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İSTANBUL BOĞAZI KARADENİZ ÇIKIŞININ İNCELENMESİ 
 

ÖZET 

İstanbul Boğazı çıkışındaki GB Karadeniz şelfi ve kıtasal yamacıdan alınan 

yüksek ayrımlı jeofizik veriler ve şelfteki kritik noktalardan alınan karot örneklerinin 

analizleri, yaş tayini sonuçları ile yorumlanmıştır. Elde edilen sonuçların ışığında 

Karadeniz’in neotektoniğiyle ilgili olarak güncel sedimantasyonunu, son buzul 

döneminden itibaren. oluşan su seviyesi değişimleri, zamanı ve bunların tortul 

birimler üzerindeki etkileri araştırılmıştır. EM300 Çok Işınlı ekosounder sistemi 

kullanılarak çalışma alanının bu güne dek yapılmış en ayrıntılı batimetrik haritası 

oluşturulmuş, kıtasal yamaç, denizaltı kanyonları ve kaymalar gibi geniş 

jeomorfolojik yapılar belirlenmiştir. Yüksek ayrımlı sismik (Chirp) kesitlerden 

güncel sedimantasyonu etkileyen faylar, sığ gaz yapıları ve çamur volkanlarının 

varlığı saptanmıştır. Kıtasal yamaçta yer alan kanyonların duvarlarındaki, 

kaymaların, ikincil kanyon ve küçük kanal yapılarının oluşumunu ve şelfte karaya 

doğru ilerleyen kanyon başlarının gelişimini tetikleyen etkenler ortaya konmuştur. 

Bu ilerlemenin batıya keskin dönüşü Kuzey Sınır Fayı ile ilişkilendirilmiştir. Ayrıca 

bu bölgedeki şelf ve şelf kırığı bölgesinde ilk kez sığ gaz birikimleri gözlenmiştir. 

Assemblage Avrupa projesi kapsamında derin bölgeden alınan piston karot 

örneklemesinde karotun gaz nedeniyle deforme olduğu ve alanın KD bölgesinde 

yapılan gravite karot örneklemesinde ilk kez Gaz Hidratların varlığı saptanmıştır. 

Boğaz çıkışında yer alan kanal sisteminin sismik stratigrafik özellikleri ortaya 

konmaya çalışılmıştır. Bu kanal sisteminin varlığı İstanbul Boğazı ve Karadeniz 

arasındaki çift yönlü akıntı sisteminin kurulmasından önce Akdeniz suyunun 

Karadeniz’e girişinin yüksek enerji altında meydana geldiğini ifade etmektedir. 

Katastrofik ve antikatastrofik görüşler ışığında, deniz seviyesi değişimleri, karot 

yaşlandırmaları ile ilişkilendirilerek, son buzul döneminden bu yana Karadeniz ve 

Marmara denizleri arasındaki bağlantının tekrar sağlanmasıyla ilgili bir senaryo 

oluşturulmuştur. 

Anahtar Kelimeler: Akustik yöntemler, kanyon sistemi, bölgesel tektonik, deniz 

seviyesi değişimleri, son buzul dönemi, kanal sistemi 
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INVESTIGATION OF THE ISTANBUL STRAIT OUTLET 
 

ABSTRACT 
 

Shelf and continental slope region of southwestern Black Sea shelf in front of the 
Bosphorus outlet are investigated by using high resolution acoustic data. These data 
are correlated with analysis and dating of cores recovered from critical points on the 
shelf to determine recent sedimentation in relation with neotectonics, the horizons of 
sea level changes since Last Glacial Maximum (LGM) and to understand their 
effects on recent sediments. EM300 Multibeam Echosounder system provided most 
detailed bathymetric map of the area that ever obtained and extensive 
geomorphologic features such as continental slope, submarine canyons and slumps 
are determined. Very high resolution seismic (Chirp) system was used to determine 
recent sedimentation, active faulting, shallow gas accumulations and mud volcanoes.  

The triggering mechanisms for the formation of slumps, secondary canyons, 
gullies on the canyon walls at the continental slope and shelf incising canyon heads 
were discussed. The westerly abrupt turn of the canyon head, which is proceeding on 
the shelf, is associated with the North Border Fault. Also shallow gas accumulations 
observed at the shelf and shelf edge region. In piston coring which is recovered in the 
frame of European Assemblage project, the sediments are extremely disturbed due to 
gas existence. For the first time, Gas Hydrates were recovered in gravity core that 
was taken from NW part of the study area. 

The seismic startigraphy of the channel system at the exit of Istanbul Strait was 
betrayed. From the existence of the channel system at the exit of Bosphorus, it is 
concluded that, the entrance of Mediterranean water into Black Sea was originated in 
a high energy system before the two-way under water current system between 
Istanbul Strait and Black Sea was formed. On the basis of the catastrophic and anti-
catastrophic hypotheses and sea level changes since last glacial maximum (LGM) in 
correlation with core dating, a scenario was developed to explain the last connection 
between Marmara Sea and Black Sea.  

Keywords: Acoustic methods, Black Sea, İstanbul strait, canyon system, local 
tectonics, sea level changes, LGM, channel system. 
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BÖLÜM  BİR 

GİRİŞ 

1.1 Çalışmanın Amacı 

Son buzul döneminden sonra yükselen su seviyesiyle Karadeniz ve Akdeniz’in 

tekrar birleşmesinin orijini konusunda halen devam eden tartışmalar Karadeniz ve 

Marmara Denizi’ni bilimsel ilginin odağı yapmıştır. İstanbul Boğazı Akdeniz’in 

Karadeniz’e tek bağlantı noktası olması nedeniyle hem jeolojik hem de oşinografik 

bakımdan önemli bir rol oynamaktadır. Karadeniz hem barındırdığı ekonomik 

potansiyeli hem de bu ülkelerin dünya denizleriyle bağlantısını oluşturması nedeniyle 

önemlidir. Karadeniz bir yandan Tuna nehri vasıtası ile Avrupa ortalarına kadar 

uzanan, diğer yandan İstanbul ve Çanakkale boğazları ile Akdeniz’e ve oradan da 

okyanuslara açılan önemli bir suyoludur. 

İstanbul Boğazı, Akdeniz ve Karadeniz arasındaki tek bağlantıdır. Boğazın 

açılması, Karadeniz’in bugünkü deniz seviyesine ulaşmasında önemli rol oynamıştır. 

Karadeniz’deki tortul seriler küresel buzullaşma ve erime tarafından sürülen deniz 

seviyesi değişimlerinden geniş çapta etkilenmiştir. Rus araştırmacıların ilk 

çalışmalarından bu yana Karadeniz buzul arası dönemlerde (Karadeniz’in seviyesinin 

İstanbul boğazı yoluyla Akdeniz’den su girişi sağlanacak kadar yükseklikte olduğu) 

bugünkü özelliklerine benzer özellikler gösterdiği kabul edilmektedir (Fedorov, 

1988; Svitoch ve diğer., 2000). Bu çift yönlü akıntı sistemi deniz seviyesinin son 

düşük konumunda (lowstand) Boğaz eşiğinin altına düştüğünde mutlaka kesilmeye 

uğramıştır. Su seviyesindeki bu değişimlerin oluşum zamanı ve seviyeleri 

araştırmacılar arasında farklılık göstermektedir. Son zamanlarda tüm bu hipotezlerin 

özetini oluşturan ayrıntılı bir kitap da yayımlanmıştır (Yanko-Hombach ve diğer., 

2007). Farklı araştırmacılar Holosen’de çeşitli regresyon ve transgresyon döngüleri 

öne sürmüşlerdir. Holosen’deki su seviyesinin tayin edilmesi için yapılan bu 

çalışmalar çoğu zaman gerçek dışı olup, bölgenin uzman olmayan araştırmacıların 

akıllarının karışmasına neden olmaktadır. 

1 



 2

Son buzul döneminden günümüze kadar Karadeniz’in su seviyesi değişimleri ile 

ilgili öne sürülmüş farklı senaryolar yer almaktadır. Karadeniz’in oluşumu ile ilgi, 

Bill Ryan, Walter Pitman ve ortaklarının (1997) öne sürdüğü Akdeniz suyunun erken 

Holosen’de Karadeniz’e bir tufanla girmiş olması hipotezinden sonra başlamıştır. 

1998’den bu yana Karadeniz’de ulusal, çokuluslu, uluslararası ve Avrupa Birliği 

projeleri kapsamında araştırmalar yapılmaktadır. 

Aksu ve diğer. (1999) Ryan’ların görüşünün tam tersi bir hipotezi ortaya 

koymuşlardır. Bu teorilerin detaylı tartışmaları Aksu ve diğer. (1995a,b); Gökaşan ve 

diğer. (1997); Demirbağ ve diğer. (1999); Algan ve diğer. (2001, 2002); Aksu ve 

diğer. (2002a,b,c), Ryan ve diğer. (2003), Algan ve diğer. (2007); Hiscott ve diğer. 

(2007) gibi çalışmalarda bulunabilir.  

Karadeniz’deki göreceli deniz suyu seviyesi değişimleri, İstanbul Boğazı geçişi 

temiz su girişindeki değişimler ve neotektonik etmenler gibi yersel koşullardan geniş 

çapta etkilendiğinden Boğaz ve Karadeniz’in birleşme noktalarının Jeolojik ve 

jeofizik açıdan incelenmesi, Boğazın açılmasında oldukça önemli payı olan östatik su 

seviyesi değişimlerinin ve bunların tortul birimler üzerindeki etkilerinin araştırılması 

oldukça önem taşımaktadır. 

Bu çalışmanın amacı, İstanbul Boğazı-Karadeniz çıkışı şelfi ve kıtasal yamacının 

yapısal ve morfolojik özelliklerin Jeofizik yöntemlerle ortaya konması ve ayrıca 

neotektonizmayla da ilgili olarak güncel tortullaşmanın ortaya konmasıdır. Bu 

verilerin değerlendirilmesi ile küresel deniz seviyesi değişimleri ve bunların tortul 

birimler üzerindeki etkilerinin anlaşılması konusunda bilgiler ortaya konulması 

amaçlanmıştır. 

1.2 Çalışma Alanı ve Batimetrik Özellikleri 

Çalışma alanı, İstanbul boğazı’nın Karadeniz çıkışın 41º35'N - 29º05' E, 41º50'N 

- 29º15'E, 41º45'N - 29º45'E, 41º25'N - 29º40'E enlem ve boylamları arasında kalan 

yaklaşık 1250 km²’lik bir alan olup şelf ve kıtasal yamacı içermektedir (Şekil 1.1). 

Güneybatı Karadeniz şelfi genellikle düz, kuzeye doğru düşük eğimle dalan geniş bir 

platformdur. Platformu Boğaz kanalı olarak adlandırılan belirgin bir kanal yararak 
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şelf ortalarına kadar ilerlemektedir. Bu kanal 200-500 m genişliğinde ve 10-25 m 

derinliğe sahip olup şelf bölgesini doğu kısım ve batı kısım olarak ikiye ayrılır. Şelf-

yamaç geçişi iki bölgede de 115-120 m su derinliklerindedir. 10-30° eğime sahip 

yamaç ~2200 m derinlikte Karadeniz baseni tabanına ulaşmaktadır. Şelf ucundan 

başlayan birçok kanyondan oluşan bir toplayıcı kanyon sistemi mevcuttur. Yamaç 

110-2000 m batimetrik konturları arasına yer alır. Bu kanyonlar kuzeye doğru eğim 

aşağı gittikçe birleşerek daha geniş kanyonlar oluştururlar. Bu kanyon sistemiyle 

İstanbul boğazı vadisi arasında morfolojide gözlenen bir bağlantı bulunmamaktadır.  

1.3 Kullanılan Yöntem ve Veriler 

Bu çalışma, BLASON2 projesi kapsamında (Lericolais, 2002) Fransız R/V Le 

Suroit araştırma gemisiyle toplanan veri ve Di Iorio ve diğer. (1999) tarafından 

NATO SACLANT Denizaltı Araştırma projesi kapsamında hem NATO’ya ait R/V 

Alliance gemisi hem de askeri Türk gemisi Çubuklu ile toplanan verilerin 

birleşimidir. Veri çok ışınlı ekosounder ve yüksek ayrımlı sismik (chirp) verilerini 

içermektedir. Jeolojik veri ise ASSEMBLAGE (5. çerçeve Avrupa Birliği) projesi 

kapsamında 2004 yılında ve UNESCO destekli TTR15 projesi ile 2005 yılında 

Araştırma ile Eğitim seferlerinden toplanan verilerden oluşmaktadır. Bu veriler 

piston tipi ve gravite karot alma yöntemi uygulanarak alınan çamur örnekleridir. 

Çalışma alanında toplanan verilerin konumlarını gösteren harita şekil 1.2 a’ da 

verilmiştir. Şekil 1.2b ise profillerin 3B batimetri haritası üzerindeki gösterimidir. 

1.3.1 Çok Işınlı Batimetri Verisi 

Kullanılan SIMRAD EM12 Çok ışınlı batimetri (echosounder) cihazı geminin 

tabanına monteli olup 135’den fazla ışınıyla (max. 140º) orta su derinliklerinde 

yüksek hassasiyete sahiptir. Transduser sistemi gemi omurgasına paralel hat boyunca 

sıralanmış verici grubu ve geminin geçtiği doğrultuda dizilmiş alıcı grubundan 

oluşmaktadır. Çalışma frekansı 12 kHz’dir. Sistem çalışma alanının batimetrik 

konturlarının elde edilmesinde, kıtasal yamaç, denizaltı kanyonları ve kaymalar gibi 

geniş jeomorfolojik yapıların belirlenmesinde kullanılmıştır. Çok ışınlı batimetri 

verisinin veri işlem ve görüntülenmesi IFREMER patentli CARAIBES programıyla 

yapılmıştır. 
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Şekil 1.2 a) Profillerin tez çalışmasında kullanılan bölümleri. (Farklı bölümlere ait profiller 

mavi, kırmızı ve yeşil çizgilerle belirtilmiş ve üzerlerine profil numaraları yazılmıştır. Yeşil 

ile gösterilenler bölüm 3, kırmızı ile gösterilenler bölüm 4 ve mavi renkte gösterilenler ise 

bölüm 5’te kesitlerin kullanılan bölümlerini ifade etmektedir. Profillerin üzerinde yazılan 

numaralar bölümlerin içerisinde kesitlerin alt köşelerinde de yazılmıştır. 

Splines eğim süzgeçleme ve sayısal süzgeçleme yapay verilerin yok edilmesi için 

uygulanan modüllerdir. 

1.3.2 Yüksek Ayrımlı Sismik Veri  

Çok ışınlı ekosounder cihazı gibi geminin tabanına monteli olan Chirp 

mühendislik sismiği cihazı 1.8-5.3 kHz çalışma frekansına sahiptir. 150 ms’ye kadar 

yüksek ayrımlılıkta etki derinliğine sahiptir. Çalışma alanındaki güncel çökeller, 

yüzey fayları, sığ gaz yapıları ve çamur volkanlarının varlığı hakkında bilgi edinmek 
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için kullanılmıştır. Sismik verinin sayısal değerlendirilmesi ve işlemleri, Triton Elics 

Delph Sismik yazılımı ile yapılmıştır. Dechirping, Otomatik genlik kazancı (AGC) 

ve zarf hesaplanması veriye uygulanan veri işlem aşamalarıdır. 

1.3.3 Jeolojik Veri 

Piston türü karotlar 2004 yılında, Fransa IPEV’e ait R/V Marion Dufresne ile 

Avrupa Birliği Projesi ASSEMBLAGE (EVK3-CT-2002-00090) kapsamında 

alınmıştır. Ayrıca 2005 yılında yapılan Araştırma ile Eğitim (TTR) çalışması 

kapsamında TTR15 seferi sırasında İstanbul boğazı çıkışının batısından gravite türü 

karot alınmıştır. Bu karotların lokasyonları ve parametreleri aşağıdaki tablo 1.1’de 

verilmiştir. 

Tablo 1.1 Çalışmada kullanılan karot parametreleri. 

Karot Tür Sefer Enlem Boylam Su 
derinliği 

(m) 

Alınan 
Tortul (m) 

Çalışılan 
karot 

uzunluğu 
(cm) 

B2 KS02 Kullenberg BLASON2 41°29.734 29°07.550 88.8 9.07 907 

MD04-27-
58 

Calypso II ASSEMBLAGE 41°44.820 29°07.880 1915 4181 4321 

PR-340G Gravite TTR15 41°55.242 28°55.495 883  318 500 
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Şekil 1.2 b) Çalışma alanındaki tüm profillerin çok ışınlı ekosounder batimetri haritası üzerindeki genel gösterimi. Profillerin üzerindeki rakamlar saatleri göstermektedir.
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BÖLÜM İKİ 

KARADENİZ’İN OLUŞUMU VE TEKTONİĞİ 

2.1 Karadeniz’in Oluşumu 

Karadeniz’in sınırlarını Ukrayna, Rusya, Gürcistan, Türkiye, Bulgaristan ve 

Romanya oluşturmaktadır. 423 000 km2 lik yüzey alanına sahip olup maximum 2-2.2 

km su derinliğine sahiptir. Alpin katlanma kuşağı içerisinde bulunur. Basen sıkışma 

kuşakları ile çevrili olmasına karşın açılma tektoniği gösterir (Robinson ve diğer., 

1996). Bu sıkışma kuşakları, güneyde Pontidler, doğuda Kafkaslar, kuzeyde Kırım 

ve batıda Balkanidler’dir (Şekil 2.1).  

 

Şekil 2.1 Karadeniz ’in tektonik elemanları (Finetti ve diğer., 1988; Okay ve Görür 1999; 

Robinson ve diğer.,1996; Kazmin ve diğer., 2000; Nikishin 2003’den uyarlanmıştır) 

 

7 
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Karadeniz, günümüzde batimetrik olarak tek bir basen olmasına karşın, derin 

sismik veriler Doğu Karadeniz Baseni (DKB) ve Batı Karadeniz Baseni (BKB) 

olarak isimlendirilen iki ana açılma baseninin varlığını işaret etmektedir (Robinson 

ve diğer., 1995). Doğu basende tortul kalınlığı 12 km’dir. Okyanusal kabuktan 

oluşan bu basenlerden batı baseninde 19 km kalınlığında tortul mevcuttur. Bu iki 

baseni 5-6 km tortul örtüsüyle kaplı kıtasal kabuktan oluşan Andrusov ve 

Archengelsky sırtları ayırmaktadır (Tugolesov ve diğer., 1985; Finetti ve diğer., 

1988; Beloussov ve Volvovsky, 1989; Robinson, 1997). 

Finetti ve diğer. (1989)’e göre, Karadeniz’in açılmasını sağlayan riftleşme Orta 

Kreatase’de başlamış ve bu gerilme tektoniği Orta Kretase’den Paleosen sonuna 

kadar sürmüştür. Paleosen sonunda havzaya önemli miktarda dolgu taşınmış ve 

bunun oluşturduğu izostatik yükün dengelenmesi için havza çökmüştür (Şekil 2.2a). 

Pontidler’in Karadeniz’e bakan yamaçlarının alt kesimleri Karadeniz’in açılması ile 

ilgili gerilmeli yapıları hala korumaktadır (Şekil 2.2b). Üst kesimler tümüyle 

sıkışmalı deformasyondan etkilenmiştir (Şekil 2.2c). 

Birçok araştırmacı Karadeniz’in tektonik tarihini tartışmıştır (Tugolesov ve 

diğer.,1985; Görür, 1988; Finetti ve diğer., 1988; Beloussov ve Volvovsky, 1989; 

Okay ve diğer., 1994; Robinson ve diğer., 1996; Robinson, 1997; Banks ve 

Robinson, 1997; Yilmaz ve diğer., 1997; Ustaömer ve Robertson, 1997; Nikishin ve 

diğer., 1998, 2001, 2003; Tari ve diğer, 2000; Stampfli ve diğer., 2001). Birçok 

araştırmacıya göre, Karadeniz, Pontid volkanik yayının arkasında, kuzeye dalan Tetis 

okyanusunun bir yay-arkası (back-arc) havzasıdır (Okay ve diğer, 1994; Robinson ve 

diğer., 1996; Letouzey ve diğer., 1977; Zonenshain ve Le Pichon, 1986; Finetti ve 

diğer., 1988). Orta ve Batı Karadeniz, Anadolu bloğunun batıya kaçışı, Afrika 

plakasının kuzey doğru hareketi ve Ege’deki gerilme rejiminin toplamından 

etkilendiğinden daha karmaşık bir neotektoniğe sahiptir (Tarı ve diğer.,2000). 
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Şekil 2.2 a) Karadeniz’in açılmasıyla yaşıt listrik normal faylar (Finetti v.d. 

1988’den alınmıştır). 

 
Şekil 2.2 b) Pontidlerin Eosen bindirmeleri ve üst sedimanlarda sıkışmalı 

deformasyon (K seviyesi Eosen karbonatının tavanı olarak yorumlanmıştır, 

Finetti ve diğer., 1988’ den alınmıştır). 

 
Şekil 2.2 c) Batı Pontidlerden geçen sismik kesit (Eosen bindirmeleri 

görülmektedir. Üst kesimlerdeki sıkışmalı deformasyon burada belirgindir. 

Orta Eosen’den itibaren gelişen bu sıkışmalı rejim Balkanidler’le yaşıttır. 

Finetti ve diğ.; 1988’den alınmıştır). 



 10

Okay ve diğer. (1994)’nin öne sürdüğü Karadeniz’in açılması ile ilgili kinematik 

modelde Batı ve Doğu basenlerin oluşumu için farklı mekanizmalar yer almaktadır. 

Albian-Senomanyen’de İstanbul Zonu adı verilen kıtasal parçanın Odessa şelfinden 

ayrılarak iki ana transform fayı boyunca güneye sürüklenmesi sonucu kuzeyde 

okyanusal batı basenin açıldığını ve güneyde de Tetis okyanusunun kapandığını öne 

sürmüşlerdir. Batı basenin açılması erken Eosen’de İstanbul zonu, güneyde Sakarya 

zonu ile çarpışarak hareketin açılmadan sıkışmaya dönüşmesine neden olmuştur 

(Okay ve diğer. 1994). Ayrıca Robinson ve diğer., (1995, 1996) ve Spadini ve diğer., 

(1996) de BKB’nin batı ve orta Pontidler’i içeren bir parçanın Moesian 

platformundan ayrılarak iki ana transform fay boyunca güneye sürüklenmesi sonucu 

açılmış olma görüşünü savunmuşlardır.  

Okay ve diğer. (1994)’ün öne sürdüğü Batı ve Doğu Karadeniz basenlerinin 

açılma mekanizması birçok araştırmacı tarafından kabul edilse de (Robinson ve 

diğer., 1996; Banks ve Robinson, 1992; Yılmaz, 1997) Karadeniz’in açılma zamanı 

ile ilgili ve bazı fayların yerleri konusunda önemli fikir ayrılıkları bulunmaktadır. 

İstanbul Zonunu bugünkü konumuna getiren faylardan biri olan sağ yanal Batı 

Karadeniz Fayı (BKF)’nın konumu konusunda fikir birliği mevcuttur. BKF 

İstanbul’un batısında karaya kadar uzanarak tektonik ve stratigrafik olarak 

birbirinden çok farklı iki bölge (doğuda İstanbul Zonu ve batıda Istıranca Zonu) 

arasındaki sınırı oluşturmaktadır. Buna karşın Okay ve diğer. (1994)’nin öne sürdüğü 

Batı Kırım Fayı’nın konumu konusunda karşıt görüşler mevcuttur. Robinson ve 

diğer. (1996) ve Banks ve Robinson (1997) bu sol yanal transform fayın yerini Batı 

Karadeniz Baseni (BKB)’nin batı sınırı boyunca koymuşlar ve BKB’nin açılmasını 

ortagonal riftleşme ile açıklamışlardır. BKB’nin doğu tarafı muhtemelen aynı 

dönemde saatin tersi yönünde dönmesiyle meydana gelmiştir. Finetti ve diğer. 

(1989)’nin yaptığı çalışmada BKF elde edilen sismik kesitlerde haritalanmıştır. 

Ancak fayın güney yarısı ne sismik kesitlerde ne de gravite ve manyetik haritalarda 

gözlenememiştir.  

BKB Aptiyen-Senomaniyen kısa zaman aralığında Odessa şelfinden kıtasal bir 

parçanın rifleşmesiyle açıldığı ortaya konmuştur. Bu ortogonal rifleşme Pontid 

mağmatik yayının gelişmesine neden olmuştur. Buna karşın DKB, büyük kıtasal bir 
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bloğun saatin tersi yönünde Maastrihtiyen-Paleosen boyunca dönmesiyle oluşmuştur. 

Batı ve doğu basenlerin açılma zamanı direk olarak basenlerdeki tortulların 

yaşlarıyla bağlantılıdır. Orta Kardeniz sırtının saatin ters yönünde dönmesi sonucu, 

BKB ve DKB’nin eş zamanlı olarak geç Kreatese’de açıldığı birçok araştırmacı 

tarafından kabul görmektedir (Finetti ve diğer.,1988; Kazmin, 1997; Okay ve diğer., 

1994). Okay ve diğer., (1994), DKB ’nin, BKB ile eşzamanlı olarak OKS ve Shatsky 

Sırtı ’nın riftleşmesi sonucu açıldığını ileri sürmüşlerdir.  DKB’nin Andrussov Sırtı 

’nın saat yönünde dönmesiyle açılması modeli, her iki basenin eşzamanlı açıldığını 

ve Pontidlerin güneye sürüklendiğini vurgulamaktadır. Model, günümüz rift yapıları 

ile benzerlikler gösterdiği için çekici görünmektedir. Görür (1988) ’e göre, DKB ve 

BKB ’nin açılması eşzamanlıdır ve açılma Albiyan-Aptiyan ’da başlamış, ana açılma 

Senomaniyen ’de olmuştur. Ancak, batı ve orta Pontidler ’den farklı olarak, doğu 

Pontidler, riftleşme birikimleri olarak bilinen Albiyan-Apsiyan sığ-deniz klastik 

kayaçlarından yoksundurlar, ayrıca doğu Pontidler ’deki Senomanyen-Kampanyan 

yaşlı ofiyolit birimleri, riftleşmeyle ilişkili bir kanıt göstermemektedir (Okay ve 

Şahintürk, 1997). Şekil (Şekil 2.3) Batı Karadeniz’in tektonik elemanlarını 

göstermektedir. 

