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Karalar (Gazipaşa-Antalya) Barit-Galenit Yataklarının
Jeolojisi  ve  Sıvı Kapanım  Özellikleri

Geology and Fluid Inclusion Characteristics of the Karalar (Gazipaşa-
Antalya) Barite-Galena Deposits
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Öz

Karalar  barit-galenit  yatakları  Orta  Toroslar  Bölgesi'nde  yaygın  olarak  gözlenen  barit-galenit  yataklarının  tipik
örneklerinden  birisidir.  Yöredeki  cevherleşmeler  (Boyahk  ve  Büyük  Ocakları),  Permiyen  yaşlı  Bıçkıcı  Formasyonuna
ait  kireçtaşları  içinde,  tabakalanma  düzlemleri  ile  uyumsuz,  kırık  hatlarına  bağlı,  damar  tipi  cevherleşmeler
şeklindedirler.

Cevherleşmelerden  alman  örneklerden  hazırlanmış  incekesit  ve  parlatma  blokları  ile  çekilen  XRD
diyagramlarından  barit  (%  80-85  kadar)  ve  galenitin  (%10-15  kadar)  hakim  mineraller  oldukları;  s  fal  erit,  pirit,  fahl,
limonit,  kuvars  ve  kalsit  gibi  minerallerin  çok  az  miktarlarda  bileşime  katıldıkları  görülmüştür.  Cevherleşmelerde  barit
ve  galenitler eş  zamanlı  olmayıp,  baritler daha  önce  oluşmuşlar  ve  tektonik hareketlerle  milonitleşmişlerdir.

Sıvı  kapanım  incelemeleri  sırasında  ölçülen  TpM»  TmjCE  ve  ^H  değerleri,  mineral  oluşturucu  hidrotermal
çözeltilerin  içinde  CaCİ2  ve  MgCİ2  gibi  tuzların  bulunduğunu,  çözeltilerin  deniz  suyu  kökenli  olduklarını  veya
denizel  sedimanlar  içinden  geçerek  ortama  geldiklerini,  baritlerin  oluşumu  sırasında  hidrotermal  çözeltilerin
tuzluluklarının  biraz  yüksek,  sıcaklıklarının  düşük  olduğunu,  kuvarsların  ve  sülflirlü  minerallerin  oluşumu  sırasında  ise
tuzluluğun  önemli  miktarda  düştüğünü  ve  sıcaklığın  yükseldiğini  göstermektedir.

Hidrotermal  çözeltilerin  sıcaklıklarının  erken  evrede  düşük,  geç  evrede  yüksek  olması  olağan  hidrotermal
sistemlerle  uyuşmamakta  olup  bu  durum;  hidrotermal  çözeltilerin  magmatik  kökenli  olmaktan  daha  çok  yüzeysel
kökenli  olduğu,  sığ  derinlere  inerek  az  ısnmış  çözeltilerin  tabandaki  sedimanlardan  ve  kayaçlardan  çözdükleri  baryum
ve  sülfat  iyonlarını  erken  evrede  cevherleşme  ortamına  taşıyarak  baritleri  oluşturdukları,  derinlere  inerek  daha  fazla
ısınmış  çözeltilerin  ise  tabandaki  sedimanlardan  ve  kayaçlardan  çözdükleri  kurşun,  çinko  ve  diğer  elementleri  geç
evrede  cevherleşme  ortamına  getirerek  sülflirlü  mneralleri  oluşturdukları  şeklinde  açıklanabilir.

Anahtar Sözcükler:  Barit,  galenit,  cevher mikroskopisi,  Gazipaşa,  Karalar,  sıvı  kapanımı

Abstract

Karalar barit e - galena deposits are the typical examples of the carbonate hosted barite - galena, deposits oc cured
in  the  Central  Tauride  Belt  Ore  deposits  (Büyük  and  Boy  alık  Mines)  of  the  area  occured  in  the  limestones  of  the
Permian Bıçkıcı Formation as ore veins along the fault zones which are discordant to the bedding planes.

Microscopic and XRD studies show that the ore deposits mainly contain barite (80 - 85 %) and galena (10 - 15 %)
and small amounts of sphalerite, pyrite, fahlerz, limonite, quartz and calcite. Barit e s were occurred during the earlier
episode of mineralization and mylonitized before than the galena formation.

€) TMMOB, Jeoloji Mühendisleri  Odası, Türkiye Jeoloji  Bülteni Editörlüğü
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The measurements of TfM, T m ICE an(^ ^H during the fluid inclusion studies indicate that the ore deposits of the
area  were  developed by  hydrothermal fluids  with following  characteristics;  the presence  of the  salts  of CaCl2  and
MgCİ2 which indicate that the fluids are of sea water o rig ine or circulated in the marine sediments, the salinity of the
fluids  were  relatively  high  and their temperature  were  low  during  the  crystallization  of barites  (earlier episode  of
mineralization),  and the salinity of the fluids decreased while their temperatures increased during the crystallization
of sulfide m inerals {later episode of m ineralization).

The  disharmonies  between  the  salinity  and  temperature  of  the  fluids  during  the  early  and  later  episode  of
mineralization  may  be  explained  as;  the  fluids  were  siuficial  o  rig  ine  (either  meteoric  or  sea  water)  rather  than
mag mat ic origine and the fluids which circulated in the shallow depth were sligtly warmed, dissolved the Ba and
sulfate from  the  marinal  sediments  of the  basement and transported to  the  mineralization  environment during  the
early episode, while the deeply circulated fluids were heated up to the higher temperatures, dissolved the Pb, Zn and
other elements from the basement and reached to the environment during the later episode of mineralization.

Key Words: Barite,galena, orepetrograpy, Gazipaşa, Karalar, fluid inclusion

GİRİŞ

Antalya-Gazipaşa  yöresinde,  karbonat
yankayaçlı  barit  yatakları  yaygın  olarak
gözlenmekte  olup,  bazıları  baritle  birlikte  galenit
içermektedir.  Bunlardan  en  önemlileri;  Karalar,
Yuları,  Aydap,  Burhan  Mahallesi,  Kıcık,
Endişegüney  ve  Seyfe  yörelerinde  bulunmaktadır
(Şekil  1).

İnceleme  alanında  ve  yakın  çevresinde  bulunan
galenit  ve  barit  yataklarının  oluşum  süreçleri  ve
kökenleri  hakkında  daha  önceki  araştırmacılarca
ileri  sürülen  görüşleri  iki  grupta  toplamak
mümkündür.

1976;  Çöteli  &  Türk,  1977;  Remzi,  1978;  Gümüş
vediğ.,  1996).

Bu  çalışmada,  Karalar  yöresinde  bulunan
cevherleşmeler  çevresinde  yapılmış  saha
incelemeleri  ile  alman  örneklerde  yapılmış
mikroskopik  incelemelere  ve  sıvı  kapanım
incelemelerine  ait  bulgular  değerlendirilerek
cevherleşmelerin  yataklanma  şekilleri,  yan
kayaçlarla  ilişkileri,  mineralojik  bileşimleri,  yapı  -
doku  gibi  temel  jeolojik  özellikleri  ve  oluşum
koşulları  belirlenmeye  çalışılmıştır.

İNCELEME  ALANININ
ÖZELLİKLERİ

JEOLOJİK

Birinci  görüşte;  yöredeki  yatakların  stratiform,
stratabound  ve  damar  tipi  yataklanma  şekilleri
gösterdiği,  stratiform  yatakların  sinsedimanter
süreçlerle,  stratabound  ve  damar  tipi  yatakların  ise
daha  sonraki  jeolojik  olaylar  sırasında  (diyajenez,
bölgesel  metamorfizma  ve  tektonizma  gibi)
stratiform  yataklardan  remobilizasyon  ve
rekristalizasyon  süreçleri  ile  oluştuğu  ileri
sürülmektedir  (Striebel,  1965;  Şenel,  1977;
Sadıklar,  1978,  Sadıklar  &  Amstutz,  1981;  Ayhan,
1979,  1981  ve  1982;  Çopuroğlu,  1994;  Gülseren,
1987).

İkinci  grup  görüşte  ise;  yöredeki  yatakların
epijenetik  hidrotermal  süreçlerle  oluştuğu,
genellikle  damar,  yerel  olarak  ta  stratabound  tipte
yataklandığı  belirtilmiştir  (Barutoğlu,  1942;
Petrascheck,  1966;  Turner  &  Türk,  1974;  Bilgisu,

Bölgesel Jeoloji

İnceleme  alanının  içinde  bulunduğu  Orta
Toroslar  Bölgesi'nde  yeralan  kayaçlar,  Bolkardağ
Birliği,  Bozkır  Birliği,  Geyikdağ  Birliği,  Aladağ
Birliği,  Antalya  Birliği  ve  Alanya  Birliği  şeklinde
ayrımlanmışlardır (Özgül,  1976  ve  1984).

İnceleme  alanı  yakın  çevresinde  bu  birliklerden
Antalya  ve  Alanya  birlikleri  yüzeylemektedir.
Antalya  Birliği,  gravite  tektoniğinin  etkili  olduğu
bir  ortamda  gelişmiş,  Kambriyen  -  Üst  Kretase
arası  yaşlı,  boyutları  çakıl  boyundan  kilometrelere
kadar  değişen,  sığ  ve  derin  deniz  çökellerine  ait
bloklardan  oluşan,  Üst  Triyas  yaşlı  volkan itleri  ve
ofıyolitleri  içeren,  metamorfizma  geçirmemiş
kayaçlardan  oluşmaktadır.  Alanya  Birliği  ise;
Permiyen - Triyas  -  Alt  Tersiyer  yaşlı,  sublitoral



KARALAR (GAZİPAŞA-ANTALYA) BARİT-GALENİT YATAKLARI

Şekil  L  İnceleme  alanının  yer buldum  haritası.
Figure I. Location map of the study area.

ortamlarda  çökelmiş,  karbonatlı  ve  kırıntılı
kayaçlardan  oluşan  bir  birlik  olup,  Permiyen  ve
Triyas  yaşlı  kesimleri  yeşil  şist  fasiyesinde
metamorfızma  geçirmiştir.  Alanya  Birliği,  Antalya
Birliği  üzerinde  allokton  olarak  konumlanmış  olup,
derince  aşındığı  yerlerde  Antalya  Birliğine  ait
kayaçlar  açığa  çıkmakta  ve  bu  kesimler  Alanya
Tektonik  Penceresi  olarak  tanımlanmaktadır
(Özgül,  1984).

Diğer  yandan,  Şengör  ve  Yılmaz  (1981)  ile
Özgül  (1984)  bölgede  Permiyen  ve  öncesi'nde  bir
karbonat  platformunun  yeraldığını,  Triyas
(Ladiniyen  -  Noriyen)f  ta  bölgede  bir  açılma
olayının  geliştiğini  ve  Antalya  Naplarındaki
birimlerin  çökelebilmeleri  için  bir  çanağın
oluştuğunu,  Permiyen  platformuna  benzer  neritik
karbonat  ortamının  Triyas  başlarında  da  devam
ettiğini,  ancak  daha  sonra  ortamın  derinleşmesine

bağh  olarak  pelajik  hamurlu  breşlerin,  pelajik
kireçtaşlarının  ve  manganlı  radyolaryalarm
çökeldiğini,  bu  sırada  alkali  bazaltlardan  oluşan
yaygın  bir  volkanik  faaliyetin  geliştiğini
belirtmektedir.

Yerel  Stratigrafi

İnceleme  alanı  ve  yakın  çevresinde,  yukarıda
belirtilen  Antalya  Birliği'ne  ait  birimlerden;
Ordovisiyen  -  Alt  Devoniyen,  Permiyen  ve  Triyas
yaşlı  tortul  kayaçlar  ve  Kuvaterner  yaşlı  alüvyonlar
yüzeylemekte  olup,  Ulu  (1983)  tarafından  yapılmış
isimlendirmeler  kullanılarak;  sırasıyla  Çakmak,
Bıçkıcı  ve  Çamlıca  Formasyonları  şeklinde
isimlendirilmişlerdir.  İnceleme  alanının  doğu  ve
güneydoğu  kesimlerinde  Ulu  (1983)  tarafından
Yöreme  Formasyonu  olarak  ayrılmış  Triyas  yaşlı
çökeller  de  Çamlıca  Formasyonu  içinde
düşünülmüşlerdir.  Diğer  yandan,  Özgül  (1984)
tarafından  Antalya  Birliği  içinde  bulunduğu
belirtilen  oflyolitik  kayaçlar  ve  Triyas  yaşlı
volkanitler  inceleme  alanı  içinde  gözlenmemiştir.

Çakmak  Formasyonu  (Oç):  İnceleme  alanı
içinde  Karalar  Köyü'  nden  itibaren  KB  -  GD
doğrultuda  uzanan  bir  zon  halinde  gözlenmektedir
(Şekil  2).  Alt  seviyeleri  m  ikalı  kumtaşı  arakatkılı,
üst  seviyeleri  ise  şeyi  ve  laminalı  kireçtaşı
arakatkılı  olmak  üzere  genellikle  çamurtaşı  -  şeyi  -
mikalı  silttaşı  ardalanmasmdan  oluşmaktadır.
Kırıntılı  kesimleri  gri  -  yeşil,  üst  seviyedeki
karbonatlı  kesimler  ise  alacalı  bordomsu  -  grimsi
renklere  sahiptir.  Formasyonu  oluşturan  kayaçlar
önceki  araştırıcıların  (Ulu,  1983,  Gülseren,  1987,
Çopuroğlu,  1994)  belirttiği  gibi  düşük  dereceli
metamorfık  oluşumlardan  daha  çok  ileri  diyajenez
evresini  yansıtan  özellikler  sergilemektedir
(Bozkaya  ve  Yalçın,  2001).  İnceleme  alanı  içinde,
Çakmak  Formasyonunun  tabanı  gözlenememekte
olup,  üzerindeki  Bıçkıcı  Formasyonu  tarafından
uyumsuz  olarak  örtülmektedir.  Ordovisiyen  -  Alt
Devoniyen  yaşı  verilen  (Ulu,  1983)  birimden
alınan  çamurşeyl  ve  şeyi  örneklerinden  hazırlanmış
incekesitlerde  yaygın  biçimde  şeyi  -  çamurtaşı  /
silttaşı  mikrolaminasyonları  gözlenmektedir.  Şeyi
seviyelerinde  yer  yer  ileri  diyajenez  evresini  temsil
eden  buruşma  kıvrımları  ve  dilinimleri  gelişmiştir.
Üst  seviyelerde  arakatkılar  halinde  gözlenen
kireçtaşlan  genellikle  biyomikrit  karakterli  olup.
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Şekil  2.  İnceleme  alanının  basitleştirilmiş  yerel
jeoloji  haritası  (Ulu,  1983'ten  değiştirilerek)  ve
bilinen  cevherleşmelerin  yerleri

Figure 2.  Simplified geology map of the study area
(modified after Ulu,  1983) and location of the known
deposits and prospects.

0.5  -  1  mm'lik  şeyi  laminaları  içermektedir.  Kalın
kireçtaşı  arakatkılan  (3  -  4  m)  ileri  derecede
yeniden  kristailenme  geçirmiş  olup,  iri  kristalin  bir
görünüm  kazanmıştır.

Bıçkıcı  Formasyonu  (Pmb):  İnceleme alanının
yüksek  kesimlerinde,  Zeytin  Dağı  çevresinde
yüzeylemektedir.  İnceleme  alanı  içinde,  kirli  beyaz
renkli,  kalın  tabakalı  kireçtaşlan  ile  temsil
edilmektedir.  Yer  yer  ileri  derecede  yeniden
kristailenme  geçirmiştir.  İnceleme  alanındaki
galenitli  barit  cevherleşmeleri  bu  birim  içinde
gözlenmekte  olup,  cevherleşmelere  yakın
kesimlerde  çatlaklar  boyunca  dolomitleşmeler

gelişmiştir.  Altındaki  Çakmak  Formasyonu
üzerinde  açılı  uyumsuz  olarak  yeralmaktadır.  Ulu
(1983)  tarafından  Permiyen  yaşı  verilmiştir.  Bu
birimden  alınmış  örneklerden  yapılmış
incekesitlerde;  karbonatlı  minerallerin  hakim
olduğu,  az  miktarda  kuvars  bulunduğu,  yer  yer
stilolitik  dokulu,  mikrit  bağlayıcılı,  fosil  (Mizzia
sp.)  içeren  biyomikrit  ve  biyomikrosaparit
bileşimindedir.  XRD  incelemelerinde  karbonatlı
minerallerin  genellikle  kalsit,  cevherleşmeye  yakın
kesimlerde  ise  dolomit  olduğu  belirlenmiştir.

Çamlıca  Formasyonu  (Trç):  İnceleme  alanının
batı  kesimlerinde,  Çalpınar  Köyü  çevresinde
yüzeylemektedir.  Sarımsı  renkli  ve  ince  tabakalı,
kumtaşı  -  sittaşı  -  şeyi  ardalanması  ile  temsil
edilmektedir.  Üst  seviyelerinde  yer  yer  ince
kireçtaşı  arakatkılan  bulunmaktadır.  Birim  içinde
Çakmak  ve  Bıçkıcı  Formasyonlarına  ait  bloklar
bulunmaktadır.  Ulu  (1983),  Çamlıca
Formasyonunun  Çakmak  ve  Bıçkıcı  Formasyonları
tarafından  tektonik  olarak  üzerlendiğini  belirtmiş
ve  bindirme  zonunun  Karalar  Köyüne  yakınlığını
dikkate  alarak  Karalar  Bindirmesi  şeklinde
isimlendirmiştir.  Bu  birimden  alınmış  örneklerden
hazırlanan  incekesitlerde;  ince  taneli  seviyelerin
Çakmak  Formasyonundakilerden  daha  belirgin
buruşma  kıvrım  ve  dilinimleri  kazandığı,
silttaşlarında  ise  matriksin  tamamen  serizit  ve
klorite  dönüştüğü,  kuvarsların  uzun  eksenleri
sıkışma  yönüne  dik  olarak  yönlendiği  ve  basınç
çözünmesi  nedeniyle  matriks  ile  girift  sınır  ilişkisi
kazandığı  gözlenmektedir.  Bu  nedenle  bazı
seviyeler  tamamen  sleyt  ve  metaklastik  kay  aç
özelliği  sergilemektedir.  Alt  seviyelerde  artan
kireçtaşı  arakatkılarında,  breşleşmiş  allokem
taneleri  ile  otijenik  kloritlerin  oluştuğu,  yaygın
olarak  ikincil  karbonat  damarlarının  geliştiği
gözlenmiştir.

Jeolojik  Yorum

İnceleme  alanı  içinde;  Çakmak  ve  Bıçkıcı
Formasyonları,  Triyas  yaşlı  Çamlıca  Formasyonu
üzerinde  gözlenmekte  olup,  bu  ilişki  Ulu  (1983)
tarafından  tektonik  bindirme  olarak  nitelenmiş  ve
Karalar  Bindirmesi  şeklinde  tanımlanmıştır.
Ancak;  Çakmak  ve  Bıçkıcı  Formasyonlarına  ait
kayaçların  dolamakları  çok  düzensiz  ve  bloksu
görünümde  olup,  bu  formasyonlara  ait  kayaçların,
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Triyas  yaşlı  Çamlıca  Formasyonu  içinde  bloklar
şeklinde  bulundukları  (çökelme  ortamına  ortam
kenarından  bloklar şeklinde  kaymış;  sin-sedimanter
yerleşim)  da  söylenebilir.  Ayrıca,  Antalya  Birliği
için  yukarıda  anlatılan  özellikler  dikkate
alındığında  tüm  formasyonlara  ait  kayaçların
bloklar  şeklinde  olduğu  (post  sedimanter,  tektonik
karışım) da düşünülebilir.

Diğer  yandan,  önceki  çalışmalarda  belirtildiği
gibi  inceleme  alanındaki  birimlerin  hiçbiri
metamorfik  kay  aç  ve/veya  şist  olarak
tanımlanabilecek  derecede  metamorfızma
koşullarından  etkilenmemişlerdir.  Şeyi  ve/veya
çamıırşeyl  karakteri  hakim  olup,  Triyas  yaşlı
Çamlıca  Formasyonunun  diyajenez/metamorfizma
koşullarının,  kendisinden  daha  yaşlı  olan  Çakmak
ve  Bıçkıcı  formasyonlarına  göre  daha  yüksek
olduğu  gözlenmektedir.  Metamorfızma
derecesindeki  bu  farklılık  tektonizmadan
kaynaklanan  terslenmiş  metamorfızmadan  ziyade,
Triyas'taki  riftleşme  ile  ilgili  açılmalı  basende
ortaya  çıkan  daha  yüksek  ısı  akısından
kaynaklanmış  gözükmektedir  (Bozkaya  ve  Yalçın,
2001).

MADEN JEOLOJİSİ
Cevherleşmelerin Yayılımı ve İsimlendirilmesi

İnceleme  alanı  içinde  bilinen  galenit  ve  barit
cevherleşmeleri  Boyalık  ve  Suluocak  mevkilerinde
bulunmakta  ve  sırasıyla;  Boyalık,  Büyük  Ocak  ve
Sulu  Ocak  cevherleşmeleri  şeklinde
isimlendirilmektedir  (Şekil  2).  Bu  çalışmanın  saha
incelemeleri  sırasında  yalnızca  Büyük  Ocak  içinde
üretim  yapılmakta  olup,  bu  ocak  içinde  ve  Boyalık
ocağı  yarmalarında  inceleme  yapılabilmiştir.  Sulu
Ocak  da  herhangibir  işletme  faaliyeti
bulunmamakta  olup,  inceleme  ve  örnekleme
yapılamamıştır.

Cevherleşmelerin  Yataklanma  Şekilleri  ve  Yan
Kayaçlarla  İlişkileri

Büyük  Ocak  çevresinde  3  ayrı  cevherli  zon
bulunmakta  olup,  her  üçü  de  yan  kayacı  oluşturan
Bıçkıcı  Formasyonu'  na  ait  Permiyeıı  yaşlı
kireçtaşlan  içinde,  tabaka  düzlemleri  ile  uyumsuz,
onları  kesen  fay  zon  lan  boyunca  oluşmuş,  damar
tipi  oluşumlar  şeklindedirler  (Şekil  3).  Dİ,  D2  ve

D3  damarları  şeklinde  simgelenen  cevher
damarlarından  ilk  ikisi  uzun  yıllardan  beri
işletilmekte  olup,  D3  damarında  yalnızca  arama
çalışmaları  yapılmıştır.

Dİ  damarı;  önceki  çalışmalardan  bazılarında
(Örn.  Çopuroğlu,  1994),  yan  kayaçla  uyumlu,
birbirine  paralel  galenit  ve  barit  bantları  halinde,
sin-sedimanter  süreçlerle  oluşmuş,
tabakalı/stratifornı  tip  bir  cevherleşme  olarak
düşünülmüştür.  Ancak,  bu  damar  K85B/35GD
konumlu  iken,  kireçtaşı  tabakaları  K60B/60-70KD
konumlu  olup,  cevher  damarı  kireçtaşı  tabakaları
ile  uyumsuz  ve  ters  yönde  eğimlidir.  Ayrıca  cevher
damarı  içinde  önemli  miktarda,  faylanma  sırasında
oluşmuş  kireçtaşı  breşleri  bulunmaktadır.  Damar
içinde  barit  hakim  olup,  galenit  daha  azdır.  Yine
önceki  çalışmalardan  bazılarında,  birbirine  paralel
bantlar  halinde  oldukları  düşünülen  baritli  ve
galenitli  kesimler  detaylı  olarak  incelendiklerinde,
galenitlerin  baritli  kesimler  içindeki  boşlukları  ve
kılcal  çatlakları  dolduracak  şekilde,  daha  sonradan
oluştukları  görülmektedir  (Şekil  4a).  İleride
belirtilecek  mikroskopik  incelemelerden
yararlanılarak,  bu  bantlı  gibi  gözüken  yapısal
özelliğin,  damar  içinde  sonradan  gelişmiş  ve
baritlerin  ileri  derecede  milonitleşmesine  neden
olmuş  hareketler  sonucu  geliştiği  kabul  edilmiştir.
Sonuç  olarak;  Dİ  damarı,  yan  kayaçla  uyumsuz  ve
daha  sonradan  oluşmuş  damar  tipi  bir
cevherleşmedir.  Cevher  kalınlığı  50  cm  ile  2.5  m
arasında  değişmektedir.

D2  damarı;  K70B/85-89KD  konumlu,  damar
tipi  bir  oluşumdur.  Damar  kalınlığı,  30  cm  ile  1.0
m  arasında  değişmektedir.  Barit  hakim  olup,
galenit  içeriği  Dİ  damarına  göre  daha  azdır.  Dİ
damarı  ile  kesiştiği  yerlerde,  yer  yer  kalınlığı  5  m1

ye varan  havuzlamalar oluşmuştur.

D3  damarı;  K85D/85KB  konumlu  olup,
kalınlığı  20  cm  kadardır.  Barit  yanında  önemli
miktarda  kalsit  içerdiği  görülmektedir.  Damar
boyunca  bir  süre  arama  çalışması  yapılmış  olup,
ince olduğu  için  üretime geçilememiştir.

Boyalık  Ocağında  cevherli  zon  içinde  yarmalar
açılarak  arama  ve  üretim  faaliyetlerinde
bulunulmuştur.  Cevherleşme,  Permiyen  yaşlı
Bıçkıcı  Formasyonu  ile  Triyas yaşlı  Çamlıca
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Şekil  3.  Büyük Ocak çevresinin jeolojik  haritası  ve  kesiti
Fir  e 3.  Geologic map and cross-section of the Büyük Mine area
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damarı,  • ' ,  , £

Şekil 4.
Figure 4.
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Şekil  4  Açıklamalar  (Figure  4  Explanation)

İncelenmiş yataklardan ve örneklerden çeşitli  görüntüler:

a.)  Dİ  damarında gözlenen  bandımsı yapı  (Büyük Ocak içi);
b.)  Boyalık  Ocağında  Bıçkıcı  Formasyonu  ile  Çamlıca  Formasyonu  arasındaki  bindirme  zonu

boyunca  gelişmiş  kıvrımlarıma,  breşleşme  ve  cevherli'zon;
c.)  Cevherleşmelerin  baritçe  zengin  kesimlerinden  mikroskopik  görünüm  (Örnek  No:  GK-70,

Incekesit,  ÇN);
d.)  Milonitleşmiş baritler ve porfiroblastik doku  (Örnek No: GK-38, Incekesit, ÇN);
e.)  Baritlerin  milonitleşmesinden  daha  sonra  oluşmuş  galenit,  kuvars  ve  kalsit  kristalleri  (Örnek No:

GK-58, Parlatma, TN);
f.)  Barit  kristalleri  arasındaki  boşluklarda ve  çatlaklarda gelişmiş  galenit  oluşumları  (Örnek No:  GK-

45, Incekesit, TN);
g.)  Barit  kristalleri  arasındaki  boşluklarda  ve  çatlaklarda  gelişen  geç  evre  galenit  oluşumları  (Örnek

No: GK-47, Parlatma, TN);
h.)  Cevherleşmelerin  pirit,  kalkopirit  ve  markasitçe  zenginleşmiş  alt  kesimlerini  temsil  eden  bir

örnekte limonitleşmiş markasitler (Örnek No: GK-62, Parlatma, TN).

Various views from the investigated deposits and samples:

a.)  Band-like  structure  observed in  the  Dl  ore  veins  (in  Büyük  Mine);
h.)  Folding,  brecciation and mineralization along the tectonic contact between Bıçkıcı and Çamlıca

Formations,  in  the  Boy  alıkMine,
c.)  Microscopic  view  from  the  barite  rich  parts  of  the  mineralization  (Sample  No:  GK-70,

thinsection, crossed nicol);
d.) Milonitized barites and porphyroblastic texture (Sample No: GK-38, Thinsection, crossed nicol);
e.) Galena, quartz and calcite crystals occured after the milonitizotion of barite (Sample No: GK-58,

polished block, single nicol);
f)  Galena  occurences  along  the porouse  zones  and fissures  among  the  barite  crystals  (Sample  No:

GK-45, thinsection, crossed nicol);
g.)  Galena occurences  along  the  porouse  zones  and fissures  among  the  barite  crystals  (Sample  No:

GK-47, Polished block, single nicol);
h.)  Limonitized marcasite in the representive sample enriched in pyrite,  chalcopiyrite and marcasite

from the lower parts of the mineralization (Sample No: GK-62, Polished block, single nicol).
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Formasyonu  arasındaki  bindirme  zonu  üzerinde
gelişmiş  olup,  alttaki  Çamlıca  Formasyonu'nun
farklı  bir  şekilde  kıvrımlandığı,  üstteki  Bıçkıcı
Formasyonu  kireçtaşlarının  ise  aşın  derecede
breşleştiği  görülmektedir  (Şekil  4b).  Barit  ve
galenit  zenginleşmeleri,  kireçtaşlarının  aşırı
derecede  breşleştiği  zon  içince,  breşler  arası
boşluklarda  ve  kılcal  çatlaklar  içinde  oluşmuş  ince
damarcıklar  şeklindedirler.  Bir  süre  (az  miktarda)
üretim  yapılmış,  ancak  damarların  ince  olması
nedeniyle  çalışmalar  durdurulmuştur.  Bu  ocaktaki
cevherleşme  de,  yan  kayaçla  genellikle  uyumsuz ve
epijenetik  oluşumlar  şeklindedir.

Mineralojik  Bileşim  ve  Dokusal  Özellikler

Cevherleşmelerden  alınan  örneklerden
hazırlanmış  incekesit  ve  parlatma  blokları  ile
çekilen  XRD  diyagramlarında;  yarı  kantitatif
olarak  barit  (%  80  -  85  kadar)  ve  galenitin  (%  10-
15  kadar)  hakim  mineraller oldukları,  sfalerit,  pirit,
fahl,  limonit,  kuvars  ve  kalsit  gibi  minerallerin  çok
az miktarlarda bileşime  katıldıkları  görülmüştün

Baritler;  genellikle  öz  şekilli  ve  iri
kristaller  halinde  olup,  yüksek  reliyefleri,  iyi
gelişmiş  dilinimleri  ve  bol  çatlaklı  oluşları  ile
karakteristiktirler  (Şekil  4c).  Bantlı  gibi  gözüken
yerlerden  alınmış  örneklerde,  baritlerin  tektonik
basınçlar  etkisi  ile  milonitleştikleri  ve
porfiroklastik  doku  geliştiği  görülmektedir  (Şekil
4d).  Bu  milonitleşmiş  zonlar  ve  kılcal  çatlaklar
daha  sonra,  galenit,  kuvars  ve  az  miktarda  da
kalsitle  doldurulmuştur  (Şekil  4e).  İleri  derecede
ezilmiş  bu  zonlar,  makroskopik  olarak  birbirine
paralel  bantlar  halinde  gözükmekte  ve  yanıltıcı
olarak bantlı  yapı  izlenimi  vermektedir.

Galenitler,  barit  kristalleri  arasındaki
boşluklarda ve  kılcal  çatlaklar  içinde,  baritlere  göre
daha  sonra  oluşmuşlardır  (Şekil  4f  ve  4g).
Özellikle  milonitleşmenin  fazla  olduğu  kesimlerde
daha  fazla  zenginleşmişlerdir.

Cevherleşmenin  alt  kesimlerine  doğru  pirit,
markasit  ve  kalkopirit  içeriklerinin  arttığı  ve
yüzeysel  koşullarda  limonitleştikleri  gözlenmek-
tedir (Şekil  4h)

Yukarıda  açıklanan  mikroskopik  gözlemler;
barit  ve  galenitlerin  eş  zamanlı  oluşmadıklarını,
baritlerin  daha  önce  oluştuklarını  ve  galenitler
oluşmadan  önce,  bir  tektonik  hareketle
milonitleştiklerini,  galenitlerin  baritler  arası
boşluklarda  ve  baritler  içindeki  kırık  ve  çatlaklar
içinde,  baritlerin  milonitleşmesinden  daha  sonra
oluştuklarını  ve  milonitleşmenin  fazla  olduğu
kesimlerde  daha  fazla  zenginleştiklerini
göstermektedir.

SIVI KAPANIM İNCELEMELERİ

Sıvı  kapanımlan,  bilindiği  gibi,  mineraller
oluşurken  kristal  yapı  içinde  hapsolmuş  çözelti
damlacıklarıdır.  Mineral  oluşturucu  çözeltileri
temsil  edici  örnekler  oldukları  için,  sıcak  veya
soğuk  sulu  çözeltilerden  itibaren  oluşmuş
minerallerin  ve/veya  cevherleşmelerin  oluşum
koşullarının  ve  kökenlerinin  araştırılmasında
oldukça yararlı  bilgiler  ortaya  koymaktadırlar.

Örnek Seçimi ve İnceleme Yöntemi

Bilinen  cevherleşmelerin  işletildiği  ocakların
değişik  kesimlerinden  cevherleşmeleri  temsil
edecek  şekilde  alınmış  örnekler  arasından  15  adet
örnek  seçilmiş  ve  iki  yüzü  parlatılmış  ince  kesitleri
(fluid  inclusion  wafers)  hazırlanmıştır.  Bu
kesitlerde,  barit  ve  kuvars  kristallerinde  sıvı
kapananlarının  çok  az  sayıda  ve  küçük  boyutlu
kapananlar  halinde  bulundukları  gözlenmiştir.  Bu
nedenle  incelemelerde  çok  zorluk  çekilmiş  ve  çok
az  sayıda  ölçüm  yapılabilmiştir.

