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Bilderfolge der Titelseite:
Etablierung sauerstoffarmer Bedingungen und Einsetzen von Bodenstrdmungen im jingsten Pria-
bonium der Bohrung Fischlham 1 (Obertsterreich).

Oben links: Basis der hangenden Schoneck-Formation, bestehend aus allochthonen, gerundeten Glau-
konitkdrnern in bitumindser, siltig-toniger Matrix,

Mitte: Ubergang mit Detritus aus Krusten von Rhodophyten, Bryozoen und Echinoder-
men ("Crustose Coralline Detritus Facies' nach RASSER 2000),

Unten rechts: Detritus der Zentralen Schwellenzone, bestehend aus gerundeten
Verzweigungen von Rhodophyten (Rhodolithen) und agglutinie-
renden, benthischen Foraminiferen ("Branched Coralline Facies'
nach RASSER 2000).
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ZUSAMMENFASSUNG

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde
mittels sedimentologischer, petrographischer und
geochemischer Methoden die ozeanographische Ent-
wicklung der frithen Paratethys hin zu einem Rand-
meer wihrend des Eozin/Oligozin-Ubergangs re-
konstruiert. Als Probenmaterial dienten Sedimentab-
folgen aus fiinf ausgewidhlten Bohrungen im ober-
oOsterreichischen Molassebecken. Die Lage der Boh-
rungen entspricht einem Transekt iiber den nord-
lichen Beckenbereich. Die Sedimente werden als
Schoneck-Formation, Dynow Mergelstein sowie
Eggerding-Formation bezeichnet. Die Schoneck-
Formation beinhaltet stratigraphisch die Eozin/
Oligozin-Grenze.

Die Paratethys durchlief wihrend des jlingsten
Eozéns und iltesten Oligozins die erste Phase einer
weitestgehend von der Tethys abgekoppelten Rand-
meerentwicklung. Dieses Stadium zeichnet sich
durch Sedimente aus, die reich an organischem Koh-
lenstoff sind und als Erd6lmuttergesteine in weiten
Teilen der Paratethys fungieren, so auch die
Schoneck- und Eggerding-Formation im Molasse-
becken. Diese Entwicklung féllt mit der Eozin/
Oligozén-Grenze zusammen, die infolge eines plotz-
lichen und massiven Temperaturriickgangs eine be-
deutende Zeitmarke in dem langandauernden Ab-
kiihlungsprozeB3 des Klimas wéhrend des Paldogens
darstellt. Daher sind das Sedimentationsgeschehen
(und letztlich das Erddlbildungspotential der Sedi-
mente) des Eozin/Oligozin-Ubergangs am Nord-
rand der westlichen Zentral-Paratethys Folge der
ozeanographischen Bedingungen im initialen Rand-
meersystem Paratethys und des Klimaumschwungs.

Am Nordrand der westlichen Zentral-Paratethys
bildete sich bereits im jiingsten Eozén ein ge-
schichteter Wasserkorper aus. Kalte boreale Tiefen-
wiasser wurden von warmem Tethyswasser iiber-
lagert. Anfanglich fiihrte dies auch am ndrdlichen
Hang zu Bodenstromungen. Ein Auftriebsge-
schehen wird u.a. durch eine durchgingig vor-
herrschende Stickstoff-Fixierung an der Eozidn/
Oligozidn-Grenze ausgeschlossen. Die Salinititen
des Oberflichenwassers stiegen an. Im Tiefen-
wasser etablierten sich dysoxische Bedingungen mit
periodischen Phasen hoherer Sauerstoffgehalte.
Parallel dazu begiinstigten hohe Produktivitdten im
Oberflachenwasser und periodische Globigerinen-
bliiten die Bildung von Mergeln der Schoneck-
Formation, die reich an organischem Kohlenstoff
sind, der jedoch phasenweise durch intensive Sulfat-
reduktion stark abgebaut wurde. Zeitgleiche vulka-
nische Ereignisse sind nachweisbar, jedoch nicht da-
raus resultierende, langandauernde Veridnderungen

des Nihrstoffbudgets. Eine periodische Bildung
zwischengeschalteter Phosphatgesteine erfolgte im
jiingsten Eozin in Phasen erhohter Produktivititen
im Oberflichenwasser und stidrkerer Beckenbe-
liftung, moglicherweise ausgelost wihrend trocke-
nerer Perioden infolge stirkerer Saisonalitit. Im
Beckenzentrum fiihrten Rutschungen sowie Stro-
mungen zur Sedimentaufarbeitung, letztendlich zu
organisch-drmeren Gesteinen, die jedoch aufgrund
entsprechender Reife und genetischem Potential als
Erdolmuttergesteine fungieren koénnen (Schoéneck-
Formation in der Bohrung Oberhofen 1).

An der Eozén/Oligozidn-Grenze setzte die Pro-
duktivitéitssteuerung durch Schwankungen der Sai-
sonalitidt aus. Der Klimaumschwung manifestierte
sich jedoch in einem sich sukzessiv verdndernden
klastischen Eintragsspektrum. Generell bildeten sich
verdnderte Nahrstoffbedingungen im Oberflachen-
wasser aus, dessen Kohlenstoffhaushalt durch ge-
lostes Kohlendioxid aus der Oxidation freigesetzten
biogenen Methans beeinflufit wurde. Eine bis in die
photische Zone reichende Chemokline ermdglichte
weiterhin die massive Akkumulation organischen
Kohlenstoffs in einem anoxischem Bodenwasser,
aus dem kleinste, authigen gebildete Pyritframboide
auf das Sediment abregneten.

Zunehmende Isolierung unmittelbar nach der
E/O-Grenze fiihrte zur Ablagerung organisch-reicher
Tone im westlichen Sektor der Zentral-Paratethys.
Ihre Bildung war an geringe Sedimentationsraten
und ndhrstoffarme Bedingungen, jedoch noch vor-
herrschende oberflichennahe Anoxien gebunden.
Bereits wahrend des élteren Kiscelliums (NP 22)
forderten zunehmende Frischwasserzufliisse, die die
Wasserschichtung  kurzfristig  zusammenbrechen
lieBen, die Ausbildung oligotropher Bedingungen.
Dies fithrte zu einem abrupten Bildungsende orga-
nisch-reicher Gesteine der Schoneck-Formation. In
zyklischen Schiiben wurde wéhrend der NP 23
(Dynow Mergelstein) immer wieder Frischwasser
dem Becken zugeleitet, was zu anfénglichen Boden-
wasserstromungen fiihrte. Die Zyklen zeichneten
sich durch initial massive, dann abnehmende Cocco-
lithophoriden-Bliiten bei konstantem Eintrag von
organischem Kohlenstoff aus. Im weiteren Verlauf
etablierte sich ein hohes Nahrstoffangebot und wie-
derum traten oberflichennahe Anoxien auf. Diese
Bedingungen stabilisierten sich und am Ende der NP
23 bildeten sich in diesem Umfeld, das dem heutigen
Schwarzen Meer dhnelte und in dem wieder marine
Einfliisse nachweisbar sind, erneut durchgingig
organisch-reiche Sedimente der Eggerding-Forma-
tion.

Die stratigraphisch abgesicherten, paldo-ozeano-



graphischen ProzeBabfolgen in den &stlich angren-
zenden Beckenbereichen (Waschberg Einheit, Nie-
derdsterreich und Zdanice Einheit, siidliches Mah-

ABSTRACT

Sediments from five wells in the Upper Austrian
Molasse Basin were investigated to resolve the early
marginal sea stage of the Paratethys during the
Eocene/Oligocene transition. The wells cover a
transect across the northern basin slope. The sedi-
ments are called Schoneck Formation including the
E/O boundary, Dynow Marlstone and Eggerding
Formation, and were analysed regarding sedimento-
logy, petrography and geochemistry.

The E/O boundary marks a significant step in the
climatic evolution during the Paleogene due to a
rapid and massive global temperature decrease.
Contemporaneously, the first isolation of the Para-
tethys from the Tethyan ocean occurred during the
earliest Oligocene. This first period of a marginal
sea is reflected by sediments rich in organic carbon.
Besides the German and Austrian Molasse Basins,
these sediments may act as hydrocarbon source
rocks in many parts of the Paratethys. Thus, the
depositional setting and the hydrocarbon potential of
the sediments on the northern margin of the western
Central Paratethys are results of the paleoceano-
graphic development in the initial marginal sea stage
of the Paratethys and the climatic change at the E/O
boundary.

During the latest Eocene water stratification
developed on the northern margin of the western
Central Paratethys. This stratification was triggered
by cold boreal deep water and warm Tethyan surface
water leading to initial bottom currents. An up-
welling scenario on the northern margin can be
excluded e.g. due to the prevalent nitrogen fixation
at the E/O boundary. Surface water salinities rose
and dysoxic bottom water conditions developed,
periodically interrupted by supply of oxygen-bearing
water. High productivity and periodic blooms of
globigerinas favoured marl deposition of the
Schoneck Formation rich in organic carbon. Bac-
terial overprint by intensive sulfate reduction re-
duced the original organic carbon content. Iso-
chronous short-term volcanic events had no in-
fluence on the trophic level. Cyclic intercalation
with phosphate rocks was favoured during periods of
basin ventilation by oxygen-bearing water, higher
productivity and lowered clastic input. The for-
mation of these characteristic sedimentary precipi-

ren) lassen vergleichbare Entwicklungen am nord-
lichen Beckenrand der westlichen Zentral-Paratethys
an der Eozdn/Oligozédn-Wende erkennen.

tates may have been coupled to drier periods as a
result of intensified seasonality. Sliding and periodic
currents led to sediment reworking in the basin
center. However, these sediments may act as hydro-
carbon source rocks due to sufficient organic carbon
contents, relevant maturity and genetic potential
(Schoneck Formation in well Oberhofen 1).

At the E/O boundary the influence of changes in
seasonality smoothed and the direct influence on
productivity ceased. This climatic change is recor-
ded, thus, by variations in the clastic input. Further-
more, the trophic level of the surface water changed,
probably by CO, recycling triggering the carbon
budget of the surface water. Photic zone anoxia
enabled massive accumulations of organic carbon
and authigenic framboid pyrite formation within the
anoxic water column.

Following the E/O boundary and coupled to
progressive isolation, the trophic level in the surface
water decreased and was accompanied by low
sedimentation rates and anoxic bottom water con-
ditions. Thus, the ongoing isolation of the Central
Paratethys is reflected by black claystones with high
contents of organic carbon. During the early Kis-
cellium (nannoplankton zone NP 22) fresh water
incursions led to a progressive break-down of the
water stratification. Oligotrophic surface water con-
ditions established and organic-lean sediments were
deposited (Dynow Marlstone). They reflect cyclic
patterns triggered by initially massive blooms of
coccolithophorides, but constant organic carbon
input. As a consequence photic zone anoxia estab-
lished. Cyclicity was caused by periodic decreases in
fresh water ingressions during each cycle and led to
bottom currents. These oceanographic conditions
stabilized and were coupled to marine ingressions at
the end of the NP 23. This prevailing oceanographic
setting is referred to a Black Sea-like scenario with
formation of organic-rich sediments (Eggerding For-
mation).

Similar paleoceanographic events of the E/O
boundary have been reconstructed for the northern
margin in the direct eastward vicinity (Waschberg
Unit, Lower Austria and Zdanice Unit, South
Moravia). Thus, lithostratigraphic units can be corre-
lated regarding genetic aspects and, thus, reflect a
common oceanographic history.
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Einleitung und Problemstellung

1. Einleitung und Problemstellung
1.1. Die Eozan/Oligozin-Grenze

1.1.1. Globale Palio-Ozeanographie und
Klimaentwicklung an der Eozin/Oligozin-
Grenze

Das Paldogen gilt als eine Ubergangszeit, wih-
rend der sich das globale, durchgingig warme
Klima der Oberkreide-Zeit ("green house world"
oder "hothouse world" des spéiten Mesozoikums)
hin zu einem kiihleren, heterogenen Klima stérke-
rer Ariditdt des Neogens ("icehouse world”) wan-
delte (BERGGREN & PROTHERO 1992).

Wihrend des frithen Paldogens waren die abys-
salen Wassertemperaturen der Ozeane wesent-lich
hoher als heute (z.B. SHACKLETON & KEN-
NETT 1975), hervorgerufen entweder durch Tie-
fenwasserbildung in mittleren Breiten (z. B. BRASS
et al.1982) oder durch wirmeres Ober-
flichenwasser in hoheren Breiten (BICE & MA-
ROTZKE 2001). Die Temperaturabnahme mit der
geographischen Breite scheint im Vergleich zum
heutigen Zustand ebenfalls wesentlich geringer
ausgepragt gewesen zu sein, da fiir Ober-
flichenwésser hoher Breiten und Tiefenwisser
Temperaturen von ca. 12°C angenommen werden
(CROWLEY & ZACHOS 2000).

Ein markantes Ereignis in diesem langan-
dauernden Szenario stellt der Paldoziin/Eozin-
Ubergang vor ca. 55 Ma dar (Abb. 1.1). Als Ur-
sachen des ca. 30.000 Jahre andauernden Tempe-
raturmaximums an dieser Grenze (KENNETT &
STOTT 1991) werden verstirkte Ausgasungen des
Erdmantels (ELDHOLM & THOMAS 1993; REA et
al. 1990) und/oder periodische Methanfreisetzun-
gen aus Gashydraten verantwortlich gemacht
(BAINS et al. 1999; DICKENS et al. 1995, 1997;
KATZ et al. 1999). Die Kohlenstofffreisetzung
durch letztgenannten ProzeB scheint sehr schnell
aufgetreten zu sein, moglicherweise innerhalb ei-
nes Prizessionszyklus (NORRIS & ROHL 1999).
Fraglich bleibt weiterhin der Mechanismus und die
Lokalisierung der Kohlenstofffreisetzung. Eine
globale Reduzierung der marinen Produktivitét
(Folge rapiden CO,-Entzugs aus der Atmosphire
und Transportes des organischen Materials in die
Tiefsee; BAINS et al. 2000) und Anderungen der
ozeanischen Zirkulationsmuster fithrten danach zu
einem deutlichen Temperaturabfall und letzt-
endlich zu einem massiven Aussterben benthischer
Tiefwasserforaminiferen (ca. 35-50 %).

Die Eozin/Oligozin-Grenze (E/O) stellt eine
weitere markante Zeitmarke in dem langan-
dauernden AbkiihlungsprozeB des Klimas dar, da

es den Ubergang von einer eisfreien Antarktis zu
Vergletscherungen der Ostlichen Antarktis (> 50%
der heutigen Situation) kennzeichnet. Diese Ver-
gletscherung fiihrte zu einem Abfall der regionalen
Wasseroberflachentemperaturen von mehr als 4°C
(Abb. 1.1). Dieses Ereignis wird als "Oi-1" be-
zeichnet und begann vor ca. 33,5 Ma, dauerte
wahrscheinlich 0,4 Ma und entspricht der Magne-
tochrone 13N (SALAMY & ZACHOS 1999). Die
Vergletscherung der E-Antarktis und der Riick-
gang der Wassertemperaturen entsprechen dem
letzten ProzeB einer Folge mehrerer Ereig-nisse,
die in der Literatur als "Terminal Eocene Event"
bezeichnet werden (WOLFE 1978 sowie zu-
sammenfassende Darstellung in MILLER 1992).
Dieses "Terminal Eocene Event" 148t sich durch
Sauerstoffisotopen-Untersuchungen an benthischen
und planktischen Foraminiferen in Sedimenten des
Atlantiks, Pazifiks und Indischen Ozeans nachwei-
sen. Eine Verschiebung des 8'*0O-Signals um ca.
+ 1 %o belegt eine Abkiihlung des Oberfldchen-
und Tiefenwassers. Die Bildung des letzteren im S,
des sog. ,,Antarktischen Boden-wassers*, fiihrte zu
ausgepragten, seismisch nach-weisbaren Hiaten
(KENNETT 1977). Ahnliche Prozesse in der nordli-
chen Hemisphére lassen sich durch den Nachweis
eines Nordatlantischen Tiefenwassers rekonstruie-
ren (MILLER & TUCHOL-KE 1983; MOUNTAIN &
TUCHOLKE 1985). Beide Ereignisse fiihrten zu
einer verstirkten Ventilation der Tiefsee, deren
Folge z. B. eine starke Absen-kung der Calcit-
Kompensationstiefe war (CCD; VAN ANDEL et
al. 1975).

Thermale Isolierung des antarktischen Konti-
nentes als Folge globaler Plattenbewegungen und
daraus resultierender Umstrukturierung von Mee-
resstraBen wihrend des frithen Eozéns sind Ursa-
che der globalen ozeanographischen und klimati-
schen Anderungen an der E/O-Grenze. Das Auf-
reifen von Gondwana und die N-Drift von Austra-
lien hatten die Offnung der ,,Tasmanischen Land-
briicke* wiéhrend des spédten Eozdns (37Ma v.h.)
und der Drake-Passage im frithesten Neogen zur
Folge (SHIPBOARD SCIENTIFIC PARTY 2001). Die-
se neue Meeresoffnung ist letztendlich Ursache der
Ausbildung einer antarktischen zirkumpolaren
Stromung vom Paldogen bis zum frithen Neogen,
die die Antarktis von der warmen ozeanischen
Oberflachenzirkulation der siidlichen Hemisphére
abschnitt und somit zur thermalen Isolierung der
Antarktis und deren Vergletscherung fiihrte (KEN-
NETT et al. 1974, 1975; PROTHERO 1994; SALAMY
& ZACHOS 1999; LEAR et al. 2000 sowie darin
aufgefiihrte Literatur). Andererseits zeigten Stu-
dien zur marinen Paldoproduktivitit an der

1
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Abb. 1.1: Globaler Meeresspiegel, Tektonik und Eisvolumen (nach BARRETT 1994). Linke Kurve stammt von
Untersuchungen benthischer Foraminiferen aus dem Atlantik (MILLER et al. 1987); rechte Kurve nach seis-
mischer Sequenzanalyse (HAQ et al. 1987). Eine Verinderung von 1% 3'*O entspricht 110m Meeresspiegel-
schwankung oder 4°C Wassertemperaturdnderung (nach SHIPBOARD SCIENTIFIC PARTY 2001 und BARRETT

1994).

E/O-Grenze, dafl eine massive Akkumulation von
organischem Kohlenstoff ebenfalls zu einer globa-
len Abkiihlung und somit zu einem Aufbau von
Eisschilden beigetragen haben kann (DIESTER-
HASS & ZAHN 2001). Untergeordnet und nicht
vergleichbar mit den K/T-Grenzereignissen scheint
der EinfluB} auf globale klimatische Verdnderungen
durch Meteoriteneinschldge wihrend des jiingeren
Eozéns zu sein (Chesapeake Bay in Nordamerika
und Popigai in Nordsibirien; KOEBERL et al. 1996;
BOTTOMLEY et al. 1997). Diese scheinen fiir eine
ca. 100.000 Jahre wihrende Zeitspanne zu einer
maximalen Abkiihlung von 2°C in hohen Breiten

gefiihrt zu haben (VONHOF et al. 2000).

Folgen der Abkiihlung waren die Bildung kal-
ter, bodennaher Meeresschichten, ein Absinken der
CCD, aber auch eine an die zunehmende Abkiih-
lung gekoppelte Ariditdt in Europa und Nordame-
rika. Letzteres flihrte zu einem Riickgang von
Waldgebieten (geringere Albedo), deren Ver-
schwinden einen Riickkopplungseffekt auf die
globale Abkiihlung ausiibte.

Dariiberhinaus zeichnet die Eozén/Oligozéin-
Grenze einen der massivsten Einschnitte in der
Lebewelt mariner Invertebraten wéhrend des Kaé-
nozoikums nach. Dieses faunistische Ereignis wur-
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de weniger durch Verdnderungen der mittleren
Jahrestemperatur, als vielmehr durch kéltere Win-
ter hervorgerufen (4°C kiihler wihrend des Eo-
zin/Oligozin-Ubergangs; IVANY et al. 2000).

Das Oligozdn wird als ,something of the
neglected middle child of Cenozoic paleocea-
nography* zwischen der paldogenen "green house
world" und der neogenen "icehouse world” be-
zeichnet, da es eine Zeit relativer paléo-
klimatischer und -biotischer Stasie darstellt (SHIP-
BOARD SCIENTIFIC PARTY 2002). Andererseits
bildet diese Zeitspanne ein Bindeglied zwischen
einem Intervall ohne Eiskappen, aber schneller
eustatischer Meeresspiegeloszillationen und einem
Intervall, das durch Vergletscherungen gekenn-
zeichnet ist. Letztgenannte Griinde sowie Theo-
rien, die auf unzureichender regionaler Streuung
von Probenmaterial basieren, fithrten zur Kon-
zeption und Realisierung des ODP LEG 199, des-
sen Ergebnisse zum Zeitpunkt der Fertigstellung
der vorliegenden Arbeit erst als ,,preliminary re-
sults“ vorlagen (SHIPBOARD SCIENTIFIC PARTY
2002).

1.1.2. Definition und Probleme der Eozin/
Oligozan-Grenze

Ansdtze einer Nomenklatur und strati-
graphischen Gliederung der Eozin/Oligozin-
Grenze (E/O) reichen bis in das Jahr 1854 zuriick
(VON BEYRICH 1854). Zahlreiche milverstind-
liche, da lokal gebréuchliche Termini fanden in der
Literatur Einzug. So wurde bspw. der Begriff des
»dannois“ (eine randmarine, hypersalinare Fazies
des Eozéns im Pariser Becken) von Bohrungs-
bearbeitern der Erdélindustrie zur Einstufung ober-
eozdner und unteroligozéner Sedimente genutzt
und kann bis in das vorletzte Jahrzehnt in der Lite-
ratur gefunden werden (,,Sannois-Fisch-schiefer*;
GERHARD 1988).

In NW-Europa wurde der Gebrauch des Latdor-
fiums kontrovers diskutiert, da diese Stufe z.T.
dem oberen Eozdn, z.T. dem unteren Oligozin
zugerechnet wird. Dieser Begriff wird nicht mehr
als stratigraphischer Begriff genutzt, stattdessen
Priabonium als oberste Stufe des Eozidns und Ru-
pelium als unterste Stufe des Oligozéns.

Der Stratotyp der Eozdn/Oligozén-Grenze be-
findet sich im sog. ,,Massignano-Profil“ im Umb-
rien-Marche-Becken (siidlich von Ancona, nordli-
cher Apennin; PREMOLI-SILVA et al. 1988). Das
dortige letzte Auftreten (LO, last occurrence) der
planktischen Foraminiferen der Gattung Hant-
kenina spp. kennzeichnet diese Grenze. Das seltene
Auftreten spéteozdner Hantkeninidae bei gleich-
zeitiger Dominanz von Globigerina-Faunen er-

schwert eine Korrelation dieser Grenze auflerhalb
des tropischen Giirtels. Diese Grenze tritt in stra-
tigraphischer Hohe der Magnetozone CI13R auf,
liegt auf einem definierten Level zwischen der
Basis von C13N und dem Top von C15N und wird
mit einem Alter von 33,7 Ma v. h. angegeben. Eine
E/O-Grenzziehung mittels  Planktonzonierung
(P17/18: Turborotalia cerroazulensis/Turborotalia
cunialensis) wird durch das ca. 0,1 Ma éltere Phi-
nomen dieser Grenze verhindert (BERGGREN et
al. 1992; 1995). Vergleichbare Probleme treten bei
Zonierungsansitzen mittels kalkigem Nanno-
plankton auf, da die Nannoplankton-Zone NP 21
die E/O-Grenze einschlieft. Ein radiometrisches
Alter von 33,7 +/- 0,5 Ma v.h. fiir die E/O-Grenze
wurde von MONTANARI et al. (1988) angegeben
(siche auch Abb. 1.2).

Die E/O-Grenze in Ablagerungen der Para-
tethys in Bayern und Osterreich wurde mittels
Nannoplankton-Stratigraphie an die Grenze
NP 20/21 gelegt (MARTINI 1981). Hingegen bele-
gen neuere Untersuchungen das Auftreten von
Globigerina tapuriensis/G. ampliapertura in den
oberen ,,Globigerina-Mergeln®, denen zufolge in
Méihren (KRHOVSKY et al. 1993), Polen (VAN
COUVERING et al. 1981), Ungarn (BALDI 1984)
und Transsylvanien (IVA & RUSU 1982; MESZA-
ROS et al. 1989) eine Verschiebung der E/O-Gren-
ze in die NP 21 hinein vorgenommen wurde. In
Paratethys-Sedimenten der Krim und im Kaukasus
(ostliche Paratethys) wird die E/O-Grenze dem
ersten Auftreten von Globigerina tapuriensis und
Ericsonia subdisticha innerhalb der NP 21 zuge-
rechnet (KRASHENINNIKOV & MOUZYLEV 1975).
Eine regionale lithostratigraphische Grenz-ziehung
scheint das FEinsetzen dunkler, organisch-reicher
Sedimente zu ermoglichen (VORONINA & PO-
POV 1985).

In kontinentalen Sedimenten ermoglicht ein
markanter Faunenschnitt, der sog. ,,Grand Coupu-
re* (,,the great break®, STEHLIN 1909) eine Festle-
gung der E/O-Grenze. Ferner ist mittels Sdugetier-
zonen eine weitere Unterteilung konti-nentaler
Sedimente des Oligozédns und Miozéns moglich.

1.1.3. Paratethys-Stratigraphie

Bereits 1924 wurde von LASKAREV das Kon-
zept einer eigenstindigen ,Paratethys-Bio-
provinz‘ propagiert, die sich von der ,,Mediterra-
nen Bioprovinz“ des Neogens durch eine eigen-
stindige Entwicklung endemischer Molluskenfau-
nen abgrenzt. Demnach konnen die neogenen
Anteile der Paratethys-Bioprovinz in eine west-
liche, zentrale und  Ostliche  Paratethys

3
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Abb. 1.2: Stratigraphische Korrelation der kénozoischen Mittelmeer- und Paratethysstufen (nach STEININGER &

WESSELY 1999: zusammengestellt nach BERGGREN et al

. 1995; PoproV et al. 1993; ROGL 1998b; STEININGER et

al. 1996; STEININGER 1999). Eingefiigt wurde die Stufeneinteilung fiir die ostliche Paratethys von ROGL (1996).

gegliedert werden, mit jeweils eigenstdndiger fau-
nistischer Entwicklung (SENES 1960, 1979; CICHA
& SENES 1968):

-Westliche Paratethys: Rhonetal-Westalpen,
-Zentrale Paratethys: Bayern-Osterreich-Karpa-
ten-Ungarn-Slowenien-Ruménien-Bulgarien,
-Ostliche Paratethys: Gebiete um und zwischen
Schwarzem Meer und Kaspischer See.

Trotz der wegweisenden Arbeit von LASKAREV
wurde das Initialstadium der Paratethys je nach
Autorenauffassung und -konzept unterschiedlich
festgelegt (z.B. mittels sedimentologischer Krite-

rien:

,»Beginn  der

Molassesedimentation®;
ROGL 1985; CICHA & KRYSTEK 1987). BALDI

(1969, 1980, 1984, 1986, 1989) und RUSU (1988)
hingegen betonten in ihren Arbeiten das weg-
weisende Konzept der Paratethys-Bioprovinz und
erweiterten das von LASKAREV auf das Neogen
beschrankte Konzept auf die prd-neogene Ent-
wicklung dieses intrakontinentalen Randmeeres.
Entsprechend ihrer Arbeiten konnen bereits paldo-
gene Schichten Anzeichen einer eigen-stindigen
Floren- und Faunenentwicklung mit charakteristi-
scher Paratethys-Signatur aufweisen. So unterteilte
VETO (1987) die oligozine Para-tethys in einen W-
, Zentral- und E-Sektor (Abb. 1.3).

DOHMANN (1991) konnte durch Nanno- plank-
ton-Untersuchungen im bayrischen Sektor der
Molasse belegen, daB3 der sog. ,Fischschiefer
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(unteroligozénes Alter entsprechend seiner Arbeit)
eine Sonderfazies mit eigenstdndiger Faunen- und
Florenentwicklung aufweist und demnach bereits
Paratethys-Charakter besitzt. Die urspriingliche
Dreiteilung der Paratethys in einen westlichen,
zentralen und 6stlichen Sektor (SENES 1960, 1979;
CICHA & SENES 1968) wird in seiner Arbeit beibe-
halten fiir die paldogene Entwicklung, jedoch unter
Verschiebung der Grenzen fiir den westlichen und
zentralen Teil (entsprechend VETO 1987). Dem-
nach wird die paldogene Ent-wicklung des westli-
chen Sektors erweitert auf einen Bereich von den
Westalpen bis zum moldanubischen Kristallin-
sporn, hingegen der zentrale Teil reduziert auf
einen Bereich von Niederdsterreich bis Bulgarien.

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wird die
Klassifikation von STEININGER & WESSELY (1999)
eingesetzt, um den regionalgeologischen Ent-
wicklungen Rechnung zu tragen:

-Westliche Paratethys: Rhonetal-westliches

Bayern,

-Zentrale Paratethys: stliches Bayern—Osterreich—
Karpaten—Ungarn—Slowenien—Ruménien-
Bulgarien incl. der inneralpinen Becken (Wiener
Becken, Steirisches Becken, Pannonisches
Becken),

-Ostliche Paratethys: Gebiete um und zwischen
Schwarzem und Kaspischem Meer.

Neben diesen eher statischen Konzepten lassen
sich mehrere Evolutionsstufen der Paratethys-Bio-
provinz nachweisen. Diese stehen in ursédchlichem
Zusammenhang mit der geodynamischen Ent-
wicklung dieses tektonisch sehr mobilen Gebietes
und seiner daraus resultierenden, rapiden paldo-
okologischen Verdnderungen. So propagierten
SENES & MARINESCU (1974) sowie RUSU (1988)
eine initiale ,,Proto-Paratethys* wahrend des frii-
hen Oligozéns (Kiscellium) und eine ,Eo-
paratethys* wiahrend des spdten Oligozéns und
frithen Miozéns (Egerium bis Ottnangium). Beide
Entwicklungsstufen zeichneten sich durch W-E-
streichende Troge im gesamten Paratethys-Bereich
aus. Jingere Paratethys-Bioprovinzen stellen eine
,»Mesoparatethys* (Karpatium bis Badenium) so-
wie eine ,,Neoparatethys (Sarmatium bis heute)
dar. Wéhrend der beiden letztgenannten Stufen
wurden die groflen intra-alpinen Beckensysteme
(z.B. das Wiener Becken) gebildet.

Den in den letzten Jahrzehnten erheblich ge-
wachsenen Kenntnisstand regionalgeologischer
Entwicklungen der Paratethys sowie stratigraphi-
scher FErkenntnisse (zusammenfassende Dar-

stellungen fiir die Ostliche Paratethys in: JONES &
SIMMONS 1996 fiir den Zeitabschnitt Oligozéin-
Holozdn; POPOV et al. 1993 und VORONINA &
Porov 1985 fiir den Zeitabschnitt Oligozén-frithes
Miozdn) faBite ROGL in Synthesearbeiten (1996,
1998a, 1999) zusammen. Eine Korrelationser-
weiterung auf die entsprechenden Mediterran-
Stufen wurde durch STEININGER & WESSELY
(1999) veroffentlicht (Abb. 1.2). Ihre strati-
graphische Korrelation trigt dem fortschreitenden
Abschniirungsproze3 der Paratethys an der E/O-
Grenze Rechnung, in dem eine getrennte Stufende-
finition bereits fiir oligozdne Sedimente der zentra-
len Paratethys als auch der Ostlichen Paratethys
vorgestellt werden. Die E/O-Grenze liegt hiernach
innerhalb der NP 21 bei 33,7 Ma v.h. (Abb. 1.2).

1.1.4. Die Entstehung der Paratethys

Die Kollision der Indischen Platte mit der Asia-
tischen Platte am Ende des Eozéns sowie die mit
der Offnung des Nordatlantiks verbundene Rotati-
on Afrikas im Gegenuhrzeigersinn fithrten zur
Auftrennung der Tethys in das Gebiet des spéteren
Mediterrans und das nérdlich angren-zende Rand-
meer, die ,,Paratethys” (Abb. 1.4). Die Paratethys
erstreckte sich als intrakontinentales Meer von den
Westalpen bis nach Innerasien. Innerhalb dieses
Randmeeres etablierte sich eine neue Bioprovinz
mit eigenstidndiger geodyna-mischer Entwicklung
und besonderen Eigen-schaften der aquatischen
Faunen (ROGL 1999).

Spétes Eozin — Priabonium - Beloglinium (bis
33,7 Ma v.h.; ROGL 1996)

Wiéhrend des Priaboniums wurde die Tethys
zunehmend eingeengt (Abb. 1.4a). Der W-Teil der
Tethys bedeckte das Gebiet des spidteren Ur-
Mittelmeers und der spéteren Paratethys. Europa
und Asien wurden durch die Turgai-Strale (auch
transuralisch-kasachischer Meeresarm genannt)
getrennt, die einen Faunenaustausch, aber auch die
Ausdehnung des europiischen laurophyllen Vege-
tationsgebietes nach Osten abschnitt (MAI 1995).
Im Gebiet des spiteren Mittelmeers wurde durch
starke Kompressionen und Krusten- einengung die
Bildung tektonischer Decken hervorgerufen. Im
Zusammenhang mit eozdnen Subduktionserschei-
nungen bildete sich nordlich hinter einem Vulkan-
giirtel (Rhodope-Massiv bis N-Iran) ein ,,back arc
thrust belt” entlang der sich abzeichnenden Para-
tethys-Becken (BOCCALETTI 1979). In den Apen-
nin-Becken des westlichen Proto-Mediterran
herrschte wéhrend der betrachteten Zeitspanne
pelagische Sedimentation vor.
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Abb. 1.3: Verbreitungsgebiet unter- und mitteloligoziner Fischschiefer und ihrer organisch-reichen Aquivalente
(verandert nach VETO 1987). Gliederung der Paratethys nach STEININGER & WESSELY (1999).

1-Frankreich, 2-Schweiz, 3-Oberrheintalgraben, 4-Bayern, 5-Unterinntal, 6-Oberdsterreich bis Wien, 7-Wasch-
bergzone, Pouzdiany- und Zdanice-Einheit, 8-Karpatenflyschbecken (SE-Polen), 9-Slowenien, 10-Nordunga-
risches Becken, 11-Szolnok-Flyschbecken, 12-Transsylvanisches Becken, 13-Bulgarisches Becken, 14-Schwar-

zes Meer, 15-Krim, 16-Westkaukasus, 17-Ostkaukasus, 18-Kaspisches Meer, 19-Mangyshlak.

OBERHAUSER (1995) propagiert eine Inselkette
im Alpen-Karpaten-Bogen, die sich nach Osten
weiter bis in die Pontiden und den Kaukasus fort-
setzt. Im Bereich dieser Kette konnen Sedi-
mentationsfortsetzungen in den westlichen Pré-
alpes, in den alpinen Gosaubecken, den Flysch-
becken der Karpaten, aber auch in den Helve-
tischen Becken nachgewiesen werden, aus deren
Richtung wihrend des Eozins das Meer die Euro-
pdische Plattform iiberflutete.

Im Bereich des Ungarischen Paldogen-Beckens
(Abb. 1.5; ,retroarc flexural basin® nach TARI et
al. 1993), das in direktem Kontakt zu den nord-
italienischen Becken stand (BALDI 1984, 1986),
kam es zur Ablagerung biogener Karbonate mit
reicher Megafauna, Nummuliten und Disco-
cycliniden, spiter zur Ablagerung von Bryozoen-
mergeln mit turbiditischen Einschaltungen in tiefe-
rem Wasser. Mediterrane Einfliisse weisen eben-
falls noch die eozédnen Molluskenfaunen des
Transsylvanischen Beckens auf (IVA & RUSU
1982).

Das 0stliche Paratethysbecken hatte wihrend
des Belogliniums seine grofte kénozoische Aus-
dehnung und erstreckte sich von den Karpaten bis
nach Zentralasien und Westsibirien. Die einzelnen
Becken wurden iiber Meeresstralen im heutigen
Karpaten- und asiatischen Sektor mit der Tethys

verbunden (POPOV et al. 1993). Die 6stliche Para-
tethys bestand aus weit ausgedehnten, flachen
Schelfgebieten und Tiefwasserbereichen (Gebiete
des Schwarzen Meeres, des Azowschen Meeres,
des Kaspischen Meeres, den Transkaspischen De-
pressionen des siidlichen Mangyschlaks, des
Kopet Dag und des 6stlichen Transkaukasus).

Der Dénisch-Polnische Trog verband als flache
Meeresstrale die Paratethys mit dem Nordsee-
becken (KRUTSCH & LOTSCH 1958; vAN CoOU-
VERING et al. 1981; VINKEN 1988; ZIEGLER 1999).
Ferner offnete sich der siidliche Oberrheintal-
graben wihrend des spiten Eozéns. Neben Ablage-
rungen unter Brackwasserbedingungen wurden
Evaporite gebildet. Somit ist eine direkte Verbin-
dung vom Nordseebecken mit dem Molasse-
becken unter marinen Bedingungen fraglich (MAR-
TINI 1990; HUBER 1994).

Frithes Oligozin - Unteres Rupelium - Unteres
Kiscellium - Pshekium (33,7-32,2 Ma v.h.;
ROGL 1996)

Wihrend des untersten Oligozéins fiihrte u.a.
der ausgepriagte Meeresspiegelabfall (Abb. 1.1) zu
einer starken Kontinentalisierung des westlichen
und zentralen Europas (Abb. 1.4b). Die Ver-
landung der Turgai-Strafle forderte einen kontinen-
talen Faunen- und Florenaustausch zwischen
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Abb. 1.4: Paliogeographie wihrend des Eozin/Oligozin-Ubergangs (nach ROGL 1999). Die regionalen Korre-
lationen beruhen auf vergleichenden Zonierungen mittels Nannoplankton und planktonischen Foraminiferen mit
der Chronostratigraphie nach BERGGREN et al. (1995).

A = Offene Zirkulation (+/- Nannoplankton Zonen NP 18-untere NP 21, Planktonische Foraminiferenzonen P 15-
unterste P 18, Sdugetierzonen MP 17-MP 20).

B = Initiatialstadium der Beckenbildung der Paratethys (+/- Nannoplankton Zonen obere NP 21 und NP 22, +/-
Planktonische Foraminiferenzonen P 18, Sdugetierzonen obere MP 21).

C = Vollstiandige Isolierung der Paratethys (+/- Nannoplankton Zone NP 23, +/- Planktonische Foraminiferen-
zonen P 19, Sdugetierzonen MP 22-MP 23).
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Europa und Asien. Ein mariner Faunenaustausch
von der Nordsee bis in das Kaspische Becken wur-
de iiber die polnisch-ddnische Meeresstralle er-
moglicht. Anoxisches Bodenwasser breitete sich in
den absinkenden Becken der Paratethys (von den
Westalpen bis in das Transkaspische Becken) aus,
die durch tektonische Einengung zunehmend abge-
schniirt wurde. Eine tektonisch bedingte W-E-
gestreckte Schwellenzone grenzte dieses Becken
vom spdteren Mediterranbecken im S ab, das am
Westende der Tethys entstand. Die stliche Para-
tethys wurde vom EinfluB des Indischen Ozeans
abgeschnitten. Ferner wurde im betrachteten Zeit-
intervall {iber den Oberrheintalgraben eine Ver-
bindung vom Molassebecken zur Nordsee ge-
schaffen, wihrend der die Pechelbronner Schichten
abgelagert wurden (Hochststand in den mittleren
Pechelbronner Schichten in der Nannoplankton-
zone NP 22; TOBIEN 1987; MARTINI 1990). Zeit-
gleich wurde die Verbindung {iber die Dénisch-
Polnische Senke geschlossen. Verbindungen des
Molassebeckens iiber das heutige Inntal und den
Slowenischen Korridor zum Proto-Mediterran
existierten noch nicht (ORTNER & SACHSENHOFER
1996; SCHMIEDL et al. 2002), lediglich {iber das
Becken von Valence (SISSINGH 1998).

Friihes Oligozin - Unteres Rupelium - Mittleres
Kiscellium - Solenovium (32,2-29,9 Ma v. h.
ROGL 1996)

Die Ausdehnung der Paratethys blieb nahezu
erhalten, jedoch erreichte ihre Abschniirung einen
Hohepunkt (Abb. 1.4c). Diese erste Entwicklungs-
stufe der Paratethys wird als ,,Protoparatethys*
bezeichnet (RUSU 1988) und entspricht ihrer
starksten Abschniirung mit der Folge einer becken-
weiten, einheitlichen Faziesausbildung der Sedi-
mente.

Lediglich iiber den Oberrheintalgraben bestand
noch eine schmale Verbindungen zum ndrdlichen
Atlantik (MARTINI 1990; HUBER 1994; UIJETZ
1996). Neben Verbindungen des Molassebeckens
iiber das Becken von Valence (dysaerobe Meletta
Shale-Fazies) scheinen auch iiber das Inntal und
den Slowenischen Korridor erste Verbindungen
zum Proto-Mediterran geflutet worden zu sein
(ORTNER & SACHSENHOFER 1996; SCHMIEDL et
al. 2002; SISSINGH 1998). Hingegen bestanden
noch offene Verbindungen des Proto-Mediterrans
zum Atlantik und Indopazifik.

Durch Frischwassereintrdge sank die Salinitét
des Paratethyswassers stark ab und monospezi-
fische Nannoplanktonmergel und Diatomite kamen
in der westlichen Zentral-Paratethys zur Ablage-
rung. In der Gstlichen Paratethys wurden kalkfreie,

dunkle Sedimente der ,,Maikop‘“‘-Fazies abgelagert.

1.1.5. Exemplarische palio-ozeanogra-
phische Modelle fiir die zentrale und oOst-
liche Paratethys (Eozin/Oligozin-Uber-
gang)

Organisch-reiche Sedimente wurden becken-
weit im Friithstadium der Paratethys abgelagert und
sind z.T. Folge der Ausbildung anoxischer Tiefen-
wiésser durch zunehmende Beckenabschniirung
und des Einflusses kalter, borealer Waisser
(,»...separation of an anoxic, cold Paratethys*;
BALDI 1984). Basierend auf Funden kaltwasser-
anzeigender Spiratellen (,,Spiratella-Meer*) und
der geringen Diversitdt der Pteropodenfaunen pro-
pagiert das Baldi'sche Szenario demnach u.a. die
Ausbildung von Thermoklinen in der Para-tethys
und resultierenden anoxischen Boden-wéssern.
Wihrend der Nannoplanktonzonen NP 22 und
unteren NP 23 kam es zu einem verstirkten
Frischwassereintrag in die Paratethys und Aus-
bildung von Haloklinen. BALDI vergleicht diese
Entwicklungsstufe der Paratethys mit Ablage-
rungsbedingungen des heutigen Schwarzen Mee-
res. Diese Periode wird als der eigentliche Beginn
der Paratethys im Molassebecken bezeichnet
(KURZ et al. 2001).

Eine weitere Periode mit extensiver und be-
ckenweiter Bildung organisch-reicher Sedimente
ereignete sich wéihrend der spaten Nannoplankton-
Zone NP 23 und wird einem ersten vollstdndigen
Beckenabschlull zugerechnet. Diese paldo-ozeano-
graphische Situation wurde durch Wieder-
etablierung gut durchliifteten Bodenwassers im
gesamten Paratethysbereich wihrend der mittleren
Nannoplankton-Zone NP 24 unterbrochen (ROGL
1999).

Diese allgemeine Erkldrung der beckenweiten
Bildung organisch-reicher Sedimente von BALDI
(1984) wurde jedoch in den folgenden Jahren mo-
difiziert. Die massive Akkumulation von organi-
schem Kohlenstoff in einzelnen Becken der Para-
tethys wurde demnach durch unterschiedliche pa-
lao-ozeanographische Prozesse gesteuert: neben
dem klassischen Modell von Bodenwasseranoxien
infolge stagnierender Wasserkorper durch Becken-
abschluf3 (z. B. im Ungarischen Paldogen-Becken;
BRUKNER-WEIN et al. 1990) wurde die Ausbildung
von Auftriebszellen (z.B. am Nordrand des Karpa-
tenflyschbeckens; VETO 1987) als Erklarungsan-
satz herangezogen.

