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1. Εισαγωγή 

1.1. Γενικά – Περιοχή Έρευνας 

Τις τελευταίες δεκαετίες, πολλοί ερευνητές έχουν επισημάνει 

τη σπουδαιότητα της Μεσογειακής λεκάνης σαν ένα “φυσικό 

εργαστήριο”, για τη μελέτη των κλιματικών και 

ωκεανογραφικών μηχανισμών, γεγονός που οφείλεται κυρίως 

στη γεωγραφική της θέση και στις ιδιαίτερες συνθήκες 

διαμορφώσεώς της. Η πλειοψηφία αυτών των μελετών (π.χ. 

Dermitzakis, 1969, 1978; Brolsma, 1978; Colalongo et al., 1981; 

Zachariasse & Spaak, 1983; De Visser et al., 1989; Howell et al., 

1990; Cita, 1991; Langereis & Hilgen, 1991; Lourens et al., 1992; 

Castradori, 1993; Postma et al. 1993a; Μαρκοπούλου-

Διακαντώνη et al., 1993, Versteegh, 1994; Lourens, 1994; Hilgen 

et al. 1995; Krijgsman et al., 1995; 1997; Nijenhuis et al. 1996, 

Bertini et al., 1998; Santarelli et al., 1998; Schenau et al., 1999; 

Kouwenhoven et al. 1999; Iaccarino, 2002; Kontakiotis, 2012, 

2016; Drinia & Antonarakou, 2003; Drinia et al., 2004; 

Antonarakou et al., 2018a) συνδέεται με αντιπροσωπευτικές 

συναθροίσεις του θαλάσσιου Νεογενούς και αποσκοπεί στη 

γνώση της εξέλιξης τόσο του κλίματος, όσο και της 

ωκεανογραφίας κατά τη διάρκεια του Καινοζωικού. 

 

Εικ. 1 : Γεωφυσικός χάρτης της νήσου Κρήτης και η περιοχή δειγματοληψίας. 
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Η νήσος Κρήτη αποτελεί τυπική περιοχή αναφοράς για την 

παλαιοπεριβαλλοντική αναπαράσταση του Ανωτέρου 

Μειοκαίνου. Συγκεκριμένα, η τομή Φανερωμένη (Εικ. 1), η 

οποία αποτελεί μία ημιπελαγική ακολουθία ιζημάτων, είναι 

χαρακτηριστική των κυκλικών ακολουθιών του Ανωτέρου 

Μειοκαίνου. Ολόκληρο το τμήμα της τομής έχει γίνει 

αντικείμενο μελέτης, τόσο από άποψη βιο-

κυκλοστρωματογραφίας (Negri & Villa, 2000; Kuiper et al., 2004; 

Rivera et al., 2011; Moissette et al., 2018) και 

παλαιομαγνητισμού (Langereis 1984; Krijgsman et al., 1994), 

όσο και από την ανασύσταση του παλαιοπεριβάλλοντος με 

βάση την περιεχόμενη πανίδα και ορυκτολογικές-γεωχημικές 

αναλύσεις (Kouwenhoven et al., 2003; Kouwenhoven & van der 

Zwaan, 2006; Moissette et al., 2018; Antonarakou et al., 2018b). 

 

1.2. Παλιοωκεανογραφικά συμβάντα στο Ανωτερο 

Μειόκαινο 

Το Ανώτερο Μειόκαινο (8,0-5,33 εκ. χρ.) έχει θεωρηθεί ως η μία 

από τις πιο σταθερές κλιματικά περιόδους του Καινοζωικού, 

χαρακτηριζόμενη από ελάχιστες μακράς διάρκειας (>1εκ. χρ.) 

ψυχρές και παγετώδεις περιόδους (Zachos et al., 2001). 

Ωστόσο, αυτές οι μακράς διάρκειας τάσεις αποτυπώνονται από 

τις αλλαγές των Ισοτόπων Άνθρακα του Ανώτερου Μειοκαίνου 

(Late Miocene carbon isotope shift, LMCIS; 7,6-6,6 εκ. χρ.) κατά 

την διάρκεια της Κρίσης Αλμυρότητας του Τορτονίου (Tortonian 

Salinity crisis, TSC; 7,8-7,6 εκ. χρ.) και του Μεσσηνίου (Messinian 

Salinity crisis, MSC; 5,97-5,33 εκ. χρ.), που έχουν αποδοθεί στις 

αλλαγές του κύκλου του άνθρακα, στην κυκλοφορία των 

ωκεάνιων υδάτων, και στις ευστατικές αλλαγές της παγκόσμιας 

θαλάσσιας στάθμης (Hodell et al., 1994; Bickert et al., 2004; van 
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der Laan et al., 2005; Husing et al., 2009; Ohneiser et al., 2015). 

Το LMCIS θεωρείται η τελευταία περίοδος στην εξέλιξη της Γης 

με μεγάλης κλίμακας θετική καταγραφή των ισοτόπων του 

άνθρακα, που συμπίπτει με μία περίοδο θερμού κλίματος, με 

θερμοκρασίες αντίστοιχες τροπικών περιοχών και υψηλή 

στάθμη της θάλασσας, πριν την μετάβαση από 

παγετώδεις/μεσοπαγετώδεις διακυμάνσεις του Νεογενούς και 

την κρυοσφαιρική ωκεάνια κυκλοφορία (Böhme et al., 2008, 

2011). Η Κρίση Αλμυρότητας του Μεσσηνίου αντιπροσωπεύει 

ένα από τα πιο μοναδικά (μεγαλύτερο και γεωλογικά ταχύ) 

γεγονότα στην ιστορία της Μεσογείου, κατά τη διάρκεια του 

οποίου η λεκάνη υπέστη δραματική υδρολογική και βιολογική 

κρίση προκαλούμενες από έναν ισχυρό συνδυασμό 

γεωδυναμικών και κλιματικών παραγόντων (Krijgsman et al., 

1999, 2002; Krijgsman & Langereis, 2000; Sierro et al., 2001; 

Bellanca et al., 2001; Blanc-Valleron et al., 2002; Flecker et al., 

2002; Kouwenhoven et al., 2006; Drinia et al., 2007; van der Laan 

et al., 2012; Salé et al., 2012; Manzi et al., 2013; Roveri et al., 

2014). Η αλλαγή στην επικοινωνία της Μεσογείου τόσο με τον 

Ατλαντικό ωκεανό όσο και με την Παρατυθύς, προκάλεσε 

έντονες διακυμάνσεις στην υδρογεωλογία της λεκάνης (Flecker 

et al., 2015; Karakitsios et al., 2017b), το οποίο είχε σημαντικό 

αντίκτυπο στην ακόλουθη γεωλογική ιστορία της Μεσογείου, 

καθώς και στην αλατότητα των ωκεανών παγκοσμίως.  

Η παροξυσμική αυτή φάση, η οποία σύμφωνα με τους Gautier 

et al. (1994) και Krijgsman et al. (1999a), χρονολογείται στα 

5,97-5,96 έως 5,33 εκατομμύρια χρόνια, έπεται της 

ιζηματογένεσης κυκλικών βιοπυριτικών αποθέσεων που 

συναντώνται στις περισσότερες περιφερειακές λεκάνες της 

Μεσογείου, από την Αλγερία ως την Κύπρο (Rouchy, 1982; 
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Robertson & Dixon, 1984). Οι τυπικές αυτές κυκλικές 

ακολουθίες της Μεσογείου, αποτελούν τον τυπικό σχηματισμό 

“Tripoli”, ο οποίος συνίσταται από εναλλαγές θαλασσίων 

μαργών, διατομιτών, εβαποριτών (ανθρακικά πετρώματα, 

γύψοι, αλίτες), καθώς και από ηπειρωτικές αποθέσεις (Hilgen & 

Krijgsman, 1999; Krijgsman et al., 1999; Pérez-Folgado et al., 

2003). 

Αυτοί οι τύποι των ιζημάτων αντανακλούν μία μεγάλης 

κλίμακας παλαιοπεριβαλλοντική αλλά και λιθολογική 

μεταβολή, η οποία αντιπροσωπεύεται από μονότονη απόθεση 

μαργών, στο Μέσο Σερραβάλλιο, μέχρι τη προ-εβαποριτική 

ακολουθία του Ανωτέρου Μειοκαίνου. Πρόσφατες μελέτες 

δεικνύουν ότι οι κυκλικές αποθέσεις των προ-εβαποριτικών 

σαπροπηλιτικών, μαργαϊκών και διατομιτικών σχηματισμών, 

είναι αντιπροσωπευτικές των κλιματικών μεταβολών που 

οφείλονται στη μεταβολή των τροχιακών παραμέτρων της Γης 

(Hilgen, 1991; Lourens, 1994; Hilgen et al., 1995; Krijgsman et al., 

1995, 1999; Αντωναράκου et al., 1999; Antonarakou, 2001; 

Vazquez et al., 2000). 

Κατά μήκος ολόκληρης της Μεσογειακής λεκάνης, τα προ-

εβαποριτικά ιζήματα αντανακλούν τη λιθολογική μεταβολή που 

παρατηρείται κατά τη διάρκεια του Ανωτέρου Μεσσηνίου, από 

τις επικρατούσες ακολουθίες μαργών/σαπροπηλών είτε σε 

διατομίτες (π.χ. Σικελία, Γαύδος, ΒΑ Μαρόκο, Αλγερία) είτε σε 

ευξεινικές μάργες (π.χ. Β. Ιταλία, Τυρρήνιο Πέλαγος - ανατολική 

Μεσόγειος). Οι παλαιοπεριβαλλοντικές αλλαγές που 

συσχετίζονται με την προαναφερθείσα λιθολογική μεταβολή, 

επιβεβαιώνονται τόσο από γεωχημικές καταγραφές (Vergnaud-

Grazzini, 1978, 1983; Vergnaud-Grazzini et al., 1977; McKenzie 

et al., 1979; van der Zwaan & Thomas, 1980; van der Zwaan & 
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Gudjonsson, 1986; Hodell et al., 1989, 1994; Kastens, 1992; 

Ferretti & Terzi, 1995) όσο και από παραμέτρους της πανίδας 

(Cita, 1976; van der Zwaan, 1982; Glaçon et al., 1990; Benson & 

Rakic-El-Bied, 1991; Benson et al., 1991, 1995; Sierro et al., 1993; 

Hodell et al., 1994; Calieri, 1996, 1997). 

Παρά το γεγονός ότι είναι ακόμα υπό συζήτηση το κατά πόσο η 

φύση της αιτίας είναι κλιματική (Van der Laan et al., 2012), 

τεκτονική (Krijgsman & Langereis, 2000; Leroux et al., 2018) ή ο 

συνδυασμός τους , έχει αρχίσει να διαμορφώνεται ένα σταθερό 

μοτίβο σχετικά με την χρονολόγηση, τη στρωματογραφία και 

την προοδευτική φάση της αποξήρανσης (Rouchy & Caruso, 

2006; Roveri et al., 2014; Karakitsios et al., 2017a,b; Manzi et al., 

2013, 2016, 2018; Gennari et al., 2018; Lozar et al., 2018). Στην 

Μεσόγειο θάλασσα, οι συνθήκες απομόνωσης της λεκάνης 

ξεκίνησαν πριν την Κρίση Αλμυρότητας του Μεσσηνίου. 

Σύμφωνα με δεδομένα Sr από τα κελύφη τρηματοφόρων, η 

ανταλλαγή των υδάτινων μαζών του Ατλαντικού και της 

Μεσογείου άρχισε να περιορίζεται σημαντικά, περίπου 3 εκ. χρ. 

νωρίτερα (στα ~9 εκ. χρ.) από την απόθεση των εβαποριτών. Η 

τελευταία πραγματοποιήθηκε ταυτόχρονα σε ολόκληρη τη 

λεκάνη της Μεσογείου (Meilijson et al., 2018) και προκάλεσε 

την αύξηση της αλατότητας πρώτα στις βαθύτερες λεκάνες 

γύρω στα ~7 εκ. χρ. (Kouwenhoven et al., 2003) και τελικά στα 

επιφανειακά ύδατα στα ~6,8-6,7 εκ. χρ. (Simon & Meijer, 2017). 

Παρόλα αυτά, καθ’ όλη την προ-εβαποριτική περίοδο οι 

συνθήκες παρέμειναν θαλάσσιες, διότι η εξάτμιση 

αντισταθμιζόταν από την εκροή άλμης και την εισροή γλυκών 

υδάτων στα βαθειά ύδατα  (Flecker & Ellam, 1999,2006; Reghizzi 

et al., 2017; Moissette et al., 2018). Αυτή η εξέλιξη εκφράζεται 

γεωλογικά με την κυκλική απόθεση μαργών/σαπροπηλών 
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(υγρή/ξηρή φάση κλίματος) σε όλη τη λεκάνη, καθώς η εισροή 

γλυκών υδάτων δεν ήταν σταθερή αλλά επηρεάζονταν από 

αστρονομικά περιοδικές μεταβολές που σχετίζονται με την 

μετάπτωση των ισημεριών (Hilgen et al., 1995; Schenau et al., 

1999; Rogerson et al., 2012; van der Laan et al., 2012). Οι κύκλοι 

αυτοί συνεχίστηκαν ως την Κρίση Αλμυρότητας του Μεσσηνίου 

(Flores et al., 2005; Hilgen and Krijgsman, 1999; Husing et al., 

2009; Kohler et al., 2010a; Suc et al., 1995), ακόμη και μετά την 

υπερπλήρωση της λεκάνης με ύδατα κατά τη διάρκεια της 

επίκλυσης του Πλειοκαίνου (Langereis & Hilgen, 1991; Husing et 

al., 2009; Kontakiotis et al., 2016a).  

 

1.3. Ο ρόλος των πλαγκτονικών τρηματοφόρων ως 

παλαιοωκεανογραφικοί δείκτες 

Τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα πέρα από άριστοι 

βιοστρωματογραφικοί δείκτες για τον προσδιορισμό της 

σχετικής γεωλογικής ηλικίας, έχουν αποδειχθεί πολύ καλοί 

δείκτες για την ανασύσταση του παλαιοκλίματος, με βάση τα 

οικολογικά χαρακτηριστικά τους, καθώς περικλείουν 

σημαντικές πληροφορίες για τις εποχικές μεταβολές του 

κλίματος, τόσο σε μικρή όσο και σε μεγάλη χρονική κλίμακα. Η 

μεγάλη γεωλογική τους ιστορία, η ευρεία κατανομή τους σε 

όλους τους ωκεανούς, η καλή διατήρησή τους στα ιζήματα και 

ο εύκολος τρόπος συλλογής τους, τα καθιστούν ως την πλέον 

ιδανική ομάδα βιοδεικτών των θαλασσίων ωκεανογραφικών 

και κλιματικών μεταβολών, μέσω της αποκρυπτογράφησης του 

ιζηματολογικού αρχείου όπου περιέχονται (Murray, 1897; 

Kucera, 2007). Συγκεκριμένα, επειδή τα τρηματοφόρα έχουν 

ένα σύντομο κύκλο ζωής, αντιδρούν γρήγορα σε οποιαδήποτε 
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περιβαλλοντική μεταβολή και ως εκ τούτου μπορούν να 

χρησιμοποιηθούν ως δείκτες απεικόνισης περιβαλλοντικών 

μεταβολών μικρής κλίμακας. Ιδιαίτερα η κατανομή των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων σε ιζηματογενείς ακολουθίες 

(τομές, πυρήνες) χρησιμοποιείται ευρέως σαν δείκτης για τον 

προσδιορισμό της θαλάσσιας επιφανειακής θερμοκρασίας και 

αλμυρότητας και γενικά συνδέεται με τις διακυμάνσεις και 

μεταβολές των φυσικών και χημικών παραγόντων της ανώτερης 

υδάτινης στήλης, οι οποίες είναι άμεσα συνδεδεμένες με τις 

κλιματικές μεταβολές. Αξιοσημείωτη είναι επίσης η ιδιαίτερη 

ικανότητά τους να περικλείουν όλες τις παλαιοωκεανογραφικές 

πληροφορίες στον χημισμό των κελυφών τους με τον πλέον 

αξιόπιστο τρόπο, γεγονός που αποτέλεσε το αρχικό έρεισμα για 

τους επιστήμονες για να ανακαλύψουν νέες μεθόδους 

αποκωδικοποίησης του σήματος που αυτά παράγουν. 

Η χρησιμότητά των πλαγκτονικών τρηματοφόρων ως βιοδείκτες 

βασίζεται κατά κύριο λόγο στη γνώση στοιχείων της οικολογίας 

τους (Hemleben et al., 1989; Rohling et al., 2004). Τόσο τα 

πειράματα στα εργαστήριο όσο οι πυρήνες και οι 

ιζηματοπαγίδες συνεισφέρουν σε ένα μεγάλο ποσοστό στην 

κατανόηση της οικολογίας τους, φανερώνοντας παράλληλα ότι 

τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα παρουσιάζουν μεγάλες 

εποχιακές διακυμάνσεις ως προς την αφθονία τους, οι οποίες 

είναι στενά συνδεδεμένες με την υδρολογία της ανώτερης 

υδάτινης στήλης (Βé & Tolderlund, 1971; Thunell & Reynolds, 

1984; Fraile et al., 2009). Για παράδειγμα, η κατακόρυφη 

διαβάθμιση της θερμοκρασίας και της αλατότητας με το βάθος 

της υδάτινης στήλης δημιουργεί επιφάνειες διαφορετικής 

πυκνότητας, όπως το πυκνοκλινές, το οποίο συσχετίζεται με τα 

μέγιστα της αφθονίας πολλών πλαγκτονικών ειδών. Με βάση 
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την παραπάνω διαπίστωση, τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα που 

συλλέγονται από τα θαλάσσια ιζήματα αλλά και την υδάτινη 

στήλη χρησιμοποιούνται από τους επιστήμονες ως αρχείο των 

φυσικών και χημικών ιδιοτήτων των ωκεανών οι οποίες είναι 

ενδεικτικές αφενός των παλαιοπεριβαλλοντικών μεταβολών 

και αφετέρου των παραμέτρων από τις οποίες διέπονται, όπως 

η θερμοκρασία (Pflaumann et al., 1996), η στρωματοποίηση της 

υδάτινης στήλης (Mulitza et al., 1997), η συγκέντρωση 

ατμοσφαιρικής προέλευσης CO2 (Pearson & Palmer, 2000) και η 

βιολογική παραγωγικότητα (Kiefer, 1998). 

