örneğin: Biscaye, 1965; Çağatay vd., 2002). Karada iklime ve daha az ölçüde 

kayaç bileĢimine bağlı olarak kayaç ayrıĢması sonucu oluĢan killer akarsu ve daha az 

miktarlarda rüzgarla deniz havzalarına taĢınarak depolanırlar. Bu nedenle iklimi 

temsil eden belirleyici parametrelerdir (proxy). Kaolinit, tropikal ve yarı tropikal 

iklime ve iyi drenaja sahip bölgelerde oluĢurken, klorit daha çok fiziksel ayrıĢmanın 

yoğun, kimyasal ayrıĢmanın yavaĢ olduğu soğuk iklimlerde oluĢur. Ġllit, kıtasal 

aĢınmanın yoğun olduğu ve nehirlerin bol kırıntı taĢıdığı bölgelerde depolanır. 

Smektit (montmorillonit) yağıĢın daha az olduğu ve volkanik kayaçların yüzeylediği 

bölgelerde oluĢur. Bu bölümde sunulan XRD kil analizlerinden amaç kil-

minerallerinin zaman içerisindeki değiĢimlerini saptamak, bunun iklimle ve kaynak 

alanlarla olan iliĢkilerini belirlemektir.   

7.2 Karadeniz SL-12 Karotu 

Karbonat mineral bileşimi 

C1, C2 ve C3 karbonat zonlarından alınan birer adet örneğin XRD mineral analiz 

sonuçları ġekil 7.1 de sunulmuĢtur. Bu sonuçlar C1 zonundaki karbonatın aragonit ve 

kalsitten; C2 ve C3 zonundaki karbonatın büyük oranda kalsit ve az olarak da 

ankeritten ((Ca, Fe)CO3) oluĢtuğunu göstermektedir. 6. Bölümde sunulan Sr analiz 
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sonuçları da yüksek Sr değerleri ile C1 karbonat zonunun aragonit içeriğini 

yansıtmaktadır. Demir karbonat (ankerit, siderite), piritin oluĢamadığı daha çok 

sülfat limitleyici ortamlarda ve diyajenetik metan zonlarında oluĢmaktadır (Curtis, 

1977, Raiswell ve Berner, 1985). C2 ve C3 zonlarındaki ankeritin Karadeniz‘in göl 

olduğu dönemdeki sularında, sülfatın çok düĢük düzeyde olduğu dönemde, sülfat 

limitleyici koĢullarda diyajenetik olarak çökeldiği düĢünülmektedir.  

 

ġekil 7.1 : SL-12 Karotunda C1, C2 ve C3 karbonat seviyeleri XRD analiz sonuçları. 

a) 613-^614 cm arasında C1 seviyesini, b) 655- 656 cm arasında C2 

seviyesini, ve c) 685-686 cm arasında C3 seviyesini temsil etmektedir.  

Kil mineral bileşimi 

Karadeniz SL-12 Karotu boyunca kil mineral dağılımının (ġekil 7.2) ana özellikleri 

maddeler halinde Ģu Ģekilde özetlenebilir: 

1) Kil mineral topluluğu büyük oranda smektit ve illitten ve daha küçük 

oranlarda kaolin ve kloritten oluĢmaktadır (Çizelge 7.1).  

2) YaklaĢık YD‘dan (G.Ö. 12 bin yıldan) baĢlayarak günümüze doğru smektit 

oranında göreceli bir artıĢ ve illit, klorit ve kaolinitin oranında azalıĢ 

izlenmektedir.  

3) En yüksek illit, klorit ve kaolin ve en düĢük smektit oranı C3 karbonat ve YD 

birimlerinde izlenmiĢtir. 
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ġekil 7.2 : Karadeniz  SL-12 Karotunun göreceli kil-mineral içeriği. 

4) Kırmızı Kil (RL) birimi ortasında smektit oranında önemli bir artıĢ 

bulunmaktadır.   

5) YaklaĢık G.Ö. 7 bin yıldan günümüze uzanan dönemdeki salınımlar büyük 

ölçüde karotun bu kısmındaki göreceli yüksek örnekleme çözünürlüğüne (5 

cm/ örnek) bağlı olarak bu dönemdeki bir kaç yüzyıllık döngüselliği 

göstermektedir. 

6) Karotdaki ortalama kil mineral bileĢimi ile Geyve‘de alınan Sakarya Nehri 

örneği ortalama kil mineral bileĢimi benzerdir (Çizelge 7.1 ve Çizelge 7.2). 

Ancak günümüz Sakarya Nehri ortalama kil mineral bileĢimi karotun üst 

düzeylerindeki ortalama kil mineral bileĢimine göre illit açısından daha 

zengin, smektit açısından daha fakirdir.   
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Çizelge 7.1 : Karadeniz SL-12 karotunun göreceli kil-mineral bileĢimi. 

Kil Minerali Ortalama 

(%) 

Minimum-Maksimum 

değerler (%) 

Smektit 43 8 – 66 

Illit 41 20 – 71 

Kaolinit 8 2 – 21 

Klorit 8 4 – 21 

Çizelge 7.2 : Karadeniz‘e akan Sakarya Nehri‘nin  Gevye‘de yatağında örneğin kil-

mineral bileĢimi. 

Akarsu 

 

Örnekleme yeri Smektit 

(%) 

Ġllit 

(%) 

Kaolinit 

(%) 

Klorit 

(%) 

Sakarya 

nehri 

Geyve yatağı örneği 44 39 6 11 

7.3. Marmara Denizi MD01-2430 Karotu  

MD01-2430 Karotu kil mineral dağılımında (ġekil 7.3) Ģu özellikler dikkati 

çekmektedir: 

1) Son Buzul Çağı Maksimum (LGM) döneminden baĢlayarak günümüze doğru 

smektit oranında bir artıĢ; illit ve klorit oranında bir azalıĢ görülmektedir. 

2) En yüksek illit ve en düĢük smektit H1 (G.Ö. 18-17.8 bin yılları arası; Bard 

vd., 2000) biriminde izlenmektedir. 

3) Bølling-Allerød (B/A) - Younger Dryas (YD) geçiĢ dönemi ile YD dönemi 

göreceli olarak yüksek smektit ve düĢük illit oranları ile temsil edilmektedir.  

4) G.Ö. 12-10 bin yılları arasında yüksek illit ve kaolin oranları ile düĢük 

smektit oranları izlenmektedir. 

5) Yüksek illit oranları yaklaĢık G.Ö. 1500, 2500, 4500-4000, 5000, 9000 

yıllarında da görülmektedir.  

6) Marmara Denizi MD01-2430 çökelleri Karadeniz SL-12 Karotu çökellerine 

göre smektit yönünden daha zengindir (Çizelge 7.1 ve Çizelge 7.3).  

7) Son bin yılda depolanan Marmara Denizi çökellerinin kil mineral bileĢimi ile 

Marmara Denizi‘ne çökel taĢıyan akarsuların kil mineral bileĢimi (Karabiga 

Çayı, Biga Kasabası örneği dıĢında) oldukça benzerdir (Çizelge 7.3 ve 

Çizelge 7.4). Karabiga Çayının Biga kasabasında alınan örneği, seramik 

endüstrisi için iĢletilen kaolin yataklarının atıklarını içerdiği için temsili 

değildir 
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ġekil 7.3 : Marmara Denizi MD01-2430 Karotunun göreceli kil-mineral içeriği. 

Çizelge 7.3 : Marmara Denizi MD01-2430 Karotunun göreceli kil-mineral bileĢimi. 

Kil Minerali Ortalama 

(%) 

Minimum-Maksimum 

değerler (%) 

Smektit 54.7 22-77 

Illit 29.0 4-56 

Kaolinit 9.5 5-16 

Klorit 6.8 3-17 

Çizelge 7.4 : Marmara Denizi‘ne güneyden akan önemli akarsuların yataklarındaki 

çökellerin kil-mineral bileĢimi. 

Akarsu 

 

Örnekleme yeri Smektit 

(%) 

Ġllit 

(%) 

Kaolinit 

(%) 

Klorit 

(%) 

Kocasu Beyramdere 60 23 7 10 

Karabiga Biga kasabası 32 14 49 5 

Karabiga Akarsuyun denize yakın ağzı 53 22 14 11 

Gönen E90 Karayolu ile kesiĢme yeri 62 22 7 9 
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7.4 Kil-mineral Analiz Sonuçlarının Yorumu 

Gerek Karadeniz (SL-12 karotu) ve gerekse Marmara Denizi (MD01-2430 Karotu) 

karotlarında genel olarak Son Buzul Maksimum (LGM) döneminden günümüze 

doğru iklimin ısınması ile birlikte smektit oranındaki artıĢ; buna karĢın illit ve klorit 

oranındaki azalıĢ dikkati çekmektedir. Her iki denizin çökellerinin kil mineral 

bileĢimleri, KB Anadolu‘yu drene eden nehirlerin kil mineral bileĢimleri ile birlikte 

ele alındığında KB Anadolu‘nun sağladığı kil kaynağının smektit oranı yönünden 

illite göre daha zengin olduğu anlaĢılmaktadır (Çizelge 7.1, Çizelge 7.4). Bunun en 

önemli nedeni Türkiye‘nin Batı Karadeniz Bölgesindeki Kretase-Eosen yaĢlı ada 

yayı kökenli volkanik kayaçları ile KB Anadolu‘da Marmara Denizi güneyindeki 

Tersiyer yaĢlı volkanik kayaçlar ve Mesozoyik ve Paleozoyik yaĢlı ofiyolitik kökenli 

bazaltik kayaçların ayrıĢma ürünlerinin smektit açısından zengin olmasıdır. Buna 

karĢın batı ve kuzey Avrupa‘dan Karadeniz‘e Tuna, Dinyeper ve Dinyester gibi 

büyük nehirlerle getirilen çökel yükü illitçe daha zengindir (Muller ve Stoffers, 1974; 

Shimkus ve Trimonis, 1974). Karadeniz‘e taĢınan bu çökel girdisinin bir bölümünün 

Karadeniz‘den Boğaz akıntısı ile Marmara Denizi‘ne girerek bu denizde çökeldiği 

belirtilmiĢtir (Bodur ve Ergin, 1994). Dolayısı ile batı Karadeniz‘de ve daha az 

ölçüde Marmara Denizi‘ndeki killerin iki önemli kaynağı vardır. Bunlar, illit ile 

temsil edilen batı ve kuzey Avrupa ve smektit ile temsil edilen kuzeybatı 

Anadolu‘dur.  

Günümüze doğru artan illit artıĢı; Bølling-Allerød‘dan (B/A) önceki dönemde 

Karadeniz‘de Sakarya Ağzı açıklarında (SL-12) daha çok Avrupa kaynaklı çökellerin 

biriktiğini ve iklimin ısınması ile birlikte Anadolu kökenli çökellerin gerek batı 

Karadeniz ve gerekse Marmara Denizi‘nde önem kazandığını göstermektedir. Bu 

dağılım aynı zamanda Holosen boyunca Marmara Denizi‘ne Karadeniz‘den giren 

olası çökel girdilerinde günümüze doğru giderek bir azalma olduğu olasılığını da 

ortaya koymaktadır.   

Ancak kuzey Avrupa ve Alpler de buzul çözünme olayları ve bol tatlı su girdisinin 

görüldüğü dönemler olan Kuzey Atlantik Heinrich Olayları (HE) ve Kırmızı Kil 

(RL) gibi birimlerde gerek Marmara Denizi‘nde ve gerekse Karadeniz‘de illit 

miktarındaki göreceli artıĢ ve smektit miktarındaki azalıĢ dikkati çekmektedir. Ġllit 

oranında bu dönemlerdeki artıĢlar, 6. Bölümde sunulan SL-12 ve MD01-2430 
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karotlarının Rb (ve K) profillerindeki artıĢlarla da kendini göstermektedir (ġekil 6.10 

ve ġekil 6.29). Bu veriler, H1 döneminde (G.Ö. 17.9- 15 bin yılları arası) 

Karadeniz‘e oradan da Marmara Denizi‘ne bol miktarda tatlı su girdisi ile illit içerikli 

çökel girdisine iĢaret etmektedir. Bu sonuç, bu dönemdeki yüksek çökelme oranları 

ile desteklenmektedir (Çizelge 4.2, Çizelge 4.3, Çizelge 4.6, Çizelge 4.8). Nitekim, 

Major vd. (2002) ve Kwiecien vd. (2008), G.Ö. 26- 14 bin yılları arasında 

Karadeniz‘de kil mineral analizlerine dayanarak, Kırmızı Killerin (RL) illit 

yönünden zenginliğine dikkati çekmiĢ ve bu çökelin kaynağının Hazar Denizi 

olmayıp; kuzey Avrupa kaynaklı olduğunu öne sürmüĢtür. Kwiecien vd. (2008) 

ayrıca iklimin G.Ö. 16.4 bin yılda Kuzey Kutup Cephesinin (North Polar Front) 

kuzeye çekilmesi ile önemli bir değiĢim geçirerek, bu dönemden sonra Anadolu‘ da 

yağıĢların azalması ve Avrupa‘da artmasına neden olduğunu öne sürmüĢlerdir. 

