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Bu çalışmanın amacı Konya güneybatısındaki Hadim ilçesinin çevresinde yer alan Gölboğazı 

formasyonuna ait dolomitlerin (Geç Devoniyen) petrografik ve kimyasal bakımdan sedimanter 

özelliklerinin belirlenmesine yöneliktir.  

Orta Toroslarda bulunan Geç Devoniyen birimleri, masif kireçtaşı, kireçtaşlarıyla ara 

tabakalanmalı ince ve kalın tabakalı dolomitlerden ibaret olarak tanımlanmıştır. Dolomit tipleri: (1) 

mimik replaseli dolomikrit, (2) mikritik matriks içersinde saçınımlı özşekilli dolomitler, (3) çatlak ve 

boşluk dolgusu dolomit (zonlu dolomit ve saddle dolomit), (4) breşik dolomit ve (5) polimodal dolomit 
şeklindedir.  

Gölboğazı formasyonu Sr içeriği (erken dolomitler 74-184 ppm ve geç dolomitler 78-105 ppm) 

karışım zonu dolomitlerinin Sr değerleri ile tutarlıdır. Gölboğazı formasyonu Na içeriği (erken dolomitler 

148-593 ppm ve geç dolomitler 297-519 ppm) de karışım zonu dolomitlerinin Na içeriği ile tutarlıdır. 

Erken diyajenetik dolomitler -1,95 ile -3,46 PDB  δO18 ve -1,33 ile +1,33 PDB δC13 değerlerini 

sergilerken, geç diyajenetik dolomitler -3.96 ile -9.44 PDB δO
18 

ve -1.58 ile +2,52 PDB δC
13

 değerlerini 

sergilemektedir. Gölboğazı dolomit örneklerinde NTE‟ce fakirleşme mevcuttur, fakat orijinal 

kireçtaşlarına göre zenginleşme gösterirler. Ayrıca dolomit örnekleri negatif Ce anomalisi sergilerler.  

Sonuç olarak, Gölboğazı formasyonu dolomitleri sığ denizel ortamda sığ gömülmeli erken 

diyajenetik ve orta-derin gömülme ortamında geç diyajenetik olarak oluşmuştur.  

  
Anahtar Kelimeler: Dolomit, Hadim, İzotop,  Jeokimya. 
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The objective of this study is to determine the sedimentary properties of dolomites (Late 

Devonian) in terms of petrography and geochemistry, which belong to the Golbogazi formation existing 

at the surroundings of Hadim District at the south of Konya City. 

Late Devonian units, locating Central Taurus composed of thick dolomite with massive 

limestones layers and thinner dolomite layers with intercalated limestone are described. Various dolomite 

types include: Type I) dolomite formed as dolomicrite as mimic replacement, Type II) the planar-e 
texture dolomites are scattered in a micritic matrix, Type III) fracture and void filling dolomite (zoned 

dolomite, overgrowth and saddle), Type IV) brecciated dolomite, and V) polymodal dolomite.  

The Sr content in the Golbogazı formation (184 to 74 ppm in the early dolomites, and 105 to 

78 ppm in the late dolomites, respectively) is compatible with the Sr concentration mixing-zone 

dolomites. The Na content in the Golbogazı formation (593 to 148 ppm in the early dolomites, and 519 to 

297 ppm in the late dolomites, respectively) is compatible with the Na concentration mixing-zone 

dolomites. The investigated dolomites exhibit -1.95 to -3.46 PDB in δO18 values relative to their δC13 

values (1.33 to -1.33 PDB) in the early diagenetic dolomites. The late diagenetic dolomites display -3.96 

to -9.44 PDB in δ O18 values relative to their δC13 values (2.52 to -1.58 PDB). The Golbogazi formation 

dolomite samples present REE depleted, but they show enrichment according to host limestones. 

Moreover, negative Ce anomaly was observed in the dolomite samples.  
As a result, the Golbogazi formation dolomites have been formed as early diagenetic at the 

shallow marine environment with shallow burial, and as the late diagenetic at the medium-deep burial 

depths. 

 

Keywords: Dolomite, Geochemistry, Hadim, Isotope, 
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Gölboğazı Dolomitlerinin sedimantolojik ve petrografik özelliklerinin araştırılması, 
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1. GĠRĠġ 

 

1.1.  ÇalıĢmanın Amacı 

 

Bu çalışmayla Konya ilinin güneyindeki Hadim ilçesinin çevresinde yer alan 

Söğüt Yayla-Gölboğazı Yayla-Meydancık Yayla dolayındaki Geç Devoniyen yaşlı 

Gölboğazı formasyonu dolomitlerinin sedimantolojik ve petrografik özelliklerinin 

araştırılması, kimyasal ve izotop kimyası ile oluşumlarının modellenmesi 

amaçlanmıştır. İnceleme alanında ayrıntılı jeolojik çalışma Turan (1990) tarafından 

yapılmış fakat Gölboğazı formasyonu karbonatları detaylı olarak çalışılmamıştır.  

 

1.2.  Materyal ve Metod 

 

İnceleme alanın genel jeolojik ve tektonik özellikleri Turan (1990) tarafından 

tamamlanan doktora çalışmaları kapsamında incelenmiştir. Ancak inceleme alanında 

bulunan Gölboğazı formasyonu karbonatlarının sedimantolojik özellikleri detaylı olarak 

incelenmemiştir. Bu çalışmada Geç Devoniyen yaşlı Gölboğazı formasyonu 

karbonatlarının sedimantolojik özellikleri detaylı olarak çalışılmıştır. 

Çalışma sırasında kullanılan 1/25.000 ölçekli jeoloji haritası, Turan‟dan (1990) 

alınmıştır. 4 adet ölçülü stratigrafi kesiti ölçülmüş ve toplam 100 adet el örneği 

derlenerek ince kesitleri yaptırılmıştır. Yaptırılan ince kesitler üzerinde dolomit ve 

kalsiti ayırmak için alizerin red testi uygulanmıştır. İncelenen numunelerden 42 

tanesinin MTA Genel Müdürlüğü laboratuarlarında (Ankara) XRD analizleri 

yaptırılmıştır. 

           25 adet örnek kimyasal analiz (ana, iz, nadir toprak) için Kanada‟daki ACME 

analitik laboratuvarına gönderilerek ICP-ES ve ICP-MS aletlerinde okumaları 

yaptırılmıştır. Yine bu 25 adet örneğin izotop (δO
18

, δC
13

) analizinin yaptırılması için 

Amerika‟daki Kaliforniya Üniversitesi UCD Stable Isotope Labaratuvarına gönderilerek 

SIRA-10 Mass Spectrometer aletinde okumaları yaptırılmıştır. 3 adet dolomit örneğinin 

Selçuk Üniversitesi ARGE laboratuvarında taramalı elektron mikroskobunda (SEM) 

incelemesi yapılmıştır.   
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1.3. Ġnceleme Alanının Tanıtılması 

 

İnceleme alanı Konya ilinin güneyinde bulunan Hadim ilçesine bağlı Asarlık 

Yaylası, Söğüt Yaylası, Kuzulkuzluk Yaylası, Gölboğazı Yaylası ve Çit Mevkii 

çevresini içine alan kısımları kapsamaktadır (Şekil 1.1). İnceleme alanı 1/25.000 ölçekli 

Alanya O-28 b1 paftasının yaklaşık 40 km
2
‟lik bir alanını kapsamaktadır. 

 Çalışma alanı geneli engebeli olup, bölgenin önemli yükseltileri, Çekiç Dağı 

(2275 m), Çam Tepe (2101 m), Doğanlıktaş Tepe (2090 m), Atçayırı Tepe (2055), 

Çitgediği Tepe (2058 m), Hacıosman Tepe (2051 m), Koyuneşimesi Tepe (2030 m), 

Kızıl Tepe (2023 m), Kartal Tepe (2006 m), Küçüksinekkıran Tepe (2004 m), Ada Tepe 

(1990 m), Çöğürlü Tepe (1941 m), Kocagüney Tepe (1941m), Çiçeklice Tepe (1912 m) 

şeklindedir. Akarsu bakımından fakir olan inceleme alanında bulunan küçük derelerin 

büyük bir kısmı yaz mevsiminde kuru olup, inceleme alanının önemli su alanı Kuma 

Deresi ve Perşembe Pınarıdır.  

Bölgenin iklimi İç Anadolu bölgesinin karakteristik karasal iklim özelliklerini 

göstermektedir. Yazları sıcak ve kurak, kışları soğuk ve yağışlıdır. Kış aylarında 

yağışlar genellikle kar şeklindedir. Bahar mevsimlerinde bölge bol yağmur alır. Gece ve 

gündüz arasında büyük ısı farkı vardır. Bölgenin iklim koşulları bakımından, Mayıs ve 

Kasım ayları arasında arazi çalışması yapmak daha uygun olmaktadır. Bitki örtüsü 

bölgenin iklim şartlarına uygun olarak geniş yeşil alanlar bulundurmamaktadır. Bölge, 

bitki örtüsü bakımından fakirdir. 

Yöre halkı geçimini hayvancılık, tarım ve ormancılıkla sağlamaktadır. 
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ġekil 1.1. İnceleme alanının yer bulduru haritası. 

 

 

Söğüt Yaylası 

Gölboğazı Yaylası 

Meydancık Yaylası 

Antalya’ ya 
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1.4.  Kaynak AraĢtırması 

 

Bölgedeki jeolojik çalışmalar, ilk olarak Blumenthal (1944) tarafından 

başlatılmıştır. Blumenthal (1944), Bozkır ve güneyindeki Toros silsileleri üzerinde ilk 

kez Hadim napını saptamış ve yatay yer değiştirmenin 80 km olabileceğini ifade 

etmiştir.  Blumenthal (1949), Göksu Nehri ile Göller bölgesi arasında, birbirine az çok 

uyumlu, kuzeybatıdan güneydoğuya doğru uzanan orojenik ve tektonik zonların 

bulunduğunu saptayarak, “Paleozoyik Hadim zonunun” Mesozoyik yaşlı formasyonlar 

üzerinde tamamen bindirmeli bir şekilde yer aldığını belirtmiştir. Bu formasyonların 

altında Hadim hattı boyunca ayrılmayan bir komprehensif serinin varlığını ve bu serinin 

Liyas‟tan Alt Lütesiyen‟e kadar devamlı olduğunu ileri sürmüştür. Araştırmacı ayrıca 

Paleozoyik Hadim zonunun kendi içinde ekaylanmış otokton kalkerleri örttüğünü ve 

aşınma ile zamanla kalkerlerin tektonik örtü altından yüzeye çıktığını ifade etmiştir. 

Ayrıca bölgenin basitleştirilmiş bir tektonik haritasını vermiş ve Toros kuşağında 

Hadim napına ilişkin olarak bazı klipleri görerek bunları haritalamıştır. 

Blumenthal (1951), inceleme alanının güneybatısında Alanya ard ülkesinde de 

araştırmalar yapmış ve bu çalışmasında bölgenin güneyinde “Alanya Masifi” adı altında 

topladığı metamorfik birimlerden oluşan bir kompleksin varlığını ortaya koymuştur. 

Masifin kuzeyinde bol fosilli Devoniyen, Karbonifer, Permiyen yaşlı formasyonların 

bulunduğunu ve bu formasyonların Hadim napına ait olduklarını söylemiştir. 

Blumenthal ayrıca Alanya masifi ile kuzeydeki kalın Mesozoyik kalkerleri arasında dar 

bir kuşak şeklinde uzanan bir zonun varlığına değinmiş, “Ayırıcı zon” olarak 

tanımladığı bu kuşağın pelajik kireçtaşları, bazaltlar, radyolaritler ve çok sayıda küçük 

kireçtaşı tepeciklerini kapsayan Kretase – Tersiyer yaşlı bir flişten yapılı olduklarını 

vurgulamıştır.  

Özgül (1971), Hadim – Bozkır çevresinde yer alan değişik havzalarda çökelmiş 

kaya birimlerini, birlikler adı altında toplamıştır. Birliklerin faylı dokanaklarla bir arada 

bulunduğunu belirten araştırıcı, yörede otokton olarak Hadim ve Geyikdağı birliklerini, 

allokton olarak Güney İç Anadolu ve Orta Toros birliklerini tanımlamıştır. Bölgenin 

yapısal gelişiminde düşey blok hareketlerinin önemli olduğu araştırıcı tarafından 

savunulmaktadır. Bölgedeki allokton birliklerin, Lütesiyen sonu – Miyosen öncesi bir 

zaman aralığında, yatay hareketlerle yerleşmiş olduğunu ileri sürmüştür. Araştırıcı Orta 

Toros‟larda yer alan birlikleri Bozkır birliği, Geyikdağı birliği, Bolkardağı birliği, 

Aladağ birliği, Antalya birliği ve Alanya birliği şeklinde tanımlamıştır. Araştırıcıya göre 
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bu birliklerden Geyikdağı birliği diğer birliklere göre otokton olup, kuzeyden Bozkır, 

Bolkardağı ve Aladağ birlikleri, güneyden de Antalya ve Alanya birlikleri Geyikdağı 

birliğine bindirmiş durumdadır.  

Gedik (1977), Orta Toroslar‟da konodont biyostratigrafisi üzerinde çalışmış ve 

inceleme alanında yüzeyleyen Devoniyen – Karbonifer yaşlı formasyonlara bulduğu 

konodontlarla yaş vermiştir. Üst Karbonifer ve Permiyen yaşlı formasyonlarda 

konodont faunasına rastlanılmadığını belirtmiştir.  

Monod (1978), Alanya – Akseki arasında incelemelerde bulunmuş ve dar bir 

kuşakta daha önceleri benimsenen otokton görüşün aksine, üst üste bindirmiş birkaç 

napın varlığını tespit etmiştir,ayrıca  bu napların iç kökenli olduklarını vurgulamıştır.  

Özçelik (1984), Bozkır yöresinin jeolojisini, petrol olanaklarını ele alan bir 

doktora tezi hazırlamış ve yöredeki kaya-stratigrafi birimlerini “Geyikdağı otoktonu” ile 

“Bozkır alloktonu” adı altında iki büyük tektonik üniteye ayırarak incelemiştir.  

Özgül (1984 a), Alanya bölgesinde yaptığı doktora tez çalışmasında 

metamorfizma ve yapı özellikleri ile birbirinden farklı iki kaya birimi topluluğunun 

bölgede varlığını ortaya koymuştur. Araştırıcı Antalya ve Alanya birliği olarak 

tanımlanan bu topluluklardan Alanya birliğinin, her biri üzerinde yataya yakın konumlu 

üç naptan oluşmuş olduğunu ve bunların başlıca tortul kökenli kayalardan türeyerek 

yeşil şist fasiyesinde metamorfiklerden olduğunu belirlemiştir. Araştırıcıya göre 

Antalya birliği, Anisiyen – Ladiniyen zaman aralığında kıtasal bir parçalanmanın ve 

riftleşmenin izlerini taşımakta olup, Karniyen – Noriyen‟de  havzanın olistolit dilimleri, 

moloz akması birikintileri ve türbiditlerle tamamen dolduğunu ifade etmiştir. Araştırıcı 

bölgede Resiyen – Liyas zaman aralığında bir transgresyonun olduğunu ve bu 

transgresyonun ardından Dogger – Kretase süresince radyolarit ve pelajik karbonatlarla 

temsil edilen ikinci bir derinleşmenin başladığını belirtmiştir. Araştırıcı Gündoğmuş 

yöresinde Alanya birliğinin tabanında yer alan ofiyolit dilimlerine dayanarak, bu 

derinleşmenin Senoniyen‟den önce okyanuslaşma aşamasına ulaştığını ifade ettiğini; 

Alanya birliğinin Antalya birliği üzerine ofiyolitli karışık dilimiyle beraber 

bindirmesinin Maastrihtiyen sonu – Lütesiyen öncesi bir üzerleme hareketine 

bağlanabileceğini savunmuş, Antalya ve Alanya birliklerinin, Geyikdağı birliği üzerine 

yerleşmesini ise bu üzerlemenin bir devamı niteliğinde olduğunu belirtmiştir. 

Turan (1990), inceleme alanını kapsayan “Toroslar‟da Hadim (Konya) ve 

güneybatısının jeolojisi, stratigrafisi ve tektonik gelişimi” isimli doktora tezi 

çalışmasında Devoniyen – Eosen zaman aralığında çökelmiş değişik kaya birimlerinin 
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yüzeylediğini, birimlerin biri otokton diğerlerinin ise allokton olarak iki ana bölüme 

ayrıldığını söylemiştir. Araştırıcı otokton birliğin inceleme alanının kuzeyinde sığ şelf 

karbonatlarından oluşan ve birbirleriyle uyumsuz olan Ovacık kireçtaşı (Üst Jura) ile 

Saytepe formasyonu (Senomaniyen - Maastrihtiyen), inceleme alanının güneyinde ise 

Saytepe formasyonunun (Senomaniyen - Monsiyen) çökelimi esnasında Geç 

Kampaniyen‟den sonra derinleşme sürecine girildiğini ve bu derinleşmenin Monsiyen‟e 

kadar sürdüğünü, böylece otokton birliğin güney kesiminde kalın bir fliş istifi 

şeklindeki Karaköy formasyonunun (Maastrihtiyen) Saytepe formasyonu ile yanal 

ilişkili olarak şekillendiğini ifade etmiştir. Araştırıcı allokton birliklerin, otokton birlik 

ile birbirlerinin üzerinde örtüler şeklinde dört naptan oluştuğunu belirtmiştir. Araştırıcı 

bunların tektonostratigrafik konumlarına göre Taşkent napı (otoktonun üzerinde genel 

olarak değişik boyut ve özellikli bloklar içeren bir tektonik melanj karakterinde), 

Hocalar napı (Zindancık karmaşığı ve Kayraklıtepe kuvarsiti), Sinatdağı napı (lagüner 

Kahtepe formasyonu, Kartallıca kireçtaşı, Sinatdağı formasyonu, Türbetepe kireçtaşı ve 

Söğütyaylası formasyonu) ve Gevne napı (Gevne grubu ve İshaklı grubu) şeklinde 

sıralandıklarını ifade etmiştir. Araştırıcı yörede saptanan uyumsuzlukların stratigrafik 

yerlerine göre, Hadim bölgesinin Erken Alpin ve özellikle Orta Alpin orojenik 

hareketlerinden büyük ölçüde etkilendiğini, bu hareketler sonucu bölgede çoğunlukla 

KB-GD gidişli kıvrımlı, kırıklı ve bindirmeli yapıların geliştiğini, Yöredeki 

alloktonların Geç Lütesiyen – Erken Oligosen dönemindeki yoğun yatay sıkışma 

hareketlerine bağlı olarak ayrı ayrı naplar şeklinde bölgeye taşındığını, Pireniyen 

dağoluşumu evresindeki kompresyonel tektonik rejimde naplar yerleştikten sonra, 

bölgenin tansiyonel tektonik rejimde eğim atımlı faylarla kırıklanarak esas yapısını 

kazandığını vurgulamıştır. 

Varol (1992), Doğu Toroslar‟da Geyikdağı birliğine ait Orta Devoniyen yaşlı 

(Şafaktepe formasyonu) dolomitlerin petrografisi ve kökeni üzerine yaptığı çalışmada 

dolomitlerin Amphipora‟lı resifal kireçtaşlarıyla birlikte ostrakod ve alg laminalı 

kireçtaşlarının dolomitleşmesiyle oluştuğunu belirtmiştir. Araştırıcı laminalı, homojen, 

bantlı (zebra dokulu) ve benekli olmak üzere farklı dolomit tiplerinin bulunduğunu; bu 

dolomitlerin erken ve geç olmak üzere iki farklı diyajenetik evrede meydana 

geldiklerini; erken diyajenetik olanların gelgit düzlüğü karışım zonunda (tatlı su - deniz 

suyu) dolomitleştiğini; geç diyajenetik dolomitlerin (epijenetik dolomitler) ise 

öncekilere göre daha iri kristalli olduğunu ve yüksek sıcaklık koşullarında geliştiklerini 

ifade etmiştir.  
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Karakaş ve Varol (1994), Sivrihisar (Eskişehir) dolayında gölsel dolomitlerin 

petrografisi konulu çalışmalarında gölsel Neojen havzası çökellerinin dolomit, dolomitli 

kiltaşları ve jipsten yapılı olduklarını; SEM çalışmaları sonucu öhedral, sferoidal ve yarı 

sferoidal şeklinde farklı petrografik tipte mikrokristalin dolomitlerin olduğunu 

belirtmişlerdir. Araştırıcılar petrografik olarak farklı dolomit tipleri ve onların farklı 

izotop değerlerinin, sıcaklık, tuzluluk ve biyolojik aktivitedeki değişimin kontrolündeki 

Neojen göl havzasındaki iklimsel ve hidrodinamik koşulların etkilerini yansıttığını ifade 

etmişlerdir. 