 

Şekil 2.3 Batı Karadeniz’in tektonik elemanları. I:İğneada 

kuyusu; L1,2:Limanköy kuyuları; K:Karadeniz kuyusu 

(Western Black Sea Concession 3678-A joint Venture 

Opportunity, 6 Haziran 2002, http:\\www.tpao.gov.tr). 
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Finetti ve diğer., (1988)’e göre bu basenler farklı yaşlara sahip olup riftleşme 

sonrası safhada birleşmişlerdir. Batı Karadeniz Kretase’de açılmış (üst 

Barremiyan’dan Kretase’ye) ve tabanın okyanusal kabuk olduğu düşünülmektedir. 

Geç Kretase’den beri basene kalın tortul örtüsü çökelmekte olup basenin orta 

kısmında 13 km’ye ulaşmaktadır (Finetti ve diğer., 1988; Robinson ve diğer., 1996). 

Miyosen’e kadar basenin sınırlarında sıkışma etkisi sürmüştür. Kuzeybatıda ise 

sıkışma etkisi çok azdır (Robinson ve diğer., 1995). Basenin morfolojisi de bu evrimi 

yansıtmaktadır. Sıkışma kuşakları boyunca olan kıtasal şelf dar (20-40 km), 

kuzeybatı Karadeniz’de ise geniştir (170 km’ye kadar). Tuna, Dinyeper, Dinyester 

gibi büyük nehirlerin sağladığı büyük miktarlardaki tortul girdisi kuzeybatı 

Karadeniz’in sınırlarının şeklini almasına katkıda bulunmuştur. Bu nehir girdileri 

organikçe zengin maddeleri basene taşımıştır. Özel periyodik deniz tabanı anoksisi 

ve Karadeniz’in özel tarihi, organik madde ve gaz oluşumu için gerekli koşulları 

sağlamıştır (Popescu, 2007). 

2.2 İstanbul Boğazı’nın Oluşumu Ve Tektonik Özellikleri 

2.2.1 İstanbul Bölgesi’nin Oluşumu 

Pontidler batıya doğru morfolojik varlıklarını yavaş yavaş kaybederler ve 

Marmara bölgesinde tamamen ortadan kaybolurlar. Bu bölge, doğu Anadolu’yu 

etkileyen K-G sıkışma kuvvetlerinin K-G açılma ile yer değiştirdiği bir alandır. 

Tektonik rejimdeki bu önemli değişiklikler her iki bölgenin morfolojisine de 

yansımıştır. Batıdaki bu açılma tektoniği, bir dizi horst ve grabenlerle ifade 

edilmektedir (Şekil 2.4a). İstanbul bölgesi, güneyde bir fay zonu ile sınırlı bir horst 

bloğu üzerinde bulunmaktadır. Bu fay zonu, Marmara denizi derin baseninin dik 

kuzey yamacını oluşturmakta ve KAF’ın batı uzantısı olarak dikkate alınmaktadır 

(Demirbağ ve diğer., 1999). Bununla birlikte, ilksel olarak Erken Pliyosen’de 

Marmara’nın açılması sırasında normal fay olarak oluşmuş, daha sonra olasılıkla Geç 

Pliyosen-Pleistosen döneminde KAF tarafından yakalanmıştır (Yılmaz, 1997; Emre 

ve diğer., 1998; Yaltırak, 2002; Gazioğlu ve diğer., 2002; Gökaşan ve diğer., 2003). 
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Şekil 2.4 a) İstanbul boğazı ve çevresinin fay haritası (Oktay ve diğer., 2002 tarafından Oktay 

ve Sakınç, 1993; Gökaşan, 1998; Demirbağ ve diğer., 1999; Alpar ve Yaltırak 2000’den 

geliştirilerek uyarlanmıştır). 

İstanbul horstu, kendisini Karadeniz ‘den ayıran bir kuzey kenara sahiptir. Bu 

kenar, Kuzey Sınır Fayı (KSF) olarak bilinen ve kabaca şelf kırığında bulunan, dik 

eğime sahip oblik bir fay zonudur. Boğaz, İstanbul horstu üzerinde yer almaktadır ve 

0.7-3.5 km genişliğinde, zig-zag çizen, ortalama derinliği 50 m, max. derinliği ise 

110 m olan bir kanaldır. Kanal boyunca, kanalın kabaca her iki ucuna yakın bulunan 

iki temel eşik bulunmaktadır. Boğazın kuzey girişine yakın olan eşik -60 m 

derinliktedir ve Karadeniz ‘e uzanan eski bir denizaltı vadisinin içerisinde 

bulunmaktadır (Oğuz ve diğer., 1990; Diorio ve Yüce, 1999). Güney eşiği -32 m 

derinliktedir ve Marmara denizine doğru derinleşen bir orta kanal boyunca 

uzanmaktadır (Alavi ve diğer., 1989). Her iki eşiğin Üst Kuvaterner sedimentlerini 
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içerdiği düşünülmektedir (Gökaşan ve diğer., 1997), ancak tüm boğaz boyunca 

sediment dolgusu yersel olarak 130 m kalınlıklara ulaşmaktadır. 

Boğazdan alınan sismik profillerde, boğazın ortasında gömülü bir kanalın varlığı 

gözlenmiş ve tabanı günümüz su seviyesinin 50 m altında uzanan bir kalıntı-nehir 

vadisi olarak yorumlanmıştır. Bu durum, boğazın bulunduğu yerde daha önceden bir 

nehir vadisinin var olduğunu işaret etmektedir. Boğazın oluşumunun kesin tarihi 

bilinmemektedir, ancak sedimentolojik verilerden yola çıkılarak boğazın 

oluşumunun Pliyosen sonrası olduğu söylenebilir. Boğazın orta kısmında nehirsel 

tortulların sismik verilerde gözlenmesi de, Pliyosen sonrası oluştuğu görüşünü 

desteklemektedir (Gökaşan ve diğer., 1997). 

2.2.2 Boğazın Açılması 

Boğazın açılması 19 yy’ın başlarında Von Hoff (1882), Hochstatter (1870), 

Philipson (1898) ve Andrussov (1900) gibi araştırmacılar tarafından ele alınmaya 

başlanmıştır. Pamir (1938) sorunu geniş çaplı olarak ele almış, ardından Erinç 

(1940), Yalçınlar (1947), Scholten (1974), Stanley ve Blanpied (1980), Yılmaz ve 

Sakınç (1990), Oktay ve Sakınç (1993) gibi araştırmacılar bunu takip etmiştir, ancak 

bu çalışmaların büyük kısmı sınırlı arazi ve sismik veriye dayanmaktadır. Boğazın 

açılmasıyla ilgili esas iki ana görüş aşağıdaki gibidir; 

1 ) İstanbul boğazının oluşumu ile ilgili önerilen modele göre, burada alan sınır 

fayları olarak dikkate alınan kuzey ve güney sınır fayları arasında Kocaeli ve 

İstanbul blokları saat yönünde dönmüştür (Şekil 2.4b). KAFZ ‘nın yeni kırığı 

(Gökaşan ve diğer., 2001) güney sınır fayı olarak dikkate alınmış ve boğazın güney 

girişinin mevcut oluşumunu kontrol eden sağ yanal faylar ise, bu güney sınır fayının 

sintetik fayları olarak dikkate alınabilir. Diğer taraftan, İstanbul yarımadasının 

kuzeydoğu köşesi 30 m yükselmiş bir uçurumdan oluşmuştur. Demirbağ ve diğer. 

(1999) tarafından ters fay olarak yorumlanan bu uçurum kuzey sınır fayının bir 

parçası olabilir (Oktay ve diğer., 2002). KAFZ ‘nın Marmara denizinde oluşturduğu 

yeni kırıkla birlikte, yeni bir tektonik oluşum başlamıştır. Bu aşama sırasında, 

İstanbul ve Kocaeli yarımadaları bağımsız olarak, sol yanal fayların aktivitesi sonucu 

İstanbul Boğazı ekseni boyunca dönmüştür. Saat yönündeki bu dönme, İstanbul 
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bloğunun GD kıyısı ve Kocaeli bloğunun KB kıyısı boyunca yerel sıkışma yapıları 

meydana getirmiştir (Oktay ve diğer., 2002). Sıkışma rejimi İstanbul boğazında ters 

faylanma ve kuzeyde bindirme meydana getirmiştir (Oktay ve Sakınç, 1993; 

Demirbağ ve diğer., 1999). Kocaeli ve İstanbul bloklarının saat yönünde dönmeye 

başlamasıyla, İstanbul boğazı, bu iki blok arasındaki bir kayma zonu olarak açılmaya 

başlamıştır. Bu tektonik rejimin devamında İstanbul boğazı Holosen’de açılmış ve 

Akdeniz-Karadeniz su bağlantısı meydana gelmiştir (Göksu ve diğer., 1990; Meriç 

ve Sakınç, 1990; Ryan ve diğer., 1997). Sismik kesitlerde, boğaz kanalı içerisindeki 

sedimentlerde hemen hemen hiç erozyonal etki gözlenmemiştir (Gökaşan ve diğer., 

1997). Bu durum açıkça göstermektedir ki, Marmara ve Karadeniz arasındaki su 

bağlantısının kurulması sırasında, bağlantıyı sadece su seviyesindeki değişimler 

kontrol etmemektedir (Oktay ve diğer., 2002). Deniz seviyesi yükselimi ve yerel 

tektonizmanın birlikte çalışması sonucu, kuzeyde ve güneyde iki körfez oluşmuştur. 

Boğaz kanalının kuzey eşiği (-70 m; Gökaşan ve diğer., 1997; Gökaşan., 1998), 

güney eşiğinden (-35 m; Gökaşan ve diğer., 1997; Gökaşan, 1998) önce oluşmuş ve 

Karadeniz suları zamanla güneye ilerlemiştir. Diğer bir deyişle, bağlantı sırasında bir 

taraftan diğerine bir şelale oluşumu söz konusu değildir (Oktay ve diğer., 2002). 

2 ) Geç Miyosen döneminde İstanbul bölgesinde bir peneplen meydana gelmiştir 

(Emre ve diğer., 1998; Le Pichon ve diğer., 2001; Oktay ve diğer., 2002; Yaltırak, 

2002). Pliyosen-Pleistosen döneminde KAF’ın Marmara bölgesine girişine kadar, 

Geç Miyosen - Erken Pliyosen döneminde İstanbul horstu K-G açılma rejimiyle 
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Şekil 2.4 b) İstanbul ve Kocaeli yarımadalarının tektonik evrimi. Kesikli çizgi kıyı şeridinin 

hipotetik başlangıç konumunu göstermektedir (Oktay ve diğer., 2002). 

yükselmiştir (Gökaşan ve diğer., 2003). Bu yeni tektonik rejimle, KAF ve Karadeniz 

kıyısı boyunca uzanan KSF(NBF) (Demirbağ ve diğer., 1999; Oktay ve diğer., 2002) 

arasında bulunan horst, dekstral kayma gerilmesi altında deforme olmaya başlamıştır. 

Boğaz boyunca uzanan denizaltı nehir vadisi, KSF boyunca sağ yanal yer 

değiştirmeyi desteklemektedir, çünkü bu vadi batıya dönmekte ve derin basenin 

önünde dik bir uçurumla sona ermektedir. Bu denizaltı kalıntı nehir vadisinin 

karşısında uzanan bir kanyon mevcut değildir. Ancak birkaç km doğuda, nehir 

vadisinin ters yönüne dönen bir denizaltı kanyonu vardır. Benzer şekilde kanyon 

başının dik duvarları, kanyon ekseni boyunca yatay yer değiştirmeye ve kanyon 

başında tıraşlamaya neden olan fay zonlarıyla ilişkili olabilir (Yılmaz.,2002). 

Kanyon sistemi tüm sismik birimleri ve erozyonal yüzeyleri kesmekte, bu durum, 

kanyonun oluşumunun henüz tamamlanmadığını göstermektedir, şelf tarafındaki 

erozyonu henüz başlangıç aşamasındadır (Demirbağ ve diğer., 1999). İstanbul 
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horstunun dextral kayma gerilmesi rejimini etkileyen ana sürücü kuvvet, 2 cm/yıl 

(Reilinger ve diğer., 1997) atım oranına sahip KAF ile ilgilidir. KAF ‘ın bu atım 

oranı son milyon yıl boyunca neredeyse sabit kalmıştır. Sağ yanal ve eğim atımı 

bileşenlerine sahip olarak oblik yer değiştirme sergilemesine karşın (Demirbağ ve 

diğer., 1999) KSF, İstanbul horsutunun KAF’a nazaran sabit veya daha az etkin 

kısmıdır. Dekstral kayma altında ilksel olarak fayların eşlenik çiftleri meydana 

gelmiştir. İzleyen aşamalarda horst saat yönünde dönmeye zorlandığında, faylarla 

sınırlı olan bloklar birbirlerinden uzaklaşmaya başlamışlardır. Saat yönündeki 

dönmeyle eş zamanlı olarak İstanbul horstu yükselmeye başlamıştır (Demirbağ ve 

diğer., 1999). Bu yükselimin açık belirtileri, boğazın her iki yakasındaki yükselmiş 

nehir vadileri ve teraslarıdır. Şile yakınlarında Karadeniz kıyısı boyunca bulunan 

teraslar da bu yükselmeyi desteklemektedir (Erinç, 1953; Erol, 1979; Erinç, 1982; 

Ertek, 1995).  

İstanbul horstunu sınırlayan fayların yer değiştirmesi (Demirbağ ve diğer., 1999; 

Oktay ve diğer., 2002) ve Miyosen, Pliyosen ve Kuvaterner sedimentlerinin mevcut 

yüksekliklerinden (Oktay ve diğer., 2002), İstanbul’dan Trakya’ya olan alandaki 

yükselme oranı (Yaltırak, 2002) 0.3-0.5 mm/yıl olarak kestirilmiştir. İstanbul 

horstunun yukarı hareketi, bugün boğazı oluşturan yeri işgal eden iki ana nehir 

boyunca olan erozyonu hızlandırmıştır. Erozyon oldukça etkili hale gelmiş ve 

sonunda iki vadi birleşerek tek bir sürekli vadi haline gelmiştir (Yılmaz., 2002). Bu 

vadi içerisindeki su döngüsü boğaz açılır açılmaz başlamamıştır. İlk aşamalarda 

vadinin tabanı Karadeniz ve Marmara’nın su seviyelerinden daha yüksekte 

bulunmaktaydı. Vadilerin ağızlarında küçük körfezler ve koylar meydana geldi 

(Gökaşan ve diğer., 1997). 

Oktay ve diğer. (2002)’nin önerdiği yukarıda anlatılan bu model ile Yılmaz 

(2002) çalışmasında önerilen model arasındaki ana fark, bölgede gelişen dekstral 

kayma gerilmesine, saatin tersi yönündeki bir dönmenin daha uygun olduğudur. 

Oktay ve diğer. (2002) boğazın her iki kanadının bağımsız döndüğünü önermekte, 

Yılmaz (2002) ise her iki yandaki ters dönmenin aynı deformasyonu ürettiği 

önerilmektedir. Dahası, Oktay ve diğer. (2002) erozyonal işlemlerin önemsiz 
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olduğunu öne sürmüşlerdir. Ancak Yılmaz (2002) tektonik ile birlikte erozyonal 

işlemlerin de boğazın oluşumuna katkıda bulunduğunu düşünmektedir. 

2.3 Batı Karadeniz’in Güncel Kinematiği ve Sismolojisi 

İki basen de Arap plakasının kuzeye doğru hareketi ve Anadolu bloğunun batıya 

doğru kaçışının yarattığı aktif deformasyona maruz kalmaktadır (Barka ve Reilinger, 

1997; Rangin ve diğer., 2002). Jeolojik ve jeofizik veriler (Finetti ve diğer.,1988), 

kıyı ötesi morfoloji (Meisner ve diğer., 1995), kıyı jeoloji ve morfolojisi (Okay ve 

Şahintürk, 1997) ve güncel sismik aktivite (Barka ve Reilinger, 1997) Doğu 

Karadeniz bölgesinde hala sıkışma rejiminin hakim olduğunu göstermektedir. Buna 

ek olarak 1959-1978 yılları arasında meydana gelen depremlerin fay düzlemi 

çözümleri açık bir şekilde sıkışma tektoniği rejimini ortaya koymaktadır (Tari ve 

diğer., 2000). Pontid katlanma kuşağının kuzeye doğru hareketi, Büyük Kafkas 

katlanma kuşağının güneye doğru bindirmesi ve Kuzey Anadolu Fayı’nın yanal 

hareketi bu sıkışmanın ifadesidir (Barka ve Reilinger, 1997). 

Modern yapısal veri (Pontidler ve Kırım’dan), deprem verileri (Barka ve 

Reilinger, 1997; Reilinger ve diğer., 1997), Kırım ve Kafkaslar’daki gerilim dağılımı 

ölçümleri(Rastsvetaev, 1987) ve GPS verileri (Barka ve Reilinger, 1997; Reilinger 

ve diğer., 1997) baskın bir sıkışmanın varlığını göstermektedir. Sıkışmanın ana 

kaynağı Avrupa ve Arap plakalarının arasındaki çarpışmadır. Fakat Karadeniz’in iç 

bölgelerine ait gerilim dağılımı verisi bulunmamaktadır (Nikishin ve diğer., 2003). 

Karadeniz’in GB bölümü, sıkışma ya da gerilme rejiminin aktif olduğunun 

belirlenebilmesi için gerekli sismik aktiviteye sahip değildir (Tari ve diğer., 2000).  

Türkiye ve yakın çevresinin depremselliği ve tektonik yapısı birçok araştırmacı 

tarafından Afrika, Arabistan, Avrasya ve Anadolu levhalarının birbirlerine göre 

hareketleri ile açıklanmaktadır. Karadeniz’de pek yoğun olmayan bir sismik etkinlik 

vardır. Orta kısımlarında sismik etkinliğin ihmal edilebilecek kadar az, kenarlarında 

zaman zaman orta şiddette depremler gözlenmektedir. Çevresinde iki önemli sismik 

kuşak yer alır. Bunlar güneyindeki Kuzey Anadolu Fayı (KAF) ile doğusundaki 

Kafkaslar bölgesidir. Her ikisi de günümüzde aktif olan bu kuşaklardan KAF 

yaklaşık doğu-batı uzanımlı sağ yönlü doğrultu atımlı bir fay, Kafkaslar ise 



 19

kuzeybatı-güneydoğu uzanımlı bir kıvrım-bindirme kuşağıdır. Avrasya ve Anadolu 

levhalarının sınırını oluşturan KAF boyunca tarihsel dönemlerde ve günümüzde, 

diğer bölgelere nazaran oldukça yoğun sismik etkinlik gözlenmektedir. Şengör ve 

diğer.’leri (1985) tarafından Kuzey Türkiye Bölgesi olarak tanımlanan Karadeniz'in 

Türkiye kıyı şeridinde sığ odaklı depremlerden oluşan ve Türkiye'nin diğer 

bölgeleriyle karşılaştırıldığında çok belirgin olmayan bir sismik etkinlik olduğu 

görülmektedir.  

2.4 Karadeniz’in Fiziksel Oşinografik Özellikleri 

2.4.1 Karadeniz-Akdeniz çift yönlü akıntı sistemi 

Günümüzde Karadeniz ve Akdeniz arasındaki su giriş çıkışı İstanbul ve 

Çanakkale Boğazları ile arada kalan Marmara Denizi yoluyla iki yönlü akış şeklinde 

gerçekleşmektedir. Daha soğuk (5-15ºC) ve daha az tuzlu (% 17-20) Karadeniz’e ait 

olan su tabakası güneyden güneybatı yönüne doğru 10-30 cms -1 hızla akarak İstanbul 

ve Çanakkale boğazlarından geçmektedir. Bu su kütlesi Karadeniz’de, Marmara ve 

Ege Denizinin kuzeydoğusunda 25-100 m kalınlığında bir yüzey örtüsü 

oluşturmaktadır. Daha ılık (15-20ºC) ve daha tuzlu (% 38-39) Akdeniz suyu Ege 

Denizi boyunca kuzeye doğru akmaktadır. Akdeniz’e ait su kütlesi kuzeydoğu Ege 

Denizi’nde düşük tuzlu yüzey tabakasının altına dalarak Çanakkale boğazından 

geçerek kuzey doğuya doğru 5-25 cms-1 hızla akmaktadır (Özsoy ve diğer.,1995; 

Polat ve Tuğrul, 1996). Akdeniz suyu, 20-30 m kalınlığındaki düşük tuzluluklu 

yüzey tabakasının altındaki tüm Marmara basenini kaplamaktadır. Akdeniz suyunun 

bu akışı daha kuzeydoğuya doğru devam etmeke ve İstanbul Boğazı’nı 5-15 cm/s 

hızla geçerek Karadeniz’e ulaşmaktadır. 100-200 m su derinliklerine kadar taban 

suyunu teşkil etmektedir. Günümüzde Karadeniz’den Ege denizi’ne yılda 300 

km3’lük su transferi mevcuttur (Özsoy ve diğer., 1995). Bu transfer, Karadeniz’deki 

fazla yağışlardan (yılda ≈300 km3) ve nehirlerden olan büyük miktarlardaki tatlı su 

(yılda ≈350 km3) girişi buharlaşma oranı (yılda ≈350 km3) ile kıyaslandığı zaman 

ortaya çıkmaktadır. Eğer Karadeniz’deki su İstanbul Boğazı yoluyla bir çıkış 

sağlayamasaydı, sabit bir yüzey alanı varsayılarak hesaplandığında yıllık pozitif su 

bütçesi 94 cm (93.7 m/100y) olacaktı. Tuna, Dinyester, Dinyeper, Güney Bug ve 
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Don nehirleri Karadeniz’e akan ana tatlı su kaynaklarıdır (UNESCO, 1969, 1993). 

Karadeniz’e tatlı su girişleri büyük mevsimsel değişimler göstermektedir ve nehir 

boşalımının en fazla olduğu Nisan ve Mayıs aylarında maksimum seviyeye ulaşır. 

İstanbul Boğazı’nın dar yapısı, basene olan mevsim ve yıl arası boşaltım 

değişiklikleriyle eş zamanlı olarak Karadeniz’in su seviyesinin ≈50 cm değişmesine 

neden olur. Ayrıca barometrik basınç değişiklikleri de su seviyesinde küçük ölçekli 

oynamalar yaratmaktadır (Özsoy ve diğer., 1996). Uydu yükseklik ölçümleri 

Karadeniz’in su yüzeyinin Marmara Denizi’ninkinden ortalama 40 cm daha yukarıda 

olduğunu göstermektedir. Bununla birlikte Marmara Denizi su yüzeyi, kuzey Ege 

Denizi su yüzeyinden yaklaşık 30 cm yukarıdadır (Bogdanova, 1969). Daha önce 

yapılan çalışmalarda İstanbul boğazı çıkışında hesaplanan akıntı hızı ve tuzluluk 

değerlerinden elde edilen model Şekil 2.6’ da verilmiştir (Özsoy ve diğer 2001). 

2.4.2 Karadeniz’deki Akıntı Döngü Sistemleri 

Karadeniz’deki yüzey suyu sirkulasyonuna iki büyük merkez dairesel döngü 

(gyre) sistemi mevcuttur. Bunlar doğu ve batı döngüleri ile daha küçük 

anticyclonickıyısal akımlardır (eddies) (Oğuz ve diğer., 1993). Döngüleri gösteren 

harita Şekil 2.6’da verilmiştir. 75 km genişliğinde, dar, saat yönünde çember şeklinde 

dönen “Rim akıntısı (current)” siklonik basen döngülerini antisiklonik(karşı döngü) 

kıyısal girdaplardan ayırmaktadır. Bu akıntı Anadolu kıyısı boyunca doğuya doğru ≈ 

20cm s-1 hızla akarak dar kıta şelfleri boyunca yüzey sirkulasyonunu yönetmektedir 

(Oğuz ve diğer., 1993). Boğaz’ın batı ve doğusu yer alan daha zayıf Boğaz ve 

Sakarya antisiklonik girdapları kıyı bölgelerinde sınırlıdırlar. 8cm den küçük bahar 

gelgit oranına sahip günde iki kez olan (semidirunal) gelgitlerin Kardeniz’in 

hidrodinamik rejimine çok az etkisi vardır. Güneybatı Karadeniz’de yıllık ortalama 

dalga yükseklikleri 3.3 - 4.2m arasında değişmektedir. Bu da 77 - 100m arasında 

dalga boyları ve 7 - 8 s periyotlarına karşılık gelmektedir (DBTE veri tabanı). Uzun 

dönemli gözlemler göstermektedir ki, güneybatı Karadeniz boyunca olan 100 yıldaki 

fırtınalar 80 ile 95 m arasında değişmektedir (esas dalga boyunun yarısı). Bu da 

nehirlerin döküldüğü nehir ağzı bölgeleri hariç 95m konturu üzerindeki bölgelerde 

dalgaların hâkim olduğunu ifade etmektedir(Aksu ve diğer., 2002c). 
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Şekil 2.6 İstanbul boğazı çıkışında hesaplanan akıntı hızı ve tuzluluk 

değerlerinden elde edilen model (Özsoy ve diğer., 2001). 
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Şekil 2.7 Karadeniz’deki akıntı döngüleri (Aksu ve diğer., 2002c). 

2.4.3 Karadeniz’e boşalan nehirler 

Karadeniz’in güneybatı bölgesine birçok küçük nehir boşalmaktadır; Bulanık, 

Pabuç, Kazan, Çilingos ve Kuzulu nehirleri İstanbul Boğazının batısına akarken 

Riva, Göksu ve Sakarya nehirleri doğusuna akmaktadır. Bulanık, Pabuç, Kazan, 

Çilingos ve Kuzulu toplam olarak 506 km2 lik boşaltım alanına, ortalama yıllık 5.1m3 

s-1 boşaltım miktarına, 0.95kg s-1 süspansiyonda tortul miktarına sahip olup ≈ 29930 t 

tortul girişi sağlamaktadırlar. Riva ve Göksu nehirleri ise toplam 674km2 lik boşaltım 

alanına, 7.5m3s-1 yıllık ortalama boşaltım miktarına, 1.92kg s-1 süspansiyondaki tortul 

miktarına sahip olup yılda ≈60 600t tortul girşi sağlamaktadırlar. Bu nehirlerin 

ağızlarındaki günümüz kıyı şeridinde, kıyıya paralel seriler halinde kum sırtları (sand 

ridges) ve kumulları (dunes) içeren küçük deltalar, kıyı şeridinin arkasında ise 

korunmuş küçük göller ve lagünler yer almaktadır. Bunlar batı Karadeniz kıyısının 

dalgaların hâkim olduğu hidrolojik rejimini ortaya koymaktadır (Aksu ve diğer., 

2002a). 
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2.5 Geç Pleyistosen-Holosen Döneminde Deniz Seviyesi Değişimleri 

Karadeniz ‘deki Pleyistosen dönemi, akış-türü (flow-type) ve yarı kapalı 

(semiclosed) su kütlesi arasında değişimlerle karakterize edilir. Genel düşünceye 

göre, buzul arası dönemlerde (interglacials) denizel transgresyon oluşmuş, buzul 

dönemlerinde ise basen, akış sonucu oluşan az tuzlu (brackish) su kütlesi haline 

gelmiştir (Fedorov, 1988; Svitoch ve diğer., 2000). Bununla birlikte, maksimum 

lowstand İstanbul boğazı eşiğinin altına düştüğünde bu tür akıntı oluşumları 

kesintiye uğramış olmalıdır. Hazar denizi seviyesinin Karadeniz ‘den yukarda olduğu 

zamanlarda, Manich-Kuma bölgesi üzerinden akan bir akış sistemi meydana gelmiş 

ve bu iki basen arasındaki yükseklik farkını azaltmıştır. Sadece, Erken Holosen 

döneminde Akdeniz suyunun İstanbul boğazı eşiğini aşmasıyla, Akdeniz ve 

Karadeniz arasında durağan bir bağlantı kurulmuştur. Karadeniz ‘in deniz seviyesi 

değişimleri, geniş çapta Manych çöküntüsü, Çanakkale ve İstanbul boğazı eşik 

derinliklerince kontrol edilen Akdeniz veya Hazar ‘daki deniz seviyesi değişimleriyle 

eşzamanlı değildir (Pirazzoli ve Pluet, 1991). Farklı araştırmacılar, bu değişimlerin 

büyüklüğü ve yaşı üzerinde farklı kestirimlerde bulunmaktadır (Algan ve diğer., 

2007). 

