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ΠΡΟΛΟΓΟΣ   

Η παρούσα διδακτορική διατριβή σχετικά με την βιοστρωματογραφική και 
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1. Εισαγωγή-σκοπός της εργασίας 
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Η παρούσα διδακτορική διατριβή ασχολείται με την βιοστρωματογραφική και 

παλαιοπεριβαλλοντική ανάλυση των ιζηματογενών ακολουθιών της νήσου Λήμνου 

στα πλαίσια της γεωδυναμικής εξέλιξης της ευρύτερης λεκάνης της Θράκης, και 

πραγματοποιήθηκε στον Τομέα Ιστορικής Γεωλογίας και Παλαιοντολογίας του 

Τμήματος Γεωλογίας και Γεωπεριβάλλοντος του Εθνικού και Καποδιστριακού 

Πανεπιστημίου Αθηνών. 

Η λεπτομερής βιοστρωματογραφική και παλαιοπεριβαλλοντική ανάλυση του Αν. 

Ηωκαίνου / Κατ. Ολιγοκαίνου στην ιζηματογενή ακολουθία της Λήμνου στο νότιο 

ελληνικό τμήμα της λεκάνης της Θράκης αποκαλύπτει την σχέση μεταξύ των οικο-

ιζηματογενών παραγόντων και της παλαιοπεριβαλλοντικής δυναμικής. Σκοπός της 

παρούσας διδακτορικής διατριβής είναι ο υψηλής ανάλυσης βιοστρωματογραφικός 

προσδιορισμός των διαστημάτων ενδιαφέροντος στην υπό μελέτη περιοχή και ο 

καθορισμός του ορίου Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου με βάση λεπτομερείς 

μικροπαλαιοντολογικές αναλύσεις, καθώς και η εξαγωγή συμπερασμάτων που 

αφορούν την  παλαιοπεριβαλλοντική ανάλυση και παλαιοωκεανογραφία της 

περιοχής,  και συγκριτικές παρατηρήσεις με βάση δεδομένα από την λεκάνη του 

Εβρου στα πλαίσια της γεωδυναμικής εξέλιξης της ευρύτερης λεκάνης της Θράκης.  
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2. Περιοχή μελέτης 
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2.1 Γενικά 

Η Μεσόγειος θάλασσα αποτελεί μια μεγάλη κλειστή θαλάσσια λεκάνη (εικ. 2.1), που 

βρίσκεται ανάμεσα σε τρεις ηπείρους την Ευρώπη, την Ασία και την Αφρική, ενώ η 

έκτασή της, συμπεριλαμβανομένου της Μαύρης Θάλασσας, αγγίζει τα 2.966.000 

km
2
, γεγονός που την καθιστά την μεγαλύτερη κλειστή θάλασσα της Γης. Η λεκάνη 

της Μεσογείου χωρίζεται σε δύο επιμέρους λεκάνες (υπολεκάνες), τη δυτική και την 

ανατολική, οι οποίες συνδέονται με το σχετικά ρηχό στενό της Σικελίας. Η ανατολική 

Μεσόγειος υπολεκάνη περιλαμβάνει τις επιμέρους μικρότερες λεκάνες (υπό-

υπολεκάνες) της Λεβαντίνης, της Αδριατικής, της Ιονίου και του Αιγαίου. Σήμερα η 

υπολεκάνη της ανατολικής Μεσογείου θεωρείται ως το τελευταίο υπόλειμμα του 

εξαφανισμένου -Μεσοζωικής ηλικίας- ωκεανού της Τηθύος (π.χ. Dercourt et al., 

1986; Le Pichon et al., 1988; Stampfli et al., 2001) και χαρακτηρίζεται από ιζήματα 

πάχους 6-12 km τα οποία υπέρκεινται ωκεάνιου φλοιού πάχους 10 km (Makris et al., 

1983; De Voogd et al., 1992; Ben-Avraham et al., 2002; Kopf et al., 2003; Garfunkel, 

2004; Royden & Papanikolaou, 2011). Η φυσικογεωγραφική διαίρεση της Μεσογείου 

σε σχέση με το αλπικό σύστημα της Τηθύος δείχνει ότι δεν πρόκειται για μια ενιαία 

και ομοιόμορφη λεκάνη, αλλά για μια σύνθετη δομή με αρκετά διαφοροποιημένη 

εξέλιξη κυρίως κατά το ανώτερο Καινοζωικό, όπως φαίνεται από τις δύο κύριες 

βαθιές θαλάσσιες λεκάνες και τη θέση τους σε σχέση με τους δύο κλάδους του 

αλπικού συστήματος και τα δύο ηπειρωτικά περιθώρια (π.χ. Παπανικολάου, 2015). 

Η βορειοανατολική περιοχή της Μεσογείου καλύπτει μια περιοχή μεταξύ 38° - 45° N 

γεωγραφικό πλάτος, και 20° - 30° E, γεωγραφικό μήκος, συμπεριλαμβανομένων της 

ηπειρωτικής Ελλάδας και του Αιγαίου πελάγους, δυτικά της Τουρκίας και το νότιο 

τμήμα της υφαλοκρηπίδας της Κρήτης (νότιο Κρητικό περιθώριο, South Cretan 

Margin). Το κλίμα της περιοχής αυτής είναι μεταβατικό και βρίσκεται υπό την 

επίδραση τόσο του τροπικού όσο και του εύκρατου γεωγραφικού καθεστώτος 

(Lionello et al., 2006). Επικρατεί ήπιο υγρό κλίμα, στο βόρειο τμήμα της, ενώ 

ξηρότερες συνθήκες χαρακτηρίζουν το νότιο. Η έκταση της λεκάνης του Αιγαίου 

φτάνει τα 1.8x1011 m2, ενώ η χωρητικότητα αυτής υπολογίζεται στα 8.1x1013 m
3
. 

Το Αιγαίο πέλαγος παρουσιάζει μια περίπλοκη φυσική και γεωγραφική διαμόρφωση, 

και εμφανίζει πολύπλοκη μορφολογία του βυθού με πολλά νησιωτικά συμπλέγματα 

http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%95%CF%85%CF%81%CF%8E%CF%80%CE%B7
http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%91%CF%83%CE%AF%CE%B1
http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%91%CF%86%CF%81%CE%B9%CE%BA%CE%AE
http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%93%CE%B7
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(Lykousis et al., 2002) με το Κυκλαδικό αρχιπέλαγος να διαχωρίζει το βόρειο από το 

νότιο Αιγαίο. 

Εικόνα 2.1: Γεωγραφικός χάρτης της ΒΑ Μεσογείου και η ευρύτερη περιοχή μελέτης. 

 

Tο Βόρειο Αιγαίο είναι μία επιμήκης περιοχή, που περιλαμβάνει πολλές εκτεταμένες 

λεκάνες και την Τάφρο του Β.Αιγαίου. Είναι μια επι-ηπειρωτική (Stanley and 

Perissoratis, 1977), μικροπαλιρροιακή (Tsimplis, 1994), θαλάσσια λεκάνη, που 

χαρακτηρίζεται από μια πολύπλοκη τοπογραφική δομή. Αποτελείται από μια 

ακανόνιστη βυθομετρία (με μέγιστο βάθος 2561 m), μια εκτεταμένη ακτογραμμή και 

περιλαμβάνει πάνω από 2000 μικρά και μεγάλα νησιά. Η υφαλοκρηπίδα της 

εκτείνεται (25 έως 95 km) κατά μήκος των βορείων και ανατολικών ακτών της 

Ελλάδας, με μια μάλλον ομαλή μορφολογία και σαφές υφαλοόριο, που βρίσκεται σε 

βάθος 120 έως 140 m (Perissoratis and Conispoliatis, 2003). 

Το Αιγαίο έχει αναγνωριστεί ως ιδιαίτερης σημασίας περιοχή στα πλαίσια της 

περιφερειακής και της παγκόσμιας κλιματικής αλλαγής και ως εκ τούτου, αποτελεί 

ιδανικό χώρο για την καταγραφή παρελθοντικών μεταβολών του κλίματος λόγω των 

υψηλότερων ρυθμών ιζηματογένεσης σε σχέση με τις βαθύτερες περιοχές της 

Μεσογείου (π.χ., Aksu et al., 1995; Geraga et al, 2000; 2005; Casford et al., 2003; 

Roussakis et al., 2004; Ehrmann et al., 2007; Gogou et al., 2007, 2015; Hamman et 

al., 2008; Marino et al., 2009; Triantaphyllou et al., 2009a, b; 2010, 2014, 2016).  
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Επιπλέον, το Bόρειο Αιγαίο, παρουσιάζει γενικά, αυξημένα ποσοστά καθίζησης και 

μειωμένη ανάμειξη ιζημάτων, σε σχέση με τον ανοιχτό ωκεανό, ειδικά κατά τη 

διάρκεια περιόδων στο παρελθόν, που ο βυθός της Μεσογείου έγινε ανοξικός-

δυσοξικός. Αυτές οι ιδιότητες καθιστούν το Αιγαίο μια εξαιρετική τοποθεσία για την 

διερεύνηση των μεταβολών του κλίματος και της υδρογραφίας, σε μεγάλη χρονική 

κλίμακα (δεκαετιών ή εκατονταετιών). Πρόσθετα στοιχεία σχετικά με τα ποσοστά 

συσσώρευσης ιζήματος, που επιτρέπουν την ποσοτικοποίηση της απόδοσης, 

ανακύκλωσης και ταφής του οργανικού άνθρακα (π.χ., Rabouille et al., 2001; 

Rousakis et al., 2004; Lagaria et al., 2013; Triantaphyllou et al., 2016), σε συνδυασμό 

με τη βακτηριακή δραστηριότητα και την βιοποικιλότητα, συνθέτουν την πολύπλοκη 

μορφή του συγκεκριμένου οικοσυστήματος. 

Ο ελλαδικός χώρος αποτελεί τμήμα της αλπικής Ευρώπης, με ιδιαίτερα γεωλογικά 

χαρακτηριστικά, τόσο σε ευρωπαϊκή όσο και σε παγκόσμια κλίμακα, που οφείλονται 

στη μετωπική της θέση στο πιο δραστήριο γεωλογικό τμήμα, του ενεργού νότιου 

ηπειρωτικού περιθωρίου, της ευρωπαϊκής πλάκας που προελαύνει προς Νότο, κάτω 

από το οποίο υποβυθίζονται τα ακραία και αρχαιότερα υπολείμματα ωκεάνιας 

λιθόσφαιρας της αφρικανικής πλάκας (δηλαδή του ωκεανού της Τηθύος), που 

κινείται προς Βορρά (π.χ., Papanikolaou, 2005, 2013, 2015). Η σημερινή μορφή, 

τοπογραφία και βαθυμετρία του ελληνικού χώρου εξαρτάται από τρεις κυρίως 

γεωτεκτονικές διεργασίες, που εξελίσσονται τα τελευταία 10-15 εκατομμύρια χρόνια: 

την μεταορογενετική επέκταση της αλπικής ζώνης κατά το Μειόκαινο,  τη μετάβαση 

του ρήγματος της Βόρειας Ανατολίας (North Anatolian Fault-NAF), δυτικά στο 

Βόρειο Αιγαίο, κατά το Μειόκαινο-Πλειόκαινο και την κίνηση της ηπειρωτικής 

Ανατολίας, προς τα δυτικά, καθώς και  την καταβύθιση του βορείου τμήματος της 

ανατολικής Μεσογείου, κάτω από τη μικροπλάκα του Αιγαίου και το άνοιγμα αυτού 

σε μια Β-ΒΑ-Ν-ΝΔ κατεύθυνση (π.χ. Papazachos & Kyratzi, 1996; Papanikolaou et 

al., 2002, 2006; Papanikolaou & Papanikolaou, 2007; Παπανικολάου, 2015).  



15 
 

 

Εικόνα 2.2: Γεωτεκτονική θέση και κινηματική της λεκάνης του Βορείου Αιγαίου (από 

Papanikolaou et al., 2002). 

 

Η κίνηση της Ανατολίας προς τα δυτικά (εικ. 2.2; 2.3; 2.4), κατά μήκος του ρήγματος 

της Βόρειας Ανατολίας σε συνδυασμό με τη συνεχιζόμενη σύγκρουση μεταξύ των 

μικροπλακών Αιγαίου και Αδριατικής, στη περιοχή του Ιονίου, βόρεια της περιοχή 

της Κεφαλονιάς, είχε ως αποτέλεσμα την έκταση της μικροπλάκα του Αιγαίου προς 

νότο (Dewey& Sengor, 1979, Jackson and McKenzie, 1988). Η ανάδυση και 

ανύψωση της Σερβο-μακεδονικής και της μεταμορφωμένης μάζας της Ροδόπης, σε 

πολλές φάσεις κατά τα διαστήματα Μειόκαινο-Πλειόκαινο-Τεταρτογενές, μέσω της 

ενεργοποίησης μεγάλων ρηγμάτων αποκόλλησης (της Καβάλας-Ξάνθης, του 

Στρυμόνα και του Β. Αιγαίου), δημιούργησε πολλές ρηξιγενείς λεκάνες (Θερμαϊκός-

Σποράδες, Καβάλα-Θάσος), στις οποίες αποτέθηκαν ιζηματογενείς ενότητες μεγάλου 

πάχους. 

H προς τα δυτικά μετατόπιση της ρηξιγενούς ζώνης της Βόρειας Ανατολίας, (τέλος 

Μειόκαινου-αρχές Πλειόκαινου), παραμόρφωσε τεκτονικά το χώρο του Αιγαίου, 

κατά μήκος μιας ζώνης παράλληλης με το ίχνος του ρήγματος της Βόρειας 

Ανατολίας, δημιουργώντας τη σημερινή μορφή της Τάφρου του Βορείου Αιγαίου 

(North Aegean Trough, NAT), η οποία αποτελεί την κύρια μορφολογική και 
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σεισμοτεκτονική (Papazachos et al., 1998, Papanikolaou & Papanikolaou, 2007) δομή 

(διεύθυνσης ΑΒΑ-ΔΝΔ) του Βορείου Αιγαίου. Η Τάφρος του Βορείου Αιγαίου 

περιλαμβάνει μία σειρά από επιμήκεις λεκάνες με μεγάλα βάθη και απότομα πρανή, 

οι οποίες έχουν δημιουργηθεί κατά μήκος ενεργών ρηγμάτων (από ανατολικά προς 

δυτικά, υπολεκάνη της Σάρου (1061 m), της Λήμνου (1590 m), του Άθω (1149 m), 

των Σποράδων (1470 m) και λεκάνη της Βόρειας Σκύρου (800 m). 

 

Εικόνα 2.3: Τεκτονικό καθεστώς της λεκάνης του Βορείου Αιγαίου (NAB) που 

απεικονίζει την κίνηση της ηπειρωτικής Ανατολίας προς τα δυτικά και την 

δεξιόστροφη διάρρηξη κατά μήκος του ρήγματος της Βόρειας Ανατολίας (NAF) (από 

Papanikolaou & Papanikolaou, 2007). 
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Εικόνα 2.4: Γεωλογικός χάρτης του Βορείου Αιγαίου (1. Τεταρτογενείς αποθέσεις, 2. 

Νεογενή ιζήματα, 3. Υπόβαθρο). Στον υποθαλάσσιο χώρο κυριαρχεί η δομή της 

Τάφρου του Βορείου Αιγαίου (από  Tranos, 2009, Papanikolaou et al., 2002). 

 

2.2 Η λεκάνη της Θράκης 

Η λεκάνη της Θράκης αποτελείται από πυριτικοκλαστικά ιζήματα ηλικίας Ηωκαίνου-

Ολιγοκαίνου καθώς και ιζηματογενείς αποθέσεις Νεογενούς και Τεταρτογενούς, 

μέχρι 9 km πάχος κυρίως στο ανατολικό τμήμα της λεκάνης, όπως φαίνεται από τις 

σεισμικές τομές και τις γεωτρήσεις υδρογονανθράκων (π.χ. Kopp et al., 1969; Turgut 

et al., 1991; Görür & Okay, 1996; Siyako & Hüvaz, 2007). Τα βορειοανατολικά και 

βορειοδυτικά περιθώρια της λεκάνης αποτελούνται από τα μεταμορφωμένα 

πετρώματα των ορεινών όγκων Στράντζα και Ροδόπης, αντίστοιχα. Η ανατολική 

λεκάνη της Θράκης, (έχει μελετηθεί αρκετά λόγω του υψηλού ποσοστού 

υδρογονανθράκων (π.χ. Görür et al., 1996; Görür & Okay, 1996; Okay et al., 1990; 

Turgut & Eseller, 2000; Siyako & Hüvaz, 2007; Ozcan et al., 2010). Η δυτική λεκάνη 

της Θράκης στην Ελλάδα αποτελείται από ιζηματογενή μολασσικού τύπου 

πετρώματα (π.χ. Lalechos 1986; Burchfiel et al., 2003; Mainhold & BouDagher-

Fadel, 2010; Papanikolaou & Triantaphyllou, 2010; Kilias et al., 2013; 

Παπανικολάου, 2015). Η ηφαιστειακή δραστηριότητα ξεκίνησε στο μέσο-ανώτερο 

Ηώκαινο, όπως αυτό αποδεικνύεται από την παρουσία ηφαιστειακών στρωμάτων 
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εντός των κλαστικών ιζημάτων (π.χ. Burchfiel et al., 2003). Πρόσφατα, η 

Τριτογενούς ηλικίας λεκάνη της Θράκης έχει ερμηνευθεί ως μια επιφανειακά 

αποσπώμενη (supradetachment) λεκάνη γεγονός που επικροτεί την υπόθεση 

διαστολής στη βάση των μεταμορφωμένων πετρωμάτων στην περιοχή της Ροδόπης 

(Kilias et al., 2013), αναθεωρώντας το μοντέλο μιας προ-τόξου λεκάνης (Görür & 

Okay, 1996; Tranos, 2009; Maravelis & Zelilidis, 2010). Προφανώς, η θέση της 

λεκάνης της Θράκης πίσω από το σύγχρονα επωθούμενο κάλυμμα των Ελληνίδων, 

είναι αρκετά σημαντική όσον αφορά την κατανόηση της γεωδυναμικής εξέλιξης των 

Ελληνίδων και των παρακείμενων περιοχών της Τουρκίας.  

Το βόρειο τμήμα της Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης ( ΗΤΒ: Hellenic Thrace Basin) 

υπέρκειται των μεταμορφωμένων πετρωμάτων της Ροδόπης και της Σερβο-

μακεδονικής  (Bonev et al., 2006). Στο βορειοδυτικό περιθώριο της λεκάνης της 

Θράκης, η περιοχή γύρω από την ενότητα της Ροδόπης (Kauffmann et al., 1976; 

Papanikolaou, 2009) περιλαμβάνει οφιολίθους, φυλλίτες και ανακρυσταλλωμένους 

ασβεστόλιθους ηλικίας Τριαδικού-Ιουρασικού (ενότητα Μακρή, Papadopoulos et al., 

1989; von Braun, 1993; Pomoni-Papaioannou & Papadopoulos, 1988) καθώς και 

ασβεστόλιθους Αλίκης ηλικίας κατώτερου Κρητιδικού (π.χ. Maratos & 

Andronopoulos, 1964; von Braun, 1968; Ivanova et al., 2015), τα οποία επίκεινται 

είτε τεκτονικά (von Braun, 1968; von Braun, 1993) είτε ασύμφωνα (Kopp, 1969) της 

ενότητας Μάκρη. Οι Kilias et al. (2013) διακρίνουν πέντε 

παραμορφωτικά/μετασχηματικά γεγονότα για τη δυτική λεκάνη της Θράκης και 

υπαινίσσονται ότι η περιοχή μελέτης βρίσκεται κάτω από τεκτονικό καθεστώς 

διαστολής με κατεύθυνση ΒΑ-ΝΔ και η οποία ξεκινά κατά τη διάρκεια του 

μέσου/ανώτερου Ηωκαίνου. Η παραμόρφωση συνεχίστηκε κατά τη διάρκεια του 

Ολιγοκαίνου-Μειοκαίνου με ταυτόχρονη δραστηριότητα μεγάλων οριζόντιων, 

ανάστροφων και κανονικών ρηγμάτων και πτυχώσεων. Κατά τη διάρκεια του 

Μειοκαίνου-Πλειοκαίνου, η μεγάλη κλίση/γωνία των κανονικών ρηγμάτων 

υποδιαιρεί τη λεκάνη σε μια σειρά από μικρότερες υπο-λεκάνες. Μερικά από τα 

κανονικά ρήγματα έχουν παραμείνει ενεργά μέχρι σήμερα και συμπίπτουν με τις 

τεκτονικές δυναμικές της ευρύτερης περιοχής της Ροδόπης και της περιοχής του 

βορείου Αιγαίου. 

Οι Papanikolaou & Triantaphyllou (2010) παρέθεσαν νέα τεκτονοστρωματογραφικά 

δεδομένα για το δυτικό τμήμα της λεκάνης της Θράκης και διέκριναν διαφορετικούς 
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τεκτονοστρωματογραφικούς σχηματισμούς κατά το χρονοστρωματογραφικό 

διάστημα του μέσου Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου. Με βάση την παρουσία δύο  NE-SW 

δεξιόστροφων ρηγματων ολίσθησης καθόρισαν τρειςυπολεκάνες, την υπολεκάνη 

Αλεξανδρούπολης (ακολουθία ανώτερου Ηωκαίνου - κατώτερου Ολιγοκαίνου), την 

υπολεκάνη Ορεστιάδας (κατώτερο Ολιγόκαινο) και την βορειότερη υπολεκάνη των 

Πετρωτών 

Σύμφωνα με τους Maravelis and Zelilidis (2016a), το υπόβαθρο δεν είναι εκτεθειμένο 

στο νότιο Ελληνικό τμήμα της λεκάνη της Θράκης (Λήμνος), αλλά η ανάλυση 

προέλευσης συμπεριλαμβανομένων της σύστασης των κλαστικών ιζημάτων και των 

γεωχημικών στοιχείων, υποδηλώνουν ότι η υπο-Πελαγονική ζώνη είναι ο πιο πιθανός 

υποψήφιος (Maravelis et al., 2015). Οι Tranos, (2009), Maravelis and Zelilidis, 

(2010), Maravelis and Zelilidis, (2013) θεωρούν ότι το Ελληνικό τμήμα της λεκάνη 

της Θράκης διαμορφώθηκε ως ένα επίμηκες τμήμα μεταξύ του μαγματικού τόξου της 

Ροδόπης (στο βορρά) και του πρίσματος προσαύξησης (accretionary prism) στο νότο.  

Αυτό το πρίσμα θεωρείται ότι αντιπροσωπεύει την προς τα δυτικά συνέχιση της 

ζώνης της Ποντίδαιας (Intra-Pontide) ή της πιο νότιας ωκεάνιας ζώνης Ισμίρ-

Άγκυρας (İzmir-Ankara) που σχετίζονται με το κλείσιμο της ωκεάνια λεκάνη της 

Νέο-Τηθύως (Okay et al., 2008). Το Ελληνικό τμήμα της λεκάνη της Θράκης 

παραμορφώνεται από το ρήγμα της Βόρειας Ανατολίας (NAF: North Anatolian 

Fault), που είναι μεταγενέστερο της ανάπτυξης του ελληνικού τμήματος της λεκάνη 

της Θράκης (δραστηριοποιείται από το ανώτερο Μειόκαινο έως το κατώτερο 

Πλειόκαινο) (π.χ. Armijo et al., 1999; Tranos, 2009). 

Η Ελληνική ζώνη υποβύθισης στο Αιγαίο ελέγχει το μαγματισμό στη Βαλκανική 

Χερσόνησο από το ανώτερο Κρητιδικό (π.χ. Fytikas et al., 1984; Marchev et al., 

2004). O μαγματισμός ηλικίας ανώτερου Κρητιδικού που έλαβε χώρα στη νότια 

Βουλγαρία, έχει αποδοθεί σε έναν μηχανισμό υποβύθισης, με την οροσειρά της 

Ροδόπης να θεωρείται ως το μετωπικό τμήμα της Σερβομακεδονικής (Srednogorie) 

ζώνης (Marchev et al., 2004).Τα ηφαιστειακά πετρώματα του κατώτερου Μειοκαίνου 

είναι τα συνήθη στο Βόρειο Αιγαίο, υποδεικνύοντας μια περαιτέρω νότια 

μετανάστευση (π.χ. Innocenti et al., 1994; Maravelis et al., 2007). Έχει παρατηρηθεί 

επέκτασης της ζώνης υποβύθισης σαν αποτέλεσμα του συνεχούς περιφερειακού 

μαγματισμού (Marchev et al., 2004).  
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2.3 Νότιο τμήμα της Ελληνικής λεκάνης της Θράκης: Νήσος Λήμνος 

Η περιοχή μελέτης (Λήμνος) βρίσκεται στη βορειοανατολική περιοχή της Μεσογείου, 

και πιο συγκεκριμένα στο βορειοανατολικό Αιγαίο πέλαγος (εικ. 2.1; 2.5). Η ακριβής 

γεωγραφική θέση της Λήμνου ορίζεται από 40° 02’ 24’’ Β έως 39° 47’ Ν γεωγραφικό 

πλάτος και από 25° 00’ Δ μέχρι 25° 30’ Α γεωγραφικό μήκος και περιλαμβάνεται στο 

γεωλογικό χάρτη του Ι.Γ.Μ.Ε κλίμακας 1:50000 (φύλλο: Λήμνος). 

Το νησί της Λήμνου έχει έκταση περίπου 400 τ.χλμ. και ήπια μορφολογία με χαμηλό 

ανάγλυφο στο ανατολικό μέρος, ενώ είναι απότομο, τραχύ και με αρκετούς λόφους 

στο δυτικό μέρος, με υψηλότερο υψόμετρο τα 430 μέτρα στο βορειοδυτικό τμήμα. Τα 

ιζηματογενή πετρώματα που συνιστούν μέρος της γεωλογίας της Λήμνου 

παρουσιάζουν ηλικίες που κυμαίνονται από μέσο Ηώκαινο (Λουτήσιο) ως  κατώτερο 

Μειόκαινο (εικ. 2.5). 

Το σύστημα της Ελληνικής λεκάνης της Θράκης παραμορφώνεται από το ρήγμα της 

Βόρειας Ανατολίας (NAF: North Anatolian Fault), που είναι μεταγενέστερο της 

ανάπτυξης του συστήματος της Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης (δραστηριοποιείται 

από το ανώτερο Μειόκαινο έως το κατώτερο Πλειόκαινο) (π.χ. Armijo et al., 1999; 

Tranos, 2009; Kilias et al., 2013; Παπανικολάου, 2015). 

Tις τελευταίες δεκαετίες, η Λήμνος υπήρξε αντικείμενο πολυάριθμων γεωλογικών 

και πετρολογικών μελετών (Fytikas et al. 1979, 1984; Lyberis 1984; Mercier et al. 

1989; Pavlides et al. 1990; Pe-Piper et al. 2009). Ο πρώτος σχηματικός γεωλογικός 

χάρτης σκιαγραφήθηκε από τον Papp (1945) ενώ αργότερα ενημερώθηκε από τον 

Davis (1960). Οι Innocenti et al. (1994) στην εργασία τους σχετικά με τη γεωλογική 

και γεωδυναμική εξέλιξη της Λήμνου, παρουσίασαν μια απλοποιημένη εκδοχή του 

γεωλογικού χάρτη, αρχικά σε κλίμακα 1:25.000. Διαδοχικά, οι Innocenti et al. (2003) 

παρουσίασαν μία πρώτη εκδοχή του χάρτη σε κλίμακα 1:50.000. Η τελική μορφή του 

χάρτη παρουσιάζει σημαντικές διαφορές με το χάρτη που προγενέστερα 

δημοσιεύθηκε από τον Roussos (1993) και ο οποίος επικεντρώθηκε κυρίως στα 

ηφαιστειακά πετρώματα. Τα δεδομένα των κύριων γεωλογικών ακολουθιών της 

Λήμνου όπως αυτές διατυπώθηκαν από τους Innocenti et al. (1994) έδωσαν νέες 

http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%93%CE%B5%CF%89%CE%B3%CF%81%CE%B1%CF%86%CE%B9%CE%BA%CF%8C_%CF%80%CE%BB%CE%AC%CF%84%CE%BF%CF%82
http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%93%CE%B5%CF%89%CE%B3%CF%81%CE%B1%CF%86%CE%B9%CE%BA%CF%8C_%CF%80%CE%BB%CE%AC%CF%84%CE%BF%CF%82
http://el.wikipedia.org/wiki/%CE%93%CE%B5%CF%89%CE%B3%CF%81%CE%B1%CF%86%CE%B9%CE%BA%CF%8C_%CE%BC%CE%AE%CE%BA%CE%BF%CF%82
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εκτιμήσεις για τη γεωδυναμική εξέλιξη της βόρειας Ελλάδας από το ανώτερο 

Κρητιδικό έως το Ολιγόκαινο. 

 
Εικόνα 2.5: Γεωλογικός χάρτης της νήσου Λήμνου όπου απεικονίζονται τα μεταλπικά 

ιζήματα, τα Αν. Ηωκαινικά/Ολιγοκαινικά ιζήματα και τα ηφαιστειακά πετρώματα 

(τροποποιημένο από Ι.Γ.Μ.Ε., 1993), και  το σύστημα των κύριων ρηγμάτων  (από 

Tranos 2009). Τα κόκκινα σημεία δείχνουν τις θέσεις δειγματοληψίας στην παρούσα 

μελέτη. 
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Σύμφωνα με τους Ρούσσος (1993) και κυρίως Innocenti et al. (2009) η ιζηματογενής 

ακολουθία της Λήμνου διαχωρίζεται ως ακολούθως (εικ. 2.6): 

Κατώτερη ιζηματογενής ακολουθία 

Το κατώτερο ιζηματογενές τμήμα, που καλύπτει το 60% του νησιού αποτελείται από 

τρεις διακριτές μονάδες (Innocenti et al., 2009).  

1. Ενότητα Φισίνης-Σαρδών  

Αποτελεί την πιο εκτεταμένη ιζηματογενή ακολουθία του νησιού. Το κατώτερο 

κομμάτι της χαρακτηρίζεται από ψαμμίτες, με πρασινωπούς ιλυόλιθους και 

σχιστόλιθους. Τα στρώματα ψαμμίτη, πάχους 20-30 εκ. ως 1 μέτρο είναι κανονικά 

διαβαθμισμένα και καλά συγκολλημένα με επιφανειακές επιφάνειες αποσάθρωσης. 

Ολισθόλιθοι από σκληρούς, χρώματος ανοιχτού γκρίζου, νουμουλιτοφόρους 

ασβεστόλιθους βρίσκονται επίσης στα κατώτερα τμήματα της ακολουθίας. Από πάνω 

τους ακολουθεί μια ασυνήθιστη επίστρωση τόφφων, πάχους 6 μέτρων και έκτασης 8 

χλμ. Αποθέσεις τόφφων συναντώνται και στην περιοχή της Πλάκας. Στο μέσο και 

ανώτερο μέρος της ακολουθίας υπερισχύουν παχείς ψαμμίτες έναντι των αργιόλιθων 

και των πηλόλιθων. Η ηλικία της συγκεκριμένης ακολουθίας καθορίστηκε με 

νανοαπολιθώματα (Innocenti et al., 2009). Στο κατώτερο τμήμα τα είδη που 

βρέθηκαν είναι τυπικά μεσο-ηωκαινικά (Ericsonia formosa, Dictyococcitres bisectus, 

Reticolufenestra umbiica, Micrantbolicus pemma, Braurodosphaera bigelowi). Τα 

υποκείμενα στρώματα των τόφφων περιέχουν απολιθώματα ενδεικτικά του ανώτερου 

Ηωκαίνου (Isthmolithus recurvus). Δείγματα μέσα και πάνω από τους τόφφους 

χρονολογήθηκαν ως κατω-ολιγοκαινικά (Q.colossicus, E. formosa, R.umbilica, 

απουσία των ειδών Discoaster saipanensis, D. barbadiensis). 

2. Ενότητα Ηφαιστίας  

Η ενότητα αυτή αποτελείται κυρίως από παχιά στρώματα, ως 5 μέτρα, 

κιτρινοκοκκινωπών ψαμμιτών. Στην περιοχή μεταξύ Παναγιάς και Νέας Κουτάλης 

σχηματίζουν χαρακτηριστικά Α-Δ πρίσματα. Το ανώτερο τμήμα του σχηματισμού 

φαίνεται δίπλα στο Ρουσσοπούλι και στη Μύρινα και αποτελείται από μια παχιά 
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ακολουθία αργιλωδών πηλολίθων, σχιστολίθων και μαργών, με λίγους ψαμμίτες 

ανάμεσα και θραύσματα πυριτολίθων. Η κορυφή της Ηφαιστίας είναι μια διαβρωτική 

επιφάνεια, προγενέστερη της ηφαιστειακής δραστηριότητας που κάλυψε εκτεταμένα 

μεγάλο μέρος αυτής της ενότητας. Η παρουσία του είδους Helicopontosphaera στο 

ανώτερο τμήμα της, υποδεικνύει ως ηλικία το ανώτερο Ολιγόκαινο – (?) κατώτερο 

Μειόκαινο (Innocenti et al., 2009). 

3. Ενότητα Θερμών  

Αυτή η ενότητα, πάχους 10 μέτρων, που εκτίθεται ασυνεχώς μόνο στο δυτικό και 

νοτιοδυτικό κομμάτι του νησιού, αποτελείται από συσσωματώματα με πολύ 

οξειδωμένα χαλίκια και ηφαιστειακούς κλάστες, μάργες με διατομα και άφθονα 

υπολείμματα φυτών. Ακριβώς δίπλα από τα Θερμά, παρατηρείται ξεκάθαρα η σχέση 

της ενότητας με το ανώτερο τμήμα της Ηφαιστίας, ενώ η σχέση με τα υπερκείμενα 

ηφαιστειακά είναι περαιτέρω ορατή δυτικά του ακρωτηρίου Παρανήσια. Η ενότητα 

Θερμών δείχνει μια απότομη αλλαγή από θαλάσσιο σε ηπειρωτικό περιβάλλον, μετά 

τη φάση παραμόρφωσης και διάβρωσης που επηρέασε τις παλαιότερες ιζηματογενείς 

ακολουθίες. Θεωρείται κατω-μειοκαινική, λόγω της γεωμετρικής της θέσης ανάμεσα 

στις υπερκείμενες κατω-μειοκαινικές λάβες και στα υποκείμενα ιζηματογενή της 

ενότητας της Ηφαιστίας. 

Πυριγενές σύμπλεγμα  

Το πυριγενές σύμπλεγμα εμφανίζεται στον δυτικό και στον κεντροδυτικό τομέα του 

νησιού (Μούδρος). Ένα διεισδυτικό σώμα, περιορισμένης έκτασης βρίσκεται στην 

περιοχή του ακρωτηρίου Φακός. Ραδιοχρονολογήσεις έδειξαν ότι η δραστηριότητα 

έλαβε χώρα ουσιαστικά στο κατώτερο Μειόκαινο, μεταξύ 22.6 και 18 Ma. Συνολικά, 

τα ηφαιστειακά πετρώματα δείχνουν ορογενετική συγγένεια. 

Η Ενότητα Ρωμανού αποτελείται κυρίως από μια πυροκλαστική ακολουθία, που 

εμφανίζεται γύρω από τον κόλπο του Μούδρου. Στο κατώτερο τμήμα της 

σχηματίστηκε από πυροκλαστικές ροές, πλούσιες σε λιθοκλάστες και κλάστες από 

ελαφρόπετρες, κοντά στην κορυφή. Νότια του χωριού Ρωμανού, οι πυροκλαστικές 

αποθέσεις βρίσκονται ενδιαστρωμένες με ηπειρωτικά ιζήματα και περιέχουν άφθονα 

απολιθώματα φυτών, και ίχνη τους, και απολιθωμένους κορμούς. Η ηλικία 

προσδιορίστηκε στα 19.8 Ma (π.χ. Fytikas et al., 1979). 
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Η Ενότητα Κατάλακκου κυρίως από δόμους λάβας. Συχνά, οι λάβες δεν διαπερνούν 

το ιζηματογενές κάλυμμα και σχηματίζουν κρυμμένους δόμους. Η ηλικία τους 

πιθανολογείται ότι είναι 20-21 Ma (Fytikas et al., 1979; Innocenti et al., 1994). Τα 

πετρώματα είναι πορφυριτικοί ανδεσίτες και δακίτες. 

 

 

Εικόνα 2.6:  Στρωματογραφική στήλη των Καινοζωικών ιζηματογενών στρωμάτων 

της Λήμνου (τροποποιημένο από Innocenti et al., 1994; Caracciolo et al., 2011). 
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Η Διείσδυση Φακός έχει εύρος μικρότερο από 1 τ.χλμ. και εμφανίζεται στο νότιο 

μέρος του νησιού. Με τη διείσδυση συνδέεται ένα σμήνος δεισδυτικών φλεβών, πολύ 

λεπτών. Ουσιαστικά πρόκειται για έναν χαλαζομονζονίτη, με εμφανή σημάδια 

υδροθερμικής δράσης. 

Η Ενότητα Μύρινας αποτελεί τα νεότερα ηφαιστειακά προϊόντα του νησιού (19.3-

18.2 Ma). Η ενότητα αποτελείται από δόμους λάβας, που σχετίζονται με ροές λάβας, 

λατυποπαγή και λαχάρ.  

Ανώτερη ιζηματογενής ακολουθία  

Η ακολουθία αυτή περιλαμβάνει αποθέσεις που εμφανίζονται μεταξύ Παναγιάς και 

Νέας Κουταλης, καθώς και στην περιοχή Λαγκαδάς και είναι μειοκαινικής ηλικίας 

(Innocenti et al., 2009). Είναι μια ενότητα που παρεμβάλλεται μέσα στην 

πυροκλαστική μειοκαινική ακολουθία. Στο Λαγκαδά η αυτή η ενότητα βρίσκεται 

ασύμφωνα πάνω στην πυροκλαστική ακολουθία και έχει λιθολογίες ανάλογες με τα 

πλειο-πλειστοκαινικά ιζήματα, που περιγράφηκαν από τον Ρούσσο (1993). 

Φάσεις ιζηματογένεσης  

Στην περιοχή της Λήμνου αναγνωρίστηκαν 7 διαφορετικές φάσεις ιζηματογένεσης: 

αποθέσεις λοβών, αποθέσεις μεταξύ των λοβών, αποθέσεις μεταξύ των ριπιδίων, 

αποθέσεις καναλιών, αποθέσεις αναχωμάτων, αποθέσεις κατωφέρειας και αποθέσεις 

υφαλοκρηπίδας (Μαραβέλης, 2009, Maravelis et al., 2007, Maravelis & Zelilidis, 

2011, Maravelis et alo., 2015) (εικ. 2.7).  

Οι αποθέσεις λοβών έχουν πάχος μέχρι 100 m και εμφανίζονται κυρίως στα βόρεια 

και βορειοδυτικά τμήματα του νησιού. Χαρακτηρίζονται από εναλλαγές ψαμμίτη 

(συνήθως με επίπεδες βάσεις) με άργιλο ο οποίος κατά διαστήματα εμφανίζεται με 

παρενστρώσεις πηλού. Τα ιχνοαπολιθώματα εμφανίζονται συχνά ενώ και οι 

παλαιορευματικοί δείκτες (flute, groove marks) εμφανίζονται σε αφθονία.  

Οι αποθέσεις μεταξύ των λοβών έχουν πάχος μεγαλύτερο από 30 m και αποτελούνται 

από εναλλαγές ψαμμίτη (συνήθως με επίπεδες βάσεις) και αργίλου (συνήθως 

στερείται εσωτερικών δομών) ενώ ανάμεσά τους εντοπίζονται συχνά ιζήματα 

υπερβασικής σύστασης πάχους όχι μεγαλύτερου από 6 m και τα οποία έχουν αποτεθεί 

παράλληλα στη στρώση των τουρβιδιτικών αποθέσεων.  
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Οι αποθέσεις μεταξύ των ριπιδίων έχουν πάχος μεγαλύτερο των 30 m και 

χαρακτηρίζονται από εναλλαγές ψαμμίτη (συνήθως με επίπεδες βάσεις) και αργίλου 

(συνήθως στερείται εσωτερικών δομών), ενώ τα ιχνοαπολιθώματα είναι πολύ συχνά 

σε αυτή την ενότητα.  

Οι αποθέσεις καναλιών μπορεί να είναι παρουσία ή απουσία κροκαλοπαγούς. Οι 

αποθέσεις καναλιών χωρίς κροκαλοπαγές αποτελούνται από εναλλαγές ψαμμίτη 

(συνήθως με απότομες ή διαβρωσιγενείς βάσεις) με ημιπελαγικούς αργίλους 

(συνήθως στερούνται εσωτερικών δομών). Οι παλαιορευματικοί δείκτες (flute, 

groove marks) εμφανίζονται σε αφθονία. Οι αποθέσεις καναλιών με κροκαλοπαγές 

χαρακτηρίζονται από εναλλαγές ψαμμίτη ο οποίος κατά τόπους συσχετίζεται με 

χαλικώδεις ψαμμίτες και κροκαλοπαγή με ημιπελαγικούς αργίλους. Το πάχος των 

κροκαλοπαγών ξεπερνά τα 3 m, συνήθως είναι αδιαβάθμητα και αποτελούνται από 

ραδιολαριτικές, ασβεστολιθικές, ψαμμιτικές, γνευσιακές, σχιστολιθικές, χαλαζιτικές 

και ηφαιστειακές κροκάλες και από ψαμμιτικό συνδετικό υλικό. 