Sadece G.Ö. 26- 14 bin yılları arasındaki döneme ait olan ve Holosen‘deki trendi 

gözardı eden bu sonuç bu tez kapsamında elde edilen ve özellikle son 10 bin yılı 

temsil eden ayrıntılı kil mineral verilerimiz tarafından desteklenmemektedir. Aksine, 

tez kapsamında elde ettiğimiz veriler genel olarak günümüzden 12 bin yıl önceki 

dönemde Karadeniz‘e kuzey kaynaklı Avrupa nehirleriyle olan çökel girdisinin (illit) 

yüksek olduğunu; buna karĢın son 12 bin yılda Anadolu kaynaklı girdilerin (smektit) 

günümüze doğru giderek önem kazandığını göstermektedir. Son Buzul Çağı 

Maksimum döneminde (LGM) özellikle kuzey ve kuzeybatı Avrupa‘dan karasal 

alanların donması (permafrost) ile çökel girdisinin azaldığı ve erken buzul çözünme 

dönemlerinde eriyen buzullardan kaynaklanan suların Karadeniz yerine kuzeye 

Baltık Denizi‘ne aktığı belirtilmiĢtir (Mangerud vd., 2004; Menot vd., 2006). Buna 

karĢın B/A ve G.Ö. 12- 10 bin yılları arasındaki erken Holosen ısınma döneminde 

çözünen permafrost ve buzul suları ile Karadeniz‘e bir miktar illitçe zengin kırıntı 

malzemesi taĢınmıĢtır. Bu sonuç bu ılıman dönemlerdeki orta derecedeki illit 

zenginleĢmesi göreli yüksek Rb (ve K) değerleri ile desteklenmektedir (ġekil 6.10 ve 

ġekil 6.18). Nisbeten ılıman ve buharlaĢmanın yoğun olduğu bu dönemler karbonat 

çökeliminin oluĢtuğu, Karadeniz‘de su düzeyinin düĢük olduğu ve Marmara Denizi 

ile bağlantının olmadığı dönemlerdir (Ryan vd., 2003; Major vd., 2006).  

YD döneminde Karadeniz‘de su seviyesinin yüksek olduğu ve tek yönlü olarak 

Karadeniz ―göl‖ sularının Marmara Denizi‘ne aktığı bilinmektedir (EriĢ vd., 2007, 

2008). Bu dönemde Batı Karadeniz Çukurluğundaki göreli yüksek çökelme oranları 
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(26 cm/ bin yıl; Çizelge 4.3) Karadeniz‘e Avrupa nehirleri ile bol kırıntı girdisine 

iĢaret etmektedir. Karadeniz (SL-12) ve Marmara Denizi (MD01-2430) Karotların alt 

kısımlarındaki düĢük örnekleme çözünürlüğü (10- 20 cm/ örnek) nedeniyle kil 

mineral oranlarının değiĢiminden YD gibi iklime bağlı kısa süreli (bin yıl- bir kaç 

yüzyıl) değiĢimleri açıkca görmek olası değildir. Ancak XRF Karot Tarayıcı ve ICP-

MS analizleri, YD döneminde her iki denizde de göreli olarak yüksek Rb (ve K) 

değerleri ile illit yönünden zengin kırıntı malzemenin çökeldiğini göstermektedir 

(bakınız 6. Bölüm; ġekil 6.29 ve ġekil 6.36). Marmara Denizi karotlarında YD‘da 

yüksek çökelme oranları ile birlikte görülen göreceli yüksek smektit oranları bu 

dönemde KB Anadolu nehirlerinin de etkin olduğunu göstermektedir.  

 

ġekil 7.4 : SL-12 ve MD01- 2430 Karotları XRD kil mineral analizlerinin birbirleri 

ve sunspot (güneĢ lekesi ) etkinliği ile deneĢtirilmesi. 

Holosen boyunca yaklaĢık G.Ö. 8- 7 bin yıl, G.Ö. 6.6- 5.6 bin yıl, G.Ö. 4.5, G.Ö. 3.5 

bin yıl, G.Ö. 2.7 bin yıl, G.Ö. 2.2- 2 bin yıl, G.Ö. 1.3 bin yıl ve G.Ö. 0.5- 0.4 bin yıl 

gibi büyük olasılıkla Kuzey Atlantik Salınımları (NAO) ile ilgili dönemlerin (ġekil 

7.4; Bond döngüleri, Bond vd., 1997) bir çoğunda gerek Marmara Denizi ve gerekse 

Karadeniz‘de smektit miktarında ve dolayısı ile Anadolu kökenli nehir çökel 

girdilerinde artıĢ olduğu izlenmektedir. Bu dönemler Holosen‘deki daha serin ve 

yağıĢlı iklime iĢaret etmektedir. Bu dönemlerde yüksek yağıĢ/ buharlaĢma oranları ile 

Anadolu‘da nehirlerin daha yüksek su debisi ve çökel taĢıma kapasitesine sahip 

oldukları düĢünülmektedir.      
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8. PALEONTOLOJĠ 

8.1 GiriĢ 

Diyatomlar birincil üretime katkıda bulunan alglerdir. Silis kavkı malzemesi 

oluĢturan bu pelajik ve bentik organizmalar göl ve deniz ortamlarında değiĢik 

tuzluluk koĢullarında yaĢarlar ve yaĢadıkları dönemlerin su tuzluluğu ile ilgili önemli 

bilgiler verirler. Bu çalıĢmada Karadeniz‘den SL-12 ve Marmara Denizi‘nden 

MD01-2426 karotlarının diyatom sonuçları sunularak, bu sonuçların tuzluluk 

koĢullarındaki yorumları yapılacaktır. 

Diyatomlar geçmiĢteki paleoçevresel değiĢimlerin anlaĢılmasında büyük öneme 

sahiptir. Çünkü kısa sürede yeniden üretilen (reproduction) organizmalar olmaları 

onları değiĢen çevresel değiĢimlere hassas hale getirir. Opalden oluĢan kavkılara 

sahip olan bu organizmalar tuzluluk, oksijen içeriği, ve çözünmüĢ silikat varlığı gibi 

parametrelere karĢı duyarlıdır (Schrader, 1978; Maynard, 1974). Su kimyası 

değiĢimlerine anında yanıt veren özellikleri onları göl sularında indikator olarak 

kullanılmasında sebep olmaktadır. Özellikle kullanıldığı indikatörler pH, besleyiciler 

(nutrients) ve tuzluluktur (Roberts, 2000). 

8.2 Karadeniz’de Diyatom Analizleri 

SL-12 Karotu 

Karot boyunca diyatom tür dağılımı önemli değiĢimler sunmaktadır. Karot boyunca 

izlenen türler uyum sağladığı tuzluluğa göre, denizel, acı su ve tatlı su planktik ve 

bentik türleri olmak üzere gruplara ayrılmıĢtır. Karot boyunca izlenen denizel 

planktik diyatom türleri bolluk sırasına göre, Thalassiosira sp., Coscinodiscus sp., 

Asteromphalus sp., Rhabdonema sp. ve çok nadir olarakta Actinoptychus sp. ve 

Campylodiscus sp. türlerinden oluĢmaktadır (ġekil 8.1). Denizel epiphytic türler, 

Opephora ve Rhabdonema sp.‘dan oluĢmaktadır. Örneklerde denizel haptobentik 

türlerden Achnantes sp. bulunmaktadır. Denizel epibentik türler, Rhapsoneis sp. ve 
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Opephora sp.‘da bu karot boyunca izlenmektedir. Tatlı su planktik türler olarak ise 

Stephanodiscus sp., Aulocoseira sp. ile tatlı su epiphytic tür olan Epithemia sp., 

Cymbella sp. ve Diploneis sp. bulunmaktadır. Tatlı su epipelik türler, Navicula sp. ve 

Cymatopleura sp.‘dan oluĢmaktadır. Ayrıca acı su planktik türlerden Cyclotella sp. 

bulunmakta ve acı su epipelik türlerden Fallacia sp., Gyrosigma sp, Surrirella sp., 

Pinnularia sp. ve Campylodiscus sp. ve Melosira sp. örneklerde tanımlanmıĢıtır. Acı 

su epilitik türlerinden Cocconeis sp. bulunmaktadır. Tüm bu türler içinde karot 

boyunca toplam sayısı 10 adetten az olan diyatomlar, Cymbella sp., Rhapsoneis sp., 

Asterionella sp., Opephora sp., Pleurosigma sp., Gyrosigma sp., Surrirella sp., 

Pinnularia sp., Campylodiscus sp., Achnantes sp., Synedra sp., Synedrosphenia sp. 

Ortoseira sp., Fallacia sp. ve Actinocycylus sp. türlerinden oluĢmaktadır. Toplam 31 

olan bu türler içinde 15 tür nadir olarak izlenmektedir. Nadir olan diyatomların 

grafikleri sunulmamıĢtır. Ayrıca karot boyunca belirli seviyelerde toplam diyatom 

sayısı çok düĢük değerler almaktadır. Bu seviyeler, G.Ö. 7- 7.2 bin yıl (580- 587cm), 

G.Ö. 7.49- 11.37 bin yıl (599.5- 661 cm- C1, T, C2 üstü) ve G.Ö. 14.38- 16.21 bin 

yıl (697- 762 cm, RL) arasında yeralmakta olup bu seviyelerde toplam diyatom sayısı 

ortalama 80‘den düĢük değerler almaktadır. Ayrıca G.Ö. 13.47- 13.93 bin yılda 

(685.5- 691.5cm, C3) toplam diyatom sayısı 300‘den daha düĢük değerlere 

inmektedir. 

Diyatomlar, yüksek sedimantasyon hızına sahip alanlarda ve sudaki karbonat değeri 

yüksek olan ortamlarda korunamazlar. Ġlkinde neden; yüksek kırıntı malzeme 

girdisinin diyatomlarının korunmasını engellemesi iken, ikincisinde alkali gözenek 

sularında diyatomların çözünmesi ile alakalıdır.  

Sapropel seviyesi içinde G.Ö. 7- 7.2 bin yılları arasında toplam diyatom sayısının 

50‘den az olduğu bir seviye yeralmaktadır. Bu seviyede toplam diyatom azalmasının 

sebebi, yüksek Corg değerlerine rağmen, yüksek toplam karbonat içeriğine (% 32-

52) bağlı olarak diyatom sayılarının seyreltilmesidir. Yine G.Ö. 7.49- 11.37 bin 

yılları arasında toplam diyatom sayısındaki azalmanın nedeni, diyatomların erken 

diyajenez sırasında artan alkaliniteye bağlı olarak gözenek sularında çözünmesidir. 

G.Ö. 13.47- 13.93 bin yılları arasında görülen diyatom azalmasının sebebi ise artan 

terrijenik girdi nedeniyle diyatomların seyreltilmesi ile ilgilidir.  
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ġekil 8.1 : SL-12 Karotunda denizel planktik diyatom tür sayılarının yaĢa göre dağılımı. 
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Denizel planktik tür olan Thalassiosira sp‘nin göl/ deniz geçiĢi boyunca ilk göründüğü 

yer G.Ö. 8.9 bin yıl‘ dadır. Ancak bu seviyelerde toplam diyatom sayısı 70‘den düĢük 

değerler almakta olup karbonatın yüksek olduğu dönemlere karĢılık gelmektedir. 

YaklaĢık G.Ö. 7.34 bin yılında denizel planktik türü olan Thalassiosira sp. sayıları 

400‘leri aĢacak Ģekilde artıĢ göstermiĢtir. Denizel istilanın kuvvetlendiği dönem, 

yaklaĢık G.Ö. 7.34 bin yılına denk gelmektedir. Yine bir diğer planktik denizel tür olan 

Coscinodiscus sp. ve Asteromphalus sp. ilk olarak G.Ö. 7.54 bin yılında gözlenmiĢ ve 

G.Ö. 7.34 bin yılında artıĢ göstermiĢtir. Karot boyunca Thalassiosira sp. ve 

Coscinodiscus sp.‘nin maksimum değerler aldığı dönem, Sapropel biriminin tabanına 

denk gelen G.Ö. 6.6- 6.95 bin yıllarında organik karbonun karot boyunca en yüksek 

değerlere ulaĢtığı dönemdir. Thalasssiosira sp., G.Ö. 6.95 bin yıl ve 4.7 bin yılda 

maksimum değerler alırken, G.Ö. 3.5- 4.6 bin yılları arasında bu değerlerde azalma 

görülmektedir. 