 

1.4. Μέθοδοι προσδιορισμού παλαιοθερμοκρασίας 

Η κύρια ώθηση στην έρευνα των πλαγκτονικών τρηματοφόρων 

δόθηκε από τις αναλύσεις ισοτόπων και ιχνοστοιχείων στα 

ασβεστολιθικής φύσεως κελύφη τους, τα αποτελέσματα των 

οποίων συνεπάγονταν τις φυσικές, χημικές και βιολογικές 

ιδιότητες των ωκεανών. Ειδικότερα, τα ισότοπα οξυγόνου και ο 

λόγος Mg/Ca αποτελούν τους πιο αξιόπιστους τρόπους 

καταγραφής των παλαιοωκεανογραφικών και 

παλαιοκλιματικών μεταβολών, καθώς αποτυπώνονται στα 

κελύφη των τρηματοφόρων που έχουν αποτεθεί σε θαλάσσιες 

λεκάνες μεγάλου βάθους. Οι μέθοδοι αυτοί στηρίζονται στον 

προσδιορισμό του λόγου των ισοτόπων 18Ο και 16Ο (δ18Ο) ή των 

ιχνοστοιχείων Mg και Ca (Mg/Ca) στα ασβεστολιθικά κελύφη 

τους, επειδή οι θαλάσσιοι αυτοί οργανισμοί έχουν τη διττή 

ικανότητα αφενός να αποθηκεύουν ασβεστίτη σε ισοτοπική 

αναλογία με το θαλασσινό νερό στο οποίο διαβιούν και 

αφετέρου να ενσωματώνουν απευθείας τα ιχνοστοιχεία από το 

θαλασσινό νερό στο κέλυφός τους, κατά τη διάρκεια της 

καθίζησής τους στον πυθμένα των ωκεανών.  
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Η ανάλυση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων μαζί με τις 

ιζηματογενείς ακολουθίες της Μεσογείου ως δυνητικά 

παλαιοκλιματικά αρχεία, παραμένουν προς αξιοποίηση λόγω 

κυρίως των προβλημάτων που σχετίζονται με την ερμηνεία των 

θερμοκρασιακών δεικτών στη Μεσόγειο θάλασσα. Παρόλο που 

ο λόγος των ισοτόπων του οξυγόνου (δ18Ο) αναπαριστά τον πιο 

ευρέως χρησιμοποιούμενο γεωχημικό δείκτη, η χρήση του ως 

δείκτης παλαιοθερμοκρασίας υφίσταται σημαντικούς 

περιορισμούς. Τα δεδομένα ισοτόπων δεν μπορούν να 

αντανακλούν τοπικού χαρακτήρα παλαιοθερμοκρασιακές 

μεταβολές επειδή το σήμα τους επηρεάζεται αναμφίβολα από 

την υδρολογικό καθεστώς της Μεσογείου (Hodell et al., 1989; 

Kouwenhoven et al., 1999; Di Stefano et al., 2010). Ο δείκτης 

που βασίζεται στο λόγο Mg/Ca των τρηματοφόρων, ο οποίος 

επιτρέπει την ταυτόχρονη ανασύσταση της θερμοκρασίας και 

την σύσταση ισοτόπων οξυγόνου του θαλασσινού νερού 

(δ18OSW) χρησιμοποιώντας τον ίδιο φορέα σήματος (Elderfield & 

Ganssen, 2000), επηρεάζεται από την διαγένεση και την 

αλατότητα κάτω από υψηλές συνθήκες εξάτμισης, όπως εκείνες 

που επικρατούν στη λεκάνη της Ανατολικής Μεσογείου 

(Kontakiotis et al., 2011, 2012, 2017; Ferguson et al., 2008). 

Ομοίως, η μέθοδος των αλκενονών (Uk’
37) παρότι δεν 

επηρεάζεται από τις διαδικασίες της διαγένεσης και της 

λιθοποίησης των ιζημάτων (Cleaveland & Herbert, 2009; Beltran 

et al., 2011), δεν ανταποκρίνεται σε θερμοκρασίες πάνω από 

27,5οC (Müller et al., 1998), επειδή οι αλκενόνες παράγουν 

χαπτόφυτα τα οποία φωτοσυνθέτουν μόνο μικρά ποσά 

τριακόρεστων αλκεκόνων. Προφανώς, οι τιμές θαλάσσιας 

επιφανειακής θερμοκρασίας για τη Μεσόγειο πλησιάζουν (ή και 

υπερβαίνουν σε ορισμένες περιπτώσεις) το όριο ευαισθησίας 

των αλκενόνων κατά την μεγαλύτερη διάρκεια του Ανώτερου 
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Μειοκαίνου (Tzanova et al., 2015), επιφέροντας σφάλματα στις 

υπολογιζόμενες θερμοκρασίες (Vasiliev et al., 2017). Επιπλέον, 

η παραπάνω μέθοδος δεν αντανακλά απαραίτητα τις συνθήκες 

(βάθος, εποχή) στις οποίες τα είδη των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων ασβεστοποιούνται και συνεπώς περιορίζεται 

στην ακρίβεια των διορθώσεων για την ισοτοπική θερμοκρασία 

ως προς την επίλυση της ισοτοπικής σύστασης του θαλασσινού 

νερού (δ18OSW). Ο δείκτης παλαιοθερμοκρασίας Sr/Ca είναι 

κυρίως συνδεδεμένος με τις αλλαγές στους ρυθμούς ανάπτυξης 

των τρηματοφόρων, συναρτήσει των περιβαλλοντικών 

μεταβολών (T, S, pH;Kisakürek et al., 2008). Η εξάρτηση της 

θερμοκρασίας στην ενσωμάτωση του Sr στα κελύφη των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων (Elderfield et al., 2000; Mortyn et 

al., 2005) είναι διαφορετική από είδος σε είδος, και το άμεσο 

αντίκτυπο στο λόγο Sr/Ca του κελύφους σχετίζεται με τον ρυθμό 

της καθίζησης (π.χ. υψηλότερες θερμοκρασίες οδηγούν σε 

αυξανόμενο ρυθμό ανάπτυξης πλαγκτονικών τρηματοφόρων). 

Ωστόσο, πειράματα έχουν δείξει  ότι η δημιουργία του 

κελύφους των τρηματοφόρων γίνεται σταδιακά (αυξητική 

λειτουργία θαλάμων), με τις συνθήκες αυξημένης 

θερμοκρασίας και αλατότητας (ενδεικτικές χαμηλών ρυθμών 

ανάπτυξης) να είναι εκτός του πλαισίου φυσικής 

μεταβλητότητας που συνήθως καταγράφεται σε εργασίες 

υπαίθρου. Αξίζει να σημειωθεί ότι παρά το γεγονός ότι οι 

απόλυτοι ρυθμοί ανάπτυξης των κελυφών δεν μπορούν να 

προσδιοριστούν για τα είδη του Ανωτέρου Μειοκαίνου (π.χ. G. 

obliquus), εξετάζουμε για πρώτη φορά, την επίδραση της 

θερμοκρασίας στον λόγο Sr/Ca σε παρόμοιες συνθήκες με αυτές 

που διεξάγονται στα υπό καλλιέργεια πειράματα στο 

εργαστήριο (αυξανόμενη θερμοκρασία και αλατότητα). Υπό 

αυτό το πρίσμα, το ανώτερο όριο αυτής της μεθόδου εκτείνεται 



16 
 

ως τους 30oC (Kisakürek et al., 2008), και αυτό είναι το κύριο 

πλεονέκτημα έναντι της μεθόδου των αλκενονών. Επομένως, σε 

αυτό το περιβάλλον ο λόγος Sr/Ca στα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα αντιπροσωπεύει την καλύτερη εκτίμηση της 

θαλάσσιας επιφανειακής θερμοκρασίας του Ανώτερου 

Μειοκαίνου, αφού παρουσιάζει το μικρότερο ποσοστό 

σφάλματος (ανεπηρέαστος από τη διαγένεση; Sprovieri et al., 

2008), με τιμές που είναι εντός του θερμοκρασιακού εύρους για 

το υπό μελέτη χρονικό διάστημα, όπως αυτό είναι γνωστό από 

την βιβλιογραφία.  
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1.5. Σκοπός 

Σκοπός της παρούσας εργασίας είναι η ανασύσταση των 

παλαιοπεριβαλλοντικών συνθηκών που επικρατούσαν, κατά 

την διάρκεια της προ-εβαποριτικής ιζηματογενούς ακολουθίας 

στην τομή Φανερωμένη, στη νήσο Κρήτη. Για την επίτευξη του 

σκοπού αυτού, η μελέτη αποτελεί μία σύνθεση που βασίζεται 

σε ιζηματολογικές, μικροπαλαιοντολογικές (ποιοτική και 

ποσοτική ανάλυση των πλαγκτονικών τρηματοφόρων κατά την 

διάρκεια του Ανωτέρου Μειοκαίνου), και ορυκτολογικές 

αναλύσεις. 

Τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα χρησιμοποιήθηκαν για την 

βιοστρωματογραφική ανάλυση της υπό μελέτης τομής. 

Επιπλέον, χάρη στην δυνατότητα των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων να καταγράφουν κλιματικές μεταβολές, η 

ανάλυση των συναθροίσεων οδήγησε στην αναπαράσταση της 

επιφανειακής παλαιοκυκλοφορίας και παλαιωκεανογραφίας 

αυτού του τμήματος της Μεσογείου, κατά τη διάρκεια του 

Ανωτέρου Μειοκαίνου. 

Προκειμένου να διεξαχθούν τα επιθυμητά αποτελέσματα, η 

παρούσα εργασία επικεντρώνεται, πέρα από τις 

μικροπαλαιοντολογικές αναλύσεις, και σε γεωχημικές 

αναλύσεις (ισότοπα και ιχνοστοιχεία). 
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2. Γεωδυναμική εξέλιξη της ανατολικής Μεσογείου στο 

Ανώτερο Μειόκαινο 

Η γεωδυναμική εξέλιξη της Μεσογείου Θάλασσας ελέγχεται και 

επηρεάζεται  από τη σύγκρουση της Αφρικανικής και της 

Ευρασιατικής πλάκας, η οποία οφείλεται στη διαφορική 

επέκταση κατά μήκος της Ατλαντικής μεσοωκεάνιας ράχης. Η 

σύγκλιση και σύγκρουση των δύο προαναφερθέντων πλακών 

είχε ως αποτέλεσμα την υποβύθιση της ωκεάνιας λιθόσφαιρας, 

λόγω του μεγάλου της ειδικού βάρους, κάτω από το Ευρωπαϊκό 

περιθώριο. Σύμφωνα με τη θεωρία της τεκτονικής των 

λιθοσφαιρικών πλακών, η λεκάνη της Μεσογείου αποτελεί 

τμήμα του ορίου μεταξύ της Αφρικανικής και της Ευρασιατικής 

πλάκας. Προς τα δυτικά, αυτό το όριο προεκτείνεται μέχρι τις 

Αζόρες, χωρίζοντας τα ωκεάνια τμήματα και των δύο πλακών, 

ενώ ανατολικά και διαμέσου ενός αριθμού μικροπλακών, 

φτάνει μέχρι το όριο των Ιμαλαΐων που χωρίζει την Ευρασία από 

την Ινδία. 

Στο Μέσο-Ανώτερο Μειόκαινο (Eικ. 2) οι αναδύσεις της 

Αραβικής πλατφόρμας, καθώς και τα τεκτονικά συμβάντα στην 

Τουρκική μικροπλάκα (Rögl & Steininger, 1983) είχαν ως 

αποτέλεσμα, κατά την διάρκεια του Τορτονίου, το οριστικό 

κλείσιμο του χωρίσματος μεταξύ Αραβίας και Αφρικής, τον 

περιορισμό επικοινωνίας της Μεσογείου με το παγκόσμιο 

σύστημα ωκεανών, όπως επίσης και την μετατροπή της 

Μεσογείου κατά κάποιο τρόπο σε κόλπο του Ατλαντικού (Hsu & 

Bernoulli, 1978; Berggren, 1982; Adams et al., 1983; Dercourt et 

al., 1993; Vrielynck et al., 1997). 

Ειδικότερα στην διάρκεια του Τορτονίου, ο περιορισμός της 

επικοινωνίας, είχε ως αποτέλεσμα την μετατροπή της 

Παρατηθύος σε μία ενδοηπειρωτική θάλασσα και τη Μεσόγειο 
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σε μία θερμή θάλασσα, η οποία από παλαιοοικολογικής 

άποψης χαρακτηριζόταν από την απώλεια των ωκεάνιων 

χαρακτηριστικών της. Παρόλα αυτά, κατά τη διάρκεια του 

Μέσου-Ανωτέρου Τορτονίου, η θάλασσα εισχώρησε στην 

περιοχή του Εύξεινου Πόντου, μέσω του Αιγαίου πελάγους, 

εξαιτίας της επίκλυσης του Τορτονίου (Rögl & Steininger, 1983; 

Kojumdgieva, 1983; Meulenkamp, 1986). 

 

Εικ. 2 : Παλαιογεωγραφική αναπαράσταση της Τηθύος κατά τη διάρκεια του Ανώτερου 
Μειοκαίνου. 

 

Με την έναρξη του Μεσσηνίου, το κανάλι του Ριφ, επί των 

μεσογειακών ακτών του Μαρόκου, καθίσταται ρηχότερο και η 

ανύψωση των ορεινών αλυσίδων στα στενά του Γιβραλτάρ 

περιόρισε ακόμα περισσότερο την επικοινωνία μεταξύ 

Ατλαντικού και Μεσογείου (Krijgsman et al., 1999a). Πριν από 6 
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εκατομμύρια χρόνια η επικοινωνία των δύο παραπάνω 

θαλάσσιων χώρων διεκόπη (Montenat, 1977). Η διακοπή αυτή 

μπορεί να συσχετιστεί με την παγκόσμια πτώση της στάθμης της 

θάλασσας (Haq et al., 1980; Barron & Keller, 1982) και 

σηματοδοτεί την έναρξη της Κρίσης Αλμυρότητας της 

Μεσογείου (Cita, 1976, 1981; van Couvering et al., 1976; Hsu et 

al., 1977; Rouchy, 1980), καθώς και την αλλαγή των συνθηκών 

ιζηματογένεσης, με τελικό αποτέλεσμα την απόθεση μεγάλου 

πάχους εβαποριτών στο Μεσσήνιο (Krijgsman et al., 1999). 

Η εξέλιξη της Μεσογείου συνεχίζεται με τη διάνοιξη του στενού 

του Γιβραλτάρ στο Πλειόκαινο. Το Κατώτερο Πλειόκαινο 

σχετίζεται με μία επίκλυση, της οποίας το αποτέλεσμα είναι η 

επικοινωνία μεταξύ της Μεσογείου και Ατλαντικού (Spaak, 

1983), και φαίνεται τόσο στην ιζηματολογία των αποθέσεων της 

βάσης του Πλειοκαίνου, όσο και στην πανίδα που περιέχουν 

(Hilgen 1987). 

 

2.1. Γεωδυναμική εξέλιξη του Αιγαίου κατά το 

Τορτόνιο-Μεσσήνιο 

Στην εξέλιξη του Αιγαίου από το Ανώτερο Μειόκαινο (8 εκατομ. 

χρόνια) μέχρι σήμερα κυρίαρχο χαρακτηριστικό είναι η 

επικράτηση εφελκυστικού καθεστώτος το οποίο συνδέεται με 

κανονικά ρήγματα (Meulenkamp et al., 1978). Εξαιτίας της προς 

δυσμάς κίνησης των υποπλακών του Αιγαίου και της Ανατολίας 

παρατηρείται επέκταση του Αιγαίου προς την Ανατολική 

Μεσόγειο (McKenzie, 1972; McKenzie, 1978; Le Pichon & 

Angelier, 1979; Angelier et al., 1981), με παράλληλη αύξηση της 

καμπυλότητας και της περιμέτρου του ελληνικού τόξου, η οποία 

είναι στενά συνδεδεμένη με την ελληνική ζώνη υποβύθισης 
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(Εικ. 3), (Angelier, 1977, 1979; Le Pichon & Angelier, 1979; Le 

Pichon et al., 1984; Καρακίτσιος, 1989). Η επιμήκυνση του 

Αιγαιακού χώρου προς τον χώρο της Ανατολικής Μεσογείου 

αποδεικνύεται από την παρουσία ενός πυκνού δικτύου 

κανονικών ρηγμάτων (Αν. Μειόκαινο) και δομών τεκτονικών 

κεράτων και τάφρων (Aubouin & Dercourt, 1965; Aubouin, 

1971; McKenzie, 1972; McKenzie, 1978; Le Pichon & Angelier, 

1979;  Angelier et al., 1981; Angelier et al., 1982; Peters, 1985; 

Mercier et al., 1987; Mascle & Martin, 1990). 