Οι αποθέσεις κατωφέρειας έχουν πάχος μεγαλύτερο από 30 m και χαρακτηρίζονται 

από αργίλους χωρίς άλλες εσωτερικές δομές. Οι ψαμμίτες είναι σπάνιοι ενώ συνήθως 

διακόπτουν τις αποθέσεις καναλιών ή αναχωμάτων.  

Τέλος, οι αποθέσεις υφαλοκρηπίδας έχουν πάχος μεγαλύτερο των 50 m. Η βάση τους 

αποτελείται σχεδόν αποκλειστικά από ψαμμίτες πάχους έως και 3 m ενώ ανάμεσά 

τους παρεμβάλλονται πολύ λεπτοί άργιλοι πλούσιοι σε οργανικό υλικό. Η οροφή τους 

αποτελείται σχεδόν εξολοκλήρου από συμπαγή και ομογενή άργιλο.    
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Εικόνα 2.7: Ιζηματογενείς φάσεις της Λήμνου όπως έχουν προσδιορισθεί από τους Maravelis et al. (2016). 
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Σύμφωνα με τους Maravelis and Zelilidis (2016a), στο νότιο τμήμα του Ελληνικής 

Λεκάνης της Θράκης (Λήμνος), έλαβε χώρα η ανάπτυξη του πρίσματος προσαύξησης 

κατά τη διάρκεια του ανώτερου Ηωκαίνου - κατώτερου Ολιγοκαίνου, όπως 

αποδεικνύεται από τις αναλύσεις U-Pb στα ιζήματα βαθέων υδάτων. Οι 

ιζηματολογικές αναλύσεις  που πραγματοποιήθηκαν στην περιοχή της Λήμνου 

έδειξαν ότι πρόκειται για ιζηματογενείς αποθέσεις τυπικές ενεργών ηπειρωτικών 

περιθωρίων (Maravelis et al., 2007). Πιο συγκεκριμένα, η ανάλυση των φάσεων 

ιζηματογένεσης, σε συνδυασμό με την λιθο-στρωματογραφική εξέλιξη 

καταδεικνύουν την ανάπτυξη ενός πλούσιου σε άμμο συστήματος υποθαλασσίων 

ριπιδίων αλλά και μια προοδευτική ρήχευση της λεκάνης ιζηματογένεσης (Maravelis 

et al., 2007; Maravelis and Zelilidis, 2011).  

Τα ιζήματα βαθιάς θάλασσας επικρατούν, αλλά προοδευτικά η ιζηματογένεση 

λαμβάνει χώρα σε περιβάλλοντα κατωφέρειας και ρηχών νερών (Maravelis et al., 

2015). Επιπλέον, η ανάλυση των στρωματογραφικών ακολουθιών (sequence 

stratigraphy), δείχνει αφενός έναν ασύμμετρο ιζηματογενή χαρακτήρα και αφετέρου 

ότι στην περιοχή μελέτης επικρατούν ιζήματα τα οποία αποτέθηκαν κατά την 

διάρκεια της απόσυρσης της θάλασσας (regression), σε βάρος των ιζημάτων που 

αποτέθηκαν κατά την διάρκεια της επίκλησης της θάλασσας (transgression), με 

αποτέλεσμα να αποτελούν τυπική μορφή ιζηματογενών ακολουθιών που αποτέθηκαν 

σε τεκτονικά καθεστώτα συμπίεσης (Maravelis and Zelilidis, 2011; Maravelis et al., 

2016a, b). Η λεπτομερής παλαιορευματική ανάλυση δείχνει μια BA-BBA 

κατεύθυνση ροής και μια νότια πηγή τροφοδοσίας (Maravelis et al., 2007; Maravelis 

et al., 2015). Οι παλαιομαγνητικές μελέτες δεν έδειξαν καμία περιστροφή της 

ανατολικής περιοχής της Ροδόπης-Θράκης από το Ολιγόκαινο και μετά (Kissel et al., 

1986; Kissel and Laj, 1988), γεγονός που αποδεικνύει ότι η ΒΑ-ΒΒΑ κατεύθυνση του 

παλαιορεύματος που καταγράφηκε στα πετρώματα που μελετήθηκαν, ήταν η κύρια 

κατεύθυνση (Maravelis and Zelilidis, 2010). Η γεωχημική ανάλυση είναι σε 

συμφωνία με την ιζηματολογική έρευνα και υποδεικνύει ένα ενεργό ηπειρωτικό 

περιθώριο ως το πιο πιθανό γεωτεκτονικό περιβάλλον απόθεσης των υπό μελέτη 

ιζηματογενών σχηματισμών (Maravelis and Zelilidis, 2010).  
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Στοιχεία γεωδυναμικής εξέλιξης του νότιου τμήματος της Λεκάνης της Θράκης 

Σύμφωνα με τους Innocenti et al. (2009) οι κλάστες, με βάση πετρογραφικές 

αναλύσεις σε ψαμμίτες, προέρχονται από πετρώματα μεταμορφωμένα χαμηλού ως 

μέσου βαθμού μεταμόρφωσης  και ιζηματογενή, που προέρχονται από την Ροδοπική 

Μάζα και την Περι-Ροδοπική Ζώνη.  Κατά τη διάρκεια του ανώτερου Ολιγόκαινου 

και του κατώτερου Μειόκαινου η ιζηματογενής ακολουθία πτυχώθηκε ελαφρά, 

διαβρώθηκε κι έπειτα καλύφθηκε κυρίως από ηπειρωτικά ιζήματα. Σχετικά έντονος 

μαγματισμός ξεκίνησε στο κατώτερο Μειόκαινο με πυροκλαστικές ροές, που 

ακολουθήθηκαν από την τοποθέτηση ροών λάβας και δόμων. Τρεις ηφαιστειακές 

μονάδες, καθώς και ένας χαλαζομονζονίτης περιορισμένης έκτασης, καλύπτουν πολύ 

από το νοτιοδυτικό μέρος του νησιού. Η Ηωκαινική/Μειοκαινική ιζηματογενής 

ακολουθία της Λήμνου αντανακλά τις γεωδυναμικές σχέσεις ανάμεσα στη 

Σερβομακεδονική Ενότητα και στη Ροδοπική Μάζα και το κλείσιμο του Ωκεανού της 

Πίνδου (Υπο-Πελαγονική), με τον ωκεάνιο φλοιό του να υποβυθίζεται τουλάχιστον 

από το ανώτερο Κρητιδικό κάτω από το Ευρωπαϊκό Περιθώριο, που 

αντιπροσωπεύεται από μονάδες που ανήκουν στις ζώνες Ροδόπης-Bαρδάρη-

Πελαγονικής.  

Το δυτικό τμήμα της λεκάνης της Θράκης, χωρίζεται σε τρεις κύριες ενότητες, της 

Ξάνθης – Κομοτηνής, της λεκάνης του Έβρου και της λεκάνης της Λήμνου στο 

βόρειο Αιγαίο (Papanikolaou & Triantaphyllou, 2010; Caracciolo et al., 2011). Μια 

επικλυσιγενής φάση εντός της ζώνης Ξάνθης-Κομοτηνής και του Έβρου 

χαρακτηρίζεται από εκτεταμένες αποθέσεις ανθρακικών (ρηχών υδάτων) ηλικίας 

Πριαμπόνιου και οι οποίες αποτελούνται από ασβεστόλιθους πλούσιους σε 

Numullites, κοράλλια και φύκια. Αυτή η εναπόθεση του ανθρακικού (ρηχών υδάτων) 

υλικού σηματοδότησε την αρχική ταχεία καθίζηση της λεκάνης και μια αλλαγή από 

τεκτονική συμπίεση σε διαστολή (extension) (π.χ. Papanikolou & Triantaphyllou, 

2010; Kilias et al 2013). Τα δύο κύρια συστήματα της λεκάνης γνώρισαν μια γενική 

τάση εμβάθυνσης, η οποία προκάλεσε την εμφάνιση της ιζηματογένεσης  

τουρβιδιτών στα βαθύτερα παλαιοπεριβάλλοντα. Τα πυριτοκλαστικά στρώματα τα 

οποία υπέρκεινται ασύμφωνα των ανθρακικών (ρηχών υδάτων) στρωμάτων, 

αντανακλούν απότομες αλλαγές στην τοπογραφία της λεκάνης. Τα στρώματα της 

Λήμνου αποτελούνται μόνο από τουρβιδίτες βαθέων υδάτων, οι οποίοι είναι αρκετά 

παρόμοιοι με εκείνους της λεκάνης του Έβρου (Caracciolo et al., 2011). 
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Σύμφωνα με τους Caracciolo et al. (2011), η φάση διαστολής συνοδεύεται από τη 

μαγματική δραστηριότητα, που ήταν διαδεδομένη από την κεντρο/ανατολική Ροδόπη 

έως το βόρειο Αιγαίο Πέλαγος. Η μαγματική δραστηριότητα στη λεκάνη του Έβρου 

ξεκίνησε από το κατώτερο Ολιγόκαινο. Η ανώτερου Κρητιδικού/μέσου Ηωκαίνου 

φάση διαστολής (extension) προκάλεσε έντονη παραμόρφωση και ακολούθως 

ανύψωση της μάζας της Ροδόπης και της ζώνης γύρω από τη Ροδόπη. Η σύνθεση του 

ψαμμίτη για την περιοχή της βορειο/δυτικής λεκάνης της Θράκης στην Ελλάδα 

επιβεβαιώνει τις ξεχωριστές συνεισφορές από τη Ροδοπική μάζα και τη ζώνη γύρω 

από τη Ροδόπη. Ο ηπειρωτικής προέλευσης ψαμμίτης είναι πλούσιος σε χαλαζία, με 

σημαντικές διαφορές στη σύνθεση μεταξύ των τριών παραπάνω ενοτήτων. Ο 

ψαμμίτης της λεκάνης Ξάνθης-Κομοτηνής προήλθε κυρίως από την πλευρική πίεση 

της Ροδόπης, ενώ ο πλούσιος σε χαλαζία της λεκάνης του Έβρου και της Λήμνου 

προήλθε από την πλευρική πίεση της Περι-Ροδοπικής ζώνης (Caracciolo et al., 2011). 

Σύμφωνα με τους Caracciolo et al. (2011), το γεγονός ότι οι χαλαζιακοί και 

ηφαιστειοκλαστικοί ψαμμίτες της λεκάνης του Έβρου και της Λήμνου έχουν την ίδια 

σύνθεση υποδηλώνοντας ότι οι δύο αυτές λεκάνες ήταν μέρος μιας ευρύτερης 

λεκάνης εντός της Περι-Ροδοπικής ζώνης που αργότερα διαμελίστηκε 

αντικατοπτρίζοντας τις βασικές γεωδυναμικές αλλαγές μετά τη Ροδοπική ορογένεση 

και της έναρξης της διαστολής στο Αιγαίο Πέλαγος. 

Σε αντίθεση με τους Caracciolo et al. (2011), οι Maravelis & Zelilidis (2013), 

Maravelis et al. (2015, 2016), θεωρούν ότι  παρόλο που το υπόβαθρο δεν είναι 

εκτεθειμένο στο νότιο τμήμα της Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης (Λήμνος), η 

ανάλυση προέλευσης αναφορικά με τη σύσταση των κλαστικών ιζημάτων και των 

γεωχημικών στοιχείων, υποδηλώνει ότι η υπο-Πελαγονική ζώνη είναι η πλέον πιθανή 

υποψήφια πηγή τροφοδοσίας. Επομένως θεωρούν ότι το σύστημα της Ελληνικής 

Λεκάνης της Θράκης διαμορφώθηκε ως ένα επίμηκες τμήμα μεταξύ του μαγματικού 

τόξου της Ροδόπης στο βορρά και του πρίσματος προσαύξησης στο νότο (Tranos, 

2009; Maravelis and Zelilidis, 2010; Maravelis and Zelilidis, 2013). Στη ζώνη 

υποβύθισης, η προσαύξηση του ωκεάνιου φλοιού και των ιζημάτων στην ανώτερη 

πλάκα προκάλεσε την ανάπτυξη ενός πρίσματος προσαύξησης (Maravelis and 

Zelilidis, 2010; Görür and Elbek, 2013; Maravelis and Zelilidis, 2013). Μεταξύ του 

μαγματικού τόξου και του πρίσματος προσαύξησης, τα ιζήματα που πληρούν την 

μπροστά από το τόξο λεκάνη της Θράκης περιλαμβάνουν και τα κλαστικά ιζήματα 
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ηλικίας Ηωκαίνου – Ολιγοκαίνου (Maravelis et al., 2007; Maravelis and Zelilidis, 

2011). 

Σύμφωνα με τους Maravelis et al. (2016a), oι αναλύσεις που πραγματοποιήθηκαν σε 

προγενέστερες εργασίες τους υποδεικνύουν δύο πηγές ιζημάτων (Maravelis et al., 

2007; Maravelis and Zelilidis, 2010; 2011; D'Atri et al., 2012). Το βόρειο τμήμα  της 

Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης επηρεάζεται από το περιθώριο της Ροδόπης και της 

Σερβο-μακεδονικής και τροφοδοτείται με άφθονα χονδρόκοκκα ιζήματα πέρα από 

την κατωφέρεια προς τα βαθιά τμήματα της προ-τόξου λεκάνης. Αυτό το ίζημα 

διαμόρφωσε εκτεταμένες αποθέσεις υποθαλάσσιων ριπιδίων τα οποία περικόπηκαν 

κατά μήκος του βόρειου τμήματος της Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης (Maravelis 

and Zelilidis, 2010; 2013). Η ιζηματογένεση στο νότιο τμήμα της Ελληνικής Λεκάνης 

της Θράκης ελέγχεται κατά κύριο λόγο από το πρίσμα προσαύξησης. Η πηγή 

διαβρώθηκε οδηγώντας σε μία βαθιά εντομή του οφιολιθικού υποβάθρου, 

επιτρέποντας έτσι μια σημαντική ποσότητα χονδρόκοκκου υλικού να μεταφερθεί 

στην προ-τόξου περιοχή (Maravelis and Zelilidis, 2010). 

Τόσο η πετρογραφική όσο και η γεωχημική ανάλυση έδειξαν ότι τα 

βασικά/υπερβασικά πετρώματα (π.χ. γάββρος, βασάλτης, πυριτόλιθος), αλλά και τα 

ιζηματογενή πετρώματα (κερατόλιθος, ψαμμίτης) αποτελούσαν τις κύριες πηγές 

τροφοδοσίας του ιζήματος για τις μελετηθείσες αποθέσεις (Maravelis and Zelilidis, 

2010). Επιπλέον, η πολύ μικρή συμμετοχή όξινων ηφαιστειακών πετρωμάτων στη 

σύσταση των μελετηθέντων ιζημάτων, σε συνδυασμό με την συνεισφορά «νεανικού» 

μαφικού (juvenile/mafic) υλικού αλλά και την ύπαρξη κερατολίθων υποδεικνύει τον 

ωκεάνιο χαρακτήρα των πετρωμάτων (Maravelis and Zelilidis, 2010; Maravelis et al., 

2016b). Επιπλέον η ποσοτική ανάλυση της σύστασης των κροκαλοπαγών πιστοποιεί 

τον ωκεάνιο χαρακτήρα (κερατόλιθος, ψαμμίτης, βασάλτης αποτελούν τους κύριους 

τύπους κροκάλων) των πετρωμάτων (Maravelis et al., 2007, 2016a). Η 

παλαιορευματική, γεωχημική και πετρογραφική ανάλυση των υπερκείμενων 

Ολιγοκαινικών μικρότερου βάθους ιζημάτων συνηγορεί στην επίδραση μιας βασικής 

σύστασης πηγής τροφοδοσίας με ΒΑ-ΒΒΑ κατεύθυνση ροής (Maravelis et al., 2015). 

 Επίσης, η λεπτομερής τεκτονική ανάλυση στην περιοχή της Λήμνου που 

πραγματοποιήθηκε από τον Tranos (2009) υποδηλώνει ότι το νότιο τμήμα της 

Ελληνικής Λεκάνης της Θράκης, έχει επηρεαστεί από συμπιεστικές τάσεις με 
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διεύθυνση B-N έως ΒΒΔ-ΝΝΑ. Το καθεστώς αυτό οδήγησε στην ανάπτυξη ανοιχτών 

πτυχών στα υποθαλάσσια ριπίδια και στα υπερκείμενα ιζήματα κατά το Ηώκαινο-

Ολιγόκαινο. Επιπλέον, η ύπαρξη ανάστροφων ρηγμάτων τα οποία επηρεάζουν τα υπό 

μελέτη ιζήματα αλλά όχι τα νεότερα μαγματικά πετρώματα, πιστοποιούν την ύπαρξη 

του καθεστώτος συμπίεσης. Επομένως η περιοχή της Λήμνου ήταν τεκτονικά ενεργή 

κατά την διάρκεια της ιζηματογένεσης και η προοδευτική ρήχευση που 

πιστοποιήθηκε στις ιζηματογενείς ακολουθίες είναι αποτέλεσμα συμπίεσης και 

τεκτονικά ελεγχόμενης ανύψωσης (Maravelis et al., 2016a).   
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3. Τρηματοφόρα – Ασβεστολιθικό 

Ναννοπλαγκτόν  
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Τα τρηματοφόρα (foraminifera) αποτελούν τη συνομοταξία Foraminifera (Eichwald, 

1830; Margulis, 1974), στο βασίλειο Χρώμιστα [Chromista] (Cavalier-Smith, 2010). 

Είναι μονοκύτταροι, θαλάσσιοι οργανισμοί που χαρακτηρίζονται από δίκτυο 

ψευδοποδίων (κοκκιοδικτυωπόδια), κέλυφος με χαρακτηριστική δομή και 

ετεροφασικό κύκλο ζωής. Πρόκειται για ετερότροφους, μικρο-παμφάγους 

οργανισμούς που καταλαμβάνουν σημαντική θέση στην τροφική αλυσίδα. Σύμφωνα 

με τον τρόπο ζωής τους χωρίζονται σε βενθονικά και πλαγκτονικά τρηματοφόρα. Τα 

περισσότερα τρηματοφόρα έχουν κελύφη με διάμετρο μεταξύ 100 και 1000 μm. 

Ωστόσο, τα γνωστά ως μεγάλου μεγέθους βενθονικά τρηματοφόρα χαρακτηρίζονται 

από διάμετρο μεγαλύτερη από 2mm, όγκο 3 mm
3
 και παρουσιάζουν πολύπλοκη 

εσωτερική κατασκευή. Στους σύγχρονους ωκεανούς, αποτελούν μία από τις 

πολυπληθέστερες ομάδες μικροοργανισμών με κέλυφος, με γνωστά 10.000 είδη 

(Vickerman, 1992), τιμή που αναλογεί περίπου στο ένα όγδοο των σύγχρονων 

μονοκύτταρων ειδών (Hammond et al., 1995). Αξιοσημείωτο είναι ότι η συντριπτική 

πλειοψηφία των σύγχρονων ειδών παρουσιάζουν βενθονικό τρόπο ζωής, καθώς 

πλαγκτονικό τρόπο ζωής επιλέγουν περίπου 40-50 είδη.  

Ο μεγάλος αριθμός των ειδών και οι υψηλοί ρυθμοί αναπαραγωγής που τα 

χαρακτηρίζουν, καθιστούν τα τρηματοφόρα μία από τις σημαντικότερες ομάδες 

μικροαπολιθωμάτων. Διαβιούν σε όλα τα θαλάσσια περιβάλλοντα και 

χαρακτηρίζονται από συνεχή απολιθωμένα δεδομένα, από το Κάμβριο μέχρι σήμερα. 

Στους σύγχρονους ωκεανούς, αποτελούν περισσότερο από το 90% της βιομάζας των 

βαθιών θαλασσών. Στα θαλάσσια ιζήματα η περιεκτικότητα των τρηματοφόρων 

ποικίλει, από μερικά κελύφη ανά kg ιζήματος, έως ιζηματογενείς σχηματισμούς με 

πολύ υψηλές συγκεντρώσεις, όπως σύγχρονες ιλύες με Globigerina ή 

νουμμουλιτοφόροι ασβεστόλιθοι του Ηωκαίνου (π.χ. Murray, 2006).  
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3.1 Πλαγκτονικά τρηματοφόρα. Γενικά στοιχεία και χαρακτηριστικές 

βιοκοινωνίες/βιοστρωματογραφία του Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου 

Τα μορφολογικά χαρακτηριστικά και οι ιδιότητες των πλαγκτονικών τρηματοφόρων, 

καθώς και η γεωχημική τους σύσταση τα καθιστούν σημαντικούς 

βιοστρωματογραφικούς και παλαιοωκεανογραφικούς δείκτες (π.χ. Berggren et al., 

1995). Ωστόσο, τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα μπορούν να δώσουν πληροφορίες και 

για το περιβάλλον στο οποίο διαβιούν καθώς επηρεάζονται άμεσα από τη μεταβολή 

της θερμοκρασίας, της αλατότητας και της παραγωγικότητας του επιφανειακού 

στρώματος του θαλασσινού νερού [κυρίως στα ανώτερα 100 m] (π.χ. Bernard & Sen 

Gupta 1999). Επίσης, ενδιαφέρον παρουσιάζει το γεγονός ότι το κέλυφος των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων χρησιμοποιείται για χημικές-ισοτοπικές αναλύσεις. 

Λόγω του τεράστιου μεγέθους του πληθυσμού τους, εμπλουτίζουν τους ωκεανούς με 

ένα σημαντικό ποσοστό ανθρακικών. Οι Vincent & Berger (1981) υπολόγισαν ότι σε 

μια περίοδο 500 χρόνων τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα απόθεσαν ανθρακική μάζα ίση 

με εκείνη του συνόλου της βιόσφαιρας. 

Στα πρώτα στάδια της έρευνας των πλαγκτονικών τρηματοφόρων τα περισσότερα 

είδη του Ηωκαίνου είχαν καταταχθεί στο γένος Globigerina [για άτομα με 

σφαιρικούς θαλάμους και ομφαλικό στοματικό άνοιγμα] ή στο γένος Globorotalia 

[για άτομα με περισσότερο πεπλατυσμένους θαλάμους, με εξω-ομφαλικό στοματικό 

άνοιγμα και συχνά μία περιφερειακή τρόπιδα] (π.χ. Pearson et al., 2006). 

O Emiliani (1954a, b) με βάση τις αναλογίες ισοτόπων οξυγόνου σε κελύφη των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων παρουσίασε ότι τα σύγχρονα τροπικά είδη ακολουθούν 

μία στρωμάτωση στην υδάτινη στήλη, με μερικά είδη να προτιμούν τα πιο ζεστά 

επιφανειακά στρώματα νερού κατά τη διάρκεια του κύκλου ζωής τους και άλλα να 

βυθίζονται μέσα στην υδάτινη στήλη (στο θερμοκλινές), όπου και σχηματίζουν τους 

τελευταίους θαλάμους τους. Μία μεταγενέστερη έρευνα (Hemleben et al., 1989) 

αποκάλυψε την πολυπλοκότητα των κύκλων ζωής των σύγχρονων πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων, της διατροφής τους, της συμβίωσης, καθώς και τις ποικίλες 

προτιμήσεις τους για τη θερμοκρασία του νερού, το βάθος και τις συνθήκες 

παραγωγικότητας. 

Σύμφωνα με τους Pearson et al. (2006) η άμεση παρατήρηση των ειδών του 

Ηωκαίνου είναι αδύνατη επειδή όλα έχουν εξαφανιστεί. Η σύγκριση της ποικιλότητας 
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και των μορφολογικών διαφορών με τα σύγχρονα είδη έδειξε ότι πιθανόν είχαν ένα 

παρόμοιο τρόπο ζωής. Επίσης φαίνεται ότι τα είδη του Ηωκαίνου συγκριτικά με τα 

σύγχρονα είδη είχαν μικρότερο κέλυφος, δεν προτιμούσαν τόσο κατά τη διάρκεια 

ζωής τους τα περιθωριακά περιβάλλοντα, και το πιο σημαντικό, τα κελύφη τους είχαν 

διαφορετική γεωχημική σύσταση. 

Οι πρώτες γεωχημικές μελέτες των πλαγκτονικών τρηματοφόρων ηλικίας 

Παλαιοκαίνου και Ηωκαίνου διεξήχθησαν στα τέλη της δεκαετίας του 1970. Οι 

Douglas & Savin (1978) ανέλυσαν ένα σύνολο απολιθωμάτων ηλικίας Παλαιοκαίνου 

και διαπίστωσαν ότι τα είδη του γένους Morozovella παρουσίαζαν περισσότερες 

αρνητικές τιμές δ
18

O από αυτές της Subbotina. Οι Boersma et al. (1979) δημοσίευσαν 

περισσότερα δεδομένα από το Παλαιόκαινο και έδειξαν ότι το ισοτοπικό αποτέλεσμα 

των Douglas & Savin (1978) που βασίστηκε μόνο σε ένα δείγμα, ήταν 

χαρακτηριστικό του συνόλου των δειγμάτων και των άλλων θέσεων-περιοχών. Οι 

παραπάνω, έδειξαν ότι η ομάδα των morozovellids διαβιούν σε ρηχά περιβάλλοντα 

με υψηλές θερμοκρασίες εξαιτίας των αρνητικών τιμών τους  δ
18

O, ενώ η ομάδα των 

subbotinids επιλέγουν περιβάλλοντα μεγαλύτερου βάθους. Αυτή η γενικευμένη 

εικόνα φαίνεται να έχει επικρατήσει (π.χ. Boersma et al., 1987; Pearson et al., 1993, 

2001), αν και πιθανά το περιβάλλον στο οποίο ζούσαν τα subbotinids να ήταν τελικά 

πιο εναλλακτικό από αυτό που έχει γίνει γενικά αποδεκτό (π.χ. Pearson et al., 2006). 

 Τα ισότοπα του άνθρακα στα πλαγκτονικά τρηματοφόρα του Ηωκαίνου έχουν δώσει 

επίσης σημαντικές πληροφορίες σχετικά με τον τρόπο ζωής των εξαφανισμένων 

ειδών, αλλά τα αποτελέσματα είναι πιο δύσκολο να ερμηνευθούν (Pearson et al., 

2006). Έρευνες έδειξαν ότι τα είδη που διαβιούν σε πιο ρηχά ύδατα έχουν πιο θετικά 

ισότοπα άνθρακα από αυτά που προτιμούν πιο βαθιά περιβάλλοντα (π.χ. Kroopnick, 

1985). Μια τέτοια σχέση βρέθηκε στις πρωτοποριακές μελέτες  των Douglas & Savin 

(1978), Boersma et al. (1979, 1987) και Shackleton et al. (1985), όπου υποστηρίζουν 

ότι το βάθος σχετίζεται με τα ισότοπα οξυγόνου που πρώτοι οι Boersma et al. (1979) 

ανέφεραν μελετώντας μεταξύ άλλων τις ομάδες των morozovellids και subbotinids 

(Pearson et al., 2006). 

Οι Shackleton et al. (1985) ανέλυσαν τα ισότοπα του δ
13

C με βάση το μέγεθος του 

κελύφους και διαπίστωσαν ότι ορισμένα είδη με ανώμαλη επιφάνεια κελύφους 

εμφανίζουν μια έντονη τάση για πιο θετικές τιμές καθώς αναπτύσσονται. Οι Pearson 
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et al. (1993) παρατήρησαν έναν παρόμοιο συσχετισμό των ισοτόπων του άνθρακα με 

το μέγεθος του κελύφους των morozovellids και acarininids του Ηωκαίνου, και 

υποστήριξαν ότι αυτές οι ομάδες επιλέγουν ένα συμβιωτικό τρόπο ζωής (π.χ. Berger 

et al., 1978; Spero & Lea, 1993). Παρόμοιες ερμηνείες έγιναν από τους D'Hondt & 

Zachos (1993), D'Hondt et al. (1994) και Norris (1996) για τα είδη του Παλαιοκαίνου. 

Ωστόσο, η παρουσία των συμβιωτικών ειδών δεν είναι ο μόνος μηχανισμός που 

προκαλεί αύξηση των ισοτόπων του άνθρακα (π.χ. Spero & Lea, 1996).  

Σύμφωνα με τους Pearson et al. (2006) τα τελευταία χρόνια αυξάνεται ο αριθμός των 

ειδών που έχουν υποβληθεί σε αναλύσεις σταθερών ισοτόπων, ωστόσο υπάρχουν 

ακόμα πολλά είδη για τα οποία δεν υπάρχουν ακόμη σχετικά δεδομένα. Αξίζει να 

σημειωθεί ότι τα αποτελέσματα που προκύπτουν από τα ισότοπα οξυγόνου και 

άνθρακα ενισχύονται από νέες μεθόδους όπως π.χ. η ανάλυση των ισοτόπων του 

βορίου, η οποία δίνει πληροφορίες για το pΗ στην υδάτινη στήλη (Pearson & Palmer, 

1999). Στις περισσότερες περιπτώσεις, τα είδη που προέρχονται από το ίδιο γένος 

τείνουν να έχουν παρόμοια ισοτοπικά χαρακτηριστικά. Αντίθετα, ορισμένες ομάδες 

όπως τα hantkeninids φαίνεται να μην ακολουθούν την παραπάνω θεωρία καθώς η 

αλλαγή του βάθους στο περιβάλλον στο οποίο ζουν φαίνεται να παίζει καταλυτικό 

ρόλο (Coxall et al., 2000).  

Η εξέλιξη της ταξινόμησης των πλαγκτονικών τρηματοφόρων του Ηωκαίνου 

σχετίζεται με την εξέλιξη της στρωματογραφικής τους εξάπλωσης και της 

γεωχρονολόγησης της εποχής του Ηωκαίνου γενικότερα. Όσον αφορά τη 

βιοστρωματογραφική εξάπλωση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων κατά τη διάρκεια 

του Ηωκαίνου ο αναγνώστης παραπέμπεται για λεπτομέρειες στη βιβλιογραφία των 

Toumarkine & Luterbacher (1985), Berggren & Miller (1988) και Berggren et al. 

(1995). Ωστόσο μία πιο πρόσφατη μελέτη των Pearson et al. (2006) οδήγησε σε 

ταξινομικές αναθεωρήσεις των πλαγκτονικών τρηματοφόρων τόσο για τη περίοδο του 

Ηωκαίνου όσο και για την περίοδο του Ολιγοκαίνου, χρησιμοποιώντας και μία νέα 

αρίθμηση των ζωνών. Πιο συγκεκριμένα, χρησιμοποιήθηκε το πρόθεμα Ε για τον 

προσδιορισμό των ζωνών του Ηωκαίνου και το πρόθεμα Ο για τον προσδιορισμό των 

ζωνών του Ολιγοκαίνου. Αυτό το βιοστρωματογραφικό καθεστώς δόθηκε στη 

δημοσιότητα από τους Berggren & Pearson (2005). 
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To όριο Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου σηματοδοτείται βιοστρωματογραφικά από την 

ανώτατη εμφάνιση (ΗΟ, highest occurrence) και το βιοσυμβάν της τελευταίας 

εμφάνισης (LAD, last appearance datum) των πλαγκτονικών τρηματοφόρων του 

γένους Hantkenina (Nocchi et al., 1988) συσχετίζεται χρονοστρωματογραφικά με το 

C13r (= κορυφή της ζώνης E16 των Berggren & Pearson, 2005, 2006). Συνδέεται 

επίσης με την  HO της Turborotalia cerroazulensis (Berggren & Pearson, 2005; 2006) 

[Πίνακα 3.1]. Ωστόσο, σύμφωνα με τους Berggren & Pearson (2005) υπάρχει 

πρόβλημα εγκυρότητας με τη βιοστρωματογραφική ζώνη P17. Δυστυχώς, το όριο 

Πριαμπονίου / Ρουπέλιου δεν έχει προσδιοριστεί σαφώς με βάση τα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα με αποτέλεσμα να δημιουργούνται σοβαρά προβλήματα (Berggren et 

al., 2015; Coxall & Pearson, 2007). Όσον αφορά το όριο κατώτερου/ανώτερου 

Ολιγοκαίνου (Ρουπέλιο/Σάττιο), η βάση του Σάττιου δεν έχει ακόμη οριστεί (π.χ. 

Coccioni et al., 2008). Το όριο μεταξύ Ρουπέλιου και Σάττιου έχει μελετηθεί στο 

παρελθόν από πολλούς ερευνητές [Βόρεια Ευρώπη] (π.χ. Vandenberghe et al., 2001; 

Van Simaeys, 2004). Οι αλλαγές στο επίπεδο της στάθμης της θάλασσας σε αυτά τα 

ρηχά ύδατα οδήγησαν σε ασυμφωνίες, και υπάρχουν λίγα πλήρη τμήματα του 

Ολιγοκαίνου με καλά διατηρημένα πλαγκτονικά και βενθονικά τρηματοφόρα, ιδίως 

κατά τη διάρκεια του "μέσου" Ολιγοκαίνου (~ 29-27 Ma). Η στρωματογραφική 

ακολουθία δείχνει μια από τις πιο εκτεταμένες πτώσεις της στάθμης της θάλασσας 

του Καινοζωικού που συνέβη στο "μέσο" - Ολιγόκαινο (TA-TB supercycle boundary, 

Haq et al., 1988). Πρόσφατες χρονοστρωματογραφικές έρευνες έδειξαν ότι αυτή η 

ασυμφωνία βρίσκεται μεταξύ της κορυφής του Ρουπέλιου και της βάσης του Σάττιου 

(π.χ. Van Simaeys et al., 2005; De Man et al., 2010) και μάλιστα συσχετίζεται με την 

παγετώδη περίοδο του ανώτερου Ολιγοκαίνου (π.χ. Berggren et al., 2015). 

Σύμφωνα με τους Berggren et al., 2015 η ανώτατη εμφάνιση (HO) της 

Pseudohastigerina στο μέσο Ρουπέλιο (Rupel 3) και της Chiloguembelina στην 

κορυφή του Ρουπέλιου (Rupel 4) οδήγησε τον Ritzkowski (1982) να δείξει ότι το όριο 

κατώτερου / ανώτερου (Ρουπέλιο / Σάττιο) Ολιγοκαίνου θα πρέπει να τοποθετείται 

στη βιοστρωματογραφική θέση του τελευταίου, και όχι του πρώτου (π.χ. Hardenbol 

and Berggren, 1978). Αυτή η πρόταση ακολουθήθηκε από τους Berggren et al. (1985) 

και Berggren et al. (1995). Η εξαφάνιση της Chiloguembelina cubensis είναι ένας 

πιθανός δείκτης για τη βάση του Σάττιου. Ωστόσο η εξαφάνιση της C. cubensis ως 

ένας αξιόπιστος στρωματογραφικός δείκτης έχει αμφισβητηθεί από τους Van 
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Simaeys et al. (2004). Πράγματι, νεότερες εμφανίσεις της C. cubensis έχουν 

αναφερθεί σε τμήματα του Ολιγοκαίνου στους ODP 628 και ODP 803 (Leckie et al., 

1993). Πιο πρόσφατα οι Wade et al. (2007, 2011) και Coccioni et al. (2008) 

επιβεβαίωσαν ότι η μέγιστη κοινή εμφάνιση (HCO: Highest Common Occurrence) 

της C. cubensis είναι ένας ισχυρός βιοστρωματογραφικός δείκτης για το μέσο-

Ολιγόκαινο, με  εκτιμώμενη ηλικία στα 28,4 Ma (σύμφωνα με τους Cande and Kent, 

1995) ή στα 28,0 Ma (σύμφωνα με τους Pälike et al., 2006; Wade et al., 2011). 

 

 
Πίνακας 3.1: Βιοστρωματογραφική και χρονοστρωματογραφική κατανομή των 

κυριότερων πλαγκτονικών τρηματοφόρων και ναννοαπολιθωμάτων ηλικίας 

ανώτερου Ηωκαίνου έως ανώτερου Ολιγοκαίνου (τροποποιημένο από 

Triantaphyllou, 2013; Berggren and Pearson, 1995; 2005). 
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3.2 Βενθονικά τρηματοφόρα 

Ανάλογα με τον τρόπο ζωής τους, τα βενθονικά τρηματοφόρα διακρίνονται σε δύο 

κατηγορίες: την επιπανίδα (epifauna) και την ενδοπανίδα (infauna) (εικόνα 3.2). Η 

επιπανίδα διαβιεί στην επιφάνεια του πυθμένα, ενώ η ενδοπανίδα διαβιεί μέσα στο 

ίζημα. Ο πληθυσμός της επιπανίδας μπορεί να ζήσει είτε μόνιμα προσκολλημένος σε 

βραχώδες υπόστρωμα ή σε οργανισμό (π.χ. ζώα, φυτά) του πυθμένα (Sturrock and 

Marrey, 1981), είτε προσωρινά προσκολλημένος (Sturrock and Marrey, 1981; 

Kitazato, 1981), είτε να είναι ελεύθερος. Τα βενθονικά τρηματοφόρα της ενδοπανίδας 

έχει καταγραφεί ότι διαβιούν μέχρι 60 cm κάτω από την επιφάνεια του ιζήματος 

(Goldstein et al., 1995), αλλά στην πλειοψηφία των περιβαλλόντων τα περισσότερα 

ζουν στα πρώτα λίγα εκατοστά (Murray, 2006). Αυτά τα τρηματοφόρα μπορούν να 

είναι προσκολλημένα ή ελεύθερα. Οι ελεύθερες μορφές δημιουργούν διάφορες δομές  

καθώς κινούνται μέσα στο ίζημα (Kitazato, 1994; Gross, 2002). 

Το μοντέλο TROX (Trophic Oxygen) (Jorissen et al., 1995), που ακολουθεί (εικόνα 

3.2), αναφέρεται στο βάθος στο οποίο διαβιούν τα τρηματοφόρα, με βάση τη 

διαθεσιμότητα του οξυγόνου και του οργανικού υλικού στο ίζημα. Αναλυτικότερα, 

σύμφωνα με τους Jorissen et al. (1995), σε ολιγοτροφικά περιβάλλοντα, το βάθος στο 

οποίο διαβιούν τα τρηματοφόρα εξαρτάται από τη διαθεσιμότητα του οργανικού 

υλικού στο ίζημα. Στα ευτροφικά οικοσυστήματα, υπάρχει ένα κρίσιμο σημείο 

οξυγόνου (κάτω από αυτό δεν υπάρχει οξυγόνο) το οποίο καθορίζει (για τα 

περισσότερα είδη) σε τι βάθος ιζήματος μπορούν να επιβιώσουν. Στα μεσοτροφικά 

περιβάλλοντα, μπορούν να εντοπιστούν τρηματοφόρα και σε ακόμα μεγαλύτερα 

βάθη, καθώς υπάρχουν είδη τα οποία δεν επηρεάζονται από την απουσία οξυγόνου, 

αντίθετα μπορούν να επιβιώσουν σε αναερόβιες συνθήκες εκεί όπου όμως είναι 

διαθέσιμη η οργανική ύλη.  
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Εικόνα 3.2: Μοντέλο TROX (TRophic OXygen) όπου απεικονίζεται γραφικά η 

ταξινόμηση των μικροοργανισμών ως προς το βάθος με βάση τη διαθεσιμότητα 

οξυγόνου και οργανικού υλικού (Jorissen et al., 1995). 

Η υψηλή ποικιλότητα και αφθονία στα θαλάσσια ιζήματα, όπως και η ευαισθησία που 

επιδεικνύουν στις περιβαλλοντικές μεταβολές και διαταραχές τα βενθονικά 

τρηματοφόρα, τα καθιστούν σημαντικούς δείκτες για τις παλαιοωκεανογραφικές / 

παλαιοκλιματικές ερμηνείες. Η σύνθεση των συναθροίσεων των βενθονικών 

τρηματοφόρων αλλά και η μορφολογία των ειδών που συμμετέχουν σε αυτές, 

αποτελούν ενδεικτικά στοιχεία του υποστρώματος, του βάθους της υδάτινης στήλης 

και της χημείας του θαλάσσιου ύδατος. Επίσης είναι δείκτες της οξείδωσης και της 

συγκέντρωσης του οργανικού υλικού του πυθμένα και συνεπώς του ρυθμού 

κυκλοφορίας των υδάτινων μαζών (π.χ. Douglas & Woodruff, 1981; Corliss et al., 

1986; Hermelin & Shimmield, 1995; Schmiedl et al., 1998).  

Στην εικόνα 3.3 που ακολουθεί, παρουσιάζεται μία ταξινόμηση-ομαδοποίηση των 

περιβαλλοντικών συνθηκών που σχετίζονται με τα βενθονικά τρηματοφόρα σύμφωνα 

με δεδομένα από σύγχρονα περιβάλλοντα, καθώς και η σημασία αυτών, σύμφωνα με 

διάφορους συγγραφείς. Όπως φαίνεται, υπάρχουν ποικίλες ερμηνείες των δεδομένων 

σχετικά με την ακριβή έννοια των όρων δυσοξία (dysoxic) και υποξία (suboxic), που 

έχουν χρησιμοποιηθεί για περιβάλλοντα με εντελώς διαφορετικές συγκεντρώσεις 
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οξυγόνου (Jorissen et al., 2007). Ο πολύ ακριβής όρος ανοξία (α «στερητικό» = 

χωρίς) μερικές φορές χρησιμοποιείται για περιβάλλοντα όπου οι συγκεντρώσεις 

οξυγόνου είναι κάτω από το υπαρκτό όριο, ενώ άλλοι συγγραφείς τον χρησιμοποιούν 

για συγκεντρώσεις κάτω από 1 ml/l (Jorissen et al., 2007).  

 
Εικόνα 3.3: Ταξινόμηση των περιβαλλόντων με βάση τις συγκεντρώσεις οξυγόνου, 

από Jorissen et al. (2007). 