Ostliche Paratethys
In der &stlichen Paratethys vollzog sich mit der
Abschniirung dieses Beckenteils und der globalen

9
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Klimaveridnderung eine Anderung von tropisch-
warmen Wassertemperaturen wéhrend des Be-
logliniums hin zu kiihleren Temperaturen (AKH-
MET'EV & ZAPOROZHETS 1992). Tekto-nische
Subsidenz steuerte die Sedimentationsrate wihrend
des ausgehenden Eozins, jedoch verflachte das
Becken wenig spiter (POPOV et al. 1993). Zwi-
schen einer ersten Regression zu Beginn und einer
zweiten Regression im mittleren Pshekium ingre-
dierte das Meer erneut und fiihrte zu einer maxima-
len Erstreckung der Ostlichen Paratethys (Abb.
1.4b). Jedoch gab es nur noch eingeschriankten
Wasseraustausch mit dem Weltmeer und der
Tethys im Vergleich zur Zeit des Belogliniums.
Dies fiihrte zu anoxischen Bodenwédssern im Be-
reich der tiefen Becken-bereiche, die sich dari-
berhinaus durch sehr hohe Sedimentationsraten
mergeliger Sedimente aus-zeichneten (Chadoum-
Fazies). Im organischen Ma-terial der Sedimente
belegen artenarmes Phyto-plankton und die Domi-
nanz amorphen organischen Materials eine Sauer-
stoffarmut des Bodenwassers. Das Oberfldchen-
wasser scheint normal-salinar gewesen zu sein (>
30%o; POPOV et al. 1993). Mit Beginn des Soleno-
viums wurde die Ostliche Para-tethys flacher und
zunehmend abgeschniirt unter Beibehaltung ihrer
Ausdehnung (Abb. 1.4c). Die Salinitdt sank. Eine
Verbindung zur zentralen und westlichen Para-
tethys blieb erhalten. Insbesondere lassen sich
einheitliche Faunenelemente von der Ostlichen
Paratethys bis nach Slowenien nachweisen. Wih-
rend der zweiten Hélfte des Solenoviums und zu-
nehmender Abschniirung wurde die ,,Maikop-
Formation* (helle und dunkle pyritfiihrende Tone)
in den tiefen Beckenbereichen unter zunehmend
reduktiveren Bedingungen abgelagert (POPOV &
STOLYAROV 1996).

Die in PopPOV et al. (1993) zusammengefaliten
Informationen iiber die Entwicklung der Ostlichen
Paratethys sprechen somit fiir ein in verschiedene
Einzelbecken gegliedertes (u.a. westliches und
Ostliches Schwarzmeer-Becken, Siidkaspisches
Becken etc.), stagnierendes Randmeer als Ursache
fiir die anoxischen Bodenwisser, die die starke
Akkumulation von organischem Kohlenstoff for-
derten. POPOV & STOLYAROV (1996) schlugen
sowohl fiir die westliche (~zentrale), als auch die
Ostliche Paratethys die Ausbildung eines dstuarinen
Zirkulationsysystems mit thermohaliner Wasser-
schichtung vor, das zur Ausbildung giinstiger, die
Akkumulation organischen Kohlenstoffs fordern-
der Ablagerungsbedingungen fiihrte. Vom frithen
Oligozén bis in das frilhe Miozén fiihrte dies in der
Ostlichen Paratethys, aber auch in den westlichen
Beckenbereichen zur ldngsten Zeitspanne sog.
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Lanoxic events®. Im Ostlichen Beckenbereich las-
sen sich fiir diesen Zeitraum jedoch massive
Schwankungen des Redoxpotentials der Wasser-
sdule in Abhidngigkeit der hydrologischen und
palédogeographischen Situation nachweisen (POPOV
& STOLYAROV 1996).

Zentrale Paratethys

Gegenstand zahlreicher sedimentologischer und
paldontologischer Untersuchungen im tschechi-
schen Bereich (Mahren) des Karpaten-Flysch-
bogens (zentrale Paratethys) waren Sedimente der
E/O-Grenze in den westlichen Karpaten (Zdanice-
und Pouzdfany-Einheiten, sieche Abb. 1.3). Die
sedimentgespeicherte Information spiegelt eine
Abfolge mehrerer Ereignisse wider: neben becken-
charakteristischen Veranderungen wie einer zunch-
menden Isolierung und Verflachung kam es zu
einem kontinuierlichen Riickgang der Sauer-
stoffgehalte des Bodenwassers und Verdnderungen
der Salinitit und einer Abkiihlung des Ober-
flichenwassers. Ferner erhohten sich die Eintrige
terrigenen Materials (KRHOVSKY 1995a, b;
KRHOVSKY et al. 1993). Wechsellagernde Litho-
logien scheinen Abbildungen von orbitalbeein-
fluBten Meeresspiegelschwankungen unterschied-
licher Skalierung zu sein. Wéhrend des oberen
Belogliniums (NP 20-21; Priabonium) bestimmten
Produktivititsénderungen in Abhéngigkeit pré-
zessionsgesteuerter Humiditét wechselnde Karbo-
natanteile der Sedimente am nd&rdlichen Becken-
rand. An der E/O-Grenze und wéhrend des Psheki-
ums sank der Sauerstoffgehalt des Boden-wassers
zunehmend als Folge eines kiihleren Klimas mit
zunehmender Saisonalitidt. Es wurden unter dem
Einflu geringerer Oberflichen-wassersalinititen
organisch-reiche, laminierte Sedimente abgelagert,
die mit Einsetzen des Solenoviums von Diatomiten
und dem auch aus dem oberdsterreichischen Mo-
lassebecken bekann-ten Dynow Mergelstein iiber-
lagert werden. Letztere beide werden stra-
tigraphisch zum basalen Teil der Menilit-
Formation (Gesamtalter: Oligo-zén-frithes Miozdn)
gestellt, die u.a. als sedi-mentédres Produkt einer
Auftriebszone am nord-lichen Beckenrand inter-
pretiert wird (DOSIN 1974; KOLTUN 1992; VETO
1987). In den zitierten Arbeiten wird das Ablage-
rungsmodell dieser Auf-triebszone mit den heute in
der kalifornischen Bucht herrschenden ozeanogra-
phischen Bedingun-gen verglichen.

Das ungarische Paldogenbecken hingegen, ein
,retroarc flexural basin® (TARI et al. 1993), entwi-
ckelte ab der E/O-Grenze eine zunehmend von der
Paratethys abgekoppelte Becken-entwicklung (sie-
he exemplarische Entwicklung in Abb. 1.5). Seine
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Entwicklung als isoliertes Einzel-becken erstreckte
sich vom Beginn des Pshekiums bis zum Ende des
Solenoviums. Das Becken entwickelte eine positi-
ve Wasserbilanz und resultierende Dichteschich-
tung mit anoxischem Bodenwasser. Der Reichtum
an organischem Kohlenstoff dieser Sedimentabfol-
ge wurde durch hohe Produktivititen ermdglicht,
deren fordernde Néahrstoffe durch Alterationspro-
zesse vulkanischer Gliser freigesetzt wurden. Ge-
gen Ende des Solenoviums wurde dieses Szenario
durch Wieder-beliiftung des Beckens mit marinen
Waissern und einer Verringerung der Produktivitét
beendet (BRUKNER-WEIN et al. 1990).

1.1.6. Palido-ozeanographische Modelle fiir
die westliche Zentral-Paratethys (Eozin/
Oligoziin-Ubergang)

Im Molassebecken Oberdsterreichs werden die
organisch-reichen Sedimente, die an der E/O-
Grenze abgelagert wurden, als "Schoneck- Forma-
tion" (Schoneck: Aufschlul in der allochthonen
Molasse im gleichnamigen Dorf in Bayern) be-
zeichnet (WAGNER 1998; ein ilteres Synonym ist
"Sannois Fischschiefer"; noch in GERHARD 1982,
1988). Alteren Angaben zufolge erstreckt sich ihre
Bildungszeit iiber ein ca. 1,5 Ma dauerndes Zeitin-
tervall, das nach Literaturangaben die Nannoplank-
tonzonen NP 21 und die gesamte NP 22 umfafit (~
33,7 - 32,2 Ma v. h.: entspricht grob dem unteren
Kiscellium entsprechend der stratigraphischen
Gliederung fiir die zentrale Paratethys nach
ROGL 1996; ~ 36 - 34,3 Ma v. h. nach BALDI
1984). Eine neuere Altersstellung wurde von
FucHS et al. (2001) vorgestellt, die eine Sedimen-
tationsperiode von der NP 21 bis in die NP 23 vor-
schlagen. Die Ergebnisse der vorlie-genden Arbeit
belegen jedoch, da} das Einsetzen einer intensiven
Akkumulation organischen Kohlenstoffs, ein we-
sentliches Kriterium zur Definition der Schoneck-
Formation im Molasse- becken, wesentlich &lter
ist.

Die Ablagerung der Schoneck-Formation wur-
de abrupt unterbrochen durch Ablagerung heller,
an kalkigem Nannoplankton reicher Mergel-steine
wéhrend der Nannoplanktonzone NP 23 (,,Dynow
Mergelstein® in der Zentral-Paratethys; WAGNER
1998). Diese lithologische Einheit wurde erstmalig
aus den polnischen Karpaten beschrieben (KOT-
LARCZYK 1979) und erstreckt sich vom Molasse-
becken bis in das Transsylvanische Becken.

Jedoch wurde das massive Akkumulations-
potential fiir organischen Kohlenstoff in diesem
Beckensegment nur kurzfristig unterbrochen, da
sich geeignete Bedingungen zur Bildung orga-

nisch-reicher Sedimente schon am Ende der NP 23
wieder einstellten. Es kam zur Ablagerung der
Eggerding-Formation (vormals ,,Bander-mergel®),
ebenfalls organisch-reiche Sedimente, denen, wie
der Schoneck-Formation, ein Kohlen-wasserstoff-
Potential zugesprochen wird (SCHMIDT & ERDO-
GAN 1996).

Fir die Akkumulationsgeschichte des orga-
nischen Kohlenstoffs, insbesondere der Schoneck-
Formation, werden zwei Szenarien diskutiert: ein
Stagnationsmodell (Abb. 1.7, 1.8; GERHARD 1982,
1988; DOHMANN 1991; SISSINGH 1998) und ein
Produktivitdtsmodell in Analogie zu Auftriebs-
zonen (Abb. 1.9; WAGNER 1996, 1998) oder ver-
einfacht ausgedriickt: Ablagerung unter anoxischen
Bodenwasserbedingungen durch ausgepriagte Was-
serschichtung in einem stagnierenden Wasser-
korper oder Ablagerung innerhalb einer Sauer-
stoffminimumzone (oxygen minimum zone =
OM?Z) eines Auftriebssystems.

Beide Modelle (Stagnation vs. Produktivitét)
widersprechen sich grundlegend, indem organisch-
reiche Sedimente einer Auftriebszone im Unter-
schied zu einem Becken mit stagnierendem Was-
serkdrper lediglich im Bereich der Sauer-
stoffminimumzone fokussiert auftreten.

Stagnationsmodell

Nach GERHARD (1982, 1988) wurde die organisch-
reiche Schoneck-Formation in einem abge-
schlossenen, flachen Becken (max. Wassertiefe
100 m) unter Brackwasserbedingungen abgelagert,
in dem sich ein anoxischer Bodenwasserkdrper
bildete. GERHARD fiihrt die Anreicherung an orga-
nischem Material auf eine geringe Sedi-
mentationsrate und eine geringe Primérproduktion
im Oberflichenwasser zuriick. Periodisch traten
Phytoplanktonbliiten auf. Die Schichtung des Was-
serkorpers basierte auf der Entwicklung einer
Thermokline. Die ausgeprigte Lamination der
Sedimente wurde durch saisonal-gesteuerte Sedi-
menteintrige hervorgerufen.

Ein vergleichbares Modell ergaben Nanno-
plankton-Untersuchungen der Schoneck-Formation
im bayrischen Sektor des Molassebeckens von
DOHMANN (1991; sieche Abb. 1.6, 1.7). Sein Mo-
dell bezieht die paldo-ozeanographische Situation
mit ein, nach der sich ein anoxisches Bodenwasser
in einem abgeschlossenen Becken- segment (Mo-
lassebecken) entwickelte. Ursache fiir diese Bo-
denwasseranoxie war demnach die Aus-bildung
einer Thermokline und Halokline, deren Ursache
in einem warmen tethyalen, gering-
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machtigen Oberflaichenwasser und einem kalten
borealen Tiefenwasser zu suchen ist. Ferner konnte
DOHMANN eine Beckenabsenkung wéhrend der
Ablagerung der Schoneck-Formation auf regional
unterschiedliche, maximale Wassertiefen von 400-
800 m rekonstruieren.

SISSINGH (1997) erklart die Bildung der orga-
nisch-reichen Schoneck-Formation mit der iso-
chronen, sehr abrupten Beckenvertiefung und -
erweiterung (hier: ,,Salzburger Becken*; Abb. 1.8),
die mit einer eustatisch-kontrollierten, marinen
Ingression aus E einherging.

Produktionsmodell

Neben meridionalen, an kontinentale W-Kiisten
gebundenen (z. B. offshore Peru) und monsunal
gesteuerten Auftriebsgebieten (z. B. Arabische
See) konnen sich in W-E-erstreckten Becken auf
der siidlichen und nordlichen Hemisphire an den
kontinentalen S- und N-Réndern zonale Auftriebs-
zonen durch Ekman-Transport ausbilden (Abb.
1.10; PARRISH 1982).

Bezogen auf die organisch-reichen Schoneck-
und Eggerding-Formationen wére eine derartige
Konfiguration des Molassebeckens mit einer Lage
zwischen 30-60° nordlicher Breite wéhrend der
E/O-Grenze gegeben (siche auch Abb. 1.4). Weite-
re Grundvoraussetzungen fiir die Ausbildung einer
Auftriebszelle am nordlichen Beckenrand wiren

geeignete Kiistenkonfigurationen sowie zonale W-
Winde (und somit kiistenparallel), um eine ent-
sprechende Ekman-Spirale mit resultie-rendem
Tiefenwassertransport nach N ent-sprechend der
Coriolis-Krifte auszubilden. Unter der Annahme
eines solchen Modells wiirde es zu einem ablandi-
gen Oberfldchenstrom kommen (WAGNER 1996;
Abb. 1.9). Dariiberhinaus kann die Beckenbathy-
metrie eine beeinflussende Kom-ponente in einem
derartigen Erkldrungsansatz darstellen, da obere
und untere Ekmanlage getrennt sein miissen, um
wasserkorperdurchgingige Tur-bulenzen zu ver-
meiden. Wichtig ist daher in diesem Zusammen-
hang die jeweilige MaAchtigkeit beider Lagen
(PARRISH 1982 und darin aufgefiihrte Literatur).

In der zentralen Paratethys wurden Auftriebs-
szenarien fir die Bildung organisch-reicher und
zeitahnlicher Sedimente (Menilit-Formation) im
Karpaten-Flyschbecken — angenommen (DOSIN
1974; KOLTUN 1992). Thr Bildungsumfeld wurde
mit der heutigen Bucht von Kalifornien als rezen-
tem ozeanographischen Analogon verglichen (VE-
TO 1987; ,,channeled-flow upwelling” nach PAR-
RISH 1982).

Eine eindeutige organische Indikatorsubstanz
zur Identifikation von Auftriebssedimenten exis-
tiert nicht, vielmehr setzen sich solche Sedimente
aus einem komplexen Gemisch meist mariner, aber
auch terrigener Signale zusammen (TEN HAVEN et
al. 1992). Auftriebssedimente weisen jedoch
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des frithen Oligozéns (nach WAGNER 1996).

allgemeingiiltige Charakteristika auf (BATURIN
1983):

* Hohe Gehalte an organischem Kohlenstoff
(2-20%)

* Hohe Gehalte an biogen gebundenem Silikat
(5-70 %)

* Erhohte Phosphorgehalte (0,2 - > 1 %)

* Hohe biogene Sedimentationsraten
(bis zu 0,5 mm/a).

Das W-E-gestreckte Molassebecken in der
westlichen Paratethys weist Charakteristika auf,
die eine Ausbildung von Auftriebszonen am ndrd-
lichen Beckenrand gefordert haben konnen. Ferner
treten Diatomite hdufig in Bereichen von Auf-
triebszonen auf (BATURIN 1983). Diese Sediment-
typen wurden aus der Schoneck-Formation be-
schrieben, aber im Untersuchungsmaterial nicht
nachgewiesen. Bedeutende Diatomitvorkommen
treten jedoch in der jiingeren, organisch-reichen
Ebelsberg-Formation des Egeriums am Nordrand
des Beckens auf (WAGNER 1998). Die Ebelsberg-
Formation und jiingere organisch-reiche Sedimente
sind an den N-Rand des Molassebeckens gebunden
(WAGNER & WESSELY 1997) und lassen eine Ak-
kumulation von organischem Kohlenstoff im Be-
reich der Sauerstoffminimumzone einer Auf-
triebszone vermuten.

1.2. Ziele der Arbeit

Die organisch-reichen Sedimente der E/O-Grenze
in den bayrischen und oberdsterreichischen Sekto-
ren des Molassebeckens wurden hiufig in der Lite-
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ratur erwahnt (in neueren Arbeiten z.B. in GER-
HARD 1982, 1988; SISSINGH 1997; WAGNER
1996, 1998). Lediglich DOHMANN (1991) ent-
wickelte aufgrund von Nannoplankton-Unter-
suchungen am Fischschiefer (Schoneck-Forma-
tion) im bayrischen Molassebecken ein Ablage-
rungsmodell. In der Synthese seiner Arbeit formu-
lierte er jedoch die Notwendigkeit von ,,Feinunter-
suchungen kompletter Profilabschnitte zur Ver-
feinerung der Paldo-Ozeanographie. Somit gibt es
bislang keine Studien, die die sedimentire Ent-
wicklung an der E/O-Grenze detailliert untersucht
haben.

Es ist das Ziel dieser Arbeit, ein hochauf-
losendes paldo-ozeanographisches Modell der se-
dimentdren Entwicklung an der E/O-Grenze im
oberdsterreichischen  Molassebecken  herauszu-
arbeiten, das die Frilhphase der Paratethys-Ent-
stehung dokumentiert und eine Parallelisierung mit
ausgewdhlten, stratigraphisch abgesicherten Profil-
abschnitten in den Ostlich angrenzenden Becken-
bereichen der westlichen Zentral-Paratethys er-
moglicht. Ein wesentliches FElement der Vor-
gehensweise ist die Ubertragung ozeanogra-
phischer Beobachtungen rezenter, aber auch élterer
Randmeersituationen auf das Initialstadium des
»Systems westliche Zentral-Paratethys®.

Folgenden Fragen soll die vorliegende Arbeit
ferner im Detail nachgehen:

* Welche unterschiedlichen Entwicklungsstufen
des sedimentdren Geschehens an der E/O-Grenze
lassen sich nachweisen? Welche Wasserkorper-
verdnderungen traten im untersuchten Becken-
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malia).

segment auf, welche Mechanismen steuerten die
Akkumulation organischen Kohlenstoffs und wel-
che diagenetischen Prozesse wurden durch diese
Akkumulation gefordert?

* Warum treten Phasen der verstirkten Bildung
organisch-reicher Sedimente im untersuchten Zeit-
abschnitt auf und mit welchen steuernden Faktoren
ist deren Ausbleiben zu erkléren (z.B. wéhrend der
Nannoplanktonzone NP 23 im Dynow Mergel-
stein)?

e Zeichnen die Sedimentsignale den globalen

Klimaumschwung an der E/O-Grenze auf? Wenn
ja, treten diese Signale abrupt auf oder graduell?
Uberlagern diese Informationen die sedimentiren
Folgen der Beckenisolierung und isochronen tek-
tonischen Ereignisse?

*Sind die organisch-reichen Sedimente der
Schoneck-Formation aus der Anfangsphase der
Paratethys im oberdsterreichischen Molasse-
becken Resultat der initialen Beckenabschniirung?
Oder zeigen die sedimentgespeicherten Infor- ma-
tionen ein Auftriebsgeschehen am nordlichen Be-
ckenrand?
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Einleitung und Problemstellung

* Phosphathaltige Gesteine werden héufig mit
Auftriebsgeschehen in Zusammenhang gebracht.
Welche chemischen und mineralogischen Charak-
teristika haben diese sedimentiren Prizipitate im
E/O-Grenzbereich, in welchen Bereichen der un-
tersuchten Sedimentabfolgen treten sie auf und,
letztendlich, welche signifikante Entwicklungs-
stufe innerhalb des paldo-ozeanographischen Ge-
schehens dokumentieren sie? Steht ihr Auftreten
im Zusammenhang mit dem Klimaumschwung an
der E/O-Grenze?

e Ferner scheinen sich zyklische Sedi-
mentationsphdnomene an der E/O-Grenze abzu-
zeichnen (u.a. in KRHOVSKY et al. 1993). Erlaubt
somit die Randmeerkonstellation der Paratethys
eine kritische Uberpriifung der These, nach der
Randmeere globale Verdnderungen verstirkt auf-
zeichnen (KENNETT 1982)? Lassen sich nachweis-
bare, orbital gesteuerte Zyklen altersgleicher Se-
dimente der Zentral-Paratethys im untersuchten,
westlich angrenzenden Beckenbereich nachweisen
und welche Frequenzen zeichnen sie nach?

* Ein wichtiger Aspekt der Arbeit beriihrt prak-

tische Aspekte der Kohlenwasserstoffgeo-logie.
Das Initialstadium der Paratethys ist gekenn-
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zeichnet durch die Ablagerung von Gesteinen, die
reich an organischem Kohlenstoff sind. In zahl-
reichen Bereichen der zentralen und Ostlichen Pa-
ratethys sind diese Gesteine bei entsprechender
Reife Erdolmuttergesteine (u.a. KOSTER et al.
1998a, b; MILOTA et al. 1995; WEHNER & KU-
CKELKORN 1995). Im Untersuchungsgebiet die-ser
Studie, dem Molassebecken Oberosterreichs, wer-
den die Schoneck- und Eggerding-Formation als
potentielle Erdol- und, bei entsprechender Reife,
als Erdgasmuttergesteine angesehen (WEH-NER &
KUCKELKORN 1995; SCHMIDT & ERDOGAN 1996).
Im Bereich der Lagerstitten in der autoch-thonen
Osterreichischen Molasse erreichen diese potentiel-
len Muttergesteine jedoch noch keine Reife, um
Kohlenwasserstoffe freizusetzen. Erst siidlich der
Alpen-Uberschiebungsfront in einer Tiefe von ca.
4000 m sind die o.g. Formationen erddlgeologisch
reif.

Welche relevanten Erddlmuttergesteinscharak-
teristika weisen die organisch-reichen Sedimente
des autochthonen Molasseanteils in Oberdsterreich
auf? In welchem Zusammenhang stehen unter-
schiedliche Kohlenwasserstoff-Potentiale einzelner
Intervalle dieser Sedimente zum paldo-ozeano-
graphischen Geschehen an der E/O-Grenze?
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2. Geologie des Arbeitsgebietes

Das Arbeitsgebiet befindet sich im Oster-
reichischen Teil des Molassebeckens (Abb. 2.1),
einem W-E-gestreckten Vorlandbecken, das durch
die Subduktion des siidlichen Randes der Euro-
pdischen Platte unter die Adriatische Platte ge-
bildet wurde (ZIEGLER 1987). Das kénozoische
Molassebecken bildet einen nach Siiden ein-
fallenden, ca. 30-55 km breiten asymetrischen
Trog (Abb. 2.2). Das Grundgebirge besteht aus
kristallinen Gesteinen der Bohmischen Masse und
wird von jungpaldozoischen, jurassischen und
kretazischen Sedimenten {iberlagert. Die Méchtig-
keit der kénozoischen Sedimentsiule schwankt
zwischen wenigen Metern am N-Rand und mehr
als 4000 m entlang der Alpenfront. Der siidliche
Teil des Molassebeckens wurde von alpinen
Decken iiberfahren (Flysch- und Helvetische Ein-
heiten, Kalkalpen) und als verschuppter Bereich
in das Uberschiebungssystem eingebunden (Abb.
2.2). Neben dem Auftreten der kénozoischen
Sedimente als autochthone Molasse im N und als

allochthone Molasse-Einheiten in der Schuppen-
zone im S liegen Molassesedimente ferner als
parautochthone Einheiten auf Helvetikum, Flysch
und ostalpinen Decken (z.B. im Wiener Becken).
Die zeitliche Abfolge der tektonischen Ereignisse
im oberdsterreichischen Molassebecken sind in
dem Absenkungsdiagramm in Abb. 2.3 zu-
sammenfassend dargestellt.

Die Arbeiten zu speziellen Themen der
geologischen Entwicklung der Ostalpen sind
zahlreich. Solche neueren Datums und in zu-
sammenfassender Form wurden u.a. von NEU-
BAUER et al. (1999) sowie, speziell auf die paldo-
gene Entwicklung bezogen, von KURZ et al.
(2001) in ,Paleogene of the Eastern Alps®
(PILLER & RASSER 2001) verdffentlicht. Die in
den folgenden Abschnitten beschriebene Dar-
stellung der tektonischen und sedimentiren Ent-
wicklung des oberdsterreichischen Molasse-
beckens richtet sich im wesentlichen nach
WAGNER (1996, 1998) sowie den darin zitierten
Publikationen.

BOHEMIAN
MASSIF
H MOLASSE

ZONE

m CENTRALALPINE
ZONE

INNER ALPINE-
CARPATHIAN BASINS

FLYSCH ZONE,
HELVETIC
CALCAREOUS
ALPS

@ GREYWACKE
ZONE o /T

50

. N ®
‘/ Ried
UPPER AUSTRIA

Abb. 2.1: Vereinfachte geologische Karte von Osterreich mit Ausschnitt des Arbeitsgebietes (nach WAGNER
1996, 1998) und Lage der Untersuchungsbohrungen Oberhofen 1 (1), Rappersdorf 2 (2), Oberschauersberg 1

(3), Fischlham 1 (4) und Dietach 1 (5).
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MOLASSEZONE

+1km
+/-0km

-1km
Kristallin der
-2km1 Bshmischen Masse

-3km

.....

Oberhofen 1 Kalkalpen

-4km Gestrichelte Linie: Oberkreide -4km
Eozan - Rupel, einschlieBlich der !

-5km Schéneck- und Eggerding-Fm. 1 - Obere Schuppenzone -5km

oﬁkm sowie Dynow Mergelstein 2 - Untere Schuppenzone _6km

Abb. 2.2: Geologisches Profil durch den westlichen Teil des Molassezone Osterreichs mit Lage der Bohrung
Oberhofen 1 (siche Lage der Bohrung in Abb. 2.1; verdndert nach WAGNER & WESSELY 1997).

2.1. Tektonik

NW-SE- und NE-SW-verlaufende Stérungen
zerteilen das Bohmische Massiv, das ferner durch
ein zweites, N-S- und E-W-gerichtetes Storungs-
system zerblockt wird (Abb. 2.4a). Das erst-
genannte Storungssystem war bereits im Palédo-
zoikum existent, wurde jedoch mehrfach im
Mesozoikum und wéhrend des frithen Tertiérs
reaktiviert und filhrte zu Hebungen des
kristallinen Grundgebirges und seiner sedimen-
tdren Bedeckung. Die einzelnen Blocke wurden in
Oberosterreich nach W bewegt bei gleichzeitig
vertikalem Versatz im km-Bereich.

Kristallines Grundgebirge des Bdohmischen
Massivs ist im Amstetten-Block aufgeschlossen,

der die Vorlandmolasse in einen ober- und nieder-
osterreichischen Bereich teilt (Abb. 2.4b). Dieses
tektonische Segment setzt sich ca. 40 km nach S
unter das alpine Deckensystem fort.

Die schnelle Beckensubsidenz wéhrend des
E/O-Ubergangs war an W-E-steichende, anti-
thetische und synthetische Extensionsstorungen
gebunden. Wiéhrend des weiteren Verlaufs des
Kénozoikums entwickelten sich an diesen Sto-
rungen zusétzlich dextrale und sinistrale Seiten-
verschiebungen durch Transpression. Diese
tektonischen Phénomene sind Ausdruck der
Subduktion der Europdischen Platte unter die
Periadriatische Platte und des Herannahens der
alpinen Decken.

Zeit (Ma)

150

Beginn der Molassesedimentation
Molasse nordlich der Decken

Abb. 2.3: Modellhaftes Versenkungsdiagramm des Molassebeckens
(nach SACHSENHOFER & SCHMIDT 1997).
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Abb. 2.4: Tektonik des Arbeitsgebietes (nach WAGNER 1998). a. Alpen-Karpaten-Vortiefe mit Hauptstdrungen,

b. Alpen-Karpaten-Vortiefe mit Storungsblocken.

Der Amstetten-Block stellt neben dem
Schallerbach-Block ein metastabiles Element im
Vergleich zu den umgebenden Blocken dar, die
wihrend des Tertidrs und Quartédrs nach N bewegt
wurden, u.a. der Kremsmiinster-Block entlang der
Rodl-Stérung sowie das Bergern Hoch als ehe-
malige Verldngerung der Zentralen Schwellen-
zone (Abb. 2.4a, b).

Eine weiterreichende, zusammenfassende
Darstellung der tektonischen Abldufe und Charak-
teristika in den Ostalpen ist in KURZ et al. (2001)
zusammengefalit.

2.2. Sedimentologie
Permokarbone Sedimente treten in Graben-
strukturen am siidwestlichen Rand der zentralen

Schwellenzone auf, die eine Verlingerung des
Landshut-Neuoéttinger Hochs in Bayern darstellt.

Die éltesten mesozoischen Sedimente im ober-
oOsterreichischen Molassebecken sind jurassischen
Alters (Abb. 2.5). Ablagerungen verflochtener
FluBsysteme mit vereinzelten Kohlenflozen
wurden wihrend des Bajociums-Bathoniums von
flachmarinen Sanden {iberlagert. Im Callovium
entwickelte sich ein tropischer Schelf entlang der
Bohmischen Masse, auf dem Mikritsedimentation
herrschte und von biostromalen Bildungen ab-
gelost wurde. Die Karbonate des Malms zeichnen
eine fortschreitende Schelfverflachung bis hin zu
Sabkha-Bedingungen nach. Flachmarine silizi-
klastische Sedimente unterkretazischen Alters
treten ausschlieBlich im siidlichen Beckenbereich
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Abb. 2.5: Chronologie und lithostratigraphische Abfolgen des Molassebeckens und seines mesozoischen
Unterlagers in Oberdsterreich und Salzburg (verdndert nach WAGNER & WESSELY 1997).

auf. Im nordlichen Bereich werden jurassische
Karsthohlrdume erst von fluviatilen Sanden ceno-
manen Alters (?) gefiillt. Transgressive flach-
marine Ablagerungsbedingungen, die zur Bildung
Glaukonit-fiihrender Sandsteine siidlich und nord-
lich der zentralen Schwellenzone fiithrten, werden
von Ton- und Mergelsteinen turonischen Alters
iberlagert, in die wiederum sturmbeeinflufite
Glaukonitsande eingeschaltet sind.

Die iltesten Sedimente, die das Initialstadium
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des Molassebeckens kennzeichnen, sind ober-
cozénen Alters und waren Teil einer Karbonat-
rampe am nordlichen Tethysschelf. Die Trans-
gression wihrend des oberen Eozins erfolgte
durch Beckensubsidenz infolge der Subduktion
der Europdischen Platte unter die Adriatische
Platte (Abb. 2.6; WESSELY 1987; ZIEGLER 1987,
WAGNER 1996, 1998). Sedimente des Pria-
boniums wurden in einem Gebiet abgelagert, das
durch an mesozoische Stérungen gebundene
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Senken und Hochgebiete strukturiert war. Die
obereozine sedimentdre Abfolge zeichnet sich
durch variable Faziesassoziationen aus (Abb.
2.7a). Wéhrend des Priaboniums iiberlagerten
flachmarine Bildungen fortschreitend fluviatile
und limnische Ablagerungen nach N. Wihrend
dieser Periode trennte die sich NW-SE-er-
streckende ,,Zentrale Schwellenzone® eine flache
riickwértige Lagune von der offenen See (Abb.
2.7b). Algen(Lithothamnium)riffe am Top dieser
Paldoschwelle sowie tiefer an dieser Schwelle
aufgetretene Bryozoen schiitteten ihren Schutt in
die nordliche Lagune und nach S (WAGNER
1980). Detaillierte Untersuchungen von RASSER
(2000) belegen, dall wihrend des Priaboniums das
urspriingliche Relief progressiv ausgeglichen
wurde und die Zentrale Schwellenzone ihre
dominierende morphologische Auspriagung verlor
(Abb. 2.8).

Am stidlichen Hang zeichnen unterschiedliche
Foraminiferen-Assoziationen sukzessiv tiefere
Ablagerungsbereiche nach (Abb. 2.8.a, siehe auch
2.7a). Am distalen, unteren Hangbereich kamen
Globigerinenkalke und -mergel zur Ablagerung,
die sowohl in der autochthonen Molasse, als auch
in den Molasseschuppen angetroffen werden
(WAGNER 1998). Im Siiden war die topo-
graphische Situation wihrend des E/O-Ubergangs
u.a. gekennzeichnet durch die Ausbildung eines
hiigeligen  Paldo-Oberflachenreliefs in den
nordlichen Kalkalpen (KUHLEMANN et al. 2001;
siche auch Abb. 2.6). Wihrend des Aaltesten
Oligozins vertiefte (Abb. 2.3) und erweiterte sich
das Molassebecken sehr schnell (SISSINGH 1997).
Die sich einstellenden faziellen und faunistischen
Verdnderungen sind neben o.g. Beckenver-
danderungen zusitzlich auf die beginnende
Trennung von Paratethys und Proto-Mediterran
sowie die globale Klimaverdnderung (PROTHERO
1994; BRUCH 1998) zuriickzufiihren. Im Arbeits-
gebiet kam die sedimentére Bildung der eozénen
Karbonatplattform mit Algenriffen zum Erliegen
(BACHMANN et al. 1987) und wurde durch die
organisch-reiche Schoneck-Formation iiberlagert.

Vom frithen Oligozén bis in das untere Miozédn
drangen kalte Bodenwasserstromungen aus E in
das Molassebecken ein (DOHMANN 1991). Dieses
ozeanographische Phinomen wurde von WAGNER
(1998) eingesetzt, um die Bildung organisch-
reicher Sedimente infolge der Ausbildung eines
Auftriebssystems wéahrend dieser Zeit am
nordlichen Beckenhang erkliaren zu konnen (Abb.
2.5 sowie Erléuterungen in Kap. 1.1.6). Die Ver-
lagerung des nordlichen Beckenrandes durch das
nach N wandernde alpine Uberschiebungssystem
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verdnderte die Stromungslinie der kalten Boden-
stromungen. Bodenstromungen schnitten in &ltere
Sedimentserien ein, intensiver im siidlichen als im
nordlichen Beckenbereich (WAGNER 1996). Diese
Erosionsprozesse wurden begleitet von Rut-
schungen und Triibestromereignissen, aber auch
von Sedimentaufarbeitung im tiefen Becken
(WAGNER 1996, 1998). Die erwihnte Sediment-
aufarbeitung im Beckenzentrum 148t sich durch
das Auftreten von Konturiten in Formationen vom
Kiscellium bis in das Eggenburgium nachweisen
(Abb. 2.9; WAGNER 1996, 1998). Zeitgleich zur
Ablagerung der Schoneck-Formation am oberen
Hang wurden am unteren Hang Olistolithe, helle
Globigerinenmergel und organisch-reiche Lagen
abgelagert. Diese Gesteinsabfolgen zeichnen den
Ubergang zum Stocklettenmergel tiefer Wasser-
bereiche des Helvetikums nach (NP 19/20), der ab
der Nannoplanktonzone NP 21 auch hier ,,Fisch-
schiefer-Charakteristika aufweist (DOHMANN
1991). ,Fischschiefer*-dhnliche Einlagerungen
konnen als Rutschungen eingeschaltet sein. Die
westlichen Beckenbereiche in Bayern wurden
durch ca. 1000 m méchtige Turbidit- und Kon-
touritserien (Deutenhausener Schichten; Abb. 1.8,
Abb. 2.10) aufgefiillt.

Synsedimentir-tektonische Prozesse zeichnen
W-E-orientierte Stdrungen nach, ferner das Auf-
treten von Karbonatsanden sowie in die
Schoneck-Formation eingelagerte synsedimentére
Breccien im ostlichen Bayern (BUCHHOLZ 1986)
und in Oberosterreich.

Die Schoneck-Formation wird von hell-
weilllichen Mergelsteinen {iberlagert (Dynow
Mergelstein, mittleres Kiscellium, NP 23), die als
nannofossilienfithrende ,,Chalks® gedeutet wer-
den. Diese weisen auf eine Ablagerung unter
verminderter Salinitdt hin (BALDI 1984; ROGL
1999; ROGL et al. 2001).

Tektonisch bedingte Senken im westlichen
Beckenteil wurden durch Rutschungen und Tur-
bidite der Puchkirchen-Formation wihrend des
Egeriums bis in das untere Eggenburgium auf-
gefiillt. Liefergebiete stellen sowohl der passive
als auch der aktive Beckenrand dar. Im Becken-
zentrum wurde dieses Material entlang seiner W-
E-Achse wiederaufgearbeitet. Zeitgleich wurden
dunkle, laminierte Sedimente der Ebelsberg-For-
mation am oberen Hang abgelagert. Diese weisen
Charakteristika auf, die typisch fiir Auftriebs-
sedimente sind (u.a. Diatomite, Phosphorite, etc.).
Auf dem flachen Schelf kam es zur Ablagerung
von siltigen Peliten (Eferding-Formation), land-
nah von Kiistensanden (Linzer Sande). Diese
verzahnen mit paralischen Peliten der Pielach-
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Formation und terrigenen Sedimenten der Frei-
stadt-Kefermarkt-Formation (Abb. 2.10; WAGNER
1998).

Nach dem bedeutendsten regionalen sub-
marinen ErosionsprozeB, der das Molassebecken
zu Beginn des Eggenburgiums erfasste (~ Beginn
,,Obere Meeresmolasse” im 0Ostlichen Becken-
bereich; ,Untere SiiBwassermolasse® ist im
Ostlichen Bereich nicht existent: dort herrschten

bis zum Beginn der ,,Oberen SiiBwassermolasse
durchgéngig marine Bedingungen), schnitten enge
Erosionskanédle in Molasseschuppen ein und
wurden mit Sedimenten gefiillt. Diese Einheiten
wurden als Schuppen wiederum gehoben und
rutschten an Flanken ab (Lukasedt-Formation;
Abb. 2.10). Dieser Proze3 wiederholte sich mit
der Nordwanderung der Molasseschuppen (Lin-
dach-Formation; WAGNER 1998). Danach fiillten

23



Geologie des Arbeitsgebietes

sea level
l'__——______________-___________——____'—_________“
A IR € e £ S T Foxv ¢4 1o
h) *"m h-* m ++{”): hi‘{:’i *'m -r;.* m +,;§ XA St
Z R ._Fw r,, '_‘;"'x" " ._;*‘r,.,,‘_‘ ) ‘f\klp 5 e‘w;! X
Tt W Ko e Ko S X K s X e K oty o o
- " +" H‘nn t*' \"pn **"!".n -N' \?‘.n o l"'nu '+t 1-",:1 ﬂ"‘\"‘n\ 4! l."nn **’ Ve \".n **“\"‘;h ** \"n-\ H' »
P er et e Tt s on sk T bk P
. S AT LI P L P i S N
R IR TS I S e SR e L
A P w At .J‘\kr,.,e‘wv
TR A i i
L e,

l"nn f*"!"r =\
fes

sea level
s -

T = = =4
od T T T -r,.'*"m f A

X RN vt
" T, X, “v,x_:*l“w,&_;* “r,x\

P xS
-t*“!".—x\ﬂ"'-"m o T T e
*ﬁl\ﬁ.*mh.*n-r‘* X
T 4L ¥ IR, P
r‘,.,._u\- F,’ ...9 !',.,;\ﬁ *

o hy s x N ity
""'I“nn t*’ i". L S
i 3

Geinberg

Schmolln

Helmberg Mattighofen

Sandstone Facies

Maerl

Crustose Frameworks
Peyssonneliacean-dominated Facies

Foraminiferal Quartz Sandstone F.
Discocyclinid Facies

Bryozoa Facies

Terrestric

a

10 km

Helmberg Mattighofen Maria Schmolln  Geinberg
(Hmb) (Ma) (MS) (Gei)

Kénozoische Sedm‘1ente /

MUncheﬁ

Om.. . . | 7

24

\‘\ Hmb / 'Pra-kanozoischer Untergrund
/N'm'en/ 23500m | " Zkm
c|
Abb. 2.8



Geologie des Arbeitsgebietes

Seite zuvor Abb. 2.8: Schematische Rekonstruktion der spéteozidnen Faziesentwicklung (RASSER 2000).
a-Ablagerungsmodell mit relativer Lage der Tiefbohrungen.

b-Ubersicht des Arbeitsgebietes und Lage der Tiefbohrungen

c-Profil mit heutigem Einfallen der Europédischen Platte (nicht maBstabsgerecht). Das Profil schneidet zwei E-
W-streichende Schwellen: die ,,Zentrale Schwellenzone“ zwischen Helmberg (Hmb) und Mattighofen (Ma)
und eine Schwelle bei Mariaschmolln (MS). Weitere Tiefbohrung bei Geinberg (Gei).

Ablagerungsmodell in a (nach RASSER 2000):

1. Erosion auf morphologischen Hochzonen und Ablagerung in Depressionen begann das Relief mit Quarzsand
auszufiillen. Diese Kiistensande verzahnen sich im nérdlichen Gebiet lateral mit der ,,Coralline Quartz
Sandstone Facies®, letztere mit der ,,Branched Coralline Facies* oder ,,Coralline Detritus Facies®. ,Maerl*
(Rotalgenschutt)-Sedimente bedecken weite Areale und werden z.T. von Kandlen mit Quarzsandfiillung
durchschnitten.

2. Massive ,,Maerl“-Bildung im ndrdlichen Bereich fiillt zunehmend das Paldo-Relief aus. Der terrigene Eintrag
wird durch den steigenden Meeresspiegel vermindert. Die sich parallel dazu verstirkende Wasserstromung
fordert den Eintrag von korallinem Detritus. Das weiche Sedimentsubstrat verhindert das Wachstum koralliner
Algen.

3. Mit zunehmender Beckensubsidenz erhoht sich der Meeresspiegel und erfaflt ebenfalls den ndrdlichen
Kiistenrand (Geinberg). Terrigenes Material tritt nur an der Kiiste auf, die beckenwértigen Hochzonen sind
vollstindig tberflutet. Im nordlichen Bereich kompensiert die Karbonatsedimentationsrate den steigenden
Meeresspiegel, im S herrscht eine geringere Sedimentationsrate. In der ,,Maerl*“-Fazies tritt nur untergeordnet
intensive Fragmentierung auf. Krustose Algenbildungen treten auf morphologischen Hochzonen auf. Die
Bryozoenfazies wurde unterhalb der photischen Zone gebildet. Bioklastische Packstones und koralliner
Detritus wurden aus nordlichen Bereichen in Form von Grainflows transportiert unter Aufarbeitung von
Bryozoen und Glaukonit.

bis in das Ottnangium ,,Schlier-Sedimente das
Becken mit feinkdrnigen Siliziklastika, die unter
starken Stromungs- und Erosionsbedingungen ab-
gelagert wurden und sandige Zwischenschaltun-
gen flihren (z.B. Atzbach Sande), die genetisch als
subtidale Sande unter dem Einflu3 starker Tidal-
stromungen interpretiert werden (z.B. FAUPL &
ROETZEL 1987).