Εικ. 3 : Η προς δυσμάς κίνηση της μικροπλάκας του Αιγαίου και η γενικότερη επέκταση του 

προς την ανατολική Μεσόγειο. 

 

Στο Τορτόνιο, ο ρηγματογόνος κατακερματισμός στη χέρσο που 

υπήρχε στο χώρο του Αιγαίου προκάλεσε την επίκλυση του 
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Τορτονίου, η οποία είναι ορατή ιδιαίτερα στην Κρήτη, γεγονός 

που σηματοδοτεί τη διακοπή της επικοινωνίας με την 

ηπειρωτική Ελλάδα και την έναρξη της δημιουργίας του 

γεωγραφικού χώρου με την μορφή που έχει σήμερα ο 

θαλάσσιος  χώρος του νοτίου Αιγαίου και ιδιαίτερα της 

Κρητικής λεκάνης, (Meulenkamp & Zachariasse, 1973; 

Δερμιτζάκης, 1991). Ειδικότερα, σύμφωνα με τους Anastasakis 

& Dermitzakis (1986), κατά τη διάρκεια του Μέσου-Ανώτερου 

Τορτονίου, δημιουργήθηκε το θαλάσσιο πέρασμα μεταξύ 

Κάσου και ανατολικής Κρήτης, συνδέοντας τη ρηχή και 

μικρότερου του σημερινού της εύρους, θαλάσσια λεκάνη του 

Αιγαίου με τον ευρύτερο χώρο της ανατολικής Μεσογείου. Αυτό 

το συμπέρασμα ενισχύεται από την παρουσία θαλάσσιων 

αποθέσεων του Μέσου-Ανωτέρου Μεσσηνίου στη δυτική 

πλευρά της Κάσου (Dermitzakis & Triantaphyllou, 1990). 

Η έναρξη του παραπάνω συμβάντος τη δεδομένη περίοδο, 

προκαλεί τη διακοπή της επικοινωνίας Κρήτης-Πελοποννήσου 

και παράλληλα την απόθεση χερσογενών αδρομερών 

κλαστικών ιζημάτων, τα οποία διαδέχονται υφάλμυρες έως 

αβαθείς θαλάσσιες αποθέσεις Τορτονίου ηλικίας και 

αντανακλάται από την εν γένει απουσία θαλάσσιων αποθέσεων 

του Τορτονίου, εσωτερικότερα στον Αιγαιακό χώρο. Με αμιγώς 

θαλάσσιες φάσεις, το Τορτόνιο εμφανίζεται στην Κρήτη, στην 

Γαύδο, στα νησιά του Ιονίου, στην Πάρο και στην Νάξο 

(Meulenkamp, 1971; Drooger & Meulenkamp, 1973; 

Meulenkamp et al., 1977a,b; Guernet, 1978; Δερμιτζάκης, 1969; 

1978, 1991; Makris & Stobbe, 1984; Meulenkamp, 1985; Peters, 

1985; Dermitzakis & Papanikolaou, 1980, 1981; Meulenkamp & 

Hilgen, 1986; Mercier et al., 1989). 
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Στο Μειόκαινο παρατηρείται η ανάδυση και η διάβρωση του 

χώρου της Κρήτης (Dermitzakis, 1979, 1991). Η διατήρηση 

αδιατάρακτων Μειοκαινικών ακολουθιών είναι ασυνήθιστη 

κατά μήκος των περιθωρίων της Μεσογείου, γιατί πέραν των 

τεκτονικών αιτιών, η πτώση του επιπέδου της στάθμης της 

θάλασσας που συντελέστηκε στο Ανώτερο Μεσσήνιο, στον 

ευρύτερο χώρο της Μεσογείου, είχε ως αποτέλεσμα την 

σημαντική διάβρωση παλαιότερων ιζημάτων του Μειοκαίνου 

(Flecker & Ellam, 1999). Η περιορισμένη παρουσία του 

Μεσσηνίου σε συνδυασμό με την προαναφερθείσα απουσία 

των θαλάσσιων φάσεων του Τορτονίου στο χώρο του Αιγαίου, 

συνηγορεί στον χαρακτηρισμό του ως της νεώτερης θαλάσσιας 

λεκάνης της Μεσογείου. 

Με βάση τα παραπάνω, γίνεται κατανοητό ότι από το Ανώτερο 

Μεσσήνιο είχε αναπτυχθεί ένας υφάλμυρος υδάτινος χώρος 

μεταξύ των νότιων ακτών της Καρπάθου και στο 

βορειοανατολικό άκρο της Κάσου, το οποίο εκτεινόταν μέχρι 

την ανατολική Κρήτη, όπου επικοινωνούσε προς Βορρά με το 

υπόλοιπο χώρο του Αιγαίου μέσω της περιορισμένης Κρητικής 

λεκάνης. Στα νότια, επικοινωνούσε μέχρι τουλάχιστον την 

τάφρο του Στράβωνα και πιθανώς αποτελούσε μέρος της 

υφάλμυρης θάλασσας, στην οποία είχε μετατραπεί η 

Μεσόγειος στο τελικό στάδιο απομόνωσης από τον Ατλαντικό 

ωκεανό. Η σημαντική αυτή παλαιογεωγραφική μεταβολή, που 

συντελέστηκε κατά τη διάρκεια του Ανωτέρου Μειοκαίνου, στο 

χώρο του Αιγαίου Πελάγους, επιβεβαιώνεται από την παρουσία 

φάσεων, χαρακτηριστικών υφάλμυρων υδάτων, με Congeria, 

Melania, Melanopsis και Limnocardium (Dermitzakis & 

Georgiades-Dikeoulia, 1979, 1980, 1982, 1984, 1987). Συνεπώς, 

το Αιγαίο πέλαγος άρχισε να δημιουργείται στο τέλος του 



24 
 

Μειοκαίνου, ενώ έλαβε το σημερινό του σχήμα κυρίως κατά το 

Πλειόκαινο-Πλειστόκαινο (Hsü et al., 1978). 

 

2.2. Τοποθέτηση της Κρήτης στο ευρύτερο καθεστώς 

του Αιγαίου Πελάγους 

Η δομή και η γεωδυναμική εξέλιξη της νήσου Κρήτης είναι 

άμεσα συνδεδεμένη με την σύγκλιση του Ελληνικού 

περιθωρίου της Ευρωπαϊκής και της Αφρικανικής πλάκας. Η 

γεωδυναμική εξέλιξη της περιοχής περιορίστηκε σε μεγάλο 

βαθμό από την υποβύθιση της αφρικανικής πλάκας κάτω από 

το ευρωπαϊκό περιθώριο. Αυτές οι τεκτονικές διεργασίες 

έλαβαν χώρα σε ολόκληρο το Μειόκαινο, αλλά επίσης 

σηματοδοτήθηκαν από μία ισχυρή αύξηση τεκτονικής 

δραστηριότητας στα τέλη του Τορτονίου (Carminati et al., 1998; 

Wortel & Spakman, 2000; Hüsing et al., 2009). 

 

Εικ. 4 : Γεωδυναμική θέση της Κρήτης στο ελληνικό τόξο. 
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Γεωδυναμικά, η Κρήτη τοποθετείται στο νοτιότερο τμήμα του 

ελληνικού τόξου (Εικ. 4) που μεταναστεύει από τον βορρά προς 

τον νότο, με τη σημερινή της μορφή να έχει διαμορφωθεί τα 

τελευταία 3 εκ. χρόνια, μετά την ανύψωση της. Η Κρήτη, ως 

τμήμα του Ελληνικού περιθωρίου, κινείται με κατεύθυνση ΝΝΔ 

σε σχέση με την πλάκα της Αφρικής, πλησιάζοντας την 

Κυρηναϊκή χερσόνησο στο βόρειο άκρο της Βορειοανατολικής 

Αφρικής. Η ταχύτητα σύγκλισης των δύο πλακών έχει 

υπολογιστεί περίπου στα 40 χιλιοστά ανά έτος (Reilinger et al., 

2010). Το τεκτονικό καθεστώς της Κρήτης είναι συμπιεστικό, 

λόγω της υποβύθισης του υπολειπόμενου ωκεανού της Τηθύος. 

Το νησί διασπάται από πολυάριθμα ενεργά ρήγματα, 

διευθύνσεως κυρίως ΒΔ-ΝΑ, Β-Ν και Α-Δ, τα οποία διασχίζουν 

τον μεγαλύτερο όγκο των ασβεστολίθων του νησιού, 

σχηματίζοντας έτσι εντυπωσιακές τομές ανθρακικών ιζημάτων 

(Caputo et al., 2010). Στο κατώτερο έως μέσο Μειόκαινο, το 

χαμηλής γωνίας επεκτατικό πεδίο το οποίο έλαβε χώρα, έφερε 

στην επιφάνεια μεταμορφωμένα πετρώματα χαμηλής πίεσης 

και υψηλής θερμοκρασίας (Fassoulas et al., 1994; Jolivet et al., 

1996; Thomson et al., 1998; Rahl et al., 2005). Γενικά, η 

κρυσταλλική δομή των πετρωμάτων, είναι ενδεικτική 

μεταμόρφωσης υψηλής πίεσης-χαμηλής θερμοκρασίας κατά 

την διάρκεια του Ολιγόκαινου -Κατώτερο Μειόκαινο (e.g., 

Fassoulas et al., 1994; Thomson et al., 1998). Από το μέσο 

Μειόκαινο αρχίζει η ανύψωση των μεταμορφωμένων 

πετρωμάτων και σχηματίζονται οι νεογενείς λεκάνες (Fassoulas 

et al., 1994; Thomson et al., 1998; ten Veen and Postma, 1999). 
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2.3. Γεωλογικό καθεστώς της νήσου Κρήτης 

Η νήσος Κρήτη, βρίσκεται στο νότιο άκρο του Αιγαίου πελάγους, 

σε απόσταση 160 χλμ. από την ηπειρωτική Ελλάδα. Στη 

Μεσόγειο οριοθετείται ανατολικά και καλύπτει μια περιοχή 

8.336 τετρ. χλμ εκτεινόμενη από δυτικά προς ανατολικά με 

μήκος 260 χλμ. περίπου και με πλάτος να ποικίλει, φτάνοντας 

μέγιστο τα 60 χλμ. και ελάχιστο 12 χλμ. Βρέχεται βόρεια από το 

Κρητικό πέλαγος και νότια από το Λιβυκό. Το νησί αποτελείται 

από τρείς ορεινές μάζες με κατεύθυνση Δ-Α. Η κυριότερη 

οροσειρά είναι η Ίδη (Ψηλορείτης) με υψηλότερη κορυφή στα 

2.457 μ. Εξαιτίας του έντονου ορεινού χαρακτήρα, υπάρχουν 

αρκετά φαράγγια με κυριότερο και πιο επιβλητικό αυτό της 

Σαμαριάς, με βάθος, το οποίο φτάνει κοντά στο όριο της 

θάλασσας. Σε όλη την Κρήτη, κατά τη διάρκεια του Τορτονίου, 

παρατηρείται η μετάβαση από παλιρροιακές αποθέσεις άμμου 

σε μάργες ανοιχτής θάλασσας, οι οποίες επικαλύπτονται από 

ρηχής θάλασσας, μπεζ έως άσπρες μάργες και ασβεστόλιθους 

του Μεσσηνίου (Krijgsman et al., 1994). Τα νεογενή πετρώματα 

της περιοχής αποτελούνται από ανδρόκοκκα κλαστικά ιζήματα 

στη βάση τους, τα οποία μεταπίπτουν προς τα πάνω σε 

ημιπελαγικές μάργες και ασβεστόλιθους (Fortuin, 1977, 1978). 

Τα νεογενή ιζήματα, στο σύνολο τους, είναι τοποθετημένα 

ασύμφωνα πάνω από μία αυτόχθονη σειρά αλπικών 

πετρωμάτων ηλικίας Πέρμιο-Ολιγόκαινο. Στη βάση της 

επικρατούν κατά κύριο λόγο μεταμορφωμένα πετρώματα 

υψηλής πίεσης χαμηλής θερμοκρασίας γνωστά με τον όρο 

«φυλλίτες-χαλαζίτες» (Baumann et al. 1976; Bonnneau, 1984), 

ενώ η ακολουθία κλείνει με τον Ηωκαινικό φλύσχη (Εικ. 5). 
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Εικ. 5: Λεπτομερής γεωλογικός χάρτης της ανατολικής κρήτης σύμφωνα με τους Zelilidis et 

al. (2016). 

 

Μελέτες, οι οποίες πραγματοποιήθηκαν σε ιζήματα της 

ανατολικής Μεσογείου, κατέδειξαν ότι οι γεωχημικές μέθοδοι 

είναι ενδεικτικές των διαφορετικών προελεύσεων των ιζημάτων 

και ότι αυτές μπορούν να συνδεθούν με μεταβολές των 

περιβαλλοντικών συνθηκών που επικρατούσαν στην Μεσόγειο 

και την Αφρική (Bergametti et al., 1989; Wehausen & Brumsack, 

1998; Lourens et al., 2001; Larrasoaña et al., 2003; Köhler et al., 

2008). Οι παλαιοβαθυμετρικές αναπαραστάσεις, οι οποίες 

πραγματοποιήθηκαν με την βοήθεια πλαγκτονικών και 

βενθονικών τρηματοφόρων, έδειξαν μία βάθυνση από τα 400 
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στα 900 μέτρα η οποία έλαβε χώρα από τα 7,9 έως τα 7,5 εκ. 

χρόνια, ενώ η τάση αυτή δεν άλλαξε σημαντικά έως 

τουλάχιστον τα 7,1 εκ. χρόνια (Köhler et al., 2010a,b). Οι 

επικλυσιγενείς αποθέσεις του Πλειοκαίνου έχουν ανυψωθεί 

κατά αρκετά εκατοντάδες μέτρα, πάνω από την επιφάνεια της 

θάλασσας, τεκμηριώνοντας -έτσι- την άνοδο του νησιού στο 

σύνολο του (Peters et al., 1985; Meulenkamp et al., 1988, 1994). 

 

2.4. Ιζηματογενείς σχηματισμοί της Κρήτης στο 

Νεογενές 

Τα Νεογενή ιζήματα στην Κρήτη έχουν μελετηθεί από αρκετούς 

ερευνητές (Dermitzakis, 1969; Zachariiasse, 1975; Fortuin, 1977, 

1978; Meulenkamp et al., 1979; Meulenkamp & Hilgen, 1986; 

Postma & Drinia, 1993; Krijgsman et al., 1994; Brachert et al., 

2006, 2015; Antonarakou et al., 2007, 2018; Drinia et al., 2005, 

2006, 2007, 2008; Zachariasse et al., 2008, 2011; Mertz-Kraus et 

al., 2009a,b; Drinia & Antonarakou, 2012; Zelilidis et al., 2016; 

Agiadi et al., 2017; Moissette et al., 2018), και έχουν βρεθεί σ’ 

ένα μωσαϊκό από ρηξιγενή λεκάνες πάνω σε αλπικό υπόβαθρο 

(Zachariasse et al., 2008), ως αποτέλεσμα της έντονης 

επεκτατικής γεωδυναμικής διεργασίας που έλαβε χώρα στο 

Μέσο και Ανώτερο Μειόκαινο (ten Veen & Postma, 1999; 

Fassoulas, 2001; Meulenkamp & Sissingh, 2003; Reuter et al., 

2006).  

Η Νεογενής ιζηματογενή ακολουθία της Κρήτης έχει 

υποδιαιρεθεί από τον Meleunkamp (1979) και έχει 

προσδιορισθεί σε έξι λιθοστρωματογραγικές ενότητες (Εικ. 6): i) 

η ενότητα Πρίνα στο ανώτερο Μέσο Μειόκαινο, η οποία 

απαρτίζει την βάση της Νεογενούς ακολουθίας, και αποτελείται 
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από λατυποπαγής ασβεστόλιθους και κροκαλοπαγή, ii) η 

ενότητα Τεφέλιον του Τορτονίου, η οποία αποτελείται από 

φτωχά συμπαγή θαλάσσια και ποτάμια-λιμναία κροκαλοπαγή, 

ψαμμίτες-πηλίτες, όπου υπέρκειται ασύμφωνα του προ-

Νεογενούς υποβάθρου ή της ενότητας Πρίνα, iii) η ενότητα 

Βρύσσες του Ανωτέρου Τορτονίου με Μειόκαινο αποτελείται 

από θαλάσσιους βιοκλαστίτες, υφαλογενείς ασβεστόλιθους ή 

εναλλαγές ελασματοποιημένων και ομογενών μαργών, με 

τοπικές παρεμβολές εβαποριτών, iv) η ενότητα Ελληνικό του 

Μεσσηνίου, περιέχει χερσαία κροκαλοπαγή και λιμναίους, 

ποτάμιους και λιμνοθαλάσσιους ψαμμίτες και πηλίτες με 

τοπική ένδειξη από στρώματα εβαποριτών στην δυτική Κρήτη, 

πιθανόν συσχετιζόμενα με την κρίση αλμυρότητας του 

Μεσσηνίου, v) η ενότητα Φοινικιά η οποία αποτέθηκε κατά τη 

διάρκεια του Κατώτερου Πλειοκαίνου, και αποτελείται από 

ανοιχτής θάλασσας μάργες, vi) η ενότητα Αγία Γαλήνη ηλικίας 

Ανωτέρου Πλειοκαίνου-Πλειστοκαίνου η οποία υπέρκειται της 

ενότητας Φοινικιά και περιέχει χερσαία κροκαλοπαγή και 

ποταμο-δελταϊκούς ψαμμίτες και πηλίτες. 
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Εικ. 6. : Νεογενείς αποθέσεις της Κρήτης, χωρισμένες σε έξι λιθοστρωματογραφικές 
ενότητες σύμφωνα με τον Meulenkamp (1979). 