 

Τα βενθονικά τρηματοφόρα, όπως έχει ήδη αναφερθεί, ανεξαρτήτου του 

περιβάλλοντος και του βάθους της υδάτινης στήλης στο οποίο ζουν, αποτελούν μια 

σημαντική πηγή πληροφοριών για τις περιβαλλοντικές συνθήκες του πυθμένα, όπως 

είναι η παραγωγικότητα και η οξυγόνωση (π.χ. Jorissen et al., 2007). Παράλληλα, 

μπορούν να είναι χρήσιμοι δείκτες παλαιοβάθους (π.χ. Natland, 1933; Bandy, 1960), 

και έχουν χρησιμοποιηθεί για την αξιολόγηση διαφόρων παλαιοπεριβαλλοντικών 

παραμέτρων. Δυστυχώς οι μελέτες για τα βενθονικά τρηματοφόρα του Ολιγοκαίνου 

από τη λεκάνη της Ανατολικής Μεσογείου είναι σπάνιες, παρά τη γεωλογική 

σημασία αυτής της περιοχής λόγω παλαιογεωγραφικών παραμέτρων (π.χ. Barbieri, 

1992; Drinia, 2009). Ωστόσο, εχουν γίνει αρκετές έρευνες που έχουν ως στόχο τη 

μελέτη των βενθονικών τρηματοφόρων κατά τη διάρκεια του Ολιγοκαίνου στην 

περιοχή του Ατλαντικού Ωκεανού (Katz et al., 2003), του Ινδικού Ωκεανού (Nomura, 

1995), του Ειρηνικού Ωκεανού (Takata & Nomura, 2005) και της Θάλασσα 

(Weddell) Γουέντελ (Thomas, 1992). Οι Fenero et al. (2013) μελέτησαν την περιοχή 

Zarabanda της νότιας Ισπανίας ούτως ώστε να δώσουν κάποιες παραπάνω 
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πληροφορίες σχετικά με την οικολογία των βενθονικών τρηματοφόρων κυρίως στο 

ανώτερο Ολιγόκαινο αλλά και για να εμπλουτίσουν τα φτωχά δεδομένα που αφορούν 

το δυτικό τμήμα της Τηθύος.  

Τα τρηματοφόρα βαθέων υδάτων ηλικίας Ολιγοκαίνου έχουν θεωρηθεί ως η 

«Μεταβατική πανίδα» μεταξύ της «πανίδας του Παλαιογενούς» και της «Σύγχρονης 

πανίδας» (π.χ., Miller et al., 1992; Thomas, 1992, 2007). Πιστεύεται ότι η σταδιακή 

εξέλιξη της πανίδας συνέβη από το ανώτερο Ηώκαινο μέχρι το κατώτερο Ολιγόκαινο 

με την παγκόσμια ψύξη (Miller et al., 1992; Thomas, 1992, 2007). Οι Thomas & 

Gooday (1996) επεσήμαναν ότι ο αριθμός των ειδών των βενθονικών τρηματοφόρων 

των βαθέων υδάτων μεταξύ περιοχών υψηλού γεωγραφικού πλάτους και τροπικών 

περιοχών αυξήθηκε μετά τη μετάβαση από το Ηώκαινο στο Ολιγόκαινο. Επίσης, 

υποστήριξαν ότι η αφθονία των ειδών των βενθονικών τρηματοφόρων μειώθηκε στις 

περιοχές υψηλού γεωγραφικού πλάτους, μετά το όριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου, αλλά 

μια τέτοια σημαντική μείωση δεν παρατηρήθηκε στην τροπική περιοχή. Σε γενικές 

γραμμές, τα τρηματοφόρα βαθέων υδάτων κυρίως επηρεάζονται από την προσφορά 

οργανικού υλικού και από τις ιδιότητες των βαθέων υδάτων (π.χ. Loubere, 1991; 

Schmiedl et al., 1997; Gooday, 2003; Jorissen et al., 2007). Οι Thomas & Gooday 

(1996) πρότειναν ότι η εποχιακή αύξηση της τροφής-οργανικού υλικού συνδέεται 

άμεσα με τη διαβάθμιση των βενθονικών τρηματοφόρων βαθέων υδάτων σε περιοχές 

με υψηλά γεωγραφικά πλάτη και στις τροπικές περιοχές. Η υψηλή πρωτογενής 

παραγωγικότητα εντοπίστηκε και στις τροπικές περιοχές κατά τη διάρκεια του 

κατώτερου Ολιγοκαίνου (Coxall & Wilson, 2011). Έτσι, οι αλλαγές στις τροφικές 

συνθήκες φαίνεται να δίνουν σημαντικές πληροφορίες για την κατανόηση της 

σταδιακής εξέλιξης της πανίδας γύρω από το όριο Ηώκαινο-Ολιγόκαινο (Thomas, 

2007). Μια σειρά από μελέτες (Streeter, 1973; Schnitker, 1974; Lohmann, 1978) 

έχουν δείξει ότι η κατανομή των σύγχρονων βενθονικών τρηματοφόρων βαθέων 

υδάτων μπορεί να σχετίζονται με τις υδάτινες μάζες. Αυτός ο συσχετισμός 

αποτυπώνεται στα τρηματοφόρα και λειτουργεί ως αρχείο για τα απολιθώματα ούτως 

ώστε να εξηγηθούν οι αλλαγές των υδάτινων μαζών αλλά και της κυκλοφορίας των 

υδάτων τόσο στο Τεταρτογενές (Streeter, 1973; Schnitker, 1974; Lohmann, 1978; 

Corliss, 1979) όσο και στο Τριτογενές (Schnitker, 1979; Tjalsma & Lohmann, 1983; 

Douglas & Woodruff, 1981; Gupta & Thomas, 2003). 
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3.3 Ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν  

Τα κοκκολιθοφόρα αποτελούν μία σημαντική ομάδα θαλάσσιου φυτοπλαγκτού και 

παίζουν βασικό ρόλο στα θαλάσσια οικοσυστήματα καθώς χαρακτηρίζονται ως 

κύριοι παραγωγοί. Είναι μονοκύτταροι φωτοσυνθετικοί οργανισμοί οι οποίοι φέρουν 

μαστίγια. Κατά τη διάρκεια του κύκλου ζωής τους παράγουν σκελετικές πλάκες που 

ονομάζονται κοκκόλιθοι. Τα ασβεστολιθικά ναννοαπολιθώματα είναι τα ανθρακικά 

υπολείμματα των κοκκολιθοφόρων φυτικής προέλευσης, μονοκύτταρων φυκών, οι 

διαστάσεις των οποίων δεν ξεπερνούν τα 65μm. Είναι πλαγκτονικοί μικροοργανισμοί 

οι οποίοι ζουν στην ευφωτική ζώνη της υδάτινης στήλης, καθώς πρόκειται για 

φωτοσυνθετικούς οργανισμούς, πολύ ευαίσθητοι σε παράγοντες που επηρεάζουν το 

φυσικό τους περιβάλλον, όπως: η θερμοκρασία, η αλμυρότητα, ο χημισμός του νερού 

και η παρουσία τροφικών συστατικών. Τα ασβεστολιθικά ναννοαπολιθώματα παίζουν 

πολύ σημαντικό ρόλο στο πεδίο της σχετικής χρονολόγησης των ιζηματογενών 

ακολουθιών και των συσχετισμών βάσει βιοστρωματογραφίας. Οι λόγοι που τα 

καθιστούν άριστους βιοστρωματογραφικούς δείκτες είναι ο θαλάσσιος χαρακτήρας 

τους, η ταχεία τους διάχυση σε παγκόσμιο επίπεδο, η ευρεία διαφοροποίησή τους και 

το μικρό στρωματογραφικό εύρος ορισμένων γενών και ειδών. Οι οργανισμοί αυτοί 

έχουν επιπλέον αποδειχθεί εξαιρετικά χρήσιμοι για την ανάλυση της 

παλαιοοικολογίας, του παλαιοπεριβάλλοντος και του παλαιοκλίματος μιας περιοχής 

μελέτης.  

Τα κοκκολιθοφόρα είναι άφθονα σε όλους τους ωκεανούς σήμερα, και μπορεί να 

βρεθούν από τροπικά σε υπο-αρκτικά ύδατα, ακόμη και όταν η θερμοκρασία του 

νερού πέσει κάτω από τους 0° C. Η ζωή των κοκκολιθοφόρων σχετίζεται με την 

ευφωτική ζώνη, ενώ η μέγιστη αφθονία τους καταγράφεται στα 50m βάθος (Tappan, 

1980). Το ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν, καθώς αποτελεί σημαντική ομάδα των 

πλαγκτονικών οργανισμών, αντανακλά υψηλές περιβαλλοντικές αλλαγές στην 

υδάτινη στήλη, όπως οι διακυμάνσεις του φωτός, της αλατότητας, της θερμοκρασίας, 

του επιπέδου της θάλασσας, της παραγωγικότητας των ωκεανών, των θρεπτικών 

συστατικών και της ρύπανσης των υδάτων (π.χ. Melinte, 2003). 

Τα κοκκολιθοφόρα παίζουν καθοριστικό ρόλο στον κύκλο του άνθρακα: ο 

σχηματισμός του CaCO3, που προκύπτει από τα στάδια ασβεστοποίησης κατά τη 

διάρκεια της ζωής του θαλάσσιου φυτοπλαγκτού, και η απομάκρυνσή του από την 
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επιφάνεια του νερού οδήγησε σε αξιοσημείωτες συνέπειες για την ροή του ανόργανου 

άνθρακα στον ωκεανό (Rost & Riebesell, 2004). Η εναπόθεση του ασβεστίου στα 

κοκκολιθοφόρα φαίνεται να σχετίζεται σε μεγάλο βαθμό με τις διαδικασίες της 

φωτοσύνθεσης, καθώς τα περισσότερα είδη έπαψαν να αναπτύσσονται, αλλά και η 

παραγωγή των κοκκόλιθων είναι μειωμένη ή ακόμη και αναστέλλεται από την 

χαμηλότερη ένταση του φωτός (Young, 1994). Επίσης, το ασβεστολιθικό 

ναννοπλαγκτόν παρουσιάζει ιδιαίτερη ευαισθησία στις διακυμάνσεις της αλατότητας, 

όπως και οι περισσότερες ομάδες των θαλάσσιων οργανισμών. Εκτός αυτού, αν και 

τυπικά θαλάσσια είδη, μερικά κοκκολιθοφόρα ζουν σε υφάλμυρα νερά, ακόμη και σε 

χαμηλότερης αλατότητας ύδατα. Σήμερα, το ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν δείχνει 

σαφή γεωγραφική εξάπλωση, που σχετίζεται με την ανοχή του σε διαφορετικές 

θερμοκρασίες. Μερικά είδη βρίσκονται συνήθως σε χαμηλά προς μεσαία γεωγραφικά 

πλάτη, ενώ άλλα περιορίζονται κυρίως σε υψηλά γεωγραφικά πλάτη (Melinte, 2003). 

Η πρώτη εμφάνιση του ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτού στο γεωλογικό χρόνο 

τοποθετείται στο ανώτερο Τριαδικό (Κάρνιο) στα θαλάσσια ιζήματα των Νότιων 

Άλπεων, στην Ιταλία, σε ένα διάστημα που περιείχε το πολύ πέντε είδη 

ναννοαπολιθωμάτων (Bown, 1998). Ωστόσο σποραδική εμφάνιση αυτής της ομάδας 

του φυτοπλαγκτού παρατηρείται ήδη από το Ιουρασικό. Σχεδόν 60 είδη είναι γνωστά 

από το όριο Ιουρασικού / Κρητιδικού. Η μέγιστη ποικιλότητα του ασβεστολιθικού 

ναννοπλαγκτού επιτεύχθηκε στο ανώτερο Κρητιδικό (Perch-Nielsen, 1985), όπου 

έχουν καταγραφεί στο σύνολο των ναννοαπολιθωμάτων μέχρι και 150 διαφορετικά 

είδη. Οπως όλοι οι πλαγκτονικοί οργανισμοί έτσι και το ασβεστολιθικό 

ναννοπλαγκτόν επηρεάστηκε έντονα από το καταστροφικό επεισόδιο που συνέβη 65 

εκατομμύρια χρόνια πριν, στο όριο μεταξύ Κρητιδικού και Τριτογενούς, το οποίο είχε 

σαν αποτέλεσμα τη μαζική εξαφάνισή τους σε ποσοστό που ξεπέρασε το 90% (π.χ. 

Melinte, 2003). Η κλιματική αναθέρμανση που συνέβη κατά το ανώτερο Ηώκαινο, 

οδήγησε σε νέα αύξησης των ειδών των κοκκόλιθων (περίπου 60-70 είδη κατά τη 

διάρκεια του ορίου Παλαιοκαίνου/Ηωκαίνου; Perch-Nielsen, 1985), η οποία ήταν 

συγκρίσιμη με αυτή που συνέβη κατά τη διάρκεια του ορίου Ιουρασικού/Κρητιδικού. 

Ένα σημαντικό κλιματικό γεγονός κατά τη διάρκεια του Ηωκαίνου αύξησε τον 

αριθμό των ειδών (περίπου 120 είδη), ενώ αντίθετα, ως συνέπεια της κλιματικής 

επιδείνωσης (πτώση της θερμοκρασίας) κατά τη διάρκεια του κατώτερου 

Ολιγοκαίνου (Aubry, 1992), οδήγησε σε μία εκ νέου μείωση της ποικιλότητας των 
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κοκκολιθοφόρων (στα 45 είδη περίπου). Κατά τη διάρκεια του κατώτερου 

Μειοκαίνου παρατηρείται μία ποσοτική αύξηση η οποία στη συνέχεια ακολουθείται 

από πτώση κατά το μέσο-ανώτερο Μειόκαινο. Από το Τεταρτογενές και μέχρι 

σήμερα η ποικιλότητα των κοκκολιθοφόρων παρουσιάζεται με μία συνεχή πτώση 

(Melinte, 2003). 
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4. Το όριο Ηωκαίνου / 

Ολιγοκαίνου στη Mεσόγειο 
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 Το μέσο Ηώκαινο - κατώτερο Ολιγόκαινο είναι ένα από τα πιο κρίσιμα διαστήματα 

της εποχής του Καινοζωικού, καθώς αποτελεί τη χρονική μετάβαση από το θερμό 

κλίμα του ανώτερου Κρητιδικού στο ψυχρό κλίμα του Νεογενούς. Κατά τη διάρκεια 

της δεκαετίας του 1980, η όχι τόσο καλά -όπως σήμερα- ανεπτυγμένη ανάλυση της 

στρωματογραφίας οδήγησε τους ερευνητές στο να παραβλέψουν το σύνθετο 

χαρακτήρα αυτής της παγκόσμιας μετάβασης και να το συμπυκνώσουν σε ένα 

μεγάλο, ενιαίο δραματικό γεγονός που συνέβη κοντά στο όριο Ηωκαίνου / 

Ολιγοκαίνου (π.χ. Benson 1975; Wolfe, 1978; Van Couvering et al., 1981; Raup and 

Sepkoski, 1982). Μεταγενέστερες μελέτες (π.χ. Berggren and Prothero, 1992; 

Prothero, 1994) έδειξαν ότι η χρονική μετάβαση του Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου στην 

πραγματικότητα επηρρεάστηκε τόσο από αρκετές κλιματικές και ωκεανογραφικές 

αλλαγές όσο και από την αναδιοργάνωση των τεκτονικών πλακών στο πλαίσιο μιας 

σταδιακής παγκόσμιας τάσης ψύξης κατά τη διάρκεια του μέσου Ηωκαίνου - 

κατώτερου Ολιγοκαίνου (Dall’Antonia et al., 2002).  

Σύμφωνα με τους Dall’Antonia et al. (2002), πολυάριθμες έρευνες που έχουν σχέση 

με τη θαλάσσια γεωλογία, τα σταθερά ισότοπα στα πλαίσια της στρωματογραφίας, 

την ανάλυση των θαλάσσιων και χερσαίων ζώντων οργανισμών. έχουν οδηγήσει σε 

μεταβολές του χρονικού πλαισίου του ανώτερου Ηωκαίνου – κατώτερου Ολιγοκαίνου 

τα τελευταία 30 χρόνια (π.χ. Berggren and Prothero, 1992). Τα ισότοπα οξυγόνου 

εμφανίζουν θετικές τιμές κοντά στο όριο μέσου / ανώτερου Ηωκαίνου και ειδικά 

κοντά στο κατώτερο Ολιγόκαινο (π.χ. Shackleton and Kennet, 1975; Aubreu and 

Anderson, 1998; Zachos et al., 2001). Ωστόσο η σημασία αυτών των τιμών οι οποίες 

σχετίζονται με αλλαγές της θερμοκρασίας, ακόμα είναι υπό έρευνα. Πολλοί 

επιστήμονες έχουν ασχοληθεί με τις μεταβολές των θαλάσσιων μικροαπολιθωμάτων, 

και ιδιαιτέρως με αυτές των βενθονικών τρηματοφόρων στα πιο βαθιά ύδατα (π.χ. 

Miller et al., 1985; Thomas, 1992) καθώς και με το ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν 

(π.χ. Aubry, 1992; Molina et al., 1993). H εξέλιξη αυτών των ομάδων χαρακτηρίζεται 

από σταδιακές αλλαγές κατά τη διάρκεια του μέσου Ηωκαίνου έως και το κατώτερο 

Ολιγόκαινο, ενώ συνεχίζουν οι έρευνες για τα εξελικτικά πρότυπα που αφορούν στις 

αλλαγές της πρωτογενούς θαλάσσιας παραγωγικότητας, της θερμοκρασίας του νερού 

και της στρωμάτωσης της υδάτινης στήλης. 

Το τέλος του Ηωκαίνου σηματοδοτείται από τη βιοζώνη E16 [Hantkenina 

alabamensis Highest occurrence Zone (Berggren & Pearson, 2005)] (εικ. 4.1). Το 
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βιοστρωματογραφικό διάστημα αυτής της βιοζώνης οριοθετείται από τη HO (High 

Occurrence) των Globigerinatheka index και τη HO της Hantkenina alabamensis. Το 

όριο Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται κυρίως από τη εξαφάνιση των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων H. alabamensis και T. cerroazulensis. Το κατώτερο 

Ολιγόκαινο σηματοδοτείται από τη βιοζώνη Ο1 [Pseudohastigerina naguewichiensis 

Highest-occurrence Zone (Berggren & Pearson, 2005)]. Το βιοστρωματογραφικό 

διάστημα αυτής της βιοζώνης οριοθετείται από τη HO της Hantkenina alabamensis 

και τη HO της Pseudohastigerina naguewichiensis. Το όριο Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου 

επίσης προσδιορίζεται από τα ναννοαπολιθώματα και συγκεκριμένα χαρακτηρίζεται 

από την εμφάνιση του είδους I. fusa.   

 

 

Εικόνα 4.1: Μαγνητοβιοχρονολογική κλίμακα του ορίου Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου 

(Berggren et al., 1995). 
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5. Υλικό και μέθοδοι ανάλυσης 
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5.1 Υλικό μελέτης 

Η περιοχή μελέτης (Λήμνος) βρίσκεται στη βορειοανατολική περιοχή της Μεσογείου, 

και πιο συγκεκριμένα στο βορειοανατολικό Αιγαίο πέλαγος. Από την περιοχή 

μελέτης συλλέχθηκαν συνολικά 282 δείγματα προερχόμενα από Ηωκαινικές - 

Ολιγοκαινικές αποθέσεις της Λήμνου κατά τη διάρκεια της εργασίας μου στο 

ύπαιθρο το καλοκαίρι του 2013 υπό την καθοδήγηση του Doctor Α. Μαραβέλη. Η 

δειγματοληψία των γεωλογικών τομών που ερευνήθηκαν στην ύπαιθρο έγινε στο 

πλαίσιο των ιζηματογενών φάσεων που εμφανίζονται στην περιοχή σύμφωνα με 

Maravelis et al. (π.χ. 2012), με σκοπό τη διεξοδική μικροπαλαιοντολογική και 

παλαιοπεριβαλλοντική μελέτη των ήδη καθορισμένων ιζηματογενών φάσεων που 

χαρακτηρίζουν τις Ηωκαινικές-Ολιγοκαινικές αποθέσεις της νήσου Λήμνου. Στην 

τομή Καμίνια (περιοχή Καμίνια [γ. πλάτος  39°51'36.34"Β, γ. μήκος  25°19'48.78"Α], 

φάση ηφαλοκρηπίδας/shelf facies) πάχους περίπου 100m η δειγματοληψία έγινε με 

βήμα ~1.3m και λήφθηκαν συνολικά 78 δείγματα. Στην τομή Κάσπακα (περιοχή 

Κάσπακα [γ. πλάτος  39°52'49.24"Β, γ. μήκος  25°4'50.23"Α], φάση 

κατωφέρειας/slope facies) πάχους 50m η δειγματοληψία έγινε ανά ~1m και λήφθηκαν 

συνολικά 45 δείγματα, ενώ στην τομή Παναγιά (περιοχή Παναγιά [γ. πλάτος 

39°59'12.08"Β, γ. μήκος 25°23'58.15"Α], φάση καναλιών/channel fill facies, 

εσωτερικού ριπιδίου/inner fan) πάχους 30m η δειγματοληψία έγινε ανά ~0.5m και 

λήφθηκαν συνολικά 63 δείγματα. Τέλος, στην τομή Ηφαιστία (περιοχή Ηφαιστία [γ. 

πλάτος 39°57'37.11"Β, γ. μήκος 25°18'57.64"Α], φάση λοβών/lobe facies, εξωτερικού 

ριπιδίου/outer fan) συνολικού πάχους 85m η δειγματοληψία έγινε ανά 0.6m στα 

πρώτα 50m, ενώ στα υπόλοιπα 35m της τομής η δειγματοληψία έγινε ανά ~1.8m, και 

λήφθηκαν συνολικά 96 δείγματα. 

5.1.1 Τομή Ηφαιστία – Μακροσκοπική/λιθολογική περιγραφή 

Η ακολουθία αυτή αποτελεί φάση λοβών (π.χ. Maravelis et al., 2012; 2016). Το 

κατώτερο μέρος της τομής (χάρτης 5.1; εικ. 5.1) έχει πάχος 50 m και αποτελείται από 

εναλλαγές ψαμμιτικών και αργιλικών στρωμάτων. Οι ψαμμίτες εμφανίζονται με 

ανοιχτό καφέ έως ανοιχτό πράσινο χρωματισμό, και είναι πολύ λεπτοστρωματώδεις 

έως παχυστρωματώδεις και διακόπτονται συχνά από ενδιαστρώσεις λεπτόκοκκου έως 

πολύ λεπτόκοκκου αργίλου. Τα ψαμμιτικά στρώματα περιέχουν παράλληλη και 

διασταυρούμενη ελασμάτωση ανάλογη με τις υποδιαιρέσεις Tb και Tc της 
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ακολουθίας  Bouma, μερικές φορές παρατηρούνται και ψαμμιτικά στρώματα με 

κανονική διαβάθμιση (Bouma Ta) καθώς και με περιελιγμένη ελασμάτωση 

(convolute lamination). Τα αργιλικά στρώματα έχουν καφέ χρώμα και συνήθως 

στερούνται εσωτερικής δομής, αν και περιστασιακά κάποια στρώματα εμφανίζονται 

με παρενστρώσεις πηλού. Τα ανώτερα 35 m (μεσαίο τμήμα της τομής) αποτελούνται 

από πολύ λεπτοστρωματώδη έως παχυστρωματώδη ψαμμιτικά στρώματα με 

εναλλαγές αργιλικών στρωμάτων. Αυτό το τμήμα της τομής έχει την ίδια 

ιζηματολογική δομή με το κατώτερο τμήμα της τομής του Κάσπακα (βλ. Τομή 

Κάσπακα). Το ανώτατο τμήμα της τομής είναι 10 m και αποτελείται από εναλλαγές 

πολύ λεπτοστρωματώδους έως παχυστρωματώδους στρώματος καφέ έως πράσινου 

ψαμμίτη και κροκαλοπαγούς με αργιλικά στρώματα. Τα στρώματα του ψαμμίτη ως 

επί το πλείστον εμφανίζονται και εδώ με παράλληλη και διασταυρούμενη 

ελασμάτωση (Bouma Tb και Tc), ενώ τα πιο παχυστρωματώδη τμήματα αυτών είναι 

συνήθως χωρίς δομή αν και υπάρχουν κάποια από αυτά με κανονική ταξινόμηση. Τα 

στρώματα των κροκαλοπαγών εμφανίζονται χωρίς ιδιαίτερη δομή με σπάνια έως 

κανονική διαβάθμιση. Ωστόσο αξίζει να σημειωθεί ότι τα παραπάνω στρώματα 

παρουσιάζουν έντονες διαβρωσιγενείς βάσεις με τα υποκείμενα αργιλικά στρώματα. 

Τα αργιλικά στρώματα συνήθως στερούνται εσωτερικής δομής. 

 

Χάρτης 5.1: Γεωγραφική θέση της τομής Ηφαιστία (γ. πλάτος 39°57'37.11"Β, γ. 

μήκος 25°18'57.64"Α). 
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Εικόνα 5.1: Στρωματογραφική στήλη της τομής Ηφαιστία. 
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5.1.2 Τομή Παναγιά – Μακροσκοπική/λιθολογική περιγραφή 

Οι αποθέσεις της τομής Παναγιά αντιπροσωπεύουν φάση καναλιών (π.χ. Maravelis et 

al., 2012; 2016). Το ανώτερο τμήμα της τομής (χάρτης 5.2; εικ. 5.2) είναι 20 m και 

αποτελείται από 5 κύκλους ιζηματογένεσης. Οι κύκλοι αυτοί εξελίσσονται από πολύ 

λεπτά σε πολύ παχιά στρώματα ψαμμίτη και κροκαλοπαγούς με αργιλικές 

ενδιαστρώσεις. Το χρώμα του ψαμμίτη είναι καφέ ανοιχτό έως πράσινο ανοιχτό, με 

τα λεπτά στρώματα αυτών να εμφανίζουν ως επί το πλείστον παράλληλη και/ή 

διασταυρούμενη ελασμάτωση (Bouma Tb και Tc) και τα παχιά στρώματα να είναι 

συνήθως χωρίς δομή, παρά το γεγονός ότι υπάρχουν και κάποια παχύτερα στρώματα 

με κανονική ταξινόμηση. Τα στρώματα του κροκαλοπαγούς εμφανίζονται χωρίς δομή 

ενώ σπάνια παρατηρούνται και στρώματα με κανονική διαβάθμιση. Τα αργιλικά 

στρώματα είναι καφετί και συνήθως δεν έχουν εσωτερική δομή. Το κατώτερο τμήμα 

της τομής είναι 10 m και αποτελείται από πολύ λεπτοστρωματώδη έως 

παχυστρωματώδη ψαμμιτικά στρώματα τα οποία διακόπτονται συχνά από αργιλικά 

στρώματα. Τόσο τα ψαμμιτικά όσο και τα αργιλικά στρώματα έχουν την ίδια 

εμφάνιση με αυτά του ανώτερου τμήματος της τομής. 

 

Χάρτης 5.2: Γεωγραφική θέση της τομής Παναγιά (γ. πλάτος 39°59'12.08"Β, γ. μήκος 

25°23'58.15"Α). 
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Εικόνα 5.2: Στρωματογραφική στήλη της τομής Παναγιά. 
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5.1.3 Τομή Κάσπακα – Μακροσκοπική/λιθολογική περιγραφή 

Η ακολουθία αυτή αποτελεί φάση κατωφέρειας (π.χ. Maravelis et al., 2012; 2016). Το 

ανώτερο τμήμα της τομής (χάρτης 5.3; εικ. 5.3) είναι 40 m και χαρακτηρίζεται από 

αργιλικά στρώματα τα οποία σπάνια διακόπτονται από ψαμμιτικά στρώματα. Τα 

αργιλικά στρώματα είναι χρώματος καφέ και συνήθως δεν έχουν εσωτερική δομή, 

ενώ τα ψαμμιτικά στρώματα είναι χρώματος καφέ ανοιχτό έως πράσινο ανοιχτό με 

διασταυρούμενη ελασμάτωση (Bouma Tc). Το κατώτερο τμήμα της τομής είναι 10 m 

και αποτελείται από πολύ λεπτοστρωματώδη έως παχυστρωματώδη ψαμμιτικά 

στρώματα και διακόπτονται συχνά από αργιλικά στρώματα, τα οποία έχουν την ίδια 

εμφάνιση με αυτά των ανώτερων 40 m. Το χρώμα των ψαμμιτικών στρωμάτων είναι 

το ίδιο με τα ανωτέρω, σε αντίθεση με τη δομή τους όπου εμφανίζονται με 

παράλληλη ή/και διασταυρούμενη ελασμάτωση (Bouma Tb και Tc), ενώ τα παχύτερα 

στρώματα αυτών είναι συνήθως χωρίς δομή, παρά το γεγονός ότι υπάρχουν και 

στρώματα μεγάλου πάχους με κανονική ταξινόμηση. 

 

Χάρτης 5.3: Γεωγραφική θέση της τομής Κάσπακα (γ. πλάτος  39°52'49.24"Β, γ. 

μήκος  25° 4'50.23"Α). 
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Εικόνα 5.3: Στρωματογραφική στήλη της τομής Κάσπακα. 
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5.1.4 Τομή Καμίνια – Μακροσκοπική/λιθολογική περιγραφή 

Η τομή Καμίνια (χάρτης 5.4; εικ. 5.4) είναι περίπου 100 m και αποτελείται από ρηχές 

θαλάσσιες αποθέσεις (φάση υφαλοκρηπίδας, π.χ. Maravelis et al., 2012; 2016). Το 

κατώτερο τμήμα της αποτελείται από λεπτοστρωματώδη έως παχυστρωματώδη 

ψαμμιτικά στρώματα τα οποία εναλλάσσονται με αργιλικά στρώματα. Το χρώμα των 

στρωμάτων του ψαμμίτη είναι καφέ ανοικτό με ιδιαίτερα ευκρινή βάση. Παρά το 

γεγονός ότι παρατηρείται τόσο παράλληλη όσο και διασταυρούμενη ελασμάτωση 

(Bouma Tb και Tc), τα περισσότερα στρώματα ψαμμίτη είναι χωρίς δομή. Το μεσαίο 

τμήμα της τομής αποτελείται από λεπτά έως μεσαίου μεγέθους ψαμμιτικά στρώματα 

με εναλλαγές αργιλικών στρωμάτων σχηματίζοντας έτσι κύκλους ιζηματογένεσης. 

Επίσης, τα ψαμμιτικά στρώματα έχουν επίπεδες βάσεις συμπεριλαμβανομένων των 

σπάνιων απολιθωμάτων ενώ τα αργιλικά στρώματα είναι χωρίς δομή και πλούσια σε 

οργανικό υλικό. Το ανώτερο τμήμα της τομής είναι 10 m πάχους και εξελίσσεται 

προοδευτικά σε μία σχεδόν αποκλειστικά αργιλική ακολουθία με παράλληλη 

ελασμάτωση (Bouma Tb). 

 

Χάρτης 5.4: Γεωγραφική θέση της τομής Καμίνια (γ. πλάτος  39°51'36.34"Β, γ. μήκος  

25°19'48.78"Α). 
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Εικόνα 5.4: Στρωματογραφική στήλη της τομής Καμίνια. 
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5.2 Εργαστηριακή επεξεργασία:  τρηματοφόρα 

Για την παρασκευή δειγμάτων παρατήρησης τρηματοφόρων, ζυγίστηκαν 150-200 gr 

ξηρού υλικού από το κάθε δείγμα. Στη συνέχεια τοποθετήθηκαν σε ποτήρια ζέσεως 

όπου προστέθηκε απιονισμένο νερό και μικρή ποσότητα διαλύματος υπεροξειδίου 

του υδρογόνου (Η2Ο2). Ακολούθησε ομογενοποίηση με τη βοήθεια υπερήχων, όπου 

το δείγμα αφέθηκε για περίπου 15 λεπτά προκειμένου να διαλυθεί καλά το ίζημα. 

Σχεδόν σε όλα τα δείγματα τα ποτήρια ζέσεως αφήνονταν στον απαγωγό (υπό 

επίβλεψη) για μεγάλο χρονικό διάστημα (ακόμη και 3-4 ημέρες) καθώς επρόκειτο για 

πολύ συμπαγές υλικό. Μετά το πέρας του παραπάνω χρονικού διαστήματος και 

εφόσον το ίζημα δεν διαλυόταν, αφαιρέθηκε από μέσα το διάλυμα υπεροξειδίου του 

υδρογόνου (Η2Ο2) και χρησιμοποιήθηκε οξικό οξύ (acetic acid). Το διάλυμα 

αφηνόταν στον απαγωγό για το πολύ δύο (2) ώρες. Στη συνέχεια πραγματοποιήθηκε 

υγρό κοσκίνισμα του ιζήματος σε κόσκινο διαμέτρου πλέγματος 63 μm καθώς 

κυριαρχούν κυρίως μικρού μεγέθους γένη και είδη τρηματοφόρων όπως έχει 

παρατηρηθεί και προγενέστερα κυρίως στη θερμή περιόδο του Παλαιοκαίνου – 

Ηωκαίνου (PETM: Paleocene – Eocene Thermal Maximum) αλλά και σε 

περιβάλλοντα όπου παρατηρείται έντονο στρες (stress) στο θαλάσσιο περιβάλλον 

(π.χ. Thomas, 1998; Kaiho et al., 2006; Alegret et al., 2010). Τέλος, ακολούθησε 

ξήρανση σε χαμηλή θερμοκρασία (60 
ο
C) για περίπου 2-3 μέρες ούτως ώστε να 

εξατμιστεί όλο το νερό και τα δείγματα να είναι έτοιμα για παρατήρηση στο 

μικροσκόπιο. Εξαιτίας της μεγάλης ποσότητας τρηματοφόρων, ορισμένα δείγματα 

διαιρέθηκαν με τη χρήση του Otto- Microsplitter, και απομονώθηκε και 

παρατηρήθηκε κλάσμα του δείγματος που περιείχε το λιγότερο 200-300 

τρηματοφόρα. Ακολούθησε καταμέτρηση και προσδιορισμός των τρηματοφόρων ανά 

είδος με τη συνδρομή στερεομικροσκοπίου τύπου Leica S4E σε μεγέθυνση 80x. Σε 

αρκετές περιπτώσεις χρησιμοποιήθηκε πολλαπλασιαστής (2x) της μεγέθυνσης καθώς 

το μικροπαλαιοντολογικού υλικό ήταν ιδιαίτερα μικρού μεγέθους.  

Η συστηματική ταξινόμηση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων έγινε με βάση τον 

άτλαντα των Pearson et al. (2006) και ο βιοστρωματογραφικός προσδιορισμός των 

ιζημάτων έγινε σύμφωνα με τη βιοζώνωση Berggren et al. (1995) και Berggren and 

Pearson (2005), ενώ οι χρονοστρωματογραφικές συσχετίσεις έγιναν με βάση τους 

Luterbacher et al. (2004), Gradstein et al. (2004; 2012) και τους Pearson et al. (2006).  
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Ο προσδιορισμός των βενθονικών τρηματοφόρων έγινε με βάση τις περιγραφές των 

Tjalsma and Lohmann (1983), Cimmerman & Langer (1991), Hottinger et al. (1993), 

Sgarella & Moncharmont Zei (1993), Alegret & Thomas (2001), Galeotti et al. 

(2004), Rasmussen (2005), Ortiz & Thomas (2006), Fenero et al. (2012), Székely & 

Filipescu (2015) και πλήθος δημοσιευμένων εργασιών σε επιστημονικά περιοδικά . 

Επίσης, η ηλεκτρονική μικροσκοπία χρησιμοποιήθηκε για την παρατήρηση ειδικών 

μορφολογικών λεπτομερειών στα κελύφη διαφόρων ειδών τρηματοφόρων, όπως και 

τη φωτογράφηση των κυριότερων ειδών που συμμετείχαν στις συγκεντρώσεις. Για τη 

μελέτη, επιλεγμένα άτομα τόσο πλαγκτονικών όσο και βενθονικών τρηματοφόρων 

τοποθετήθηκαν σε ειδικό χάλκινο δειγματοφορέα με τη βοήθεια αυτοκόλλητης 

ταινίας, διπλής όψεως. Ακολούθησε επιμετάλλωση χρυσού με τη χρήση 

επιμεταλλωτή Auto Sputter Coater, Agar. Τα παρασκευάσματα μελετήθηκαν σε 

ηλεκτρονικό μικροσκόπιο -Scanning Electron Microscope (SEM), τύπου Jeol JSM 

6360 του Τομέα Ιστορικής Γεωλογίας και Παλαιοντολογίας, του Τμήματος 

Γεωλογίας και Γεωπεριβάλλοντος του Πανεπιστημίου Αθηνών. 

5.2.1 Στατιστικές μέθοδοι ανάλυσης τρηματοφόρων 

Για την ανάλυση και περιγραφή των δειγμάτων παρατήρησης τρηματοφόρων 

επιλέχθηκαν και εξετάστηκαν: 

1. η σχετική συχνότητα επί τοις εκατό (%) των γενών/ειδών σε κάθε δείγμα 

παρατήρησης. 

2. ο λόγος των βενθονικών/πλαγκτονικών τρηματοφόρων που δίνεται από τον τύπο 

(P/B) Np x 100 / (Np + Nb), όπου Np= ο αριθμός των πλαγκτονικών τρηματοφόρων 

και Nb= ο αριθμός των βενθονικών τρηματοφόρων (Van der Zwaan et al., 1990; 

1999). Η ερμηνεία των δεδομένων έγινε σύμφωνα με τον Murray (1991) ο οποίος 

διέκρινε τα εξής περιβάλλοντα ιζηματογένεσης: α) εσωτερική κρηπίδα (inner shelf) 

για ποσοστά <20%, β) «μεσαία» κρηπίδα (middle shelf)  για ποσοστά 20-50%, γ) 

εξωτερική κρηπίδα (outer shelf)  για ποσοστά 50-70% και δ) ανώτερη βαθύαλη ζώνη 

(upper bathyal zone) για ποσοστά >70%.     

3. το ποσοστό των ασβεστολιθικών (calcareous)/συμφυρματοπαγών (agglutinated) 

τρηματοφόρων που χρησιμοποιήθηκε για το χαρακτηρισμό της βενθονικής πανίδας 

(π.χ. Ortiz et al., 2011) και δίνεται από τον τύπο (C/A %) Cf x 100 / (Cf + Af), όπου 
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Cf= τα ασβεστολιθικά βενθονικά τρηματοφόρα και Af= τα συμφυρματοπαγή 

βενθονικά τρηματοφόρα.  

4. το ποσοστό της ενδοπανίδας και της επιπανίδας των ασβεστολιθικών βενθονικών 

τρηματοφόρων που χρησιμοποιείται ως δείκτης οξυγόνωσης των υδάτων του πυθμένα 

(π.χ. Ortiz et al., 2011) και δίνεται από τον τύπο (In/Ep %) In x 100 / (In + Ep), 

όπου In= η ενδοπανίδα και Ep= η επιπανίδα των ασβεστολιθικών βενθονικών 

τρηματοφόρων. 

Η ομαδοποίηση των ενδοπανιδικών και επιπανιδικών μορφών βασίστηκε σε μία 

σειρά από μελέτες των μικροπεριβαλλόντων διαβίωσης των βενθονικών 

τρηματοφόρων, όπως των Corliss (1985), Corliss and Chen (1988), Jorissen et al. 

(1995), Den Dulk et al. (2000), Thomas et al. (2000), Alegret et al. (2003) και Murray 

(2006). Στην ενδοπανίδα συγκαταλέγονται αντιπρόσωποι των γενών Bolivina, 

Globobulimina, Chilostomella, Bulimina, Nonionella, Melonis, Pullenia, Nonion, 

Uvigerina, nodosarids, Globocassidulina και Cassidulina, ενώ στην επιπανίδα 

περιλαμβάνονται τα γένη Elphidium, Rosalina, Ammonia, miliolids, Ammodiscus, 

Discorbis, Cibicides/Cibicidoides, Lenticulina, Siphonina και Gyroidinoides. 

Περαιτέρω οι επιπανιδικές μορφές σύμφωνα με το περιβάλλον στο οποίο διαβιούν 

διακρίνονται σε αυτά που προτιμούν για διαβίωση νηρητκά περιβάλλοντα κρηπίδας 

(shelf dwellers), όπως οι αντιπρόσωποι των γενών Elphidium, Rosalina, Ammonia, 

miliolids, Ammodiscus και Discorbis και σε αυτά που προτιμούν βαθύτερα 

περιβάλλοντα (deep water dwellers), όπως οι αντιπρόσωποι των γενών Cibicides, 

Lenticulina, Siphonina και Gyroidinoides.  

5. ο δείκτης BFOI (Benthic Foraminiferal Oxygen Index) που δίνεται από τον τύπο 

του Kaiho (1994; 1999): [a/(a + n) x 100], όπου a= ο αριθμός των γενών που 

διαβιούν σε περιβάλλοντα πλούσια σε οξυγόνο και n= ο αριθμός των γενών που 

επιβιώνουν σε περιβάλλοντα δυσοξίας. Όταν το a = 0 και n+s > 0 (όπου s= ο αριθμός 

των γενών που προτιμούν μεσοξικές συνθήκες), ο δείκτης BFOI υπολογίζεται από 

τον τύπο [(s/(s+n))-1] x 50. Σύμφωνα με τον Kaiho (1994) στους δείκτες οξικών 

περιβαλλόντων (oxic indicators: a) περιλαμβάνονται οι αντιπρόσωποι των γενών 

Globocassidulina, Siphonina, Cibicides/Cibicidoides, Elphidium, Rosalina, Ammonia, 

miliolids, Ammodiscus και Discorbis. Στους δείκτες μεσοξικών περιβαλλόντων 

(suboxic indicators: s) συγκαταλέγονται αντιπρόσωποι των γενών Bulimina, 
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Nonionella, Melonis, Pullenia, Nonion, Uvigerina, nodosarids, Cassidulina, 

Gyroidinoides και Lenticulina, ενώ οι αντιπρόσωποι των γενών Bolivina, 

Globobulimina και Chilostomella αποτελούν δείκτες δυσοξικών συνθηκών (dysoxic 

indicators: n). 