Fedorov (1988), buzullaşmanın sona ermesiyle Karadeniz’ de iki aşamalı 

transgresyon (Neoeuxinian ve Holosen) ayırt etmiştir. İlk aşama artan nehir akıntıları 

sonucu oluşmuş ve İstanbul Boğazı üzerinden boşalan az tuzlu bir akış sistemi 

meydana getirmiştir. Bu akış sistemi 9000-10000 yıl GÖ sona ermiş ve tuzlu 

Akdeniz suyu girişi durmuştur. Bazı araştırmacıların (Nevesskaya, 1965; Kvasov, 

1975; Fedorov, 1978; Shcherbakov ve diğer., 1978), Neoeuxinian basenin her zaman 

akış sistemi karakterinde olduğunu öne sürmelerine karşın; akış sistemin oluşana 

kadar, Neoeuxinian sırasında, Hazar suyu ile beslenen kapalı bir göl sistemine ait 

kanıtlar izotop analizlerinden elde edilmiştir (Svitoch ve diğer., 2000). 

Transgresyonun ikinci aşaması denizeldir. Bu, az tuzlu Neoeuxinian depozitleri 

ile, bunların üzerinde uzanan ve genellikle Akdeniz kabukları içeren Holosen 

transgresyon sedimentlerinden oluşan Eski Karadeniz depozitleri arasındaki ara 

yüzeyden ortaya çıkmaktadır. Bu depozitlerdeki fauna göstermektedir ki; az tuzlu 
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akış sistemi baseni, hızla ve kısa süre içerisinde önce ‰ 10’u aşmayan hafif tuzlu bir 

basene (9000-8000 yıl GÖ; Svitoch ve diğer., 2000), daha sonra da ‰ 19 veya 20’ye 

ulaşan tuzlu bir basene dönüşmüştür (Fedorov, 1988). Transgresyon maksimumu, 

günümüz deniz seviyesinden 1.5-2 m daha yukardadır. İstanbul Boğazı üzerinden 

Akdeniz suyu girişi ile tetiklenen bu Holosen transgresyonu, yaklaşık 8000-7000 yıl 

GÖ’dir (Kvasov, 1975; Fedorov, 1978; Shcherbakov, 1982). 

Farklı araştırmacılar, Holosen döneminde farklı sayılarda transgresif ve regresif 

döngüler öne sürmüşlerdir. Fedorov (1988) iki Holosen transgresyon aşaması öne 

sürmüş, Arslanov ve diğer., (1983), Baladin ve Trashcuk (1982) ise, arkeolojik 

malzemeden yola çıkarak beş transgresif-regresif aşama bulmuşlardır. Yanko (1990), 

foraminifera ‘nın biyostratigrafik, paleoekolojik ve paleocoğrafik analizinden yola 

çıkarak, Holosen’de altı transgresif-regresif döngü önermiştir. Yanko-Hombach ve 

diğer., (2002) ‘ye göre, Holosen transgresyonunun başlangıcında, 9400-8000 yıl GÖ, 

Karadeniz -65 m ’den -35 m ‘ye yükselmiştir. 8000-5000 yıl GÖ, bunu izleyen 

transgresyon- regresyon döngüleri sırasında, deniz seviyesi -55 m ile -15 m arasında 

salınımlar yapmış, 5000 yıl GÖ de, günümüz su seviyesinden birkaç metre daha 

yükseğe ulaşmıştır (Nevessky, 1967; Svitoch ve diğer., 2000; Yanko-Hombach ve 

diğer., 2002). Bununla birlikte, Geç Holosen’de sadece küçük çaplı deniz seviyesi 

değişimleri meydana gelmiştir: 3000-2000 yıl GÖ Phanagorian regresyonu sırasında 

6-8 m’lik bir düşüş ve ardından 2000-1000 yıl GÖ Nymphaean transgresyonu 

sırasında 2-3 m’lik bir yükselme oluşmuştur (Algan ve diğer., 2007). 

Hidrolik modelleme Boğaz eşiği aşıldıktan sonra Karadeniz’e saniyede 60 000 

m3’lük su girişi olduğunu ve Marmara Denizi ve Karadeniz’deki su seviyelerini 

eşitlemek için 33 000 yıla ihtiyaç olduğunu ortaya koymuştur. Kuzeybatı Karadeniz 

şelfinde yapılan çalışmalardan elde edilen sonuçlara göre hazırlanan Karadeniz’deki 

son buzul döneminden bu yana olan deniz seviyesi değişimleri eğrisi Şekil 2.8’de 

verilmiştir (Lericolais ve diğer., 2006). 
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Şekil 2.8 Karadeniz’deki son buzul döneminden bu yana olan deniz seviyesi 

değişimleri eğrisi (Lericolais ve diğer., 2006). 
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2.6 İstanbul Boğazı Yoluyla Karadeniz-Akdeniz Bağlantısının Kuruluşu. 

Buzul ve buzul arası dönemlerdeki global su seviyesi değişimlerine bağlı olarak 

boğazın açılmasıyla ilgili hipotezler ve son yıllarda yapılan çalışmalar doğrultusunda 

İstanbul boğazı’nın açılmasıyla ilgili 3farklı görüş mevcuttur. Bunlar Katastrofik, 

Klasik ve Anti-Katastrofik görüşlerdir. 2 ana başlık altında toplanabilir (Şekil 2.9). 

 

Şekil 2.9 Katastrofik ve Anti-Katastrofik görüşlerin şematik gösterimi (Lericolais 2002). 
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2.6.1 Katastrofik Görüş (Holosen’de Şelfin Ani Sualtında Kalması) 

Ryan ve diğer. (1997), kara halinde bulunan Karadeniz şelfinin 7150 yıl GÖ, 

Akdeniz’in ani su baskını sonucu katastrofik olarak sualtında kaldığını ileri sürmüş, 

daha sonra bu tarihi 8400 yıl GÖ şeklinde değiştirmiştir (Şekil 2.9). Mollusclara 

dayanarak 7500 yıl GÖ tatlı su koşullarından deniz koşullarına ani bir geçiş olduğu 

varsayılmaktadır. Bu olayın yorumu Nuh Tufanı hikayesinin temelini 

oluşturmaktadır. Karadeniz ve Hazar’ın iklimsel ve hidrografik özelliklerine 

dayanarak, ayrıca kalsiyum karbonat içeriği, oksijen ve karbon izotopları (Major ve 

diğer., 2002), karasal kumullardan (dunes) ve erozyonal yüzeylerden elde ettikleri 

kanıtlarla birlikte, Ryan ve diğer., (2003), 11000 yıl GÖ Karadeniz ‘in (Neoöksinik 

havza) kapalı bir göl olduğunu, evaporasyon ve azalan nehir girdisi nedeniyle bu göl 

yüzeyinin, şelf kenarının altına -105 m ‘lik bir lowstand seviyesine çekilmiş 

olduğunu ileri sürmüştür. Soğuk Younger Dryas döneminde  (11000-10000 yıl GÖ), 

Karadeniz ve Hazar ‘ın su seviyesindeki dengelenmeler, su seviyesinin -30 m 

konturuna yükselmesine neden olmuş, bu noktada Karadeniz ‘in suyu İstanbul 

Boğazı üzerinden Marmara’ ya akmıştır. Bununla birlikte, iklim ısındıkça, Karadeniz 

‘in kıyı çizgisi dış şelfe doğru yaklaşmış, kuraklık nedeniyle bazen şelf kenarı 

hattının da altına gerilemiştir; derin deniz karotlarından yapılan polen spektrumları 

son derece kuru koşulların varlığını işaret etmektedir (Ryan ve diğer., 2003). 8400 yıl 

GÖ, Akdeniz suları ikinci bir transgresyon meydana getirmiş, sular boğaz eşiğine 

kadar ulaşmış ve onu da aşarak gölü aniden tekrar doldurmuştur. Bu şekilde, -95 m 

‘ye düşmüş olan basen katastrofik olarak sular altında kalmış, su seviyesi bir kez 

daha -30 m ‘ye yükselerek şelfi kaplamıştır (Ryan ve diğer., 2003). Bu düşük 

seviyeli göl senaryosuna ek destek olarak, Ballard ve diğer. (2000) güney Karadeniz 

şelfi üzerinde Sinop burnu açıklarında -155 m derinliklerde bir kalıntı kıyı çizgisi 

(paleoshoreline) bulmuştur. Kalıntı kıyı çizgisi, bir plaj sırtı, düşük gelgit terası ve 

bir sahil boyuca olan kum barları ile tipik bir plaj görüntüsü çizmektedir. Bu kalıntı 

kıyı çizgisinden alınan mollusk’lar, belirgin tatlı su ve denizel toplulukları işaret 

etmektedir. En yaşlı ve en genç tatlı su mollusclar (mollusks) örnekleri, sırasıyla 

15500 ve 7400 yıl GÖ’sine tarihlenen radyokarbon yaşları vermiş, en yaşlı denizel 

kabuklar (mollusc) ise 6820 yıl GÖ’sine tarihlenmiştir. Yüksek ayrımlı sismik 

çalışmalar, bir erozyonal yüzeyin üzerine hızlı bir transgresyon kanıtları 
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sunmaktadır. Bu yüzey, İstanbul Boğazı ve boğazın Karadeniz şelfi çıkışında 

(Demirbağ ve diğer., 1999) ve Sakarya delta alanında (Algan ve diğer., 2002) -105 m 

su derinliklerinde bulunmaktadır. Winguth ve diğer. (2000), Romanya şelfi üzerinde 

son buzul dönemine (last glacial maximum) tarihlenen son düşük deniz seviyesini -

151 m olarak vermiştir. Gökaşan ve diğer. (1997), Karadeniz’deki su seviyesi 

yükselmesinin sebebini İstanbul boğazının faylanmayla açılmasına bağlamışlardır. 

Gökaşan ve diğer. (1997), Ryan ve diğer. (1997) ve Demirbağ ve diğer. (1999) 

çalışmalarının sonuçları arasında güçlü bir benzerlik söz konusudur (Algan ve diğer., 

2007). 

Kıtasal nem değişiklikleri ile okyanus ve göllerin su seviyelerini karşılaştırılmış 

ve Karadeniz ‘deki deniz seviyesi değişimleri ile ilgili olarak Ryan ve diğer. (2003) 

ile uyumlu sonuçlar ortaya konmuştur. Würm buzul döneminde, Azak-Karadeniz 

baseni pozitif dengede olduğu için, Karadeniz ‘den Akdeniz ‘e tek yönlü bir akış 

olduğunu öne sürmüşlerdir. Bununla birlikte, buzul sonrası ısınma döneminde, kapalı 

göl ve denizler için geçerli olan genel kurala göre Karadeniz ‘in seviyesi düşmüş, 

daha sonra İstanbul Boğazı üzerinden Akdeniz suyu girişi ile dengelenene kadar da 

düşük kalmıştır (Ivanov ve Shmuratko, 1983). 

2.6.2 Katastrofik Olmayan Bağlantı ve ~11000 Yıl GÖ’sinden Bu Yana Sürekli 

Akıntı 

Kuvaterner buzul dönemlerinde, Ege denizi ve Karadeniz’deki su seviyeleri 

İstanbul ve Çanakkale boğazları eşik seviyesinden daha aşağıdaydı. Dolayısıyla 

Marmara ve Karadeniz tamamen karayla çevrilmiş basenler haline gelmişti. Son 

buzul döneminden Halosen’e geçiş sırasında, doğu Avrupa ve batı Sibirya buz 

tabakaları çözülmeye başlamış, ancak eriyen suyun çoğu Baltık ve Kuzey Denize 

akmıştır. 

Son buzul çağında (LGM) Avrupa’nın iklimi bugünkünden fark edilir derecede 

daha kuruydu. Bu durum Karadeniz’in su seviyesinin boğaz eşiğine erişmesine engel 

teşkil etmekteydi ta ki iklim daha nemli hale dönüşüp Tuna, Dinyeper, Dinyester, 

Bug ve Don gibi büyük nehirlerin Doğu Avrupa’ya akmaya başlamasına kadar 

sürmüştür (Peyron ve diğer., 1998; Ramrath ve diğer., 1999). 
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Karadeniz’ in derin basen tortullarından alınan çok disiplinli verilere ve dolaylı 

olarak da küresel deniz seviyesi değişim eğrisine dayanarak, buzul dönemi sonrası 

Akdeniz suyunun İstanbul Boğazı üzerinden (~9000-7000 yıl GÖ) zaman zaman 

Karadeniz ‘e akışının başladığı ileri sürülmektedir (Degens, 1971; Deuser, 1974; 

Maynard, 1974; Scholten, 1974; Ross ve Degens, 1974). 

Stanley ve Blanpied (1980), son 12000 yıl boyunca boğazlardan iki yönlü su 

kütlesi akışının gelişimini modellemiştir. Bu model, 12000-9500 yıl GÖ Karadeniz 

‘den aşırı tatlı su akışı meydana geldiği sırada, Marmara denizinde hüküm süren 

anaerobik göl koşullarının, kademeli şekilde kısmi anoksik koşullara doğru kaymış 

olduğunu varsaymaktadır. Bu dönemde Karadeniz, ana nehirler üzerinden büyük 

miktarlarda erime suyu almaktadır. Akdeniz ve Karadeniz akıntılarının birlikte 

akmaya başlaması sonucu, 9500-7000 yıl GÖ, Marmara denizindeki iki yönlü akış 

sistemi meydana gelmiştir. Günümüzdeki oşinografik koşullar, Karadeniz ‘deki aşırı 

tatlı su kaybının azalmasıyla, yaklaşık 3000 yıl GÖ oluşmaya başlamıştır. 

Son buzul-Holosen döneminde Karadeniz ‘den sürekli bir akışla ilgili olarak, Ege 

ve Marmara denizi ile Karadeniz ‘in güney şelfindeki bazı çalışmalardan da bazı 

kanıtlar elde edilmiştir. Daha tatlı olan Karadeniz suyunun akışının, Akdeniz’ deki en 

genç sapropel oluşumunda çok önemli bir etken olduğu düşünülmektedir (Ryan, 

1972; Stanley, 1978; Thunell ve Lohman, 1979). Ege denizindeki en genç sapropel 

S1, 9600-6400 yıl GÖ, Karadeniz ‘den kaynaklanan düşük tuzluluğa sahip yüzey 

suyu ile ilintili olarak depolanmıştır. Ege Denizi’ne birden bire olan su taşkını üstte 

bir düşük tuzluluk yüzeyi oluşturmuş ve bu da düşey karışımı ve havalanmayı 

engellemiştir. Bu yüzey suyu, düşey karışımı ve derin deniz döngüsünü önlemiştir 

(Aksu ve diğer., 1995a,b). Yüksek ayrımlı sismik veri kullanarak, Aksu ve diğer., 

(1999), 9500-7000 yıl GÖ Karadeniz ‘den gelen güçlü akıntının, batı Marmara 

denizinde batı yönlü taban bükülmeleri (bedforms) meydana getirdiğini, bunun 

ayrıca, küresel deniz seviyesi eğrisi ve İstanbul-Çanakkale boğazlarının eşik 

derinlikleri ile uyumlu olduğunu öne sürmüşlerdir. Ayrıca Akdeniz sapropellerinin 

büyük kısmının oluşumunun, Geç Kuvaterner’ deki Karadeniz ‘den gelen akış 

dönemleriyle ilişkili olduğunu ortaya koymuşlardır. 
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Çağatay ve diğer., (2000), 10600-6400 yıl GÖ, Marmara denizindeki sapropel 

tabakalarının oluşumu için, güçlü, besinlerce zengin Karadeniz tatlı suyunun önemini 

vurgulamıştır. Buna ek olarak, Marine Geology özel sayısındaki (vol. 190, 2002) 

birçok çalışma, sismik, jeokimyasal, izotopik ve mikropaleontolojik verilere 

dayanarak, Karadeniz ‘den Akdeniz’ e 11 000-9 000 yıl GÖ güçlü ve sürekli bir 

akışın varlığını savunmaktadır. 

Aksu ve diğer., (2002a) göstermiştir ki; bir düşük su seviyesi serisi (LST), bir 

transgresif seri (TST) ve bir yüksek su seviyesi serisi(HST)’den oluşan güneybatı 

Karadeniz şelfindeki güncel birim, son buzul düşük su seviyesi sırasında ve Holosen 

‘de depolanmıştır. Karotlardan elde edilen yaşlandırmaya göre, transgresyon yaklaşık 

11000-10500 yıl GÖ başlamıştır (Aksu ve diğer., 2002a). Marmara denizinde M1 ve 

M2 ile gösterilen iki sapropel tabakası, 29500-23500 ve 10500-6000 yıl GÖ 

depolanmıştır (Aksu ve diğer., 2002b). Yaş hesaplaması yapılan karotların çok 

amaçlı paleoenvironmental verileri, bunların oluşumunun Karadeniz ‘in mevcut 

akıntı iletimi ile yakından ilişkili olduğunu göstermiştir (Aksu ve diğer., 2002b; 

Abrajano ve diğer., 2002). Marmara denizin sedimetlerindeki bentik foramniferler, 

az tuzlu Karadeniz suyunun güçlü akıntısı nedeniyle, tuzlu Akdeniz suyunun 9100 

yıl GÖsine kadar Karadeniz ‘e giremediğini işaret etmektedir (Kaminski ve diğer., 

2002). İstanbul Boğazının güney çıkışındaki sualtı deltası, yaklaşık 10000 yıl GÖ, 

güçlü ve sürekli bir Karadeniz akıntısı tarafından oluşturulmuştur (Aksu ve diğer., 

2002c; Hiscott ve diğer., 2002). Mikroplaeontolojik veri “göl safhası” sırasında hem 

Marmara hem de Karadeniz’in yüzey sularının belirgin şekilde acı suya dönüştüğünü 

ve “geçiş safhaları” sırasında ise yüzeyde düşük tuzluluğa sahip yüzey tabakası ve 

altta ise normal deniz suyunun yer aldığını göstermiştir. Mikropaleontolojik veri ve 

kararlı izotop verileri sapropel tabakalarının çökelmesi sırasında yüzey suyu 

tuzluluğunun fark edilir derecede düştüğünü göstermiştir. Ayrıca planktonik 

foraminifer transfer fonksiyon hesaplamaları da bu dönemlerde deniz suyu yüzeyi 

sıcaklığında da fark edilir düşüş gözlendiğini göstermiştir. Sapropel tabakalarında 

Karadeniz’inkine benzer fauna ve floranın varlığı ve Akdeniz fauna ve florasının 

bulunmaması o dönemlerde Karadeniz’le Akdeniz arasında ilişkinin olduğunu 

kuvvetli bir şekilde savunmaktadır (Hiscott ve Aksu, 2002). 
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Mudie ve diğer., 2001’deki çalışmalarında Marmara Denizi geçidi Pleyistosen-

Halosen tortullarında mükemmel korunum ve orta veya çok çeşitlilik gösteren 

organik duvarlı dinoflagellate kistlerini kullanarak bu hipotezi irdelemişlerdir. 

Tuzluluk değişimlerinin Ege ve Marmara Deniz’lerinin ~11 000 yıl GÖ Marmara 

Denizi’nin acı ya da düşük tuzluluğa (~12-17) sahip olduğu dönemde birleştiklerini 

ve Karadeniz’in Marmara Denizi’ne en azından 10.2-9.5 bin yıldır aktığını 

gösterdiğini öne sürmüşlerdir. Ayrıca ne Karadeniz’in erken Holosen’de çiftçiliğe 

uygun büyük bir tatlı su gölü olduğu fikrine, ne de 7.5 bin yıl GÖ Akdeniz’in 100 m 

yükseklikten bir şelale gibi Karadeniz’e dökülerek ani (<500 yıl) su baskını 

oluşturduğu fikrini destekleyecek bir kanıt bulunmadığını öne sürmüşlerdir. 

Klasik görüş, Katastrofik görüş gibi Marmara Denizi ile Karadeniz arsındaki son 

bağlantının kurulmasının Akdeniz suyunun Marmara Denizinden Karadeniz’e geçişi 

9000yıl GÖ gerçekleştiğini varsaymaktadır. Bu geçiş olurken Marmara Denizi ile 

Karadeniz’in su seviyeleri günümüze göre -30 m deyken eşitlendiği ve Akdeniz 

suyunun Karadeniz’e girdiği savunulmaktadır (Chepalyga 1985, Ross ve diğer., 

1970). 
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BÖLÜM  ÜÇ 

KITASAL YAMAÇ 

3.1 Kanyonların Oluşumunu Etkileyen Etmenler 

Kanyonlar tortul erozyonuyla tanımlanan kıtasal yamaç yapılarıdır. Oluşumları 

nehir kazılmaları, kardaki yüzey erozyonu, türbidite akıntıları erozyonu, faylanma ve 

denizel bentik faunanın aktivitesiyle ilişkilendirilmiştir (Shepard ve Dill, 1966; 

Shepard 1981; Belderson ve Kenyon, 1976; Twichell ve Roberts, 1982). Kanyonların 

oluşumunun başlangıcında, değişiminde ve korunmasında birkaç faktörün rol 

oynadığını vurgulamışlardır. Bu faktörler; uzun süreli devam eden tektonik, östatik 

ve tortul işlemlerdir. Son yıllardaki çalışmalar deniz altı kanyonlarının karmaşık 

orijinli olduğunu ortaya koymuştur. 

Deniz altı kanyonları hem yakınsak hem de uzaklaşan kıta sınırlarında gözlenmiş 

olup kayma, heyelan, moloz akıntıları ve türbidite akıntıları aracılığıyla sığ sulardan 

derin sulara tortul taşınımını sağlamaktadırlar (Laursen ve Normark, 2002; 

Antrobreh ve Krastel, 2006). Bazı araştırmacılar kanyonların oluşumunda, yoğunluk 

akıntıları, tortul erozyonu gibi faktörler de etkin olmakla birlikte, kanyonların 

kazılmasında en önemli etkenin kütle hareketleri olduğunu vurgulamışlardır (Laursen 

ve Normark, 2002; Casas ve diğer., 2003). 

Yapılan çalışmalar denizaltı kanyonlarının karadan derin okyanusa tortul 

taşınımını sağlayan başlıca yapılar olduğunu ortaya koymuştur (Berner, 1982; Van 

Weering ve diğer., 2002; Canals ve diğer., 2006). Nehirler aracılığıyla veya şelf 

boyunca olan taşınım kaynaklarından kanyon başlarına ulaşan tortullar, zamanla üst 

kısımlarda tortul istifleri şeklinde yığılarak geçici bir tortul birikimi meydana 

getirirler (Mastbergen ve Vanden Berg, 2003). Kanyon başlarında fırtınalar ve 

tufanlar sırasında meydana gelen yüksek tortul girdisi ve/veya hızlı fasiyes ilerlemesi 

(progradation) ve yüksek enerjili taban akıntılarının yarattığı yoğun süspansiyon bu 

tortulların bozulmaya uğramasına neden olabilir (Mulder ve Alexander, 2001, Puig 

ve diğer., 2004a). Ayrıca kanyonların üst kısımlarında meydan gelen bozulmalar, dik 

yamaçlardaki yüksek eğimin yarattığı dengesizlik (Mullenbach ve diğer., 2004; Puig 
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ve diğer., 2004a), yada deprem tetiklemesinin meydana getirdiği deformasyonlarla 

ve tortullardaki sıvılaşma nedeniyle gerçekleşebilmektedir (Jones ve Omoto, 2000). 

Bozulmaya uğrayan tortulların taşınımı genellikle düşük frekanslı, gravite 

akmalarıyla gerçekleşir (Normark ve Piper, 1991; Puig ve diğer., 2004a; Canals ve 

diğer., 2006). 

Hareket, gerilmenin yamaç aşağı bileşeninin, tortul dayanım gücünü aştığı 

bölgelerde, sismik veride iyi tanımlanabilen bir veya birkaç konkav kayma düzlemi 

üzerinde oluşur ve heyelan malzemesinin hemen arkasında tipik olarak eğimli bir 

uçurum yapısı meydana getirir (Dondurur, 2005). Birçok araştırmacı, bu tür kütle 

hareketlerinde sismik etkiyi, heyelanların ana tetikleme mekanizması olarak dikkate 

almaktadır (Casas ve diğer., 2003; Boe ve diğer., 2000; Evans ve diğer., 1996; Lee 

ve Baraza, 1999; Baraza, ve diğ, 1999; Von Huene ve diğer., 2004). 

Yamaç bozulmaları iki ana faktöre bağlanabilir (Canals ve diğer., 2004; Masson 

ve diğer., 2006): başlangıç etmenleri; düşük tortul direnci, permeabilite ve jeolojik 

zayıflıklar, (Pinger ve diğer., 1996; Terrinha ve diğer., 2003; Puig ve diğer., 2004a), 

tetikleyen etmenler; depremlerden kaynaklanan dinamik yük (Jones ve Omoto, 

2000), hızlı çökelmeden kaynaklanan aşırı tortul basıncı, aşırı yamaç yüksek eğimi 

ve iklimsel dalgalanmalardan (değişimlerden) kaynaklanan daha uzun süreli etkileri 

olan deniz seviyesi değişimleridir (Weaver ve Kuijpers, 1983). 