Özgül (1997), Bozkır – Hadim – Taşkent dolaylarında yaptığı çalışmada 

Geyikdağı birliği, Aladağ birliği, Bolkardağı birliği ve Bozkır birliği adlarıyla bilinen 

stratigrafi, yapısal ve metamorfizma özellikleri açısından farklı ortam koşullarını 

yansıtan kaya birimi topluluklarının birbirleriyle tektonik ilişkili olarak yer aldığını 

belirtmiştir. Araştırıcı diğer birliklerin tümünün altında yer alan “göreli yerli” konumlu 

Geyikdağı birliği, Üst Paleozoyik yaşta karbonat ve kırıntılı kayalarla onları açılı 

uyumsuz olarak üstleyen ve Lütesiyen yaşlı olistolit ve olistostromal oluşuklu fliş ile 

son bulan Üst Mesozoyik – Alt Tersiyer yaşlı şelf tipi karbonat istifini kapsadığını ifade 

etmiştir. Araştırıcı Geyikdağı birliğinin Lütesiyen yaşlı fliş türü kırıntıları üzerinde 

yatay naplar halinde yer alan Aladağ ve Bolkardağı birlikleri Geç Devoniyen – Erken 

Kretase aralığında çökelmiş başlıca şelf tipi karbonat ve kırıntılı kaya birimleriyle 

Senoniyen yaşlı olistolit ve olistostromal oluşuklu flişi kapsadığını, birbirleriyle 

benzerlik gösteren bu iki birliğin stratigrafi, metamorfizma ve yapı özellikleri açısından 

farklılıklar gösterdiğini vurgulamıştır. Araştırıcı Bozkır birliğinin Triyas – Kretase 

aralığında çökelmiş havza, yamaç ve daha az oranda platform çökelleriyle, bazik 

denizaltı volkanitleri, tüf, diyabaz, serpantinit vb. kayaların değişik boyutlarda blok ve 

dilimlerini kapsayan büyük bir karışık görünümünde olduğunu söylemiştir. Araştırıcı 

Geç Maastrihtiyen – İlerdiyen aralığında Geyikdağı ve Aladağ birliklerinin arasında 

ofiyolit, spilitik volkanit arakatkılı pelajik kireçtaşı ve kalsitürbiditleri kapsayan “Dipsiz 

Göl ofiyolitli karışığı” ile temsil edilen dar ve kısa ömürlü bir okyanus havzasının yer 

aldığını düşünmüştür. Araştırıcı karışığın Geyikdağı birliğinin Lütesiyen yaşlı kaotik 

flişi üzerinde ve bu birlik ile yabancı konumlu Bolkardağı ve Aladağ birlikleri arasında, 

değişen kalınlıkta tektonik dilimler halinde yer aldığını; birliklerin stratigrafi özellikleri 

ve birbirleri ile ilişkileri göz önünde bulundurulduğunda, Erken Triyas – senoniyen 

aralığında güneydan kuzeye doğru Geyikdağı, Aladağ, Bolkardağı ve Bozkır birliği 

şeklinde bir dizilimle, platformdan okyanusa uzanan bir havzayı oluşturduklarını; 
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Kuzey tetis Okyanusu olarak adlandırılabilecek olan bu havzanın Geç Senoniyen‟de 

kapanmasına bağlı olarak, Bozkır birliğinin kendi içinde dilimlenip Bolkardağı ve 

Aladağ birliklerini üstlediğini; Aladağ ve Bolkardağı birliklerinin İlerdiyen sonunda 

kapanan Dipsiz Göl havzanın ofiyolitleriyle birlikte, sırtlarında Bozkır birliğini de 

taşıyarak Geyikdağı birliğini üstlediğini ifade etmiştir. 

Turan (1997), Bağbaşı ve Korualan Kasabaları (Hadim - Konya) arasında kalan 

alanda yaptığı çalışmada otokton, allokton ve neootokton birlikler olmak üzere yöredeki 

litolojileri üç bölüme ayırmıştır. Araştırıcı otokton birlikte (Geyikdağı birliği) en altta 

Çaltepe formasyonunun (Alt-Orta Kambriyen) olduğunu, üzerinde uyumlu olarak 

Seydişehir formasyonunun (Üst Kambriye-Alt Ordovisiyen) bulunduğunu, onunda 

üzerinde uyumsuz olarak Hacıalabaz kireçtaşının (Üst Jura) izlendiğini, bunun da 

üzerine uyumsuz olarak Saytepe formasyonunun (Üst Kretase) geldiğini, Saytepe 

formasyonunu Çobanağacık kireçtaşı (Orta Eosen) tarafından uyumsuzlukla 

örtüldüğünü, Çobanağacık kireçtaşının ise aynı yaştaki Beden formasyonu ile uyumlu 

olarak örtüldüğünü belirtmiştir. Araştırıcı otokton birlikleri tektonik olarak üzerleyen 

allokton birimlerin (Hadim napları) üç tektonik birlikten oluştuğunu; alt tektonik 

birliğin Taşkent ofiyolitli karışığı (Üst Kretase) ile onu gravite napı şeklinde örten 

Korualan formasyonu (Mesozoyik) ve üzerinde yine tektonik dokanaklı olarak yer alan 

Dedemli formasyonundan (Mesozoyik) oluşan Bozkır birliğinin oluşturduğunu; 

alloktonların orta bölümünün Zindancık metaolistostromundan (Triyas?) ibaret Hocalar 

birliği ile temsil edildiğini; Üst tektonik dilim durumundaki Sinatdağı birliğinin ise 

Kahtepe formasyonu (Üst Permiyen) ile onu uyumsuzlukla örten Kartallıca 

formasyonundan (Orta Triyas) oluştuğunu ifade etmiştir. Araştırıcı ayrıca otokton ve 

allokton birlikleri açılı uyumsuzlukla üstleyen postparoksizmal örtü oluşuklarını 

(neootokton birimler) Topraklı formasyonu (Üst Pliyosen-Kuvaterner) ve yamaç 

molozu ile alüvyonların oluşturduğunu vurgulamıştır. 

Turan (2000), Karaköy – Hadim arasında Toroslar‟ın stratigrafisi konulu 

çalışmasında Geç Devoniyen – Lütesiyen aralığında oluşan otokton ve allokton 

birliklerin yüzeylediğini; otokton birliğin Hacıalabaz kireçtaşı (Üst Jurasik) ile 

başladığını, üzerine uyumsuzlukla karbonat yapılışlı Saytepe formasyonunun (Üst 

Kretase - Monsiyen) geldiğini; güneybatıda Saytepe formasyonuyla yanal ilişkili ve fliş 

nitelikli Karaköy formasyonundan (Maastrihtiyen) sonra açılı uyumsuzlukla flişoyid 

içerikli Beden formasyonunun (Lütesiyen) izlendiğini; kuzeyde Beden formasyonunun 

altında ve onunla yaşıt resifal Çobanağacık kireçtaşının yer aldığını belirtmiştir. 
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  Andrew ve Robertson (2002), Beyşehir – Hoyran – Hadim napları konulu 

çalışmalarında napların kuzeybatıdan güneydoğuya doğru 700 km üzerinde bir örtü 

şeklinde geliştiklerini, bölgesel olarak otokton Torid platform karbonatlarının üzerini 

bindirmeyle örttüklerini ifade etmişlerdir.  

Özkan ve ark. (2003), İnceleme alanının güneybatısında yapmış oldukları 

“Akyar – Köprülü (Gündoğmuş - Antalya) civarındaki Üst Triyas kumtaşlarının 

(Kasımlar formasyonu) provenansı ve petrografik özellikleri” konulu çalışmalarında 

birimin sığ denizel özellikli alacalı renkli kumtaşı, şeyl, çamurtaşı, gri renkli kireçtaşı ve 

çakıltaşından oluştuğunu, kumtaşlarının sublitarenit, litarenit, kuvarsarenit, feldispatik 

litarenit ve litik arkoz bileşiminde olduğunu, kumtaşlarının çimentosunun çoğunlukla 

kalsit ve silis, az olarak da demiroksit ve dolomit olduğunu, kumtaşlarının ana 

kaynağının yeniden işlenmiş orojen, yeniden işlenmiş kuvars ve yeniden işlenmiş 

geçişli bölge olduğunu ifade etmişlerdir.  

Varol ve Matsumoto (2005), Toros kuşağının Orta Devoniyen yaşlı erken ve geç 

dolomitleriyle ilgili çalışmalarında erken dolomitlerin laminalanmalı mikrobiyal ve 

Amphipora biyohermlerinin dolomitizasyonuyla oluştuklarını, bu dolomitlerin planar 

kristal sınırlarına sahip olduklarını ve ince – orta kristal boyutunda olduklarını, bulanık, 

berrak ve eğri kristaller şeklinde farklı petrografik tiplerden ibaret replasif 

dolomitlerden oluştuğunu ifade etmişlerdir. Araştırıcılar geç dolomitlerin erken 

dolomitlerden daha iri kristalli olduklarını, masif ve zebra dolomitler şeklinde 

olduklarını vurgulamışlardır.  

Eren ve ark. (2007) Aydıncık dolayında yaptıkları çalışmada Alt Liyasik yaşlı 

dolomitleri incelemişler ve bu dolomitlerin peritidal ortamda çökelen karbonatların 

erken ve geç safha dolomitizasyona uğrayarak üç tip dolomitin geliştiğini ifade 

etmişlerdir. Araştırıcılar petrografik olarak belirledikleri üç tip dolomiti: (1) çok ince – 

ince kristalin dolomit, (2) iri kristalin dolomit ve (3) dolomit çimento (boşluk dolgusu 

ve iri kristalli rim çimento) şeklinde olduklarını belirtmişlerdir. Araştırıcılar ayrıca, 

birinci tip dolomitlerin peritidal sedimentlerin sinsedimanter olarak deniz suyundan 

oluşan erken safha dolomitleşmesini karakterize ettiğini, ikinci tip dolomitlerin artan 

gömülmeyle yaklaşık 50 
o
C de birinci tip dolomitlerin rekristalizasyonundan 

oluştuğunu, üçüncü tip dolomitlerin ise aynı dolomitleşme sıvısından çimento şeklinde 

oluştuğunu vurgulamışlardır. 

Çiner ve ark. (2007), Isparta Dirseği‟nde yeralan Geç Senozoyik yaşlı Antalya 

Havzası Miyosen çökel dolgusunun stratigrafisi, fasiyes düzeni ve çökelme ortamları ile 
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tektonik olarak aktif bir bölgedeki havza oluşumunun, evriminin ve deformasyonunun 

anlaşılmasını sağlamak amacıyla yaptıkları çalışmada Antalya Havzasının, Isparta 

Dirseği‟nde Mesozoyik yaşlı paraotokton karbonat platformları ile allokton birimlerden 

(Likya ve Antalya napları ile Alanya Metamorfik Masifi) oluşan bir temel üzerinde, 

genişleme - sıkışma tektonizması etkinliğinde, uyumsuz olarak gelişmiş bir geç orojen 

sonrası havza olduğunu belirtmişlerdir. Araştırıcılar, bu havzanın Miyosen yaşlı çökel 

dolgusu, yerel olarak gelişmiş resifler ve resifal karbonatlar içeren, kırıntılı egemen 

kalın çökel birikimi ile temsil edildiğini ifade etmişlerdir.  

Özkan ve Dinç (2008), Konya ilinin güneyinde bulunan Hadim ilçesinin 

çevresinde yaptığı çalışmada, Hacıalabaz kireçtaşına ait dolomitlerin (Geç Jurasik) 

petrografik ve jeokimyasal açıdan sedimanter özelliklerini detaylı şekilde 

incelemişlerdir. Araştırıcılar, dolomit, dolomitik kireçtaşı ve kireçtaşından oluşan 

birimin altta mikritik ara düzeyler içeren gri, koyu gri renkli, orta – kalın tabakalanmalı, 

şeker dokulu dolomitik kireçtaşları ile başladığını, üste doğru gri renkli, orta 

tabakalanmalı kireçtaşlarına geçtiğini belirtmiştir. Ayrıca daha üstlerde ise koyu gri 

renkli, orta – kalın tabakalı, bazı düzeylerde breşik görünümlü kireçtaşı ve 

dolomitleşmiş ara düzeylerle istifin devam ettiğini açıklamışlardır. Araştırılar, 

Hacıalabaz kireçtaşının uzun bir karasallaşma döneminden sonra transgresyon yapan bir 

denizde, doğrudan karbonat sedimantasyonu şeklinde çökelmeye başladığını ve sığ 

karbonat platform ortamında (gelgit içi – gelgit altı ve sınırlanmış lagün) çökelen 

Hacıalabaz kireçtaşlarında Clypeina jurassica, Cambelliella striata, Salpingoporella sp. 

gibi yeşil alg ve Valvulina lugeoni, Kurnubia cf. palastiniensis, Valvulamina sp., 

Opthalmidium sp., Siphovalvulina sp., Haurania sp., Miliolidae gibi foraminifer 

fosilleri bulunduğunu belirtmişlerdir. 

Ghienne ve ark. (2010), yaptıları çalışmada güney (Toros Zinciri ya da Toridler) 

ve güneydoğu (Arap Levhası‟nın kenar kıvrımları) Türkiye'deki Kambriyen - 

Ordovisiyen istiflerinin hemen hemen tümüyle korunduğunu belirtmişlerdir. 

Araştırıcılar ana trasgresif olaylarla ve bunu izleyen şelf ilerlemelerine göre dört ana 

sedimanter istif bulunduğunu söylemişlerdir. Araştırıcılar, 2000 metre kalınlığındaki 

Erken Pleozoyik istifinin gelişiminin; (1) kratonik platform rejiminin başlangıç 

evresinde flüvyal ve volkanik, (2) stabil denizel platform gelişim evresinde karbonatlar 

ve fırtına etkisinde gelişmiş klastikler, (3) tektonik duraysızlık evresinde buzul - denizel 

çökellerin alt bölümü ve (4) buzullaşma evresinde buzul - denizel çökeller şeklinde 

geliştiğini ifade etmişlerdir. 
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2. STRATĠGRAFĠ 

 

İnceleme alanı ve yakın çevresinin stratigrafisi Turan (1990) tarafından ayrıntılı 

olarak çalışılmıştır (Şekil 2.1). Turan (1990) inceleme alanındaki birimleri 

Asarlıkyaylası formasyonu, Gölboğazı kireçtaşı üyesi, Yarıcak formasyonu, Kirazpınarı 

kireçtaşı üyesi, Arpalık formasyonu, Kuşakdağı formasyonu, Sinatdağı formasyonu, 

Türbetepe kireçtaşı, Söğütyaylası formasyonu ve Alüvyon şeklinde tanımlamıştır. 

Bu çalışmada Gölboğazı kireçtaşı üyesi sadece kireçtaşından oluşmayıp, dolomit 

de içermesi dolayısıyla formasyon mertebesinde görüldüğünden "Gölboğazı 

formasyonu" adı altında tanımlanmış ve incelenmiştir. 

Stratigrafik olarak inceleme alanındaki en yaşlı birim Geç Devoniyen yaşlı 

kireçtaşı ve dolomitlerden oluşan Gölboğazı formasyonudur. Gölboğazı formasyonu 

üzerine uyumlu olarak Geç Devoniyen yaşlı konglomera, kumtaşı, şeyl ve 

çamurtaşından oluşan Asarlıkyaylası formasyonu gelir. Asarlıkyaylası formasyonu 

üzerine uyumlu olarak Karbonifer yaşlı, kireçtaşı, kumlu kireçtaşı ve çaprazlaminalı 

kumtaşından oluşan Yarıcak formasyonu gelmektedir. Yarıcak formasyonu üzerine 

uyumlu olarak Erken Permiyen yaşlı kumtaşı ve kireçtaşlarından yapılı Arpalık 

formasyonu gelmektedir. Arpalık formasyonu üzerinde uyumlu olarak Geç Permiyen 

yaşlı kristalize kireçtaşı, dolomit, kumtaşı ve şeylden ibaret Kuşakdağı formasyonu yer 

almaktadır. Kuşakdağı formasyonu üzerine uyumsuz olarak Jura- Erken Kretase yaşlı 

konglomera, kumtaşı, çamurtaşı ve kireçtaşından oluşan Sinatdağı formasyonu 

gelmektedir. Sinatdağı formasyonu üzerinde uyumsuz olarak Koniasiyen - Turoniyen 

yaşlı çört yumrulu kireçtaşlarından oluşan Türbetepe formasyonu bulunmaktadır. 

Türbetepe formasyonu üzerine uyumsuz olarak Kampaniyen - Maestrihtiyen kireçtaşı 

olistolitleri içeren kumtaşı-şeyl-çamurtaşı ardalanmasından ibaret Söğütyaylası 

formasyonu gelmektedir. Söğütyaylası formasyonu üzerinde ise Kuvaterner yaşlı 

Alüvyonlar yer almaktadır (Şekil 2.1). 
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ġekil 2.1 İnceleme alanının stratigrafik dikme kesiti (Ölçeksiz; Turan, 1990 „ dan değiştirilerek). 
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2.1. Gölboğazı formasyonu (Dg) 

 

Turan (1990) çalışmasında „Gölboğazı kireçtaşı üyesi‟ olarak adlandırmış 

olmasına rağmen, bu çalışmada Gölboğazı formasyonu olarak adlandırılmış ve 

tanıtılmıştır. İnceleme alanında formasyonun yayılımı, batıda Çengeller, Söğüt yaylası, 

doğuda Gölboğazı yaylasına doğru devam eder (Ek-1). 

Gölboğazı formasyonu gri ve mavimsi gri renkli dolomitler ile başlar. 

Dolomitler bindirme düzlemine yakın noktalarda ufalanmış, ezilmiş, çok gözenekli ve 

ayrışmadan ötürü sarımsı renkler arz eden bir taban bölümünden sonra, paralel laminalı 

ve 10-20 cm kalınlıklı düzgün tabakalardan oluşan yüzeylere geçer  (Şekil 2.1, 2.2, 2.3). 

Gölboğazı formasyonu en üst bölümlerde dolomitler yüzeylemektedir  

 

 
 

ġekil 2.1 Gölboğazı formasyonuna ait dolomitler (Çiçeklice Tepe kuzey batısı). 

 

Mikroskop çalışmalarında Gölboğazı formasyonunun alt bölümlerini temsil eden 

kayaçların boşluklu bir yapı arz ettikleri ve ayrıca kristalleşmiş, öz şekilli dolomitlerden 

oluştukları görülmüştür. Üst seviyesinden alınan 0,5 – 1 mm kalınlığında dalgalı lamina 

yapısı arz eden örneklerde ikincil olaylarla kayaç dokusunun büyük ölçüde değiştirdiği 

gözlenmiştir (Turan 1990). 
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ġekil 2.2 Gölboğazı formasyonuna ait dolomitler (Çiçeklice Tepe kuzey batısı). 

 

 

ġekil 2.3 Kocagüney Tepe‟de bulunan Gölboğazı formasyonuna ait dolomitler. 

Gölboğazı formasyonu alttan tektonik olarak sınırlanırken üstten de 

Asarlıkyaylası formasyonu litolojileri ile uyumlu olarak örtülür. 

Gölboğazı formasyonu dolomitleri gelgit içi – gelgit altı ortamında oluşan 

karbonatların sığ gömülmeli erken diyajenetik dolomitleşmesi ve orta - derin gömülme 

derinliklerinde geç diyajenetik olarak dolomitleşmesi ile oluşmuştur. 
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3. PETROGRAFĠ VE JEOKĠMYA 

 

3.1. Petrografi 

 

Gölboğazı formasyonundan 4 noktadan ölçülü stratigrafi kesiti alımı yapılmış ve 

korele edilmiştir (Ek-2). Yapılan ölçülü stratigrafi kesitleri aşağıda tek tek irdelenmiştir. 