Σύμφωνα με τον Kaiho (1994), ανάλογα με το ποσοστό του δείκτη BFOI 

διακρίνονται τέσσερις (4) κατηγορίες περιβαλλόντων: α) περιβάλλοντα με συνθήκες 

υψηλής οξυγόνωσης (high oxic conditions) για ποσοστά [50 – 100] % (παρουσία 

δυσοξικών, μεσοξικών και υψηλών τιμών οξικών βενθονικών τρηματοφόρων), β) 

περιβάλλοντα με συνθήκες χαμηλής οξυγόνωσης (low oxic condition) για ποσοστά [0 

– 50] % (παρουσία δυσοξικών, μεσοξικών και χαμηλών τιμών οξικών βενθονικών 

τρηματοφόρων), γ) περιβάλλοντα με μεσοξικές συνθήκες (suboxic conditions) για 

ποσοστά [(-40) – 0] % (παρουσία δυσοξικών και υψηλών τιμών μεσοξικών 

βενθονικών τρηματοφόρων), δ) περιβάλλοντα με δυσοξικές συνθήκες (dysoxic 

conditions) για ποσοστά [(-50) – (-40)] % (παρουσία δυσοξικών και χαμηλές τιμές ή 

απουσία μεσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων) και ε) περιβάλλοντα με ανοξικές 

συνθήκες (anoxic conditions) για ποσοστό -55% (απουσία ασβεστολιθικών 

βενθονικών τρηματοφόρων).   

Για τη στατιστική επεξεργασία των δεδομένων της παρούσας μελέτης 

χρησιμοποιήθηκαν τα στατιστικά προγράμματα Excel και Grapher 8. 

5.3 Εργαστηριακή επεξεργασία δειγμάτων: κοκκολιθοφόρα  

Για την ανάλυση των κοκκολιθοφόρων μελετήθηκαν εκατόν εξήντα ένα (161) 

δείγματα που προέρχονται και από τις τέσσερις φάσεις ιζηματογένεσης όπως αυτές 

παρουσιάστηκαν παραπάνω (φάση λοβών, καναλιών, κατωφέρειας και 

υφαλοκρηπίδας). Για την παρασκευή δειγμάτων παρατήρησης νανοαπολιθωμάτων 

χρησιμοποιούνται γυάλινες αντικειμενοφόρες πλάκες οι οποίες προετοιμάζονται με 

την τεχνική της επίχρισης (γνωστή και ως “smear-slide”). Αρχικά πραγματοποιείται 

απόξεση μικρής ποσότητας ιζήματος από το δείγμα (συνήθως προτιμάται νωπή 

επιφάνεια) διότι η εξωτερική επιφάνεια μπορεί να έχει υποστεί μεταβολές ή 

επιμολύνσεις. Έπειτα, το ίζημα απλώνεται σε γυάλινη αντικειμενοφόρο πλάκα, ενώ 

παράλληλα σημειώνεται με τον κωδικό του δείγματος. Στη συνέχεια, το ίζημα 

ομογενοποιείται με μια σταγόνα μεταλλικού νερού πάνω στην αντικειμενοφόρο 

πλάκα, έτσι ώστε το μείγμα να μπορεί να απλωθεί χρησιμοποιώντας οδοντογλυφίδα, 
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έως ότου δημιουργηθεί μια διαφανής επίστρωση. Η καλύτερη κατανομή του ιζήματος 

προκύπτει όταν σχηματιστούν ομοιόμορφες λωρίδες που χαρακτηρίζονται από 

μεγαλύτερη και μικρότερη πυκνότητα ιζήματος, προκειμένου να βελτιστοποιηθεί και 

ομογενοποιηθεη ανάλυση κατά την επόμενη φάση. Η παραπάνω αντικειμενοφόρος 

πλάκα θερμαίνεται για λίγα δευτερόλεπτα, ώστε να στεγνώσει το παρασκεύασμα, και 

κατόπιν, στερεώνεται από πάνω μία  γυάλινη καλυπτρίδα, ενώ πρώτα έχει 

τοποθετηθεί μια σταγόνα ειδικής κόλλας/ανυψωτικού μέσου για οπτική μικροσκοπία 

(Entelan optical adhesive). Τέλος, η αντικειμενοφόρος πλάκα αφήνεται για λίγες ώρες 

έως ότου να στεγνώσει εντελώς η κόλλα.  

Ακολούθησε η ποιοτική ανάλυση των δειγμάτων η οποία πραγματοποιήθηκε σε 

πολωτικό μικροσκόπιο (LM) τύπου Leica DMLSP, υπό μεγέθυνση 1250Χ. Ο 

βιοστρωματογραφικός προσδιορισμός των ιζημάτων έγινε σύμφωνα με τη βιοζώνωση 

Martini (1971) και οι χρονοστρωματογραφικές συσχετίσεις με βάση τους Luterbacher 

et al. (2004) και Gradstein et al. (2004; 2012). 
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6. Αποτελέσματα 

 

 

 

 

 

 



66 
 

6.1 Αποτελέσματα πλαγκτονικών τρηματοφόρων. Συστηματική ταξινόμηση 

Η συστηματική ταξινόμηση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων θεωρήθηκε 

απαραίτητη στην παρούσα μελέτη, καθώς σε μερικούς αντιπροσώπους 

παρατηρήθηκαν ιδιαιτερότητες στα μορφολογικά χαρακτηριστικά, ενώ παράλληλα 

καταγράφηκαν νέα στοιχεία για την ηωκαινική/ολιγοκαινική πανίδα της ανατολικής 

Μεσογείου. 

Ο προσδιορισμός και η συστηματική ταξινόμηση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων 

βασίστηκε στο σχήμα που αναπτύχθηκε από τους Loeblich and Tappan (1987) και 

διαμορφώθηκε περαιτέρω από τους Loeblich and Tappan (1992) και Pearson et al. 

(2006).  

Για την καλύτερη κατανόηση της παλαιοοικολογικής/παλαιοκλιματικής εφαρμογής 

των πλαγκτονικών τρηματοφόρων (βλέπε Molina et al., 2006), δίνεται η 

βιογεωγραφική κατανομή των ειδών σύμφωνα με τη διασπορά τους σε υψηλά, 

υψηλά-μεταβατικά, μεταβατικά-χαμηλά και χαμηλά γεωγραφικά πλάτη (π.χ. Huber et 

al., 2006; Pearson et al., 2006) και η κατακόρυφη κατανομή των ειδών στην υδάτινη 

στήλη, ανάλογα με τη συμμετοχή τους στις συναθροίσεις επιφανειακών, ενδιάμεσου 

βάθους και βαθιών υδάτων σύμφωνα με την παρουσία του στρώματος ανάμιξης των 

υδάτων, τη θέση του θερμοκλινούς και υπό το θερμοκλινές (π.χ. Poore and Matthews, 

1984; Spezzaferri, 1995; Coxall et al., 2000; Wade et al., 2000, 2007; Spezzaferri et 

al., 2002; Pearson et al., 2006). 

Τάξη: Foraminiferida Eichwald, 1830 

Υπεροικογένεια: Globigerinaceae Carpenter, Parker and Jones, 1862 

Οικογένεια: Globigerinidae Carpenter, Parker and Jones, 1862 

Γένος: Globigerina d’Orbigny, 1826 

Είδος: Globigerina  officinalis (Subbotina, 1953) 

(Πιν. 5.2, Εικ. 3-6) 

Globigerina officinalis Subbotina, 1953: 105, pl. 11: figs. 1- 7, figs. 1 (holotype), 3, 4, 

6, 7, fig. 2. -Blow and Banner, 1962: 88, pl. 9: figs. A-C. -Blow, 1969: 78, pl. 1: figs. 

1-7 (reillustration of Blow and Banner, 1962, pl. 9, figs. A-C). -Blow, 1979: 798, pl. 
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1: figs. 1-7 (reillustration of Blow and Banner, 1962, pl. 9, figs. AC). -Poag and 

Commeau, 1995, pl. 7: figs. 8, 9. -Olsson et al.: 2006, 114-115: pl. 6.1: figs. 6-16. 

Globigerina praebulloides leroyi Blow and Banner, 1962: 93, pl. 9: figs. R-T. 

Περιγραφή: Τοίχωμα κελύφους διάτρητο, ακανθώδες, bulloides-τύπου. Το κέλυφος 

χαρακτηρίζεται από χαμηλή τροχοσπειροειδή περιέλιξη και φέρει σφαιρικούς 

θαλάμους. Στη σπειροειδή όψη παρατηρούνται 4, ενώ στην ομφαλική διακρίνονται 

31/2 θάλαμοι. Οι γραμμές ραφών είναι ευθείες και ελαφρώς πεπιεσμένες, ενώ η 

ομφαλική περιοχή είναι μικρή και ανοιχτή. Το στοματικό άνοιγμα είναι ομφαλικό, 

υψηλώς έως χαμηλώς αψιδωτό που οριοθετείται από αδιάτρητο περιθώριο. 

Βιοστρωματογραφική εξάπλωση: Ζώνη Ε10 έως το Ολιγόκαινο.  

Βιογεωγραφική εξάπλωση: Εντοπίζεται σε χαμηλά και μεταβατικά γεωγραφικά 

πλάτη (Pearson et al., 2006).  

Παλαιοοικολογικές παρατηρήσεις: Το είδος Globigerina officinalis διαβιούσε σε 

επιφανειακά ύδατα (Spezzaferri et al.; 2002; Pearson et al., 2006). 

Γένος: Catapsydrax Bolli, Loeblich, and Tappan, 1957 

Είδος: Catapsydrax unicavus (Bolli, Loeblich, and Tappan, 1957) 

(Πιν. 5.1, Εικ. 1-6) 

?Globigerina linaperta Finlay var. turgida Finlay, 1939: 125. -Bronnimann, 1952: 19-

21, pl. 3: figs. 1-3. 

?Globigerina taroubaensis Brönnimann, 1952: 18, pl. 2: figs. 16-18. 

Catapsydrax unicavus Bolli, Loeblich, and Tappan 1957: 37, pl. 7: fig. 9a-c, pl. 37: 

fig. 7a, b. -Stainforth and others, 1975: 328, fig. 149-1, 2, 4, fig. 149-5a-c, fig. 149-

3a,b. -Kennett and Srivinasan, 1983: 26, pl. 3: figs. 1-3. -Huber, 1991: 439, pl. 5: fig. 

18. -Spezzaferri, 1994: 48, pl. 33: fig. 5a-c. -Olsson et al.: 2006: 75-76, 79: pl. 3.3: 

figs. 1-17. 

Globorotaloides suteri Bolli, 1957: 116, pl. 27: figs. 9-13b. -Blow and Banner, 1962: 

112-113, pl. XIII: figs. N-P. -Blow, 1979: pl. 247: figs. 9-10. 
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Globigerina isahayensis Asano, 1962: 55, pl. 21: fig. 9a-c. 

Globigerinita unicavus unicavus (Bolli), -Blow and Banner, 1962: 109, pl. 14: figs. 

M, N. 

?Globorotaloides turgida (Finlay). -Jenkins, 1964: pl. 7: figs. 1-10, pl. 8: figs. 1-12, 

13 (lectotype selected). -Fleisher, 1974: 1029, pl. 13: fig. 8. 

?Globigerinita turgida (Finlay). -Blow, 1979: pl. 179: figs. 6-7. 

?Globorotaloides turgidus (Finlay). -Krasheninnikov and Basov, 1983: 840, pl. 7: 

figs. 7-9. 

Περιγραφή: Τοίχωμα κελύφους κυψελώδες, ακανθώδες, ruber/sacculifer-τύπου. Το 

κέλυφος χαρακτηρίζεται από χαμηλή τροχοσπειροειδή περιέλιξη με ορατούς 4 

θαλάμους στον τελευταίο ελιγμό. Οι θάλαμοι παρουσιάζονται σφαιρικοί, ισχυρά 

εναγκαλισμένοι και αυξάνουν ραγδαία σε μέγεθος. Και στις δύο όψεις του κελύφους 

διακρίνονται 4 θάλαμοι. Οι γραμμές ραφών είναι ευθείες έως κυρτές, ελαφρώς 

πεπιεσμένες στη σπειροειδή όψη και ευθείες, ελαφρώς πεπιεσμένες στην ομφαλική. 

Κύριο διαγνωστικό χαρακτηριστικό του είδους αυτού είναι μία μικρή, σφαιρική, 

ελαφρώς διογκωμένη φυσαλίδα, η οποία εκτίνεται πάνω από τον ομφαλό και φέρει 

ένα ενδοπεριθωριακό, χαμηλώς αψιδωτό στοματικό άνοιγμα με συνεχή παχύ 

αδιάτρητο περιθώριο.  

Βιοστρωματογραφική εξάπλωση: Ζώνη E2 έως N6. 

Βιογεωγραφική εξάπλωση: Κοσμοπολίτικο είδος (Pearson et al., 2006). 

Παλαιοοικολογικές παρατηρήσεις: Το είδος Catapsydrax unicavus διαβιούσε σε 

ενδιάμεσου βάθους (Sexton et al., 2006) και βαθιάς θάλασσας ύδατα (π.χ. Poore and 

Matthews, 1984; Spezzaferri, 1995; Wade et al., 2000, 2007; Spezzaferri et al., 2002).  
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Πίνακας 5.1: 1, 6. Catapsydrax unicavus (Bolli, Loeblich and Tappan, 1957): 1. 

ομφαλική όψη, τομή Ηφαιστία, δείγμα L31, 2. ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα 

R0.4, 3. ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R30, 4. σπειροειδής όψη, τομή 

Παναγιά, δείγμα R30, 5. σπειροειδής όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R35, 6. ομφαλική 

όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R30.  
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Πίνακας 5.2: 1, 2. Dipsidripella liqianyui (Huber and Pearson, 2006): 1. ομφαλική 

όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R27, 2. σπειροειδής όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R35. 3-

6. Globigerina officionalis (Subbotina, 1953): 3. ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα 

R35, 4. σπειροειδής όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R35, 5. ομφαλική όψη, τομή 

Καμίνια, δείγμα D21, 6. σπειροειδής όψη, τομή Καμίνια, δείγμα D21.   
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Γένος: Paragloborotalia Cifelli, 1982 

Είδος: Paragloborotalia nana (Bolli, 1957) 

(Πιν. 5.3, Εικ. 1-2) 

Globorotalia opima nana Bolli 1957b: 118, pl. 28: fig. 3a-c. -Bolli and Saunders, 

1985: 202, fig. 26:16 a-c (holotype reillustrated), fig. 26: 15, 17-20 (paratypes). -

Toumarkine 1978: 714, pl. 8: figs. 3-4. 

Globorotalia (Turborotalia) opima nana Bolli. -Blow, 1969: 154, pl. 39: fig. 1. 

Globorotalia nana Bolli. -Krasheninnikov and Pflaumann, 1977: 606, pl. 6: figs. 10-

11c.  

Jenkinsella opima nana (Bolli). -Poag and Commeau, 1995: 149, pl. 6: figs. 21, 22. 

Paragloborotalia nana (Bolli). -Pearson et al., 2004: 36, pl. 1:fig. 21. -Olsson et al.: 

2006: 95-96: pl. 5.8: figs. 1-16. 

Περιγραφή: Τοίχωμα κελύφους διάτρητο, αδρομερώς κυψελώδες, ακανθώδες, 

ruber/sacculifer-τύπου. Το κέλυφος είναι πολύ μικρού μεγέθους, όπως υποδηλώνει 

και το όνομα του είδους, και χαρακτηρίζεται από χαμηλή τροχοσπειροειδή περιέλιξη. 

Οι θάλαμοι παρουσιάζονται σφαιρικοί, αρκετά διογκωμένοι. Και στις δύο όψεις του 

κελύφους διακρίνονται 4 κατά περίπτωση 41/2 θάλαμοι. Στον τελευταίο ελιγμό, οι 

θάλαμοι αυξάνουν σταδιακά σε μέγεθος, με τον τελευταίο θάλαμο σχεδόν ισομεγέθη 

με τον προτελευταίο. Ως αποτέλεσμα αυτού, το κέλυφος εμφανίζεται με τετραγωνικό 

σχήμα το οποίο αποτελεί και βασικό διαγνωστικό χαρακτηριστικό του είδους. 

Γραμμές ραφών ευθείες, ελαφρώς πεπιεσμένες. Η ομφαλική περιοχή είναι πολύ 

μικρή, βαθιά και ανοιχτή, ενδεχομένως να καλύπτεται από τους θαλάμους που την 

περιβάλλουν. Το στοματικό είναι άνοιγμα χαμηλώς αψιδωτό με χείλος και 

χαρακτηρίζεται ως ομφαλικό-εξωομφαλικό. 

Βιοστρωματογραφική εξάπλωση: Σύμφωνα με τους Blow (1979) και Toumarkine & 

Luterbacher (1985), η πρώτη εμφάνιση του είδους Paragloborotalia nana  
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Πίνακας 5.3: 1-2. Paragloborotalia nana (Bolli, 1957): 1. σπειροειδής όψη, τομή 

Καμίνια, δείγμα D21, 2. ομφαλική όψη, τομή Καμίνια, δείγμα D21. 3-6. Turborotalia 

sp.: 3. ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R35, 4. ομφαλική όψη, τομή Ηφαιστία, 

δείγμα L31, 5. ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R35, 6. σπειροειδής όψη, τομή 

Παναγιά, δείγμα R35. 
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καταγράφεται στο ανώτερο Ηώκαινο (Ζώνη Ε13). Ωστόσο, μεταβατικές μορφές από 

το είδος Paragloborotalia griffinoides, από το οποίο προέρχεται εξελικτικά το είδος 

Paragloborotalia nana εμφανίζονται από τη Ζώνη Ε7 στην Τανζανία (Pearson et al., 

2004). Εμφανίσεις του είδους αυτού καταγράφονται έως και το κατώτερο Μειόκαινο.  

Βιογεωγραφική εξάπλωση: Εντοπίζεται σε χαμηλά και μεταβατικά γεωγραφικά 

πλάτη (Pearson et al., 2006).  

Παλαιοοικολογικές παρατηρήσεις: Το είδος Paragloborotalia nana διαβιούσε σε 

βαθιάς θάλασσας ύδατα (Sexton et al., 2006). 

Οικογένεια: Hedbergellidae Loeblich and Tappan, 1961 

Γένος: Turborotalia Cushman and Bermúdez, 1949 

Είδος: Turborotalia sp. 

(Πιν. 5.3, Εικ. 3-6) 

Περιγραφή: Το τοίχωμα του κελύφους χαρακτηρίζεται λείο, φλυκταινώδες, ασθενώς 

κυψελώδες. Το κέλυφος χαρακτηρίζεται από τροχοσπειροειδή περιέλιξη. Οι θάλαμοι 

παρουσιάζονται σφαιρικοί, αρκετά διογκωμένοι. Στον τελευταίο ελιγμό 

παρατηρούνται 3 θάλαμοι. Στοματικό άνοιγμα αψιδωτό, ομφαλικό-εξωομφαλικό.  

Η  πολύ κακή διατήρηση στα άτομα που μελετήθηκαν κατά την παρούσα εργασία δεν 

επέτρεψε την περεταίρω κατάταξη τους στα υπάρχοντα είδη. 
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Πίνακας 5.4: 1-2. Chiloguembelina cubensis (Palmer, 1934): 1. Πλάγια όψη-άποψη 

του στοματικού ανοίγματος, τομή Παναγιά, δείγμα R35, 2. Πλευρική όψη, τομή 

Παναγιά, δείγμα R35. 3, 6. Dipsidripella liqianyui (Huber and Pearson, 2006): 3, 6. 

ομφαλική όψη, τομή Παναγιά, δείγμα R30 4, 6. σπειροειδής όψη, τομή Παναγιά, 

δείγμα R35.   
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Υπεροικογένεια: Heterohelicoidea Cushman, 1927 

Οικογένεια: Chiloguembelinidae Reiss, 1963 

Γένος: Chiloguembelina Loeblich and Tappan, 1956 

Είδος: Chiloguembelina cubensis (Palmer, 1934) 

(Πιν. 5.4, Εικ. 1-2) 

Guembelina cubensis Palmer, 1934: 74, figs. 1-6. 

?Chiloguembelina garretti -Howe, 1939: 61, pl. 8: fig. 14. 

?Chiloguembelina barnardi -Ansary, 1955: 77, pl. 2: fig. 26. 

Chiloguembelina cubensis (Palmer). -Beckmann, 1957: 89, pl. 21: fig. 21, text-fig. 14 

(5-8).-Hornibrook, 1990: 368, pl. 1: figs. 1-11. -Resig, 1993: 241, pl. 1: figs. 1-8, 10, 

13, 17. -Huber et al., 2006: 473–474: pl. 16.3: figs. 23-24. 

Streptochilus cubensis (Palmer) -Poore and Gosnell, 1985: 5, pl. 2: figs. 1-13. 

 Περιγραφή: Τοίχωμα κελύφους μικροδιάτρητο, φλυκταινώδες. Κέλυφος επίμηκες, 

υποτριγωνικού σχήματος, με δίσειρη συναρμογή θαλάμων. Οι γραμμές ραφών είναι 

ευδιάκριτες, πεπιεσμένες. Το στοματικό άνοιγμα είναι απλό, αψιδωτό με χείλος και 

βρίσκεται στη βάση του τελευταίου θαλάμου στο σημείο που εφάπτεται με τον 

προτελευταίο θάλαμο. Βασικό διαγνωστικό χαρακτηριστικό του είδους 

Chiloguembelina cubensis είναι η παρουσία ραβδώσεων στο τοίχωμα του κελύφους, 

οι οποίες τοποθετούνται κάθετα στις γραμμές ραφών. 

Βιοστρωματογραφική εξάπλωση: ανώτερο Ηώκαινο έως ανώτερο Ολιγόκαινο, Ζώνη 

E10 - Ζώνη O6.  

Η ανώτατη εμφάνιση (HO: High Occurrence) του είδους Chiloguembelina cubensis 

έχει χρησιμοποιηθεί ως παγκόσμιο βιοστρωματογραφικό κριτήριο για την 

αναγνώριση του ορίου Ρουπέλιου/Σάττιου (π.χ., Luterbacher et al., 2004). Ωστόσο, 

σποραδικές εμφανίσεις του είδους αυτού καταγράφονται έως και το ανώτερο 

Ολιγόκαινο (π.χ., Leckie et al., 1993). Οι Stott & Kennet (1990) και Berggren (1992) 

υποστήριξαν την άποψη μιας μεταβατικής εξαφάνισης των αντιπροσώπων του είδους 

από το κατώτερο Ολιγόκαινο για τα υψηλά γεωγραφικά πλάτη έως το μέσο-ανώτερο 
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Ολιγόκαινο για τα χαμηλά γεωγραφικά πλάτη (Van Simaeys et al., 2005). Επίσης, οι 

Poore et al. (1982) και Poore (1984), υποθέτουν ότι, το πολύ μικρό μέγεθος των 

ατόμων του είδους μπορεί να διευκολύνει την επανεπεξεργασία τους, δυσχεραίνοντας 

τον εντοπισμό της κατώτερης παρουσίας του. Η επίλυση στο πρόβλημα της ανώτατης 

εμφάνισης του είδους Chiloguembelina cubensis δόθηκε από τους Berggren et al. 

(1995) με την καθιέρωση της μέγιστης κοινής εμφάνισης (HCO: High Common 

Occurrence) του είδους στην κορυφή της υποζώνης P21a (=στο όριο των Ζωνών O4 

και Ο5).  

Βιογεωγραφική εξάπλωση: Κοσμοπολίτικο είδος (Pearson et al., 2006).  

Παλαιοοικολογικές παρατηρήσεις: Το είδος Chiloguembelina cubensis διαβιούσε σε 

επιφανειακά (Pearson et al., 2006) και ενδιάμεσου βάθους ύδατα (Wade et al., 2007). 

Γένη αμφιβόλου συστηματικής ταξινόμησης 

Γένος: Dipsidripella Brotea, 1995 emend. Huber and Pearson, 2006 

Είδος: Dipsidripella liqianyui Huber and Pearson 2006 

(Πιν. 5.2, Εικ. 1-2 και Πιν. 5.4, Εικ. 3-6) 

Testicarinata inconspicua (Howe) -Stott and Kennett, 1990: 560, pl. 7: figs. 13, 14. 

[Not Howe, 1939]. 

Planorotalites sp. 2, Huber, 1991: 440, pl. 6: figs. 23-24, pl. 7: figs. 3, 4. 

Dipsidripella liqianyui Huber and Pearson in Huber et al., 2006: 501–502: pl. 16.9: 

figs. 1-17. 

Περιγραφή: Τοίχωμα κελύφους μικροδιάτρητο έως λεπτώς διάτρητο, μετρίως 

φλυκταινώδες. Το κέλυφος είναι πολύ μικρού μεγέθους, αμφίκυρτου ή και 

επιπεδόκυρτου σχήματος, χαμηλώς τροχοσπειροειδές. Απαρτίζεται από 5 έως 7 

σφαιρικούς θαλάμους, μερικές φορές ελαφρώς νεφροειδούς σχήματος στην τελευταία 

περιέλιξη. Οι γραμμές ραφών είναι ισχυρά πεπιεσμένες, ακτινωτές έως ελαφρώς 

καμπύλες στη σπειροειδή όψη και ακτινωτές στην ομφαλική όψη του κελύφους. Το 

κέλυφος χαρακτηρίζεται από ευρεία, ρηχή ομφαλική περιοχή διακοσμημένη από 

διάσπαρτες φλύκταινες. Φέρει εξωομφαλικό, αψιδωτό στοματικό άνοιγμα το οποίο 

περιβάλλεται από χείλος. 
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Βιοστρωματογραφική εξάπλωση: Σύμφωνα με τους Huber et al. (2006) η εξάπλωση 

του είδους δίνεται από μέσο Ηώκαινο (E11) έως κατώτερο Ολιγόκαινο (O1). Με την 

παρούσα εργασία καθιερώνεται η επέκταση της βιοστρωματογραφικής του 

εξάπλωσης έως και τη Ζώνη (Ο4). 

Βιογεωγραφική εξάπλωση: Σύμφωνα με τους Huber et al. (2006) το είδος αυτό έχει 

καταγραφεί μόνο στο νότιο Ινδικό Ωκεανό στις θέσεις ODP Site 738 (Kerguelen 

Plateau) και Site 761 (Wombat Plateau). Με την παρούσα εργασία πιστοποιείται για 

πρώτη φορά η παρουσία του στη Μεσόγειο προσθέτοντας νέα δεδομένα για τη 

βιογεωγραφική εξάπλωση του είδους σε παγκόσμια βάση. 

Παρατηρήσεις: Σύμφωνα με τους Huber et al. (2006) ο περιορισμένος αριθμός των 

ατόμων του είδους Dipsidripella liqianyui που έχουν μελετηθεί και περιγραφεί 

παγκοσμίως, όπως και η κακή κατάσταση διατήρησης των ατόμων αυτών, καθιστούν 

επισφαλή τη συστηματική κατάταξη του είδους. Περαιτέρω έρευνα αναμένεται να 

προσθέσει τα απαραίτητα στοιχεία, σχετικά με τη μικροδομή του τοιχώματος του 

κελύφους αλλά και τις παλαιοοικολογικές προτιμήσεις του είδους, που θα 

συμβάλλουν στη διόρθωση της συστηματικής κατάταξης του είδους. 
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6.1.1 Τομή Ηφαιστία (Ifestia section) 

Τα είδη που προσδιορίστηκαν σε αυτή την τομή είναι τα εξής: Dipsidripella liqianyui, 

Catapsydrax unicavus, Globigerina officionalis, Paragloborotalia nana, 

Chiloguembelina cubensis, Dentoglobigerina sp., Turborotalia sp. και Turborotalia 

cerroazulensis (εικ. 6.1). Η D. liqianyui παρατηρείται σε όλο το πάχος της τομής σε 

μικρό βαθμό με μέγιστο ποσοστό 5.2% στο δείγμα L26 (46.2 m). Εμφανίζεται για 

πρώτη φορά στα 33 m (δείγμα L50) με ποσοστό 4.1%. Με το ίδιο ποσοστό 

εντοπίζεται και στα 58.42 m (δείγμα L15), ενώ για τελευταία φορά εμφανίζεται στα 

62.3 m (L13) με ποσοστό μόλις 0.9%. Το είδος C. unicavus εντοπίζεται στο L90 (6.6 

m) με ποσοστό 11.2% και στη συνέχεια στο δείγμα L50 με ποσοστό 16%. Αυξάνεται 

σταδιακά μέχρι τα 44.88 m (δείγμα L28) όπου παρατηρείται και η μέγιστη τιμή του 

(19.3%). Στη συνέχεια και στα ανώτερα τμήματα της τομής παρατηρούνται 

αυξομειώσεις του είδους που κυμαίνονται σε αρκετά χαμηλότερα ποσοστά με το 

ελάχιστο στην τιμή του 1.1% στο L9 (70.06 m) και το μέγιστο στην τιμή του 8.4 στο 

δείγμα L3. 

Παρατηρώντας τις συγκεντρώσεις του είδους G. officionalis, αυτό εμφανίζεται για 

πρώτη φορά στα 6.6 m (δείγμα L90) με ποσοστό 4%. Στη συνέχεια εμφανίζεται ξανά 

στα 23.1 m (L65) με ποσοστό 2.2% και ακολουθεί η μέγιστη τιμή της που αγγίζει το 

10.4% στο δείγμα L50. Έπειτα κυμαίνεται σε γενικώς χαμηλότερα επίπεδα, ενώ δεν 

λείπουν ούτε από αυτό το είδος η μικρής κλίμακας αυξομειώσεις στο υπόλοιπο της 

τομής. Η P. nana εμφανίζεται για πρώτη φορά στη βάση της τομής και συγκεκριμένα 

στα 6.6 m (δείγμα L90) σε πολύ μικρό ποσοστό της τάξεως του 0.4%. Παρουσιάζει 

αύξηση μέχρι τα 46.2 m (δείγμα L26) στο οποίο εμφανίζει και τη μέγιστη τιμή του 

στο 12.5%. Εμφανίζεται ξανά στα 50.66 m (δείγμα L19) με ποσοστό 1.5% και 

αυξομειώνεται μέχρι τα 81.7 m (L3: 5.1%).  

Μελετώντας τη C. cubensis η οποία κυμαίνεται σε γενικώς χαμηλότερα ποσοστά, 

εμφανίζεται για πρώτη φορά σε αυτή την τομή στα 6.6 m (δείγμα L90) με ποσοστό 

1.6%. Έπειτα εντοπίζεται στα 23.1 m (L65) με ποσοστό 4.4% (μέγιστη τιμή) και μετά 

στα 33 m (L50) με τιμή 0.4%. Στο δείγμα L31 και στα 42.9 m αυξάνεται και πάλι στο 

4.2% ενώ φαίνεται να μειώνεται μέχρι τα 62.3 m (L13: 2.3%) ενώ στα 73.94 m (L7) 

αυξάνεται και πάλι σε μικρό βαθμό μέχρι το ποσοστό του 3.1%, και στη συνέχεια 

εξαφανίζεται. Η Dentoglobigerina sp. έχει μικρή εμφάνιση σε αυτή την τομή. 
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Εντοπίζεται για πρώτη φορά στα 6.6 m (δείγμα L90) με ποσοστό 0.4% και αυξάνεται 

μέχρι τα 46.2 m (L26) όπου εμφανίζει και τη μέγιστη τιμή της το 4.8%. Στα ανώτερα 

τμήματα της τομής και μέχρι το τέλος της, εμφανίζεται συχνότερα με συνεχείς 

αυξομειώσεις με ελάχιστη τιμή το 0.6% στα 81.7 m (δείγμα L3) και μέγιστη τιμή που 

δεν ξεπερνά το 3.2% στα 54.54 m (δείγμα L17). 

Οι αντιπρόσωποι της Turborotalia sp. εμφανίζονται σε πολύ μεγάλα ποσοστά 

συγκριτικά με τα υπόλοιπα είδη της τομής, αρχικά στα 6.6 m (L90) με ποσοστό 

23.7%, και ακολούθως στα 33 m (L50) με τιμή 17.8%. Στη συνέχεια αυξάνεται στο 

30% στα 42.9 m (δείγμα L31) και στα 44.88 m (L28) αυξάνεται και πάλι αγγίζοντας 

το 30.7% όπου είναι και η μέγιστη τιμή του σε αυτή την τομή. Ακολουθεί μείωση στα 

50.66 m (δείγμα L19) όπου ανέρχεται στο 25.3%, ενώ δεν λείπουν και από εδώ οι 

αυξομειώσεις του είδους με την ελάχιστη τιμή στο 1.1% στα 70.06 m (δείγμα L9) και 

το μέγιστο στο 14.6% στο L13 (62.3 m). Τέλος, η T. cerroazulensis εμφανίζεται μόνο 

στα 33 m (δείγμα L50) με ποσοστό που δεν ξεπερνά το 1.1%.      

6.1.2 Τομή Παναγιά (Panagia section) 

Στην τομή Παναγιά παρατηρούνται τα εξής πλαγκτονικά τρηματοφόρα: Dipsidripella 

liqianyui, Catapsydrax unicavus, Globigerina officionalis, Paragloborotalia nana, 

Chiloguembelina cubensis, Dentoglobigerina sp. και Turborotalia sp. (εικ. 6.2). Στη 

βάση της τομής παρατηρείται η μέγιστη τιμή της D. liqianyui όπου φτάνει το 9.5% 

(R0.8). Στη συνέχεια εντοπίζεται μείωση του είδους και μικρότερο ποσοστό που 

φτάνει το 0.8% στα 2.25 m (δείγμα R0.4). Έπειτα σταδιακά αυξάνεται ενώ δεν 

λείπουν οι κατά τόπους εξαφανίσεις του είδους αυτού. Προς τα ανώτερα δείγματα της 

τομής και πριν εξαφανιστεί παρατηρούνται μικρές αυξομειώσεις με το R30 (18.4 m) 

να κυμαίνεται στο 3.4%, το R33 στο 1.7% και στο R35 (20.9 m) με 4% όπου είναι και 

το τελευταίο δείγμα της τομής που εμφανίζεται αυτό το είδος.  
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Εικόνα 6.1: Σχετικές αφθονίες (%) των πλαγκτονικών τρηματοφόρων της τομής Ηφαιστία και αποτελέσματα ποιοτικής ανάλυσης του 

ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτού.  
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Το είδος C. unicavus ξεκινάει και αυτό με τη μέγιστη τιμή του που αγγίζει το 

ποσοστό του 19.4% στα 0.45 m (δείγμα R0.8). Και σε αυτό το είδος παρατηρούνται 

αυξομειώσεις αλλά σε μεγαλύτερα ποσοστά από το παραπάνω, καθώς και οι κατά 

τόπους εξαφανίσεις σε όλη της έκταση της τομής αυτής. Μειώνεται στο 10.8% στα 

2.25 m (δείγμα R0.4) για να αυξηθεί στα 3.15 m (R0.2: 14.8%) και να μειωθεί πάλι 

στο R0 (4.05 m) με ποσοστό 11.2%. Αυξάνεται απότομα από τα 14.9 m (R23) με 

12.8%. Στα 18.4 m (δείγμα R30) μειώνεται στο 8.3% και αυξάνεται για λίγο και μέχρι 

τα 20.9 m (δείγμα R35) όπου φτάνει το ποσοστό του 11.6%. Μετά από σειρά 

μηδενικών τιμών παρατηρείται μόνο στα 23.9 m (δείγμα R41) με τιμή 8.3%. 

Η G. officionalis εμφανίζεται στο R0.8 (0.45 m) με ποσοστό 7.5%. Στα 2.25 μέτρα 

(R0.4) εντοπίζεται με ποσοστό 6.25%, αυξάνεται στα 3.15 m (R0.2) με αριθμό 8.5% 

και μειώνεται στα 4.05 m (R0) με ποσοστό 3.7%. Παρατηρείται εκ νέου αύξηση στα 

7.2 m (R7) με ποσοστό 4.8% και στη συνέχεια εμφανίζεται ξανά στα 13.4 m (R20) με 

ποσοστό 3.1%. Ακολούθως στα 14.9 m (R23) παρατηρείται η μέγιστη τιμή στο 

10.1%, έπειτα μειώνεται και αυξάνεται απότομα στα 20.9 m (R35) με ποσοστό 10%. 

Στη συνέχεια και μέχρι το τέλος της τομής εξαφανίζεται. Η P. nana ξεκινάει και αυτή 

την εμφάνισή της με σχετικά χαμηλά ποσοστά. Από τα 0.45 m (R0.8) με ποσοστό 

1.2%, αυξάνεται σταδιακά μέχρι τα 3.15 m (R0.2: 4.5%) και στη συνέχεια μειώνεται 

ενώ δεν λείπει και από εδώ η κατά τόπους απουσία του είδους αυτού. Από τα 15.9 m 

(δείγμα R25) αυξάνεται αγγίζοντας το 14.4% όπου είναι και το μέγιστο ποσοστό του 

είδους για αυτή την τομή. Έπειτα μειώνεται στο 3.2% (R27) και παραμένει σε χαμηλά 

ποσοστά έως ότου εξαφανιστεί.  

Η C. cubensis ξεκινάει με πολύ μικρά ποσοστά της τάξεως του 3.6% στα 0.45 m 

(δείγμα R0.8), δεδομένου ότι το μέγιστο ποσοστό του είδους ανέρχεται στο 32.3%  σε 

ύψος 3.15 m (δείγμα R0.2) από τη βάση της τομής. Στη συνέχεια της τομής 

εξαφανίζεται (R3 και R5), εμφανίζεται στο R7 (7.2 m) με τιμή 31.7% και 

εξαφανίζεται εκ νέου από 8.1 m μέχρι 13.4 m μέχρι το δείγμα R23 όπου εμφανίζεται 

ξανά με ποσοστό 14.3%. Ακολουθεί αύξηση του είδους στο δείγμα R25 (15.9 m) με 

ποσοστό 18.5%, ενώ και μέχρι το R35 (12.2%) αυξομειώνεται με την μεγαλύτερη 

τιμή να φτάνει το 16% στο R30 και την ελάχιστη στο R33 με 3.1%. Μέχρι το τέλος 

της τομής και στα ανώτερα δείγματα το συγκεκριμένο είδος απουσιάζει. Όσον αφορά 

τη Dentoglobigerina sp. γενικότερα κυμαίνεται σε χαμηλές τιμές μέχρι το R41 όπου 

αυξάνεται ραγδαία φτάνοντας το ποσοστό του 25% και αποτελώντας την μεγαλύτερη 
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τιμή του. Καθ’ όλο το πάχος της τομής παρουσιάζει αυξομειώσεις με ποσοστό που 

δεν ξεπερνά το 2.9% (R0.4) και ελάχιστη τιμή το 0.3% στο δείγμα R35, ενώ δεν 

λείπουν ούτε από εδώ οι κατά τόπους μηδενικές τιμές του είδους. Τέλος, η 

Turborotalia sp. ανέρχεται σε 17.1% στα πρώτα μέτρα της τομής (R0.8). Στη 

συνέχεια μειώνεται απότομα στο 3.3% (R0.4) και αυξάνεται μέχρι τα 4.05 m (R0) με 

τιμή που φτάνει το 21.1%. Έπειτα μειώνεται στο 10.4% (R7) έως ότου εξαφανιστεί. 

Εμφανίζεται και πάλι στα 11.9 m (R17) με ποσοστό 1% και αυξάνεται μέχρι τα 14.9 

m (R23) όπου φτάνει στο 22%. Μειώνεται απότομα στο 9.1% (R25) και αυξάνεται 

ξανά απότομα στο 18.4% (R27). Συνεχίζονται αυξομειώσεις μέχρι τα 20.9 m (R35) 

όπου αγγίζει την τιμή του 20.2%. Τέλος, στα 23.9 m (R41) εμφανίζει τη μέγιστη τιμή 

που φτάνει το 25%, ενώ μετά εντοπίζεται στα 25.9 m (R45) με ποσοστό 3.4%.          
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Εικόνα 6.2: Σχετικές αφθονίες (%) των πλαγκτονικών τρηματοφόρων της τομής Παναγιά και αποτελέσματα ποιοτικής ανάλυσης του 

ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτού.  
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6.1.3 Τομή Κάσπακα (Kaspaka section) 

Τα ιζήματα της τομής Κάσπακα δεν περιείχαν καθόλου τρηματοφόρα, πιθανώς λόγω 

συνθηκών διατήρησης. Παρατηρήθηκε μόνο ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν.  

6.1.4 Τομή Καμίνια (Kaminia section) 

Τα είδη των πλαγκτονικών τρηματοφόρων που εμφανίζονται στην τομή Καμίνια 

είναι: Dipsidripella liqianyui, Catapsydrax unicavus, Globigerina officionalis, 

Paragloborotalia nana, Chiloguembelina cubensis, Dentoglobigerina sp. και 

Turborotalia sp. (εικόνα 6.4). Παρατηρώντας το διάγραμμα της D. liqianyui 

βλέπουμε ότι στα κατώτερα δείγματα κυμαίνεται σε χαμηλά ποσοστά με μέγιστο 

αυτών το 2.3% (D19) και σταδιακά μειώνεται. Εμφανίζεται από τα 61.44 m έως τα 

62.72 m (D68 - D69) με τις μέγιστες τιμές του να φτάνουν το 14.9% και 10.5% 

αντίστοιχα. Παρατηρούνται σποραδικές εμφανίσεις του είδους στα νεότερα δείγματα 

με τελευταία εμφάνιση αυτού στο δείγμα D4 (93.44 m) με ποσοστό 4.2%. 