Tortul taşınımını sağlayan bu kanyon sistemleri büyüklük, morfoloji ve deniz 

tabanı tortulları bakımından aşırı farklılıklar gösterirler. Kanyon başlarını besleyen 

ve kanyon eksenleri boyunca tortul taşınımı sağlayan işlemler kanyona ulaşan tortul 

miktarına ve kanyonun bulunduğu bölgeyi etkileyen okyanusal rejime bağlı olarak 

çeşitlilik gösterirler (Normark, 1970; Farre ve diğer., 1983; Normark ve Piper, 1991). 

Eğer kanyon başı sığ iç şelf bölgesinde yer alıyorsa tortullar nehir deltalarından ya da 

kıyı boyunca sürüklenmelerinden sağlanır. Buna karşın kanyon başı şelf kırığına 

yakın bir konumda yer alıyorsa tortullar şelf akıntıları ve/veya kanyon duvarlarının 

duraysızlığıyla tetiklenen epizodik yoğunluk akıntıları tarafından sağlanmaktadır. 

Birçok araştırmacı kanyonların oluşumunun başlangıcını ve aktivitelerini düşük su 

seviyesi dönemleri sırasındaki deniz seviyesi düşmelerine bağlamıştır. Düşük su 
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seviyesi dönemleri sırasında şelf daraldığından nehirlerden gelen tortullar direk 

olarak şelf kırığına yakın yer alan kanyon başlarına ulaşırlar (Twichell ve Roberts, 

1982; Carlson ve Karl, 1988). Bu koşullar altında büyük ölçekli kaymalar ve 

türbidite akıntıları meydana gelebilmektedir. Buna rağmen dünya çapındaki 

kanyonlarda yapılan araştırmalar deniz seviyesi düşmeleri ve düşük su seviyesi 

dönemleri kanyon aktivitesi için gerekli olan bir koşul olmadığını ortaya koymuştur. 

Bunun yanında yükselen su seviyesi ve yüksek su seviyesi dönemleri sırasında bazı 

kanyonların aktif olduğu saptanmıştır (Kolla ve Perlmutter, 1993; Trincardi ve diğer., 

1995). 

Geniş kanyon sistemlerinin kanal bankı kısımlarında, daha küçük çaplı kanal 

yapıları (gully) gözlenmekte (Kottke ve diğer., 2003; Laursen ve Normark, 2002), 

bunların esas olarak küçük ölçekli deniz tabanı kaymaları veya tortul hareketleri 

sonucu oluştuğu düşünülmektedir (Casas ve diğer., 2003). Birçok kolun birleşerek 

oluşturduğu kanal sistemleri toplayıcı (tributive) kanallar olarak adlandırılmaktadır 

(Stow ve Mayall, 2000). 

3.2  Çalışma Alanındaki Kanyon Sisteminin Morfolojisi 

Kıtasal yamaç üzerindeki kanyon sistemleri ile yamaç üzerindeki tortul hareketleri 

ve kanyon başlarındaki erozyonel yapılar çalışmada ayrı ayrı incelenmiştir. Bu 

amaçla, çalışma alanındaki kanyon sistemlerinin incelenmesi için, çok-ışınlı 

ekosounder sistemi kullanılarak, İstanbul Boğazı Karadeniz çıkışı ile şelf ve kıtasal 

yamacının günümüze dek yapılan en ayrıntılı batimetri haritası oluşturulmuştur. 

Ayrıca bu verilerden reflektivite haritası da elde edilmiştir. Kıtasal yamacın üç 

boyutlu batimetri ve reflektivite haritası Şekil 3.1a ve b’de verilmiştir. Çalışma alanı 

kıtasal yamacı, şelf ile apron arasında, 100-2000 m batimetrik konturları arasında 

kalan ve maksimum 10-30° batimetrik eğime sahip bölgedir.  
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Şekil 3.1a) Kıtasal yamacın batimetrisini gösteren EM12 çok ışınlı ekosounder verisinin üç boyutlu görünümü. 
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Şekil 3.1 b) Kıtasal yamaçtaki kanyon sisteminin 12 kHz çok ışınlı ekosounder 2D reflektivite 

haritası ve kanyon tabanında gözlenen büyük ripılların yakınlaştırılmış görüntüsü. 

Reflektivite haritasında (Şekil 3.1b) kanyon eksenleri yüksek geri saçınım veren 

doğrusal yapılar olarak görülmektedir. Ayrıca kanyonlara birleşerek toplayıcı kanyon 

sistemini oluşturan ikincil kanyonlar ve küçük kanal yapıları (gully) yüksek geri 

saçınımlı hatlar olarak gözlenmektedir. 
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Şekil 3.2 12 kHz çok ışınlı ekosounder 2B batimetri haritası üzerinde kanyon eksenleri beyaz 

çizgilerle belirtilmiştir. B: Batı kanyonlar, M: Orta kanyonları ve D: Doğu kanyonları 

simgelemektedir. M1 ve M2 kanyon başlarının şelfte karaya doğru ilerlemesi belirgindir.  

Yamacın şelfi kesen birçok kanyondan oluştuğu gözlenmektedir. Gözlenen 

kanyonların kanyon eksenleri Şekil 3.2’de beyaz çizgilerle işaretlenmiştir. Bu 

kanyon sistemi ana kanyonlar ve daha küçük ikincil kanyonlardan meydana 

gelmiştir. İkincil kanyonlar ana kanyonlara bağlanarak, birçok kolun birleşerek 

oluşturduğu ve toplayıcı (tributive) kanyon sistemleri olarak adlandırılan sistemi 

oluşturmaktadır. Kıtasal yamacın üst kısmında kanyon başlarının 100 m su 

derinlikleri civarında yer aldığı gözlenmektedir (Şekil 3.2). Şelf ucundan başlayan V 

şekilli bu kanyonlar kuzeye doğru birleşerek daha geniş U şekilli vadilere 

dönüşmektedirler. Şekil 3.1a ve 3.2’de görüldüğü gibi kanyon sistemi D (doğu), M 

(orta) ve B (batı) olarak isimlendirilen 3 alt kanyon sisteminden oluşmuş olarak 

yorumlanmıştır. B1 ve B2 batı kanyonlarının 1700 m su derinliği civarında birleştiği 

gözlenmektedir. Ayrıca M1, M2 ve M3 kanyonları da 1600 m su derinliklerinde 

birleşerek U şekilli tek bir kanyon olarak devam etmektedir. Orta kanyon başı üst 

sınırları doğu ve batı kanyonlara göre şelfte boğaz yönünde daha çok ilerlemiştir. 
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Genel olarak tüm kanyon başlarının doğu duvarlarındaki ikincil kanyon sayısı batı 

duvarlarına göre daha fazla sayıdadır. Bunun sebebinin Karadeniz akıntı döngüsüyle 

( Şekil 2.7) bağlantılı olduğu yorumu getirilmiştir. Bu akıntının dönüş yönü saat 

yönünün tersinde olduğundan doğu kanyon duvarlarındaki kazılma miktarının daha 

fazla olduğu düşünülmektedir. Kazılma miktarı daha fazla olduğundan ikincil 

kanyon ve küçük kanal sayısı da artmaktadır. Buna ek olarak M ve D kanyonlarının 

doğu duvarlarında ikincil kanyon sayısı belirgin olarak daha fazladır. Bu durum 

bölgesel tektonizma ile bağlantılı olarak yorumlanmıştır. Dolayısıyla kaymaların 

oluşumunu tetikleyen tektonik hareketin bu bölgede daha fazla olduğu 

düşünülmektedir. M1 kanyonu şelften yamaca doğru batıya doğru dönüş yaparak 

uzanmaktadır. 

Şekil 3.1a’daki üç boyutlu batimetri haritasında, Boğaz kanalının kuzey kısmının 

Karadeniz şelfine ulaştığı bölgede ilk olarak boğaz geçidine paralel KD-GB yönünde 

doğrusallık gösterdiği ve aniden KB yönüne doğru yöneldiği görülür. Yamaçtan şelfe 

doğru ilerleyen belirgin kanyon başının varlığı daha önce boğazla birleşik olduğu 

izlenimini yaratmaktadır. Buna karşın, çok ışınlı batimetrik haritada bu kanyonla 

boğaz kanalı arasında hiçbir bağlantı gözlenmemektedir. Bu çalışmada, bu bölgeden 

geçen çok fazla yüksek ayrımlı sismik profil bulunmamaktadır. Bu konuda daha 

doğru yorum yapabilmek için daha detaylı mühendislik sismiği (sub-bottom profiler) 

verisine gereksinim duyulmaktadır. Ayrıca okla işaretlenmiş bölgedeki kanyonun 

(Şekil 3.3) İstanbul boğazı kanyonuyla morfolojide gözlenen bir bağlantısı yoktur. 

Bu kanyon şelfte Boğaz yönüne doğru ilerleyen bir belirgin kanyon başı olarak 

devam etmekte, GB yönüne ani bir dönüş yaparak şelfte ilerlemektedir. Bu ani 

dönüşünün sebebi yerel tektonizma olarak yorumlanmıştır. Bu tektonik hareketin 

sebebinin Yılmaz (2006)’ın çalışmasında bahsedilen (Bölüm 1) sağ yanal atımlı 

oblik Kuzey Sınır Fayı (KSF) olarak yorumlanmıştır. Yılmaz (2006)’ın çalışmasında 

bu fayın şelf kırığında olduğu belirtilmiş fakat tam bir lokasyon verilmemiştir. 
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Şekil 3.3 D-B yönlü basamak yapısının sınırladığı ve batıya doğru ani dönüş yaparak şelfte karaya doğru ilerleyen kanyon başı. 39 
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Şelfte ilerleyen kanyon başını yaklaşık D-B yönünde sınırlayan bu fayın izi PR-

10, PR-21 ve PR-23 (Şekil 3.5, Şekil 3.6 ve Şekil 3.7) profillerinin güney batı 

kısımlarında gözlenmektedir. Şekil 3.4’te bu fay düzlemine ait olan basamak 

yapısının çok ışınlı ekosounder batimetri haritasındaki yaılaştırılmış görüntüsünü 

göstermektedir. Bu profilin şelfte ilerleyen kanyon başı ve bu yapıyı kesen bölümü 

gösterilmiştir. Yaklaşık D-B uzanımlı bu fayın M1 kanyonun şelfte ilerleyen kanyon 

başının güney sınırı boyunca uzandığı gözlenmektedir. Su derinliği 100-125 m 

arasında değişmektedir. Basmak yapısı yaklaşık 100-125 m su derinliklerinde şelf 

kırığında yer almakta ve su derinliği artıkça şelften uzakta yer almaktadır. Bu fayı 

kesen Profil 10 Şekil 3.5’te verilmiştir. Fay’ın düşey atımı yaklaşık olarak 25 m 

olarak hesaplanmıştır. Hattın GD ucunda penetrasyon derinliği azalmaktadır. 

Şekil 3.6 bu hatta paralel olarak uzanan Profil 21’in KD’sunu göstermektedir. 

Kanyon başının doğu yamacında tortullar düzgün paralel tabakalanma gösterirken 

fayın atımı nedeniyle kanyon tepesine doğru tortullardaki paralellik bozulmamakta 

fakat deniz tabanına toplap yapacak şekilde eğimlenmektedir. Ayrıca kanyon 

tepesinde küçük kanal yapısı gözlenmektedir. Tabakaların yukarıya doğru ötelenmiş 

olması ve asimetrik kıvrımlar oluşturması bazı yerlerde bu doğrultu atımlı fayın 

sıkışma bileşenine sahip olması veya ters fay niteliği kazanmış olabileceğini 

göstermektedir. PR-23 profili aynı kanyon başını KBB-GDD olarak kestiğinden 

fayın atımından dolayı bindirme bileşenine sahip olduğu izlenimi vermektedir (Şekil 

3.7). Ayrıca kanyon duvarında gözlenen kaotik yapıdaki kayma yapısı yamaçtaki 

yatay tabakalanma gösteren hemipelajik tortullardan belirgin şekilde ayırt 

edilebilmektedir. Kayma yapılarından izleyen kısımda bahsedilecektir. 
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Şekil 3.4 Kuzey Sınur Fayı’nın üç boyutlu çok ışınlı eksounder haritasında yakınlaştırılmış 

görüntüsü. 
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Şekil 3.5 Profil 10-1’un şelf kırığını gösteren GD ucunda morfolojide basamak şeklinde gözlenen KSF olarak yorumlanan fay düzleminin sismik kesiti.

42 
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Şekil 3.6 Profil 21-1 öngörülen KSF’nin şelfte ilerleyen kanyon başının doğu yamacındaki izi 43 
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Şekil 3.7 Profil PR-23-1, tortulların paralelliğini deforme eden fayın PR-23 sismik kesitindeki izi ve kanyon duvarında tıraşlanmış tortulları göstermektedir. 

44 
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3.3  Kıtasal Yamaçtaki Erozyonal İşlemler Ve Kaymaların Sismik İzleri 

Kıtasal yamaçlar tortul kayma ve/veya akmaları başta olmak üzere, erozyonal 

işlemlerin ve yamaç aşağı tortul işlemlerinin oldukça geniş çapta meydana 

gelebildiği, göreceli olarak yüksek eğime sahip olan potansiyel duraysız alanlardır. 

Kanyon başlarında oluşan erozyonal işlemler özellikle önemli olup üst yamaçtaki 

tortul erozyonunun kanyonları şelf platformuna yaklaştırdığını söylemek 

mümkündür. Buna ek olarak yersel taban akıntı sistemleri üst yamaçta taban 

kaymalarına neden olmaktadır. Deniz tabanı erozyonu türbidite akıntıları gibi yüksek 

enerjili taban akıntılarının varlığını işaret etmektedir. Türbidite akıntıları, deniz 

tabanında kanal veya kanyon gibi yapıların kazılmasında önemli rol oynadıklarından, 

deniz tabanı kanyonlarının oluşumu, genellikle bu akıntılar ile ilişkilendirilmektedir 

(Dondurur, 2005).  

Çalışma alanında da, kanyon başlarında oluşan geniş çaplı erozyonun etkisi 

nedeniyle, gerek kanyonların üst yamaca doğru kazılmasında ve gerekse kanyon 

içerisindeki tortul hareketlerinde ana mekanizmanın bu tür taban akıntılarının güçlü 

erozyonal etkilerinin büyük öneme sahip olduğu düşünülmektedir. Kanyon başları ve 

kanyon duvarlarının bulunduğu bölgelerde erozyonal işlemlerin ve özellikle kayma 

yapılarının, yamacın üst kısımlarında meydana geldiği görülmektedir. 

Çalışma alanı yamacını tanımlayan en belirgin yapı kanyon sistemidir. Sismik 

profillere bakıldığı zaman üç nokta önemlidir: 1) Kanyon duvarlarındaki tıraşlanmış 

tortul birimleri, 2) Bazı erozyonel yüzeylere sahip ikincil kanyonların varlığı ve 

duvarlarına onlap yapan üst üste binmiş kaotik çökellerle dolduğu, 3) Kanyon 

başlarında ve duvarlarında küçük kanalların (gully) varlığı erozyonel işlemlerin 

varlığını kanıtlamaktadır.  

Şekil 3.8 bu bölümde incelenecek olan kanyon başlarından geçen profillerin 

konumlarını göstermektedir. Bu yüksek ayrımlı birbirine paralel sismik profiller 

göreceli konumlarına göre Şekil 3.9a ve şeil 3.9b’de hem ham veri hem de 

yorumlanmış olarak gösterilmiştir. Sismik profillere KB’dan GD yönüne doğru genel 

olarak bakıldığı zaman; PR-17 profili öncelikle M2B kanyon başını, daha sonra M2B 

veM2D kanyon başları arasında erozyon sonucu küçük bir uzanım şeklinde kalan şelf 
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çıkıntısıni keserek M2D kanyonunu kestiği görülmektedir. PR-10 profilinin KB’sında 

gözlenen küçük kanyon yapıları M2B kanyon başının şelf kırığındaki ikincil 

kanyonlardır. Hatta gözlenen ilk büyük kanyon M2D kanyon başı ve GD’daki ise M1 

kanyon başıdır. İki kanyonun arasında düzlük olarak görülen yapı da M2 ve M1 

(şelfte batıya doğru ani dönüş yaparak ilerleyen kanyon başı) kanyonları arasında 

yarımada şeklinde kalan şelf çıkıntısınin kesitidir. PR-18 profilinin KB’da öncelikle 

şelfte ilerleyerek daha sonra şelf kırığındaki M2E kanyon başını ve doğu duvarındaki 

ikincil kanyonları kestiği gözlenmektedir. Hattın devamına bakıldığı zaman yine M2 

ve M1 kanyonları arasındaki yarımada şeklindeki şelf çıkıntısı ve GD’sunda ise M1 

kanyonu gözlenmektedir. Şelfte uzanan son üç profilde gözlenen ana kanyon M1 

kanyon başıdır. PR-20 profili GD’sunda M1 kanyon başını ve doğu duvarındaki 

ikincil kanyon ve küçük kanal yapısını kesmektedir. Şelfte batıya doğru ani dönüş 

yaparak ilerleyen kanyon başının trendi sismik veride de belirgindir. 

Bu kanyon başının şelf içine kadar ilerlemiş olması, bu bölgede özellikle kanyon 

başlarının bulunduğu üst yamaç bölgesinde erozyonal işlemlerin yamacın doğu ve 

batı kanyonlarına göre daha etkin olduğu şeklinde yorumlanmıştır. 
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Şekil 3.8 Kanyon başlarını gösteren üç boyutlu çok ışınlı ekosounder haritası üzerinde birbirine paralel sismik profillerin konumu. 

M2D: M2 kanyonunun doğudaki kanyon başı; M2B: M2 kanyonunun batıdaki kanyon başı. 47 
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Şekil 3.9 a) Kanyon başlarını genellikle KB-GD yönünde kesen, birbirine paralel yüksek ayrımlı sismik profiller. 
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Şekil 3.9 b) Kanyon başlarını KB-GD yönünde kesen, birbirine paralel yüksek ayrımlı sismik profillerin yorumu. 
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3.3.1 Kanyon Duvarlarındaki Kayma Yapıları  

Kayma yapıları kaotik içsel yapıya sahip olup yamaçtaki hemipelajik örtüden 

belirgin bir şekilde ayrılmaktadır. Kanyon duvarlarındaki kayma yapılarının olduğu 

yamacın üst kısımlarında keskin kayma düzlemleriyle tanımlanan uçurumların 

varlığı kaymaların (slump) ifadesidir. Kayma yapılarının çoğu, bunlara özgü olarak 

tanımlanan uçurumların yanında gözlenmektedir (Şekil 3.10). Şekildeki kanyona 

bakıldığı zaman, düzgün paralel tabakalanmış tortulların erozyonla yok olduğunu ve 

bu kanyonun açılmış olduğu belirgin bir şekilde gözlenmektedir. Bu kanyonun 

derinliği yaklaşık 250 m’dir. Üzerinde kaymanın oluştuğu kayma düzlemi bu 

profilde belirgin olmamakla birlikte kaymaların hemen arkasında yamacın üst 

kısımlarında gözlenen uçurum yapısı bu profilde belirgindir. Kaymanın gözlendiği 

yamaç şelf ucundaki M2B kanyon başının batı duvarıdır. Bu profilde kaymanın 

oluştuğu kayma düzlemi alttaki tortullardan belirgin olarak ayırt edilebilmektedir. 

Kayma düzleminin üzerinde gözlenen kaotik malzemenin uçurum yapısının olduğu 

yerden düzlem boyunca kaymakta olduğu yorumu getirilmiştir.  

3.3.2 Erozyonel İşlemler 

Şekil 3.11’in KD’sunun büyültülmüş kesitini gösteren Şekil 3.7’de kanyon 

duvarında erozyonal tıraşlanmaya uğramış tortullar görülmektedir. Şelfe yakın olan 

bu profilde kanyon duvarındaki paralel bozulmamış farklı genliklerde içsel 

yansımalara sahip güncel tortul birimlerin erozyonal tıraşlanmaya maruz kaldığı 

gözlenmektedir. Kanyon eksenine yakın olan tortullar yatay paralel tabakalanmış 

olup kanyon duvarının tepesine doğru bu tortullar fay düzlemi nedeniyle eğik paralel 

tabakalanma göstermektedir. Kanyonların üst kısımlarında, 200-300 m su 

derinliklerinde özellikle M kanyonların başlarında kanyon duvarlarında ikincil 

kanyonların ve küçük kanalların fazlalığı dikkat çekmektedir. Bu küçük kanalların 

ortalama genişliği 150-350 m ve yükseklikleri ise 10-30 m arasında değişmektedir 

(Şekil 3.13). Bu ikincil kanyonların erozyonal işlemlerin yoğun olduğu bölgelerde 

daha yoğun oldukları gözlenmiştir.  
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Şekil 3.10 Profil PR-17, M2B kanyon başının batı duvarındaki kayma uçurumu ve konkav kayma düzlemi ve gözlenen kaymalar. 
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Şekil 3.11 Profil 23-2’ün KB’sındaki bölümünde gözlenen kayma düzlemi, kayma çökelleri olarak yorumlanan hiperboller şeklindeki kaotik yapıda 

olarak gözlenmektedir 
.

52 
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Şekil 3.12 Profil 10-2, Kanyon ekseni boyunca kayan içsel yansıma içermeyen kaotik özellikteki kayma yapıları kanyon duvarlarına onlap yapmaktadır. 

53 
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Şekil 3.14’te kanyon ekseninde çökelmiş tortul örtüsünün olmaması, kanyondan 

aşağı apron bölgesine doğru var olan aktif akıntının varlığını işaret edecektir. Buna 

ek olarak M1 kanyonunun apron bölgesinde gözlenen büyük ripılların (Şekil 3.1b) 

olması bu kanyondan aşağı doğru aktif akıntıyı desteklemektedir. Profil 23’ün (Şekil 

3.11) KB bölümünde kanyon eksenine doğru yer alan küçük tepecikleri andıran üst 

üste binmiş içsel yansıma göstermeyen hiperboller gözlenmektedir. Akustik olarak 

saydam yapıda olan bu hiperbolik kütleler gravite etkisiyle olan kütle kaymaları 

sonucunda oluşan kayma çökelleri (slump deposits) olarak yorumlanmıştır. Kesitin 

GD’sundaki batı duvarındaki erozyonal tıraşlanma yüzeyi önündeki kaotik içsel 

yansımaya sahip tortul paketi yamaçtaki hemipelajik tortullardan belirgin olarak 

ayrılmaktadır. Bu tortul paketi potansiyel kayma yapısı olarak yorumlanmıştır. 

Yamacın üst kısmında da kayma düzlemi olarak tanımlanan keskin uçurum yapısı 

gözlenmektedir. GB’da deniz tabanında gözlenen lens şekilli yapı da daha sonraki 

bölümde bahsedilecek olan erozyonal yüzeyin üzerinde yer alan sırt yapılarından biri 

olarak yorumlanmıştır. Ayrıca bazı ikincil kanyon eksenlerinde üst üste çökelmiş 

kaotik yapıda çökeller gözlenmektedir (Şekil 3.12). Kanyon duvarlarına onlap yapan 

bu tortullar kanyon ekseni boyunca aşağı doğru akan kayma çökelleri olarak 

yorumlanmıştır. Kıtasal yamaçtaki kütle hareketi yapıları tortul paketlerinin yok 

olması ve yapıları deformasyonu şeklinde gözlenmektedir. Bu tortul paketlerinin 

hareket etmesiyle kanyonlarda erozyonal yüzeyler ve kayma uçurumları 

gözlenmiştir. 

Çalışma alanının hemen batısındaki şelf ve şelf kırığı bölgesinde çok ışınlı 

batimetri haritasında, çalışma alanındaki kanyon başlarında gözlenen erozyonel 

işlemlerin batı bölgedeki kanyonlarda erozyonel işlemlerin etkisi gözlenmemiştir. 

Roger Flood (kişisel iletişim, 14 Nisan 2007). 

Özsoy ve diğer. (2001)’nin hazırladığı taban akıntılarının hız modellemesine 

bakıldığı zaman şelf bölgesinde taban akıntılarının halen devam ettiği 

gözlenmektedir (Şekil 2.6). Karadeniz suyuna göre daha yoğun olan Akdeniz akıntısı 

halen şelfte hem KD’ya doğru ani dönüş yaparak hem de KKB yönünde devam ettiği 

gözlenmektedir. 
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Şekil 3.13 M2D kanyon başı ve doğu yamacındaki ikincil kanyonlar. 55 
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Şekil 3.14 Kanyon duvarlarındaki erozyonal tıraşlanma ve kaymaları göstermektedir. 56 
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Akdeniz akıntısının bu yönelimlerinde Karadeniz’in mevcut akıntı döngülerinin 

etkili olduğu yorumu getirilmiştir (Şekil 2.7). Ayrıca Akdeniz akıntısı son buzul 

döneminde su seviyesi -110 m’ye düştüğünde, ani su baskını şeklinde Karadeniz’e 

girmiştir. Bu baskın sırasında şelfte bir kanal sistemi meydana getirmiştir. Akdeniz 

akıntısı bu kanallar boyunca hala devam etmektedir. Bu kanal sistemi izleyen 

bölümde incelenecektir.  

3.4 Tetikleme Mekanizması ve Aktif Tektonik 

Çalışma alanı kıtasal yamacı, su seviyesi değişimlerinden oldukça etkilenen bir 

bölgedede yer aldığından, düşük su seviyesinin olduğu dönemlerde fazla miktarda 

tortul girdisi olduğu yorumu getirilmiştir. Ayrıca bu bölge Kuzey Anadolu fayının 

(KAF) etki bölgesinde bulunmaktadır. Bilindiği gibi depremsellik kıyı ötesi 

bölgelerdeki yamaçlardaki heyelan ve turbidite akıntılarını tetikleyen en önemli 

faktörlerden biridir. 

Çalışma alanındaki erozyonel işlemleri tetikleyen olayları 3 başlık altında 

toplayabiliriz: 

1- Gravitasyonel yük: Deniz seviyesinin düşük olduğu dönemlerde yüksek yamaç 

eğimi ve üst yamaçta hızlı tortullaşma, yamaç duraylılığının ve kayma direncinin 

bozulmasına neden olmaktadır. Gravitasyonel yük bozulmanın başlaması için yeterli 

bir sebeptir. Son buzul döneminde su seviyesinin düşük olmasıyla şelf kırığı 

bölgesine olan yüksek tortul girdisi tetikleyici bir faktördür. Ortaya çıkan 

gravitasyonel yükün etkisiyle yamacın duraylılığı bozulmakta ve kaymalar meydana 

gelmektedir. Kanyon duvarlarında gözlenen uçurum yapıları ve kanyon 

duvarlarındaki yansımalarda tıraşlanma gözlenmektedir. Kanyon başı ve 

duvarlarında kütle hareketi sonucu oluşan turbidite akıntılarının yarattığı taban 

erozyonu, kanyon duvarlarındaki bu tıraşlamayı açıklayan ana mekanizmadır. 