 

3.1.1. ÖSK - 1’den Alınan Numunelerin Petrografik Özellikleri: 

 

1 no‟lu lokasyondaki karbonatlar tabanda dolomitle başlamakta orta kesimlerde 

kalsitik dolomit – dolomit ardalanması şeklinde devam etmekte ve üstte doğru kalsitik 

dolomit olarak sonlanmaktadır (Şekil 3.1). Bu kesitten alınan numunelerin mikroskobik 

özellikleri göz önünde tutularak Dunham (1962) sınıflamasına göre dolomikrit ve 

dolosparit oldukları gözlenmiştir (Çizelge 3.1). 

İnce kesitlerde mikrodan iriye değişen boyutlarda, özşekilli - yarı özşekilli ve öz 

şekilsiz tane şeklinde idiyotopik, hibidiyotopik ve ksenotopik dokulu dolomit kristalleri 

görülmektedir (Çizelge 3.2). Petrografik inceleme sonucu, ince-çok ince kristalli 

dolomitler (Şekil 3.2), demiroksitle ornatılmış zonlu dolomitler (Şekil 3.3), poikilotopik 

dokulu özşekilli-demiroksitli dilinimli iri dolomit romboederleri (Şekil 3.4,3.5),  breşik 

dolomitler (Şekil 3.6), anhedral iri-çok iri saddle dolomitler (Şekil 3.7), ince-çok ince 

kristalli dolomit ve iri kristalli özşekilli-yarıözşekilli dolomit romboederinde kısmen 

didolomitleşme (Şekil 3.8), özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri ve didolomitleşme 

(Şekil 3.9), biomoldik dolosparit ve dolomikrit (Şekil 3.10) , kuvars, opak mineral ve 

porozite ile birlikte bulunan mikritik kalsitik dolomitler (Şekil 3.11),  orta-iri, özşekilli-

yarıözşekilli dolomit kristalleri (Şekil 3.12), unimodal, özşekilli-yarıözşekilli dolomit 

kristalleri (Şekil 3.13), opak mineral ve kuvars ile birlikte bulunan kalsitik dolomit  

(Şekil 3.14) şeklinde oldukları gözlenmiştir. 

XRD çekimlerine göre bazı örnekler dolomit, bazı örnekler ise kalsitik dolomit 

(Şekil 3.15 - 3.22) şeklindedir.  

         ÖSK-1‟den alınan bir örnekten (A-45) yaptırılan SEM (taramalı elektron 

mikroskop) incelemesi sonucu ince kristalli yarı özşekilli dolomit kristalleri ve EDX 

diyagramı görülmektedir (Şekil 3.23). 
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ġekil 3.1. Ölçülü stratigrafi kesiti – 1 
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Çizelge 3.1: ÖSK-1‟den alınan örneklerin mikroskobik özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

% 

Allokemler Otokemler  

Kayacın Adı 

(Dunham,1962) 

Fosil % İntrakla

st % 

 

Ooid 

% 

Pellet 

% 

Sparit 

% 

Mikrit 

% 

A-130 - 100 - 10 - - - 90 Dolomikrit 

A-220 3 97 - - - - 3 97 Dolomikrit 

A-324 - 100 5 - - - - 95 Dolomikrit 

A-45 6 94 - - - - 100 - Dolosparit 

A-510 48 52 20k - - - 4 76 Dolomikrit 

A-516 25 75 - - - - 100 - Dolosparit 

A-66 25 75 - - - - 100 - Dolosparit 

A-77 - 100 - - - - 100 - Dolosparit 

A-724 5 95 - - - - 100 - Dolosparit 

A-823 33 67 - - - - 100 - Dolosparit 

A-925 2 98 - - - - 100 - Dolosparit 

 

k= Kalsitik taneler 

                
 

Çizelge 3.2:  ÖSK-1‟den alınan dolomit örneklerin dokusal özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

 % 

Ġlksel 

dokunun 

korunma 

oranı 

Dolomit Kristallerinin  

 

Doku 
Tane 

boyutu 

 

Boylanma 

Tane Ģekli 

Öz Yö Ös 

A-130 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

A-220 3 97  ince iyi    Ksenotopik 

A-324 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

A-45 6 94 - ince iyi    İdiyotopik 

A-510 48 52  ince iyi    Ksenotopik 

A-516 25 75 - İnce-orta kötü    İdiyotopik 

A-66 25 75 - orta-iri kötü    İdiyotopik 

A-77 - 100 - ince-iri kötü    İdiyotopik 

A-724 5 95 - İnce-orta kötü    İdiyotopik 

A-823 33 67 - İnce-iri kötü    Hibidiyotopik 

A-925 2 98 - İnce-orta kötü    İdiyotopik 

 

Öz= Özşekilli         Yö= yarı özşekilli         Ös= Özşekilsiz 
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ġekil 3.2. İnce-çok ince kristalli dolomit (Ç.N., Nu:A-130; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.3.  Demiroksitle ornatılmış zonlu dolomit (Ç.N., Nu: A-130; dolomit). 
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ġekil 3.4. Özşekilli-demiroksitli iri dolomit romboederleri. (Ç.N., Nu: A-130; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.5. Kuvars (Q), poikilotopik doku ve özşekilli-demiroksitli dolomit (Ç.N., Nu: A-130; dolomit) 
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ġekil 3.6.  Breşik dolomit (Ç.N., Nu: A-130; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.7. Anhedral iri-çok iri saddle dolomit (Ç.N., Nu: A-130; dolomit) 
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ġekil 3.8. İnce-çok ince kristalli dolomit ve iri kristalli özşekilli dolomit romboederinde kısmen 

didolomitleşme (T.N., Nu: A-220; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.9. Özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri ve didolomitleşme (T.N., Nu: A-45; 
dolomit) 
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ġekil 3.10. Biomoldik dolosparit ve dolomikrit (Ç.N., Nu: A-324; dolomit) 

 

 

ġekil 3.11.  Mikritik kalsitik dolomit; P = Porozite, Q = Kuvars, O = Opak mineral.  (Ç.N., Nu: A-510; 

kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.12. Orta-iri, özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri (Ç.N., Nu: A-66; Kalsitik 

dolomit) 

 

 

 

ġekil 3.13.  Unimodal, özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri (Ç.N., Nu: A-77; dolomit) 
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ġekil 3.14.  Opak mineral (O) ve kuvars (Q) içeren kalsitik dolomit  (Ç.N., Nu: A-823; Kalsitik dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.15.  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-130; dolomit) 
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ġekil 3.16.  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-324; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.17. Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-45; dolomit) 
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ġekil 3.18.  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-510; kalsitik dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.19.Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-66; kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.20.  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-77; dolomit) 

 

 
ġekil 3.21..  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-823; kalsitik dolomit). 
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ġekil 3.22.  Ölçülü stratigrafi kesiti 1‟e ait XRD çekimi (Nu: A-925; kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.23. İnce kristalli yarı öz şekilli dolomit kristalleri (SEM) ve enerji dağılımlı X-Ray tayfı (EDX). 
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3.1.2. ÖSK - 2’den Alınan Numunelerin Petrografik Özellikleri: 

 

2 no‟lu lokasyondaki karbonatlar tabanda dolomit ile başlar. Yukarı doğru 

sırasıyla kireçtaşı, kalsitik dolomit, dolomit, kireçtaşı, dolomit, dolomitik kireçtaşı 

şeklinde devam eder ve kireçtaşı ile sonlanır (Şekil 3.24). Kireçtaşları içerisinde fosil 

(% 0-42) görülmekte olup, % 0-37 oranında sparit ve % 15-100 oranında mikrit 

bulunmaktadır (Çizelge 3.3). 

İnce kesitlerde mikrodan iriye değişen boyutlarda yarı özşekilli - özşekilsiz 

dolomit kristalleri görülmektedir. Görülen doku ksenotopik dokudur (Çizelge 3.4). 

Dolomitler içerisinde görülen çatlakların bir kısmı kalsitiktir. Bazı dolomit 

kristallerinde çift yönlü dilinimlenme de görülmektedir. 

Örneklerin petrografik incelenmesi sonucu, bol fosilli mikritler (vaketaşı, Şekil 

3.25 - 3.27), fosilli, sparikalsitik damarlı mikritler (Şekil 3.28), çok iri sparit çimento 

(Şekil 3.29), bol sparikalsit damarlı, dolomit romboederli mikritler (Şekil 3.30), 

mikritik, demiroksitli sitilolit ve boşluk dolgusu sparikalsit çimentolu kireçtaşları (Şekil 

3.31), saçınımlı özşekilli dolomit romboederleri ve mikrit (Şekil 3.32), mikritik 

kireçtaşı-sitilolit (Şekil 3.33), dolomitik kireçtaşı, dolomikrit-dolosparit (Şekil 3.34), 

özşekilli dolomit romboederi, mikrit, fosil ve sparikalsitik damarlar (Şekil 3.35), mikrit-

sparit, fosil ve demiroksitli sitilolit (Şekil 3.36), intraklast ve sparikalsit çimento içeren 

kireçtaşları (Şekil 3.37), mikrit, pellet-intraklast ve sparikalsit çimento içeren 

kireçtaşları (Şekil 3.38), dolomikrit-dolosparit ve biomold (Şekil 3.39 - 3.40), stilolitli 

mikrit (Şekil 3.41), mikrit ve boşluk dolgusu sparikalsit çimento (Şekil 3.42), 

biomoldik-mikritik dolomit (Şekil 3.43), bol fosilli, sitilolitli kalsitik dolomit (Şekil 

3.44), breşik kalsitik dolomit (Şekil 3.45), şeklinde oldukları gözlenmiştir. 

XRD çekimlerine göre örnekler dolomit, kalsitik dolomit, dolomitik kireçtaşı ve 

kireçtaşı  (Şekil 3.46 - 3.57) şeklindedir.  
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ġekil 3.24.  Ölçülü stratigrafi kesiti – 2. 
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Çizelge 3.3: ÖSK-2‟den alınan örneklerin mikroskobik özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

% 

Allokemler Otokemler  

Kayacın Adı 

(Dunham,1962) 

Fosil % İntrakla

st % 

 

Ooid 

% 

Pellet 

% 

Sparit 

% 

Mikrit 

% 

B-110 92 8 20k - - 6k 10 64 Vaketaşı 

B-213 92 8 15k 5k - 5k 20 55 Vaketaşı 

B-323 80 20 4k - - - - 96 Çamurtaşı 

B-416 93 7 10k - - 16k - 74 Vaketaşı 

B-53 100 - 7 11 - 8 10 64 Vaketaşı 

B-516 1 99 40 4 - 3 15 38 İstiftaşı 

B-530 20 80 - - - - - 100 Çamurtaşı 

B-68 100 - - - - - 5 95 Çamurtaşı 

B-617 99 1 15k 5k - 10k - 70 Vaketaşı 

B-721 - 100 42 - - - - 58 İstiftaşı 

B-83 16 84 20 20 - 8 37 15 İstiftaşı 

B-823 7 93 - - - - 15 85 Çamurtaşı 

B-95 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

 

k= Kalsitik taneler 

                
 

 

Çizelge 3.4:  ÖSK-2‟den alınan dolomit örneklerin dokusal özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

% 

Ġlksel 

dokunun 

korunma 

oranı 

Dolomit Kristallerinin 
 

 

Doku 
Tane 

boyutu 

 

Boylanma 

Tane Ģekli 

Öz Yö Ös 

B-110 92 8  ince iyi    Ksenotopik 

B-213 92 8  ince iyi    Ksenotopik 

B-323 80 20  ince iyi    Ksenotopik 

B-416 93 7  ince iyi    Ksenotopik 

B-53 100 -  - - - - - - 

B-516 1 99  İnce-orta kötü    Ksenotopik 

B-530 20 80  ince iyi    Ksenotopik 

B-68 100 -  - - - - - - 

B-617 99 1  - - - - - - 

B-721 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

B-83 16 84  İnce-iri kötü    Ksenotopik 

B-823 7 93  ince iyi    Ksenotopik 

B-95 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

 
Öz= Özşekilli         Yö= yarı özşekilli         Ös= Özşekilsiz 
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ġekil 3.25.  Bol fosilli mikrit (vaketaşı) (Ç.N., Nu: B-110; kireçtaşı). 

 

 
 

ġekil 3.26. Fosilli, sparikalsitik damarlı mikrit (Ç.N., Nu: B-110; kireçtaşı). 
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ġekil 3.27. Fosil (Eoendothyra ?) ve mikrit (vaketaşı, Ç.N., Nu: B-617; kireçtaşı). 

 

 
 

ġekil 3.28. Sitilolit ve sparikalsitik damarlı mikrit (Ç.N., Nu:B-110; kireçtaşı). 
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ġekil 3.29. Çok iri sparit çimento (Ç.N., Nu: B-110; kireçtaşı). 

 

 
 

ġekil 3.30. Bol sparikalsit damarlı, dolomit romboederli mikrit (Ç.N., Nu:B-110; kireçtaşı) 
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ġekil 3.31. Mikrit, demiroksitli sitilolit ve boşluk dolgusu sparikalsit çimento (Ç.N., Nu: B-213; 
kireçtaşı). 

 

 
 

ġekil 3.32. Saçınımlı özşekilli dolomit romboederleri ve mikrit (Ç.N., Nu:B-213; kireçtaşı). 
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ġekil 3.33. Mikritik kireçtaşı-sitilolit (Ç.N., Nu: B-323; dolomitik kireçtaşı). 

 

 

ġekil 3.34. Dolomitik kireçtaşı dolomikrit-dolosparit (Ç.N., Nu: B-323; dolomitik kireçtaşı). 
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ġekil 3.35. Özşekilli dolomit romboederi, mikrit, fosil ve sparikalsitik damarlar (Ç.N., Nu: B-416; 

kireçtaşı). 

 

 
 

ġekil 3.36. Mikrit-sparit, fosil ve demiroksitli sitilolit (Ç.N., Nu: B-53; kireçtaşı). 
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ġekil 3.37.  İntraklast ve sparikalsit çimento  (Ç.N., Nu: B-53; kireçtaşı) 

 

 
 

ġekil 3.38. Mikrit, pellet-intraklast ve sparikalsit çimento  (Ç.N., Nu:B-53; kireçtaşı) 
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ġekil 3.39.Dolomikrit-dolosparit ve biomold (ostrakod) (Ç.N., Nu: B-516; dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.40. Dolomikrit ve dolosparitik biomold (Ç.N., Nu: B-516; dolomit) 
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ġekil 3.41. Sitilolitli mikrit (Ç.N., Nu: B-68; kireçtaşı). 

 

 

 
 

ġekil 3.42. Mikrit ve boşluk dolgusu sparikalsit çimento (Ç.N., Nu: B-617; Kireçtaşı) 

 



 

42 

 
 

ġekil 3.43.  Biomoldik-mikritik dolomit (T.N., Nu: B-721; Dolomit) 
 

 

 
 

ġekil 3.44. Bol fosilli, sitilolitli kalsitik dolomit (Ç.N., Nu: B-83; kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.45.  Breşik kalsitik dolomit, sparikalsit çimento (Ç.N., Nu: B-83; kalsitik dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.46. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-110; kireçtaşı) 
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ġekil 3.47. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-213; kireçtaşı) 
 

 
 

ġekil 3.48. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-323; dolomitik kireçtaşı) 
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ġekil 3.49. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-416; kireçtaşı) 

 

 
 

ġekil 3.50. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-53; kireçtaşı) 
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ġekil 3.51. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-516; dolomit) 

 

 

ġekil 3.52. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-68; kireçtaşı) 
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ġekil 3.53. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-617; kireçtaşı) 

 

 

ġekil 3.54. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-721; dolomit) 
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ġekil 3.55. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-83; kalsitik dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.56. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-823; kireçtaşı) 
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ġekil 3.57. Ölçülü stratigrafi kesiti 2‟e ait XRD çekimi (Nu: B-95; dolomit) 

 

3.1.3. ÖSK - 3’den Alınan Numunelerin Petrografik Özellikleri: 

 

3 no‟lu lokasyondaki karbonatlar tabanda dolomitle başlamakta orta kesimlerde 

kalsitik dolomit – dolomit ardalanması şeklinde devam etmekte ve en üstte doğru 

kireçtaşı olarak sonlanmaktadır (Şekil 3.58).  

Petrografik inceleme sonucu;  dolomikrit-dolosparit (Çizelge 3.5), dolomikrit, 

özşekilli dolomit romboederleri ve boşluk dolgusu kalsit çimento (Şekil 3.59), özşekilli-

yarıözşekilli dolomit kristalleri (Şekil 3.60, 3.61), dolomikrit, özşekilli-yarıözşekilli ince 

kristalli dolomit ve boşluk dolgusu kalsit çimento (Şekil 3.62), çok iri saddle dolomit, 

opak mineral ve porozite (Şekil 3.63), opak mineral ve iri saddle dolomitler (Şekil 

3.64), özşekilli-yarıözşekilli unimodal mozayik dolomit ve kuvars (Şekil 3.65), 

dolomikrit ve özşekilli dolomit romboederleri (Şekil 3.66,3.67), mikrit, kuvars ve 

poroziteden oluşan dolomitler (Şekil 3.68), dolomikrit ve boşluk dolgusu dolosparitik 

çimentolu kalsitik dolomitler (Şekil 3.69), Özşekilli-yarıözşekilli mozayik dolomit ve 

kalsitik bioklast (Şekil 3.70), şekerimsi dokulu, ince kristalli unimodal mozayik dolomit 

(Şekil 3.71), şekerimsi dolomit (Şekil 3.72), özşekilli saddle dolomit (Şekil 3.73), 

dolomikrit, kuvars, opak mineral ve porozite (Şekil 3.89), dolomikrit-dolosparit, mikro 

faylanma- sitilolit (Şekil 3.75), ince-çok ince kristalli dolomit ve kalsitik damar 

tarafından kesilen demiroksitli sitilolit (Şekil 3.76) şeklinde oldukları gözlenmiştir. 
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İnce kesitlerde mikrodan iriye değişen boyutlarda, özşekilli - yarı özşekilli ve öz 

şekilsiz tane şeklinde idiyotopik, hibidiyotopik ve ksenotopik dokulu dolomit kristalleri 

görülmektedir (Çizelge 3.6). 

XRD çekimlerine göre örnekler dolomit, kalsitik dolomit, dolomitik kireçtaşı ve 

kireçtaşı  (Şekil 3.77 - 3.86) şeklindedir.  