Im Ottnangium zeichnet sich jede Formation
an der Basis und am Top durch submarine Ero-
sionserscheinungen aus. Mit der Sedimentation
der Oncophora-Schichten im oberen Ottnangium
(Abb. 2.10) vollzieht sich endgiiltig die ostwirts
gerichtete Regression der Paratethys aus dem
Untersuchungsgebiet.

Aus der Zeit nach der Regression der Para-
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Abb. 2.9: Ablagerungsmodell fiir die tiefmarine Paldogeographie wihrend des basalen Eggenburgiums
(22 Ma v.h.; WAGNER 1996).
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TERTIARY IN THE AUSTRIAN MOLASSE BASIN
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Abb. 2.10: Stratigraphie des Tertidrs im Osterreichischen Molassebecken (WAGNER 1998).

tethys am Ende des Ottnangiums sind fluviatile
Sedimente (mit stark  unterschiedlichen
Schiittungsrichtungen durch Schuppenexhumie-
rung auf dem sich hebenden Perwang-Block)
sowie lakustrine Sedimente und Braunkohlen des
Badeniums, Sarmatiums und Pannoniums be-
kannt (Abb. 2.10; WAGNER 1998).

Die post-eozidne Entwicklung des nordalpinen
Vorlandbeckens in Abhéngigkeit der alpinen Tek-
tonik war in den letzten Jahren Gegenstand inten-
siver Forschung durch die Tiibinger Arbeits-
gruppe um W. FRISCH und J. KUHLEMANN (2002
und darin aufgefiihrte Zitate ihrer bisherigen Ar-
beiten zu diesem Thema). Ihre Arbeiten belegen,
daB die Faziesverteilung der Beckenfiillung durch
unterschiedlich intensive tektonische Prozesse an
der unmittelbaren Uberschiebungsfront der Alpen,
andererseits durch unterschiedlich starke Sedi-
menteintrage gesteuert wurde. Zwischen 33 und
21 Ma v.h. wird die Regressionstendenz von der
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,LUnteren Meeresmolasse” zur ,,.Unteren Sul3-
wassermolasse® auf zunehmende Sedimentzufuhr
durch den aufsteigenden Alpenkorper zuriick-
gefiihrt. Verminderte Uberschiebungsraten im
westlichen und zentralen Molassebecken waren
Ursache der vor 20 Ma v.h. wieder einsetzenden
marinen Bedingungen (,,Obere Meeresmolasse*).
Zwischen 17 - 12 Ma v.h. fiihrte Sedimentiiber-
schul3 letztendlich zur Ablagerung unter kontinen-
talen Bedingungen (,,Obere SiiBwassermolasse®),
die von Westen nach Osten diachron abnehmend
beendet wurde, speziell im Ostalpenraum vor ca.
6 -5Mav.h

Wiéhrend des Hohepunktes der Vergletsche-
rung im Pleistozén erfiillten méchtige Eisstrome
die Téler der Ostalpen. Im Vorland bildeten sich
Tundren (z.T. mit LoBbildung), die von Fliissen
durchschnitten wurden und glaziofluviatile Sedi-
mente in Terrassenform hinterlieBen (PENCK &
BRUCKNER 1909; VAN HUSEN 1987).
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3. Untersuchungsstrategie

Das  Untersuchungsmaterial wurde ent-
sprechend der Kenntnis der Morphologie des
Molassebeckens withrend des E/O-Ubergangs aus-
gewihlt. Die Beckenkonfiguration zeichnete sich
durch einen sehr engen Schelf, aber steilen
morphologischen Gradienten zum Beckenzentrum
aus (WAGNER 1996, 1998). Die untersuchten
Bohrkerne entsprechen einem SW-NE-Transekt
iiber den nordlichen Beckenhang, représentieren
Material des Beckenzentrums/unteren Hangs (Boh-
rung Oberhofenl) bis zum oberen Hang (Bohrun-
gen Dietachl, Oberschauersbergl, Rappersdorf2,
Fischlhaml; Abb. 3.1) und wurden mittels kalki-
gem Nannoplankton biostratigraphisch zoniert
(siehe Kap. 4. Stratigraphie).

Die Bohrkerne wurden von der Rohdlauf-
suchungsgesellschaft RAG (Wien) nebst zusitz-
lichem Datenmaterial (u.a. Teufe, Méachtigkeits-
verteilung der Schoneck-Formation im Kon-
zessionsgebiet der RAG etc.) zur Verfligung ge-
stellt. Es sind Intervalle des E/O-Ubergangs der
Bohrungen Fischlham 1 (Fil, 1970 abgeteuft),
Dietach 1 (Dil, 1972), Rappersdorf 2 (Ra2, 1977),
Oberhofen 1 (Obhfl, 1981/82) und Oberschauers-
berg 1 (Oschl, 1985), die fast vollstindige Ab-
folgen der Schoneck-Formation nebst Liegendem
und Hangendem kernten bis auf die Bohrung
Obhf1 (Abb. 3.2).

Bis auf die Bohrung Obhfl stammt das Unter-
suchungsmaterial aus Bohrungen, die in der unge-

falteten autochthonen Molasse abgeteuft wurden.

Das Kernmaterial der Schoneck-Formation der
AufschluBbohrung Obhfl entstammt dem autoch-
thonen Molasseanteil unterhalb zweier Schuppen-
pakete aus allochthoner Molasse (Abb. 2.2). Diese
Bohrung wurde 1,4 km siidlich der Flyschstirn
abgeteuft und ist die tiefste Bohrung Oberdster-
reichs (Wagner et al. 1986). In dieser Bohrung ist
die gesamte hohere Kreide erodiert, da Oberhofen
am SE-Rand der Zentralen Schwellenzone lag.
Hoheres Eozén transgrediert unmittelbar auf
Oberjura bzw. ,,Purbeckien®, da kretazische, paldo-
zdne und tiefere eozidne Sedimente nicht entwickelt
sind. Uber basalen, eozinen Sandsteinen und
Nummuliten- und Discocyclinen-fiihrenden Kalk-
mergelsteinen ist die Schoneck-Formation als
graubrauner Kalk- und Tonmergelstein ausge-
bildet, in dem kleine Nummuliten und Flabelli-
pecten eingelagert sind sowie eozdner Litho-
thamnienschutt eingeglitten ist (WAGNER et al.
1986).

In der Bohrung Oschl stand zusitzlich eine
vollstindige Abfolge des Dynow Mergelsteins so-
wie dessen Ubergang zu wiederum organisch-
reichen Sedimenten der Eggerding-Formation
(,,Bandermergel“) zu Untersuchungszwecken zur
Verfligung.

Zielsetzung der Probenahme war die feinskalige
Auflésung sedimentirer und geochemischer Ver-
dnderungen im Ubergangsbereich vom Eozin zum
Oligozén. Zu diesem Zweck erfolgte eine
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Abb. 3.2: Michtigkeit, Teufenlage und Verfiigbarkeit der Schoneck-Formation in den Bohrungen Oberhofen 1
(Obhfl), Fischham 1 (Fil), Rappersdorf 2 (Ra2), Oberschauersberg 1 (Oschl) und Dietach 1 (Dil).

detaillierte Bohrkernaufnahme und fotographische
Dokumentation der Schéneck-Formation an Bohr-
kernen von finf Bohrungen (Abb. 3.1). Im An-
schluB wurde eine hochauflosende Probennahme
der Schoneck-Formation in den Bohrungen Oschl,
Fil und Obhfl sowie des Dynow Mergelsteins in
der Bohrung Oschl durchgefiihrt (Probenahme-
strategie im Anhang). Im Rahmen einer Diplom-
arbeit wurde ferner das Probenmaterial der Boh-
rung Fil untersucht (DETERT 2000). Ausgewihlte
Proben der Bohrung Fil wurden zur Kldrung der
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Stratigraphie auf kalkiges Nannoplankton unter-
sucht (BALDI-BEKE 2001). Ein Stratigraphiebericht
zum Kernmaterial der Bohrung Obhf1l wurde durch
die RAG zur Verfiigung gestellt (SPEZZAFERRI &
CORIC 2002).

An ausgewihltem Probenmaterial wurden
detaillierte mikroskopische, organisch-/anorga-
nisch-geochemische sowie isotopengeochemische
Untersuchungen durchgefiihrt (Analytikschema im
Anhang).
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4. Stratigraphie

Der Fischschiefer in der oberdsterreichischen
Molasse (hier: Schoneck-Formation) wurde von
BALDI (1984) stratigraphisch der oberen Nanno-
planktonzone NP 21 sowie der gesamten NP 22
zugeordnet. DOHMANN (1991) erweiterte das Alter
der Schoneck-Formation in der bayrischen und
oberosterreichischen Molasse auf die gesamten
Nannoplanktonzonen NP 21 und NP 22. Unter-
suchungen von KRHOVSKY et al. (2001) hingegen
belegen, daB das Hangende der Schoneck-
Formation in der oberdsterreichischen Molasse, der
Dynow Mergelstein, in der Waschbergzone Nie-
derosterreichs nur den mittleren Teil der NP 23
umfaft. Letzteres wire mit einer Verschiebung des
Hangenden der Schoneck-Formation hin zu einem
jiingeren Alter verbunden. Da ein vergleichbares
Alter des Dynow Mergelsteins ebenfalls in der
Zdanice Einheit der westlichen Karpaten (Siid-
liches Méhren, Tschechei; KRHOVSKY et al. 2001)
ermittelt wurde, kann ein beckenweites, isochrones
Alter des Dynow Mergelsteins in der zentralen
Paratethys vermutet werden.

Bohrung Fischlham 1

Die  stratigraphische  Eingrenzung  der
Schoneck-Formation in der Bohrung Fischlhaml
erfolgte mittels Auswertung des stratigraphisch-
aussagekréftigen, kalkigen Nannoplanktons durch
BALDI-BEKE (2001; Tab. 1, 2). Als Unter-
suchungsmaterial dienten sieben Proben der Boh-
rung Fil (Abb. 4.1), die aufgrund ihrer geringen
klastischen Beeinflussung als Referenz fiir das
Sedimentationsgeschehen am oberen Hang gewihlt
wurde (vergleichbare sedimentire Entwicklung
von Fil, Ra2 und Oschl; siche entsprechende
Abbildung im folgenden Kap. 5.1). Ungeeignet fiir
die Fragestellung war das Material des unteren
Bereiches der Bohrung Obhfl aufgrund der starken
stromungsbedingten Aufarbeitung im unteren
Bereich (siche entsprechende Abbildungen im
Kap. 5.1).

Die Entwicklung des kalkigen Nannoplanktons
zeigt an der E/O-Grenze, die in die Nanno-
planktonzone NP 21 fallt (ROGL 1996, 1998b; in
der bayrischen und Osterreichischen Molasse
NP 20/NP 21-Grenze nach MARTINT 1981), keinen
markanten Entwicklungsschnitt. Ferner fehlen im
Untersuchungsmaterial die stratigraphisch rele-
vanten, spiteozidnen Hantkeninen (sieche hierzu
Kap. 1.1.2). Unter Hinzuziehung publizierter
Daten benachbarter Beckenbereiche erlauben die
vorliegenden Untersuchungsergebnisse somit eine
grobe Abschétzung der stratigraphischen Zuord-

nung.

Die Zusammensetzung des Nannoplanktons im
Untersuchungsmaterial ist ausschlie8lich autoch-
thoner Natur und zeigt lediglich geringfiigige Ver-
anderungen. Letzterer Aspekt ist wichtig, da die
Zuordnung von Zonengrenzen jeweils auf dem
letzten Auftreten einzelner Spezies basieren (LO =
last occurrence).

Die Probe I (siehe entsprechende Probensig-
naturen in Abb. 4.1) 146t sich definitiv der Nanno-
plankton-Zone NP 20 zuordnen aufgrund des
Auftretens von Discoaster saipanensis (LO dieser
Spezies definiert die NP 20/NP 21-Grenze). Das
Probenmaterial ist jiinger als NP 19, da Isthmo-
lithus recurvus nachgewiesen werden konnte. Die
Zonen NP 19 und NP 20 konnen nicht getrennt
werden. Ericsonia subdisticha wurde nachge-
wiesen und gilt als charakteristische Spezies des
jingsten Oligozins. Jedoch wurde E. subdisticha
auch schon im éltesten Eozidn nachgewiesen
(PERCH-NIELSEN 1985).

Die Proben II und III weisen &hnliche Nanno-
plankton-Zusammensetzungen auf und werden der
NP 21 zugeordnet (Ericsonia subdisticha). Der
Nachweis von Cyclococcolithus formosus erlaubt
keine jlingere Alterseinstufung.

Das Sedimentmaterial der Proben IV, V und VI
laBt sich eindeutig als der NP 21 zugehorig
einordnen, da Lanternithus minutus  und
Zygrhablithus bijugatus durchgéngig auftreten, als
auch Cyclococcolithus  formosus nachgewiesen
werden konnte. Reticulofenestra lockeri (in Probe
VI) stellt eine jiingere Form der oligozénen
Reticulofenestrae dar. Der Entwicklungshohepunkt
von Lanternithus minutus sowie Zygrhablithus
bijugatus wird erst innerhalb der NP 21 erreicht
(NAGYMAROSY 1992).

Die Nannoplankton-arme Probe VII wird nach
BALDI-BEKE (2001) ebenfalls der NP 21 zu-
geordnet.

Das Probenmaterial der Schoneck-Formation
der Bohrung Fil enthélt somit Nannoplankton, das
charakteristisch fiir die Zone NP 19-20 (z.B.
Discoaster saipanensis, Isthmolithus recurvus)
sowie NP 21 ist (z.B. Ericsonia subdisticha,
Cyclococcolithus formosus). Die auf die sedi-
mentdre Entwicklung der Schoneck-Formation
iibertragbaren Ergebnisse belegen, daB3 die Grenze
zwischen den Nannoplanktonzonen NP 19-20 und
NP 21 (34,2 Ma v.h.; Absolutalter nach BERGGREN
et al. 1995; sieche hierzu Abb. 1.3) innerhalb der
Basis der Einheit “b” der Bohrung Fil liegt, und
somit 7,5 m unterhalb des Tops der Schoneck-
Formation (Abb. 4.1; detaillierte lithologische
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Tab. 1: Nannoplankton des Probenmaterials (BALDI-BEKE 2001).
Probennummern in Abb. 4.1.

Proben-Nummer

I

II | III

v

VI

VII

Spezies

Discolithina multipora (KAMPTNER) MARTINI
Isthmolithus recurvus DEFLANDRE
Zygrhablithus bijugatus (DEFLANDRE) DEFLANDRE
Lanternithus minutus STRADNER
Coccolithus pelagicus (WALLICH) SCHILLER
Ericsonia subdisticha (ROTH et HAY) ROTH
Cyclococcolithus formosus KAMPTNER
Cyclicargolithus floridanus (ROTH et HAY ) BUKRY
Chiasmolithus oamaruensis (DEFLANDRE) HAY et al.
Reticulofenestra bisecta (HAY, MOHLER et WADE) ROTH
Reticulofenestra umbilica (LEVIN) MARTINI et RITZKOWSKI
Reticulofenestra lockeri MULLER
Discoaster saipanensis BRAMLETTE et RIEDEL
Braarudosphaera bigelowi (GRAN et BRAARUD) DEFLANDRE
Sphenolithus pseudoradians BRAMLETTE et WILCOXON
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*Abnehmende Anzahl im Probenmaterial: hdufig (H), gelegentlich (G), selten (S); Anzahl der auftretenden

Spezies (Zahl).

Tab. 2: Stratigraphische Spannweite des nachgewiesenen Nannoplanktons im Probenmaterial

(BALDI-BEKE 2001).

Zonen NP
16-17

NP
18

NP
19-20

NP
21

NP
22

NP
23

NP
24-25

Spezies

Discolithina multipora (KAMPTNER) MARTINI
Isthmolithus recurvus DEFLANDRE

Zygrhablithus bijugatus (DEFLANDRE) DEFLANDRE
Lanternithus minutus STRADNER

Coccolithus pelagicus (WALLICH) SCHILLER
Ericsonia subdisticha (ROTH et HAY) ROTH
Cyclococcolithus formosus KAMPTNER
Cyclicargolithus floridanus (ROTH et HAY ) BUKRY
Chiasmolithus oamaruensis (DEFLANDRE) HAY

et al.

Reticulofenestra bisecta (HAY, MOHLER et WADE)
Roth

Reticulofenestra umbilica (LEVIN) MARTINI et
Ritzkowski

Reticulofenestra lockeri MULLER

Discoaster saipanensis BRAMLETTE et RIEDEL
Braarudosphaera bigelowi (GRAN et BRAARUD)
DEFLANDRE

Sphenolithus pseudoradians

BRAMLETTE et WILCOXON

* Zonenmarker an der Basis: € oder am Top: = einer definierten Zone.
WeifSe Felder sind extreme Ausnahmen.
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Abb. 4.1: Nannoplankton-Stratigraphie der Bohrung Fischlham 1.

Beschreibung in Kap. 5.1). Die Nannoflora im
Mergelsteinhorizont der Einheit “c” (Probe VII,
0,9 m unterhalb des Formationsendes) zeigt sich
wenig aussagekriftig, wird aber nach BALDI-BEKE
(2001) der NP 21 zugeordnet. Daher scheint die
NP 21/NP 22-Grenze (32,8 Ma v.h.) im oberen
Teil der Einheit “c” zu liegen (das untersuchte
Probenmaterial ist génzlich élter als NP 22, da
Cyclococcolithus formosus als Zonenmarker der
NP 21/NP 22-Grenze in  sadmtlichen  Proben
auftritt).

Die oben ausgefiihrte Interpretation sowie die

Alterseinstufung des Dynow Mergelsteins (NP 23;
z.B. in ROGL et al.2001) lassen eine niedrige
Sedimentationsrate wahrend der NP 22 (ca. 0,7
Ma) vermuten, die durch das untersuchte Proben-
material nicht nachgewiesen werden konnte. Die
Eozén/Oligozin-Grenze (33,7 Ma v.h.) liegt somit
im unteren Bereich der NP 21, folglich innerhalb
der Basis der Einheit “b” der Bohrung Fil. Auf-
grund der vergleichbaren sedimentiren Entwick-
lung kann die Nannoplankton-Zonierung der Boh-
rung Fil auf die Schoneck-Formation in den Boh-
rungen Rappersdorf 2 und Oberschauersberg 1
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Abb. 4.2: Nannoplankton-Stratigraphie der Bohrung Oberhofen 1.
Pfeil verweist auf (a) erstes Auftreten von helleren Mergelsteinen wie in Einheit “c” der
Bohrung Fil, Ra2 und Oschl oder auf (b) helle Mergelsteinlagen innerhalb des Rupel Tonmergels.

iibertragen werden. Sedimente der Schoneck-
Formation mit einem NP 22-Alter konnten an der
Basis der Bohrung Di 1 nachgewiesen werden (C.
MULLER, frdl. miindl. Mitt.). Altere Gesteine
dieser Bohrung fehlen moglicherweise aufgrund
von Rutschungen oder submariner Erosion.
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Im Kernmaterial der Bohrung Oberhofenl
wurde im verfligbaren, oberen Kernintervall sowie
im Hangenden der Versuch einer biostrati-
graphischen Zonierung mittels planktischer und
benthischer Foraminiferen sowie kalkigen Nanno-
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planktons durchgefiihrt (SPEZZAFERRI & CORIC
2002). Im fiir diese Arbeit verfiigbaren Kern-
material wurden zwei Proben (I, II) bearbeitet
(Abb. 4.2).

Die hangende Probe II fiihrte keine biostrati-
graphisch auswertbaren Foraminiferen. Das kal-
kige Nannoplankton besteht weder aus primédren
noch sekundidren Zonenmarkern. Lediglich das
Auftreten von Lanthernithus minutus verweist
nach dieser Studie auf den unteren Bereich der
Zone NP 23. Der Entwicklungshéhepunkt von
Lanternithus minutus sowie von Zygrhablithus
bijugatus wird jedoch erst innerhalb der NP 21
erreicht (NAGYMAROSY 1992) und als Beleg fiir
ein entsprechendes NP 21-Alter in der Bohrung
Fil von BALDI-BEKE (2001) interpretiert. In der
liegenden Probe I aus der Basis des oberen
Kernintervalls der Bohrung Obhfl1 (siche Abb. 4.2)
wurden die beiden benthischen Foraminiferen
Uvigerina moravia und Uvigerina steyri nach-
gewiesen. lhr gemeinsames Auftreten wird als
indikativ fiir den ,,Rupel Tonmergel interpretiert.
Die Untersuchung des kalkigen Nannoplanktons

von SPEZZAFERRI & CORIC (2002) ergab eine
Alterseinstufung in die Nannoplanktonzone NP 23.
Diese Interpretation beruht auf dem Fehlen von
Reticulofenestra umbilica und dem Nachweis von
Sphenolithus distentus. Das dominante Auftreten
von Lanthernithus minutus in der untersuchten
Probe wird in dieser Studie biostratigraphisch nicht
beriicksichtigt, von BALDI-BEKE (2001) jedoch als
wesentliches Kriterium fiir eine Einstufung in die
NP 21 gedeutet.

Unter Beriicksichtigung eines bis in die
Nannoplanktonzone NP 23 reichenden Alters der
Schoneck-Formation  (siche  Beginn  dieses
Kapitels), eines nur den mittleren Teil der NP 23
umfassenden Alters des Dynow Mergelsteins im
Untersuchungsgebietes (vgl. KRHOVSKY et al.
2001) und der aus der biostratigraphischen Unter-
suchung resultierenden Unsicherheit wird das
obere Kernintervall der Bohrung Obhfl in dieser
Arbeit sowohl als jlingere distale Fazies der
Schoneck-Formation, als auch der Eggerding-
Formation diskutiert.
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5. Schoneck-Formation
5.1. Sedimentologie

Die Maichtigkeitsverteilung der Schoneck-
Formation kann in zwei Bereiche gegliedert
werden. Am oberen Hang betragen die Méchtig-
keiten 0-20 m. SSW der zentralen Schwellenzone
vom unteren Hang zum Beckenzentrum steigen die
Michtigkeiten rapide an (Abb. 5.1.1b; unter Be-
riicksichtigung der problematischen Nannoplank-
ton-Zonierung der Schoneck-Formation am unte-
ren Hang in der Bohrung Obhfl, siche Kap. 4).

Syn- und postsedimentére tektonische Prozesse
waren wesentliche, die heutige Maichtigkeitsver-
teilung steuernde Faktoren. W-E-streichende, anti-
thetische und synthetische Extensionsstérungen als
Folge der synsedimentiren Beckensubsidenz an
der E/O-Grenze konnten sich weiterhin zu dex-

tralen und sinistralen Seitenverschiebungen durch
Transpression entwickeln. Die initial ausgeprigten
Extensionsstorungen forderten lokal unterschied-
lich ausgeprigte Sedimentakkumulationsbereiche.
Postsedimentiére, tektonische Prozesse haben z.T.
zu weiteren Maichtigkeitsverdnderungen gefiihrt,
da mehrere Storungen die oberen Bereiche der
Schoneck-Formation in den Bohrungen Ra2 und
Obhfl versetzen (Abb. 5.1.2, 5.1.3). Insbesondere
tektonisch eingeschuppte Olistolithe in Obhfl
kénnen die urspriingliche Méchtigkeit drastisch
verdndern.

Die Dbeschriebenen  tektonischen EinfluB3-
faktoren haben weitere synsedimentire, méchtig-
keitsverdndernde Prozesse gefordert, im wesent-
lichen Erosion und Rutschungen frischen Sedi-
mentmaterials innerhalb der Schoneck-Formation

100 km
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h Nasse?j@ IS K
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e >, I
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,4(?{??::/~ ¥ A s
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Abb. 5.1.1: a. Arbeitsgebiet mit Lage der Bohrungen, b. Miachtigkeit der Schoneck-Formation in Abhéngigkeit
der paldogeographischen Situation (verdndert nach Schulz et al., 2002; Darstellung von Daten der RAG, Wien).
Sternsignatur unten links in b verweist auf Aufschliisse der Schoneck-Formation im Galon-Graben.
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(WAGNER 1996). Ferner verhinderten Boden-
wasserstromungen zu Ablagerungsbeginn der
Schoneck-Formation lokal eine kontinuierliche
Sedimentation (Fil und Ra2, mit entsprechenden
Signaturen in Abb. 5.1.2). Dariiberhinaus erreichte
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allochthones FErosionsmaterial der Bohmischen
Masse durch erosiven Triibestromtransport den
oberen Hang (Oschl; Abb. 5.1.2). Die priagnante
beckenwirtige Maéchtigkeitszunahme der Schon-
eck-Formation siidlich der Zentralen Schwellen-
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zone hingegen ist Resultat der stirkeren Krusten-
subsidenz infolge des Herannahens der tekto-
nischen Decken aus S. Ein weiteres méichtig-
keitsverdnderndes Phédnomen dieser massiven
synsedimentiren Absenkung sind Olistolithe aus
Lithothamniendetritus am unteren Hang. Da-
riiberhinaus erfolgte in dem W-E-gestreckten
Beckenzentrum stromungsbedingte Sedimentauf-
arbeitung (siche weiter unten Abschnitt zur
Sedimentologie am unteren Hang).

Die Michtigkeitsverteilung der Schoneck-
Formation suggeriert eine aktive Rolle der Zentra-
len Schwellenzone wéhrend der Sedimentation,
wonach der siidliche Bereich stirker abgesenkt
wurde und die Schwellenzone eine Art ,,Scharnier-
funktion* ausgeiibte. Ein derartiges Szenario ginge
von der Zentralen Schwellenzone als einer
morphologischen Hochlage aus, auf der nur unter-
geordnet Sediment akkumuliert werden konnte.
Die zentrale Schwellenzone scheint jedoch mit
Einsetzen der Sedimentation der Schoneck Forma-
tion keine dominant-morphologische, die Becken-
symmetrie des nordlichen Beckenrandes verin-
dernde Struktur gewesen zu sein. Wihrend des
oberen Eozéns wurden der siidlich der zentralen
Schwellenzone gelegene und riickwartige, lagunére
Bereiche sedimentdr auf ein ausgeglichenes
Niveau nivelliert (RASSER 2000). Mit Einsetzen
der Beckenabsenkung an der E/O-Grenze infolge
rapiden tektonischen Deckenvorschubs aus S
wurde der gesamte nordliche Beckenbereich in die
Subsidenz einbezogen (Abb. 2.6). Als Beleg mag
das Fehlen einer ausgedehnten Strand- und
Schelffazies dienen (WAGNER 1998).

Die Lithologie der Schoneck-Formation ver-
andert sich entsprechend der paldogeographischen
Beckenposition und weist somit maéchtigkeits-
abhédngige Verdnderungen auf. Die folgende Be-
schreibung des sedimentidren Erscheinungsbildes
der Schoneck-Formation folgt einem Transekt von
einer proximalen, siliziklastisch-beeinfluBten Posi-
tion am oberen Hang (Dil) iiber den distalen
oberen Hang (Oschl, Ra2, Fil) hin zum unteren
Hang/Beckenzentrum (Obhfl; Abb. 5.1.1).

5.1.1. Oberer Hang
Proximale, landnahe Fazies des oberen Hanges
(Bohrung Dietach 1)

Die Schoneck-Formation in der Bohrung
Dietach 1 (Abb. 5.1.4) entwickelt sich aus mittel-
koérnigen, monomikten Sandsteinen (,,Ampfing
Sandstein®) iiber ein Zwischenintervall aus silti-
gem Kalkstein mit zunehmendem Tonanteil hin zu
organisch-reichen Sedimenten (Abb. 5.1.5¢). Diese

sind ca. 3,2 m michtig und bestehen aus einer
dunklen, siltigen bis tonigen Abfolge mit perio-
disch eingeschalteten Feinsandlagen. Héufig sind
allochthone Phosphat-Klasten eigeschaltet, da-
riiberhinaus sind Bioklasten héufig sekundér
phosphatisiert. Untergeordnet tritt dispers verteilter
Fe-Dolomit und Glaukonit auf. Die Schoneck-For-
mation wird ohne Ubergang vom Dynow Mergel-
stein {iberlagert.

Distale Fazies des oberen Hanges (Bohrungen
Oberschauersberg 1, Rappersdorf 2, Fischlham
1)

Das Liegende der Schoneck-Formation in der
Bohrung Fischlhaml bildet schraggeschichteter
Detritus koralliner Lithothamnien sowie Rho-
dolithen mit siliziklastischem EinfluB3 (,,Maerl“-
Fazies), in den Bohrungen Oberschauersbergl und
Rappersdorf2 hingegen sind es die Verzahnungs-
bereiche von Lithothamnienkalk und distalem,
feinkornigem Ampfing Sandstein.

Der Ubergang vom Liegenden zur Schéneck-
Formation in der Bohrung Fil ist in einem 2 cm-
miéchtigen Intervall entwickelt. Aus Detritus
koralliner Rotalgen (Rhodolithen; Abb. 5.1.6a)
entwickeln sich krustose Rotalgen (Abb. 5.1.6b).
In beiden Intervallen treten agglutinierende,
benthische Foraminiferen auf, in letzterem zu-
sitzlich Bryozoen-Detritus. Auffillig ist die Ent-
wicklung von Glaukonit-fiihrenden Klasten im
mittleren Intervall (Abb. 5.1.6b), die siltiges, orga-
nisch-reiches Sediment der Basis der Schoneck-
Formation durchsetzen (Abb. 5.1.6c). Eine ent-
sprechende Glaukonitbildung im Lithothamnien-
kalk wurde bereits von RASSER (2000) beschrie-
ben. Vergleichbare Sedimente (allochthoner Glau-
konit und Bryozoendetritus) deuten nach RASSER
auf starke Wasserturbulenzen hin und wurden auf
einen Transport durch ,,grain flows* zurlickgefiihrt.

Die Ubergiinge zur Schéneck-Formation in den
Bohrungen Ra2 und Oschl zeichnen sich durch
graduelle Ubergangsintervalle aus (Abb. 5.1.5a, b),
die unregelméBig, wellig geschichtet sind, mikro-
kristallinen Fe-Dolomit (Oschl) sowie allochthone
Phosphat-Knollen fiihren konnen (Ra2).

Abgesehen von einer Méchtigkeitsdifferenz von
ca. 2 m zeichnet sich die Schoneck-Formation in
den Bohrungen Fil und Ra2 durch dhnliche sedi-
mentologische und lithologische Charakteristika
aus (Abb. 5.1.2). Clupeoidei-Reste sowie Pyrit
unterschiedlicher Korngrofle treten in der ganzen
Abfolge auf. Die Schoneck-Formation 148t sich
aufgrund der sedimentiren Entwicklung dreiteilen
(Einheiten a-c in Abb. 5.1.2; zur Ubersicht der
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Schoneck-Formation in Bohrung Oschl siche Abb.
5.1.7):

(a) Die Einheit “a” besteht aus grauen bis dun-
kelgrauen Mergelsteinen mit unterschiedlichen Ge-
halten an lagig auftretendem oder dispers verteil-
tem Quarzsilt mit unruhigen Schichtungselemen-
ten. Im unteren Bereich sind diinne, unregelméBige
Fe-Dolomit-Lagen entwickelt. Neben unterschied-
lichen Anteilen allochthonen, runden bis ovalen

Glaukonits treten wenige allochthone Phosphat-
Klasten auf, beide in mm-GroBle. Autochthone
Phosphat-Lagen und -knollen dominieren das
makroskopische Erscheinungsbild (Abb. 5.1.8).
Fiir die petrographische Ansprache der Phosphate
konnen mehrere Nomenklaturen angewendet wer-
den: "collophan mudstones" (BURNETT 1983), "F-
phosphates" (GARRISON & KASTNER 1990) oder
“microsphorite” (TRAPPE 2001).
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Abb. 5.1.4.: Die Schoneck-Formation in der Bohrung Dietach 1 (Dil)
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Ubergangsbereich

Abb. 5.1.5: Grenze oder Ubergangsbereich (Pfeil) vom Liegenden zur Schéneck-Formation: (a) Ra2, (b) Oschl und

(c) Dil.

(b) Die Einheit “b” setzt sich aus gut ge-
schichteten, grauen bis dunkelgrauen Mergel-
steinen zusammen, in die, wie in FEinheit ,a“,
feinkdrniger Quarzsilt eingelagert ist. Auffallig ist
das periodisch massive Auftreten von Globi-
gerinen (Abb. 5.1.6d, 5.1.9d, e) sowie von
Transversalstylolithen (Abb. 5.1.9¢). Zwei- bis drei
mm-méchtige vulkanische Lagen treten in den drei
Bohrungen Fil, Oschl (Abb. 5.1.9a) und Ra2 auf.
Sie bestehen aus einer mikrokristallinen bis
amorphen Matrix mit eingelagertem Kalifeldspat,
Muskowit, z.T. chloritisiertem Biotit, Apatit und
Zirtkon. Die Lagen in den Bohrungen Ra2 und
Oschl entsprechen einem gemeinsamen Tuffhori-
zont, wihrend die entsprechende Lage der Boh-
rung Fil einem jiingeren Horizont angehort (frdl.
miindl. Mitt. H. POLESNY, RAG 2001). Das Auf-

treten dieser vulkanischen Lagen 146t sich mit
isochronen andesitischen Gerdllen und Tuffein-
schaltungen aus Sedimenten des Priaboniums und
friihen Kiscelliums aus dem Ungarischen Paldo-
gen-Becken (BALDI 1984) und dem Transsylva-
nischen Becken korrelieren (RUSU 1986). Die
Vulkanite sind Produkte eines andesitisch-dazi-
tischen, untergeordnet rhyolithischen WVulkanis-
mus im Gebiet von Budapest und Recsk (6stliche
Matra). Vulkanische Aktivititen entlang der
Periadriatischen Naht vor ca. 33 Ma (z.B. in VON
BLANKENBURG & DAVIES 1995; zusammen-
fassende Darstellung in KURZ et al. 2001a) belegen
andesitische Gerdlle z.B. im Unterinntal (west-
liches Osterreich; FRISCH et al. 1998) und kon-
nen eine alternative Quelle der vulkanischen
Lagen im Molassebecken darstellen.

39



Schoneck-Formation

5.1.6: Mikroskopisches Erscheinungsbild der Schoneck-Formation am oberen Hang (a, b, ¢, f aus SCHULZ et al.
2002).

a. Detritus koralliner Rotalgen (Rhodophyta) mit agglutinierenden, benthischen Foraminiferen (Probe 301,
Oschl, unterer Ubergangsbereich vom Lithothamnienkalk zur Schoneck-Formation),

b. “Crustose Coralline Detritus Facies” nach Rasser (2000) mit zusétzlichem Detritus von Bryozoen und Echino-
dermata. Der Lithoklast mit eingelagerten, allochthonen Glaukonitkdrnern in der Bildmitte belegt isochrone
anoxische, nicht-sulfidische Porenwasserbedingungen wihrend der Sedimentation der Schoneck- Formation
(Probe 306, Osch1, mittlerer Ubergangsbereich vom Lithothamnienkalk zur Schéneck-Formation,

c. Allochthoner, gerundeter Glaukonit in siltiger, toniger Matrix (Probe 306, Oschl, mittlerer Ubergangsbereich
vom Lithothamnienkalk zur Schéneck-Formation),

d. Globigerinen-fiihrender, siltiger Mergel der Einheit ,,b* (Oschl),

e. Stylolithisierter (links oben nach rechts unten) Globigerinen-fithrender, siltiger Mergel der Einheit ,,b*
(Oschl),

f. Isolierte und léngliche Calcitkdrper in siltiger bis tonig-bitumindser Matrix (helle Mergelstein-Einschaltungen
in Einheit “c”). Die einzelnen Korner scheinen durch transversale Stylolithen begrenzt zu sein (oben links nach
unten rechts) oder konnen allochthonen Ursprungs sein (Probe Osch1-106, Oschl, Einheit ,,c*).
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Schoneck-Formation

(c) Die oberen Meter der Schoneck-Formation
am oberen Hang bestehen aus schwarzen, gut
geschichteten Tonsteinen, die von vereinzelten
Intervallen hellgrauer bis brauner Mergelsteine
durchsetzt werden (Abb. 5.1.6f, Abb. 5.1.91, g).

Im Unterschied zu den Bohrungen Ra2 und Fil
ist der basale Bereich der Schoneck-Formation in
der Bohrung Oschl am oberen Hang besser ge-
schichtet. Ferner treten bereichsweise massive Fe-
Dolomitisierungen auf, die auffilligerweise zu-
sammen mit Phosphat-Knollen und -lagen (Abb.
5.1.2) und weniger héufig als in den Bohrungen
Ra2 und Fil auftreten. Die Schoneck-Formation in
der Bohrung Oschl weist im Unterschied zu den
beiden anderen Bohrungen am oberen Hang einen
starkeren klastischen EinfluB aus Verwitterungs-
produkten der Bohmischen Masse auf. Dieser Ein-
fluf} zeigt sich in konzentrierter Form im Auftreten
feinsandiger Turbidite (Abb. 5.1.2, 5.1.10), die
sich aus Quarz, Plagioklas, Mikroklin, Muskowit
etc. zusammensetzen. Turbidit T1 (Abb. 5.1.2,
5.1.10a) ist ca. 3 cm maéchtig, besteht basal aus
plan-geschichtetem Feinsand (Bouma-Einheit T,)
und wird {iberlagert von schrig-geschichtetem
Feinsand der Bouma-Einheit T.; . T2 und T4, beide
wenige cm-méchtig, bestehen lediglich aus der
Bouma-Einheit T, (Abb. 5.1.2, 5.1.10b, d).
Letzterer, T4, zeigt eine Amalgamierung zweier
Triibestromereignisse. Der untere Bereich repré-
sentiert demnach ein Ty-Intervall, das erosiv von
einem jiingeren Triibestrom unter Ablagerung sog.
,ip up“-Klasten iiberstomt wurde und in Form der
Bouma-Einheiten T, und T, erhalten blieb (Abb.
5.1.2, 5.1.10d). T3 hingegen wird von Rut-
schungsgefiigen unterlagert (Abb. 5.1.10c).

5.1.2. Unterer Hang bis Becken
Das Kernmaterial der Schoneck-Formation stammt
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aus dem autochthonen Molasseanteil der Bohrung
Obhfl (Abb. 2.2). Es besteht aus einem 20 m
langen, unteren Kernintervall (32-52 m unter dem
Dynow Mergelstein) und einem 8 m langen,
oberen Kernintervall (11-19 m unter dem Dynow
Mergelstein; Abb. 3.2, 5.1.3). Das Liegende und
das Hangende der Schoneck-Formation aus dem
autochthonen Molasseanteil der Bohrung Obhfl
konnte nicht untersucht werden. Die Beschreibung
des oberen Kernintervalls erfolgt unter Beriick-
sichtigung der ungesicherten biostratigraphischen
Zuordnung zur Schoneck-Formation (siche Kap.
4).

Die 20 m des unteren Kernintervalls bestehen
aus wechsellagernden hellgrauen Packstones (Abb.
5.1.11a-c, 5.12a), selten Rudstones, und dunkel-
grauen Wackestones (Abb. 5.1.11a-c, 5.1.12b),
selten Floatestones. Beide Lithologien fiihren
Detritus priaboner Bryozoen in unterschiedlicher
GroBenverteilung und Intensitit. Das obere Kern-
intervall besteht aus dunkelgrauen, Globigerinen-
fihrenden Mergelsteinen (Abb. 5.1.12c), in die
vier synsedimentire oder tektonisch eingeschuppte
Olistolithe zwischengeschaltet sind. Diese Rutsch-
massen bestehen aus Detritus des Lithothamnien-
Kalks (Abb. 5.1.11d, 5.1.12d). Dieser Bereich ist
tektonisch stark beansprucht (Abb. 5.1.3). Ein
schmales Band aus hellgrauen Mergelsteinen ca.
11,2 m unterhalb des Dynow Mergelsteins dhnelt
den hellgrauen bis hellbraunen Mergelsteinhori-
zonten der Einheit ,,c* des oberen Hangbereiches
in den Bohrungen Fil, Ra2 und Oschl.

Das Hangende der Schoneck-Formation in den
fiinf untersuchten Bohrungen bildet das abrupte
Einsetzen des Dynow Mergelsteins. Die Méchtig-
keit der Schoneck-Formation in der Bohrung
Obhfl konnte durch Informationen aus Bohrloch-
messungen rekonstruiert werden (frdl. miindl. Mitt.
der RAG).



Schoneck-Formation

Abb. 5.1.8: Makroskopisches Erscheinungsbild der Phosphat-haltigen Intervalle der Schoneck-Formation.

a. Allochthone Phosphat-Klasten in Fe-dolomitisierter, toniger bis siltiger Matrix in distaler Fazies des Ampfing
Sandsteins. Der Basisbereich der Schoneck-Formation beginnt mit ausschlieBlich autochthonen Phosphat-Knollen in
Fe-dolomitisiertem, bitumindsem tonigen Siltstein mit charakteristischer welliger Schichtung (Oschl).

b. Autochthone Phosphat-Knolle in siltiger, mergeliger Matrix in Einheit ,,a“ der Schoneck-Formation. Bioturbation
durch wiihlende Makrofauna schneidet die Knolle (Pfeil) und belegt den festen Zustand im vorverfestigten
Diagenesestadium (Ra2).

c. Autochthone Phosphat-Knollen in siltig-mergeliger Matrix der Einheit “a” der Schoneck-Formation (Fil).

d. Autochthone Phosphat-Mineralisation (P) und authigene Calcit-Knollen (Cc) in siltig-mergeliger Matrix der Ein-
heit ,,a“ der Schoneck-Formation (Fil). Pfeil deutet auf bioturbate Zone!

e. Autochthone Phosphat-Knolle in siltig-mergeliger Matrix der Einheit ,,a“ der Schoneck-Formation (Fil).

f. Allochthone Phosphat-Korner in siltig-mergeliger Matrix der Basis der Einheit ,,a in der Schoneck-Formation
(Ra2).
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Chlorit

Abb. 5.1.9
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Abb. 5.1.10




Schoneck-Formation

Seite zuvor:

Abb. 5.1.9: Sedimentire Phianomene der Einheit ,,b* am oberen Hang.

a. Makroskopisches Erscheinungsbild der vulkanoklastischen Lage in Einheit “b” in Oschl (V in Abb. 5.1.2).

b. Mikrokristalline Matrix mit Umwandlung von Biotit zu Chlorit der vulkanoklastischen Lage in 5.1.10a.
Gekreuzte Nicols (a, b aus SCHULZ et al., 2002).

c. Vertikal verlaufende Stylolithisierung (Einheit ,,b*, Osch1)

d. Rhythmische Sedimentationsphidnomene in Einheit ,,b“. Dunkelgraue Mergellagen (Pfeile) in grauen, siltigen
Globigerinenmergeln (Oschl).

e. Rhythmische Sedimentationsphdnomene in Einheit ,,b*. Dunkelgraue Mergellagen (Pfeile) in grauen, siltigen
Globigerinenmergeln (Fil).

f. Hellbraune-graue Mergellagen (mikroskopisches Erscheinungsbild in Abb. 5.1.6f) in Einheit ,,c“ (Oschl).

g. Hellbraune-graue Mergellagen (mikroskopisches Erscheinungsbild in Abb. 5.1.6f) in Einheit ,,c* (Fil).

Abb. 5.1.10. Feinsandige, cm-méchtige Turbidite in Einheit “b” der Bohrung Oschl.

a. Horizontalgeschichteter Abschnitt T, tiberlagert durch schriaggeschichtete Einheit T, (T1 in Abb. 5.1.2).

b. Horizontalgeschichteter Abschnitt Ty, (T2 in Abb. 5.1.2).

c. Horizontalgeschichteter Abschnitt Ty, an der Basis mit Sackungsstruktur (T3 in Abb. 5.1.2).

d. Amalgamierung zweier Turbidite. Das untere Segment besteht aus einem Ty-Intervall, das erosiv mit basalen
,Irip-up“-Klasten von einem folgenden Triibestromereignis mit Ty- und T-Intervallen iiberlagert wird (T4 in
Abb. 5.1.2). Alternative Genese-Erklérung: Einaktiger Triibestrom mit nichtstetiger Geschwindigkeit (frdl.
miindl. Mitt. H.-J. GURSKY).)