Bu erozyonal işlemler özellikle M1, M2 ve D2 kanyonlarında gözlenmektedir. 

Ayrıca küçük kanallarda M1 kanyonunun batı duvarında ve D2 kanyonun ise hem 

batı hem doğu duvarlarında, ayrıca M1, M2 ve M3 kanyon başlarında belirgin olarak 

gözlenmektedirler. 
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2- Tektonizma (Faylar): M1 kanyonunun ani dönüşünün sebebinin yersel 

tektonizma ile ilgili olduğu düşünülmektedir. Bu tektonizmanın kanyon başını hemen 

hemen B-D yönünde sınırlayan basamak yapısını meydana getiren sağ yanal ve eğim 

atımlı fay sebep olmaktadır. Bu erozyonal işlemlerin sadece bu kanyonlarda belirgin 

olması buradaki fay hareketi ile yakından alakalı olabileceği düşünülmektedir (Şekil 

3.3). Ayrıca KAF’daki sismik hareketliliğin de bu kaymaların başlamasında ana 

mekanizma olduğu düşünülmektedir. 

3- Taban akıntıları: Su seviyesi değişimleri sırasındaki kasırgalar ve Karadeniz’in 

içsel akıntı döngüleri erozyonel işlemlere yardımcı olan diğer etkenlerdir. Ayrıca üst 

kanyon bölgesinde tortullaşma olmaması da halen aktif akıntının varlığını işaret 

etmektedir. Akdeniz suyu akıntısı şelfte halen daha yavaş olarak devam etmektedir. 

Karadeniz’in akıntı döngülerinden Rim akıntısı bu sisteminin batısını sınırlamaktadır 

(Şekil 2.7). Karadeniz döngüsü ise Akdeniz akıntısının KD’ya doğru dönmesine 

sebep olmaktadır. 

Yılmaz (2007) boğazdan şelfe uzanan ve günümüzde Boğaz kanalı olarak 

isimlendirilen kanalı boğazın açılması sırasında var olan bir nehir vadisi olarak 

tanımlamı ve doğuya doğru yönelimini ise KSF ile açıklamıştır. Tez çalışmasında 

çok ışınlı ekosounder haritasında gözlenen kanyon başını sınırlayan ve batıya 

dönüşüne neden olan dik yamaçlı basamak yapısının bir sağ yanal ve eğim atımlı 

fayla kontrol edildiği yorumu getirilmiştir. Dolayısıyla şelf kırığında gözlenen 

basamak yapısı, daha önceki çalışmalarda bahsedilen fakat konumu kesin olarak belli 

olmayan KSF’nın bir parçası olarak yorumlanmıştır. 

Demirbağ ve diğer. (1999) ve Algan ve diğer. (2002) de yaptıkları çalışmalarda 

kanyon sisteminin tüm sismik birimleri ve erozyonal yüzeyleri kesmekte olduğunu 

ve bu durumun kanyonun oluşumunun henüz tamamlanmadığını gösterdiğini ve şelf 

tarafındaki erozyonun henüz başlangıç aşamasında olduğunu ileri sürmüşler ancak 

erozyonun oluşum sebeplerini irdelememişlerdir. Bu bölgedeki (çalışma alanındaki 

doğu kanyonlar bölgesi) sismik kesitlere baktığımız zaman kanyon duvarlarındaki 

tortul birimlerin tamamen tıraşlandığı ve kanallara çökelmiş tortul örtüsü 

gözlenmemektedir. Ayrıca kanyon başlarındaki ilerleme erozyonun devam ettiğini 
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göstermektedir. Bu durum kanyon duvarlarında gözlenen kayma yapılarını tetikleyen 

sebeplerden biri olan tektonik aktivitenin ve kayma olayları sonucu oluşan turbidite 

akıntılarının etkinliğinin halen devam ettiğini ortaya koymaktadır. 
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BÖLÜM DÖRT 

ÇAMUR VOLKANLARI VE GAZ BİRİKİMLERİ 

4.1 Çamur Volkanlarının Oluşumu Ve Önemi 

Çamur volkanları genellikle iki levhanın çarpıştığı yığışım kamaları gibi tektonik 

sıkışma bölgelerinde oluşmaktadır. Bununla birlikte, tektonik olarak aktif olmayan 

ancak tortulaşma oranının oldukça yüksek olduğu delta alanlarında da 

gözlenmişlerdir. Çamur volkanlarının oluşumu üzerine öngörülen modern teorilere 

göre, bunların oluşumunda yüksek tortulaşma oranları ve çok hızlı çökelme önemli 

rol oynamaktadır. Çamur volkanlarının oluşumu jeolojik, tektonik, jeokimyasal ve 

hidrolojik olmak üzere 4 ana grupta toplanmıştır (Milkov, 2000). 

Hızlı tortulaşma nedeniyle derinlerdeki gözenek suyu aşırı basınç etkisini 

karşılayamaz ve üstteki tortul yükü doğrudan gözenek suyuna etkiyerek boşluk 

basıncı değişiminde bir artışa neden olur. Bu durum özellikle az sıkışmış kil tabakalı 

ortamlarda meydana gelir. Derinlerde üretilen gazın da etkisiyle sistem duraysızlaşır 

ve kritik bir seviyeye gelir. Altta ve üstte uzanan birimler arasında yeterli bir 

yoğunluk farkı bulunması durumunda, tektonik işlemlerin de katkısıyla, üstteki 

birimler bütünlüğünü yitirir ve alttaki killi birimler yukarı doğru kuvvet uygulamaya 

başlar. Sonuçta, kil veya çamur diyapiri şeklinde bir yükselme yapısı veya çamur 

volkanı meydana gelir. Ancak çamur volkanı ve diyapir terimlerini birbirinden 

ayırmak gerekir. Tüm çamur volkanları diyapirleşme ile ilişkilidir ancak bunun tersi 

geçerli değildir (Milkov, 2000). Birçok çamur volkanı bu tür kil diyapirlerinin 

üzerinde gelişmiştir. Kil diyapirlerinin oluşum mekanizması da bu şekilde olmakla 

birlikte, bunlar üstte uzanan tabakaları tam olarak delerek geçmezler, tabanın altında 

belirli bir derinliğe kadar yükselirler. Oluşumu sırasında bir kil diyapiri tabana 

ulaşırsa, içerdiği plastik ve hatta yarı sıvı malzeme nedeniyle kil/çamur akışına neden 

olacaktır. Dolayısıyla tabanda bir çamur volkanı meydana gelir (Dimitrov, 2002). 

Çamur volkanlarından yükselen malzeme genellikle plastik killi malzeme olup, 

volkan konisinin hemen altındaki besleme kanalı boyunca deniz tabanına yükselir. 

Yükselim sırasında bu malzeme, besleme kanalının etrafındaki tortul parçalarını da 
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içerisine katarak bunların da deniz tabanına kadar ulaşmasını sağlar. Çamur 

volkanlarından deniz tabanına ulaşan bu genellikle killi veya silt-kil karışımı 

malzeme “çamur breşi (mud breccia)” olarak adlandırılır. Çamur volkanları şelfler, 

kıtasal yamaçlar ve abisal düzlüklerde oluşabilirler. Çamur volkanları ile ilişkili 

çalışmalar birkaç nedenden dolayı önemlidir. Bunların başında, çamur volkanlarının 

litosferden atmosfere metan akış kaynağı olmaları gelmektedir. Bu durum metanın 

sera etkisine sahip olması nedeniyle iklimsel açıdan önem taşımaktadır. Çamur 

volkanları ayrıca derin tortul yapı içerisindeki yüksek petrol potansiyelinin kanıtları 

olabilirler. Azerbaycan ve Hazar denizindeki birçok petrol yapısına karasal veya 

denizel çamur volkanları eşlik etmektedir. Bazı çamur volkanlarından doğal petrol ve 

gaz sızıntıları olmaktadır. Ayrıca denizel çamur volkanlarında geleceğin enerji 

kaynağı gözüyle bakılan gaz hidratlar örneklenmektedir. Çamur volkanı alanlarında, 

çamur breşi içerisindeki kayaç örneklerinin incelenmesiyle, tortul kesit hakkında 

bilgi elde edilebilmektedir. Denizel çamur volkanlarının varlığına ilişkin kanıtlar 

farklı yöntemlerden gelmektedir. Bunların başında, çok ışınlı batimetri ve sonar 

haritalarında görülen ve kilometrelerce uzunlukta çaplara sahip olabilen ve deniz 

tabanında yükselim oluşturan yarı dairesel oluşumlar gelmektedir (Çifçi ve diğer., 

2005). 

4.1.1 Çalışma Alanında Gözlenen Çamur Volkanları 

Şekil 4.1 a çalışma alanının KB’sında çamur volkanlarının gözlendiği profil PR-

07 ve PR-53’ü göstermektedir. Ayrıca Profil PR-08’in konum haritasında işaretlenen 

bölümleri ise daha sonraki gaz birikimlerinin incelendiği alt bölümde kullanılacaktır. 

Şekil 4.2 b’de kanyon sistemine batıdan ışıklandırma verilerek hazırlanmış üç 

boyutlu batimetri haritası üzerinde Pr7’nin konumu gösterilmiştir. 

Şekil 4.2 a, D-B doğrultulu profil PR-7’ nin en batı bölümünü göstermektedir. 

Şelf bölgesinde yükseklikleri 10-12 m civarında olan ve alt taraflarında saydam 

kolonlar gözlenen yapılar yaklaşık 110 m su derinliklerinde gözlenmektedir. Kesitte 

görülen en güncel birimin tabanı, Karadeniz’de son buzul dönemi sırasında su 

seviyesi düşmesi sonucunda meydana gelen uyumsuzluk yüzeyi olarak yorumlanmış 

olup tüm güneybatı Karadeniz şelfi boyunca gözlenmektedir. Genişlikleri 100-120 m 
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olan bu yapıların güncel tortullarda kaotik yapıda malzeme gözlenmektedir. 

Yapıların altındaki tortullar birbirine paralel eğimli tabakalanma göstermekte ve 

sinyal penetrasyonu 125 m’dir. Bu bölgeden alınan gravite karot örneklemelerinde, 

bu yapıların çamur volkanı olduğu yoğun miktarda gaz ve çamur breşi saptanmıştır 

A.E.Aksu (kişisel iletişim, 15 Temmuz 2005). Şekil 4.2b ’de daha geniş yapılar ve 

altlarında saydam zonlar gözlenmektedir. Kesitin batı kısımlarında tortullar yatay 

tabakalanmıştır ve her birimin kendi içinde değişken genlikli yansımalar 

gözlenmektedir. Saydam zonlar nedeniyle tortulların devamlılığı yok olmuştur. 

Buradaki saydam zonlar kaotik özellikteki güncel malzemenin yapısından 

kaynaklandığı yorumu getirilmiştir. Erozyonel yüzeyin üzerine gözlenen kanallardan 

birinin üzeri daha genç çökellerle örtülmüştür. Diğer kanalın içinde malzeme 

bulumamaktadır. Bu kanallar Akdeniz suyunun Karadeniz’e girerken yüksek enerji 

altında girişiyle oluşan (Akdeniz suyunun girişi ile oluşan kanal sisteminden bir 

sonraki bölümde bahsedilecektir) kanalların batıdaki devamı olarak 

yorumlanmışlardır. Çamur volkanlarının olduğu bölgenin çok ışınlı ekosounder 

haritasındaki görüntüleri Şekil 4.3’te verilmiştir. Şelfin bu bölümünden geçen sadece 

2 hat olduğu için bu bölgenin tümünü gösteren çok ışınlı ekosounder görüntüsü elde 

edilememiştir. Şekil, KB-GD uzanımlı Profil PR-06’nın KB ucu ve B-D yönünde 

şelf kırığına kadar uzanan profil PR-07’yi göstermektedir. 

 

Şekil 4.1 a) Çalışma alanında gözlenen çamur volkanı ve diyapir yapılarının 

gözlendiği profillerin konumları. 
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Şekil 4.1b) Profil Pr7-1, Pr7-2 ve Pr7-3 ’ün kanyonların 3B batimetri görüntüsü üzerindeki lokasyonları.  
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Şekil 4.2 a) Çalışma alanının batısında uzanan profil PR-07’nin 7-1 bölümünde gözlenen çamur volkanları. 
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Şekil 4.2 b)Profil PR-07’nin devamında, erozyonel yüzeyin üzerindek yer alan, Akdeniz .suyunun girişiyle oluşan kanal sisteminin batıdaki devamı 

olan kanallar. 65 
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Şekil 4.3 Çamur volkanı olarak yorumlanan yapıların çok ışınlı ekosounder verisindeki görünmü. 

Çalışma alanının batısındaki şelfte yapılan çalışmada elde edilen çok ışınlı 

ekosounder haritasında birçok çamur volkanı gözlenmiştir. Bu çamur volkanlarının 

doğu taraflarında kuyruk şeklinde çizgisellikler yer almaktadır. Bu kuyrukların Batı 

Karadeniz’de aktif olan Rim döngüsünün yarattığı akıntı nedeniyle oluştuğu 

düşünülmektedir. Ayrıca bu çamur volkanları bazı bölgelerde çizgisel hatlar boyunca 

gözlenmektedir A.E.Aksu (kişisel görüşme, 14 Nisan 2007). Bu çizgiselliğin 

sebebinin tektonik hareketlilikle ile ilgili olduğu düşünülmektedir. O bölgede 

Balkanit bindirme zonu nedeniyle sıkışma tektoniği söz konusudur.  

Şelfte yaklaşık 60 m su derinliklerinden geçen Pr-53’te (Şekil 4.4) erozyonal 

yüzeyin üzerindeki diyapir yapısı gözlenmekte ve deniz tabanına kadar uzanan fay 

gözlenmektedir. Bu diyapir, çok ışınlı ekosounder haritasında dairesel bir tepe 

şeklinde gözlenmektedir. Erozyonel yüzey girintili çıkıntılı bir yapıya sahiptir. 

Üzerine çökelmiş Holosen yaşlı malzeme ise kaotik yapıya sahip olup içsel 

yansımalar içermemektedir. Güncel çökellerin kaotik özellikte olması, bu 

malzemenin boğazdan Akdeniz suyuyla yüksek enerji altında geldiği şeklinde 

yorumlanmıştır. 
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Şekil 4.4 Profil PR-53’ün geçtiği çok ışınlı ekosounder veride diyapir şeklinde gözlenen 

yapının tam altında deniz tabanına kadar ulaşan fay. Profil şelf bölgesinde yaklaşık 60m su 

derinliklerinden geçmektedir. 

4.2 Tortullardaki Gaz Birikimleri ve Önemi 

Gaz içeren tortullar ve su kolonuna gaz sızıntılarına tüm dünyadaki kıtasasal 

şelflerde rastlanmıştır (Watkins ve Worzel 1978; Field ve diğer., 1980; Hovland ve 

Judd 1988). Sığ gaz birikimleri genellikle pockmarklar, gaz sızıntıları, çamur 

volkanları ve gaz hidratlarla birlikte bulunurlar ve bunlara çoğu kez soğuk sızıntı 

toplulukları (cold seep communities) ve metandan türemiş karbonat yığışımları eşlik 

ederler (Judd ve diğer., 2002). 

Gaz çıkışları okyanuslarda yaygın olmakla birlikte hem aktif hem de pasif kıta 

sınırlarında soğuk sızıntı olarak (cold seeps) ve deniz tabanı yayılma merkezlerinde 

sıcak çıkışlarda bulunabilmektedirler. Geosfer, biyosfer, hidrosfer ve atmosfere olan 

potansiyel etkileri nedeniyle soğuk sızıntılar ve gaz sızıntılarının belirlenmesi için 

dünya çapında önemli araştırmalar yapılmaktadır. Bu çıkışlar sığ ve derin 

hidrokarbon birikimlerinin belirteçleri olduklarından önemli ekonomik değerlere 

sahiptirler. Bunlar potansiyel enerji kaynakları olmalarının yanında tortulların 

jeoteknik özellikleri ve deniz tabanının duraylılığı üzerinde büyük etkiye sahiptirler. 

Ayrıca sığ hidrokarbon rezervuarları sondaj sırasında patlamaya neden 
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olabilmektedirler (Sills ve Wheeler, 1992). Son yıllardaki çalışmalar gaz çıkışlarının 

atmosferik metan konsantrasyonuna nasıl katkıda bulunduğu, küresel ısınmayı ve 

karbon döngüsünü nasıl etkilediği üzerine odaklanmıştır (Judd ve diğer., 1997, 

2002). 

Sıvı göçü, fay zonları, startigrafik birimler ve çamur diyapirleri aracılığıyla 

meydana gelmektedir (Hovland ve Curzi, 1989). Günümüzde gaz çıkışlarına artan 

ilgi nedeniyle bunların belirlenmesindeki cihazlar ve yöntemler geliştirilmiştir. 

Ekosounder ve yüksek ayrımlı sismik sistemler ve yanal tarama sonarları gaz 

çıkışları ve sığ gaz yapılarının belirlenmesinde kullanılmaktadır. Ayrıca su kolonuna 

gaz sızıntılarının tayini için deniz tabanına indirilen uzaktan kumandalı cihazlar 

(ROV) kullanılmaktadır. 

Karadeniz derin su kolonunda toplam 6x1012mol’lük yüksek metan 

konsantrasyonuyla dünyanın en büyük anoksik basenidir (Reeburgh ve diğer., 1991). 

Büyük nehirlerden sağlanan organik madde, hızlı tortullaşma ve anoksik bir basen 

olması sığ gazın oluşumunda etkili faktörlerdir. Uzun yıllardan beri Karadeniz 

barındırdığı gazla ilişkili yapılar nedeniyle ilgi odağı olmuştur. Deniz tabanından su 

kolonuna gaz sızıntılarının varlığı tortullardaki yüksek gaz konsantrasyonunun bir 

göstergesidir (Polikarpov ve diğer., 1989; Luth ve diğer., 1999; Dimitrov, 2002; 

Kutas ve diğer., 2002; Egorov ve diğer., 2003, Shnyukov ve diğer., 2003, Naudts ve 

diğer., 2006). Çamur volkanlarının varlığı ve gaz hidrat örneklemeleri de bunu ifade 

etmektedir (Ginsburg ve Soloviev, 1998; Vassilev ve Dimitrov, 2002; Mazzini ve 

diğer., 2004). Jeofizik araştırmalar tortulların gözenek boşluğundaki serbest gazın 

akustik imzasını ortaya koymuştur  

Tortullardaki gazın termojenik ya da biyojenik kaynaklı olması organik maddeden 

kaynaklanmaktadır. Biyolojik olaylar bakteri aktivitesine bağlı olup termojenik 

olaylar sıcaklık ve basınca bağlıdır. Gaz birikiminin derinlerde gözlenmesi 

termojenik kökenli olduğu anlamına gelmemekle birlikte biyojenik kökenli gaz deniz 

tabanından derinlerde de gözlenebilmektedir (Kotelnikova, 2002). Gazın kökenini 

tayin etmek için metanın izotropik bileşimi ve diğer hidrokarbonlarla ilgili olarak 

metan konsantrasyonu gibi ek bilgiler gerekmektedir. Batı Karadeniz’de alınan karot 
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ve sondaj örneklerinin jeokimyasal analizleri tortullardaki gazın genellikle biyojenik 

kökenli olduğunu göstermiştir (Hunt, 1974; Ross, 1978; Ivanov ve diğer., 1983, 

2002; Dimitrov 2002; Neretin ve diğer., 2004). Buna karşın termojenik gazın 

varlığını işaret eden yüksek karbon ve metan izotropları orta Karadeniz’deki çamur 

volkanlarına (Limonov ve diğer., 1997) ve kuzey kıtsal yamaçta bir bölgede 

rastlanmıştır (Kruglyakova ve diğer., 2004; Mazzini ve diğer., 2004).  

Karadeniz’deki düşük su seviyesi zamanlarında su seviyesi yaklaşık günümüzden 

100-110 m daha düşüktü (Demirbağ ve diğer., 1999; Algan ve diğer., 2002; Ryan ve 

diğer., 2003). Şelf kırığı boyunca yer alan sığ gaz birikimleri düşük su seviyesi 

(lowstand) sırasındaki kıyısal gaz alanına karşılık gelmektedir. Bunla birlikte organik 

maddece zengin paleo kıyısal tortullarda türeyen gaz şelfte derinden yukarıya doğru 

göç eden gazlar ve derin faylar boyunca olan gazlarla birlikte bulunabilmektedir 

(Popescu ve diğer., 2007). Derin bir kaynaktan yukarıya doğru gaz göçü batı 

Karadeniz şelfinde yaygın olarak gözlenmektedir. Bu bölge petrol ve yoğun gaz 

üreten hidrokarbon alanlarını içermektedir. Temel hidrokarbon kaynak kaya Maykop 

fasiyesi, Oligosen-erken Miyosen (Jones ve Simmons, 1997) yada üst Eosen 

(Robinson ve diğer., 1996) yüksek organik karbon içerikli siyah çamur taşı baskın 

olan birimdir. Gillet (2004) çalışmasında yukarıya göç eden gazın Eosen ya da daha 

yaşlı olduğunu ortaya koymuştur. 

Tortullardaki gaz genellikle akustik enerjiyi saçtığından sismik yansımalarda 

bozukluklar meydana getirirler.  Bu etki genellikle “akustik türbidite” olarak 

tanımlanır (Judd ve Hovland, 1992). Türbidite yüksek gaz içeriği nedeniyle 

yansımalarda bozulmaların gözlenmesiyle birlikte yansımalar takip edilebilmektedir. 

Bazen de yansımaları karartığından “wipe out” tortullarda sanki penetrasyon yokmuş 

gibi gözlenmesine neden olmaktadır (Yun ve diğer., 1999). Gazlı tortulların düşük 

hıza sahip olması yüksek akustik empedans farkı yarattığından seviyelerde yüksek 

genlikli yansımalar da gözlenebilmektedir (Orange ve diğer., 2002). Bunlara ek 

olarak tortullarda derinden yukarıya sıvı göçü de sismik yansımalarda sürekliliği 

bozan kolonlar meydana getirmektedir (Hovland ve Judd, 1988). Ayrıca akustik 

kolonların ya da türbiditenin deniz tabanına ulaştığı bölgelerde su kolonuna gaz 
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sızıntıları da gözlenmektedir. Bazen bu gaz sızıntıları derinden deniz tabanına ulaşan 

bir fayı takip ederek de su kolonuna ulaşabilmektedirler. 

4.2.1 Çalışma Alanındaki Sığ Gaz Birikimleri 

Yüksek ayrımlı sismik kesitlerde bölgede sığ gaz birikiminin belirteçleri olan 

akustik türbidite, gaz kolonları ve çok ışınlı ekosounder haritası üzerinde ise gazın 

varlığını ifade eden düşük geri saçınım gösteren dairesel yapılar (pockmark) 

gözlenmiştir. Şelf bölgesindeki kanyon başları civarındaki gaz yapıları genellikle 

akustik türbidite ve kolonlar şeklinde olup fayların kontrolünde biriktiği 

düşünülmektedir. 

Bu bölümde kullanılan profillerin konumları Şekil 4.5a’da verilmiştir. Şekil 4.5b, 

çamur volkanlarının gözlendiği PR-07 profilinin şelf kırığındaki devamını 

göstermektedir. Sadece bu profilin lokasyonu Şekil 4.1a’da verilmiştir. Farklı 

genliklerde içsel yansımalara sahip tortullar gözlenmekte olup penetrasyon derinliği 

yaklaşık 35 m’ dir. En son birim kendi içinde saydam özellik göstermektedir. 

Tortulların paralelliği şelf kırığına doğru belirsizleşmekte ve şelf ucunda da akustik 

kolon yapısı gözlenmektedir. Bu kolon keskin sınırlara sahip olup tortullardaki gaz 

birikiminden kaynaklandığı yorumu getirilmiştir. Son birimin şeffaf karakterde 

olması bu birimi killi yapıda olabileceğini ve gaz birikiminde örtü kayaç olma 

olasılığını ortaya koymaktadır. Ayrıca kil biriminin altında akustik türbidite 

nedeniyle gözlenemeyen tortullar akustik kolon şekilli gaz birikiminin sınırlarında 

izlenebilmektedir ve akustik kolondan sonra yamaçta tekrar tortulların gözlenmesi de 

bu olasılığı arttırmaktadır. 
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Şekil 4.5 a) sığ gaz birikimi ile ilintili profillerin konumları. Kırmızı çizgiler profillerin bu 

bölümde kullanılan kısımlarına, yeşil çizgiler ise Bölüm 2’de kullanılan kısımlarına aittir. 

Mavi çizgi  Bölüm 5’e aittir. 

KB-GD yönünde devam eden Pr–8 profili Şekil 4.6’da verilmiştir. Profilin 300 m 

su derinliklerinde bir kanyon tepesi üzerindeki kısmı gösterilmiştir. Bölgede kanyon 

yamacındaki dom şekilli akustik boşluk zonları tortulların deformasyonuna neden 

olmuştur. Bu yapılar 330-600 m su derinliklerinde gözlenmektedir ve genişlikleri 80-

150 m arasında değişmektedir. Kesitin devamındaki kanyon tepesinde gözlenen 

tortullarda yüksek reflektiviteye sahip paralel içsel yansımalar gözlenmektedir (Şekil 

4.7). Bu yansımalar arasında saydam birimler yer almaktadır. Tam kanyon ekseninin 

altında yaklaşık 200 m genişliğinde akustik türbidite zonu gözlenmektedir. Gözlenen 

akustik maskelenme deniz tabanına kadar ulaşmaktadır. Penetrasyon derinliği 

kanyon tepesine göre yamaçta daha fazladır. Kanyonun batı yamacında tortularda 

deformasyona neden olup deniz tabanına kadar ulaşan belirgin bir dom yapısı 

gözlenmektedir. Profilin diğer kısmına göre bu bölgedeki tortullar yatay-paralel olup 
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dom yapısının her iki kanadı da oldukça keskin ve belirgindir. Ayrıca sol kanattaki 

tortullarda bir normal fay gözlenmektedir. Bu fay hemen hemen Şekil 4.8’de profil 

8’in geçtiği doğrultu boyunca yer almakta ve Şekil 4.8 b’de gösterilen fay 

zonlarından kuzeydekidir. Bu fay Şekil 4.8c’de PR-08 profilinin geçtiği bölgenin 3 

boyutlu çok ışınlı ekosounder verisinin yakınlaştırılmış görüntüsünde 

gözlenmektedir. Hattın geçtiği şelf kırığının altında yamacı KB-GD doğrultuda kesen 

belirgin başka bir fay göze çarpmaktadır. Bu fay’ın yarattığı atıma göre normal fay 

olduğu düşünülmektedir. Fayın etkisiyle yamaçta bir basamak oluşmuştur (Şekil 

4.9). Ayrıca Fayın olduğu bölgede çok ışınlı eksounder verisinde (Şekil 4.8c) 

dairesel şekilli pockmarklar gözlenmektedir. Gözlenen bu gaz yapılarının faylanma 

ile ilişkili olarak deniz tabanına ulaşmış olma ihtimali yüksektir. Bu fayı GB-KD 

doğrultuda kesen PR-36 profilinin fayın üzerinden geçen bölümü Şekil 4.10’da 

gösterilmiştir. Güncel olduğu düşünülen deniz tabanına kadar ulaşan bu normal fay 

su seviyesi düşmesinin ifadesi olan kuzeye doğru dalan eğimli tabakalanmaların 

üzerinde yer alan lowstand kamasını kesmemektedir. Şekil 4.11’de verilen kesit bu 

bölgenin KB’sından geçen PR-14 profilinin bir bölümünü göstermektedir. Bu 

kanyon yamacında da deniz tabanına ulaşan dom şekilli maskelenme ve kanyon 

sırtında da akustik türbidite gözlenmektedir.  