Acı su planktik tür olan Cyclotella sp., havzada özellikle sapropel tabanında G.Ö. 7- 5 

bin yılları arasında artıĢ göstermekte ve G.Ö. 6 bin yılda en yüksek değerlere 

varmaktadır (ġekil 8.2). Ancak ikincil derecede yüksek değerleri kokolit birimi içinde 

G.Ö. 2- 2.5 bin yılları arasında göstermektedir. G.Ö 5- 2 bin yılları arasında Cyclotella 

sp.azalmıĢ ve G.Ö 14- 12 bin yıllarında artmıĢtır.  

Tatlı su planktik türlerinden Stephanodiscus sp., G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları arasında 

maksimum değerler almaktadır. Bu dönem B/A‘un sonu ve YD dönemlerine karĢılık 

gelmektedir (ġekil 8.3). Diğer acı su planktik türü Aulocoseria sp., G.Ö. 8.5 bin yıl ve 

G.Ö. 14.5- 13 bin yılları arasında artıĢ göstermektedir. Actinocyclus sp. çok az sayıda 

olmakla birlikte, G.Ö. 8.5- 7.5 bin yıl ve G.Ö. 12- 11 bin yılları arasında artıĢ gösterir.  

Acı su bentik türlerinden Cocconeis sp. ve Epithemia sp. havzada özellikle sapropel 

tabanında G.Ö. 7- 5 bin yılları arasında artıĢ göstererek G.Ö. 6 bin yılda yüksek sayılara 

ulaĢmıĢtır (ġekil 8.5). Ġkinci artıĢ, Kokolit birimi içinde G.Ö. 3- 0 bin yılları arasındadır. 

G.Ö. 5- 3 bin yılları arasında acı su bentik türleri azalmıĢtır. G.Ö. 14- 13 bin yılları 

arasında acı su planktik Cocconeis sp. yüksek sayılara ulaĢmıĢtır. Benzer Ģekilde tatlı su 

bentik diyatom türleri de aynı planktik türler gibi G.Ö. 14- 12 bin yılları arasında artıĢ 

göstermektedir. 
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ġekil 8.2 : SL-12 karotu acı su planktik diyatom tür sayılarının yaĢa göre dağılımı. 

 

ġekil 8.3 : SL-12 karotu tatlı su planktik diyatom tür sayılarının yaĢa göre dağılımı. 

 

ġekil 8.4 : SL-12 karotu denizel bentik diyatom (epipelic, epilithic, epibentic) tür 

sayılarının yaĢa göre dağılımı. 
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ġekil 8.5 : SL-12 karotu acı su bentik diyatom tür sayılarının yaĢa göre dağılımı.  

G.Ö. 3- 0 bin yılları arasında acı su planktik türleri ile bentik türleri aynı dağılımı 

sergilemektedir (ġekil 8.5). Buna göre özellikle sapropel tabanında acı su türleri 

baskınken, yine kokolit biriminde tuzluluk düĢmüĢ ve acı su türleri G.Ö. 3- 0 bin yıl 

arasında artıĢ göstermiĢtir. 

 

ġekil 8.6 : SL-12 karotu tatlı su bentik diyatom tür sayılarının yaĢa göre dağılımı. 

8.3 Marmara Denizi’nde Diyatom Analizleri 

MD01-2426 karotu 

250 m su derinliğinden alınan MD01-2426 karotu sadece denizel birimin alt kısmı (G.Ö. 

12 bin yıl) ve G.Ö. 18 bin yıla kadar çökelmiĢ göl birimini içermektedir.  
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Karot boyunca özellikle denizel birimde Sapropel tabanında diyatom türleri (örneğin 

Thalassiosira sp.) çok nadir olarak izlenmektedir (Çizelge 8.1). Göl döneminde göreli 

olarak diyatom sayısı artmaktadır. Göl biriminde hem acı su hem de tatlı su diyatom 

türleri artıĢ göstermektedir.  

Çizelge 8.1 : MD01-2426 karotu diyatom analiz sonuçları. 

 

Toplam diyatom sayısına bakıldığında Marmara Denizi‘nin diyatom çökelimine uygun 

olmadığı görünmektedir. Sayılar istatistiksel değerlendirmeye uygun olmayan derecede 

düĢük değerlerdir. Bunun baĢlıca nedenleri, yüksek sedimantasyon hızı ile seyreltilme 

ve/ veya gözenek sularındaki yüksek alkalinite olmalıdır. G.Ö 14.6- 14.3 bin yılları 
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arasında diyatom izlenmemektedir. YaklaĢık 14.6 bin yılda tatlı su diyatom türleri nadir 

de olsa bulunmaktadır. Daha üst seviyede diyatoma rastlanmamaktadır. G.Ö 16.2 bin 

yıldan aĢağıya tatlı su bentik türü Diploneis sp. ve Cymatopleura sp. diyatomlarında 

artıĢ görülmektedir. G.Ö. 16.2- 15.8 bin yıl arasında ise acı su planktik türü Cyclotella 

sp.artıĢ göstermektedir. G.Ö. 17.4- 16.2 bin yılları arasında tatlı su planktik diyatom 

türleri nisbeten artarken G.Ö. 16.2- 15.8 bin yılları arasında havzadaki su acı haline 

gelmiĢtir. 

8.4 Diyatom Analiz Sonuçlarının TartıĢılması 

Denizel planktik tür olan Thalassiosira sp.‘nin göl/ deniz geçiĢinde ilk göründüğü yer 

G.Ö. 8.9 bin yıldır. Ancak göl/ deniz geçiĢi (T) birimine karĢılık gelen bu dönemde 

toplam diyatom sayıları 70‘den düĢüktür. Denizel diyatom istilasının kuvvetlendiği 

dönem, yaklaĢık G.Ö. 7.3 bin yılına denk gelmektedir. Bu dönemde Thalassiosira sp. 

toplam sayısı 400‘leri aĢacak Ģekilde artıĢ göstermiĢtir. Yine diğer planktik denizel türler 

olan Thalassiosira sp.ve Asteromphalus sp. ilk olarak G.Ö. 7.5 bin yılında gözlenmiĢ ve 

G.Ö. 7.3 bin yılında artıĢ göstermiĢtir. Bu sonuçlar, denizel planktik türlerin havzaya 

katastrofik bir Ģekilde girmediğini ve yaklaĢık G.Ö. 8.9 bin yılda çok az sayıda 

baĢlayarak, dereceli olarak G.Ö. 7.34 bin yılına doğru arttığını göstermektedir. Karot 

boyunca Thalassiosira sp. ve Coscinodiscus sp.‘nin maksimum değerler aldığı dönem, 

sapropel biriminin alt kısmında G.Ö. 7- 6.6 bin yılları arasında organik karbonun karot 

boyunca en yüksek değerlere ulaĢtığı dönemdir. Thalassiosira sp., G.Ö. 7 bin yıl ve 

G.Ö. 4.7 bin yılda maksimum değerler alırken, G.Ö. 3.5- 4.6 bin yılları arasında 

sayılarında azalma görülmektedir. 

Diyatom analizlerinden elde ettiğimiz Karadeniz‘e Akdeniz sularının Holosendeki ilk 

giriĢ yaĢı olan G.Ö. 8.9 bin yıl, Ryan vd. (2003) ve Major vd.‘nin (2006) Sr izotop 

analizlerine dayanarak bulduğu G.Ö. 9.4 bin yıl yaĢından yaklaĢık 500 yıl daha gençtir.   

G.Ö. 14- 13 bin yılları arasında acı su planktik diyatom türü olan Cocconeis sp.‘nin 

yüksek sayılara artması diğer mineralojik ve XRF element verileri ile birlikte 

değerlendirildiğinde B/A döneminin son yarısında azalan buharlaĢma/ yağıĢ oranına 

bağlı su tuzluluğundaki artıĢı göstermektedir. Tatlı su planktik türlerinden 
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Stephanodiscus sp., G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları arasında maksimum sayılara 

ulaĢmaktadır. Stephanodiscus sp.‘un, Ryan vd. (2003) tarafından Hazar Denizi kökenli 

olduğu belirtilmiĢ ve Younger Dryas‘da görülen bu diyatom türünün aynı dönemdeki 

artıĢını dikkate alarak bu dönemde Hazar Denizi yoluyla Karadeniz‘e dökülen tatlı 

suların Karadeniz‘in seviyesini yükselttiğini belirtmiĢtir. Böylece SL-12 karotundaki 

diyatom verilerimiz bu sonucu desteklemektedir.  

Acı su bentik türlerinden Cocconeis sp. ve Epithemia sp. havzada özellikle Sapropel 

tabanında G.Ö. 7- 5 bin yılları arasında artıĢ göstererek G.Ö. 6 bin yılda yüksek sayılara 

ulaĢmıĢtır (ġekil 8.5). Bu artıĢ, havzaya giren tuzlu ve sıcak Akdeniz sularının besin 

elementlerince zengin göl sularını fotik zona yükseltmesi ile yüksek organik üretime ve 

bunun da sapropel çökelimine neden olduğunun iyi bir göstergesidir. Ġkinci artıĢ, Kokolit 

birimi içinde G.Ö. 3- 0 bin yılları arasındadır. Bu artıĢ da havzaya giren bol nehir suyu 

ile bu dönemde yüksek organik üretimin oluĢtuğuna iĢaret etmektedir.  

Acı su planktik türleri ile bentik türleri aynı dağılımı sergilemektedir. Buna göre 

özellikle Sapropel tabanında acı su türleri baskınken, yine Kokolit biriminde tuzluluk 

düĢmüĢ ve acı su türleri G.Ö. 3- 0 bin yıl arasında artıĢ göstermiĢtir. Bu sonuca Doğu 

Karadeniz‘de bir karotta uzun alkenon zincirlerinin δD değerlerini ve dinoflagellat 

dağılımlarını inceleyen van der Meer vd.‘ de (2008) ulaĢmıĢtır. Bu çalıĢmacılar yüzey 

suyu tuzluluğunun Sapropel Biriminin üst ve Kokolit Biriminin alt kısımları çökelirken 

günümüzden daha tuzlu olduğunu ve iklimin daha serin ve yağıĢlı hale gelmesi ile 

tuzluluğun son 2- 3 bin yılda önemli oranda azaldığı sonucuna ulaĢmıĢlardır 
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9. TARTIġMA  

9.1 Karadeniz ve Marmara Denizi’nde Paleoiklim ve Hidrografik KoĢullar 

Marmara Denizi‘nde Son buzul maksimum döneminde (LGM- G.Ö. 22- 17.9 bin yıl 

arası) düĢük kırıntı mineral girdisi, göreli yüksek smektit değerleri ve Rb (K) ve Ti 

elementlerindeki düĢük değerler bu dönemde havzaya kırıntılı girdisinin az olduğunu 

göstermektedir (ġekil 9.1). LGM‘in soğuk iklim koĢullarında permafrostun varlığı 

karalarda aĢınma hızlarının aĢırı düĢmesine neden olmuĢtur (Mangerud vd., 2004; 

Menot vd., 2006). Marmara Denizi‘nde bu dönemde MD01-2430 Karotunda yapılan 

oksijen izotop değerleri negatif değerler (‰ -5) almaktadır (Vidal vd., 2010). Aynı 

negatif izotop değerleri bu dönemde Batı Karadeniz‘de de elde edilmiĢtir (Bahr vd., 

2005, 2008). LGM dönemi Karadeniz‘de su bütçesinin negatif olduğu bir dönemdir. 

Bu dönemde su seviyesini Ryan vd.‘ne (1997) göre -150 m; Aksu vd.‘ne (2002b) 

göre ise -115 m‘ye kadar düĢmüĢtür. Marmara Denizi LGM döneminde -105 m su 

seviyesine sahiptir (Smith vd., 1995; Aksu vd., 1999, 2002b; Çağatay vd., 2003°, c; 

EriĢ vd., 2007; Mc Hugh vd., 2008; Çağatay vd., 2009).   

LGM sonrası Karadeniz‘de Heinrich 1 (H1) ve kırmızı kil (RL) dönemlerinde (G.Ö. 