 

Συγκεκριμένα, στην ανατολική Κρήτη, τα παλαιότερα 

χρονολογημένα ιζήματα είναι οι εναλλαγές των θαλάσσιων 

μαργών και σαπροπηλών του Ανώτερου Τορτονίου-Μεσσηνίου 

στην περιοχή Φανερωμένη-Σητεία (ανήκει στο νεότερο τμήμα 

της ενότητας Τεφέλιον), που αντιπροσωπεύουν εναλλαγές 

ξηρών-υγρών κλιματικών συνθηκών(Hilgen et al., 1995, 1997; 

Krijgsman et al., 1995). Σε αρκετά μέρη, στην ανατολική Κρήτη, 

αυτοί οι διακριτοί ιζηματογενείς κύκλοι μεταπίπτουν προς τα 

πάνω είτε σε εναλλαγές άσπρων ασβεστιτικών μαργών και 

σαπροπηλών, είτε σε καλκαρενίτες με ασβεστιτικές-
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σαπροπηλιτικές μάργες. Η ιζηματογενής ακολουθία 

ακολουθείται από ποταμο-λιμναία και ανοιχτής θάλασσας 

υφάλου ιζήματα του Ανώτερου Μειοκαίνου. Η γενικότερη 

μεταβολή από ρηχά θαλάσσια κλαστικά σε ανθρακικά, και 

τελικά σε εβαπορίτες αντανακλά μία αυξανόμενη έλλειψη 

ιζήματος της λεκάνης, που μακροπρόθεσμα συσχετίζεται με την 

αύξηση της θαλάσσιας στάθμης, και την κλιματική ξήρανση που 

συνέβη κατά τη διάρκεια του Ανώτερου Μειοκαίνου (Fassoulas, 

2001; Reuter et al., 2006; Zidianakis et al., 2004). 
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3. Υλικό και μέθοδοι ανάλυσης 

3.1. Μικροπαλαιοντολογικές αναλύσεις 

Για την παρούσα εργασία πραγματοποιήθηκε δειγματοληψία 

από τις κυκλικές αποθέσεις μαργαϊκών και σαπροπηλητικών 

οριζόντων της ιζηματογενούς ακολουθίας του Ανωτέρου 

Μειοκαίνου της τομής Φανερωμένη στην Κρήτη. Συλλέχθηκαν 

38 δείγματα σ’ ένα στρωματογραφικό διάστημα περίπου 50 

μέτρων, το οποίο αντιστοιχεί σε μέσο όρο συλλογής 1,3 

μέτρα/δείγμα. Τα δείγματα που συλλέχθηκαν μεταφέρθηκαν 

στο εργαστήριο, πλύθηκαν χρησιμοποιώντας κόσκινα 

διαμέτρου 63 και 125 μm και ξηράνθηκαν σε φούρνο σε 

θερμοκρασία 400C. Έπειτα, διαχωρίστηκε το κάθε δείγμα με τον 

μικροδιαχωριστή Otto microsplitter σε ισόποσες ποσότητες, 

από τις οποίες συλλέχθηκαν και μετρήθηκαν 200-300 άτομα 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων έτσι ώστε να γίνει η ποιοτική 

ανάλυση της περιεχόμενης μικροπανίδας. 

 

3.2. Αναλύσεις στο Ηλεκτρονικό Μικροσκόπιο 

Σάρωσης (SEM)- Ορυκτολογία 

Οι ιζηματογενείς ακολουθίες συνίστανται κυρίως από 

ομογενείς ή ελασματοποιημένες μάργες σε εναλλαγές με 

σαπροπηλούς και ασβεστόλιθους. Η χρονική περίοδος μελέτης 

(Τορτόνιο και Μεσσήνιο) χαρακτηρίζεται από διαφορετικά 

ποσοστά του ανθρακικού ασβέστιου (CaCO3) γεγονός που έχει 

άμεσο αντίκτυπο στο βαθμό διατήρησης των ασβεστιτικών 

μικροαπολιθωμάτων. Αντιπροσωπευτικά δείγματα του είδους 

G. obliquus επιλέχθηκαν για αναλύσεις στο ηλεκτρονικό 

μικροσκόπιο σάρωσης εξοπλισμένο με σύστημα 

μικροανάλυσης, διασποράς ενέργειας ακτίνων Χ (SEM-EDS). Τα 

δείγματα τοποθετήθηκαν σε βάσεις χρησιμοποιώντας άνθρακα 
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ως αγώγιμη κόλλα και επι-ανθρακώθηκαν πριν τη 

φωτογράφισή τους. Οι μικρογραφίες του ηλεκτρονικού 

μικροσκοπίου πραγματοποιήθηκαν με τη χρήση του 

ηλεκτρονικού μικροσκοπίου Jeol JSM 5600 SEM, εξοπλισμένο με 

το αυτοματοποιημένο ISIS 300 OXFORD σύστημα διασποράς 

ακτίνων X-ray, στο Τμήμα Γεωλογίας και Γεωπεριβάλλοντος 

(Εθνικό και Καποδιστριακό Πανεπιστήμιο Αθήνας, ΕΚΠΑ). Το 

ανάγλυφο και η δομή του κελύφους, οι αποθέσεις αυθιγενών 

κρυστάλλων ανόργανου ασβεστίτη/δολομίτη και ο βαθμός 

διατήρησης ή διάλυσής τους έχουν αξιολογηθεί 

χρησιμοποιώντας εικόνες από το SEM. Τα δεδομένα από την 

μέθοδο περιθλασιμετρίας ακτίνων Χ (XRD) έχουν αποκτηθεί 

χρησιμοποιώντας το περιθλασίμετρο ακτίνων-Χ τύπου Siemens 

Model 5005. Οι συνθήκες λειτουργίας για τις SEM/EDS και XRD 

αναλύσεις ακολουθούν το προτόκολλο που περιγράφεται 

αναλυτικά από τους Vasilatos & Economou-Eliopoulos (2018). 

Για να περιγράψουμε τους διαφορετικούς τύπους της 

διαγένεσης και επιπλέον να ποσοτικοποιήσουμε τη διαγενετική 

μεταβολή, όπως αυτή απεικονίζεται στα κελύφη των 

τρηματοφόρων, χρησιμοποιούμε ειδική ορολογία όπως έχει 

καθοριστεί από τους Sexton et al. (2006). Οι όροι ‘glassy’ και 

‘frosty’ υπονοούν δύο διαφορετικά στάδια ταφονομίας, αλλά 

όπως αποδεικνύεται στην παρούσα εργασία υπάρχει σταδιακή 

ανάπτυξη ενός ενδιάμεσου σταδίου διατήρησης των κελυφών 

με αντιπροσωπευτικά χαρακτηριστικά και των δύο παραπάνω 

σταδίων. Επιπλέον, το υλικό που έχει περαιτέρω επηρεαστεί 

από τις διαγενετικές διαδικασίες θα μπορούσε να 

χαρακτηριστεί ως ‘chalky’. 
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3.3 Αναλύσεις σταθερών ισοτόπων 

Σε κάθε δείγμα συλλέχθηκαν 50 άτομα του είδους 

Globigerinoides obliquus από την κλάση των 250-300μm, και 

ζυγίστηκαν σε μικροζυγαριά ακριβείας. Με σκοπό να 

συγκεντρωθεί η απαιτούμενη ποσότητα (100 mg) για τις 

ισοτοπικές αναλύσεις, χρησιμοποιήθηκαν 20 άτομα του 

παραπάνω είδους για κάθε δείγμα. Στο εργαστήριο τα 

επιλεγμένα άτομα θρυμματίστηκαν με τη χρήση δύο γυάλινων 

πλακιδίων και μεταφέρθηκαν σε φιαλίδια των 0,5 ml όπου έγινε 

πλύση με αλκοόλη. Μετά το στάδιο του καθαρισμού των 

τρηματοφόρων, τα δείγματα ξηράνθηκαν σε φούρνο για 24 

ώρες. Οι αναλύσεις των ισοτόπων πραγματοποιήθηκαν στην 

Ολλανδία, στο Τμήμα Faculteit Aardwetenschappen του 

πανεπιστημίου της Ουτρέχτης. 

 

3.4. Αναλύσεις ιχνοστοιχείων 

Από το ίδιο είδος (Globigerinoides obliquus) επιλέχθηκαν 

επιπροσθέτως 15-20 άτομα, μέχρι να συγκεντρωθεί η ποσότητα 

300 mg ασβεστίτη για κάθε δείγμα με σκοπό να 

πραγματοποιηθεί η ανάλυση ιχνοστοιχείων στα κελύφη τους. 

Αρχικά τα κελύφη θρυμματίστηκαν (“crushing”) με τη βοήθεια 

δυο γυάλινων πλακιδίων, και καθαρίστηκαν με αιθανόλη, για 

την αποφυγή επιμολύνσεων. Στην συνέχεια, τα σπασμένα 

κελύφη μεταφέρθηκαν σε ειδικά φιαλίδια, τα οποία είχαν 

απολυμανθεί με 10% νιτρικό οξύ, χωρίς να έρχονται σε επαφή 

με το φυσικό περιβάλλον. Το επόμενο βήμα (“cleaning”) του 

καθαρισμού των απολιθωμάτων, πραγματοποιήθηκε με βάση 

τη μέθοδο που προτείνεται από τον Greaves et al. (2008), γι’ 

αυτό τον σκοπό τα κελύφη άνοιξαν για να γίνει καλύτερα ο 

καθαρισμός στο εσωτερικό των τοιχωμάτων. Το βήμα αυτό 
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χωρίζεται σε τέσσερα περαιτέρω βήματα που 

πραγματοποιούνται μέσα σ’ έναν απαγωγό και αποτρέπει τον 

κίνδυνο μολύνσεως του υλικού μελέτης από το περιβάλλον 

κατά την διάρκεια της διαδικασίας. Η χρήση ειδικών χημικών 

αντιδραστηρίων σε κάθε βήμα απαιτεί ιδιαίτερη προσοχή ώστε 

να ολοκληρωθεί επιτυχώς ο καθαρισμός των τρηματοφόρων 

και να οδηγηθούμε στις σωστές μετρήσεις των λόγων των 

στοιχείων ως προς το Ca. Οι παραπάνω εργαστηριακές 

αναλύσεις λάβανε χώρα σε ειδικά εξοπλισμένο εργαστήριο της 

Βιογεωχημείας στο Αυτόνομο Πανεπιστήμιο της Βαρκελώνης 

(Universitat Autonoma de Barcelona; UAB), καθώς και η 

υπόλοιπη διαδικασία στο ICTA. H ακολουθία των ιχνοστοιχείων 

που αναλύθηκαν περιλαμβάνει τα στοιχεία 7Li, 24Mg, 43Ca, 86Sr, 
137Ba, 27Al, 111Cd, 146Nd, 56Fe, και 55Mn. 

 

3.5. Αλατότητα 

Η καταγραφή της αλατότητας αποτελεί μία σύνθεση από 

παγκόσμια και τοπικές επιδράσεις που πρέπει στο σύνολό τους 

να ληφθούν υπόψη έτσι ώστε να προκύψουν αξιόπιστες 

τοπικής κλίμακας μεταβολές της. Τα ισότοπα των 

τρηματοφόρων (δ18Ο) εξαρτώνται από τη θερμοκρασία και τον 

ισοτοπικό δείκτη των επιφανειακών υδάτων (δ18OSW) τη στιγμή 

της ασβεστοποιήσης του κελύφους, η οποία με την σειρά της 

εξαρτάται από την αλατότητα και τους πάγους (ice volume). Για 

να απομονώσουμε το σήμα που προέρχεται από την ισοτοπική 

σύσταση του θαλασσινού νερού δ18OSW, το συστατικό που 

συνδέεται με τη θερμοκρασία αφαιρέθηκε χρησιμοποιώντας 

την ειδικά βαθμονομημένη για το είδος Orbulina universa 

εξίσωση της παλαιοθερμοκρασίας των Bemis et al. (1998) 

(T=16,5-4,80* (δ18OSW-0,27‰)), σφάλμα ±0,7oC). Με σκοπό να 
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διορθώσουμε τις παραγόμενες τιμές για το σήμα δ18OSW που 

σχετίζεται με τα παγκόσμια παγετώδη καλύμματα, 

χρησιμοποιήσαμε την καμπύλης της θαλάσσιας στάθμης των 

Miller et al. (2011), η οποία κατασκευάστηκε με βάση πολλαπλά 

καλά χρονολογημένων και γεωγραφικά διανεμημένων 

ισοτοπικών καταγραφών από κοραλλιογενείς υφάλους και 

βενθονικά τρηματοφόρα. Τα δεδομένα της θαλάσσιας στάθμης 

μετατράπηκαν σε μέσες θαλάσσιες ισοτοπικές μεταβολές 

εφαρμόζοντας μία αύξηση της τάξεως των 0,008‰ ανά μέτρο 

της πτώσης στάθμης της θάλασσας (Schrag et al., 2002). Εν 

συνεχεία, οι τιμές αυτές αφαιρέθηκαν από το σήμα δ18Osw 

ώστε να αποκτήσουμε τοπικής κλίμακας, ανεξάρτητες από 

παγετώδη καλύμματα ισοτοπικές μεταβολές του θαλασσινού 

νερού (δ18OIVF-SW), οι οποίες θεωρούνται ότι αντανακλούν 

τοπικής κλίμακας μεταβολές της αλατότητας. Ο συνολικός 

υπολογισμός των σφαλμάτων στις υπολογισμένες τιμές δ18Osw 

είναι της τάξεως ~0,31‰, οι οποίες είναι σε απόλυτη συμφωνία 

με τα αντίστοιχα σφάλματα (±0,30‰) που αναφέρονται στον 

υπολογισμό της παλαιο-αλατότητας κατά τη διάρκεια 

παλαιοπεριβαλλοντικών ανασχηματισμών (Rohling, 2007; Kallel 

et al., 1997a, 1997b; Schmidt, 1999; Schmidt & Lynch-Stieglitz, 

2011; Antonarakou et al., 2015). Τα απόλυτα σφάλματα στο 

σήμα δ18OIVF-SW μπορούν με δυσκολία να αξιολογηθούν για το 

Ανώτερο Μειόκαινο, αλλά αναμένεται να είναι μικρότερης 

σημασίας επειδή οι παγκόσμιες μεταβολές παγετωδών 

καλυμμάτων αυτή την περίοδο ήταν μικρές και δεν φαίνεται να 

επηρεάζουν σημαντικά τις όποιες μεταβολές σημειώνονται 

μεταξύ των καταγραφών (Williams et al., 2005). Καθώς δεν 

έχουμε τρόπο να εκτιμήσουμε την κλίση της σχέσης της 

ισοτοπικής σύστασης του θαλασσινού νερού με την αλατότητα 

(δ18Osw-S) στο ανώτερο Μειόκαινο, χρησιμοποιούμε την 
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αντίστοιχη σχέση για τα σύγχρονα ύδατα της Μεσογείου (1‰ 

αλλαγή της αλατότητας έχει ως αποτέλεσμα 0,41‰ αλλαγή σε 

δ18Osw; Kallel et al., 1997; Pierre, 1999), για να μετατρέψουμε 

την ισοτοπική ανωμαλία σε απόλυτες τιμές θαλάσσιας 

επιφανειακής αλατότητας (SSS). Χρησιμοποιούμε αυτήν την 

κλίση (0,41‰ αντί για 0,25‰; Pierre, 1999), επειδή είναι πιο 

κοντά σε αυτό (0,41‰) που καταγράφεται σε ωκεάνιες 

συνθήκες μέσου γεωγραφικού πλάτους (Craig & Gordon, 1965; 

Pierre et al., 1994). 

Πιθανή πηγή σφάλματος στην μέθοδο μας είναι η σταθερή 

σχέση δ18Osw και αλατότητας και η ακόλουθη κανονικοποίηση 

σε σύγχρονες συνθήκες, η οποία εμπεριέχεται σε όλες τις 

ισοτοπικές μεταβολές κατά το παρελθόν και στην 

συνεπαγόμενη ανασύσταση της αλατότητας. Ειδικά στο 

Ανώτερο Μειόκαινο στην περιοχή της ανατολικής Μεσογείου με 

τις εβαποριτικές αποθέσεις και την εισροή γλυκού νερού, αυτή 

η σχέση πιθανόν να έχει μεταβληθεί. Ωστόσο, σημειώνεται ότι 

οι τιμές της θαλάσσιας επιφανειακής αλατότητας που 

παρουσιάζονται σε αυτήν την εργασία έχουν κυρίως ένα 

χαρακτήρα απεικόνισης και φαίνονται ως υπολογισμοί. 