Seite danach:

Abb. 5.1.11: Die Schoneck-Formation in der Bohrung Oberhofen 1 (Obhf1)
a. Wechsellagernde bioklastische hellgraue Packstone-Fazies und dunkelgraue Wackestone-Fazies. Einheit “a/b”.
b. Flammenartige Rutschungsstruktur trennt hellgraue Packstone-Fazies von dunkelgrauer Wackestone-Fazies.
Einheit “a/b”.
c¢. Rhodolithen-fithrender, hellgrauer Packstone, iiberlagert von dunkelgrauem Wackestone, Einheit ,,a/b*.
d. Synsedimentér eingeschalteter Kalkolistolith (Pfeile deuten auf Basis und Top) in dunkelgrauem,
Globigerinen-fithrendem Mergelstein der Einheit ,,c*.

Abb. 5.1.12: Mikroskopisches Erscheinungsbild der Schoneck-Formation am unteren Hang (a, b, d aus SCHULZ et
al. 2002).

a. Bioklastische Packstone-Fazies mit Bryozoendetritus. Probe 505, Obhf1, Einheit “a/b”.

b. Bioklastische Wackestone-Fazies mit Bryozoendetritus. Probe 525, Obhfl, Einheit “a/b”.

c. Globigerinenmergel. Probe 530, Obhf1, Einheit ,,c*.

d. Allodapischer Kalkstein aus Detritus koralliner Rotalgen von der Zentralen Schwellenzone. Probe 536, Einheit

113
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Abb.5.1.11

Abb. 5.1.12




Schoneck-Formation

5.2. Reife, Petrographie und geochemische
Summenparameter des organischen Mate-
rials

Reife

Die heutigen Tiefenlagen der Schoneck-
Formation reichen im Untersuchungsgebiet von
1 km (Dil) bis 4,3 km (Obhfl; Abb. 2.2, 5.2.1).
Die Schoneck-Formation in den Bohrungen Oschl
und Fil ist erddlgeologisch unreif (R, < 0,35%;
Tmax-Werte der RockEval-Pyrolyse: 392 - 430°C,
siche Anhang). In der Bohrung Obhfl unterhalb

der Flyschiiberschiebung liegt sie im frithen Erdol-
fenster (R, = 0,51 - 0,59%; zum Vgl. siche WAG-
NER et al. 1986; T.c-Werte der RockEval-Pyro-
lyse: 422 - 443°C, siehe Anhang). Die unterschied-
lichen Reifegrade des organischen Materials sind
Ausdruck der unterschiedlichen maximalen Ver-
senkungstiefen. Die Basis des Erdolfensters liegt
im Untersuchungsgebiet bei 6700 - 7500 m und
fallt nach ESE ab (Abb. 5.2.1). Aktive Genese
thermischen Gases tritt weiter siidlich in einem
Teufenintervall von 7600 - 8300 m auf (SCHMIDT
& ERDOGAN 1996).

3

Kristallin der BOhmischen Masse

Osché]{%
Fil (3

o
==
)
(o)
N

-2000 oy
-3000
-4000
-5000

Quartar

Molasse

Flysch und Helvetikum
Kalkalpen

Autochthon

| Grundgebirge
Uberschiebungsflache

-6000

-7000

-8000

-9000

o ﬁ
w0 /N
7
o° Obhf 1 \/m
\(\\) . .
@5 Fvseh Nordliche
eelAge B Kalkalpen
A B
moyf——————— T <~ <~ ~ ~ T R

~ o~ o~

N L L LT T T T T T T T 7T
~ o~ SN T T T T T T T T T T

10 (km)

Abb. 5.2.1: N-S-Profil des Arbeitsgebietes mit Tiefendarstellung des Olfensters
(nach SCHMIDT & ERDOGAN 1996).
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Schoneck-Formation

Organische Petrographie

Das mikroskopisch auflésbare organische
Material der Schoneck-Formation am oberen Hang
zeigt zwischen den Einheiten “a” und “b” einer-
seits und der organisch-reichen Einheit “c” ande-
rerseits markante Unterschiede. Unstrukturierter
Liptinit (Abb. 5.2.2d; auch Bituminit oder
Amorphinit genannt nach TYSON 1995) dominiert
in den beiden unteren Einheiten ,,a* und ,,b* (Abb.
5.2.3). Vitrodetrinit und Inertodetrinit tritt in
geringen Konzentrationen auf (ca. 1 Vol.-% des
sichtbaren organischen Materials; petrographische
Gruppe I in Abb. 5.2.3). Anndhernd konstante
Anteile an zusitzlichem Lamalginit (ca. 2 - 4 Vol.-
% des gesamten sichtbaren organischen Materials)
treten in den meisten Proben des schwarzen
Tonsteins der Einheit “c” auf (petrographische
Gruppe II in Abb. 5.2.3; Abb. 5.2.2g). Die hellen
Mergelsteine, die in den schwarzen Tonsteinen der
Einheit “c” eingeschaltet sind, zeigen auschlielich
stark fluoreszierenden, unstrukturierten Liptinit
anderer Herkunft. Das liptinitische Material des
organisch-reichen Tonsteins zwischen den hellen
Mergellagen in Einheit ,,c* (schwarzer Balken in
Abb. 5.2.3) fiihrt zwei unterschiedliche Algentypen
(Lamalginit und Telalginit; Abb. 5.2.2b), Sporen
(Abb. 5.2.2f) und Kutikulen (Abb. 5.2.2a, e) neben
auch hier dominierendem Bituminit. Fluores-
zierende Reste von vermutlich Clupoidei durch-
setzen die Schoneck-Formation am oberen Hang
(Abb. 5.2.2¢). Auffillige Fluoreszenz weisen die
Phosphat-Knollen auf (Abb. 5.2.2h).

Im Unterschied zum oberen Hang zeichnet sich
das sichtbare organische Material der gesamten
Schoneck-Formation am unteren Hang (hier re-
préasentiert durch die Bohrung Obhfl) durch domi-
nierenden Bituminit aus und entspricht der petro-
graphischen Klasse II des oberen Hanges (unstruk-
turierter Liptinit mit Lamalginit; Abb. 5.2.4).
Gehalte von < 1 Vol.-% an Vitro- und Inertodetri-
nit durchsetzen die gesamte Schoneck-Formation
am unteren Hang. Lamalginit und Liptodetrinit tre-
ten in der Einheit “c” der Bohrung Obhfl in hdhe-
ren Konzentrationen auf und korrelieren positiv
mit den héheren Gehalten an organischem Kohlen-
stoff. Dispers verteilte Migrabitumina belegen eine
frithe Primérmigration in der Bohrung Obhfl in-
folge der entsprechenden Reife des organischen
Materials (siehe Absatz zuvor zur Reife). Sie treten
als Fiillungen in Globigerinen in Einheit ,,c* auf.

Organisch-geochemische

Summenparameter
Die Schoneck-Formation in der Bohrung Obhfl
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ist unter erddlgeologischen Aspekten marginal reif
(R; = 0,51 - 0,59%), in der Bohrung Oschl hin-
gegen unreif (R, < 0,35%). Unterschiede im Ver-
gleich von geochemischen Summenparametern
koénnen daher in geringem MaBe reifebedingt sein.
Die geringen Maichtigkeiten der Schoneck-Forma-
tion in beiden Bohrungen schlieBen formations-
interne, reifebedingte Verdnderungen der Sum-
menparameter aus und erlauben Interpretationen
der Variationen hinsichtlich der paldo-ozeano-
graphischen Entwicklungen.

Die Gehalte an organischem Kohlenstoff C,,
steigen an der Basis der Schoneck-Formation in
der Bohrung Oschl sprunghaft an und zeichnen in
den mergeligen Einheiten ,,a“ und ,b“ dieser
Bohrung eine Spannbreite von 0,7 % bis 3,4 %
nach (Abb. 5.2.3). Durchschnittlich tritt ein Gehalt
von ca. 2,3 % C,, auf. Auffillig hdhere Werte von
bis zu 12 % C,, zeichnen das schwarze Tonstein-
paket der Einheit ”c” aus. Die C,,-Gehalte dieser
Einheit unterliegen jedoch starken Fluktuationen
und fallen am Top der Schoneck-Formation zum
Dynow Mergelstein stark ab (Abb. 5.2.3). In der
Bohrung Obhfl wechsellagern in der Einheit “a/b”
im unteren Kerninterval C,,-arme Packstones (<
0,4 % Coyry ) und Copp-reichere Wackestones (bis zu
1,2 %). In den dunklen Mergelsteinen im oberen
Kerninterval (Einheit “c”) in Obhfl kénnen die
Gehalte an organischem Kohlenstoff bis zu 2,5 %
Corg erreichen (Abb. 5.2.4). Vergleichbare Zonie-
rungen von proximal hohen Gehalten hin zu distal
niedrigen Gehalten an organischem Kohlenstoff
der Schoneck-Formation wurden auch im westlich
angrenzenden Wasserburger Trog im bayrischen
Sektor des Molassebeckens nachgewiesen (GER-
HARD 1988) und verweisen auf vergleichbare Pro-
zesse der Akkumulation organischen Materials.

Die Gehalte an karbonatisch gebundenem Koh-
lenstoff Cy,, schwanken in den Einheiten ,,a* und
,b der Schoneck-Formation der Bohrung Oschl
sehr stark (Abb. 5.2.3). Z.T. sind deren Maxima
Ausdruck der authigenen Karbonatbildung (Fe-
Dolomit, Calcit). In Einheit ,,b* kdnnen sie jedoch
auch Ursache wechselnder Anteile an Globi-
gerinen-Calcit sein (siche dazu Abb. 5.1.9d, e).
Cra-Maxima in Einheit ,,c* spiegeln den vermehr-
ten Calcit-Anteil dieser Zwischenschaltungen
wider. Ein sprunghafter Anstieg der Cy,,-Gehalte
zum Dynow Mergelstein zeichnet das Ende der
massiven Akkumulation von organischem Kohlen-
stoff nach und somit das Ende der Schoneck-
Formation. In der Schoneck-Formation am oberen
Hang steigt der Wasserstoff-Index (HI) im
Unterschied zu den Gehalten an organischem
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Kohlenstoff relativ gleichmédfig von 400 auf
maximal 600 mg KW/g C,, (Abb. 5.2.3). Das
Kerogen kann als Typ II klassifiziert werden mit
Ubergingen zum Typ I am Top der Formation. Die
hochsten HI-Werte (> 600 mg KW/gC,,) zeichnen
die hellen Mergelsteine im schwarzen Tonstein-
Intervall der Einheit “c* aus. Der zwischenge-
schaltete schwarze Tonstein ist hingegen durch
relativ geringe HI-Werte gekennzeichnet, aber
durch die hochsten C,,-Werte (Abb. 5.2.3). Die
HI-Werte der Schoneck-Formation der Bohrung
Obhfl am unteren Hang sind hingegen geringer,
reichen von 50 bis 400 mgKW/gC,, im unteren
Kerninterval und steigen im oberen Kerninterval
der Einheit ,,c* bis zu 500 mg KW/gC,,, an (Abb.
5.2.4). Eine Korrelation des S,-Signals der Rock-
Eval-Pyrolyse mit den Gehalten an organischem
Kohlenstoff C,, (Abb. 5.2.4 nach LANGFORD &
BLANC-VALLERON 1990) belegt, da3 die Streu-
breite der HI-Werte der Schoneck-Formation in der
Bohrung Obhfl durch einen Mineralmatrix-Effekt
hervorgerufen wurde (ESPITALIE et al. 1977). Die
urspriinglichen, durchschnittlichen HI-Werte des
organischen Materials der Packstones betrugen ca.
270 mg KW/gC,,, die der Wackestones und Mer-
gelsteine hingegen ca. 495 mg KW/gC,,. Das
organische Material der Packstones wurde durch
starkeren Karbonateintrag und stirkere Stromungs-
aktivitdt verdiinnt, und letztendlich infolge dieser
Prozesse stirker degradiert als wihrend der Ab-
lagerung der Wackestones und Mergelsteine.

Der Verlauf des C,,/S-Verhiltnisses in der
Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl am
oberen Hang dhnelt dem Verlauf des Gehaltes an
organischem Kohlenstoff (Abb. 5.2.3). Werte von
Corg/S ~ 1 in den beiden unteren Einheiten “a” und
“b” sind niedriger als fiir Sedimente, die unter
normalmarinen Verhéltnissen abgelagert wurden
(durchschnittlicher Wert von Co,,/S = 2,8; BERNER
& RAISWELL 1983). Die C,,/S-Werte der Einheit
“c” in der Bohrung Oschl streuen hingegen von 1
bis 8. Empirische Untersuchungen belegen, dal3
Corg/S-Verhiltnisse < 2,8 solche Sedimente aus-
zeichnen, die unter anoxischen Bedingungen abge-
lagert werden. C,,/S-Werte > 2,8 hingegen treten
in Frischwasserablagerungen auf (BERNER 1984;
BERNER & RAISWELL 1983).

Das C,/S-Verhiltnis in Sedimenten ist jedoch
Ausdruck unterschiedlicher Einflufaktoren, letzt-
endlich der chemischen Rahmenbedingungen wéh-
rend der Pyritblastese. Diese ist abhingig von der
Verfiigbarkeit an Sulfat, reaktivem Eisen oder
organischem Material (EMEIS & MORSE 1993;
HOFMANN et al. 2000). Untersuchungen der Ab-
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hingigkeiten der sedimentinternen Pyritblastese
belegen, dal} in dem ternéren System Fe-C,.,-S die
Mergelsteine der Einheiten ,,a* und ,b“ der
Schoneck-Formation sowie des Dynow Mergel-
steins entlang einer Linie mit konstantem Fe/S-
Verhiltnis liegen, das von der ,,idealen” Pyritlinie
abweicht (Abb. 5.2.5). Eine derartige Tendenz 1463t
eine Fe-Limitierung der Pyritbildung vermuten
(DEAN & ARTHUR 1989; ARTHUR & SAGEMAN
1994). Dieses Phianomen tritt hdufig in organisch-
reichen Sedimenten auf (TYSON 1995) und wird
auf eine limitierte Porenwasserkonzentration
reaktiven Eisens (Fe-Oxid-,,coatings® und/oder Fe-
Oxyhxdroxyde) zuriickgefiihrt (DEAN & ARTHUR
1989; HOFMANN et al. 2000). Im Gegensatz dazu
wird in mehr siliziklastisch dominierten Ablage-
rungsmilieus, die hinreichend reaktives Eisen und
Sulfat fithren, Pyritbildung héufig durch einen
Mangel an metabolisierbarem organischen Mate-
rial limitiert (DEAN & ARTHUR 1989). Vergleich-
bare chemische Charakteristika quartirer Auf-
triebssedimente in der nordostlichen Arabischen
See hingegen deuten auf eine Limitierung der
Pyritbildung durch Sulfat oder organisches Mate-
rial hin (LUCKGE et al. 1999). Die geringen C,/S-
Verhiltnisse der Einheiten ,a“ und ,b“ der
Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl deuten
demnach und unter Verweis auf o.g. Klassi-
fizierung nach BERNER (1984) und BERNER &
RAISWELL (1983) auf sauerstoffreduzierte Boden-
wasserbedingungen bei der Ablagerung hin.
Gleiches gilt fiir die untersuchten Intervalle der
Schoneck-Formation der Bohrung Obhfl. Hin-
gegen streuen die entsprechenden Daten der
schwarzen Tonsteine der Einheit ,,c* am oberen
Hang stark und folgen keinem Fe/S-Trend (Abb.
5.2.5). Das organische Material kann fiir diese
starke Varianz nicht als limitierender Faktor der
Pyritblastese herangezogen werden, da das orga-
nische Material hinreichend verfiigbar war und
aufgrund eines hohen Wasserstoff-Index (HI) eine
hohe Reaktivitdt aufweist (vgl. DEAN & ARTHUR
1989). Demnach scheint ein begrenztes Sulfat-
angebot die Pyritbildung wihrend der Sedimenta-
tion der Einheit “c” limitiert zu haben. Das sedi-
mentdre Sulfatbudget resultiert aus dem vor-
handenen geldsten Porenwassersulfat sowie dem
Sulfat, das durch Diffusion aus der iiberlagernden
Wassersdule in das Sediment gelangen kann. Eine
Sulfatlimitierung konnte folglich durch eine ver-
minderte Bodenwassersalinitit hervorgerufen sein,
eher jedoch durch eine vorherrschende Tonsedi-
mentation. Letztere agierte als Diffusionsbarriere
fiir gelostes Sulfat und kann Ursache fiir die
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Dynow Mergelstein
X Probe 118

Schoéneck-Formation

O Einheit “¢”
+ Heller Mergelstein in “c”
(Probe 106)

® Einheit “a” und “b”

0 20 40

60 80 100

Abb. 5.2.5: Ternéres Sytem Fe-S-C,,, fiir ausgewihlte Proben der Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl am
oberen Hang (verdndert nach SCHULZ et al. 2002). Erklarungen der beiden grauen Felder im Text.

Ausbildung der hohen C,.,/S-Werte in den orga-
nisch-reichen schwarzen Tonsteinen der Einheit
“c” am oberen Hang (Abb. 5.2.3) gewesen sein.
Frithdiagenetische, bakteriell induzierte Pro-
zesse in Sedimenten fithren zu einer Reduzierung
des Gehaltes an organischem Kohlenstoff C,,, so-
wie zu einem Qualititsverlust des organischen
Materials, das in einfacher Form durch den
Wasserstoffindex HI abgebildet werden kann.
Beide Parameter korrelieren héufig positiv mit-
einander und belegen die Wirksamkeit der Sulfat-
reduktion als dem bedeutendsten biogenen Prozef3
in nicht bioturbierten Sedimenten, der an hohe
Sedimentationsraten gekoppelt ist. Das Ausmal
der Sulfatreduktion wird ferner durch die
Primérproduktion sowie die Wassertiefe kon-
trolliert, da hohe Priméarproduktivititen in flachen
Gewissern eine entsprechende hohere Reaktivitit
des sedimentierten organischen Materials fordern
und folglich eine intensivere Uberprigung durch
Sulfatreduktion. Der Sulfatreduktion vorlaufende
Prozesse wie aerobe Veratmung durch Bakterien
sowie Reduktion von Nitrat-, Mangan- sowie

Eisenverbindungen sind untergeordnete Prozesse
in marinen Sedimenten. Die der Sulfatreduktion
folgende Methanfreisetzung in marinen Sedi-
menten wird im wesentlichen durch CO,-Reduk-
tion, weniger durch Fermentationsvorginge er-
moglicht, die iiberwiegend in SiiBwassersedi-
menten ablaufen (JONES 1985).

Der durch Sulfatreduktion reduzierte Anteil an
organischem Kohlenstoff kann anhand empirisch
ermittelter Konstanten quantifiziert werden (VETO
& HETENYI 1991). Eine derartige Rekalkulation
geht von der Grundiiberlegung aus, dafl der Anteil
an organischem Kohlenstoff im Sediment, C,y ,
um einen bestimmten Anteil durch Sulfatreduk-
tion, Cyry SR, vermindert wird. Demnach gilt: C,
= Cooriginal - Co,SR; Co SR = S x 0,9975.
Letztgenannter Wert setzt sich aus mehreren Fak-
toren zusammen, insbesondere einem theoretischen
Minimalwert fiir 25 % entweichendes und oxi-
diertes H,S fur bioturbierte Sedimente. Fir die
Schoneck-Formation am oberen Hang wurde eine
entsprechende Berechnung durchgefiihrt und als
Corg™ (= Corg / Corg original; in anderer Form als
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ABE bezeichnet = apparent burial efficiency
bezeichnet; TRIBOVILLARD et al. 2001) in Abb.
5.2.3 dargestellt. Sedimente, fiir die diese Berech-
nung angewandt wird, miissen erdolgeologisch
unreif, nicht bioturbat tiberprigt (um zu gewéhr-
leisten, dall generiertes H,S iiberwiegend durch
Diffusion entweichen kann) und ausschlieBlich
tonig sein (VETO et al. 1994). Diese Grundvoraus-
setzungen zur Anwendung der Quantifizierung des
durch Sulfatreduktion veratmeten Anteils an
organischem Kohlenstoff sind in der Schoneck-
Formation in der Bohrung Obhfl am unteren Hang
nicht gegeben (erddlgeologisch marginal reif,
karbonatdominiert, bioturbiert). Die beiden letzt-
genannten Voraussetzungen sind in den merge-
ligen Einheiten ,,a* und ,,b* ebenfalls nicht voll-
standig entwickelt (Bioturbationen an der Basis der
Ra2 sowie erhebliche Calcitkarbonatgehalte in der
Einheiten ,,a“ und ,,b* in den Bohrungen am obe-
ren Hang). Diese Charakteristika sowie nicht mit in
die Berechnung eingeflossener Uberlegungen zur
Sulfidretention (TRIBOVILLARD et al. 2001) kon-
nen Verschiebungen der C,,*-Daten zu hoéheren
Werten bedingen. Der Verlauf der C,*-Werte der
Schoneck-Formation der Bohrung Oschl am
oberen Hang (Abb. 5.2.3) belegt, da3 wiahrend der
Sedimentation der beiden unteren Einheiten ein
wesentlich hoherer Anteil an organischem Material
durch Sulfatreduktion veratmet wurde als im jling-
sten Interval ,c“. Die positive Korrelation
zwischen dem Wasserstoff-Index und den C,p-
bzw. C.,*-Werten in den Einheiten “a” und “b”
(Abb. 5.2.6) laBt eine zunehmend verminderte
Sulfatreduktion des organischen Materials ver-
muten. Aerober Zersatz des organischen Materials,
der sich durch geringere HI-Werte unter Bei-
behaltung vergleichbarer C,,-Werte abzeichnen
wiirde, kann ausgeschlossen werden (Resultat wire
ein organischer Riickstand geringerer Reaktivitét
und somit niedrigerer HI-Werte; vgl. LUCKGE et
al. 1999). Die bessere Korrelation zwischen dem
Wasserstoff-Index und den C,*-Werten in den
Einheiten “a” und “b” (r* = 0,58) belegt, daB die
Sulfatreduktion der dominierende Prozef3 des friih-
diagenetischen Abbaus des organischen Materials
war und dall es nur zu einem moderaten H,S-
Verlust aus der Schoneck-Formation kam (vglb.
ProzeBbeobachtung in VETO et al. 1994). Die
Dauer und Intensitdt der Sulfatreduktion wird
ferner stark durch die Sedimentationsrate beein-
fluBt. Demnach kann bei niedrigen Sedimenta-
tionsraten wie im vorliegenden Fall der Schoneck-
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Formation am oberen Hang (ca. 12m in ca. 3 Ma
im Vgl. zu 15m/Ma fiir den fritheozdnen Tard Clay
nach VETO et al. 1994) ein Verlust an organi-
schem Material noch als gering angesehen werden.
Vergleichbare Zusammenhénge zwischen dem
Gehalt an organischem Material und der Intensitét
der Sulfatreduktion wurden in Auftriebssedimen-
ten, die innerhalb der Sauerstoffminimumzone in
der nordlichen Arabischen See vor Pakistan ab-
gelagert wurden, durch geringe, gleichmaBige H,S-
Verluste erklart (LITTKE et al. 1997). Demzufolge
lassen sich die geringen HI-Werte der Einheit “a”
entweder durch stirkeren aeroben Zersatz des
organischen Materials erkldren oder durch Verlust
an reduziertem Schwefel durch H,S-Entgasung.
Dariiberhinaus korrelieren C,,*-Minima im basa-
len Bereich mit erhéhten Ci,-Werten und sind
Ausdruck der starken anaeroben bakteriellen
Degradation im Sediment, die im Extremfall zur
Auspriagung einer authigenen Fe-Dolomitisierung
fiihrte und den Wasserstoff-Index reduzierte (Abb.
5.2.3). Die stark streuenden C,,*-Daten und das
Fehlen einer klaren Korrelation zwischen den HI-
und C,- bzw. Co*-Werten in Einheit “c” wird
auf eine variable Verfiigbarkeit gelosten Schwefels
im Porenwasser zuriickgefiihrt (Sulfatlimitierung
der sedimentinternen Pyritblastese).

Der Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl
vergleichbare Verldufe der Co-, HI- und C,y/S-
Werte wurden ebenfalls in der Bohrung Fil er-
mittelt (DETERT 2000) und belegen nahezu iden-
tische Ablagerungsprozesse des organischen Mate-
rials am oberen Hang. Jedoch sind die Gehalte an
anorganischem Kohlenstoff Cy,, in der Bohrung
Fil hoher als in der proximaleren Bohrung Oschl
aufgrund des geringeren klastischen Einflusses.

Das genetische Bildungspotential der Schon-
eck-Formation fiir Erdol und Erdgas 148t sich
anhand der Daten fiir die Gehalte an organischem
Kohlenstoff und der RockEval-Pyrolyse errechnen
(,,Genetic potential S|+S,“, kg/tgesein; TISSOT &
WELTE 1984). Aufgrund der niedrigen Reife der
Schoneck-Formation am oberen Hang ist das ent-
sprechende S;-Signal vernachldssigbar gering fiir
die Berechnung. Das genetische Potential
schwankt demnach zwischen minimal 2,2 kg/tgestein
in der Einheit ,,a* und maximal 43,7 kg/tgesein 1N
der Einheit ,,c* der Bohrung Oschl. Die Schoneck-
Formation in der Bohrung Obhfl am unteren Hang
ist erdolgeologisch marginal reif und weist im
Gegensatz zum oberen Hang hohere S;-Signale der
RockEval-Pyrolyse auf, die in die folgende
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Abb. 5.2.6: Korrelation zwischen dem Wasserstoff-Index HI und (a) den Gehalten an organischem Kohlenstoff
Corg und (b) den durch Sulfatreduktion abgebauten Gehalten an organischem Kohlenstoff C,,* der Schoneck-

Formation in der Bohrung Osch1 am oberen Hang.

Berechnung mit einflossen. Demnach variieren die
Werte fiir das genetische Bildungspotential
zwischen minimal 10,5 kg/tgesein flr Packstones
und maximal 46,9 kg/tgeen fiir die Wackestones
der Einheit ,,a/b* und maximal 54,8 kg/tgesein fUr
die Mergelsteine der Einheit ,,c“ am Top der
Bohrung Obhfl. Die Daten fiir das genetische
Bildungspotential fiir Erdol und Erdgas belegen
das wesentlich geringere Potential fiir die basalen
Bereiche der Schoneck-Formation am oberen
Hang, das durch die massive Uberprigung durch

Sulfatreduktion und Methanogenese reduziert
wurde. Vergleichbare Phinomene wurden durch
das gekoppelte Auftreten von Framboidpyrit und
degradiertem Alginit einerseits und einer Re-
duktion des KW-Bildungspotentials in marinen
Tonsteinen andererseits nachgewiesen (KHAVARI
KHORASANI & MICHELSEN 1992). Die geringen
genetischen Bildungspotentiale der Packstone-
Intervalle der Schoéneck-Formation am unteren
Hang werden auf die starke Stromungsaktivitit und
einen Mineralmatrix-Effekt zuriickgefiihrt.
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5.3. Diagenese

Die mineralogische Zusammensetzung der
Schoneck-Formation am oberen Hang belegt eine
komplexe diagenetische Geschichte. Diese fiir
organisch-reiche Sedimente héufig charakteris-
tische Abfolge ermdglicht eine relative zeitliche
Auflésung der Diagenesegeschichte (Abb. 5.3.1).

Die Sedimente der Schoneck-Formation in den
Bohrungen Fil, Ra2 und Oschl beinhalten unter-
schiedliche Grofenverteilungen von Pyritframboi-
den (Abb. 5.3.2). Uberwiegend unimodale Vertei-
lungen mit mittleren Korngréen kleiner als 4,5um
und einer Standardabweichung (o) kleiner als 4pm
(Pyritgeneration I) treten in den schwarzen Ton-
steinen der Einheit “c” auf (Abb. 5.3.2a), wohin-
gegen Verteilungen mit groBeren mittleren Korn-
groBen und groferen Standardabweichungen
(Pyritgeneration II) in den beiden unteren Ein-
heiten ,,a“ und ,,b* dominieren.

Pyritblastese verlduft iiber die Zwischenstadien
Mackinawit (ungeordnet) — Mackinawit (geord-
net, FeoSg) — Greigit (Fe;S;) — Pyrit (FeS,). Fiir
diesen ProzeBablauf dient die Bildung und das
Wachstum von Greigit als ,.key stage” zur Fram-
boidentwicklung (WILKIN et al. 1996 sowie darin
aufgefiihrte Literatur). Untersuchungen an Fram-
boidtexturen zeigen, daBl nach initialer mikro-
kristalliner Kernbildung und Wachstum die ge-
bildeten Kristalle zusammenballen, was auch deren
einheitliche FramboidgroBe belegt (TAYLOR 1982;
WILKIN 1995). Eine Framboidbildung in der
Wassersdule erfolgt an der Grenzschicht von
oxischem und anoxischem Wasser und 14t sich
mittels der S-Isotopie der Pyritframboide nach-
weisen, die **S-verarmt sind und auf Sulfatver-
fiigbarkeit in einem offenen System deuten
(RAISWELL 1982; MURAMOTO et al. 1991; CAN-
FIELD et al. 1992).

Oberflache bis
cm-Tiefe

cm- bis wenige
m-Tiefe

\ 4

Mehrere 100 m
Tiefe

TiEFE ¥

* ¢ ¢ PYRIT-I. GENERATION
¢ o (anoxisches Bodenwasser)
MEERESWASSER *
SEDIMENT — GLAUKONIT

PHOSPHAT ALS KONKRETION ODER
LAGEN, ODER KARBONAT-RESORBIEREND

PYRIT - Il. GENERATION

/ >

CALCIT,

= Fe-DOLOMIT I~

KAOLINIT,
MIXED-LAYER ILLIT / SMEKTIT

v

Abb. 5.3.1: Mineralische Diagenese am oberen Hang mit relativer Tiefendarstellung
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Die Kernbildung von Pyritframboiden und das
weitere Wachstum in einer anoxischen Wasser-
sdule sind zeitlich begrenzt bis zum gewichts-
bedingten Sedimentieren. Im anoxischen Poren-
wasser wird die Dauer dieser Prozesse durch das
Sulfatangebot und die Dauer der Sulfatreduktion
kontrolliert. Die Bildung von Pyritframboiden in
den Wassersdulen euxinischer Becken ist letzt-
endlich auf eine maximale Zeitspanne von vier
Monaten begrenzt (WILKIN et al. 1996). Somit
ermoglichen GroBenverteilungen von Pyritfram-
boiden Rekonstruktionen des Sauerstoff-Ange-
botes eines Ablagerungsraumes (WILKIN et al.
1996).

Anhand der GroBenverteilung der Pyrit-
framboide und o.g. Rahmenbedingungen kann die
Pyritgeneration 1 (,,syngenetischer Pyrit nach
RAISWELL & BERNER 1985) als das erste "dia-
genetische" Produkt der Schoneck-Formation
rekonstruiert werden, das sich innerhalb sauerstoff-
verarmter und -freier Bodenwasserbereiche bildete.
Der erste Nachweis von Pyritframboiden im
Wasserkorper gelang in den anoxischen Wéssern
des Lake Kivu im afrikanischen Rift-Valley
(DEGENS et al. 1972), etwas spdter im schwarzen
Meer (ROSS & DEGENS 1974).

Der erste sedimentinterne Diageneseprozell war
eine authigene Glaukonitbildung (Abb. 5.3.1).
Glaukonit tritt jedoch auch in Form gerundeter,
allochthoner Korner auf (Abb. 5.1.6b, c¢; durch
Aufarbeitung diagenetisch gebildeten Glaukonits
aus eozdnen Schichten des Lithothamnienkalks;
RASSER 2000). Die Bildung von Glaukonit hangt
von anoxischen nicht-sulfidischen Porenwasser-
bedingungen ab, die vor Einsetzen der Sulfat-
reduktion im Sediment herrschen (BERNER 1981).
Weitere fordernde Rahmenbedingungen sind
geringe, diskontinuierliche Sedimentationsraten,
Fe-Verfiigbarkeit, Partikel als ,Keime™ dieses
intrapartikuldren Prozesses sowie entsprechende
Wassertiefen von 60-500 m, selten bis 800 m
(FISCHER 1987; ODIN & MATTER 1981). Somit
verdeutlicht das verstirkte Auftreten von Glau-
konit im Ubergangsbereich zwischen Lithotham-
nienkalk und den organisch-reichen Sedimenten
der Schoneck-Formation (Abb. 5.1.6b, c¢) den
schnellen und markanten Wechsel des palédo-
ozeanographischen Umfeldes.

Parallel und/oder nach der Glaukonitisierung
setzte in den obersten cm-dm unterhalb der
Sediment-Wasser-Grenzschicht (fraglich, da auch
an dieser Grenze physikochemisch moglich) der
ProzeB der Phosphogenese ein (JARVIS et
al. 1994). Neben allochthonen Partikeln (Abb.

5.1.7f) tritt Phosphat in der Schoneck-Formation in
Form von autochthonen Knollen und Lagen auf
(z.B. in Abb. 5.1.7¢c, d, e), die als "pristine"
(FOLLMI et al. 1991) or "F"-Phosphorite bezeichnet
werden (GARRISON & KASTNER 1990). Eine Bil-
dung von Phosphat-Aggregaten in der Schoneck-
Formation war dariiber hinaus an eine Calcit-Re-
sorption gekoppelt (Kap. 6: ,,Phosphogenese der
Schoneck-Formation®). Insbesondere eine lagige
Ausbildung dieser Prézipitate wird auf Episoden
stark verminderter Sedimentation zuriickgefiihrt
(GARRISON & KASTNER 1990). Externe Kontroll-
parameter der Phosphogenese sind die Intensitit
der Sedimentakkumulation, der Grad der Wieder-
aufarbeitung sowie die Intensitdit von Boden-
stromungen, die letztendlich die Apatitfillung in
einer fiir diesen Prozel sensitiven Sedimenttiefe
bestimmen (GLENN et al. 1994). Physikochemische
Parameter des Porenwassers wie das durch die
Zersetzung organischen Materials hervorgerufene
Redoxpotential, die Phosphatkonzentration, die
Fluoriddiffusion sowie der pH-Wert steuern die
Phosphat-Prazipitation im Sediment (TRAPPE
1998; EINSELE 2000; SOUDRY 2000).

Die Generation II framboider Pyrite (,,dia-
genetischer” Pyrit nach RAISWELL & BERNER
1985; Abb. 5.3.2) ist Folge einer der Phospho-
genese folgenden, bakteriell induzierten Sulfat-
reduktion (BSR, im Unterschied zu TSR = therm-
ische Sulfatreduktion), die, neben weiteren Ein-
fluBfaktoren, bis zu einer Temperatur von 60-80°C
auftreten kann (MACHEL 2001 und darin aufge-
fiihrte Literaturverweise). Die Bildung von Pyrit-
framboiden der Generation II war jedoch wéhrend
der Sedimentation der Einheit ,,c* am oberen Hang
sulfatlimitiert (Kap. 5.2).

In der Einheit ,,a* der Schoneck-Formation am
oberen Hang in den Bohrungen Fil, Ra2 und
Oschl wurden authigene Karbonatphasen nach-
gewiesen (Calcit und Fe-Dolomit; Abb. 5.3.1), die
als Nachweis fiir die Entwicklung anaerober
Porenwasserbedingungen bis hin zum methano-
genen Stadium sprechen (GLENN & ARTHUR 1988;
GLENN et al. 1994). Zusétzlich wurde in der Boh-
rung Fil das Top des Ampfing Sandsteins durch
diese Prozesse beeinfluflit. Vergleichbare diagene-
tische Entwicklungen wurden aus Sedimenten be-
schrieben, deren Porenwasseralkalinitit durch
mikrobielle Sulfatreduktion und folgende Methan-
Freisetzung steigt. Die Bildung methanogener
Karbonatphasen in der Schoneck-Formation kann
somit auf Zersetzung organischen Materials wéh-
rend, insbesondere aber nach der Sulfatreduktion
zuriickgefiihrt werden, indem durch Freisetzung
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A @ Dynow Mergelstein
B @ Helle Mergelsteine in Einheit “c”

c @ Schwarzer Tonstein (Einheit “c” in Abb. 4.1.2)

D . Untere Schéneck-Fm. (Einheiten “a”, “b” in Abb. 4.1.2)

Mittelwert (um)
o o
| |

oxisch-dysoxisch
1 2 3 4 5 6 7 8
Standardabweichung, G (um)

w AN

801

60+ Probe 11
Probe 84

40 -

Pyritframboide (%)
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02 24 46 6-8 810 10-20 >20
GroRenklassen (um)

Abb. 5.3.2: Pyritbildung wéhrend der Sedimentation der Schoneck-Formation (nach SCHULZ et al. 2002).
a. Mittlerer Durchmesser vs. Standardabweichung () des Durchmessers (nach WILKIN et al. 1996) von Pyrit-
framboiden der Schoneck-Formation in der Bohrung Oberschauersberg 1. Datensignatur entspricht der Tiefe (m)
unter dem Dynow Mergelstein. Die zwei Proben des Dynow Mergelsteins tragen die Bezeichnungen 1 (10 cm
iiber der Schoneck-Formation) und 2 (20cm tiber der Schoneck-Formation).
b. Pyritframboide der Generationen I und II (Probe 11, Einheit ,,a*, Bohrung Oschl)
c. Histogramm der Verteilung von Pyritframboiden. Schwarz = Probe 84 (Einheit "c"), Grau = Probe 11 (Einheit
"a", Bohrung Oschl).
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isotopisch leichten Methans und schweren Kohlen-
dioxids Fe- und C"-reiche authigene Karbonate
(z.B. der oben genannte Fe-Dolomit) gebildet
werden konnten (EINSELE 2000). Als dominie-
render Prozel wurde die Bildung authigener
Karbonatphasen z.B. in Auftriebssedimenten vor
Oman in der Arabischen See beschrieben und auf
Meeresspiegelschwankungen  zuriickgefiihrt, in
deren Folge niedrige Sedimentationsraten, aber
hohe Produktivitdten vorherrschten (PEDERSEN &
SHIMMIELD 1991). Der Grad der Dolomitisierung,
die Intensitét der gekoppelten Sulfatreduktion und
somit die maBgebliche Kontrollfunktion in Form
der Porenwasseralkalinitit wird durch die Art des
organischen Materials gesteuert. So wird durch
marines, lipidreiches organisches Material in den
Sedimenten der Auftriebszone vor Peru eine
intensivere Dolomitisierung hervorgerufen als in
den Auftriebssedimenten vor Oman. Die Sedi-
mente vor Oman weisen lipiddrmeres (niedriger
Wasserstoff-Index HI, hoher Sauerstoff-Index OI),
marines organisches Material auf (PURNACHAN-
DRA RAO & LAMBOY 1994).

Neben geringen Anteilen an Hellglimmer und
Chlorit dominieren Kaolinit und Illit die Ton-
mineralfraktion der Schoneck-Formation (DETERT
2000). Die beiden letztgenannten sind Verwitte-
rungsprodukte der metamorphen und kristallinen

Gesteine der Bohmischen Masse (GIER 2000).

In der Schoneck-Formation der Bohrung Fil
zeichnen sich Anderungen der Tonmineralzu-
sammensetzung ab: vom Liegenden zum Han-
genden nimmt das Kaolinit/Illit-Verhiltnis von 4
bis auf 1 ab, abrupt innerhalb der NP21 (DETERT
2000). Ferner tritt schon unterhalb der vulka-
nischen Lage Smektit auf, ein Verwitterungs-
produkt basischer bis intermedidrer vulkanischer
Produkte. Klimatische Anderungen an der E/O-
Grenze hin zu ausgeprigteren Saisonalititen
konnen dem Phianomen der veridnderten K/I-Ver-
hiltnisse Rechnung tragen. Die zunehmende
Beckenerweiterung und -vertiefung wurde als
moglicher Erkldrungsansatz herangezogen (DE-
TERT 2000), da sich Tonmineraleintrdge durch ent-
fernungsabhéngige, kiistenzonierte Verteilungen
abbilden kdnnen (proximal — distal: 1. Kaolinit, 2.
Mlit, 3. Smektit; FUCHTBAUER 1988).

Dartiberhinaus kam es wéhrend der Diagenese
der Schoneck-Formation zu Neusprossungen von
Kaolinit und einem Illit/Smektit-Wechsellage-
rungstonmineral. Beide Tonminerale konnten als
Fiillungen von Hohlrdumen in Fossilbruchstiicken
nachgewiesen werden (Abb. 5.3.1). Eine Auf-
l6sung und Abgrenzung der zeitlichen Bildung von
Kaolinit und I/S in der Schoneck-Formation nach
der Dolomitisierung ist nicht moglich.
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5.4. Molekulare Biomarker

Die Extraktmengen ausgewdhlter Proben der
Schoneck-Formation in den Bohrungen Oschl
und Obhfl zeichnen die lithologische Ent-
wicklung nach, in dem in der Einheit ,,c* und
somit in dem am stirksten feinstklastisch-
beeinfluBten Abschnitt die hochsten Elutions-
erfolge erzielt wurden (Abb. 5.4.1, 5.4.2). Die
wesentlich hoheren Extraktmengen aus dem
Kerogen der Schoneck Formation in der Bohrung
Obhfl von bis zu 160 mg/gC,,, sind Folge der
hoheren Reife im Vergleich zum organischen
Material der Schoneck-Formation in der Bohrung
Oschl. Deutliche, teils lithologie-, teils reifeab-
hingige Varianzen zeigen sich dariiberhinaus in

den prozentualen Verteilungen der Fraktionen
unterschiedlicher Polaritdt. Die Fraktionen der
gesittigten Kohlenwasserstoffe in der Bohrung
Oschl weist demnach Maxima in Einheit ,,c* auf
(Abb. 5.4.1), relative Verarmungen hingegen in
der Bohrung Obhfl (stattdessen relative An-
reicherungen der NSO-Komponenten und der
Asphaltene; Abb. 5.4.2). Im Unterschied zur
Bohrung Oschl sind die deutlich geringeren
prozentualen Fraktionsanteile der NSO-Kompo-
nenten und hoheren prozentualen Anteile der
gesittigten und aromatischen Fraktionen der
Schoneck-Formation in der Bohrung Obhfl
Folge der hoheren Reife (beginnende ,,0I-
fenster“-Reife).

Dynow
Mergelstein

T4
T3

T2

6

Extraktmenge
(mg/g C,)

Ampfing
Sandstein

Gesattigte KW (%)

Aromatische KW (%)

NSO-Komponenten

(%)

Asphaltene (%)

Abb. 5.4.1: Darstellung der Extraktmengen sowie der prozentualen Fraktionsverteilungen unterschiedlicher
Polaritét der Schoneck-Formation in der Bohrung Osch1 am oberen Hang. Probenbezeichnungen sind im Feld

der Extraktmengen dargestellt.

In den Gaschromatogrammen der Fraktion der
gesittigten Kohlenwasserstoffe zweier aus-
gewdhlter Proben der Schoneck-Formation der
Bohrungen Oschl und Obhfl dominieren n-
Alkane mit Kettenldingen aus 13 bis 35 C-
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Atomen (Abb. 5.4.3). Die kurzkettigen n-Alkane
(<n-Cy) weisen maximale Intensititen im
Bereich von n-C;s bis n-Cy; auf, die vorwiegend
in Algen und Mikroorganismen nachgewiesen
werden (CRANWELL 1977). Hohere relative
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Abb. 5.4.2: Darstellung der Extraktmengen sowie prozentualen Fraktionsverteilungen unterschiedlicher
Polaritit der Schoneck-Formation in der Bohrung Obhfl am unteren Hang. Probenbezeichnungen sind im

Feld der Extraktmengen dargestellt.

Anteile an n-Alkanen in Proben der Bohrung
Obhfl im Vergleich zur Bohrung Oschl
verweisen auf die hohere Reife der Schoneck-
Formation in der Bohrung Obhfl. Weitere
Bestandteile der geséttigten Kohlenwasserstoffe
stellen C,7- bis C;s-af- und Po-Hopane dar,
wiéhrend die Cy-Hopane fehlen. Triterpenoide
des Oleanan- und Ursantyps (Biomarker fiir
Angiospermen; KARRER et al. 1977; SUKH DEV
1989) treten in geringen Konzentrationen auf.
Steroidabkdmmlinge stellen C,;- bis Co-ctoiai-
Sterane und geringe Anteile von of33-Steranen
dar, dariiberhinaus 4o-Methylsterane.