 

 

ġekil 3.58. Ölçülü stratigrafi kesiti – 3 
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Çizelge 3.5: ÖSK-3‟den alınan örneklerin mikroskobik özellikleri. 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

% 

Allokemler Otokemler  

Kayacın Adı 

(Dunham,1962) 
Fosil 

% 

İntrakl

ast % 
 

Ooi

d % 

Pellet 

% 

Sparit 

% 

Mikrit 

% 

C-105 5 95 - - - - 100 - Dolosparit 

C-25 4 96 - - - - 7 93 Dolomikrit 

C-2215 20 80 - - - - 75 25 Dolomiksparit 

C-230 60 40 - - - - 15 85 Dolomikrit 

C-35 22 78 - - - - 100 - Dolosparit 

C-3175 35 65 - - - - 80 20 Dolosparit 

C-325 2 98 - - - - 10 90 Dolomikrit 

C-330 7 93 - - - - 7 93 Dolomikrit 

C-475 5 95 - - - - 5 95 Dolomikrit 

C-415 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-420 20 80 - - - - 4 96 Dolomikrit 

C-430 2 98 - - - - 5 95 Dolomikrit 

C-55 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-525 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-65 1 99 - - - - 1 99 Dolomikrit 

C-615 - 100 - - - - 100 - Dolosparit 

C-620 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-715 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-725 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-85 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-915 3 97 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-920 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

C-930 5 95 - - - - 60 40 Dolomiksparit 

C-1020 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

 
k= Kalsitik taneler 

 
Çizelge 3.6: ÖSK-3‟den alınan dolomit örneklerin dokusal özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

 % 

Ġlksel 

dokunun 

korunma 

oranı 

Dolomit Kristallerinin  

 

Doku 
Tane 

boyutu 

 

Boylanma 

Tane Ģekli 

Öz Yö Ös 

C-105 5 95  ince iyi    Hibidiyotopik 

C-25 4 96  ince iyi    Ksenotopik 

C-2215 20 80  ince iyi    Ksenotopik 

C-230 60 40  İnce-orta kötü    Ksenotopik 

C-35 22 78 - ince iyi    İdiyotopik 

C-3175 35 65  ince iyi    Hibidiyotopik 

C-325 2 98  ince iyi    Ksenotopik 

C-330 7 93  ince iyi    Ksenotopik 

C-475 5 95  ince iyi    Ksenotopik 

C-415 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-420 20 80  ince iyi    Ksenotopik 

C-430 2 98  ince iyi    Ksenotopik 

C-55 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-525 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-65 1 99  ince iyi    Ksenotopik 

C-615 - 100 - İnce-iri kötü    İdiyotopik 

C-620 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-715 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-725 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-85 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-915 3 97  ince iyi    Ksenotopik 

C-920 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

C-930 5 95  ince iyi    Ksenotopik 

C-1020 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

 
Öz= Özşekilli         Yö= yarı özşekilli         Ös= Özşekilsiz 
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ġekil 3.59. Dolomikrit, özşekilli dolomit romboederleri ve boşluk dolgusu kalsit çimento 

(Ç.N., Nu: C-25; dolomit) 

  

 

 
 

ġekil 3.60. Özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri ve kalsit çimento  (T.N., Nu: C-2215; kalsitik 

dolomit) 
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ġekil 3.61.  Özşekilli-yarıözşekilli dolomit kristalleri, opak mineral (O) ve kalsit çimento (T.N., Nu: C-

325; dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.62.  Dolomikrit, özşekilli-yarıözşekilli ince kristalli dolomit ve boşluk dolgusu kalsit çimento 

(Ç.N., Nu: C-330; dolomit) 
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ġekil 3.63. Çok iri saddle dolomit, opak mineral ve porozite (Ç.N., Nu: C-615; dolomit) 

 

 
 

ġekil 3.64. Opak mineral (O) ve iri saddle dolomit (Ç.N., Nu: C-615; dolomit) 
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ġekil 3.65.  Özşekilli-yarıözşekilli unimodal mozayik dolomit ve kuvars  (Ç.N., Nu: C-615; dolomit) 

 

 

 

 
 

ġekil 3.66. Özşekilli dolomit kristalleri- dolomikrit ve boşluk dolgusu kalsit çimento (T.N., Nu: C-415; 

dolomit) 
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ġekil 3.67. Özşekilli dolomit kristalleri-dolomikrit  ve boşluk dolgusu kalsit çimento (Ç.N., Nu: C-415; 

dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.68. Mikrit, kuvars (Q) ve porozite (P) (Ç.N., Nu: C-420; kalsitik dolomit). 
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ġekil 3.69.Dolomikrit ve boşluk dolgusu dolosparitik çimento (Ç.N., Nu: C-420; kalsitik dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.70. Özşekilli-yarıözşekilli mozayik dolomit ve kalsitik bioklast  (T.N., Nu: C-430; dolomit) 
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ġekil 3.71. Şekerimsi dokulu, ince kristalli unimodal mozayik dolomit-boşluk dolgusu kalsit çimento 

(T.N., Nu: C-55; dolomit) 

 

 

 

 

 

 
 

ġekil 3.72. Şekerimsi dolomit (T.N., Nu: C-715; dolomit) 
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ġekil 3.73. Özşekilli saddle dolomit (T.N., Nu: C-725; dolomit) 

 

 

 

 
 

ġekil 3.74.Dolomikrit, kuvars, opak mineral ve porozite(Ç.N., Nu: C-85; dolomit) 
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ġekil 3.75. Dolomikrit-dolosparit, mikro faylanma- sitilolit (T.N.,, Nu: C-920; Dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.76.  İnce-çok ince kristalli dolomit ve kalsitik damar tarafından kesilen demiroksitli sitilolit (T.N., 

Nu: C-105; dolomit) 
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ġekil 3.77. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-105; kireçtaşı) 

 

 

ġekil 3.78. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-25; kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.79. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-230; dolomitik kireçtaşı) 

 

 

ġekil 3.80. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-330; kalsitik dolomit) 
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ġekil 3.81. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-420; kalsitik dolomit) 

 

 

 

ġekil 3.82. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-525; dolomit) 
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ġekil 3.83. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-615; dolomit) 

 

 

ġekil 3.84. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-620; dolomit) 
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ġekil 3.85. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-810; dolomit) 

 

 

ġekil 3.86. Ölçülü stratigrafi kesiti 3‟e ait XRD çekimi (Nu: C-930; dolomit) 

 

 

3.1.4. ÖSK - 4’den Alınan Numunelerin Petrografik Özellikleri 

 

4 no‟lu lokasyondaki karbonatlar tabanda dolomitle başlamakta dolomitik 

kireçtaşı – kireçtaşı, dolomit, dolomitik kireçtaşı, şeklinde devam etmekte ve en üstte 

dolomit olarak sonlanmaktadır (Şekil 3.87). Kireçtaşı içerisinde fosil % 15 görülmekte 

olup, % 20 oranında sparit ve % 80 oranında mikrit bulunmaktadır (Çizelge 3.7). 
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İnce kesitlerde mikrodan iriye değişen boyutlarda öz şekilli, yarı özşekilli - 

özşekilsiz dolomit kristalleri görülmektedir (Çizelge 3.8). Görülen dokular, idiyotopik 

ve ksenotopik dokudur (Çizelge 3.8). Dolomitler içerisinde görülen çatlakların bir kısmı 

kalsitiktir. Bazı dolomit kristallerinde zonlanmanın yanı sıraçift yönlü dilinimlenme de 

görülmektedir. 

         Örneklerin petrografik incelenmesi sonucu opak mineralli dolomikrit (Şekil 3.88, 

3.89), çörtlü dolomitik kireçtaşı ve demiroksitle ornatılma (Şekil 3.90), iri - çok iri 

saddle dolomit (Şekil 3.91), orta kristalli unimodal dolomitler (Şekil 3.92),  özşekilli 

zonlu çok iri saddledolomit ve orta-iri kristalli yarıözşekilli ve özşekilsiz saddle dolomit 

(Şekil 3.93), polimodal saddle dolomit (Şekil 3.94), pellet, intraklast, porozite ve 

sparikalsit çimentolu kireçtaşları (Şekil 3.95), mikritik kireçtaşı ve demiroksitle kısmen 

ornatılmış özşekilli dolomit kristalleri (Şekil 3.96), kuvars, demiroksitli sitilolit ve 

dolomikrit (Şekil 3.97), bol miktarda opak mineralli dolomikrit (Şekil 3.98), polimodal, 

boşluk dolgusu saddle dolomit (Şekil 3.99), dolosparitik damar ve opak mineralli 

dolomikrit (Şekil 3.100), şeklinde oldukları gözlenmiştir. 

XRD çekimlerine göre örnekler dolomit ve kireçtaşı (Şekil 3.101 - 3.107) 

şeklindedir.  

ÖSK-4‟den alınan iki örnekte (D-828,D-929) yaptırılan SEM (taramalı elektron 

mikroskop) incelemesi sonucu; D-828 özşekilli – yarı özşekilli, ince – orta kristalli, 

dolomit romboederleri ve EDX diyagramı (Şekil 3.108, 3.109) ve D-929 özşekilsiz, ince 

taneli dolomit romboederleri ve EDX diyagramı şeklinde görülmektedirler (Şekil 

3.110). 
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ġekil 3.87. Ölçülü stratigrafi kesiti – 4 
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Çizelge 3.7: ÖSK-4‟den alınan örneklerin mikroskobik özellikleri. 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

% 

Allokemler Otokemler  

Kayacın Adı 

(Dunham,1962) 

Fosil % İntrakla

st % 

 

Ooid 

% 

Pellet 

% 

Sparit 

% 

Mikrit 

% 

D-128 3 97 - - - - 10 90 Çamurtaşı 

D-25 85 15 - - - - 95 5 Neomorfik Çamu. 

D-217 - 100 - - - - 100 - Dolosparit 

D-38 - 100 - - - - - 100 Çamurtaşı 

D-312 100 - - - - - - 100 Çamurtaşı 

D-319 - 100 - - - - - 100 Çamurtaşı 

D-46 20 80 - - - - 65 35 Çamurtaşı 

D-426 100 - - - - - - 100 Çamurtaşı 

D-522 8 92 - - - - 15 85 Dolomikrit 

D-613 8 92 - - - - 90 10 Dolosparit 

D-621 83 17 15 - - - 20 65 Vaketaşı 

D-75 15 85 - - - - 60 40 Çamurtaşı 

D-815 - 100 - - - - 15 85 Dolomikrit 

D-828 - 100 - - - - 95 5 Dolosparit 

D-94 5 95 - - - - 15 85 Çamurtaşı 

D-915 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

D-929 - 100 - - - - - 100 Dolomikrit 

 

k= Kalsitik taneler 

                
 

Çizelge 3.8: ÖSK-4‟den alınan dolomit örneklerin dokusal özellikleri. 

 

Kesit 

No 

Kalsit 

Ġçeriği 

% 

Dolomit 

Ġçeriği 

 % 

Ġlksel 

dokunun 

korunma 

oranı 

Dolomit Kristallerinin  

 

Doku 
Tane 

boyutu 

 

Boylanma 

Tane Ģekli 

Öz Yö Ös 

D-128 3 97  ince iyi    Ksenotopik 

D-25 85 15  ince iyi    Ksenotopik 

D-217 - 100 - Orta-iri kötü    İdiyotopik 

D-38 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

D-312 100 -  ince iyi    Ksenotopik 

D-319 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

D-46 20 80  ince iyi    Ksenotopik 

D-426 100 -  ince iyi    Ksenotopik 

D-522 8 92  ince iyi    Ksenotopik 

D-613 8 92  ince iyi    Ksenotopik 

D-621 83 17  ince iyi    İdiyotopik 

D-75 15 85  ince iyi    Ksenotopik 

D-815 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

D-828 - 100  İnce-iri kötü    İdiyotopik 

D-94 5 95  ince iyi    Ksenotopik 

D-915 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

D-929 - 100  ince iyi    Ksenotopik 

 

Öz= Özşekilli         Yö= yarı özşekilli         Ös= Özşekilsiz 
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ġekil 3.88.  Opak mineral (O) içeren dolomikrit (Ç.N., Nu:D-128; dolomit) 

 

 

 

 
 

ġekil 3.89. Opak mineral (O) içeren dolomikrit (Ç.N., Nu: D-128; dolomit) 
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ġekil 3.90. Çörtlü dolomitik kireçtaşı ve demiroksitle ornatılma (Ç.N., Nu: D-25; dolomitik kireçtaşı) 

 
 

 

 
 

ġekil 3.91. İri-Çok iri saddle dolomit (Ç.N., Nu: D-217; dolomit) 
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ġekil 3.92.  Orta kristalli unimodal dolomit (Ç.N., Nu: D-217; dolomit) 
 

 
 

ġekil 3.93. Özşekilli zonlu çok iri saddle dolomit ve orta-iri kristalli yarıözşekilli ve özşekilsiz saddle 

dolomit (Ç.N., Nu: D-217; dolomit) 
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ġekil 3.94. Polimodal saddle dolomit (Ç.N., Nu: D-217; dolomit) 

 

 

 
 

ġekil 3.95. Pellet, intraklast, porozite (P) ve sparikalsit çimento  (Ç.N., Nu: D-522; kireçtaşı) 

 



 

73 

 
 

ġekil 3.96. Mikritik kireçtaşı ve demiroksitle kısmen ornatılmış özşekilli dolomit kristalleri (T.N., Nu: D-

621; dolomitik kireçtaşı) 

 

 

 
 

 
 

ġekil 3.97.Kuvars, demiroksitli sitilolit ve dolomikrit  (Ç.N., Nu: D-83; dolomit) 
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ġekil 3.98. Bol miktarda opak mineralli dolomikrit (Ç.N., Nu: D-83; dolomit) 

 

 

 

 
 

ġekil 3.99. Polimodal, boşluk dolgusu saddle dolomit  (Ç.N., Nu: D-828; dolomit) 
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ġekil 3.100.  Dolosparitik damar ve opak mineralli dolomikrit (Ç.N., Nu: D-915; dolomit) 

 

 
 

 
ġekil 3.101. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-128; dolomit) 
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ġekil 3.102. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-217; dolomit) 

 

 
ġekil 3.103. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-319; dolomit) 
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ġekil 3.104. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-522; kireçtaşı) 

 

 
ġekil 3.105. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-828; dolomit) 
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ġekil 3.106. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-915; dolomit) 

 
ġekil 3.107. Ölçülü stratigrafi kesiti 4‟e ait XRD çekimi (Nu: D-929; dolomit) 
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ġekil 3.108. İnce – orta kristalli, özşekilli – yarı özşekilli dolomit romboederleri (SEM) ve enerji 

dağılımlı X-Ray tayfı (EDX). 
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ġekil 3.109. İnce – orta kristalli, özşekilli – yarı özşekilli dolomit romboederleri (SEM) ve enerji 

dağılımlı X-Ray tayfı (EDX). 
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ġekil 3.110. İnce kristalli, özşekilsiz dolomit romboederleri (SEM) ve enerji dağılımlı X-Ray tayfı 

(EDX). 
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3.2 Jeokimya 

 

Dolomit (23 adet) ve kireçtaşı (2 adet) örneklerinin analiz sonuçları Çizelge 3.9 

– 3.11‟de verilmiştir. Bu analiz verilerine dayandırılarak ana, iz, nadir toprak ve izotop 

değerleri kullanılarak Gölboğazı formasyonu dolomitlerinin gelişimi yorumlanacaktır. 

 

3.2.1 Majör Element Jeokimyası 

 

Mol % MgCO3 – mol % CaCO3 grafiğinde MgCO3 içeriği ile CaCO3 içeriği 

arasında düşükte olsa bir pozitif ilişkinin olduğu gözlenmektedir (Şekil 3.111). 

Gölboğazı formasyonundaki dolomitlerde görülen zayıf pozitif korelasyon hafif 

evaporif sulardan dolomitleşmeyi ifade etmektedir. Dolomitleşme esnasında dolomitler 

içersindeki Ca iyonları ortamdan uzaklaştıkça Mg iyonlarının oranında artış olmaktadır. 

Böylece oluşan dolomitin bileşimi de ideal dolomitin (stoikiyometrik dolomit) 

bileşimine yaklaşmaktadır. Ancak bizim örneklerimizdeki dolomitler Ca‟ca zengin non-

stoikiyometrik dolomit bileşimindedir (Şekil 3.111). Dolomitlerin yarı duraylılıkları 

sebebiyle ilerleyen rekristalleşme esnasında daha çok stoikiyometrik olmaları 

beklenmektedir (Gao and Land 1991; Montanez and Read 1992; Malone ve ark. 1994, 

1996; Kırmacı ve Akdağ 2005). Ancak bazı araştırmacılar Ca‟ca zengin dolomitlerin 

uzun zaman periyotlarınca duraylı kalabileceğini ileri sürmüşlerdir (Lumsden and 

Chimahusky 1980; Sperber ve ark. 1984; Searl 1994; Reinhold 1998; Kırmacı ve Akdağ 

2005). Ca‟ca zengin non-stoikiyometrik dolomit genellikle dolomitleşmiş solusyonun 

Mg/Ca oranının ve dolomitleşme esnasındaki sıvı/kaya oranının bir fonksiyonu olarak 

ifade edilmektedir. Bu oranların düşmesiyle Ca‟ca zengin non-stoikiyometrik dolomit 

oluşur. Kalsiyan dolomitlerin varlığı düşük Mg/Ca oranıyla ilişki bir solüsyondan 

oluştuğunu gösterir. Ca‟ca zengin dolomitler genellikle yüzeye yakın bir kökene sahiptir 

(Morrow 1998; Kırmacı ve Akdağ 2005). Non-stoikiyometrik kalsiyan dolomit, kaya 

kontrollündeki kısmen kapalı bir sistemde kolayca oluşabilir (Sperber ve ark. 1984; 

Török 2000; Kırmacı ve Akdağ 2005).  
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Çizelge 3.9. Gölboğazı formasyonundaki dolomit ve kireçtaşlarının NTE içerikleri. 

Örnek 

No La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu 

D-128 6,3 12,7 1,54 6,6 1,42 0,27 1,13 0,18 0,97 0,21 0,55 0,07 0,47 0,06 

B-721 3,2 5,7 0,73 3,0 0,76 0,18 0,77 0,12 0,68 0,10 0,31 0,05 0,28 0,04 

C-105 0,8 1,5 0,22 1,1 0,37 0,09 0,36 0,07 0,34 0,07 0,18 0,03 0,14 0,03 

C-615 1,6 3,7 0,51 1,9 0,67 0,18 0,55 0,11 0,57 0,11 0,28 0,05 0,24 0,04 

A-77 1,0 1,6 0,20 0,8 0,23 0,05 0,11 0,02 0,09 0,02 0,00 0,01 0,00 0,00 

B-516 2,4 4,5 0,61 2,3 0,59 0,12 0,58 0,10 0,44 0,10 0,23 0,04 0,18 0,03 

D-915 4,9 11,0 1,37 5,8 1,37 0,27 1,10 0,17 1,04 0,20 0,54 0,09 0,54 0,07 

C-45 3,8 7,8 1,01 4,2 1,06 0,20 0,94 0,14 0,71 0,12 0,36 0,06 0,37 0,04 

C-930 1,1 2,3 0,33 1,4 0,51 0,12 0,43 0,10 0,44 0,08 0,23 0,03 0,24 0,03 

A-130 2,0 4,2 0,58 2,4 0,72 0,19 0,70 0,10 0,51 0,11 0,30 0,04 0,26 0,02 

D-522 3,7 7,5 0,90 4,3 0,89 0,18 0,93 0,13 0,78 0,14 0,36 0,06 0,35 0,05 

C-810 1,0 2,0 0,28 0,9 0,30 0,09 0,35 0,07 0,21 0,06 0,11 0,02 0,11 0,02 

D-828 3,4 7,4 0,83 3,6 0,98 0,21 1,00 0,14 0,70 0,12 0,34 0,05 0,31 0,04 

A-324 2,3 4,7 0,65 4,1 1,15 0,21 0,99 0,16 0,95 0,15 0,49 0,06 0,37 0,05 

D-38 5,1 11,1 1,29 5,0 1,10 0,22 1,07 0,15 0,81 0,17 0,51 0,07 0,46 0,07 

D-217 1,6 2,9 0,33 1,1 0,47 0,10 0,42 0,06 0,35 0,06 0,16 0,03 0,16 0,01 

C-620 1,1 2,7 0,36 1,6 0,49 0,12 0,48 0,08 0,40 0,10 0,22 0,03 0,25 0,02 

D-319 6,9 14,1 1,59 6,9 1,24 0,23 1,00 0,15 0,87 0,17 0,48 0,07 0,47 0,07 

D-929 2,3 4,6 0,64 3,4 0,78 0,17 0,75 0,12 0,65 0,13 0,29 0,05 0,24 0,04 

C-125* 1,1 2,1 0,23 0,8 0,21 0,05 0,22 0,04 0,18 0,04 0,12 0,02 0,07 0,00 

C-85 5,9 12,2 1,41 6,1 1,27 0,25 1,02 0,17 0,89 0,18 0,62 0,07 0,57 0,08 

A-45 0,9 1,9 0,25 1,3 0,41 0,09 0,34 0,05 0,31 0,05 0,19 0,03 0,14 0,02 

C-625 0,6 1,3 0,20 1,0 0,31 0,07 0,27 0,05 0,23 0,04 0,14 0,01 0,08 0,01 

B-68* 1,1 1,4 0,21 1,1 0,16 0,03 0,15 0,02 0,17 0,04 0,11 0,00 0,07 0,00 

B-95 1,5 2,6 0,33 1,4 0,34 0,07 0,28 0,05 0,27 0,05 0,11 0,02 0,11 0,01 

*Kireçtaşı 

               

Çizelge 3.10. Gölboğazı formasyonundaki dolomit ve kireçtaşlarının majör oksit içerikleri. 