Çok  az  sayıda  da  olsa  sıvı  kapanım  içeren
kesitler, C.Ü. Jeoloji Müh. Bölümü1 nde bulunan ve
NIKON  Labophot-Pol  tipi,  polarizan  araştırma
mikroskoplarına  monte  edilmiş  LINKAM  THMS-
600  VE  TMS  92  tipi  soğutma  ve  ısıtma  sistemleri
ile  incelenmiş  ve  ilk  erime  (TFM)>

 s o n  erime
(TmiCE)  v e  homojenleşeme  ( T H )  sıcaklığı
ölçümleri yapılmıştır.  Her  üç ölçümde  de  hata  payı
±  0.5  °C  den  daha azdır.

Kapanımlarm  Petrografik  Özellikleri

İncelenen  kapananlar;  (i)  barit  kristalleri
içindeki birincil kapananlar,  (ii)  barit kristalleri
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Şekil  5:  Değişik  tip  sıvı  kapanımlarından  mikroskopik  fotoğraflar:  a.)  Barit  kristalleri  içindeki  tek  sıvı
fazlı  kapanımlar  (TN);  b.)  Barit  kristalleri  içindeki  çatlaklar  boyunca  gelişmiş  ikincil  kapanım  dizileri
(TN);  c.)  Sülfür  mineralleri  ve  baritleri  kesen  kılcal  kuvars  damarcıkları  (TN);  d.)  Kuvars  kristalleri
içindeki  birincil  kapanımlar (TN ).
Figure  5:  Photomicrographs  from  the  various  types  of  fluid  inclusions:  a.)  Monophase  liquid  fluid
inclusion  within  the  harite  crystals  (Single  nicol);  b.)  Secondary  inclusion  series  developed  along  the
fissures  within  the  barite  crystals  (Single  nicol);  c.)  Quartz,  veinlets  which  cut  the  sulfide  minerals  and
barite  (Single nicol); d.)  Primary  inclusions within the quartz  crystals  (Single nicol).

içindeki  ikincil  kapanımlar  ve  (iii)  kuvars
kristalleri  içindeki  birincil  kapanımlar  şeklinde  üç
farklı  oluşum  göstermektedirler.  Baritlerdeki
birincil  kapanımlar,  ender  olarak  gaz  kabarcıklı,
genellikle  gaz  kabarcıksız,  yalnızca  sıvı  faz  içeren
(çözeltilerdeki  kaynamaya  ve  cevherleşmelerin  sığ
derinlikte  oluştuklarına  işaret  sayılabilir)  tek  fazlı
kapanımlar  halindedirler  (Şekil  5a).  Bunlardan
bazıları  iri  boyutlu  olmakla  birlikte,  genellikle
küçük  boyutludurlar.  Baritlerdeki  ikincil
kapanımlar,  baritleri  kesen  ve  genellikle  kılcal
sülfiirlü  mineral  damarcıklarına  doğru  uzanan
kılcal  çatlaklar  içinde  gelişmiş,  birincil
kapananlara  göre  daha  yaygın,  küçük  boyutlu

kapanımlar  halindedirler  (Şekil  5b).  Kuvars
kristalleri  içindeki  birincil  kapanımlar  ise  sülfiirlü
minerallerle  birlikte  baritleri  kesen  kılcal  kuvars
damarcıkları  içindeki  kuvars  kristalleri  içinde
saptanmış  olup  küçük  boyutlu  ve  az  sayıda
kapanımlar halindedirler (Şekil  5c  ve  5d).

İlk Erime Sıcaklığı  Ölçümleri

Yukarıda  belirtilen  farklı  kapanım  türlerinin  her
üçünde  de  (barit  kristalleri  içindeki  birincil  ve
ikincil  kapanımlar  ile  kuvars  kristalleri  içindeki
birincil  kapanımlar),  -55.0  °C  ile  -49.5  °C  arasında
değişen  TpM  değerleri  ölçülmüştür.  Bilindiği  gibi,
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değerleri  su  içinde  çözülü  tuz  cinsi  hakkında
bilgi  vermekte  olup,  ölçülen  bu  sıcaklık  değerleri
çeşitli  su-tuz  sistemlerinin  ötektik  sıcaklıkları  ile
karşılaştırıldıklarında,  çözelti  içinde  NaCl,  CaCİ2
ve  MgCİ2  gibi  tuzların  bulunduğuna  işaret
etmektedir  (H2O-NaCİ-CaCİ2sistemi  için  ötektik
sıcaklık  ;  -55.0  veya  -52.0  °C,  H2O-MgCİ2-CaCİ2
sistemi  için  ötektik  sıcaklık;  -52.2  °C5  H2O-CaCİ2
sistemi  için  ötektik  sıcaklık;  -49.5  °C;  Shepherd  ve
diğ.,  1985'  ten).  Mineral  oluşturucu  hidrotermal
çözeltiler  içinde  CaCİ2  ve  MgCİ2  gibi  tuzların
varlığı,  çözeltilerin  ya  deniz  suyu  kökenli
olduklarına  veya  denizel  sedimanlar  içinden
geçerek  ortama  geldiklerine  işaret  sayılabilir.
Farklı  zamanlarda  oluşmuş  kapanımlarda,  benzer
TFM  değerlerinin  ölçülmüş  olması  çözeltilerdeki
tuz  bileşiminin  zamanla  değişmediğini  göster-
mektedir.

Son  Buz Erime  Sıcaklığı  Ölçümleri ( T I C E )

Yapılan  incelemeler  sırasında;  barit  kristalleri

içindeki  birincil  kapanımlarda,  -12.0  °C  ile  -7.4  °C

arasında  değişen,  ikincil  kapanımlarda,  -6A  °C  ile  -

2.8  °C  arasında  değişen  T J Ç E  değerleri

ölçülmüştür.  Kuvars  kristalleri  içindeki  brincil

kapanımlarda  ise  -6.3  ile  -3.0  °C  arasında  değişen

TlCE  değerleri  ölçülmüştür.

Bilindiği  gibi,  son  buz  erime  sıcaklığı  değerleri,
çözeltilerin  tuzluluğu  hakkında  bilgi  vermekte
olup,  Bodnar  (1993)  tarafından  geliştirilmiş
tuzluluk  hesaplama  eşitliği  yardımıyla,  belirtilen
sınır  değerleri  dikkate  alınarak,  barit  kristalleri
içindeki  birincil  kapanımlar  için  %  16.0  ile  11.0
aralığında  (n=  7,  ort.  =  13.5),  barit  kristalleri
içindeki  ikincil  kapanımlar  için  %  9.7  ile  4.6
aralığında  (n=  5,  ort.  =  7.2),  kuvars  kristalleri
içindeki  birincil  kapanımlarda  ise  %  9.6  ile  4.9
aralığında  (n=  5,  ort.  =  7.3)  değişen  NaCl  eşdeğeri
tuzluluk  değerleri  hesaplanmıştır.

Baritlerdeki  birincil  kapanımlara  ait  tuzluluk
değerleri,  baritlerin  oluşumu  sırasında  hidrotermal
çözeltilerin  tuzluluklarının  biraz  yüksek  olduğunu,
baritlerdeki  ikincil  kapanımlar  ile  kuvarslardaki
birincil  kapanımlara  ait  tuzluluk  değerleri  ise,
kuvarsların  ve  sülfürlü  minerallerin  oluşumu

sırasında  tuzluluğun  önemli  miktarda  düştüğünü
göstermektedir.

Homojenleşme Sıcaklığı Ölçümleri (TJJ)

Yapılan  incelemeler  sırasında;  barit
kristal lerindeki  yalnızca  sıvı  faz  içeren  (gaz
kabarcığı  içermeyen)  birincil  kapanımlarda  TH
sıcaklığı  değerleri  ölçülememiş  ancak  kapanımlann
büyük  çoğunluğunun  70-75  °C  arasında  patladığı
görülmüştür  (kapanlanma  sıcaklıklarının  bu
sıcaklıktan  daha  düşük  olduğu  sonucu
çıkarılabilir).  Baritler  içindeki  birincil
kapanımlarda  78.3  °C  ile  96.2  °C  arasında  değişen
(n = 7, ort. = 89.3  °C) TH değerleri, barit kristalleri
içindeki  ikincil  kapanımlarda  103.9  °C  ile  156.9  °C
arasında  değişen  (n  =  18,  ort.  =  125.7  °C)  TH
değerleri,  kuvars  kristalleri  içindeki  brincil
kapanımlarda  ise  120.7  °C  ile  137.8  °C  arasında
değişen  (n  =5,  ort.  =  130.5  °C)  TH  değerleri
ölçülmüştür.  Ölçülen  homojenleşme  sıcaklığı
değerlerinin  frekans  dağılımı  Şekil  6f  da
görülmekte  olup,  baritlerdeki  birincil  kapanımlann
diğer  kapanımlardan  belirgin  bir  şekilde  ayrıldığı
görülmektedir.

Ölçülen  homojenleşme  sıcaklığı  değerleri;
baritlerin  oluşumu  sırasında  çözeltilerin
sıcaklıklarının  düşük  olduğunu,  ancak  daha  sonra,
kuvarsların  ve  sülfürlü  minerallerin  oluşumu
sırasında  156.9  °C  ye  kadar  yükseldiğini  işaret
etmektedir.

Yukarıda  belirlenen,  tuzluluk  ve  homojenleşme
sıcaklığı  değerleri  birlikte  değerlendirildiklerinde;
baritlerin  oluşumu  sırasında  çözeltilerin
tuzluluklarının  yüksek,  sıcaklıklarının  düşük
olduğu,  kuvarsların  ve  sülfürlü  minerallerin
oluşumu  sırasında  ise  tuzluluklarının  düşük,
sıcaklılıklarının  yüksek  olduğu  sonucu
çıkarılmaktadır  (Şekil  7).
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ŞekiS  6:  Sıvı  kapananlarında  ölçülmüş
homojenleşme  sıcaklığı  değerlerinin  frekans
dağılım  grafiği.
Figure  6:  The frequency  distribution graph  of the
horn o geni  zat  ion temperatures values measured
during  fluid inclusion studies.

Şekil  lı  Tuzluluk-homojenleşme  sıcaklığı
diyagramında  değişik  kapanım  gruplarının
dağılımı.
Figure  7:  The  distribution  of  various  inclusion
groups  on  the  salinity-versue  homogenization
temperature diagram.

SONUÇLAR  VE  ÖNERİLER

Saha  incelemelerinden;  inceleme  alanı  içindeki
cevherleşmelerin  Permiyen  yaşlı  Bıçkıcı
Formasyonu'na  ait  kireçtaşları  içinde,  tabakalanma
düzlemleri  ile  uyumsuz,  kırık  hatlarına  bağlı,
damar  tipi  cevherleşmeler  şeklinde  oldukları,  bazı
önceki  çalışmalarda  belirtildiği  gibi  tabakalanmaya
bağlı  stratiform  ve/veya  strataboud  tipi
cevherleşmeler  olmadıkları  anlaşılmaktadır.

Cevherleşmelerden  a!  inan  örneklerden
hazırlanmış  incekesit  ve  parlatma  blokları  ile
çekilen  XRD  diyagramlarında;  barit  (%80-85
kadar)  ve  galenit  (%10-15  kadar)'  in  hakim
mineraller  oldukları,  cevherleşmenin  alt
kesimlerine  doğru,  sfalerit,  pirit,  fahl,  limonit,
kuvars  ve  kalsit  gibi  minerallerin  çok  az
miktarlarda  bileşime  katıldıkları  görülmüştür.

Cevherleşmelerde  saptanan  yapısal  ve  dokusal
özellikler;  barit  ve  galenitlerin  eş  zamanlı
oluşmadıklarını,  baritlerin  daha  önce  oluştuklarını
ve  galenitler  oluşmadan  önce,  bir  tektonik

hareketle  milonitleştiklerini,  galenitlerin  baritler
arası  boşluklarda  ve  baritler  içindeki  kırık  ve
çatlaklar içinde,  baritlerin milonitleşmesinden daha
sonra  oluştuklarını  ve  milonitleşmenin  fazla  olduğu
kesimlerde  daha  fazla  zenginleştiklerini
göstermektedir.

Sıvı  kapanım  incelemeleri  sırasında ölçülen  ve  -
55.0  °C  ile  -49.5  °Ç  arasında  değişen  TpM
değerleri  mineral  oluşturucu  hidrotermal  çözeltiler
içinde  CaCl2  ve  MgCİ2  gibi  tuzların  varlığını
göstermekte  olup,  çözeltilerin  ya  deniz  suyu
kökenli  olduklarına  veya  denizel  sedimanlar
içinden  geçerek  ortama  geldiklerine  işaret
sayılmaktadır.  Farklı  zamanlarda  oluşmuş
kapanımlarda,  benzer T F M  değerlerinin  ölçülmüş
olması  çözelti lerdeki  tuz  bileşiminin  zamanla
değişmediğini  göstermektedir.

Sıvı  kapanım  incelemeleri  sırasında  ölçülen
TmiCE  değerlerinden  itibaren  hesaplanmış,
baritlerdeki  birincil  kapanımlara  ait  tuzluluk
değerleri  (NaCl  eşdeğeri  olarak),  baritlerin
oluşumu  sırasında  hidrotermal  çözeltilerin
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tuzluluklarının  biraz  yüksek  olduğunu  (%  16.0  ile
11.0  aralığında;  ort.  =  13.5),  baritlerdeki  ikincil
kapananlar  (%  9.7  ile  4.6  aralığında;  ort.  =  7.2)  ile
kuvarslardaki  birincil  kapammlara  (%  9.6  ile  4.9
aralığında;  ort.  =  7.3)  ait  tuzluluk  değerleri  ise;
kuvarsların  ve  sülfüıiü  minerallerin  oluşumu
sırasında  tuzluluğun  önemli  miktarda  düştüğünü
göstermektedir.

Sıvı  kapanım  incelemeleri  sırasında  ölçülen
değerlerinden;  baritlerin  oluşumu  sırasında
çözeltilerin  sıcaklıklarının  düşük  olduğu  (96.2  °C
den  daha düşük;  genellikle  70  °C  den  daha düşük),
ancak  daha  sonra,  kuvarsların  ve  sülfürlü
minerallerin  oluşumu  sırasında  156.9  °C  ye  kadar
yükseldiği  anlaşılmaktadır

Tuzluluk  ve  homojenleşme  sıcaklığı  değerleri
birlikte  değerlendirildiklerinde;  baritlerin  oluştuğu
erken  evrede  çözeltilerin  tuzluluklarının  yüksek,
sıcaklıklarının  düşük  olduğu,  kuvarsların  ve
sülfürlü  minerallerin  oluştuğu  geç  evrede  ise
çözeltilerin  tuzluluklarının  düşük,  sıcaklılıklarının
yüksek  olduğu  görülmektedir.  Bu  durum,  önce
yüksek  sıcaklık  minerallerinin  daha  sonraları  ise
düşük  sıcaklık  minerallerinin  kristallendiği  tek
evreli  hidrotermal  sistemlerle  uyuşmamakta  olup,
sığ  derinliklere  inerek  ısınmış  yüzey  sularının
denizel  sedimanlardan  baryum  ve  sülfatı  çözerek
erken  evrede  çökelttiğini,  derinlere  inerek  daha
fazla  ısınmış  suların  ise  Pb,  Zn  ve diğer elementleri
tabandan  çözerek  daha  geç  olarak  cevherleşme
ortamına  gelip  sülfürlü  mineralleri  oluşturduğu
şeklinde  açıklanabilir.
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EXTENDED SUMMARY

Karalar  barite  -  galena  deposits,  located  in
northeast  of  Gazipaşa  (Antalya),  are  the  typical
examples  of  the  carbonate  hosted  barite  -  galena
deposits  in the Central Tauride Belt of Turkey.

The  Karalar  area  is  located  in  the  Antalya  Unit
consists  of  Upper  Cambrian  to  Upper  Cretaceous
detritic  sedimentary  and  calcareous  rocks.  In  the
study  area,  the  Antalya  Unit  is  represented  by
Ordovician  detritics,  Permian  limestones  and
Triassic  detritics  which  were  named  as
Çakmakkaya  (Oç),  Bıçkıcı  (Pmb),  Yöreme  (Try)
and  Çamlıca  (Trç)  formations  respectively  (Ulu,
1983  and Gülseren,  1987).  The Triassic detritics  of
the  Çamlıca  Formation  are  overthrusted  by  the
older units.

Ore  deposits  (Büyük  and  Boyalik  Mine)  of the
area were occured  in the limestones  of the Permian
Bıçkıcı  Formation  as  ore  veins  along  the  fault
zones  which  were discordant to the bedding planes.
In  the  Büyük Mine  sector;  there  are  three  different
ore  veins  numbered  as  Dl  (N85W  /  35  SE),  D2
(N70W  /  85NE)  and  D3  (N85E  /  85NW)  veins.
The  thickness  of  the  veins  changes  from  0.2  m  to
2.5  m.  In  the  Boyalik  Mine,  mineralization  was
developped  as  thin  ore  veinlets  within  the  hardly
brecciated  bottom  zones  of  the  limestones  of  the
Bıçkıcı  Formation,  along  the  tectonic  (overthrust
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zone)  contact  between  the  Permian  Bıçkıcı  and
Triassic Çamlıca Formations.

Investigation  of the  ore  samples  by  microscopic
and  XRD  methods  shows  that  the  ore  deposits
mainly  contain  barite  (80 -  85  %)  and  galena (10 -
15  %)  and  small  amounts  of  sphalerite,  pyrite,
fahlerz,  limonite,  quartz  and  calcite.  Barites  are
occured  during  the  earlier  episode  of
mineralization  and  mylonitized  before  than  the
galena  formation.  Galena  and  other  minerals  are
epigenetically  occured  with  barite,  along  the
porous  zones  between  the  brecciated  barite  crystals
and  enriched  especially  in  the  hardly  mylonitized
zones.

TFM,  TmicE  and  TH  measurements  during  the
microthermometric  studies  indicate  that  the  ore
deposits  of  the  area  are  occured  by  hydrothermal
fluids  with  following  characteristics;  contain  the
salts  of CaCİ2  and  MgCİ2  which  indicative  that the
fluids  are  either  sea  water  origine  or  circulated  in
the  marine  sediments,  the  salinity  of  the  fluids
were  high  and  their  temperature  were  low  during
the  crystallization  of  barites  (earlier  episode  of
mineralization)  and  the  salinity  of  the  fluids  were
decraased  while  their  temperature  were  increased
during  the  crystallization  of  sulfide  minerals  (later
episode of mineralization).

Ore  -  host  rock  relations  and  ore  petrographic
studies  show  that  the  investigated  deposits  are  vein
type  deposits,  discordant  with  the  bedding  planes
of  the  host  limestones,  epigenetically  occured
along  the  fault  and  overthrust  zones.  These
observations  lead  to  a  different  conclusion  than
that  of  earlier  studies  suggested  stratiform  and
strata-bound  type  occurences.  The  disharmonies
between  the  salinity  and  temperature  of  the  fluids
during the early  and  later episode of mineralization
may  be  explained  as,  the  fluids  were  surficial
origine  (either  meteoric  or  sea  water)  rather  than
magmatic  origine  and the  fluids  which circulated in
the  shallow  depth  were  sligtly  warmed,  dissolved
the  Ba  and  sulfate  from  the  marinal  sediments  of
the  basement  and  transported  to  the  mineralization
environment  during  the  early  episode,  while  the
deeply  circulated  fluids  were  heated  up  to  the
higher temperatures, dissolved the Pb, Zn and other
elements  from  the  basement  and  reached  to  the

environment  during  the  later  episode  of
mineralization.
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Öz

Divriği  (Sivas)  A-B  kafa  cevherleşmeleri  Murmano  plütonu,  Akdağ  kireçtaşları  ve  Güneş  ofiyolitine  ait
serpantinleşmiş  ultramafik  kayaçlar  ile  stratigrafik-tektonik  ilişkiler  sunar.  Cevherleşmeyi  kontrol  eden  magmatik-
hidrotermal  sistem  Geç  Kretase  yaşlı  Murmano  plütonunım  yerleşme-kristallenme  ve  soğuma  süreçleriyle  kontrol
edilmektedir.  Bölgedeki  plütonik  kayaçlar  çok  yaygın  bir  alkali  metasomatizması  (önce  Na-Ca,  sonra  K)  etkisiyle
Önce  skapolitleşmiş  daha  sonra  ikincil  K-feldispat  oluşumları  ile  belirginleşen  potassik  alterasyona  maruz  kalmıştır.
Cevherleşme,  bu  tür  metazomatik  kayaçlar  içinde  gözlenmekte  ve  endoskaın  özellikleri  de  göstermektedir.  Yatakta,
önemli  ekzoskarn  zonları  ya  hiç  gelişmemiştir  ya  da  sınırlı  bir  şekilde  serpantinleşmiş  ultramafik  kayaçlar  içinde  çok
ince  damarcıklar  şeklinde  önemsiz  olarak  gözlenmektedir.  Bölgede  alterasyonlar  ve  cevherleşme  birbirini  takip  eden
üç  ardışık  süreçte  oluşmuştur.  İlk  evre  olan  prograd  evre  çoğunlukla  A-kafa  olarak  tanımlanan  bölgede
gözlenmektedir.  Bu  evre  en  içten  (granitik  kayaçtan)  serpantinize  ultramafik  kayaçlara  doğru  sırasıyla,  skapolit,
skapolit-granat  zonlarının  oluşmasıyla  sonuçlanmıştır.  Retrograd  evre,  fılogopit-manyetit+K-feldispat  (±skapolit
±granat)  zonlanndan  oluşur.  Bu  evrenin  ürünleri  hem  A-kafa  bölgesinde  prograd  evre  toplulukları  üzerinde  onları
silmiş  veya  ornatmış  olarak,  hem  de  B-kafa  olarak  bilinen  bölgede  gözlenmektedir.  Son  evre  olan  geç  alterasyon
evresi  ise  çoğunluğu  serizitleşmiş,  breşik  zonlar  ve  karbonatlar  içerisinde,  hibrid  hidrotermal  sistemler  tarafından
oluşturulan  hematit,  limonit,  götit oluşumları  ve  sülfîd  cevherleşmeleri  ile temsil  edilir.

A  kafa  mineralizasyonlarını  oluşturan  hidrotermal  sistemin  devamı  olarak  düşünülen  B  kafa  oluşumları  derinlere
doğru  incelen  huni  şekline  sahiptir.  Bu  nedenle  Fe-oksit-Cu-Au  sistemlerindeki  breş  bacaları  veya  diatremlere
benzerlikler  sunar.  Rekristalize  kireçtaşları  ile  dokanağı  çoğu  zaman  keskin  ve  serpantinitlerle  olan  dokanakları  ise
ezik  ve  faylıdır.  Derinlere  doğru  daha da  artan  silisleşme  ve  karbonatlaşmaya  sülfîd  mineralleri  de  eşlik  etmekte,  buna
karşın  martitleşmiş  zonlar  masif  manyetite  geçiş  göstermektedir.  Sığ  kesimlerde  serizitleşmiş  zonlar  ile  bu  zonların
dokanaklarındaki  kireçtaşları  içerisinde  kolloform  barit  oluşumları  hidrotermal  sistemin  son  evrelerini  temsil  eden
düşük  sıcaklıklı  oluşumlardır.

Anahtar  Sözcükler:  Divriği  (Sivas),  A-B-kafa  cevherleşmeleri,  Fe-skarn,  alkali  metazomatizması,  metazomatik
zonlanma, geç alterasyon zonları

Abstract

Divriği  (Sivas)  A-B  kafa  mineralizations  show  stratigraphic  and  tectonic  relationships  to  Murmano  plııton,
Akdağ limestones  and serpentinized ultramafic rocks in  Güneş  ophiolite.  The magmatic-hydrothermal  system  that
controls the mineralizations is related to emplacement,  crystallization and cooling of the Late Cretaceous Murmano
pluton.  The  plutonic  rocks  have  been  experienced  a pervasive  alkaline  metasomatism  resulting  in  scapolitization
followed  by  a potassic  alteration  with  a  secondary  K-feldspar formation.  The  mineralization  is  hosted  by  these
metasomatic rocks,  and as endoskarns.  The exoskarn are not observed or are not of importance and limited to a few
veinlets  within  the  serpentinized  ultramafic  rocks.  The  alterations  and  mineralizations  were  formed  in  three
successive stages in the region. The first prograde stage, dominates in region known as A-kafa, This phase is resulted
in the formation of metasomatic zones starting from granitoids (central parts) to serpentinites as scapolite, scapolite-
garnet  zones.  The  retrograde  stage  consists  of phlogopite-magnetite+K-feldspar  (iscapolite  ±gamet)  zones.  The
products  of  this  stage  is  observed  in  the  B-kafa  region  and  also  in  the  A-kqfa  region  as  superimposing  and/or
replacing the prograde assemblages.  The late-alteration stage,  which is the last stage,  is represented by hematite,
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limonite, goethite and sulfide mineralizations formed by hybrid hydrothermal systems in brecciated, sericitized and
carbonated rocks. The B-kqfa mineralizations that are regarded as the continuum of hydrothermal system forming the
A-kafa  mineralizations  have  a  conical  shape  thinning  downward.  Therefore,  it  resembles  to  breccia  pipes  and
diatremes  in  Fe-oxide-Cu-Au  systems.  The  contacts  of brecciated rocks  with  recrystallized limestones are  mainly
sharp,  while  it  is  sheared and faulted  with  serpentinized rocks.  The  silicification  and carbonization  that  increase
downward  is  accompanied  by  sulfide  mineralization.  However,  martitized  zones  grade  downward  into  massive
magnetite  bearing  zones.  The  sericities  at  shallower  levels  and  barite-bearing  limestones  in  contact  with  these
granitoids represent the late and low temperature products of the hydrothermal system.

Key  Words:  Divriği  (Sivas),  A-B-kafa  mineralizations,  Fe-skarn,  alkaline  metasomatism,  metasomaiic  zoning,  late
alteration zones.

GİRİŞ

Demir  cevherleşmeleri  bakımından  önemli  bir
potansiyele  sahip  olan  Divriği  bölgesi,  Sivas  ili
Divriği  ilçesinin  yaklaşık  20  km  kuzeybatısında
(Şekil  1)  yer  alır.  Yapılan  çalışmalarda,  bölgedeki
cevherleşmelerin  %  50  Fe  içeren  toplam
111.304.863  ton  (görünür+muhtemel)  rezerve
sahiptir  (Koşal,  1971).  Bugüne  kadar  Divriği
cevherleşmelerine  yönelik  çok  fazla  çalışma
yapılmış  olmasına  rağmen,  bunlardan  Kovenko
(1937;  1938;  1940),  Pilz  (1937),  Gysin  (1938),
Wijkerslooth  (1939;  1941),  Klemm  (1960),  Koşal
(1965;  1971;  1973),  Ünlü (1983;  Ünlü  ve Stendall,
1989),  Yıldızeli  (1998)  başlıcalandır.  Ancak  bu
çalışmaların  çoğu  Divriği  bölgesi  demir
yataklarının  potansiyelinin  araştırılmasına
yöneliktir.  Bunlardan  (Ünlü,  1983;  Ünlü  ve
Stendall,  1989)'  nun  ortaya  koyduğu  model,
bölgedeki  cevherleşmelere  köken  olabilecek
kaynak  kayacın  serpantinitler  olabileceğini  ve
cevherin  serpantinlerden  yıkanarak  remobilizasyon
yoluyla  bugünkü  konumunda  zenginleştiğini
belirtmektedir.

Dünya  literatürüne  kontakt  metazomatik  kalk-
skarn  (Bottke,  1981)  ve Petraschek  ve Pohl,  (1982)
tarafından  kontakt  metazomatik  tip  yataklar  olarak
tanıtılmıştır  (Ünlü  ve  Stendal,  1986).  Divriği  skam
yatakları  oluşumu  üzerinde  hala  farklı  görüşler
mevcuttur.  Yıldızeli  (1977;  1998)  bölgedeki  demir
cevherleşmelerini  serpantinleşmiş  ultramafîk
kayaç-granitoid  (Murmano  plütonu)  dokanağının
"kontakt  metamorfizma"sı  veya  "Fels"leşmesi  ile
oluştuğunu  öne  sürmektedir.  Bugün  bilinen  ve
kullanılan  anlamıyla  skarn  terminolojisi  ve  onunla
ilgili  oluşum  mekanizmalarına  değişik  araştırıcılar
içerisinde  yaklaşık  1  km2  lik  bir  alanda  yüzeylenen
skarnlara ait zonlanma haritası  hazırlanmıştır.

(Ünlü,  1983;  Ünlü  ve  Stendall,  1989;  Klemm,
1960;  Koşal,  1971;  1973)  tarafından  değinilmiştir.
Bunun  yanında  bazı  çalışmacılar  (örneğin  Koşal,
1971;  1973)  yatağın  oluşumunu  kontakt-
metazomatik-pnömatolitik  ve  pnömatolitik-
hidrotermal  gibi  modellerle  ifade  etmeye
çalışmışlar  ve  cevherleşmelerin  granit  intrüzyonu
ile  ilişkili  ve  hidrotermal-pnömatolitik  akışkanlar
tarafından  oluşturulmuş  skarn  tipi  bir  yatak  olduğu
konusunda  birleşmişlerdir.  Bunlar  hem  cevher
getiren  hem  de  cevherleşmeye  sebep  olan  kaynağın
Murmano  plütonu  olduğunu  öne  sürmüşlerdir.
Doğrudan  granit  intrüzyonu  ile  ilişkili  demir
oluşumlarına  karşıt  ilk  görüş  Ünlü  (1983)  ve  Ünlü
ve  Stendal  (1986,  1989)  tarafından  ortaya
konmuştur.  Bu  çalışmada  jeokimyasal  ve
jeoistatistikseî  yöntemlerin  bölgedeki  cevher-kayaç
topluluklarına  uygulanmasıyla,  Fe  elementinin  yan
kayaçlardan  (serpantinleşme  sırasında)  remobilize
olmaları  gerektiği  öne  sürülmüştür.  Ayrıca  Ünlü
(1983)  tarafından  bölgedeki  cevherleşmeleri
"okyanus  kabuğuna  özgü  demir  yataklanmalaıT
olarak  smıflamıştır.

Divriği  bölgesi  demir  cevherleşmelerini
etkileyen, ya da kontrol  eden magmatik-hidrotermal
sistem  ile  ilgili  çalışmalar  literatürde  bulunmasına
rağmen,  zonlanma  desenleri,  zonların  birbiriyle
olan  ilişkisi,  cevherleşme-zonlanma  ilişkileri  ve  yan
kayaç  alterasyonu  ile  ilgili  ayrıntılı  bilgiye
rastlanılmamaktadır.  Bu  çalışma,  Türkiye'nin  en
büyük  demir  yataklarından  biri  olan  Divriği  A-B-
kafa  yatakları  üzerindeki  bu  eksikliğin
giderilmesini  amaçlamaktadır.  Bu  amaçla,  J40-al
paftasında  ve  Divriği  A-B-kafa  işletme  sahası
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Şekil  l.A)  Divriği  (Sivas)  bölgesine  ait basitleştirilmiş jeolojik harita (Oztürk ve Oztunalı,  1983),
(B)  A-B  kafa cevherleşmelerini  gösteren jeolojik harita  (Koşaf,  1971  ve Oztürk ve Oztunalı,  1983'den
basitleştirilerek)
Figure l.A) The Simplified geological map of the Divriği (Sivas) region (Modified from Oztürk and
Öztunalı,  1983),  (B)  The geological  map  showing  the  A -B kafa mineralizaions  (Simplified from  Koşal,
1971;  Oztürk and Oztunalı,  1983)
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Haritalama,  açık  işletme  sırasında  açılmış  olan
basamaklar  boyunca  1/1000  ölçeğinde
gerçekleştirilmiştir.  Basamakların  haritalanması
sırasında  granitik  kayaçlardan  (batıdan)
serpantinleşmiş  ul  tram  afi  k  kayaçlara  (doğuya)
doğru  örnekler  alınmış,  ve  örneklerin  kordinatları
GPS  (Global  Konumlandırma  Sistemi)  yardımıyla
harita  üzerine  aktarılmıştır.  Örneklerdeki  baskın
mineral  veya  mineral  toplulukları  her  zon  için
indeks mineral(ler) kabul edilerek, bu mineral ya da
minerallerin  başlangıç  ve  bitiş  noktaları  skarn
zonlarının  sınırı  olarak haritalanmıştır.  Sonuçta bu
çalışma  ile  bölgedeki  cevherleşmelere  model
olabilecek  bir  alterasyon  zonu  tanımlanmakta,  bu
zonun  iç  yapısı  ve  granitoyidlerle  ilişkisi  ortaya
konulmaktadır.  Bölgede  ilk  defa gerçekleştirilen  bu
model  yardımıyla  yeni  maden  sahalarının  ve
potansiyel  alanların  tespitinde  ve/veya  bu  tür
sahaların  arama  amaçlı  test  edilmesinde
kullanılabilir nitelikte olduğu ortaya çıkmaktadır.