Χρησιμοποιούνται για να δείξουν τη συσχέτιση με τα δ18OIVF-SW 

δεδομένα, και επιπροσθέτως για να ερευνήσουμε τη δυνητική 

επίδρασή της αλατότητας στα αποτελέσματά μας. Τέλος, 

σημειώνεται ότι οι υπολογισθείσες τιμές αλατότητας 

ακολουθούν προηγούμενες εργασίες που έχουν μετατρέψει το 

ισοτοπικό σήμα (δ18Ο) της Μεσογείου σε τιμές αλατότητας 

(Emeis et al., 2000; Kallel et al., 1997; Myers et al., 1998; Thunell 

& Williams, 1989), είτε με βάση υπολογισμούς (π.χ. Tzanova, 

2015) είτε με βάση προβλέψεις από μοντέλα (Simon et al., 2017; 

Simon & Meijers 2017).  
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4. Αποτελέσματα 

4.1. Περιγραφή της τομής Φανερωμένη 

Η τομή Φανερωμένη (Εικ. 7) βρίσκεται στο ανατολικό τμήμα της 

νήσου Κρήτης και απέχει 24 km νότια από τον Άγιο Νικόλαο και 

δυτικά από την Σητεία. Η περιοχή πήρε το όνομα της από την 

μονή Παναγίας Φανερωμένης που βρίσκεται σε υψόμετρο 540 

μέτρων. Η τομή έχει πάχος 60 μέτρα και έχει μελετηθεί και 

περιγραφεί αναλυτικά στο παρελθόν από τους Krijgsman et al., 

(1994). Πρόκειται για μία τομή που αποτελείται από μία 

αδιατάρακτη αλληλουχία θαλάσσιων ιζημάτων, τα οποία 

παρουσιάζουν κυκλικές εναλλαγές από ημιπελαγικές μάργες 

και σαπροπηλούς (Krijgsman et al, 1995).  

 

Εικ. 7 : Τομή Φανερωμένη. 

Το κατώτερο τμήμα της τομής αποτελείται από κυκλικές 

εναλλαγές ημιπελαγικών λευκών και γκρίζων μαργών (Negri & 

Villa, 1999). Σε αντίθεση, στο ανώτερο τμήμα της τομής 
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παρατηρείται μετάβαση από ανοιχτής θάλασσας μάργες σε 

μικρού βάθους ανθρακικούς ορίζοντες (Krijgsman et al., 1994). 

Επιπλέον, στο ανώτερο μέρος της τομής υπάρχει ένας λεπτός 

ορίζοντας 1,5 μέτρου περίπου πάχους, που έχει υποστεί 

κατάπτωση και σύμφωνα με τους Krijgsman et al. (1994) 

αποτελεί ένα μεμονωμένο ιζηματολογικό κύκλο. Γενικά στην 

υπό μελέτη τομή οι ιζηματολογικοί κύκλοι παρουσιάζουν μία 

διμερή αποθετική ακολουθία, κατά την οποία διακρίνονται 

άσπρα-γκρι χρώματος στρώματα, με τα γκρι στρώματα να είναι 

λιγότερο σκληρά, ενώ στο δεύτερο μισό της τομής οι 

σαπροπηλοί αρχίζουν να αντικαθιστούν τα γκρίζα στρώματα 

μαργών (Krijgsman et al., 1994). Από προηγούμενες εργασίες 

στην τομή εκτός από πλαγκτονικά τρηματοφόρα έχουν βρεθεί 

και μελετηθεί κοινότητες μικροαπολιθωμάτων όπως 

ναννοπλαγκτόν, βρυόζωων, οστρακώδη και βενθονικών 

τρηματοφόρων, καθώς και πανίδες ψαριών (Krijsman et al., 

1995; Moissette et al., 2018). Στην οροφή της τομής υπάρχουν 

ίχνη βιοαναμόχλευσης, γεγονός που δύσκολα συναντάμε σε 

ισόχρονες τομές (Moissette et al., 2018). 

 

4.2. Λιθοστρωματογραφία των προ-εβαποριτικών 

αποθέσεων της τομής Φανερωμένη 

Η τομή Φανερωμένη, σε αντιστοιχία με τις προ-εβαποριτικές 

ιζηματογενείς κυκλικές ακολουθίες του Ανωτέρου Μειοκαίνου 

(Sprovieri et al., 1996; Hilgen & Krijgsman 1999; Krijgsman et al., 

1999; Drinia et al., 2007; Kouwenhoven et al., 1999, 2003; 

Gennari et al., 2018), είναι ενδεικτική της τριμερούς ανάπτυξης 

των στρωμάτων, αποτελούμενα από μαργαικούς, 

σαπροπηλιτικούς και ασβεστολιθικούς ορίζοντες (Εικ.8). 
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Εικ. 8: Λιθοστρωματογραφική κολώνα των προ-εβαποριτικών 

ιζημάτων της τομής Φανερωμένη στην Κρήτη 

 

Αναλυτικά, η λεπτομερής ακολουθία των ιζημάτων σε 

συνδυασμό με τις θέσεις δειγματοληψίας της υπό μελέτη τομής 

είναι η ακόλουθη: 

 0-1m μάργα. 

 1-2m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D1). 

 2-3m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D2). 
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 3-4,5m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D3). 

 4,5-5m μάργα. 

 5-6m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 6-6,8m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D4). 

 6,8-7,8m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 7,8-8m μάργα. 

 8-8,5m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D5). 

 8,5-9,5m μάργα (Δείγμα FAN-D6). 

 9,5-10,8m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D7). 

 10,8-11,8m μάργα (Δείγμα FAN-D8). 

 11,8-12,6m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 12,6-13m μάργα. 

 13-14m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 14-15m μάργα (Δείγμα FAN-D9). 

 15-15,5m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D10). 

 15,5-16m μάργα. 

 16-16,4m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 16,4-17m μάργα (Δείγμα FAN-D11). 

 17-17,4m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D12). 

 17,4-18,2m μάργα. 

 18,2-18,6m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 18,6-19m μάργα (Δείγμα FAN-D13). 

 19-19,8m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D14). 

 19,8-21m μάργα. 

 21-22m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 22-22,6m μάργα (Δείγμα FAN-D15). 

 22,6-23m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D16). 

 23-23,6m μάργα.  

 23,6-24m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 24-24,6m μάργα (Δείγμα FAN-D17). 
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 24,6-25m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D18). 

 25-27,5m μάργα (Δείγματα FAN-D19, FAN-D20). 

 27,5-28m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 28-30m μάργα (Δείγμα FAN-D21). 

 30-30,1m ψαμμίτης. 

 30,1-30,6m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D22). 

 30,6-31m μάργα. 

 31-31,5m ελασματοποιημένη μάργα. 

 31,5-33,8m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D23). 

 33,8-34,5m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D24). 

 34,5-36,5m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D25). 

 36,5-36,8m ελασματοποιημένη μάργα.  

 36,8-37,9m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D26). 

 37,9-38,2m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D27). 

 38,2-40,2m μάργα (Δείγμα FAN-D28). 

 40,2-40,4m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 40,4-42m μάργα (Δείγμα FAN-D29). 

 42-42,4m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 42,4-42,7m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D30). 

 42,7-43,3m μάργα. 

 43,3-43,5m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D31). 

 43,5-43,8m ελασματοποιημένη μάργα. 

 43,8-45,7m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγματα FAN-D32, 

FAN-D33). 

 45,7-46m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D34). 

 46-46,7m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D35). 

 46,7-46,8m ελασματοποιημένη μάργα. 

 46,8-47,1m αργιλικός ασβεστόλιθος. 

 47,1-47,3m  

 47,3-47,5m αργιλικός ασβεστόλιθος. 



43 
 

 47,5-47,7m ελασματοποιημένη μάργα (Δείγμα FAN-D36). 

 47,7-47,8m  

 47,8-49,4m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D37). 

 49,4-49,5m μάργα. 

 49,5-50m αργιλικός ασβεστόλιθος (Δείγμα FAN-D38). 
 

 

4.3. Βιοστρωματογραφία της τομής 

Η χρονοστρωματογραφική διάρθρωση της τομής 

πραγματοποιήθηκε με τη μελέτη της πανίδας των περιεχόμενων 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων. Κυρίως καθορίζεται από την 

πρώτη και τελευταία εμφάνιση ειδών δεικτών, από απότομες 

αλλαγές στις συγκεντρώσεις των ειδών, καθώς και την αλλαγή 

της φοράς περιέλιξής τους. Τα χαρακτηριστικά είδη-δείκτες που 

χρησιμοποιήθηκαν για τη βιοστρωματογραφική διάρθρωση της 

τομής είναι: Groborotalia scitula, Globorotalia menardii, 

Catapsydrax parvulus, Globorotalia nicolae. Με βάση τα 

παραπάνω είδη καθορίστηκαν 10 αστρονομικά χρονολογημένα 

βιοσυμβάντα που περιγράφονται αναλυτικά παρακάτω και 

απεικονίζονται στον Πίνακα 1.  

Η αλλαγή από δεξιόστροφα σε αριστερόστροφα άτομα του 

είδους G. scitula που εντοπίστηκε στα 3,5 μέτρα και έχει 

χρονολογηθεί στα 7,58 εκ. χρόνια. Στα 8,2 μέτρα υψόμετρο 

απαντά η τελευταία κοινή εμφάνιση του είδους G. menardii 4, 

που σηματοδοτεί τα 7,51 εκ. χρόνια. Αντίστοιχα, η τελευταία 

κοινή εμφάνιση του C. parvulus εντοπίζεται στα 12,8 μέτρα και 

αντιστοιχεί στα 7,45 εκ. χρόνια. Στην συνέχεια, στα 19,4 μέτρα 

εντοπίζεται η πρώτη κοινή εμφάνιση του G. menardii 5 που έχει 

χρονολογηθεί στα 7,36 εκ. χρόνια. 
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Βιοσυμβάντα Πλαγκτονικών 

Τρηματοφόρων 

Στρωματογραφικό 

επίπεδο (μέτρα) 
Ηλικία (εκ. χρ.) 

Α
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ο
 

 
Μ
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LO G. nicolae 57.7 6.72 

FO G. nicolae 41.0 6.83 

LCO G. scitula group (sin) 32.4 7.08 

FCO G. miotumida group 24.6 7.24 

Το
ρ

τό
νι

ο
 

 

Paracme end G. scitula group (dex) 22.2 7.28 

Influx G. menardii 4 within G. menardii 5 22.2 7.28 

FO G. menardii 5 (dex) 19.4 7.36 

LO C. parvulus 12.8 7.45 

LCO G. menardii 4 (sin) 8.2 7.51 

G. scitula group coiling change D/S 3.5 7.58 

 

Πίνακας 1 : Αστρονομικά χρονολογημένα βιοσυμβάντα πλαγκτονικών τρηματοφόρων του 

Ανωτέρου Μειοκαίνου που προσδιορίστηκαν στην τομή Φανερωμένη. 

 

Στα 22,2 μέτρα έχουμε την επανεμφάνιση των δεξιόστροφων 

ατόμων του είδους G. scitula και την επανεμφάνιση ατόμων του 

είδους G. menardii 4 μέσα στο εύρος της G. menardii 5 που 

αντιστοιχούν χρονοστρωματογραφικά στα 7,28 εκ. χρόνια. Στα 

24,6 μέτρα υψόμετρο σημειώνεται στην συνάθροιση 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων η αντικατάσταση του είδους G. 

menardii 5 από τα αριστερόστρωφα άτομα των ειδών που 

ανήκουν στην ομάδα G. miotumida. Το βιοσυμβάν αυτό είναι 

χρονολογημένο στα 7,24 εκ. χρόνια και σηματοδοτεί το όριο 

Τορτονίου/Μεσσηνίου (Krijgsman et al., 1994, 1997, 1999a; 

Hilgen et al., 1995; Hilgen & Krijgsman, 1999; Sierro et al., 2001; 

Lourens et al., 2004). Συγκεκριμένα, το όριο 
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Τορτονίου/Μεσσηνίου καθορίζεται από την πρώτη εμφάνιση 

του είδους G. conomiozea στη Μεσόγειο θάλασσα, ένα γεγονός 

που από παλαιοωκεανογραφικής άποψης ερμηνεύεται από την 

εισροή πιο ψυχρών υδάτινων μαζών από τον Ατλαντικό ωκεανό 

στη λεκάνη της Μεσογείου (Hodell et al., 1989; Krijgsman et al., 

1997; Montanari et al., 1997). Στο μεσαίο τμήμα της τομής, και 

συγκεκριμένα στα 32,4 μέτρα υψόμετρο, παρατηρείται η 

τελευταία εμφάνιση των δεξιόστροφων ατόμων του είδους G. 

scitula που έχει χρονολογηθεί στα 7,08 εκ. χρόνια. Τέλος, η 

ιζηματογενής ακολουθία κλείνει με την πρώτη και τελευταία 

εμφάνιση του είδους G. nicolae. Τα δύο παραπάνω 

βιοσυμβάντα που αναγνωρίσθηκαν στο ανώτερο τμήμα της 

τομής (41,0 και 57,7 μέτρα αντιστοίχως) αντιστοιχούν χρονικά 

στα 6,72 και 6,3 εκ. χρόνια. 

 

4.4. Κατανομή πλαγκτονικών τρηματοφόρων στο 

Ανώτερο Μειόκαινο 

Τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα αναγνωρίσθηκαν και 

ταξινομήθηκαν σε 15 διαφορετικά είδη (Εικ. 9): Globigerinoides 

obliquus, Globoturborootalita apertura, Globigerina bulloides, 

Globigerinella siphonifera, Neogloboquadrina acostaensis, 

Turborotalita quinqueloba, Globigerinita glutinata, Orbulina 

universa, Globigerinoides sacculifer, Globorotalia menardii 4, 

Globorotalia menardii 5, Globorotalia scitula, Globoturborotalita 

nepenthes, Catapsydrax parvulus, Globorotalia miotumida 

group (Globorotalia miotumida και Globorotalia conomiozea). 

Από αυτά τα είδη τα G. obliquus, G. apertura, G. bulloides, T. 

quinqueloba, G. glutinata, O. universa, G. sacculifer και G. 

nepenthes παρουσιάζουν μία συνεχή κατανομή σε ολόκληρη 

την ιζηματογενή ακολουθία. Αντιθέτως, τα είδη G. siphonifera, 
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N. acostaensis, G. menardii 4, G. menardii 5, G. scitula, C. 

parvulus, G. miotumida group εμφανίζουν μία σποραδική 

κατανομή, με σημαντικές διαφοροποιήσεις ως προς τα ποσοστά 

εμφάνισής τους. 

 

 

 

Εικ. 9 : Πρότυπο κατανομής των πλαγκτονικών τρηματοφόρων της τομής Φανερωμένης. 

Το είδος G. obliquus είναι ένα από τα πιο κοινά απαντούμενα 

και άφθονα είδη στην τομή. Στη βάση της τομής, που 

αντιστοιχεί χρονικά στο ανώτερο Τορτόνιο, το είδος αυτό 

παρουσιάζει σημαντικές διακυμάνσεις, με τα μέγιστα ποσοστά 

εμφάνισής του να προσεγγίζουν το 30% (6 και 25 μέτρα 

υψόμετρο). Από το τέλος του Τορτονίου και κατά τη διάρκεια 

του Μεσσηνίου το παραπάνω είδος εμφανίζει μία αυξητική 

τάση με ποσοστά που αντιστοιχούν ως και το 60% της συνολικής 

πανίδας. Το είδος G. obliquus θεωρείται προγονικός τύπος του 

είδους Globigerinoides ruber (Bé & Hutson, 1977), αποτελεί 
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χαρακτηριστικό είδος θερμών και ολιγοτροφικών 

περιβαλλόντων (Sprovieri et al., 2003, 2006; Antonarakou et al., 

2007). 

Το είδος G. apertura είναι το πιο άφθονο είδος της τομής, 

παρουσιάζοντας τα μεγαλύτερα ποσοστά εμφάνισης, 

συγκριτικά με τα υπόλοιπα είδη. Στα πρώτα δέκα μέτρα της 

τομής, τα ποσοστά αφθονίας του κυμαίνονται από 15-37%. Στο 

μεσαίο τμήμα της τομής το είδος αυτό κυριαρχεί στην πανίδα 

με τις μέγιστες συγκεντρώσεις του να καταγράφονται στα 18 και 

26 μέτρα. Στην κορυφή παρατηρείται σημαντική μείωση στα 

ποσοστά εμφάνισής του (10-15%). 

Το είδος G. nepenthes παρουσιάζει συνεχή κατανομή σε όλη την 

έκταση της τομής, αν και έχει μικρά ποσοστά εμφάνισης που 

δεν ξεπερνάνε τα 10%. Εξαίρεση αποτελούν τα 10-15 και στα 

35,5 μέτρα της τομής, όπου το παραπάνω είδος παρουσιάζει 

αυξημένα ποσοστά σε σύγκριση με την υπόλοιπη ιζηματογενής 

ακολουθία. 

Το είδος G. bulloides εμφανίζει μία σταθερή γενικά εικόνα κατά 

μήκος της τομής. Η κατανομή του δείχνει μία συνεχής 

‘κυματοειδής’ εικόνα με μεγαλύτερα ποσοστά στο πρώτο μισό 

της τομής, ενώ λίγο πριν το όριο Τορτονίου-Μεσσηνίου τα 

ποσοστά εμφάνισής του μειώνονται αισθητά, παρουσιάζοντας 

παράλληλα σημαντικές διακυμάνσεις. Άξιο αναφοράς είναι ότι 

τα περισσότερα μέγιστά του συμπίπτουν με τα ελάχιστα του 

είδους G. obliquus, και αντιστρόφως, γεγονός που προφανώς 

δεικνύει έναν ανταγωνιστικό τρόπο συμβίωσης των δύο ειδών. 

Τα μέγιστα ποσοστά εμφάνισής του καταγράφονται στα 2,5μ., 

10μ., 14μ., 16,5μ., 24μ., 28μ., 32,5μ. και 48μ. αντιστοίχως. 
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Αντίθετα, τα ελάχιστα ποσοστά εμφάνισης χαρακτηρίζουν τα 

6μ., 11,5μ., 15μ., 19μ., 26μ., 30,5μ. και 35,5μ. της τομής. 