 

Örnek No SiO2 Al2O3 Fe2O3 MgO CaO Na2O K2O TiO2 P2O5 MnO 

D-128 9,46 2,76 1,03 18,02 25,82 0,08 0,79 0,07 0,03 0,03 

B-721 2,97 0,61 0,50 18,29 32,17 0,03 0,18 0,02 <0.01 0,02 

C-105 2,90 0,14 0,67 20,48 29,65 0,05 0,04 <0.01 <0.01 0,03 

C-615 2,00 0,58 0,61 20,69 29,67 0,07 0,13 0,01 <0.01 0,03 

A-77 0,19 0,03 0,27 19,49 32,52 0,05 0,01 <0.01 <0.01 0,02 

B-516 2,33 0,54 0,55 18,83 31,93 0,04 0,16 0,02 <0.01 0,02 

D-915 10,49 2,24 1,05 18,04 26,08 0,08 0,65 0,08 0,02 0,02 

C-45 2,34 0,50 0,78 19,58 30,41 0,05 0,34 0,01 <0.01 0,02 

C-930 3,61 0,28 0,70 20,34 29,37 0,04 0,08 0,01 <0.01 0,03 

A-130 1,41 0,32 0,82 20,65 30,27 0,04 0,02 0,01 <0.01 0,04 

D-522 6,66 1,13 0,91 18,75 28,75 0,07 0,30 0,05 0,01 0,04 

C-810 1,64 0,19 0,39 21,19 29,83 0,05 0,05 <0.01 <0.01 0,02 

D-828 7,21 0,64 1,32 18,76 27,89 0,05 0,13 0,04 0,01 0,08 

A-324 6,10 0,92 0,86 18,26 29,24 0,05 0,24 0,04 0,01 0,03 

D-38 9,44 2,12 0,92 18,25 26,33 0,07 0,61 0,07 0,02 0,02 

D-217 1,06 0,08 0,56 20,71 30,13 0,03 0,03 <0.01 <0.01 0,03 

C-620 2,44 0,37 0,52 20,70 29,68 0,04 0,09 0,01 <0.01 0,02 

C-125* 1,35 0,22 0,42 7,76 45,67 0,02 0,07 0,01 <0.01 0,02 

C-85 8,56 2,05 0,92 18,49 26,97 0,06 0,60 0,08 0,01 0,02 

A-45 1,13 0,12 0,65 20,31 30,73 0,04 0,01 <0.01 <0.01 0,03 
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C-625 2,39 0,20 0,50 20,78 29,80 0,05 0,05 <0.01 <0.01 0,02 

B-68* 0,94 0,29 0,25 0,82 54,42 <0.01 0,09 0,01 <0.01 <0.01 

B-95 1,06 0,30 0,15 20,52 31,49 0,02 0,09 0,01 <0.01 <0.01 

*Kireçtaşı 

Çizelge 3.11. Gölboğazı formasyonundaki dolomitlerin bazı ana, iz element ve izotop değerleri. 

 

 

Sr 

(ppm) 

Na 

(ppm) 

Fe 

(ppm) 

Mn 

(ppm) 

Fe2O3 

% 

CaCO3 

% 

MgCO3 

% 

δ18O 

(PDB) 

δ13C 

(PDB) 

D-128 74,1 593,00 7204,00 232,00 1,03 46,09 37,70 -2,71 -1,33 

B-721 184,0 222,00 3497,00 155,00 0,50 57,42 38,26 -3,17 0,52 

C-105 80,5 371,00 4686,00 232,00 0,67 52,92 42,84 -3,22 -0,05 

C-615 93,8 519,00 4266,00 232,00 0,61 52,96 43,28 -1,95 0,31 

A-77 107,6 371,00 1888,00 155,00 0,27 58,05 40,77 -3,21 -1,02 

B-516 180,2 297,00 3846,00 155,00 0,55 56,99 39,39 -3,13 0,59 

D-915 87,9 593,00 7344,00 155,00 1,05 46,55 37,74 -2,76 -1,29 

C-45 118,6 371,00 5455,00 155,00 0,78 54,28 40,96 -3,15 1,33 

C-930 92,8 297,00 4896,00 232,00 0,70 52,42 42,55 -3,46 -0,37 

A-130 108,1 297,00 5735,00 310,00 0,82 54,03 43,20 -2,29 -0,80 

D-522 105,6 519,00 6365,00 310,00 0,91 51,32 39,22 -9,44 2,52 

C-810 88,1 371,00 2728,00 155,00 0,39 53,24 44,33 -2,55 0,12 

D-828 88,5 371,00 9233,00 619,00 1,32 49,78 39,24 -6,61 -0,99 

A-324 95,4 371,00 6015,00 232,00 0,86 52,19 38,20 -4,12 -1,32 

D-38 78,2 519,00 6435,00 155,00 0,92 47,00 38,18 -2,20 -1,21 

D-217 109,0 222,00 3917,00 232,00 0,56 53,78 43,32 -2,63 0,09 

C-620 87,9 297,00 3637,00 155,00 0,52 52,98 43,30 -2,14 0,27 

D-319 78,6 519,00 7344,00 232,00 1,05 47,27 38,85 -2,65 -1,23 

D-929 78,6 371,00 5316,00 232,00 0,76 49,76 40,85 -2,54 0,11 

C-85 84,9 445,00 6435,00 155,00 0,92 48,14 38,68 -2,39 -0,56 

A-45 78,1 297,00 4546,00 232,00 0,65 54,85 42,49 -3,96 -1,58 

C-625 90,4 371,00 3497,00 155,00 0,50 53,19 43,47 -3,16 0,14 

B-95 137,8 148,00 1049,00 0,00 0,15 56,21 42,93 -3,05 0,77 

 

 

ġekil 3.111. Mol % MgCO3 – mol % CaCO3 grafiği 
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         %K2O – Rb grafiğinde,  Rb içeriği ile %K2O arasında pozitif bir korelasyon 

gözlenmektedir (Şekil 3.112). Rb ve K2O arasındaki pozitif korelasyon karbonatlar 

içersindeki killerin denizel orijinli olduğunu destekler (Rao 1989). Dolayısıyla bu 

özellik Gölboğazı formasyonunun denizel orijinli olduğunu belgelemektedir.  
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ġekil 3.112. %K2O – Rb grafiği 

       

3.2.2. Minör ve Ġz Element Jeokimyası 

  

         Fe-Mn grafiğinde, dolomitlerde Mn ile Fe içeriği arasında pozitif bir ilişki 

gözlenmekte, yani Fe içeriği artarken Mn içeriği de artmaktadır (Şekil 3.113). Fe ve Mn 

deki artış ve Na daki azalış muhtemelen bol miktardaki organik maddenin redüksiyonu 

ile ilişkilidir. Bu hipotez Fe ve Mn arasında gözlenen pozitif korelosyon ilede 

desteklenmektedir (Mahboubi ve ark. 2002).  
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ġekil 3.113. Fe (ppm) – Mn (ppm) grafiği 
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         Fe – Al grafiğinde dolomitlerde Al içeriği ile Fe içeriği arasında pozitif bir ilişki 

gözlenmektedir (Şekil 3.114). Dolomitlerdeki Fe ve Al bolluğu terijen kirlenmelere 

dayandırılan, çoğunlukla filtrelenme nedenli olarak yorumlanmıştır (Lu ve Meyers 

1998). 
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ġekil 3.114. Fe (ppm) –Al (ppm) grafiği 

 

3.2.3. Stabil Ġzotop Jeokimyası    

 

         Dolomitleşme sıvılarının yüksek O
18 

değerleri deniz suyu ve/veya evaporasyona 

uğramış deniz suyundan sonuçlanırken, düşük O
18 

değerleri muhtemelen meteorik 

sulardan sonuçlanmıştır (Lu ve Meyers 1998). 

         Dolomitlerin O
18 

değerleri -1,95 ile -9,44 arasında, C
13 

değerleri -1,58 ile 2,52 

arasındadır (Şekil 3.115). Gölboğazı formasyonu dolomitlerinin bu karakteri erken 

diyajenezde sığ denizel karbonat ortamında sığ gömülmeli (gelgit içi – gelgit altı) 

karışım suyu (meteorik - denizel) alanında düşük sıcaklıkta ve orta - derin gömülme 

alanındaki havzasal tuzlu sulardan yüksek sıcaklıklarda oluşumu önermektedir. 

         Erken dolomitleşme, bir karbonat platformunun sığ kısmında meydana gelir. 

Deniz seviyesi değişimleri resifal ve resif çevresindeki kireçtaşlarının yoğun bir şekilde 

dolomitleşmesinde bir etkiye sahip olabilir (Varol ve Matsumoto 2005).    
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ġekil 3.115. C13 (PDB) - O18 (PDB) grafiği 

 

         Gölboğazı formasyonu dolomitleri için % Fe2O3– Toplam NTE (ppm)  grafiği 

karşılaştırılması pozitif bir ilişki sergilemektedir (Şekil 3.116). Çoğu örneklerde Fe 

1000 ppm den yüksek olup maksimum 9233 ppmdir. Toplam NTE konsantrasyonları Fe 

içeriği ile artmaktadır; bu da NTE‟nin Fe oksitlerden belirli bir miktarda alındığını 

önermektedir.    
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ġekil 3.116.  Dolomitlerdeki % Fe2O3– Toplam NTE (ppm)  grafiği 

  

         Gölboğazı formasyonu dolomitleri için toplam NTE konsantrasyonlarına karşı % 

Al2O3 ve SiO2 konsantrasyonlarının karşılaştırılması pozitif bir ilişki sergilemektedir 

(Şekil 3.117). Dolomitlerdeki Al ve Si yüksek oranlardadır. Dolayısıyla bu dolomit 

örneklerindeki toplam NTE içerikleri Al ve/veya Si konsantrasyonlarının yükselmesiyle 

artar. Bu silisiklastik kirlenmenin de önemsiz olmakla beraber Fe „e göre nispeten daha 

yüksek olduğunu ifade eder.  

       Erken Diyajenetik 
       Geç Diyajenetik 
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ġekil 3.117. Dolomitlerdeki % SiO2 ve % Al2O3 -Toplam NTE grafiği 

 

        Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerinin çoğu NTE‟ce fakirleşmeyi 

gösterir. Ayrıca örneklerin çoğunda negatif Ce anomalileri gözlenmesi yükseltgen 

ortamdaki dolomitleşmeyi önermektedir (Şekil 3.118, 3.119). 

 Gölboğazı formasyonu dolomit örnekleri birincil olarak gelişen kireçtaşlarına 

göre bir miktar NTE zenginleşmesi göstermektedir.  
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ġekil 3.118.  Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki NTE dağılımı 
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ġekil 3.119. Gölboğazı formasyonu kireçtaşlarındaki NTE dağılımı 
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4. TARTIġMA 

 

4.1. Petrografik Yorumlar  

Ünimodal, çok ince – ince kristalin planar-s (subhedral) dolomitler; küçük kristal 

boyutları (<60 μm) sınırlı subtidal ile supratidal ortamları gösterir (Amthor ve Friedman 

1991). İnce kristal boyu erken diyajenetik dolomit ya da eş zamanlı neomorfizmanın ya 

da orijinal peritidal karbonat çamurtaşlarının erken replasesiyle sonuçlanabilir (Zenger 

1983; Amthor ve Friedman 1991). Kristal boyu iki işlevin oran ilişkisiyle kontrol edilir; 

çekirdekleşme ve büyüme oranı (Spry 1969; Amthor ve Friedman 1991). Dolomit 

genellikle seçici olarak ince kristalin CaCO3‟ı replase eder (Murray ve Lucia 1967; 

Sibley ve ark. 1987; Amthor ve Friedman 1991). İnce partiküller hacimleriyle 

karşılaştırıldığında çok büyük yüzey alanına sahiptir ve bu yüzden çekirdekleşme oranı 

hızlıdır. Eğer çekirdekleşme oranı, büyüme oranıyla karşılaştırıldığında yüksek ise 

sonuçta kristal boyu küçük olacaktır (Amthor ve Friedman 1991). Deneysel veriler 

göstermiştirki (Sibley ve ark. 1987) dolomit oluşumunun sonuç safhası artan kristal 

boyu ile artar. Bu diğerleri içinde daha ince kristalin kalsiyum karbonatın seçici 

dolomitizasyonu ve subtidal ile supratidal karbonat çamurlarının erken dolomitizasyonu 

ile izah edilebilir (Amthor ve Friedman 1991). Gölboğazı formasyonunda ince kristalli 

dolomitler de tidal ve subtidal ortamlarda oluşmuştur.   

         Unimodal, orta – iri kristalin planar-s mozayik dolomitler; orta – geç diyajenetik 

replase dolomiti ifade ettiği şeklinde yorumlanmıştır. Orijinal depolanma dokuların 

korunması, iri kristal boyu ve nispi homojen lüminesan pattern, majör, muhtemelen 

uzun süreli dolomitizasyon olayını önermektedir (Amthor ve Friedman 1991). Bu tip 

dolomitler Lee ve Friedman (1987) ile Mattes ve Mountjoy (1980) çalışmalarında geç 

gömülme orijinli olarak yorumlanmıştır (Amthor ve Friedman 1991). Her yaştaki 

kayalarda yaygın olarak bulunan bu dolomit tiplerinde karakteristik olarak bulutlu 

çekirdek ve temiz kenar dokusu vardır. (Murray ve Lucia 1967; Sibley 1982; Amthor ve 

Friedman 1991) ve allokemlerin non-mimik replasesi yaygındır. Bulutlu çekirdekler 

replasif dolomiti gösterir, oysaki temiz kenarlar zonlu dolomit interkristalin poroziteyi 

kapatan çimentolardır. Birincil sedimanter fabriğin iz (ghost) gibi korunması dolomit 

gelişiminin hacimsel oranı, kalsit çözünmesinin hacimsel oranı ile eşit olmasını 

gerektirmektedir (Dockal 1988; Amthor ve Friedman 1991). Bu söylemle orijinal safha 

çözünmesi ve çökelimin ince solusyon filmi boyunca eş zamanlı olarak meydana geldiği 
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ifade edilmektedir (Kinsman 1969; Veizer 1978, 1983 a, b; Pingitore 1982; Dockal 

1988; Maliva ve Siever 1988; Amthor ve Friedman 1991).  

         İri – çok iri kristalin planar-s dolomitler çimento ve daha önce gelişen çimentoyu 

replase eden dolomitler şeklinde gelişmişlerdir. Boşluk dolgusu dolomit terimi Sibley 

ve Gregg (1987) tarafından bu tip dolomitler için kullanılmıştır, çünkü dolomit çimento 

ve önceki çimentoyu replase eden dolomit arasındaki ayırım sıklıkla mümkün 

olmamaktadır. Belirgin kristaller replaseden ziyade çimento olarak gelişmiştir; çimento 

ile replase safhası arasındaki sınır, çimentolanma safhasının düz ve sürekli zonları ile 

takip edilen bağlantılı bantlar ve zonlar gibi yontulma özellikleri ile belirgindir (Amthor 

ve Friedman 1991). Bununla beraber replase dolomit ve dolomit çimento arasındaki 

böyle bir fark her zaman mümkün değildir (Amthor ve Friedman 1991). Gölboğazı 

formasyonu dolomitlerinde de bu tip replase dolomit ve dolomit çimentolar 

gözlenmekte olup, zonlanma safhaları arasında kısmen de olsa yontulmalara 

rastlanılmıştır (Şekil 3.93).  

         Orta – iri kristalin planar-e (öhedral) mozayik dolomitler; çoğu zaman 

dolomitleşme öncesi dokunun delili olarak verilmiştir. Çünkü bireysel mozayiklerdeki 

kristal boyu ünimodaldır ve dolomit için çekirdekleşme alanlarının homojen olarak 

dağıldığı düşünülebilir (Sibley 1982; Schofield 1984; Amthor ve Friedman 1991). 

Dolomit kristallerinin uzlaşan sınırların paylaşımını göstermesi onların in-sitü 

oluştuğunu ifade eder. Onlar uyuşan kristal sınırları oluşturmak için eş zamanlı olarak 

gelişir ve bitişik kristallerdeki zonların birleşik büyümesiyle planar-e mozayikler 

geliştirmiştir (Schofield 1984; Amthor ve Friedman 1991). İntrakristalin yontulma 

özelliklerinin yokluğu, devamlılık ve eşit genişlikte zonlar kristallerin sürekli gelişimini 

göstermektedir.  

         Orta kristalin planar-s çatlak dolgusu gelişimi gözlenen çimento dolomitler geç 

diyajenetik safhada oluşurlar (Amthor ve Friedman 1991). Bu çatlak dolgusu dolomitler 

daha önce oluşan dolomitleri de kesebilmektedirler. Dolomitler hidrokarbonlar 

tarafından sarı ya da kahverengi renkle lekelenebilirler (Hood ve ark. 2002). Kristaller 

sık sık dalgalı sönmeli, eğri ya da barok dolomitin bir özelliği saddle benzeri şekilli 

karakteristiklere sahip olabilirler (Gregg 1988; Tucker ve Wright 1990; Hood ve ark. 

2002). Geç saddle dolomitler genellikle Fe‟ce zengindirler (Tucker ve Wright 1990). 

Barok dolomitler, potansiyel olarak birincil çökelim şeklinde ve ortalama 65-80
0
C 

sıcaklıklarda oluşurlar ve daha az olarak da daha erken oluşan kalsitin replasesi şeklinde 

gelişirler. Bu 60-150
0
C sıcaklıkta oluşan petrol penceresi içersinde uzanır, ki barok 
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dolomit yaygın olarak hidrokarbonla ilişkili olarak oluşur (Tucker ve Wright 1990). 

Karbonat – silisiklastik karışım sistemindeki Fe mevcudiyetinin büyük miktarını da 

yansıtan kötü düzenlenmiş Ca‟ca zengin barok ferron dolomit (Land 1983) tipik olarak 

çok geç gömülme diyajenetik orijinlidir (Zenger ve Dunham 1988). Barok dolomit 

replase olabilir ya da çok daha yaygın olarak çok geç boşluk dolgusu çökelim orijinlidir 

(Tucker ve Wright 1990). Kalıntı kalsit inklüzyonlar replase kalsite sahip 

dolomitlerdeki yaygın özelliklerdir (Hood ve ark. 2002). Dolomitlerdeki sıvı 

inklüzyonların yokluğu yavaş kristal gelişmesini gösterir (Goldstein ve Reynolds 1994; 

Hood ve ark. 2002).    

         İri – çok iri kristalin anhedral dolomitler orijinal kireçtaşı/dolomitin replasesi 

olarak oluşurlar. Bu tip replase genellikle bütün orijinal depozisyonal dokuları yokeder 

(Amthor ve Friedman 1991). Bu dolomit tipi, Gregg ve Sibley (1984) ve Sibley ve 

Gregg (1987) tarafından tanımlanan ksenotopiğe benzemektedir (Amthor ve Friedman 

1991). Gregg ve Sibley (1984) ksenotopik dolomit dokusunun yükseltilmiş sıcaklıklarda 

önceden mevcut dolomitin neomorfik rekristalizasyonu ile ya da dolomit tarafından 

kireçtaşlarının replase edilmesinden sonuçlandığını önermiştir. Anhedral dolomitlerin 

benzer yüksek sıcaklık orijini, yassı çakıllı konglomeralar ve karst fasiyeslerindeki 

oluşum için önerilmiştir (Amthor ve Friedman 1991). Folk (1959) gömülme 

ortamındaki orijinal kireçtaşlarını replase eden anhedral dolomiti tanımlamıştır. Böyle 

bir replase sadece belirli zonlarda meydana gelir, ki orijinal yüksek porozite ve 

permeabilite ile karakterize edilir. Bu tahmin, Amthor ve Friedman (1991) tarafından 

yapılan çalışmada bulunan delil ile de desteklenmiştir. Anhedral dolomit sadece yassı 

çakıllı konglomeralar, kumlu dolotaşları ve karst fasiyesleri ile ilişkili belirli zonlarda 

orijinal kireçtaşı/dolomitin replase edilmesiyle bulunmuştur. Bu göstermektedir, ki 

orijinal ve/veya ikincil porozite ve permeabilite kullanımı anhedral dolomitin dağılımı 

üzerinde bir miktar kontrol edicidir (Amthor ve Friedman 1991).   