BÖLGESEL  JEOLOJİ

Divriği  ve  çevresinde  gözlenen  demir
cevherleşmeleri  Orta  Anadolu  Kristalen
Karmaşığı'nın  (OAKK)  kuzeydoğu  kenarında  yer
alır.  Divriği  bölgesi,  Fe  yatakları  açısından  önemli
bir  saha olma özelliğini  her zaman  korumuştur.  Bu
yataklar,  Kuşçu  ve  Erler (1998)'de tanımlanan  Fe-
skarn  zonu  içerisindedir.  Bölgenin  genel  jeolojik
özellikleri,  bölge  kayaçlarının  birbiriyle  olan
jeolojik  ve  tektonik  ilişkileri  ilk  kez  Koşal  (1965,
1971,  1973)'te verilmektedir.

Divriği  ve  yakın  civarında  en  eski  birimler
Mesozoyik  yaşlı  Akdağ  kireçtaşları  (Baykal,  1966;
Koşal,  1971; 1973)  ve  bölgeye  Geç  Kretase  öncesi
yerleşen  Güneş  ofıyolitine  ait  serpantinleşmiş
ııitramafik kayaçlardır (Zeck ve Ünlü,  1987;  1988a;
1988b)  (Şekil  1).  Bu  kayaç  topluluğu,  Murmano
plütonu  tarafından  sıcak  dokanaklarla  kesilir
(Koşal,  1971;  1973;  Zeck  ve  Ünlü,  1987,  1988a,
1988b).

Sivas-Divriği  bölgesinde  geniş  bir  alanda
gözlenen  Güneş  ofıyolitine  ait  birimler  alttan  üste
doğru  ultramafık,  gabroyik  kayaçlar  ve  spilit-
diyabazlar  ile  onların  piroklastik  türevlerinden
oluşmaktadır  (Bayhan  ve  Baysal,  1982).  Ana
kayacı  dıınit-harzburjit-verlit olan (Koşal,  1971) ve

aşın  derecede  değişime  uğramış  bu  kayaçlarda,
bantlı  bir  doku  hala  belirgindir.  Rekristalize
kireçtaşı  olarak  tanımlanan  Akdağ  kireçtaşları
genel  olaıak  fazla  yaygın  olmamasına  rağmen
cevherleşmelerle  ilişkileri  bakımından  önemlidir.
Düşük  dereceli  bir  metamorfızma  geçirmiş
olmasından  dolayı  fosil  içermeyen  Akdağ
rekristalize  kireçtaşlarının  yaşı  daha  önceki
çalışmacılar  tarafından  (Wijkerslooth,  1939;
Baykal,  1966;  Koşal,  1971;  1973)  tarafından
Mesozoyik olarak kabul  edilmiştir.  Kırık ve çatlaklı
yapısıyla  dikkat  çeken  birim,  karstlaşma
göstermektedir.  Özellikle  B-kafa  civarında  yoğun
silisleşme ve  karbonatlaşmaya maruz kalmıştır.

Murmano  plütonu,  güneyde  A-B-kafa
cevherleşmeleri  ile  kuzeyde  Karabaş  mahallesi
arasında  yaklaşık  25-30  knT'lik  bir  alanda  yüzeyler
(Şekil  1).  Bu  kayaçlar,  Boztuğ  (1998)  tarafından
silis  bakımından  aşırı  doygun  çarpışma  sonrası
alkali  kayaç  topluluğunun  bir  üyesi  olarak oluştuğu
ve  aynı  topluluk  içinde  silisçe  fakir  alkalen
karakterli  mafık  kayaçların  da  bulunduğu
belirtilmektedir.  Bileşimsel  farklılıklar  sunan
plütonun  yaşı  radyometrik  olarak  Zeck  ve  Ünlü
(1987;  1988a;  1988b)  tarafından  110±5  my  olarak
verilmektedir.  Genel olarak holokristalin tanesel  bir
dokuda  gözlenen  kayaçlar  orta  taneli  ve  yer  yer
porfırik  özelliktedir.  Boztuğ  (1998)  tarafından
Murmano  plütonu  felsik  ve  mafik  kayaçlar  olmak
üzere  iki  ana  kayaç  grubundan  oluştuğu;  felsik
kayaç  grubunun  K-feîdispat,  plajiyoklaz,  kuvars,
hastingsit,  biyotit  içerdiği,  normatif kuvarsın %10'a
varan  miktarlara  ulaştığı  ve  bu  grubun  kuvars
monzonit  ve  kuvars  siyenit  bileşiminde  bulunduğu
belirtilmektedir.  Kuvars  monzonit  bileşimli
kayaçlar  içinde  damar  ve  yığışımlar  halinde
skapolitin  varlığı  oldukça  belirgin  olup,  lokal
olarak  (özellikle  A-Kafa  da)  skapolit  miktarı  %20-
50  arasında  değişir.  Mafık  kayaç  grubu
plajiyoklaz±nefelin,  hastingsitik  amfibol,  ojit,
egirinojit,  biyotit±olivin  içermekte  ve  monzo-
gabro,  diyorit  ve  gabro  bileşimleri  arasında
değişmektedir  (Boztuğ,  1998).  Plüton  içinde  çok
sayıda  değişik  şekil  ve  boyutta  mafik
mikrogranüler  anklav  bulunur.  Anklavlar
genellikle  diyorit,  gabro,  monzo-
diyoritbileşimindedir.  Bu  kayaç  grubu,  A-B-kafa
oluşumlarıyla  yakın  ilişki  içinde  olup,
cevherleşmelerin yan kayacını oluşturmaktadır.
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Temel  olarak  nitelenen  bu  birimler  üzerine,
kireçtaşı  ve  serpantin  çakılları  içeren  bir  taban
konglomerasıyla  başlayan,  iri  taneli  konglomera
seviyesi  gelir.  Bu  birimler  Eosen  yaşlı  kil-marn5

kireçtaşı  ve  killi  kireçtaşı  seviyeleri  ile  uyumsuz
olarak  örtülürler  ve  Pliyosen'e  ait  çapraz  tabakalı
manyetit  çakılları  içeren  konglomeratik
seviyelerden  ayrılır  (Koşal,  1971).  Koşa!  (1971,
1973)  bunların  yaşının  Oligo-Miyosen  olduğunu
belirtmektedir.  Düzgün  platolar  şeklinde
gözlenebilen  Orta-Geç  Pliyosen'e  (Koşal,  1971;
Bayhan  ve  Baysal,  1982)  ait  bazaltik  volkanizma
ürünleri  bölgenin genç örtü birimlerindendir.

Divriği  bölgesi  kayaçlarını  yoğun  şekilde
etkileyen  genç  tektonizma,  ve  genç  tektoniğe  ait
faylanmalar,  Murmano  plütonu'nu  da  etkilemiş  ve
en  azından  cevherleşmelerin  gözlendiği  bölgelerde
plütonik  kayacın  oldukça  parçalanmasına  ve
deforme  olmasına  neden  olmuştur.  Deformasyon
izleri  çoğunlukla  kırık  ve  faylanmalarla  belirgin
olup,  eklem  sistemleri  ile  desteklenmiştir.  Kırıklar
genelde  küçük  ölçekli  olmasına  rağmen  ana  kırık
sistemlerine  verev  dik  açılı  normal  faylar  olarak
gözlenir.  Hakim  kırık  ve  çatlaklar  KB  ve  KD
doğrultularında  birbirini  keser  şekilde  verev  veya
dik  olabilmektedir.

MADEN JEOLOJİSİ

Yankayaçlar

Divriği  A-B-kafa  cevherleşmeleri  ile  doğrudan
ilişkili  olan  kayaçlar  rekristalize  kireçtaşlarından
oluşan  Akdağ  kireçtaşları,  Güneş  ofiyolit  serisine
ait  serpantinleşmiş  ııltramafik  kayaçlar  ve
Murmano  plütonu'na  ait  kayaçlardır.  Cevherleşme
öncesi  ve  sonrası  tektonik  aktivitelerden  etkilenen
yatakta  dokanakların  ilksel  ilişkileri  tam
korunamamıştır.  Faylarla  birbirinden  ayrılan  A  ve
B-kafa  oluşumları,  bölgedeki  iki  ana  cevherleşmeyi
oluşturur.  A-kafa  cevherleşmeleri  çoğunlukla
serpantinleşmiş  ııltramafik-plütonik  kayaç
dokanaklarında  gözlenir  (Şekil  2).  B-kafa
cevherleşmeleri  serpantinleşmiş  ultramafık  kayaç-
kireçtaşı  veya  plütonik  kayaç-kireçtaşı
dokanaklarında  gözlenmektedir.  A-kafa
cevherleşmeleri  genellikle  yapısal  unsurlar  boyunca
artma  eğiliminde  olan  damar  ve  cepler  halinde
gözlenir.  B-kafa  cevherleşmelerinin  gözlendiği
birimlerin  dokanakları  çoğunlukla  faylı  ve  ezik

olup,  cevher  bu  faylar  boyunca  zenginleşmiştir.  A-
kafa  cevherleşmeleri  ise  daha  çok  monzonitik
kayaçlar  içinde  veya  serpantinleşmiş  ultramafık
kayaç-monzonitik  kayaç  dokanaklarında  gelişen
endoskarnlar  ve  metazomatik-alterasyon  zonları  ile
temsil  edilir.  Skarnlaşma  ve  metazomatizma-
alterasyon  etkisi  serpantinleşmiş  kayaçlara  doğru
artar.  B-kafa  ise,  A-kafa  cevherleşmelerini
oluşturan  magmatik-hidrotermal  sistemin  ilerleyen
(Geç)  evrelerinde  etkili  olan  ve  magmatik
akışkanların  yer  yer  meteorik  kökenli(?)
akışkanlarla  karışarak  oluşan  göreceli  olarak  düşük
sıcaklıktaki  hibrid  sistemler  ile  temsil  edilir.  A-kafa
bölgedeki  esas  manyetit  cevherleşmelerini
oluştururken,  B-kafa  daha  çok  A-kafa
cevherleşmelerinin  süperjen  etkilerle  üst
kesimlerde  (sığ-kenar)  sulu-oksidize  fazlar  olarak
bulunan  götit-limonit  ve  hematit  cevherleşmelerini
temsil  eder.  Manyetiti  oluşturan  sistem,
cevherleşme  öncesi  veya  sonrasında  yan  kayaçlar
içerisinde  bir  takım  değişimlere  neden  olmuştur.
Cevherden  uzaklaştıkça  azalan  bu  değişim  A-kafa
da  birbirinden  kesin  sınırlarla  ayrılabilen
mineralojik  ve  jeokimyasal  bir  zonlanma
oluşturmuştur.  B-kafada  yoğun  bir  süperjen
zenginleşme  (alterasyon)  nedeniyle,  A-kafadaki
gibi  bir zonlanma muhtemelen silinmiştir.

Serpantinleşmiş  ulramafik  kayaçlar

Yatakta  gözlenen  ııltramafik  kayaçlar
çoğunlukla  serpantin  leşmeler  i  ne  rağmen
çoğunlukla  dunit  ve  harzburjit  bileşimindedir
(Koşal,  1971).  Bunlar  yer  yer  tabakalı  (katmanlı)
yapılar  sunarlar.  Yer  yer  diyabaz  dayklan
tarafından  kesilen  bu  kayaçlarda  skapolit-filogopit
gibi  mineral  toplulukları  da  gözlenmektedir.  Bu
kayaçlarda  birbirini  kesen  (conjugate)  eklem  ve
faylanmalar  boyunca  dolomitleşme  ve  silisleşme
oldukça  belirgindir.  Serpantinleşmiş  kayaçlarda  da
yer  yer  30  cm'ye  kadar  kalınlıklarda  filogopit-
manyet.it  damar  ve  damarcıkları  mevcut  olup,  bu
kayaçlann  kırıklı-çatlaklı  ve  ezik  zonlannda  daha
geniş  olmak  üzere  cep  ve/veya  odacıklar  veya
damar  şeklinde  silisleşmiş  ve  karbonatlaşmış  zonlar
bulunmaktadır.  Özellikle  yatak  içerisinde  B-kafa
dokanaklarına  yakın  kesimlerdeki  kırık  ve  çatlaklar
boyunca  silisleşmiş-karbonatlaşmış  zonlar  ile  bu
zonlar  içerisinde  damarcık  ve  saçınımlar  olarak
bulunan  sülfid  minerallerini  görmek mümkündür.
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Şekli  20  Divriği  A-B  kafa  cevherleşmelerinde  alterasyon  zonlanması  ve  birbirleriyle  ilişkisi.
Figure 2.  The alteration zones within the A -B kafa mineralizations in Divriği and their interrelation

Hatta  bu  zonlarda  açık  yeşil  pulsu  fuksit  mineral
oluşumları  da  bulunmaktadır.  Silisleşmiş  zonlar
aynı  zamanda  ince  taneli  ve  saçınımlı  piritler  veya
ince pirit damarcıkları  içerir.

Rekıistalize  kireçtaşları

Çalışma  alanında  çoğunlukla  beyaz-gri
renklerde  ve  kısmen  bantlı  yapıda  gözlenen
kireçtaşları  özellikle  B-kafa  cevherleşmelerinin
gözlendiği  doğu  kenarda  daha  yaygındır  (Şekil  2).
Yatak  ile  doğrudan  ilişkili  birimlerden  olan

kireçtaşları,  A-B-kafa  cevherleşmelerinin
gözlendiği  bölgede,  serpantinleşmiş  ultramafik
kayaçlar  içinde  mercek  ya  da  blok  görünümlü
kayaçlar  olarak  gözlenir.  Serpantinleşmiş
ultramafik  kayaçlar  ile  olan  dokanakları  çoğunlukla
fayh  olup,  Koşal  (1971;  1973)  ultramafiklerin
kireçtaşlan  üzerine  itildiklerini  öne  sürmektedir.
Çalışmalar sırasında kısmen tespit edilen  bu  gözlem
sahanın  geneli  için  doğru  değildir.  Ancak,
kireçtaşlarından  serpantinleşmiş  ultramafik
kayaçlara  doğru  ezik  bir  serpantinit  ile  geçiliyor
olması  (Şekil  2),  makro  olarak  haritalanamayan  bu
fayın  varlığını  destekleyici  veriler  olarak  kabul
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edilmektedir.  Bol  kırıklı  ve  çatlaklı  olan
kireçtaşları,  özellikle  monzonitik  kayaca  yakın
kesimlerde  rekristalize  olmuş,  ve  yer  yer
silisleşmiştir.  A-B-kafa  sınırını  da  belirleyen
yüksek  açılı  fay  zonu  ile  belirginleşen  breşleşme
ve  parçalanma,  breşik  zonların  ve  kısmen  de
kireçtaşlarm in  süperjen  minerallerle
doldurulmasına,  granit  dokanaklan  boyunca
(özellikle  sığ-üst  kesimlerde)  granitin
serizitleşmesiyle  birlikte  kireçtaşları  içinde
kolloform  barit  oluşumları  gözlenmektedir.  Bunlar
A-kafa  doğu  sınırına  yakın,  veya  granitik  kütlenin
üst  kesimlerindeki  dokanaklarda  bulunan
kesimlerinde en tipik mostralarını  verir (Şekil  2).

Murmano  plütonu

Divriği  bölgesi  ve  A-kafa  civarında  yüzeyîeyen
magmatik  kay  açlar,  Murmano  plütonu'na  ait
monzonit  ve  monzodiyorit  bileşimli  monzonitik
kayaçlardır.  Koşal  (1973)  yatak  içerisinde  ve  yakın
kesimlerinde  hakim  kayacın  "siyenitik  karakterde"
(yaygın  K-feldspar  oluşumları  ile  belirginleşen)
olduğunu  belirtse  de  yerel  olarak  ve  sık  sık
monzonitik  bileşimlere  geçişler  gözlenir.  Bu  tür
geçişler  plütonun  skapolitler  bakımından  zengin
olup  olmadığı  ile  ilgilidir.  Murmano  plütonu'nun
A-kafa  civarında  belirgin  bir  şekilde  skapolit
mineralleri  içerdiği,  hatta  bazs  durumlarda  kayacın
hemen  hemen  tamamının  skapol  itten  oluştuğu
gözlenmektedir  (Yılmazer  ve  diğ.,  2002).  Bu
yaygın  skapol itleşmeye  daha  sığ  derinliklerde  veya
plütonun  kenar  kesimlerinde  ikincil  K-feldispat
oluşumları  da  eklenmekte  kayaç  tamamen  alkali
karakter  kazanmaktadır.  Bu  tür  kesimlerde  kayaç
aynı  zamanda  aplit  damarları  tarafından  da
kesilmektedir.  Bu  bakımdan  jeokimyasal  olarak
"siyenit"  olarak  sınıflandırılan  bu  kayaçların
aslında  yaygın  alkali  metazomatizmasına  uğramış
monzonit  veya  monzodiyorit  (veya  kısmen  kuvars
monzonit) metazomatik bileşimli kayaç I ar oldukları
düşünülmektedir.  Özellikle  skapolit  oluşumunun
yoğun  olduğu  yerlerde  kayacın  daha  alkali
özellikler  göstermesi  bu  olasılığı  desteklemektedir.
Cevherleşmelere  yakın  (skapol  itleşme  ve
fllogopitleşmenin  yoğun  olduğu)  granitik  kayaçlara
has  bir  özellik  olan  bu  durum,  plütonik  kayacın
cevhere  doğru  sık  sık  ve  yerel  olarak  kırmızımsı  bir
renk  alması  ve  silisleşmesi  ile  kendini  belli  eder.
Kayaçtaki  doku  farklılıkları,  sadece  renk  değişimi
ile  ilgili  değildir.  Skapolitleşme  île  kayacın  tane

boyu  incelmekte,  ancak  K-feldispat  mineralleiı
görece  daha  iri  kalabildikleri  için  kayaç  yer  yer
porfîritik  bir  doku  kazanmaktadır.  Bu  renk  ve  doku
değişimi  kayaçtaki  skapolit  ve  plajiyoklazların
yerini  K-feldispat  minerallerinin  alması  ile  ortaya
çıkar.  Hatta  bazı  kesimlerde  kayaç  %  90?a  yakın
oranlarda  K-feldispattan  oluşmaktadır.  Dolayısıyla
plütonik  kayacın  önce  sodik-kalsik  bir  alterasyona
uğradığı  daha  sonra  özellikle  sığ  kesimler  ya  da
plütonun  çeperlerine  doğru  tamamen  potassik  bir
alterasyona  uğradığı  söylenebilir.  Murmano
plütonunda  gözlenen  alterasyonlar  sadece  alkali
metazomatizması  (Na-Ca  ya  da  potassik
alterasyon)  ile  sınırlı  değildir.  A-B-kafa
cevherleşmelerini  ayıran  yaklaşık  D-B  uzanımlı  bir
fay  boyunca  plütonun  özellikle  kenar  veya  sığ
kesimlerinde  (üst  basmaklar)  yaygın  serizitik
alterasyona  uğradığı  yer  yer  arjilik  alterasyon
etkisiyle  killeştiği  gözlenmektedir.  Monzonitik
kayaçların  içinde  cevherleşmelerden  uzak
kesimlerde  yoğun  bir  epidotlaşma  ile  kısmen  de
kloritleşmeler  gözlenirken  cevhere  doğru  yerel
lokasyonlarda  ikincil  biyotit  oluşumları  da
mevcuttur.

Dünyada  bilinen  skarn  yatakları  çoğunlukla,
intrüzif  kayaçların  karbonatlı  yan  kayaçlara
sokulum  yaptığı  sahalarda  gözlense  de  tersi
durumlar da bulunmaktadır (Einauidi  ve diğ.,  1981;
Meinert,  1983;  1993).  Divriği  A-B-kafa
metazomatik  oluşumlarının  serpantin-Murmano
plütonu  dokanağında  olması,  kireçtaşlarının  bu
metazomatik  süreçlerden  etkilenmemesi  veya
sadece  rekristalize  zonlar  oluşturması,  Divriği
bölgesi  cevherleşmelerindeki  skarnların  karbonat
içermeyen  bir  yan  kayaç  ile  ilişki  içinde  olduğunu
göstermektedir.  Bu  bakımdan  eski  çalışmacılar
tarafından  vurgulanan  üçlü  dokanak  (serpantinit-
kireçtaşı-Murmano  plütonu)  tezinin  geçerliliği
tartışmalıdır.  Ancak,  cevherleşmelerin  kısmen  de
olsa  breşleşmiş-ezik  kireçtaşları  içinde  bulunması,
en  azından  bu  tür  cevherleşmelerin  karbonatlar  ile
magmatik-hidrotermal  çözeltilerin  reaksiyonları
sonucu  oluşmaları  gerektiği  sonucunu  da
açıklamaktadır.

Alterasyon  zonlaıı-skarnlar

Çalışma  alanında  skarn  parajenezleri  olarak
tanımlanabilen  granat,  epidot  ve  amfiboller  gibi
minerallerle birlikte,  bugün dünya literatüründe Fe-
oksit-Cu-Au  yataklarına  yankayaçlık  eden  sodik-

23



YILMAZER-KUŞCU-DEMİRELA

kalsik  (en  tipik)  metazomatizmasıyla  oluşan
skapolit,  filogopit,  barit,  nadir  toprak  elementleri
(REE),  hematit  ve  ikincil  K-feldspat,  amfibol  ve
biyotit  gibi  mineraller  de  gözlenmektedir.  Bu
nedenle,  bölgedeki  farklı  mineral  topluluklarının
adlandırılmasında  hem  "alterasyon"  hem  de
"skarn"  terimlerinin  de  birlikte  kullanılması  uygun
bulunmuştur,

A-kafa  alterasyon  zonları  Murmano
plütonundan  serpantinleşmiş  ultramafik  kayaca
doğru  sırasıyla,  skapolit,  skapolit-granat,  filogopit-
manyetit±skapolit±granat zonları  gibi  belli  mineral
parajenezleri  ile  temsil  edilen  ve  birbiriyle  ardışık
gelişim  süreçleri  içinde  olan  ve  birbirini  üzerleyen
(silen  veya  kesen)  zonlardan  oluşmaktadır  (Şekil
2).  Bu  zonlar,  monzonit,  monzo-diyorit  bileşimli
kayaçlar  içinde  birbirine  paralel  damarlar  boyunca
veya  plüton  içinde  cepler  halinde  oluşan  kalk-
silikat  kayaçları  ve  metazomatik alterasyon  ürünleri
olarak  gözlenir.  B-kafa  olarak  tanımlanan  bölgede
ise  skarn  zonlarından  çok  breşik  kayaçlar  içinde
bulunan  geç  alterasyon  zonları  tanımlanmıştır.
Bunlar  fay  kontrollü,  hematitleşmiş-limonitleşmiş,
silisleşmiş  ve  serizitleşmiş  zonlar  ve  bu  zonlarla
ilişkili  sülfid  cevherleşmeleridir  (Şekil  2).  Skapolit
ve  skapolit-granat  zonu  metazomatizma  ve
alterasyonun  ilerleyen  evrelerinde,  filogopit-
manyetit±skapolit±granat  ve  B-kafa  alterasyon  lan
ise  gerileyen  evrelerde  oluşmuştun

Prograd evre ürünleri

Skapolit  zonu:  A-kafa,  Cürek-Divriği  yolu
civarında  yüzeyleyen  plütonun  içinde  her  yerde
gözlenen  ışınsal,  iri-orta  taneli  skapolitlerin
monomineralik  zenginleşmelerini  tanımlamak  için
kullanılmaktadır.  Murmano  plütonunun  hemen
hemen tamamında gözlenen  skapolitleşme,  bölgede
etkili  olan  yaygın  bir  sodik-kalsik  alterasyonun
varlığını  gösterir.  Bayhan  ve  Baysal  (1982)'da
Güneş  ofıyol  itine  ait  kayaçlar  içinde,
plajiyoklazlann  skapolitleşmesinden  ve
piroksenlerin  biyotitleşmesinden  de bahsetmekte ve
buna  Dumluca  plütonu'nun  neden  olduğunu
belirtmektedir.  Dolayısıyla  bu  alterasyonun  sadece
plütonu  değil,  çok  sınırlı  da  olsa  içine  sokulum
yaptığı  kayaçları  da  etkilediği  ortaya  çıkmaktadır.
Skapolit  zonu,  plütonun  merkezi  ve  derin
kesimlerinde  yüksek  sıcaklıklarda  oluşan  en  iç
zonu  temsil  eder.  Barton  ve  diğerleri  (1991)  ve

Barton  ve  Johnson  (1996;  2000a;  2000b)  bu  tür
metazomatik  alterasyonların  600°C'ye  varan
sıcaklıklarda  oluşabildiklerini  belirtir.
Skapolitleşme  plüton  içinde  hiç  bir  zaman  kayacın
tamamını  metazomatize  eden  masif  karakterde
değildir,  ancak  metazomatizma  şiddeti  plütonun
merkezinden  orta  kesimlerine  doğru  gözle  görülür
şekilde  artar.  Plüton,  önce  skapolitleşmiş  daha
sonra  sığ  kesimlere  veya  kenar  zonlara  doğru
skapolit  damarları  boyunca  skapoliti  ornatan  başka
minerallere  (önce  granat daha sonra filogopit  ve  K-
feldispat)  dönüşmüştür.  Plüton  içinde  (A-kafa)
damarlar  boyunca  gözlenen  (Şekil  3)  ve  yatağa
yaklaştıkça  hem  yoğunluk  hem  de  kalınlık  olarak
artan  skapolit  genellikle  özşekilli  uzamış-prizmatik
şekillere  sahipken  yerel  olarak  ışınsal  ve  bir
merkezden  büyümüş yelpaze  şekillerde  de  gözlenir.
Ayrıca  bazı  damarlarda,  granitik  kayacı  ornatacak
şekilde  cepler  veya  saçınımlı  mineraller  halinde
büyüyebîlmekîedir.  Sadece  skapolit  mineralini
içeren  bu  damarlar,  birkaç  mm'den  30-40  cm'ye
kadar  değişen  kalınlıklardadır  (Şekil  4).  Bölgede
yapılan  1/1000  ölçekli  haritalama  çalışmaları
sırasında  skapolit  damarlarının  belirli  yönlerdeki
kırık  sistemlerinde  oluştuğu,  birbirleriyle  sistematik
ilişkilerinin  olduğu  gözlenmiştir  (Şekil  3.5).
Skapolit  damarlarını  kontrol  eden  kırık-çatlak
sistemlerinin  büyük  bir  çoğunluğu  KKB-GGD
doğrultulu  ve  kuzeye  doğru  eğimlidir.  Farklı
yönlerde  gözlenen  skapolit  damarlarının  birbirini
kesme  kesilme  ilişkisi  gözlenmez.  Bu  durum,
magmatik-hidrotermal  çözeltilerin  tek  merkezli  bir
kaynaktan  geldiği  ve  granitik  kayaç  içerisinde
mevcut  olan  farklı  yönlerdeki  kırık-çatlaklar
boyunca  metazomatik  süreçlerle  skapolit
oluşturmuş  olmalarımla  açıklanabilmektedir.
Nitekim  farklı  yönler  veren  bu  damarların  tek  bir
noktada  birleştiği  ve  tek  bir  damar  olarak  devam
ettiği  gözlenmektedir.  Cevher  getiren  ve
metazomatik  alterasyonları  oluşturan  hidrotermal
sistemin  ilk  aşamasını  temsil  eden  skapolit
oluşumlarına  daha  sonra  bunları  ornatan  ve
damarlar halinde  kesen  K-feldispat  oluşumları  eşlik
etmektedir.  Çoğu zaman bağımsız damarlar  halinde
gözlenen  K-feldispat  oluşumları  damarlarda  bazen
skapolitle  ve  kalsitle  birlikte  de  görülmektedir.  Bu
tür  damarların  yoğunlaştığı  kesimlerde,  plütonun
renginin  kırmızı-pembeye  dönüşmesi  ile  birlikte  K-
feldispat  ve  skapolitçe  zenginleşmesi,  kayacın
orijinal  kimyasal  bileşimini  değişmesine  neden
olmakta  ve  kayacın  "alkali"  karakter  kazanması  ile
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sonuçlanmaktadır.  Bu  durum,  Barton  ve  diğerleri
(1998)  ve  Hitzman  (2000)'da  vurgulanmakta  ve  bu
tür  sistemlerde  bulunan  plütonik  kayaçların
"siyenit"  olarak  tanımlanmalarının  gerçeği
yansıtmadığı,  bu  olayın  tamamen  alkali
metazomatizmasınm  bir  ürünü  olduğu
belirtilmektedir.  Bu  nedenle  en  azından
skapolitlerin  gözlendiği  kesimlerde  kayaçların
bileşimlerinden  bahsedilirken  daha  dikkatli
olunması  gerekmektedir.  Böyle  kayaçlardan
derlenen  örneklerde  yapılan  jeokimyasal
analizlerde  kayacın  kimyasal  bileşiminin  orijinal
bileşimine  göre  fazla  alkali  özellikler  göstermesi
oldukça  normaldir,  ancak  bu  durum  yanıltıcıdır.
Dolayısıyla  daha  önceki  çalışmacıların  belirttiği
gibi  cevherleşmede  etkili  olan  plütonik  kayacın
normatif  bileşiminin  "siyenit"  olmadığı,  monzonit
biieşimli  bir  kayacın  alkali  metazornatizmast
nedeniyle  oluştuğu  öne  sürülmektedir.  Bölgedeki
skapolitli  zonlardan  toplanan  örneklere  ait
petrografik  analizler  bunu  destekler  niteliktedir.
Tüm  bu  gözlemler,  A-kafa  bölgesinde  oluşan
cevherleşmelerin  ve  aberasyonların  alkali
metazomatizmasına  uğramış  bir  kayaç  üzerinde
oluştuğunu  gösterir.

Skapolit-Granat Zonu:  Skapolit  damarları  içeren
plütonun  özellikle  orta  kesimlerinde  granatların  da
gözlendiği  zonlar,  skapolit-granat  zonu  olarak
tanımlanmaktadır.  Granatlar,  skapolit  damarları
içinde  skapolitleri  ornatır  şekilde  ve  genellikle
damar  merkezinde,  ya  da  skapolit  damarlarına
paralel  ince-orta  kalınlıkta  (1-2.5  cm)
monomineralik  granat  damar  ve  damarcıkları
olarak  gözlenir  (Şekil  5).  Skapolit-granat  zonu
içinde  yer  alan  skapolitler,  skapolit  zonu  içinde
gözlenenlerin  aksine  daha  ince  taneli  ve  prizmatik
kristaller  halindedir.  Granatlar  bazı  damarlarda
(özellikle  kenar kesimlerde ve  fılogopit  zonlarından
önce)  özşekilli  ve  iri  kristalli  olarak  gözlenir.
Skapolit  damarlarının  kalınlığı  arttıkça,  damar
içindeki  granat  miktarı  ve  tane  boyu  da  artar.
Granatların  miktar  olarak  arttığı  skapolit-granat
zonları  plütonik  kayacın  içinde  K-feldispat
miktarının  da  biraz  arttığı  kesimlere  karşılık  gelir.
Granat  içeren  skapolit  damarlarının  genel  eğim  ve
doğrultulan  skapolit  skarn  zonundaki  damarlara
uyumlu  olarak  KKB-GGD  doğrultulu  ve  kuzeye
eğimlidir.  Bunların  skapolit  damarları  ile  birlikte
bulunması  metazomatik  sistemin  sürekliliğini
göstermektedir.  Bu  nedenle  granatlı  zonlann,  ilk

kristallenine  süreçleri  sırasında  sodyum-kalsiyum
metazomatizmasna  uğramış  plütonik  kayacın  daha
sonra  Fe-metazomatizmasına  da  uğraması  sonucu
oluştuğu  öne  sürülmektedir.  Granatların  skapolit
damarları  içindeki  oransal  miktarı  cevher  içeren
zonlara  yaklaştıkça  belirgin  bir  şekilde  artmakta  ve
daha iri  kristaller halinde gözlenmektedir.