Die Fraktion der aromatischen Kohlen-
wasserstoffe der Schoneck-Formation in den
Bohrungen Oschl und Obhfl setzt sich aus al-
kylierten Benzolen, Naphthalinen, Phenanthrenen
sowie monoaromatischen Steroiden zusammen
(Abb. 5.4.4). Im hochsiedenden Bereich des Gas-
chromatogramms der aromatischen Kohlen-
wasserstoffe der  Schoneck-Formation  der
Bohrung Oschl tritt ein deutliches Signal eines
trimethylierten  2-Methyl-2-trimethyl-tridecyl-

chromans (Cy-Chroman; tri-MTTC) auf (Abb.
5.4.4a) und konnte durch Vergleich mit publi-
zierten Massenspektren (SINNINGHE DAMSTE et
al. 1987a; SCHWARK & PUTTMANN 1990) identi-
fiziert werden. Die entsprechenden dimethylier-
ten Komponenten (di-MTTC) konnten dariiber-
hinaus nur in geringen Intensititen nach-
gewiesen werden. Weitere Bestandteile der
aromatischen Fraktion sind aromatische Sesqui-
terpenoide des Cadalen-Typs sowie in Oschl
aromatische Arboren (Fernen)-Abkommlinge, die
hinsichtlich  ihrer biologischen  Vorldufer-
molekiile kontrovers diskutiert werden (HAUKE
et al. 1992, 1995; VLIEX et al. 1994). Biologische
Vorldufermolekiile von Sesquiterpenoiden des
Cadalen-Typs, Cadinenen und Cadinolen werden
auf Koniferenharze zuriickgefiihrt (SIMONEIT et
al. 1986).

Pristan/Phytan-Verhiltnis

Das Pristan/Phytan-Verhéltnis (Pr/Ph) der
Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl
(Abb. 5.4.5) verringert sich von 2 an der Basis
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Abb. 5.4.3: Totalionenstrom der Fraktion der gesittigten Kohlenwasserstoffe der Probe 91 (Oschl) und der
Probe 540 (Obhfl). 15-25 = C-Kettenlidnge der n-Alkane, Pri = Pristan, Phy = Phytan, Std = n-Tetracosan als
interner Standard (verdndert nach SCHULZ et al. 2002).
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Abb. 5.4.4: Totalionenstrom der Fraktion der aromatischen Kohlenwasserstoffe der Probe 91 (Oschl) und der
Probe 540 (Obhfl). Phe = Phenanthren, Na = Naphthalin, M-/DM-/TM- = Methyl-/Dimethyl-/Trimethyl-,
MTTC = 2-Methyl-2-trimethyltridecylchroman, Std = 1,1’-Binaphthyl als interner Standard (verdndert nach
SCHULZ et al. 2002).
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hin zu einem Minimalwert von 0,76 an der Basis
der Einheit “c”, verbleibt auf einem ver-
gleichbaren Niveau mit Pr/Ph ~ 1 bis zur Ein-
schaltung der hellen Mergellagen, um danach
wiederum anzusteigen auf Pr/Ph-Werte von ~ 3.
Die fallenden Pr/Ph-Werte bis zur Einschaltung
der hellen Mergellagen in Einheit “c” (hdufigste
Werte < 1,5) konnen auf die zunehmende
Etablierung anoxischer Bodenwasserbedingun-
gen wihrend der Sedimentation gedeutet werden
(DIDYK et al. 1978). Eine signifikante Anderung
des Ablagerungsmilieus hin zu dysoxischen/
oxischen Bodenwasserbedingungen zeigt sich
demnach im Anstieg der Pr/Ph-Werte auf iiber
2,5 im oberen Profilbereich. Im Unterschied zur
Bohrung Oschl verweisen die Pr/Ph-Werte > 2 in
der Bohrung Obhfl auf dysoxische bis oxische
Bedingungen an der Sediment-Wasser-Grenze.
Deutliche Pr/Ph-Schwankungen in benachbarten
Obhf1-Proben (501:502, 507:508, 518:519; Abb.
5.4.6) konnen kurzfristige Beliiftungen wéhrend
der Ablagerung von Packstones und Riickkehr zu
O,-drmeren Bedingungen wiéhrend der Ab-
lagerung der Wackestones belegen. Am Top des
oberen untersuchten Kernmaterials der Schon-
eck-Formation in der Bohrung Obhf1 deutet sich
aufgrund geringer Pr/Ph-Werte < 1,5 eine sauer-
stoffirmere Bodenwassersituation an (Abb.
5.4.6).

Pristan/Phytan-Verhéltnisse werden durch
Reife-Effekte beeinflulft (TISSOT & WELTE 1984)
sowie durch unterschiedliche Vorldufermolekiile
fiir azyklische Isoprenoide (zum Beispiel von
Bakterien; VOLKMANN & MAXWELL 1986; TEN
HAVEN et al. 1987). Innerhalb einer der beiden
untersuchten Formationsabfolgen kann jedoch
ein ReifeeinfluB aufgrund von Maichtigkeiten
< 50m ausgeschlossen werden. Hingegen konnen
die hoheren Pr/Ph-Werte der Bohrung Obhf1 (R,
= 0,52%) im Vergleich zur Bohrung Oschl
reifebedingt sein (vgl. Studien am Kerogen-
typ I1I: HAGEMANN et al. 1989; LEYTHAEUSER &
SCHWARZKOPF 1985; RADKE et al. 1980a). Dem-
nach wird Pristan wéhrend der Inkohlung an der
Grenze Braunkohle/Steinkohle (entspricht der
ersten Bitumenfreisetzung im ,,Erdolfenster* und
demzufolge dem Reifegrad der Schoneck-
Formation in der Bohrung Obhfl) eher und
stirker aus Kerogen abgespalten als das Phytan.
Das Pristan unterliegt danach jedoch Crack-
reaktionen, weshalb der Quotient Pr/Ph mit zu-
nehmender Inkohlung bzw. Reife zunehmend
kleiner wird und bei ca. R; = 0,9% einen Maxi-
malwert einnimmt. Ungeachtet der mdglichen
Beeinflussung der Pr/Ph-Werte durch unter-
schiedliche Reifegrade konnen deren Daten hier
in Kopplung zu weiteren Redox-Proxies (z.B.
GroBenverteilung von Pyritframboiden; Abb.
5.3.2) zur Interpretation der Redoxbedingungen
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herangezogen werden. Die geringe Reife der
Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl (R, =
0,24%) kann ferner einer Pristangenese aus
Tocopherolen (Vitamin E) oder Chromanen
widersprechen (GOOSSENS et al. 1984). Ein
bakterieller Ursprung des Phytans von Phytanyl-
ethern aus Lipiden in Archédbakterien kann nicht
ausgeschlossen werden (VOLKMAN & MAX-
WELL 1986; TEN HAVEN et al. 1987).

Eine Abhéngigkeit der Pr/Ph-Werte von der
Paldosalinitdit wurde von TEN HAVEN et al.
(1985) erstmalig fiir Evaporite des Messiniums
im nordlichen Apennin erortert. Entsprechende
Zusammenhinge wurden fiir den deutschen
Kupferschiefer nachgewiesen (SCHWARK &
PUTTMANN 1990). Demnach sind fallende Pr/Ph-
Werte an steigende Salinititen gekoppelt. Ent-
sprechende Zusammenhénge fiir die Schoneck-
Formation lassen sich aus dem Vergleich der
Pr/Ph-Werte mit Biomarkern herleiten, die
Aussagen hinsichtlich der Paldosalinitit erlauben
(z.B. Chromane, in diesem Kapitel folgend).

Die CPI-Werte (Carbon Preference
Index, berechnet nach BRAY & EVANS 1961) der
Schoneck-Formation in den Bohrungen Oschl
und Obhf1 verlaufen dhnlich wie die Pr/Ph-Werte
(Abb. 5.4.5, 5.4.6). Hohere CPI-Werte in der
Bohrung Oschl (CPI = 1,3 - 2) sind auf die ge-
ringere Reife zuriickzufiihren. Die in dieser Boh-
rung auftretenden starken CPI-Schwankungen
konnen ein Hinweis auf unterschiedliche Eintrage
aus bereits thermisch beeinfluBtem Erosions-
material sein. Hohe CPI-Werte wiirden demnach
auf vorherrschende Eintrdge von synsedimentér-
rezentem Material hoherer Landpflanzen deuten.
Die auffilligen Parallelen der CPI-Verldufe mit
den Pr/Ph-Werten konnen jedoch auch salinitéts-
gesteuert sein (TEN HAVEN et al. 1985, 1988).

Steran/Hopan-Verhiltnis

In der Schoéneck-Formation wurden aco-Cys
bis C,y-Sterane zusammen mit ihren ofp-Iso-
meren nachgewiesen, quantifiziert und auf den
Gehalt an organischem Kohlenstoff normiert
dargestellt (Abb. 5.4.5, 5.4.6). Hohere C,-nor-
mierte Konzentrationen wurden in der Bohrung
Obhfl nachgewiesen, insbesondere in den Ein-
heiten “a” und “b”. In der Einheit “c” der
Schoneck-Formation der Bohrung Oschl fallen
die Steran-Konzentrationen von > 800 pg/gCoy,
bis auf Werte < 300 pg/gC,,. Dieser auffillige
Verlauf impliziert eine hdhere Produktivitdt
sterolproduzierender Organismen wéhrend der
Sedimentation der Schoneck-Formation in der
Bohrung Obhfl, hingegen einen Produktivitits-
abfall in Oschl mit Einsetzen der Tonsedimen-
tation der Einheit ,,c*“. Die hier nachgewiesenen
Sterane stammen von Sterolen ab, die tiber-
wiegend von Phytoplankton sowie photosyn-
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thetisierenden Bakterien gebildet werden, die in
der photischen Zone leben (VOLKMAN 1986).
Unter Berlicksichtigung der Unsicherheiten bei
der Rekonstruktion von Paldoproduktivititen z.B.
mittels Al-normierter Ba-Gehalte (GINGELE et
al. 1999; KUYPERS et al. 2000) belegen auBerdem
leicht riickgéngige Ba/Al-Werte eine Reduktion
der Produktivitit widhrend der Sedimentation
vom Liegenden zum Top der Formation in der
Bohrung Oschl, unterbrochen lediglich von
hoheren, nicht aussagewirksamen Werten in den
Mergeleinschaltungen in Einheit ,,c* (siche
Datensatz in Anhang 10).

Die Hopan-Konzentrationen variieren gegen-
iiber den Steran-Konzentrationen in beiden
Profilen in geringerem Mafe (Abb. 5.4.5, 5.4.6).
In der Bohrung Obhfl sind die Hopankonzen-
trationen generell hoher und variabler als in der
Bohrung Oschl. Hopanoide stellen Membran-
bestandteile vieler Prokaryonten (z.B. Bakterien)
dar einschlieBlich anaerober Spezies (OURRISON
et al. 1979).

Im Grenzbereich der Einheiten ,,b* und ,,c*
der Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl
sinkt das Steran/Hopan-Verhéltnis massiv (Abb.
5.4.5). Hohe Steran/Hopan-Verhéltnisse in den
Bohrkernen der Bohrung Obhfl sowie der Ein-
heiten ,,a* und “b” in Oschl sind charakteristisch
fiir marine Ablagerungsbereiche. So wurden z. B.
steigende Steran/Hopan-Verhéltnisse im deut-
schen Kupferschiefer als Indikatoren fiir den
zunehmenden marinen FEinfluf wéhrend der
beginnenden Zechstein-Transgression gewertet
(BECHTEL & PUTTMANN 1997).

Methylsterane

4a-Csp-Methylsterane sind die dominierenden
Komponenten innerhalb einer Reihe von Methyl-
steranen. Die Cgg-normierten Konzentrationen
dieser Komponenten weisen Maximalkonzen-
trationen innerhalb der Einheit “c” der Schoneck-
Formation in der Bohrung Oschl auf (Abb. 5.4.5)
und im oberen Bereich der Obhfl (Abb. 5.4.6).
Nicht mehr quantifizierbare Konzentration der
4a-Csp-Methylsterane herrschen im unteren
Bereich vor. 4a-Methylsteroide werden als Bio-
marker fiir Dinoflagellaten angesehen (ROBIN-
SON et al. 1984), wurden jedoch auch in anderen
Mikroorganismen nachgewiesen (VOLKMAN et
al. 1990). Eine maximale Dinoflagellatenpro-
duktivitdt entsprechend den Maximalwerten im
Tonintervall der Einheit “c” (Abb. 5.4.5) steht
jedoch in klarem Gegensatz zu den dort re-
konstruierten reduzierten Produktivititen fiir
Phytoplankton, die sich durch geringe Steran-
konzentrationen sowie niedrige Steran/Hopan-
Verhiltnisse abzeichnen. In Analogie zu oben
beschriebenem Phdnomen wurden in unter-
kretazischen lakustrinen Erd6lmuttergesteinen im

nordlichen Gabun steigende Steroidkonzen-
trationen relativ zu Hopanoiden sowie abneh-
mende 40C;o-Methylsteran-Konzentrationen als
Indikatoren steigender Nahrstoffbedingungen
gewertet (KUO 1994). Entsprechend den obigen
Ausfiihrungen kann das Ablagerungsmilieu wih-
rend der Tonsedimentation der Einheit ,c* als
oligotroph eingestuft werden. Eine Erkla-
rungsalternative fiir die unterschiedlichen Kon-
zentrationen der 4a-Cs;p-Methylsterane stellen
diagenetische Prozesse dar. Dementsprechend
lieBen sich die steigenden Konzentrationen der
4a-C;3-Methylsterane durch Methylierung von
Sterolen durch anaerobe Bakterien unter euxi-
nischen Bedingungen erkldren.

Arylisoprenoide

In den Fraktionen der aromatischen Kohlen-
wasserstoffe der Schoneck-Formation am oberen
Hang (Oschl) treten ferner trimethylsubstituierte
Arylisoprenoide der Kettenldnge C,; bis Cy9 auf.
Die Genese dieser Komponenten wird auf
Degradationsprozesse des Isorenieratans zuriick-
gefiihrt (SUMMONS & POWELL 1987). In der
Schoneck-Formation der Bohrungen Oschl und
Obhfl konnten Arylisoprenoide im basalen
Bereich nicht in hinreichenden Konzentrationen
nachgewiesen werden (Abb. 5.4.5, 5.4.6). In der
Bohrung Oschl zeichnet sich ab der Einheit ,,b*
ein lithologiebezogener Trend ab, demzufolge die
hoéchsten Cj4-Arylisoprenoid-Konzentrationen in
Einheit ,,c* auftreten.

Arylisoprenoide werden auf das Karotenoid
Isorenieratan zuriickgefiihrt. Dieses Karotenoid
ist ein hdufiger Bestandteil unreifer mariner Sedi-
mente (BRASSELL et al. 1983), die unter eu-
halinen (30 - 40 %o) bis hypersalinaren Bedingun-
gen der Wassersdule (>> 40 %0) abgelagert wur-
den (SUMMONS & POWELL 1986, 1987). Dia-
genetische Produkte des Isorenieratans konnen
sowohl in ordovizischen Sedimenten (KOOP-
MANNS et al. 1996) als auch in frithprotero-
zoischen Olen der sibirischen Plattform nach-
gewiesen werden (SUMMONS & POWELL 1992).
Unter anderem wurden diagenetische Abbau-
produkte des Isorenieratans auch in der oligo-
zinen Menilit-Formation in verschiedenen Uber-
schiebungseinheiten im siiddstlichen polnischen
Karpatensektor nachgewiesen, dem Gstlichen
Bereich der Zentral-Paratethys (KOSTER et al.
1998b).

Isorenieratan wird von symbiontischen Bak-
terien mariner Schwidmme (LIAAEN-JENSEN
1978a, b; IMHOFF & TRUPER 1976, 1980) als
auch als Photosynthese-Steuersubstanz photo-
autotropher, griiner (Chlorobiaceae) und roter
Schwefelbakterien (Chromatiaceae) synthetisiert
(SUMMONS & POWELL 1987).  Letztgenannte
Organismen leben phototroph unter anaeroben
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Bedingungen. Demzufolge bendtigen sie ein
okologisches Umfeld, in dem ihr Wachstum
durch das gekoppelte Auftreten von Licht und
H,S ermdglicht wird. Rezente Okosysteme fiir
derartige Schwefelbakterien stellen sulfathaltige
Stillwasserbereiche dar, in denen hinreichend
organisches Material eine Sulfidproduktion nahe
der photischen Zone ermdglicht (SUMMONS
1993). Ein rezentes Okosystem fiir griine
Schwefelbakterien stellt das Schwarze Meer dar,
in dem diese in 80 bis 150 m Wassertiefe bei
weniger als 1% der Oberflicheneinstrahlung
leben (REPETA et al. 1989). Thermische als auch
an Salinitdtsgradienten gebundene Wasser-
schichtung tritt generell in derartigen Systeme
auf (z.B. in Lagunen). Neben euxinischen
Tiefenwissern ist eine Reduktion des griinen
Lichtspektrums fiir die Photosynthese durch
partikuldres organisches Material oder Vege-
tationsreste in der Wassersdule essentiell fiir das
Auftreten von Chlorobiaceae und Chromatiaceae
(PFENNIG 1977). Geringere Lichtintensititen
werden durch héhere Konzentrationen an Chloro-
phyll-e und Isorenieratan kompensiert (OVER-
MANN et al. 1992). Aus zuvor genannten Griin-
den 146t sich das Auftreten von roten und griinen
Schwefelbakterien auf kiistennahe Bereiche
eingrenzen. In distaleren Bereichen treten andere
Organismen auf, die nicht an das Auftreten von
H,S gebunden sind. Die vorgestellten, optimalen
Lebensbedingungen fiir das Auftreten von roten
und griinen Schwefelbakterien herrschten wih-
rend der Ablagerung der Einheit ,c“ der
Schoneck-Formation am oberen Hang vor und
implizieren Bodenwasseranoxien, die bis in die
photische Zone reichten. Konzentrationsdnde-
rungen des S-gebundenen Isorenieratans konnen
auf unterschiedliche Produktivititen unter an-
oxischen Bedingungen (KUYPERS et al. 2001),
aber auch auf Positionsverschiebungen der
Chemokline deuten (REPETA, 1993; SINNINGHE-
DAMSTE et al. 1987b). Ferner werden Konzen-
trationsdnderungen von Arylisoprenoiden auf
unterschiedliche Wassersalinititen zurtickgefiihrt.
So wurden abnehmende Arylisoprenoid-Konzen-
trationen im deutschen Kupferschiefer hinsicht-
lich einer zunehmenden Wassersalinitdt inter-
pretiert (SCHWARK & PUTTMANN 1990), eine
Beobachtung, die jedoch den folgenden Ergeb-
nissen der Schoneck-Formation widerspricht.
Isorenieratan wird wéahrend der Frithdiagenese
zu > 99 % in hochmolekulares organisches Mate-
rial (sog. ,HMW®) iiber S-, O- und/oder C-
Bindungen eingebaut (HARTGERS et al. 1994).
Arylisoprenoide werden dann wihrend fort-
schreitender Diagenese und Katagenese aus
diesem HMW freigesetzt. Demzufolge ist ein
direkter Vergleich zwischen den Cj4-Aryl-
isoprenoid-Konzentrationen der Schoneck For-
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mation der Bohrungen Oschl und Obhfl nicht
moglich, jedoch in den jeweiligen Sediment-
abfolgen einer Bohrung.

Chromane

Eine Abfolge mono- und dimethylierter 2-
Methyl-2-trimethyltridecyl-Chromane ~ (MTTC)
ist bekannt aus Sedimenten und Olen bis zu
permzeitlichem Alter (SINNINGHE-DAMSTE et al.
1987a). Diese Biomarker werden auf Toco-
pherole zuriickgefiihrt, die aus hoheren Pflanzen,
Algen, Cyanobakterien und Bakterien bekannt
sind. Sie stellen natiirliche Anti-Oxidantien dar,
die Lipide vor starker Oxidation schiitzen.
Bedingt durch dieses mannigfaltige biologische
Auftreten ist ihre Bedeutung als Biomarker
beschrinkt, wichtig jedoch als ,,Precursor” von
Pristan in Sedimenten und Olen (GOOSSENS et al.
1984).

In der Schoéneck-Formation am oberen Hang
(Bohrung Oschl) tritt oben beschriebene Abfolge
aus mono- und di-MTTC auf. Ferner ldsst sich
ein trimethyliertes Cio-Chroman (tri-MTTC) in
auffilligen Konzentrationen nachweisen (Abb.
5.4.4). Diese trimethylierte Komponente domi-
niert gegeniiber den entsprechenden di-
methylierten Analoga und indiziert euhaline (30 -
40 %o) bis mesohaline (< 30 %o) und somit nicht-
hypersalinare Wasserbedingungen. Generell ver-
weist ein geringerer Alkylierungsgrad der Chro-
mane auf hohere Salinititen (SINNINGHE
DAMSTE et al. 1987a; SCHWARK & PUTTMANN
1990). Die C,y-normierten Konzentrationen des
tri-MTTC sind in den Abb. 5.4.5 und 5.4.6
dargestellt und belegen héhere Konzentrationen
des tri-MTTC in der Bohrung Oschl (> 15
ng/gCoy) gegeniiber der Bohrung Obhfl
(<8 ng/gCy). In letztgenannter Bohrung
konnten dimethyl-MTTC nicht in quantifizier-
baren Konzentrationen nachgewiesen werden.
Demnach ist das Verhiltnis zwischen den di-
methyl- vs. trimethyl-MTTC lediglich fiir die
Bohrung Oschl in Abb. 5.4.5 dargestellt.

In der Schoneck-Formation der Bohrung
Oschl steigen die Cge-normierten Konzen-
trationen des tri-MTTC sowie das Verhéltnis di-
/tri-MTTC von der Basis der Schoneck-For-
mation bis zur Einschaltung des schwarzen
Tonsteins innerhalb der hellen Mergelsteinlagen
in Einheit ,c*“ an (Abb. 5.4.5). Uber diesem
Bereich fallen beide Indikatoren abrupt auf Werte
wie in Einheit “a”. Innerhalb des Profils der
Bohrung Obhfl steigen die tri-MTTC-Konzen-
trationen leicht an (Abb. 5.4.6). Die Unterschiede
zwischen beiden Profilen bzgl. der Absolut-
konzentrationen des tri-MTTC sowie des di-/tri-
MTTC-Verhéltnisses lassen sich als Indikatoren
unterschiedlicher Paldosalinitdten der Wasser-
sdule interpretieren (SCHWARK & PUTTMANN
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1990). Von diesem Ansatz ausgehend wird fiir
den Ablagerungsbereich am oberen Hang
(Oschl) eine hohere Wassersalinitdt ange-
nommen (Annahme ohne Beriicksichtigung der
Reifeunterschiede). Die Entwicklung der Schon-
eck-Formation am oberen Hang belegt eine Zu-
nahme der Wassersalinitdt bis zur Einschaltung
der hellen Mergelsteine in Einheit ,,c* (Zunahme
des di-/tri-MTTC-Verhiltnisses), danach eine
rapide Abnahme (Abnahme des di-/tri-MTTC-
Verhiltnisses). Der spiter einsetzende Anstieg
der C,4-Arylisoprenoid-Konzentrationen sowie
eine Korrelation der di-/tri-MTTC mit den ent-
sprechenden Pr/Ph-Werten (Abb. 5.4.7) deuten
auf eine steigende Wassersalinitdt hin, die eine

verstirkte thermische Schichtung des Wasser-
korpers zur Folge hatte und Ursache der sich
entwickelnden und zunehmenden Bodenwasser-
anoxie und des Anstiegs der Chemokline war.
Das paldo-ozeanographische Szenario dndert sich
abrupt nach Einschaltung der hellen Mergel-
steine in Einheit ,,c* am oberen Hang: mit dem
Riickgang der Wassersalinitdt bricht auch die
ausgepragte Wasserschichtung mit der bis in die
photische Zone reichenden Chemokline zuneh-
mend zusammen. Eine derart markante Anderung
der physikochemischen  Bedingungen des
Wasserkorpers kann fiir die Schoneck-Formation
am unteren Hang (Bohrung Obhfl) nicht nach-
gewiesen werden.

0.4
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02

Di-/ tri-MTTC

0,1

Dynow Mergelstein
WV Basis des Mst.

Schoneck-Formation
Interval “c”
® Schwarzer Tonstein

+ Schwarzer Tonstein
zwischen den Mst.

X Mergelstein

Interval “a, b”
o Mergelstein

Pristan / Phytan

Abb. 5.4.7: Pristan / Phytan vs. di- / tri-MTTC der Schoneck-Formation am oberen Hang (Bohrung Oschl).

Probenherkunft siehe in Abb. 5.4.1 oder Abb. 5.4.5.

69



Schoneck-Formation

5.5. C-N-Isotope des organischen
Materials

C-Isotope

Die Untersuchung der Kohlenstoff-Isotope
organischen Materials ermdglicht die Unter-
scheidung von marinem und terrestrischem orga-
nischen Material in Sedimenten sowie die Unter-
scheidung unterschiedlicher Landpflanzen (z. B.
MEYERS 1994a, b; Literaturzusammenstellungen
in RULLKOTTER 2000). Grundlage derartiger
Untersuchungen ist die Isotopenzusammen-
setzung einer Kohlenstoffquelle und deren Frak-
tionierung zwischen “C und “C wihrend der
Photosynthese (HAYES 1993). Die meisten C3-
Pflanzen (nahezu alle Baume und Straucher ein-
schlieflich Phytoplankton und Cyanobakterien)
bauen bevorzugt '*C-Kohlenstoff iiber den Cal-
vin-Zyklus in ihre Biomasse ein und produzieren
somit eine Verschiebung von 813C0rg ~ 20 %o 1im
Vergleich zur anorganischen Kohlenstoffquelle.
C4-Pflanzen weisen demgegeniiber um fast 10 %o
schwerere C-Isotopensignaturen auf (MEYERS
1994b).

Rezentes marines organisches Material zeich-
net sich durch schwerere 813C0rg-Werte aus
(~-20 bis -22%0, da Nutzung gelosten Bikar-
bonats mit 5"°C ~ 0 %o) als rezentes terrigenes
organisches Material (= -27%o, da 8"°C ~ -7%o in
atmosphérischem CO,; RULLKOTTER 2000). Der-
artige Isotopenfraktionierungen sind jedoch tem-
peraturabhéngig und konnen in kalten polaren
Waissern zu einer Verschiebung bis zu §“C =
-26%o in marinem organischen Material fithren
(RAU et al. 1991). Eine detaillierte Abgrenzung
von lakustrinem (8"°C ~ -30 bis -25 %o) gegen-
iiber marinem Algenmaterial (8"°C ~ -25 bis
-20 %o) kann bspw. mittels zusétzlicher Proxies
(Stellvertreterdaten) wie z.B. dem C/N-Verhélt-
nis ermdglicht werden, was jedoch lediglich bei
sehr jungen Sedimenten aussagekriftig ist
(MEYERS 1994b), nicht jedoch in der Schoneck-
Formation. Bei Interpretationsanséitzen der C-
Isotope organischen Materials mufl ferner eine
Verinderung durch frithdiagenetische Uber-
pragungen beriicksichtigt werden. Diese fiihren
insbesondere unter oxischen Ablagerungsbedin-
gungen zu leichteren Werten (LEHMANN et al.
2002).

In den Einheiten “a” und “b” der Schoneck
Formation am oberen Hang (Bohrung Oschl)
herrschen 813Corg—Werte von ca. -26%o vor, die
sich im Verlauf der Einheit ,,c* der Schoneck-
Formation zu leichteren Werten hin verschieben
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(<-29%o; Abb. 5.5.1). Die Kohlenstoff-Isotopen-
signale der Schoneck-Formation sind Ausdruck
des eingelagerten marinen und terrigenen orga-
nischen Materials (siehe Erkldrungen zu ent-
sprechenden Biomarkern im Kap. 5.4). Die Ver-
schiebung zu leichteren Werten in der Einheit ,,c*
beruht auf Prozessen, die im folgenden be-
schrieben werden.

Mikroskopisch auflosbares, terrigenes orga-
nisches Material ist in Form von Vitrodetrinit,
Inertodetrinit und Liptinit (Sporinit, Kutinit) in
der Schoneck-Formation vorhanden. Diese terri-
genen Partikel treten nur untergeordnet in der
Schoneck-Formation auf und weisen lediglich
geringe Konzentrationsgradienten auf. Leichte
Kohlenstoff-Isotopenwerte der Einheit “c” wer-
den daher nicht auf verstirkte Eintrdge terres-
trischen organischen Materials zurlickgefiihrt.
Terrigener Liptinit (Sporinit, Kutinit) im
schwarzen Tonstein zwischen den hellen Mergel-
lagen der Einheit “c” beeinflu3t den allgemeinen
Trend nur unwesentlich. Eine Verschiebung zu
leichteren 613C0rg—Werten in der Einheit “¢” wird
hier als Resultat intensiver Methanogenese und
anschlieBender Oxidation biogenen Methans zu
isotopisch leichtem Kohlendioxid interpretiert.

Isotopen-Fraktionierung des Kohlenstoffs
durch Methanogenese tritt z.B. ausgeprigter
innerhalb der Sauerstoffminimumzone (OMZ) in
Sedimenten am pakistanischen Kontinentalrand
als unterhalb (suboxisch) der OMZ auf (COWIE et
al. 1999). Die Autoren der zitierten Studie
schlagen zwei weitere Szenarien fiir die be-
schriebenen leichten 813C0rg—Werte der Ober-
flichensedimente in der OMZ vor: einen vom
Redoxpotential abhédngigen Erhaltungsgrad des
eingelagerten terrigenen organischen Materials
und/oder das Auftreten isotopisch leichten orga-
nischen Materials von chemoautotrophen Bak-
terien in dem sauerstoffverarmten Wasserkorper.
Diese beiden Prozesse konnen als Erklarung fiir
die Verschiebung zu leichteren 8'°C,,-Werten in
der Schoneck-Formation ausgeschlossen bzw.
nicht nachgewiesen werden. Ein verstirkter Ein-
trag bzw. bessere Erhaltung terrigenen orga-
nischen Materials kann fir die Einheit ,,c* am
oberen Hang nicht belegt werden und Biomarker
bakteriellen Ursprungs (sieche Hopan-Konzentra-
tionen in Abb. 5.4.5) verdndern sich nicht derart,
um die 813C0rg-Varianz zu erkldren (in Ermange-
lung weiterfithrender Untersuchungen zu C-
Isotopenmessungen an Hopanen, die auf
methanotrophe Bakterien verweisen). Die leich-
ten 813C0rg—Werte der Schoneck-Formation in
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Abb. 5.5.1: C- und N-Isotope des organischen Materials der Schoneck-Formation am oberen Hang (Bohrung
Oschl) sowie C/P-Verhiltnisse und Gehalte an organischem Kohlenstoff C,,, (%; veréndert nach SCHULZ et

al. 2002).

Einheit “c” am oberen Hang werden somit auf
verstiarkte Akkumulation gelosten Kohlendioxids
in der Wassersdule zuriickgefiihrt, das auf einem
Abbau biogenen Methans durch bakterielle
Oxidation beruhte ("CO, recycling" von Abbau-
produkten; BECHTEL & PUTTMANN 1997; HER-
TELENDI & VETO 1991). Dieser Interpretations-
ansatz basiert urspriinglich auf einer Studie von
LEWAN (1986). LEWAN fiihrte leichte phanero-
zoische 613Corg-Werte unstrukturierten Kerogens
(,,l-amorphous® Kerogen; von Phytoplankton so-
wie untergeordnet von Zooplankton und Bak-
terien stammend) auf eine Genese in abge-
schlossenen Becken zuriick, die sich durch ge-
ringe Wassertiefen (<200m) und einen geschich-
teten Wasserkorper auszeichneten (siehe auch
KUSPERT 1982). In derartigen Okosystemen
setzte sich das geloste CO, in der photischen
Zone aus 13Corf,,-verarmtem, "recycled" CO, aus
bakteriellen Abbauprodukten zusammen. LEWAN
schlug ferner eine stratigraphische Zweiteilung
der &' Corg-Werte marinen, unstrukturierten Kero-
gens vor. Demnach sollen sich die meisten pri-
neogenen marinen Sedimente mit unstrukturier-
tem Kerogen (dem sog. ,,/-amorphous* Kerogen)

durch 613C0rg-Werte<-26%o auszeichnen. Un-
strukturiertes Kerogen aus neogenen und jiinge-
ren Sedimenten hingegen weist 813C0rg-Werte > -
24%o auf.

Paldo-ozeanographisch  vergleichbare Ent-
wicklungen zur Schoéneck-Formation, einher-
gehend mit intensiven Isotopenfraktionierungen
des organischen Materials, wurden u.a. fiir den
unteroligozéinen Tard Clay im Ungarischen
Paldogenbecken ermittelt (HERTELENDI & VETO
1991; VETO 1987). Eine zunehmende Becken-
isolierung fiihrte tendentiell zu 813C0rg-Werten
< -26%o0 in den Sedimenten, die (a) auf CO,-
Recycling durch bakterielle Oxidation orga-
nischen Materials (BRUKNER-WEIN et al. 1990)
oder (b) auf methanotrophe Bakterien zuriick-
gefiihrt werden konnen (HERTELENDI & VETO
1991). Analoga dieser Entwicklungen, jedoch mit
direktem Kontakt zum Ablagerungsbereich der
Schoneck-Formation, stellt die oligozédne Menilit-
Formation in den Karpaten SE-Polens dar
(entspricht zeitgleicher Ablagerung im &stlichen
Bereich der Zentral-Paratethys). Leichte §"°C-
Werte von Hopanen, die auf methanotrophe
Bakterien zuriickgefiihrt werden, verweisen auf
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Oxidation bakteriellen Methans und intensives
CO,-Recycling im oberen photlschen Wasser-
korper. Dies hatte eine C">-Verarmung des ge-
l16sten anorganischen Kohlenstoffs und, durch
Assimilation, des organischen Materials zur
Folge (KOSTER et al. 1998D).

N-Isotope

Die Stickstoff-Isotopie des Gesamtgesteins
(8""Nyy) ermoglicht, unter Beriicksichtigung ver-
schiedener Rahmenbedingungen und derzeitigem
Stand der Forschung, Aussagen iiber den Nahr-
stoffhaushalt eines Wasserkorpers und die Inten-
sitdt der Denitrifikation (u.a. GANESHRAM et
al. 2000 sowie darin aufgefiihrte Literaturzitate).

Stickstoff wird der Atmosphére mittels bio-
logischer Fixierung entzogen und iiber den
Proze3 der Denitrifikation wieder zugefiihrt.
Diese beiden Prozesse steuern das N-
Isotopenbudget und den Gehalt an organisch-
gebundenem Stickstoff in der Wassersdule und
den Oberflichensedimenten. Im Unterschied zur
Denitrifikation tritt bei einer biologischen N-
Fixierung keine Isotopen-Fraktionierung zwi-
schen atmosphérischem und organischem N auf
(BEAUMONT & ROBERT 1999 und darin aufge-
fiihrte Literatur). Der Prozel3 der Denitrifikation
ist an das Fehlen von Sauerstoff als Elektronen-
donator gebunden, wenn organisches Material
bakteriell abgebaut wird. Regionen, in denen
heute Denitrifikation in der Wassersdule nachge-
wiesen werden kann, stellen an Sauerstoff ver-
armte Wassermassen wie z.B. die Sauerstoff-
minimumzonen der Auftriebsgebiete dar (GA-
NESHRAM et al. 2000). Fortschreitende Denitri-
fikation in derartigen, an Sauerstoff verarmten
Wasserkoq)ern fiihrt zu einer Anrelcherung des
restlichen °NO;. im Bodenwasser. Nach einem
Transport dieser Wassermassen an die Ober-
fliche infolge Auftriebs und Aufnahme durch
Organismen resultieren daraus letztendlich unge-
wohnlich schwere 8"°N-Werte (> +8%o) des
partikuldren organischen Materials in der
Wassersdule sowie der Oberflichensedimente
(z.B. in der Auftriebszone vor Oman; MUZUKA et
al. 1991). Ferner konnen schwere 8" Nyo-Werte
indikativ fiir fluviatile Eutrophierung durch
isotopisch schweres Nitrat sein (VOSS & STRUCK
1997). Im Unterschied dazu fiihrt Nitratfixierung
zu einem Photosynthat, das hinsichtlich seiner N-
Isotopie atmosphérischem Stickstoff gleicht
(8" Ny = 0%o0). Die Bildung der pliozinen und
quartdren Mittelmeersapropele war z. B. an
diesen Prozel3 gekoppelt und fiihrte zur Bildung
dieser organisch-reichen Sedimente in Nitrat-
armen, anoxischem Bodenwasser (z. B. STRUCK
et al. 2001).

In der Schoneck-Formation am oberen Hang
(Bohrung Oschl) treten schwere &' N-Werte
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auf, die jedoch in der Einheit ,,a“ sehr stark
schwanken und bis zum Top der Formation auf
Werte bis 8'°Nyo = + 3%o ansteigen (Abb. 5.5.1).
Eine N-Fixierung in der Wassersdule scheint
demnach der wahrscheinlichste Prozef3, der zur
Interpretation der schweren 8" Nyo-Werte fiir die
Schoneck-Formation am oberen Hang heran-
gezogen werden kann. Leichte 8" Ny-Werte in
den Einheiten “a” und “b” resultieren aus der
Dominanz einer Nitratnutzung durch N-Fixierer
(N-bindende Cyanobakterien: 8Ny ~-1 bis
+1%0) und weiterer Prozesse, bei denen eine
Isotopenfraktionierung nicht auftritt. Die leich-
testen 615Ntot—WeITe treten im Zusammenhang mit
phosphathaltigen Intervallen auf (Abb. 5.5.1;
Erkldrung in Kap. 6). Zunehmende Stratifi-
zierung des Wasserkorpers, an die die Entwick-
lung euxinischer Bodenwisser gekoppelt war
sowie daran moglicherweise gekoppelte Trophie-
Anderungen durch Phosphat-Freisetzung aus den
Oberflaichensedimenten kann zu einer Verschie-
bung N-fixierender Organismen im Wasser-
korper und einer Tendenz zu schwereren 8" Nior-
Werten am Top der Einheit “b” und in Einheit
“c” gefiihrt haben. Dieser Mechanismus wird im
Verglelch mit dhnlichen Randmeersystemen im
nichsten Abschnitt ,,Vergleich mit exempla-
rischen Fallstudien® erldutert. Fiir den Anstieg
der 8" N,-Werte am Top der Einheit “b” sowie
in “c” kann jedoch Denitrifikation nicht aus-
geschlossen werden.

Ob die schwereren &'°N-Werten bis auf
Werte von 8Ny = +3%0 am Top der Schoneck-
Formation (Abb. 5.5.1) ferner auf Verdnderungen
der Anteile an terrigenem und aquatischem
organischem Material zuriickzufiihren sind, bleibt
spekulativ, muB3 jedoch im Zusammenhang mit
bekannten, zeitgleichen Prozessen in den ostlich
angrenzenden  Beckenbereichen  (u.a. in
KRHOVSKY et al. 1993) diskutiert werden. Ledig-
lich drastisch abnehmende di-/tri-MTTC-Ver-
hiltnisse (siche Abb. 5.4.5) verweisen demnach
auf fallende Salinititen des Oberflichenwassers
am Top der Einheit ,,c*“ und somit auf zuneh-
mende Frischwassereintridge. Eine entsprech-
ende Verschiebung der 8" No-Werte zu schwe-
reren Werten wurde durch vergleichbare flu-
viatile FEintrdge in Oberflichensedimenten der
Ostsee nachgewiesen (VOSS & STRUCK 1997).

Die Ursache(n) des Anstiegs zu schwereren
8" No-Werten bis auf Werte von 8Ny, = + 3%o
am Top der Schoneck-Formation (Abb. 5.5.1)
bedarf dariiberhinaus der Abklarung weiterer
moglicher Einflufaktoren, u.a. (a) der Alte-
ration des organischen Materials in Sedimenten
sowie (b) einem unvollstandlgen Nitratverbrauch.
Anderungen der 8'"°’N-Werte durch (a) friih-
diagenetische Prozesse sind nicht bekannt aus
Ablagerungsbereichen mit hoher Produktion und
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anoxischen Bodenwissern, werden jedoch aus
solchen Sedimentationsumfeldern beschrieben,
die sich durch geringe Fliisse an organischem
Material auszeichnen (ALTABET et al. 1999).
Neuere Untersuchungen belegen jedoch eine
Verschiebung zu leichteren Werten um ca. 3%o
und mehr sowohl unter oxischen, als auch
anoxischen Bedingungen wihrend der Friih-
diagenese (LEHMANN et al. 2002). Weitergehen-
de Fraktionierungen durch thermische Bean-
spruchung kann aufgrund der geringen Méch-
tigkeit der Schoneck-Formation in der Bohrung
Oschl von nur 12 m ausgeschlossen werden und
scheint widerlegt (WILLIAMS et al. 1995).
Unvollstdndige Nitratnutzung (b) als ein die
3"’N-Werte beeinfluBender Faktor der Einheit “c”
wird fiir offenmarine Bereiche mit Wassertiefen
> 4000 m postuliert, indem eine schnelle Nitrat-
nutzung durch eine Fe-Limitierung verhindert
wird (GANESHRAM et al. 2000). Obwohl durch
fortschreitende Beckenabsenkung die Wassertiefe
wiahrend der Sedimentation der Schoneck-For-
mation ansteigt, scheint jedoch eine Wassertiefe
von maximal 800 m im Beckenzentrum im
bayrischen Sektor des Molassebeckens nicht
iiberschritten worden zu sein (DOHMANN 1991).

Vergleich mit exemplarischen Fallstudien
Neben einer sich anschlieBenden ver-
gleichenden Uberlegung mit dem sog. ,,C/T
OAE®“ (Cenomanian/Turonian oceanic anoxic
event) sei zuvor ein Vergleich mit zwei exem-
plarischen Randmeer-Szenarien, die zur Bildung
organisch-reicher Sedimente fithren bzw. fiihrten,
erginzt: mit den (a) rezenten, organisch-reichen
Sedimenten des Gotlandbeckens der Ostsee und
(b) dem S5-Sapropel aus dem Mittelmeer. In
beiden C,-reichen Sedimenten wurden ebenfalls
relativ leichte 8'°N,-Werte bestimmt, jedoch
werden diese leichten 8'°N,-Werte auf Ver-
schiebungen im N-P-Nihrstoftbudget zuriick-
gefiihrt (STRUCK et al. 2000, 2001). Im Gotland-
becken wird dies durch das massive, sommer-
liche Auftreten von Cyanobakterien hervor-
gerufen, die atmosphérischen Stickstoff (SISNLuft
= 0%o) auch bei geringen Phosphatanteilen im
Wasser assimilieren und folglich niedrige §'°N-
Werte aufweisen. Aus den rezenten Sedimenten
im Gotlandbecken der heutigen Ostsee, das an-
oxisches Bodenwasser fiihrt, wird Phosphat frei-
gesetzt, erhoht somit das Phosphat-Budget des
Oberflachenwassers und letztendlich die Pro-
duktivitét (hohe C/P-Werte, vergleichbar mit dem
Top der Schoneck-Formation, jedoch wesentlich
ausgepragter). Folglich wird dadurch ein Wachs-
tum anderer Algen ermoglicht, die C:N in einem

festen Verhiltnis assimilieren und §'"°N-Werte
von ca. +5%0 aufweisen. In den Oberflédchen-
sedimenten des Gotlandbeckens zeigt sich somit
ein Mischsignal von 615Ntot ~ + 2%o, das auf N-
Fixierung verweist (STRUCK et al.2001). Ein
vergleichbarer Prozel wurde fiir die Bildung des
S5-Mittelmeersapropels rekonstruiert (STRUCK et
al. 2000).