17.9- 16.5 bin yılları ve G.Ö 16.5- 14.8 bin yılları) göreli yüksek illit değerleri 

yanında, Karadeniz‘de her iki karotta yüksek manyetik geçirgenlik ile yüksek Rb, K 

ve Ti değerleri tespit edilmiĢtir (ġekil 9.1; Çizelge 9.1 ve Çizelge 9.2). Bu sonuçlar, 

yüksek çökelme oranları ile birlikte bu dönemlerde havzaya yüksek miktarda kırıntılı 

girdisi olduğunu göstermektedir. Benzer Ģekilde Marmara Denizi‘nde H1 döneminde 

MD01-2430 XRD sonuçlarında göreli yüksek illit değerleri yanında C-7 karotu XRF 

sonuçlarında Rb, Ti/Ca yüksek değerleri bu dönemde havzaya yüksek kırıntı girdisi 

olduğu göstermektedir. Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde kırıntı girdisi bu 

dönemdeki buzul erime suları ile ilgili olmalıdır (Mangerud vd., 2004; Chepalyga, 

2007; Bahr vd., 2008).. 

 



 154 
 

 

ġekil 9.1 : Karadeniz ve Marmara Denizi karotlarında Rb ve Ti dağılımları ve 

MD01-2430 ve SL-12 Karotlarında XRD analizleri deneĢtirilmesi. 
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Karadeniz‘de Sakarya nehri akaçlama havzasında Kretase- Eosen yaĢlo adayayı 

kökenli volkanik kayaçlar yüzeylerken, Marmara Denizi akaçlama havzasında 

güneydeki Tersiyer yaĢlı volkanik kayaçlar ve Mesozoyik ve Paleozoyik yaĢlı 

ofiyolitik kökenli bazaltik kayaçlar yüzeyleme göstermektedir. Bu kayaçların 

ayrıĢma ürünleri smektit açısından zengindir. Diğer yandan, Karadeniz‘e batı ve 

kuzey Avrupa‘dan beslenen Tuna, Dinyeper ve Dinyester gibi büyük nehirlerle 

getirilen çökel yükü ise illitçe daha zengindir (Muller ve Stoffers, 1974; Shimkus ve 

Trimonis, 1974). Bu çökel girdisinin bir bölümünün Karadeniz‘den Boğaz akıntısı ile 

Marmara Denizi‘ne girerek bu denizde çökeldiği belirtilmiĢtir (Bodur ve Ergin, 

1994). 

Çizelge 9.1 : Karadeniz SL-12 ve GC 19 karotlarının çökelme oranları. 

 

Birim adı 

 

Çökelme oranı (cm/bin yıl) 

 

SL-12 GC-19 

Kokolit 142 73 

Sapropel 45 8 

C1 16 - 

T (göl/deniz 

geçiĢi) 23 - 

C2 12 6 

YD 10 26 

C3 (B/A) 13 4 

RL 42 12 

H1 42 19 

Bu çalıĢmada her iki havzada H1ve RL dönemlerinde izlenen yüksek illit ve kırıntılı 

mineral girdisi, havzaya erimiĢ buzul sularının Tuna, Dinyeper, Dinyester gibi kuzey 

Avrupa kökenli nehirlerle gelen tatlı suların önce Karadeniz‘e sonra Marmara‘ya 

akmıĢ olabileceğini göstermektedir. MD01-2430 karotunda oksijen izotop 

değerlerinin daha da negatif değerler alması bu tatlı su girdisinin Karadeniz olduğu 

sonucunu desteklemektedir (Vidal vd., 2010). Ayrıca, H1 döneminde illit ve K, Ti 

gibi litofil elementlerdeki artıĢ, bu dönemde havzaya yüksek çökel girdisinin Kuzey 

Avrupa‘dan olduğuna iĢaret etmektedir. 

Kırıntı malzeme girdisine ait sinyallerin Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde benzer 

olması H1 ve RL dönemlerinde Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne tatlı su girdisi 

olduğu göstermektedir. Bahr vd. ‘nin (2005, 2008) kırmızı killerin (RL) çökeldiği 

dönemde Ġskandinav ve Alpin buzullarının erimiĢ sularının Hazar Denizi‘nden 
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taĢarak Karadeniz‘e aktığını belirtmiĢtir. Buna karĢın Kwiecien vd. (2008) kırmızı 

kahve killerin kaynağının KB Karadeniz‘e kuzey Avrupa nehirleri olduğunu 

belirtmiĢtir. Marmara Denizi MD01-2430 no‘lu karotunda H1 döneminde oksijen 

izotop değerlerinin daha da negatif değerler alması bu tatlı su girdisinin Karadeniz 

olabileceği fikrini desteklemektedir (Vidal vd., 2010).  

Çizelge 9.2 : Marmara Denizi MD01-2430 ve C-7 karotlarının çökelme oranları. 

Birim adı 

Çökelme Oranı (cm/ bin yıl) 

MD01-2430 C-7 

Birim 1 26 14 

Birim 2  43 28 

Sapropel 20 10 

YD 25 27 

B/A 16 14 

H1 44 29 

Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde bir diğer yüksek kırıntılı mineral girdisi YD 

döneminde meydana gelmektedir. Bu dönemde Karadeniz karotlarında elde edilen 

yüksek çökelme oranları, manyetik geçirgenlik, Rb ve Ti‘daki yüksek değerler 

kırıntılı mineral artıĢını gösteren en önemli verilerdir (ġekil 9.1). Batı Karadeniz 

derin çukurluğundan alınan GC-19 Karotunda Sakarya nehri önünden alınan karota 

göre daha yüksek çökelme oranları, bu dönemde Karadeniz‘e Avrupa kökenli nehir 

girdisinin Anadolu kökenli girdiden daha etkin olduğunu göstermektedir (ġekil 9.1, 

Çizelge 9.1).   

Marmara Denizi‘nde YD döneminde bol kırıntı girdisi ve yüksek çökelme oranları 

Karadeniz‘den Marmara Denizi‘ne çökel girdisi olabileceğini akla getirmektedir. Bu 

sonuç, EriĢ vd. (2007, 2008) tarafından Marmara Denizi Ġstanbul Boğazı giriĢinde 

elde edilen sismik ve karot verileri ile desteklenmektedir. Bu çalıĢmacılar sismik 

profillerde Ġstanbul Boğazı paleo-kanalı içerisinde geliĢmiĢ kanal-bank kenarı (levee) 

çökellerini tesbit etmiĢ ve bu çökellerin G.Ö. 11.5- 10.5 bin yılları (kalibre 

edilmemiĢ 
14

C- yaĢı) arasında Karadeniz‘den Ġstanbul Boğazı yoluyla Marmara 

Denizi‘ne doğru bir akıĢ ile çökeldiğini belirtmiĢtir.     

Yüksek kırıntılı mineral girdisi H1, RL ve YD gibi nisbeten soğuk dönemlerde 

izlenirken, düĢük kırıntılı girdisi Karadeniz‘de C1, C2 ve C3 karbonat zonlarında ve 

Marmara Denizi‘nde B/A döneminde izlenmektedir (ġekil 9.1, ġekil 9.2).  
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ġekil 9.2 : Karadeniz ve Marmara Denizi karotlarında Ca ve Sr dağılımlarının 

deneĢtirilmesi. 
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Karadeniz‘de C3, C2, ve C1 olarak tanımlanan yüksek Tkarb ve düĢük çökelme 

oranları ile temsil edilen karbonat zonları sırası ile G.Ö. 14.8- 12.9 bin yılları, G.Ö. 

11.9- 9.3 bin yılları, 8.6- 7.58 bin yılları arasında çökelmiĢtir (ġekil 9.2, Çizelge 9.1).  

SL-12 karotunda karbonat seviyelerinde yapılan XRD karbonat mineral analizine 

göre C3 ve C2 kalsit bileĢimli, C1 birimi aragonit-kalsit bileĢimlidir. C1 seviyesinde 

gerek XRF gerek ICP-MS analizlerinde izlenen yüksek Sr, Ca değerleri C1‘in 

aragonitik bileĢimi hakkındaki fikrimizi doğrulamaktadır. Karadeniz‘deki diğer iki 

karbonat seviyesi (C2 ve C3) göl döneminde çökelmiĢtir. Bunların çökelme 

dönemleri erken Holosen ve B/A ılıman-kurak iklim dönemlerine karĢılık 

gelmektedir. Buna karĢın gerek Karadeniz gerekse Marmara Denizi‘nde YD, H1 ve 

RL gibi soğuk iklim dönemlerinde göreli olarak düĢük karbonat değerleri 

izlenmektedir. Bu durum sadece sıcak ve buharlaĢmanın yüksek olduğu dönemlerde 

inorganik karbonatın çökeldiğine iĢaret etmektedir.   

Karadeniz‘de göl döneminde çökelen C2 ve C3 karbonat seviyeleri, Karadeniz‘de C1 

ve Marmara Denizi‘nde B/A döneminde izlenen yüksek karbonat seviyeleri oluĢum 

yönünden farklılıklar sunmaktadır (ġekil 9.2). Marmara Denizi‘nde B/A (G.Ö 14.8- 

12.9 bin yılları) ve Karadeniz‘de C1 (G.Ö. 8.6- 7.58 bin yılları) izlenen aragonit 

bileĢimli karbonat seviyelerinde yüksek Tkarb, Ca ve Sr değerleri görülmektedir. Bu 

karbonat seviyesi, Çağatay vd.‘nin (2004) MD01-2430 karotunda karbonat zonunda 

yaptığı oksijen ve karbon duraylı izotop analizi sonuçlarına göre deniz suyu ile göl 

sularının karıĢarak kalsiyum karbonata doygun hale gelmesi sonucu çökelmiĢtir. 

Marmara Denizi‘nde değiĢik kökenli iki suyun karıĢımı sonucu görülen otujenik 

karbonat çökelmesinin benzer Ģekilde Karadeniz‘de de C1 karbonat seviyesini 

çökeltmesi kuvvetli bir olasılıktır (Çağatay vd., 2004; Reichel ve Halbach, 2007). 

Vidal vd. ‘nin (2010) Marmara karotu MD01-2430' da B/A döneminde oksijen 

izotop değerlerinde tespit ettiği yaklaĢık ‰ 3 artıĢ, havzada evaporasyonun yağıĢtan 

yüksek olduğunu göstermektedir. C2 ve C3 çökelimleri ılıman ve buharlaĢmanın 

yoğun olduğu, Karadeniz‘de su düzeyinin düĢük olduğu ve Marmara Denizi ile 

bağlantının olmadığı dönemlerdir (Ryan vd., 2003; Major vd., 2006).  

Bahr vd. (2005), Karadeniz‘de çökelen karbonat (C1, C2 ve C3) çökelimleri 

sırasında artan karbon izotop sonuçları ile bu kalsit piklerinin örtüĢmesinden 

hareketle çökelmenin fotosentez yoluyla alg üretimi sonucu gerçekleĢtiğini öne 
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sürmüĢtür. Buna göre alg üretimi ile hafif karbon CO2 olarak sudan alınmıĢ ve ağır 

karbonca zengin göreceli alkali sularda karbonat çökelmiĢtir.   

Karadeniz‘de G.Ö. 12 bin yıl öncesinde illit minerali baskınken, G.Ö. 12 bin yıldan 

baĢlayarak günümüze doğru smektit minerali daha baskın hale gelmiĢtir (ġekil 9.1). 

Tezin bu sonucu, Kwiecien vd. ‘nin (2008) Karadeniz‘de G.Ö. 26- 14 bin yıl 

arasında yaptığı çalıĢmanın sonucu ile çeliĢmektedir. Bu çalıĢmacılar, G.Ö. 26- 14 

bin yıl arasında Sakarya ağzı açıklarında smektit baskın kil girdisinin Anadolu‘daki 

yağıĢlı iklimi gösterdiğini, bu dönemden günümüze olan dönemde ise kuzey kutup 

cephesinin kuzeye çekilmesi sonucu Anadolu‘da yağıĢın azalarak kurak iklimin 

hakim olduğunu belirten bir hipotez öne sürmüĢlerdir. Bu çalıĢmacıların aksine, 

Karadeniz SL-12 Karotunda kil mineral analiz sonuçlarımız 12 bin yıl öncesinde illit 

mineralinin; bu dönemden sonra günümüze doğru ise giderek smektit mineralinin 

baskın hale geldiğini göstermektedir (ġekil 9.1). Kwiecien vd.‘nin (2008) sadece 

G.Ö. 26- 14 bin yılları arasındaki kayıtlara dayanarak, Holosen‘deki trendi gözardı 

eden bu hipotezi, bu tez kapsamında elde edilen ve özellikle son 10 bin yılı temsil 

eden ayrıntılı kil mineral verilerimiz tarafından desteklenmemektedir. G.Ö. 12 bin 

yıldan günümüze doğru Karadeniz‘de ve Marmara Denizi‘nde artan smektit oranları 

Anadolu‘nun Holosen‘de yağıĢlı bir iklime sahip olduğunu ve yağıĢın genel olarak 

günümüze doğru etkisinin arttığını göstermektedir. 