R eîrograd Ev re ilriinleri

Filogopit-Manyetit+Skapolit  ±Granat  zonu:
Skapolit-granat  zonu  içinde  genellikle  skapolit  ve
skapolit-granat  zonlarındaki  damarları  kesen  (Şekil
6)  filogopit-manyetit±skapolit±granat  damar  veya
odacıkları  fılogopit-manyetit±skapolit±granat  zonu
olarak  adlandırılmaktadır.  Bunlar  çoğunlukla
filogopit-manyetit  damarları  olarak  veya  bazı
damarlarda  skapolit-granat  damarlarıyla  uyumlu
skapolit-filogopit-manyetit  damarları  olarak  da
gözlenebilir.  Bu  tür  damarlarda  belirgin  bir
zonlanma vardır  ve  bu zonlanma taze  kayaca doğru
manyetit-filogopit-skapolit-taze  kayaç  şeklinde
gözlenebilir.  Hatta  bazı  durumlarda  granitik
kayaçlar  birbirini  kesen  bu  tür  damarlar  arasında
ornatılmamış "kalıntı'lar  halinde  de  bulunur (Şekil
7).  Kalıntıların  boyutu  fılogopit  miktarıyla  ters
orantılıdır.  Filogopitin  artmasıyla  boyutları
azalmaktadır.  Filogopit-manyetit±skapolit±granat
zonu  skapolit-granat  zonu  içinde  ve  ana  cevher
kütlesine  doğru  (doğuya  doğru)  önce  skapolit-
granat  damarlarını  kesen  KB-GD  doğrultulu  ve
dike  yakın  yapısal  kontrollü  fılogopit  damarları
olarak  başlar.  Filogopit  damarlarının  merkezine
yerleşmiş  olarak  bulunan  ilk  manyetit  (2-3  mm)
oluşumları  da  bu  damarların  yoğunluğunun  arttığı
kesimlerde  oluşmaktadır.  Skapolit-granat  skarn
zonlarının  kırık-fay  sistemleri  ile  yoğun  biçimde
kesildiği  kesimler  fılogopitlerin  baskın  hatta
manyetitle  birlikte  monomineralik  zonlar
oluşturduğu  kesimlerdir  (Şekil  2).  Bunlar,  ortamın
mskropermeabilitesi  ile  doğru  orantılı  olarak  küçük
ve  büyük  boyutlarda  olabilmektedir.  Koşal,  (1973)
tarafından  da  belirtildiği  gibi,  cevherle  birlikte
skapolit,  tremolit,  diyopsit,  aktinolit,  granat  ve
vollastonit  bulunmakla  birlikte  makro  düzeyde
cevhere  eşlik  eden  tek  karakteristik  mineral
filogopittir.  Bu durum,  filogopit  oluşumunu  kontrol
eden  fiziko-kimyasal  koşulların  fılogopit  oluşumu
sırasında,  beraberinde  veya  hemen  sonrasında
manyetiti  de oluşturduğunu göstermektedir.
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Şekil  3.  Murmano  plütonu  içinde  gelişen  skapolit
damarları  (S:  skapolit damarı)
Figure 3.  The scapolite veinins system developed
within the Murmano pluton (S: scapolite vein)

Şekil  40  Granitik  kayaçlar  içinde  gelişen  kaim
skapolit  damarları  (açık  renkli  damarlar;  S:
skapolit)
Figure 4.  Scapolite  veins formed within the
granitic rocks ( light colored veins; S:scapolite)

Şekil  5.  Skapolit  damarlarına  paralel  granat
damarları (S:  skapolit damarı, G:  granat daman)

Şekil  6.  Skapolit-granat  damarlarını  kesen  filogopit
damarları  (S-G:  skapolit-granat zonu,  F:  filogopit-
manyetit damarları
Figure 6,  The phlogopite veining system cutting
across the scapolite-gamet veins (S-G: scapolite-
gamet zone,  F: phlogopite-magnetite veins)

Şekil  7.  Kırık  sistemlerinin  yoğunlaştığı  kesimlerde
artan  filogopit  damarları  arasında  kalan  kalıntı
granitik kayaç (P:  Kalıntı  plütonik kayaç,  F:
filogopit,  M:  manyetit,).
Figure  7.  Relict granitic rocks among phlogopit

Figure  5.  The garnet  veins parallel  to  the scapolite  veins formed along the fracture systems (P: relict

veins (S: scapolite,  G: garnet vein) granitic rock, F: phlogopite, M: magnetite)
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Filogopitli  zonların  yan  kayaçlık  ettiği  masif
manyetit  cevheri,  damarlarda  cm  kalınlıklarında,
cep  ve  odacıklarda  ise  onlarca  metre  kalınlıklara
ulaşabilmektedir.  Yapılan  sondajlara  ait  loğların
incelenmesiyle  en  büyük  cevher  kütlesinin,  B-kafa
dokanağına  yakın  veya  intrüzif  kütle  dokanağını
izleyerek  ve  ona  yapışık  olarak  yaklaşık  D-B
doğrultusunda  ve  güneye  eğimli  olarak  geliştiği
tespit  edilmiştir.  Bununla  birlikte  bu  cevher
kütlesine verev,  Na-Ca veya Fe metazomatizmasma
uğramış  monzonitik  kay  aç  lar  içinde  yaklaşık  K-G
doğrultusunda  oldukça  kalın  ve  ekonomik
olabilecek  tali  cevher  damarları  veya  cepleri  de
bulunmaktadır.

Geç Alterasyon Evre Ürünleri

A~kafa  oluşumlarından  ayrı  düşünülemeyen  ve
martitleşmiş  manyetit,  limonit,  baritleşme,
silisleşme  ve  sülfid  cevherleşmeleri  ile  temsil
edilen  oluşumlar  geç  alterasyon  zonları  olarak
adlandırılmıştır.  Bu  zonlar  daha  önceki
çalışmalarda  B-kafa  olarak  tanımlanan  bölgede  yer
alır  (Koşal,  1971;  1973).  Bunlar  çok  genel  bir
şekilde  serpantinleşmiş  ultramafik  kayaç-kireçtaşı
dokanağına  yakın  breşik  bir  zon  içerisinde
konumlanmıştır  (Şekil  2).  Morfolojik  olarak  huni
şekilli  bir  görünüme  sahip  olan  bu  oluşumlar,  üst
seviyelerde  daha  geniş,  derinlere  doğru  incelerek
devam etmektedir  (Şekil  2).  Bunlar  hem  morfolojik
hem  de  alterasyon  ve  mineralojik  içerik  olarak,
bakır  ve  altın  cevherleşmelerinin  bulunduğu  Fe-
oksit-Cu-Au  sistemlerindeki  "breş  bacaları"  veya
"diatrem"lere  benzer  özellikler  sunmaktadır.
Hematitik  ve  limonitik  zonlarda  Fe-oksit-Cu-Au
sistemlerinde  olduğu  gibi,  yerel  olarak  korunmuş
breş  çakılları  mikrotaneli  bir  hamur  içindedir  ve
silika  jeli  ile  çimentolanmıştır.  Bu  bakımdan
morfolojileri  de  göz  önünde  tutularak  B-kafa
mineralizasyonlar  hidrotermal  breş  bacaları  veya
diatrem olarak tanımlanmaktadır.

Rekristalize  kireçtaşları  ile  kısmen  geçişli,  çoğu
zaman  keskin  dokanakh  olan  B-kafa  oluşumlarının
serpantinlerle  olan  dokanağı  genellikle  ezik  ve
fayhdır.  Rekristalize  kireçtaşlarının  A-kafa  ile
dokanakları  breşik  zonlar  içermektedir  ve
silisleşmiş,  dolomitleşmiş  kesimleri  az  miktarda
pirit  bulundurur.  Bu  zonlarda  sülfidli  bileşenler  ile
silisleşme  ve  kalsit  damarları  derinlere  doğru  daha
yoğundur.  Bu durum, hidortermal  sistemin daha sığ

kesimlere  doğru yan  kayaç  ile,  nispi  olarak dengeye
ulaştığını  göstermektedir.  Plütonik  kayaca  daha
yakın  ve  daha  sığ  kesimlerde  serizitik  alterasyon
daha baskındır.  Martitleşmiş zonlar yüzey şatlarmın
ve  süperjen  alterasyonların  azaldığı  kesimlerde
yani  daha  derinlerde  manyetite  geçiş
göstermektedir.  Martitleşmiş  manyetit  zonları  ile
yanal-düşey  geçişler  gösteren  limonitik  zonlar
tamamıyla  ve  çoğu  zaman  breşik  zon  içinde
gelişmiştir.

Bu  evre  ürünleri  muhtemelen  meteorik  kökenli
suların  daha  baskın  olduğu  bir  hidrotermal  sisfjtn
tarafından  oluşturulmuş  süperjen  zenginleşmeler
olarak  değerlendirilmektedir.  Alkali  metazomatiz-
masma  uğramış  plütonik  kayaç  ile  kireçtaşları
dokanağında  gözlenebilen  ve  daha  sığ  kesimlerde
gözlenen  serizitleşmeler,  hem  ıtitonik  kütle  hem
de  breşik  zon  içinde  derinlere  doğru  incelerek
kaybolmaktadır.  Yoğun  bir  silisleşmenin  yanında
cevherleşmeye  eşlik  eden  ve  cevherleşmeyi  de
kesebilen  kalsit  damarları  ile  pirit-kalkopirit-
markazit-malahit  gibi  sülfidli  parajenezler,  ayrıca
serizitik  alterasyonların  dokanağında  yer  alan
rekristalize  kireçtaşları  içerisinde  kolloform  barit
oluşumları  hidrotermal  sistemin  son  evrelerini
temsil  eden  düşük  sıcaklıktı  oluşumlardır.  Cevher
oluşumu  öncesinde,  beraberinde  veya  sonrasında
meydana  gelebilen  yan  kayaç  alterasyonu,
hidrotermal  akışkanın  yan  kayaç  içerisindeki
gözenekli  ve  geçirgen  zonlarda  dolaşırken,  yan
kayaçlar  ile  fiziksel  ve  kimyasal  denge
sağlanıncaya  kadar  reaksiyona  girme  eğiliminde
olmasının bir ürünüdür. Genellikle cevher oluşturan
magmatik-hidrotemıa!  sistemin  devamı  olarak
düşünülen  geç  evre  alterasyon  zonları  bu
akışkanların  sığ  kesimlerde  meteorik(?)  kökenli
akışkanlarla  karışmasıyla  oluşmuştur.  Ancak  bu
konudaki  kesin  veriler  skapolit,  kuvars  ve  kalsit
minerallerinde  tespit  edilecek  sıvı  kapanımların
incelenmesiyle  ortaya  konulabilir.  Alterasyonların
şiddeti  ve/veya  alterasyon  derecesi  derinlere  doğru
azalmaktadır.  Dolayısıyla,  bu  evre  muhtemel
meteorik  kökenli  suların  bölgedeki  metazomatik
oluşumları  ve  alterasyon  lan  oluşturan  magmatik-
hidrotermal  sistemle  karışması  sonucu  oluşan
hibrid  (Barton  ve  Johnson,  1996;  Barton  ve  diğ.,
1998;  Barton  ve Johnson,  2000a;  2000b;  Hitzman,
2000)  sistemin  ürünü olarak kabul  edilmektedir.
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Cevherleşme

Divriği  A-kafa  bölgesi  cevherleşmeleri  oldukça
yaygın  metazomatik  alterasyon  zonları  içinde
bulunur.  Metazomatik  zonlar  kendi  içlerinde
birbirlerinden  ayrılabilen  farklı  zonlardan  oluşur.
Benzer  zonlann  varlığından  şimdiye  kadar  hiçbir
çalışmada  bahsedilmemekte,  ancak  cevherin  "fels"
olarak  tanımlanan  (Yıldızeli,  1977; 1998)  zonlar
içinde  ve  plüton-serpantinleşmiş  ultramafik  kayaç
dokanaklan  boyunca  geliştiği  (Koşal,  1971;  1973;
Yıldızeli,  1977;1998)  belirtilmektedir.

A-kafada  gözlenen  en  büyük  cevher  kütlesi
Murmano  plütonu'nun  morfolojisine  uyumlu
(Koşal,  1971;  1973)  D-B  ve  KD-GB  uzan  im  11  ve
yaklaşık  GB'ya  eğimlidir.  A-kafada  ana  cevher
zonu  her  ne  kadar  plüton-serpantinleşmiş
ultramafik  kayaç  dokanağma  yakın  görünse  de,
yaygın  fîlogopit-skapolit-K-feldispat  zonları  île
ilişkili  K-G  uzan imli,  ana  cevher  kütlesine  verev,
tali  manyetit  cep  ve  damarcıkları  da  mevcuttur.
Cevher  içeren  zonlar  yer  yer  uyumsuz  veya
birbirini  keser  şekilde  bulunur.  Skapolit  ve
skapolit-granat  zonlarındaki  damarları  çoğu  zaman
keserek  yerleşen  yapısal  kontrollü  cevherli  zonlar
(damar,  cep  ve  odacıklar),  önceden  Na-Ca  ve  Fe
metazomatizmasına  uğramış  magmatik  kayaçlar
içinde  (skapolit,  skapolit-granat  zonları)  ve  onları
kırık-çatlak  sistemlerini  kullanarak  ornatır  bir
şekilde  gözlenmektedir.  Özellikle  granat-skapolit
damarlarını  kesen  dike  yakın  düşey  atımlı  faylar
veya  eklem  sistemleri  yaygın  filogopit  ve  ikincil  K-
feldispat  oluşumlarına  yataklık  eder.  Cevherleşme
filogopitleşmenin  artmasına  paralel  gelişmeler
göstererek,  masif  manyetit  cevherleşmelerinin
gözlendiği  kesimler,  kayacın  neredeyse  tamamının
filogopitleştiği  kesimlere  karşılık  gelir.  Buna  göre
cevherli  skarn  zonlarını  oluşturan  sisteme  skapolit-
granat  skarn  zonunun  yan  kayaçlık  ettiği  ve  skarn
sisteminin  ilerleyen  evrelerinde  etkili  olan  kimyasal
süreçlerle  filogopiti  oluşturarak  beraberinde
manyetit  oluşumunu  da  getirdiği  öne  sürülmektedir
(Yılmazer  ve  dig.,  2002).  Fakat  granat  ile  filogopiî-
manyetit  minerallerinin  oluşum  sıcaklıkları
arasında  yüksek  sayılabilecek  farkların  olması,
cevher  oluşumunu  sağlayan  hidrotermal  sistemin
daha  düşük  sıcaklıklarda  veya  en  azından  daha
kenar  (sığ)  kesimlerde  etkili  olması  gerektiği
şeklinde  yorumlanmaktadır.  Şekil  3'te  de

görülebileceği  gibi,  eski  çalışmalarda  belirtilenin
aksine  cevher,  serpantinleşmiş  ultramafik  kayaçlar
içerisinde  değildir.  Cevher  plütonik  kayaç
dokanağmda ve  bu  dokanağa paralel  olarak granitik
kayaç  içerisindedir.  Özellikle  filogopit-manyetit
damarlarının  yoğunlaştığı  alanlarda  ramplase
olmamış,  adacıklar  şeklindeki  relikt  plütonik  kayaç
parçalan  "kalıntı"  veya  adacıkları  bunun  kanıtıdır.
Öte  yandan,  serpantinleşmiş  kayaçlar  içerisinde  de
gözlenebilen  filogopit-manyetit  damar  ve  cepleri
nispi  olarak  ince  ve  yereldir.  Buna  göre  cevher esas
olarak  daha  aktif olan  intrüzif kayaç  içerisinde  kırık
ve  çatlaklar  boyunca  skapolit-granat  zonunu
ornatarak  yerleşmiştir.  Bir  başka  deyişle,
cevherleşme  bu  zonu  kesen  kırık-fay  düzlemleri
boyunca  oluşan  fılogopitle  eş  yaşlı  veya  hemen
sonradır.  Dolayısıyla  cevherleşme  ile  filogopit
zonlarmın  oluşması  arasında  kuvvetli  ilişkiler
olmalıdır.

Yapısal  Kontrol

Divriği  A  ve  B-kafa  yataklarında  yapılan
incelemeler  sonucunda,  alterasyon  ve  skarn
damarları  ile  cevher  kütlelerinin  belirgin  yapısal
elemanlar  boyunca  yoğunlaştığı  saptanmıştır  (Şekil
2).  Bu  durum,  alterasyon  zonları  ve  skarn
damarlarının  yapısal  kontrollü  olduğuna  işaret
etmektedir.  Damarlar  ve  alterasyon  zonlarında
gözlenen  sistematik-paralel  oluşumlar,  yapısal
unsurların  hidrotermal  çözeltilerin  etkin  olduğu
dönemlerden  hemen  önce  veya  sırasında  oluşmuş
süreksizlik  düzlemleri  olduğunu  göstermektedir.
Oluşumlar  ya  granit  tektoniğine  ya  da  bölgesel
tektonizmaya  bağlı  olmalıdır.  Öte  yandan,  zonlann
ve  damarların  hemen  hemen  aynı  doğrultularda  ve
sadece  plütonik  kayaçlar  içinde  bulunmaları,
oluşumlarında  granitin  yerleşmesi  ve  soğumasıyla
ilgili  bir  dizi  olaylardan  başka  granit  tektoniğinin
daha  etkili  olması  gerektiğini  önermektedir.
Cevherleşme  ise  yapısal  unsurlar tarafından  kontrol
edilmektedir.  Genellikle  kırık-fay  düzlemleri
boyunca  oluşan  ve  skapolit-granat  skarn
damarlarını  kesen,  onlara  verev  veya  dik
konumlardaki  filogopit-manyetit±skapolit±granat
damarları  ile  kökensel  ilişkileri  bulunur.
Muhtemelen  skapolit  ve  granat  damar  oluşumunun
hemen  sonrasında  veya  bu  damarları  oluşturan
sistemin  göreceli  olarak  daha  geç  ve  daha  düşük
sıcaklıktaki  evrelerinde  oluşmuş  ve  magmatik-
hidrotermal  sistemin  daha  sığ  veya  kenar
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kesimlerinde  etkili  olan  tektonik  süreksizliklerden
etkilenmiştir.  Çünkü  çoğu  cep  ve  odacıkları  hem
damarları  hem  de  skapolit-granat  zonunu  kesen
kırık  ve  çatlaklar  boyunca  ve  özellikle  bu
süreksizlik  düzlemlerinin  kesiştiği  yerlerde
yoğunlaşmaktadır.  B-kafa  oluşumlarını  kontrol
eden  yapısal  unsur  ise  büyük  bir  ihtimalle  A  ve  B-
kafa  cevherleşmelerini  birbirinden  ayıran  yaklaşık
D-B  doğrultulu  fay  zoııudur  (Şekil  2).  A-kafa
cevherleşmesi  bu  zona  yakın  ancak  plütonik  kayaç
içinde  yoğunlaşmıştır.  Aynı  şekilde  B-kafa
cevherleşmelerini  de  kontrol  eden  bu  fay  zonudur.
Martitleşmiş  manyetitin  kafalar  şeklinde  daha  sığ
kesimlerde  olması  ve  derinlere  doğru  manyetite
geçiş  göstermesi  ve  bunların  yaklaşık  70-80°  açılı
fay  zonu  boyunca  oluşması  yapısal  kontrolün
varlığını  işaret  etmektedir.  İşletme  sahasının  taban
kesimlerinde  breşik  zon  içerisinde  manyetit  çakıl
ve  kütleleri  bulunmaktadır.  Bu  durum,  B-kafa
oluşumlarını  kontrol  ettiği  düşünülen kırık zonunun
daha  sonraki  dönemlerde  de  hareketlendiğini
göstermektedir.

TARTIŞMA

Murmano  plütonunun  yerleşme  ve  kristallerime
süreçleri  ile  ilişkili  olarak  oluşan  skapolit  ve
granatça  zengin  topluluklar,  alterasyon  ve
metazomatizma  zonlarının  nispi  olarak  en  içte
oluşan  ve  yüksek  sıcaklıklı  topluluklarını  temsil
ederler.  Murmano  plütonu  içinde  ana  cevher
damarlarına  yaklaştıkça  sayı  ve  kalınlık  olarak
artan  skapolit  damarları  yataktan  uzak  kesimlerde
bile  gözlenebilmektedir.  Bu  durum  sodik-kalsik
metazomatizmanm  yoğunluğunu  göstermektedir.
Skapolit  damarlarının  merkezinde  ve  onları
ornatarak  gelişen  granat,  yatak  içerisinde  cevherli
zonlara  doğru,  sığ  ve  kenar  zonlarda  artan  bir
şekilde  yoğunluk  kazanmaktadır.  Granatların
skapolit  damarları  boyunca  ve  onları  ornatır
şekilde,  cevherli  zonlara  (sığ-kenar)  doğru  ise  3-
5cm  kalınlığında  granat  damarları  olarak
bulunmaları  sodik-kalsik  alterasyon
metazomatizınaya  uğramış  kayacın  daha  sonra
granat  oluşumlarına  yan  kayaçlık  ettiğini
göstermektedir.
Skapolit  damarlarının  plütonik  kütle  içerisinde
gelişmesi  iki  şekilde  açıklanabilir,  (a)  skapolitlerin
yerleştiği  damarlar  plütonun  bölgeye
sokulumundan  daha önce  de  var  olan  (pre-existing)
kırık-çatlak  sistemleridir  ve  daha  sonra  bu  kırık-

çatlak  sistemleri  plütondan  salgılanan  alkalilerce
zengin  çözeltiler  tarafından  doldurulmuştur.  Bu
varsayıma  göre  skapolit  damarlarının  sadece  plüton
içinde  değil  serpantin  ve  kireçtaşı  içerisinde  de
gelişmesi  gerekir.  Serpantinleşmiş  ultramafik
kayaçlar  içinde  çok  ince  skapolit  oluşumlarının
varlığından  Bayhan  ve  Baysal  (1982)  bahsetmiş
olsa  da  bu  oluşumlar göreceli  çok  az ve  sınırlıdır  ve
skapolit  sadece  granitoyidler  içinde
gözlenmektedir.  Dolayısıyla  bölgesel  (tüm
kayaçları  etkileyen)  bir  skapolitleşmeden  söz etmek
doğru değildir.  Bu durumda skapolitlerin  Murmano
plütonunu  da  kesen  derinlerdeki  bir  başka  plüton
tarafından  salgılanan  alkali  çözeltilerce
oluşturulması  gerektiği  düşünülebilir.  Ancak,
bölgede  bu  özelliklere  sahip  bir  plütonun  varlığına
dair  veri  yoktur,  (b)  skapolitleşme;  plütonun
bölgeye  yerleşmesi  ile  eş  yaşlı  veya  en  azından
hemen  sonra  otometazomatik  süreçler  ile  ilişkili
olmalıdır (Pollard, 2000; 2001;  Barton ve Johnson,
2000a;  2000b).  Buna  göre,  magmatik  kristallenme
süreçleri  geçiren  alkali-CC^'ce  zengin  bir
magmanın  bölgeye  yerleşmesinden  hemen  sonra
veya  yerleşmesi  ve  kristalIenmesi  sırasında  plüton
çeperinin  otobreşleşmesi  (sinplütonik-sintektonik
faylanma-kırılma)  çeper  boyunca  kırık-çatlak
sistemlerinin oluşumunu hızlandırmış olmalıdır.  Bu
sistemler  boyunca  hızla  hareket  eden  magmatik
akışkanların,  oluşan  minerallerin  bileşimini
(magma  çeperlerinde)  metazomatik  süreçler  ile
değiştirmesi  (Burnham,  1979)  skapolitleşmeyi  de
beraberinde  getirmiştir.

Alkali  metazomatizmanm  Murmano
plütonundaks  etkileri  sadece  skapolitlerin
oluşumundan  ibaret  değildir.  A-kafa
cevherleşmelerinin  gözlendiği  bölgede  cevherleşme
yaygın  bir  K-potassik  alterasyon  zonu  içinde
bulunur.  Potassik  alterasyon,  önceleri  ikincil  K-
feldispat  oluşumları  daha  sonraki  evrelerde  ise  tüm
damar  sistemlerini  kesen  filogopit  oluşumları  ile
temsil  edilir.  Hatta  bazı  kesimlerde  cevher,  ikincil
K-feldispatların  monzonitik  kayacı  tamamen
ornatarak  oluşturduğu  neredeyse  %  60-80  K-
feldispattan  oluşmuş  pembe-kırmızı  renkli
metazomatik  bir  kayaç  içinde  bulunur.  Bu  durum
bölgeye  sokulum  yapan  magmanın  CO2  miktarı  ile
doğrudan  ilgilidir.  Bu  tür  magmalarda  H2O-CO2-
NaCl±CaCİ2-KCl  içeren  magmatik  akışkanların
birbirleriyle  karışmamaları  yukarıdaki
alterasyonların  oluşumunda  kritik  rol  oynar
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(Pollard,  2000).  Deneysel  çalışmalar  CO3~~  içeren
birincil  akışkanlarla  ilişkili  iki-alkali  feldispat  ile
dengede bulunan akışkanların Na/(Na+K) oranının
klorid  içerikli  karışmamış  sulu  akışkanların
oranından  çok  daha  yüksek  olduğunu

istermektedir.  Sıcaklığın  ve  basıncın  düşmesiyle
birbirinden  hızla  ayrılan  akışkanlar,  Divriği  A-B-
kafa  oluşumları  ile  benzer  özellikler  sunan  Fe»
oksit-Cu-Au  sistemlerinin  derin  kesimlerinde
olduğu  gibi  plütonik  kayacın  skapolit  veya
albitleşmesi  ile  sonuçlanır.  Klorid  içeren
akışkanlarda  Na/(Na+K)  dengesinin  artmasından
dolayı  magmatik  kayaçlarda  alkali  feldispatlar
tarafından  hızlandırılan  K-feldispatlaşma  oluşur
(Pollard,  2000;  2001).  Bu  olay  CO2'ce  zengin  bir
magmada  sıcaklığın  artmasından  dolayı  CO2
çözünürlüğünün  hızla  düşmesi  ve  magma  içinde
ayrı  bir  faz  olarak  ayrılmasına,  geride  kalan
magmada  Na/(Na+K)  oranının  artmasına  ve
dolayısıyla  oluşan  plütonik  kayacın  önce  Na-
metazomatizmasına  uğramasına,  daha  sonra  ise  K-
metazomatizmasına  uğramasına  neden  olmaktadır
(Pollard,  2000;  2001).  Benzer oluşumlar Perring ve
diğerleri  (1999)'de  de  belirtilmektedir.
Nispi  olarak  prograd  evreye  göre  daha  düşük
sıcaklıklarda  oluşan  minerallerle  temsil  edilen
filogopit-manyetit  damarları,  manyetit  cep  ve
odacıkları  her  zaman  için  skapolit-granat  zonu
(metazomatik  kayaçlar)  içerisinde  kırık  ve  çatlak
sistemleri  boyunca  ve  çoğu  zaman  damar  ve
damarcıklar  keser  şekilde  gözlenir.  Manyetit
oluşumu  her  zaman  filogopit  oluşumu  ile  ilişkilidir.
Cevherli  damarlarda  manyetit  her  iki  taraftan
filogopitli  bir  zon  tarafından  sınırlandînlmakta  ve
fılogopiti  ornatarak  yerleşmektedir.  Skapolit-granat
damarlarını  yaklaşık  dik  açılarla  veya  verev  olarak
kesen  kırık  sistemleri  boyunca  plütonun  daha  derin
kesimlerinde  önce  damarcıklar  (1-2  cm)  halinde
gözlenen  fîlogopitler,  daha  sonra  sığ  kesimlere
doğru  2-3  m  kalınlıklara  ulaşmaktadır.  Kırık
sistemlerinin  yoğunluğu  ile  fîlogopitleşmenin
şiddeti  birbiriyle  doğru  orantılıdır.  Sadece
filogopit-manyetit  (±skapolit  ±granat)  veya  K-
feldispatça  zengin  damarların  bulunduğu  kırık
sistemleri  boyunca  incelip  kaybolan  (3-5  mm'lik)
damarcıklar  olarak  gözlenen  manyetit
cevherleşmesi,  birkaç  kırık  sisteminin  birbirini
kesmesiyle  plütonik  kayacın  neredeyse  tamamının
koyu  yeşil-siyah  filogopit  haline  dönüştüğü
kesimlerde  metrelerce  kalınlıkta  masif  manyetit
cevherleşmeleri  haline  gelmektedir.

Martitleşmiş  manyetit  ve  limonitik  zonlarla
temsil  olunan  B-kafa  cevherleşmeleri  derinlere
doğru  masif  manyetite  geçiş  göstermekte  ve
muhtemelen  geç  hidrotermal  evrede  meteorik
kökenli  suların  daha  baskın  olduğu  hibrid  (Barton
ve  Johnson,  2000a;  200b)  sistemler  tarafından
oluşturulmaktadır.  Morfolojik  olarak  huni  şekilli
bir  görünüme  sahip  olan  B-kafa  oluşumları  breşik
bir  yapı  gösterir»  Sığ  kesimlerde  yoğun  bir
serizitleşme  ile  bunun yanında killeşme  ile  kireçtaşı
dokanaklarında  ve  kireçtaşı  içerisinde  kolloform
barit  oluşumları  derinlere  doğru  azalmakta,  buna
karşın  yoğun  bir  silisleşme  karbonatlaşma  ve  sülfld
cevherleşmelerinin  arttığı  gözlenmektedir.
Hidrotermal  sistemin  geç  evrelerinin  (düşük
sıcaklıklı)  ürünlerini  temsil  eden  bu  oluşumlar  aynı
zamanda  sığ  ve  derinlerdeki  hidrotermal  sistemin
durumundaki  farkları  yansıtabilir.

SONUÇLAR

Divriği  (Sivas)  A-B-kafa  demir  cevherleşmeleri,
genel  olarak  Murmano  plütonunun  alkali
metazomatizma  süreçleri  ile  kimyasal  içeriğinin
değiştirildiği,  zonlanma  ve  alterasyon  deseni
bakımından  hem  skarn  hem  de  Fe-oksit-Cu-Au
yataklarının  özelliklerini  gösterir.  İşletme  amaçlı
açılan  basamaklar  boyunca  yapılan  haritalarına,
yatağın  oluşumunda  etkili  olan  hidrotermal
sistemin  evrimini  yansıtmakta  olup,
cevherleşmenin  bu  sistem  içerisindeki  yerini
göstermektedir,  Skamlaşma  ve  alterasyon  zon  lan
tamamen  veya  genellikle  granitik  kayaçlarda
gözlenir  ve  cevherleşme  bu  zonlar  içinde
gelişmiştir.  Divriği  A-B-kafa  oluşumları,
bölgedeki  magmatik  kayaçların  yerleşme,
kristallenme  ve  soğuma  süreçleri  ile  doğrudan
ilişkili  prograd  (ilerleyen),  retrograd  (gerileyen)  ve
geç  alterasyon  evresi  olmak  üzere  ardışık  üç  ana
evrenin ürünüdür. Prograd evre mineral toplulukları
Murmano plütonu'nun önce damarlar halinde daha
sonra  saçınımlar  halinde  tamamen
skapolitleşmesiyle  başlar.  Skapolitler  çoğunluğu
plajiyoklazlarla  birlikte  veya  onlardan  dönüşmüş
olarak bulunur. Skapolitlerin önce damarlar halinde
(merkezi  kesimler)  daha  sonra  kayacın  bütününde
saçınımlar  veya  cepler  halinde  gözlenmesi,
bölgedeki  plütonik  kayaçların  önce  yaygın  sodik-
kalsik  alterasyonlara  uğradığını  ve  bu  nedenle
sodik-kalsik  bir  metazomatizmanın,  kayacın
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kimyasal bileşimini etkilediğini göstermektedir.
Dolayısıyla, hem prograd evre, hem de retrograd
evre mineral topluluklarının skapolitleşmiş kayaç
toplulukları üzerinde geliştiği söylenebilir. A-kafa
cevherleşmesinde skapolit ve skapolit-granat skarn
zonları prograd evre ürünleri olarak gözlenirken,
filogopit-manyetit±skapolit±granat oluşumları
retrograd evre ürünleri olarak gözlenir. B-kafa
oluşumları breşik kayaçlar içinde oluşmuştur ve
geç alterasyon evre ürünleri olarak
tanımlanmaktadır. Bu evrede hematit-limonit
zonları ve sülfıdli alterasyon zonları tespit
edilmiştir. Her evre birbirinin peşi sıra gelişen
aşamalar olmakla beraber, birbirini üzerleyen-
maskeleyen ya da silen mineralleşmeleri de temsil
eder. Yatak içerisinde hakim plütonik kayaç,
yaygın alkali metazomatizması, plütonun soğuması
veya kristal lenmesi sonrasında alkali
metazomatizması (granitoyid metazomatizmasî) ile
ilişkilidir.
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KATKI BELİRTME

Yazarlar, bu çalışmanın yapılmasında her türlü
desteği sağlayan Maden Tetkik Arama Genel
Müdürlüğü'ne sonsuz teşekkürlerini sunarlar.

EXTENDED SUMMARY

Divriği (Sivas) A-B kafa mineralizations show
stratigraphical and tectonical relationships to
Murmano pluton, Akdağ limestones and
serpentinized iiltramafic rocks in Güneş ophiolite\
although, the primary geological contact
relationships are not well-preserved. The
magmatic-hydrothermal system that controls the
mineralizations is related to emplacement,
crystallization and cooling of the Late Cretaceous
Murmano pluton. The plutonic rocks have been
experienced a pervasive alkaline metasomatism

resulting in scapolitization followed by a potassic
alteration resulting in secondary K-feldspar
formation. The mineralization is hosted by these
metasomatic rocks, and by rocks that could be
regarded as endoskarns. The exoskarns are not
observed or are not of importance and limited to a
few veinlets within the serpentinized iiltramafic
rocks. The alterations and mineralizations were
formed in three successive stages in the region. The
examples of the prograde stage dominate in region
known as A-kafa. This phase is resulted in the
formation of metasomatic zones starting from
granitoids (central parts) to serpentinites as
scapolite, scapolite-gamet zones. The alterations
are observed mainly in monomineralic zones in a
successive manner. The first stage is represented by
scapolite zone. This zone that forms the central
and/or the deeper part of the alteration zones,
contains scapolite veining system within the
Murmano pluton. This zone indicates the presence
of a sodic-calcic alteration in the region. The garnet
containing scapolite veins and veinlets are defined
as the scapolite-garnet zone. The garnets occur at
the central parts of the scapolite vein, or as
individual veins parallel to the scapolite veins. The
scapolites in this zone are smaller and more
prismatic compared to equivalents in the scapolite
zone. The abundance of garnets tends to increase
with abundance and thickness of scapolite veins.
This is also consistent with the increase in the
abundance of secondary K-feldspars in the
granitoids.