Το είδος C. unicavus εμφανίζεται από τη βάση της τομής με ποσοστό 8.6% (D19). 

Συνεχίζει με σταδιακή αύξηση του ποσοστού μέχρι τα 39.68 m (D51: 19.6%) 

Αυξάνεται ξανά στο 18.3% (μέγιστο ποσοστό) στο δείγμα D59 (49.92 m). 

Εντοπίζεται μια μικρή αύξηση (D74-2.8%) και στη συνέχεια μηδενικές τιμές μέχρι τα 

87.04 m (δείγμα D15) όπου παρουσιάζεται με ποσοστό 3.1%. Αυξάνεται σταδιακά με 

την τελευταία εμφάνισή του στα 93.44 m (δείγμα D4) με ποσοστό 4.2%. 

Η G. officionalis ξεκινάει στην τομή αυτή με ποσοστό 29.2% (D19) και σταδιακά 

μειώνεται μέχρι τα 16.64 m (D33: 23.7%) όπου αρχίζει να αυξάνεται ξανά μέχρι τα 

25.6 m (D40: 25%). Ακολουθούν σταθερά μειωμένες σχετικές αφθονίες, με δείγμα 

D15 να παρουσιάζει ποσοστό 4.3%. Χαρακτηριστική είναι και η κατανομή της P. 

nana η οποία ξεκινάει την εμφάνισή της στην τομή αυτή με ποσοστό 7.9% (D19). 

Αυξάνεται σταδιακά μέχρι τα 37.12 m (δείγμα D49) όπου εμφανίζεται και το μέγιστο 

ποσοστό της στα 18.9%.Έπειτα μειώνεται και παρουσιάζει μηδενικές τιμές μέχρι το 

τέλος της τομής με μία μόνο εμφάνιση στο δείγμα D68 (61.44 m) με ποσοστό 2%. 

Το είδος της C. cubensis στη βάση της  τομής Καμίνια παρουσιάζει σχετική αφθονία 

με ποσοστό 13.6% (D19). Αυξάνεται μέχρι τα 6.4 m (D24: 14.1%-μέγιστο ποσοστό) 

και έπειτα σταδιακά μειώνεται μέχρι τα 19.2 m (D35: 9.7%). Παρουσιάζοντας 

αυξομειώσεις μέχρι το D4 με ποσοστό 11.6%. Το είδος Dentoglobigerina sp. σχεδόν 
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απουσιάζει από αυτή την τομή. Εμφανίζεται μόνο στα ανώτερα δείγματα της τομής 

με μέγιστο ποσοστό στα 93.44 m (δείγμα D4: 1.1%). Τέλος, η Turborotalia sp. 

εμφανίζεται σχεδόν σε όλη το ύψος της τομής. Ξεκινάει με πολύ μικρά ποσοστά στα 

πρώτα δείγματα παρουσιάζοντας σταδιακή αύξηση με μέγιστο ποσοστό το 33.8% στο 

δείγμα D54. Παρατηρείται με χαμηλότερο ποσοστό στα δείγματα D59 (29.9%) και 

D68 (2.5%) και στη συνέχεια αυξάνεται σταδιακά μέχρι το δείγμα D4 αγγίζοντας το 

ποσοστό του 11.6%, ενώ δεν λείπουν οι κατά τόπους μηδενικές τιμές του είδους 

αυτού σε όλη την έκταση της τομής και ιδιαιτέρως στα ανώτερα τμήματα.     

6.2 Αποτελέσματα ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτού  

Στην τομή Ηφαιστία (εικ. 6.1) εντοπίστηκαν κυρίως τα εξής είδη ασβεστολιθικού 

ναννοπλαγκτόν: Sphenolithus distentus, Sphenolithus predistentus, Shpenolithus 

ciperoensis, Reticulofenestra bisecta, Reticulofenestra floridana, Reticulofenestra 

hillae, Ericsonia formosa, Cyclicargolithus floridanus και Discoaster barbadiensis. 

Αναλυτικότερα, στο δείγμα L95 παρατηρήθηκαν τα είδη D. barbadiensis, E. formosa 

και R. bisecta. Στο δείγμα L90 εντοπίστηκαν τα είδη R. floridana και E. formosa, στο 

δείγμα L85 τα είδη R. bisecta, R. floridana, E. formosa και D. barbadiensis ενώ στο 

δείγμα L80 (13.2 m) τα είδη R. floridana και E. formosa. Ακολουθούν τα δείγματα 

L75, L70, L65 και L60  με τα είδη R. bisecta, R. floridana και E. formosa, το L55 με 

R. bisecta, R. floridana, R. hillae, E. formosa και D. barbadiensis. Το δείγμα L54 

απαρτίζεται από τα είδη R. floridana, R. hillae, E. formosa και R. bisecta, το δείγμα 

L53 από τα είδη  R. floridana, C. floridanus και E. formosa, το δείγμα L52 (31.68 m) 

από τα είδη S. predistentus, R. bisecta, R. floridana, E. formosa και C. floridanus. Το 

δείγμα L51 (32.34 m) αποτελείται από R. floridana, C. floridanus και E. formosa. 

Στη συνέχεια, στο δείγμα L50 της τομής Ηφαιστία παρατηρούνται τα είδη E. 

formosa, R. floridana, R. bisecta και S. predistentus, ενώ στο δείγμα L36 τα είδη R. 

floridana και E. formosa. Το L31 (42.9 m) απαρτίζεται από τα είδη E. formosa, R. 

floridana και R. bisecta, το L28 από τα είδη R. floridana, E. formosa, C. floridanus 

και S. distentus, το L26 από τα είδη R. bisecta, R. floridana, E. formosa, C. floridanus 

και S. predistentus. Στο δείγμα L24 εντοπίζονται τα είδη E. formosa και R. floridana, 

στο δείγμα L22 τα είδη R. floridana, E. formosa και S. predistentus, στο L20 τα είδη 

E. formosa, R. floridana, R. bisecta, S. distentus και S. predistentus. Ακολουθεί το 

δείγμα L19 με τα είδη C. floridanus, S. distentus και S. predistentus, το δείγμα L15 με 
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τα είδη C. floridanus και S. predistentus, το δείγμα L13 (62.3 m) με τα είδη R. 

bisecta, R. floridana, E. formosa, S. distentus και S. predistentus και τέλος, το δείγμα 

L1 στο οποίο εντοπίστηκε S. ciperoensis.  

Στην τομή Παναγιά (εικ. 6.2) παρατηρήθηκαν κυρίως τα είδη Sphenolithus distentus, 

Sphenolithus predistentus και Sphenolithus ciperoensis. Και τα τρία είδη υπήρχαν σε 

όλα τα δείγματα που μελετήθηκαν (R0.8, R5, R13, R23, R37, R45 και R52). Στην 

τομή Κάσπακα (εικ. 6.3) εντοπίστηκαν μεταξύ άλλων τα είδη S. distentus και S. 

ciperoensis. Πιο συγκεκριμένα, και τα δύο είδη παρατηρήθηκαν στα δείγματα Κ45, 

Κ33, Κ21 και Κ3, ενώ μόνο το είδος S. ciperoensis εντοπίστηκε στο δείγμα Κ9. 

Τέλος, στην τομή Καμίνια (εικ. 6.4) και σε όλο το πάχος της παρατηρήθηκαν, μεταξύ 

άλλων, τα ίδια είδη με αυτά της τομής Παναγιά (Sphenolithus distentus, Sphenolithus 

predistentus, Sphenolithus ciperoensis). Τα δείγματα που μελετήθηκαν και 

εντοπίστηκαν και τα τρία παραπάνω είδη είναι το D19, D35, D54, D74 και D2.  
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Εικόνα 6.3: Ποιοτική ανάλυση του ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτόν της τομής 

Κάσπακα.  
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Εικόνα 6.4: Σχετικές αφθονίες (%) των πλαγκτονικών τρηματοφόρων της τομής Καμίνια  και αποτελέσματα ποιοτικής ανάλυσης του 

ασβεστολιθικού ναννοπλαγκτού. 
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Πίνακας 6.1: 1. Sphenolithus predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), τομή 

Ηφαιστία, δείγμα L28 2. Sphenolithus distentus (Martini, 1965), τομή Παναγιά, 

δείγμα R25 3, 4. Discoaster barbadiensis (Tan, 1927), τομή Ηφαιστία, δείγμα L55 5. 

Sphenolithus predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), τομή Παναγιά, δείγμα 

R0.8 6. (up) Sphenolithus predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), (down) 

Sphenolithus ciperoensis (Bramlette and Wilcoxon, 1967), τομή Παναγιά, δείγμα R25. 
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Πίνακας 6.2: 1. Sphenolithus ciperoensis (Bramlette and Wilcoxon, 1967), τομή 

Καμίνια, δείγμα D2 2. Sphenolithus predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), 

τομή Ηφαιστία, δείγμα L13 3. Sphenolithus distentus (Martini, 1965), τομή Ηφαιστία, 

δείγμα L13 4. Sphenolithus distentus (Martini, 1965), τομή Ηφαιστία, δείγμα L19 5. 

(left) Sphenolithus predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), (right) Sphenolithus 

predistentus (Bramlette and Wilcoxon, 1967), τομή Ηφαιστία, δείγμα L28 6. 

Sphenolithus distentus (Martini, 1965), τομή Ηφαιστία, δείγμα L28. 

 

 

 



91 
 

6.3 Αποτελέσματα βενθονικών τρηματοφόρων 

6.3.1 Τομή Ηφαιστία (Ifestia section) 

Τα γένη των βενθονικών τρηματοφόρων που εντοπίστηκαν στην τομή Ηφαιστία είναι 

τα εξής: Lenticulina, Cibicides, Rosalina, Nonion, Bolivina, Bulimina, Nonionella, 

Globocassidulina, Bathysiphon, Elphidium, Gyroidinoides, Melonis, Pullenia, 

Ammodiscus, Globobulimina, Uvigerina καθώς παρατηρήθηκαν και άτομα των 

οικογενειών nodosariidae, miliolids καθώς και agglutinants. Ομαδοποιήθηκαν με 

βάση τις οικολογικές τους προτιμήσεις σε επιπανίδα (epifaunals) και ενδοπάνιδα 

(infaunals). Ανάλογα με το βάθος στο οποίο προτιμά να ζεί η επιπανίδα διαχωρίστηκε 

σε εκείνα που διαβιούν σε ρηχά ύδατα (shelf dwellers) και σε εκείνα που προτιμούν 

πιο βαθιά νερά (deep water dwellers). Επίσης, διαχωρίστηκαν και με βάση τις 

προτιμήσεις τους στο οξυγόνο σε οξικά (oxic indicators), μεσοξικά (dysoxic 

indicators) και δυσοξικά (suboxic indicators) γένη (βλ. κεφ. 6.2).  

Στην κατανομή της ενδοπανίδας (infaunals, εικ. 6.5a) παρατηρείται μεγάλο εύρος 

τιμών που κυμαίνονται από 5% έως 78.9%. Στα κατώτερα στρώματα της τομής και 

στα 6.6 m (δείγμα L90) εντοπίζεται το ποσοστό 22.2%. Οι μέγιστες τιμές της ομάδας 

διαπιστώνονται στα 23.1 m (δείγμα L65) με τιμή 78.9%. Στη συνέχεια παρατηρείται 

μείωση του ποσοστού με τιμή που δεν ξεπερνά το 25% (δείγμα L50) και μέχρι τα 

42.9 m (δείγμα L31) μειώνεται στο 16%. Στο δείγμα L9 (70.06 m) διαπιστώνεται και 

η ελάχιστη τιμή της ενδοπανίδας (5%). Ακολουθεί η κατανομή των βενθονικών 

τρηματοφόρων που διαβιούν σε ρηχά νερά (shelf dwellers, υπόμνημα 6.5a) το οποίο 

κυμαίνεται σε ποσοστά από 2.9% έως 82.4%. Τα γένη αυτά παρουσιάζουν 

σποραδικές εμφανίσεις στα κατώτερα στρώματα της τομής με ποσοστό που δεν 

ξεπερνά το 11.1% στο δείγμα L90 (6.6 m) και το 4% στο L31 (42.9 m). Εμφανίζονται 

ξανά στα ανώτερα τμήματα της τομής με τη μέγιστη τιμή τους στα 54.54 m (δείγμα 

L17) με ποσοστό 82.4%, στη συνέχεια μειώνονται απότομα στα 58.42 m (δείγμα 

L15) με τιμή 2.9% και ακολουθούν αυξομειώσεις μέχρι το τέλος της τομής που δεν 

ξεπερνούν το 29.4% (L5). Όσον αφορά το διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων 

που προτιμούν βαθύτερα ύδατα (deep water dwellers, υπόμνημα 6.5a), στα κατώτερα 

στρώματα έχει σποραδικές εμφανίσεις με ποσοστό 44.4% στο δείγμα L90, 15.8% στο 

δείγμα L65, 62.5% στο L50. Έπειτα και προς τα ανώτερα στρώματα της τομής οι 

αυξομειώσεις συνεχίζονται με μέγιστο ποσοστό το 85% στο δείγμα L9. 
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Ακολουθεί το διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων που προτιμούν καλά 

οξυγονωμένα περιβάλλοντα για τη διαβίωσή τους (oxic indicators, εικ. 6.5a) και 

χαρακτηρίζεται από διακυμάνσεις που περιλαμβάνουν τα μικρότερα ποσοστά του 

διαγράμματος με τιμές 5.3% (L65) και 4% (L31). Στα ανώτερα στρώματα 

εντοπίζονται πιο έντονες διακυμάνσεις με μέγιστη τιμή το 82.4% στα 54.54 m (δείγμα 

L17). Την ίδια περίπου εικόνα παρουσιάζει και το διάγραμμα των μεσοξικών 

βενθονικών τρηματοφόρων (suboxic indicators, εικ. 6.5a), το οποίο κυμαίνεται και 

αυτό σε παρόμοια ποσοστά. Στα κατώτερα στρώματα παρατηρούνται μικρής 

κλίμακας αυξομειώσεις με μέγιστη τιμή το 33.3% στα 6.6 m (δείγμα L90), ενώ στα 

ανώτερα στρώματα εμφανίζονται μεγαλύτερες διακυμάνσεις με μέγιστο ποσοστό 

66.7% στα 58.42 m (δείγμα L15) και ελάχιστο στα 85.58 m (δείγμα L1: 2.7%). Σε 

αντίθεση με τα ανωτέρω, το διάγραμμα των δυσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων 

(dysoxic indicators, εικ. 6.5a) παρουσιάζει αντίθετη εικόνα. Στα κατώτερα στρώματα 

της τομής παρουσιάζεται η μέγιστη τιμή του διαγράμματος που φτάνει το 73.7% 

(L65). Συνεχίζει με ανάλογες αυξομειώσεις μικρότερης όμως κλίμακας στα ανώτερα 

στρώματα της τομής με την μέγιστη τιμή να εμφανίζεται στο δείγμα L13 (25%) και 

την ελάχιστη στο L15 και L19 (4.3%). 

Ο δείκτης P/B% (εικ. 6.5b) παρουσιάζει και σε αυτή την τομή υψηλές τιμές. Ξεκινάει 

με ποσοστό 96.4% στα 6.6 m (δείγμα L90) μειώνεται στα 23.1 m (L65: 57.8%) και 

στη συνέχεια αυξάνεται και πάλι στα 33 m (δείγμα L50) με ποσοστό 97% (μέγιστη 

τιμή). Έπειτα διαπιστώνονται μικρότερου βαθμού αυξομειώσεις μέχρι την κορυφή 

της τομής όπου εντοπίζεται και η ελάχιστη τιμή του στο 45.6% (δείγμα L1). 

Παρόμοια εικόνα παρουσιάζει και το διάγραμμα του δείκτη C/A% (εικ. 6.5b) με 

ποσοστά που αγγίζουν και το 100% κυρίως στα κατώτερα στρώματα της τομής 

(δείγματα L90, L65 και L50). Στη συνέχεια και μέχρι το τέλος της τομής 

παρατηρούνται παρόμοιες αυξομειώσεις με την πιο έντονη να εντοπίζεται στα 

ανώτερα στρώματα της τομής με μέγιστο ποσοστό το 100% στα δείγματα L17 και 

L13 και ελάχιστο στο δείγμα L9 με τιμή 15%. 

Ο δείκτης In/Ep% (εικ. 6.5b) που ακολουθεί, ξεκινάει με ένα σχετικά χαμηλό 

ποσοστό στα 6.6 m (δείγμα L90: 28.6%). Στη συνέχεια αυξάνεται απότομα στα 23.1 

m (L65) με ποσοστό 83.3% και μειώνεται και πάλι απότομα στα 33 m (L50) με 

ποσοστό 28.6%. Οι έντονες διακυμάνσεις χαρακτηρίζουν και αυτό το διάγραμμα με 

ποσοστά που κυμαίνονται από το 12.5% (L17) έως και το 100% (L7), ενώ δεν περνά 
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απαρατήρητη και η μηδενική τιμή στο δείγμα L5. Έπειτα και μέχρι το τέλος της 

τομής εντοπίζεται μία σταδιακή αύξηση του ποσοστού. Το διάγραμμα του δείκτη 

BFOI (εικ. 6.5b) ξεκινάει με τιμές έως 75 (L90) στη συνέχεια μειώνεται κατά πολύ 

στο δείγμα L65 με τιμή 6.7 και αυξάνεται ξανά απότομα στο δείγμα L50 έως 66.7. 

Συνεχίζει με αυξομειώσεις μέχρι το τέλος της τομής με τιμές που κυμαίνονται από 25 

(L31) έως και 100 (L9, L5 και L3), ενώ και σε αυτόν το δείκτη αξίζει να σημειωθεί 

ότι το δείγμα L7 παρουσιάζει μηδενική τιμή. 

Τέλος, ενδιαφέρον παρουσιάζουν οι εμφανίσεις των συμφυρματοπαγών βενθονικών 

τρηματοφόρων (εικ. 6.5b). Το γένος Bathysiphon μελετήθηκε ξεχωριστά από τα 

υπόλοιπα συμφυρματοπαγή και παρατηρώντας τα αντίστοιχα διαγράμματα 

διαπιστώθηκε ότι  εμφανίζεται μόνο στα δείγματα L28 και L26 με ποσοστά 5.9% και 

3.7% αντίστοιχα. Η ομάδα των υπόλοιπων συμφυρματοπαγών βενθονικών 

τρηματοφόρων εμφανίζεται περίπου από το ίδιο επίπεδο της τομής με αυτό της 

εμφάνισης του Bathysiphon, με τη διαφορά ότι παρουσιάζει αυξομειώσεις μέχρι την 

κορυφή της τομής. Τα μεγαλύτερα ποσοστά εντοπίζονται στα ανώτερα στρώματα της 

τομής με μέγιστο αυτών το 85% στο δείγμα L9 (70.06 m).         
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Εικόνα 6.5(a): Σχετικές αφθονίες (%) των ομάδων των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με τις ιζηματογενείς φάσεις όπως 

προσδιορίζονται στην τομή Ηφαιστία (κατώτερα 50 m φάση λοβών και ανώτερα 35 m φάση καναλιών). 
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Εικόνα 6.5(b): Κατανομή των δεικτών των βενθονικών τρηματοφόρων, οι σχετικές αφθονίες των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με 

τις ιζηματογενείς φάσεις όπως προσδιορίζονται στην τομή Ηφαιστία (κατώτερα 50 m φάση λοβών και ανώτερα 35 m φάση καναλιών). 
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6.3.2 Τομή Παναγιά (Panagia section) 

Τα γένη των βενθονικών τρηματοφόρων που προσδιορίστηκαν στην τομή Παναγιά 

είναι τα εξής: Lenticulina, Cibicides, Rosalina, Nonion, Bolivina, Bulimina, 

Nonionella, Globocassidulina, Ammonia, Bathysiphon, Elphidium, Gyroidinoides, 

Siphonina, Ammodiscus, Chilostomella, Globobulimina, Uvigerina καθώς 

παρατηρήθηκαν και άτομα των οικογενειών nodosariidae και agglutinants. Και σε 

αυτή την τομή η ομαδοποίηση των βενθονικών τρηματοφόρων έγινε ακριβώς με τον 

ίδιο τρόπο όπως και παραπάνω (βλ. τομή Ηφαιστία). 

Μελετώντας το διάγραμμα της ενδοπανίδας (εικ. 6.6a) παρατηρούνται αυξομειώσεις 

όπου στα κατώτερα στρώματα είναι πιο ομαλές και στη συνέχεια και τα ανώτερα 

στρώματα γίνονται πιο έντονες. Η ελάχιστη τιμή εντοπίζεται στα 11.9 m (δείγμα R17) 

με τιμή που δεν ξεπερνά το 3.7% ενώ η μέγιστη τιμή του διαπιστώνεται στα 20.9 m 

(δείγμα R35) με τιμή 61.8%. Παρατηρώντας το διάγραμμα των βενθονικών 

τρηματοφόρων που διαβιούν σε ρηχά νερά (εικ. 6.6a) διαπιστώνεται ότι υπάρχουν 

μικρότερες και σποραδικές εμφανίσεις. Η μέγιστη τιμή εντοπίζεται στα 11.9 m (R17) 

με τιμή 23.5% ενώ η ελάχιστη τιμή εντοπίζεται στα 10.4 m (δείγμα R14) με τιμή που 

δεν ξεπερνά το 1.3%. Από τα 21.4 m (R36) και μετά τα βενθονικά τρηματοφόρα που 

απαρτίζουν αυτή την ομάδα απουσιάζουν.   

Αντίθετα με τα παραπάνω, το διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων που 

προτιμούν βαθύτερα ύδατα (εικ. 6.6a), εμφανίζει διακυμάνσεις με μεγαλύτερα 

ποσοστά. Οι μεγαλύτερες τιμές εντοπίζονται στα μεσαία προς ανώτερα στρώματα της 

τομής με τη μέγιστη τιμή (78.6%) να βρίσκεται στο δείγμα R30 (18.4 m) και την 

ελάχιστη (23.5%) στο R35 (20.9 m). Το τέλος του διαγράμματος χαρακτηρίζεται από 

αύξηση του ποσοστού στο 60% (δείγμα R41) και στη συνέχεια πτώση στο 34.8% 

(δείγμα R45). 

Τα υψηλότερα ποσοστά του διαγράμματος των βενθονικών τρηματοφόρων που 

προτιμούν καλά οξυγονωμένα περιβάλλοντα για τη διαβίωσή τους (εικ. 6.6a) 

εντοπίζονται στα μεσαία προς ανώτερα στρώματα της τομής. Το διάγραμμα ξεκινά με 

ποσοστό 41.7% στα 0.45 m (δείγμα R0.8) και ακολουθεί μία μικρή αυξομείωση. Στη 

συνέχεια, και από τα 10.4 m (R14: 1.3%) ξεκινούν οι πιο έντονες αυξομειώσεις με 

μέγιστη τιμή στα 18.4 m (R30: 76.8%). Έπειτα μειώνεται και πάλι με τελευταία 

εμφάνιση στο δείγμα R45 (25.9 m) και τιμή 13%.  
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Το διάγραμμα των μεσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων (εικ. 6.6a) που ακολουθεί 

χαρακτηρίζεται από της ίδιας κλίμακας ποσοστά με τη διαφορά ότι σε αυτό το 

διάγραμμα οι έντονες αυξομειώσεις εντοπίζονται στα κατώτερα και στα ανώτερα 

στρώματα της τομής ενώ τα μεσαία στρώματα χαρακτηρίζονται από πιο ήπιες 

διακυμάνσεις. Οι μέγιστες τιμές εντοπίζονται στα δείγματα R0 (69.2%), R7 (66.7%) 

και R45 (78.3%). Ακολουθεί το διάγραμμα των δυσοξικών βενθονικών 

τρηματοφόρων το οποίο γενικότερα κυμαίνεται σε χαμηλότερα ποσοστά. Οι μέγιστες 

τιμές εντοπίζονται στα κατώτερα και στα ανώτερα στρώματα της τομής. Πιο 

συγκεκριμένα η μέγιστη τιμή στα κατώτερα στρώματα εντοπίζεται στα 0.45 m 

(δείγμα R0.8) με τιμή 41.7%, ενώ στα ανώτερα στρώματα της τομής η μέγιστη τιμή 

δεν ξεπερνά το 55.9% στα 20.9 m (δείγμα R35) και το 40% στα 23.9 m (R41). 

 Μελετώντας το διάγραμμα του δείκτη P/B% (εικ. 6.6b) διαπιστώνεται ότι κυμαίνεται 

σε υψηλά ποσοστά ενώ δεν λείπουν ούτε από εδώ οι αυξομειώσεις οι οποίες όμως 

κυμαίνονται σε χαμηλότερα επίπεδα. Το διάγραμμα ξεκινά στα 0.45 m (δείγμα R0.8) 

με τιμή 95.2%. αυξομειώνεται για λίγο μέχρι τα 7.2 m (δείγμα R7) που φτάνει την 

μέγιστη τιμή του το 98.7%. Στη συνέχεια μειώνεται εκ νέου και έπειτα αυξάνεται και 

πάλι παραμένοντας σχεδόν σε σταθερά επίπεδα. Στο τέλος του διαγράμματος 

παρατηρούνται χαμηλότερα ποσοστά με το δείγμα R41 (23.9 m) να φτάνει το 58.3% 

και το R45 (25.9 m) το 20.7%. 

 Το διάγραμμα του C/A% (εικ. 6.6b) που ακολουθεί παρουσιάζει παρόμοια εικόνα με 

το παραπάνω διάγραμμα και κυμαίνεται σε παρόμοια ποσοστά με τη μόνη διαφορά 

ότι σε αυτό το διάγραμμα οι διακυμάνσεις των ποσοστών είναι πολύ πιο έντονες. 

Αρκετά είναι τα δείγματα που εμφανίζουν ποσοστό 100% λόγω της απουσίας των 

συμφυρματοπαγών βενθονικών τρηματοφόρων. Αναλυτικότερα, στα κατώτερα 

στρώματα της τομής τα ποσοστά είναι υψηλά με μικρού βαθμού διακυμάνσεις μέχρι 

και το δείγμα R7 (66.7%) όπου αρχίζει και μειώνεται. Στη συνέχεια τα ποσοστά 

μειώνονται αρκετά με το δείγμα R14 να μην ξεπερνά το 20.4%. Ακολουθεί αύξηση 

του ποσοστού μέχρι το 100% (δείγμα R23 και R25) έπειτα μία μικρή μείωση μέχρι το 

δείγμα R33 (75%) και επί τόπου αύξηση στο 100% στο δείγμα R35. Στα ανώτερα 

στρώματα της τομής μειώνεται απότομα με τιμή 40% στο δείγμα R41 και αυξάνεται 

και πάλι απότομα με ποσοστό 100% στο R45. 
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Ακολουθεί ο δείκτης In/Ep% (εικ. 6.6b) το διάγραμμα του οποίου ξεκινάει με το 

δείγμα R0.8 και ποσοστό 54.5%. Αυξάνεται για λίγο και αμέσως μειώνεται στο 40% 

(R0.2) για να αυξηθεί και πάλι στο R0 με τιμή 53.8%. Οι αυξομειώσεις συνεχίζονται 

σε όλο το πάχος της τομής με την ελάχιστη τιμή να εντοπίζεται στο δείγμα R30 με 

τιμή 9.6% και μέγιστη τιμή 100% στο δείγμα R41 (23.9 m). 

Ο δείκτης BFOI (εικ. 6.6b) ξεκινάει με τιμή έως 50 στο δείγμα R0.8. Μειώνεται και 

στη συνέχεια αυξάνεται μέχρι το δείγμα R0.2 που φτάνει το 100. Έπειτα μειώνεται 

και πάλι έως ότου μηδενιστεί (R7) και αυξάνεται και πάλι στο δείγμα R14 και R17 

όπου φτάνει το 100. Ακολουθούν συνεχείς αυξομειώσεις με την ελάχιστη τιμή του 

δείκτη αυτού να εντοπίζεται  στο δείγμα R35 (36.7). Χαρακτηριστική είναι η 

αρνητική τιμή που εντοπίζεται στο δείγμα R41 (-50), ενώ στο R45 αυξάνεται και πάλι 

αγγίζοντας το 100. 

Τέλος, ενδιαφέρον παρουσιάζουν και σε αυτή την τομή, τα διαγράμματα του γένους 

Bathysiphon και του συνόλου των υπόλοιπων συμφυρματοπαγών βενθονικών 

τρηματοφόρων (εικ. 6.6b). Τόσο το γένος Bathysiphon όσο και η υπόλοιπη ομάδα 

των συμφυρματοπαγών βενθονικών τρηματοφόρων εμφανίζονται σχεδόν σε όλο το 

πάχος της τομής. Χαρακτηριστική είναι η μέγιστη τιμή του Bathysiphon που 

εντοπίζεται στα ανώτερα στρώματα της τομής, στα 23.9 m (R41) με ποσοστό 60%, 

ενώ η μέγιστη τιμή της ομάδας των συμφυρματοπαγών παρατηρείται στα μεσαία 

περίπου στρώματα της τομής στα 11.9 m (δείγμα R17) με τιμή 42%.   
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Εικόνα 6.6(a): Σχετικές αφθονίες (%) των ομάδων των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με τις ιζηματογενείς φάσεις όπως 

προσδιορίζονται στην τομή Παναγιά (κατώτερα 10 m φάση καναλιών και ανώτερα 20 m φάση καναλιών με κροκαλοπαγές). 



100 
 

 

Εικόνα 6.6(b): Κατανομή των δεικτών των βενθονικών τρηματοφόρων, οι σχετικές αφθονίες των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με 

τις ιζηματογενείς φάσεις όπως προσδιορίζονται στην τομή Παναγιά (κατώτερα 10 m φάση καναλιών και ανώτερα 20 m φάση καναλιών με 

κροκαλοπαγές). 
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6.3.3 Τομή Κάσπακα (Kaspaka section) 

Η τομή Κάσπακα δεν περιείχε καθόλου τρηματοφόρα, πλαγκτονικά και βενθονικά. 

Παρατηρήθηκε μόνο ασβεστολιθικό ναννοπλαγκτόν. 

6.3.4 Τομή Καμίνια (Kaminia section) 

Τα γένη των βενθονικών τρηματοφόρων που εντοπίστηκαν στην τομή Καμίνια είναι 

τα εξής: Lenticulina, Cibicides, Rosalina, Nonion, Bolivina, Bulimina, Nonionella, 

Cassidulina, Globocassidulina, Elphidium, Discorbis, Uvigerina καθώς 

παρατηρήθηκαν και άτομα της οικογένειας Nodosariidae. Και σε αυτή την τομή η 

ομαδοποίηση των βενθονικών τρηματοφόρων έγινε ακριβώς με τον ίδιο τρόπο όπως 

και παραπάνω (βλ. τομή Ηφαιστία). 

Παρατηρώντας το διάγραμμα της ενδοπανίδας (εικ. 6.7a) εντοπίζονται αρκετές 

αυξομειώσεις σε όλη την έκτασή του. Στα κατώτερα τμήματα της τομής η 

μεγαλύτερη τιμή διαπιστώνεται στο δείγμα D40 (25.6 m) με τιμή 46.2% και ελάχιστη 

στο D28 με τιμή 23.9%. Στα μεσαία στρώματα της τομής οι διακυμάνσεις είναι πιο 

έντονες με μέγιστη τιμή 75% (D59) και ελάχιστη τιμή 18.8% (D49). Οι αυξομειώσεις 

συνεχίζονται και στα ανώτερα στρώματα σε μικρότερο όμως βαθμό με μέγιστη τιμή 

40.2% (D68) και ελάχιστη τιμή 25.4% (D17). 

Μελετώντας το διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων που διαβιούν σε ρηχά 

νερά (εικ. 6.7a) παρατηρείται ότι τα ποσοστά κυμαίνονται σε πολύ χαμηλές τιμές με 

μέγιστη αυτών στο 4.7% στα 93.44 m (δείγμα D4). Στο κατώτερο μέρος του 

διαγράμματος εντοπίζονται πολύ μικρές αυξομειώσεις με το μεγαλύτερο ποσοστό να 

μην ξεπερνά το 3.6% στα 43.52 m (δείγμα D54), ενώ η δεύτερη μεγαλύτερη τιμή 

εντοπίζεται στα 3.84 m (δείγμα D22) και δεν ξεπερνά το 3.4%. Αντίθετα στο 

διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων που προτιμούν βαθύτερα ύδατα 

(υπόμνημα 6.7a), ανιχνεύονται πιο έντονες αυξομειώσεις που κυμαίνονται σε αρκετά 

μεγαλύτερα ποσοστά. Οι σχετικές αφθονίες στο δείγμα D19 ανέρχονται σε ποσοστό 

67.7% και στη συνέχεια μειώνονται σταδιακά μέχρι το δείγμα D47 με ποσοστό 

36.7%. Οι μέγιστες τιμές εντοπίζονται στο δείγμα D17 και D18 με ποσοστά 74.6% 

και 72.8%  

Παρατηρώντας το διάγραμμα των βενθονικών τρηματοφόρων που προτιμούν καλά 

οξυγονωμένα περιβάλλοντα για τη διαβίωσή τους (εικ. 6.7a), διαπιστώνεται ότι οι 
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σχετικές αφθονίες κυμαίνονται σε αρκετά υψηλά επίπεδα. Αρχικά τα ποσοστά δεν 

ξεπερνούν τα 67.8% (δείγμα D22). Η μέγιστη τιμή του διαγράμματος εντοπίζεται στα 

90.88 m (δείγμα D18) με ποσοστό 76.9%. Ακολουθούν τα διαγράμματα των 

μεσοξικών και δυσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων (εικ. 6.7a) που παρουσιάζουν 

τις ίδιες περίπου αυξομειώσεις και στα ίδια σημεία-δείγματα με αυτές των οξικών 

αλλά κυμαίνονται σε πολύ μικρότερα ποσοστά. Στο διάγραμμα των μεσοξικών 

βενθονικών τρηματοφόρων τα ποσοστά δεν ξεπερνούν το 31.3% στο δείγμα D59, ενώ 

στο διάγραμμα των δυσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων η μεγαλύτερη τιμή 

εντοπίζεται στα 39.68 m (δείγμα D51) αλλά δεν ξεπερνά το 44.4%. 

Μελετώντας το διάγραμμα του δείκτη P/B% (εικ. 6.7b) διαπιστώνεται ότι κυμαίνεται 

σε πολύ υψηλά ποσοστά. Χαρακτηριστικές είναι και εδώ οι έντονες διακυμάνσεις. 

Ξεκινώντας από την αρχή του διαγράμματος παρατηρείται μία σχεδόν σταθεροποίηση 

του δείκτη με τιμή που δεν ξεπερνά το 89% (δείγμα D28). Στη συνέχεια εντοπίζεται 

μία μικρή αύξηση με ποσοστό που φτάνει το 93.3% στο δείγμα D49, και στη 

συνέχεια μία εξίσου μικρή μείωση με ποσοστό που αγγίζει το 90.4% στο δείγμα D51 

(39.68 m). Έπειτα, σημειώνεται μία μικρή σχεδόν σταθεροποίηση του δείκτη η οποία 

ακολουθείται από πτώση του δείκτη στο 52.4% (D68) και μία σταδιακή αύξηση μέχρι 

τα 87.04 m (δείγμα D15) όπου μειώνεται ξανά (59.8%) για να αυξηθεί στο D17 με 

ποσοστό 63.4% και να μειωθεί σταδιακά και μέχρι το τέλος της τομής σε τιμές ~60%. 

Ενδιαφέρον παρουσιάζει το διάγραμμα του C/A% (εικ. 6.7b) καθώς σε όλα τα 

δείγματα στα οποία έχουν εντοπιστεί τρηματοφόρα εμφανίζει ποσοστό 100%, καθώς 

δεν παρατηρούνται καθόλου συμφυρματοπαγή βενθονικά τρηματοφόρα παρά μόνο 

ασβεστολιθικά. 

Ο δείκτης In/Ep% (εικ. 6.7b) χαρακτηρίζεται και αυτός από αυξομειώσεις. Στην αρχή 

του διαγράμματος παρατηρούνται χαμηλά ποσοστά που δεν ξεπερνούν το 32.4% 

(D21). Στη συνέχεια, και από τα 16.64 m (δείγμα D33) διαπιστώνεται σταδιακή 

αύξηση των τιμών μέχρι και τα 37.12 m (δείγμα D49) όπου ξαφνικά μειώνεται 

(23.1%). Έπειτα αυξάνεται και πάλι με μέγιστη τιμή το 75% στα 49.92 m (δείγμα 

D59). Ακολουθεί σταδιακή μείωση του δείκτη μέχρι το τέλος του διαγράμματος. 

Τέλος, ακολουθεί ο δείκτης BFOI (εικ. 6.7b) ο οποίος ξεκινάει με τιμή έως 80.8 

(D19). Κυμαίνεται σχεδόν σε σταθερά επίπεδα με μικρού βαθμού αυξομειώσεις μέχρι 

το δείγμα D49% όπου αγγίζει το 100. Μειώνεται απότομα στο 42.9 (D51 και D54) 



103 
 

και στη συνέχεια αυξάνεται και μέχρι το τέλος της τομής αυξομειώνεται και πάλι με 

τιμές που κυμαίνονται από 80 (D69) έως 83.3 (D4), ενώ και αυτός ο δείκτης κατά 

τόπου μηδενίζει λόγω απουσίας τρηματοφόρων.        
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Εικόνα 6.7(a): Σχετικές αφθονίες (%) των ομάδων των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με τις ιζηματογενείς φάσεις όπως 

προσδιορίζονται στην τομή Καμίνια (φάση υφαλοκρηπίδας). 
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Εικόνα 6.7(b): Κατανομή των δεικτών των βενθονικών τρηματοφόρων σε συσχέτιση με τις ιζηματογενείς φάσεις όπως προσδιορίζονται στην 

τομή Καμίνια (φάση υφαλοκρηπίδας
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Πίνακας 6.3: 1. Bathysiphon, τομή Παναγιά, δείγμα R14, 2. Bolivina, τομή Καμίνια, 

δείγμα D68, 3. Globobulimina, τομή Παναγιά, δείγμα R0.4, 4. Chilostomella, τομή 

Παναγιά, δείγμα R0.4, 5. Globocassidulina, τομή Καμίνια, δείγμα D49, 6. Uvigerina, 

τομή Καμίνια, δείγμα D4, 7, 8. Gyroidinoides, τομή Παναγιά, δείγμα R30, 9. 

Ammodiscus, τομή Παναγιά, δείγμα R17. 
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7. Συζήτηση 
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7.1 Βιοστρωματογραφία - Χρονοστρωματογραφία 

Η ανάλυση τόσο των πλαγκτονικών τρηματοφόρων όσο και τον ναννοαπολιθωμάτων 

οδήγησε στον προσδιορισμό της ηλικίας στην περιοχή της Λήμνου. Πιο 

συγκεκριμένα, η Λήμνος καλύπτει το χρονοστρωματογραφικό εύρος από ανώτερο 

Ηώκαινο (Πριαμπόνιο) [36.2 -34.4 Μa] έως κατώτερο Ολιγόκαινο (Ρουπέλιο) [27.2-

30.0 Ma]. Η μελέτη του ορίου Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου παρουσιάζει ιδιαίτερο 

ενδιαφέρον καθώς από τα μέχρι σήμερα στοιχεία της διεθνούς βιβλιογραφίας 

χαρακτηρίζεται από μείωση της θερμοκρασίας των υδάτων, της αλατότητας, της 

παροχής θρεπτικών συστατικών και του επιπέδου οξυγόνωσης. Η λεπτομερής μελέτη 

των παλαιοωκεανογραφικών συνθηκών σε μια συνεχή ακολουθία που περιλαμβάνει 

το όριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου αποτελεί καινοτόμο στοιχείο για την παρούσα 

διατριβή.  

Το ανώτερο Ηώκαινο (Πριαμπόνιο) ταυτοποιείται (Πίνακας 1.1) κυρίως από την 

παρουσία των πλαγκτονικών τρηματοφόρων Globigerinatheka index (τελευταία 

εμφάνιση στη κορυφή της βιοζώνης E15), Turborotalia cerroazulensis (τελευταία 

εμφάνιση στη κορυφή της βιοζώνης E16), H. alabamensis (τελευταία εμφάνιση στη 

κορυφή της βιοζώνης E16) [π.χ. Wade et al., 2011] και των ναννοαπολιθωμάτων 

Ismolithus recurvus (πρώτη εμφάνιση στη βάση της βιοζώνης NP 19/20), C. 

subdistichus (πρώτη εμφάνιση μέσα στην NP 19/20), D. saipanensis (τελευταία 

εμφάνιση στη κορυφή της βιοζώνης NP 19/20), D. barbadiensis (τελευταία εμφάνιση 

στη κορυφή της βιοζώνης NP 19/20) [π.χ. Martini et al., 1971].  