Daha ayrıntıda kil mineral verilerine bakıldığında Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde 

Holosen‘de belirli dönemlerde her iki havzada smektit artıĢları görülmüĢtür (ġekil 

9.3). G.Ö. 8- 7 bin yıl, G.Ö. 6.6- .5.6 bin yıl, G.Ö. 4.5, G.Ö. 3.5 bin yıl, G.Ö. 2.7 bin 

yıl, G.Ö. 2.2- 2 bin yıl, 1.3 bin yıl ve G.Ö. 0.5- 0.4 bin yılları arasında gerek 

Marmara Denizi ve gerekse Karadeniz‘de smektit miktarında ve dolayısı ile Anadolu 

kökenli nehir çökel girdilerinde artıĢ olduğu izlenmektedir (ġekil 9.3). Smektit artıĢı, 

Holosen‘de bu dönemlerde Anadolu‘da serin ve yağıĢlı bir iklimin hüküm sürdüğünü 

ve yüksek yağıĢ/ buharlaĢma oranları ile nehirlerin daha yüksek su debisi ve çökel 

taĢıma kapasitesine sahip olduklarını göstermektedir. Her iki havzada Holosen 

boyunca izlenen smektit artıĢları büyük olasılıkla Kuzey Atlantik Salınımları (NAO) 

ile ilgili döngüselliğe (Bond döngüleri; Bond vd., 1997) iĢaret etmektedir.  

Kalsiyum spektral analiz sonuçları ile Holosen‘de Karadeniz‘de Sapropel çökelimi 

süresince 1400, 435, 190, 100, 75, 50 ve 35 yıllık; Marmara Denizi Sapropel 

çökelimi sırasında  450, 165, 100, 75 ve 35 yıllık döngüsellikler tespit edilmiĢtir 
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(ġekil 6.9, ġekil 6.20, ġekil 6.33). Titanyumun (ve Rb‘un) spektral analizleri 

Karadeniz Sapropelinin çökelimi döneminde 3400, 650, 500, 435, 285, 185, 100, 75 

ve 35 yıllık, Marmara Denizi sapropel çökelimi sırasında 435, 285, 100, 65, 35 yıl 

periyodlu döngüsellikler göstermektedir (ġekil 6.12 ve ġekil 6.36).  

Döngüsellikler Anadolu girdilerini temsil eden Karadeniz SL-12 Karotu ve Marmara 

Denizi C-7 Karotunda benzerdir. Ancak bu karotlardaki döngüsellikler Avrupa 

girdilerini temsil eden Batı Karadeniz GC-19 Karotundakine göre bazı farklılıklar 

göstermektedir. Bu durum Avrupa ve Anadolu‘yu etkileyen iklim sistemlerindeki 

farklılıktan kaynaklanmıĢ olmalıdır.  

 

ġekil 9.3 : SL-12 ve MD01- 2430 karotları XRD kil mineral analizleri göreli smektit 

oranlarının sunspot (güneĢ lekesi ) etkinliği ile deneĢtirilmesi. 

Son 1800 yılda Karadeniz‘de Kokolit biriminde izlenen Ca profilleri SL-12 

Karotunda yaklaĢık G.Ö. 1670- 1540, 1390- 1350, 1100- 990, 890- 760, 660- 580, 

410- 250 ve 90- 45 yılları arasında yüksek değerler vermektedir (ġekil 6.8, ġekil 

6.16). Batı Karadeniz GC-19 karotunda da benzer zaman dilimlerinde (G.Ö. 1450- 

1350, 900- 890, 820- 800, 650- 630, 500- 480, 400- 330, 100- 35) yüksek Ca 

değerleri izlenmiĢtir (ġekil 6.8, ġekil 6.16). Bunlardan SL-12 Karotunda Ca 

değerindeki en önemli artıĢlar G.Ö. 1670- 1540, 1100- 990 ve 410- 250 yılları 

arasında; GC-19 Karotunda ise G.Ö. 1450- 1350, 400- 330, 100-35 yılları 
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arasındadır. Son 1800 yılda kalsiyum ve Ti değerlerindeki bu döngüsellikler 

Karadeniz‘de 300, 100- 150, 50- 70, 35, 15 yıllık; Marmara Denizi‘nde 100, 55, 35, 

25 ve 15 yıllık periyodlarla ifade edilmektedir.  

Karadeniz karotlarında organik üretimi veren Ca ve karasal kırıntı mineral girdisini 

veren Ti‘un spektral analizleri; bulunan periyodların çoğunun güneĢin 11 yıllık 

etkinlik döngüselliği ve bunun genlik modülasyonları olan 22 yıllık (Hale), 87 yıllık 

(Gleissberg) ve 210 yıllık (Suess) periyodlarına (bakınız: Braun vd., 2005) ve 

bunların ağaç halkalarındaki 105, 131, 232, 385, 504 yıllık 
14

C döngüleri Ģeklindeki 

yansıma periyoduna (Damon ve Sonnett, 1992) benzerlik göstermektedir.   

Karadeniz‘de GC-19 karotuna yakın lokasyandan alınan ve yaklaĢık son 660 yılı 

temsil eden yüksek çözünürlüklü XRF sonuçları MC-18 Karotunda özellikle G.Ö. 

360 ile 330 yılları arasında (yaklaĢık M.S. 1660- 1640 arası) ani bir Ca ve Sr artıĢı 

gösterirken daha küçük Ca pikleri G.Ö. 540 ve ve 210 yıllarında da görülmektedir 

(ġekil 9.4).  

 

ġekil 9.4 : Karadeniz MC-18, GC-19, ve SL-12 Karotlarının G.Ö. 600- günümüz 

arasındaki Ca dağılımları. LIA: Little Ice Age. 

GC-19 Karotunda ise deneĢtirilebilir yüksek Ca değerleri G.Ö. 500- 480, 400- 330, 

ve 10- 35 bin yılları arasındadır. Bu yüksek Ca ve Sr dönemlerinde Ti, Rb, Fe ve K 

gibi kırıntı girdisini gösteren element değerleri azalmaktadır (ġekil 6.23, ġekil 6.24). 

Yüksek Br ve Corg  değerleri, yüksek Ca (biyojenik karbonat) ile birlikte organik 

üretimin bu dönemlerde yüksek olduğuna iĢaret etmektedir (ġekil 6.25). Bu 

dönemlerde gerek Ca ve gerekse organik maddenin yüksek olması yüksek Kokolit 
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(Emiliania huxleyi) üretiminin iĢaretidir. Nitekim en yüksek Ca pikinin olduğu M.S. 

1640- 1700 yılları Küçük Buzul Çağının (Little Ice Age: M.S. 1300-1900) en soğuk 

dönemi olan Late Maunder Minimum‘a (M.S. 1645- 1715; Eddy, 1977; Pfister, 

1994; ġekil 9.4) karĢılık gelmekte ve soğuk dönemlerde Karadeniz‘de yüksek 

organik üretime iĢaret etmektedir (Güngör, 2005; Güngör ve Çağatay, 2006). 

Diğer küçük soğuma dönemleri G.Ö. 540 (M.S. 1460) ve 210 (M.S. 1790) yılları 

dolaylarında görülmektedir. Bunlardan G.Ö. 540 (M.S. 1460) yılı Spörer Minimum 

dönemine (M.S. 1550- 1430; Braun vd., 2005) karĢılık gelmektedir.  

9.2 Karadeniz ve Marmara Denizi’nin Son Buzul - Holosen Dönemi 

PaleoĢinografik Evrimi 

Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde son buzul döneminden günümüze olan 

paleoĢinografik evrimi tartıĢılacaktır. Bu evrim, Karadeniz ve Marmara Denizi‘nin 

göl olduğu dönemdeki su alıĢveriĢleri ile Marmara Denizi ve Karadeniz‘e Akdeniz 

sularının girmesi sonucu meydana gelen biyojeokimyasal döngüler ile organik üretim 

ve dip su koĢullarındaki (oksijen ve tuzluluk) değiĢimleri içerecektir.  

Bölüm 9.1‘de de belirtildiği üzere Karadeniz‘de göl dönemi süresince yüksek 

kırıntılı mineral girdisi, yüksek çökelme oranları, manyetik geçirgenlik değerleri ve 

göreli illit zenginleĢmeleri (ġekil 9.1, ġekil 9.7, Çizelge 9.1); H1, RL, YD 

dönemlerinde Karadeniz‘e bol tatlı su girdisine, dolayısı ile Karadeniz su seviyesinin 

yükselip, Karadeniz sularının Marmara Denizi‘ne aktığını göstermektedir. Bu 

sonuçlar Bahr vd. (2008), EriĢ vd. (2007, 2008), Çağatay vd. (2009) ve Vidal vd.‘nin 

(2010) Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde yapmıĢ olduğu çalıĢmaların sonuçları ile 

desteklenmektedir. Batı Karadeniz havzasındaki GC-19 karotunda Sakarya Nehri 

ağzı açıklarındaki SL-12 karotuna göre bu dönemde daha yüksek çökelme 

oranlarının izlenmesi Karadeniz‘e YD döneminde Anadolu‘dan kırıntı malzeme 

girdisinin göreceli olarak azalırken; Avrupa‘dan nehir kökenli askıda madde 

girdilerinin arttığına iĢaret etmektedir (ġekil 9.1, Çizelge 9.1).  

Karadeniz‘in göl olduğu dönemde G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları arasında (B/A üstü- 

YD) tatlı su planktik türü Stephanodiscus sp. aniden maksimum değerlere 

ulaĢmaktadır. Bu sonuca göre G.Ö. 14- 13 bin yıllarında acı olan Karadeniz gölü, 

G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları arasında tatlı su gölü haline gelmiĢtir (ġekil 9.7). 
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Tuzluluktaki bu düĢüĢün nedeni, büyük olasılıkla YD döneminde havzaya giren tatlı 

su girdisidir. Ryan vd. (2003) tarafından YD döneminde Hazar Denizi ve 

Karadeniz‘de Stephanodiscus sp. artıĢının aynı erken Khvalynian transgresyonundaki 

gibi havzaya Hazar Denizi yoluyla Karadeniz‘e tatlı su girdisinin olduğu belirtilerek 

bu olayı geç Khvalynian transgresyonu olarak tanımlamıĢtır. Bu tez kapsamında elde 

edilen sonuçlar Ryan vd.(2003)‘nin sonuçları ile uyumludur.  

Ancak Bahr vd. (2005) Geç Khvalynian transgresyonu sırasında Hazar Denizi 

seviyesinin (-20 m) erken Khvalynian‘dekinden (+50 m) daha düĢük olduğundan 

hareketle Hazar Denizi‘nden bu su akıĢının mümkün olamıyacağını ifade etmiĢtir 

(Bahr vd., 2005, 2008; Kroonenberg vd., 1997).  

YD döneminde Karadeniz‘den Ġstanbul Boğazı yoluyla Marmara Denizi‘ne tek yönlü 

su akısı EriĢ vd. (2007, 2008) tarafından Marmara Denizi giriĢinde Ġstanbul Boğazı 

paleo-kanalı içerisinde tesbit edilen, G.Ö. 11.5- 10.5 bin yılları (kalibre olmamıĢ 
14

C 

yaĢı) arasında geliĢmiĢ kanal-bank kenarı (levee) çökellerinin varlığı ile 

desteklenmektedir. YD döneminde Kanal- bank kenarı çökellerinin Ġstanbul 

Boğazı‘ndan gelen bir akıntıyla oluĢtuğunu destekleyen önemli diğer bir bulgu ise, 

boğaz içerisinde Holosen baĢlarında oluĢtuğu düĢünülen ve -65 m‘ye kadar kazınmıĢ 

derin akarsu kanallarının varlığıdır (Allavi vd., 1989; GökaĢan vd., 1997). Kanal-

bank kenarı çökellerinin sismik profillerde yüzeyledikleri en sığ derinliğin -65 m‘de 

gözlenmesi, bu dönemde deniz seviyesinin bu derinliğin üzerinde olması gerektiğini 

göstermektedir. Bu çökellerin tabanını oluĢturan sismik yansıma yüzeyinin -81 m 

kıyı çizgisine karĢılık gelmesi ise, bu çökellerin oluĢtuğu süreçte deniz seviyesinin -

81 m‘den -65 m‘ye yükseldiğine iĢaret etmektedir (EriĢ vd., 2007; EriĢ, 2007). 