Ακόμα ένα είδος με συνεχή κατανομή είναι η O. universa. Σε 

αντιστοιχία με το είδος G. nepenthes, τα ποσοστά εμφάνισής 

του είναι μικρότερα από 10% στο μεγαλύτερο μέρος της τομής, 

με μοναδικές εξαιρέσεις για σχεδόν πέντε μέτρα στην αρχή (4-9 

μέτρα) και στην κορυφή της τομής. Η ταυτόχρονη παρουσία 

μεγίστων του παραπάνω είδους με αυτά του είδους G. obliquus 

αντανακλά ιδιαιτέρως θερμές συνθήκες στο ανώτερο τμήμα της 

υδάτινης στήλης. 

Το είδος G. sacculifer έχει μία εικόνα συνεχούς κατανομής στην 

τομή. Ωστόσο, σε κάποια σημεία τα ποσοστά εμφάνισης 

μειώνονται σημαντικά, σημειώνοντας σχεδόν μηδενικά 

ποσοστά εμφάνισης. Τα σημεία αυτά είναι από τα 9-13μ. και 23-

24μ. αντιστοίχως. Αντίθετα στα σημεία 2,5μ., 23μ., και 26μ. τα 

ποσοστά εμφάνισης εμφανίζουν μέγιστα που φτάνουν τα 16% 

της συνολικής πανίδας. 

Τα είδη C. parvulus και G. menardii 4 εμφανίζονται μόνο στη 

βάση της τομής (τα πρώτα 14 και 9 μέτρα αντιστοίχως) στο 

Τορτόνιο, με πολύ μικρά ποσοστά εμφάνισης. 

Το είδος G. menardii 5 παρουσιάζει μία σποραδική κατανομή 

στο ανώτερο Τορτόνιο (20-25 μέτρα υψόμετρο) Η ομάδα G. 

miotumida περιλαμβάνει τα είδη G. conomiozea και G. 

miotumida. Η εμφάνιση τους ξεκινάει λίγο πριν το όριο 

Τορτονίου/Μεσσηνίου και συνεχίζεται στο Μεσσήνιο έχοντας 

δύο μέγιστα ανάμεσα από τα 30-40 μέτρα που φτάνουν έως τα 

6% της συνολικής πανίδας. 
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Στο είδος G. scitula κυρίαρχο ρόλο έχει η φορά περιέλιξής του, 

διότι έχει μεγάλη βιοστρωματογραφική σημασία. Στην τομή 

Φανερωμένη μεγαλύτερη παρουσία έχει ο δεξιόστροφος 

αντιπρόσωπος του είδους. Ο αριστερόστροφος αντιπρόσωπος 

του παραπάνω είδους εμφανίζεται λιγότερο συχνά αλλά 

παρουσιάζει μεγαλύτερα ποσοστά εμφάνισης, ειδικότερα κατά 

τη διάρκεια του Τορτονίου. 

Το είδος N. acostaensis επίσης συμμετέχει στην πανίδα και με 

τους δύο αντιπροσώπους του, δεξιόστροφους και 

αριστερόστροφους. Τα άτομα με δεξιόστροφη φορά περιέλιξης 

εμφανίζουν μεγαλύτερα ποσοστά στη βάση της τομής, ενώ 

παρακμάζουν κατά τη διάρκεια του Μεσσηνίου. Αντιθέτως, τα 

αριστερόστροφα περιελιγμένα άτομα δείχνουν αντιστρόφως 

ανάλογη εικόνα, δηλαδή έχουν πολύ μικρά ποσοστά στα πρώτα 

μέτρα της τομής, και από το όριο Τορτονίου/Μεσσηνίου και 

κατά τη διάρκεια του Μεσσηνίου αυξάνονται σημαντικά 

φτάνοντας έως και το 30% της συνολικής πανίδας. 

Το είδος T. quinqueloba παρουσιάζει μία συνεχή κατανομή σε 

ολόκληρη την τομή. Στη βάση της τομής παρουσιάζει σημαντικά 

ποσοστά εμφάνισης (16%). Στη συνέχεια παρουσιάζει μία 

πτωτική πορεία κατά τη διάρκεια του Τορτονίου, με 

αποκορύφωμα γύρω από το όριο Τορτονίου/Μεσσηνίου (25-40 

μέτρα υψόμετρο). Ωστόσο, στα ανώτερα δέκα μέτρα της τομής 

συμμετέχει πιο ενεργά στην πανίδα αντιπροσωπεύοντας 

περίπου το 20% της συνολικής πανίδας. 

Το είδος G. glutinata εμφανίζει μία συνεχή κατανομή σε όλη την 

έκταση της ιζηματογενούς ακολουθίας, με μικρά σχετικά 

ποσοστά που δεν ξεπερνούν το 10-15%. Ακολουθώντας το 

πρότυπο κατανομής του είδους T. quinqueloba, εμφανίζει τα 
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μέγιστα ποσοστά του στους κατώτερους ορίζοντες, ενώ στη 

συνέχεια παρουσιάζει μία έντονα πτωτική τάση, με σχεδόν 

μηδενικές τιμές κατά τη διάρκεια του Μεσσηνίου. Το είδος G. 

siphonifera εμφανίζεται σποραδικά κατά μήκος της τομής με 

πολύ μικρά ποσοστά εμφάνισης (0-3%). 

 

4.5. Μετρήσεις βαρών στη μετάβαση Τορτονίου-

Μεσσηνίου 

Το ζύγισμα που έγινε σε τυχαία επιλεγμένα άτομα G. obliquus 

(Εικ. 10) έδειξε ότι το μέσο βάρος κυμαίνεται από 27,9 μgr έως 

12,1 μgr. Συνολικά, η περίοδος που παρουσιάζει τις 

χαμηλότερες τιμές στα βάρη είναι το διάστημα αμέσως μετά το 

όριο Τορτονίου-Μεσσηνίου μέχρι τα 6,9 εκ. χρόνια. Από εκείνο 

το σημείο και έπειτα παρατηρούμε μία σημαντική αύξηση στα 

βάρη των τρηματοφόρων.  
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Εικ. 10 : Διάγραμμα μέσου βάρους των ατόμων G. obliquus με την ηλικία. 

 

Σε αντίθεση, στην αρχή της τομής που χρονολογικά αντιστοιχεί 

στο τέλος του Τορτονίου από τα 7,6 εκ. χρ. έως τα 7,2 εκ. χρ. η 

εικόνα του διαγράμματος είναι ομαλή με ένα εύρος τιμών από 

τα 15 μgr έως τα 25 μgr. Επομένως η γενική εικόνα που 

παρατηρούμε είναι ότι υπάρχει μία άνοδος στο βάρος των 

κελυφών των τρηματοφόρων κατά την διάρκεια του 
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Μειοκαίνου, με εξαίρεση την περίοδο που σηματοδοτεί το όριο 

Τορτονίου-Μεσσηνίου. 

 

4.6. Διαγενετικά στάδια στο ανώτερο Μείόκαινο και η 

παλαιοωκεανογραφική τους σημασία 

Για να ερευνήσουμε την διαγένεση του ασβεστίτη των 

τρηματοφόρων που δεν ανιχνεύεται από το πολωτικό 

μικροσκόπιο εξετάσαμε τα δείγματα στο Ηλεκτρονικό 

Μικροσκόπιο Σάρωσης (SEM). Η μεγέθυνση σε διάφορα σημεία 

της εξωτερικής επιφάνειας του κελύφους των τρηματοφόρων 

κατά τη διάρκεια την ανάλυσης στο SEM μας παρέχει σημαντικά 

στοιχεία σχετικά με τις λεπτομέρειες επί της μικροδομής των 

κελυφών του είδους G. obliquus, ενώ παράλληλα αυξάνει την 

γνώση για το πώς έχει μεταβληθεί η μικροδομή και η γεωχημεία 

τους μετά από τον θάνατο τους κατά τον ενταφιασμό τους. Οι 

παρατηρήσεις από το SEM αποτελούν ένα σημαντικό εργαλείο 

για να προσδιοριστεί ο βαθμός της διαγενετικής μεταβολής 

αναγνωρίζοντας την ποιοτική και ποσοτική κατανομή της 

επίδρασης της καθίζησης του ανθρακικού ασβεστίου, και τελικά 

να αξιολογήσουμε την ανταπόκρισή της στα παλαιοκλιματικά 

και γεωχημικά αρχεία. Η Εικόνα 11 απεικονίζει μικρογραφίες 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων από τις αντίστοιχες χρονικές 

περιόδους που μελετήθηκαν στην παρούσα εργασία. Οι εικόνες 

που δείχνουν ολόκληρα τα τρηματοφόρα σε κάθε επιμέρους 

χρονική περίοδο φανερώνουν σημάδια ανακρυστάλλωσης. Για 

παράδειγμα τα κελύφη εμφανίζονται να είναι πιο ‘frosty’ από 

ότι ‘glassy’ (Sexton et al., 2006), γεγονός που συνήθως απαντά 

σε ιζήματα βαθιάς θάλασσας με χαμηλό περιεχόμενο σε άργιλο. 
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Εικ. 11 : Αναπαράσταση της υψηλής ανάλυσης εικόνων από SEM και σχετικά 
μικροπαλαιοντολογικά δεδομένα που υποδεικνύουν τα τρία διαγενετικά στάδια 

 

Σε όλες τις backscatter εικόνες στο SEM εμφανίζονται μικρής 

κλίμακας ρομβοειδείς αποθέσεις ανόργανου ασβεστίτη που 

καλύπτουν τα κελύφη των τρηματοφόρων. Όμως, από τη βάση 

προς την οροφή της τομής παρατηρούμε διαφορετικές μορφές 

διαγένεσης, και ως εκ τούτου τα διαχωρίζουμε σε τρία 

διαφορετικά διαγενετικά στάδια, τα οποία είναι σε αντιστοιχία 

με τις πρόσφατες εργασίες των Antonarakou et al. (2012) και 

Kontakiotis et al. (2017) σε σύγχρονα επιφανειακά ιζήματα 
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πυθμένα από τη λεκάνη της ανατολικής Μεσογείου. Κατά την 

διάρκεια του Τορτονίου, στο πρώτο διαγενετικό στάδιο τα 

τρηματοφόρα διατηρούν τα χαρακτηριστικά της μικροδομής 

τους, όπως οι πόροι του κελύφους και ο προσανατολισμός των 

κρυστάλλων. Παρά το γεγονός ότι τα κελύφη παρουσιάζουν μία 

ενδιάμεση από άποψη εμφάνισης εικόνα μεταξύ των 

κατηγοριών ‘glassy’ και ‘frosty’, έχουν υποστεί τις διαγενετικές 

διεργασίες. Ο διαφορετικός βαθμός διατήρησης των κελυφών, 

ο οποίος μπορεί να θεωρηθεί ως ένδειξη μιας πλήρης 

ακολουθίας ενδιάμεσων σταδίων, μαρτυράται από το γεγονός 

ότι σε αυτά τα κελύφη οι πόροι είναι μεγαλύτεροι και 

διακρίνονται ευκολότερα σε σύγκριση με τα αντίστοιχα άτομα 

από την περίοδο του Μεσσηνίου που είναι ‘frosty’ ή και ακόμα 

και ‘chalky’. Επιπλέον, τα στοματικά ανοίγματα και οι γραμμές 

ραφών σε αυτά τα άτομα δεν έχουν γεμίσει από κομμάτια από 

τα εσωτερικά του τοιχώματος του κελύφους που συνήθως τα 

‘frosty’ κελύφη εμφανίζουν. Στο δεύτερο διαγενετικό στάδιο 

που αντανακλά τη χρονική περίοδο κοντά στο όριο Τορτονίου-

Μεσσηνίου, τα πλαγκτονικά τρηματοφόρα εμφανίζουν μία πιο 

ξεκάθαρη ‘frosty’ εμφάνιση. Τα τρηματοφόρα αυτά δείχνουν 

μία βαθμιαία ανάπτυξη της καθίζησης του δευτερογενούς 

ασβεστίτη, η οποία επιβεβαιώνεται από μία ελαφρά επίστρωση 

ανόργανου ασβεστίτη που καλύπτει το εξωτερικό κέλυφος και 

μερικές φορές γεμίζει τους πόρους τμηματικά έως σχεδόν 

ολοκληρωτικά. Η ανάπτυξη των κρυστάλλων του ανόργανου 

ασβεστίτη κατά τη διάρκεια της συμπαγοποίησης περιλαμβάνει 

ένα ευρύ φάσμα από μεγέθη κρυστάλλων, που κυμαίνονται 

από μικρής κλίμακας ρομβοειδείς αποθέσεις δευτερογενούς 

ασβεστίτη έως μεγαλύτερης κλίμακας αποθέσεις ικανές να 

γεμίσουν τους θαλάμους των τρηματοφόρων (Εικ. 11). Στο 

δεύτερο διαγενετικό στάδιο μία επιπρόσθετη ένδειξη 
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διαγένεσης είναι το φαινόμενο του ‘peeling’. Το αποτέλεσμα 

αυτό χαρακτηρίζεται από την απομάκρυνση μέρους της 

εξωτερικής επιφάνειας του δείγματος, εξαλείφοντας την 

πρωτογενής δομή των πόρων του κελύφους και εκθέτοντας τα 

πρώιμα στρώματα του τοιχώματος που σημείώνεται ότι έχουν 

χαμηλότερο τοπογραφικό ανάγλυφο (Sexton et al., 2006; 

Hemleben & Olsson, 2006). Παρότι, αυτό το φαινόμενο 

συνήθως συμβαίνει κατά την διαδικασία του πλυσίματος, εδώ 

φαίνεται να οφείλεται στην μερική διάλυση (partial dissolution 

effect) που λαμβάνει χώρα στην υδάτινη στήλη. Η ύπαρξη μιας 

τέτοιας μορφής διαγένεσης δεν μας εκπλήσσει επειδή τη 

χρονική περίοδο μελέτης η υπό μελέτη περιοχή γειτνίαζε με 

ανθρακικές πλατφόρμες, γεγονός που εξηγεί την παρουσία 

ιζημάτων με καθίζηση πλούσιου σε Mg ασβεστίτη και την 

διάλυση σημαντικών ποσοστών πρωτογενή ασβεστίτη 

αντιστοίχως. Η απόθεση δευτερογενούς ασβεστίτη στα κελύφη 

των τρηματοφόρων είναι πιθανόν να σχετίζεται με την καθίζηση 

ασβεστίτη πλούσιου σε Mg από ενδιάμεσα ύδατα, κοντά στην 

επαφή ιζήματος-νερού. Κατά την διάρκεια του ανώτερου 

Μεσσηνίου και σταδιακά προς την κρίση αλμυρότητας του 

Μεσσηνίου (τρίτο διαγενετικό στάδιο), τα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα παρουσιάζουν μία έντονα ‘chalky’ ταφονομία. Το 

προχωρημένο διαγενετικά στάδιο αποτελείται από αποθέσεις 

αυθιγενών πλούσιων σε Mg ασβεστίτη/δολομίτη κρυστάλλων 

στην επιφάνεια του κελύφους (Εικ. 11). Σε αυτήν την περίπτωση 

ο ανόργανος ασβεστίτης τυπικά αποτίθεται βαθιά στην 

ιζηματογενή κολώνα, όπου οι περιβαλλοντικοί παράμετροι και 

η γεωχημεία των υδάτων είναι διαφορετικά από εκείνες που τα 

τρηματοφόρα συνήθως ασβεστιτοποιούν το κέλυφός τους. 
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4.7. Ποιοτική και ποσοτική εκτίμηση της διαγενετικής 

μεταβολής μέσω ορυκτολογικών αναλύσεων 

Με σκοπό να μετρήσουμε το ποσό της χημικής μεταβολής που 

συνέβη στα κελύφη που χαρακτηρίστηκαν ως ‘frosty’ και 

‘chalky’, το οποίο εξαρτάται από το βαθμό ανακρυστάλλωσης, 

χρησιμοποιήσαμε δύο τύπους ορυκτολογικών αναλύσεων. Η 

περιθλασιμετρία με ακτίνες-Χ σε πλυμένο υλικό φανέρωσε την 

παρουσία δύο τύπων ασβεστίτη με διαφορετικές παραμέτρους. 

Ο πρώτος τύπος χαρακτηρίζει τον ασβεστίτη που συνήθως 

βρίσκεται σε πλαγκτονικά τρηματοφόρα (Nouet & Bassinot, 

2007), ενώ ο δεύτερος τύπος δείχνει κορυφές διάθλασης που 

μετατοπίζονται προς υψηλότερες γωνίες. Αυτή η εικόνα 

ενισχύεται περαιτέρω από τα δεδομένα που αντλήθηκαν από το 

EDS, δείχνονταν ένα καθαρό διαχωρισμό μεταξύ του βιογενούς 

(0,55-1,4% Mg) και του διαγενετικού (2,6-25,2% Mg) ασβεστίτη. 