         İri – çok iri anhedral çimento dolomitler, genellikle saddle dolomit olarak 

isimlendirilir (Radke ve Mathis 1980). Bu dolomitlerin hemen hemen hepsi yükseltilmiş 

sıcaklıklarda (60 – 150
0
C; Radke ve Mathis 1980) ve yüksek tuzluluktaki tuzlu sulardan 

oluşmuş şeklinde yorumlanmıştır (Amthor ve Friedman 1991). Şimdiye kadar kesin 

delili sağlanamayan saddle dolomitler hiposalin su, ya da denizelden düşük 

sıcaklıklarda oluşabilir (Radke ve Mathis 1980; Machel 1987). Anhedral çimento 

dolomit bu delil yetersizliğinde deniz suyundan daha yüksek tuzluluklar ile tuzlu 

sulardan yükseltilmiş sıcaklıklarda oluşmuş olarak da yorumlanmıştır (Amthor ve 
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Friedman 1991). Gölboğazı formasyonu dolomitlerinde gözlenen saddle dolomitlerin de 

orta - derin gömülmeyle yükseltilmiş sıcaklıklarda havzasal tuzlu sulardan oluştuğu 

düşünülmektedir.   

         Folk (1959) iz (ghost) çökelme dokulu iri kristalin komposit dolomitlerin çok 

büyük derinliğe gömülen kireçtaşlarının ornatılmasından sonuçlandığını önermiştir. 

Sitilolitik kalıntılı iri kristalin dolomit ise sitilolitizasyondan sonra dolomitleşmeyi 

gösteren orta derinliklerde gömülmeyi ifade eder (Bathurst 1975; Lee ve Friedman 

1987).  

         Kireçtaşlarındaki sitilolitleşmenin başlangıcı yaklaşık 500 m‟dir (Dunnington 

1967; Lind 1993; Nicolaides ve Wallace 1997; Duggan 2004). 10 cm ya da daha büyük 

amplitüdlü yatay sitilolitler bulunur ise de litofasiyeslerin çoğunda 1 cm‟den daha 

küçüktür. Daha büyük amplitüdlü sitilolitlerin daha küçük amplitüdlü sitilolitleri 

kesmesi önermektedir ki verilen bir litolojideki sitilolizasyon ilerleyen orta ve derin 

gömülme esnasında oluşmuştur (Duggan 2004). Gölboğazı formasyonu dolomitlerinde 

gözlenen sitilolitlerin amplitüdleri <1 cm olduğundan sığ – orta gömülmeyi 

önermektedir. Sitilolitlerin sınırlarında gözlenen koyu renklenmenin muhtemelen 

organik kökenli olduğu düşünülmektedir.     

 

4.2. Jeokimyasal Yorumlar 

 

Fe ve Mn meteorik sularda Na ve K‟dan daha düşük konsantrasyonlarda olmakla 

birlikte örneklerde Na azalırken Fe ve Mn artar ise bu muhtemelen bol miktardaki 

organik maddenin sürekli redüksiyonu ile ilişkilidir (Mahboubi ve ark. 2002). Ayrıca 

Fe
+2

 ve Mn
+2

‟nın indirgen formları karbonat minerallerinde bulunmaktadır; bu yüzden 

Fe ve Mn konsantrasyonlarındaki artma karbonatların indirgen şartlar altında 

çökeldiğini ifade eder (Mahboubi ve ark. 2002).  

         Birincil oksik denizel karbonatların <100 ppm Fe ve <10 ppm Mn‟a sahip 

oldukları tahmin edilmiştir (Veizer 1983b; Satterley ve ark. 1994), şöyleki bu 

elementlerin seviyeleri diyajenetik zenginleşmenin derecesini yansıtır.  

         Mg, Fe ve Mn‟ın önceki karbonatlardan sağlanıp sağlanmadığının belirlenmesi 

güçtür (Srinivasan ve ark. 1994). Zengin Fe konsantrasyonları Fe‟ce zengin sıvılardan 

birincil oluşumun sonucu olabilir (Srinivasan ve ark. 1994). Detritik taneler üzerinde 

atmosferik yüzeyleme esnasında demiroksit kabuklanmalar oluması muhtemeldir 

(Srinivasan ve Walker 1993; Srinivasan ve ark. 1994), böylece indirgen diyajenez 
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şartları altında Fe‟in lokal kaynağı olarak korunabilirler. Alternatif olarak havzasal 

sıvılardan alınan kompaksiyonun mevcudiyetinde gömülme esnasında erken ince taneli 

dolomitlerin (kötü düzenlenmeli ve çok düşük stoikiyometrik) rekristalizasyonu 

(Mazzullo 1992) Fe
+2

 konsantrasyonlarının yükseltilmesine katkıda bulunabilir 

(Srinivasan ve ark. 1994). Genelde Holosen dolomitleri ince kristalli (<10 µm), düşük 

Fe‟li ve non-stoikiyometriktir (Land 1985; Carballo ve ark. 1987; Hardie 1987; Sibley 

1990; Mazzullo 1992; Srinivasan ve ark. 1994). Güncel dolomitin stoikiyometrisi yaş 

ile artar (Lumsden ve Chimahusky 1980; McKenzie 1981; Gregg ve ark. 1992; 

Srinivasan ve ark. 1994). Bununla beraber yaşlı dolomitler genellikle stoikiyometrinin 

daha yüksek derecesini gösterme eğilimindedir. Bu stoikiyometrideki artış, neomorfik 

alterasyona atfedilebilir (Carpenter 1980; Land 1980, 1985; Sibley 1990; Mazzullo 

1992; Srinivasan ve ark. 1994).  

         Yüzeye yakın oksitlenmiş sıvıların dolomitlere doğru süzülmesi, dolomit 

çözünmesini ve sonra oksi/hidroksit çökelimini açıklayabilir (Nader ve ark. 2007). 

Meteorik su gibi yüzeye yakın sular genelde oksitlenir ve çözünmez Fe – oksi/hidroksit 

ve Mn – oksi/hidroksitin hızlı çökelimini destekler (Lohmann 1988; Nader ve ark. 

2007). Oksidasyon – redüksiyon sisteminin matriks çözünme porozitesi içersinde Mn ve 

Fe‟in tahliyesini sonuçlandırdığı ve sonradan onların daha sonraki çimento safhalarına 

ve/veya içersine uygun dahil edilmesini kontrol ettiğine inanılmaktadır (Brand ve 

Veizer 1980; Lohmann 1988; Nader ve ark. 2007). Pingitore (1978) vadoz altere 

mercanlardaki Mn zenginleşmesinin nedeni olarak volkanik külü önermiştir (Lokal 

olarak Geç Jura – Erken Kretase esnasında volkanik aktivite hakim olmuştur). Zonlu 

dolomitlerdeki yüksek ve birlikte değişen Fe ve Mn konsantrasyonları, atmosferik 

orijinli sıvılarla uyuşmaktadır, ki temel olarak oksiktirler (Nader ve ark. 2007).  

         Karbonat kayaların oksijen izotop (δO
18

) ve iz element (özellikle Na ve Sr) 

içerikleri karbonatları oluşturan orijinal sıvıların tuzluluğunu belirlemede önemlidir 

(Wanas 2002). Bu hipersalin ve denizel karbonatların her ikisinin tatlı su orijinlerine 

nispeten Na ve Sr‟ca zenginleşmiş olmalarına (Kinsman 1969; Land ve Hoops 1973; 

Land 1980; Morrow 1988) ve ağır oksijen izotoplarına (Keith ve Weber 1964; Tan ve 

Hudson 1971; Andrews ve ark. 1993) sahip olduklarına dayandırılan bir görüştür 

(Wanas 2002). Şu da bilinmektedir, ki karbonat kayaların Na ve Sr içeriklerinde 

meteorik sular ile diyajenezleri esnasında tüketilmeleri de söz konusudur (Land ve ark. 

1975; Walls ve ark. 1979; Allan ve Mattheus 1982; Holail ve ark. 1988; El-Hinnawi ve 

Loukina 1993; Wanas 2002).  
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         Wanas (2002) 1030 – 5120 ppm (ortalama=3008 ppm) Na içeriğinin hipersalin 

ya da evaporitik dolomitlerinkine çok benzer olduğunu belirtmiştir (Land ve Hoops 

1973; Mitchell ve ark. 1987); 520 – 890 ppm (ortalama=656 ppm) Na içeriğinin ise 

denizel ile denizel – meteorik su karışım dolomitlerinin konsantrasyonlarına uyduğunu 

ifade etmiştir (Land ve ark. 1975; Randazzo ve Cook 1987; Holail 1989).  

         Wanas (2002) 387 – 610 ppm (ortalama=508 ppm) Sr içeriğinin denizel – 

hipersalin dolomitlerin Sr içeriğine yakın olduğunu (Land ve Hoops 1973; Land 1980); 

64 – 140 ppm (ortalama=108 ppm) Sr içeriğinin eski denizel ile denizel – meteorik su 

karışım dolomitlerinin içeriğine ulaştığını belirtmiştir (Behrens ve Land 1972; Land 

1980; Brand ve Veizer 1980; Mitchell ve ark. 1987).  

         Wanas (2002) Mn içeriklerinin Tip B‟den (ortalama=196 ppm) Tip A‟ya 

(ortalama=72 ppm) bir azalma gösterdiğini; bu azalmanın Tip A dolomitine nispeten 

Tip B dolomitinin oluşumu esnasında artan tuzluluğun bir delilini gösterdiğini (Mriheel 

ve Anketell 2000) ifade etmiştir. Bu dolomit bileşiminin Ca‟ca zenginden (ortalama 

%58,2 CaCO3 ve %39,91 C; Tip A) stoikiyometrik olana (ortalama %48,32 CaCO3 ve 

%43,75 CaCO3; Tip B) değişim ile de desteklendiğini, dolayısıyla Tip A‟dan Tip B‟ye 

artan tuzluluğun bir delilini işaret ettiğini belirtmiştir (Wanas 2002). 

         Düşük Sr konsantrasyonları (<300 ppm) deniz suyundan bir orijini 

onaylamaktadır (Budd 1997; Suzuki ve ark. 2006). Veizer (1977) Kuvaterner öncesi 

kireçtaşlarının Sr içeriğinin yaklaşık ortalamasının 320 ppm civarında olduğunu 

belirtmiştir (Rao 1989). Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerindeki Sr oranlarının 74 

ppm – 184 ppm (ortalama=101 ppm)  olması Veizer‟in (1977) belirttiği oranın çok 

aşağısındadır. Dolayısıyla bu kaybın meteorik diyajenez sonucu olduğunu, yani denizel 

– meteorik karışım zonu dolomitleri olduğunu düşündürmektedir.  

         Milliman (1974) güncel denizel karbonat çökellerindeki aragonitin yaklaşık 2500 

ppm Na ve kalsitin yaklaşık 250 ppm Na içerdiğini belirtmiştir. Diyajenez esnasında 

Na, meteorik suların artan etkisiyle bir derece artarak kaybolur (Rao 1989). Dolayısıyla 

Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerinde gözlenen yüksek (148-593 ppm; 

ortalama=381 ppm) Na oranları orijinal kayanın kalsitten ziyade aragonit olduğunu 

ifade etmektedir, çünkü meteorik diyajenez azaltılmasına rağmen güncel kalsitten daha 

fazla orana sahiptir.  

         Milliman (1974) ve Rao (1989) güncel aragonitik denizel sedimentlerde <20 

ppm Mn bulunduğunu belirtmiştir. Brand ve Veizer (1980) meteorik diyajenezin 

etkisiyle Mn‟ın arttığını ifade etmiştir. Oksidasyon şartları CaCO3‟daki Mn‟ın 
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birlikteliğini büyük ölçüde engeller, oysaki indirgen şartlar altında kalsit Mn‟ın birkaç 

yüzdesine sahip olabilir (Thompson 1972; Pingitore 1978; Shanmugam ve Benedict 

1983; Rao 1989). Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerindeki (bir tanesi hariç) 155 – 

619 ppm (ortalama=212 ppm) Mn içeriğine sahip olup, orijinal olarak aragonit 

mineralojisini, peritidal depolanma esnasındaki oksidasyon şartlarını (bazı örneklerde 

Mn gözlenmemesi) ve meteorik diyajenezin artan etkisini yansıttığı şeklinde 

yorumlanmıştır. Rao (1989) Mn konsantrasyonlarının artan dolomitleşmeyle az 

miktarda değiştiğini ve Mn‟ın çökeltilen solusyonlarda azaldığını vurgulamıştır. Yine 

Rao (1989) 52 – 414 ppm (ortalama=116 ppm) Mn oranlarının oksidasyon şartlarının 

egemenliğini gösterdiğini belirtmiştir. Bu yüzden de dolomitlerin egemen olarak denizel 

sulardaki erken diyajenez esnasında oluştuğunu ifade etmiştir. Ayrıca, Rao ve Naqvi 

(1977) denizel – meteorik karışım dolomitlerinin çok yüksek (~ 2500 ppm) Mn 

içerdiğini vurgulamıştır.    

         Denizel ortamlarda oluşan karbonatlar, tatlı su ortamlarında oluşan karbonatlara 

göre δC
13

 ve δO
18

 bakımından daha zengindirler (Land ve ark. 1975). Karbonat 

minerallerinin diyajenezinde yağmur suyu çok etkilidir (Land ve ark. 1975). Tatlı su, 

denizel koşullarda oluşmuş karbonatlara nüfuz ederse, onlarda bulunan δC
13 

ve δO
18 

miktarını azaltır. Bu nedenle eğer dolomitler yağmur suyu etkisiyle oluşmuşlarsa “hafif” 

izotopik değerler; eğer aşırı tuzlu suların etkisi altında oluşurlarsa “ağır” izotop 

değerleri verirler (Land 1980).   

         Wanas (2002) %o +0,98 ile +1,8 PDB δO
18 

değerli dolomitlerin diğer jeolojik 

ortamların denizel ile hipersalin eski dolomitleri (Scholle ve Arthur 1980; Holail 1989; 

Mriheel ve Anketell 2000) ile uyumlu olduğunu belirtmiştir. Diğer taraftan nispeten 

düşük δO
18 

değerlerinin (%o+0,9 ile -0,4 PDB) denizel ile denizel – meteorik su karışım 

dolomitlerine yakın olarak benzediğini ifade etmiştir (Land ve ark. 1975; Choquette ve 

Steinen 1980).  

         Wanas (2002) dolomitlerdeki δC
13 

değerlerinin çoğunlukla sülfat indirgeyen 

bakteriler tarafından organik maddenin bozunması ve biyojenik birincil karbonatın 

çözünmesi, gözenek suyu karbonat iyonlarından sağlanan CO2‟nin nispi miktarına 

(Irwin ve ark. 1977; Shaw 1989; Compton ve ark. 1994) bağlı olduğunu ifade etmiştir. 

Böylece δC
13 

değerleri organojenik dolomitlere karşı biyojenik ve non-biyojenik 

arasındaki fark ile kullanılabilmektedir (Wanas 2002). Bu fikre dayandırılan 

organojenik dolomitler δC
13 

„ün
 
negatif değerlerinin geniş bir alanını gösterebilir, oysaki 

biyojenik ve non-biyojenik dolomitler δC
13 

„ün nispeten yüksek pozitif değerlerini 
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verebilir (Rosen ve ark. 1988; Shaw 1989; Compton ve ark. 1994; Wanas 2002). Wanas 

(2002) incelediği dolomitlerdeki δC
13 

pozitif değerlerinin organikçe zengin zonda 

(mikrobiyal zon) oluşmayan karbonatlardan türemeyi gösterebileceğini, fakat 

muhtemelen gözenek suyu ve/veya biyojenik birincil karbonatlardan alınmış 

olabileceğini belirtmiştir. Bu karbonatların oluşumunda biyojenik karbonatların katkıda 

bulunma olasılığı, karbonat fosillerin moldlarının yokluğuyla gösterildiği gibi doküman 

edilmemiştir. Böylece non-biyojenik karbonatça zengin su, dolomit karbonatın oluşumu 

için ana katkı sağlayıcıdır (Wanas 2002).  

         Oksijen izotopik bileşimleri sıcaklık ve dolomitleşme sıvılarının δO
18 

„i 

tarafından kontrol edilirler (Varol ve Matsumoto 2005). İzotopik olarak hafif oksijen 

dolomitleri daha yüksek sıcaklıklar ve/veya hafif oksijen sıvılarından çökelimi 

düşündürmektedir. Bu yüzden dolomitlerin izotopik işaretleri önermektedir, ki geç safha 

dolomitleri daha ağır oksijen sularından düşük sıcaklıklarda oluşmuştur ve erken safha 

dolomitleri daha yüksek sıcaklıklarda hafif oksijen sıvılarından oluşmuştur (Varol ve 

Matsumoto 2005). Böylece izotopik işaretler dokusal ilişkiler ve petrografik gözlemler 

ile tutarlı gibi gözükmektedir (Varol ve Matsumoto 2005).  

         Orta Devoniyen‟in erken dolomit ardıllığı, hiçbir evaporit minerali ya da onların 

erime breşleri ile ilişkili olmaması göstermektedir, ki dolomitleşme esnasındaki deniz 

suyunun tuzluluğu jips çökeliminin aşağısındadır (Varol ve Matsumoto 2005). Toros 

Dağlarındaki non-evaporitik dolomitizasyon modeli ilk olarak Mesozoyik dolomitlerine 

uygulanmıştır ve platform üzerinde deniz seviyesi değişimlerinin gözlenmesiyle 

desteklenmiştir (Varol ve Magaritz 1992; Varol ve Matsumoto 2005). 

Dolomitizasyonun aynı modeli dünyanın farklı bölgelerinde birçok yazar tarafından 

rapor edilmiştir (Land 1985; Mitchell ve ark. 1987; Ruppel ve Cander 1988; Purser ve 

ark. 1994; Qing ve ark. 2001). Bu araştırıcılar sonuçlandırmıştır, ki sürekli 

dolomitleşme için Mg‟un bir tükenmez kaynağı olarak hafifçe değişmiş deniz suyu ya 

da deniz suyu, karbonat platformu üzerinde üretilen non-evaporitik dolomit için ana etki 

olabilir (Varol ve Matsumoto 2005). Sun (1994) da yer tarihinin evaporitleri karakterize 

eden sera (greenhouse) periyodlarından yoksun metre ölçeğinde dolomitleşmiş peritidal 

devirsel karbonatları önermiştir (Varol ve Matsumoto, 2005). O, vurgulamıştır, ki 

dolomitizasyon hafif artan tuzluluktaki denizel suların geriye akışı ve tekrarlanan 

taşkınlardan yanal olarak yaygın platform üst ortamlarında oluşabilir. Haas ve Demeny 

(2002) de tartışmıştır, ki erken dolomitizasyon iklim ve yüksek sıcaklıktaki deniz seviye 

değişimleri tarafından kontrol edilmektedir.  
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         Elde mevcut çalışmaların ışığında Varol ve Matsumoto (2005) önermiştir, ki 

benzer hidrolojik şartların Orta Devoniyen dolomitlerinin oluşumu için sorumludur. 

Varol ve Matsumoto‟nun (2005) modeli kısmen kapalı depozisyonal ortamlara 

dayandırılmıştır. Böylece resif arası alanlar (küçük lagünler) uygun ortamlar olarak 

hizmet verir, ki hafifçe konsantre deniz suyu, fırtına peryodları arası ya da düşük gelgit 

esnasında kısmen evaporasyon ile oluşturulmuştur (Varol ve Matsumoto 2005). Bu 

periyodlar esnasında biraz tuzlu su daha poroz alanlara doğru göç eder ve bu sebeple 

resiflerin içersine filtrelenerek masif dolomitleşmeye izin verir (Varol ve Matsumoto 

2005). Orta Devoniyen karbonat ardıllığındaki erken dolomit için önerilen model, 

Tucker ve Wright (1990) ve Haas ve Demeny (2002) tarafından tanımlanan yüksek 

sıklıktaki deniz seviye değişimleri ile sürdürülen sınırlı platform ortamındaki hafif 

evaporitif (penesaline) deniz suyu tarafından peritidal karbonatların dolomitleşme 

modeline kısmen benzerdir (Varol ve Matsumoto 2005).  

         Resif fasiyes karakteristiklerinden yoksun kireçtaşları platformun daha derin 

bölümünde çökelmiştir, ki dolomitleşme sıvılarının gelişimi için uygun değildir. 