Το όριο Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται κυρίως από την εξαφάνιση των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων T. cerroazulensis, Hantkenina alabamensis (π.χ. Wade 

et al., 2011) και την εμφάνιση του ναννοαπολιθώματος Ilselithina fusa [π.χ. Martini et 

al., 1971]. Το κατώτερο Ολιγόκαινο (Ρουπέλιο) ταυτοποιείται κυρίως από την 

παρουσία των R. umbilicus (τελευταία εμφάνιση στην NP 22), Clausicoccus 

subdistichus (τελευταία εμφάνιση στην NP 22), Cyclicargolithus abisectus (πρώτη 

εμφάνιση μέσα στην NP 23), Helicosphaera recta (πρώτη εμφάνιση στη βάση της NP 

24), Sphenolithus  distentus (NP 23 - NP 24), S. predistentus (τελευταία εμφάνιση στη 

βάση της NP 25), S. ciperoensis (NP 24 – NP 25) [π.χ. Martini et al., 1971]. Όσον 

αφορά τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα, η τελευταία εμφάνιση της T. ampliapertura 

οριοθετεί τις βιοζώνες Ο2 / Ο3 (Ρουπέλιο), η πρώτη εμφάνιση της Globigerina 
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angulisuturalis οριοθετεί τις βιοζώνες Ο3 / Ο4 (Ρουπέλιο), ενώ η εξαφάνιση της 

Chiloguembelina cubensis δίνει το όριο κατώτερου / ανώτερου Ολιγοκαίνου 

(Ρουπέλιο/ Σάττιο, Ο4 / Ο5) [π.χ. Wade et al., 2011].      

7.1.1 Τομή Ηφαιστία 

Σύμφωνα με τα παραπάνω, στη βάση της τομής Ηφαιστία (L100 - L55, εικ. 6.1), 

αναγνωρίστηκαν τα είδη C. unicavus, G. officionalis αλλά και τα Dentoglobigerina 

sp., Turborotalia sp. και C. cubensis (πιν. 7.1; 7.2), όπου σε συνδυασμό με την 

παρουσία κυρίως του ναννοπλαγκτού R. bisecta, R. hillae, R. floridana, D. 

barbadiensis υποδηλώνουν ότι αυτό το τμήμα της τομής ανήκει στη βιοζώνη E15-

E16 ή NP19/NP20 (36.2-34.4 Ma). Δεν βρέθηκε κάποιος βιοστρωματογραφικός 

δείκτης πλαγκτονικών τρηματοφόρων που να μπορεί να επιτρέψει τον περαιτέρω 

διαχωρισμό των βιοζωνών Ε15 και Ε16. Στη συνέχεια το μεσαίο τμήμα της τομής 

(L54 - L32) χαρακτηρίζεται από την παρουσία των πλαγκτονικών τρηματοφόρων C. 

unicavus, G. officionalis, D. liqianyui, C. cubensis, Dentoglobigerina sp., 

Turborotalia sp. και T. cerroazulensis. Ωστόσο η παρουσία των R. bisecta, R. 

floridana, E. formosa, C. floridanus, S. predistentus και η ταυτόχρονη απουσία του D. 

barbadiensis (πιν. 7.1; 7.2) υποδεικνύουν τη βιοζώνη Ε16-Ο1 ή NP21/NP22 (όριο 

Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου). Ενδιαφέρον παρουσιάζει το πλαγκτονικό τρηματοφόρο T. 

cerroazulensis το οποίο χρησιμοποιείται ως βιοστρωματογραφικός δείκτης για το 

όριο Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου (βιοζώνη Ε16, 33.9 Ma) και το οποίο εντοπίζεται στο 

δείγμα L50 της τομής αυτής επιτρέποντας έτσι τη σαφή τοποθέτηση του ορίου στην 

τομή Ηφαιστία. Στο ανώτερο τμήμα της τομής (L30 - L3) αναγνωρίστηκαν τα 

πλαγκτονικά τρηματοφόρα C. unicavus, G. officionalis, D. liqianyui, C. cubensis, 

Dentoglobigerina sp., Turborotalia sp., P. nana όπου σε συνδυασμό με τα 

ναννοαπολιθώματα R. bisecta, R. floridana, E. formosa, C. floridanus, S. predistentus, 

S. distentus (πιν. 7.1; 7.2), ταυτοποιούν τη βιοζώνη NP23 ή O1-O3 (κατώτερο 

Ολιγόκαινο, 32.5-30.0 Ma). Δεν βρέθηκε κάποιος βιοστρωματογραφικός δείκτης 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων που να μπορεί να επιτρέψει τον περαιτέρω διαχωρισμό 

των βιοζωνών Ο1 έως Ο3.  Τέλος, η παρουσία κυρίως του S. ciperoensis στην 

κορυφή της τομής (L1) πιστοποιεί την παρουσία της βιοζώνης NP24 (κατώτερο 

Ολιγόκαινο).  
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7.1.2 Τομή Παναγιά 

Στην τομή Παναγιά (εικ. 6.2) αναγνωρίστηκαν τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα C. 

unicavus, G. officionalis, D. liqianyui, C. cubensis, Dentoglobigerina sp. Turborotalia 

sp. και P. nana καθώς και τα ναννοαπολιθώματα S. predistentus, S. distentus και S. 

ciperoensis. Με το συνδυασμό των παραπάνω απολιθωμάτων η τομή Παναγιά 

τοποθετείται χρονικά στη βιοζώνη NP24 ή Ο3-Ο4 (κατώτερο Ολιγόκαινο, 30.0-27.3 

Ma). Δεν βρέθηκε κάποιος βιοστρωματογραφικός δείκτης πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων που να μπορεί να επιτρέψει τον περαιτέρω διαχωρισμό των βιοζωνών 

Ο3 και Ο4.   

7.1.3 Τομή Κάσπακα 

Η τομή Κάσπακα (εικ. 6.3) χαρακτηρίζεται από απουσία πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων. Η ηλικία της τομής αυτής δόθηκε μόνο με την αναγνώριση του 

ναννοπλαγκτού. Τα είδη που αναγνωρίστηκαν είναι τα S. predistentus, S. distentus 

και S. ciperoensis (πιν. 7.1; 7.2) τα οποία υποδηλώνουν τη βιοζώνη NP24 (κατώτερο 

Ολιγόκαινο, 30.0-27.3 Ma).  

7.1.4 Τομή Καμίνια 

Στην τομή Καμίνια (εικ. 6.4) αναγνωρίστηκαν τα είδη C. unicavus, G. officionalis, D. 

liqianyui, C. cubensis, Dentoglobigerina sp., Turborotalia sp., P. nana και το 

ναννοπλαγκτόν S. predistentus, S. distentus, S. ciperoensis, επιβεβαιώνοντας και εδώ 

τη βιοζώνη NP24 ή Ο3-Ο4 (κατώτερο Ολιγόκαινο, 30.0-27.3 Ma). Δεν βρέθηκε 

κάποιος βιοστρωματογραφικός δείκτης πλαγκτονικών τρηματοφόρων που να μπορεί 

να επιτρέψει τον περαιτέρω διαχωρισμό των βιοζωνών Ο3 και Ο4. Το γεγονός ότι η 

C. cubensis υπάρχει σε όλες τις τομές που μελετήθηκαν οδηγεί στο συμπέρασμα ότι 

δεν υπάρχει υλικό νεότερο του Ρουπελίου και επομένως δεν εντοπίζεται το όριο 

Ρουπελίου / Σαττίου (Ο4 / Ο5). 
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7.2 Εκτίμηση της παλαιοβαθυμετρίας 

Η εκτίμηση της παλαιοβαθυμετρίας είναι ιδιαίτερα σημαντικής σημασίας για την 

αναπαράσταση του παλαιοπεριβάλλοντος απόθεσης και κατά συνέπεια των 

γεωλογικών και παλαιοωκεανογραφικών διαδικασιών (Zivkovic and Babi, 2003). Η 

δομή των μικροπαλαιοντολογικών συναθροίσεων στα θαλάσσια περιβάλλοντα 

χρησιμοποιείται ευρέως για την εκτίμηση της παλαιοβαθυμετρίας με την αναλογία 

πλαγκτονικών/βενθονικών τρηματοφόρων (δείκτης P/B%) να αποτελεί έναν από τους 

πρώτους δείκτες που χρησιμοποιήθηκαν για τον υπολογισμό του παλαιοβάθους (π.χ. 

van der Zwaan et al., 1990, 1999; Alegret et al., 2008; Fenero et al., 2012).  

Πολλές μελέτες έχουν επιβεβαιώσει τη θετική συσχέτιση μεταξύ του ποσοστού των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων και του βάθους των θαλάσσιων λεκανών ωστόσο, σε 

κάθε περίπτωση οι τοπικές συνθήκες (κυκλοφορία του νερού, στρωμάτωση της 

υδάτινης στήλης, ανάβλυση των υδάτων, κατανομή των υδάτινων μαζών, κ.α.) 

επηρεάζουν κατά πολύ το ποσοστό παραγωγής κελυφών, είτε πλαγκτονικών, είτε 

βενθονικών τρηματοφόρων και κατ΄ επέκταση το δείκτη P/B% (π.χ. Gibson, 1988; 

van der Zwaan et al., 1990; Nigam & Henriques, 1992). Από την άλλη πλευρά, είναι 

γνωστό και ευρέως αποδεκτό, ότι η συσχέτιση μεταξύ του ποσοστού των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων και του βάθους αντανακλά τη μείωση του οργανικού 

υλικού που μεταφέρεται από τα επιφανειακά ύδατα προς τον πυθμένα όσο αυξάνεται 

το βάθος (π.χ. Berger & Diester-Haass, 1988). Σε συνδυασμό με το δείκτη P/B% 

χρησιμοποιείται η εξίσωση Βάθους (Depth, D) των van der Zwaan et al. (1990) 

σύμφωνα με την οποία το βάθος υπολογίζεται σε μέτρα (m) και δίνεται από τον τύπο: 

D=e [3,58718+(0,03534*%P)]. Στην παραπάνω εξίσωση εξαιρούνται τα βενθονικά 

τρηματοφόρα της ενδοπανίδας, καθώς δεν εξαρτώνται άμεσα από την παροχή 

οργανικού υλικού από τα υπερκείμενα στρώματα νερού (van der Zwaan et al., 1990). 

Αυτό έχει ως αποτέλεσμα τον περιορισμό της διασποράς των δεδομένων που 

προέρχονται από διαφορετικές περιοχές.  

Στην παρούσα εργασία, η βενθονική πανίδα του ανωτέρου Ηωκαίνου/κατώτερου 

Ολιγοκαίνου  χαρακτηρίζεται από σημαντική παρουσία ασβεστολιθικών μορφών που 

διαβιούν από την κρηπίδα έως και την βαθύαλη ζώνη (π.χ. Bolivina, Bulimina, 

Melonis, Globobulimina, Globocassidulina, Lenticulina, Cibicides/Cibicidoides, 

nodosarids), αλλά και του συμφυρματοπαγούς γένους Bathysiphon, το οποίο αποτελεί 
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χαρακτηριστικό στοιχείο στις συναθροίσεις της βαθύαλης ζώνης (Corliss, 1985; 

Corliss and Chen, 1988; Jorissen et al., 1995; Den Dulk et al., 2000; Thomas et al., 

2000; Alegret et al., 2003; Murray, 2006). Ωστόσο, σε πολλά δείγματα των 

μελετώμενων τομών (κυρίως από τα ψαμμιτικά στρώματα των τομών Παναγιά και 

Ηφαιστία), υψηλές σχετικές συχνότητες κατέγραψαν επιπανιδικές μορφές που 

προτιμούν για διαβίωση νηρητκά περιβάλλοντα κρηπίδας, όπως τα Elphidium, 

Rosalina, Ammonia, Discorbis και miliolids (shelf dwellers). Αυτές οι μορφές της 

νηρητικής φάσης πιθανόν να αποτελούν επανεπεξεργασμένο υλικό (π.χ. Murray, 

1991, 2006), μεταφερμένο στο σημείο απόθεσης με τουρβιδιτικά ρεύματα.  

Η ποιοτική εικόνα των βενθονικών συναθροίσεων συμφωνεί με το δείκτη P/B%, ο 

οποίος εμφανίζεται με τιμές υψηλότερες από 80% και προσδιορίζει αποθέσεις στην 

βαθύαλη ζώνη σύμφωνα με το διαχωρισμό του Murray (1991), ενώ το βάθος 

απόθεσης προσδιορίζεται στα D= ~700-1100 m. Εξαίρεση στα παραπάνω αποτελεί το 

υλικό από τα ανώτερα στρώματα στην τομή Καμίνια, όπου για τον δείκτη P/B% 

καταγράφηκαν τιμές ~50-60% ορίζοντας το περιβάλλον ιζηματογένεσης στην 

εξωτερική κρηπίδα σύμφωνα με το διαχωρισμό του Murray (1991), ενώ το βάθος 

προσδιορίστηκε στα D=~350-450 m. Η μείωση του βάθους στο σημείο αυτό 

αντικατοπτρίζεται και στα ποιοτικά χαρακτηριστικά της πανίδας των τρηματοφόρων. 

Για τα βενθονικά τρηματοφόρα παρατηρήθηκε απουσία του γένους Bathysiphon, ενώ 

στην πλαγκτονική πανίδα σημειώνεται η απουσία των ειδών Catapsydrax unicavus 

και Paragloborotalia nana, τα οποία είναι γνωστά για την προτίμηση τους σε 

βαθύτερα πελαγικά περιβάλλοντα (π.χ. Douglas and Savin, 1978; Poore and 

Matthews, 1984; Wade and Pearson, 2008).   

7.3 Παλαιοπεριβαλλοντική/Παλαιοκλιματική ερμηνεία 

Η μελέτη του Ολιγοκαίνου και του Ηωκαίνου έχει ιδιαίτερο ενδιαφέρον, διότι αυτή η 

περίοδος αντιστοιχεί σε ένα μεταβατικό στάδιο μεταξύ του θερμού κλίματος του 

Παλαιογενούς και του ψυχρού κλίματος του Νεογενούς. Το Ολιγόκαινο ειδικότερα 

θεωρείται μια περίοδος που χαρακτηρίζεται από μεγάλες και απότομες κλιματικές 

αλλαγές, παλαιογεωγραφικές αλλαγές, μεγάλες διακυμάνσεις στον όγκο των πάγων 

στην Ανταρκτική μετά την έναρξή του κατώτερου Ολιγοκαίνου, με σχετικές 

ευστατικές αλλαγές (π.χ. Wade and Pälike, 2004; Pälike et al, 2006). Ο σχηματισμός 

των κρύων βαθιών υδάτων στο Νότιο Ωκεανό και / ή στο βόρειο Ατλαντικό μπορεί 
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να έχει ξεκινήσει από το κατώτερο Ολιγόκαινο (Kennett, 1977; Lawyer and Gahagan, 

2003; Miller et al., 1991, 2005; Zachos et al., 2001), αλλά αυτή η υπόθεση είναι 

ακόμα υπό μελέτη (π.χ. Barker and Thomas, 2004; Scher and Martin, 2004; Via and 

Thomas, 2006; Thomas and Via, 2007; Thomas et al., 2008). Αυτή η μεταβατική 

περίοδος στην ιστορία της Γης χαρακτηρίζεται από έντονες, βραχυπρόθεσμες 

διακυμάνσεις μεταξύ του θερμότερου και του ψυχρότερου διαστήματος που έχουν 

αναγνωριστεί και τουλάχιστον υποθετικά συσχετίζονται σε όλο τον κόσμο (Zachos et 

al., 2001). Αυτές οι κλιματικές διακυμάνσεις συμβαίνουν σε τροχιακές/κυκλικές 

συχνότητες (Wade and Pälike, 2004; Coxall et al., 2005; Pälike et al., 2006), με 

μερικά από τα πιο ακραία ψυχρά γεγονότα να συμβαίνουν κατά τη διάρκεια 

διαστημάτων χαμηλής λόξωσης.  

Αν και παραδοσιακά έχει υποστηριχθεί ότι οι παγετώνες στην Ανταρκτική άρχισαν 

πολύ νωρίτερα από ό, τι στο βόρειο ημισφαίριο, με αποτέλεσμα την ύπαρξη ενός 

ασυνήθιστου κόσμου με τα ηπειρωτικά παγετώδη καλύμματα μόνο στο νότιο 

ημισφαίριο (Zachos et al., 2001), δεν υπάρχουν πιο πρόσφατα στοιχεία ότι 

τουλάχιστον κάποιο επίπεδο παγετώνων στο βόρειο ημισφαίριο ξεκίνησε περίπου την 

ίδια περίοδο με το νότιο ημισφαίριο, κατά τη διάρκεια του μέσου Ηωκαίνου / 

κατώτερου Ολιγοκαίνου (Moran et al., 2006; Eldrett et al., 2007; Tripati et al., 2005, 

2008), ή ακόμα και λίγο νωρίτερα (St. John, 2008).  

Προκειμένου να εντοπιστεί η παγκόσμια παλαιοπεριβαλλοντική εξέλιξη σε όλο το 

Ολιγόκαινο, είναι σημαντικό να διερευνηθούν διαφορετικές περιοχές με διαφορετική 

βαθυμετρία. Τα μικροαπολιθώματα είναι ένα χρήσιμο εργαλείο για τέτοιες 

παλαιοπεριβαλλοντικές αναπαραστάσεις: τα βενθονικά τρηματοφόρα είναι άριστοι 

δείκτες της παραγωγικότητας στον ωκεανό ή / και της οξυγόνωσης στο βυθό της 

θάλασσας (π.χ. Van der Zwaan et al., 1999; Jorissen et al., 2007), ενώ τα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα παρέχουν πληροφορίες σχετικά με τη βιοστρωματογραφία καθώς και 

τις παλαιοπεριβαλλοντικές συνθήκες στην υδάτινη στήλη (π.χ. Kucera, 2007). 

Η περίοδος του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται από 

σημαντικές μεταβολές της ωκεάνιας κυκλοφορίας. Τα μικροαπολιθώματα αποτελούν 

χρήσιμο εργαλείο για την παλαιοπεριβαλλοντική/παλαιοκλιματική αναπαράσταση της 

περιόδου αυτής, καθώς τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα παρέχουν σημαντικές 

πληροφορίες για τις συνθήκες που επικρατούσαν στην υδάτινη στήλη (π.χ. Kucera, 
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2007), ενώ τα βενθονικά τρηματοφόρα αποτελούν εξαίρετους δείκτες για την ωκεάνια 

παλαιοπαραγωγικότητα ή/και την οξυγόνωση του πυθμένα (π.χ. Van der Zwaan et al., 

1999; Jorissen et al., 2007).  

Η κύρια μεταβολή στις συναθροίσεις των πλαγκτονικών τρηματοφόρων  σχετίζεται 

με μία σημαντική ψύχρανση που ξεκίνησε κατά το τέλος Ηώκαινο (π.χ. Wade and 

Pearson, 2008), η οποία προκλήθηκε από την ανάπτυξη των παγετωδών καλυμμάτων 

της Ανταρκτικής και επηρέασε αρνητικά το μεγαλύτερο ποσοστό των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων που διαβιούσαν σε υποτροπικά/θερμά επιφανειακά ύδατα των 

θαλασσών (Molina et al., 2006). Σε αντίστοιχες με αυτές της Λήμνου άνω 

Ηωκαινικές-κάτω Ολιγοκαινικές αποθέσεις από τον χώρο της δυτικής Τηθύος (Fuente 

Caldera section, Ισπανία, Αlegret et al., 2008) έχει πιστοποιηθεί δραματική πτώση της 

στάθμης της θάλασσας στο κατώτερο τμήμα της βιοζώνης των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων O2 (~31.5 Ma) που πιστοποιείται με πλούσιες εμφανίσεις 

ιχνοαπολιθωμάτων και αλλόχθονων (μεταφερμένων) τρηματοφόρων. Αυτή η 

εντυπωσιακή πτώση της στάθμης της θάλασσας αποτέλεσε έναυσμα για έντονη 

διάβρωση ρηχών θαλάσσιων περιβαλλόντων και μεταφορά του υλικού σε βαθύτερα 

σημεία με τουρβιδιτικά ρεύματα, ως επακόλουθο της μέγιστης εξάπλωσης των 

παγετωδών καλυμμάτων στην Ανταρκτική (Oi1, 33.7 Ma). Επιπροσθέτως προηγείται  

του επόμενου μέγιστου παγετωδών καλυμμάτων (Oi2 - Oi2b, 27–30.5 Ma). 

Στην περιοχή μελέτης της παρούσας διατριβής, οι ιζηματογενείς αποθέσεις του 

ανωτέρου Ηωκαίνου/κατώτερου Ολιγοκαίνου της νήσου Λήμνου περιέχουν 

συναθροίσεις πλαγκτονικών τρηματοφόρων που χαρακτηρίζονται από την παρουσία 

αντιπροσωπευτικών ειδών της περιόδου, όπως τα Globigerina officinalis και  

Chiloguembelina cubensis τα οποία διαβιούσαν στο ανώτερο τμήμα της υδάτινης 

στήλης, αλλά και τα βαθέων υδάτων Paragloborotalia nana και Catapsydrax 

unicavus (Spezzaferri, 1995; Wade et al., 2000, 2007; Spezzaferri et al., 2002; Wade, 

2004; Pearson et al., 2006; Sexton et al., 2006). Η συμμετοχή του είδους Catapsydrax 

unicavus αποτελεί ενδεικτικό στοιχείο των χαμηλών θερμοκρασιακών συνθηκών (π.χ. 

Wade et al., 2000; Pearson et al., 2001; Wade and Pearson, 2008). Όσον αφορά στις 

βενθονικές συναθροίσεις των τρηματοφόρων του ανωτέρου Ηωκαίνου/κατώτερου 

Ολιγοκαίνου, οι ασβεστολιθικές μορφές στις περισσότερες των περιπτώσεων 

επικρατούν έναντι των συμφυρματοπαγών μορφών, με ένα ποσοστό ~70%. Στην 

ασβεστολιθική βενθονική πανίδα συμμετέχουν με ικανοποιητικά ποσοστά 
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επιπανιδικές (με κύριους αντιπροσώπους τα γένη Cibicides/Cibicidoides, 

Gyroidinoides, Lenticulina) και ενδοπανιδικές μορφές (αντιπροσωπεύονται κυρίως 

από τα γένη Bolivina, Bulimina, Globobulimina, Globocassidulina, nodosarids). 

Παράλληλα, ο δείκτης BFOI εμφανίζει στις περισσότερες των περιπτώσεων τιμές 

υψηλότερες από 50% προσδιορίζοντας περιβάλλοντα με συνθήκες υψηλής 

οξυγόνωσης των υδάτων του πυθμένα (Kaiho, 1994). 

Πιο συγκεκριμένα μπορούμε να συνάγουμε τις ακόλουθες παρατηρήσεις: 

Ανώτερο Ηώκαινο  

Κατά το ανώτερο Ηώκαινο (αποθέσεις λοβών εξωτερικού ριπιδίου, τομή Ηφαιστία, 

εικ. 6.5a; 6.5b) το περιβάλλον χαρακτηρίζεται ως βαθύαλο, συγκεκριμένα 

διαπιστώνεται ότι ανήκει στην βαθύαλη ζώνη εφόσον ο δείκτης P/B% κατά μέσο όρο 

είναι ~84% (Murray, 1991). Το γεγονός αυτό επιβεβαιώνεται και από τις υψηλότερες 

τιμές της ενδοπανίδας (infauna) και των τρηματοφόρων που διαβιούν σε βαθύτερα 

ύδατα (deep water dwellers). Μελετώντας τους δείκτες οξυγόνου διαπιστώνεται ότι 

κατά το διάστημα του ανώτερου Ηωκαίνου (κατώτερα στρώματα της τομής 

Ηφαιστία, δείγμα L65) παρατηρείται υψηλό ποσοστό των δεικτών δυσοξίας (Dysoxic 

indicators) που οφείλεται στην παρουσία του γένους Globobulimina (74%). Το γένος 

αυτό είναι δείκτης χαμηλής οξυγόνωσης του πυθμένα (π.χ. Sen Gupta & Machain-

Castillo, 1993; (π.χ. Sen Gupta & Machain-Castillo, 1993; Triantaphyllou et al., 2009, 

2016) γεγονός που επιβεβαιώνεται από την παρουσία μεσοξικών βενθονικών 

τρηματοφόρων, από τα χαμηλά ποσοστά των οξικών βενθονικών τρηματοφόρων και 

από το δείκτη οξυγόνωση (BFOI) που στο συγκεκριμένο σημείο της τομής δεν 

ξεπερνά το 7% (π.χ. Kaiho, 1994). Η πλαγκτονική πανίδα περιλαμβάνει 

αντιπροσώπους των dentoglobigerinids και turborotaliids, τα οποία αποτελούσαν 

χαρακτηριστικό στοιχείο στις υψηλής αφθονίας και σχετικά αυξημένης 

ποικιλομορφίας μεσογειακές πλαγκτονικές συγκεντρώσεις κατά τις θερμές περιόδους 

του Ηωκαίνου (π.χ., Bolli and Krasheninnikov, 1977; Zivkovic and Ljubomir and 

Zagreb, 2003). Ωστόσο, η παρουσία πλαγκτονικών αντιπροσώπων χαμηλών 

θερμοκρασιών, όπως των  paragloborotaliids, globigerinids και chiloguembelinids 

(π.χ., Soták, 2010) πιθανόν να υποδηλώνουν σταδιακή ψύχρανση ήδη από το ανώτερο 

Ηώκαινο.  
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Οριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου 

Το επίπεδο του ορίου Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου που προσδιορίζεται στις αποθέσεις 

λοβών (τομή Ηφαιστία), οριοθετεί την έναρξη διαφορετικών παλαιοπεριβαλλοντικών 

συνθηκών. Στο σημείο αυτό (εικ. 6.5a; 6.5b) ο δείκτης οξυγόνωσης των βενθονικών 

τρηματοφόρων (BFOI) κυμαίνεται σε υψηλά ποσοστά με μέση τιμή 73.5% γεγονός 

που αποδεικνύει τις καλά οξυγονωμένες συνθήκες του πυθμένα (Kaiho, 1994). 

Επίσης, η υψηλότερη μέση τιμή των βενθονικών τρηματοφόρων που είναι δείκτες 

υδάτων πλούσιων σε οξυγόνο σε συνδυασμό με το υψηλό ποσοστό της επιπανίδας, 

την υψηλή τιμή των ασβεστολιθικών βενθονικών τρηματοφόρων και την παρουσία 

μεσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων επιβεβαιώνουν ότι η κοινωνία των 

μικροαπολιθωμάτων ζουν σε ένα καλά οξυγονωμένο περιβάλλον (high oxic). Τα 

υψηλά ποσοστά συμμετοχής του C. unicavus (~20%) στη σύνθεση της πανίδας των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων πιστοποιούν μία ισχυρή τάση ψύχρανσης των υδάτων 

στις αρχές του Ολιγοκαίνου (Βιοζώνη Ο1) που πιθανόν συνδέεται με το παγκόσμιο 

ψυχρό συμβάν Oi1 στα 33.7 Ma που συνδέεται με την επέκταση των παγετωδών 

καλυμμάτων της Ανταρκτικής και στην 450-ky κυκλικότητα της εκκεντρότητας της 

Γης αντιστοιχεί στον κύκλο 84Eo-C13n (Pälike et al., 2006). 

Κατώτερο Ολιγόκαινο 

Οι αποθέσεις του κατώτερου Ολιγοκαίνου εμφανίζονται στο ανώτερο τμήμα της 

φάσης των λοβών (τομή Ηφαιστία, βιοζώνες ΝP21-22), αλλά και στη φάση καναλιών 

(τομή Ηφαιστία, βιοζώνες NP23, βάση NP24, τομή Παναγιά, βιοζώνη ΝP24), και στη 

φάση υφαλοκρηπίδας (τομή Καμίνια, βιοζώνη ΝP24). Οι κάτω-Ολιγοκαινικές 

αποθέσεις φάση λοβών ανήκουν στη βαθύαλη ζώνη (D=700-1100 μέτρα) με το 

δείκτη P/B% είναι εμφανίζει μέση τιμή ~80% (Murray, 1991). Τα αποτελέσματα της 

παλαιοβαθυμετρίας σε συνδυασμό με τις υψηλές μέσες τιμές της ενδοπανίδας 

(infauna) καθώς και τις τιμές των τρηματοφόρων που διαβιούν σε βαθύτερα ύδατα 

(deep water dwellers), αλλά και την παρουσία του γένους Bathysiphon, το οποίο 

αποτελεί χαρακτηριστικό στοιχείο στις συναθροίσεις της βαθύαλης ζώνης (εικ. 

6.5a,b; 6.6a,b) οδηγούν στο συμπέρασμα ότι και το περιβάλλον της φάσης καναλιών 

είναι βαθύαλο (Murray, 1991).  

Η φάση καναλιών στις τομές Ηφαιστία και Παναγιά χαρακτηρίζεται από υψηλές 

σχετικές συχνότητες των συμφυρματοπαγών τρηματοφόρων. Οι εμφανίσεις αυτές 
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συμπίπτουν με τα μέγιστα που κατέγραψαν οι επιπανιδικές μορφές νηρητικής φάσης 

(shelf dwellers), επανεπεξεργασμένο υλικό μεταφερμένο πιθανόν στο σημείο 

απόθεσης με τουρβιδιτικά ρεύματα. Τις διεργασίες αυτές υποστηρίζει και η υψηλή 

συχνότητα και παρουσία του συμφυρματοπαγούς γένους Bathysiphon (εικ. 6.5b; 

6.6b), το οποίο είναι γνωστό για την προτίμησή του σε περιβάλλοντα τουρβιδιτικών 

αποθέσεων και πιθανόν να σχετίζεται με συνθήκες διατάραξης ή αύξησης της 

παροχής οργανικού υλικού και επακόλουθη δυσοξία (π.χ. Miller, 1988; 1995; Ortiz et 

al., 2011; Landing et al., 2012). Επίσης, ένα ποσοστό των συμφυρματοπαγών, 

πιθανόν, να αποτελεί μεταφερμένο υλικό, καθώς είναι σύνηθες σε αποθέσεις 

υποθαλάσσιων ριπιδίων στη συμφυρματοπαγή πανίδα, εκτός από το αυτόχθονο να 

συμπεριλαμβάνεται αλλόχθονο υλικό το οποίο μεταφέρεται κατά μήκος της 

κατωφέρειας στο περιβάλλον απόθεσης με τουρβιδιτικά ρεύματα (π.χ. Jones, 2006; 

Ortiz et al., 2011). Οι υψηλές τιμές του δείκτη BFOI, τα αυξημένα ποσοστά των 

οξικών και μεσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων, τα αντίστοιχα μειωμένα των 

δυσοξικών βενθονικών τρηματοφόρων, καθώς και από την αυξημένη παρουσία 

ασβεστολιθικών βενθονικών τρηματοφόρων υποδηλώνουν υψηλές περιεκτικότητες 

του οξυγόνου στα βαθέα ύδατα. Σύμφωνα με το δείκτη BFOI, επεισόδια χαμηλής 

οξυγόνωσης σημειώθηκαν σε όλες τις μελετώμενες τομές (τομή Ηφαιστία, δείγματα 

L31, L65; τομή Παναγιά δείγματα R0.4, R7, R41; τομή Καμίνια, δείγματα D47, D51-

54, D59). Κατά τα επεισόδια αυτά παρατηρήθηκαν υψηλά ποσοστά συμμετοχής των 

δεικτών δυσοξικών συνθηκών που οφείλεται κυρίως στην παρουσία των 

ενδοπανιδικών γενών Bolivina και Globobulimina. Και τα δύο αυτά γένη αποτελούν 

στοιχείο της ενδοπανίδας και διαβιούν στα ανώτερα 10 cm του ιζήματος του πυθμένα 

σε θαλάσσιες περιοχές με υψηλή παροχή οργανικού υλικού (π.χ. Jorissen et al., 2007; 

Schmiedl et al., 2000; Thomas, 2007). Η υψηλή επικράτηση αυτών μπορεί να 

συσχετίζεται με μείωση του οξυγόνου, ως αποτέλεσμα οξείδωσης του οργανικού 

υλικού (π.χ. Lutze and Coulbourn, 1984; Corliss and Emerson, 1990; Corliss, 1991; 

Sen Gupta & Machain-Castillo, 1993; Gooday, 1994; Schmiedl et al., 1997; Bernhard 

and Sen Gupta, 1999; Thomas et al., 2000; Pezelj et al., 2007; Ortiz et al., 2011).  

Εκτός από το επεισόδιο χαμηλής οξυγόνωσης που καταγράφηκε στο ανώτερο 

Ηώκαινο (τομή Ηφαιστία, δείγμα L65), όπου το γένος Globobulimina κυριαρχεί στις 

συγκεντρώσεις των βενθονικών τρηματοφόρων με ποσοστό συμμετοχής πάνω από 

70%, σε όλες τις άλλες περιπτώσεις χαμηλής οξυγόνωσης, η εμφάνιση του γένους 
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είναι σποραδική, ενώ αντίθετα το γένος Bolivina παρουσιάζει συχνή παρουσία και 

υψηλές συχνότητες συμμετοχής. Oι διαφορές στην εμφάνιση μεταξύ των δύο γενών, 

κατά το ανώτερο Ηώκαινο-κατώτερο Ολιγόκαινο, πιθανόν να οφείλονται σε 

διαφορετικές περιβαλλοντικές συνθήκες. Συναθροίσεις που επικρατούν αντιπρόσωποι 

του γένους Globobulimina έχουν καταγραφεί σε σύγχρονα περιβάλλοντα με σχετικά 

σταθερές συνθήκες του οικοσυστήματος (π.χ. Rogerson et al., 2006; Koho et al., 

2007; Hess and Jorissen, 2009). Αντίθετα, οι αντιπρόσωποι του γένους Bolivina 

χαρακτηρίζονται από ευκαιριακό τρόπο ζωής, και επικρατούν στις συναθροίσεις των 

βενθονικών τρηματοφόρων σε περιβάλλοντα υψηλής ενέργειας με συνθήκες 

διατάραξης και αύξησης της παροχής οργανικού υλικού. (π.χ. Hess and Jorissen, 

2009; Ortiz et al., 2011). 

Ένα άλλο χαρακτηριστικό στοιχείο της πλαγκτονική πανίδας είναι το είδος 

Chiloguembelina cubensis. Το είδος αυτό αποτελεί δείκτη υψηλής παραγωγικότητας 

των επιφανειακών υδάτων (π.χ. Alegret et al., 2008). Στην παρούσα μελέτη, υψηλές 

σχετικές συχνότητες (πάνω από 10%) του είδους σημειώθηκαν στο ανώτερο τμήμα 

του Ρουπέλιου (Βιοζώνες Ο3/Ο4; Φάση καναλιών/τομή Παναγιά, φάση 

υφαλοκρηπίδας/τομή Καμίνια). Μάλιστα, η παρουσία του στη φάση καναλιών της 

τομής Παναγιά χαρακτηρίζεται από σημαντικές εξάρσεις (δείγματα R7 και R0.2) με 

ποσοστά συμμετοχής που ξεπερνούν το 30% στη σύνθεση της πλαγκτονικής πανίδας. 

Παρουσιάζει ενδιαφέρον πάντως η σύγχρονη αυξημένη παρουσία των ειδών  βαθέων 

υδάτων Paragloborotalia nana και Catapsydrax unicavus (π.χ., Wade et al., 2000, 

2007; Spezzaferri et al., 2002; Sexton et al., 2006)  που υποδηλώνουν υψηλή 

παραγωγικότητα στα βαθύτερα επίπεδα της υδάτινης στήλης. Η σύγχρονη παρουσία 

των P. nana και C. unicavus αλλά και της C. cubensis, τελικά υποδηλώνει αυξημένη 

παραγωγικότητα σε όλο το εύρος της υδάτινης στήλης, που πιθανά συσχετίζεται με 

έντονη ανάμειξη των υδάτων κατά τη διάρκεια ψυχρών κλιματικών συνθηκών. 

Πράγματι η φάση καναλιών στις αποθέσεις της τομής Ηφαιστία, αλλά ιδιαίτερα στις 

αποθέσεις της τομής Παναγιά (βιοζώνη ΝP24), που συμπεριλαμβάνει στα ανώτερα 

τμήματά της τους ορίζοντες κροκαλοπαγούς, σχετίζονται με φάση απόσυρσης και 

πτώσης της θαλάσσιας στάθμης (Maravelis & Zelilidis, 2012), μόνο που στην 

παρούσα διατριβή επαναπροσδιορίζεται η ηλικία των αποθέσεων αυτών ως νεώτερη 

(30.0-27.3 Μa). Στο αντίστοιχο χρονικό διάστημα έχει λάβει χώρα το μέγιστο 

εξάπλωσης παγετωδών Ανταρκτικών καλυμμάτων (Oi2 - Oi2b, 27–30.5 Ma), 
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προκαλώντας παγκόσμια ψύχρανση. Επομένως τα ιζηματολογικά αλλά και τα 

μικροπαλαιοντολογικά δεδομένα συντείνουν στον καθορισμό ψυχρών κλιματικών 

συνθηκών και πτώση της στάθμης της θάλασσας κατά το κατώτερο Ολιγόκαινο. 

Ωστόσο η κύρια αιτία της ρήχευσης της περιοχής μελέτης οφείλεται αποκλειστικά 

στις τεκτονικές διεργασίες που έλαβαν χώρα εκείνη την περίοδο (ταχεία ανύψωση της 

περιοχής). 

Παρόμοια παλαιοπεριβαλλοντικά και παλαιοκλιματικά συμπεράσματα μπορούν να 

συναχθούν και από τις αποθέσεις υφαλοκρηπίδας (τομή Καμίνια, εικ. 6.7a, b). Στο 

ανώτερο όμως τμήμα της τομής παρατηρείται μείωση του βάθους στα 350-450 μέτρα, 

γεγονός που πιθανά συνδέεται με την τεκτονική ανύψωση της λεκάνης (π.χ. 

Maravelis et al., 2015, 2016). Παράλληλα απουσιάζουν ουσιαστικά τα είδη C. 

unicavus, P. nana, υποδηλώνοντας μικρότερο βάθος της θαλάσσιας λεκάνης. 

7.4 Σύγκριση των αποθέσεων της λεκάνης της Λήμνου στο Ηώκαινο-

Ολιγόκαινο με τη θαλάσσια λεκάνη της Λήμνου στο Ολόκαινο 

Οι πλαγκτονικές και βενθονικές συγκεντρώσεις των τρηματοφόρων που 

αναγνωρίστηκαν στη λεκάνη της Λήμνου κατά τη διάρκεια του ανώτερου Ηωκαίνου-

κατώτερου Ολιγοκαίνου είναι διαφορετικές από αυτές του Ολοκαίνου. Επιπλέον, και 

σε πολλά από τα είδη που επιβίωσαν οι οικολογικές τους προτιμήσεις πιθανόν να 

έχουν αλλάξει με το χρόνο (π.χ. Zivkovic and Babi, 2003). Λαμβάνοντας υπόψη τους 

παραπάνω περιορισμούς, επιχειρείται η σύγκριση μεταξύ των δύο περιόδων καθώς 

και στις δύο περιπτώσεις, τόσο τα τρηματοφόρα ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου 

Ολιγοκαίνου όσο και αυτά του Ολοκαίνου δίνουν χρήσιμες πληροφορίες για τις 

παλαιοπεριβαλλοντικές/παλαιοκλιματικές συνθήκες απόθεσης. 

Σύμφωνα με την ανάλυση της πλαγκτονικής πανίδας (εικ. 7.1), οι κλιματικές 

συνθήκες που επικρατούσαν κατά τη διάρκεια της ιζηματογένεσης της λεκάνης της 

Λήμνου την περίοδο του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου ήταν 

περισσότερο ψυχρές. Αντίθετα, η λεκάνη της Λήμνου την περίοδο του Ολοκαίνου 

χαρακτηρίζεται από την παρουσία του σαπροπηλού S1. Το κλίμα που επικρατούσε 

κατά τη διάρκεια απόθεσης του S1 ήταν θερμό (π.χ. Geraga et al., 2010, 

Triantaphyllou et al., 2016). Πιο συγκεκριμένα κατά την απόθεση του πρώτου 

τμήματος του S1 (ορίζοντας S1a) στο κατώτερο Ολόκαινο, οι αναλύσεις των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων και των αλκενονών έδειξαν ότι το κλίμα ήταν θερμό, 
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κατά τη διάρκεια της διακοπής του σαπροπηλού η θερμοκρασία μειώνεται, ενώ κατά 

τη διάρκεια απόθεσης του δεύτερου τμήματος του S1 (ορίζοντας S1b) η θερμοκρασία 

αυξάνεται και πάλι αλλά κυμαίνεται σε χαμηλότερα επίπεδα από αυτά του ορίζοντα 

S1a (Triantaphyllou et al., 2016). Η διακοπή του σαπροπηλού και μείωση της 

θερμοκρασίας φαίνεται να συνδέεται με την εισροή γλυκού νερού (Triantaphyllou et 

al., 2016) και πιθανότερα αυξημένη συμμετοχή χερσογενούς οργανικού υλικού (π.χ. 

Triantaphyllou et al., 2015; Meyers and Arnaboldi, 2008; Katsouras et al., 2010).  

 

 

Εικόνα 7.1:  Σχετικές αφθονίες των κυριοτέρων πλαγκτονικών τρηματοφόρων του 

σαπροπηλού S1 στη λεκάνη της Λήμνου (πυρήνας Μ-4, Triantaphyllou et al., 2016). 

 

Σύμφωνα με την ανάλυση της βενθονικής πανίδας (εικ. 7.2; 7.3), η λεκάνη της 

Λήμνου την περίοδο του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου 

χαρακτηρίζεται από καλά οξυγονωμένες συνθήκες του πυθμένα σε αντίθεση με την 

περίοδο του Ολοκαίνου όπου ο σαπροπηλός S1 χαρακτηρίζεται κυρίως από 

δυσοξικές συνθήκες με αυτές του S1a να είναι πιο έντονες από αυτές του S1b 

(Triantaphyllou et al., 2016).  
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Εικόνα 7.2: Σχετικές αφθονίες των κυριοτέρων βενθονικών τρηματοφόρων του 

σαπροπηλού S1 στη λεκάνη της Λήμνου (πυρήνας Μ-4, Triantaphyllou et al., 2016). 