Eine Phosphat-Freisetzung aus Sedimenten
der Schoneck-Formation und somit Erh6hung der
Produktivitit des Oberflichenwassers (hohe
rekonstruierte Paldoproduktivitit, siche Steran-
konzentrationen in Abb. 5.4.5) konnte demnach
fiir die Einheit ,,b* am oberen Hang vermutet
werden, die unter anoxischen Verhéltnissen abge-
lagert wurde, 8'°No-Werte von 0 bis + 2%o auf-
weist und zum Bildungsende der phosphat-
haltigen Intervalle der Einheit ,,a* fiihrte. Einem
derartigen Szenario widersprechen jedoch die
geringen C/P-Werte (Abb. 5.5.1). Zwar geringe,
aber tendentiell steigende C/P-Werte sowie
schwerere 8'°N,,.-Werte von bis zu + 4%, konnen
auf eine Phosphat-Freisetzung wéhrend der
Sedimentation aus FEinheit ,,c*“ der Schoneck-
Formation unter euxinischen Bedingungen hin-
deuten. Fiir dieses Intervall wurde zwar eine stark
reduzierte Produktivitit des Oberflichenwassers
fiir Produzenten von Steranvorldufern (niedrige
Steran-Konzentrationen) ermittelt, jedoch im-
plizieren die maximalen Konzentrationen an 4a-
Methylsteranen eine Verschiebung zu einem ver-
stirkten Dinoflagellatenwachstum durch Phos-
phatfreisetzung und somit Imbalancen im N:P-
Verhiltnis.

Stickstoff-Fixierung und somit leichte SISNM—
Werte sind jedoch nicht automatisch an stag-
nierende Becken mit anoxischen Bodenwasser-
korpern gebunden. So bildeten sich wihrend der
Cenoman/Turon-Grenze im , Proto-Atlantik*
organisch-reiche Sedimente im Zusammenhang
mit dem sog. ,,C/T OAE“ (Cenomanian/Turo-
nian oceanic anoxic event). Wie die Schoneck-
Formation zeichnen sich diese Sedimente durch
8" Nio-Werte von - 2%o bis 0%o aus und werden
auf Stickstoff-Fixierung durch Cyanobakterien
zuriickgefiihrt. Dieser ProzeB war essentiell
notwendig flir die Aufrechterhaltung einer hohen
Produktivitdt, um die Nitrat-Verluste durch
massive Denitrifikation zu kompensieren. Das
paldo-ozeanographische Umfeld im siidlichen
,Proto-Nordatlantik war jedoch durch ein Auf-
triebsgeschehen gekennzeichnet, in dessen Folge
anoxische, P-reiche Tiefenwisser die Cyano-
bakterienaktivitét forderten und somit zu einer N-
Fixierung beitrugen (KUYPERS et al. 2000, 2002).
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5.6. Ablagerungsmodell der Schoneck-
Formation

Unterschiedliche paldo-ozeanographische Mo-
delle wurden bislang fiir die Schoneck-Formation
im Molassebecken vorgestellt: (a) ein ,,stagnant
basin”-Modell mit der Entwicklung ausgedehnter
anoxischer  Bodenwasserregionen  (GERHARD
1982, 1988; DOHMANN 1991; SISSINGH 1997) und
ein Auftriebsmodell (WAGNER 1996). Im folgen-
den werden die unterschiedlichen Entwicklungs-
stufen der Schoneck-Formation zusammmenge-
fafit, um diese dann mit den beiden Modellvor-

stellungen zu vergleichen.

5.6.1. Palio-Ozeanographie vor Ablagerung
der Schoneck-Formation

An der Eozén/Oligozidn-Grenze fiihrte die
Subduktion der Europdischen Platte unter die
Adriatische Platte zur beginnenden Abtrennung
der Paratethys (BACHMANN et al. 1987; ROGL
1999). Daran verbunden war eine rapide Aus-
weitung und Vertiefung des Molassebeckens (SIS-
SINGH 1997).

Innerhalb des Untersuchungsgebietes wurde
wiahrend des ausgehenden Eozéns auf der Zen-
tralen Schwellenzone Lithothamnienkalk abge-
lagert, dessen Detritus in die vor- und riickge-
lagerten Bereiche geschiittet wurde (WAGNER
1998). In der Lagune verzahnen sich Rotalgen-
detritus mit Kiistensanden (Ampfing Sandstein),
die aus Erosionsmaterial der Bohmischen Masse
bestehen. Im lagunéren Bereich herrschten geringe
Wassertiefen von wenigen 10er Metern vor
(RASSER 2000), die jedoch auf 400-800 m wéh-
rend der Sedimentation der Schoneck-Formation
anstiegen (DOHMANN 1991). Infolge rapider Sub-
sidenz entwickelte sich der flache Lagunenbereich
zu einem oberen Hangbereich.

An die Subsidenz war die Entwicklung von
Bodenstromungen gekoppelt, die sich durch ver-
anderte Strukturen von Corallinaceen &uflern
(Abb. 5.1.6a, b) sowie durch charakteristische
Sedimentstrukturen im basalen Bereich der
Schoneck-Formation.

* Die Auspridgung unterschiedlicher Morpho-
logien koralliner Algen wird durch das Stro-
mungsniveau bestimmt (BOSENCE 1991). Die
Anderung von verzweigten zu krustosen Formen
und das Auftreten Glaukonit-filhrender Litho-
klasten (Abb. 5.1.6b) belegen zunehmende Boden-
wasserstromungen. Zunehmender klastischer Ein-
trag filhrte zum Ausbleiben von Corallinaceen auf
der zentralen Schwellenzone (Silt- und Tonmatrix
in Abb. 5.1.6c¢).

* Wellige, zum Teil zerrissene Schichtungs-
phénomene im basalen Bereich der Bohrungen Fil
und Ra2 verweisen auf Stromungsaktivititen, die
jedoch nur schwach entwickelt waren. Belege fiir
schwache Stromungen stellen die autochthonen
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Mikrosphorite dar. Sogenannte "P"- und "D"-
Phosphorite als charakteristische Aufarbeitungs-
produkte (GARRISON & KASTNER 1990) fehlen.

Die oben beschrieben Anderungen der Becken-
konfiguration und somit verdnderte ozeano-
graphische Situation fiihrten zu einem abrupten
Sedimentationswechsel und einer massiven Akku-
mulation organischen Kohlenstoffs im Sediment.
Schnelle lithologische Anderungen im basalen
Bereich der Schoneck-Formation, die auf ver-
inderte Umweltbedingungen deuten, kénnen je-
doch auch auf Rutschungen und Erosion zuriick-
zufiihren sein (WAGNER 1996).

5.6.2. Palido-Ozeanographie der Schoneck-
Formation
Spites Eozin ~ Oberes Priabonium ~ Oberes
Beloglinium ~ NP 19-20

Wahrend des Priaboniums (NP 19-20; Einheit
,»a" entspricht Abb. 5.6.1a) kam es im Molasse-
becken zur Ausbildung eines geschichteten
Wasserkorpers mit einer thermischen (thermo-
halinen?) Grenzschicht, die zur Entwicklung dys-
oxischer Bodenwasserbedingungen fiihrte (Abb.
1.7). Bereits POPOV & STOLYAROV (1996) propa-
gierten fiir die gesamte Paratethys ein dstuarines
Zirkulationsmodell fiir das Oligozén bis in das
friithe Miozédn. Die Entwicklung einer Thermo-
kline im Untersuchungsgebiet wurde durch die
Konkurrenz zweier unterschiedlicher Wasser-
massen beglinstigt. Warmes euhalines tethyales
Oberflaichenwasser aus SW (z.B. dem Valence-
Becken; SISSINGH 1997) iiberlagerte kaltes borea-
les Tiefenwasser, das iiber den Polnischen Korri-
dor in die westliche Zentralparatethys einstromte
(Abb. 1.4a; basierend auf Nannoplankton-Unter-
suchungen von DOHMANN 1991). An die initiale
Mergelablagerung am oberen Hang war eine inten-
sive Phosphogenese gekoppelt. Die Ausbildung
der Phosphate als Mikrosphorit deutet auf vermin-
derte Sedimentationsraten in diesem geringener-
getischen Umfeld hin (vgl. Prozefbeschreibung
fiir texturell dhnliche Vorkommen in GARRISON &
KASTNER 1991; FOLLMI et al. 1991) und wurde
durch eingelagerte Koniferenharze hinsichtlich
GroBe und mineralogischer Ausbildung gesteuert.
Die Sedimente erfuhren weiterhin eine intensive
friihdiagenetische Uberprigung, die zur Bildung
authigener Karbonatphasen fiihrte. Folge dieser
Diageneseprozesse war ein starker mikrobieller
Abbau von organischem Material. Anderungen der
Karbonatgehalte, die an Globigerinenbliiten ge-
bunden waren, deuten auf hochfrequente Produkti-
vitdtsschwankungen im Oberflichenwasser hin
(Bohrung Fil; sieche Abb. 5.1.9¢). Aufgrund der
Steran-Daten (Abb. 5.4.5, 5.4.6) kann das Ober-
flichenwasser als durchgingig eutroph eingestuft
werden. Evaporationsbedingte leichte Salinitéts-
erhohungen des Oberflichenwassers traten im
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Abb. 5.6.1: Paldo-Ozeanographie und Ablagerungsmodell der Schoneck-Formation (verdndert nach SCHULZ et al. 2002).
a = Einheit “a”: Wasserschichtung durch kaltes boreales Tiefenwasser und warmes Tethyswasser an der Oberflache.
b = Einheit “b”: Wasserschichtung wie in Einheit “a”. Steigende Wassertiefe durch Beckensubsidenz. Beginn stdrkerer Evapora-
tion des Oberflichenwassers, dann Aufstieg der Chemokline in die photische Zone.
cl = Untere Einheit “c”: Stabile Wasserschichtung mit oberfldchennahen Wasseranoxien.
c2 = Obere Einheit “c”: Zusammenbruch der Wasserschichtung durch zunehmende Beckenisolierung und Siilwassereintrage,
die zu brackigen Bedingungen fiihrten und zum C,,-armen Dynow Mergelstein iiberleiten.
Bem.: Das Modell der distalen Entwicklung in den Einheiten ,,c* beruht auf den Ergebnissen des oberen Kernintervalls der Boh-
rung Oberhofenl. Ferner kann die Morphologie der vorher aktiven Zentralen Schwellenzone iiberhoht dargestellt sein.
Seismische Daten der RAG (Wien, frdl. miindl. Mitt.) verweisen auf eine morphologisch wenig auffdllige Struktur, liefern
jedoch Hinweise auf tektonische Aktivitét etc.
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besprochenen Zeitabschnitt auf.

Am unteren Hang erfolgte eine periodische
Aufarbeitung sedimentiren Materials durch west-
wirts-gerichtete Stromungen, untergeordnet kam
es zu Rutschungen allochthoner Blocke (siche
auch WAGNER 1996, 1998). In Phasen schwéche-
rer Stromungsaktivitdit wurden Wackestones, sel-
ten Floatstones abgelagert. Packstones, selten
Rudstones sind Ablagerungsindikatoren unter
hoherenergetischen Bedingungen. Bryozoendetri-
tus verweist auf Schiittungen aus tieferen Be-
reichen der Zentralen Schwellenzone. Wihrend
stromungsarmer Perioden wurde organischer Koh-
lenstoff bevorzugt akkumuliert und konserviert
(hohe “wahre” HI-Werte, Abb. 5.2.4). Wéahrend
hoherenergetischer Niveaus wurde das organische
Material stirker verdiinnt und abgebaut (geringe
Corg-Werte, relativ geringe “wahre” HI-Werte).

Ubergang Eozin-Oligozin ~ Ubergang Pria-
bonium-Kiscellium ~ Ubergang Beloglinium-
Pshekium ~ Unterer Teil NP 21

Neben geringfiigig fortschreitender Evapo-
ration des Oberflichenwassers stieg das anoxische
Bodenwasser in die photische Zone auf, die noch
eutrophe Bedingungen aufwies (Einheit ,,b“ ent-
spricht Abb. 5.6.1b). Das Auftreten zunichst
periodischer  Phytoplanktonbliiten  stabilisierte
sich. Aufgrund eines zunehmenden Néhrstoff-
mangels besetzten Dinoflagellaten das bisherige
Habitat der Globigerinen. Die zunehmende Sauer-
stoffverarmung des Bodenwassers (siehe auch
Zunahme redoxsensitiver Elemente wie V, Zn etc.
in Anhang 10) verhinderte das Auftreten benthi-
scher Makrofauna und erméglichte somit bessere
Konservierungsbedingungen des organischen Ma-
terials. Stillwasserbedingungen etablierten sich am
anoxischen Beckenboden und, unterstiitzt durch
fortschreitende Subsidenz, beendeten die Bildung
von Phosphat-Gesteinen. Periodische Triibestrome
fiilhrten lediglich im proximalen Bereich zu Sedi-
mentationsunterbrechungen. Berechnungen line-
arer Sedimentationsraten (nach STEIN et al. 1986)
fir die Einheit ,b“ der Bohrung Fil von ca.
3mm/1000a deuten auf eine sehr gute Konser-
vierung des organischen Materials unter geringen
Sedimentationsraten.

Eintrdge vulkanischer Produkte werden durch
eingelagerte diinne Tufflagen dokumentiert (Abb.
5.1.9a, b). Ahnliche Tufflagen sind aus dem Pria-
bonium und frithen Kiscellium des ungarischen
Paldogenbeckens (BALDI 1984) und dem Trans-
sylvanischen Becken bekannt (RUSU 1986). Diese
Tuffe stammen von andesitisch-dazitischen, unter-
geordnet rhyolithischen vulkanischen Ereignissen
aus der Umgebung von Budapest und Recsk.
Erhéhungen der Produktivititen wihrend der
Ablagerung des Tard Clays durch derartige,
anndhernd isochrone Ereignisse (infolge der
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Alteration vulkanischer Gldser) werden fiir das
Ungarische Paldogenbecken beschrieben (BRUK-
NER-WEIN et al. 1990), konnen jedoch fiir die
Schoneck-Formation aufgrund der geringskaligen
Probenauflésung nicht eindeutig nachgewiesen
werden. Maximale Sterankonzentrationen in un-
mittelbarer Folge des vulkanischen Ereignisses
konnen jedoch Ausdruck kurzzeitiger Nahrstoft-
variationen gewesen sein. Zeitgleiche andesitisch-
vulkanische  Aktivititen entlang der Peri-
adriatischen Linie (z.B. VON BLANKENBURG &
DAVIES 1995; siehe kleines Fenster in Abb.
5.1.1a) konnen ebenfalls potentielle Tuffquellen
darstellen.

Am unteren Hang dauerten die
beschriebenen sedimentéren Prozesse an.

Literaturangaben iiber heute nicht mehr zu-
gingliche Aufschliisse im Galon-Graben (Abb.
5.1.1a) ermoglichen Riickschliisse auf Sedi-
mentationsprozesse am Siidrand der westlichen
Zentral-Paratethys in grofSerer Wassertiefe (Abb.
2.6b). Zeitgleich zur Ablagerung der Schoneck-
Formation am oberen und unteren Hang wurden
am Stidrand des Beckens auf Helvetischen Decken
wihrend des jlingsten Priaboniums (NP 19-20)
organisch-arme, feinkdrnige Sedimente abgelagert
(,,Stockletten*). Ab der Nannoplanktonzone NP 21
trat auch hier eine verstiarkte Akkumulation orga-
nischen Kohlenstoffs auf (DOHMANN 1991) und
verweist auf beckenweite, vergleichbare Prozesse.

zuvor

Unteres Oligozin ~ Unteres Rupelium ~ Unte-
res Kiscellium ~ Obere NP 21-?

Infolge  zunehmender  Beckenabschniirung
wurde der ZufluB3 kalter borealer Wisser (Abb.
1.7) unterbrochen, indem die bisherige Verbin-
dung iiber die Dénisch-Polnische Strafie ge-
schlossen wurde (Abb. 1.4b). Am oberen Hang
etablierte sich eine stabile Chemokline bis in die
photische Zone unter gleichbleibenden Salinitédten
des Oberflichenwassers, das sich jedoch durch
eine zunehmend néhrstoffirmere Bedingungen
auszeichnete. Globigerinen traten nicht mehr auf
(unterer Teil der Einheit ,c“ entspricht Abb.
5.6.1cl). Eine Phosphat-Freisetzung aus dem
Sedimenten unter anoxischen Bodenwasserbedin-
gungen kann zu einer Anderung des Phyto-
planktonspektrums gefiihrt haben. Dieses extreme
Lebensumfeld im Oberflichenwasser wurde
infolgedessen von Dinoflagellaten, photosynthe-
tischen Bakterien sowie kleinwiichsigen, unter-
schiedlichen Algenspezies besetzt. Eine Beschrén-
kung der Karbonatproduktion fiihrte zu einer
ausschlielichen Tonsedimentation. Die extreme
Ausdehnung der Bodenwasseranoxie ermdglichte
die massive Bildung kleiner, unimodal verteilter
Pyritkorner innerhalb dieser Zone, deren weitere
Blastese im Sediment durch die impermeablen
Tone sulfatlimitiert wurde. Letzteres verhinderte
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den weiteren Abbau von organischem Material
und forderte dessen bevorzugte Konservierung.
Aus dem Abbau organischen Materials frei-
gesetztes Methan wurde zu CO, oxidiert, verblieb
in der Wassersdule und wurde dort von Orga-
nismen verarbeitet.

Aufgrund der stratigraphischen Unsicherheit
(siche Kap. 4) bleiben die Prozesse am unteren
Hang (oberes Kerninterval im Autochthon der
Bhrg. Obhfl: fragliche obere Schoneck-For-
mation) spekulativ, auch wahrend des folgenden
Zusammenbruchs der Wassersdule. Im Gegensatz
zum oberen Hang konnen anoxische Boden-
wasserbedingungen am unteren Hang bis zum
Beckenzentrum auch zu einer Konservierung von
organischem Material (hoher HI) gefiihrt haben.
Die geringeren Gehalte an organischem Material
der Mergelsteine (1 - 2,5 % C,,) konnen durch
Karbonatverdiinnung bedingt sein. Ferner waren
die Salinititen des Oberflichenwassers mdglicher-
weise geringfiigig niedriger als am oberen Hang.

Eine intensivere Schichtung des Wasserkorpers
gekoppelt mit einer gestiegenen Chemokline
stehen in einem direkten Zusammenhang zur
Paratethys-Entwicklung, —moglicherweise auch
zum globalen Klimawechsel an der E/O-Grenze
(in der Einheit “b” der Schoneck-Formation in der
Bhrg. Fil; Abb. 4.1). Die auffilligen Anderungen
der Tonmineralzusammensetzungen (steigende
Anteile an Illit, abnehmende Kaolinit-Anteile;
DETERT 2000) scheinen gleichsam auf Ande-
rungen der Verwitterung auf der Bdohmischen
Masse hinzudeuten, was dem bekannten globalen
Klimawechsel hin zu ausgeprigteren Saisonali-
tdten entsprechen wiirde (BERGGREN & PROTHERO
1992; IVANY et al. 2000). Die vorliegenden Er-
gebnisse scheinen aber auch zu belegen, dal3 sich
bereits im jiingsten Eoziin klimatische Anderungen
abzeichneten. Eine rapide Beckensubsidenz und
die daran gekoppelten hoheren Transportweiten
kénnen dariiber hinaus ursdchlich mit der Ton-
mineralinderung in einen Zusammenhang ge-
bracht werden.

Unteres Oligozin ~ Unteres Rupelium ~ Unte-
res Kiscellium ~ NP 22?-Untere NP 23

Vor der vollstindigen Isolierung der Paratethys
konnte im Molassebecken noch massiv organi-
scher Kohlenstoff in der Schoneck-Formation
akkumuliert werden. Extreme Schwankungen der
sedimentgeochemischen Indikatoren belegen zu-
nehmende Anderungen des Ablagerungsraumes,
die mit der Einschaltung heller Mergelsteine am
oberen Hang beginnen (oberer Teil der Einheit ,,c*
entspricht Abb. 5.6.1c2). Letztere sind Vorlaufer
der Ablagerungsbedingungen des hangenden Dy-
now Mergelsteins und zogen einen Zusammen-
bruch der Wasserschichtung und eine Beliiftung
des Wasserkorpers mit Sauerstoff nach sich.

Ursache  hierfiir ~konnen massive  Frisch-
wasserzufliisse gewesen sein, die das zunechmend
isolierte Becken erreichten und zu einer positiven
Wasserbilanz fiihrten. In deren Folge wurde die
Oberflachensalinitidt hin zu brackischen Verhélt-
nissen reduziert und die Durchmischung der
Wassersdule gefordert. Die Frischwasserzufliisse
verdnderten geringfiigig das Néhrstoffbudget und
oligotrophe Bedingungen des Oberflichenwassers
herrschten weiterhin vor.

Eine moglicherweise auch durch Phosphat-
Freisetzung  modifizierte  Stickstoff-Fixierung
herrschte wéhrend der Ablagerungszeit der End-
phase der Schoneck-Formation vor. Ferner konnen
durch festlindische Naihrstoffeintrige Popula-
tionen andersartiger Cyanobakterien mit unter-
schiedlicher N-Isotopensignatur aufgetreten sein.
Dieses Szenario kann durch geringe Sedi-
mentationsraten gefordert worden sein, da die
Akkumulation organischen Materials unter néihr-
stoffarmen Bedingungen erfolgte. Trotz der
Wiederbeliiftung des Beckens blieben die guten
Konservierungstendenzen fiir organischen Kohlen-
stoff aufrechterhalten (hohe C,,-Gehalte und HI-
Werte).

Wiahrend dieses Endstadiums der Ablagerung
der Schoneck-Formation und dem sukzessiven Zu-
sammenbruch der Wasserschichtung verédnderte
moglicherweise weiterhin Kohlendioxid aus der
Oxidation biogenen Methans den Kohlenstoff-
haushalt des Oberflichenwassers.

5.6.3. Vergleich mit bekannten Modellen
Basierend auf Nannoplankton-Untersuchungen
der Schoneck-Formation wurde bereits von
DOHMANN (1991) ein abgeschlossenes Becken mit
einem der heutigen Ostsee vergleichbaren dstu-
arinen  Zirkulationsmuster  postuliert:  kaltes
boreales Wasser wurde von warmem Tethyswasser
tiberlagert und forderte die Entwicklung eines
zunehmend geschichteten Wasserkorpers. DOH-
MANN vermutete geringe Ingressionen aus dem
Gebiet des Oberrheintalgrabens. Dies steht jedoch
in Widerspruch zu den dort zeitgleich gebildeten
basalen Rotschichten und Evaporiten (DOEBL
1970). Im Siiden herrschten wéhrend der E/O-
Grenze im Slowenischen Becken (SCHMIEDL et
al. 2002) und im unteren Inntal (ORTNER &
STINGL 2001) kontinentale Bedingungen und
grenzten die Paratethys gegen das Gebiet des
spiteren Mittelmeeres ab. Ferner wurden von
DOHMANN (1990) siidlich auftretende organisch-
arme Aquivalente der Schéneck-Formation be-
schrieben: Globigerina-Mergelsteine in den Hel-
vetischen Decken, die der Nannoplanktonzone
NP 21 zugeordnet wurden. Eine derartige rdum-
liche Verteilung von organisch-reichen und -armen
Sedimenten wiirde gegen die Theorie eines
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abgeschlossenen Beckens sprechen, da damit das
Vorkommen sauerstoffarmer Verhéltnisse, unter
denen organisch-reiche Sedimente abgelagert
wurden, auf den nordlichen Beckenhang reduziert
wiirde. Aus diesem Grunde schlieft sich eine
Diskussion des Auftriebsmodell von WAGNER
(1996, 1998) an.

Zonale Auftriebsgeschehen sind an diejenigen
nordlichen und siidlichen Kiistenlinien gekoppelt,
die in geeigneten Breitengraden relativ zu den
vorherrschenden zonalen Windsystemen auftreten
(PARRISH 1982). WAGNER's Auftriebsmodell ba-
siert auf mehreren Grundiiberlegungen wéhrend
der fritholigozdnen Vertiefung des Molasse-
beckens (1996, 1998): (a) kalte Bodenwasserstro-
mungen aus Osten und (b) vorherrschende West-
winde forderten letztendlich (c) ein Auftriebs-
geschehen am nordlichen Hang des W-E-ge-
streckten Molassebeckens (Abb. 1.9).

Sedimente, die in den Sauerstoffminimum-
zonen von Auftriebsgebieten abgelagert werden,
zeigen folgende Charakteristika: (1) eine Lami-
nation (e.g. H.SCHULZ et al. 1996), (2) hohe
Gehalte an organischem Kohlenstoff (2 - 20%), (3)
hohe Anteile an biogenem Silikat (5 - 70%), (4)
erhohte Phosphor-Gehalte (0,2 bis > 1%), (5) hohe
Raten biogener Sedimentation (bis zu 0,5 mm/a)
und (6) das Auftreten koprogenen Materials (BA-
TURIN 1983). Jedoch sind nicht in allen Auf-
triebssedimenten  komplette ~Abfolgen dieser
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Charakteristika entwickelt. Z. B. fehlen Diatomite
in der Auftriebszone vor Oman im Arabischen
Meer (PURNACHANDRA RAO & LAMBOY 1994)
und in organisch-reichen, pliozénen bis rezenten
Sedimenten vor der Kiiste NW- Afrikas (ODP Site
658; LITTKE 1993). Ferner konnen sich hiufig
intensive Bodenstromungen entwickeln (bis zu 30
cm/s in der Sauerstoffminimumzone vor Peru;
GLENN et al. 1994), in deren Folge Phosphorite als
sedimentére, allochthone Produkte dieser hoch-
energetischen  Bereiche abgelagert werden
(GARRISON & KASTNER 1990).

Einige der oben genannten Charakteristika von
Auftriebssedimenten sind in der Schoneck-For-
mation entwickelt (Lamination, hohe Gehalte an
organischem Material, Phosphatgesteine), einige
nicht wie z.B. Diatomite. Trotz des Nachweises
von Stromungsaktivitit in der unteren Schoneck-
Formation (z. B. Abb. 5.1.5a) verweisen die ent-
sprechenden Sedimentstrukturen auf zu geringe
Stromungsgeschwindigkeiten zur massiven Bil-
dung allochthoner Phosphorite. Dariiberhinaus
scheint das vorherrschende Auftreten von Mikros-
phorit (,,F-phosphorite”) fiir Auftriebszonen un-
gewOhnlich zu sein. Weitere Phénomene wie
geringe Produktivitidten sowie N-Fixierung (nicht
zwangsldufig indikativ; sieche Kap. 5.5 und Aus-
fiihrungen zum ,,C/T OAE*) widersprechen einem
Auftriebsmodell.
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6. Phosphogenese in der Schoneck-

Formation

6.1. Einfithrung

Phosphatgesteine treten weltweit in zahl-
reichen geologischen Formationen auf, jedoch ist
ihre Bildung eher ein seltenes Phédnomen.
Andererseits ist Phosphogenese ein verbreiteter
Prozefl in den Sedimenten verschiedener aqua-
tischer Systeme: in ozeanischen Auftriebsge-
bieten (z. B. GARRISON & KASTNER 1990; PUR-
NACHANDRA RAO & LAMBOY 1995), in Delta-
gebieten (z.B. Missisippi-Delta; RUTTENBERG &
BERNER 1993), an flachen Kontinentalrindern
(K1M et al. 1999) und -hdngen ohne signifikante
Produktionsraten fiir organisches Material (RUT-
TENBERG & BERNER 1993), in der Tiefsee (BER-
NOULLI & GUNZENHAUSER 2001), aber auch in
Binnenseen (STAMATAKIS & KOUKOUZAS 2001).

Der Begriff ,,Phosphogenese™ vereinigt alle
Prozesse der Apatitfiallung bzw. -mineralisation,
die zur Entstehung eines reinen (orthochemisch,
in-situ) Phosphatgefiiges fithren (TRAPPE 1998).
Der Begrift der ,,Phosphorit“-Genese hingegen
beinhaltet diejenigen nachfolgenden sedimenté-
ren Prozesse, die die Bildung allochemischer
Phosphate erkliren (z.B. Aufarbeitung und Sedi-
menttransport; TRAPPE 1998).

Phosphogenese in aquatischen Systemen ist
ein multifaktorieller Proze3, der von sediment-
externen und -internen Prozessen beeinfluf3t wird.
Externe Faktoren stellen Sedimentationsraten
und/oder die Stromungsaktivitdt dar. Geringe Se-
dimentationsraten oder Erosion durch moderate
Stromungen verldngern eine Phosphatfillung in
einer geringen, kritischen Sedimenttiefe (GLENN
et al. 1994). Sedimentintern steigt die Phosphat-
konzentration des Porenwassers durch Zerfall
organischen Materials, Losung biogenen Apatits
von Fischresten und Reduktion von Fe-Oxy-
hydroxiden (FROEHLICH et al. 1988; SUESS 1981;
VAN CAPPELLEN & BERNER 1988). Letzteres
wird auch als "iron-pumping model" bezeichnet
(zusammenfassende Darstellung in JARVIS et al.
1994) und verweist auf die komplexe genetische
Beziehung zwischen Fe und P. Jedoch variieren
die Prozesse und Mechanismen dieser unter-
schiedlichen phosphogenetischen Abldaufe im
Sediment je nach Ablagerungsmilieu.

Eine enge stratigraphische und fazielle Bezie-
hung zwischen Phosphor und organisch-reichen
Sedimenten tritt in der geologischen Geschichte
hiufig auf (KRAJEWSKI et al. 1994). Jedoch
steuert die Art des organischen Materials, nicht
dessen Menge die Intensitdt der Phosphogenese

im marinen Milieu (TRAPPE 1998 sowie darin
aufgefiihrte Literaturverweise). Die Phosphor-
Freisetzung, der Entzug aus dem biologischen
Recycling-ProzeB8, die Speicherung und Anrei-
cherung im Porenwasser oder im Wasserkdrper
iiber dem Sediment sowie letztendlich die Apatit-
fallung werden im wesentlichen durch die Art
und Reaktivitit des organischen Materials beein-
flult. Dies bedeutet, daf} die Effizienz des bakte-
riellen Verbrauches von sedimentirem orga-
nischen Material ein maBgeblicher Kontrollfak-
tor der Phosphogenese ist (GLENN et al. 1994).
Dieser Zusammenhang erkldrt das Auftreten
sedimentédrer Phosphate in Sedimenten, die arm
an organischem Kohlenstoff sind, z. B. vor der
Kiiste Ostaustraliens (TRAPPE 1998).

Zahlreiche organisch-geochemische Summen-
parameter (z.B. Gehalt an organischem Kohlen-
stoff, Wasserstoff-Index etc.) wurden bereits an
jungen sedimentidren Phosphaten und den um-
gebenden Sedimenten bestimmt und verweisen
auf die Signifikanz frithdiagenetischer Prozesse
des organischen Materials im Rahmen der
Phosphogenese (z. B. SCHUFFERT et al. 1998).
Untersuchungen des organischen Materials an
geologisch élteren, marinen Phosphoriten und
Sedimenten belegen insgesamt eine benthisch-
mikrobielle Degradation und Oxidation des orga-
nischen Materials, die zur Bildung der Phos-
phatgesteine fiihrten. Derartige Prozesse lassen
sich insbesondere in stark kondensierten Serien
nachweisen. Das organische Material stammt von
Algen und Bakterien (anaerob photosynthese-
aktiv oder methanotroph), untergeordnet von
Landpflanzen (zusammenfassende Darstellung in
KRAJEWSKI et al. 1994).

Ferner besteht ein direkter Zusammenhang
zwischen den Diageneseprodukten organischen
Materials und der Kristallisation von Apatit.
Huminstoffe fordern die Bildung von organo-
apatitmineralischen Aggregaten durch Adsorp-
tion auf den Oberfldchen kleinster Apatitpartikel.
Andererseits vermindern Huminséuren die
Apatitkristallisation, was zur Ausbildung von
organomineralischen Aggregaten mit geringem
Kristallisationsgrad fiithrt (SARIG et al. 1975;
GHOSH & SCHNITZER 1980; INSKEEP & SILVER-
TOOTH 1989; FRECHE & LACOUT 1992).

6.2. Makroskopisches und mikrosko-
pisches Erscheinungsbild der Phosphat-
Gesteine

Phosphathaltige Intervalle der Schéneck-For-
mation wurden erstmalig von WAGNER (1996)
beschrieben. Diese treten ausschlieflich im Lie-
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genden der Schoneck-Formation auf (Einheit "a",
Abb. 5.1.2), die am oberen Hang abgelagert wur-
de (Abb. 6.1). Die Sedimente dieser Einheit fiih-
ren Nannoplankton der Zone NP19-20 (BALDI-
BEKE 2001) und sind somit eozénen Alters.

Die sedimentdren Phosphate zeigen sich
makroskopisch als diskrete Lagen oder Knollen
in mehreren Intervallen der Einheit ,,a“ der
Schoneck-Formation (Abb. 5.1.7, 6.2). Ihr Um-
gebungsgestein sind organisch-reiche, siltige,
kalkige Ton- bis Mergelsteine, die bereichsweise
dolomitisiert sind (Abb. 5.1.2). Die Farbe der
Phosphatknollen variiert von hellgrau bis cremig-
gelb. Im Vergleich zu den parallel auftretenden,
homogen erscheinenden Calcit- und Fe-Dolomit-
lagen weisen die Phosphate eine makroskopisch
eher kornige Internstruktur auf (Abb. 5.1.8d).
Das Phosphat erscheint mikroskopisch pseudo-
isotrop (Abb. 6.3b, c¢) aufgrund einer durch-
schnittlichen KristallgroBe von < 10 pum (Fig.
6.3a). Kerne innerhalb der Phosphate, z.B. von
Fossilien, wurden nicht nachgewiesen. Charak-
teristischerweise treten die Phosphate in der Boh-
rung Oschl in direkter Nachbarschaft zu authi-

genem Calcit und Fe-Dolomit auf oder werden
von letzteren unterlagert (Abb. 5.1.2). Diese enge
Verzahnung verweist auf die im Diagenese-Kapi-
tel (5.3) beschriebene komplexe frithdiagene-
tische Abfolge, die bis zum methanogenen Sta-
dium reichte.

Aufgrund der Vielfalt und Komplexizitit
sichtbarer Phosphat-Eigenschaften und der Ahn-
lichkeit mit Karbonaten wurde von TRAPPE
(2001) ein neues Klassifikationsschema fiir Phos-
phatgesteine und Phosphorite erarbeitet (Abb.
6.4), das sich an die DUNHAM- (1962) bzw.
EMBRY-KLOVAN-Klassifikation (1971) anlehnt.
Entsprechend dieser neuen Klassifikation werden
die Phosphate in der Schéneck-Formation als in-
situ-Phosphatkonkretionen, sogenannter "micros-
phorite" (im weiteren Text: Mikrosphorit), ange-
sprochen. Diese Einstufung als ,,phosphate mud-
supported”-Lagen und Knollen verweist auf eine
frithere Klassifikation als ,,friable F-phosphorite"
(GARRISON & KASTNER 1990) oder ,,collophan
mudstones" (BURNETT 1983). ,,Phosclasts” wur-
den in der Schoneck-Formation nicht nachge-
wiesen.

iy Kristallin der B&hmischen Masse
Linz
Oberschguers]-
el
"9 Rappers- , Dietach 1
Fischlha Adorf 1 A

beckenwarts

Phosphatgestein
der Schoneck-Fm.

Abb. 6.1: Geographisches Auftreten der phosphathaltigen Intervalle im eozénen Anteil der Schoneck-Formation.
Die Abstufung der Grauténe mit m-Angabe in der Legende gibt die Méchtigkeit der Schoneck-Formation an.
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Abb. 6.2: Lithologie der phosphathaltigen Intervalle im eozdnen Anteil der Schoneck-Formation in der
Bohrung Oberschauersbergl am oberen Hang sowie Probenahmestrategie.

Neben Mikrosphorit-Lagen (Abb. 6.3g) treten
in der Schoneck-Formation zwei unter-
schiedliche Phosphatkonkretionen (Typ a, b) auf.
Diese konnen einerseits die Schichtung auf-
weitende Knollen sein (Typ a; Abb. 6.3h).
Andererseits tritt Phosphat auf, das Calcit resor-
biert hat, ohne weiteren Raum zu beanspruchen
(Typ b; Abb. 6.3b). Der Phosphat-Typ b fiihrt in
seiner Matrix resistenten Quarz von Siltkorn-
grofle. All diese Phosphate sind kryptokristallin
und strukturlos. Phosphatmineralisierungen in
der Schoneck-Formation der Bohrung Oschl
werden hiufig von feinstkristallinem Fe-Dolomit
eingeschlossen. Dies dient als Nachweis einer der
Phosphatisierung diagenetisch folgenden Dolo-
mitisierung (Abb. 6.3c). Partikel in den Phospha-
ten fehlen (Abb. 6.3a) oder sind rar (Abb. 6.3d,
g). Einige allochthone Knollen im Ampfing
Sandstein (“phosclast-mudstone” nach TRAPPE
2001) unterhalb der Schoneck-Formation in der
Bohrung Oschl beinhalten jedoch einen gerin-
geren Anteil an Quarzkérnern oder Calcitresten
(< 10-20 Vol.-%; Abb. 6.3b, c).

Kompaktionsstrukturen entlang von Phosphat-
Knollen (Abb. 6.3h) sowie Anzeichen von Bio-
turbation durch grabende Makrofauna, die zum
Bruch von Knollen fiihrte (Abb. 5.1.8b, d), be-
legen einen konsolidierten Zustand der Knollen
vor der einsetzenden Kompaktion. Bioturbations-

(1Pl

phdnomene wurden in der FEinheit “a” der

Schoneck-Formation jedoch selten beobachtet.
Bioturbation ist hingegen phosphogenetisch
wichtig, da sie Durchmischungsbahnen fiir reak-
tiven Phosphor schafft, um die sedimentinternen
P-Konzentrationen zu erhohen. Ohne derartige
Durchmischungsbahnen infolge Bioturbation
wird reaktiver Phosphor an der Sedimentober-
fliche wieder aufgearbeitet und der iiber-
lagernden Wassersdule zugefiihrt. Andererseits
erhoht extensive Bioturbation eine Phosphat-
Freisetzung aus dem Porenwasser in die iiber-
lagernde Wasserséule, reduziert somit die sedi-
mentinterne Akkumulation gelosten Phosphats
und verhindert infolgedessen den Prozel der
Phosphogenese (SCHENAU & SLOMP 2000).

Mit Ausnahme des Tops des Ampfing Sandsteins
in der Bohrung Oschl (Abb. 5.1.8a) und der
landnahen Bohrung Dil (Abb. 6.3e, f) sind sdmt-
liche Phosphate als autochthone Bildungen anzu-
sprechen. Die helle Farbe, das Fehlen einge-
schlossener, weiterer authigener Mineralphasen
sowie die im pm-Bereich kornige Struktur der
Phosphate sind Beleg fiir eine authigene Bildung
als interstitialer Zement, dessen Wachstum einer-
seits durch Calcitresorpition oder konkretionéres
Wachstum unter Schichtaufweitung erfolgte.
Derartige ,,phosphatic mudstones* oder "micro-
sphorites" treten hdufig als in situ-Bildungen auf
(SCHUFFERT et al. 1998; TRAPPE 2001). Ihr
Auftreten im sedimentiren Verband schlief3t
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Abb. 6.3: Mikroskopisches Erscheinungsbild der phosphathaltigen Intervalle der Einheit ,,a* der Schoneck-
Formation (a, b, g aus SCHULZ et al. 2002).

a. Raster-elektronenmikroskopische Aufnahme einer autochthonen Phosphat-Knolle mit Aggregaten aus
kugel- und stibchenformigen Apatit-Partikeln. Bohrung Ra2.

b. Allochthone Phosphat-Knolle mit resistenten Quarzkdrnern. Auffillig ist die Resorption von Calcit! XX
Nicols. Bohrung Oschl.

c. Allochthone Phosphat-Knolle mit resistenten Quarzkdrnern. Authigener mikrokristalliner Fe-Dolomit mit
scharfer Grenze zu friither gebildeter Phosphat-Knolle im unteren linken Bildbereich. XX Nicols. Bohrung
Oschl.

d. Kontakt zwischen autochthoner Phosphat-Knolle (oben) und bitumindsem, siltigen Mergel (unten). Auf-
fallig ist die helle Fluoreszenz der Phosphat-Knolle. Unterschiede der Fluoreszenzfarbe und -intensitét deuten
auf andersartiges organisches Material! UV-Bestrahlung. Bohrung Oschl.

e. Allochthone Phosphat-Knolle in siltigem Mergel. Auffillig ist der ,,mikritisierte und zerlappte Rand!
Planpolarisiertes Licht. Bohrung Dil.

f. Allochthone Phosphat-Knollen und phosphatisierte Schalenbruchstiicke. Planpolarisiertes Licht. Bohrung
Dil.

g. Scharfe sedimentidre Grenze zwischen siltigem Tonstein (unten) und homogener (“pristine””) Phosphatlage
(oben), indikativ fiir eine Phosphatfillung an der Sediment/Wasser-Grenze und dortiger Redoxgrenze. Plan-
polarisiertes Licht. Bohrung Oschl.

h. Die Schichtung aufweitende autochthone Phosphat-Knolle belegt diagenetisches Wachstum. XX Nicols.
Bohrung Oschl.
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Phosphate fabrics
Phosphate components are allochems and not fixed by microbial mats | are microbial mat
derived
. More than 10% larger
< :
Generally smaller grains (<2mm) grains (>2mm)
Contains mud matrix Lacks mud matrix Microbial
(carbonate, phosphate (various cements mats
or siliciclastic mud) or pores) Contains Lacks act as
mud mud sgd|ment
Less than More than (carbonate, (various blndetrjor t
10% grains | 10% grains phosphate, cements ?:r zl:)aiitt': e
Grain-supported siliciclastic) or pores) precipitation
Mud-supported
Phosclast- )
mudstone Phosclast- Phosclast- Phosclast- Phosclast- | Phosclast- (phosphatic)
or wackestone packstone grainstone floatstone | rudstone Bindstone
microsphorite

Abb. 6.4: Klassifikationsschema fiir kdrnige und mikrobielle Phosphorite sowie Phosphatsedimente
(nach TRAPPE 2001).

einen Transport aus. Abfolgen sich rhythmisch
wiederholender Phosphatlagen oder -knollen
(z.B. Abb. 5.1.8c) deuten auf ein simultanes
authigenes Wachstum in unterschiedlichen Tie-
fen einer Sedimentsdule hin, die einen konstanten
und kontinuierlichen P-ZufluB erfuhr. Ein der-
artiges Phénomen simultaner Prézipitation in
mehreren Intervallen 146t vermuten, dall die ge-
samte sedimentire Abfolge eine einzelne, konti-
nuierliche Periode einer Apatit-Authigenese dar-
stellen kann und nicht auf punktuellen Abfolgen
derartiger phosphogenetischer Prozesse beruht
(SCHUFFERT et al. 1998). Die Apatitfillung in
diskreten Lagen oder Knollen kann dariiber-
hinaus durch schwache sedimentire oder geo-
chemische Anderungen verursacht werden
(TRAPPE 2002, frdl. miindl. Mitt.).
6.3. Organisch-geochemische Summen-
parameter

Die Schoneck-Formation besteht aus orga-
nisch-reichen Sedimenten (C,,-Gehalte bis zu
12 % am Top der Einheit “c”; siche Kap. 5.2).
Die Phosphat-filhrende Einheit "a" stellt das im
Vergleich zu den beiden hangenden Einheiten
organisch-arme Intervall dar. Die C,,-Gehalte in
dieser Einheit schwanken zwischen 1 - 4 % in der
Bohrung Oschl (Abb. 5.2.3, 6.5; Probenherkunft
in Abb. 6.2). Intervalle mit Phosphatgefiigen sind
nicht generell an C,, verarmt (siche hohe C,-
Gehalte in Phosphat-Intervall 1I; Abb. 6.5). Je-
doch verweisen starke Schwankungen im Gehalt
an organischem Kohlenstoff in der Einheit ,,a“
(Abb. 6.5) unter der Annahme eines einheitlichen

organischen Substrates auf selektiven mikro-
biellen Abbau von organischem Material
(SCHUFFERT et al. 1998). Eine Verarmung an
organischem Kohlenstoff in Sedimenten mit
Phosphatgefiigen im Vergleich zu den hangen-
den und liegenden Sedimenten ohne Phosphat-
geflige ist jedoch kein allgemeingiiltiges Phéno-
men (BELAYOUNI & TRICHET 1984).