Kireçtaşı egemenli ortamdaki böyle dolomitleşme sadece deniz seviyesindeki majör 

düşmeler esnasında meydana gelebilir, ki kireçtaşı bölümleri içersinde bireysel dolomit 

de belirgindir (Varol ve Matsumoto 2005).  

         Erken diyajenetik dolomitlerin izotopik bileşimleri önermektedir, ki 

dolomitleşme sıvısı normal deniz suyu ya da evaporasyon vasıtasıyla hafif konsantre 

(yoğun) deniz suyudur. Mevcut veri Devoniyen zamanı esnasında %o -4 ya da daha az 

olan deniz suyunun δO
18

 değerini önerir (Brand ve Veizer 1980; Pobb ve ark. 1986). Bu 

tahmin üzerine erken dolomitler izotopik olarak ağır tuzlu sudan nispeten düşük 

sıcaklıkta (12
0
C) oluşmuş olarak düşünülmüştür. Benzer olarak dolomitleşme sıvısının 

ağır karbon değeri (C~= %o3) bazı dolomit örneklerinin dolomitleşmiş kalsitten 

alınabildiğini ifade eder (Arthur ve ark. 1983; Varol ve Matsumoto 2005).  

         İri taneli replasif non-planar dolomit (ksenotopik dolomit) ve çimento/boşluk 

dolgusu dolomit (draz beyaz, lifsi ve saddle kristaller) petrografik olarak çoğu eski geç 

gömülme dolomitlerine benzerdir (Zenger 1983; Gregg 1985; Gao ve ark. 1995; 

Railsback ve Hood 2001; Varol ve Matsumoto 2005). 

         Tektonik ve fay kontrollü dolomitizasyon birçok araştırıcılar tarafından 

(Mountjoy ve Halim-Dihardja 1990; Duggan ve ark. 2001) tartışılmıştır (Varol ve 

Matsumoto 2005). Araştırıcılar vurgulamıştır, ki kireçtaşı realmleri içindeki çatlaklar 

vasıtasıyla iletilen yüzeyaltı sıvılar, fay kontrollü lokal dolomitizasyona maruz 
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kalmıştır. Bu model inceleme alanındaki geç/gömülme dolomit için geçerli gibi 

görünmektedir (Varol ve Matsumoto 2005). Geç dolomit için hesaplanan sıcaklık 

hidrotermal sıvılar ile karşılaştırıldığı gibi çok yüksek değildir. Bu yüzden hidrotermal 

dolomitizasyon geç dolomit için mümkün değil gibi görünmektedir (Varol ve 

Matsumoto 2005). Tektonik hareketler esnasında napların yerleşimi Devoniyen kireçtaşı 

ya da erken dolomitteki bir miktar ısınmış gözenek suyunun vasıtasıyla geç/gömülme 

dolomitizasyonunun oluşumunun ana sorumlusudur. Yüzeyaltı erime büyük tektonik 

hareketlerin fazla yüklemesi altında da gelişmiştir, ki geç dolomitlerdeki bir takım 

çatlaklar ve boşluklar ile delillendirilmiştir (Varol ve Matsumoto 2005). Dolayısıyla 

ilave olunan Mg Muir (1993a,b) tarafından belirtildiği gibi yüzeyaltı/geç 

dolomitizasyon ile sağlanmıştır (Varol ve Matsumoto 2005).  

         Geç dolomitler hemen hemen aynı kimyasal bileşime sahiptir (Varol ve 

Matsumoto 2005). Ksenotopik dolomitlerin iz element içerikleri özellikle Sr 

konsantrasyonları erken dolomitler ile karşılaştırıldığında (120-200 ppm) çok düşüktür 

(0-50 ppm) bu daha erken dolomit ile geç dolomitin rekristalizasyonunu ya da 

neomorfizmasını önerir (Shukla 1988; Yao ve ark. 2000; Varol ve Matsumoto 2005).  

         İri dolomitlerde gözlenen izotopik işaretler δO
18 

= %o -5,69 ile -10,75 

arasındadır ve erken dolomitten belirgin bir ayırımı gösterir. Farklı petrografik tipler ile 

dolomit çimento (draz, lifsi, saddle kristaller) hemen hemen aynı δO
18 

değerlerini %o -

10,75 ile -9,16 gösterir. Çimentolanmış kristaller ile aynı örneklerde mevcut olmasına 

rağmen replasif ve rekristalize (ksenotopik) dolomit daha az negatif değerlere (δO
18 

= 

%o -5,69 ile -8,12) sahiptir (Varol ve Matsumoto 2005). O, aynı örneklerdeki izotop 

değerlerinin bu başkalığı nedeniyle belirlenememiştir. Bununla beraber bu fark bireysel 

kristallerin karışık izotopik karakterine izin veren iri replasif kristaller içersinde erken 

dolomit kalıntılarının çeşitli miktarlarıyla ilişkili olabilir (Varol ve Matsumoto 2005). 

Böylece iri replasif dolomitlerden (kirli kristaller) gözlenen izotopik değerler 

dolomitleşme sıvılarının sıcaklık hesaplaması için güvenilir olarak kabul edilmemiştir. 

İri çimento dolomitin negatif δO
18 

değerleri göstermiştir, ki geç dolomitler nispeten 

daha yüksek sıcaklık şartları altında oluşmuştur. Deniz suyunun δO
18 

„i %o -4 olarak 

farzedilerek (Hudson ve Anderson 1989) çimento kristallerinin maksimum çökelim 

sıcaklığı yaklaşık olarak 72 
0
C hesaplanmıştır (Varol ve Matsumoto 2005). 

Sedimentlerdeki dokular arasında bulunan suyun δO
18 

„i gömülme δO
18 

„ine göre daha 

fazla tüketilmiştir. Gelişen gözenek sularının δO
18 

değerleri göz önüne alındığında %o -

6 olmuştur, sıcaklık 56-72 
0
C arasına düşmektedir. Şu görülmektedir, ki çalışma 
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alanındaki geç iri taneli dolomitlerin orijini hakkında birkaç olasılık bulunmaktadır; (1) 

derin gömülme diyajenezi esnasında (muhtemelen birkaç km den daha az), (2) çalışma 

alanındaki tektonik makaslama ısısı ile neden olunan erken dolomitlerin erime – 

çökelmesi ve rekristalizasyonu, (3) düşük sıcaklık hidrotermal sıvılar/sıcak kaynakların 

vasıtası ile dolomitizasyona uğramış olabilirler (Varol ve Matsumoto 2005). Gölboğazı 

formasyonu dolomitlerindeki δO
18 

değerleri -1.94 PDB
 

ile -9.44 PDB arasında 

değişmekte olup erken ve geç diyajenetik oluşumu ifade etmektedir. Gölboğazı 

formasyonu dolomitlerindeki δC
13 

değerleri -2 PDB ile +2.5 PDB arasında değişmekte 

olup biyojenik ve non-biyojenik kaynağı ifade etmektedir. 

         Dolomitlerdeki NTE konsantrasyonları, orijinal altere olmamış kayaçlardaki 

NTE konsantrasyonları, dolomitleşme sıvılarındaki NTE konsantrasyonları, 

dolomitleşme sıvıları ve dolomit arasındaki NTE dağılımı ve diyajenez esnasında sıvı – 

kaya oranlarını içeren birçok faktör tarafından belirlenmektedir (Humphris 1984; 

Banner ve ark. 1988 a, b; Dorobek ve Filby 1988; Qing ve Mountjoy 1994 c). NTE 

diğer iz elementlere benzer şekilde birkaç tarzda karbonat mineralleri içersine alınabilir 

(Veizer 1983b; Qing ve Mountjoy 1994 c). Onlar karbonat kafesindeki Ca
+2

 ya da Mg
+2

 

yerine geçebilirler, farklı NTE karbonat mineralleri olarak oluşabilirler, yapısal kusurlar 

nedeniyle serbest bırakılan kafes alanlarını işgal ederler ve kalıntı iyonik saldırılar 

nedeniyle absorbe edilebilirler. İlaveten onlar sıvı inklüzyonları ya da kafes yüzeyleri 

arasındaki boşluklarda bulunabilirler ya da Fe-Mn oksihidroksitler, kil meneralleri, 

ötijenik feldispat, kuvars, sülfidler ve florit gibi karbonat olmayan şekillerde 

bulunabilirler (Qing ve Mountjoy 1994 c). Dağılım katsayısı (KD) ile belirlenen 

karbonat kafesindeki yerine geçme dışında bu faktörler hakkında çok az şey 

bilinmektedir (Qing ve Mountjoy 1994 c).  

         Her ne kadar yüksek sıcaklık asidik hidrotermal solusyonlar 10
-2

 ppm den fazla 

NTE konsantrasyonlarına sahip ise de (McLennan 1989) çoğu doğal sulardaki (deniz 

suyu, nehir suyu, yer altı suyu ve bazı hidrotermal sular) NTE bollukları 10
-6

 dan 10
-4

 e 

ulaşan bireysel NTE ile aşırı derecede düşüktür (Qing ve Mountjoy 1994 c). Bununla 

beraber deniz suyundan çökelen karbonatlar deniz suyunun nispi öneminin farklı 

düzenlemesiyle NTE‟ce zenginleşmiştir (Qing ve Mountjoy 1994 c). 

         Çünkü karbonat kayalardaki NTE konsantrasyonları genellikle doğal sulardaki 

NTE‟den 10
2
 ile 10

6
 kez daha yüksektir, daha erken karbonatların neomorfizması ya da 

replasesi ile oluşturulan diyajenetik karbonatlar onların orijinallerine benzer NTE 

patternlerine sahip olmalıdırlar (Qing ve Mountjoy 1994 c). Birçok diyajenetik ortamı 
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karakterize eden çoğu sıvı – kaya oranlı diyajenetik minerallerin NTE patternleri 

orijinal karbonat kayanın oranlarına benzeyecektir, çünkü NTE büyük ölçüde orijinal 

kayanın çözünmesinden alınacaktır (Banner ve ark. 1988 a, b; Dorobek ve Filby 1988). 

Banner ve ark. (1988 a, b) tarafından verilen kantitatif modelleme göstermiştir, ki çok 

büyük sıvı – kaya oranları (>10
4
) diyajenetik karbonatlardaki altere NTE patternlerini 

gerektirmektedir. Çoğu diyajenetik sıvılardaki O, C ve Sr‟nin konsantrasyonları önemli 

bir şekilde NTE konsantrasyonlarından daha yüksektir (Qing ve Mountjoy 1994 c). Bu 

yüzden orijinal O, C ve Sr izotopik bileşimi altere etmek için gerekli olan sıvı – kaya 

oranları, NTE‟nin alterasyonu için gerekli olandan çok daha azdır (Qing ve Mountjoy 

1994 c).  

         Banner ve ark. (1988 a, b) tarafından dolomitleşme ve bunu takip eden 

rekristalizasyonun orijinal kireçtaşlarının NTE özelliklerini her zaman değiştirmediğini 

kanıtlanmıştır. Banner ve ark. (1988 b) dolomit I‟i Geç Missisipiyen/Erken 

Pensilvaniyen uyumsuzluğunun altında bölgesel bir meteorik – yer altı suyu sistemiyle 

ilişkili bir deniz suyu – tatlı su karışım zonu ortamında çökelmiş olarak yorumlamıştır. 

Dolomit II ise sıcak yüzeyaltı sıvılarla dolomit I‟den rekristalizasyonla oluşmuştur. Her 

ne kadar dolomitleşme ve takip eden rekristalizasyon Sr, O, C izotop jeokimyası ve 

CL‟de yansıtılan çok büyük bileşimsel değişimler üretmiş ise de onlar, orijinal 

karbonatların NTE patternlerinde önemli alterasyon yapmamıştır (Qing ve Mountjoy 

1994 c). Bu göstermektedir, ki NTE‟nin mobilitesi diyajenez ve dolomitleşme esnasında 

Sr, O ve C izotoplarınınkinden çok daha düşüktür (Banner ve ark. 1988 a, b; Qing ve 

Mountjoy 1994 c).   

         Gölboğazı formasyonuna ait dolomitler negatif Ce anomalisi sergilemektedir 

(Şekil 3.118). Negatif Ce anomalisi çoğunlukla doğal oksidasyon sularında 

oluşmaktadır (örneğin, deniz suyunda) çünkü Ce
+4

‟ün çözünebilirliği oksidasyon 

ortamlarında düşüktür ve tercihli olarak ötijenik Fe – Mn oksitler ile uzaklaştırılır ya da 

partikül madde ile temizlenir (Elderfield ve ark. 1981; DeBaar ve ark. 1983; Qing 

1998). Negatif Ce anomalileri dolomitizasyon esnasında oksidasyon şartları ya da 

dolomitizasyondan önce bir oksidasyon ortamında dolomitleşme sıvılarından Ce‟nin 

uzaklaştırıldığını önermektedir (Qing 1998). Gölboğazı formasyonuna ait dolomit 

örneklerinin çoğundaki negatif Ce anomalileri yükseltgen ortamdaki dolomitleşmeyi 

önermektedir. Ağır NTE‟nin iyonik yarıçapı ve Mg‟un daha küçük iyonik yarıçapı 

arasındaki benzerlikten (Dorobek ve Filby 1988) dolayı dolomit kalsite nispeten ağır 

NTE‟ce zenginleşmektedir (Qing 1998). Ancak Gölboğazı formasyonu dolomitleri daha 
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çok hafif NTE‟ce zenginleşme göstermekte ve ağır NTE‟ce çoğunlukla fakirleşirken 

sadece birkaç örnekte zenginleşme göstermektedir (Şekil 3.118, 3.119). 

 

4.3. DolomitleĢme Modeli 

         Eş zamanlı ve sığ gömülme dolomitizasyonu için Mg‟un ana kaynağı sadece 

deniz suyu olabilir (Land 1985). Derin gömülme şartları için Mg (1) konnate su 

(kapanlanmış deniz suyu), (2) duraysız orijinal minerallerin çözünmesi, (3) basınç 

çözünmesi (sitilolitizasyon), (4) karbonatların altındaki şeyllerin kompaksiyonu, (5) 

havzasal tuzlu sulardan (basinal brines) sağlanabilir. Bu olasılıkların ağırlığını 

belirlemek güçtür, fakat havzasal tuzlu sular dolomitizasyon için çok muhtemel Mg 

kaynağıdır (Lee ve Friedman 1987; Srinivasan ve ark. 1994).  

         Machel ve Mountjoy (1986) ise şu koşulların ve ortamların dolomitleşmeye 

kimyasal olarak yardım ettiğini belirtmişlerdir: (1) termodinamik ve kinetik doygunluk 

üzerine tuzlu ortamların dolomit ile ilişkisi (yani, tatlı su – deniz suyu karışım zonları, 

normal tuzlu – hipersalin subtidal ortamlar, hipersalin supratidal ortamlar, şizohalin 

ortamlar), (2) alkalin ortamlar (yani, bakteriyel redüksiyon ve/veya fermentasyon 

işlevlerinin etkileri altında ya da alkalin kontinental yer altı suları ile), (3) yaklaşık 

50
0
C‟den daha yüksek sıcaklıklı birçok ortamlar (yüzeyaltı ve hidrotermal ortamlar; 

Şekil 4.1).    

 

 

Şekil 4.1. Dolomitleşme modelleri (Warren 2000). 
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         Dolomitleşme sıvısının kaynağını belirlemek için uğraşıldığında şu zorunlu 

olmaktadır, ki deniz suyu, meteorik su ve derin havzasal tuzlu su gibi sıvı kaynakları 

göz önüne alınmalıdır (Srinivasan ve ark. 1994). Genelde sıvılar izotopik olarak hafif 

karbon değerleri ile karakterize olma eğilimindeki sülfat indirgenme zonundan sağlanır 

(Irwin 1980; Burns ve ark. 1988; Srinivasan ve ark. 1994). Srinivasan ve ark. (1994) 

Maryville formasyonundan Tip 3 ve Tip 4 dolomitlerinin izotopik olarak ağır karbon 

değerlerinin sülfat indirgenme zonunun aşağısından alınan sıvıyı önerdiğini 

belirtmişlerdir. Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerinde ağır ve hafif karbon 

değerleri gözlenmesi (Çizelge 3.11; Şekil 3.115) dolomitleşme sıvısının sülfat 

indirgenme zonu ve aşağısından alındığını ifade etmektedir. Azalan δO
18 

değerleri 

düşük δO
18 

„li meteorik sıvılardan ya da yükseltilmiş sıcaklıklardan sonuçlanabilir 

(Srinivasan ve ark. 1994).  

         İlerleyen gömülme süresince silikat reaksiyonları havzasal sıvılar için radyojenik 

Sr‟un potansiyel kaynağı olarak hizmet eder (Steuber ve ark. 1984). Çok sayıdaki 

çalışmalar (Dunoyer deSegonzac 1970; Boles ve Franks 1979; McHargue ve Price 

1982; Lee ve Friedman 1987; Gregg 1988; Kaufman ve ark. 1990) göstermiştir, ki 

smektitin illite gömülme diyajenetik dönüşümü gözenek sıvısındaki metal iyonlarının 

serbest bırakılmasıyla ilişkilidir (Srinivasan ve ark. 1994). Potansiyel havzasal şeyl 

literatürde iyi doküman edilen derin gömülme diyajenezi süresince Ca, Fe, Mg, Na ve 

Si‟un bir kaynağı olarak hizmet vermektedir. Smektit tabakalarındaki Fe ve Mg tipik 

olarak dönüşümün daha yüksek sıcaklıklarla ilişkili olması eğilimindedir (Boles ve 

Frank 1979) ve smektit – illit dönüşümü 50 – 125 
0
C‟ye ulaşan bir sıcaklık üzerinde 

oluşmaktadır (normal jeotermal gradyan ile 2-4 km gömülme derinliği). Benzer olarak 

Gölboğazı formasyonu üzerinde uyumlu olarak yeralan Asarlıkyaylası formasyonuna ait 

şeyller ve silisiklastikler Gölboğazı formasyonu dolomitizasyonu için gerekli metal 

iyonlarını sağlamış olabilir. 

         Yeraltı sıvı akışları için birkaç mekanizma önerilmiştir ve bunlar; gravite etkili 

sıvı akmaları (Garven ve Freze 1984), kompaksiyon etkili akma (Noble 1963; Bethke 

1985), havzasal sedimentlerden episodik su kaçmaları (Cathles ve Smith 1983) ve 

tektonizmaya tepki olarak sıvı akmalarını (Oliver 1986; Schedl ve ark. 1992) 

kapsamaktadır (Srinivasan ve ark. 1994). Qing ve Mountjoy (1992) batı Kanada 

sedimanter havzasındaki bölgesel sıvı göçünü açıklamak için tektonizma ve sedimanter 

yüklenmeyi önermiştir.  
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         Yüksek Fe içeriklerine sahip (>1880) kalsit çimentolar derin meteorik ya da 

gömülme ortamlarının tipik olarak indirgen şartlar altında çökelimini önerir (Railsback 

ve Hood 2001; Janssen ve ark. 2007). Düşük Fe, Mg ve Sr içerikli kalsit çimentolar, 

oksidasyon şartları altındaki yüzey yakını meteorik sulardan çökelimi önerir (Verhaert 

ve ark. 2004; Janssen ve ark. 2007). Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki Fe içeriği 

de çoğunlukla 1880 ppm'den çok yüksek değerlerde olup (Çizelge 3.11) derin meteorik 

ya da gömülme ortamını ifade etmektedir. 

         Dolomitlerdeki Na konsantrasyonları dolomit oluşum ortamlarının 

anlaşılmasında geniş olarak araştırılmıştır (Land ve Hoops 1973; Veizer 1983b; Sass ve 

Bein 1988). Güncel çalışmalar (Oswald 1992; Fouke 1993; Staudt ve ark. 1993) 

dolomitlerdeki Na, Cl, SO4 „ın genellikle iyi korele edilebildiğini ve evaporit 

dolomitlerinin deniz suyu ya da karışım zonu dolomitlerinden daha yüksek ayırt edici 

Na, Cl ve SO4 konsantrasyonlarına sahip olduğunu göstermiştir (Lu ve Meyers 1998). 

Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki Na değerleri evaporitik olarak oluşan 

dolomitlerine göre düşük olup (Çizelge 3.11) evaporitik olmayan ortamı belirtmektedir. 