The retrograde stage consists of phlogopite-
magnetite-fK-feldspar (±scapolite ±garnet) zones
and the late alteration products. The products of
this stage is observed both B-kafa region, and in A-
kafa region as superimposing and/or replacing the
prograde assemblages. The phlogopite-
magnetite+K-feldspar (±scapolite ±garnet) zones
occur as replacing and cutting the scapolite and
scapolite-garnet zones. These are either phlogopite-
magnetite veins or as scapolite-phlogopite-
magnetite veins mainly parallel to the scapolite-
garnet veins. An occasional zonal arrangement is
also present towards the margins of these veins as
magnetite-phlogopite-scapolite-fresh rock

(metasomatized monzonite). Even, monzonite is
left behind as "relict" and/or unreplaced islands
within an extensive phlogopite veining (that cross-
cuts each other) system. The main magnetite
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mineralization îs hosted by the phlogopite veining
system, and is genetically related to phlogopite
formation. The increase in thickness and areal
distribution of phlogopite formation enhance the
amount and intensity of the magnetite
mineralization.

The late-alteration stage, that last stage, Is
represented by formation of hematite, limonite,
goethite and suifide mineralizations in a brecciated,
sericitized and carbonated rocks, The B-kafa
mineralizations lhat are regarded as the continuum
of hydrothermal system forming the A-kafa
mineralizations have a conical shape that thins
downward. Therefore, it resembles to breccia pipes
and diatxemes in Fe-oxide-Cu-Au systems. The
contacts of brecciated rocks with recrystallized
limestones are mainly sharp, while it is sheared and
faulted with serpentinized rocks. The silicification
and carbonization that increase downward is
accompanied by sulfide mineralization. However,,
martitized zones grade downward into massive
magnetite bearing zones,, The sericitized granitoids
at shallower levels and barite-bearing limestones in
contact with these granitoids represent the late and
low temperature products of hydrothermal system..
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Geyikdağ’da (Orta Toroslar) Geç Kuavaterner 
Buzullaşmasına Ait Morenlerin Sedimanter Fasiyes 
Analizi ve Ortamsal Yorumu

Sedimantary Facies Analyses and Depositional Environments of Late 
Quaternary Moraines in Geyikdağ (Central Taurus Mountains)
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Öz
Geyikdağ (Orta Toroslar) etrafındaki tekne vadiler 2000 m civarında olup yükseklikleri 2850 m’yi bulan dağlar ile 

çevrelenmişlerdir. Günümüz daimi kar sınırının 3500 m civarında olduğu hesaplanan bölgede aktif bîr buzul 
bulunmamakla birlikte Geç Kuvaterner buzullaşmasına ait çeşitli izlere rastlanmıştır. Namaras ve Susam Vadileri’nde 
düzensiz bir dağılım gösteren çeşitli büyüklükteki tepecik ve çukur alanların oluşturduğu bir topografya 
gözlenmektedir. Yükseklikleri 1-10 m, genişlikleri ise 10-30 m arasında olabilen bu tepecikler genellikle cni 5-30 
m'yi bulan ve belirgin bir şekle sahip olmayan çukur alanlar ile birbirlerinden ayrılırlar. Tepeciklerin üstleri köşeli- 
yan köşeli kireçtaşı çakılları ve bloklar ile kaplı olup iç kısınılan katma ulanma ve boylanma göstermeyen matriks 
destekli bir diamikton (til) görünümüne sahiptir. 30 knf’den fazla bir alan kaplayan bu yapılar ölü buzullardan 
çökelen tümseksi morenler olarak tanımlanmışlardır. Tümseksi morenleri sınırlayan, yükseklikleri 200 m, uzunlukları 
ise 500 m’den fazla olabilen sırtlar da yan ve cephe morenleri olarak yorumlanmışlardır. Susam Vadisi'nde dalgalar 
halinde yayılan bir dil şeklinde gözlenen ve periglasiyal bir kaya buzulunu andıran yerşekli ise bölgedeki en genç 
buzul aktivitesinin ürünü olan cephe morenlerine atfedilmiştir.

Ülkemiz Kuvaterner vadi buzullarının dağılımı ve bunların oluşturduğu morenlerin sedimanter özellikleri çok az 
bilinmektedir. Geyikdağ civarındaki vadilerde gözlenen morenlerin çeşitlerinin ve bunların çökel ortamlarının bu 
çalışma ile belirlenmiş olması, genel anlamda Türkiye’deki Kuvaterner buzullaşmasının dinamiği, kapsamı ve 
zamanlamasının anlaşılabilmesine de önemli katkılar sağlayacaktır.

Anahtar Sözcükler: Buzullaşma, Geç Kuvaterner, Geyikdağ, yan ve cephe morenleri, til, tümseksi morenler

Abstract

Glacial and periglacial features of Late Quaternary age are observed near Geyikdağ (Centra! Taurus Mountains) in 
U-shaped valleys located at an altitude of more than 2000 in and surrounded by mountain ranges reaching 2850 in. 
The Namaras Valley and its tributary Susam Valley are characterized by coarse loose material forming chaotic knob- 
and-kettle topography covering more than 30 knT. Mounds, 1-10 m high and 10-30 hi wide, are separated by 5-30 m 
wide, few meters deep, irregular depressions. The upper surfaces of the mounds are covered by angular to şubatı g ular 
limestone pebbles and blocks and internal sediments show a typical diamicton appearance with pebbles suspended in 
a muddy to sandy matrix. These chaotic structures are interpreted as hummocky disintegration moraines from form er 
glaciers. Several morainic ridges, up to 200 m high and more than 500 m long that limit the hummocky moraines are 
interpreted as ice-marginal lateral, and terminal moraines. In the tributary Susam Valley, part of the coarse loose 
material forms a tongue-shaped structure with successive arcuate ridges and furrows al its down valley reach. This 
structure, which is connected upward to a talus slope and perched cirque, ressembles the morphology of a periglacial 
rock glacier but is interpreted as the disintegration moraine controlled by small periodic retreat and readvance of the 
last active, ice-front in this region.
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The distribution of valley glaciers and sedimentological aspects of the related moraines are poorly known in
Turkey. The identification: of different types of moraines and their deposition®! conditions in Geyikdağ provide
hnportctnt information in the understanding of dynamics, magnitude and timing of Late Quaternary glaciations in
Turkey.

Key words; Geyikdağ, hunımocky moraines, Late Quaternary, lateral and terminal moraines, till, valley glaciation

GİRİŞ

Toros Dağlan, Akdeniz'e parallel bir şekilde,
Türkiye'ni» güneybatısından güneydoğusuna kadar
uzanırlar (Şekil 1). Güneydoğu Teraslar
Türkiye'nin, güncel buzul kapasitesinin üçte ikilik
kısmını barındırdığı gibi Kuvaterner
buzullaşmasının, izlerinin de en yaygın şekilde
gözlendiği bölgesidir özellikle Cilo Dağı (4135 m)
üzerindeki Reşko buzulu ve Sat Dağı (3794 m)
üzerindeki Geverok buzulu île bunların
Kuvaterner'İn çeşitli dönemlerinde oluşturdukları
morenler çok geniş alanlar kaplarlar (Bobek, 1940;
Erinç, 1952; Messerli, 1967). Batı Toroslar ise
yüksek daimi kar sının ve bu daimi kar sınırının
üzerine çıkabilen çok az sayıdaki zirvenin,
varlığından dolayı güncel buzul barındırmazlar
(Kurter ve Sungur 1980; Kurter, 1991),. Buna
karşın bu bölgede de Kuvaterner buzullaşmasının
izlerini Beydağ (3086 m), Akdağ (3016 m), Honaz
Dağ (2571 m) ve Sandıras Dağları'nın (2295 m)
özellikle kuzey ve kuzeydoğuya bakan vadileri
boyunca bulmak mümkündür (de Planhol, 1953;
Önde, 1954; Darkot ve Erinç, 1954; Erinç,,, 1955a,,
1955b; Yalçınlar, 1954, 1955; Messerİ'i, 1967;
Doğu, 1993; Kuzucuoğlu ve Roberts, 1998; Doğu
vd., 1999a, 1999b).

Orta Toros Dağları ise ufak da olsa birkaç buzul
barındırırlar,, Bunun yanı sıra özellikle Aladağlar'ın
Yedigöller çanağı (3100 m civarı) ve doğuya bakan
vadileri ile Bolkar Dağlarının (Medetsiz Zirvesi,
3524 m) kuzey ve hatta güneye bakan vadilerinde
bile Kuvaterner'de çok. etkin bir buzullaşmanın
hüküm sürdüğünü gösteren çok iyi korunmuş çeşitli
tipte morenler mevcuttur (Blumenthal, 1956;
Spreitzer, 1956.,, 1969,,, 1971; Messerli, 1:967;
Birman, 1968; Klaer, 1969; Arpat ve Özgül, 1972;
Erol, 1981; Altın, 1998; Çİner, 2002).. Orta
Toroslar'daki güncel daimî kar sının 3200-3700 m
ve Son Buzul Çağı daimi kar sınırı ise 2200 m
civarındadır (Messerli, 1967).

By çalışmada, Antalya'nın 100 km kadar
kuzeydoğusundaki Geyikdağ (Orta Toroslar Alanya
O28 al ve a2 paftaları.) etrafındaki vadilerde
gözlenen Kuvaterner buzullaşmasına ait çeşitli
tipteki morenler ile bunları oluşturan buzul
çökellerinin (til) sedimantolojik özellikleri ve çökel
ortamları irdelenmiştir (Şekil 1). Çalışma alanında,
kuzeybatı-güneydoğu istikametinde uzanan ve
yükseklikleri 2500' ile 2850 m arasında değişen,
genelde kireçtaşlanndan oluşmuş dağlar ile bunlara
parallel ve/veya dikey olarak konumlanmış tekne
buzul vadileri (2000-2150 m) bulunmaktadır (Şekil
2)., 1/35 000 ölçekli hava fotoğrafları ve Landsat
uydu. görüntüleri, başta Namaras Vadisi olmak
üzere Geyikdağ civarındaki vadilerin birçoğunda
küçük, tepecik ve çukurların bulunduğu izlenimini
veren yerşekillerînin varlığına işaret, etmektedirler
(Arpa/ ve Özgül, 1972; Çiner vd., 1999).
Gerçekleştirilen arazi çalışmaları sonucunda bu
tepeciklerin büyük çoğunluğunun, her bîri ortalama
10 m yükseklikte ve 30 m fedar genişlikte olan ve
birbirlerinden birkaç on metrelik çukur alanlar ile
ayrılan, tümseksi morenler (hummocky moraines)
oldukları tespit edilmiştir.

BUZUL ÇÖKELLERt

Namaras Vadisi
Namaras Vadisi. Tekelidağ-Akdağ île Karadağ

arasında kalan tekne şekilli tipik bir buzul vadisidir
(Şekil 1 ve 2), Vadi genel olarak küçük tepecik ve
çukur alanlar ile kaplı olup, tepecikleri oluşturan
kireçtaşı blok ve çakılları aşınınım çok daha yoğun
olduğu kuzeye bakan yamaçlardan gelmişlerdir..
Nitekim, kuzeye bakan yamaçlarda buzyalakları
(cirques) ve sivri zirvelerin (aretes) bol miktarda
bulunmalarına karşın, güneye bakan yamaçlarda
buzul aşındırmasına dair izler hemen hemen yok
gibidir (Şekil 3).,

Tümseksi Morenler
Namaras Vadisi'nde gözlenen tümseksi.

yerşekilleri vadinin güney kesiminde daha da
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yoğun bir şekilde bulunurlar (Şekiî 3). Bunlar
genellikle düzensiz bir dağılım gösteren, çeşitli
büyüklükteki tepecik ve çukur alanlardan ("knob-
ând-kettle topography", Gravenor ve Kupsch,
1959) oluşmuşlardır. Yükseklikleri 1-10 m,
genişlikleri ise 10-30 m arasında olabilen bu
tepecikler 5-10°'lik bir yüzey eğimine sahiptirler.
Tepecikler genişliği genelde 5-30 m'yi bulabilen ve
belirgin bir şekle sahip olmayan çukur alanlar ile
birbirlerinden ayrılırlar. Bazen daha da yaygın
olabilen bu çukur alanlar çoğu yerde mevsimsel
göller ile dolmuşlardır (Şekil 4).

Tepeciklerin üstleri köşeli-yarı köşeli kireçtaşı
çakılları (5-20 cm) ile 1-2 m boyundaki bloklar ile
kaplanmıştır (Şekil 5). Çakılların arasında kimi
yerde silt-kum boyutlu sedimanlar bulunurken,
kimi yerde ise toprak oluşumu başlamış
durumdadır. Toprak örtüsünün yaygın olarak
geliştiği yerlerde ise çeşitli bodur bitkilerden oluşan
bir örtü bulunabilir. Ender olarak rastlanılan yol
yarmalarındaki gözlemlerden ise tepeciklerin iç
kısımlarını oluşturan buzul çökellerinin nispeten
daha ince boyuttaki malzemelerden oluştuğu
görülmektedir. Üst kısımların aksine iç kesimlerde
blok boyutundaki sedimanlar daha az miktarda olup
çakıllar silt-kum boyutlu bir matriksin içinde yüzer
durumdadırlar (Şekil 6). Katmanlanma ve
boylanma özelliği göstermeyen ve tipik olarak
matriks destekli diamikton (til) görüntüsü sunan bu
sedimanların içinde, buzul akması sırasında
aşındırılma nedeni ile şekillenmiş ütü taşı (flat iron;
Von Engeln, 1930) ve kurşun taşı (bullet; Boulton,
1978) olarak bilinen buzul çakılları da
gözlenmektedir (Şekil 7). Bunun yanı sıra, vadi
kenarlarında ve ana kayanın açığa çıktığı yerlerde
buzulun geçişi sırasında şekillenen hörgüç kayalar
(whalebacks, roches moutonees) ile az da olsa
buzulun içindeki ince taneli sedimanların ana
kayayı aşındırması sonucu oluşan ve derinlikleri 1
cm'yi uzunlukları ise 1 m'yi geçmeyen buzul
çiziklerine (striations, grooves) de rastlanılmıştır
(Şekil 8).

Tümseksi morenleri birbirlerinden ayıran çukur
alanlar küçük boyutlu (1-10 cm) çakıllar ve/veya
ince bir siltli çamur örtüsü ile kaplı durumdadırlar.
Kimi yerlerde bu çukurlukları geçici olarak
dolduran suların yarattığı göllerin çoğunun yaz
sonuna doğru tamamen kurudukları gözlenmiştir

(Şekil 4). Özellikle kıyı çizgisi boyunca gelişmiş ve
genellikle otlardan oluşan bitki örtüsü de tümseksi
morenler ile geçici göllerin sınırlarını belirlerler.

Yan ve Cephe Morenleri
Namaras Vadisi'nin güney kesiminde, özellikle

Akdağ ve Tekelidağ'ın kuzeye bakan
yamaçlarındaki buzyalaklarından ve küçük yan
vadilerden kaynaklanan buzulların oluşturduğu
çeşitli boyutlardaki yan ve cephe morenleri ne de
rastlanır (Şekil 1 ve 9). Yol kesitlerinden anlaşıldığı
üzere bu morenleri oluşturan buzul çökellerinin
doku ve içerikleri tümseksi morenleri oluşturanlar
ile örtüşmektedir. Anılabilecek yegane farklılık
blok boyutundaki sedimanların yan ve cephe
morenlerinde daha yoğun bir şekilde ve 3 m'yi
geçebilen ebatlarda bulunabilmeleridir.
Yükseklikleri 200 m'yi ve uzunlukları da genelde
500-600 m'yi aşabilen bu morenler, tümseksi
morenlere göre çok açık bir şekilde arazide
kendilerini belli etmektedirler (Şekil 9). Yan ve
cephe morenlerinin üst kesimleri aşınmadan dolayı
biraz düzelmiş olmakla birlikte yamaç eğimleri 30-
40° civarında olabilir. Bu yanal yüzeylerin iç
kesimlerinin kimi yerlerde tümseksi morenler
tarafından kısmen üzerlenmiş olmaları yan ve
cephe morenlerinin stratigraflk olarak daha yaşlı
olduklarının da bir kanıtıdır.

Sandur Düzlüğü
Namaras Vadisi'nin kuzeybatısında bulunan

küçük bir alandaki tümseksi morenlerin ve çukur
alanların üzerleri kimi yerde kalınlığı 10 m'yi
bulabilen bir sediman örtüsü ile kaplı durumdadır.
Güncel bir derenin aşındırdığı kesitten görüldüğü
kadarı ile bu sediman örtüsü kabaca tabakalanmış
çakıl ve kaba kum boyutundaki sedimanlardan
oluşmaktadır (Şekil 10). Stratigraflk kesitte alttan
üste doğru gidildikçe tane boyunun küçüldüğü
çevrimler, biniklenmiş (imbrication) kireçtaşı
çakılları, akıntı ripılları ve en üst kesimde ince bir
toprak örtüsü de gözlenmektedir.

Susam Vadisi
Namaras Vadisi'ne dik olarak konumlanmış çok

daha küçük bir buzul vadisi olan Susam Vadisi
içerdiği tümseksi morenlerin yanı sıra diğer
alanlarda gözlenmeyen bir yerşekline de sahip
olması açısından ilginçtir (Şekil 1). Vadinin en
güneyindeki küçük bir buzyalağından aşağı doğru
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Şekil  2:Namaras  Vadisi  ve  tümseksi  morenlerin  doğuya  doğru  genel  görünümü.  Şekil  l 'de  fotoğrafların
çekildiği  yönler  işaretlenmiştir.

Figure 2:  Eastward  view  of the Namaras  Valley  and hummocky  moraines.  The direction  of the pictures are
marked in  Figure  L

Şekil  3:  Tekelidağ (solda)  ve  Akdağ'ı  (sağda)oluşturan  kireçtaşlarının  yamaçlarında gelişmiş  sivri  tepeler
(a), buzyalaklan (b) ve ölü buzulların ürünü tümseksi morenler (t).

Figure  3;  Photomosaic  of  aretes  (a),  glacial  cirques  (b)  and  hummocky  moraines  (t)  developed  on  the
slopes  and in  front  of Tekelidağ (to  the  left)  andAkdağ (to  the right)  Mountains.

Şekil  4:  TLimseksi  morenler  arasında  bulunan  yarı  kuru  haldeki  göl  (180  m  genişlik).  Fotoğraf temmuz
ayında çekilmiş olup yaz sonunda gölün tamamı kurumaktadır.

Figure  4:  Semi-dry  lake  (180  m  in  diameter)  developed between  the  hummocky  moraines.  The picture  is
taken in July  and whole  lake dries out by  the  end of summer.

39



ÇİNER

sarkan bir dil biçimde gözlenen 200-250 m
uzunluğunda ve 90-120 m genişliğindeki yerşekli,
tümseksi morenler gibi dağınık bir yayı hm
göstermeyip, daha düzenli bir görünüme sahiptir
(Şekil 11). Bu yerşekli, GB-KD uzanımlı ve
birbirlerine paralel yay biçimli (içbükey) sırtlar ile
hendeklerin oluşturduğu dalgalı bir yapıya sahiptir
(Şekil 12). Sırtların vadi tabanından yükseklikleri
20 m kadar olup, aralarındaki mesafe 20-30 m'dir.
Çukurda kalan alanlar da sırtların 5-8 m kadar
altında yer alırlar. Sırtların tıpkı akıntı ripılları gibi
asimetrik bir kesiti olup GB'ya bakan yamaçları
daha az eğimlidir (20-25°).

Sırtlar genelde 5-30 cm çapında, köşeli-yan
köşeli kireçtaşı çakıllarından ve ender de olsa
çapları 2 m'yi bulabilen bloklardan oluşmaktadır.
Çukur alanlarda kalan çakıllar ise çok daha küçük
çaplı (1-10 cm) olup blok içermezler. Bu çukur
bölgelerde kırmızı-kahverengi bir toprak örtüsü de
yer yer gelişebilir (Şekil 12). 2-3 m eninde ve 0.5-1
m derinliğinde huni şeklinde birkaç çöküntü alanı
yine bu çukur alanlarda gözlenmişken, bir sırtın en
üst kısımlarında çapı 20 m ve derinliği 10 m kadar
olan huni şekilli daha büyük bir çöküntü alanına da
rastlanılmıştır (Şekil 13 ve 14). Bu büyük çöküntü
alanının eğimi 40° kadar olup 1-3 m boyutlu
bloklar dairenin etrafında yer alırlar. Bunun yanı
sıra, hendeklerin belirli bölgelerinde çapı 0.5 m'yi
bulabilen bir kırmızı toprak örtüsünün etrafında
halka veya poligon şeklinde düzenli olarak
yayılmış kireçtaşı çakılları (1-10 cm) da
gözlenmiştir (Şekil 15).

MORENLERLERİN OLUŞUM MEKANİZ-
MALARI VE TARTIŞMA

Geyikdağ civarında gözlenen vadilerin enine
profillerinin tekne şekilli olmaları, dağların
özellikle kuzeye bakan yamaçlarında iyi gelişmiş
buzyalaklannın ve sivri zirvelerin bulunuşu, hörgüç
kayaların varlığı ve çeşitli tipteki morenler ile
bunları oluşturan buzul çökellerinin içerdikleri
çakılların şekilleri, bölgenin geçmiş dönemlerde
vadi buzullaşmasının etkisinde kaldığını açıkça
göstermektedir. Günümüzde tümseksi moren
kavramı erimekte ve dağılmakta olan bir buzulun
içerdiği sedimanların zaman içinde çökelmesi ile
meydana gelen, küçük tepecik ve çukur alanlardan
oluşan topografyanın tanımlanmasında
kullanılmaktadır (Hoppe, 1952; Gravenor, 1955;

Gravenor ve Kupsch, 1959; Clayton ve Moran,
1974. Johnson vd., 1995). Bu topografya buzulun
dinamiği, buzulun içinde, üstünde veya altında
taşıdığı sedimanların miktarı ve boyutu, eriyen
suların miktarı ile bunlara bağlı olarak gerçekleşen
erozyon ve sedimantasyon ile doğrudan ilintilidir.

Vadi buzulları tarafından oluşturulan moren
tepeciklerinin ve çukur alanların meydana getirdiği
bu tür yerşeki İleri birçok çalışmaya konu olmuştur.
Bunlardan Sissons (1967, ş.97), İskoçya'daki
tümseksi morenlerde yaptığı çalışma esnasında
düzensiz bir dağılım gösteren bu tepeciklerin
buzulun uzunca bir süre durağan hale gelmesi
sonucu oluştukları kanısına varmıştır. Yazar,
bölgenin iklim koşullarında meydana gelen
iyileşmenin buzulun durağan hale gelmesi ile
hemen hemen eşzamanlı olduğunu belirtmektedir
(Sissons, 1979). Buna karşın Clapperton ve Sugden
(1977) ise İskoç tümseksi morenlerinin herhangi bir
buzul evresini belirtmesinden ziyade, bölgedeki
buz örtüsünün (ice sheet) dağılması sonucu oluşan
küçük boyutlu ve ana buzuldan kopmuş bulunan
ölü buzul (dead-ice) parçalarının ürünü olduklarını
düşünmektedirler. Araştırmacıların diğer bir kısmı
ise tümseksi morenlerin oluşum mekanizmalarını
buzulun ön kısmındaki dengesiz erime nedeni ile
buzulun üzerindeki malzemelerin (supraglacial
debris) tekrardan işlenmesine bağlamaktadırlar
(Eyles, 1983; Bennett, 1990; Bennett ve Boulton,
1993).

Güncel buzullar üzerinde Alaska'da çalışmalar
yapan Hoppe (1952) ise tümseksi morenlerin
oluşum mekanizmalarını ölü buzulun erimesi
(ablation) sonucu üstündeki sedimanların öbekler
halinde birikmesinden ziyade, buzulun alt
kısımlarında su ile doygun halde bulunan
sedimanların sıkışarak (squeezing) buzul altı
boşluklarda çökelmesine bağlamaktadır. Başka
araştırmacılar ise buzulun altında bulunan
sedimanların yarıklar (crevasse) aracılığı ile yukarı
doğru taşınabileceklerini ve erimekte olan ölü
buzulun da zamanla bu sedimanlan çökelterek
tümseksi moren 1 eri oluşturabildiklerini öne
sürmüşlerdir (Gevenor ve Kupsch, 1959; Benn,
1991, 1992).

Tümseksi. morenlerin ölü buzul altındaki kaba
taneli veya ince taneli sedimanların basınç altında
deformasyonu sonucu oluştuklarını öne sürenler de
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Şekil  5:  Tümseksi  morenleri  oluşturan  köşeli-yan  köşeli  kireçtaşı  çakılları  ve  bloklar.  Çukur  alanlar (a)  ise
daha  küçük  boyutlu  çakıllar  ile  kaplı  olup  bunlar  kimi  yerlerde taş  halkalar  halinde  birikmişlerdir.

Figure  5:  Angular  to  subangular  limestone  pebbles  and  blocks  making  up  the  hummocky  moraines.
Depressions are filled with finer grained pebbles (a) that often show stone ring developments.

Seki!  6:  Katmanlanma  ve  boylanma  özelliği  göstermeyen  ve  tipik  olarak  matriks  destekli  diamikton  (til)
görünümü  olan  bir tümseksi  moren  sırtının  kesiti.  Ölçek  fotoğrafın  ortasındaki  çekiçtir.

Figure  6:  Section  in a hummocky  morainic  mound showing a typical matrix-supported,  non-sorted and
non-stratified diamicton (till) appearance. Hammer at the center for scale.

Şekil  7:  Tümseksi  morenler  içinde  bulunan  ve  buzul  akması  sırasında  şekillenmiş  ütü  (f)  ve  kurşun  (b)
biçimli  buzul  çakılları  (ütü  taşı  ve  kurşun taşı).

Figure  7:  Glacially  sculptured flat  iron  (f)  and  bullet-shaped  (b)  clasts  (iron  stone  and  bullet  stone)
encountered in the hummocky moraines.

Şekil  8:  Kireçtaşından  oluşan  ana  kayaların  buzul  şekillendirmesi  ile  meydana  getirdiği  hörgüç  kayalar.
Buzulun  hareket  yönü  fotoğrafın  sağından  soluna  doğrudur.

Figure 8: Wr hal e back forms in limestone bedrock. Inferred ice movement is from the right towards the left
of the picture.
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vardır (Stalker, 1960; Hodgson, 1982; Boulton,
1996; Benn ve Evans, 1998; Hindmarsh, 1998;
Eyles vd., 1998, 2000; Klassen ve Hughes 2000;
Boone ve Eyles, 2001). Buzulun altında eriyen
sularının taşması sonucu (subglacial melt-water
floods) biriken sedimanların tümseksi morenleri
oluşturduğunu düşünenler de bulunmaktadır
(Munro ve Shaw, 1997; Munro-Stasiuk ve Sjogren,
2000; Evans ve Twigg, 2002).

Mekanizması ne olursa olsun araştırmacıların
tamamı tümseksi morenlerin ölü buzulların erimesi
sonucu oluştukları konusunda hemfikirdirler.
Çalışılan alanda da kuzey ve kuzeydoğuya bakan
yamaçîann vadi tabanı ile birleştikleri kesimlerde
tümseklerin daha yoğun bir şekilde gözlenmeleri bu
morenlerin vadi yamaçlarından erimekte olan ölü
buzulların üzerine düşen kayaç parçalarının
zamanla çökelmesi ile meydana geldikleri tezini
desteklemektedir. Ölü buzulların üzerlerindeki
sedimanların değişik yoğunlukta dağılmış olmaları
nedeni ile nispeten ince bir sediman örtüsü ile kaplı
olan alan daha hızlı bir şekilde erimekte, eriyen
alanların yarattığı çukurluklar ise zamanla buzulun
üzerindeki sedimanlar ile doldurulmaktadır.
Sedimanların bu çukurlukları doldurması sonucu
açıkta kalan buzulun yüzeyi daha hızlı erimekte ve
bu şekilde topografyada bir terslenme oluşarak
tümseksi morenler meydana gelmektedir. (Gevenor
veKupsch, 1959; Ario, 1977).

Çalışılan alandaki tümseksi morenleri oluşturan
buzul çökellerinin içerdiği çakılların %80'inin
köşeli-yarı köşeli olması bunların yamaçlardan
düşen kayaç parçalarından türemiş oldukları tezini
destekler niteliktedir. Ender de olsa rastlanılan ütü
ve kurşun şekilli buzul çakılları bu kısım
sedimanın da buzulun alt ve iç kesimlerinde (melt
out till; Boulton ve Deynoux, İVS1) taşınarak
şekillendiklerini ve kimi yerlerde dip morenleri
(ground moraines) oluşturduklarını göstermektedir.
Buzul çizikleri, hörgüç kayalar ve buzullarca
şekillenmiş çakılların çok az bulunması, ana buzul
kütlesinin fazla hareket etmediğini ve ayrışan ölü
buzul parçacıklarının da hemen yakındaki yüksek
dağların yamaçlarından düşen kayaç parçaları ile
beslendiklerini göstermektedir. Bunun yanı sıra
bölgedeki kayaç 1 arın tamamının kireçtaşı olması da
aktif bir karst gelişimine neden olmuş ve böylece
buzulların ana kayalar üzerinden geçerken yarattığı
cilalı yüzeyler ve çizikler de yok olmuş olabilirler.

Namaras ve Susam Vadileri'nin çeşitli
kesimlerinde gözlenen yüksek ve uzunlamasına
sırtlar aktif buzullar tarafından oluşturulmuş yan ve
cephe morenleri olarak yorumlanmışlard'r. Cephe
morenlerinin yükseklikleri ve buzyalaklanna olan
uzaklıkları bunların göreceli yaşlarını da
vermektedir. Vadilerin daha alçak kısımlarına
kadar inebilmiş buzulların oluşturduğu yan ve
cephe morenleri Kuvaterner buzullaşmasının
önemli evrelerinden birini temsil etmektedirler.
Çalışma alanının dışında kalmasına rağmen
bölgenin en büyük gölü olan Eğrigöl de,
buzullardan eriyen suların bu tip bir cephe moreni
tarafından engellenmesi sonucu oluşmuş bir buzul
seti gölüdür.

Daha az yüksekliğe sahip bazı yan ve cephe
morenleri ise tümseksi morenleri çevreler bir
konumda gözlenmektedirler (Şekil 3). Ölü
buzulların ürünü olan tümseksi morenlerin canlı
buzulların ürünü olan yan ve cephe morenlerinin
yan yamaçlarını üzerlemeleri tümseksi morenlerin
daha sonra oluştuklarının kanıtıdır. Buzyalaklarının
hemen ön kısımlarında taze yüzeyleri ile çok yeni
oluşmuş izlenimi veren küçük cephe morenleri ise
Küçük Buzul Çağı'na (Little Ice Age) ait
olabilirler.

Namaras Vadisi'nin kuzeybatısındaki küçük
bir düzlük alanı kaplayan sedimanların kesitinde
gözlenen flüviyal çevrimler, çakıl biniklenmeleri ve
akıntı ripılları örgülü ırmak çökellerinde çok
tipiktir. Buzulların erimesi sırasında gelişen örgülü
ırmakların çökelttiği bu tür sedimanlara ve bunların
oluşturduğu sandur düzlüklerine (outwash plain)
çalışılan bölgede sadece kısıtlı bir alanda
rastlanılmıştır. Buzulların boyutları ile doğru
orantılı olarak gelişmesi beklenen bu tür örgülü
ırmakların çökelttiği sedimanlar vadilerin aşağı
kesimlerinde genellikle büyük alanları kaplamaları
ile bilinirler (Sugden ve John, 1977). Çalışılan
alanda bu tür sandur düzlüklerinin çok az olması
buzul erimesinin daha ziyade buharlaşma ile
gerçekleştiğinin bir göstergesi olabilir (Johnston ve
Wickenden, 1931). Daha yüksek bir olasılık ise
Namaras Vadisi buzullarının erimesi sırasında
derin bir ırmak yatağının oluşarak sedimanların
hızlı ve yoğun bir biçimde çok daha aşağı kotlara
kadar taşınmış olmalarıdır. Bunun yanı sıra
bölgenin tamamen kireçtaşı egemen litolojisinin
yarattığı karstlaşma nedeni ile eriyen suların
yüzeyden ziyade yeraltından taşınmış olma olasılığı
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Şekil 9: Tekelidağ önünde gelişmiş bir cephe moreni (c) ve tümseksi morenler (t).
Figure  9:  Terminal  moraine  (e)  and  hummocky  moraines(t)  developed  in  front  of  the  Tekelidağ.