 

 

 

Εικόνα 7.3: Κατακόρυφη κατανομή του δείκτη ποικιλότητας (BF Diversity) και του 

δείκτη χαμηλής οξυγόνωσης (LO), ο συνολικός αριθμός των ατόμων των βενθονικών 

τρηματοφόρων (BFN), καθώς και διαγράμματα κατανομής των παραγοντικών τιμών 

των παραγόντων 1 (PCA1) και 2 (PCA2), όπως προέκυψαν από την εφαρμογή της 

ανάλυσης των κύριων συνιστωσών στη λεκάνη της Λήμνου (πυρήνας Μ-4, 

Triantaphyllou et al., 2016). 
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Παρόλα αυτά διαστήματα χαμηλής οξυγόνωσης του πυθμένα παρατηρούνται και 

κατά την περίοδο του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου και τα οποία 

ταυτοποιούνται κυρίως από την ομάδα των bolivinids ενώ εντοπίζονται και τα γένη 

Globobulimina και Chilostomella τα οποία χαρακτηρίζουν κυρίως τις δυσοξικές 

συνθήκες του σαπροπηλού S1 (Triantaphyllou et al., 2016). Ο αυξημένος αριθμός των 

bolivinids στις συνθήκες χαμηλής οξυγόνωσης κατά το Ηώκαινο/Ολιγόκαινο σε 

αντίθεση με τον αυξημένο αριθμό των Globobulimina και Chilostomella στις 

δυσοξικές συνθήκες του Ολοκαίνου πιθανόν να οφείλονται σε διαφορετικές 

περιβαλλοντικές συνθήκες (βλ. κεφ. 7.3), καθώς τα bolivinids χαρακτηρίζονται από 

ευκαιριακό τρόπο ζωής, και επικρατούν στις συναθροίσεις των βενθονικών 

τρηματοφόρων σε περιβάλλοντα υψηλής ενέργειας με συνθήκες διατάραξης και 

αύξησης της παροχής οργανικού υλικού (π.χ. Hess and Jorissen, 2009; Ortiz et al., 

2011), χαρακτηριστικά των τουρβιδιτικών αποθέσεων της λεκάνης κατά το 

Ηώκαινο/Ολιγόκαινο. 

7.5 Συγκριτικές παρατηρήσεις για την εξέλιξη των άνω-Ηωκαινικών/κάτω 

Ολιγοκαινικών αποθέσεων στο  βόρειο και στο νότιο τμήμα της ελληνικής 

λεκάνης της Θράκης 

Το βόρειο τμήμα της λεκάνης της Θράκης (ελληνικό τμήμα Ροδόπης-Hellenic 

Rhodope region) χαρακτηρίζεται από μία ανώτερου Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου 

ακολουθία η οποία αποτελείται από α) ανώτερου Ηωκαίνου ιζήματα βαθιάς 

θάλασσας πάχους 500-1000 m (κατώτερο τμήμα) και β) ανώτερου 

Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου στρώματα που αποτελούνται από εναλλαγές αργίλου με 

λεπτόκοκκο ψαμμίτη πάχους 500 m (ανώτερο τμήμα) [Maravelis et al., 2016a]. Το 

κατώτερο τμήμα δεν έχουν ακόμα αναλυθεί επαρκώς, ωστόσο το ανώτερο τμήμα έχει 

ερμηνευθεί ως φάση ρηχής θάλασσας (shallow marine facies), με κατακόρυφη 

εξέλιξη από εξωτερικής ρηχής θάλασσας αποθέσεις σε προ-δελταϊκές αποθέσεις 

(D'Atri et al., 2012). Η μελέτη των Maravelis et al. (2016a) προσανατολίστηκε στην 

λεπτομερή περιγραφή του κατώτερου τμήματος της περιοχής μελέτης (ανάλυση 

φάσεων, στρωματογραφική ανάλυση, παλαιορευματική ανάλυση και ανάλυση 

σύστασης κροκαλοπαγών) προκειμένου να διευκρινιστεί η στρωματογραφία της 

ευρείας περιοχής και η οποία δηλώνει ότι το σύστημα υποθαλασσίων ριπιδίων 

(εξωτερικό ριπίδιο-εσωτερικό ριπίδιο-υφαλοκρηπίδα) του βόρειου τμήματος της 

λεκάνης της Θράκης είναι το ίδιο με αυτό της Λήμνου επιβεβαιώνοντας με αυτό τον 
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τρόπο ότι όλη η λεκάνη της Θράκης σταδιακά ρηχαίνει (πρώτα το βόρειο και στη 

συνέχεια το νότιο τμήμα της λεκάνης).      

Σύμφωνα με τους Papanikolaou & Triantaphyllou (2010), Triantaphyllou & 

Papanikolaou (2012) μια σειρά από τεκτονοστρωματογραφικές ενότητες ηλικίας 

Ηωκαίνου-Πλειοκαίνου μπορούν να αναγνωριστούν στη δυτική (υπολεκάνες 

Αλεξανδρούπολης, Ορεστιάδας, Πετρωτών) αλλά και στην ανατολική λεκάνη του 

βόρειου τμήματος της λεκάνης της Θράκης (Tekirdag-Keşan-Kallipolis). 

Συγκεκριμένα οι σχηματισμοί Κίρκη, Χωραφάκι, Αβαντας και Πυλαία στη δυτική 

λεκάνη, είναι αντίστοιχα ισοδύναμοι με τους σχηματισμούς Fiçitepe, Keşan, Soğucak, 

Ceylan-Mezardere, στην ανατολική λεκάνη. Χαρακτηριστική είναι η ασυμφωνία που 

διαπιστώνεται στο ανώτερο Ηώκαινο (βιοζώνη ΝP19-20) με επακόλουθη απόθεση 

των νηρητκών ανω-Ηωκαινικών ασβεστολίθων του Αβαντα (εικ. 7.4) των οποίων 

ασύμφωνα υπέρκεινται κλαστικές αποθέσεις του κατωτέρου Ολιγοκαίνου, μην 

επιτρέποντας την πιστοποίηση του ορίου Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου σε μια συνεχή 

ακολουθία. Μια βασική μεταβολή παρατηρείται μεταξύ του κατώτερου τμήματος της 

ιζηματογενούς ακολουθίας, η οποία είναι έντονα παραμορφωμένη με πτυχώσεις, 

ανάστροφα ρήγματα και ρήγματα οριζόντιας ολίσθησης, σε σχέση με το ανώτερο 

τμήμα όπου η παραμόρφωση είναι πολύ ασθενής και παρουσία κανονικών ρηγμάτων. 

Η βιοστρωματογραφική ανάλυση των σχηματισμών με βάση το περιεχόμενό τους σε 

ασβεστολιθικά ναννοαπολιθώματα επιτρέπει επομένως τον καθορισμού του τέλους 

των συνθηκών συμπίεσης στα ±30 Ma (Mezardere Fm, ανατολική Θράκη, βιοζώνη 

NP24, και Πύθιον Fm, δυτική Θράκη, βιοζώνη NP23). Την μεταβολή των τεκτονικών 

συνθηκών ακολουθεί και μεταβολή των ιζηματογενών φάσεων που μεταπίπτουν σε 

μολασσικού τύπου ιζήματα με χαρακτηριστικές σταυρωτές στρώσεις και λιγνιτικές 

ενδιαστρώσεις. Οι διαπιστωμένες σύγχρονες μεταβολές στο τεκτονικό και 

παλαιογεωγραφικό καθεστώς στο δυτικό αλλά και στο ανατολικό τμήμα του βόρειου 

τμήματος της λεκάνης της Θράκης υποδηλώνουν μια μεταβολή του μηχανισμού 

παραμόρφωσης και ανύψωσης ολόκληρης της λεκάνης της Θράκης, προφανώς 

αντανακλώντας και τις επικρατούσες κλιματικές συνθήκες και μεταβολές.     

Σε αντίθεση με το βόρειο τμήμα της λεκάνης της Θράκης, η ιστορία ιζηματογένεσης 

του νότιου τμήματος της λεκάνης της Θράκης (ιζηματογενής ακολουθία της νήσου 

Λήμνου) υποδηλώνει συνεχή ιζηματογένεση κατά το Ηώκαινο - Ολιγόκαινο. 

Συγκρίνοντας το βόρειο με το νότιο τμήμα της λεκάνης της Θράκης (εικ. 7.4), 
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πιστοποιείται ότι η ιζηματογένεση ξεκίνησε νωρίτερα στο βόρειο τμήμα της λεκάνης 

(Έβρος) και συγκεκριμένα από το μέσο Ηώκαινο (ΝP16-17, 36.8-42.4 Ma), ενώ στο 

νότιο τμήμα της λεκάνης (Λήμνος) τα μέχρι στιγμής δεδομένα μας επιτρέπουν την 

πιστοποίηση της αρχαιότερης προσδιορισθείσας ηλικίας στο ανώτερο Ηώκαινο 

(NP19/20, 34.4-36.0 Μa), αλλά θα πρέπει να ληφθεί υπόψη ότι δεν καθορίσθηκε στη 

Λήμνο η επαφή των ιζηματογενών πετρωμάτων με το υπόβαθρο.  

Η ιζηματογένεση στη λεκάνη της Λήμνου παρουσιάζεται συνεχής, χωρίς εμφανείς 

ασυμφωνίες, υποδηλώνοντας γενικά ένα βαθύτερο περιβάλλον κατά το όριο 

Ολιγοκαίνου/Ηωκαίνου, συμβάν το οποίο πιστοποιείται βιοστρωματογραφικά στις 

αποθέσεις των λοβών του εξωτερικού ριπιδίου στην τομή Ηφαιστία, προσφέροντας 

νέα στοιχεία αναφορικά με προγενέστερες μελέτες (πχ. Maravelis  & Zelilidis, 2012), 

οι οποίοι και θεώρησαν την παρουσία του ορίου μέσα στους κροκαλοπαγείς ορίζοντες 

του εσωτερικού ριπιδίου (πχ. τομή Παναγιά). Με βάση τη νέα βιοστρωματογραφική 

και χρονοστρωματογραφική θεώρηση καθώς και τα παλαιοπεριβαλλοντικά-

παλαιοκλιματικά δεδομένα που προέκυψαν από την παρούσα διατριβή (αύξηση του 

ψυχρού πλαγκτονικού τρηματοφόρου C. unicavus), το διάστημα που αντιστοιχεί στο 

όριο Ηωκάινου-Ολιγοκαίνου στις φάσεις λοβών του εξωτερικού ριπιδίου, μπορεί να 

συσχετιστεί με επιδράσεις της πρώτης παγκόσμιας επέκτασης των Ανταρκτικών 

παγετωδών καλυμμάτων (Oi1, 33.7 Ma).  

Επιπροσθέτως, με βάση τα δεδομένα που προέκυψαν από την παρούσα διατριβή αλλά 

και αυτά των Papanikolaou & triantaphyllou (2010), Triantaphyllou & Papanikolaou 

(2012),  το βόρειο τμήμα της λεκάνης της Θράκης παρουσιάζει αποθέσεις 

υφαλοκρηπίδας στο Κατώτερο Ολιγόκαινο και συγκεκριμένα στη βιοζώνη NP23 

(30.0-32.4 Μa), ενώ στο νότιο τμήμα της λεκάνης οι αποθέσεις υφαλοκρηπίδας 

τοποθετούνται στη βιοζώνη NP24 (27.2-30.0 Ma), βελτιώνοντας τους 

προσδιορισμούς των Maravelis & Zelilidis (2012) που προσέδιδαν ηλικία στις εν 

λόγω αποθέσεις μέχρι τα 33.0 Ma (βιοζώνη ΝP21). Των αποθέσεων αυτών 

υπόκεινται μέσα στο κατώτερο Ολιγόκαινο αποθέσεις καναλιών εσωτερικού ριπιδίου 

και παχείς ορίζοντες κροκαλοπαγών που αντανακλούν την τοπική τεκτονική 

δραστηριότητα (συμπίεση) ενώ φαίνεται να επικρατούν και συνθήκες πτώσης της 

θαλάσσιας στάθμης και ως ένα βαθμό συνθήκες ψύχρανσης που σχετίζονται με την 

παγκόσμια επέκταση των Ανταρκτικών παγετωδών καλυμμάτων (Oi2 - Oi2b, 27–

30.5 Ma). Τέλος, διαπιστώνεται ότι η ρήχευση της λεκάνης της Θράκης ξεκίνησε 
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πρώτα από το βόρειο τμήμα της και στη συνέχεια ακολούθησε και το νότιο τμήμα της 

σε άμεση σχέση με την γεωδυναμική εξέλιξη της περιοχής, ενώ είναι αξιοσημείωτη η 

προφανής παρουσία ασυμφωνίας στο βόρειο τμήμα της λεκάνης, κατά το ανώτερο 

Ηώκαινο, γεγονός που δεν πιστοποιήθηκε στην λεκάνη της Λήμνου. 

Όσον αφορά την εξέλιξη της λεκάνης του βορείου Αιγαίου μετά τη μελετηθείσα 

χρονική περίοδο του Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου, και κατά τη διάρκεια του Μειόκαινου 

μεγάλα τμήματα αυτής της λεκάνης ανυψώθηκαν μέχρι και την περίοδο του  

ανώτερου Μειοκαίνου - Πλειοκαίνου. Εκείνη την εποχή η νεοτεκτονική 

δραστηριότητα ξεκίνησε λόγω της προς τα δυτικά προέκτασης του ρήγματος της 

Βόρειας Ανατολίας (North Anatolian Fault), το οποίο ήταν η συνέπεια της 

σύγκρουσης μεταξύ της Αραβικής και της Ευρασιατικής πλάκας στην περιοχή του 

Καυκάσου. Οι επί του παρόντος ενεργές δομές στη λεκάνη του βορείου Αιγαίου είναι 

το αποτέλεσμα ενός νεοτεκτονικού καθεστώτος που αποτυπώνει μια προϋπάρχουσα 

κατώτερου Τριτογενούς αλπική και μολασσική δομή. Αυτές οι πρώιμες δομές 

αναπτύχθηκαν στο πλαίσιο των πρωτογενών ορογενετικών τόξων του ενεργού 

Ευρωπαϊκού Περιθωρίου (European Margin), του οποίου η νότια μετανάστευση 

αποτελεί το σημερινό Ελληνικό τόξο (Papanikolaou et al., 2002).  

 



 

Εικόνα 7.4: Σχηματικές στρωματογραφικές στήλες των ιζηματογενών ακολουθιών του βόρειου (από Papanikolaou & Triantaphyllou 2010, 
Triantaphyllou & Papanikolaou, 2012) και του νότιου τμήματος της ελληνικής λεκάνης της Θράκης:  ηλικίες, φάσεις και συσχέτιση με τα 

παγκόσμια κλιματικά συμβάντα. 



 

 

 

 

 

 

8. Συμπεράσματα 
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Έπειτα από την παρατήρηση των ιζηματογενών ακολουθιών της Λήμνου (τομές 

Ηφαιστία, Παναγιά, Κάσπακα και Καμίνια) και τις σχετικές μικροπαλαιοντολογικές, 

βιοστρωματογραφικές και παλαιοπεριβαλλοντικές αναλύσεις προκύπτουν τα εξής 

συμπεράσματα: 

 Η μελετηθείσα περιοχή καλύπτει το χρονοστρωματογραφικό διάστημα Αν. 

Ηώκαινο/Κατ. Ολιγόκαινο (Πριαμπόνιο/Ρουπέλιο) και τις βιοζώνες Ε15 έως 

και Ο4 με βάση τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα, και NP19/20 έως και NP24 

με βάση τα ασβεστολιθικά ναννοαπολιθώματα. 

 Το όριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου επαναπροσδιορίστηκε σε σχέση 

προηγούμενες δημοσιεύεσεις (πχ. Maravelis & Zelilidis, 2012) και 

τοποθετείται σαφώς εντός των κατώτερων τμημάτων του τουρβιδιτικού 

συστήματος (φάση λοβών εξωτερικού ριπιδίου, 33 m από την βάση της 

τομής Ηφαιστία). 

 Πραγματοποιήθηκε για πρώτη φορά λεπτομερής ανάλυση των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων ηλικίας Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου στην περιοχή της Λήμνου 

με αποτέλεσμα να προστεθούν νέα δεδομένα για την βιογεωγραφική και 

βιοστρωματογραφική εξάπλωση του είδους D. liqianyui σε παγκόσμια βάση 

καθώς μέχρι σήμερα είχε εντοπιστεί μόνο στο νότιο Ινδικό Ωκεανό στα ODP 

Site 738 (Kerguelen Plateau) και ODP Site 761 (Wombat Plateau) και μέχρι 

τη βιοζώνη Ο1. Με βάση τα νέα δεδομένα η D. liqianyui εντοπίζεται στη 

Μεσόγειο θάλασσα (Λήμνος) και τουλάχιστον μέχρι τη βιοζώνη Ο4. 

 Ο δείκτης P/B% σε συνδυασμό με την παλαιοβαθυμετρική ανάλυση και τα 

ποιοτικά χαρακτηριστικά της πανίδας των τρηματοφόρων έδειξε τη σαφή 

ρήχευση της περιοχής μελέτης για το χρονικό διάστημα ανώτερο Ηώκαινο-

κατώτερο Ολιγόκαινο. Συγκεκριμένα πιστοποιήθηκαν παλαιοβάθη απόθεσης 

~700-1100 m για τις φάσεις ριπιδίου και ~350 -450 m για τις φάσεις 

υφαλοκρηπίδας. 

 Κατά το ανώτερο Ηώκαινο οι δείκτες οξυγόνου έδειξαν διαστήματα 

δυσοξίας που οφείλονται κυρίως στην παρουσία του γένους Globobulimina, 

ενώ η παρουσία πλαγκτονικών αντιπροσώπων χαμηλών θερμοκρασιών, όπως 



129 
 
 

 

των  paragloborotaliids, globigerinids και chiloguembelinids πιθανόν να 

υποδηλώνουν σταδιακή ψύχρανση ήδη από το ανώτερο Ηώκαινο.  

 Το όριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται από καλά οξυγονωμένες 

συνθήκες του πυθμένα. Τα υψηλά ποσοστά του C. unicavus στη σύνθεση της 

πανίδας των πλαγκτονικών τρηματοφόρων πιστοποιούν μία ισχυρή τάση 

ψύχρανσης των υδάτων στις αρχές του Ολιγοκαίνου (Βιοζώνη Ο1) που 

πιθανόν συνδέεται με το παγκόσμιο ψυχρό συμβάν Oi1 στα 33.7 Ma. 

 Στο κατώτερο Ολιγόκαινο οι υψηλές τιμές των δεικτών οξυγόνωσης 

υποδηλώνουν υψηλές περιεκτικότητες του οξυγόνου στα βαθέα ύδατα. 

Ωστόσο, η παρουσία του συμφυρματοπαγούς γένους Bathysiphon συνδέεται 

με την παρουσία τουρβιδιτικών ρευμάτων, ενώ σε συνδυασμό με την 

παρουσία του γένους Bolivina δείχνει διαστήματα χαμηλής οξυγόνωσης που 

οφείλονται στην αυξημένη παροχή του οργανικού υλικού. Επίσης, η 

παρουσία της C. cubensis, P. nana και C. unicavus, υποδηλώνει αυξημένη 

παραγωγικότητα σε όλο το εύρος της υδάτινης στήλης, που πιθανά 

συσχετίζεται με έντονη ανάμειξη των υδάτων κατά τη διάρκεια ψυχρών 

κλιματικών συνθηκών (Oi2 - Oi2b, 27–30.5 Ma). 

Όσον αφορά τη σύγκριση των αποθέσεων λεκάνης της Λήμνου στο Ηώκαινο-

Ολιγόκαινο με τη θαλάσσια λεκάνη της Λήμνου στο Ολόκαινο: 

 Οι πλαγκτονικές και βενθονικές συγκεντρώσεις των τρηματοφόρων που 

αναγνωρίστηκαν στη λεκάνη της Λήμνου κατά τη διάρκεια του ανώτερου 

Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου είναι διαφορετικές από αυτές του 

Ολοκαίνου, ενώ για πολλά από τα είδη που επιβίωσαν οι οικολογικές τους 

προτιμήσεις πιθανόν να έχουν αλλάξει με το χρόνο.  

 Σύμφωνα με τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα, οι κλιματικές συνθήκες που 

επικρατούσαν κατά τη διάρκεια της ιζηματογένεσης της λεκάνης της Λήμνου 

την περίοδο του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου ήταν 

περισσότερο ψυχρές, ενώ αντίθετα η λεκάνη της Λήμνου την περίοδο του 

Ολοκαίνου χαρακτηρίζεται από θερμό κλίμα (σαπροπηλός S1).  

 Σύμφωνα με τα βενθονικά τρηματοφόρα, η λεκάνη της Λήμνου την περίοδο 

του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται από καλά 
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οξυγονωμένες συνθήκες του πυθμένα σε αντίθεση με την περίοδο του 

Ολοκαίνου όπου ο σαπροπηλός S1 χαρακτηρίζεται κυρίως από δυσοξικές 

συνθήκες με αυτές του S1a να είναι πιο έντονες από αυτές του S1b.  

 Ωστόσο διαστήματα χαμηλής οξυγόνωσης του πυθμένα παρατηρούνται και 

κατά την περίοδο του ανώτερου Ηωκαίνου-κατώτερου Ολιγοκαίνου, ενώ ο 

αυξημένος αριθμός των bolivinids στις συνθήκες χαμηλής οξυγόνωσης κατά 

το Ηώκαινο/Ολιγόκαινο σε αντίθεση με τον αυξημένο αριθμό των 

Globobulimina και Chilostomella στις δυσοξικές συνθήκες του Ολοκαίνου 

πιθανόν να οφείλονται σε διαφορετικές περιβαλλοντικές συνθήκες που 

σχετίζονται με τουρβιδιτικές αποθέσεις 

Όσον αφορά τη σύγκριση των άνω-Ηωκαινικών/κάτω Ολιγοκαινικών αποθέσεων στο  

βόρειο και στο νότιο τμήμα της ελληνικής λεκάνης της Θράκης: 

 Σε αντίθεση με το βόρειο τμήμα της λεκάνης της Θράκης, η ιστορία 

ιζηματογένεσης του νότιου τμήματος της λεκάνης της Θράκης (Λήμνος) 

υποδηλώνει συνεχή ιζηματογένεση κατά το Ηώκαινο - Ολιγόκαινο.  

 Η ιζηματογένεση ξεκίνησε νωρίτερα στο βόρειο τμήμα της λεκάνης (Έβρος) 

και συγκεκριμένα από το Μέσο Ηώκαινο (ΝP16-17, 36.8-42.4 Ma), ενώ στο 

νότιο τμήμα της λεκάνης (Λήμνος) τα μέχρι στιγμής δεδομένα μας επιτρέπουν 

την πιστοποίηση της αρχαιότερης προσδιορισθείσας ηλικίας στο Ανώτερο 

Ηώκαινο (NP19/20, 34.4-36.0 Μa), αλλά θα πρέπει να ληφθεί υπόψη ότι δεν 

καθορίσθηκε στη Λήμνο η επαφή των ιζηματογενών πετρωμάτων με το 

υπόβαθρο.  

 Η ιζηματογένεση στη λεκάνη της Λήμνου παρουσιάζεται συνεχής, χωρίς 

εμφανείς ασυμφωνίες, υποδηλώνοντας γενικά ένα βαθύτερο περιβάλλον κατά 

το όριο Ολιγοκαίνου/Ηωκαίνου.  

 Το βόρειο τμήμα της λεκάνης της Θράκης παρουσιάζει αποθέσεις 

υφαλοκρηπίδας στο κατώτερο Ολιγόκαινο και συγκεκριμένα στη βιοζώνη 

NP23 (30.0-32.4 Μa), ενώ στο νότιο τμήμα της λεκάνης οι αποθέσεις 

υφαλοκρηπίδας τοποθετούνται στη βιοζώνη NP24 (27.2-30.0 Ma).  

 Διαπιστώνεται ότι η τάση ρήχευσης στο ελληνικό τμήμα της λεκάνης της 

Θράκης ξεκίνησε πρώτα από το βόρειο τμήμα της και στη συνέχεια 
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ακολούθησε και το νότιο τμήμα της σε άμεση σχέση με την γεωδυναμική 

εξέλιξη της περιοχής, καθώς είναι αξιοσημείωτη η προφανής παρουσία 

ασυμφωνίας στο βόρειο τμήμα της λεκάνης, κατά το ανώτερο Ηώκαινο, 

γεγονός που δεν πιστοποιείται με τα μέχρι στιγμής δεδομένα στην λεκάνη της 

Λήμνου. 
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9. Περίληψη 
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ΠΕΡΙΛΗΨΗ 

Σκοπός της παρούσας διδακτορικής διατριβής είναι ο υψηλής ανάλυσης 

βιοστρωματογραφικός προσδιορισμός των διαστημάτων ενδιαφέροντος στην υπό 

μελέτη περιοχή με βάση λεπτομερείς μικροπαλαιοντολογικές αναλύσεις, καθώς και η 

εξαγωγή συμπερασμάτων που αφορούν την  παλαιοπεριβαλλοντική ανάλυση και 

παλαιοωκεανογραφία της περιοχής, καθώς και συγκριτικές παρατηρήσεις με βάση 

δεδομένα από την λεκάνη του Εβρου στα πλαίσια της γεωδυναμικής εξέλιξης της 

λεκάνης της Θράκης. 

Η περιοχή μελέτης (Λήμνος) βρίσκεται στη βορειοανατολική περιοχή της Μεσογείου, 

και πιο συγκεκριμένα στο βορειοανατολικό Αιγαίο πέλαγος. Από την περιοχή μελέτης 

συλλέχθηκαν συνολικά 282 δείγματα προερχόμενα από Ηωκαινικές-Ολιγοκαινικές 

αποθέσεις της Λήμνου. Η δειγματοληψία των γεωλογικών τομών που ερευνήθηκαν 

στην ύπαιθρο έγινε στο πλαίσιο των ιζηματογενών φάσεων που εμφανίζονται στην 

περιοχή. Στην τομή Καμίνια (περιοχή Καμίνια, φάση ηφαλοκρηπίδας/shelf facies) 

πάχους περίπου 100m η δειγματοληψία έγινε με βήμα ~1.3m. Στην τομή Κάσπακα 

(περιοχή Κάσπακα, φάση κατωφέρειας/slope facies) πάχους 50m η δειγματοληψία 

έγινε ανά ~1m, ενώ στην τομή Παναγιά (περιοχή Παναγιά, φάση καναλιών/channel 

fill facies, εσωτερικού ριπιδίου/inner fan) πάχους 30m η δειγματοληψία έγινε ανά 

~0.5m. Τέλος, στην τομή Ηφαιστία (περιοχή Ηφαιστία, φάση λοβών/lobe facies, 

εξωτερικού ριπιδίου/outer fan) συνολικού πάχους 85m η δειγματοληψία έγινε ανά 

0.6m στα πρώτα 50m, ενώ στα υπόλοιπα 35m της τομής η δειγματοληψία έγινε ανά 

~1.8m. 

Από την βιοστρωματογραφική ανάλυση των δειγμάτων των τομών της Λήμνου 

προκύπτει ότι η μελετηθείσα περιοχή καλύπτει το διάστημα ανώτερο Ηώκαινο / 

κατώτερο Ολιγόκαινο (Πριαμπόνιο / Ρουπέλιο) και τις βιοζώνες Ε15 έως και Ο4 με 

βάση τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα, και NP19/20 έως και NP24 με βάση τα 

ασβεστολιθικά ναννοαπολιθώματα. Το όριο Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου (Ε / Ο) (πάνω 

από τη βιοζώνη NP20) διακρίνεται σαφώς εντός των κατώτερων τμημάτων του 

τουρβιδιτικού συστήματος (εντός της τομής Ηφαιστία). Τα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα ηλικίας Ηωκαίνου / Ολιγοκαίνου μελετήθηκαν και αναλύθηκαν για 
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πρώτη φορά λεπτομερώς στην περιοχή της Λήμνου, με αποτέλεσμα να 

προσδιοριστούν τα εξής είδη: Dipsidripella liqianyui, Catapsydrax unicavus, 

Globigerina officionalis, Paragloborotalia nana, Chiloguembelina cubensis, 

Dentoglobigerina sp., Turborotalia sp. και Turborotalia cerroazulensis, 

προσθέτοντας νέα δεδομένα για την βιογεωγραφική εξάπλωση του είδους D. liqianyui 

σε παγκόσμια βάση.  

Έπειτα από την ανάλυση των βενθονικών τρηματοφόρων ο δείκτης P/B% σε 

συνδυασμό με το το μοντέλο των van der Zwaan et al. (1990) και τα ποιοτικά 

χαρακτηριστικά της πανίδας των τρηματοφόρων έδειξε τη σαφή ρήχευση της 

περιοχής μελέτης για το χρονικό διάστημα ανώτερο Ηώκαινο-κατώτερο Ολιγόκαινο. 

Στο ανώτερο Ηώκαινο εντοπίστηκαν διαστήματα δυσοξίας που οφείλονται κυρίως 

στην παρουσία του γένους Globobulimina, ενώ η παρουσία πλαγκτονικών 

αντιπροσώπων χαμηλών θερμοκρασιών, όπως των  paragloborotaliids, globigerinids 

και chiloguembelinids πιθανόν να υποδηλώνουν σταδιακή ψύχρανση ήδη από το 

ανώτερο Ηώκαινο. Το όριο Ηωκαίνου-Ολιγοκαίνου χαρακτηρίζεται από καλά 

οξυγονωμένες συνθήκες του πυθμένα, ενώ τα υψηλά ποσοστά του C. unicavus στη 

σύνθεση της πανίδας των πλαγκτονικών τρηματοφόρων πιστοποιούν μία ισχυρή τάση 

ψύχρανσης των υδάτων στις αρχές του Ολιγοκαίνου (Βιοζώνη Ο1) που πιθανόν 

συνδέεται με το παγκόσμιο ψυχρό συμβάν Oi1 στα 33.7 Ma. Τέλος, το κατώτερο 

Ολιγόκαινο χαρακτηρίζεται και αυτό από καλά οξυγονωμένες συνθήκες του πυθμένα 

οι οποίες κατά διαστήματα διακόπτονται από συνθήκες χαμηλής οξυγόνωσης, ενώ η 

παρουσία του γένους Bathysiphon υποδεικνύει την παρουσία τουρβιδιτικών 

ρευμάτων και η παρουσία των C. cubensis, P. nana και C. unicavus, υποδηλώνει 

αυξημένη παραγωγικότητα σε όλο το εύρος της υδάτινης στήλης, που πιθανά 

συσχετίζεται με έντονη ανάμειξη των υδάτων κατά τη διάρκεια ψυχρών κλιματικών 

συνθηκών (Oi2 - Oi2b, 27–30.5 Ma). 

Λέξεις κλειδιά: Ηώκαινο, Ολιγόκαινο,  Όριο Ηωκαίνου/Ολιγοκαίνου, πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα, βενθονικά τρηματοφόρα, Λήμνος, λεκάνη της Θράκης.   
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ABSTRACT  

The paleoenviromental conditions during the sedimentation in Lemnos Island 

(Northeast Aegean Sea) are studied based on qualitative analysis of calcareous 

nannoplankton and quantitative analysis of planktonic and benthic foraminifera. The 

samples were collected from the geological sections (Ifestia section, Panagia section, 

Kaspaka section and Kaminia section) according to the sedimentary facies that occur 

in the region. The biostratigraphic analysis of calcareous nannoplankton and 

planktonic foraminifera recommend that the sedimentation in Lemnos Island took 

place on the time interval Upper Eocene/Lower Oligocene (Priabonian/Rupelian). The 

Eocene/Oligocene boundary (E/O) is clearly seen into the lower part of turbiditic 

system (Ifestia section). It was the first time that planktonic foraminifera of this age 

interval were studied and analyzed in detail in Lemnos Island. The species 

Dipsidripella liqianyui, Catapsydrax unicavus, Globigerina officionalis, 

Paragloborotalia nana, Chiloguembelina cubensis, Dentoglobigerina sp., 

Turborotalia sp. and Turborotalia cerroazulensis were indentified, while D. liqianyui 

adding new data on the biogeographical distribution in global basis.  

According to benthic foraminifera analysis the P/B% ratio in conjunction with the 

model of the van der Zwaan et al. (1990) and the qualitative analysis of foraminifera 

showed clear shallowing-upward trend of the study area for upper Eocene-lower 

Oligocene epoch. At the upper Eocene the presence of Globobulimina confirmed 

dysoxic intervals, while the presence of paragloborotaliids, globigerinids and 

chiloguembelinids may suggest a gradual cooling event since the upper Eocene. The 

Eocene-Oligocene boundary is characterized by well-oxygenated bottom waters, 

while the high presence of C. unicavus certifies a strong cooling event in the early 

Oligocene (biozone O1) probably linked to global cold Oi1 event at 33.7 Ma. Finally, 

during the lower Oligocene there are well oxygenated bottom waters which are 

intermittently interrupted by low oxygenated conditions, while Bathysiphon indicates 

the presence of turbidite currents, and C. cubensis, P. nana, C. unicavus indicates high 

productivity over the range of water column, possibly correlated with mixing water 

during the cold event Oi2 - Oi2b (27-30.5 Ma). 
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Keywords: Eocene, Oligocene, E/O boundary, planktonic foraminifera, benthic 

foraminifera, Lemnos Island, Thrace basin. 
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Abstract Combined micropaleontological and geochemical
analyses of the high-sedimentation gravity core M-4G provid-
ed new centennial-scale paleoceanographic data for sapropel
S1 deposition in the NE Aegean Sea during the Holocene
Climatic Optimum. Sapropel layer S1a (10.2–8.0 ka) was de-
posited in dysoxic to oxic bottom waters characterized by a
high abundance of benthic foraminiferal species tolerating
surface sediment and/or pore water oxygen depletion (e.g.,
Chilostomella mediterranensis, Globobulimina affinis), and
the presence ofUvigerina mediterranea, which thrives in oxic
mesotrophic-eutrophic environments. Preservation of organic
matter (OM) is inferred based on high organic carbon as well
as loliolide and isololiolide contents, while the biomarker

record and the abundances of eutrophic planktonic
foraminifera document enhanced productivity. High inputs
of terrigenous OM are attributed to north Aegean borderland
riverine inputs. Both alkenone-based sea surface temperatures
(SSTs) and δO18

G. bulloides records indicate cooling at 8.2 ka
(S1a) and ~7.8 ka (S1 interruption). Sapropelic layer S1b
(7.7–6.4 ka) is characterized by rather oxic conditions; abun-
dances of foraminiferal species tolerant to oxygen depletion
are very low compared with the U. mediterranea rise.
Strongly fluctuating SSTs demonstrate repeated cooling and
associated dense water formation, with a major event at 7.4 ka
followed by cold spells at 7.0, 6.8, and 6.5 ka. The prominent
rise of the carbon preference index within the S1b layer
indicates the delivery of less degraded terrestrial OM. The
increase of algal biomarkers, labile OM-feeding foraminifera
and eutrophic planktonic species pinpoints an enhanced in situ
marine productivity, promoted by more efficient vertical con-
vection due to repeated cold events. The associated contribu-
tions of labile marine OM along with fresher terrestrial OM
inputs after ~7.7 ka imply sources alternative/additional to the
north Aegean riverine borderland sources for the influx of
organic matter in the south Limnos Basin, plausibly related
to the inflow of highly productive Marmara/Black Sea waters.

Introduction

The Aegean Sea (NE Mediterranean) is located in a transition
zone between temperate and semiarid climate conditions and
is characterized by its small size but complex bathymetry.
Fluvial freshwater inputs are more intense in the north due
to numerous large rivers draining from the Balkans and
Turkey, which provide 75% of sediment influx into the north
Aegean (e.g., Lykousis et al. 2002; Roussakis et al. 2004).
River runoff collectively constitutes an important source of
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land-derived organic matter (OM) to the study area (e.g.,
Gogou et al. 2007).

In general, sapropels have developed in concert with dis-
tinct minima in the orbital precession (e.g., Rossignol-Strick
et al. 1982) when intensification of the western African mon-
soon caused an increased freshwater discharge of north
African rivers into the eastern Mediterranean (e.g., Rohling
et al. 2002a, 2015). Sapropel S1 was deposited in the period
10.8–6.1 ka (De Lange et al. 2008) and was terminated with
earlier ventilation at water depths shallower than 1,800 m
(Tachikawa et al. 2015); deep-water anoxia required a long
prelude of deep-water stagnation, with no particularly strong
eutrophication (Grimm et al. 2015).

During the so-called Holocene Climatic Optimum (HCO;
approx. 10.0–6.0 ka), a distinct positive shift in the Aegean
Sea’s freshwater budget—possibly supplemented by precipi-
tation and riverine contribution from the Aegean borderland
and also inflow of Black Sea Water (BSW)—weakened the
basin’s deepwater circulation, resulting in oxygen-starved
conditions at the seafloor and deposition of sapropel layer
S1 (e.g., Aksu et al. 1995, 2002; Gogou et al. 2007; Kuhnt
et al. 2007; Abu-Zied et al. 2008; Kotthoff et al. 2008; Geraga
et al. 2010; Katsouras et al. 2010; Schmiedl et al. 2010; Kouli
et al. 2012; Triantaphyllou 2014; Triantaphyllou et al. 2014).
Aegean Sea sites of high sedimentation rates are associated
with S1 sapropelic layers characterized by low organic carbon
(OC) contents of <2% (e.g., Roussakis et al. 2004;
Triantaphyllou et al. 2009a), reflecting strong dilution by
lithogenic input (e.g., Mercone et al. 2000). A multi-
centennial climate deterioration (Rohling et al. 2002b;
Rohling and Pälike 2005; Marino et al. 2009) with a
superimposed abrupt B8.2 ka^ event (Alley et al. 1997) is
associated with the S1 interruption, and has been ascribed to
an overturning reinforcement and reventilation of deep waters
(e.g., Myers and Rohling 2000; Casford et al. 2003).

Concerning the age of the last reconnection of the Black
Sea with waters of Mediterranean origin, several datings have
been proposed. Ryan et al. (2003) and Major et al. (2006)
provided an age of 8.4 thousand years BP (~9.0 ka; Soulet
et al. 2011; Mertens et al. 2012). Hiscott et al. (2007) dated the
initial marine inflow at 11,340±80 years BP (~12.8 ka). A late
connection has been suggested to have occurred between 9.0
and 8.0 ka (Sperling et al. 2003; Bahr et al. 2006; Major et al.
2006; Vidal et al. 2010). Adding to this, data provided by the
Holocene section of the Sofular Cave speleothem record from
the southern Black Sea coast indicate a remarkable increase in
rainfall between ~9.6 and 5.4 ka (Goktürk et al. 2011).

Despite the fact that significant work has been done on
the paleoceanography of the north Aegean (for references,
see above), there is still a lack of detailed information
based on a north Aegean sediment record reconstructing
a possible Marmara/BSW influence in the Aegean Sea/
NE Mediterranean during the early and middle Holocene.

Previous studies (e.g., Schmiedl et al. 2010; Triantaphyllou
2014) have considered this issue; however, they did not
examine records in the direct vicinity of BSW pathways.
To address this aspect, the present work investigated high-
resolution micropaleontological (benthic and planktonic
foraminifera) and geochemical signatures (OC, stable iso-
topes, selected lipid biomarkers and their diagnostic ratios,
and the alkenone unsaturation index U37

K ' as proxy of sea
surface temperature) in the excellently preserved S1
sapropelic layers of gravity core M-4G from the south
Limnos Basin (Fig. 1a, b).

Benthic foraminifera are commonly used as proxies of the
trophic level at the sediment–water interface and oxygen con-
centration of deep waters (e.g., Jorissen et al. 1992).
Chilostomella mediterranensis, Globobulimina affinis and
Cassidulinoides bradyi represent benthic foraminiferal spe-
cies able to tolerate oxygen depletion (e.g., Bernard and Sen
Gupta 1999; Fontanier et al. 2002; Kuhnt et al. 2007; Abu-
Zied et al. 2008). However, G. affinis, C. mediterranensis,
Bulimina spp. and Bolivina spathulata also thrive in OM-
enriched but well-oxygenated ecosystems, indicating low-
oxygen conditions prevailing in pore water (Duchemin et al.
2007; Fontanier et al. 2008a, 2008b, 2014). Likewise, plank-
tonic foraminifera have long proven useful in the reconstruc-
tion of paleoceanographic and paleoclimatic conditions
worldwide (e.g., Pujol and Vergnaud Grazzini 1995; Schiebel
et al. 2001; Mojtahid et al. 2013), and several studies are
available from the Aegean Sea (e.g., Geraga et al. 2000,
2005, 2010; Casford et al. 2007; Triantaphyllou et al. 2009b).

Moreover, lipid biomarkers such as long-chain alkenones
and dinosterol biosynthesized by the prymnesiophytes
Emiliania huxleyi and Gephyrocapsa spp. and dinoflagel-
lates, respectively (Marlowe et al. 1984; Volkman 1986) can
serve as indicators of marine productivity (e.g., Gogou et al.
2007). Loliolide and isololiolide are known to be produced
after degradation of the pigment fucoxanthin present in dia-
toms and haptophytes (Repeta 1989) under dysoxic/anoxic
bottom water conditions (e.g., formation of Mediterranean
sapropels; Menzel et al. 2003; Triantaphyllou et al. 2009a).
Elevated levels of Ter-alkanols, and concomitant increase in
their carbon preference index (CPI) values, are well known in
Mediterranean sapropels, and have been ascribed a terrestrial
origin from leaf waxes of higher plants during increased land
runoff (e.g., Gogou et al. 2007 and references therein).