         Dolomitlerdeki Fe ve Al bolluğu terijen kirlenmelere dayandırılan çoğunlukla 

filtrelenme nedenli olarak yorumlanmıştır (Lu ve Meyers 1998): dolomitlerin Fe ve Al 

konsantrasyonları yüksek derecede pozitif olarak korele edilir. Dolayısıyla terijen 

ögelerin önemli miktarda Fe ve Al katkısında bulunduğunu ifade eder (Lu ve Meyers 

1998). Gölboğazı formasyonu dolomitlerinde gözlenen yüksek Fe (9233 ppm) ve Al 

(14604 ppm) içeriği ve pozitif korelasyon da önemli miktardaki terijen kirlenmeyi ifade 

etmektedir.  

         Na ve Cl'un düşük konsantrasyonları deniz suyu ve karışım zonu dolomitleri ile 

karşılaştırılabilirken, Nijar dolomitlerinin daha yüksek Na, SO4 ve Cl içerikleri 

evaporitif tuzlu su dolomitleri ile çakışmaktadır (Lu ve Meyers 1998). Gölboğazı 

formasyonu dolomitleri Nijar dolomitlerinden daha düşük Na oranları gösterdiğinden 

deniz suyu ve/veya karışım zonu dolomitlerini önermektedir.  

         Mahboubi ve ark. (2002) her ne kadar Fe ve Mn‟ın meteorik sularda genellikle 

Na ve K‟dan daha düşük konsantrasyonlarda bulunur ise de çalıştıkları karbonatlardaki 

Fe ve Mn‟daki artış ve Na‟daki azalışın muhtemelen bol miktardaki organik maddenin 

azalmasını engelleyen redüksiyonu ile ilişkili olduğunu; bu hipotezin Fe ve Mn arasında 

gözlenen pozitif korelasyon ile de desteklendiğini belirtmiştir. Gölboğazı formasyonu 

dolomitlerinde Na‟da azalış ve Fe‟de artış; Fe ile Mn arasında pozitif korelasyon 
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gözlenmesi de bu dolomitlerin organik maddenin azalmasını engelleyen redüksiyon 

şartlarında dolomitleşmeyi ifade etmektedir. 

         Dolomitlerde gözlenen küçük kristal boyutları (<60μm) sınırlı subtidal ile 

supratidal ortamları gösterir; ince kristal boyu erken diyajenetik dolomit ya da 

eşzamanlı neomorfizmanın ya da orijinal peritidal karbonat çamurtaşlarının erken 

replasesiyle sonuçlanabilir (Zenger 1983; Amthor ve Friedman 1991). Gölboğazı 

formasyonu dolomitlerindeki ince kristal boyu da tidal - subtidal ortamdaki erken 

diyajenetik gelişimi ifade etmektedir. 

         Orta – iri kristalin subhedral mozayik dolomitler orta – geç replase dolomitleri 

ifade ettiği şeklinde yorumlanmıştır (Amthor ve Friedman 1991). Orijinal depozisyonal 

dokuların korunması ve iri kristal boyu sığ ve orta gömülme esnasında muhtemelen 

uzun süreli dolomitizasyon olayını önerir. Bu tip dolomitler Lee ve Friedman (1987) ile 

Mattes ve Mountjoy (1980) tarafından geç gömülme orijinli olarak yorumlanmıştır. Bu 

dolomitlerdeki karakteristik bulutlu çekirdek ve temiz kenar dokusu bütün yaşların 

kayalarında yaygın (Murray ve Lucia 1967; Sibley 1982) olup allokemlerin non-mimik 

replasesi de yaygın olarak gözlenir. Bulutlu çekirdekler replasif dolomiti, temiz kenarlar 

zonlu dolomit çimentoyu gösterirki interkristalin poroziteyi kapatır (Amthor ve 

Friedman 1991). Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki orta - iri kristalin subhedral 

mozayik dolomitler de orta - geç replase dolomitleri belirtmektedir. 

         Çok iri kristalin anhedral dolomit orijinal kireçtaşı ya da dolomitin replasesi ile 

oluşur (Amthor ve Friedman 1991). Bu tip replase genellikle bütün orijinal 

depozisyonal dokuları yokeder. Gregg ve Sibley (1984) ksenotopik (anhedral) dolomit 

dokusunun yükseltilmiş sıcaklıklarda önceden varolan dolomitin neomorfik 

rekristalizasyonu ile ya da dolomit tarafından kireçtaşlarının replase edilmesinden 

sonuçlandığını belirtmiştir. Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki çok iri kristalin 

anhedral dolomitler de yükseltilmiş sıcaklıklarda gömülme orijinli olarak oluşmuştur.  

         Saddle dolomitlerin hemen hepsi yükseltilmiş sıcaklıklarda (60-150
0
C; Radke ve 

Mathis 1980) ve yüksek tuzluluktaki tuzlu sulardan oluşmuş olarak yorumlanmıştır. Lee 

ve Friedman (1987) Ellenburger Group saddle dolomitlerinin sıvı inklüzyonlarından 

ortalama 220
0
C kadar yüksek sıcaklık değerini bulmuşlar ve sıvı inklüzyonlarının deniz 

suyunun 3 ile 5 katı tuzluluk değerini gösterdiğini ifade etmişlerdir. Şimdiye kadar 

kesin bir delilli saptanamayan saddle dolomitler hiposalin su ya da denizelden düşük 

sıcaklıklarda oluşabilir (Radke ve Mathis 1980; Machel 1987). Saddle dolomitin bu 

delil yetersizliğinde deniz suyundan daha yüksek tuzluluklar ile tuzlu sulardan 
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yükseltilmiş sıcaklıklarda oluştuğu yorumlanmıştır (Amthor ve Friedman 1991). 

Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki saddle dolomitler de yükseltilmiş sıcaklıklarda 

ve yüksek tuzluluktaki tuzlu sulardan oluşmuştur.     

         Machel ve Mountjoy (1986) büyük ölçekli dolomitleşmenin orta güçlü hipersalin 

sığ subtidal ortamlarla belirli yüzeyaltı ortamlarda gelişebildiğini belirtmiştir.  

         Hood ve ark. (2004) Tikorangi formasyonu dolomitlerinin Ca, Fe, Na ve Mn‟ca 

zengin olduğunu ve konsantrik CL zonları ile öhedral romboederler şeklinde 

olduklarını, tipik olarak donuk iç kısım ve donuk – berrak aradalanmalı dış zonları 

içerdiğini belirtmiştir. Bu dolomitlerin non-stoikiyometrisi, izotopik olarak azalması ve 

iz elementçe zengin mineralojileri nispeten diyajenetik olarak kapalı sistem tuzlu su 

oluşumlarından (havzasal tuzlu sular) ve/veya modifiye olmuş deniz suyu ve oldukça 

indirgen gömülme gözenek sıvılarından ornatılmayla geliştiğini (Morrow 1990) 

önermiştir. Yüksek Sr/Ca oranları ve düşük gözenek sıvı akışı ile ormal deniz suyunun 

üzerinde artan tuzluluk ile sıcak gömülme gözenek sıvıları düşük su – kaya oranlı azçok 

kapalı diyajenetik sistem, Ca, Na ve Sr‟ca zengin ince öhedral dolomitin gelişimini 

gösterir (Burns ve ark. 1988; Tucker ve Wright 1990; Morrow 1990; Morse ve 

Mackenzie 1990; Vahrenkamp ve Swart 1990; Warren 2000). Sürekli kalsit çökelimli 

kapalı sistem gözenek sıvılarının kalsit bakımından doygun olmadığı, fakat dolomit 

bakımından doygun olduğu ve Sr ile Mg‟ca zengin olduğu rapor edilmiştir (Veizer 

1983b). Dolomit romboederlerinin öhedral formu 50 – 100
0
C‟nin altında sıcaklıklardaki 

bir oluşumu önerir, çünkü daha yüksek sıcaklıklar anhedral formları gösterir (Sibley ve 

Gregg 1987). Gölboğazı formasyonu dolomitlerindeki öhedral dolomit oluşumları da 

100 
o
C'nin altındaki bir oluşumu ifade etmektedir.   

         Varol (1992) doğu Toroslar Geyikdağı birliğinde yaptığı çalışmada Orta 

devoniyen dolomitlerini incelemiş ve örneklerden elde ettiği duraylı izotop sonuçları 

(δO
18 

için 0,039 ile -10,75%o arasında, δC
13 

için ise 3,18 ile -0,63 %o arasında) ile 

dolomitlerin iki ayrı bölgede kümelendiğini; birinci bölgeye düşen izotop değerlerinin 

δO
18 

= -8,5 ile -10,5 %o arasında, δC
13 

= -0,63 ile +1,45%o arasında olduğunu (ki geç 

diyajenetik dolomitleşmeyi belirtir) ve ikinci bölgeye düşen izotop değerlerinin δO
18 

= -

2,62 ile +0,04%o arasında, δC
13

 = +0,78 ile 3,18 %o arasında olduğunu (ki erken 

diyajenetik karışım suyu alanında, yani gelgit düzlüğünde gelişen dolomitleşmeyi 

önerir); Degens (1971) ve Land (1980) tarafından hesaplanan normal deniz suyu 

karakterindeki bir eriyikten oluşan dolomitlerin izotopik karakterlerinin δO
18 

= 0%o 

(SMOW) olduğunu ve bu dolomitleştirici eriyiklerin karışım suyu (tatlı su – deniz suyu) 
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özelliğine dönüştüklerinde bu değerin karışım oranı ve sıcaklığa göre yaklaşık δO
18 

=
 
-

6%o kadar düşebileceği ortaya koyduklarını
 
ifade etmiştir. Artan sıcaklık değerlerinde 

sıcak havza kökenli veya hidrotermal eriyiklerin etkisinde gelişen derin gömülme 

dolomitleşme (geç diyajenetik) sürecinde δO
18 

değerinde büyük bir azalma gözlenir; bu 

değerler δO
18 

= -6%o ve daha düşük düzeyde olur (Matsumoto ve ark. 1988). Genellikle 

çok düşük negatif değerler dolomitleşme esnasında sıcaklığın yükseldiğini işaret eder 

(Gregg ve Sibley 1984; Varol 1992). Taylor (1982) çatlaklarla ilişkili dolomit 

gelişiminde δO
18 

değerini ortalama -8,9 (PDB) olarak ölçmüştür. Çeşitli petrol 

sahalarından alınan dolomit örneklerinin δO
18 

değerleri -6,9 ile -11,4 (PDB) arasında 

değişmektedir. Bu izotopik değerler ≥ 50
0
C de gelişen dolomit değişimini işaret 

etmektedir (Varol 1992). Bu şekilde aşırı derecede azalan δO
18 

değerleri aynı zamanda 

dolomitleşme alanındaki neomorfik rekristalizasyonun işaretçisidir ve bu tür 

rekristalizasyon sonucu oluşan ksenotopik dolomitler 80
0
C veya daha yüksek ısı 

şartlarına bağlanmıştır (Varol 1992). Gölboğazı formasyonu dolomitlerinde gözlenen 

δO
18 

değerleri -1,95 ile -9,44 (PDB) arasında, δC
13

 değerleri -1,58 ile +2,52 arasındadır. 

Gölboğazı formasyonu dolomitleri gelgit içi – gelgit altı ortamında oluşan karbonatların 

sığ gömülmeli erken diyajenetik dolomitleşmesi ve orta - derin gömülme derinliklerinde 

geç diyajenetik olarak dolomitleşmesi ile oluşmuştur. 

          Meteorik – denizel karışım zonu modeli evaporitler ile ilişkili olmayan 

dolomitler için popüler bir modeldir; subtidal fasiyesler dolomitleşir ve dolomitleşme 

olayı nispeten erkendir (Tucker ve Wright 1990). O düşük iz element (Sr, Na) içerikleri, 

hafif δO
18

 ve farklı izotopik bileşimli iki suyun karışımından δC
13 

ile δO
18

‟in pozitif 

korelasyonunun sebebini izah edebilir (Tucker ve Wright 1990). Karışım zonu 

dolomitlerinin platform karbonatları depolandığında yaygın olarak majör regresif 

periyodlar esnasında geliştiği beklenilebilir. Karbonat sahil hattının denize doğru 

ilerlemesi, meteorik – denizel karışım zonunun ilerlemesi ile refakat edilecektir. 

Karbonat sedimentler içersine suyun pompalanması ve aktif sirkilasyonu bu modelde 

(diğerlerindeki gibi) önemlidir ve bu, iklim tarafından büyük ölçüde belirlenebilir. Yer 

altı suyu sirkilasyonu daha arid iklim altındakinden güçlü mevsimsel yağışlar ile humid 

iklim altında daha aktif olacaktır (Tucker ve Wright 1990).  

         Karışım zon modeli sıvıların efektif hareketine bağlı olduğundan karışım zonu 

dolomitlerinin dağılımı üzerinde güçlü paleocoğrafik kontrol olacaktır. Onlar karbonat 

platform istifinin daha karaya doğru bölümlerinde lokalize olacaktır ve onlar daha poroz 

fasiyesler ile ilişkili olabilir, ki yer altı suyu için kanal olarak rol oynar (Tucker ve 
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Wright 1990). Dolomitin erken sığ yüzeyaltı orijini ve paleocoğrafik kontrol 

evaporitlerin yokluğu ile karışım zonu modelini vurgular. Meteorik suların rejiyonal 

regresyon zamanında karbonat platformunun atmosferik yüzeylemesi esnasında 

karbonat ünitesi içine nüfuz ettiği, şöyleki dolomit – kireçtaşı sınırı büyük ölçüde tatlı 

su merceklerinin yüzeyaltı penetrasyonunu yansıttığı düşünülmektedir (Tucker ve 

Wright 1990).  

         Gömülme dolomitleşmesi modelinde savunulan asıl mekanizma havzasal 

çamurkayalarının kompaksiyonal su kaçırması ve platform karbonatları ile komşu şelf 

kenarı içersine Mg
+2

‟ca zengin sıvıların ihracıdır (Tucker ve Wright 1990). Müracaat 

edilen Mg
+2

 kaynağı gözenek suyu (genellikle değişmiş deniz suyu) ve kil mineral 

değişimleridir (Tucker ve Wright 1990). Yüzeyaltı sıvıların bileşimi iyi 

bilinmemektedir, fakat gerçekte çoğu formasyon suları deniz suyundan daha düşük 

Mg/Ca oranlarına (1,8 -0,04) sahiptir (Collins 1975; Tucker ve Wright 1990). Bu kayıp 

genellikle kloritin oluşumu ve sığ gömülme esnasında dolomitin çökelimi nedeniyledir. 

Formasyon suları evaporit istiflerinden alınır, fakat deniz suyundan daha yüksek Mg/Ca 

oranları ve daha yüksek Mg
+2

 içeriği muhtemeldir (Tucker ve Wright 1990).  

         Artan gömülme ve yükselen sıcaklık ile kil minerallerinin dönüşümü iyi 

doküman edilmiştir ve o sıklıkla önermektedir, ki Mg
+2

, Fe
+2

, Ca
+2

, Si
+4

 ve Na
+
 birlikte 

smektitin illite dönüşümü ile serbest bırakılmıştır (Boles ve Franks 1979; Mattes ve 

Mountjoy 1980; McHargue ve Price 1982) Ca ve Si erken (kalsit ve kuvars çimento 

olarak çökelir) ve Fe
+2

 ve Mg
+2

 daha sonra serbest bırakılır. Havzasal şeyller yaygın 

olarak organikçe zengindir ve bu organik maddenin diyajenezi CO3
-2

‟ta katkıda bulunur 

(Tucker ve Wright 1990).  

         Gömülme – kompaksiyon modelinden bir majör problem, komşu sığ su 

karbonatları içersine gözenek sıvılarının uzun mesafe taşınmasıdır. Çoğu gözenek suyu 

kompaksiyon esnasında yanaldan ziyade yukarıya doğru hareket eder (Magara 1978), 

gerçi yanal hareket gözenekli kalkarenitler ve kumtaşları ile aratabakalanmalı şeyllerde 

önemli olabilir. İlaveten havzasal çamurlardaki sıvıların sürekli kaynağı yoktur ve 

yeterli Mg
+2

 sağlanması yoktur, Morrow (1982 b) hesaplamıştır, ki şeylin birkaç yüz 

m
3
‟lük kompaksiyonu yanal olarak komşu kireçtaşının 1cm

3
 dolomitleşmesi için 

gereklidir. Benzer damarlarda Given ve Wilkinson‟un (1987) kütle denge hesaplamaları 

kilerden Mg
+2

‟un Michigan Basin içersinde dolomitin sadece %10‟luk miktarının 

sebebini izah ettiğini ve masif dolomitleşme için çamurkaya istifleri içersinde yetersiz 

Mg
+2

 olduğunu göstermiştir.  
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         Dolomitleşme derinlikle daha kolay ilerleyecektir, ki daha yüksek sıcaklıkları 

ifade eder, dolomit çökelimi için kinetik engelleyicilerin (hidrances) bazıları azaltılır 

(Tucker ve Wright 1990). Hidrate Mg
+2

 iyonlarının oranı azalır ve dolomit çökelmesinin 

reaksiyon oranları artar. Gömülme ortamlarında daha fazla zaman da mevcuttur (Tucker 

ve Wright 1990). 

         Sonuç olarak Gölboğazı formasyonu dolomitleri gelgit içi – gelgit altı ortamında 

oluşan karbonatların sığ gömülmeli erken diyajenetik dolomitleşmesi ve orta - derin 

gömülme derinliklerinde geç diyajenetik olarak dolomitleşmesi ile oluşmuştur. 
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5. SONUÇLAR 

 

Gölboğazı formasyonu dolomitleri gelgit içi – gelgit altı ortamında oluşan 

karbonatların sığ gömülmeli erken diyajenetik dolomitleşmesi ve orta - derin gömülme 

derinliklerinde geç diyajenetik olarak dolomitleşmesi ile oluşmuştur. 

Gölboğazı formasyonunda gözlenen kirli çekirdekli ve temiz kenarlı orta – iri 

kristalli replasif dolomit romboederleri geç gömülme orijinli olarak gelişmiştir. 

Çatlak dolgusu çimento dolomitler geç diyajenetik olarak oluşmuştur. 

Gölboğazı formasyonu dolomit örneklerinin çoğu NTE‟ce fakirleşmeyi 

sergilerler. Ancak Göboğazı formasyonu dolomit örnekleri birincil olarak gelişen 

kireçtaşlarına göre bir miktar NTE zenginleşmesi göstermektedir. Ayrıca örneklerin 

çoğunda negatif Ce anomalileri gözlenmesi yükseltgen ortamdaki dolomitleşmeyi 

önermektedir.   

Gölboğazı formasyonu dolomitleri için % Fe2O3– Toplam NTE (ppm)  grafiği 

karşılaştırılması pozitif bir ilişki sergilemektedir. Çoğu örneklerde Fe 1000 ppm den 

yüksekdir. Toplam NTE konsantrasyonları Fe içeriği ile artmaktadır; bu da NTE‟nin Fe 

oksitlerden azda olsa önemli miktarda alındığını önermektedir.    

         Gölboğazı formasyonu dolomitleri için toplam NTE konsantrasyonlarına karşı % 

Al2O3 ve SiO2 konsantrasyonlarının karşılaştırılması pozitif bir ilişki sergilemektedir. 

Dolomitlerdeki Al ve Si yüksek oranlardadır. Dolayısıyla bu dolomit örneklerindeki 

toplam NTE içerikleri Al ve/veya Si konsantrasyonlarının yükselmesiyle artar. Bu 

silisiklastik kirlenmenin de önemsiz olmakla beraber Fe „e göre nispeten daha yüksek 

olduğunu ifade eder.  

         Gölboğazı formasyonunun üzerinde uyumlu olarak yer alan Asarlıkyaylası 

formasyonuna ait şeyller ve silisiklastikler Gölboğazı formasyonu dolomitizasyonu için 

gerekli metal iyonlarını sağlamış olabilir. 

         Gölboğazı formasyonu dolomitlerinin özellikleri erken diyajenezde sığ denizel 

karbonat ortamında sığ gömülmeli (gelgit içi – gelgit altı) karışım suyu alanında düşük 

sıcaklıkta ve orta - derin gömülme alanındaki havzasal tuzlu sulardan yüksek 

sıcaklıklarda oluşumu önermektedir.       
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