Karadeniz‘de yağıĢ oranın buharlaĢma oranının çok üzerinde olması sonucunda su 

seviyesinin yükselerek (Geç-Khvalynian Transgresyonu), Ġstanbul Boğazı eĢik 

derinliğinin üzerine çıktığı çeĢitli araĢtırmacıların Karadeniz‘de yaptığı çalıĢmalarla 

saptanmıĢtır (Major vd., 2002, 2006; Ryan vd., 2003).  

H1, RL ve YD gibi soğuk dönemlerinin tersine B/A ve erken Holosende meydana 

gelen ve C3 ve C2 karbonat seviyelerinin çökelmesi ile sonuçlanan birimlerde 

izlenen düĢük çökelme oranları ve düĢük kırıntılı mineral girdisi bu dönemlerde 

havzada buharlaĢma/ yağıĢ oranının yüksek olduğunu ılıman ve kurak bir iklimin 

hüküm sürdüğünü göstermektedir (ġekil 9.1, ġekil 9.2, ġekil 9.7). B/A döneminde 

artan buharlaĢma ve buna bağlı tuzluluk artıĢını destekleyen diğer bir veri 
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Karadeniz‘de bu dönemde acı su planktik diyatom türü Cocconeis sp.‗nin artıĢıdır. 

Karbonat çökelimleri dönemlerinde artan buharlaĢma nedeniyle Karadeniz‘in negatif 

su bütçesine sahip olduğu ve Marmara Denizi ile bağlantısının kesik olduğu 

söylenebilir. Benzer bir sonuca daha önce Ryan vd. (2003) ve Major vd.‘ de (2006) 

varmıĢtır. Bahr vd. (2005) tarafından C3 ve C2 karbonat birimlerinin yüksek organik 

üretime bağlı geliĢtiği belirtilirken; bu tez kapsamında bu çökelimlerin artan 

buharlaĢma nedeniyle inorganik karbonat çökelimi Ģeklinde çökeldiği yönündedir. 

Marmara Denizi karotlarında Birim 2 ile temsil edilen gölsel ve Birim 1 ile temsil 

edilen denizel birim arasında yeralan geçiĢte (G.Ö. 14.7 bin yılda) bulunan yüksek 

Tkarb, Ca ve Sr içerikli çökel birimi Akdeniz sularının Marmara Denizi‘ne girmesi 

ile iki farklı su kimyasına sahip göl ve deniz suyunun karıĢması sonucu oluĢmuĢtur 

(Çağatay vd., 2004; Reichel ve Halbach, 2007). Çağatay vd. (2004) ve (Reichel ve 

Halbach, 2007) karbonat seviyesinde yaptığı oksijen ve karbon izotop analiz verileri 

ile bu sonuca ulaĢmıĢlardır. 

Çağatay vd. (2000) tarafından Marmara Denizi çökellerinde yapılan kronostratigrafik 

ve sedimentolojik çalıĢma sonucunda günümüzden 12 bin yıl (kalibre edilmemiĢ 
14

 C 

yılı) önce Akdeniz sularının Çanakkale Boğazını aĢarak göl olan Marmara‘ya 

akmaya baĢladığı belirtilmiĢtir. Bu dönemdeki su seviyesine ait Marmara Denizi 

kuzey Ģelfinde elde edilen -85 m paleokıyı çizgisi, Marmara Denizi‘nde su 

seviyesinin geç Pleyistosen‘de Çanakkale eĢiği tarafından kontrol edildiği Ģeklinde 

yorumlanmıĢtır (Çağatay vd., 2003c, 2009; Polonia vd., 2004; EriĢ vd., 2007, 2008; 

McHugh vd., 2008). MD01-2430 karotunda Vidal vd. (2010) tarafından bulunan 

kalibre edilmiĢ G.Ö. 14.7 bin yıldaki göl/ deniz geçiĢi yaĢı, göl dönemindeki 

Marmara Denizi ve Karadeniz sularının rezervuar yaĢının iyi bilinmemesi nedeniyle 

kesin değildir.  

MD01-2430 Karotunda yapılan XRD kil mineral analizi sonuçlarına göre göl/ deniz 

geçiĢinden sonra B/A döneminde havzada illit ve XRF Rb ve Ti/Ca değerlerinin 

düĢük olması bu havzaya Karadeniz‘den bu dönemde tatlı su girdisinin olmadığını 

göstermektedir. Bu dönemde aynı karotta yapılan oksijen izotop analizlerindeki 

yaklaĢık 3 per mil artıĢ, havzada evaporasyonun yağıĢtan yüksek olmasını ve dolayısı 

ile iki havza arasında bir bağlantı olmadığını göstermektedir (Vidal vd., 2010).  

Marmara Denizi MD01-2430 karotunda daha önce yapılan bentik foraminifer 

sonuçları göl/ deniz geçiĢinden itibaren yaklaĢık 1500 yıl içerisinde tuzluluğun 
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dereceli artıĢını göstermektedir (Akçer vd., 2003; Çağatay vd., 2009). G.Ö. 11.5 bin 

yıl da, Akdeniz sularının Marmara Denizi‘ne ilk akıĢından yaklaĢık 2000 yıl sonra 

Marmara Denizi‘nde sapropel çökelmeye baĢlamıĢtır (Çağatay vd., 2000; Tolun vd., 

2002; Vidal vd., 2010). Çökelen Sapropel incelediğimiz Marmara Denizi 

karotlarında yüksek Mo ve Corg değerleri ile temsil edilmektedir (ġekil 9.5, ġekil 

9.7). Manganın Sapropelin üstünde zenginleĢmemiĢ olması bu birimin en azından bir 

miktar oksijenli (subokzik) dip suyu koĢullarında çökeldiğini ve çökelim süreci 

sonunda dip oksijen koĢullarının fazla değiĢmediğini göstermektedir (ġekil 9.6). 

Sapropel biriminde bentik Bulumina, Bolivina ve Brizalina türlerinin varlığı dip suyu 

koĢullarının subokzik olduğuna iĢaret etmektedir (Çağatay vd., 2000; 2009; Akçer 

vd., 2003). Sapropel oluĢumunu tetikleyen sürecin deniz sularının Marmara 

Denizi‘ne girerek dipte bir tabaka oluĢturması, besin maddelerince zengin göl 

sularını sürekli yükselen piknokline bağlı olarak fotik zona yükselterek organik 

üretimi artırması olarak düĢünülmektedir. Marmara Denizi‘nde O-izotop ve alkenon 

analiz sonuçları Marmara Sapropelinin çökelimi sırasında tuzluluğun dereceli 

arttığını ve dolayısı ile sapropelin oluĢumunda Karadeniz‘den gelen herhangi bir tatlı 

su girdisinin etkili olmadığını göstermektedir (Sperling vd., 2003; Vidal vd., 2010).   

Karadeniz‘e Marmara‘dan Akdeniz sularının akması Sr-izotop verilerine göre G.Ö. 

9.4 bin yıldır (Ryan vd., 2003; Major vd., 2006). Bu akıĢın katastrofik veya dereceli 

olduğu tartıĢmalıdır (bakınız: Ryan vd., 1997; Aksu vd., 2002a, b; Yanko-Hombach 

vd., 2007). Bu tez çalıĢmasına göre Karadeniz‘de denizel planktik tür Thalassiosira 

sp.‘nin ilk göründüğü tarih olan G.Ö. 8.9 bin yıl Akdeniz sularının havzaya ilk 

dökülmeye baĢladığı zamandır. Ancak denizel diyatom istilasının (Thalassiosira sp., 

Coscinodiscus sp. ve Asteromphalus sp.) yoğunluğunu arttığı dönem G.Ö. 7.34 bin 

yıl‘dır. Diyatom sonuçlarımıza göre Akdeniz suları Karadeniz‘e dereceli olarak 

akmıĢ olup, bu sonuç Ryan vd.‘nin (1997, 2003) hipotezi ile çeliĢmektedir. Ayrıca 

tez kapsamında diyatom analizlerinden elde edilen Karadeniz‘e Akdeniz sularının 

Holosendeki ilk giriĢ zamanı Ryan vd. (2003) ve Major vd.‘nin (2006) Sr-izotop 

analizlerine dayanarak bulduğu tarihten yaklaĢık 500 yıl daha gençtir.   

Karadeniz‘de G.Ö. 7.6- 2.72 bin yılları arasında çökelen Holosen Sapropel birimi de 

Marmara Denizi‘ne benzer Ģekilde deniz transgresyonu sonucu geliĢen su 

tabakalanması ve dip suyun fotik zona yükselerek organik üretimi artırması sonucu 

geliĢmiĢtir (ġekil 9.5). Akdeniz sularının Karadeniz‘e girmesi ile anokzik koĢulların 
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oluĢarak Sapropelin çökelmeye baĢlaması arasında yaklaĢık 1500 yıllık bir zaman 

farkı vardır. Sapropel çökelimi ile Karadeniz‘de % 15‘ lere varan Marmara 

Denizi‘nde ise % 3‘lere varan yüksek Corg değerlerine ulaĢılmıĢtır. Her iki denizde 

de Sapropel biriminin çökelme oranlarında önemli düĢüĢ görülmektedir. Bunun 

baĢlıca nedeni Sapropel çökelim dönemlerinde yükselen deniz seviyesi sonucu kırıntı 

malzemenin kıyıya yakın Ģelf alanlarında çökelmesidir.  

Sapropel çökelimi sırasında (G.Ö. 7.8- 2.72 bin yılları) Batı Karadeniz‘deki karotta 

Sakarya Nehri ağzı açıklarındaki karota göre aĢırı bir çökelme oranı düĢüĢü 

görülmektedir (Çizelge 9.1, Çizelge 9.2). Bu düĢüĢ Batı Karadeniz‘deki karot yerinin 

göreceli derinliği ve nehir kaynağına olan uzaklığı ile ilgilidir. Akdeniz sularının 

Marmara Denizi‘ne girmesi ile baĢlayan organik maddece zengin çökellerin 

depolanması YD ve 8.2 bin yıl soğuma dönemlerinde kesintiye uğramıĢtır (ġekil 6.4, 

ġekil 6.6, ġekil 9.7). Bunun baĢlıca nedeni soğuk dönemlerde derin su dolaĢımındaki 

hızlanma ve derin suyun oksijenlenmesidir.  

Karadeniz‘de Sapropel çökelimi dönemindeki yüzey suyu tuzluluk değiĢimleri 

konusunda önemli bilgiler tez kapsamında elde edilen diyatom analiz sonuçları 

tarafından sağlanmaktadır. Pelajik türler olan Thalassiosira sp. ve Coscinodiscus 

sp.‘nin maksimum değerler aldığı dönem, Sapropel biriminin tabanında organik 

karbon değerlerinin maksimuma ulaĢtığı G.Ö. 7- 4.7 bin yılları arasındadır. Bu 

dönem Holosende organik üretimin en yüksek düzeyine ulaĢtığı zaman dilimidir. 

Thalassiosira sp. değerlerinin G.Ö. 3.5- 4.6 bin yılları arasındaki sayılarının azalması 

bu dönemde nehir yoluyla gelen tatlı su girdisindeki azalmadır. Tatlı su girdisindeki 

düĢüĢ bu dönemde Karadeniz ve Marmara Denizi‘nda artan oksijen değerleri ile 

desteklenmektedir (Bahr vd., 2005; Vidal vd., 2010). Bu dönem büyük olasılıkla 

bölgede Van Gölü çökel kayıtlarında da görülen G.Ö. 3.5 bin yıl kuraklık krizi 

(aridity crisis) dönemine karĢılık gelmektedir (Landmann vd., 1996; Lemcke ve 

Sturm, 1997). 

Acı su-denizel bentik türlerinden Cocconeis sp. ve Epithemia sp.‘nin de havzada 

özellikle Sapropel tabanında G.Ö. 7- 5 bin yılları arasında artıĢ göstererek G.Ö. 6 bin 

yılda yüksek sayılara ulaĢması bu dönemde dip suyu tuzluluğunun da arttığını 

göstermektedir (ġekil 8.5). Ġkinci acı su bentik diyatom tür artıĢı, Kokolit birimi 

içinde G.Ö. 3 bin yıl ile günümüz arasındaki dönemde görülmektedir. Bu artıĢ da 

havzaya giren bol nehir suyu ile bu dönemde yüksek organik üretimin oluĢtuğuna 
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iĢaret etmektedir. Benzer sonuca Doğu Karadeniz‘de bir karotta uzun alkenon 

zincirlerinin δD değerlerini ve dinoflagellat dağılımlarını inceleyen van der Meer 

vd.‘de (2008) ulaĢmıĢtır. Bu çalıĢmacılar yüzey suyu tuzluluğunun Sapropel 

Biriminin üst ve Kokolit Biriminin alt kısımları çökelirken günümüzden daha tuzlu 

olduğunu ve iklimin daha serin ve yağıĢlı hale gelmesi ile tuzluluğun son 2- 3 bin 

yılda önemli oranda azaldığı sonucuna ulaĢmıĢlardır.  