Within this context, the present study aims to (1) con-
struct a high-resolution paleoceanographic record for the
NE Aegean Sea during the HCO, and (2) investigate the
influence of paleoclimatic forcings and BSW influx on the
NE Aegean paleoceanography. It was expected that the
shallow water depth (216 m) of the study site would facil-
itate the reconstruction of rapid water-column processes
affecting the physical and biogeochemical regimes of the
north Aegean Sea.
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Oceanographic setting

The north Aegean basin presents a continental margin ecosys-
tem with a generally cyclonic circulation and dual flow
between the NE Mediterranean and Black seas through the
Dardanelles and Bosphorus straits (Fig. 1a). The north
Aegean Sea is considered as one of the most important areas
for dense water formation in the eastern Mediterranean region
(e.g., Theocharis and Georgopoulos 1993; Zervakis et al.
2000; Velaoras and Lascaratos 2005; Theocharis et al. 2014;
Velaoras et al. 2014).

Low-salinity (24–28‰ at the strait mouth, <70 m depth)
surface BSW flows along the eastern coast of Greece until it
reaches the southwestern Aegean, and enhances productivity
in the northern Aegean Sea (Lykousis et al. 2002). During
winter (Figs. 1b, 2a), BSW tends to flow northwest of Limnos
filling the northernmost part of the Aegean before moving
westward (Lascaratos 1992; Zodiatis 1994). The low-density
BSW surface layer acts as an insulating lid that impedes air–
sea interactions, resulting in the stratification of the water col-
umn and hindering dense water formation over the area it
covers (Zervakis et al. 2000; Velaoras et al. 2013). During
summer, the strong northerly winds (Etesians) blowing over
the Aegean Sea deflect the BSW to some extent south of
Limnos (Zodiatis 1994), and cause a thermal front marked
by low sea surface temperatures (SSTs; Fig. 2b) due to up-
welling of colder, nutrient-rich masses along the eastern
Aegean margin (e.g., Lascaratos 1992). BSW inflow rates
show strong seasonal and interannual variability, reaching a
maximum during mid to late summer and a minimum during

winter (Zervakis et al. 2000). Warmer than the surrounding
surface masses, saline (>39‰) Levantine Surface Water
(LSW) occupies surface layers in the absence of BSW, and
Levantine Intermediate Water (LIW; 14–15 °C, 38.8–39.1‰)
extends to a depth of up to about 400 m below the BSW/LSW.
These Levantine water masses flow northward along the
eastern Aegean Sea (e.g., Zervakis et al. 2004).

Among the north Aegean basins, the Limnos Basin, located
closest to the Dardanelles exit, is strongly influenced by BSW
outflow. The Limnos Plateau, between the islands of Limnos,
Imvros and Lesvos (Fig. 1b), is characterized by the formation
of dense water during winter, although this can be reduced by
BSW. These dense waters ventilate intermediate layers up to a
few hundred meters deep, and occasionally even bottom
layers in the north Limnos and Skyros basins (e.g., Theocharis
and Georgopoulos 1993).

Materials, methods, age model

Core location and description

The 2.53-m-long gravity core M-4G (39°38.662′N,
25°35.165′E) was recovered from the south Limnos Basin
(Fig. 1b) at a water depth of 216 m within the framework of
the MedEcos project (R/V Aegaeo, January 2011), from ex-
actly the same location as that of core M-4 investigated by
Roussakis et al. (2004). Notably, the core site represents an
isolated depression on the shallower (100 m depth) Limnos
Plateau (Fig. 1b, see arrow). In the laboratory, the core was

Fig. 1 a Location map of the study area and the sites discussed in the text
(source: Google Earth, 2015, www.google.com/maps/). b Geographical
location of the studied core M-4G in the NE Aegean Sea, and the main
patterns of seawater surface circulation: BSW main pathways during

winter (dark blue) and additional pathway during summer (light blue).
Yellow arrows Routes of high-salinity water masses of Levantine origin
toward the north Aegean
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split, macroscopically described, and subsampled downcore at
0.5 cm intervals.

Core M-4G is described here following the lithological
units of Roussakis et al. (2004). The top 23 cm (Fig. 3a) con-
sists of grayish olive (7.5 Y5/2) mud with shells and shell
fragments, followed by a thin layer (23–32 cm depth) of olive
gray (2.5 GY5/1) mud strongly bioturbated in its upper part,
with numerous Ostrea valves. These form unit A (late Holo-
cenemud). The underlying unit (32–128 cm depth) consists of
three sublayers forming unit B (sapropel S1 sequence): a

homogeneous olive gray (10 Y5/2) sapropelic mud layer
(S1a, 32–54 cm depth) with faint laminations, followed by a
light-colored interval (S1 interruption S1i, 54–59 cm depth) of
olive gray (2.5 GY5/1) mud, and a thick layer (S1b, 59–
128 cm depth) of olive gray (10 Y4/2) laminated sapropelic
muds that comprise a lighter-colored faintly laminated layer of
sapropelic mud (grayish olive, 7.5 GY5/1) at 118–128 cm
depth. The whole of unit B does not display any burrows or
other signs of bioturbation. The remainder of the core com-
prises unit C (deglaciation mud and sandy mud). The 128–
142 cm depth interval consists of olive gray (2.5 GY5/1) mud,
whereas olive gray (2.5 GY6/1) mud with bivalve shells and
lenses of silt occurs at 142–162 cm. From 162 to 245 cm
depth, the sediments consist of olive gray (2.5 GY5/1, 4/1)
stiff mud characterized by organic remains and sand lenses
with shell fragments. These turbiditic sand lenses probably
originate from slope gravity flows during the last sea-level
lowstand. The bottom 15 cm of the core comprises grayish
olive (7.5 Y5/2) very stiff muddy sand.

In this study only the interval comprising the S1 sequence
is examined. S1 sapropelic layers are very well preserved
between 32–128 cm (Fig. 3a), enabling a high-resolution
examination.

Chronology

Four accelerator mass spectrometry (AMS) radiocarbon 14C
datings (Table 1) were performed on clean, handpicked mixed
planktonic foraminiferal surface-water dwellers (Globigerina
bulloides, Globigerinoides ruber) at the laboratories of the
oceanographic institute LOCEAN, Université P. & M. Curie,
Paris. Conventional 14C ages were calibrated by means of the
Calib version 7.0.2 software (Stuiver and Reimer 1993) and
the MARINE13 dataset with a regional reservoir age correc-
tion (ΔR) of 139±40 years for the S1 sapropel interval
(Facorellis et al. 1998), and 58±85 years outside this interval
(Reimer et al. 2013). Hereafter the M-4G calibrated ages are
reported as ka.

The chronology for core M-4G derives from a satisfac-
tory polynomial fit through the four calibrated AMS 14C
datings mentioned above, with 1σ uncertainty of ±0.044 ka
(Fig. 3b). Sapropelic layer S1a is dated 10.2–8.0 ka,
whereas S1b spans the interval 7.7–6.4 ka. The temporal
resolution is ~30 years for S1a, ~45 years for S1i, and ~50
years for S1b. Comparison with the multi-proxy chrono-
logical framework proposed by Casford et al. (2007), i.e.,
primary events based on changes in planktonic fauna
(events 5, 6, 7) in the reference core LC21 (35°40′N,
26°35 ′E, 1,522 m water depth northeast of Crete;
Fig. 1a), revealed an excellent match (Fig. 3b). Core
LC21 is the benchmark against which Casford et al.
(2007) constructed a robust chronology within the early

Fig. 2 a 1 March 2014 satellite SST image with a typical winter SST
distribution over the north-central Aegean. Cold water masses restricted
north of Limnos showBSWexpansion in the north Aegean during winter.
b 15 August 2013 satellite SST image with a typical summer SST
distribution. The thermohaline front is located south of Limnos with a
southwest orientation. BSW occupies the area north of the front. Colder
surface water masses south of the front (eastern part of Aegean basin) are
attributed to wind-driven upwelling due to summer Etesian winds
(source: MyOcean MED Sea Surface Temperature maps at ultra-high
(0.01°) spatial resolution, www.myocean.eu)
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to middle Holocene interval, involving numerous Aegean
cores.

Organic carbon

In all, 230 subsamples were collected at 0.5 cm intervals for
OC analyses at the University of California, Davis. Freeze-
dried and homogenized aliquots were de-carbonated using
repetitive additions of HCl (25%, v/v) combined with 60 °C
drying steps. OC was determined by combustion in an oxygen
atmosphere, and the produced carbon dioxide was quantita-
tively measured on a PDZ Europa ANCA-GSL elemental an-
alyzer coupled with a PDZ Europa 20-20 IRMS instrument.
The analytical precision was in the order of ±0.02%.

Benthic and planktonic foraminifera

For benthic foraminiferal analyses (see Appendix A in the
electronic supplementary material available online for this
article), 71 sediment samples (ca. 2 cm sampling resolution,
2 g dry weight each) were disaggregated using hydrogen per-
oxide, and then wet sieved through a 125 μm mesh. The dry
material was split into aliquots using an Otto microsplitter. In
each case, at least 300 specimens were separated under a Leica
APO S8 stereoscope.

The taxonomy of benthic foraminifers is based on original
descriptions in Ellis and Messina (1940 to present) and the
classification of Loeblich and Tappan (1987, 1994). Relative
abundances were examined by means of principal component
analysis (PCA), using SPSS (version 10.1) statistical software.

Fig. 3 a Gravity core M-4G
stratigraphy (upper 150 cm,
lithological description follows
Roussakis et al. 2004) and
uncalibrated AMS 14C datings
(years BP). b Age model for core
M-4G, based on a 2nd-order
polynomial fit for the four
youngest calibrated AMS 14C
datings (red line, open dots). Solid
dots Ages for the reference core
LC21 extracted from Casford
et al. (2007). For more
information, see main text. c OC
(%). Shaded areas Periods of
deposition of S1a and S1b layers

Table 1 Age model pointers for
the investigated core M-4G Depth Conventional 14C age Calibrated 14C age 1σ age range

(cm) (years BP) (annum)

29.0–30.0 6,100±30 6,359 6,359–6,572

49.5–52.0 7,260±30 7,547 7,547–7,641

56.5–60.0 7,585±30 7,846 7,846–7,948

130.5–132.5 9,520±30 10,215 10,215–10,418
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Additional parameters estimated are the benthic foraminif-
era number (BFN, i.e., number of specimens/g, which should
be considered as a complex function of sedimentation rate
resulting in dilution or concentration, differential taphonomic
effects, and benthic production), the Shannon Wiener diversi-
ty index (H′; Magurran 1988), and the low oxygen (LO) index
(Kuhnt et al. 2007, whereby high LO index values indicate
low-oxygen bottom conditions). The LO index was calculated
as LO=(DO*0.5)+AO, where DO is the relative abundance of
dysoxic indicators (e.g., Bolivina spp., Brizalina spp.,
Bulimina spp.), and AO the relative abundance of deep infau-
nal species well adapted to suboxic and occasional anoxic
conditions (e.g., Cassidulinoides bradyi, Chilostomella
mediterranensis, Fursenkoina spp., Globobulimina spp.,
Nonionella spp.; e.g., Alavi 1988; Sen Gupta and Machain-
Castillo 1993; Bernard and Sen Gupta 1999).

In all, 55 samples were used for planktonic foraminiferal
analysis at a sampling interval of 1 cm (reaching 5 cm in some
cases, depending on material availability), whereby at least
200 specimens were picked and identified for each sample
(see Appendix B in the online electronic supplementary
material). Each taxon was expressed as a percentage of the
total planktonic foraminifera assemblage.

Lipid biomarkers

In all, 108 samples were analyzed for lipid biomarkers. Lipids
were extracted from freeze-dried sediments by ultrasonication
using a mixture of dichloromethane/methanol (4:1, v/v), and
separated into different compound classes on silica gel col-
umns. Individual compounds were identified by gas chroma-
tography using flame ionization detection (GC-FID) and gas
chromatography coupled to mass spectrometry (GC-MS). The
present study reports data on selected sterols (dinosterol), long
chain alkenones (di-and triunsaturated methyl and ethyl ke-
tones), long chain diols and keto-ols (C30 diol and C30 keto-
ols), the isoprenoid derivatives loliolide and isololiolide, the
most abundant long chain n-alkanols (n-C26, n-C28 and n-
C30), reported hereafter as Ter-alkanols, and the carbon pref-
erence index (CPI; Ohkouchi et al. 1997) of long chain n-
alkanols. For more methodological information, the reader is
referred to Gogou et al. (2007).

Alkenone-based SSTs and isotope analyses

Past SSTs were estimated by means of the alkenone
unsaturation index U37

K ' and the global calibration given by
Müller et al. (1998). Although this global calibration has been
reported to perform poorly in some regional settings (e.g., Tao
et al. 2012), it has been applied in the present case in order to
enable comparisons with other publications dealing with Ae-
gean sites (Gogou et al. 2007; Triantaphyllou et al. 2009a).

The analytical precision based on multiple extractions of sed-
iment samples was better than 0.6 °C.

In all, 47 samples collected every 2 cm served for isotope
analyses (δ13C, δ18O) on handpicked planktonic foraminifer
Globigerina bulloides specimens, conducted at the Stable Iso-
tope Laboratory of the University of California, Davis. The
foraminiferal tests were reacted in 105% H3PO4 at 90 °C in
either an Isocarb common acid bath system or a Gilson
Multicarb Autosampler system; CO2 gas was analyzed in dual
inlet mode on an Optima IRMS or Elementar IsoPrime, re-
spectively. The data were computed relative to VPDB using
the NBS-19 calcite standard. Precision (±1 s.d.) based on re-
peat analyses of an in-house calcite standard is ±0.03‰ and
±0.04‰ for δ13CG. bulloides and δ18OG. bulloides, respectively.

Results

OC content

Higher OC values earmark sapropelic layers S1a and S1b
(Fig. 3c). The maximum value of 1.94% is observed at
~9.5 ka during the deposition of S1a (minimum 0.79% at
the base), whereas 1.67% is identified at 7.1 ka within S1b.
The 8.0–7.7 ka interval is characterized by a reduction of OC
down to 0.77% in its middle part, interpreted as the S1 inter-
ruption; an increase to 1.26% occurs at 7.6 ka, at the base of
S1b (minimum 0.86% at the top).

In general, OC contents from north Aegean Sea records
remain low (average of 0.5%) in the massive interval below
S1; the S1i has somewhat lower OC levels (average of 1.0%)
compared to the S1a and S1b layers (average of 1.9 and 1.3%,
respectively), whereas themassive interval above S1 has anOC
average of 0.6% (e.g., Mercone et al. 2001; Roussakis et al.
2004; Gogou et al. 2007; Katsouras et al. 2010). OC contents
differ strongly between non-sapropel and sapropelic muds (>2
and <2%, respectively) in the eastern Mediterranean basins. In
the case of core M-4G, the low OC is presumably the result of
dilution by high terrigenous input (sedimentation rate >32 cm/
1,000 years; Roussakis et al. 2004) during sapropelic forma-
tion. The sedimentation rate is high because the westward hy-
drodynamic regime in the area (Lykousis et al. 2002) favors
high sediment influxes from the shallower Limnos Plateau (100
m depth) in the isolated depression of the core site (Fig. 1b).

Benthic foraminifera

Benthic foraminifera are present throughout the S1 sapropelic
layers, represented mostly by Chilostomella mediterranensis,
Globobulimina affinis, Cassidulinoides bradyi, Bolivina
alata, B. spathulata, B. striatula, Bulimina spp., Uvigerina
mediterranea, Hyalinea balthica, Melonis barleeanum,
agglutinants and miliolids (see Appendix A in the online
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electronic supplementary material; Fig. 4). All specimens are
very well preserved without pyrite infillings having been ob-
served, indicating in situ deposition as supported also by the
lithologic-sedimentary features of the core M-4G sequence.
Shallow water species such as Ammonia beccarii, Elphidium
spp. and Rosalina spp. contribute less than 1% to the assem-
blages. Agglutinants and miliolids occur in very low to zero
levels within S1, but increase significantly outside the
sapropelic interval and during the sapropel interruption.
C. mediterranensis is found in both S1 lobes, reaching almost
30% at ~9.1 ka and 25% at 6.8 ka. G. affinis exceeds 70% at
~9.6 ka (S1a), but is almost absent after 8.0 ka. C. bradyi
shows a similar pattern, with much lower abundance (up to
5% at 9.9 ka). B. alata fluctuates during S1 deposition,
peaking at ~7.3 ka. B. spathulata displays low values during
S1a; the highest abundance (30%) is observed at ~7.6 ka
(S1b). B. striatula peaks at 8.2 ka (up to 13%) and during
the deposition of S1b. Bulimina spp. (mainly B. marginata,
B. striata) represent a significant component (up to 40%, par-
ticularly within S1a), with an increasing trend between 9.6–
8.5 ka. U. mediterranea reaches up to ~24% at about 10.1 ka
(base of S1a), and a gradual decrease is observed in S1i;
values also increase during S1b.H. balthica increases strongly
within S1b, to reach a maximum of ~17% at 7.0 ka. Higher
values of M. barleeanum are observed at the bottom of S1a,
toward the top of S1b, and outside the sapropelic interval.

The LO index rises gradually within S1a to reach 80 at
~9.6 ka (Fig. 5); the S1i features an average value of 33,
whereas the LO index reaches 40 within S1b. The H′ index
is characterized by a prominent decrease (value close to 1.0) in
the period 9.8–9.6 ka during S1a deposition. No major change
is observed within the S1i and S1b intervals, with values close
to 2.4; such moderate values are quite normal in oligotrophic
Mediterranean ecosystems and in well-oxygenated eutrophic
waters (Fontanier et al. 2014). The total number of benthic
foraminifera (BFN) is low throughout the S1 sapropelic
layers, and generally high in non-sapropelic deposits (Fig. 5).

In the PCA results (Fig. 5, Table 2), the PC1 component
accounts for 56% of the total variance, and shifts to a negative
range in the lower interval of S1; positive values characterize the
S1i. PC1 represents relatively high oxygen concentrations, as it is
positively loaded by total agglutinated species (0.95), Bulimina
aculeata (0.91), and U. mediterranea (0.91) characteristic of
well-oxygenated bottom conditions (e.g., Alve 1995). PC2, hav-
ing positive values except for the ~10.2–9.2 ka interval, explains
a further 11% of the variance and is positively loaded (0.64)
mainly by the occasionally labileOM-feedingC.mediterranensis
(e.g., Fontanier et al. 2002; Kuhnt et al. 2007).

Planktonic foraminifera

Planktonic foraminifera assemblages are composed of
Globigerinoides ruber (var. alba and rosea), G. sacculifer,

G. conglobatus, Globoturborotalita rubescens, Orbulina
universa, Globigerinella siphonifera, G. calida, Globigerina
bulloides, G. falconensis, Turborotalita quinqueloba,
Globorotalia inflata , G. crassaformis, G. scitula ,
Globigerinita glutinata, Neogloboquadrina pachyderma
(dextral), and N. dutertrei. The downcore variations of the
most abundant species are presented in Fig. 6 (also see
Appendix B in the online electronic supplementary material).

Among the abovementioned species, G. siphonifera,
G. rubescens, O. universa, G. sacculifer and G. calida, which
belong to the SPRUDTS group (Rohling et al. 1993), and
G. ruber (var. alba and rosea) dominate warm and oligotro-
phic summer mixed layers in subtropical regions, including
the eastern Mediterranean (Pujol and Vergnaud Grazzini
1995; Rohling et al. 2002a). Therefore, the downcore varia-
tion of the sum of their percentages (warm planktonic forami-
nifera curve, WPFC) is considered as an indicator of SST
variability (Fig. 6). WPFC variations are similar to those in
the corresponding δ18O record (see below), with lower values
at 9.7–8.8 and 8.2 ka within the S1a layer and at 7.4, 7.0 and
6.8 ka during the deposition of S1b.

T. quinqueloba and G. bulloides are the dominant species,
reaching 75% and 45%, respectively. G. bulloides abundance,
although fluctuating, is more pronounced at 9.7–9.2 ka, as
well as at 8.8–8.3, 7.7–8.0, and 6.8–7.0 ka. T. quinqueloba
increases at 10.0–9.0 ka (base of S1a), 8.4–8.0 ka (top of S1a),
a n d 7 . 0–6 . 5 k a ( t op o f S1b ) . G. i n f l a t a a nd
Neogloboquadrinids (sum of N. pachyderma (dextral) and
N. dutertrei) reach relative percentages of 12% and 13%, re-
spectively at 8.0–7.3 ka. Furthermore, the proportion of
G. inflata is high at 6.7–6.0 ka (i.e., end of S1 deposition),
and that of Neogloboquadrinid species at 7.0–6.6 ka. The
downcore variation of the sum of the percentages of the
abovementioned species (G. bulloides, T. quinqueloba,
N. dutertrei, N. pachyderma (dextral), G. inflata) is presented
in Fig. 6 as Beutrophic species^.

Lipid biomarkers

Contents (ng/g of sediment dry weight) of lipid biomarkers
and CPI values for n-alkanols are presented in Fig. 7. Ter-
alkanols exhibit higher abundance in the S1a interval com-
pared to S1b (average of 594 and 347 ng/g, respectively),
with maximum values recorded at 9.5 ka. The average CPI
values of high molecular n-alkanols range between 6.65
and 11.92. CPI values start to increase at ~7.7 ka,
exhibiting sequential peaks within the S1b interval that
represent the highest values of the entire record (Fig. 7).
A series of marine lipid biomarkers of algal origin (C37:2

alkenone, C30 diols and keto-ols, dinosterol, loliolide and
isololiolide) is also present in all samples, exhibiting sim-
ilar distributions with higher abundances recorded during
S1a deposition in comparison to S1b; a remarkable
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incremental trend is evident at 7.5–6.5 ka (S1b). Long
chain alkenones are present in all samples, with C37:2

predominating; values increase within S1a at ~9.8 ka, ex-
ceeding 300 ng/g at ~9.3 ka, and are prominently lower in
S1b (Fig. 7). C30 diol and keto-ols, the isoprenoid deriva-
tives loliolide and isololiolide, and dinosterol display sim-
ilar trends. Lipid biomarkers are essentially absent in the
S1i interval.

U37
K' SSTs, δ18OG. bulloides, δ

13CG. bulloides

Alkenone-based SSTs show a general warming trend with
shorter-term fluctuations throughout S1 (Fig. 8a), reaching

20.6 °C at the beginning of S1a deposition (9.8 ka) and
20.2 °C at ~8.5 ka. Marked drops in SST are observed at
9.5, 9.3, 8.6, and ~8.2 ka; two pronounced coolings are
centered at 7.8 and 7.4 ka, during the S1i and within S1b.
In general, SSTs are higher in the period ~9.0–8.0 ka (av-
erage 19.8 °C) compared to the lower part of S1a (aver-
age18.9 °C). S1b is characterized by values (average 18.8
°C) similar to those of S1a (average 19.2 °C).

Despite the δ18O and δ13C records being relatively low in
resolution, it is possible to observe a shift to larger isotopic
values in the δ18OG. bulloides record at 8.6 ka, the signatures
varying between 0.32 and 1.88‰. A series of fluctuations
within S1b is also evident in the δ18OG. bulloides record, with

Fig. 4 Relative abundances (%) of themain benthic foraminiferal species of coreM-4G. Yellow arrow Increase of labile OM-feedingC.mediterranensis
after ~7.5 ka. Shaded areas Periods of deposition of S1a and S1b layers

Fig. 5 a Low oxygen (LO)
index, b benthic foraminiferal
(BF) diversity (H′), c total number
of benthic foraminifera (BFN), d,
e PCA components. Shaded areas
Periods of deposition of S1a and
S1b layers
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a prominent shift to larger values at 7.4 ka (Fig. 8c). The
δ13CG. bulloides pattern ranges between –2.37 and –1.26‰,
and exhibits a trend toward more negative values after 9.0
ka, except for the S1i interval. A prominent δ13C increase is
recorded at ~7.0 ka (Fig. 8b).

Discussion

The data reported above enable the reconstruction of
paleoceanographic-paleoclimatic conditions during the Holo-
cene Climatic Optimum in the south Limnos Basin. Thereby,
three main phases can be distinguished.

10.2–8.0 ka (S1a sapropelic layer)

During the ~10.2–9.0 ka interval, S1a is characterized (Fig. 4)
by the high abundance of benthic foraminiferal species able to
tolerate surface sediment and/or pore water oxygen depletion,
such asC. mediterranensis,G. affinis, B. striata and C. bradyi
(e.g., Bernard and Sen Gupta 1999; Fontanier et al. 2002,
2008a, 2008b, 2014; Kuhnt et al. 2007; Abu-Zied et al.
2008), and the presence of U. mediterranea, which thrives
in oxic mesotrophic to eutrophic environments (e.g., Jorissen
et al. 1995; Schmiedl et al. 2000). Hence, benthic foraminif-
eral data combined with highest values of the LO index, low-
est benthic diversity, and the PC1 component pattern at 9.8–
9.6 ka (Fig. 5) indicate dysoxic to oxic bottom waters and
preservation of organic matter (cf. high OC contents as well
as loliolide and isololiolide values; Figs. 3c, 7). The positive
shifts in OC also reflect the enhanced marine algal productiv-
ity that is evident in the biomarkers records, which all exhibit
maxima between 9.8–9.0 ka (Fig. 7). This is well correlated
with the dominance of eutrophic planktonic foraminifera spe-
cies, particularly with the commonly nutrient-dependent
G. bulloides (9.7–9.2 ka, Fig. 6; e.g., Schiebel et al. 2004).
High percentages of this taxon have been reported in the

Table 2 Factor loadings of benthic foraminifera taxa on the first two
principal component axes. The significant loadings are shown in italics

Component matrix Component

1 2

Bolivina spathulata 0.90 0.30

Bolivina striatula 0.69 0.45

Bolivina alata 0.58 0.48

Bulimina marginata 0.84 0.32

Bulimina costata 0.76 0.38

Bulimina aculeate 0.91 –0.12

Globobulimina affinis –0.74 0.33

Uvigerina mediterranea 0.91 –0.11

Hanzawaia boueana 0.70 0.28

Hyalinea balthica 0.88 0.11

Melonis pompilioides 0.74 –0.40

Cassidulina crassa 0.68 –0.08

Globocassidulina subglobosa 0.75 –0.12

Nonionella turgida –0.18 0.52

Cassidulinoides bradyi –0.37 0.34

Miliolids 0.88 –0.22

Agglutinants 0.95 –0.05

Chilostomella mediterranensis –0.55 0.64

Fig. 6 Relative abundances (%) of planktonic foraminifera species of
core M-4G. In the diagrams of G. ruber and Neogloboquadrinids: black
abundances of G. ruber (rosea) and N. dutertrei; red and green
abundances of G. ruber (alba) and N. pachyderma (dextral),

respectively. SPRUDTS group (Rohling et al. 1993): percentages of
G. siphonifera, G. rubescens, O. universa, G. sacculifer, and G. calida.
WPFC Warm planktonic foraminifera curve; shaded areas periods of
deposition of S1a and S1b layers
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sediments of S1 in the Aegean Sea, mainly in the north
(Zachariasse et al. 1997; Geraga et al. 2010) rather than in
the south basins (e.g., Geraga et al. 2000; Casford et al.
2002; Triantaphyllou et al. 2009b), reflecting the higher
riverine/nutrient input into the north Aegean during the early
Holocene (e.g., Gogou et al. 2007; Kotthoff et al. 2008;
Triantaphyllou 2014).

In the ~10.0–9.0 ka time interval, the U37
K ' SST values

(Fig. 8a) imply surface water temperature increase, interest-
ingly featuring somewhat lower values compared with the
upper part of S1a (9.0–8.0 ka). In contrast, WPFC values are
conspicuously low, partly masked by the prevalence of fresher
surface waters occurring at that time, as shown by the high
abundance of T. quinqueloba (Fig. 6). T. quinqueloba has been
recorded to exhibit opportunistic behavior in response to nu-
trient-rich, low-salinity, and low-turbidity river discharge into
warm oligotrophic stratified marine waters (e.g., Retailleau
et al. 2012). Hence, the shifts to smaller values observed in
the δ18OG. bulloides record can be indicative of salinity lowering
rather than temperature increase, as they are negatively corre-
lated with the alkenone-based SST curve (Fig. 8a, c);
δ18OG. bulloides has been used to estimate the Mediterranean
surface salinity pattern associated with the last sapropel (e.g.,
Kallel et al. 1997). Apparently, the potential lowering of sa-
linity between 10.0 and 9.0 ka can be attributed to high river-
ine input into the north Aegean basins and/or higher precipi-
tation rates (e.g., Aksu et al. 1999; Casford et al. 2002;
Kotthoff et al. 2008; Kuhnt et al. 2008). This interpretation
is also supported by the concurrent increase in Ter-alkanols
(Fig. 7), indicating frequent pulses of terrigenous OM (e.g.,
Gogou et al. 2007; Meyers and Arnaboldi 2008; Katsouras

et al. 2010), and by the high prevalence of T. quinqueloba
(see above).

During the last millennium of S1a deposition (9.0–8.0 ka)
and particularly at ~8.2 ka, the benthic assemblages display
decreases of species indicative of oxygen depletion, along
with increments of B. spathulata, B. striatula and B. alata,
i.e., species relatively tolerant to low-oxygen conditions
(e.g., Jorissen et al. 1995; Alve andMurray 1999).H. balthica,
an opportunistic taxon responding positively to high food
availability (Rosenthal et al. 2011), rises after 8.5 ka (Fig. 4).
The benthic foraminiferal data imply weaker bottom water
dysoxia in the north Aegean/south Limnos basins at 9.0–8.0
ka, compared to the early stages of S1a. Within the same time
interval, increased abundance of G. bulloides, higher
δ13CG. bulloides values, and positive shifts in marine algal bio-
markers (Figs. 6, 7, 8b) suggest enhanced productivity in the
water column. The associated lower SSTs at ~8.2 ka (Fig. 8a)
add evidence to an abrupt SST minimum related to the cold
B8.2 ka^ event (Rohling and Pälike 2005; Marino et al. 2009;
Rohling et al. 2015).

8.0–7.7 ka (interruption of sapropelic deposition)

The recorded interruption of S1 at ~8.0 ka in the south Limnos
Basin M4-G core features cooler conditions in the water col-
umn as indicated by alkenone-based SSTs (minimum at 7.8
ka; Fig. 8a), and the shift of δO18

G. bulloides records toward
larger values (Fig. 8c); the latter could also be related to fresh-
water inflow. The interruption within sapropel S1 in the north
Aegean (~8.4–7.9 ka; Kotthoff et al. 2008) displays a peak in
freshwater input together with decrease in stratification and

Fig. 7 Contents (ng/g) of investigated lipid biomarkers. Yellow arrowDelivery of less degraded terrestrial organic matter in the south Limnos Basin after
~7.8 ka and through to the end of S1b deposition. Shaded areas Periods of deposition of S1a and S1b layers
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relevant deep water formation under the influence of cold and
dry polar/continental air masses from higher latitudes
(Triantaphyllou 2014).

OC values in the S1i are low, similarly to those recorded at
the base and top of the S1 layers in core M-4G (Fig. 3c). The
interrupt ion interval is earmarked by a peak of
U. mediterranea and decreasing patterns of benthic foraminif-
era species tolerant to oxygen depletion (Fig. 4). The accom-
panying decline inmarine organic markers (Fig. 7) and the LO
index (Fig. 5) indicates lower preservation due to higher bot-
tom oxygen levels. Furthermore, the increases of the deep
dwellers G. inflata, Neogloboquadrinids and G. bulloides
linked to relatively cold temperatures and food supply
(Fig. 6) suggest high primary production and stronger mixing
of the water column at least during the winter season (e.g.,

Pujol and Vergnaud Grazzini 1995; Casford et al. 2002;
Schiebel et al. 2004; Rigual-Hernández et al. 2012).

7.7–6.4 ka (S1b sapropelic layer)

The foraminiferal records, particularly the impressively re-
duced deep infaunal species (Fig. 4), imply rather oxic condi-
tions at the M-4G core site during the S1b interval when
compared to other Aegean sites (e.g., Aksu et al. 2002; Geraga
et al. 2005, 2010; Kuhnt et al. 2007; Abu-Zied et al. 2008;
Triantaphyllou et al. 2009a; Schmiedl et al. 2010). In particu-
lar, the relatively high BFN values after 7.0 ka (Fig. 5), com-
bined with the lower LO index and OC content (Figs. 3, 5),
rise of the benthic species U. mediterranea and H. balthica,
ab sence o f G. a f f i n i s , mode ra t e abundance o f

Fig. 8 Northeastern Aegean and
southern Black Sea coast
comparison (Sofular Cave). aU37

K '

SST values for core M-4G. b, c
M-4G δ13CG. bulloides and
δ18OG. bulloides patterns. d, e
Sofular Cave δ18O and δ13C
patterns (black raw data, red 19-
point running average). Yellow
arrows Increase in effective
moisture along the southern Black
Sea coast at ~7.5 ka, accompanied
by reduced salinity and increase
of labile organic matter in the NE
Aegean (see Figs. 4, 7). Shaded
areas Periods of deposition of S1a
and S1b layers
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C. mediterranensis (exceeding 20% only at ~6.7 ka; Fig. 4),
i n c r e a s e d c o n t r i b u t i o n o f G . b u l l o i d e s a n d
Neogloboquadrinids (Fig. 6), and prominent shift of the
δ13CG. bulloides record to less negative values at 7.0 ka
(Fig. 8b) all suggest eutrophic conditions, higher oxygen
levels, and labile food sources. More oxic bottom waters are
also well expressed in the distribution of PC1 and PC2 com-
ponents (Fig. 5); interestingly, PC2 is well correlated with the
downcore variation of the eutrophic planktonic species abun-
dance (Fig. 6), pointing to surface water productivity.

S1b is characterized by slightly lower, albeit strongly fluc-
tuating SSTs compared to S1a (prominent minimum at 7.4 ka;
Fig. 8a), together with a series of concomitant positive shifts
in the δ18OG. bulloides record (Fig. 8c). U. mediterranea in-
creases at 7.4, 7.0, 6.8, and ~6.5 ka (Fig. 4) are associated
with conspicuous SST minima (Fig. 8a), imprinting repeated
cold outbursts in the north Aegean during the late HCO.
U. mediterranea is commonly adapted to moderate or high
fluxes of labile OM in combination with well-ventilated bot-
tom waters, and has proven to increase in the final stage or
subsequently after cold events (e.g., Schmiedl et al. 2000;
Kuhnt et al. 2007). Apparently, there is a straightforward cor-
relation of the rapid coolings in S1b with associated occur-
rence of dense water formation events (e.g., Schmiedl et al.
2010), which are notably amplified in the M-4G high-resolu-
tion record due to the shallow depositional depth.

Inferred freshwater sources

The increased contribution of Ter-alkanols during S1a in the
M-4G sediment record (Fig. 7) points to enhanced riverine
inputs and/or intense rainfalls (Kotthoff et al. 2008), in accor-
dance with the slightly smaller δ18OG. bulloides values recorded
in the same interval (Fig. 8c). Inflow of low-salinity surface
waters in the north Aegean during S1a is supported by the
findings of Triantaphyllou (2014), who reported evidence of
a strongly stratified water column at a neighboring core site
(core SL-152, Athos Basin).

Ter-alkanols are considerably lower within S1b (Fig. 7),
suggesting weaker supply of terrigenous input related either
with slower sedimentation rate or with increase in distance
from the surrounding river mouths due to the rise in north
Aegean sea level from –40 m at 10.0 ka to –5 m at 6.0 ka
(Pavlopoulos et al. 2012, 2013), and/or lower preservation as a
result of more oxic bottom conditions. In addition, there is a
marked shift of the n-alkanols CPI to higher values from S1a
to S1b (8.66±0.41 for S1a, and 9.74±0.98 for S1b; Fig. 7). The
CPI of long chain n-alkanols (typically >4) has been used as
an indicator of terrestrial OM degradation (e.g., Collister et al.
1994; Ohkouchi et al. 1997). High CPI values have been
found in north Aegean sediments for the last 2.0 thousand
years (average 7.0; Gogou et al., unpublished data), and the
Black Sea (>9.5 in modern sinking particulate matter; Parinos

and Gogou, unpublished data). Indeed, present-day BSW
transfers important loadings of dissolved and particulate or-
ganic carbon to the north Aegean Sea (Frangoulis et al. 2010;
Meador et al. 2010; Lagaria et al. 2013). Thus, a shift to higher
CPI values indicates the delivery of fresher (less degraded)
terrestrial OM in the south Limnos Basin after ~7.7 ka and
through to the end of S1b.

Interestingly, OC contents display slight increases (Fig. 3c)
and all algal biomarkers exhibit positive shifts between 7.5
and 6.6 ka (Fig. 7), pinpointing an enhanced in situ produc-
tivity and preservation of labile marine OM. This fits well with
concomitant increases of the labile OM-feeding benthic fora-
minifer U. mediterranea (e.g., Schmiedl et al. 2000; Kuhnt
et al . 2007), the occasionally labile OM-feeding
C. mediterranensis (e.g., Fontanier et al. 2002, 2005; Kuhnt
et al. 2007), and the eutrophic planktonic species G. bulloides
(e.g., Rohling et al. 1997).

Consequently, the higher contributions of labile marine
OM along with fresher terrestrial OM inputs after ~7.7 ka
imply sources alternative/ additional to the north Aegean bor-
derland riverine sources for the influx of organic matter in the
south Limnos Basin. The more efficient vertical convection
caused by repeated dense water formation events at a centen-
nial scale, with major cooling at 7.4 ka followed by cold spells
at 7.0, 6.8, and 6.5 ka (see above), offered an additional forc-
ing for the subsequent increase of in situ primary production.

The robust chronological framework built for the M-4G
sediment record can be correlated with climate signals
from the highly resolved Sofular Cave speleothem along
the southern Black Sea coast (Fleitmann et al. 2009;
Goktürk et al. 2011). Both δ18O and δ13C Sofular Cave
curves comprise distinct peaks of more negative values
and subsequent wetter conditions centered at ~7.5 ka
(Fig. 8d, e). Bearing in mind that a significant outflow of
Black Sea water into the Sea of Marmara started at ~9.0 ka
due to an increase in regional precipitation (e.g., Sperling
et al. 2003; Vidal et al. 2010), it is reasonable that the
highly productive Marmara Sea/Black Sea waters contrib-
uted to the labile OM influx at the M-4G core site. Obvi-
ously, the well-documented precipitation/ effective mois-
ture increase in the southern Black Sea affected the
Marmara/BSW inflow in the NE Aegean, plausibly causing
the n-alkanols CPI shift to higher values during S1b for-
mation (Fig. 7), and increases in the abundance of labile
OM-feeding benthic foraminifers and eutrophic planktonic
species (Figs. 4, 6) after 7.7 ka at the M-4G core site.

Conclusions

In the shallow south Limnos Basin of the NE Aegean Sea, the
early stage of the Holocene Climatic Optimum is marked by
the deposition of the S1a sapropelic interval. Particularly in its
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lower part dated ~10.2 to 9.0 ka, the S1a layer is characterized
by dysoxic to oxic bottom waters, as revealed by the predom-
inance of benthic foraminiferal species tolerant to oxygen de-
pletion (C. mediterranensis, G. affinis, B. striata,
B. marginata) together with the oxic mesotrophic-eutrophic
dweller U. mediterranea. Preservation of OM is evidenced by
the high OC as well as loliolide and isololiolide contents,
while enhanced marine algal productivity is clearly seen in
the biomarker record and the abundances of eutrophic plank-
tonic foraminifera. The surface waters feature somewhat low-
er SSTs (average 18.9 °C) compared to the upper part of S1a
(9.0–8.0 ka; average 19.8 °C). The increase in Ter-alkanols
during the same interval is associated with frequent pulses of
terrigenous OM; accordingly, the δ18OG. bulloides record ex-
hibits a shift to smaller values, suggesting salinity decrease
that can be attributed to riverine input from the north Aegean
borderland. Cooling is indicated by both alkenone-based SSTs
and δO18

G. bulloides records at 8.2 ka and during the S1 inter-
ruption at ~7.8 ka.

Within the late stage of the HCO, the sapropelic layer S1b
(7.7–6.4 ka) is characterized by rather oxic conditions; the
contribution of foraminiferal species tolerant to oxygen deple-
tion is very low, in contrast to the abundance of the benthic
foraminifer U. mediterranea common in oxic mesotrophic-
eutrophic environments. Strongly fluctuating alkenone-based
SSTs denote paleoclimatic instability and associated occur-
rence of dense water formation events on a centennial scale,
with major cooling at 7.4 ka, followed by cold spells at 7.0,
6.8, and 6.5 ka. Weaker terrigenous influx is reflected in the
considerably lower Ter-alkanols values; however, the promi-
nent rise of the CPI index indicates the delivery of less de-
graded terrestrial OM. The increase of algal biomarkers, labile
OM-feed ing foramin i fe ra (C. med i t e r ranens i s ,
U. mediterranea) and eutrophic planktonic species pinpoints
a rise in marine productivity, which is reinforced by more
efficient vertical convection due to repeated dense water for-
mation events. Higher contributions of labile marine OM
along with less degraded terrestrial OM inputs after ~7.7 ka
imply sources alternative/additional to the north Aegean bor-
derland riverine sources in the south Limnos Basin, plausibly
related to the inflow of highly productive Marmara/Black Sea
waters.
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