Das organische Material der Einheit "a"
wurde als eine Mischung aus vorwiegend mari-
nem Material (Algen, Bakterien und Dinofla-
gellaten) und untergeordnet Landpflanzenmate-
rial charakterisiert (Kap. 5.4). Organisch-petro-
graphisch dominiert unstrukturierter Liptinit
(“Bituminit” oder “Amorphinit” nach TYSON
1995) neben Spuren von Vitrodetrinit und Inerto-
detrinit (Kap. 5.2). Diese Art organischen Mate-
rials wird als “non-refractory” und mikrobiell
leicht abbaubar eingestuft und war demnach in-
stabil gegeniiber diagenetischer Uberprigung.
Ein derart hoher Anteil an abbaubarem orga-
nischen Material wird im allgemeinen als not-
wendige Voraussetzung fiir phosphogenetische
Abldufe vorausgesetzt (zusammenfassende Lite-
ratur in KRAJEWSKI et al. 1994). Variationen der
Anteile terrigenen und marinen organischen
Materials als Kontrollmechanismus der Phos-
phatfillung wurden jedoch fiir die kretazischen
Phosphat-Vorkommen in Zentral-Tunesien aus-
geschlossen (BELAYOUNI & TRICHET 1984).

Der Wasserstoff-Index HI schwankt in der
Einheit “a” von 200 bis > 500 mgKW/gC,
(Abb. 6.5). Im Vergleich zum Nebengestein wur-
den relativ hohere HI-Werte in den drei
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unteren Phosphat-Intervallen 1 bis III nachge-
wiesen. Die HI-Werte lassen einerseits eine ver-
minderte Intensitit der Sulfatreduktion (der
dominante AbbauprozeB organischen Materials
unter anoxischen Bedingungen in marinen
Sedimenten; TRIBOVILLARD et al. 2001) in den
Phosphat-fiihrenden Intervallen vermuten. An-
dererseits konnen erhohte Anteile refraktiren,
terrigenen Liptinits (z.B. Sporinit, Kutinit) die
hoheren HI-Werte bedingen.

Die C,/S-Verhiltnisse in Einheit ,a
schwanken zwischen 0,5 und > 1,5 (Abb. 6.5)
und sind durch Fe-Limitierung der Pyritblastese
beeinflufit (Kap. 5.2). Die C,,/S-Verhiltnisse
zeigen jedoch erhdhte Werte in den drei unteren
Phosphat-fithrenden Intervallen (Abb. 6.5). Ein
Erkldrungsansatz fiir dieses Phénomen wiren
einerseits hohere Sauerstoffgehalte des Boden-
wassers im Vergleich zum Ablagerungsmilieu
der hangenden und liegenden Sedimente.
Andererseits kdnnen diese Daten eine reduzierte
Sulfatreduktion belegen, deren Folge eine inten-
sivierte Phosphogenese gewesen sein kann. Die
Annahme einer reduzierten Sulfatreduktion und
somit intensivierten Phosphogenese wurde von
PEDERSEN & SHIMMIELD (1991) durch hdhere
Anteile refraktiren organischen Materials erklart.
Diese Beobachtung kann auch die erhéhten HI-
Werte in Abb. 6.5 erkléren.

Das organische Material der Einheit “a” der
Schoneck-Formation wurde bereichsweise bis
zum frithdiagenetischen Stadium der Methano-
genese mineralisiert (Kap. 5.3). Diese diage-
netische Uberpriigung zeigt sich in Form einer
Korrelation der oberen drei Phosphat-Intervalle 11
bis IV mit den jeweils deutlich erhohten Gehalten
an karbonatisch gebundenem Kohlenstoff, deren
Ursache authigene Calcit- und Fe-Dolomitbildun-
gen sind. An diese Intervalle gebundene hohere
HI-Werte, aber geringere C,,/S-Verhiltnisse
kénnen demnach auf unterschiedlich intensive
Phasen des Abbaus organischen Materials
zuriickgefithrt werden (z.B. eine verminderte
Sulfatreduktion).

(13

6.4. Molekulare Zusammensetzung des
organischen Materials

Zur Klarung des Einflusses des organischen
Materials auf den Prozel der Phosphogenese
wurden drei ausgewéhlte Proben auf Biomarker
untersucht. Die Probe 6 wurde dem Phosphat-
Intervall I entnommen, die Probe 40 stammt aus
dem basalen Bereich der Einheit “b”, das keine
Phosphat-Intervalle fiihrt (Abb. 6.2). Aufgrund
der geringen Michtigkeit der Phosphatlagen und

-knollen konnte kein ausreichendes Proben-
material der Einheit ,,a* der Bohrung Oschl ent-
nommen werden. Deshalb wurde eine Phosphat-
Knolle der Einheit ,,a* der Schoneck-Formation
aus der Bohrung Ra2 untersucht (Abb. 5.1.2).

Die Gaschromatogramme der geséttigten
Kohlenwasserstoffe der beiden Proben 6 und 40
der Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl
weisen u.a. n-Alkane mit 13 bis 35 C-Atomen
auf. Die kurzkettigen n-Alkane (< n-C,) mit
maximalen Intensitdten im Bereich von n-C;5 bis
n-Cy; (Abb. 6.6, 6.7) werden auf Algen und
Mikrooganismen  zuriickgefithrt (CRANWELL
1977). Die Fraktion der geséttigten Kohlen-
wasserstoffe der Phosphat-Knolle aus der Boh-
rung Ra2 besteht aus dhnlichen Biomarkern. n-
Alkane mit niedrigem Molekulargewicht domi-
nieren mit ihren relativen Intensitidten deutlich
gegeniiber den weiteren Komponenten im Ver-
gleich zu den Sedimentextrakten (Abb. 6.8).

Als azyklische Isoprenoide treten Pristan und
in geringeren Konzentrationen Phytan in den
beiden Sedimentproben 6 und 40 sowie der
Phosphat-Knolle auf. Ein signifikant geringeres
Pristan/Phytan-Verhiltnis (Pr/Ph) zeichnet die
Probe 40 aus dem Ubergangsbereich zur
Phosphatgefiige-freien Einheit “b” (Abb. 6.7) im
Vergleich zur Probe 6 aus dem Phosphat-Interval
I aus (Abb. 6.6). Nach DIDYK et al. (1978; siche
auch Kap. 5.4) deuten abnehmende Pr/Ph-Ver-
hiltnisse einerseits auf synsedimentir sauerstoff-
drmere Bodenwisser hin. Jedoch wurden Ande-
rungen des Pr/Ph-Verhiltnisses im vorliegenden
Fall auch auf zunehmende Wassersalinititen
zuriickgefiihrt (sieche Abb. 5.4.7). Anderungen
der Pr/Ph-Verhiltnisse durch Reifung des orga-
nischen Materials (TISSOT & WELTE 1984)
konnen fiir das hier untersuchte Probenmaterial
ausgeschlossen werden (siehe ausfiihrliche Dis-
kussion in Kap. 5.4). Fiir das Ende der Sediment-
abfolge der Einheit “a” der Schoneck-Formation
in der Bohrung Oschl zeichnet sich somit eine
Etablierung dys- bis anoxischer Bodenwasser-
bedingungen ab, die weitere Phosphatprizipita-
tionen verhinderte. Das Pr/Ph-Verhiltnis der
Phosphat-Knolle (Abb. 6.8) dhnelt dem der Probe
6 und wurde demnach noch unter dysoxischen
Bodenwissern konserviert.

Hopanoide werden in den Membranen vieler
Prokaryonten (z.B. Bakterien) synthetisiert ein-
schlieBlich anaerober Formen (OURISSON et al.
1979). Diagenetische Abkommlinge dieser Sub-
stanzen sind Bestandteile der geséttigten Kohlen-
wasserstoffe der Sedimentproben und der
Phosphatknolle: aff- und Ba-Hopane von Cy; bis
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Css treten auf, Cys-Hopane fehlen (Abb. 6.6, 6.7,
6.8). Ihre relativen Konzentrationen gegeniiber
den n-Alkanen sind in den beiden Sediment-
proben 6 und 40 hoch und zeigen untereinander
nur geringe Variationen. of-Hopane stellen
dominante pentazyklische Triterpenoide im
hochsiedenden Bereich der Gaschromatogramme
dar, sowohl in den Sedimentproben, als auch in
der Phosphat-Knolle. Triterpenoide des Oleanan-
und Ursan-Typs (Biomarker fiir Angiospermen;
KARRER et al. 1977; SUKH DEV 1989) konnten in
geringen Intensititen nachgewiesen werden.

Signale von Steroidabkdmmlingen in den
Gaschromatogrammen werden durch 5a-Sterane
von C,; bis Cyy dominierend dargestellt, unter-
geordnet treten 5B-Sterane, aber auch 4a-Methyl-
sterane auf (Abb. 6.6, 6.7, 6.8). Primirprodu-
zenten der Vorldufermolekiile, den Sterolen, sind
z. B. Phytoplankton und photosynthetische Bak-
terien der photischen Zone (VOLKMAN 1986).
4a-Methylsteroide werden u. a. auf Dinofla-
gellaten zuriickgefithrt (ROBINSON et al. 1984;
VOLKMAN et al. 1990). Die hohen Gehalte an
detektierbaren So-Steranen in den Einheiten “a”
und “b” (Abb. 5.4.5) lassen hohe Produktivititen
an Sterolproduzenten im Oberflichenwasser
wihrend der Ablagerung vermuten (Kap. 5.4,
5.6). Im Vergleich zur Phosphatknolle verweisen
die Sterane gegeniiber weiteren gesittigten
Kohlenwasserstoffen in den beiden Sediment-
proben 6 und 40 auf eine Einbindung dieser
Komponenten in das Préizipitat, jedoch nicht auf
selektiven Abbau oder Anreicherung.

In den Fraktionen der aromatischen Kohlen-
wasserstoffe der Sedimentproben 6 und 40 sowie
der Phosphat-Knolle treten u.a. alkylierte Ben-
zole, Naphthaline, Phenanthrene als auch mono-
aromatische Steroide auf (Abb. 6.6, 6.7, 6.8).
Dartiiberhinaus konnte wie in den Einheiten ,,b*
und ,,c“ der Schoneck-Formation der Bohrung
Oschl (Kap. 5.4) ein trimethyliertes 2-Methyl-2-
trimethyltridecylchroman ~ (C,9-Chroman;  tri-
MTTC), untergeordnet die entsprechende di-
methylierte Komponente (di-MTTC) nachge-
wiesen werden. Die deutliche Dominanz des tri-
MTTC gegeniiber der dimethylierten Kompo-
nente verweist auf euhaline bis mesohaline (30 -
40 %o) Bedingungen (Literaturverweise in Kap.
5.4).

Aromatische Arboren(Fernen)-Abkémmlinge
treten in den drei hier besprochenen Proben in
hohen Konzentration auf (Abb. 6.6, 6.7, 6.8). Die
Intensititen dieser Komponenten in Relation zu
den monoaromatischen Steroiden scheinen in den
Gaschromatogrammen der Probe 6 und der Phos-
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phat-Knolle, beide Einheit ,,a“ der Schoéneck-
Formation in der Bohrung Oschl, héher zu sein
als in Probe 40 der Einheit ,,b“. Auffilligerweise
wurden Des-A-Arborane ausschlieBlich in der
Phosphat-Knolle detektiert (Abb. 6.8). Ihre Vor-
laufermolekiile werden kontrovers diskutiert
(HAUKE et al. 1992, 1995; VLIEX et al. 1994).
Arboran-Molekiile werden aus Isoarborinol, das
in verschiedenen Familien hoherer Pflanzen
auftritt (OHMOTO et al. 1970; HEMMERS et al.
1989), oder Arborinon wihrend der Diagenese
gebildet (JAFFE & HAUSMANN 1994). Geoche-
mische und biosynthetische Untersuchungen
scheinen zu belegen, daBl fossil erhaltenes Iso-
arborinol (sowie weitere Arboren-Abkomm-
linge) von bislang unbekannten aeroben Bak-
terien synthetisiert wird (HAUKE et al. 1992;
JAFFE & HAUSMANN 1994). Untersuchungen zur
Kohlenstoffisotope und parallel durchgefiihrte
Untersuchungen an Benzohopanen belegen einen
bakteriellen Ursprung der Arboren-Abkommlinge
(HAUKE et al. 1992). Im vorliegenden Proben-
material wurden ebenfalls Benzohopane nachge-
wiesen (Abb. 6.6, 6.7, 6.8). Eine eindeutige
Zuordnung einer Arboren-Struktur zu den Bio-
markern der Gaschromatogramme ist jedoch
problematisch, da Fernenole und Fernene (in
einigen Farnen und deren erdgeschichtlichen
Vorldufern; SHIOJIIMA et al. 1993; VLIEX et
al. 1994), Enantiomerien aufweisen, die mit den
hier eingesetzten klassischen GC-MS-Methoden
nicht auflosbar waren.

Aromatische Diterpenoide des Abietan-Typs
(z.B. 1,2,3,4-Tetrahydroreten, Reten) treten als
dominierende Komponenten im Gaschromato-
gramm der Phosphat-Knolle auf (Abb. 6.8b),
fehlen jedoch in den Sedimentproben (Abb. 6.6b,
6.7b). Weitere Bestandteile, im Vergleich zu den
anderen aromatischen Kohlenwasserstoffen in
sehr geringen Konzentrationen auftretend, sind
aromatische Sesquiterpenoide des Cadalen-Typs.
Die biologischen Vorldufermolekiile dieser Kom-
ponenten (Cadinene, Cadinole sowie Diter-
penoide des Abietan-Typs; SIMONEIT et al.
1986) werden in Coniferenharze gefunden.

In der Fraktion der aromatischen Kohlen-
wasserstoffe ausgewéhlter Proben der Einheiten
b und ,,c“ der Schoneck-Formation der Boh-
rung Oschl lassen sich trimethyl-substituierte
Arylisoprenoide von Cy; bis C;9 nachweisen (Er-
lauterungen in Kap. 5.4), so auch in der Sedi-
mentprobe 40. Jedoch fehlen diese Biomarker in
Proben der Einheit ,,a“ sowie der untersuchten
Phosphat-Knolle. Das Auftreten quantifizierbarer
Konzentrationen an  Arylisoprenoiden iiber
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Abb. 6.6: a. Totalionenstrom der Fraktion der geséttigten Kohlenwasserstoffe der Probe 6 (Oschl).

15-25 = C-Kettenldnge der n-Alkane, Pr = Pristan, Ph = Phytan, Std = n-Tetracosan als interner Standard.

b. Totalionenstrom der Fraktion der aromatischen Kohlenwasserstoffe der Probe 6 (Oschl).

Phe = Phenanthren, Na = Naphthalin, BT = Benzothiophen, M-/DM-/TM- = Methyl-/Dimethyl-/Trimethyl-,
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dem Phosphat-haltigen Intervall ,,a* belegt, dal3
diese Komponenten (a) nicht an diesem Prozef3
beteiligt sind und (b) analog zu den Pr/Ph-Werten
und Pyritframboidverteilungen anoxische Boden-
wasserbedingungen implizieren, die die Bildung
von Phosphat-Gesteinen verhinderten.

6.5. C-N-Isotope des organischen
Materials

Wesentliche Informationen zur Klirung der
syngenetischen Prozesse wihrend der Phospho-
genese liefern die C- und N-Isotope des orga-
nischen Materials.

Denitrifikation (8"°Ny,-Werte bis zu + 12 %o
in organisch-reichen Oberflachensedimenten)
und Phosphogenese sind z.B. charakteristische
Prozesse in den Sauerstoffminimumzonen von
Auftriebsregionen (GANESHRAM et al. 2002).
Jedoch ist die Bildung organisch-reicher Sedi-
mente nicht ausschlieBlich an den Prozef3 der
Denitrifikation gebunden, sondern kann auch
durch N-Fixierung gekennzeichnet sein (siehe
Ausfiihrungen zu Sedimenten des Gotland-
beckens und Mittelmeer-Sapropelen am Ende des
Kap. 5.5).

Die relativ leichten 8"°N,,-Werte von 0 bis
+2 %o in der Finheit “a” der Schoneck-Forma-
tion (Abb. 6.5) sind aufgrund oben erwéhnter
Prozebeschreibungen (detailliert in Kap. 5.5)
Ausdruck massiver Stickstoff-Fixierung. Inner-
halb dieser Schwankungsbreite kdénnen Ande-
rungen zu schwereren 8" Nio-Werten von + 2 %o
in Phosphatgefiige-freien Intervallen z.B. auf
einen Wechsel an N-Fixierern oder, und hier
wahrscheinlicher, auf verdnderte Redoxbedin-
gungen in der Frithdiagenese zuriickgefiihrt wer-
den. In den vier Phosphat-Intervallen I bis IV
treten auffalligerweise sehr leichte 8" Ny -Werte
bis maximal < 0 %o auf und untermauern einer-
seits die intensive mikrobielle Stickstoff-Fixie-
rung wihrend der Bildung sedimentéren Apatits
(KRAJEWSKI et al. 1994; SOUDRY 2000). Ande-
rerseits verweisen leichtere §'°N-Werte auf eine
stirkere Degradierung organischen Materials
unter Anwesenheit hoherer O,-Konzentrationen
(LEHMANN et al. 2002). Letztgenannter Prozef3
kann mit Langzeitbeobachtungen im Gotland-
becken der Ostsee verglichen werden. In diesem
Becken der zentralen Ostsee korrelieren erhohte
Phosphat-Konzentrationen im Oberflichenwasser
mit Stagnationsphasen und der Ausbildung an-
oxischen Bodenwassers, wihrend derer Phosphat
aus den Sedimenten mobilisiert wird. Wiahrend
Phasen stirkerer Beliiftung des Beckens und
somit Etablierung oxischer bis dysoxischer
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Bodenwasserbedingungen, z.B. wihrend der mar-
kanten Salzwassereinbriiche, wird Phosphat an
Eisenoxide an der Redoxgrenze gebunden
(EMEIS et al. 2000).

Den 8" N,-Werten vergleichbare Tendenzen
zeigen die 613C0rg—Werte in den Phosphat-
intervallen I bis IIl. Diese Intervalle zeichnen
sich um ca. ein halbes Promill leichtere 813C0rg-
Werte aus (Abb. 6.5). Eine mogliche Ursache
kann in einem leicht erhohten Anteil terrigenen
organischen Materials begriindet sein (ent-
sprechende Biomarker sowie die generell leich-
teren Kohlenstoff-Isotopenwerte terrigenen orga-
nischen Materials; Erlduterung in Kap. 5.5).
Andererseits verweisen leichtere 613C0rg-Werte
auf eine intensive Zersetzung von marinem orga-
nischen Material wihrend der Friihdiagenese.
Intensiver mikrobieller Abbau von organischem
Material flihrt zu einer Anreicherung resistenterer
Komponenten wie Zellulose und/oder Lignin, die
"2C-reicher sind als andere organische Kompo-
nenten mariner Genese (AMIT & BEIN 1982).
Durch einen derartig intensiven Abbau orga-
nischen Materials wird *C-verarmtes CO, in das
Porenwasser freigesetzt. In organisch-reichen
Sedimenten wird ferner eine rapide Abnahme der
8"3C-Werte in Porenwissern verzeichnet, die auf
die Zersetzung organischen Materials und die
Bildung reduzierter N-Komponenten zuriickge-
fiihrt werden (BICKERT 2000).

Leichtere 5" Corg- und 8"°N,o-Werte der Phos-
phat-filhrenden Intervalle betonen somit die in-
tensive bakterielle Aktivitdt wahrend (P-Freiset-
zung) und nach der Phosphogenese (authigene
Karbonatbildung). Letztendlich scheinen wéh-
rend der Sedimentation dieser Intervalle Phasen
erhohter Sauerstoffgehalte im Bodenwasser ge-
herrscht zu haben.

6.6. Interaktion Phosphogenese-
organisches Material und Diagenese
Das paldo-ozeanographische Szenario, das zur
Bildung organisch-reicher Sedimente mit Phos-
phat-Gesteinen in der Einheit “a” der Schoneck-
Formation fiihrte (Abb. 6.9), wurde durch kalte
boreale Bodenwasserstromungen aus Osten ge-
steuert, die in die oberdsterreichischen und
bayrischen Sektoren des Molassebeckens ein-
stromten (Abb. 1.7, 1.8; BALDI 1984; DOHMANN
1991; ROGL 1999). Diese Wassermassen unter-
schichteten warmes tethyales Wasser und ein ge-
schichteter ~Wasserkorper mit zunehmender
Sauerstoffarmut des Bodenwassers konnte sich
entwickeln. Diese durch Temperaturunterschiede
(und Salinititsgradienten?) bedingte Wasser-
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Abb. 6.9: Bildung von Phosphatgesteinen im eozidnen Anteil der Schéneck-Formation am oberen Hang.

dichteschichtung war an eine hohe Produktivitit
des Oberflichenwassers gekoppelt (Abb. 5.4.5;
Ableitung durch Sterandominanz) und ermog-
lichte eine starke Akkumulation organischen
Materials in den siltigen Mergeln. Dysoxisches
Bodenwasser ermdglichte eine reduzierte ben-
thische Aktivitdit (Abb. 5.1.8b, d), die einen
Eintrag reaktiven Phosphors in das Sediment
und, in Phasen erhohter Oxizitdt, somit eine P-
Konzentrationserhéhung im Sediment ermdog-
lichte.

Das organische Material der Intervalle mit
und ohne Phosphat-Gesteinen (Proben 6, 40) als
auch der Phosphat-Knolle dhnelt sich und belegt
ein vergleichbares organisches Ursprungsmate-
rial. Es ist eine Mischung aus vorwiegend
marinem Material (Algen, Dinoflagellaten, Bak-
terien), untergeordnet terrigenen Ursprungs
(Angiospermen, Gymnospermen). Die Dominanz
instabilen marinen organischen Materials forderte
eine Abfolge bakteriell induzierter, frithdiagene-
tischer Prozesse, die zur Bildung von Pyrit einer

ersten Generation, Glaukonit und Phosphat bis
hin zur Methanogenese in Phosphat-fithrenden
Intervallen reichte (Abb. 5.3.2). Intervalle mit
hoheren Anteilen terrigenen organischen Mate-
rials ermdglichten eine Phosphat-Prizipitation,
wurden andererseits aber auch starken mikro-
biellen Prozessen unterworfen (Abb. 6.9).
Préazipitationskerne (z.B. Fossilreste) inner-
halb der Phosphate wurden nicht beobachtet. Je-
doch verweist die organisch-geochemische Sig-
natur der untersuchten Phosphat-Knolle auf den
EinfluB von Coniferenharzen, die die Phospho-
genese entweder stimulierten oder in ihrer
Intensitdt kontrollierten. Der Nachweis ent-
sprechender Biomarker in der Phosphat-Knolle
(aromatische Diterpenoide des Abietan-Typs
sowie aromatische Sesquiterpenoide des Cada-
len-Typs von Coniferenharzen) belegen, dal3 das
organische Material nur selektiv veratmet wurde.
Die Anwesenheit dieses terrigenen organischen
Materials scheint fiir die charakteristische Aus-
bildung der Apatitkristalle (Abb. 6.3a) verant-
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wortlich zu sein. Ferner wird humifiziertes orga-
nisches Material bevorzugt konserviert bei
gleichzeitigem Auftreten von Phosphatmineralen
(KRAJEWSKI et al. 1994 und darin aufgefiihrte
Literatur). Somit scheint das stirker refraktére
Landpflanzenmaterial in der Phosphat-Knolle die
Intensitdt der Phosphogenese gesteuert, als auch
ein Wachstum groflerer Apatitaggregate hoherer
Kristallinitdt verhindert zu haben. Demzufolge ist
das kryptokristalline Erscheinungsbild der Phos-
phate (,,Mikrosphorit*) Resultat der chemischen
Zusammensetzung des organischen Materials,
das die Art und Effizienz der Phosphat-Prizi-
pitation beeinflusste.

Der Mikrosphorit der Schoneck-Formation
dhnelt dem beschriebenen “F-Phosphorite” in den
Auftriebssedimenten vor Peru (GARRISON &
KASTNER 1990). Die Genese dieser Phosphorite
wird auf geringe Bodenwasserstromungen zu-
riickgefiihrt (Aufarbeitung von Phosphat-Kornern
in der Schoneck-Formation tritt lediglich in den
basalen Bereichen der Einheiten ,,a* auf: siehe
unregelmédBige Schichtung in Abb. 5.1.8a und
allochthone Phosphatkémer in Abb. 5.1.8f). Da-
riiberhinaus kann die Dauer der periodisch inten-
siven Phosphogenese ebenfalls durch Boden-
wasserstromungen beeinflult worden sein, da
Erosion und Sedimentaufarbeitung den sensitiven
ProzeB3 der Apatitfillung in der hierfiir kritischen
Sedimenttiefe steuern. Im Unterschied zum
Wachstum der Phosphat-Knollen im obersten
Sedimentkorper konnen  Mikrosphorit-Lagen
(“pristine phosphatic laminae” nach FOLLMI et
al. 1991) auch Bildungen an der unmittelbaren
Sediment-Wasser-Grenze darstellen. Derartige
Bildungen werden durch ein &uflerst sensibles
Ineinandergreifen von Sedimentationsrate (Akku-
mulation > Erosion), Redoxpotential des Boden-
wassers und gleichzeitige Phosphor-Freisetzung
und -Bindung ermoglicht.

Wihrend und nach der Phosphogenese wurde
das organische Material intensiv mikrobiell ab-
gebaut (leichte Kohlenstoff- und Stickstoff-
isotopen-Werte des organischen Materials im
Vergleich zu den Phosphat-freien Schichten). Die
Phosphat-Konzentration des Porenwassers wurde
durch den Abbau organischen Materials (ein-
schlieflich fraglicher Losung biogenen Apatits
selten eingeschalteter Fischreste) und P-Frei-
setzung erhoht. Organischer Kohlenstoff wurde
jedoch durch Sulfatreduktion nur geringfiigig
abgebaut (hohere C/S-Werte; Abb. 6.5), entweder
durch geringere Intensitit oder verzogertes Ein-
setzen, mit der Folge einer intensiven Phospho-
genese.
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Mit zunehmender Anoxizitit des Poren-
wassers wurde das organische Material der
bereits Phosphat-Knollen und -lagen fiihrenden
Einheit ,,a* wihrend der Methanogenese weiter-
hin abgebaut, was zu einer Alkalinitdtserhohung
des Porenwassers und einer Féllung authigenen
Calcits und Fe-Dolomits fiihrte (hohere Cigp-
Werte in Abb. 6.5; Beschreibung vergleichbarer
ProzeBabldufe in PEDERSEN & SHIMMIELD 1991).
Das Finsetzen dieses Diagenesestadiums kann
ebenfalls ein Weiterwachsen von P-Knollen und -
lagen verhindert haben, da geldstes Magne-sium
im Porenwasser eine weitere Apatitpra-zipitation
in hoéheren Sedimentlagen einschrin-ken kann
(TRAPPE 1998 sowie zahlreiche darin aufgefiihrte
Literaturverweise). Einlagerung  ge-losten,
zweiwertigen Magnesiums fithrt aber auch zu
einer Fillung amorpher Ca-Mg-Phosphate (VAN
CAPPELLEN & BERNER 1991), die als potentielle
Vorlaufer des hier nachgewiesenen
Mikrosphorits angesehen werden kdnnen.

Eine mogliche Ursache fiir den oben beschrie-
benen, selektiven bakteriellen Abbau organischen
Materials scheint in einem verstirkten Auftreten
refraktiren terrigenen organischen Materials
begriindet zu sein.

Welche Faktoren verhinderten eine Mikros-
phorit-Bildung in den nicht-phosphatisierten
Intervallen der Einheit ,,a* der Schoneck For-
mation? Phosphogenese-ungiinstige Bedingungen
wie z.B. Anderungen der Produktivitiit oder stir-
ker reduktive Bodenwasserbedingungen konnen
eine Apatitprizipitation verhindert haben. Eine
weitere Einschrankung besteht in der Lithologie
des Umgebungsgesteins. Porenwésser in kalkigen
Tonsteinen und Mergeln zeichnen sich durch
iiberschiissige CO;”-Tonen und somit hohe Alka-
linitditen aus (JAHNKE et al. 1983), die eine
Apatitkristallisation verhindern koénnen (erkla-
render ProzeB fiir die eingeschrinkte Phospho-
genese in der Auftriebszone vor Oman; GLENN &
ARTHUR 1988).

Welche Faktoren verhinderten eine weitere
Bildung von Phosphat-Gesteinen in den jlingeren
Einheiten der Schoneck-Formation? Unglinstige
Bedingungen wie die zunehmende Bodenwasser-
anoxie (z.B. Auftreten von Arylisoprenoiden am
Ende der Einheit “a”; Abb. 6.5) belegen die
Etablierung euxinischer Bodenwidsser mit feh-
lender Bioturbation durch benthische Makro-
fauna (wichtig fiir die P-Erhéhung im Poren-
wasser). Ferner kdnnen anoxische Bodenwasser-
bedingungen zu einer Freisetzung von Phosphat
aus dem Sediment gefiihrt haben. Weiterhin
waren keine erosiv wirkenden Bodenstrémungen
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mehr aktiv (Auftreten laminierter Sedimente).
Dies kann verstirkte Sedimentakkumulationen
zur Folge gehabt haben, wodurch Sedimentinter-
valle in einer Phosphogenese-ungiinstigen Tiefe
lagen.

6.7. Schluf3folgerungen

Eine Bildung von Phosphat-Gesteinen erfolgte
am oberen Hang des nordlichen Randes des ober-
Osterreichischen Molassebeckens wihrend des
jingsten Eozéns in Abhéngigkeit verschiedener
Kontrollparameter und zunehmender Becken-
isolierung (Abb. 1.4).

Bodenwasserbedingungen mit variierenden
Sauerstoffgehalten etablierten sich infolge einer
initial thermisch bedingten Wasserschichtung
(warmes tethyales Oberfldchenwasser liberlagerte
kaltes boreales Tiefenwasser). Zeitgleich
herrschten hohe Primédrproduktivitidten im Ober-
flichenwasser. Moderate Bodenwasserstromun-
gen fithrten zu Sedimentaufarbeitungen und for-
derten somit eine Apatitfallung in einer fiir diesen
ProzeB3 optimalen Sedimenttiefe (Grenze Sedi-
ment/Wasser bis cm-Tiefe; FOLLMI et al. 1991;
SCHUFFERT at al. 1998). Das initial schwache,
dann erliegende Stréomungsniveau forderte die
Ausbildung von iiberwiegend authochthonen
Phosphaten ("microsphorite"), untergeordnet tra-
ten Transport und Bildung allochthoner Phos-
phat-Korner auf. Das leicht abbaubare, sedi-
mentire organische Material liberwiegend mari-
ner Herkunft wurde mikrobiell intensiv ange-
griffen, Phosphat aus ihm freigesetzt, im Poren-
wasser angereichert und an der Redoxgrenze an
Fe-Oxiden fixiert. Refraktdres, terrigenes orga-
nisches Material (Nachweis durch Biomarker fiir
Coniferenharze) steuerte die Ausbildung der
Phosphat-Prézipitate in Form kryptokristallinen
Apatits, kontrollierte aber moglicherweise auch
deren GroBenwachstum. Die Bildung der sedi-
mentidren Phosphate trat periodisch auf. Sie
wurde durch eine schwache Sulfatreduktion ge-
fordert. Eine diagenetisch bedingte Mg-Verflig-

barkeit wihrend der Bildung authigenen Fe-
Dolomits kann eine weitere Apatitkristallisation
begrenzt haben. Andererseits wurde auch wéh-
rend dieses diagenetischen Stadiums moglicher-
weise durch mikrobiell induzierte Phosphat-
Freisetzung die P-Konzentration des Poren-
wassers erhoht. Auffillig ist jedoch die inten-
sivere Phosphatbildung in den distaleren Boh-
rungen Fil und Ra2 am oberen Hang (siche zum
Vergleich Abb. 5.1.2). In den basalen Bereichen
der Schoneck-Formation dieser Bohrungen trat
keine authigene Karbonatbildung auf und kann
als Indiz fiir deren kontrollierenden Einflu} auf
die Intensitédt der Phosphatbildung dienen.

Die Apatitfallung wurde durch eine nach-
weisliche Bioturbation gefordert, indem reaktives
Phosphat in tiefere Sedimentschichten gemischt
wurde. Eine bioturbate Aktivitit wurde mit
Etablierung anoxischer bis euxinischer Boden-
wasserbedingungen unterbunden.

Eine potentielle P-Quelle fiir den sedimen-
tdren Apatit der Schoneck-Formation kann die
Losung von Fischresten sein. Letztendlich ver-
weist die bisherige Benennung der Schoneck-
Formation als “Fischschiefer” auf eine derartige
Moglichkeit. Jedoch wurden nur untergeordnet
Reste von Fischen der Unterordnung Clupeoidei
im untersuchten Kernmaterial nachgewiesen. Das
vorliegende Datenmaterial deutet auf eine Kon-
zentrationserhohung des Phosphats im Poren-
wasser durch intensive Zersetzung des orga-
nischen Materials von Phytoplankton und Bak-
terien hin. Eine Reduktion von Fe-Oxyhydroxi-
den mit der auftretenden Mineralparagenese
Apatit, Glaukonit und Pyrit verweist auf das
initiale Bildungsstadium der phosphathaltigen
Intervalle.

Zunehmend stabile anoxische Bodenwasser-
bedingungen verhinderten eine weitere, intensive
Bildung sedimentérer Phosphate, moglicherweise
auch infolge einer Phosphat-Freisetzung aus den
Sedimenten.
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7. Dynow Mergelstein
Formation

und Eggerding-

Der an organischem Kohlenstoff-arme Dynow
Mergelstein ~ stellt eine sedimentdre ,,Unter-
brechung zwischen der liegenden Schoneck- und
hangenden Egerding-Formation dar, die organisch-
reich sind. Eine vollstindige Abfolge des Dynow
Mergelsteins mit Grenzen zu den liegenden und
hangenden Formationen aus der Bohrung Ober-
schauersberg 1 wird im folgenden detailliert hin-
sichtlich der lithologischen, sedimentiren und
geochemischen Charakteristika beschrieben. Die
ozeanographischen Bildungsbedingungen werden
abschlieend dargestellt sowie die Verdnderungen,
die zur Ablagerung der hangenden Eggerding-
Formation fiihrten.

7.1. Sedimentologie

Mit scharfer Grenze iiberlagert der Dynow
Mergelstein die Schoneck-Formation. Seine Han-
gendgrenze ist unscharf und zeigt einen zykli-
schen, aber kontinuierlichen Ubergang zur han-
genden Eggerding-Formation (Abb. 7.1, 7.2). Der
Dynow Mergelstein entwickelt sich aus der
Schoneck-Formation innerhalb eines ca. 2 cm

michtigen Intervalls mit schnell ansteigendem
Karbonatanteil zu einem weilgrauen Mudstone
(Klassifikation nach DUNHAM 1962) von 35 cm
Michtigkeit, in dem mittels REM-Untersuchung
keinerlei organische Strukturen infolge Rekristalli-
sation und/oder Losung auflosbar waren. Die da-
riiberfolgende ca. 5,5 m méchtige Abfolge besteht
aus Wechsellagerungen laminierter bis welliger,
weiller bis dunkelgrauer, siltiger Mergelsteine
(Abb. 7.3, 7.4). In diese Abfolge ist ein weiterer
weiller Mudstone eingeschaltet (Abb. 7.2: Ke2,
Ki7).

Die Wechsellagerungen zeigen einen zykli-
schen Aufbau, der sich detailliert durch C,,- und
Calcitgehalte abbildet. Makroskopisch sind vier
Zyklen erkennbar. Auffilliges Charakteristikum
der vier Zyklen ist eine Zunahme der Ton- und
Siltgehalte sowie der Gehalte an organischem
Kohlenstoff, die zu einer dunkleren Farbe der obe-
ren Zyklenbereiche fiihren (siche Abb. 7.1 sowie
Kap. 7.2). Die helle Mergellage zwischen dem
Ende des vierten Zyklus und dem Einsetzen der
Eggerding-Formation wird hier lithostratigraphisch
dem Dynow Mergelstein zugeteilt, ist jedoch unter
sedimentéren Aspekten Beginn eines letzten Kar-
bonateinschubes, der zum Sedimentationsgesche-

Abb. 7.1: Kernintervalle des Dynow Mergelsteins mit der Schoneck-Formation an der Basis
und der Eggerding- Formation am Top in der Bohrung Oschl.
I — Schoéneck-Formation, II - Dynow Mergelstein, 111 — Eggerding-Formation.
Schwarze arabische Zahlen unter schwarzen Pfeilen: Top des jeweiligen Zyklus.
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Abb. 7.2: Lithologie des Dynow Mergelsteins mit der Schoneck-Formation an der Basis

und der Eggerding- Formation am Top in der Bohrung Oschl.
Einteilung in Zyklen nach Kohlenstoffgehalten (siche Abb. 7.6).
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Abb. 7.3: Makroskopisches Erscheinungsbild des Dynow Mergelsteins (Bleistift als Maf3stab!).
a. Wellige, z.T. ,,zerrissene® Schichtung. Kern 2, Kiste 5, 75-95.
b. Ausgeprégte Lamination. Kern 2, Kiste 6, 0-30.
c. Wellige, z.T. ,,zerrissene Schichtung. Kern 2, Kiste 6, 30-60.
d. Wellige, z.T. ,,zerrissene* Schichtung. Kern 2, Kiste 6, 60-90.

Abb. 7.4: Makroskopisches Erscheinungsbild des Dynow Mergelsteins (Bleistift als MaBstab!).

a. Ubergang von feinlaminiertem, dunklen Mergelstein zu gut laminiertem weiBlich-hellgrauen Mergelstein mit
dunklen Lagen aus siltigem Mergelstein. Kern 2, Kiste 7, 32-54. VergroBerter Ausschnitt mit 2 mm unterer
Bildkantenlidnge.

b. Wechsellagernde hell- bis mittelgraue und siltige, dunkelgraue Mergelsteinlagen. Kern 2, Kiste 8, 10-32.

c. Ubergang von hell- bis mittelgrauem zu dunkelgrauem Dynow Mergelstein. Kern 2, Kiste 8, 40-60.
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hen der Eggerding-Formation iiberleitet.
Wellige, unruhige Schichtungselemente sind im
Dynow Mergelstein an dunklere und somit orga-
nisch-reichere, quarzsilt- und tonhaltige Intervalle
gebunden. Neben selten auftretendem, alloch-
thonem Glaukonit durchsetzen phosphatisierte
Fossilbruchstiicke die dunklen Intervalle des
Dynow Mergelsteins. Diese unregelmifigen
Schichtungselemente verweisen auf Bodenwasser-
stromungen im Unterschied zu den liegenden und
hangenden organisch-reichen Intervallen der
Schoneck- und Eggerding-Formation. Den massi-
ven hellen Mudstone-Intervallen (“nanno-marls”
nach ROGL 1999) fehlen jegliche Schichtungs-
elemente.

Die grauen Mergelsteine des Dynow Mergel-
steins, aber auch die Basis der Eggerding-For-

M

m’}; D25 x 3400

Abb. 7.5: Raster-elektronenmikroskopisches Erscheinungsbild des Dynow Mergelsteins in der Bohrung Oschl.
a. Gefiltelter Alginit (?). REM-Aufnahme der Probe D12.
b, c. Massives Auftreten von Reticulofenestra ornata. REM-Aufnahmen der Probe D25.
d. Alginit (?). REM-Aufnahme der Probe D33.

mation bestehen bereichsweise vollstindig aus
kalkigem Nannoplankton (Abb. 7.5b, c), in denen
Coccolithen bereits 1971 von MULLER & BLASCH-
KE nachgewiesen wurden. Gesteinsbildend in der
Bohrung Oschl tritt Reticulofenestra ornata auf
(frdl. miindl. Mitt. M. BALDI-BEKE und A. NAGY-
MAROSY; Abb. 7.5b, ¢). Diese Spezies ist charak-
teristisch fiir die Nannoplanktonzone NP 23, kann
jedoch von der NP 21 bis NP 24 nachgewiesen
werden (NAGYMAROSY 1983; NAGYMAROSY &
VORONINA 1992).

Feinlaminierte, dunkelgraue, bereichsweise fei-
nen Quarzsilt-fiihrende Mergelsteine mit Ein-
schaltungen hellerer Intervalle vergleichbarer
Lithologie zeichnen die basale Eggerding-Forma-
tion aus.

Oschi:Dyhow-D33 x 680
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7.2. Reife, Petrographie und geochemische
Summenparameter des organischen Mate-
rials

Das organische Material des Dynow Mergel-

steins und der Eggerding-Formation in der Boh-
rung Oschl ist erddlgeologisch unreif (R, < 0,35%;
Tmax-Werte der RockEval-Pyrolyse: 423 - 435°C,
siche Anhang 12) und hinsichtlich der Mazeral-
fiihrung lithologieabhingig.
Die weiBlen, massiven Mudstones des Dynow
Mergelsteins bestehen zu iiber 99% aus unstruk-
turiertem Liptinit (Mazeralassoziation ,,I* in Abb.
7.6). Die Einschaltungen aus unregelmifBig ge-
schichteten Mergelsteinen unterschiedlicher Grau-
stufen filhren neben ebenfalls dominierendem
unstrukturiertem Liptinit ferner kleinen Alginit,
hiufig Liptodetrinit sowie Humodetrinit (<5 Vol.-
%) und Inertodetrinit (< 1 Vol.-%; Mazeral-
assoziation ,,I-II“ in Abb. 7.6). Die beiden letzt-
genannten Mazeraltypen sind in diinnen, silizi-
klastisch dominierten Lagen periodisch ange-
reichert. Dariiberhinaus wurden in diesen Mergel-
steinen unterschiedlicher Graustufen mittels REM
auffillige organische Strukturen unklarer Genese
beobachtet (Abb7.5a).

Unstrukturierter Liptinit sowie Alginit (Abb.
7.5d) mit ca. 5 Vol.-%igem Humodetrinit-Anteil
dominiert das organische Material der Eggerding-
Formation (Mazeralassoziation ,,II in Abb. 7.6).
Dunkle, organisch-reiche Mergelsteine, die im
oberen Bereich des Dynow Mergelsteins einge-
schaltet sind und als sedimentére Vorldaufer der
Eggerding-Formation gedeutet werden, bestehen
aus dhnlichem organischen Material (Abb. 7.6).

Neben der Mazeralfithrung belegen die orga-
nisch-geochemischen Summenparameter die litho-
logische Verdnderung durch die kurzzeitige Ein-
schaltung des Dynow Mergelsteins wéahrend der
Nannoplanktonzone NP 23. Massive Anderungen
des Ablagerungsmilieus belegen die beiden gering-
méchtigen ,,nannochalk“-Lagen mit der Mazeral-
assoziation ,,I (Abb. 7.6). Diese Lagen zeichnen
sich durch geringe Gehalte an organischem Koh-
lenstoff C,, aus (<1 %), die jedoch bei gleich-
zeitiger Abnahme der Calcitgehalte jeweils wieder
auf C,,-Werte von ca. 2 % ansteigen. Dieses Phé-
nomen wiederholt sich und wird demnach als
»Zyklus® gedeutet (Zyklus 1-5; Abb. 7.6). In
Anlehnung an RICKEN (1991) belegt die negative
Korrelation zwischen den Cg,- und Calcit-Ge-
halten des Dynow Mergelsteins (Abb. 7.6), daf
diese zyklischen, jedoch gegenldufigen Abfolgen
auf periodisch wiederkehrende, massive Karbo-
nateintrdge zuriickzufiihren sind. Entsprechend der
Interpretation von RICKEN zeichnen sich derartige
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Sedimentationsszenarien jedoch durch gleich-
bleibende Eintrdge von organischem Kohlenstoff
aus. Die beschriebenen Zyklen des Dynow Mergel-
steins, die sich durch Varianzen der Kohlenstoff-
gehalte widerspiegeln, treten im Ubergang zur
Eggerding-Formation abgeschwécht auf und sind
im weiteren Verlauf nicht mehr nachweisbar (Abb.
7.6).