Εστιάζοντας κυρίως στην φάση με τον πλούσιο σε Mg 

ασβεστίτη, τα περισσότερα δεδομένα βρίσκονται σε ένα εύρος 

7,7-15,2% Mg, ενώ σε κάποιες περιπτώσεις οι τιμές φτάνουν 

στα επίπεδα του 25,2% κυρίως κατά τη διάρκεια του 

Μεσσηνίου. Αξιοσημείωτο είναι ότι αυτές οι τιμές μπορούν να 

αποδοθούν στην παρουσία των πλούσιου σε Mg 

ασβεστίτη/δολομίτη κρυστάλλων στην επιφάνεια του κέλυφος 

των τρηματοφόρων, με το βαθμό διασκόρπισής τους να είναι 

ενδεικτική του ποσοστού ανάπτυξής τους. Η μέση τιμή 12-13% 

Mg που υπολογίσαμε σε κάθε διαγενετικό στάδιο υπερβαίνει 

κατά πολύ το περιεχόμενο του Mg που απαιτείται για την 

καθίζηση του βιογενούς ασβεστίτη των τρηματοφόρων. Τέτοιος 

ασβεστίτης πλούσιος σε Mg είναι τυπικός των θαλάσσιων 

αποθέσεων ανόργανου ασβεστίτη που προέρχεται απευθείας 

από το θαλασσινό νερό (Pearson et al., 2001; Regenberg et al., 

2007; Sabbatini et al., 2011), και είναι σε αντιστοιχία με το 
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περιεχόμενο (10-15% Mg, με μέγιστη αφθονία στα 13% Mg) των 

ανθρακικών ιζημάτων τόσο παράκτιων όσο και βαθιών 

περιβαλλόντων (Mucci, 1987). 

 

4.8. Σταθερά ισότοπα οξυγόνου και άνθρακα 

Οι μετρήσεις ισοτόπων οξυγόνου και άνθρακα που 

πραγματοποιήθηκαν στο είδος G. obliquus παρουσιάζονται 

στην Εικόνα 12. Στο πρώτο διάγραμμα που παρουσιάζει τα 

ισότοπα του οξυγόνου, παρατηρείται ένα εύρος τιμών από -2‰ 

έως 1‰. Στη βάση της τομής παρατηρούνται έντονες 

διακυμάνσεις. Από 7.4 έως 7.2 εκ. χρόνια παρατηρείται μία 

ψύχρανση των υδάτων όπως αυτή αντανακλάται από τις τιμές 

των βαρύτερων ισοτόπων. Εν συνεχεία, αμέσως μετά το όριο 

του Τορτονίου με το Μεσσήνιο παρουσιάζεται σημαντική 

μείωση στο λόγο των ισοτόπων 18O και 16O (δ18Ο), η οποία 

πιστοποιείται από ελαφρύτερες τιμές έως και -2‰. Ωστόσο η 

τάση αυτή εξασθενίζει προς την κορυφή της τομής, όπου 

σημειώνονται ελαφρά θετικές τιμές (0 έως 1‰) πιστοποιώντας 

το ψυχρό συμβάν του Μεσσηνίου.   
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Εικ. 12 :  Διάγραμμα μετρήσεων ισοτόπων οξυγόνου και άνθρακα που πραγματοποιήθηκαν 
στο είδος G. obliquus με την ηλικία.  

Στο δεύτερο διάγραμμα παρουσιάζονται τα ισότοπα του 

άνθρακα, που σχετίζονται με την παραγωγικότητα, με εύρος 

τιμών από 0‰ έως 2‰. Στην περίοδο του Τορτονίου υπάρχει 

μία σταθερή εικόνα με πολύ μικρές διακυμάνσεις ενδεικτική 

ενός ευτροφικού περιβάλλοντος. Η εικόνα αυτή αλλάζει τελείως 

κατά τη διάρκεια του Μεσσηνίου, όπου παρουσιάζονται 

απότομες εναλλαγές στις μετρηθείσες τιμές που στο σύνολό 

τους χαρακτηρίζουν την μείωση των τροφικών στοιχείων στην 

υδάτινη στήλη. 
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4.9. Ο λόγος Mg/Ca ως παλαιοθερμοκρασιακή 

μέθοδος 

Οι μετρήσεις του Mg/Ca κυμαίνονται από 4.88 έως 24.17 

mmol/mol, με μέση τιμή 11.33 mmol/mol (Πιν. 2).  

Δείγμα Στρωματογραφικ

ό επίπεδο (μέτρα) 

Ηλικία 

(εκ.χρ.) 

24Mg/43Ca 88Sr/43Ca  

D1 1,3 7,61 19,37 1,27 

D2 2,6 7,59 
  

D3 3,5 7,58 16,64 1,29 

D4 6,4 7,54 4,88 1,31 

D5 8,2 7,51 12,63 1,33 

D6 9,3 7,49 5,92 
 

D7 10 7,48 10,42 1,37 

D8 11,5 7,45 8,43 1,30 

D9 14,3 7,42 8,13 1,32 

D10 15,2 7,41 11,90 1,33 

D11 16,7 7,39 11,21 1,32 

D12 17,1 7,39 10,90 1,33 

D13 18,8 7,37 9,56 1,27 

D14 19,4 7,36 12,62 1,32 

D15 22,2 7,28 8,46 1,29 

D16 22,6 7,27 10,07 1,33 

D17 24,2 7,25 11,99 1,29 

D18 24,8 7,24 10,61 1,35 

D19 26,2 7,21 6,37 1,28 
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D20 27,7 7,18 8,71 1,26 

D21 29 7,15 6,15 1,27 

D22 30,3 7,12 10,34 1,16 

D23 32,4 7,08 6,56 1,27 

D24 34,1 7,03 5,70 1,31 

D25 35,8 6,98 6,02 1,28 

D26 37,6 6,93 10,00 1,19 

D27 38,1 6,91 12,61 1,18 

D28 39,9 6,86 14,62 1,12 

D29 41 6,83 16,05 1,08 

D30 41,5 6,82 9,63 1,06 

D31 43,4 6,79 8,28 1,18 

D32 44,1 6,78 24,17 1,07 

D33 44,9 6,77 9,28 2,18 

D34 45,8 6,75 21,48 0,94 

D35 46,1 6,75 21,70 1,04 

D36 47,7 6,72 15,84 1,10 

D37 48,9 6,70 12,28 1,29 

D38 50,4 6,68 9,73 1,06 

Πίνακας 2 : Γεωχημικά δεδομένα από αναλύσεις ιχνοστοιχείων στα κελύφη τρηματοφόρων. 

 

Οι τιμές αυτές είναι αρκετά υψηλές, με αποτέλεσμα να δίνουν 

αρκετά μεγάλες τιμές θερμοκρασίας, συγκρίνοντας με 

αντίστοιχες τιμές θερμοκρασίας που εξάγονται από 

διαφορετικές μεθόδους (π.χ. αλκενόνες) τόσο εντός όσο και 
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εκτός της Μεσογείου για το Ανώτερο Μειόκαινο (Brachert et al., 

2006; Tzanova et al., 2015). 

4.10. Παλαιοθερμοκρασιακή μέθοδος Sr/Ca στα 

τρηματοφόρα 

Οι τιμές του λόγου Sr/Ca που μετρήθηκαν στα κελύφη του 

είδους G. obliquus μετατράπηκαν σε τιμές θαλάσσιας 

επιφανειακής θερμοκρασίας μέσω της εξίσωσης 

Sr/Ca=1.04+0.011*T (Lea et al.,1999). Όπως απεικονίζεται στο 

διάγραμμα της Εικόνας 13 κατά τη διάρκεια του Τορτονίου 

επικρατούσαν ιδιαιτέρως υψηλές τιμές θερμοκρασίας που 

κυμαίνονταν από 21 έως 290C, με τις μέσες τιμές γύρω στους 

250C.  
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Εικ. 13 : Διάγραμμα του λόγου Sr/Ca που μετρήθηκαν στα κελύφη του είδους G. obliquus με 
την ηλικία. 

 

Ωστόσο, στο σημείο αυτό αξίζει να αναφερθεί η αυξημένη 

μεταβλητότητα του κλιματικού συστήματος στην περίοδο του 

Τορτονίου συγκριτικά με αυτή του Μεσσηνίου (ανώτερο τμήμα 

της τομής). Με την έναρξη του Μεσσηνίου όμως, παρατηρείται 

μία εντυπωσιακή πτώση της θερμοκρασίας, της τάξεως των 

110C. Το ψυχρό αυτό συμβάν έχει παρατηρηθεί και σε άλλες 
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ισόχρονες τομές εντός (π.χ. τομή Monte dei Corvi στην βόρεια 

Ιταλία; Tzanova et al., 2015) και εκτός της Μεσογείου (π.χ. 

Ατλαντικός και Ειρηνικός Ωκεανός; Herbert et al., 2016). Στην 

κορυφή της τομής, παρατηρείται μία τάση επιστροφής στις 

προγενέστερες συνθήκες που επικρατούσαν κατά τη διάρκεια 

του Τορτονίου, με μια σχετικά θερμή υδάτινη στήλη, με μέσες 

τιμές θαλάσσιας επιφανειακής θερμοκρασίας γύρω στους 24 

oC.  
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5. Συζήτηση 

5.1. Διαγένεση 

Μελέτες που έχουν γίνει σε τρηματοφόρα από την ημίκλειστη 

λεκάνη της Μεσογείου, έχουν δείξει αυξημένες τιμές του λόγου 

Mg/Ca, οι οποίες αντικατοπτρίζουν θερμοκρασίες που δεν 

συμβαδίζουν με αντίστοιχες τιμές που έχουν καταγραφεί στην 

ίδια περιοχή (Ferguson et al., 2008; Boussetta et al., 2011; 

Kontakiotis et al., 2011, 2012, 2016b, 2017). Αυτό συμβαίνει 

διότι είναι πιθανό να έχουν υποστεί δευτερογενείς επιδράσεις 

στο λόγο Mg/Ca, αλλοιώνοντας ή υπερεκτιμώντας το 

πρωτογενές σήμα. Γι’ αυτό το λόγο είναι σημαντικό να 

απομονωθούν και να αξιολογηθούν αυτοί οι παράγοντες, έτσι 

ώστε να ποσοτικοποιήσουμε την ακριβή τιμή του λόγου και να 

ερμηνεύσουμε χωρίς σφάλματα τις θερμοκρασιακές 

μεταβολές.  

Την τελευταία δεκαετία, μελέτες έδειξαν ότι αυτοί οι 

παράγοντες οφείλονται κατά κύριο λόγο στις διεργασίες της 

διαγένεσης που επηρεάζουν σε σημαντικό βαθμό τα 

πλαγκτονικά τρηματοφόρα (Hoogakker et al., 2009; van Raden 

et al., 2011; Boussetta et al., 2011; Kontakiotis et al., 2011, 

2016b, 2017), σε αντίθεση με παλιότερες θεωρίες που 

υποστηρίζανε ότι η αλατότητα είναι ο κυρίαρχος παράγοντας 

που ελέγχει το λόγο Mg/Ca των τρηματοφόρων σε έντονα 

εβαποριτικά περιβάλλοντα. Το ενδεχόμενο οι διαγενετικές 

διεργασίες να υπο- ή υπερ-εκτιμούν τα αποτελέσματα των 

γεωχημικών αναλύσεων στα τρηματοφόρα έγκειται στο γεγονός 

ότι τα τρηματοφόρα είναι ευαίσθητα σε τέτοιου είδους χημικές 

μεταβολές (Sexton et al., 2006). Ο ασβεστίτης συναντάται στο 

θαλάσσιο περιβάλλον με μία μεγάλη ποικιλία από 

συναποθετικά ανιόντα και κατιόντα, τα περισσότερα από τα 
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οποία παρατηρούνται σε μικρές συγκεντρώσεις (<1 mol%). 

Εξαίρεση αποτελούν τα κατιόντα [Mg2+], τα οποία έχουν βρεθεί 

τόσο στους βιογενείς όσο και στους ανόργανους ασβεστίτες, με 

ένα εύρος συγκεντρώσεων πάνω από 20 mol% MgCO3 (Morse 

et al., 2003).  

Ο ανόργανος ασβεστίτης που βρίσκεται σε ταχεία ανάπτυξη, με 

συνέπεια να καθιστά τα ύδατα υπέρκορα, μπορεί να καλύψει το 

κέλυφος των τρηματοφόρων οδηγώντας τον λόγο Mg/Ca σε 

περισσότερο θετικές τιμές (Regenberg et al., 2007; Boussetta et 

al., 2011; kontakiotis et al., 2011), δεδομένου ότι ο ανόργανος 

ασβεστίτης περιέχει περισσότερο Mg από αυτό που παράγει ο 

ίδιος ο οργανισμός (Mucci, 1987). Ο ανόργανος ασβεστίτης 

πλούσιος σε Mg επικάθεται στο τοίχωμα του τρηματοφόρου 

δημιουργώντας μία λεπτή επίστρωση, η οποία είναι δύσκολο να 

απομακρυνθεί εξ’όλοκλήρου κατά τη διάρκεια των σταδίων 

καθαρισμού που προηγήθηκαν. Σύμφωνα με τους van Raden et 

al. (2011), τα τρηματοφόρα που επηρεάζονται περισσότερο 

είναι αυτά που παρουσιάζουν μεγαλύτερο λόγο 

επιφάνειας/όγκο (π.χ. G. bulloides, G. ruber, G. obliquus). 

Οπτικά, ο διαχωρισμός του ανόργανου από τον βιογενή 

ασβεστίτη γίνεται εύκολα διότι ο ανόργανος αναπτύσσει 

μεγάλους κρυστάλλους, ισοσταθμισμένους σε μέγεθος και 

σχήμα, που αυξάνονται με ακτινωτά κατευθυνόμενους άξονες c 

(Crudeli et al., 2004). Στα πρώτα στάδια της διαγένεσης, οι 

βιογενείς ασβεστιτικοί κρύσταλλοι μετασχηματίζονται μέσω 

των διαδικασιών της ανάπτυξης των ανόργανων κρυσταλλιτών 

που δρουν για να μειώσουν την ελεύθερη επιφάνειά τους, 

παράγοντας με αυτό τον τρόπο ισομεγέθεις και πιο μεγάλους 

κρυστάλλους (Hover et al., 2001).  
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Τα ιζήματα της Ανατολικής Μεσογείου χαρακτηρίζονται από το 

περιεχόμενο τους σε διαλυτά πολύμορφα του CaCO3: τον 

πλούσιο σε-Mg ασβεστίτη (High Magnesium Calcite, HMC; 

<4mol% MgCO3) και το διαλυτό φτωχό σε Mg ασβεστίτη (Low 

Magnesium Calcite, LMC; >4mol% MgCO3) (Thomson et al., 

2004). Ο ωκεάνιος πυθμένας είναι ακόρεστος ως προς τον 

πλούσιο σε Mg ασβεστίτη, γεγονός που οδηγεί στην διάλυση 

τους, πριν ή μετά την απόθεση τους στα ωκεάνια ιζήματα των 

βαθέων υδάτων (Fabry & Deuser, 1991). Έτσι, αυτόν τον τύπο 

ασβεστίτη μπορούμε να τον συναντήσουμε μόνο σε ιζήματα 

που βρίσκονται κάτω από υπερκορεσμένα ύδατα σε ανθρακικό 

ασβέστιο, όπως για παράδειγμα (υπο)τροπικές περιοχές μικρού 

βάθους σε γεωγραφικά πλάτη παρόμοια με αυτό της 

Μεσογείου. Έχει μάλιστα αποδειχθεί ότι στη Μεσόγειο 

Θάλασσα ο πλούσιος σε Mg ασβεστίτης είναι διαγενετικής 

φύσεως (Thomson et al., 2004). 

 

5.2. Ποικιλότητα στην ταφονομία των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων εντός της τομής 

Η γενική εικόνα της μετάβασης ανθρακικών ιζημάτων από 

μάργες σε βιογενείς ασβεστόλιθους, είναι ότι υποβάλλονται σε 

διαδικασίες συμπαγοποίησης, διάλυσης, ανακρυστάλλωσης και 

τελικά σε λιθοποίηση (Schlanger & Douglas, 2009). Ταυτόχρονα 

τα τρηματοφόρα που βρίσκονται ενταφιασμένα στα ιζήματα 

υποβάλλονται σε διάλυση και δύναται να αναπτύξουν 

επικαθήσεις από πρόσθετα ορυκτά στην επιφάνειά τους κατά 

τη διάρκεια του τελικού σταδίου της διαγένεσης (Pearson et al., 

2001; Edgar et al., 2015). Επιπλέον, το βάθος του ενταφιασμού, 

η ηλικία του ιζήματος, η λιθολογία και ο ρυθμός ιζηματογένεσης 

παίζουν σημαντικό ρόλο ελέγχοντας την έκταση της διαγένεσης 
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(Pearson et al., 2001; Sexton et al., 2006; Pearson & Burgess, 

2008). Εργαστηριακά μοντέλα έχουν δείξει ότι η 

ανακρυστάλλωση βασίζεται σε μεγαλύτερο βαθμό στο 

διαγενετικό δυναμικό των ιζημάτων από λιθολογικής πλευράς 

σε σχέση με το βάθος ενταφιασμού (Rudnicki et al., 2010).  

Ο βαθμός διατήρησης στα υπό μελέτη δείγματα καθορίστηκε με 

βάση την έκταση της διάλυσης και της απόθεσης ανόργανου 

ασβεστίτη στην επιφάνεια των κελυφών, καθώς και από τον 

υπολογισμό του ποσοστού των σπασμένων κελυφών για κάθε 

δείγμα. Η πρώτη εκτίμηση της διατήρησης για το κατώτερο 

τμήμα της τομής από παρατηρήσεις με το οπτικό μικροσκόπιο 

φανερώνει ότι η καλύτερη διατήρηση των πλαγκτονικών 

τρηματοφόρων συμβαίνει στο Τορτόνιο και κοντά στο όριο 

Τορτονίου-Μεσσηνίου. Αυτή η διαπίστωση ενισχύεται από την 

φύση των ιζημάτων (ημιπελαγικά ιζήματα πλούσια σε αργιλικά 

ορυκτά) που καλύπτουν το παραπάνω διάστημα εξαιτίας της 

αδιαπέραστης φύσης τους που εμποδίζουν την αλληλεπίδραση 

του ασβεστίτη των τρηματοφόρων με τα περιβάλλοντα ύδατα 

(Pearson et al., 2001). Σε αντίθεση, τα πιο διαπερατά ιζήματα 

(π.χ. ασβεστόλιθοι) οδηγούν σε φτωχότερη διατήρηση, λόγω 

της υψηλής χημικής αλληλεπίδρασης μεταξύ του ασβεστίτη των 

τρηματοφόρων και των υδάτων. 