Şekil  10:  Buzul  akarsu  çökellerinin  oluşturduğu  sandur  düzlüğünün  kesiti.  Fotoğrafta  yukarı  doğru  tane
boyunun  küçüldüğü  çevrimler  (oklar),  çevrimleri  sınırlayan  ince  çamur  örtüsü  (ç),  ve  ince  toprak
örtüsü (t)  görülebilir.  Ölçek objektif kapağıdır (5  cm).

Figure 10: Cross section of the glacio-fluvial outwash plain. Note the crude fining upward trends (arrows),
mud drape  (ç),  and thin soil  cover (t).  Lens  cap  (5 cm) for scale.

Şekil  11:  Susam  Vadisfnde  yay  biçimli  sırtlar  ile  hendek  rin  dil  şeklinde  oluşturduğu  genç  cephe
morenleri.  Arka  planda  Susam  Gölü  (200  m  çapında)  ve  vadi  girişini  kapatan  daha  yaşlı  cephe
moreni (c) ile ön tarafta büyük boyutlu eriyen buz çukuru (k) görülmektedir.

Figure 11: Transverse arcuate ridges and furrows created by young terminal moraines at the southern end
of the Susam  Valley.  Susam  Lake  (about 200 m  in diameter)  and an older morainic  ridge  (c)  closing
partly the valley at the background. Large kettle hole at the foreground (k).

43



ÇİNER

da sandıır düzlüğü oluşumunu engelleyen bir etmen
olarak görülebilir.

Namaras Vadisi'nde gözlenen düzensiz
dağılımlı tümseksi morenlerin tersine, Susam
Vadisi'nde bulunan bir buzyalağından aşağı doğru
dil gibi sarkan ve birbirlerine paralel yay biçimli
sırtlar ve çukur alanlardan oluşan yerşekli ilk
bakışta bir kaya buzulu (rock glacier) olarak
yorumlanabilir. Nitekim Arpat ve Özgül (1972) de
Geyikdağ'da özellikle hava fotoğraflarını
kullanarak yaptıkları çalışmalarında
gözlemledikleri yüzey şekillerinin hemen hemen
tamamını (bu çalışmada anılan tümseksi morenler
de dahi! omak üzere) kaya buzulu olarak
yorumlamışlardır.

Capps (1910)'ın kaya buzulu terimini ilk defa
olarak tanımlanmasından sonra benzer yerşekilleri
dağların yüksek kesimlerinde çeşitli araştırmacılar
tarafından detaylı olarak çalışılmıştır. Alaska'da
200'den fazla kaya buzulunu inceleyen Wahrhaftig
ve Cox (1959) kaya buzullarını "vadi yamaçlarının
eteklerinde veya küçük buzulların önünde gelişmiş,
dil veya yayvan şekilli, köşeli ve kötü boylanmış
malzemeden oluşan kütleler" olarak
tanımlamışlardır.

Günümüzde kaya buzullarının kökeni ve
dinamiğine ilişkin iki teori bulunmaktadır.
Bunlardan birincisi kaya buzullarının periglasiyal
kökene sahip olduklarını öne sürmektedir. Buna
göre deforme olmuş yamaç döküntülerini oluşturan
malzemeler arasındaki boşlukları dolduran suyun
donması ve çözülmesi esnasında gelişen kuvvetler
sonucu kaya buzulları da yavaşça aşağıya doğru
hareket etmektedirler (Wahrhaftig ve Cox, 1959;
Blagbrough ve Farkas, 1968; Haeberli, 1985;
Barsch, 1992, 1996; Erinç 2001a, s.297), Dolayısı
ile bunlar "gerçek veya birincil kaya buzulları"
olarak anılmaktadırlar (Corte, 1976). İkinci teori ise
kaya buzullarının oluşumunu küçük buzulların
yüzeyine yamaçlardan dökülen malzemenin
buzulun erimesi sonucu birikmesine bağlamaktadır
(Richmond, 1952; Lliboutry, 1986; Humlum,
1988). Bu şekildeki döküntü kaplı buzulları da
Corte (1976) "ikincil kaya buzulları" olarak
tanımlanmıştır Bu kavram kargaşasına bir son
vermek ve kaya buzullarının gerçek buzullar ile
olan farklılığını öne çıkarmak maksadı ile Barsch

(1988) birincil kaya buzullarının tek kelime halinde
"kayabuzulu (rockglacier)" olarak yazılmasını
önermektedir.

Daha önce de belirtildiği üzere. Susam
Vadisi'nde gözlenen yay biçimli sırt ve hendeklerin
oluşturduğu dalgalı yerşekilleri ilk bakışta
periglasiyal bir ortamda gelişmiş kayabuzullarını
andırmaktadır. Ancak yapılan gözlemler bu tür bir
yorumu desteklememektedir. Sırtların kesitlerinde
ve üst yüzeylerinde yapılan incelemeler bunların
tümseksi morenlerden herhangi bir farklılığının
olmadığını göstermektedir. Diğer bir deyişle,
morenleri oluşturan tillerin sedimantolojik
özellikleri bu sırtlan oluşturan malzemeler ile
aynıdırlar. Dolayısı ile kayabuzullarına görünüm
olarak benzese de bu sırtların daha ziyade küçük bir
buzulun ilerleme ve gerileme evreleri sırasında
zaman içinde bıraktığı cephe morenleri oldukları
sonucuna varılmıştır. Bu görüşü destekleyen
kanıtlardan bir diğeri de çeşitli ebatlarda gözlenmiş
olan huni şekilli çöküntüler olup bunlar eriyen buz
çukuru (kettle) olarak isimlendirilirler (Şekil 13 ve
14). Bunlar buzul kökenli sedimanların içinde
kalmış ve genellikle küçük boyutlu ölü buzul
parçacıklarının zaman içinde erimesi ve üstteki
sedimanların bu boşluğa göçmesi sonucu oluşan
huni şekilli çöküntülerdir (Flint, 197.1, s.212).
Çalışılan alanda bulunan küçük boyutlu olanları
buzul sedimanları içine gömülü kalmış çok ufak
buzların erimesi ile meydana gelirken, daha büyük
boyutlu olanı ise olasılıkla bir kısmı buzul
sedimanlarının dışında kalmış (aysberg gibi) daha
büyük bir buz kütlesinin erimesi ile meydana
gelmiştir.

Hendeklerin belirli bölgelerinde gözlenen halka
(veya poligon) şeklinde birikmiş kireçtaşı çakılları
ise taş halkalar ve taş poligonları (stone rings and
polygones) olarak yorumlanmışlardır (Şekil 15).
Periglasiyal toprak şekillerinden dokumalı veya
bünyeli topraklar (patterned ground) olarak anılan
gruba giren taş halkalarına özellikle gece-gündüz
ısı farkının çok yüksek olduğu dağlık bölgelerde
rastlanır (Erinç, 2001b, s.298). Suyun donması ile
oluşan buz basıncının etkisi ile merkezden çevreye
doğru yayılan kil-çakıl arası boyuttaki
sedimanlardan ince taneli olanlarının buzun erimesi
ile tekrar merkeze doğru birikmesi sonucu
oluştukları tahmin edilmekle birlikte kökeni ile
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Şekil  12:  Susam  Vadisi'ndeki  sırt  ile  hendeklerin  detay  görünümü.  Sırtlar  üzerinde  daha  büyük  taneli
sedimanlar  bulunurken,  çukur  alanlarda  yer  yer  kırmızı-kahverengi  toprak  gelişimi  de  gözlenir  (t).
Arka  planda  vadi  girişindeki  cephe  moreni  sırtı  (c)  ve  Susam  Gölü  görülmektedir.  Ölçek kişidir.

Figure 12: Detail of the arcuate ridges and furrow s in Susam Valley, Larger sediments are observed on the
ridges compared to the furrow s where a red-brown soil can also develop (t). Morainic ridge (c) and
Susam Lake at the background. Person for scale,

Şekil  13:  Alttaki  küçük  buz parçasının  erimesi  sonucu  oluşan  huni  şekilli  küçük eriyen  buz  çukuru.
Figure 13: Small kettle hole formed by the ablation of ice that was wholly burned in the till.

Şekil  14:  Alttaki  veya  bir  kısmı  dışarı  çıkmış  bir  buz  parçasının  erimesi  sonucu  oluşmuş  daha  büyük
boyutlu  eriyen  buz  çukuru.  Ölçek  kişidir.

Figure 14: Large kettle hole formed by the ablation of burried or projecting ice mass. Person for scale.

Şekil  15:.  Kireçtaşı  çakıllarının  (1-10  cm)  kırmızı  toprak  etrafında toplanması  sonucu  oluşan  "taş  halkası".
Ölçek  objektif kapağıdır  (5  cm).

Figure 15: Stone rings. Limestone pebbles (1-10 cm) are scattered around a red soil. Lens cap (5 cm) for
scale.
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ilgili çeşitli tartışmalar da mevcuttur (Van Vilet-
Lanoe 1991; Hallet ve Waddington, 1992; Werner
ve Hallet, 1993; Ballantyne, 1996; Matsuoka vd.,
2002). Bu mekanizmanın sürekli bir şekilde
tekrarlanması sonucu kaba taneli çakıllar ince taneli
kil-kum boyutlu sedimanlar etrafında çok belirgin
bir halka veya poligon şeklini alırlar.

SONUÇLAR

Çalışılan alanda gözlenen çeşitli tip ve boyuttaki
morenler bölgenin Kuvaterner sırasında önemli
buzullaşma evrelerinden geçtiğini göstermektedir.
Özellikle Namaras Vadisi'nin U şekilli morfolojisi
(tekne vadi) ve yüksekliği 200 m'yi bulan yan ve
cephe morenleri bölgedeki en yaşlı (Würm?)
buzullaşmanın kanıtlarıdırlar. Namaras Vadisi'ne
dik olarak bağlanan diğer küçük vadilerin
girişlerini kapatan yan ve cephe morenleri ise gerek
konumları gerekse daha alçak ve kısa oluşları
nedeniyle ana vadi buzullaşmasından sonraki bir
buzul dönemine ait olmalıdırlar. Tümseksi
morenler ise buzulların aktif halden ölü hale
geçtikleri daha da sonraki bir evrede oluşmuşlardır.
Susam Vadi'sinde gözlenen dil şekilli ve dalgalı
yapıdaki morenler ise olasılıkla Holosen'de kısa bir
süre ile de olsa gelişen daha genç bir buzul
evresinin ürünüdürler. Taze yüzeyleri ile kendini
belli eden en genç buzul çökelleri ise
buzyalaklannın hemen önünde oluşan küçük cephe
morenleri olup bunların bir kısmı Küçük Buzul
Çağı5na ait olabilirler.

Sadece Geyikdağ'da değil ülkemizin tamamında
şu an için Kuvaterner buzullaşmasına ait kesin yaş
verisi bulunmamakta, dolayısı ile buzul evrelerinin
gelişimleri yukarıda yapılmaya çalışıldığı gibi,
stratigrafik olarak yorumlanabilmektedir.
Kuvaterner buzullaşma evrelerinin aletsel verilere
dayandırılması ve sayısal veri üretilebilmesi
maksadı He TÜBİTAK-NSF tarafından desteklenen
bir araştırma projesi geliştirilmiş olup çalışmalar
devam etmektedir (Zreda vd., 2003). Bu proje
kapsamında morenlerin üst kesimlerinde açığa
çıkmış ve kozmik ışınıma maruz kalmış bloklar
üzerlerinde "kozmojenik 36C1 yüzey yaşlandırması
yöntemi (Cosmogenic 36C1 surface exposure
dating)" ile yüzey şekillerinin yaş tayinleri
yapılacaktır. Bu sayede sadece Geyikdağ'ın değil,
ülkemizin önemli buzullaşma alanlarının
Kuvaterner paleocoğrafyası ve paleoiklimi daha

sağlıklı verilere dayandırılarak yorumlanmış
olacaktır.
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EXTENDED SUMMARY

The Taurus Mountain Range extends from the
southwest of Turkey to ihe east running parallel to
the Mediterranean coast (Figure 1). Although two
third of the active glaciers and glacier related
landforms are found in the eastern Taurus, very few
active glacier exists westwards, probably because
of the increased elevation of the snowline, high
degree of erosional dissection, and small number of-
peaks that are above the snowline (Erinç, 1952,
1978; Kurter and Sungur, 1980; Kurter, 1991;
Çiner, 2002). In the Central Taurus, especially
Yedigöller Plateau (ca. 3100 m) in Mount Aladağ
and its east facing valleys together with Mount
Bolkardağ north facing valleys contain extensive
traces of Quaternary glaciation (Blumenthal, 1956;
Spreitzer, 1956, 1969, 1971; Messerli, 1967;
Birman, 1968; Klaer, 1969; Erol, 1981; Altın,
1998). The actual snowline elevation in Central
Taurus is estimated to be around 3200-3700 m and
the Last Glacial Maximum snowline elevation is
calculated as 2200 m (Messerli, 1967).

In this study, glacial deposits encountered
around Mount Geyikdağ (100 km NE of Antalya in
Central Taurus) is described (Figure 1), Fieldwork,
coupled with the study of aerial photographs at
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scales of 1/35 000 and Landsat images, indicate the
presence of a hummocky topography (Arpat and
Özgül, 1972; Çiner et al, 1999). In the study area,
the Taurus Mountains are made up of NW-SE
trending ranges with crests 2500 to 2850 m in
altitude, separated by Alpine glacial valleys (2000-
2150 m) occupied mostly by hummocky moraines
and to a lesser extent by morainic ridges (Figure 2).

GLACIAL DEPOSITS

Namaras Valley
Namaras Valley is a U shaped glacial valley

situated between Tekelidağ-Akdağ and Karadağ
Mountains. The north-facing slopes, contrary to the
south-facing ones, seem to have contributed
significant limestone debris to the valleys. Glacial
cirques and aretes are only developed on the north
and eastern faces of the mountains (Figure 3).

Hummocky Moraines
The hummocky moraines are preferentially

located on the southern side of the Namaras Valley.
They are made-up of randomly oriented chaotic
mounds and depressions ("knob-and-kettle
topography" of Gravenor and Kupsch, 1959). 1-10
m high and 10-30 m wide mounds, with 5-10°
upper surface slopes, are separated by 5-30 m wide
and a few meters deep irregular depressions. In few
localities, wider depressions forming lakes, mostly
ephemeral are also present (Figure 4),

Angular to subangular limestone pebbles (5-20
cm) and blocks (1-2 m) of different origins cover
the upper surfaces of these mounds (Figure 5). In
the interior of the mounds, a much finer material is
observed. Here, contrary to the upper layers, fewer
pebbles and blocks seem to float in a muddy and
sandy matrix showing a typical diamicton
appearance (Figure 6). Within these non-stratified
and non-sorted sediments, few clasts show
characteristic flat-iron (Von Engeln, 1930) and
bullet (Boulton, 1978) shapes (Figure 7). On the
valley sides, and in places where the limestone
bedrock is exposed, whaleback forms and few
striations, generally less than 1 cm deep and several
cm long, can be observed (Figure 8).

The depressions observed between the
hummocky mounds are filled with smaller pebbles
and/or a thin film of silty mud. The water, which

might be present in some of the depressions, mostly
dries up in mid-summer. As these fine grained
sediments accumulated within and around these
depressions, herbaceous plants and grasses have
come to grow, On the surface of the mounds, fewer
herbaceous plants are seen to have taken root
between the pebbles and blocks.

Lateral and Terminal Moraines

Cross-valley elongated ridge-like hills were
observed, mostly perpendicular and connected to
the north facing flanks of the mountains (Figure 1
and 9). They are composed of angular debris
similar to those on the hummocky moraines but
they might contain some larger blocks (up to 3 m).
They are easily recognized in the field owing to
their height (up to 200 m for the largest one),
length (500-600 m) and steep side slopes (up to 30-
40°) (Figure 9). They are slightly curved, and limit
down-valley the hummocky terrain extension
whose mounds are superimposed on the internal
side of the ridges.

Sandur Plain
To the NW of the Namaras Valley, a flat lying

fluvial terrace (up to 10 m thick), onlaps the
surrounding hummocky moraines. Sections cut by
small modern streams, reveal a crude horizontal
stratification made up of an alternation of pebbles
and coarse sand in an overall fining upward trend,
Imbricated limestone pebbles, current ripples,
caliche layers and a thin soil cover are visible
(Figure 10).

Susam Valley
In the southern end of the Susam Tributary

Valley, coarse loose material, very similar to the
hummocky moraines which cover the rest of the
valley floor, forms a SW-NE trending, 200-250 m
long and 90-120 m wide, tongue-shaped
accumulation (Figure 1). In the down-valley part,
these coarse loose materials, contrary to the
completely disorganized hummocky moraines
observed in the Namaras Valley, form organized
arcuate transverse ridges and furrows (Figure 11).
The relative surface relief varies between 5 and 8 m
and transverse ridges are 20 to 30 m apart from
each other. The ridges show an asymmetrical
transverse profile with the gentle slopes facing to
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the southwest, while the down-valley side is steeper
and reaches 20-25°.

The upper surfaces of the ridges are formed by
subangular to angular limestone pebbles, 5 to 30
cm in size and by occasional large blocks up to 2
m. The depressions are blanketed by smaller
subangular to angular limestone pebbles (1-10 cm)
and by a red-brown soil in places (Figure 12). A
large conical pit, 20 m in diameter and 10 m deep is
observed on one of the ridges (Figure 13). Much
smaller conical pits, 2 to 3 m in diameter, and 0.5-1
m in depth are also visible in the depressions
(Figure 14). Limestone pebbles (1-10 cm) with a
red soil at the center altogether forming circles up
to 1 m in diameter are also observed on the
depressions (Figure 15).

ORIGIN OF THE MORAINES AND
DISCUSSION

The cirques and sharp aretes on the mountain
faces, the U-shaped transverse sections of the
valleys and the presence of diamictons (including
glacial-shaped clasts) forming elongated ridges and
hummocky terrains attest to the past existence of
valley glaciers. The purely descriptive term
"hummocky moraine" is generally accepted to
designate knob-and-kettle topographies similar to
the hummocky terrains described above and which
are related to ice-disintegration processes of a
wasting glacier (Hoppe, 1952; Gravenor, 1955;
Gravenor and Kupsch, 1959; Clayton and Moran,
1974. Johnson et ah, 1995). Ice-disintegration may
create a variety of landforms, depending upon the
dynamics of the glacier, the amount and position of
debris on, in, or under the ice, the amount of melt
water, and the resultant erosion and deposition.

Hummocky terrains associated with valley
glaciers have long been described in many papers.
For instance Sissons (1967, p. 97), in his study of
hummocky moraines of Scotland, regarded the "sea
of chaotic mounds lacking any systematic
arrangement" as the evidence of widespread in situ
glacier stagnation. He suggested that glacier
stagnation was more or less synchronous in
Scotland in response to marked climatic
ameliorations (Sissons, 1979). Clapperton and
Sugden (1977) argued that Scottish hummocky
moraines are not diagnostic of any particular phase

of deglaciation, but simply show the distribution of
locally isolated patches of a waning ice sheet. They
were also regarded as the result of reworking of
supraglacial debris during uneven ice ablation in
front of active glaciers (Eyles, 1983; Bennett, 1990;
Bennett and Boulton, 1993). On the other hand,
according Hoppe (1952) the dead-ice features can
form through squeezing of debris, which was
soaked with water and therefore in a plastic state,
into basal cavities such as crevasses and irregular
cavities caused by meltwater. Grevenor and
Kupsch (1959) in their study of ice-disintegration
features in Western Canada concluded that both
ablation and squeezing processes might have been
operating to various degrees during the formation
of hummocky moraines. Till might be squeezed up
to the surface through the crevasses and later let
down to the ground by ablation. Benn (1991;
1992), in his study of hummocky moraines in Isle
of Skye in Scotland, also considered the possibility
that ice-stagnation, recessional, and subglacial
hypotheses may be equally valid in certain areas.

While Hodgson (1982) claimed that hummocky
moraines were formed due to subglacial
deformation of coarse debris, several others think
that they can be also formed by subglacial
deformation of fine-grained sediments (Stalker,
1960; Boulton, 1996; Benn and Evans, 1998;
Hindmarsh, 1998; Eyles et ai, 1998, 2000; Klassen
and Hughes 2000; Boone and Eyles, 2001). Some
other researchers also indicated subglacial melt-
water flooding as a mechanism for their formation
(Munro and Shaw, 1997; Munro-Stasiuk and
Sjogren, 2000; Evans and Twigg, 2002).

Whatever the cause is, all studies suggest that
hummocky moraines represent the last phase of
glacial deposition of a waning glacier. In the study
area, apart from the transverse ridges and furrows,
which form a tongue-shaped accumulation in the
southern part of the Susam Valley, the hummocky
moraines do not show any specific organization.
Mounds and depressions are more or less equally
distributed; in areas limited by more elevated
morainic ridges and preferentially located along the
N-NE facing flank of the, valley. This suggests
simple in situ deposition from stagnant glacier ice
(hummocky disintegration moraine of Gravenor
and Kupsch, 1959, Aario, 1977). In such an
ablation model, debris is heterogeneously
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distributed on the glacier surface. Because of the
insulation effect on the debris, those areas where
debris is thinnest melt down more rapidly, and as a
result pits form. As the ablation continue, debris
move off the high areas filling the pits and
crevasses by washing and mass wasting, and
melting is enhanced on the high areas. Continued
down wasting lead to an inversion of topography
(Gravenor, 1955).

Most of clasts encountered in the hummocky
moraines have angular to subangular shapes
suggesting that most of the material was introduced
onto the glacier surface from the flanking
mountains. However, the occurrence of some
flatiron and bullet shaped pebbles in diamictons
suggests a partial subglacial origin, perhaps in the
form of flow till or melt out till (Boulton and
Deynoux, 1981). The near absence of striations
might be explained by the scarcity of the observed
glacially shaped clasts, by the proximal origin of
the debris, and by the karstification process, which
appears to have been active in the limestone
bedrock.

The ridgelike hills observed in the study areas
are interpreted as ice-marginal moraines deposited
by active glaciers. This interpretation is based on
their morphology, their cross-valley or cross-cirque
position and the fact that they limit the extension
and exceed the hummocky moraines in elevation.
The superposition of the hummocky moraines
(dead-ice features) on the edges of the morainic
ridges (live-ice features) is a good indication of the
origin of the successive events. A chronology of
the formation of the different morainic ridges,
which have been observed in the study area, can be
established. In this chronology, size and altitude
evolve inversely. The largest and oldest ridges run
across the main Namaras Valley. To the southeast
of the Namaras Valley the Eğrigöl Lake seems to
have been formed by such lateral moraines, which
blocked the path of a small river. Medium-sized
ridges bound hummocky morainic fields near the
north-facing valley flanks or cross the tributary
valleys. Small-size and most elevated ridges border
the perched cirques. These different positions
reflect the successive phases of the glacial retreat.

Glaciofluvial processes that are very potent in
the destruction of moraines or in the burial of
features beneath aggrading outwash material as the

glaciers melt (Sugden and John, 1977) are poorly
represented in the study area. A possible
explanation of this phenomenon is the wastage of
the ice by evaporation (Johnston and Wickenden,
1931). A better explanation could be the high
altitude and perched position of the Namaras and
Susam Valleys, which implies rapid drainage of
melt water along narrow and torrential streams.
Such a rapid drainage of glacial melt waters would
have also been enhanced by karstic effect in the
limestone substrate.

In contrast to the complex hummocky moraines
observed in the Namaras Valley, the tongue-shaped
coarse loose material of the Susam Valley shows a
pronounced organization of successive arcuate
ridges and furrows. At first glance, the term rock
glacier could be applied for such an organization
and global morphology following Arpat and Özgül
(1972), in their study of glacial landforms around
the Geyikdağ Region. Their study, which includes
the Namaras and Susam Valleys, misinterpreted all
the hummocky moraines described in this paper as
"rock glaciers" (their Figure 2).

Since the first usage of the term "rock glacier"
by Capps (1910), several of them have been
recognized in high mountainous regions.
Wahrhaftig and Cox (1959), in their classic study
of 200 rock glaciers in the Alaska Range, defined
rock glaciers as "tongue-shaped or lobate masses of
poorly sorted angular debris lying at the base of
cliffs or extending down valley from the lower end
of small glaciers". Two theories for the origin and
dynamics of the rock glaciers exist. The first theory
states that rock glaciers are periglacial features
made up of deformed talus cones and debris
tongues that move by the flow of interstitial ice
(Wahrhaftig and Cox, 1959; Blagbrough and
Farkas, 1968; Haeberli, 1985; Barsch, 1992, 1996).
These correspond to "real or primary rock glaciers"
for Corte (1976). The second one considers rock
glaciers as the residual superglacial load of small
glaciers (Richmond, 1952; Lliboutry, 1986;
Humlum, 1988). These debris covered glaciers are
called "secondary rock glaciers" by Corte (1976).
The surface debris is dropped onto the glacier by
frost wedging from cliffs. The ridges and furrows
are explained by the residual movement of the
glacier and reflect the configuration and structure
of the cored glacier ice. Barsch (1988) proposed to
write the term rockglacier in one word for the "real
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or primary rockglaciers" to emphasize its difference
from "true" glaciers ("secondary rock glaciers"),
and to put an end to the confusion encountered in
the literature.

As stated earlier, the tongue-shaped talus slope
and organized nature of the transverse ridges and
furrows observed in the south end of Susam Valley
resembles the morphology of a periglacial
rockglacier. However, several arguments are
against such an interpretation. There are no
differences in till composition when compared to
the above-described unorganised hummocky
moraines. Therefore, it can easily be considered as
an ice-marginal moraine related to the previous
existence of an ice tongue that originated in the
large cirque visible up talus-slope on the
northeastern facing upper flank of the Akdağ
Mountain. Accordingly, the organized ridges and
furrows probably represent the disintegration
moraine controlled by small periodic retreat and
readvance of the front of the glacier tongue. The
large conical pit observed on the longitudinal ridge
and the smaller pits in the furrows also attest the
presence of buried ice. They are interpreted as
kettle holes.

The circles and polygons made up of limestone
pebbles are very typical in periglacial environments
and are known as sorted patterned ground (stone
circles and polygons). Several mechanisms have
been suggested for their formation (Van Vilet-
Lanoe 1991; Matsuoka et al., 2002). Among them,
soil circulation resulting from variability in water
and/or soil density (Hallet and Waddington, 1992)
and differential frost heave due to variability in
grain size (Werner and Hallet, 1993; Ballantyne,
1996) are the most widely accepted ones.

CONCLUSIONS

Arpat and Özgül (1972) interpreted the
moraines described in this paper as rockglaciers
stating, "the moraines which were probably formed
by valley glaciers were mostly destroyed".
Contrary to this interpretation, our study clearly
indicates that the Namaras and Susam Valleys
comprise marginal morainic ridges and hummocky
disintegration moraines attesting the past existence
and progressive wasting of active valley glaciers.

The glacial retreat of the former glaciers can be
traced according to the respective positions of the
morainic ridges and associated disintegration
moraines. The U-shaped morphology of the valleys
suggests that they were occupied by large glaciers,
and the larger-scale morainic ridges which cross
the Namaras Valley may represent readvance
phases during their overall progressive retreat.
Smaller morainic ridges and hummocky moraines
along the north-facing flanks of the valley,
correspond to the last glacial stage in the valley,
while glaciers still existed in the tributary valleys as
suggested by the morainic ridge which partly
closed the Susam Valley. The tongue shaped
morainic structure with transverse ridges and
furrows encountered in the southern end of the
Susam Valley represents the last valley glacier
manifestation. This last Holocene glacial activity is
also indicated by the freshness of the perched
cirques and aretes that occur at altitudes of 2600 m.
Some of these cirques are still bounded by relic
morainic ridges (LIA?).

The timing and distribution of valley glaciers
and related moraines are poorly known in Turkey.
In order to produce quantitative data, cosmogenic
3 6C! dating of selected moraines will be carried out,
For that end a TÜBİTAK-NSF joint project has
been organised by Marek Zreda (University of
Arizona) and by Attila Çiner (University of
Hacettepe) (Zreda et al., 2003). It is hoped that this
study will help to better understand the magnitude
and timing of Quaternary glaciations in Turkey.
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Öz

Türkiye'nin  güncel  buzuilan  ve  Geç  Kuvaterner  buzullaşması  ile  ilgili  çökellerîn  bulunduğu  bölgeler  başlıca  3
gurup  altında  toplanırlar:  1.  Toros  Dağları,  2.  Doğu  Karadeniz  Dağları,  3,  Volkanlar  ve  Anadolu'nun  diğer  bağımsız
dağları,

Toros  Dağlan  (Akdeniz  kıyısı  ve  Güneydoğu  Anadolu):  Güncel  buzulların  üçte  ikisi  Güneydoğu  Anadolu'da
toplanmıştır.  Bunlardan  sadece  Cilo  Dağı  (4168  m)  ÎO'dan  fazla  buzul  barındırır.  Yapılan  hesaplar  güncel  daimi  kar
sınırının  3400-3600  m,  Son  Buzul  Çağı  daimi  kar  sınırının  ise  2800  m  civarında  olduğunu  göstermektedir.  Orta
Toroslar'da,  Aladağ  (3756  m)  ve  Bolkardağ'da  (3524  m)  çok  küçük  de  olsa  birkaç  buzul  bulunmaktadır,  Batı
Toroslar'da  ise  Son  Buzul  Çağı  daimi  kar  sınırının  2200  m  civarında  olduğu  bilinmekle  birlikte,  bu  bölgede  güncel
buzul bulunmamaktadır

Doğu  Karadeniz  Dağları:  Bölgenin  en  yüksek  zirvesi  Kaçkar  (3932  m)  olup  toplam  5  adet  buzul  bulunmaktadır.
Bunun  yanı  sıra  Verçenik  (3710  m),  Bulut  (3562  m),  Altıparmak  (3353  m),  Karadağ  (3331  m)  ve  Karagö!  (3107  m)
dağlarında  da  çeşitli  büyüklüklerde  buzullar  mevcuttur.  Bu  dağların  güncel  daimi  kar  sının  yüksekliği  güney
yamaçlarında  3550  m  civarında  olup,  kuzeye  bakan  yamaçlarda  nemli  hava  dolaşımından  dolayı  çok  daha
aşağılardadır  (3100-3200  m).  Son  Buzul  Çağı  daimi kar sının  ise  2600  m  civarında hesaplanmıştır.

Volkanlar  ve  Anadolu'nun  diğer  bağımsız  dağlan:  Türkiye'nin  en  büyük  volkanı  olan  Ağrı  Dağı  (5165  m)  ülkenin
yegane  buz  takkesini  (10  km2)  barındırır.  Süphan  (4058  m)  ve  Erciyes  (3917  m)  volkanlarında  da  küçük  de  olsa
güncel  bir  buzul  mevcuttur.  Bu  volkanların  buzullar  tarafından  aşındırılmış  vadilerinde  de  Kuvaterner  buzullaşmasına
ait  yapılar  ve  çökeller  bol  miktarda  gözlenir.  Bunun  yanı  sıra  Uludağ  (2543  m),  Mercan  Dağı  (3368  m)  ve  Mescid
Dağı  (3239  m)  gibi  ülkenin  diğer  yörelerindeki  dağlarında  da  Kuvaterner  buzullaşmasına  ait  izlere  rastlamak
mümkündür.

Türkiye'nin  çeşitli  dağlarında  Kuvaterner  buzullaşmasının  izleri  net  bir  şekilde  gözlenmekle  beraber  buzul
evrelerinin  mutlak  yaş  tayinleri  henüz  yapılmamıştır.  Buna  rağmen  20.  yy'ın  başından  beri  yapılan  gözlemler  güncel
buzulların  çekilmekte  olduklarını  ortaya  koymaktadır,

Anahtar Sö^çükJen  Kuvaterner  buzulları,  kozmojenik yaş  tayini,  moren

Abstract

Preseni  day  glaciers  and  Late  Quaternary  glacier  related  landforms  and deposits  in  Turkey  occur in  3  major
regions: J. The Taurus Mountain Range, 2. The Politic Mountain Range and 3. Volcanoes and independent mountains
scattered in the A natolian plateau.

The  Taurus  Mountain  Range  (Mediterranean  coast  and  SE  Turkey);  Two  thirds  of  the  present  day  glaciers  are
concentrated in  the  SE pan.  Among  these,  Mount  Clio  (4168 m) alone supports more  than  ten glaciers.  Hem  the
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actual snowline  changes between 3400-3600 m  and the Last Glacial snowline  is estimated to  have been  at around
2800. In the Central part, Aladağ (3756m) and Bolkardağ (3524 m) constitute two of the most important mountains
where modern glaciers,  although very small,  are present.  Even though there are signs of past glacial activity  (Last
Glacial snowline is estimated to be around 2200 m), no glaciers are present in the W Taurus Mountains today.