Gözlenen akustik kolon ve türbiditelerin ortamdaki gaz birikiminden 

kaynaklandığı ve dom yapılarının da deniz tabanına olan sıvı ya da gaz çıkışı 

oldukları yorumu getirilmiştir. Şelfte gözlenen çamur volkanları Balkanid sıkışma 

zonunun yakınında bulunduklarından oluşumlarının bu bölgedeki sıkışmayla alakalı 

olduğu yorumu getirilmiştir. Dom yapılarının tabana ulaşması ise bölgedeki 

faylanmanın etkisiyle derinden gelen gazın tortulları keserek deniz tabanına ulaşmış 

olabileceğini ifade etmektedir.  
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Şekil 4.5 b) Profil PR-07’nin şelf ucundaki bölümü.
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Şekil 4.6 Profil PR-08’in geçtiği yaklaşık 350 m su derinliklerindeki kanyon tepesi üzerinde gazın varlığını ifade eden akustik kolonlar . (Profiller 

8-1 ve 8-2’nin lokasyonu için Şekil 4.1a’ya bkz.).
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Şekil 4.7 Profil PR-08’in devamındaki başka bir kanyon tepesinde gözlenen gaz birikimleri. 
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Şekil 4.8 a) KB-GD doğrultulu profil PR-08’in iki boyutlu çok ışınlı ekosounder 

verisi üzerindeki  konumu. 

 

Şekil 4.8 b) Şelf kırığının hemen altında üst yamaç bölgesinde gözlenen 

faylar. Profil PR-08 kuzeyde yer alan fayın olduğu bölgede KB-GD 

yönünde uzanmaktadır. 
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Şekil 4.8 c) Fayların üstten görünüşünü gösteren çok ışınlı ekosounder verisi üstten 

ışıklandırma verilerek elde edilmiştir. Yamaçta gözlenen gaz çıkışlarının varlığını 

ifade eden çöküntüleri (Pockmark) göstermektedir. 
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Şekil 4.9 Fay zonunun KB’dan yapılan ışıklandırma ile elde edilen 3B çok ışınlı ekosounder görüntüsü. Profiller PR-06, PR-07 ve 

PR-36’ da gözlenen çamur volkanlarını da göstermektedir 78 
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Şekil 4.10 Hat PR-36’nın şelf ucunda gözlenen düşey atımlı fay ve son düşük su seviyesi dönemine ait kıyı şeridi. 
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Şekil 4.11 Profil PR-08 ile PR-07’nin kesiştiği gaz içeren bölgeden geçen PR-14 hattının bir bölümü. Kanyon tepesinde gazın yarattığı akustik türbidite ve 

kolon yapısı. 

80 
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Şelften 250 m su derinlikleri civarındaki kanyon eksenlerini kesen hatlardan şelfe 

doğru ilerleyerek (Şekil 3.19’da profillerin konumları üç boyutlu çok ışınlı ekosunder 

veride gösterilmiştir) gaz yapıları incelenecek olursa şelf kırığı bölgesinde gözlenen 

akustik maskelenmenin KB sınırı belirgin olmayıp şelf kırığına bakan sınırı belirgin 

bir keskinliğe sahiptir. Şekil 4.12 profil PR-17’nin şelf bölgesindeki KB kısmını 

göstermektedir. Ayrıca kesitin orta kısmında şeffaf özellikte sokuluma benzeyen bir 

yapı göze çarpmakta olup iki yanındaki yansımalarda deformasyona neden olan az 

miktarda gazın varlığını gösteren akustik türbidite gözlenmektedir. Ortamda akustik 

türbiditenin varlığı bu sokulumun kil tabakası olma olasılığını yaratmaktadır. Ayrıca 

akustik türbidite üzerinde küçük ölçekli kuvvetli yansıma gözlenmektedir. Profilin 

GD ucunda (hattın şelf çıkıntısı üzerinden geçen kısmı akustik boşluk zonu 

gözlenmektedir (Şekil 4.13). Bu bölümde kanyonların olduğu kesitlerde kanyonlara 

verilen harfler Şekil 3.9 a’daki kanyon isimlendirmelerine göre yerleştirilmiştir. Bu 

zon şelf çıkıntısı üzerinde gözlenen deniz tabanındaki yükselimin (Şekil 4.14) tam 

altında yer almaktadır ayrıca GB’sında kalan eğimli tabakalar da kaotik olarak 

gözlenmektedir. Tabakalarda kesilme gözlenmediğinden bu akustik boşluk zonu 

gazın varlığından değil de üstteki yükselimden kaynaklandığı yorumu getirilmiştir. 

Bu yükselim yapısından dolayı akustik sinyalin enerjisi zayıfladığından penetrasyon 

derinliği azalmıştır. Hattın GD tarafında Şekil 4.15 (10-3) türbidite şelf kırığına 

kadar gözlenmektedir. Bu zonun KB sınırında gözlenen belirgin keskinlik 

yükselimin yamaç eğiminden kaynaklanıyor olabilir. Keskin sınırlar paralel tortul 

birimlerden belirgin olarak ayırt edilebilmektedir. 650-900 m genişliğindeki bu 

yükselim üzerinde tortul örtüsü mevcutken şelf kırığında bu örtü yok olmaktadır. 

Kanyon başlarının batısındaki şelf bölgesinde erozyonal yüzeyin üzerinde güncel 

tortul yokken bu girinti üzerinde holosen çamur örtüsü gözlenmektedir. Bu durum 

tortul girişiyle alakalı olabileceği gibi batı tarafta akıntıların daha etkin olmasıyla da 

alakalı olabilmektedir. 
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Şekil 4.12 Yoğun olmayan gazın varlığını ifade eden akustik türbidite zonları. 

82 



 83

 

Şekil 4.13 Profil PR-17’nin şelfte ilerleyen kanyon başlarının arasında kalan şelf çıkıntısı 

üzerinden geçen bölümü. Şekil 3.9’da verilen kanyon isimlendirmelerine göre kesitin 

KB’daki kanyon M2D kanyonu olarak isimlendirilmiştir. 

 

 

Şekil 4.14  Profil PR-17 ve PR-10’ un kestiği şelf çıkıntısı üzerindeki yükselti. 

Şekil 4.16’da PR-10 profilinin daha KB’dan geçen bir bölümü gösterilmiştir. 

Şelfin bu bölümünde paralel tabakaların sürekliliğini akustik türbidite zonu 

bozmaktadır. Bu zonun üst sınırını deniz tabanına doğru eğimlenen kuvvetli bir 

stratigrafik yansıma oluşturmaktadır. Aynı şekilde, 125 -150 m su derinliklerine yer 
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alan ikincil kanyonların arasında kalan sırt yapısında da akustik türbidite 

gözlenmektedir. Bu türbiditelerin gazın varlığından kaynaklandığı düşünülmektedir, 

çünkü türbidite zonlarının sınırları düzgün paralel yansıma gösteren tabakalardan 

belirgin olarak ayırt edilebilmektedir. Gaz birikimi bu tabakaları maskeleyerek 

birden kesilmelerine neden olmaktadır. Bu gaz birikimi deniz tabanına kadar 

ulaşmaktadır. Uyumsuzluk yüzeyi burada da yüzeylenmiş olup üzerinde gözlenen 

küçük lens yapısı ise şelf bölgesinde çok ışınlı ekosounder veride gözlenen sırt 

yapılarıdır. Profil devamında kanyonların arasında kalan şelf çıkıntısıni kesmektedir. 

Aynı şekilde yükselimin altında akustik boşluk yer almaktadır. PR-17 profilinde 

Şekil 4.13’de gözlenen yapı aynı yükselimdir. Şelf çıkıntısınin şelf kırığında 

tortulların akustik boşluktan sonra tekrar devam ettiği gözlenmektedir. Şelf kırığında 

tortulların deformasyonuna neden olduğundan akustik türbidite olarak yorumlanmış 

fakat yükselimin altındaki akustik boşluğun gaz birikiminden kaynaklanmadığı 

düşünülmektedir. Şekil 4.17 ‘de Profil PR-10’un GD ucundaki şelf kırığında akustik 

türbidite gözlenmektedir. Şelf kırığının altındaki tortullar paralelliliğini korurken gaz 

birikimi nedeniyle GD’ daki tortullar net olarak izlenememektedir. Bu hattaki 

basamak yapısı daha önceki kıtasal yamaç bölümünde bahsedildiği gibi çok ışınlı 

ekosounder verisinde de izlenebilmektedir (Bölüm 3, Şekil 3.3a,b). Bu akustik 

türbidite türü gaz birikiminin şelf kırığındaki bu basamak yapısını oluşturan fayın 

etkisiyle oluştuğu düşünülmektedir. Bilindiği gibi faylar derindeki gazların yüzeye 

göçünde önemli rol oynamaktadır. 
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Şekil 4.15 Tortulların sürekliliğini kesen akustik türbidite türü gaz birikimleri. 
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Şekil 4.16 Şelf çıkıntısı üzerinden geçen profilde PR-10’un devamında tortulların devamlılığını bozan akustik türbidite. 
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Şekil 4.17 Profil PR-10’un GB ucunda tortullardaki gazın yarattığı akustik türbidite ve Şekil 3.3 a ve b’de gözlenen basamak yapısının sismik izi. 
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Şekil 4.18’de GD-KB yönlü PR-18 hattının şelf üzerindeki bir bölümü 

gösterilmiştir. Yatay-paralel tabakalanma gösteren tortulların sürekliliğini bozan gaz 

kolonlarının sınırları oldukça düzgün ve keskin olarak görülmektedir. Sinyal 

penetrasyonu yaklaşık 75 m’dir. Yaklaşık 200 m genişliğindeki kolon yapısı tüm 

yansımaları maskeleyerek akustik bir boşluk zonu oluşturan yoğun miktarda gaz 

içermektedir. Kesitin devamında, güneydoğu kısmında tabakalar muhtemelen deniz 

tabanına kadar ulaşan gazın varlığından dolayı gözlenememekte olup deniz tabanında 

deformasyon yaratmaktadır. Şelf kırığında tekrar eğimli tabakalar izlenebilmektedir. 

Deniz tabanının üzerinde yan yana dizilmiş üçgen şekilli tepe şeklindeki 

yükselimlerden birinin altında tabakalar akustik maskelenme nedeniyle 

gözlenememekteyken diğerinin altındaki tabaklar gözlenebilmektedir. Bu yapı 

incelendiği zaman uyumsuzluk yüzeyi bu yapının tabanında gözlenememektedir. 

KB’ daki yapının tabanında uyumsuzluk yüzeyi izlenebilmektedir. Şekil 4. 18 b şekil 

4.18 a, Şekil 4.19 ve Şekil 4.20’nin çok ışınlı eksounder görüntüsü üzerindeki 

lokasyonlarını göstermektedir.  

Birbirlerini kesen PR-25 ve PR-36 (Şekil 4.19 ve 4.20) profillerinde de  aynı 

yapılar gözlenmektedir. Gaz kolonlarının genişliği 100-200 m arasında 

değişmektedir. Şekil 4.19’da verilen kesitteki sığ gaz birikimlerinin üzerinde tepeler 

şeklinde yapılar gözlenmektedir. Bu tepe yapılarının kesitin GB’sında kalan lens 

şekilli yapıdan farklı olduğu gözlenmektedir. Lens şekilli yapının altında 

maskelenme gözlenmemekte olup erozyonal yüzey bu yapının tabanını 

oluşturmaktadır. Yani bu yapı erozyonal yüzey oluştuktan sonra üzerine çökelmiş 

olduğu yorumu getirilmiştir. Yükseklikleri 10-20 m arasında değişen diğer konik 

yapıların alt kısımlarında yansımaları maskeleyen akustik kolonları gözlenmektedir. 

Kolonlar, her iki tarafta oldukça keskin kanatlarla düzgün tabakalanmış tortul 

birimlerden ayrılmaktadır. Bu hatları kesen diğer bir hat olan PR-25’de (Şekil 4.20) 

yaklaşık 86 m su derinliklerinden geçmektedir. Bu hatta bu lens şekilli sırt yapısının 

çamur diyapirlerine onlap yaptığı daha net olarak gözlenmektedir. Yani bu yapıların 

orijinin birbirlerinden farklıdır. Daha önce de bahsedildiği gibi bu uzun sırtların su 

seviyesi değişimleri ile alakalı olarak oluştuğu düşünülmektedir. Fakat diğer çamur 

diyapirlerinin gazın varlığı nedeniyle oluştuğu açıktır. Bu konik şeklindeki tepeler ve 

sırt yapıları çok ışınlı ekosounder verisinde (Şekil 4.21) de belirgindir. Bu bölgeden 



 89

alınan karot örnekleri olmadığından bu yapıların çamur diyapiri olduğu kesinlik 

kazanmamıştır. Çok ışınlı ekosounder veride lens şekilli tepe yapıları ise gaz 

kolonlarının üzerinde gözlenen konik tepelerden farklı olarak ince uzun sırtlar 

şeklinde gözlenmektedirler. Altlarında gazın varlığını işaret eden akustik kolonlar 

olan yapılar çamur diyapiri olarak ve diğer yapılar da da sırt yapısı olarak 

yorumlanmıştır. Bu yapılar çok ışınlı ekosounder haritasında uzun hatlar şeklinde 

gözlenirken sismik kesit bu sırtları dik kestiğinden yandan görünüşleri 

görülebilmektedir. 

Hat devamında ikincil kanyonları kesmektedir (Şekil 4.22). Kanyon sırtı 

bölgesinde sırt ekseninin hemen altında paralel tortullar gözlenebilmektedir. GB 

yamaçtaki tortullar belirginken GD’ ya doğru akustik maskelenme nedeniyle 

tortulların süreklilikleri kesilmektedir. Akustik türbidite az miktarda gazın varlığını 

işaret etmektedir. Şekil 4.23’de hattın GD’sundaki şelfi kesen bölümü verilmiştir. 

Şelf ucunda paralel tabakalar kanyon duvarına doğru eğimlenmektedir. Bu birimlerin 

sürekliliği akustik türbidite nedeniyle gözlenememektedir. Şelf ucunun bu 

bölümünde gözlenen gazların daha önce bahsedilen KSF etkisiyle oluştuğu 

düşünülmektedir. Bu hattın konumu nedeniyle fayın izi gözlenememektedir. Şelf 

kırığındaki veri eksikliği, kanyonların varlığı ve ani derinlik değişimi nedeniyle su 

kolonu veri toplanırken gecikme zamanı verilmektedir. Bu boşluk gecikme 

zamanının fazla verilmiş olmasından kaynaklanmaktadır. 
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Şekil 4.18a PR-18 Boğaz yönüne doğru ilerleyen kanyon başlarının bulunduğu şelf bölgesinden geçen KB-GD şelften geçen KB bölümü. 
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Şekil 4.18b Kanyon sistemine KB’dan ışık verilerek hazırlanmış çok ışınlı batimetri haritası üzerinde Pr18-2, Pr36-2 ve Pr 25’in lokasyonları.
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Şekil 4.19 Boğaz önündeki şelf bölgesinden geçen, GB-KD doğrultulu Pr-36’ no.’lu profilde gözlenen diyapirler ve erozyonal yüzeyin üzerinde 

gözlenen sırt yapısı. 92 
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Şekil 4.20 Diyapirleri başka açıdan kesen profil Pr-25’de, GB’daki diyapirin arka yüzüne onlap yapan sırt yapısı. 
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Şekil 4.21 Şelfte ilerleyen kanyon başı bölgesinde gözlenen çamur diyapirleri ve sırtlar 
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Şekil 4.22 M2D kanyon başının GD’sunda kanyon sırtı üzerinde gözlenen akustik boşluk. 
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Şekil 4.23 Pr-18 profilinin GD ucunda tortulların sürekliliğini bozan akustik türbidite türü gaz birikimi. 96 
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Profil Pr-19’da (Şekil 4.24) M1 kanyon başına girerken doğu kanyon duvarında 

kaotik yapı gösteren tortullarla dolmuş, taban sınırı erozyonal uyumsuzluk olan bir 

bölge göze çarpmaktadır. Bu kaotik tortulların altındaki birimler akustik maskeleme 

nedeniyle gözlenmemekte olup, maskelenmenin paralel tortul birimlerden belirgin 

olarak ayırt edilebilmektedir. Kesitin KB’sında tortullarda kıvrımlanmaya neden olan 

bir fay yer almaktadır. Fay deniz tabanına kadar ulaşmamaktadır. 

Şekil 4.25, Profil PR-18 ’e paralel olan Pr-19’un bir kısmını göstermektedir. Bu 

hat ilerleyen kanyon başlarını dik olarak kesmektedir. Deniz tabanında 30 m’den 

sonra sinyal penetrasyonu azalmaya başlamakta ve tabakalar güneydoğuya doğru 

gittikçe muhtemelen gazın varlığı nedeniyle aniden kesilmektedir. Gaz birikiminin 

üst sınırı, olasılıkla akustik enerjinin saçılması nedeniyle belirgin bir sınır özelliği 

göstermemektedir. Akustik maskelenmenin genişliği 2400 m’yi bulmaktadır. Bu 

bölgede deniz tabanında yükselim yer almakta ve uyumsuzluk yüzeyi üzerine 

çökelen çamur örtüsü kesitin sonunda gözlenememektedir. Akustik türbidite bir 

bölgede deniz tabanına kadar ulaşmaktadır. Şekil 4.26 ’da hattın devamında 

tabakaların tekrar gözlenmeye başladığı görülmektedir. Deniz tabanından 28 m 

derinliğine kadar ulaşan, biri daha küçük iki adet gömülü kanal gözlenmektedir. Bu 

kanallar M2D kanyon başına ait küçük kanalların şelfteki uzantıları olarak 

yorumlanmıştır. Bu küçük kanalların dolmuş olması akıntının artık bu yönde 

ilerlemediği şeklinde yorumlanmıştır. Kanallardaki tortulların yatay ve düzgün 

tabakalanması bu tortulların su seviyesi yüksekken çökeldiğini ve tortullaşma 

oranının hızlı olmadığını göstermektedir. 
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Şekil 4.24 Profil 19-2’un yaklaşık 100m su derinliklerinden geçen bölümünde tortullarda deformasyona neden olan ters fay ve kanyon ikincil 

kanyona çökelmiş kaotik tortullar.  
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Şekil 4.25 Eğimli paralel tabakaların KB’da akustik türbidite ile kesilmesi. 

99 
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Şekil 4.26. Profil PR-19’un kuzeybatı yönüneki devamında akustik türbiditeden sonra belirginleşen tabakalar ve paralel tortulların üzerinde 

yer alan iki gömülü kanal. 100 
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Kanyon başlarının bulunduğu şelf bölgedesindeki hatlar incelendiği zaman şelf 

bölgesinde kolon şekilli gaz maskelemeleri, ayrıca seyrek gaz varlığından 

kaynaklanan akustik turbidite türü gaz birikimleri de gözlenmektedir. Şekil 4.27’de 

KB –GD uzanımlı PR-20, PR-21 ve GB-KD uzanımlı BS23 profillerinin konumları 3 

boyutlu çok ışınlı ekosounder haritası üzerinde gösterilmiştir. 

 

Şekil 4.27 KB –GD uzanımlı PR-20, PR-21 ve GB-KD uzanımlı BS23 ün çok ışınlı 

ekosounder haritasına gösterilmiş konumları. 

Şekil 4.28 (Profil 20-2)’de erozyonal yüzeyin altında 150-200 m genişliğine ve 12 

m derinlikte gömülü bir kanal gözlenmektedir. Erozyonal yüzey bu kanalı dolduran 

tortulları da tıraşladığından bu kanalın su seviyesi düşmeden önce, yani son buzul 

döneminden önce dolduğu yorumu getirilmiştir. Doğru bir yorum yapabilmek için bu 

dolgunun bulduğu bölgeden karot örneği alınması gerekmektedir. Gömülü kanalın 

üzerinde Holosen tortul örtüsü gözlenmektedir. Şekil 4.26’da gözlenen gömülü 

kanallarla alakalı olup olmadığı net değildir. Bu gömülü kanal şelfte ilerleyen 

kanyon başının kanallarından biri olma olasılığı daha yüksektir. Bu gömülü kanallar 

şelf çıkıntısınin en güneyinde yer almaktadırlar. Ayrıca kesitte yine diğer kesitlerdeki 

gaz kolonlarıyla benzer özellik gösteren sınırları oldukça düzgün ve keskin gaz 

kolonları gözlenmektedir. Bu kolonun GB tarafında gömülü kanalın altına kadar 

ulaşan düşük atıma sahip bindirme fayı mevcuttur. Genişlikleri 150-250 m arasında 

olan bu kolonlar düzgün paralel tabakalanma gösteren tortulların sürekliliğini 

kesmektedir. İkinci bir gaz kolonu kanyon başına giremeden önce tortuların 
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paralelliğini bozmaktadır. Ayrıca bu kolonun üst sınırı erozyonel uyumsuzluğun 

oluşturduğu konkav bir sınır gözlenmektedir. Bu çukurluğu dolduran tortulların 

üzerinde kaotik holosen tortulları yer almaktadır. Kuzey batı kısmındaki gaz kolonu 

üzerinde ise yükselim gözlenmektedir. Bu gaz birikimi erozyonal yüzeyde 

deformasyona neden olmuştur. Bu maskelenmenin üst sınırını Holosen tortulları 

oluşturmaktadır. Hat M1 kanyon başına girerken şelf kırığının altında tortulların 

paralelliğini bozan başka bir fay gözlenmektedir. Üçüncü boyuttan gelen yansımalar 

nedeniyle bu bölge net olarak yorumlanamamaktadır. Bu 150 m genişliğindeki gaz 

kolonunun GD sınırı fayla kontrol edildiğinden buradaki gaz birikimi derinlerdeki 

gaz birikimleriyle alakalı olabileceği düşünülmektedir. 

Hat PR-21 (Şekil 4.29) şelfte ilerleyen kanyon başının önündeki şelf bölgesinden 

geçmektedir. Erozyonel yüzey kesitin KD’sunda yüzeylenmiş ve GB da ise lens 

şekilli küçük sırtlar gözlenmektedir. Uyumsuzluk yüzeyinin altındaki eğimli tortul 

birimler net olarak izlenememektedir. Genişlikleri 150-300 m arasında değişen bu 

sırtlardan daha sonraki bölümde bahsedilecektir. Erozyonal yüzeyin altındaki faylarla 

deforme olmuş paralel düzgün tabakalanmış tortul birimler kesitin ortasında belirgin 

olarak izlenebilmektedir. Paralel tortul birimlerin yanında akustik türbidite türü gaz 

birikimi gözlenmektedir. Gaz içermeyen tortullardan alınan yansımalar gözlenmekte 

ancak turbidite zonunda bu tabakalar yersel olarak kısmen yok olmaktadır. 

Tortullardaki kıvrımlanmanın sebebinin fayların yarattığı sıkışma hareketi olduğu 

düşünülmektedir.  

Şekil 3.22 olarak verilen PR-23-2 profili, profil PR-20’ nin daha güneyinde GB-

KD yönünde uzanmaktadır. Bu profil ilerleyen kanyon başını şelfte kesmektedir. 

Kanyonun batı duvarında akustik maskelenme nedeniyle tortullar 

gözlenememektedir. Ayrıca kesitin batısındaki kıvrımlanmış paralel birimler akustik 

taban yükselmesiyle kıvrımlandığı yorumu getirilmiştir. Bu durum bölgedeki 

sıkışmanın varlığını ifade etmektedir. Burada da erozyonal yüzey üzerinde tortul 

birim bulunmamaktadır. Ana kaya üzerindeki şeffaf karakterdeki birim killi birim 

olarak yorumlanmıştır. 
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Daha sığ şelf bölgesindeki profillere baktığımız zaman (Şekil 4.1a), hat PR-37, 65 

m su derinliğinden başlayıp 110 m su derinliklerine kadar uzanmaktadır. Bu hattın 

GD ucunda gözlenen başka gömülü kanallar mevcut olup bunların diğer gömülü 

kanallardan hangileriyle bağlantılı oldukları konusunda bir şey söylemek mümkün 

değildir. Profilin 90 m su derinliklerinden geçen bölümü Şekil 4.30’de (Profil 37–1) 

de verilmiştir. Kesitte görülen kanyon M1 kanyonunun şelfte ilerleyen kanyon 

başıdır. Yüzeye doğru eğimli paralel düzgün tabakalanan tortul birimler deniz 

tabanına kadar ulaşan fay ve gaz birikiminin yarattığı akustik maskelenme nedeniyle 

deformasyona uğramıştır. Derinlikleri 16 ve 28 m olan gömülü kanallar hat PR-19 da 

(Şekil 4.26) gözlenenlerle aynı kanallardır. Bu gömülü kanalların hat PR-20’deki 

gömülü kanalla bağlantılarının olmadığı düşünülmektedir. Bu kanalların altındaki 

tortul birimler düzgün tabakalanma göstermektedir. Şekil 4.31 ’de verilen profil 37-2 

şelf kırığını gösteren bölümünde kesitin ortasında gözlenen akustik boşluk diğer 

hatlarda da şelf çıkıntısı üzerinde gözlenen aynı akustik boşluk bölgesinden 

geçmektedir. Yükselim şeklinde gözlenen yapıdan kaynaklandığı düşünülen bu 

boşluk zonu hat 10 ve 17’de gözlenmiştir (Şekil 4.14). Şelf kırığına doğru ise eğimli 

dalan tortul birimlerin şeffaf boşluklarla deformasyona uğradığı gözlenmektedir. 