Η διάλυση του βιογενούς ασβεστίτη και η απόθεση του 

ανόργανου δευτερογενούς ασβεστίτη τόσο στην υδάτινη στήλη 

όσο και στην ιζηματογενής ακολουθία μπορεί να μεταβάλει την 

πρωτογενής γεωχημική σύσταση των τρηματοφόρων, και 

ενδεχομένως να οδηγήσει σε εσφαλμένα συμπεράσματα 

αναφορικά με την ανασύσταση του περιβάλλοντος (Norris & 

Wilson, 1998; Pearson et al., 2001; Sexton et al., 2006). Ειδικά 

σε έντονα εβαποριτικά (υπο)τροπικά περιβάλλοντα (π.χ. 



68 
 

Μεσόγειος θάλασσα, Ερυθρά θάλασσα, Καραϊβική θάλασσα) οι 

πληροφορίες που σχετίζονται με την μεταβαλλόμενη από την 

διαγένεση γεωχημική σύσταση τόσο των τρηματοφόρων όσο 

και των ιζημάτων, προερχόμενες από όλους τους τύπους των 

ιζημάτων όπως σύγχρονα επιφανειακά ιζήματα πυθμένα 

(Kontakiotis et al., 2011, 2017; Sabbatini et al., 2011; Boussetta 

et al., 2011; Antonarakou et al., 2012) και Νεογενείς αποθέσεις 

από πυρήνες (Regenberg et al., 2007; Hoogakker et al., 2009) ή 

από τομές (Hoogakker et al., 2009; Edgar et al., 2013, 2015; Ahm 

et al., 2018; Higgins et al., 2018), συνδυάζουν τον βιογενή και 

ανόργανης προέλευσης δευτερογενή ασβεστίτη, με 

αποτέλεσμα να αλλοιώνονται οι τιμές των ισοτόπων (δ18Ο, δ13C) 

ή/και οι λόγοι των ιχνοστοιχείων (Mg/Ca, Sr/Ca, B/Ca). 

Επιπλέον, παρά τις προόδους που έγιναν στο εργαστήριο από 

καλλιέργειες ειδών, με σκοπό την κατανόηση των φυσικών και 

χημικών ιδιοτήτων της υδάτινης στήλης, μελέτες (Raitzsch et al., 

2010) έδειξαν παρόμοιες αποθέσεις υψηλού σε Μg ασβεστίτη 

τόσο στα βενθονικά όσο και στα πλαγκτονικά τρηματοφόρα. 

Ωστόσο, αξίζει να σημειωθεί ότι υπάρχει ακόμα αβεβαιότητα 

στην επιστημονική κοινότητα αναφορικά με τους μηχανισμούς 

που είναι υπεύθυνοι γι’ αυτές τις αποθέσεις. Ακολουθώντας 

εμπειρικές παρατηρήσεις, τα τρηματοφόρα είναι δυνατόν να 

υποστούν εκτεταμένη ανακρυστάλλωση στο βάθος 

ενταφιασμού τους κατά τη διάρκεια της λιθοποίησης των 

ιζημάτων και συνεπώς δευτερογενείς αποθέσεις ανόργανου 

ασβεστίτη να αναπτυχθούν επάνω στα κελύφη (Baker et al., 

1982). Αυτό κρίνεται ως ιδιαιτέρως προβληματικό, επειδή 

συχνά η αλλαγή στην μορφολογία του δείγματος δεν είναι 

εύκολα διακριτή στο μικροσκόπιο, ιδίως όταν έχει υποστεί 

έντονη ανακρυστάλλωση. Συγκεκριμένα, οι πόροι του 

τοιχώματος και η επιφάνεια μπορεί να διατηρηθούν δίνοντας 
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την εσφαλμένη εντύπωση ότι το δείγμα είναι αρκετά καλά 

διατηρημένο. Αυτό μπορεί να συμβεί στα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα, τα οποία αποτελούν από τα κυριότερα αρχεία 

για τόσο για παλαιοωκεανογραφικούς όσο και για 

στρωματογραφικούς συσχετισμούς. Υπογραμμίζεται η 

αναγκαιότητα της εκτενής παρατήρησης των δειγμάτων στο 

ηλεκτρονικό μικροσκόπιο, ως δείκτη καθορισμού του 

καθεστώτος διατήρησης, με βάση το οποίο τρηματοφόρα θα 

μπορούσαν να χρησιμοποιηθούν γα περαιτέρω γεωχημικές 

έρευνες ώστε να εκτιμηθεί ο βαθμός της διαγένεσης. 

 

5.3. Παλαιοκλιματική εξέλιξη  

Η παλαιοπεριβαλλοντική εξέλιξη της Μεσογείου κατά την 

περίοδο του Ανωτέρου Μειοκαίνου παρουσιάζει μεταβολές 

που μπορεί να έχουν προκύψει σε συνάρτηση των 

περιβαλλοντικών παραμέτρων, όπως η θερμοκρασία, η 

ξηρότητα και το CO2. Τα δεδομένα της παλαιοθερμοκρασίας 

δίνουν την δυνατότητα για ερμηνεία των μεταβολών της 

θερμοκρασίας της Μεσογείου. Έτσι προκύπτει ότι, η περίοδος 

από τα 8-6,7 εκ. χρ. χαρακτηρίζεται από χαμηλότερες τιμές 

θαλάσσιας επιφανειακής θερμοκρασίας σε σύγκριση με τον 

μέσο όρο των τιμών που επικρατούν την περίοδο από τα 12,9-8 

εκ. χρ. (Tzanova et al., 2015). Επιπλέον, σε αυτό το διάστημα οι 

μεταβολές της θερμοκρασίας αυξάνουν, με διαφορά 4-5 

βαθμών, συγκρίνοντας με τα ~8 εκ. χρ. που η αντίστοιχη 

διαφορά είναι 1-2 βαθμούς (Tzanova et al., 2015). 

Συγκεκριμένα, το όριο Τορτόνιο-Μεσσήνιο (7,2 εκ. χρ.) 

σηματοδοτείται από ψυχρό γεγονός που τελειώνει με 

ανάκαμψη της θερμοκρασίας την περίοδο πριν την Κρίση 

Αλμυρότητας του Μεσσηνίου. Μάλιστα, οι τιμές που 
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υπολογίστηκαν φτάνουν σε επίπεδα παρόμοια με τα σημερινά 

(~19οC) (ΝΟΑΑ, 2005) Το ψυχρό αυτό γεγονός σηματοδοτείται 

επίσης από την πρώτη εμφάνιση του είδους Globorotalia 

conomiozea στην Μεσόγειο, και συνδέεται με την είσοδο του 

ψυχρού ρεύματος από τον Ατλαντικό στην λεκάνη (Hodell et al., 

1989; Krijgsman et al., 1997; Montanari et al., 1997). Η εισροή 

των ψυχρών υδάτων του Ατλαντικού  επηρέασε ολόκληρη τη 

Μεσόγειο και το γεγονός αυτό είναι γνωστό στη διεθνή 

βιβλιογραφία με τον όρο «siphon event» (van Assen et al., 2006; 

Ivanovic et al., 2013). Η γενικότερη πτωτική τάση της 

θερμοκρασίας ξεκίνησε περίπου στα 7.4 εκ. χρόνια, με το 

μέγιστό της να παρατηρείται στο όριο Τορτονίου-Μεσσηνίου, 

ενώ από τα 7.0 εκ. χρόνια παρατηρείται μία επαναφορά του 

κλιματικού συστήματος σε μέσες τιμές του Τορτονίου.  

 

5.4. Εκτίμηση της θαλάσσιας επιφανειακής 

αλατότητας στο Ανώτερο Μειόκαινο  

Οι τιμές της θαλάσσιας επιφανειακής αλατότητας που 

υπολογίστηκαν παρουσιάζουν ένα εύρος από 33,82 έως 44,03 

psu (Εικ. 14), και συμφωνούν με τις αντίστοιχες τιμές που έχουν 

υπολογιστεί (Tzanova, 2015; Brachert et al., 2015) ή προβλεφτεί 

μέσω μοντέλων για την προ-εβαποριτική φάση του ανωτέρου 

Μειοκαίνου στη Μεσόγειο (Simon et al., 2017). Συνολικά, οι 

μελέτες δείχνουν μία υπεράλμυρη υδάτινη στήλη με τιμές 

αλατότητας που φτάνουν ή ακόμα ξεπερνούν τα 40 psu. Σε αυτό 

το μεταβατικό χρονικό διάστημα μεταξύ των γεγονότων της 

κρίσης αλμυρότητας του Μεσσηνίου (MSC) και του Τορτονίου 

(ΤSC), η ακολουθία από τρεις φάσεις απομόνωσης, μεταβλητής 

διάρκειας και έκτασης είναι διακριτές. Οι παραπάνω φάσεις στο 

σύνολό τους φανερώνουν την ανάπτυξη συνθηκών 
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περιβαλλοντικού στρες (μαρτυράται επίσης από τα βενθονικά 

τρηματοφόρα και τα γεωχημικά δεδομένα στην υπό μελέτη 

τομή; Kouwenhoven et al., 2003; Kouwenhoven & van der 

Zwaan, 2006) που καταλήγουν στην κρίση αλμυρότητας του 

Μεσσηνίου. Η πρώτη φάση συμβαίνει αμέσως μετά το τέλος της 

μέγιστης φάσης απομόνωσης του Τορτονίου (TSC) (7,8-7,6 εκ. 

χρόνια; Krijgsman et al., 2000) γύρω στα 7,51- 7,48 εκ. χρόνια, 

παράγοντας υφάλμυρα ύδατα με τιμές αλατότητας από 42,32 

έως 44,03 psu.  
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Εικ. 14 : Απεικόνιση των μεταβολών της θαλάσσιας επιφανειακής αλατότητας κατά την 
μετάβαση από το Τορτόνιο στο Μεσσήνιο.  

 

Το δεύτερο γεγονός τοποθετείται στα 7,41-7,39 εκ. χρόνια, είναι 

εξίσου σύντομο και παρουσιάζει περίπου το ίδιο εύρος τιμών 

(41,72-42,92 psu) με το πρώτο. Και τα δύο αυτά γεγονότα 

φαίνεται να διαχωρίζονται μεταξύ τους από σύντομες παύσεις 
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(ενδεικτικές συνθηκών μειωμένης αλατότητας) που 

χρονολογούνται στα 7,54, 7,45-7,42 και 7,37 εκ. χρόνια 

αντίστοιχα. Αυτή η ανασύσταση του παλαιοπεριβάλλοντος 

δείχνει ότι η αυξητική τάση της αλατότητας στην υδάτινη στήλη 

δεν ήταν μονότονη κατά την διάρκεια αυτής της περιόδου, 

αφού συχνά διακοπτόταν από επεισόδια μειωμένης 

αλατότητας. Το συμπέρασμα αυτό ενισχύεται από τα δεδομένα 

των Kouwenhoven et al. (2003), που έδειξαν ότι οι συνθήκες 

αυξημένου στρες (ελλιπής οξυγόνωση και αυξημένη αλατότητα) 

στην υδάτινη στήλη ήταν περισσότερο εμφανής σε βαθύτερα 

περιβάλλοντα (π.χ. τομές Monte del Casino, Monte Gibliscemi, 

και Μετόχια). Η επιστροφή σε υψηλότερες τιμές αλατότητας 

(39,79-43,92 psu) και την περίοδο που   καταγράφονται οι πιο 

αλμυρές συνθήκες απαντά στα 7,36-7,24 εκ. χρόνια, διάστημα 

που αντιπροσωπεύει τη μεγαλύτερη και πιο έντονη 

παροξισμική φάση. Η τελευταία μπορεί να συσχετιστεί με το 

ψυχρό και υφάλμυρο γεγονός κοντά στο όριο του Τορτονίου - 

Μεσσηνίου στην Μεσόγειο και στις παραμεθόριες περιοχές 

(Hodell et al., 1989,1994; Benson et al., 1991; Tzanova et al., 

2015). Ακολουθώντας αυτό το υφάλμυρο διάστημα, 

παρατηρούμε μία τάση μείωσης της θαλάσσιας επιφανειακής 

αλατότητας της τάξεως των 5 psu κατά μέσο όρο, με τις 

σημαντικότερες διακυμάνσεις να χαρακτηρίζονται από 

ελάχιστες (33,82-35,42 psu) και μέγιστες (37,39-37,72 psu) τιμές 

αντιστοίχως. 
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6. Σύνθεση-Συμπεράσματα 

Το Μειόκαινο αποτελεί μία περίοδο κατά την οποία η 

Μεσόγειος υπέστη αξιοσημείωτες παλαιοπεριβαλλοντικές και 

παλιοωκεανογραφικές μεταβολές. Τα τεκτονικά συμβάντα που 

έλαβαν χώρα στο χώρο της Μεσογείου διαφοροποιήσαν την 

σύνδεση της με τον Ατλαντικό ωκεανό, αποκόβοντας την 

επικοινωνια μεταξύ τους. Οι αλλαγές αυτές επιφέραν 

μεταβολές και στην κυκλοφορία των υδάτων. Η μελέτη 

επικεντρώθηκε στην τομή Φανερωμένη, της νήσου Κρήτης. Στο 

Ανώτερο Τορτόνιο, από τα 7,61-7,24 εκ. χρόνια επικρατούσε μία 

θερμή υδάτινη στήλη με θερμοκρασίες μεγαλύτερες των 250C 

και η αλατότητα ξεπερνούσε τους 40‰. Στο χρονικό αυτό 

διάστημα παρατηρούνται επίσης δύο ψυχρά και σχεδόν 

ισόχρονα συμβάντα στα 7,45-7,42 και 7,38-7,36 εκ. χρόνια όπου 

η θαλάσσια επιφανειακή θερμοκρασία καταγράφει ελάχιστες 

τιμές της τάξεως των 22 και 200C αντιστοίχως. Παράλληλα, 

παρατηρείται επιστροφή σε συνθήκες ανοιχτής θάλασσας με 

μείωση των τιμών αλατότητας της τάξεως των 4‰. Στα 7,2 εκ. 

χρόνια παρατηρείται σημαντική πτώση τόσο της θερμοκρασίας 

(19-230C) όσο και της αλατότητας (35-38‰) με μείωση κοντά 

στις 10 μονάδες και στις δύο περιπτώσεις η οποία αντιστοιχεί 

στο γνωστό από τη βιβλιογραφία “siphon event”. Οι παραπάνω 

συνθήκες που χαρακτηρίζουν το όριο Τορτονίου/Μεσσηνίου 

συνεχίζονται μέχρι τα 6,9 εκ. χρόνια. 

Η ποιοτική και ποσοτική ανάλυση που έγινε στα πλαγκτονικά 

τρηματοφόρα, καθώς και οι ιζηματολογικές, γεωχημικές και 

ορυκτολογικές αναλύσεις οδήγησαν στα ακόλουθα 

συμπεράσματα: 
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 Το προ-εβαποριτικό τμήμα της τομής Φανερωμένη 

αντιστοιχεί στο χρονικό διάστημα από 7,6 έως 6,7 εκ. χρ. 

και προηγείται της Κρίσης Αλμυρότητας του Μεσσηνίου. 

 Η μελέτη της ταφονομίας και της διατήρησης των 

πλαγκτονικών τρηματοφόρων είναι αντιπροσωπευτική 

τριών διαγενετικών σταδίων, με αύξηση του βαθμού 

διαγενετικής μεταβολής από το Τορτόνιο στο Ανώτερο 

Μεσσήνιο. 

 Ο συνδυασμός των γεωχημικών αναλύσεων και του 

ηλεκρονικού μικροσκοπίου σάρωσης αποτελεί οδηγό για 

τη σωστή εφαρμογή της παλαιοθερμοκρασιακής μεθόδου 

Sr/Ca στα πλαγκτονικά τρηματοφόρα σε Νεογενείς 

ιζηματογενείς ακολουθίες. 

 Η παλαιοπεριβαλλοντική ανασύσταση που 

πραγματοποιήθηκε κατέδειξε την ύπαρξη ιδιαιτέρως 

θερμών και υφάλμυρων συνθηκών, οι οποίες 

διακόπτονται από μικρής κλίμακας περιόδους, όπου 

επικρατούσαν κανονικές θαλάσσιες συνθήκες. 

 Μετά το όριο Τορτονίου/Μεσσηνίου παρατηρείται 

μεταβολή των περιβαλλοντικών συνθηκών λόγω της 

εισροής ψυχρών υδάτων από τον Ατλαντικό ωκεανό. 

 Κατά τη διάρκεια του Μεσσηνίου, η υδάτινη στήλη 

παραμένει ψυχρή με ταυτόχρονη ανάπτυξη συνθηκών 

περιβαλλοντικού στρες λόγω της μειωμένης αλατότητας. 

 Η συσχέτιση της προεβαποριτικής ακολουθίας της τομής 

Φανερωμένη και της τομής Monte dei Corvi στην Ιταλία, 

τόσο από λιθολογικής, όσο και από γεωχημικής απόψεως, 

παρουσιάζουν ομοιότητες, δεικνύοντας όμοιες 

παλαιοπεριβαλλοντικές συνθήκες σε όλη την έκταση της 

ανατολικής Μεσογείου.  
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