Sapropel birimi gerek Karadeniz gerek Marmara Denizi karotlarında yapılan 

korelasyon ve faktör analizleri Mo, U, Cu, V, Cd, S, As ve Sb‘nin organik maddeyle 

iliĢkili olarak zenginleĢtiğine iĢaret etmektedir. Sapropellerdeki S, Cu ve Cd gibi 

kalkofil elementlerin zenginleĢmesi, olasılıkla bu elementlerin sapropelik seviyelerin 

indirgeyici ortamında büyük ölçüde Fe-monosülfid, pirit ve diğer sülfid mineralleri 

olarak çökeldiğini; Mo gibi bazılarının da çökel içerisinde sülfid, organik madde ve 

killere soğurularak zenginleĢtiğini göstermektedir (Volkov ve Fomina, 1974; 

Philipchuk ve Volkov, 1974; Berner, 1974, 1980, 1984; Çağatay vd., 1987; Calvert 

ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 1995; Vorlicek ve Helz, 2002). Uranyum, 

indirgeyici ortamda organik maddeye soğurularak, organo-uranyum bileĢikleri 

oluĢturarak ve uraninit (U3O8) olarak Sapropelde zenginleĢmiĢtir (Nakashima vd., 

1984; Çağatay vd., 1990; Çağatay, 1999; Klinkhammer ve Palmer, 1991).  

Dip suyu redoks koĢullarını belirleyen en duyarlı elementin Mn olduğu bilinmektedir 

(örneğin; Calvert ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 1995). Kayaç, çökel veya yüzey 

sularında Mn; Mn(II), Mn (III) ve Mn(IV) değerliğinde bulunur. Mn(II) ve MnCl
+
 

okzik deniz suyunda baskın türdür. Ancak oksijenin varlığında termodinamik olarak 

duraysızlaĢır ve Mn (III) ve Mn(IV) oksit olarak çökelir. Oksijenli koĢullarda Mn
+4

 

oksihidroksit olarak, anokzik su kolununda ise Mn
+2

 olarak suda çözünmüĢ halde 

bulunur. Anokzik su kolonunda yeterli alkalinite oluĢursa Mn, Mn(II) karbonat 

olarak çökelir (Calvert, 1990; Shaw vd., 1990 ). 

Erken diyajenez süreçleri ile çökel sütunun üst okzik zonundaki Mn zenginleĢmesi, 

sülfat indirgenme zonunda çözünmüĢ Mn(II)‘nin yukarı doğru difüzyonu ve okzik 

zonda Mn(IV)‘e oksitlenerek Mn-oksihidrooksit olarak çökelmesi yolu ile olur 

(Froelich vd., 1979).  

Karadeniz‘de en yüksek Mn değerleri Kırmızı Kil (RL) biriminde, ikincil olarak da 

YD ve göl/ deniz geçiĢinde Sapropel Biriminin tabanı ve en üstü ile yer yer Kokolit 
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Birimi içerisinde izlenmektedir (ġekil 9.5). RL biriminde Mn artıĢı, Kuzey Avrupa 

kökenli erimiĢ buzul sularının havzaya bol kırıntı getirmesi yanında havzada su 

sirkülasyonu artırarak dipteki suyun oksijenli hale gelmesi ve dip suda bulunan 

Mn(II)‘nin Mn-oksihidroksit olarak çökelmesi ile açıklanabilir. 

 

ġekil 9.5 : Karadeniz ve Marmara Denizi karotlarında Corg, Mo, Br ve P 

dağılımlarının deneĢtirilmesi (koyu mavi renk Karadeniz sapropeli, açık 

mavi Marmara Sapropeli). 
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ġekil 9.6 : Karadeniz ve Marmara Denizi karotlarında Fe ve Mn dağılımlarının 

deneĢtirilmesi. 
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Karadeniz karotlarında G.Ö. 9.3 bin yılda (göl/ deniz geçiĢi) Akdeniz sularının 

havzaya girmesinden 500- 600 yıl sonra Mn değerlerinin artıĢı, Karadeniz‘de 

anokzik koĢulların havzada dereceli geliĢtiğini göstermektedir. (ġekil 6.14). 

Batı Karadeniz derin Sapropel çökelimi süresince Manganın düĢük değerler sunması 

derin çukurda sapropelin anokzik koĢullarda çökeldiğini göstermektedir. Sakarya 

nehri önünden alınan karotta Sapropel ve Kokolit çökelimi süresince Mn değerleri 

yüksek genlikliyken; Batı Karadeniz derin havzasından alınan karotta Mn değerleri 

düĢük genlikli değerler sunmaktadır (ġekil 9.6). Yüksek Mn değerleri Sakarya 

nehrinden tatlı su girdisinin yüksek olduğu dönemleri yansıtmaktadır. SL-12 

Karotunda Sapropel ve Kokolit birimleri içerisindeki Mn değerlerindeki bir kaç bin 

yıllık yüksek genlikli döngüsellikleri dip oksijen koĢullarındaki değiĢimden ziyade, 

kırıntı girdisindeki değiĢimleri yansıtmaktadır. 

Marmara Denizi‘nde yüksek Mn değerleri B/A döneminde izlenmektedir. Göl/ deniz 

sınırındaki bu dönemdeki Ca, Sr ve Mn zenginleĢmesi farklı kimyasal bileĢimdeki iki 

suyun karıĢımı sonucu karbonat çökelmesi ile oluĢmuĢtur. Göl/ deniz geçiĢ 

dönemindeki Mn artıĢının sebebi, Sapropelin alt kısmındaki zenginleĢme bu kısmın 

subokzik-disokzik dip suyu oksijen koĢullarında çökeldiğini göstermektedir. 

Marmara Denizi‘nde Manganın Sapropelin hemen üzerinde zenginleĢme 

göstermemesi sapropelin subokzik/ disokzik dip su koĢullarında çökelimine iĢaret 

etmektedir (Calvert, 1990; Calvert ve Pedersen, 1993; Thomson vd., 1995). YaklaĢık 

G.Ö. 3- 1 bin yılda görülen küçük Mn/Al piki, havzada bu dönemde dip su 

koĢullarında oksijen artıĢına iĢaret etmektedir.  

Göl döneminde Karadeniz‘de düĢük S değerleri havzanın sülfat limitleyici olmasının 

sonucudur (Lyons vd., 1993; Arthur ve Dean, 1998; Wilkin ve Arthur, 2001). Bu 

dönemde Karadeniz‘de Fe, büyük ölçüde Fe-oksit ve silikatlar olarak korunmuĢtur. 

H1, RL, B/A ve YD da yüksek demir girdisi havzaya gelen kırıntılı mineral artıĢı 

sonucudur. Daha önce belirtildiği üzere H1, RL ve YD dönemlerindeki yüksek 

çökelme oranları ve bu dönemde yüksek Ti ve Rb (K) değerleri ile sergilenen kırıntılı 

mineral girdisi bu sonucu desteklemektedir. Göl/ deniz geçiĢinde (T) izlenen göreli 

yüksek Fe ve S, deniz suyunun havzaya girmesi ile sülfatın indirgenerek hidrojen 

sülfürü ve bunun da Fe‘le birleĢmesi Fe-sülfid çökelimi artmıĢtır. YD sonu - erken 

Holosen arasında izlenen kükürt artıĢı, büyük olasılıkla göl döneminde buharlaĢma 

sonucu zenginleĢmeden kaynaklanmaktadır. 
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ġekil 9.7 : Karadeniz ve Marmara Denizi‘nin kesit üzerinde son 20bin yıl boyunca 

meydana gelen önemli iklimsel ve oĢinografik değiĢimlerin gösterimi. 
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Denizlerde C-Fe-S sisteminin önemli bir elemanı olan kükürtün (S) (Berner, 1984; 

Raiswell ve Berner, 1985), SL-12 karotunda Fe‘e benzer dağılım göstermesi bu 

birimlerde demir sülfid (pirit ve Fe-monosülfid) olarak bulunduğuna iĢaret 

etmektedir. Benzer Ģekilde Marmara Denizi‘nde B/A dönemine karĢılık gelen göl/ 

deniz geçiĢ dönemi ve Sapropelin alt kısımlarında izlenen bolca pirit Fe 

zenginleĢmesinin bu birimlerde kısmen pirite bağlı olduğunu göstermektedir.  
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10. SONUÇLAR 

1. Marmara Denizi ve Karadeniz‘de Son buzul maksimum döneminde (LGM: G.Ö. 

22- 17.9 bin yıl arası) düĢük kırıntı mineral girdisi, göreli yüksek smektit değerleri ve 

Rb (K) ve Ti elementlerindeki düĢük değerler bu dönemde havzaya kırıntılı 

girdisinin az olduğunu göstermektedir. LGM‘ un soğuk iklim Ģartlarında permafrost 

nedeniyle aĢınmanın düĢük olması kırıntılı malzeme girdisini azaltmıĢtır. 

2. Bu çalıĢmada Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde H1 ve RL döneminde izlenen 

yüksek illit girdisi ve kırıntılı mineral girdisi, havzaya erimiĢ buzul sularının Tuna, 

Dinyeper, Dinyester gibi kuzey Avrupa kökenli nehirlerle gelen tatlı suların önce 

Karadeniz‘e sonra Marmara‘ya akmıĢ olabileceğini göstermektedir. MD01-2430 

no‘lu karottaki oksijen izotop değerlerinin daha da negatif değerler alması bu tatlı su 

girdisinin Karadeniz olabileceği fikri ile uyumludur. Bu sonuca göre, H1 döneminde 

artan illit ile K ve Ti gibi litofil elementlerin artıĢı bu dönemde havzaya yüksek çökel 

girdisinin Kuzey Avrupa‘dan nehirlerle gelen erimiĢ buzul suları olduğunu 

göstermektedir. 

3. YD döneminde Karadeniz‘de yüksek kırıntılı mineral Rb (K) girdisi, yüksek 

çökelme oranları, manyetik geçirgenlik değerleri ve yeterince iyi gözlemlenmese de 

XRD kil analizi sonuçları bu dönemde kırıntılı mineral artıĢı olduğunu 

göstermektedir. Batı Karadeniz derin çukurluğundan alınan GC-19 karotunda 

Sakarya nehri önünden alınan karota göre daha yüksek çökelme oranları bu dönemde 

Karadeniz‘e Tuna Nehri kaynaklı taĢınımın olduğu fikrini kuvvetlendirmektedir. 

Marmara Denizi‘nde YD döneminde izlenen nisbeten yüksek Ti, Rb değerleri ve 

çökelme oranları, havzaya bol kırıntı girdisi olduğunu göstermektedir. Karadeniz ve 

Marmara Denizi verileri birlikte değerlendirildiğinde YD döneminde Karadeniz‘den 

Marmara Denizi‘ne çökel girdisi olabileceğini düĢündürmektedir. 

4. Karadeniz karotlarında C1, C2 ve C3 ve Marmara Denizi‘nde B/A dönemine 

karĢılık gelen göl/ deniz geçiĢinde yüksek Tkarb seviyeleri tespit edilmiĢtir. Soğuk 

dönemlerin (H1, RL ve YD gibi) tersine bu dönemlerde düĢük çökelme oranları ile 

temsil edilen karbonat zonlarında yapılan XRD karbonat minerali sonuçlarına göre 
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C3 ve C2 kalsit bileĢimli, C1 birimi aragonit- kalsit bileĢimlidir. BileĢim yönünden 

farklılık sunan bu karbonat seviyelerinden Karadeniz‘de çökelen C1 seviyesi ve 

Marmara Denizi‘nde B/A döneminde çökelen karbonat yüksek Sr, Ca değerleri 

göstermektedir. Bu karbonat seviyeleri deniz suyu ile göl sularının karıĢarak 

kalsiyum karbonata doygun hale gelmesi sonucu çökelmiĢtir. Karadeniz‘deki diğer 

iki karbonat seviyesi (C2 ve C3) göl döneminde çökelmiĢtir. Bunların çökelme 

dönemleri erken Holosen ve B/A ılıman- kurak iklim dönemlerine karĢılık 

gelmektedir. Gerek mineralojik bileĢimi ve gerekse çökeldikleri dönemler C2 ve C3 

karbonat seviyelerinin sıcak ve buharlaĢmanın yüksek olduğu dönemlerde 

buharlaĢmaya bağlı olarak çökeldiğine iĢaret etmektedir.   