The  Pontic  Mountain  Range  (Eastern  Black  Sea  coast):  The  highest  peak  of  the  Pontic  Range  is  Mount  Koçkar
(3932  m,)  where five glaciers are  developed.  Several other mountains such as  Verçenik  (3710 m)}  Bulut (3562 m),
Altıparmak (3353 m), Karagöl (3107 m) and Karadağ (3331 m) also support various glaciers. The modern snowline
elevation is much lower on the north facing slopes (3100-3200 m) compared to that of south face (3550 m), because
of the effect of more humid air masses.  The Last Glacial snowline elevation was 2600 m on average.

Volcanoes and independent mountains scattered in the Anatolian plateau: In the interior of the country, volcanoes
such  as  Mount  Ararat  (Ararat)  (5165  m),  with  an  ice  cap  of  10  km2;  Mount  Şüphem  (4058  m)  and  Mount  Erciyes
(3917  m)  show  signs  of  glacial  activity  and  active  glaciers.  On  the  other  hand,  Mount  Uludağ  (2543  m),  Mount
Mercan (3368 m) and Mount Mescid (3239 m) in Central A natolia also bear traces of past glacial activity.

Asa whole, very limited data are available on Turkish glaciers, and recent observations indicate a glacier recession
at least since the beginning of the 20th century.

Key words: Quaternary glaciations, moraines, cosmogenic dating

*  Bu makale  7  Şubat 2002'de  aramızdan  ayrılan  Türkiye'nin  ilk  buzul  bilimcisi  Prof.  Dr.  Sırrı  Erinç'in  değerli  anısına
adanmıştır.

GİRİŞ

Bir  Akdeniz  ülkesi  olan  Türkiye  konumu  itibari
ile  kuvvetli  iklimsel  ve  topoğrafık  farklılıklara
sahiptir.  Özellikle  Doğu  Karadeniz  ve  Doğu
Anadolu'da  yükseltisi  güncel  daimi  kar  sınırının
üzerine  uzanan  birçok  dağ  bulunmaktadır  (Kurter
ve  Sungur,  1980;  Kurter,  1991).  19.  yüzyılda
Ains  worth  (1842)  ve  Palgrave  (1872)  gibi
gezginlerin  ilgisini  çeken  Toros  ve  Kaçkar
Dağlarındaki  buzullar,  20.  yy'da Maunsell  (1901),
Bobek  (1940),  Louis  (1938,  1944),  İzbırak  (1951),
Erinç  (1953),  Blumenthal  (1954)  ve  Wright  (1961,
1962)  gibi  araştırmacılar  tarafından  daha  detaylı
olarak  çalışılmıştır.  Türkiye'de  bulunan  güncel
buzulların  alansal  olarak  %65'ini  barındıran  Toros
Dağları'nın  yanı  sıra,  diğer  dağlardaki  buzullar  ve
bunlarla  ilgili  yerşekilleri  ve  çökeller  Messerli
(1964,  1967,  1980),  Birman  (1968),  Arkel,  (1973)
ve  Horvarth  (1975)  gibi  araştırıcılar  tarafından
çalışılmışlardır  (Şekil  1  ve  Çizelge  1).  Bunlar
arasında  özellikle  buzullar  konusunda  ilk
çalışmaları  gerçekleştiren  Türk  yerbilimcisi  Sırrı
Erinç'in  Kuvatemer  iklim  değişikliklerini  de
irdeleyen  araştırmaları  çok  önemli  bir  yer  kaplar
(Erinç,  1944,  1949a,  1951,  1952a,  1952b,  1953,

1954,  1959,  1978,  2001).  Uzaktan  algılama
teknolojisinin  gelişmesine  bağlı  olarak  Kurter  ve
Sungur  (1980)  ile  Kurter  (1991)  Türkiye  güncel
buzullarının  haritalarını  yayınlamışlardır.

Güncel  buzullaşma  ile  ilgili  veriler  yeterince
mevcut  ise  de  Pleistosen  buzullaşmasına  ait  veriler
daha  azdır.  Bu  konuda  en  önemli  eksiklik
Pleistosen  buzullaşmasının  evrelerinin  tesbiti  için
gerekli  olan  yaş  tayinine  yönelik  çalışmaların
ülkemizde  şu  ana  kadar  gerçekleştirilememesinden
kaynaklanmaktadır.  Türkiye'deki  Kuvatemer  buzul
çökellerinin  kozmojenik  yöntemler  ile  yaş  tayinine
ve  dolayısı  ile  buzulların  ilerleme  ve  gerileme
dönemlerinin  belirlenmesine  ve  paleoiklim
yorumlamalarına  yönelik  çalışmalar  TÜBİTAK-
NSF  tarafından  desteklenen  bir  araştırma  projesi
kapsamında  devam  etmektedir  (Zreda  vd.,  2001).
Bu  makalenin  amacı  yazarın  arazi  gözlemleri  ile
yayımlanmış  bilimsel  çalışmaların  ışığında
ülkemizin  güncel  buzullarının  ve  Kuvatemer  buzul
çökellerinin  bugün  için  bilinen  bir  derlemesinin
yapılmasıdır.
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GÜNCEL  BUZULLAR  VE  BUZUL
ÇÖKELLERÎ

Türkiye'nin  güncel  buzulları  ve  Kuvaterner
buzullaşması  ile  ilgili  çökellerin  bulunduğu
bölgeler başlıca 3  guruba ayrılır (Şekil  1  ve  Çizelge
1):  Toros  Dağları  (Akdeniz  kıyısı  ve  Güneydoğu
Anadolu),  Doğu Karadeniz Dağlan  ve  volkanlar ile
Anadolu'nun  diğer  bağımsız dağlan.

Toros Dağları
Toroslar,  Akdeniz'e  parallel  bir  şekilde,

Türkiye'nin  güneybatısından  güneydoğusuna  kadar
uzanan  bir  dağ  silsilesidir.  Özellikle  Güneydoğu
Toroslar  ülkenin  güncel  buzul  kapasitesinin  üçte
ikilik  kısmını  barındırması  bakımından  önemlidir.
Orta  Toroslar'da  ise  birkaç  küçük  buzulun  varlığı
bilinmektedir.  Batı  Toroslar  ise  yüksek  daimi  kar
sınırı  ve  bu  daimi  kar  sınırının  üzerine  çıkabilen
çok  az  sayıdaki  zirvenin  varlığından  dolayı  güncel
buzul  barındırmazlar (Kurter,  1991).

Güneydoğu Toroslar
Güneydoğu  Toroslar,  Türkiye'de  buzullaşmanın

en  etkili  olduğu  bölge  olup  20'den  fazla  irili  ufaklı
buzulun  varlığı  tesbit  edilmiştir  (Erinç,  1952b).
Özellikle  Cilo  Dağı'ndaki  Reşko  Tepe  (4168  m)
üzerindeki  Uludoruk  (İzbırak)  buzulu,  4  km
uzunluğu  ve  8  km2iik  alanı  ile  Türkiye'nin  en
büyük  vadi  buzuludur  (Çizelge  1).  Buzulun  bilinen
ilk  fotoğrafını  çeken  MaunseÜ  (1901)  bugün
gördüğümüzden  daha  kalın  ve  geniş  bir  buzul  dili
ile karakterize edilen ve günümüzdeki konumundan
çok  daha  aşağı  seviyelere  inmiş  bir  buzul
görüntülemiştir.  Bölgeyi  1937'de  ziyaret  eden
Bobek (1940)  ise  buzul  dilinin  ön  kısmının 2600 m
civarında  olduğunu  saptamıştır.  1948  yılında  aynı
buzulun  2900  m  seviyesine  kadar  indiği
gözlenmiştir  (Erinç,  1952a).  En  son  olarak  Kurter
(1991)  uzaktan  algılama  yöntemi  ile  buzulun  3000
m'ye  kadar  gerilediğini  tesbit  etmiştir.  Tüm  bu
gözlemler  buzulun  en  azından  20.  yy'ın  başından
beri  eriyerek  gerilemeye  devam  ettiğinin  bir
kanıtıdır.

Cilo Daği'nın diğer önemli  buzullarından biri  de
uzunluğu  3  km'yi  geçen  Suppa  Durek  (Erinç)
buzulu  ile  geçmişte  tek bir  buzul  olduğu  düşünülen
ancak  bugün  üç  koldan  oluşan  Mia  Hvara  (Avaspi)
buzuludur.  Uzunluğu  3  km'yi  geçen  orta  buzul
dilinin  ön  kısmının  1937'de  2550  m  (Bobek,  1940)

ve  1948'de  ise  2800  m  seviyesinde  ölçülmesi  ve
çok  genç  görünümlü  morenlerin  varlığı  (Erinç,
1952a)  ile  tüm  bu  gözlemlerin  uydu  görüntüleri
tarafından  da  doğrulanması  (Kurter,  1991)  buzul
erimesinin  boyutlarını  göstermesi  bakımından
ilginçtir.  Mia  Hvara  buzulunun  orta  kolunun
Pleistosen'de  9  km  uzunluğa  ulaştığı  bu  buzula  ait
rnorenlerden anlaşılmaktadır.

Güneydoğu  Toroslar9da  daha  küçük  boyutlu
buzullar  Sat  Dağı  (3794  m)  vadilerinde  gözlenir
(Çizelge  1).  Bunlardan  Geverok  buzulunun
uzunluğu  1  km'yi  bulmaktadır.  Bobek (1940)  arazi
gözlemlerine  dayanarak  bu  buzulun  Pleistosen'de
10  km  uzunluğunda  olduğunu  öne  sürmektedir.
Van  Gölü'nün  güneyindeki  Hasanbeşir  Dağı  (3503
m)  da  3300  m  yükseklikte  300  m  uzunluğunda  ve
200  m  genişliğinde  olan  küçük  bir  buzul
içermektedir (Klaer,  1965;  Schweizer,  1972,  1975).

Güneydoğu  Toroslar'da  güncel  daimi  kar  sınırı
3400-3600  m  arasında  değişmektedir.  Son  Buzul
Çağı'nın  daimi  kar  sınırı  ise  2800  m  civarında
hesaplanmıştır  (Messerli,  1967).  Buna  karşın
güncel  buzul  dillerinin  3000  m  sınırının  altına
inmiş  olmaları,  arazinin  derin  vadiler  ile  yarılmış
olması  (gölge  etkisi)  ve  yağışların  genelde  kış
aylarında  kar  şeklinde  gerçekleşmesine  (buzul
erimesi az) bağlanmaktadır (Erinç, 2001).

Orta Toroslar
Orta  Toroslarm  birkaç  yüksek  zirvesi  de  ufak  da

olsa  birkaç  buzul  barındırmaktadır.  Künne  (1928)
öncülüğünde  başlayan  çalışmalar  sonucu  ortaya
çıkarılan  ve  Toroslar'in  önemli  iki  sıradağı  olan
Aladağ  ve  Bolkarlar'daki  dağ  buzullarının
konumları  Çizelge  l'de  verilmiştir.  Aladağlar'm  en
yüksek  ikinci  zirvesi  olan  Kızılkaya  (3725  m)
zirvesi  güneyinde  uzunluğu  1  km'yi  bulan  Lolut
buzulu  ile  daha  küçük  bir  buzul  yer  almaktadır
(Kurter,  1991;  Ülker,  1992).  Buna  karşın
Demirkazık  (3756  m)  ve  Kaldı  (3688  m)
zirvelerinin  kuzeydoğu,  doğu  ve  güneydoğusundaki
vadilerde  gözlenen  çok  sayıdaki  cephe  ve  yan
morenler  buzulların  Pleistosen'de  2100-2200  m
seviyelerine  kadar  indiklerini  göstermektedir
(Blumenthal,  1952;  Spreitzer,  1939,  1956,  1957,
1958,  1959,  1960,  1969,  1971a,  1971b;  Birman,
1968).
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Çizelge 1 (devam ediyor)
ÇİNER

Beydağları
(Batı  Toroslar)

Akdağ
(Batı  Toroslar)

Honaz
(Batı Toroslar)

Gölgelidağ
(Batı Toroslar)

Beydağ

Akdağ

Honaz

Sandıras

3086

3016

2571

2295

36°33' - 36°38' K
30° 12' -30°17' D
36°3O' - 36°35' K
29°33' - 29°38' D
37°40' - 37°45' K
29° 18'  -29°23'  D
37°1O' -37°15' K
28°45' - 28°50' D

Güncel buzul yok

Güncel  buzul yok

Güncel buzul yok

Güncel buzul yok

3600
(2400-2600)

3500
(2200-2400)

3600
(2600)

(2050-2000)

cephe morenleri

cephe morenleri

cephe morenleri

yan ve cephe morenleri

Rize
(Doğu Karadeniz) Kaçkar 3932

40°50' -41°00' K
41°08' -41°20' D

Kaçkar I
Kaçkar  II
Kaçkar III

Krenek I, II
Dübe

vadi
vadi
vadi
sirk
sirk

0.8
0.5
0.3
0.3

0.01

1.3
0.7
0.5
0.5
0.1

kuzey  yüzü  3100-3200
(2300-2500), güney

yüzü  3550
(2600-2700)

ablasyon, cephe, yan,  taban ve
tümseksi  morenler,  hörgüç  kayalar ve

buzul  gölleri

Rize
(Doğu Karadeniz)

Göller
(Hunut)

3560 40°40'
41°03'

40°55' K
4P13' D

Güncel buzul yok (2650) cephe morenleri

Rize
(Doğu Karadeniz)

Verçenik
(Uçdoruk)

3710 40°40'
40°52'

40°46' K
41°05' D

Sinançor
Dilektepe

sirk
vadi

0.05
0.14

0.3
0.7

3500
(2700)

yan, orta ve cephe morenleri, buzul
gölleri

Altıparmak
(Doğu Karadeniz)

Lazgediği 3353 40°57'
41°25'

41°10' K
41°32'D

Kırmızıgedik sirk 0.3 0.5
(2650)

cephe ve taban morenleri

Bulut
(Doğu Karadeniz)

Kindevul 3562 40°53'-41°00' K
41°15' -41°23'  D

Avucur sirk 0.015 0.15
(2650)

yan morenler

Soğanlı
(Doğu Karadeniz)

3395 40°25'
40°45'

40°45' K
40°52' D

Birkaç  buzulcuk
(2650)

cephe morenleri

Gavur (Doğu Karadeniz) Karadağ
(Aptalmusa)

3331 40°22'
39°02'

40°26' K
39°07' D

Avliyana sirk 0.045 0.15 3500
(2600-2850)

cephe ve tümseksi  morenler

Giresun
(Doğu Karadeniz)

Karagöl 3107 40°30'
38°O8'

40°32' K
38°13'  D

kuzeybatı
Birkaç  buzulcuk

sirk 0.08 0.4 2900
(2600-2700) cephe morenleri

Stratovolkan,
İğdır  güneyi

(Doğu Anadolu)
Stratovolkan,

Van  Gölü  kuzeyi
(Doğu Anadolu)

Stratovolkan,
(Kayseri)

Agn

Süphan

Erciyes

5165

4058

3916

39°41'  -39°44'  K
44°15' -44° 19' D

38°53'  - 38°55'  K
42°47' - 42°52' D

38°31'-38°34' K
35°24' - 35°28' D

11 buzul

güney  ve
kuzeyde  birkaç  buzul

kuzeybatı

Takke  buzulu

vadi

vadi

10.0

3.0

0.11

1.5-3.0

1.5

0.38

4300  ,
(3000)

3700-4000

kuzey  yüzü  3800
(2700)

güney  yüzü  3400
(3000)

cephe morenleri

cephe morenleri

cephe, ablasyon ve yan morenler,  ölü
buzul parçaları, sandur

Bursa
(KB Anadolu)

Erzincan
(Doğu Anadolu)

Erzurum
(Doğu Anadolu)

Uludağ

Mercan

Mescid

2543

3368

3239

40°10'-40°15' K
29°İT -29°16'  D
39°25; - 39°3O' K
39°  15'  -39°  10'  D
40°20' - 40°25' K
41°13" -41°18' D

Güncel buzul yok

Güncel buzul yok

Güncel buzul yok

(2200-2330)
3600-3700

(2750)
3600-3700

(2750)

cephe morenleri

cephe ve taban morenleri

buzul  gölleri
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Aladağlar'ın  Yedigöller  çanağından  (3100  m
civan)  aşağı  sarkan  buzul  dilinin  şekillendirdiği
vadilerden  biri  olan  Hacer  Vadisi'ndeki  arazi
gözlemlen  1400  m  civarında  bile  morenlerin
varlığını  ortaya  koymuştur  (Şekil  2).  Yükseklikleri
200  m,  uzunlukları  ise  1  km'yi  bulan  ve  20  m'ye
kadar  çapı  olan  bloklar  içeren  bu  morenlerin,
Pleistosen9 in  çeşitli  dönemlerine  ait  olduğu
düşünülmektedir.  Moren  setlerinin  gerisinde
gelişmiş  olan  göller  ise  zamanla  sedimanlar  ile
dolarak  düzlük  alanlara  dönüşmüşlerdir.  Vadinin
daha  aşağı  kısımlarında  (1100  m)  ise  glasiyo-
flüvial  kökenli  malzemelere  rastlamak mümkündür.

Kurter  (1991),  Bolkardağ'ın  Medetsiz  Zirvesi
(3524  m)  yakınlarında  3350  m'den  3000  m'ye
kadar  inen  bir  çekirdek  buzulun  (cirque  glacier)
varlığını  uydu görüntülerinden tesbit etmiştir.  Buna
karşın  bölgeyi  1998  yılında  ziyaret  eden  Dr.
Catherine  Kuzucuoğlu  (şahsi  görüşme),  bunun
buzuldan  ziyade  donmuş  kar  (fim)  olduğunu
belirtmiştir.  Torosların  diğer  kesimlerinde  olduğu
gibi  burada  da  Pleistosen'de  çok  etkin  bir
buzullaşmanın  hüküm  sürdüğü,  özellikle  Maden  ve
Ganimet  Dereleri  boyunca,  1750  m  civarında,  çok
iyi  korunmuş  bir  halde  bulunan  yan  morenlerin
varlığından  da  anlaşılabilmektedir.  (Blumenthal,
1956a;  Messerli,  1967;  Birman,  1968;  Klaer,  1969;
Altın,  1998).  (Şekil  3).

Orta  Toroslar'da,  Aladağ  ve  Bolkardağlan
haricinde  sadece  Dedegöldağ  (Dipoyraz  Zirvesi,
2997  m)  kuzeyinde  çok  küçük  birkaç  buzul
bulunmaktadır (Delannoy ve Mairie,  1983).  Bunun
yanı  sıra  iyi  korunmuş  ve  genç  görünümlü  birkaç
cephe  moreni  de  dağın  doğu  kesiminde
gözlenmiştir.  Orta  Toroslar'ın  diğer  dağlarında
güncel  buzul  bulunmamaktadır.  Buna  karşın
İsparta'nın  Davras ve Barla Dağları'nda,  Pleistosen
buzullarına  ait  küçük  cephe  morenleri  mevcuttur
(Atalay,  1987;  Monod,  1977;  Olivier Monod,  şahsi
görüşme).

Antalya'nın  100  km  kadar  kuzeydoğusunda,
Geyikdağ'sn  Namaras  ve  Susam  vadilerinde
gözlenen  ve  30  km2  bir  alanı  kaplayan  yan  ve
tümseksi  moren  ler  (hummocky  moraines)  ise
Pleistosen  buzullarının  yayılımını  göstermesi
açısından  ilginçtir  (Arpat  ve  Özgül  1972;  Çiner vd.,
1999)  (Şekil  4  ve  5).  Her  biri  ortalama  10  m
yükseklikte  ve  30  m  kadar  genişlikte  olan  ve

birbirlerinden  birkaç  on  metrelik  çukur  alanlar  ile
ayrılan  bu morenler ana buzul kütlesinden  kopmuş,
ölü  buzulların  erimesi  sonucu  oluşan  birikintiler
olarak  yorumlanmışlardır  (Çiner  vd.,  1999)  (Şekil
6,  7  ve  8).  Bölgede  buzullaşma  ile  ilgili  birçok
yüzey  şekli  ve  sedimanter  yapı  da  bol  miktarda
mevcuttur (Şekil  9 ve  10).

Orta Toroslar'daki  güncel  daimi  kar  sınırı  3200-
3700 m ve  Son Buzul  Çağı  daimi  kar sınırı  ise 2200
m civarındadır (Messerli,  1967).

Batı  Toroslar
Batı Toroslar'da güncel buzul bulunmamaktadır.

Buna  karşın  Beydağ  (3086  m)  ve  Akdağ'in  (3016
m)  özellikle  kuzeydoğuya  bakan  vadileri  bol
miktarda ve  iyi  gelişmiş  yan  ve  cephe  morenleri  ile
kaplıdır  (de  Planhol,  1953;  Önde,  1954;  Messerli,
1967;  Doğu  vd.,  1999a,  1999b).  Honaz  (2571  m)
(Yalçınlar,  1954,  1955;  Darkot  ve  Erinç,  1954;
Erinç,  1955a,  1955b)  ve  Sandıras  Dağı'nın  (2295
m)  kuzeydoğu  yamaçlarında  da  birkaç  cephe
moreni mevcuttur (de Planhol,  1953; Doğu,  1993).

Batı  Toroslar'da  güncel  daimi  kar  sınırı  3500  m
civarındadır  (Doğu,  1993).  Son  Buzul  Çağı  daimi
kar  sının  ise  2400  m  olarak  hesaplanmıştır.
Sandıras  Dağı'nda  2000  m  civarında  buzyalağı
önünde  gelişmiş  cephe  morenleri  ise  daimi  kar
sınırının,  denize  yakınlık  ve  nemli  havanın  etkisi
gibi  yöresel  nedenlerden  dolayı  daha  düşük
seviyelerde  gerçekleştiğini  göstermektedir  (de
Planhol,  1953;  Messerli,  1967;  Doğu,  1993).
Kuramsal  olarak  Orta  ve  Batı  Toroslar'in  yüksek
kesimleri  Pleistosen'de  çok  daha  kapsamlı  bir
buzullaşmaya  maruz  kalmış  olmalıdırlar.  Ancak,
Son  Buzul  Çağı  daimi  kar  sınırının  hesaplanması
dışında,  bugün  itibariyle  bu  buzulların  boyutları  ve
dinamikleri  hakkında  elimizde  fazla  bir  veri
bulunmamaktadır.  Dolayısı  ile  Şekil  l'de
işaretlenen  buzul  dağılımı  haritası  daimi  kar  sınırı,
zirvelerin  yükseklikleri  ve  moren  depolarının
dağılımları  gibi  kriterler  göz  önüne  alınarak
çizilmiştir.

Doğu Karadeniz Dağlan
Doğu  Karadeniz  Dağları,  Karadeniz'e  parallel

olarak  batıdan  doğuya  gittikçe  artan  ve  kimi  yerde
3900  m'yi  aşan  yükseklikler  ile  temsil  olunur
(Leutelt,  1935;  Lembke,  1939;  Stratil-Sauer  1961,
1964,  1965;  Gali,  1966;  Doğu  vd.,  1999c).  Güncel
daimi  kar  sınırının  kuzeye bakan  yamaçlarda 3100-
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Şekil  2:  Hacer  Vadisi'nin  (Aladağlar*da  Yedîgöller  Çanağı  doğusu,  Orta  Toroslar)  kuzey  yamacında
gelişmiş  2ÖÖ m yükseklikte bir yan moren seti  (M) ve kurumuş moren seti  gölü (G),  Moren seti  üzerindeki
blok (B) 20 m çapındadır.
Figure 2:  Approximately  200 m  thick  lateral moraine  (M)  developed on  the northern flank  of the  Hacer
Valley  (east  of  Seven Lakes  Plateau in  Aladağlar,  Central  Taurus)  and moraine dammed dry lake (G)> The
boulder (B) on the top of the tn.ow.inic ridge is 20 m in diameter.

Şekil 3s  Buzul  tarafından taşınmış ve içerdiği  ince taneli  sedimanlarca çizilmiş bîr eratik blok.  Ana kayanın
kireçtaşı  olmasına  rağmen  eratik  bloğun  serpantin  olması  bumıl  taşımasının tipik  kanıtlarındandır  (Maden
Vadisi,  Bolkarîar,  Orta Toroslar).  Ölçek örneğin  alt orta kısmındaki  15 cmlik çividir.
Figure  3:  Glacier transported and striated erratic block.  The fact that the  bedrock  is  limestone and the
erratic block is serpentinite is typical of glacial transport (Maden Valley, Balkarlar, Central Taurus)> Chisel
(IS cm) for scale.
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Şekil  4s  Geyikdağ'dakî  (Orta Toroslar) Namaras Vadisi'nin  kuzey yamacında gelişmiş  bir yan  moren.  Geri
planda tipik bir tekne  buzul  vadisi  girişi  (Susam  Vadisi)  görülmektedir.
Figure  4:  Lateral  moraine  developed  on  the  northern  flank  of the  Namaras  Valley  (Geyikdağ,  Central
Taurus).  Typical  U-shaped glacial  valley  entrance  (Susam  Valley)  on  the  background.
Şekil  Sı  Geyikdağ  (Orta  Toroslar)  yakınındaki  Kelce  Dağı'nın  (2850  m)  Kretase  yaşlı  kireçtaşlan  (K)  ile
ön  taraftaki  Kretase  yaşlı  ana  kaya  (a)  arasında  gelişmiş  tümseksi  morenler  (m)  ve  dağın  kuzey
yamaçlarında  gelişmiş  buzyalaklan  (s).
Figure  5:  Typical  hummocky  moraines  (m)  developed  between  Cretaceous  limestones  (Kelçedağ
Mountains; 2850 m, Central Taurus) (K) and Cretaceous bedrock ridge (a). Note the glacial cirques on the
north-facing  slopes  (s).
Şekil  6;  Orta  Toroslar'daki Namaras  Vadisi  tabanında  (2100  m)  gelişmiş  tümseksi  morenler  (m)  ile  yassı
buzul  önü  yelpazesi  (f)  (yaklaşık  500  m  uzunlukta).  Sol  ön  tarafta  yaklaşık  100  m  yükseklikteki  bir  yan
moren  (y)  sırtı  görülmektedir.
Figure  6:  Typical  hummocky  moraines  (m)  and flat-lying  outwash fan  (f)  (approximately  500  m  long)
developed  on  the  Namaras  Valley floor (2100m)  (Central  Taurus).  Note part  of a  lateral  morainic  ridge  (y)
nearly  100 m high on the lower left comer.
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3200  m,  güneye  bakan  yamaçlarda  ise  3550  m
olması,  Karadeniz'den  gelen  nemli  hava  kütleleri
ile  ilişkilidir  (Erinç,  1952a).  Messerli  (1967),  Son
Buzul  Çağı  daimi  kar  sınırının  2600  m  olabileceği
hesaplanmıştır.

Doğu  Karadeniz  Dağları'nın  en  yüksek  zirvesi
Kaçkar  Dağı  (3932  m)  olup  yamaçlarında  6  adet
buzul  barındırmaktadır  (Çizelge  1).  Bunlardan  en
büyüğü  2850  m'ye  kadar  inmekte  olup,  Erinç
(1949a)  tarafından  Kaçkar  I  buzulu  olarak
adlandırılmıştır.  1975  yılı  Landsat  MSS  uydu
görüntülerinde  ise  Kaçkar  I  buzulu  3650  m
civarında  başlayıp  2900  m'ye  kadar  inen  ve  toplam
uzunluğu  1500  m  olan  bir  buzul  olarak  tesbit
edilmiştir  (Kurter,  1991).  Bölgede  kapsamlı  bir
çalışma  yapan  Doğu  vd.,  (1993)  buzulun  3600-
3000  m  yüksekliğinde  1250-1300  m'lik  bir
uzunluğa  sahip  olduğunu  belirtmişlerdir.  Bölgede
bulunan  diğer  buzullardan  Kaçkar  II  buzulu  3000
m'ye  ve  Kaçkar  III  buzulu  da  2940  m'ye
ulaşmaktadır  (Erinç,  1949a).  1975  tarihli  Landsat
MSS  uydu  görüntülerinde  ise  3650  m'den  başlayan
iki  buzul  sırasıyla  2990  m  ve  3130  m'ye  kadar
inmektedirler  (Kurter,  1991).  Doğu  vd.,  (1993)
tarafından  yapılan  gözlemler  ise  yine  daha  yüksek
buzul  dili  sınırları  vermektedir  (3080  ve  3100  m).
Yazarların  haritasından  sırası  ile  700  and  500  m'lik
buzul  uzunlukları  ölçülmüştür.  Dolayısı  ile  her  üç
çalışma da daha önce Güneydoğu Toroslar'da,  Cilo
Dağı'nda  da  gözlenen  buzulların  erime  eğilimini
kesin  olarak  kanıtlamaktadır.  Kaçkar  Dağı'nda  çok
daha  küçük  boyutlu  üç  adet  çekirdek  buzul  da
(Krenek  I,  Krenek  11  ve  Dübe  buzulları)
bulunmaktadır  (Krenek,  1932).  Doğu  vd.?

(1993)'ye  göre  Kaçkar  Dağı  ve  civan  içerdiği  4
adet  tekne  buzul  vadisi,  çeşitli  tipteki  morenleri  ve
yüzeyleri  750  m"'yi  bulan  buzul  gölleri  ile  tipik  bir
buzul  morfolojisi  sunmaktadırlar.

Bölgenin  en  yüksek  ikinci  zirvesi  Verçenik  Dağı
(3709  m)  olup  Erinç  (1949a)  kuzey  yamacında  üç
adet  buzul  tesbit  etmiştir.  Buna  karşın,  1975'de
çekilen  Landsat  MSS  uydu  görüntülerinde yalnızca
iki  adet  buzulun  (Dilektepe  (700  m)  ve  Sinançor
buzulları  (300  m))  kaldığı  gözükmektedir  (Kurter,
1991).  Bölgede  çalışan  Doğu  vd.,  (1996)  ise
haritalarında  bu  iki  buzula  yer  vermemişler,  buna
karşın  moren  seti  gölleri  ve  çeşitli  tipte  morenlerin
varlığından  bahsetmişlerdir.

Doğuya  doğru,  daha  alçak  olmalarına  karşın
Bulut-Altıparmak  Dağlan  da  birkaç  küçük  buzul
barındırırlar.  Bunlardan  en  büyüğü  olan
Kırmızıgedik  buzulu  500  m  uzunluğunda  olup
Lazgediği  zirvesinin  (3353  m)  doğusundaki  bir
buzyalağı  içine  yerleşmiştir  (Çizelge  1).  Bir  diğeri
de  Kindevul  zirvesinin  (3562  m)  doğusundaki  bir
buzyalağında  bulunan  ve  uzunluğu  ancak  150  m'yi
bulan  Avucur buzuludur (Doğu  vd.,  1997).

Bölgenin  batısındaki  Karagöl'de  (3107  m)  de
birkaç  küçük  buzul  bulunur  (de  Planhol  ve  Bilgin,
1964).  Yazarlara  göre  bunlardan  sadece  kuzey  batı
buzulu  2850  m  kotuna  kadar  inerek  400  m
uzunluğa  erişmiştir.  Daha  aşağı  kesimlerde
gözlenen  çok  genç  görünümlü  cephe  morenleri  de
olasılıkla  Küçük  Buzul  Çağı'nda  (Little  Ice  Age)
oluşmuşlardır.

Doğu  Karadeniz  Dağları'nın  kuzey  ve
kuzeydoğuya  bakan  vadilerinin  hemen  hemen
tamamı  Pleistosen'de  buzullaşmaya  maruz
kalmışlardır.  Güncel  buzulların  bulunmadığı  birçok
vadide  de  buzullaşmaya  ilişkin  çeşitli  izlerin  varlığı
bu  durumu  ispatlamaktadır.  Bunlara  Demirkapı
Dağı'nın  (3376  m)  kuzeyindeki  Demirkapı  ve
Küçük  Yayla  buzul  vadileri  örnek  gösterilebilir
(Doğuvd.,  1999d).