Fakat bu saydam boşlukların gazın varlığı ile bağlantılı olup olmadığı konusunda 

yorum getirilememiştir. 
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Şekil 4.28 KB-GD doğrultulu profil PR-20’de gözlenen aksutik kolonlar ve gömülü kanala kadar ulaşmış faylanma. 104 
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Şekil 4.29 Profil PR-21’in kanyon başına girmeden önceki şelf bölgesinde gözlenen mikro ölçekli fay. 105 
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Şekil 4.30 Profil PR-37’nin orta kısmında, kanyon başı üzerinden geçen kısmında gözlenen akurstik türbidite türü gaz birikimi ve 

tortullardaki deformasyon. 106 
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Şekil 4.31 Eğimli tabakaların akustik boşluk nedeniyle yok olması. 107 
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Çalışma alanında gözlenen gaz birikimlerinin sismik kesitlere bakarak biyojenik 

ya da termojenik kökenli olduğunu söylemek mümkün değildir. Fakat sismik kesitler 

gazın orijini konusunda ipuçları verebilmektedir. Sığ gaz birikimleri genellikle düşük 

ve yüksek su seviyesi dönemleri sırasında depolanma alanları olan şelf bölgesi ve 

şelf kırığında yoğunlaşmıştır. Kıyısal gaz birikimleri kıyı bölgesinde çökelen bol 

miktarda organik madden kaynaklanıyor olabilir. Düşük su seviyesi dönemi sırasında 

taşınan büyük miktarlardaki organik malzeme bölgede biyojenik gaz üretimine neden 

olmaktadır. Dolayısıyla bu gaz birikimerinin orta şelfte ve şelf ucunda gözlenmesi 

düşük su seviyesi ve transgresyon sırasında oluşmuş olma olasılığını artırmaktadır. 

Ayrıca şelf kırığındaki fayların var olduğu bölgelerde yer alan gaz birikimlerinin ise 

fayların kontrolünde geliştiği düşünülmektedir. Gazın kaynağının daha derinlerdeki 

gaz rezervuarlarından kaynaklanıp kaynaklanmadığı yorumunu yapabilmek için bu 

fayların ne kadar derine gittiğini bilmek gerekmektedir. Bu nedenle daha derin 

sismik kesitlere ihtiyaç vardır. Şekil 4.32, TPAO’ya ait Batı Karadeniz’de Limanköy 

ve Karadeniz kuyularını kesen GB-KD uzanımlı sismik kesitin yorumu verilmiştir. 

Ayrıca gazın orijinini belirleyebilmek için gaz kromotografisine ihtiyaç 

duyulmaktadır. Bilindiği gibi Batı Karadeniz petrol ve yoğun gaz üreten hidrokarbon 

alanlarını içermektedir ve temel hidrokarbon kaynak kaya Maykop fasiyesidir. 

 

Şekil 4.32 Limanköy kuyuları, İğneada ve Kıyı köy kuyuları arasından geçen GB-KD uzanımlı 

derin sismik kesitin yorumu (Western Black Sea Concession 3678-A joint Venture Opportunity, 6 

Haziran 2002, http:\\www.tpao.gov.tr). 
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Batı Karadeniz’de daha önce yapılan çalışmalarda (Bulgaristan ve Romanya 

şelfinde) organik maddece zengin paleo kıyısal tortullarda türeyen gazın şelfte 

derinden yukarıya doğru göç eden gazlar ve derin faylar boyunca olan gazlarla 

birlikte bulunduğu gözlenmiştir. Derin bir kaynaktan yukarıya doğru gaz göçü batı 

Karadeniz şelfinde yaygın olarak gözlenmektedir. Batı Karadeniz şelf kırığı boyunca 

Ukrayna’dan Tekirdağ’a kadar deniz tabanına kadar ulaşan gaz kolonları ve gaz 

sızıntıları gözlenmiş olup, Romanya önündeki iç şelfte Oligosene kadar ulaşan gaz 

birikimlerine rastlanmıştır. Temel hidrokarbon kaynak kaya Oligosen-Erken 

Miyosen Maykop fasiyesidir.  

Gözlenen diyapirler faylanmanın olduğu bölgede bulunmasına rağmen aralarında 

bağlantı ve sıvı çıkışının olduğuna dair bir kanıt yoktur. Benzer yapılar Avusturalya 

şelfinde de gözlenmiştir. Fakat diyapirlerin üzerinde gözlenen Holosen çamur 

örtüsünün eğimli duvarlarında da varlığı, bu Holosen tortularının çökelmesinden 

sonra bu yapıların oluştuğunu göstermektedir. Dolayısıyla bu yapıların çamur 

diyapiri olma olasılığını artırmaktadır. 

Akustik türbidite ve gözlenen kuvvetli yansımalar, stratigrafik yansımaların 

izlenebilmesine izin vermektedir. Bu durum, bu bölgedeki tortullardaki gaz 

miktarının az olduğunu göstermektedir. Gaz birikimlerinin bazıları Plio-Kuvaterner 

tortullarıyla dolmuş olan paleo kanyonların bulunduğu dış şelf bölgesinde yer 

almaktadır. Gaz birikimi paleo kanyon çökellerinden kaynaklanmadığı halde 

kanyonların gaz kaynağının fazla olduğu bir ortamda oluşmuş olabileceği 

düşünülmekte ve hem şelfte ilerleyen kanyon başları hem de gömülü kanyonların 

konumları gazın tortullarda yarattığı duraysızlık da kanyon oluşumunda etkili olan 

faktörlerden biri olduğu yorumu getirilmiştir. Bilindiği gibi çamur volkanlarının 

varlığı ve gaz çıkışlarının varlığı da derinlerdeki gazın varlığını ifade etmektedir. 

Şelf bölgesindeki gaz birikimleri reflektivite haritasında (Şekil 4.34) dairesel 

siyahlıklar olarak gözlenmektedirler. 
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Şekil 4.34 EM12 çok ışınlı ekosounder verisinden elde edilen reflektivite haritası üzerinde gaz içeren tortulların konumu. 110 
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Çalışma alanının kuzeybatı ucundan alınan MD04-2758 piston ve BS340G gravite 

karotlarının konumları Şekil 4.35’deki çok ışınlı ekosounder haritası üzerinde 

gösterilmiştir. Bu harita 2004 yılında Assemblage projesi kapsamında yapılan 

jeolojik çalışmada elde edilen çok ışınlı batimetri verisi ile birleştirilerek 

hazırlandığından tez çalışmasında kullanılan çok ışınlı batimetri haritasından daha 

geniş bir alanı kapsamaktadır. MD04-2758 no’lu karotun yeri 2002 yılında 

BLASON2 çalışmasında elde edilen profil temel alınarak seçilmiştir (Şekil 4.36a). 

Aynı hedef 2004 yılında Marion Dufresne araştırma gemisinin tabanına monteli 

chirp sistemi ile tekrar görüntülenmiş (Şekil 4.36b) ve bu profil üzerinde gösterilen 

kütle kaymasına benzeyen çökel yapı üzerinden 43.21 m uzunluğunda piston türü 

karot alınmıştır.  

 

Şekil 4.35 Blason2 projesi ve Assemblage projesi kapsamında yapılan çalışmalarda elde 

edilen çok ışınlı batimetri haritası üzerinde yaklaşık 43 m’lik MD04-2758 piston ve yaklaşık 3 

m’lik BS340G gravite karotlarının lokasyonlarını göstermektedir. 
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Mavi çizgilerle gösterilen hatlar örnekleme profillerini göstermektedir. Çok ışınlı 

eksounder haritasının üzerine yerleştirilen uzun erimli Okean sonar mozayiği TTR15 

çalışmasında elde edilmiştir. Okean’ın çalışma frekansı 9.5 kHz’dir. Şekilde görülen 

sonar mozayiğini oluşturan iki hattın toplam genişliği 14 km’lik bir alanı 

göstermektedir. Ayrıca bu sonar hatlarıyla aynı doğrultuda alınan subbottom profiller 

hatları da mevcuttur (PS300BS ve 301BS olarak işaretlenen hatlar). Sub-bottom 

profiler frekansı ise 5.1 kHz’dir. Bu bölgeden alınan karot subbottom profiler 

hattında gözlenen çamur volkanı bölgesinden alınmıştır. Mozayikte gözlenen koyu 

geri saçınımlı koyu çizgisellikler kanyon eksenleridir. 

Bu karotun bazı bölümlerinin resimleri ve tanımlamaları aşağıda verilmiştir(Şekil 

4.37 a-h). Karotun deniz tabanından itibaren ilk 1.5 m’lik kısmı tamamen gaz 

püskürmesinden etkilenmiştir. Çamur tabakalarının içinde kaba kum büyüklüğünde 

kabuk döküntüleri, ayrıca çamurla karışık kaba ve ince taneli kabuk debrisi 

gözlenmiştir. 6 m’ye kadar olan yer yer gazın varlığı nedeniyle karotta boşuklar ve 

genişleme çatlaklarıyla oldukça bozulmuş çamur ve siltli çamur malzeme, daha sonra 

da çamurla birlikte kaba kumlu kabuk parçaları görülmüştür. 7.5 m’den sonra 

malzemede sıkılaşma ve tabakalanma belirgin olup yer yer kabuk malzemesi 

mevcuttur. Belirgin laminalanmalar ve genellikle çamur birim içerisinde kum ve 

kabuk tabakalanmaları gözlenmektedir. Daha sonra 15 m civarında karotun ilk 

kısımlarında çok fazla kabuk döküntüleri bakımından zengin yumuşak kumlu çamur 

malzemeye rastlanmıştır. 18m den sonra killi kum, kumlu siltli kil, 22 m civarında 

lens şekilli kum yapıları gözlenmiştir. 28 –30 m arasında tamamen kumlu malzeme 

daha sonra da silti killi malzeme mevcuttur. 34.5 m’ de ise sapropel tabakası 

görülmüştür.  
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Şekil 4.36 a) BLASON2 seferinde B2 transit1 hattında 41 44 82 N - 29 07 88 E 

lokasyonunda 1915 m su derinliğinden alınan 43.21m uzunluğunaki MD04 - 2758 

karotunun alındığı noktanın sismik kesiti.  

 

Şekil 4.36 b) Çalışma alanında 1515 m su derinliğinde alınan MD04-2758 no’lu karotun 

2004 yılında yapılan çalışmadan elde edilen sismik kesitteki yeri. 
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Şekil 4.37 a)  MD04-2758 no’ lu karot’un 0-1.5 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 b) MD04-2758 no’ lu karot’un 1.5-3 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 c)  MD04-2758 no’ lu karot’un 4.5-6 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 d) MD04-2758 no’ lu karot’un 6-7.5 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 e) MD04-2758 no’ lu karot’un 13,5-15 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 f) MD04-2758 no’ lu karot’un 15-16.5 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 g)  MD04-2758 no’ lu karot’un 18-19.5 m’lik bölümü 
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Şekil 4.37 h)  MD04-2758 no’ lu karot’un 21-22.5 m’lik bölümü 
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Çalışma alanının kuzeybatısında, TTR15 seferinde yapılan gravite 

örneklemesinde gaz hidratlara rastlanmıştır. Bu çalışmada alınan BS340G no’lu 

gravite karot Şekil 4.38’de verilen çok yüksek ayrımlı sismik profilde gösterilen 

noktadan alınmıştır. Profilin geçtiği bölgedeki sismik verilerde çamur volkanları 

gözlenmiştir. Bu karot’un tanımlaması ve resimleri Şekil 4.39a-c ’de verilmiştir. 

 

Şekil 4.38 BS340G karotunun alındığı lokasyonu (41 55.242D , 28 55,495K) 
gösteren profil. 



 123

 

Şekil 4.39 a) BS340G karotunun tanımlaması 
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Şekil 4.39 b) Gravite karotun tümünün fotoğrafı 

 

Şekil 4.39 c) BS340G karotunda örneklenen gaz hidrat parçaları. 
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Şekil 4.39 d) TTR15 çalışmasında örneklenen Gaz Hidrat parçası. 
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BÖLÜM BEŞ 

MARMARA VE KARADENİZ ARASINDAKİ SON BAĞLANTI; 

İSTANBUL BOĞAZI ÇIKIŞINDAKİ KANAL SİSTEMİ 

Sismik kesitlerde gözlenen kıyısal onlaplar (kıyısal aşmalar), kıyısal toplaplar ve 

kıyısal onlapların basen yönünde ani göçleri deniz seviyesindeki göreceli 

değişimlerin belirteçleridir. Genellikle deniz seviyesi yükselmesiyle bir süreksizlik 

yüzeyi üzerinde gelişen transgresyon (kıyı şeridinin karaya doğru ilerlemesi) 

gözlenir. Sabit deniz seviyesinin en önemli kanıtı toplap olup, deniz seviyesi düşmesi 

ise daha önceden çökelmiş olan tortulların erozyonuna neden olacağından sismik 

kesitlerde deniz seviyesi düşmesinin en belirgin kanıtı erozyonal tıraşlanmadır. 

Parasekansların dizilim şekillerinden tortul çökelim hızı ve deniz seviyesi değişim 

hızı hakkında yorum yapılabilir. Ayrıca deniz seviyesi yükseldikten sonra tortulların 

çökelmesiyle örtülen eski kıyı şeridi sismik kesitte gözlenmekte ve deniz seviyesi 

düşmesi sırasında eski kıyı şeridinin hangi derinlikte olduğu yaklaşık olarak 

saptanabilmektedir. Gömülü kanalların gözlenmesi ise, deniz seviyesinin bu 

kanaların aktif olduğu zamanda düşük olduğunu ifade etmektedir. 

5.1 Şelf Alanının Morfolojisi 

NATO projesi kapsamında toplanan batimetri verileri (Di Iorio ve Yüce, 1999) 

kullanılarak, Boğaz çıkışının detaylı morfolojisi elde edilmiştir. Çok yüksek ayrımlı 

sismik (Chirp) verilerinin karot analizi ve yaşlandırmalarla ilişkilendirilerek boğaz 

çıkışında yer alan kanal sisteminin karakteri ortaya konmaya çalışılmıştır. Ayrıca 

Akdeniz ve Karadeniz arasındaki son bağlantının kuruluş şekli ile ilgili sonuçlar elde 

edilmiştir. 

Bölgenin üç boyutlu çok ışınlı batimetri haritasında şelfte KD yönelimli aktif bir 

kanalın boğaz ile doğrudan bağlantılı olarak uzandığı gözlenmektedir (Şekil 5.1a). 

Şekil 5.1b kanal sisteminin bulunduğu bölgenin batimetrik konturlarını 

göstermektedir. Boğazın çıkışında su derinliği 30 m civarında olup kanalın başlangıç 

bölgesinde, kanal banklarının batimetride belirgin olarak gözlendiği bölgelerde, 30-

45 m arasında değişmektedir. Şelfe doğru ilerledikçe kanal sisteminin iki yanında 
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yaklaşık 75m ’ye ulaşmaktadır. Kanalın güney Karadeniz şelfine gelen kısmı boğaza 

paralel şekilde KD-GB yönelimli olarak uzanmakta, daha sonra aniden KB’ ya 

dönmektedir. Şekil 5.2’de, NATO projesi kapsamında toplanan batimetri verilerinde 

(Di Iorio ve Yüce, 1999) gözlenen bu kanal sistemi ve Ifremer Blason2 projesi 

çerçevesinde toplanan şelf kırığı ve yamaç bölgesinde gözlenen kanyon sisteminin 

birleştirilmiş çok ışınlı ekosounder haritası verilmiştir. 

Sistem, 1 ana kanal ve 6 ikincil kanaldan meydana gelmiştir. Bazı ikincil kanallar 

dağıtıcı (distributary) kanallara ayrılmaktadır. Bu üçüncül tür kanallar batimetri 

haritasında görülmemekte, ancak R.Flood (kişisel görüşme, 14 Nisan 2007) 

tarafından verilen yeni batimetri haritasında açıkça gözlenmektedir. (Şekil 5.2), 

boğaza doğrudan bağlı olan ana aktif kanal oldukça belirgindir. Başlangıçta KD 

uzanımlı olan bu kanal, aniden 90˚ dönerek KB’ya yönelmektedir. Daha kuzeyde KB 

uzanımlı olarak şelfte ilerlemekte fakat şelf kırığına kadar ulaşmamaktadır. Daha 

kuzeyde derin kanyon sistemi yer almaktadır. Fanın ana kanalının derinliği min 30 m 

ve max 50 m’dir. Maksimum genişliği 800 m olan bu ana kanalı kesen herhangi bir 

profil bulunmamaktadır. 

Şelf üzerinde ana kanal dışında 6 farklı kanal yapısı izlenmektedir. Bunlardan 

ikisi kuzeye diğer dördü ise batıya yönelimlidir (Şekil 5.2). Sistem 6 ikincil kanaldan 

oluşmakta ve bunlar avülsiyon ile yön değiştirmektedir. 1, 2, 3 ve 4. kanallar pasiftir 

5 ve 6. kanallar ise hala ana kanala bağlıdır. Bu ikincil kanallar (1-6), 5-7 km 

uzunluğa sahiptir. Kanal 1, Kanal 2’nin batı set (levee) tortullarıyla doldurulmuştur. 

Bu durum, bu iki kanalın oluşumu sırasında oluşan batıya göç işlemini işaret 

etmektedir. Batimetriden yola çıkarak avülsiyon yönünü ortaya koyabilmek güçtür. 
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Şekil 5.1 a) Çalışma alanını ve kanal sisteminin 2B çok ışınlı ekosounder batimetri haritası üzerinde 

bu bölümde kullanılan çok yüksek ayrımlı sismik (Chirp) profillerini göstermektedir. 
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Şekil 5.1 b) Bu bölümde kullanılan profillerin batimetrik konturların 

üzerindeki lokasyonları. 

Şelf üzerinde ayrıca 2 farklı yapı türü mevcuttur. Birinci tür yapılar sırtlar olup 

yönelimlerine göre tanımlanmışlardır. Sırtlar iki sınıfa ayrılmış olup, 1. tür sırtlar 

kanallara dik uzanmakta, 2. türler ise gelişigüzel dağılım göstererek kanal 1 ve 2’nin 

uç kısımlarında yer almaktadırlar. Yükseklikleri 1–7 m arasında değişmektedir. Dik 

sırtlar set (levee) oluşumunun ardından bank üzerlerinde oluşmuş ya da bank 

oluşumundan önce oluşmuş olup bu setler sırtların üzerine ikincil yapılarak olarak 

yerleşmiş olabilirler. Fanın uç kısmında gözlenen küçük sırtlar, 1–5 m yüksekliğinde 

ve asimetrik kesit yapısındadırlar. Küçük sırtlar arasındaki mesafeler 200–1000 m 

arasında değişmektedir (Şekil 5.3). İkinci türden yapılar, kanal sistemi yakınlarındaki 

diyapir yapılarıdır. Genellikle sistemin uzak kısmında bulunmakta olup gelişigüzel 

dağılım gösterirler. 3–4 tepeden oluşan küçük gruplar halinde ya da sıralı tepecikler 

şeklinde görülürler. Yükseklikleri 10 m’den fazla değildir ve dairesel şekillidirler. 

Çok ışınlı batmetri haritasında dairesel tepe yapıları olarak gözlenen bu yapılar bir 

önceki bölümde incelenmişti (Gaz birikimleri bölümünde Şekil 4.21).  
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Şekil 5.2 Nato (1999) ve Blason2 (2002) projelerinden elde edilen iki farklı çok ışınlı eksounder verisinin 

birleştirilmiş görüntüsü. Rakamlar boğaz çıkışındaki kanalların numaralarıdır. 
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Şekil 5.3 İstanbul boğazı çıkışında yer alan fan sisteminin kuzeyden bakış açısıyla 3 boyutlu görünümünde gözlenen sırt ve diyapir yapılarını göstermektedir 131 
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5.2 Şelfteki Yapıların Sismik Yorumu 

5.2.1 Kanal–Set Sistemi 

Batimetride çok sayıda kanal görülmektedir (kanal 1-6 için Şekil 5.3; kanal 1,2 

için Şekil 5.4a). Ayrıca daha genç ve daha az sivri kanallar deniz tabanında 

gözlenmektedir. Kanal banklarında düşey agradasyonlar gözlenmektedir. Şekil 5.4a, 

profil Pr-24, KB’sında kanal sisteminin 1. ve 2. kanallarını kesmektedir. Kesitte iki 

farklı erozyonel yüzey gözlenmektedir. Alttaki erozyonel yüzey α’nın üzerinde Birim 

1B olarak isimlendirlen ince birim yer almaktadır. Bu birimin üzerindeki 

uyumsuzluk yüzeyi ise α1’dir. Erozyonal yüzey α1 ve Birim 1B kanalların kestiği 

bölgelerde yok olurken α yüzeyi bozulmadan kalmıştır. 

Kanal sisteminin boş kanalları, bu kanallardaki akıntıların halen aktif olduğunu 

göstermektedir. Kanallar menderesli bir yapı sunmakta ve bu durum kanalların 

yüksek enerji altında oluştuğunu göstermektedir. Bu agradasyonlar kanal-set 

sisteminin şelfte ilerlediği sırada sedimanter enerjisi ve yönelimi hakkında bilgi 

vermektedir. Ortama giren tortul miktarı nehrin ya da akan suyun taşıma gücünü 

aştığı zaman meydana geldiğinden, hem ortama giren malzemenin fazla olduğu ve 

ayrıca gelen malzemenin yüksek enerjili bir akış ile taşındığı yorumu gertirilmiştir. 

 



 133 

 

 

Şekil 5.4 a) Profil Pr-24’te gözlenen fan sistemine ait kanal 1 ve 2’yi göstermektedir. Çok ışınlı ekosounder veride sırtlar şeklinde gözlenen yapılar α1 

uyumsuzluk yüzeyinin üzerine yer almaktadır. 
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Şekil 5.4 b) Profil Pr-36’nın GB’sında kalan bölümünde kanal setleri üzerindeki kaotik yapıdaki sırtları göstermektedir. 
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5.2.2 Sırtlar 

Kanal 1 ve 2 üzerinde uzanan Profil 24’ ün GB kısmı şelfteki sırtları 

göstermektedir (Şekil 5.4a). Çok ışınlı ekosunder haritasında (Şekil 5.3b) gözlenen, 

kanal sisteminin ana kanalına dik uzanan doğu kısımdaki sırtları kesmektedir. Bu 

sırtların üzerinde Holosen’ e ait güncel tortullar gözlenmemektedir. Bu yapılar Aksu 

ve diğer. (2002a) tarafından tanımlanan uyumsuzluk yüzeyi α1’in üzerinde 

bulunmaktadır. Sırtlar kaotik içsel yapıya sahip olup Aksu ve diğer. (2002a) 

tarafından kumul olarak yorumlanmıştır. GB’daki arka yüz (stoss) taraflarında düşük, 

KD ön yüz (lee) taraflarında yüksek eğime sahiptirler. 7-20 m yüksekliğinde ve 200-

300 m genişliğindedirler. Aralarında ortalama 1 km mesafe vardır. Şelf kırığına 

doğru sırtlar küçülmekle birlikte (3-5 m yüksekliğinde, birkaç 10 m genişliğinde) 

sayıları artmaktadır. Şelf kırığına doğru bu sırtların sıklaşmış olması şelf kırığına 

doğru akıntı hızının artması ile ilişkilendirilebilir.  

Şekil 5.4b, Profil 36 ’nın şelf fanın kanallarından birini kesen bölümündeki, 

setlerin üzerindeki sırtları göstermektedir. Bunlar oldukça küçük olup şelfteki sırtlara 

göre oldukça sık oluşmuşlardır. Profil 36 Şekil 4a ’daki Kanal 1’e neredeyse paralel 

uzanmakta ve setleri enlemesine ve profilde dik sırtları kesmektedir. Bu sırtların içsel 

yapıları nedeniyle yüksek reflektiviteli kaotik yansımalar içermekte ve altındaki 

birimler izlenememektedir. Bu kanal setlerinde agradasyon belirgindir. 

Tüm sırtlar uyumsuzluk yüzeyi α1’inüzerinde yer aldıklarından, Akdeniz suyunun 

ani girişiyle taşına Boğaz materyali ve tortul dalgaları olarak yorumlanmışlardır. 

5.3 Kanal Sisteminin Sismik Stratigrafisi 

Kanal sisteminin içsel yapısı Chirp sismik kesitleri kullanılarak incelenmiştir. 

Çalışmada, Aksu ve diğer. (2002a) tarafından önerilen isimlendirme kullanılmıştır. 

Şekil 5.5a ’da örnek bir Chirp profili görülmektedir. Chirp verisi üzerinde 4 farklı 

birim ayırt edilmiştir: temel birim olan Birim 3, Birim 2, Birim 1B ve Birim 1. Birim 

2 Kretase kireçtaşı ve volkano-sedimanter oluşumlara karşılık gelmekte(Aksu 2002a) 

ve kuzeye eğimli tabakalardan meydana gelmekte olup, üst birime toplap yapmakta 

ve sadece şelf ucunda yer almaktadır. Bu ilerleyen reflektörler bir uyumsuzluk 
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yüzeyi tarafından tıraşlanmıştır. Uyumsuzluk yüzeyi, son düşük deniz seviyesi 

(lowstand) sırasında erozyon etkisiyle oluşmuştur. Şelfin orta kısmında bazı 

bölgelerde uyumsuzluk yüzeyi yüzlek vermektedir. Daha yaşlı olan Birim 3, akustik 

olarak güçlü yansımalar içermekte olup kıvrımlı ve faylı tabakalardan oluşmaktadır. 

3 farklı birimin sınırlarını oluşturan 2 erozyonal yüzey gözlenmiştir. Tüm 

birimlerin üzerinde yer alan Birim 1 tüm şelf boyunca yer almaktadır. α olarak 

tanımlanan bu erozyonal yüzey alttaki yaşlı birimleri tıraşlamaktadır. Bu yüzeyin 

üzerinde yer alan Birim 1 ’i Aksu ve diğer. (2002a) 4 farklı alt birime ayırmışlardır. 

Bu birmler geometrilerine ve sismik fasiyes nitelikerine göre bariyer adaları, tortul 

sırtları, tortul dalgaları ve akıntının oluşturduğu denizel barlar olarak 

sınıflandırılmışlardır. Algan ve diğer. (2007) ’nin çalışmalarında da GB-KD uzanımlı 

derin sismik kesitlerde de düşük ayrımlılıkta Birim 1 gözlenmiştir. Aksu ve diğer. 