5. Karadeniz‘de çökel istifinde günümüzden 12 bin yıl öncesinde illit minerali 

baskınken G.Ö. 12 bin yıldan günümüze doğru smektit mineralinin baskın hale 

geldiği izlenmiĢtir. Bu sonuç, günümüzden 12 bin yıl önceki dönemde Karadeniz‘e 

kuzey kaynaklı Avrupa nehirleriyle olan çökel girdisinin (illit) yüksek olduğu; buna 

karĢın son 12 bin yılda Anadolu kaynaklı girdilerin (smektit) günümüze doğru 

giderek önem kazandığını göstermektedir. 

6. Karadeniz ve Marmara Denizi‘nden elde edilen XRD sonuçları, Holosen‘de belirli 

dönemlerde her iki havzada smektit artıĢları gözlemlenmiĢtir. G.Ö. 8- 7 bin yıl, G.Ö. 

6.6- 5.6 bin yıl, G.Ö. 4.5, G.Ö. 3.5 bin yıl, G.Ö. 2.7 bin yıl, G.Ö. 2.2- 2 bin yıl, 1.3 

bin yıl ve G.Ö. 0.5- 0.4 bin yılları arasında gerek Marmara Denizi ve gerekse 

Karadeniz‘de smektit miktarında ve dolayısı ile Anadolu kökenli nehir çökel 

girdilerinde artıĢ olduğu izlenmektedir. Smektit artıĢı, Holosen‘de bu dönemlerde 

serin ve yağıĢlı bir iklime, yüksek yağıĢ/ buharlaĢma oranları ile Anadolu‘da 

nehirlerin daha yüksek su debisi ve çökel taĢıma kapasitesine sahip oldukları 

düĢünülmektedir. Her iki havzada Holosen boyunca izlenen döngüsel smektit 

artıĢları büyük olasılıkla Kuzey Atlantik Salınımları (NAO) ile ilgili daha serin ve 

yağıĢlı dönemlere (Bond döngüleri) iĢaret etmektedir.  

7. Karadeniz karotlarında organik üretimi veren Ca ve karasal kırıntı mineral 

girdisini veren Ti‘un spektral analizleri; Kokolit Biriminde 580, 320- 300, 165- 150, 

100, 75- 65, 35 ve 25- 15 yıllık; Sapropel Biriminde 500- 480, 285- 250, 190- 165, 

100, 75- 65 ve 35 yıllık periyodları vermektedir. Bu periyodların çoğunluğu güneĢin 

11 yıllık etkinlik döngüselliği ve bunun genlik modülasyonları olan 22 yıllık (Hale), 

87 yıllık (Gleissberg) ve 210 yıllık (Suess) periyodlarına ve bunların ağaç 
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halkalarındaki 105, 131, 232, 385, 504 yıllık 
14

C döngüler Ģeklindeki yansıma 

periyoduna benzerlik göstermektedir. 

8. Batı Karadeniz‘de (GC-19 karotu ve MC-18 Karotu) özellikle G.Ö. 360 ile 330 

yılları arasında (yaklaĢık M.S. 1660- 1640 arası) ani bir Ca ve Sr artıĢı ve daha küçük 

Ca pikleri G.Ö. 540 ve ve 210 yıllarında da görülmektedir. Yüksek Br ve Corg 

değerleri ve biyojenik karbonatla temsil edilen bu seviyeler yüksek Kokolit 

(Emiliania huxleyi) üretimine karĢılık gelmektedir. En yüksek pikin olduğu M.S. 

1640- 1700 yılları Küçük Buzul Çağının (Little Ice Age: M.S. 1300- 1900) en soğuk 

dönemi olan Late Maunder Minimum‘u (M.S. 1645- 1715) temsil etmekte ve soğuk 

dönemlerde Karadeniz‘de yüksek organik üretime iĢaret etmektedir. Diğer küçük 

soğuma dönemleri G.Ö. 540 (M.S. 1460) ve 210 (M.S. 1790) yılları arasında 

görülmektedir. Bunlardan G.Ö. 540 (M.S. 1460) yılı Spörer Minimum dönemine 

(M.S. 1550- 1430) dönemine karĢılık gelmektedir.  

9. Marmara Denizi karotlarında Birim 2 ile temsil edilen gölsel ve Birim 1 ile temsil 

edilen denizel birim arasında yeralan geçiĢte bulunan yüksek Tkarb, Ca ve Sr içerikli 

çökel birimi B/A döneminde çökelmiĢtir. Akdeniz sularının Marmara havzasına 

girmesi ile iki farklı su kimyasına sahip göl ve deniz suyunun karıĢması sonucu 

oluĢmuĢtur. Bu birimde düĢük illit, Rb ve Ti değerleri bu dönemin kurak olduğunu 

ve Marmara Denizi‘ne Karadeniz‘den ve tatlı su girdisinin olmadığını 

göstermektedir.  

10. Karadeniz ve Marmara Denizi‘nde yüksek Corg (> % 1.5) ve Mo değerleri (150 

ppm) Sapropel seviyelerini çok iyi tanımlamaktadır. Karadeniz‘de % 15‘ lere varan 

Marmara Denizi‘nde ise % 3‘lere varan yüksek organik karbon değerleri sunan 

Sapropel birimindeki çökelme oranlarında düĢüĢ bu birimin çökelim dönemlerinde 

nisbeten yükselen deniz seviyesi nedeniyledir. Akdeniz sularının Marmara Denizi‘ne 

girmesi ile baĢlayan organik maddece zengin çökellerin depolanması YD döneminde 

kesintiye uğramıĢtır. Bunun en önemli nedeni bu soğuk dönemde derin su 

dolaĢımındaki hızlanma ve derin suyun oksijenlenmesidir. 

11. Marmara Sapropelinin çökelimi sırasında tuzluluğun dereceli artıĢı ve dolayısı ile 

sapropelin oluĢumunda Karadeniz‘den gelen herhangi bir tatlı su girdisinin etkili 

olmadığının göstermesidir. 
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12. Karadeniz‘de Kırmızı Kil (RL) biriminde Mn artıĢı, Kuzey Avrupa kökenli 

erimiĢ buzul sularının havzaya akması ile dipteki suyun oksijenlenmesi gerek kırıntı 

halinde ve gerekse havzada olası Mn
+2 

halinde suda bulunan Mangan‘ın Mn 

oksihidroksit olarak çökelmesine neden olmuĢtur.  

13. Karadeniz karotlarında G.Ö. 9.3 bin yılda (göl/ deniz geçiĢi) Akdeniz sularının 

havzaya girmesinden 500- 600 yıl sonra Mn değerlerinin artıĢı, Karadeniz‘de 

anokzik koĢulların havzada dereceli geliĢtiğini göstermektedir. Batı Karadeniz derin 

Sapropel çökelimi süresince Manganın düĢük değerler sunması derin çukurda 

sapropelin anokzik koĢullarda çökeldiğini göstermektedir. SL-12 Karotunda 

Sapropel ve Kokolit birimleri içerisindeki Mn değerlerindeki bir kaç bin yıllık 

yüksek genlikli döngüsellikler dip oksijen koĢullarındaki değiĢimden ziyade, kırıntı 

girdisindeki değiĢimleri yansıtmaktadır.  

Marmara Denizi‘nde B/A (göl /deniz geçiĢ) döneminde izlenen yüksek Mn 

değerlerinin Sapropelin alt kısmındaki zenginleĢmesi bu kısmın subokzik-disokzik 

dip suyu oksijen koĢullarında çökeldiğini göstermektedir. Marmara Denizi‘nde 

Manganın Sapropelin hemen üzerinde zenginleĢme göstermemesi sapropelin 

subokzik-disokzik dip su koĢullarında çökelimini gerektirmektedir. YaklaĢık G.Ö. 3- 

1 bin yılda görülen Mn/Al piki, havzada dip su koĢullarında havalandırma olduğuna 

iĢaret etmektedir.  

14. Karadeniz‘in göl olduğu dönemde sülfatın limitleyici olması nedeniyle Fe, büyük 

ölçüde Fe-oksit ve silikatlar olarak korunmuĢtur. H1, RL, B/A ve YD da yüksek 

demir girdisi havzaya gelen kırıntılı mineral artıĢı sonucudur. Göl/ deniz geçiĢinde 

(T) izlenen göreli yüksek Fe ve S, deniz suyunun havzaya girmesi ile sülfatın 

oksitlenerek indirgenmesi ve Fe ile S ile birleĢmesi sonucu artmıĢtır. YD sonu- erken 

Holosen arasında izlenen kükürt artıĢı, büyük olasılıkla göl döneminde buharlaĢma 

sonucu zenginleĢmeden kaynaklanmaktadır.  

15. Göl döneminde Karadeniz‘de G.Ö. 14- 13 bin yılları arasında ilk acı su planktik 

diyatom türü olan Cocconeis sp. artıĢı  B/A döneminde artan buharlaĢma nedeniyle 

sudaki tuzluluğun artması sonucudur.  

16. Karadeniz‘in göl olduğu dönemde G.Ö. 13.5- 11.5 bin yılları arasında (B/A üstü- 

YD) döneminde tatlı su planktik türü Stephanodiscus sp.‘nin aniden maksimum 

değeri ve aynı dönemde daha önceki çalıĢmalarda Hazar Denizi‘nde de bu türün 
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artıĢı bu dönemde Karadeniz‘e Hazar denizi yoluyla tatlı su giriĢi olduğunu 

göstermektedir. 

17. Karadeniz‘de denizel planktik tür Thalassiosira sp.‘nin ilk göründüğü yaklaĢık 

G.Ö. 8.9 bin yıl Akdeniz sularının havzaya ilk dökülmeye baĢladığı zamandır. Ancak 

denizel diyatom istilasının (Thalassiosira sp., Coscinodiscus sp. ve Asteromphalus 

sp.) yoğunluğunu arttığı dönem G.Ö. 7.34 bin yıl‘dır. Bu tez çalıĢmasına göre 

Akdeniz suları Karadeniz‘e dereceli olarak akmıĢtır. Thalassiosira sp. ve 

Coscinodiscus sp.‘nin maksimum değerler aldığı dönem, Sapropel biriminin 

tabanında organik karbon değerlerinin maksimuma ulaĢtığı G.Ö. 7- 4.7 bin yılları 

arasındadır. Thalassiosira sp. sayılarının G.Ö. 3.5- 4.6 bin yılları arasında azalması 

bu dönemde nehir yoluyla gelen tatlı su girdisindeki azalma nedeniyle olup bu 

dönem bölgede 3.5 bin yıl kuraklık krizine karĢılık gelmektedir.  

18. Karadeniz‘de G.Ö. 7- 5 bin yılları arasında acı su bentik türlerin (Cocconeis sp. 

ve Epithemia sp.) havzada özellikle sapropel tabanında artıĢ göstererek G.Ö. 6 bin 

yılda maksimum değerler alması havzaya giren tuzlu ve sıcak Akdeniz sularının 

besin elementlerince zengin göl sularını fotik zona yükselterek yüksek organik 

üretime ve bunun da sapropel çökelimine neden olduğunun iyi bir göstergesidir. 

Karadeniz‘de Kokolit biriminde (G.Ö. 3- 0 bin yılları arasında) acı su bentik diyatom 

türlerinin artıĢı, havzaya giren bol nehir suyu ile bu dönemde yüksek organik 

üretimin oluĢtuğuna iĢaret etmektedir. Bu sonuca göre Sapropel Biriminin üst ve 

Kokolit Biriminin alt kısımları çökelirken günümüzden daha tuzlu olduğunu ve 

iklimin daha serin ve yağıĢlı hale gelmesi ile tuzluluk son 2-3 bin yılda önemli 

oranda azalmıĢtır.   

19. Ġncelenen Marmara Denizi çökel istifinde yüksek Hf, Y, Th, Na ve Zr ile 

simgelenen, G.Ö. 22 bin yaĢlı Santorini Cape Riva tefrası yanında; çıplak gözle 

görülemeyen ve Nb, La, Rb gibi Nadir Toprak ve Büyük Ġyon Yarıçaplı elementlerce 

zengin ikinci bir tüf seviyesi bulunmuĢtur. Kimyasal bileĢimine göre alkali 

bileĢimdeki bu tefranın Akdeniz‘de görülen Somma-Vezüv kaynaklı, tahmini yaĢı 

G.Ö. 3200 olan Z-1 tefra seviyesinin (Keller vd., 1978) eĢleniği olma olasılığı 

yüksektir.    
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