Volkanlar  ve  Anadolu'nun  Diğer  Bağımsız
Dağları

Anadolu'nun  önemli  volkanlarının  tümünde
güncel  buzullara  ve  Kuvaterner  buzullaşmasının
izlerine  rastlamak  mümkündür.  Bunlardan  Ağrı
Dağs  5165  m'lik  yüksekliği  ile  sadece  ülkenin  en
yüksek  zirvesi  olmayıp  aynı  zamanda  üzerinde  10
km2'lik  güncel  bir buz takkesi  (ice  cap)  bulunduran
tek  dağıdır  (Imhof,  1956;  Arkal,  1973)  (Şekil  11).
BlumenthaPe  (1956b;  1958)  göre  buz  takkesinden
sarkan  ve  uzunlukları  1  ile  2.5  km arasında değişen
toplam  11  adet  buzul  dili  dağın  güney  eteklerinde
4200  m'ye,  kuzey  eteklerinde  ise  3900  m'ye  kadar
ulaşmıştır.  Bu  dillerden  en  büyüğü  kraterin
kuzeydoğusundaki  Cehennemdere  Vadisi'nde
bulunur.  Eğimin  çok  fazla  olmasından  dolayı
zaman  zaman  kopan  buzul  parçaları  vadinin  aşağı
kesimlerinde  (2370  m  civarı)  döküntüler  ile  kaplı
ölü  bir  buzulun  (rejenere  buzul)  oluşumuna  da  yol
açmıştır  (Erinç,  2001).  Bölgeyi  1963'de  ziyaret
eden  Birman  (1968)  ise  buzul  dillerinin  kuzeyde
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Şekil  7:  Katmanlanma  ve  boylanma  özelliği  göstermeyen  ve  tipik  olarak  matriks  destekli  diamikton  (tilT
görüntüsü  sunan  bir  tümseksi  moren  sırtının  kesiti.  Ölçek jeolog  çekici  (a).  (Geyikdağ  Namaras  Vadisi
Orta Toroslar).
Figure  7:  Section  in a hummocky  morainic mound showing a typical matrix-supported,  non sorted ana
non  stratified diamicton  (till)  appearance  (Namaras  Valley near  Geyikdağ,  Central  Taurus).  Hammer (a,
for  scale.
Şekil  8:  Tümseksi  morenler  içinde  rastlanan  ve  buzul  akması  sırasında şekillenmiş  ütü  (a,  b) ve  kurşun  (c.
d) biçimli  buzul çakılları  (ütü taşı  ve kurşun taşı).
Figure 8: Glacially sculptured flat iron- (a, b) and bullet-shaped {c, d) clasts (iron stone and bullet stone]
found  in  the  hummocky  moraines.
Şekil  9:  Buzul'un  akışı  sırasında  şekillenmiş  hörgüç  kayalar  (balina  sırtı  yapısı).  Buzul  akış  yönü
fotoğrafın  sağından  soluna (kişiye)  doğrudur.
Figure  9:  Bedrock  shaped  by  the  glacier  (whaleback).  Glacier flow  direction from  right  towards  left.
Geologist for scale.
Şekil  10:  Morenlerin  eriyen  buzul  sularının  önünü  kapaması  sonucu  oluşan  moren  seti  gölü  (Namaras
Vadisi,  Orta Toroslar).
Figure  10:  A  glacial  lake  formed  by  the  damming  of  morainic  ridges  (Namaras  Valley,  Central  Taurus).
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3700  rn'de  batıda  ise  4500  m'de  olduğunu
belirtmiştir.  1976  tarihli  Landsat  MSS  uydu
görüntüsü  de  buz  takkesinin  kuzeybatı  eğimli
olduğunu  açıkça  göstermektedir  (Kurter ve  Sungur,
1980).

Ağrı  Dağı  güncel  daimi  kar  sının  4300  m
civarındadır  (Klaer,  1965;  Arkel,  1973;  Kurter  ve
Sungur,  1980).  Blumenthal  (1958)  ise Pleistosen'de
daimi  kar  sınırının  3000  m'de  olduğunu  ve  buz
takkesinin  100  krrf'iik  bir  alanı  kapladığını
hesaplamıştır.  Ağrı  Dağı  eteklerindeki  morenler
diğer  dağlara  kıyasla  çok  daha  az  bir  alan
kaplamaktadırlar.  Bunun  nedeni,  Cehennemdere
Vadisi  hariç,  gelişmiş  vadilerin  bulunmayışı,  buzul
üstünün  ayrışmış  malzeme  ile  kaplanmasını
sağlayacak  yüksek  eğimli  zirvelerin  olmayışı  ve
zaman  zaman  aktif  hale  geçen  volkandan  çıkan
malzemelerin  daha  yaşlı  moren  depolarını
kaplaması  olarak  açıklanabilir  (Blumenthal,  1958;
Karakhanian  vd., 2002).

Van  Gölü'nün  kuzey  kıyısında  bulunan  Süphan
Dağı'nın  (4058  m)  kuzey  yamacında  da  çeşitli
boyutta  buzullar bulunur (Kurter  ve  Sungur,  1980).
Bunlardan  en  büyüğü  genişliği  2  km'yi  uzunluğu
ise  1.5  km'yi  bulan  ve  kraterin  doğusundan  3400
m'ye kadar sarkan  buzuldur (Kurter,  1991).

Güncel  bir  buzulun  izlenildiği  diğer  bir  volkan
da  Kayseri  yakınlarındaki  Erciyes  (3917  m)
Dağı'dır (Şekil  12).  Penther (1905) tarafından  1902
yılında  çekilen  ve  Türkiye'nin  ilk  buzul  fotoğrafı
olduğu  sanılan  fotoğrafta  dağın  kuzeybatı
yamacından  Aksu  Vadisi'ne  doğru  3100  m5ye
kadar  sarkan  ve  toplam  uzunluğu  700  m  olan  bir
buzul  görülmektedir  (Blumenthal,  1938).  Erinç
(1952a)  ise  bu  fotoğrafın  çekilişinden  50  yıl  sonra
buzulun  3380  m'ye  çekildiğini,  toplam
uzunluğunun  550  m olduğunu ve üzerinin molozlar
ile  kaplı  olduğunu  bildirmektedir.  Bartsch'm
(1935)  da gözlemlerine dayanan Erinç (1952a),  son
22  yılda  buzulun  ortalama  3  m  kadar  eriyerek
çekildiğini  hesaplamıştır.  Güner ve Emre (1983)  ise
buzulun  380  m  uzunluğunda  olduğunu  ve  buzul
dilinin  3400  m'ye  kadar  gerilediğini
belirtmektedirler.  Bölgedeki  en  son  çalışmayı
gerçekleştiren  Sarıkaya  vd.,  (2002)  ise  aktif  buzul
dilinin  3420  m'ye  kadar  gerilediğini  saptamışlardır.
Bu dilden  150 m kadar aşağıda kalan alanda  ise ana
dilden  kopmuş  ve  üzeri  bloklar  ile  kaplı  ölü

buzulların  bulunduğunu  belirtmişlerdir.  Tüm  bu
gözlemler  Türkiye'nin  diğer  bölgelerinde  olduğu
gibi  buzulların  hızla  eridiğini  kesin  bir  şekilde
kanıtlamaktadır.  Erciyes  Dağı'nın  diğer vadilerinde
de  gözlenen  çeşitli  moren  depolan  ve  sandur
düzlükleri  gibi  buzullaşmaya  ilişkin  izler  Geç
Kuvaterner'de  bölgenin  çok  kuvvetli  bir
buzullaşma  evresi  geçirdiğini  göstermektedir
(Sarıkaya  vd.,  2002).  Messerli  (1967)  Würm  buzul
devresinde  daimi  kar  sınırının  dağın  güney
yamacında 3000 m  kuzey yamacında  ise  2700 m'ye
kadar  indiğini  ve  uzunlukları  5  km'yi  geçen
buzulların  oluştuğunu  belirtmektedir.

Yukarıda  bahsedilen  sıradağlar  ve  volkanlar
haricinde  Anadolu'nun  diğer  bazı  yüksek  kesimleri
de  bugün  için  buzul  barındırmamakla  birlikte,  Geç
Kuvaterner'de  buzullaşmasının  etkisinde
kalmışlardır.  Bunlardan Bursa'nın  güneydoğusunda
bulunan  Uludağ  (2543  m),  kuzeybatı  yamacında
uzunluğu  100  m'yi  bulan  küçük  bir  buzul
içermektedir  (Birman,  1968)  (Çizelge  1),  Bölgede
her  ne  kadar  Kuvaterner  buzullarına  ait  morenler
bulunmakta  ise  de  sonraki  çalışmalarda  bu  buzulun
varlığından  bahsedilmemektedir  (Atalay,  1937),
Doğu Anadolu'da,  Erzincan yakınlarındaki Munzur
Dağları'nın  (3368  m)  Mercan  Vadisi'nde  ve  Keşiş
Dağları'nda  Kuvaterner  buzulların  1650  rn'ye
kadar  indiği  bilinmektedir  (Bilgin,  1972;  Atalay,
1987;  Türkünal,  1990;  Akkan  ve  Tımçel,  1993).
Erzurum  yakınlarındaki  Mescid  Dağı  (3239  m)  da
aynı  buzullaşmanın  etkisi  altında  kalmış  diğer  bir
bölgedir (Yalçınlar,  1951)  (Çizelge  1).

SONUÇLAR

Güncel  buzullar,  tekne  vadiler  ve  moren
depolarının  varlığı  Türkiye'de  Kuvaterner  dönemi
buzullaşmasına  işaret  etmektedir.  Moren
depolarının  yaş  tayinlerinin  (jeokimyasal,  kozmik
yaş  tayini  gibi)  bu  güne  kadar  yapılamamış  olması
geçmiş  buzul  dönemlerinin  evreleri  hakkındaki
yorumların  morfostratigrafık  yaşlandırma  ilkelerine
dayandırılmasını  zorunlu  kılmaktadır.  Buna  karşın,
Geç  Kuvaterner'de  araştırmacılar  arasında  çeşitli
buzul  ilerleme  ve  gerileme  evrelerinin
gerçekleştiğine  dair  genel  bir  görüş  de  hakimdir
(Louis,  1944;  Erinç,  1952a;  Blumenthal,  1958;
Klaer,  1969,  1977,  1978;  Messerli,  1967;
Schweizer,  1975;  Atalay,  1987;  Kurter,  1991),
Örneğin  Schweizer (1975),  Hasanbeşir  Dağı'ndaki
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Şekil 11:  Ağrı  Dağı  (5165  m) güney yamacının görünümü.  Daimi  kar sınırı 4300 m civarı  olup buz takkesi
birkaç yüz metre daha yukarıdadır.
Figure  11:  Southern  view  of Mount Ararat  (5165  m).  Permanent  snowline  is  around  4300  m  and  the  ice
cap is some couple hundreds meters higher.
Şekil  12:  Erciyes  Volkanı'nın  (3917  m)  kuzeybatısındaki  Aksu  Vadisi  buzulu  (B).  Buzulun  çekilmesi
sırasında  oluşan  genç  erime  morenleri  (e)  ve  ana  vadiye  ulaşan  bir  yan  moren  (M)  seti  ile  buzul
akarsuiarından  itibaren gelişen sandur düzlüğü (A) görülmektedir.
Figure  12:  Aksu  Valley  glacier  (B)  on  the  northwestern  flank  of  Erciyes  Volcano  (3917  in).  Young
ablation moraines (e) originated from the recent retreat of the glacier and fluvio-glacial outwash plain (A).
A  side  valley  lateral moraine  (M) joins  the main  valley.
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çalışmasında  aşınmış  ve  en  yaşlı  görünümdeki
morenleri  Wurm'den  ziyade  Riss  dönemine
atfetmektedir.  Yapılan  çalışmaların  hemen  hepsi
Son  Buzul  Maksimumu'nda  (Last  Glacial
Maximum)  daimi  kar  sınırının  bugüne  kıyasla  1000
ile  1500  m  aşağıda  olduğunu  ve  buzulların  2000  m
ve  hatta  altına  indiğini  belirtmektedir  (Kuzucuoğlu
ve Roberts,  1998).

Bunun  yanı  sıra  az  aşınma,  toprak  örtüsü
eksikliği.,  yüksek  eğim  gibi  nedenlerle,  nispeten
genç olduğu anlaşılan  moren depolarının  Son Buzul
Çağı  çökellerini  üzerlemesi  ve  hatta  daha  da  aşağı
kotlara  kadar  inmesi  Erinç (1952a) tarafından  iklim
koşullarının  çok  daha  nemli  olduğu  "Younger
Dryas"  (Genç  Drayas)  (10-11  bin  yıl)  ve  Küçük
Buzul  Çağı  (Little  Ice  Age)  (15-18  yüzyıl)
dönemlerinde  gelişmiş  olan  buzullara  atfedilmiştir.
Dolayısı  ile  Günümüz  buzullaşması.  Pleistosen
buzullaşmasının  bir  devamı  olmayıp,  iklim
optimumu  sırasında (günümüzden  4-5  bin yıl  önce)
eriyen  buzulların  yerine  gelişen  yeni  buzullar  ile
ilgili  olmalıdır.  Güncel  buzulların  bulunmadığı
buzyalaklarının  bazılarında  gözlenen  çok  genç
görünümlü  morenler  de  Küçük  Buzul  Çağı'na
atfedilebilinir.  Karadeniz'de  Karagöl  (de  Planhol
ve  Bilgin,  1964),  Erciyes  Volkanı  Aksu  Vadisi'nde
(Sarıkaya  vd.,  2002)  ve  Bursa  Uludağ'da  (Erinç,
1949b,  1952a;  Pfannenstiel,  1956)  bulunanlar  bu
tip morenlerdendir.

Eldeki  veriler,  güncel  buzullardaki  erimenin  20,
yy9da  başlayıp,  193O'lıı  yıllarda  ivme  kazandığını
göstermektedir (Erinç,  1952a; Erol,  1981; Güner ve
Emre,  1983;  Kurter,  1991;  Sarıkaya vd.,  2002).  Bu
gözlemlere  ilave  olarak  ülkemiz  Kuvaterner
buzullaşması  çalışmalarının  öncüsü  Sırrı  Erinç'in
çalışmaları  ve  2000  m  civan  ve  üstünde  gözlenen
buzullaşma  ile  ilgili  veriler  de,  özellikle  çeşitli
evrelere  ait  morenlerin  yaş  tayinleri  ile  ilgili  çok
daha  detaylı  çalışmaların  yapılması  gerekliliğini
ortaya  koymaktadır.  Bu  beklentilerin  bir  kısmına
yanıt  vereceği  umulan  bir  National  Science
Foundation (NSF)-TÜBİTAK ortak çalışması halen
devam  etmektedir  (Zreda  vd.5  2001).  Bu  proje
kapsamında  ülkemizin  önemli  buzullaşma
alanlarındaki  morenleri  oluşturan  sedimanlardan
toplanacak  olan  ve  kozmik  ışınıma  maruz  kalmış
blokların  üzerlerinde  uygulanması  düşünülen
"kozmojenik  36C1  yüzey  yaşlandırması  yöntemi
(Cosmogenic  36C1  surface  exposure  dating)"

sayesinde  yüzey  şekillerinin  yaş  tayinlerinin
yapılması  olanaklı  hale  gelecektir.  Çeşitli  ülkelerde
bu  yöntemin  kullanıldığı  çalışmalar  sonucu  çok
detaylı  yaş  tayinleri  yapılmış  ve  buzullaşma
kronolojileri  ortaya  konabilmiştir  (Zreda  ve
Phillips,  1995;  Phillips  vd.,  1996;  Shanahan  ve
Zreda,  2000).  Bunlara  ilave  olarak
gerçekleştirilmesi  planlanan  glasiyo-flüviyal  ve
buzul  gölü  sedimanlarındaki  çalışmalar  da
buzulların  zaman  ve  mekan  içerisindeki  ilerleme  ve
gerilemelerine  ve  dolayısıyla  Türkiye'nin
Kuvaterner'deki  iklim  değişikliklerinin  boyutunun
ve zamanlamasının  belirlenmesine  ışık tutacaktır.
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EXTENDED SUMMARY

Turkey  is  situated  in  the  eastern  Mediterranean
region  and  is  characterised  by  strong  climatic  and
topographic  contrasts,  As  early  as  in  mid-19th

century,  the  existence  of  glaciers  in  the  Taurus
Mountains  and  the  Eastern  Black  Sea  Mountains
was  noted  by  Ainsworth  (1842)  and  Palgrave
(1872),  Since  then,  several  researchers  have  made
general  observations  about  the  glaciers  and  glacier-
related landforms in Turkey (Figure  1  and Table  1),
The  most  important  in  this  respect  is  the  work
carried  out  by  the  first  Turkish  glaciologist,  Sırrı
Erinç.  He published several  very detailed papers  on
glaciers  and  variations  in  snowline altitudes  (Erinç,
1944,  1949a,  1951,  1952a,  1952b,  1953,  1954,
1978).

Whereas  the  distribution  and  extent  of  recent
Turkish  glaciers  is  relatively  well  known,
information  about  the  Pleistocene  glaciations  of
Turkey  is  comparatively poor.  This  article  attempts
to  present  a  review  of the  present  state  of research.
Because  of the  lack  of quantitative  data  on  the  age
of  Quaternary  glaciations,  this  study  is  mostly
based  on  the  pre-existing  literature  combined  with
an  evaluation  of  unpublished  data  and  personal
observations.

GLACIERS AND GLACIAL LANDFORMS

Present-day  glaciers  and  glacier-related
landforms  occur  in  3  major  regions  in  Turkey
(Figure  1  and Table  1):  1.  The Taurus Mountains.
2.  The Eastern Black Sea Mountains.  3.  Volcanoes
and  independent  mountain  chains  scattered
throughout the Anatolian plateau.
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Taurus  Mountains
The  Taurus  Mountains  extend  from  the  SW  to

the  SE of Turkey,  up to the Iranian border,  running
parallel to the Mediterranean coast,

Southeastern Taurus
This  is  the  most  important  recently  glaciated

region  in  Turkey  from  which  more  than  20  glaciers
have  been  reported (Erinç,  1952b).  The glaciers  are
especially  very  well  developed  on  Reşko  Hill  (4168
m)  on  Mount  Gilo.  Here,  the  Uludoruk  (Izbrrak)
valley  glacier,  which  is  almost 4 km long,  covers  an
area  of  8  km2  (Table  1),  Maunsell  first
photographed  this  glacier  in  1901,  This  picture,
although  not  very  clear,  shows  a  thicker  and
broader  glacial  tongue,  that  reached  down  to  lower
levels  than  today.  Bobek,  who  visited  the  area  in
1937  found  the  glacier terminus  at  2600  m  (Bobek,
1940),  The  same  glacier  tongue  was  observed  in
1948  to  have retreated  to  the 2900 m level  by Erinç
(1952a),  Finally,  the  satellite  image  observations
made  by  Kurter  (1991)  indicate  that the  glacier  has
continued  to  retreat  up  to  an  elevation  of  nearly
3000  m,  These  observations  clearly  indicate
thinning  and  shrinking  of the  glacier,  at  least  since
the  beginning of the 20th  century,

Another  glacier  complex  on  Mount  Cilo,  the
Mia  Hvara  (Avaspi)  glacier  that  comprises  three
isolated  glaciers  in  the  Mia  Hvara  Valley,  probably
originally  formed  one  single  glacier.  This  glacier
reached  at least a  length  of 9  km during Pleistocene
as  marked  by  prominent  end  moraines.  The  Suppa
Durek  (Erinç)  glacier,  more  than  3  km long  is  also
an  important  glacier  situated  to the  west of the Mia
Hvara  glacier,

In  the  southeastern  Taurus  Mountains,  less
important  glaciers  also  exist  on  Mount  Sat  (3794
m),  The  most  important,  the  Geverok glacier  has  a
length  of  nearly  1  km.  In  the  Pleistocene,  this
glacier  probably  reached  a  maximum  length  of  10
km (Bobek,  1940),

The actual snowline in the SE Taurus Mountains
varies  between  3400-3600  m  and  the  Last  Glacial
snowline  is  estimated  to  be  around  2800  m
(Messerli,  1967).  Therefore  the  presence  of glaciers
is  easily  explained  by  favourable  local  climatic  and
physiographic  conditions.

Central Taurus
Aîadağ  and  Bolkardağ  constitute  the  two  most

important  mountains  of  the  Central  Taurus  where
some small  glaciers  ©an b§ seen,  On Mount Aladağ,
the  southern  flank  of  Kmlkaya  (3725  m)  peak
bears  a  1  km  long  glacier  (Lolut  glacier)  (Kurter,
1991;  Ülker,  1992),  However,  glacial  landforms  at
much  lower  altitudes  suggest  that  Pleistocene
glaciations  were  far  more  extensive,  To  the  S  and
SE of the Demirkazık (3756  m)  and Kaldı  (3688  m)
peaks  several  valleys  contain  terminal  and  lateral
moraines  reaching down to  altitudes  of about 2100-
2200  m?  For  instance,  a  lateral  moraine  that
occupies  the  northern  flank  of  Hacer  Valley  (2000
m)  is  several  hundred  metres  high  and  a  few
kilometres  long,  It  is  composed  of  large  limestone
blocks  (up  to  20  m  in  diameter),  now  partly
covered  by  trees  (Figure  2).  F  /io-glacial  deposits
to  the  E  of  the  Hacer  Valley  are  also  preserved
down to an altitude of ca,  1100 m,

On  the  Medetsiz  peak  (3524  m)  of  Mount
Bolkardağ,  Kurter  (1991)  observed  a  mountain
glacier  of  about  300  m  long  to  descend  from  an
altitude  of  3350  down  to  3000  m  from  satellite
images,  However,  Catherine  Kuzucuoğlu  (personal
communication),  who  visited  the  area  in  1998,
noticed  only  permanent  snows  and  few  stationary
remains  of  glaciers  in  this  locality.  Several  very
distinct  moraines  are  present  along the  Maden  and
Ganimet  streams,  situated  around  1750  m  (Figure
3),

Apart  from  the  Bolkardağ  and  Aladağ
Mountains,  only  the  northern  face  of  the
Dedegöldağ  (Dipoyraz  peak,  2997  m)  bears  a  few
very  small  glaciers  today,  Weil-developed
moraines  around  2000  m  are  also  present  on  the
eastern  face  of  the  Dipoyraz  peak,  All  other
mountains  in  the  Central  Taurus  Range  show  no
sign  of  modern  glaciers,  However,  small  morainic
ridges  on  the  Davras  and  Barla  Mountains,  near
İsparta, are also reported (Monod,  1977).

Another  area  situated  100  km NE  of Antalya
in  the  Central  Taurus  Mountains,  is  characterised
by  the  presence  of  a  peculiar  hummocky
topography  that  covers  an  area of approximately  30
km2  in  the  Namaras  and  Susam  Valleys  (2000  m),
near  Geyikdağ  (Figure  4  and  5)  (Arpat  and  özgül,
1972;  Çiner  et  al,  1999).  In  these  valleys,  coarse,
loose  materials  form  a  chaotic  knob  and  kettle

75



ÇİNER

topography  with  hillocks  up to  10m high  and 30 m
wide,  separated  by  irregular depressions  (Figure 6).
These  landforms  are  interpreted  as  hummocky
disintegration  moraines  from  former  active  glaciers
(Çiner  et  al.5  1999).  Several  glaciers  related
landforms,  such  as  kettle  holes,  whalebacks  and
lakes  formed  by  lateral  moraines  are  also  very
commonly  observed  in  the  area  (Figure  7,  8,  9  and
10).

Western  Taurus
The  mountains  of  the  Western  Taurus  do  not

support  recent glaciers.  However,  Beydağ (3086  m)
and  Akdağ  (3016  m)  show  several  cirques  and
well-developed  morainic  landforms,  especially  on
their  NE  facing  slopes.  A  few  moraines  also  occur
on  the  NE  flanks  of Honaz  (2571  m)  and  Sandiras
Mountains  (2295  m).  The  modern  snowline  is
estimated to be around 3500 m.  On the other hand,
the  Last  Glacial  snowline  elevation  was
approximately  2400  m  in  the  Western  Taurus
Mountains,  except  for  on  Mount  Sandiras  where  a
snowline  at 2000 m elevation  was determined.  This
lower  snowline  reflects  probably  its  vicinity  to  the
sea  and  favourable  humid  climatic  conditions  (de
Planhol,  1953; Messerli,  1967;  Doğu,  1993).

Eastern Black Sea Mountains
The  Eastern  Black  Sea  Mountains  trend  W-E

along  the  Black  Sea  coast  of  Turkey.  The  actual
snowline  elevation  is  much  lower  on  the  north
facing  slopes  (3100-3200  m)  as  compared  to  the
south  facing  ones  (3550  m)  because  of the  effect  of
humid  air  masses  (Erinç,  1952a).  The  Last  Glacial
snowline  elevation  is  estimated  at  2600  m  on
average  (Messerli,  1967).

The  highest  peak  of the  Politic  Range  is  Mount
Kaçkar (3932 m).  Five glaciers  are developed on its
northern  flank  (Table  1).  Erinç  (1949a),  who  first
described the  largest  and  named  it  Kaçkar Î glacier,
indicates  that  the  glacier  tongue  descends  down  to
2850  m.  On  Landsat  MSS  images  taken  in  1975,
the  same  glacier  is  seen  to  originate  from  3650  m
and terminate at an elevation of 2900 m with a total
length  of  1500  m  (Kurter,  1991).  Doğu  et  al.
(1993),  who  carried  out  a  detailed  field  survey  in
the  area,  give  the  length  as  1250-1300  m  (between
3600-3000 m altitude).  Other glaciers present in the
region  are  the  Kaçkar  II  and  III  glaciers.  Erinç
(1949a)  indicates  that  the  tongues  of  these  two
glaciers  descended  down  to  3000  and  2940  m
respectively.  According  to  Kurter  (1991),  Landsat

MSS  satellite  images  (taken  in  1975)  show  two
glaciers  originating  from  3650  m  that  extend  down
to  2990  (1  km  long)  and  3130  m respectively.  The
lower  limits  given  by  Doğu  et  al.  (1993)  are  again
somewhat  higher,  being  3080  and  3100  m
respectively.  From their  map,  glacier lengths  of 700
and  500  m  can  be  calculated.  These  three  studies
confirm  the  general  tendency  of  glacial  retreat  in
Turkey  that  has  already  been  observed  in  the  SE
Taurus (Cilo) Mountains.  According to  Doğu et al.
(1993),  this  most  mountainous  part  of  the  Pontic
Range  contains  four  large  U-shaped  valleys  where
different  glacier-related  landforms  such  as  ablation,
terminal,  lateral  and  ground  moraines,  roches
moutonnees  and  glacial  lakes  (up  to  750  m2)  are
observed.

The  second  highest  peak  in  the Pontic  Range  is
Mount  Verçenik  (3709  m).  According  to  Erinç's
(1949a)  map  three  glaciers  are  present  on  its
northern  slope.  However  on  the  Landsat  MSS
images  taken  in  1975  only  two  glaciers,  the
Dilektepe  (700  m)  and  Sinançor  glaciers  (300  m)
remain  (Kurter,  1991).  Doğu  et  al.  (1996)  who
carried  out  a  field  survey  of the  valleys  near Mount
Verçenik  do  not  show  those  two  glaciers  on  their
map.  They  indicate,  however,  the  presence  of
several  cirque  and  moraine-dammed  lakes  and
medial, terminal and lateral moraines.

Although  less  high,  the  Bulut-AItiparmak
Mountains  bear  some  recent  glaciers.  The  largest,
the  Kırmızıgedik glacier (500  m),  occupies a cirque
to  the  east  of Lazgediği  peak  (3353  m)  (Table  1).
To the west, Mount Karagöl  (3107  m) bears  several
small  glaciers.  According  to  these  authors,  only
one,  the  NW glacier (400 m long)  descended  down
to  2850 m  and  deposited a  set of terminal  moraines
probably during the Little  Ice  Age.

Volcanoes  and  Independent  Mountains  on
the Anatolian Plateau

The  volcanoes  in  the  interior  of  the  country
show  signs  of  glacial  activity  and  active  glaciers.
Among  them,  Mount  Ararat  (5165  m),  near  the
Iranian  border,  is  not  only  the  highest  mountain  in
Turkey,  but  is  also  the  only  mountain  on  which  a
recent  ice  cap  is  developed  (Imhof,  1956)  (Figure
11).  According  to  Blumenthal  (1956b;  1958),
eleven  glaciers  emerged  from  the  summit,
descending  down  to  3900  m  on  the  north-facing
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slope  and  4200  m  on  the  south-facing  slope,  and
covering  an  area  of  approximately  10  km2.  On
Mount  Ararat,  the  actual  snowline  elevation  is
estimated  as  4300  m  and  Blumenthal  (1958)
calculated  a Pleistocene  snowline elevation  of 3000
m  for  an  ice  cap  of  presumably  100  km2.  He
explains  the  absence  of  moraines  by  the  lack  of
confining  ridges  to  control  valley  glaciers,  by
insufficient  debris  load  in  the  ice  to  form  moraines
and  by  volcanic  eruptions  that  later  covered  the
pre-existing  moraines.

Another  volcano,  Mount  Süphan  (4058  m)  is
situated  to  the  north  of  Lake  Van  in  SE  Turkey.
Several  small  glaciers  are  developed  on  the
northern  slope  of  the  crater  (Kurter  and  Sungur,
1980).  The  largest  is  2  km  wide  and  1.5  km  long
and descends down to 3400 m (Kurter,  1991).

The  last  volcano  is  Mount  Erciyes  (3917  m),
where  a  glacier  exists  on  its  northwestern  slope,
located  near Kayseri  (Figure  12).  It  was  first  visited
by  Penther  (1905)  who  observed  that  the  glacier
descended  to  the  3100  m  level,  with  a  total  length
of 700 m (Blumenthal,  1938).  Later,  Erinç  (1952a)
described  the  glacier  as  having  a  length  of  550  m
reaching down only to 3380 m. He also noticed that
the  glacier  was  strongly  covered  by  debris,
interpreted  as  ablation  moraine.  Together  with  the
observations  of  Bartsch  (1935),  Erinç  (1952a)
roughly  calculated  that  the  glacier  had  been
shrinking  at  an  average  rate  of 3  m  per  year  over  a
period of 22 years.  Giiner and Emre (1983)  indicate
a  glacier  length  of  only  380  m.  The  most  recent
survey  carried  out  on  Mount  Erciyes,  by  Sarı  kay  a
et al.  (2002)  confirm the overall  tendency of glacier
retreat  already  observed  in  other  Turkish  glaciers.
Five  large  and  several  smaller  cirques  indicate
much  stronger  glaciations  during  the  Quaternary,
The  largest  Wurmian  glacier  had  a  length  of  c.  5
km.  Messerli  (1967)  estimates  that  the  snowline
occurred at 2700 m on the northern and 3000 m on
the  southern  side.  Erratic  blocks  have  been
interpreted  as  traces  of  older,  more  extensive
glaciations.  They  have  been  found  about  2  km
beyond  the  maximum  limits  of  the  Wurmian
glaciers,  suggesting  a  snowline  some  200  m  lower
than in the Wurmian.

Apart  from  the  volcanoes,  few  mountain  chains
and  massifs  in  Central  Anatolia  bear  signs  of  past

glacial  activity.  Among them  Mount  Uludağ  (2543
m)  near  Bursa,  Munzur Mountains  (3368  m)  near
Erzincan and Mount Mescid (3239 m), to the north
of  Erzurum  experienced  glacial  activity  during  the
Pleistocene.

CONCLUSION

The  presence  of  U-shaped  valleys  and  morainic
deposits  and  recent  glaciers  in  the  Turkish
Mountains  indicate  the  existence  of  past  and
present  glacial  activity.  Unfortunately,  the  absence
of  dating  of  the  morainic  landforms  makes  it
difficult  to  assign  a  precise  age  to  the  past  glacial
periods.  However  a  general  consensus  seems  to
exist  between  scientists,  that  there  must  have  been
several  ice advances  and retreat phases.  Most of the
works carried out also concluded that, at the time of
the  maximum  extension  of glaciers  during  the  Last
Glacial,  the  snowline  was  1000  to  1500  m  lower
than  present  (Kuzucuoğlu  and  Roberts,  1998),  and
numerous  cirques  and  small  valley  glaciers
developed  down  to  an  elevation  of  2000  m.  They
all disappeared during the Last Glaciation.

The  fact  that  moraines  deposited  during  the
postglacial  readvance phases  overlie a  major part  of
the  Pleistocene  glacial  deposits  was  interpreted  by
Erinç  (1952a)  as  evidence  for a more  recent  humid
stage  (Younger  Dry  as;  Little  Ice  Age?)  during
which  the  valley  glaciers  descended  lower  than
during the Last Glacial. Therefore, according to this
author,  the  present-day  glaciation  cannot  be
considered  as  a  continuation  of  that  during  the
Pleistocene.  Some  very  fresh  morainic  landforms
are  also  observed  in  cirques  that  are  not  occupied
by  recent  glaciers.  In  the  Karagöl  (de  Planhol  and
Bilgin,  1964)  and  in  the  Mount  Uludağ  (Erinç,
Î949b,  1952a,  1957;  Pfannenstiel,  1956)  these
moraines have been attributed to the Little Ice Age.

The  Pleistocene  glaciations  were  ignored  for  a
long time  in  Turkey.  The  pioneering  works  of Sırrı
Erinç  together  with  the  indisputable  presence  of
morainic  deposits  and  glacier-related  landforms
observed  on  the  mountain  ranges  over  2000  m
indicate  the  need  for  a  detailed  study  which  will
take  into  account  the  altitudes  and  orientations  of
those deposits  and their relative chronologies.
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The  data  available  on  Turkish  glaciers  indicate
that the  most recent  glacier retreat  probably  started
at  the  beginning  of  the  20fh  century,  becoming
faster since the  1930's,  This  general  shrinkage trend
h  yet  to  be  quantified  by  additional  field

bservations  in  order  to  understand  the  glacier
evolution  of  Turkey,  For  this  purpose  a  National
Science Foundation (NSF)-TÜBtTÂK joint project
has  been  organised  by  Marek  Zreda  (University  of
Arizona)  and  by  Attila  Çiner  (University  of
Hacettepe)  (Zreda et al,  2001),  During this project
cosmogenic  UC\  method  based  on  in«situ
accumulation of 36C1 in boulders exposed to cosmic
radiation  will  be  carried  in  order  to  determine  the
age of the  landforms,  It is hoped that this  study will
help to better understand the magnitude and timing
of Quaternary  glaciations  in  Turkey,
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