(2002a) bu yapıların göreceli olarak hızlı fakat aşamalı deniz seviyesi yükselimiyle 

oluştuklarını öne sürmüşlerdir. Benzer çökel yapılar Ukrayna ve Romanya 

şelflerinde de gözlenmiş olup, bunlar su basmasından önce çekilmiş gölü çevreleyen 

örtülmüş sahiller, kumullar ve karasal topraklar olarak yorumlanmıştır (Ryan ve 

diğer., 2003; Lericolais ve diğer., 2003).  

Birim 1B tüm şelfte gözlenmemekte ve tuzlu su dönemine ait kaba taş (cobble), 

kum ve kabuklarından (mollusk) oluşmaktadır (Şekil 5.5a). Kaotik yapılara sahiptir 

ve tabaka sınırları belirgin değildir. Birim 1 kanal sisteminin oluşumu sırasında 

çökelen birim olarak yorumlanmıştır (Şekil 5.5a) ve gri-yeşil çamurdan oluşmuştur. 

Assemblage projesine yaşlandırmalarına göre bu birimden elde edilen yaş 6700 C14 

yıl GÖ’dir. Buna göre Birim 1B, Birim 1 ’in bir alt birimi değil, başlı başına ayrı bir 

birimdir. Orta şelfte bu birim gözlenmemekte olup iç şelfte de fanın en üst birimini 

oluşturmaktadır. α ve α1 olarak isimlendirilen iki erozyonal yüzey gözlenmektedir. α 

Birim 2 ‘nin ilerleyen sistemlerini kesen erozyonal yüzey, α1 ise Birim 1B ile Birim 

1’i ayıran erozyonal yüzeydir. 1’den farklı yaş ve oluşum koşullarına sahiptir. 
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Şekil 5.5 a) Şelf fanının profil Pr-22’ye göre yorumlanmış sismik startigrafisi. 137 
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Şekil 5.5 b) Birim 1 ve 1B ile kanal sisteminin kanalları. 
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Birim 2’de gözlenen ilerleyen reflektörler deniz seviyesinde aşamalı bir düşüşün 

olduğunu (regresyon) ifade etmektedir. α ve α1 seviyeleri birim1’in olmadığı 

bölgelerde tek bir seviyede birleşmektedir. Şekil 5b’de verilen kesitin güney 

kısmında girintili çıkıntılı olarak gözlenen erozyonal yüzey α üzerinde sadece birim 

1 gözlenmekte ve kuzeye doğru α’ nın üzerinde birim 1B’nin varlığı gözlenmektedir. 

Daha sonra α1 yumsuzluğu ve üzerinde yine Birim 1 yer almaktadır. 

Birim 1B ve 1 ’in Chirp sismik kesitlerden hesaplanan sediment kalınlık haritası 

Şekil 5.6a ve 5.6b’ de verilmiştir. Bazı bölgelerde Chirp profillerinin 

bulunmamasından dolayı, bu kısımlarda enterpolasyon yapılmıştır. Birim 1B’nin 

sediment kalınlık haritası kanal sisteminin yapısı ile uyumlu değildir. Birim 1B’yi 

oluşturan sedimanter işlemler kanal sisteminin oluşumu ile ilişkili görünmemektedir. 

Birim 1B’ nin varlığı ve oluşumu şu şekilde açıklanabilir: Birim 1B yüksek su 

seviyesi (highstand) döneminde depolanmış olabileceği ve Younger Dryas 

(günümüzden 11 000-10 000 yıl GÖ arasındaki dönem) döneminde su seviyesi 

düşmesi nedeniyle ikinci bir erozyonel yüzey α1 oluşmuş olabilir. Bu erozyon, 

birimin büyük kısmını tıraşlamıştır. C14 ölçümleri, erozyonun yaşının 10750 yıl GÖ 

olduğunu göstermektedir (Ryan kişisel görüşme). Bunun tersine, Birim 1’ in tortul 

kalınlığı kanal sisteminin yapısı ile uyum göstermektedir (Şekil 5.6b). Yüksek tortul 

kalınlıkları kanal-set sistemlerinin bulunduğu bölgelere karşılık gelmektedir. Buna 

göre eş kalınlık haritası, Birim 1’ in kanal sisteminin oluşumu sırasında 

depolandığını göstermektedir.  

5.4 Düşük Su Seviyesi Kaması 

Çalışma alanının şelf kırığında ilerleyen refleksiyonlara sahip kamalar mevcuttur. 

Bunlar α uyumsuzluğunun üzerindedir ve düşük deniz seviyesinin derinliği hakkında 

ipuçları sunarlar (Şekil 5.7). Düşük su seviyesi dönemlerinde, su seviyesi çok yavaş 

olarak yükselmeye başladığından fazla tortul girdisi ve birikim alanı azlığı nedeniyle 

kamalar oluşmaktadır. Kesitlerdeki kamalar Algan ve diğer. (2002) tarafından 

Sakarya deltasında geniş çaplı olarak incelenmiştir. Buradaki lowstand kamaları de 

çalışma alanındakilere uymaktadır. 
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Şekil 5.6 a) Birim 1B’nin hesaplanan kalınlık haritası. 

 

Şekil 5.6 b) Birim 1’in hesaplanan kalınlık haritası. 



 141

Bu kamaların tabanı -110 m deniz seviyesini göstermekte ve son buzul maksimum 

sırasındaki deniz seviyesini işaret etmektedir. Eski şelf kırığı derinliği -110 m’dedir. 

Demirbağ ve diğer. (1999) bu derinliği -105 m olarak hesaplamıştır. Ryan ile yapılan 

kişisel görüşmede, 2005 yılında yaptıkları çalışmada Birim 1B ’den elde edile yaş 

tayininde, bu birimin yaşınının 11800 yıl GÖ olarak saptandığını belirtilmiştir. Su 

seviyesi yükselmeye başladığı sırada Younger Dryas kurak dönemi (11-10 bin yıl 

önceki dönemi) başlamasıyla su seviyesi düşmüş ve su seviyesi düşmesinin yarattığı 

erozyon Birim 1B ’nin erozyonuna neden olduğu yorumu getirilmiştir.. 
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Şekil 5.7 Profil PR-13’ün şelf ucundan geçen bölümünde gözlenen son lowstand dönemine ait kama. 142 
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5.5 Kanal Sisteminin Yaşı 

Avrupa Assemblage projesi kapsamında bu çalışmada 9 m sediment örneklenmiş 

olan B2KS02 karotu analiz edilmiştir. Fanın yaşının belirlenmesi için karotun AMS 

C14 yaşlandırması ve mikropaleontolojik çalışması yapılmıştır. Tüm karot içerisinde 

benthic foraminifera gözlenmekte ve bu durum 6700 yıl öncesine kadar bu bölgenin 

ekolojik koşullarının bentik mikro fauna oluşumu için ideal olduğunu 

göstermektedir. Bölge tuzlu su girişini (karotun tabanında) sedimantsyon oranında da 

güçlü bir artış işaret etmektedir. Karadeniz’in KB kısmında benthic foraminifera, 

basende sapropel birkiminin başlamasının ardından deniz tabanında yerleşmiştir. 

Hâlbuki batı şelfte (karot: BSKS02) mikrofauna, Marmara ile olan bağlantı tekrar 

sağlanır sağlanmaz yerleşmiştir. (yaşlandırma Catherina Morigi tarafından 

yapılmıştır). B2 KS02 karotunun foraminifer analizi yapılmıştır. 

Tablo 5.1 B2 KS02 karotunda 14C AMS  yaş tarihlemesi için kullanılan örnek çeşitleri. 

ID sayısı Karot  derinlik cm Örnek çeşidi  ağırlık (gr) 

1  B2KS 02 80-81   Bivalves  0.07 

2  B2KS 02 350-351 Bivalves  0.16 

3  B2KS 02 875-876 Hydrobia  0.16 

4  B2KS 02 875-876  Ammonia beccarii 0.05 

5  B2KS 02 893-894 Hydrobia  0.08 

Kanyon başlarını dolduran depozitleri örten Birim 1 B, W.B.Ryan (kişisel 

iletişim, 25 Mart 2008) çakıl, kum ve acı su kabuklarından oluşmaktadır. Birim 

10750 yıl GÖ oluşmuştur. Bu birimin üstünü Aragonite sınırlandırmaktadır. 

(Younger Dryas dönemine denk gelmektedir). Gerçekte CaC03 çökelmesi sonucu 

oluşan aragonit, evaporasyon ile eş anlamlıdır. Deniz suyu hacmi %50 azaldığında 

çökelmiştir. B2KS02 karotu Birim 1 ’ in tabanını günümüzden 6700 C14 yıl önceye 

tarihlemiş olup su girişinin Birim 1 ile eş zamanlı olduğunu göstermektedir. Fanın 

yaşının yanı sıra karot, fanın yapısı ile ilgili bazı bilgilerde sunmaktadır. Gerçekte bu 

birimin tabanındaki yüksek bentik delikliler (foraminifer) konsantrasyonu, bu 

elemanların Akdeniz suyu tarafından getirildiğini göstermektedir. Bu durum anti-
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katastrofların Marmara ve Karadeniz arasındaki bağlantının tekrar kurulmasının ani 

bir olay olmadığı görüşünü çürütmektedir.  

Batimetri de gözlenen sırtlar, Karadeniz’in akıntılarıyla karışmayan tek yönlü akış 

sonucu oluşmuş oldukları düşünülmektedir. Ancak ana kanalın KD’na doğru ani 

dönüşü Karadeniz’in akıntı döngüleri ile ilişkili olabileceği gibi daha önceki 

bölümde bahsedilen hem sağ yönlü hem de bindirme bileşenin e sahip Kuzey sınır 

fayı ile ilgili de olabileceği düşünülmektedir. Sırtların yönelimi akıntıların yönünün 

belirlenmesinde olanak tanımaktadır. Ancak bunların oluşum yaşları ve kanallarla 

aynı zamanda oluşup oluşmadıklarını kestirmek mümkün değildir. Sırtların arka 

yüzlerinde (GB) düşük, ön yüzlerinde (KD) yüksek eğime sahip olup boğazdan 

kuzeye doğru olan bir akıntıyı işaret etmektedir. Bu asimetrik sırtlar, Akdeniz 

suyunun boğazdan akması sırasında askıdaki sedimanların kanal banklarına 

depolanmasıyla oluşmuş olabilirler. Yani kanal sistemi oluşumu sırasında oluşmuş 

olma ihtimalleri bulunmaktadır çünkü daha çok 1 ve 2 nolu kanalların yan ve uç 

kısımlarında dağılım göstermektedirler. Üst şelfdeki sırtlar 60 m su derinliklerinde 

bulunmaktadır. Bu sırtların ise kanal sisteminin oluşumundan önce mi sonra mı 

oluşmuş oldukları konusunda yaş tayini olmadığından karar vermek mümkün 

değildir. Çok ışınlı batimetri haritasındaki konumları, kanal sisteminin sırtları kestiği 

izlenimi yaratmaktadır. Ayrıca TÜBİTAK “İstanbul Boğazı Karadeniz bağlantısı’nın 

Jeolojik ve Paleoşinografik Evrimi” başlıklı PIA projesi kapsamında, Ağustos (2007) 

ayında, çalışma alanının hem doğusunda hem de batısında kalan eksik bölgelerde çok 

ışınlı batimetri verisi ve mühendislik sismiği verisi toplanmıştır. Bu alanların 

belirlenmesinde önceki çalışmalarda toplanan verilerden yararlanılacağı göz önüne 

alınarak, henüz multibeam çalışması yapılmamış bölgeler olmasına dikkat edilmiştir. 

Doğu ve batı alanlarının batimetrilerinde görülen kum sırtları her iki alanda farklı su 

derinliklerinde yer almaktadırlar. Doğu alanındakilerin dizilimi eğri şeklinde ve 

yaklaşık -40 ile -60 m su derinliğindeyken, Batı alanındakiler doğrusal ve yaklaşık -

70 m derinlikte yer almaktadır (Şekil 5.9). Bu verilerin veri işlemleri hala devam 

ettiğinden tez çalışmasında kullanılamamıştır Her iki alanda da çok ışınlı batimetri 

verisi ile birlikte sığ sismik veri toplanmıştır. Bu sismik profillerde de genel olarak 

üzeri traşlanmış (erozyonel yüzey) bir temel kaya üzerinde çok ince bir sedimenter 

örtü ve kum sırtları görülmektedir. Sedimenter örtü yer yer son derece incelmekte ve 
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temel kaya deniz tabanını teşkil etmektedir. Kapsamlı bilimsel yorum bu veriler ile 

önümüzdeki aylarda toplanacak olan planlanmış sismik veriler ve karot örnekleri ile 

birlikte değerlendirildikten sonra yapılacaktır (PIA 105Y156 nolu proje ara raporu). 

 

Şekil 5.9 Batı ve Doğu alanlarında çok ışınlı batimetri ve sub-bottom profiler verisi 

toplanmıştır. Multibeam veri toplanan Batı ve Doğu alanları. Mavi çizgiler, gelecek 

dönemde toplanması planlanan sismik profilleri göstermektedir. 

Bu kum sırtlarının üzerinden karot örneklerinin alınmasına ihtiyaç vardır. Bu 

sırtların yaşlandırılması Karadeniz’in su seviyesi değişimleri hakkında daha net bilgi 

sağlayacaktır. Eğer bu sırtlarının karsal olduğu ortaya konursa Karadeniz’in su 

seviyesinin son düşük su seviyesi döneminden önce yaklaşık -40 m’ lere yükseldiğini 

(Boğaz eşiği o dönemde -30 m’ de yer almaktaydı) ve o dönemde Karadeniz’den 

Marmara denizine akış olmuş olabileceğini gösterecektir. Bu durum anti-

katostrofların savunduğu Karadeniz’den Akdeniz’e olan su geçişini ortaya 

koyacaktır. Fakat bu geçiş son buzul döneminden önceki bir dönemde ait olacaktır. 

Çünkü yüksek ayrımlı sismik veri son buzul döneminden sonra İstanbul Boğazı’ndan 

Karadeniz’e su boşalımı olduğunu göstermektedir. 
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Daha önce bahsedildiği gibi şelf kırığına doğru sırt sayısının artması, şelf kırığına 

doğru akıntı hızının artması ile ilişkili olabileceği düşünülmektedir. Boğaz çıkışında 

akıntı hızı 70 cm/s iken şelf kırığında 90 cm/s ye ulaşmaktadır (Özsoyve diğer., 

1995). Akıntı hızı haritası (Özsoy ve diğer., 2001) boğaz çıkışındaki akıntıların hız 

ve yönlerini göstermektedir (Şekil 2.8). Bu akıntılar kanal doğrultuları ile uyuşmakta 

ve Akdeniz akıntısının yönünü göstermektedir. Dolayısıyla fan sisteminin kanalların 

yöneliminde Karadeniz’e giren Akdeniz suyunun akıntısının etkisinin oluştuğu 

yorumu getirilmiştir. 

Bir önceki bölümde de incelendiği gibi gömülü kanalları (kanyonları) dolduran 

sedimentler düzgün tabakalanma göstermesi ve erozyonal yüzey α tarafından 

traşlanmış olması, bu kanyon başlarının düşük su seviyesinden daha önce olmuş 

olduğu sonucuna çıkartılmıştır. Çünkü kanyon başlarını dolduran çökeller 

uyumsuzluk tarafından tıraşlanmış olup Birim 1 bu kanyon başlarını örtmektedir. 

Kanyon başları, şelfteki fanın oluşumundan önce dolmuşlardır. 
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BÖLÜM ALTI 

SONUÇLAR 

 

Bu çalışmada İstanbul Boğazı çıkışı önündeki GB Karadeniz şelfi ve yamacı 

yüksek ayrımlı akustik verilerlerle incelenmiştir. Bölgenin genç tektoniği, güncel 

sedimantasyon ve son buzul döneminden bu yana olan su seviyesi değişimlerinin 

tortullar üzerindeki etkisi araştırılmıştır. Çalışma alanındaki yapıların tümü 

haritalanmıştır (Şekil 5.10). 

Çalışma alanının kıtasal yamaç kısmında bir kanyon sistemi yer almaktadır. Çok 

yüksek ayrımlı sismik hatlarda kanyon duvarlarında tıraşlanmış tabakalar, kaotik 

çökellerle dolmuş ikincil kanyonlar, küçük kanallar ve kaymalar gözlenmiştir. Bu 

yapılar yamacın üst kısımlarında erozyonal işlemleri ifade etmektedir. Kütle 

areketlerinin yarattığı türbidite akıntılarının kanyon başlarında ve duvarlarındaki 

erozyonal tıraşlanmanın meydana gelmesindeki ana mekanizma olduğu 

düşünülmektedir. Kanyon duvarlarının üst kısımlarında gözlenen uçurum yapıları da 

kütle hareketlerinin varlığını işaret etmektedir. Kanyon sistemindeki tüm kanyonların 

doğu duvarlarındaki ikincil kanyonlar ve küçük kanallar belirgin olarak daha 

fazladır. Bu durumun ana Karadeniz döngüsünün saatin tersi yönde dönmesi ile 

bağlantılı olduğu yorumu getirilmiştir. Ayrıca kanyon sistemini batı, orta ve doğu 

olarak 3’e ayırmak mümkündür. Doğu ve şelfte karaya doğru ilerleyen kanyon 

başlarının yer aldığı orta kanyonlarda ikincil kanyonların fazla olması buradaki 

bölgesel tektonik aktiviteye bağlanmıştır. Bu kanyon başlarından D-B uzanımlı 

olanın bir fay ile kontrol edildiği şeklinde yorumlanmıştır. Kanyon başının batıya ani 

dönüşü bu fayın sağ yönlü doğrultu atım bileşeni ile açıklanmaktadır. Şelf kırığı 

boyunca uzanan bu fayın hem doğrultu atım bileşeni hem de bindirme bileşenine 

sahip olması nedeniyle İstanbul Boğazı’nın oluşumunda etkili olan Kuzey Sınır Fayı 

olduğu yorumu getirilmiştir. Ayrıca bu kanyon başında çökelmiş güncel tortul 

olmaması ve kanyonun derin kısmında deniz tabanına gözlenen “megaripple”lar bu 

kanyondan derin basene doğru güncel akıntının varlığını işaret etmektedir. Erozyonal 

işlemleri tetikleyen etkenler şu şekilde özetlenebilir;  
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Şekil 5.10 Çalışma alanındaki yüksek ayrımlı sismik veri ve çok ışınlı ekosounder veri yorumlamasından 

elde edilen tüm yapıları gösteren harita. İstanbul Boğazı’ndan şelfe doğru ilerleyen kanal sistemi. 148 
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1) Gravitasyonel yük: Düşük su seviyesi sırasında tortul girdisinin fazla olması 

yamacın duraylılığını bozarak kütle hareketlerini tetiklemesi, 2) Lokal Tektonik: Sağ 

yanal bindirme bileşenli KSF, 3) Su seviyesi değişimleri sırasında olan içsel akıntılar 

ve rüzgârlar. 

Çalışma alanında hem şelf bölgesinde hem de yamacın üst kısımlarında akustik 

kolon ve akustik türbidite türü gaz birikimlerine rastlanmıştır. Bu gaz birikimlerinin 

orta şelfte ve şelf ucunda gözlenmesi lowstand ve transgresyon sırasında oluşmuş 

olma olasılığını artırmaktadır. Düşük su seviyesi dönemleri sırasında taşınan organik 

maddenin biyojenik gaz üretimine neden olduğu yorumu getirilmiştir. Fayların yer 

aldığı yamaç bölgesindeki gazın varlığı derinlerdeki gazın belirteci olabileceği fakat 

bunun için daha derin sismik hatlara ve gaz kromotografisine ihtiyaç duyulmaktadır. 

Bu çalışmada yapılan gravite karot örneklenmesinde Batı Karadeniz’de ilk kez gaz 

hidratlara rastlanmıştır. Ayrıca şelf bölgesinde diyapir yapıları ve en batıdaki şelf 

bölgesinde de çamur volkanları gözlenmektedir. Bu yapıların altlarında akustik 

kolonların varlığı ve en güncel birimin (Holosen çamur örtüsü) bu yapıların 

kanatlarına onlap yaptığı gözlendiğinden, bunların çamur diyapirleri olduğu yorumu 

getirilmiştir. Bilindiği gibi GB Karadeniz şelfi Balkanit sıkışma kuşağının etkisi 

altındadır. Ayrıca şelf bölgesindeki tortullarda da antiklinal yapıların varlığı bölgenin 

sıkışma tektoniğinin etkisi altında olduğunu ifade etmektedir. 

Çalışma alanının şelf kısmında 3 farklı birim ve 1 ana erozyonal yüzey 

gözlenmiştir. Birim 2 ve 3’ü traşlayan α yüzeyi tüm GB Karadeniz şelfi boyunca 

gözlenmektedir. Birim 2’de gözlenen eğimli ilerleyen refleksiyonlar su seviyesi 

düşmesini ifade etmektedir. Daha sonra tüm birimleri tıraşlayan α yüzeyinin varlığı 

su seviyesindeki bu düşüşün yarattığı erozyonal yüzeydir. Şelf ucunda gözlenen 

kamanın son lowstand sırasında oluştuğu sonucuna varılmıştır (düşük su seviyesi 

döneminin sonlarında su seviyesi çok yavaş olarak yükselmeye başladığı zaman fazla 

tortul girdisi ve çökelme alanının kısıtlı olması nedeniyle kama oluşmuştur). Bu 

kamanın α yüzeyine onlap yapan klinoformlar içermesi ve hem de ilerleyen 

tabakaların toplap şeklinde gözlenen üst sınırının ikinci bir erozyonal yüzey α1 ile 

tıraşlanmış olması bu bölgenin bölgesel bir su seviyesi yükselmesine maruz kaldığını 

ve hemen ardından tekrar bir düşmenin meydana geldiğini ifade etmektedir. Deniz 



 150

tabanının akustik görüntülenmesiyle kıtasal şelf ilerlemesinin ortaya konması ve 

Boğaz geçidinin Karadeniz’e olan uzantısının ortaya konması ve alınan karotlar 

deniz seviyesi değişimleriyle birlikte korele edilerek son buzul döneminden bu yana 

Karadeniz ve Marmara denizlerinin arasındaki bağlantının tekrar sağlanmasıyla ilgili 

bir senaryo ortaya konmuştur.  

İstanbul Boğazı çıkışı şelfinde 1 ana kanal ve 6 tane küçük koldan meydana gelen 

ve KB’ya ani dönüş yaparak ilerleyen bir kanal sistemi mevcuttur. Elde edilen 

verilerden Boğaz Kanal sistemi ve ilişkili yapıların çok genç oluşumlar olduğu 

izlenimi yaratmaktadır. Ayrıca bu sistem Marmara ve Karadeniz arasında kurulan 

son bağlantı esnasında Akdeniz suyunun yüksek enerjili girişi ile oluşmuştur. Şelfte 

geniş yayılımlı olarak gözlenen erozyon yüzeyi α, Son Buzul Maksimum döneminde 

oluşmuş olmalıdır. Bu esnada şelf alanı karasal aşınmaya maruzken, şelf kenarında 

da -110 m de bir düşük su seviyesi sistemi deposu (LST) meydana gelmiştir 

(aşama1). Son Buzul Döneminin bitimini takiben (18 000 yıl GÖ) buzullar eridikçe 

Dinyeper, Dinyester ve Volga gibi büyük nehirlerin debisi artmıştır. Ayrıca 

Alpler’den gelen erimiş buz suyu Tuna’yı beslemekteydi. Buzulların erimesi ile 

oluşan transgresyon Karadeniz’in deniz seviyesini 80 m yükseltmiştir (Karadeniz 

baseni o dönemde kapalı bir basendi) ve -30, -40 m konturlarına ulaştırmıştır (high 

stand systems tract). Karadeniz’in seviyesinin boğaz eşiğini aşıp aşmadığı ve 

Karadeniz’ in tatlı suyunun Marmara ya girip girmediği Marmara Denizi’nde yapılan 

çalışmalar ve Karadeniz’de gözlenen sırtların üzerinde yapılacak olan karot 

örneklemeleri ile ortaya konabilecektir. Birim 1B yüksek su seviyesi döneminde 

çökelmiştir. Transgresyonun ardından Karadeniz’in seviyesinin tekrar düşmüş 

olabileceğini ikinci erozyonal yüzey α1’in oluşmasından anlaşılmaktadır. -80 m’lik 

bu düşüş, -100 m derinliklerinde ikinci bir su seviyesi düşüşünü ifade eden şelf 

ucunda bir düşük su seviyesi sistemi deposu (LST) meydana getirmiştir. Bu düşüşün 

kanıtı, birim 1B’de traşlanmaya neden olan α1 yüzeyidir. Bu birim şelfin her yerinde 

gözlenmediğinden ya temel kayacın girintili topografyasında evaporasyon sonucu 

kapanlanmış çok büyük miktarlardaki su içerisinde depolanmış ya da büyük çaplı bir 

erozyon biriminin büyük kısmını tıraşlamıştır. (high stand sırasında oluşmuş ve 

Younger Dryas dönemindeki α1 uyumsuzluğu tarafından tıraşlanmıştır. Bu düşük 
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seviyenin yaşı Younger Dryas’da günümüzden 11 410 C14 yıl ve 10 640 C14 yıl 

öncesidir. 

Birim 1’i oluşturan sedimenter malzemenin morfolojisi kaynak alanının Boğaz 

olduğunu açıkça göstermekte ve Boğazdan güçlü bir boşalım ile oluşmuş olduğu 

sonucuna varılmıştır. Boğazın ve Karadeniz çıkışının hidrodinamik özellikleri göz 

önüne alındığında bu kanal sistemi ve çevresindeki yapıların halen aktif oldukları 

kanal içlerinde tortul birikimi olmadığından anlaşılmakta fakat ne zaman oluşmaya 

başladıkları ancak uzun karot örneklerin incelenmesi ile ortaya çıkacaktır. PIA 

projesi kapsamında sık aralıklı alınacak CHIRP verisinin de katkısı olacaktır.  

Çalışmadaki tüm faktörler göz önünde bulundurulduğunda, Karadeniz’in 

evriminin ve İstanbul Boğazı ile bağlantısının kurulmasında sadece su seviyesi 

değişimlerinin etkili olmadığı, bu değişimlerle birlikte tektonik hareketlerle de 

bağlantılı olduğu yorumu getirilmiştir. Marmara Denizi ile Karadeniz arasındaki son 

bağlantı Akdeniz suyunun katastrofik olarak Karadenize girişi ile gerçekleşmiştir. 
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