Der Wasserstoff-Index HI schwankt im Dynow
Mergelstein zwischen 400 und 700 mggw/gCor
(Abb. 7.6). Der Verlauf der Trendlinie der HI-
Werte deutet auf eine durchschnittliche Abnahme
auf ca. 500 mggw/gCor, im Vergleich zum Top der
Schoneck-Formation sowie dem basalen Bereich
der Eggerding-Formation mit jeweils ca. 600
mgxw/gCor. Die Reduzierung des Wasserstoff-In-
dex im Dynow Mergelstein kann einerseits auf
stirkere bakterielle Uberprigung des organischen
Materials hinweisen. Andererseits belegt das Auf-
treten der Mazeralassoziation ,,II einen ver-
starkten Eintrag terrigenen organischen Materials.
Die Kohlenwasserstoff-Fraktionen unterschied-
licher Polaritdt zeigen keine Verdnderungen im
Dynow Mergelstein (Abb. 7.6).

Die lithologischen Charakteristika und Gehalte
an organischem und Calcitkohlenstoff, die zykli-
sche Verldufe widerspiegeln, lassen eine phasen-
gebundene Entstehung des Dynow Mergelsteins
vermuten (Abb. 7.6). Demnach handelt es sich
beim Dynow Mergelstein um mehrfache und ab-
rupt einsetzende, zur Eggerding-Formation {iber-
leitende Karbonateinschaltungen.

7.3. Diagenese

Der Dynow Mergelstein und die Eggerding-
Formation in der Bohrung Oschl fiihren charak-
teristische Verteilungen von Pyritframboiden, die
vorwiegend < 5 pm grofl und unimodal verteilt
sind (Standardabweichung o < 3um; Abb. 7.7).
Diese werden als Bildungen innerhalb der unteren
Wassersdule interpretiert und erlauben Aussagen
iiber das Redoxpotential des Bodenwasserkdrpers
(entsprechend der Abb. 5.3.2 und den Erliute-
rungen in Kap. 5.3).

Nach dem Zusammenbruch der geschichteten
Wassersdule am Ende der Ablagerungszeit der
Schoneck-Formation infolge BeckenabschluB und
massiver Frischwasserzufliisse wurde das Boden-
wasser kurzfristig mit Sauerstoff beliiftet. Jedoch
etablierten sich schon in unmittelbarer Folge nach
Ablagerung des basalen Dynow Mergelsteins
wiederum Bodenwasseranoxien, die bis zur Abla-
gerung der basalen Eggerding-Formation vor-
herrschten.

Pyritframboide in den charakteristischen Mud-
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10
| - Schoneck-Fm. vor Zusammenbruch des Wasserschichtung (Probe 103)
Il - Erster Frischwassereinflu im schwarzen Tonstein der Schéneck-Fm.
9 Il - Ubergang Schéneck-Fm. - Dynow Mst. (Probe 118) \(Probe 106)
IV - Basis Dynow Mergelstein (Probe 119)
8 D Dynow Mergelstein (Proben D-1, 2, 3, 4, 5, 6, 7, 10, 11, 12)
g - Ubergang Dynow Mergelstein - Eggerding-Fm. (Proben D-19,
+ - Ub D M Istein - E ding-Fm. (Proben D-19, 21
= 7 X - Eggerding-Formation (Probe D-33)
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Abb. 7.7: Mittlerer Durchmesser vs. Standardabweichung (o) des Durchmessers von Pyritframboiden (nach
WILKIN et al. 1996) im Dynow Mergelstein sowie der Eggerding-Formation im Hangenden der Bohrung Oschl.

stones des Dynow Mergelsteins (,,nannochalks®)
treten im Vergleich zur Eggerding-Formation nur
untergeordnet auf. Thre Blastese wurde moglicher-
weise sowohl durch Mangel an Sulfat, als auch
durch fehlendes reaktives organisches Material und
Eisen limitiert. Eine fortschreitende, sediment-
interne Bildung framboiden Pyrits in der Egger-
ding-Formation hingegen kann durch vor-
herrschende Tonsedimentation und resultierende
Impermeabilitdit fir den Nachstrom gelGsten
Sulfats limitiert worden sein.
Gerundete Glaukonitklasten sowie Pyrit aus dem
sedimentinternen Wachstum belegen diagene-
tische Abldufe, die jedoch nicht die intensive
friihdiagenetische Uberpriagung wie in der basalen
Schoneck-Formation nachzeichnen.
Rekristallisation und Losung des Coccolithen-
Karbonats in den beiden Mudstone-Lagen der
Schoneck-Formation werden auf eine Versen-
kungsdiagenese zuriickgefiihrt.

7.4. Molekulare Biomarker

Das organische Material des Dynow Mergel-
steins und der Eggerding-Formation am oberen
Hang unterscheidet sich nur geringfiigig (Abb. 7.8,
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7.9), grenzt sich jedoch deutlich gegeniiber der
Schoneck-Formation in der Bohrung Oschl ab (bei
vglb. Reife: siche Abb. 5.4.3a, 5.4.4a).

Mit Einsetzen der Sedimentation des Dynow
Mergelsteins und der folgenden Eggerding For-
mation wurde mit leicht zunehmender Tendenz
Landpflanzenmaterial eingetragen. Dieses zeigt
jedoch keine Schwankungen der CPI-Werte wie in
der Schoneck-Formation (vergleiche CPI-Werte in
den Abb. 7.10 und 5.4.5). Schwankungen der Pris-
tan/Phytan-Verhédltnisse verweisen sowohl auf
potentielle Anderungen des Bodenwasser-Redox-
potentials (siche Aussagen zur Auswertung der
Pyritframboide in Kap. 7.3), als auch auf geringe
Anderungen der Salinitiit (vgl. entsprechende Aus-
fiihrungen in Kap. 5.4). Der Salzgehalt verblieb je-
doch auf einem euhalinen bis mesohalinen Niveau,
das dem zwar initialen, marinen Ablagerungs-
milieu der Schoneck Formation entspricht (Domi-
nanz des tri-MTTC gegeniiber dem entsprech-
enden dimethylierten MTTC; Abb. 7.10), jedoch
aufgrund des Nachweises von Brackwasser-Cocco-
lithophoriden (ROGL et al. 2001) als geringer sali-
nar eingestuft wird. Schwache Varianzen der di-
/tri-MTTC-Verhiltnisse  belegen einen kurz-
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Abb. 7.8: Gaschromatogramme der geséttigten Kohlenwasserstoffe
der Proben 118 und D-25 des Dynow Mergelsteins in der Bohrung Oschl.
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Dynow Mergelstein und Eggerding-Formation

fristigen Salinitdtssprung wihrend des ersten
Zyklus (Abb. 7.10). Jedoch herrschten die geringen
Salinititen des Oberflichenwassers bis an die
Basis der Eggerding-Formation vor. Nach dem
massiven SiiBwassereinbruch am Ende der Abla-
gerungszeit der Schoneck-Formation und zu
Beginn des Dynow Mergelsteins wurde im Verlauf
der Ablagerung des Dynow Mergelsteins und der
Eggerding-Formation die Wasserschichtung wie-
der intensiviert mit einer bis in die photische Zone
reichenden Chemokline (Anstieg der Konzen-
trationen des Cs-Arylisoprenoids tiber der Grenze
Schoneck-Formation - Dynow Mergelstein; Abb.
7.10).

Mit Ablagerungsbeginn des Dynow Mergel-
steins wahrend des ersten Zyklus und fortwéh-
render Sedimentation bis in die Eggerding-For-
mation a6t sich eine stete, moglicherweise
zyklengebundene Zunahme der Steran/Hopan-Ver-
héltnisse nachweisen (Abb. 7.10), die der Hoch-
produktionsphase der Schoneck-Formation ent-
spricht. Ein klare Entwicklungstendenz der 4a-
Methylsterane ist durch die geringe Probenauf-
16sung bis auf den basalen Karbonateinschub nicht
moglich. Fiir letztgenannten kann eine starke
Konzentrationszunahme nachgewiesen werden
(Abb. 7.10).

7.5. C-N-Isotope des organischen
Materials

C-Isotope

Die Endphase der Ablagerung der Schoneck-
Formation zeichnete sich durch ein ,,CO,-Re-
cycling’ bakterieller Abbauprodukte aus einem an-
oxischen Wasserkorper aus. Dieser Prozel war
Folge einer Oxidation bakteriellen Methans im
anoxischen Bodenwasser und kann zu massiven
Konzentrationen geldsten Kohlendioxids mit
isotopisch leichtem Kohlenstoff gefiihrt haben. Das
Kohlendioxid wurde in den Kohlenstoff-Kreislauf
im oberen Wasserkorper einbezogen, was letzt-
endlich zu sehr leichten 813C0rg-Werten des sedi-
mentierten organischen Materials und somit der
Sedimente fiihrte (< -29%o).

Die einsetzende Sedimentation von ,nanno-
chalks* (Basis des Dynow Mergelsteins) war an
den Zusammenbruch der zuvor ausgeprigten
Wasserschichtung infolge massiver Frischwasser-
zufliisse gekoppelt. Das zuvor charakteristische
,,COs-Recycling von Abbauprodukten wurde so-
mit verhindert, trotz der nachweislichen Sauer-
stoffarmut des Bodenwasser (siche Verteilung der
Pyritframboide in Abb. 7.7). Letztendlich tendieren
die BBCorg-Werte des organischen Materials des

Dynow Mergelsteins und der basalen Eggerding-
Formation wieder zu Werten (613C0rg ~ -26%o;
Abb. 7.10), die auch das organische Material an
der Basis der Schoneck-Formation auszeichnen.
Diese bilden die Kohlenstoffisotope des einge-
lagerten organischen Materials ab, das eine
Mischung aus aquatischem (zundchst brackig,
spater marin) und terrigenem organischen Mate-
rials ist.

N-Isotope

Wiéhrend der Endphase der Ablagerung der
Schoneck-Formation zeichnete sich das Ober-
flachenwasser durch oligotrophe und zunehmende
Brackwasserbedingungen aus. Das 815Nmt-Signal
der Sedimente verweist auf Stickstoff-Fixierung
und wurde moglicherweise modifiziert durch
Phosphat-Freisetzung aus den Sedimenten unter
anoxischen Bedingungen und/oder Denitrifika-
tionserscheinungen (fraglich bleibt in diesem
Zusammenhang ein verstirkter Eintrag terrigenen
organischen Materials). Der Sedimentations-
wechsel zum Dynow Mergelstein wird einem
Milieu zugesprochen, das sich durch brackiges
Oberflachenwasser und eutrophe Bedingungen
auszeichnete (u.a. ROGL et al. 2001). Die fiir den
basalen Bereich des Dynow Mergelsteins in Zyklus
1 ermittelten Steran-Daten deuten jedoch auf initial
oligotrophe, sich erst im weiteren Verlauf kon-
tinuierlich zu eutrophen dndernden Bedingungen.
An diese Verdnderung sowie eine stabilere
Wasserschichtung mit anoxischem Bodenwasser
sind zunehmend leichtere 8'°N,,-Werte gekoppelt,
die auf intensive Stickstoff-Fixierung deuten (Abb.
7.10). Letztgenannter Prozel dominiert auch bis in
die basale Eggerding-Formation. Schwankungen
der SISNtol-Signale iber dem ersten Zyklus im
Dynow Mergelstein konnen aufgrund zu geringer
Probenaufldsung nicht interpretiert werden.

7.6. Ablagerungsmodell

Das paldo-ozeanographische Umfeld in der
Endphase der Ablagerung der Schéneck-Formation
anderte sich kontinuierlich. Die Salinitit des Ober-
flichenwassers nahm rapide ab und die ausge-
priagte Wasserschichtung brach zusammen, was
eine kurzzeitige Beliiftung mit sauerstoffhaltigem
Wasser zur Folge hatte. Jedoch zeichnet sich diese
Endphase der Schoéneck-Formation noch durch
starke Akkumulation von organischem Kohlenstoff
aus.

Abrupt ist das Auftreten des Dynow Mergel-
steins ("Heller Mergelkalk" nach WAGNER 1998;
erste Beschreibung in den Polnischen Karpaten
von KOTLARCZYK 1979). Diese Sedimente beste-
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hen aus kalkigem Nannoplankton und Ton und
wurden wihrend der Nannoplanktonzone NP 23
abgelagert (ROGL 1999). Die Ablagerung des Dy-
now Mergelsteins dokumentiert ein kurzfristiges
palédo-ozeanographisches Ereignis von ca. 2 Ma
Dauer in der westlichen Paratethys (32,2-30 Ma
v.h. nach ROGL 1996; KRHOVSKY et al. 2001), das
in den randlichen Beckenverbindungen unbekannt
ist (Oberrheintalgraben, Unteres Inntal, Slowe-
nischer Korridor; ORTNER & SACHSENHOFER
1996; SCHMIEDL et al. 2002; DOEBL 1970). Ur-
sache der Anderung des Ablagerungsmilieus ist die
erste Phase einer vollstidndigen Isolierung der Para-
tethys vom offenen Weltmeer. In der gesamten
Paratethys konnen fiir diese Zeit massive Frisch-
wassereintrige nachgewiesen werden, die nicht
durch entsprechende Evaporationsraten kompen-
siert wurden und zum Zusammenbruch der
Wasserschichtung fithrten (POPOV & STOLYA-
ROV 1996).

Der Dynow Mergelstein ist ein heterogen
aufgebautes Sediment, das ohne scharfe Grenze in
die Eggerding-Formation iibergeht. Er besteht aus
mehreren Zyklen, die an der Basis aus karbonat-
reichen, hellen Mudstones bestehen und sich zum
Top der Zyklen jeweils zu dunklen, feinsilt-
fiihrenden Mergelsteinen entwickeln (Abb. 7.1,
7.2). Der erste und zweite Zyklus (1, 2 in Abb. 7.2;
siche Ablagerungsmodell in Abb. 7.11a) sind noch
an das Auftreten von Bodenstromungen gebunden.
Die weiteren Zyklen sind weniger deutlich aus-
gepragt. Die Entwicklung der einzelnen Zyklen
beinhaltet jeweils eine Tendenz zu hoheren Ge-
halten an organischem Kohlenstoff. Die deutliche
Abnahme der Karbonatgehalte bei gleichzeitiger
Zunahme der C,,-Gehalte im Dynow Mergelstein
(Abb. 7.6) wird von RICKEN (1991) auf zuneh-
mend reduzierte Karbonatproduktion bei gleich-
bleibender Akkumulation von organischem Koh-
lenstoff gedeutet.

Das abrupte Auftreten des Dynow Mergelsteins
ist an die erste Isolierung der Paratethys gebunden,
in deren Folge Frischwasserzufliisse schon wéh-
rend der Ablagerungszeit der obersten Schoneck-
Formation die Wasserschichtung zusammen-
brechen lieBen (siehe Verinderung der Pyrit-
framboide in Abb. 7.7 und Konzentrationsab-
nahme der Cj4-Arylisoprenoide in Abb. 7.10). An
dieses beckenweite Ereignis war die Etablierung
dysaerober Bodenwasserbedingungen auch in der
zentralen Paratethys gekoppelt (ROGL 1999; ROGL
et al. 2001). Mit Beginn der Sedimentation des
Dynow Mergelsteins etablierte sich jedoch
wiederum ein intensiv geschichteter Wasserkorper
mit brackigem Oberflichenwasser (BALDI 1984;
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ROGL 1999) und einer anoxischen Bodenschicht.
Als Ursachen hierfiir werden weiterhin ein becken-
weites dstuarines Zirkulationssystem vermutet
(PoPOV & STOLYAROV 1996). Zyklisch zuneh-
mende Produktivititen (steigende Steran/Hopan-
Verhiltnisse und Methylsteran-Konzentrationen in
Abb. 7.10; Modell in Abb. 7.11a) traten auf. Cha-
rakteristische Merkmale dieses paldo-ozeanogra-
phischen Szenarios sind Bliiten monospezifischer,
reduzierte Salinititen tolerierender Coccolitho-
phoriden (z.B. Dictyococcites ornatus, Transverso-
pontis fibula sowie entsprechende Diatomeen).
Ferner traten kleine endemische Bivalven auf.
Hingegen fehlen benthische Organismen und
planktonische Foraminiferen (KRHOVSKY et al.
1993; KRHOVSKY 1985).

Episodisch wiederkehrende, stirkere Frisch-
wasserzufliisse wahrend der einzelnen Zyklen des
Dynow Mergelsteins fiihrten einerseits zu starkerer
Stromungsdynamik, an die feinklastischer Eintrag
gebunden war. Phasen verstirkter Bodenwasser-
stromungen ermdglichten aber auch eine stirkere
Aufarbeitung von organischem Material (Verringe-
rung des HI; Abb. 7.6). Andererseits fithrten die
sich verdndernden Bedingungen des Wasser-
korpers zu einer verminderten Karbonatproduk-
tion, die in dem zunehmend feinkornigen silizi-
klastischen Sediment eine relativ hohere Akku-
mulation von organischem Kohlenstoff forderten.
Durchgéngig hohe Verfiigbarkeit von Néhrstoffen
(ROGL et al. 2001) kann ausgeschlossen werden.

Im 0stlich angrenzenden Flyschbecken der
westlichen Karpaten wird die Ablagerungsphase
des Dynow Mergelsteins im Zusammenhang mit
einem langandauernden Exzentrizititszyklus ge-
sehen, dessen erste, trockene Zyklusperiode durch
das Auftreten von verkieselten Mergelsteinen
abgebildet wird. Die zweite Zyklusperiode mit
feuchteren klimatischen Bedingungen forderte
stirkere Erosion vom Festland, letztendlich die
Ablagerung  zwischengeschalteter ~ Sandlagen
(KRHOVSKY 1995b; KRHOVSKY et al. 1993). Die
im oberosterreichischen Molassebecken auftre-
tenden Charakteristika des Dynow Mergelsteins
lassen somit vergleichbare sedimentire Abldufe
vermuten. Der sich in mehreren Zyklen abzeich-
nende Ubergang vom Dynow Mergelstein zur
Eggerding-Formation mit jeweils stirkerem fein-
klastischen Eintrag scheint demnach mit zu-
nehmend feuchteren klimatischen Bedingungen in
einem direkten Zusammenhang zu stehen.

Die ,,pulsierende Unterbrechung der massiven
Akkumulation organischen Kohlenstoffs in Form
des Dynow Mergelsteins wéhrte jedoch nur kurz.
Wiéhrend der oberen NP 23 kam es im Molasse-
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becken wiederum zu permanenten Bildungen
organisch-reicher Sedimente unter marinen Bedin-
gungen: der basalen Eggerding-Formation (Abb.
7.11b). Die Chemokline ragte bis in die photische
Zone, in der hohe Primérproduktivititen (Algen,
Dinoflagellaten sowie Eintrag von Landpflanzen-
detritus) herrschten. Das sedimentierte organische
Material wurde unter Stillwasserbedingungen ab-
gelagert und durch reduzierte Sulfatreduktion
(sulfat-limitiert) im Sediment konserviert (hohere
HI-Werte). Nachweisbare vollmarine Bedingungen
etablierten sich in der Paratethys erst wieder ab der
Nannoplanktonzone NP 24 (ROGL 1999). Marine
Einfliisse deuten sich jedoch bereits in der basalen
Eggerding-Formation an (Anstieg des di-/tri-
MTTC-Verhiltnisses; Abb. 7.10).

Vergleichbare Prozesse wie die zuvor ge-
nannten kdnnen am unteren Hang bis zum Becken-
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zentrum vorgeherrscht haben (unter Beriick-
sichtigung der in Kap. 4 erwdhnten Unsicherheit
der stratigraphischen Zugehorigkeit des oberen
Kernintervalls in der Bohrung Obhfl). Die in der
Bohrung Obhf1 ermittelten Daten &hneln denen der
Eggerding-Formation in der Bohrung Oschl (vgl.
Abb. 54.6 und 7.10). Unter Annahme alters-
gleicher Sedimentation deuten sich vom oberen
zum unteren Hang vergleichbare Stagnations-
tendenzen an.

Mit der Ablagerung der Eggerding-Formation
im Molassebecken scheint sich die Akkumulation
organischen Kohlenstoffs bis in das frithe Miozén
dann auf den noérdlichen Beckenrand zu konzen-
trieren (Abb. 2.5). Dieser Zeitabschnitt vom be-
ginnenden Oligozéin bis in das frithe Miozédn gilt
als lidngste ,,anoxic event“-Phase in der Paratethys-
Entwicklung (POPOV & STOLYAROV 1996).
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8. Paldo-Ozeanographie am Nordrand der
westlichen Zentral-Paratethys an der
Eozin/Oligozin-Wende

Im Unterschied zu problematischen biostrati-
graphischen Parallelisierungen von Sedimenten in
Randmeeren ermoglichen lithostratigraphische
Korrelationen, ereignisabhéngige Entwicklungen
in unterschiedlichen Beckenbereichen ansatzweise
miteinander zu vergleichen. Die E/O-Grenze mit
ihrer globalen Klimaverdnderung ermdglicht der-
artige lithostratigraphische Vergleiche in der west-
lichen Zentral-Paratethys, da die sedimentére Ent-
wicklung im oberésterreichischen Molassebecken
in engem genetischen Zusammenhang mit zeit-
gleichen Entwicklungen in den &stlich angrenzen-
den Beckenbereichen steht. Dies sind einerseits die
Waschberg-Einheit sowie andererseits die Zdanice-
Einheit in den Flyschdecken an der AuBenseite der
alpinkarpatischen Front (Abb. 8.1), die am Konti-
nentalhang des siidostlichen Randes der Bohmi-
schen Masse in der zentralen Paratethys abgelagert
wurden.

Vergleiche der paldo-ozeanographischen Ver-
dnderungen an der E/O-Grenze im oberoster-
reichischen Molassebecken mit denen der Wasch-
berg- und Zdéanice-Einheit (in besonderen Fillen
auch Verweis auf die Pouzdrany-Einheit als proxi-
males isochrones Analogon der Zdéanice-Einheit

des oberen Bathyals) beruhen auf KHROVSKY
(1995a, b), KRHOVSKY et al. (1993, 2001), ROGL
(1996, 1998a, b, 1999) und ROGL et al. (2001).
Relevante Darstellungen anderer Autoren werden
jeweils gesondert zitiert.

Die Waschberg-Einheit lagert im Oster-
reichischen Sektor als tektonische Decke zwischen
dem autochthonen Molassebecken und dem Uber-
schiebungsgiirtel der Ostalpen und W-Karpaten
(Abb. 8.1). Sie wurde nach NW {iber untermiozéne
Molassesedimente (Karpatium) iiberschoben und
fallt nach SE unter iiberschobenen Rhenodanu-
bischen Flysch ein.

In der Waschberg-Einheit sind in einer Abfolge
neogener und auch z.T. oligoziner Tiefwasser-
sedimente verschiedene tektonische Keile alterer
Gesteine eingeschaltet (Oberjura-Eozén). Diese
iiberschobene, gefaltete und gestorte Einheit tritt
auf einer Linge von ca. 50 km und einer Breite
von 4 bis 12 km zutage.

Die zum Vergleich herangezogenen eozidnen bis
unteroligozédnen Sedimente der Waschbergzone
stammen aus Profilen 6stlich Ottenthal (W in Abb.
8.1) und gehoren zu einem tektonischen Keil aus
Sedimenten, der in untermiozéne ,,Schiefrige Ton-
mergel”“ eingeschuppt ist (ROGL et al. 2001 sowie
darin aufgefiihrte detaillierte Angaben zur Profil-
tektonik).

T
TECTONICAL SITUATION + o Brno v
and position of investigated area |+
FF F F F F F FFFF
+ + 4+ + + + + + + Q)Q
+ o+ o+ o+ o+ o+ + + o4
+ 4+ + + + + 4 + + S
+ o+ 4+ + o+ + +
+ + 4+ + + (\Q + o OH
+ + + + é'\\(b + + P
+ + + &+ +
+ + Q)éQ*' + + +
+ o+t o+ o+ o :
+ + + + 3 y
+ + + = ~ -, - w \.//
+ + oL ] /A
+ + # 1
+ +
+ +
+ + o I:l Zdé4nice Unit
+ o
‘b{b - Pouzdrany Unit
(]
2
o\'b% &0 Rhenodanubian-
QA o ) fb@fb Magura Flysch
Danu &/ K . (\0 ;
2z W Parcozo
.“...
.‘Q}C‘.‘.
0’ O 'e® O
® 0D \Q 4 0 20 40 km
o ...o.&‘ ?~ ) .o L 1 1 ]
e 8 0888 L) .\u‘.

Abb. 8.1: Waschberg-, Zdanice- und Pouzdiany-Einheiten vor dem Alpen-Karpaten-Sytem

(nach ROGL et al. 2001).

Schwarze Felder = Mesozoische Klippen, W = Untersuchungsprofil in der Waschbergzone, E = Ernstbrunn,
H = Hustopece, K = Korneuburg, L = Laa, N = Nesvacilka-Graben, P = Pouzdfany, S = Sitborice, St = Stockerau,

V = Vranovice-Graben, Z = Zdanice.
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Diese Profile der Waschberg-Einheit, die ihrer-
seits als Verldngerung der allochthonen Molasse
vor den Alpen angesehen wird (STEININGER et
al. 1986), finden ihre norddstliche Fortsetzung in
der Zdanice-Einheit in Méhren, einem Teil des
duBeren westlichen Flyschgiirtels der Karpaten
(ELIAS et al. 1990; Abb. 8.1).

Die Zdanice-Einheit im siidlichen Mihren
bildet eine Deckeneinheit der dulleren Westkarpa-
ten, die auf die Pouzdfany-Einheit nach NW {iber-
schoben wurde (Abb. 8.1). Letztere wurde auf
autochthone Sedimente der Karpaten-Vortiefe
iiberschoben. Die Sedimente der Zdanice-Einheit
wurden im mittleren bis unteren Bathyal abgelagert
(KRHOVSKY et al. 1993 sowie darin aufgefiihrte
detaillierte Angaben zu den Untersuchungspro-
filen). Die Pouzdfany-Einheit hingegen wurde im
oberen bis mittleren Bathyal vor tiefeinge-
schnittenen submarinen Tilern abgelagert. Thre
spateozdnen bis friilhmiozénen Einheiten wurden
wihrend des Karpatiums durch die Zdanice-
Einheit abgeschert.

Im Folgenden werden zeitgleiche Entwick-
lungen der zentralen Paratethys in unterschied-
lichen Zeitscheiben am E/O-Ubergang verglichen,
um kurz- und langskalige Unterschiede, Gemein-
samkeiten und Tendenzen des paldo-ozeanogra-
phischen Werdegangs herauszuarbeiten und, unter
Beriicksichtigung von lateralen Faziesédnderungen,
diese korrelieren zu konnen. Isochrone, z.T.
unmittelbar der E/O-Grenze folgende sedimentére
Abldufe in randlichen Bereichen der zentralen
Paratethys (Inntal-Tertidr, Ungarisches und Slowe-
nisches Paldogenbecken), aber auch im ostlichsten
Bereich der zentralen Paratethys (Menilit-Forma-
tion im Karpatenflyschbecken Siidost-Polens), er-
lauben keine lithostratigraphischen Korrelationen
mit der westlichen Zentral-Paratethys. Jedoch sind
vergleichende Aussagen zur Entwicklung der
zentralen Paratethys an der E/O-Wende moglich.

In einem ersten Syntheseschritt werden die
Verdnderungen der unterschiedlichen paldo-
ozeanographischen Bedingungen am Nordrand
des oberosterreichischen Molassebeckens darge-
stellt. Daran anschlieBend werden diese mit den
jeweiligen Verdnderungen der unmittelbar ostlich
angrenzenden Beckenbereiche verglichen, um die
regionalen paldo-ozeanographischen Prozesse der
ersten Paratethys-Isolierung zu untersuchen. Feh-
lende geochemische Daten der Sedimente der E/O-
Grenze in der Zdanice-Einheit und der Waschberg-
zone verhindern bislang direkte Vergleiche mit den
entsprechenden isochronen Akkumulationspoten-
tialen fiir organischen Kohlenstoff zum Oster-
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reichischen Molassebecken, um detailliertere pa-
lao-ozeanographische Wechselwirkungen heraus-
zuarbeiten. Im zweiten Abschnitt wird der Versuch
unternommen, lithostratigraphische Einheiten der
zentralen Paratethys unter Beriicksichtigung be-
kannter Profilabfolgen benachbarter Gebiete zu
korrelieren.

8.1. Offenmarine Bedingungen
(spétes Priabonium, NP 19-20)

Infolge der Subduktion der Europédischen Platte
unter die Adriatische Platte fiihrte die daran ge-
koppelte rapide Ausweitung und Vertiefung des
Molassebeckens im spdten Priabonium zum Er-
liegen der bis dato vorherrschenden Karbonat-
sedimentation, die durch Ablagerung von Litho-
thamnienkalken auf der Zentralen Schwellenzone
(Abb. 5.1.1, 2.8) und Detritusschiittungen in die
vor- und riickgelagerten Randgebiete gekennzeich-
net war (DOHMANN 1991; SISSINGH 1997; RASSER
2000). Im oberosterreichischen Molassebecken
filhrten fortan verdnderte ozeanographische Be-
dingungen zu markanten Sedimentationsdnderun-
gen, an die die Entwicklung von Bodenstromun-
gen, anfinglich auch am oberen Hang, gekoppelt
war. Die folgende Zeitspanne zeichnete sich durch
ein massives Akkumulationspotential fiir organi-
schen Kohlenstoff aus und wird durch die Schon-
eck-Formation, spéiter durch die Eggerding-Forma-
tion représentiert.

Im oberdsterreichischen Molassebecken kam es
wéhrend des spiten Priaboniums (NP 19-20) zur
Ausbildung eines geschichteten Wasserkdrpers
(kaltes boreales Tiefenwasser, warmes Ober-
flichenwasser aus der Tethys) mit einer thermi-
schen (thermohalinen?) Grenzschicht, die zur Ent-
wicklung dysoxischer Bodenwasserbedingungen
fiihrte (Abb. 8.2). Hohe Produktivititen des Ober-
flachenwassers ermoglichten schon hohe Akkumu-
lationsraten fiir organischem Kohlenstoff am obe-
ren Hang, jedoch wurde infolge starker friihdia-
genetischer Uberprigung (bis hin zur Bildung
authigener Karbonate) z.T. mehr als 50 % dieses
organischen Materials abgebaut (Abb. 5.2.3). Am
unteren Hang hin zum W-E-gestreckten Becken-
zentrum wechselten Phasen ruhiger Ablagerungs-
bedingungen mit solchen intensiver Stromungs-
aktivitdt ab, wihrend der sedimentiertes organi-
sches Material aufgearbeitet wurde. Sediment-
intervalle der ruhigen Phasen zeichnen sich durch
Cor-Gehalte von 1-2 % aus.

Obwohl erst fiir die E/O-Grenze beschrieben,
scheinen sich Vorliufer klimatischer Anderungen
bereits im oberen Priabonium abgezeichnet zu
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Abb. 8.2: Zusammenfassende Darstellung der paldo-ozeanographischen Verdnderungen an der E/O-Grenze am
oberen Hang des oberdsterreichischen Molassebeckens (Biozonierung nach BERGGREN et al. 1995; Meeres-
spiegelkurve nach HAQ et al. 1987). Tendentiell vergleichbare Entwicklungen lassen die ostlich angrenzenden
Beckenbereiche (Waschbergzone, Zdanice-Einheit) erkennen. % = Vulkanische Lage(n).

haben. Auswirkungen dieser verdnderten Umwelt-
bedingungen sind zyklische Sedimentfolgen (z.B.
wechsellagernde tonige bis kalkige Mergel in der
Bohrung Fil) am oberen Hang (oberes bis mitt-
leres Bathyal), deren Steuerung in Analogie zur
Zdanice-Einheit im siidlichen Mihren auf verin-
derte Intensitidten der Jahreszeiten zuriickgefiihrt
werden kann (Abb. 8.3). Demzufolge scheinen sich
ausgepragtere Saisonalititen in phasenabhéngigen,
hoéheren Produktivitidten mariner Globigerinen und
somit hoheren Karbonatgehalten abzubilden
(KRHOVSKY 1995b; KRHOVSKY et al. 1993).
Schwankungen der Karbonatproduktion bei gleich-
zeitiger, relativ konstanter Bildung von organi-
schem Kohlenstoff wird durch eine negative Kor-
relation zwischen den Cg,- und Cy,p-Gehalten
unterhalb der C,,-reichen Tonsteine in der Boh-
rung Fischlham 1 in Anlehnung an RICKEN (1991)
belegt (Abb. 8.3).

Diese Hochproduktivititsintervalle zeichnen
ebenfalls Phasen nach, wihrend derer Phosphat-
gesteine am oberen Hang gebildet wurden. An
diese Phasen waren sowohl verminderte Sedimen-
tationsraten in Kombination mit Schwankungen
der Sauerstoffgehalte des Bodenwassers gebunden,
dariiberhinaus wohl auch hohere Eintragsraten

terrigenen organischen Materials. Ein Ausbleiben
der Bildung von Phosphatgesteinen war im wesent-
lichen an die Ausbildung permanenter anoxischer
Bodenwisser gekoppelt, letztendlich als Folge zu-
nehmender Beckenabschniirung, die sich auch in
leicht erhohten Oberflachensalinititen ausdriickte
(sieche Erhohungen der di-/tri-MTTC-Verhiltnisse
in Abb. 5.4.5).

Die alte Bezeichnung fiir die Schéneck-Forma-
tion, ,,Fischschiefer®, verweist auf Funde von Clu-
peoidei, die im Untersuchungsmaterial zwar dis-
pers verteilt, jedoch nur duflerst selten auftreten.
Inwieweit ihr Auftreten ebenfalls zyklischen Ver-
anderungen (Abhéngigkeit von schwankenden
Trophien des Oberflichenwassers in Anlehnung an
das El Niflo-Phdnomen) unterworfen war, ist bis-
lang ungeklart.

Zeitgleich herrschte im Bereich der Wasch-
berg-Einheit ein variables Ablagerungsmilieu, in
dem Sedimente der ,,Reingrub-Formation* gebildet
wurden (Bezeichnungen fiir Formationen und Ein-
heiten der Waschberg- und der Zdanice-Einheit in
Abb. 8.4). Diese bestehen u.a. aus pelagischen
Mergel- bis Tonsteinen, in die Nummuliten-Sand-
steine eingeschaltet sind. Jedoch sind bislang ein-
zelne lithologische Einheiten dieser Formation,

109



Paldo-Ozeanographie

*(0007) 19319 she udje( "SueH USISQO WE | WEY[YSI] Suniyog Iop ul
UOTJBULIO, 02UQUDS 1op udFunpiqieydsoyd pun sLop-[H “OSSIUIBYIA pun -§/*°)) 03eyoSieuoqies| uajongsod uoSunjuemydssjgieuosies yonp 1op Sunjjoisied :¢'g "qqy

= uassjey
= FH-ueuweyiouy

@.\xd
@R
_ bd =
_ =
| Zd =
]
_ [
| ed =
) | ol
.m | vd =
= _ =
; _ Gd =
© | -
K “ 9d =
| —
m @
1
_ A
_ Q@
1
1
_ A
" =<
" :ﬁ__mcow_amV
<4— 2duEs n
.m _ (1eMeUOSIES usNoos} "
= | 2IBYOBMUDS) ——p
ol Jyonay
(] :
£ 1eNzINAZ N
!
€ |
T
©I
€1
5l
Z1
1
1
1
1

08 09 OF 0¢ 009 003 007 00€ v € z | 8 9 ¥ ¢
(%) aibojessuiuuol  (**9B/mybw) |H S0 (%) ™0

oL 8 9

2
(%) *°0

E/O-
Ubergang

wi

) MouAqg we

Phosphatbildung:
in Phasen maximaler Saisonalitat,
daran gekoppelter maximaler Karbonatproduktion

sowie erhohter Sauerstoffgehalte im Bodenwasser.

110



Paldo-Ozeanographie

insbesondere Karbonateinschiibe, hinsichtlich ihrer
genetischen Beziehung zu dieser Formation noch
ungeklart.

Wiéhrend des jiingsten Priaboniums kam es im
Ablagerungsbereich der Zdanice-Einheit im mitt-
leren bis tiefen Bathyal des Hangbereiches zu-
néchst zu einer ausschlieBlichen Tonsedimentation
(organisch-armer? ,,Green Clay*; Abb. 8.4). Diese
wird von KRHOVSKY (1995b) als Auswirkung
einer Sedimentation unterhalb der fiir das aus-
gehende Eozdn charakteristischen flachen CCD
(nach POMEROL & PREMOLI-SILVA 1986) inter-
pretiert. Erste Karbonateinschaltungen an der
nahen E/O-Grenze verweisen auf eine Verlagerung
der CCD (nach THUNELL & CORLISS 1986) infolge
Produktivititserhohung durch intensivierte ozea-
nische Zirkulation (KRHOVSKY 1995b). Anderer-
seits besteht die Moglichkeit, dall bereits stirkere
Frischwasserzufliisse fiir diese Produktivitétser-
héhungen verantwortlich gemacht werden konnen
(BUDILOVA et al. 1992). Bereits vor der E/O-
Grenze zeichnen sich Produktivititsdnderungen
durch langskalige Exzentrizititszyklen (und diese
iiberlagernde kiirzerskalige Zyklen) in Form alter-
nierender Mergel-Ton-Abfolgen ab (Untere ,,She-
shory Mergel®; Abb. 8.4). Diese werden auf zuneh-
mend verdnderte Klimabedingungen zuriickge-
fuhrt, die Vorldufer der an der E/O-Grenze auf-
tretenden ausgeprigten Saisonalititen sein kdnnen.

Die oben dargestellten Interpretationsansitze
hinsichtlich der klimatischen Anderungen an der
E/O-Grenze beruhen auf Untersuchungen mariner
Systeme (Literaturzusammenstellung in Kap. 1).
Jedoch miissen auch die Untersuchungsergebnisse
terrestrischer Okosysteme und deren Reaktion auf
verdnderte Umweltbedingungen miteinbezogen
werden. So wurden durch die Untersuchung unter-
und oberoligozéner Floren des zirkumalpinen Rau-
mes relativ gleichformige, warmhumide Klima-
bedingungen rekonstruiert, die sich durch mittlere
Jahrestemperaturen von 15 - 17°C und jéihrliche
Niederschlagsraten von 1000 - 1300 mm auszeich-
neten (HEMLEBEN et al. 1997). Dementsprechende
Wechselwirkungen zwischen terrestrischen und
aquatischen Bereichen konnen insbesondere in
Randmeersituationen von grofler Bedeutung sein
(z.B. die ausgeprigte saisonale Temperaturabhén-
gigkeit des Oberflichenwassers in der Ostsee;
MATTHAUS 1996).

8.2. Die Eozin/Oligozan-Grenze
(incl. NP 21)
Im oberosterreichischen  Molassebecken
herrschten an der E/O-Grenze noch marine Bedin-

gungen, die sich durch Ablagerung von Globige-
rinenmergeln am oberen Hang nachweisen lassen
(Einheit ,,b* der Schoneck Formation). Jedoch zei-
gen sich am oberen Hang, wie in Kap. 8.1. bereits
angefiihrt, alternierende Abfolgen Globigerinen-
darmerer und -reicherer Schichten (Abb. 8.3). Die-
ses Phdnomen wird auf Produktivitdtsinderungen
infolge klimatischer Anderungen zuriickgefiihrt.
Im untersuchten Beckensegment bildete sich eine
zunehmend stabilere Wasserschichtung mit einer
bis in die photische Zone reichenden Chemokline
aus. An der E/O-Grenze zeichneten sich massive
Reduktionen bzw. Anderungen der Produktivititen
steransynthetisierender Organismen ab. Die Kon-
servierung des organischen Materials dieser Orga-
nismen im Sediment wurde jedoch durch ver-
minderten bakteriellen Abbau kompensiert. Ande-
rungen des klimatischen Umfeldes hin zu ausge-
pragteren Jahreszeiten (4°C kéltere Winter; IVANY
et al. 2000) zeichneten sich im Eintrag des sich
abrupt verdndernden Erosionsmaterials der Boh-
mischen Masse ab (verdndertes Tonmineralspek-
trum; Abb. 8.3), das phasenweise in Form von
Triibestromen die proximalen Beckenbereiche er-
reichte. Jedoch belegen nur noch untergeordnete
Haufigkeitsschwankungen im Globigerinen-Auf-
treten zunehmend gleichférmige ozeanographische
Bedingungen. Vulkanische Lagen, die Marker-
horizonte in Sedimentabfolgen am oberen Hang
darstellen, belegen die zu dieser Zeit aktiven tek-
tonischen Verdnderungen. Anders als im Unga-
rischen Paldogenbecken (BRUKNER-WEIN et al.
1990) haben diese jedoch nicht zu massiven Néhr-
stoffverdnderungen im Wasserkdrper gefiihrt.

Im éltesten Oligozin unmittelbar nach der E/O-
Grenze erfolgte eine abrupte Anderung des Sedi-
mentationsgeschehens: ausschlieBlich Tone wur-
den abgelagert und ermdglichten eine starke Akku-
mulation von organischem Material, das infolge
der Impermeabilitit des versiegelnden tonigen
Substrates nur noch untergeordnet bakteriell abge-
baut werden konnte. Diese Phase scheint durch
eine oberflichennahe Trennschicht des Wasser-
korpers ausgezeichnet gewesen zu sein, unterhalb
der anoxische Bedingungen herrschten. In diesem
anoxischen Bodenwasser wurde biogenes Methan
zu Kohlendioxid oxidiert und verdnderte massiv
den Kohlenstoffthaushalt des Oberflichenwassers.
Kleinste Pyritframboide, die im anoxischen Boden-
wasserkorper gebildet wurden, regneten auf das
Sediment herab. In der flachen, sauerstoffhaltigen
Oberflichenwasserschicht traten  Globigerinen
nicht mehr auf. Diese massiven Anderungen
kénnen in einem Zusammenhang mit dem ab-
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rupten Abfall des Meeresspiegels in der Nanno-
planktonzone NP 21 stehen (Abb. 8.2) und bilden
sich auch in den 0stlich angrenzenden Beckenbe-
reichen ab. Erste periodische Karbonateinschiibe
am oberen Hang, vergleichbar dem jiingeren
Dynow Mergelstein (Abb. 5.1.2), verweisen als
Vorboten auf folgende reduzierte Oberflichen-
salinitdten (Abb. 5.4.5).

Am Ubergang vom unteren Hang zum Becken-
zentrum (Bohrung Oberhofen 1) traten zunéchst
weiterhin neben Rutschungen aus héhergelegenen
Hangbereichen periodisch Stromungen auf, die zur
Aufarbeitung und Umverteilung von Sediment-
material fiihrten. Es besteht die Moglichkeit, dal3
auch am Ubergang vom unteren Hang zum
Beckenzentrum ruhigere Sedimentationsbedingun-
gen unter anoxischen Bedingungen zur Ablagerung
organisch-reicher Sedimente fiihrten.

Im Bereich der Waschberg-Einheit zeichnet
sich die E/O-Grenze -ebenfalls durch einen
Wechsel von marinen Bedingungen, unter denen
noch stark diversifiziertes Nannoplanktonleben
moglich war und Globigerinenmergel abgelagert
wurden, hin zu ozeanographischen Bedingungen
aus, die 6kologisch extremere Lebensbedingungen
boten. Letztgenannte werden als Auswirkungen der
beginnenden Isolierung der Paratethys interpretiert,
in deren Folge bereits massive saisonale Salinitits-
schwankungen aufgetreten sein konnen. Folge die-
ser verdnderten ozeanographischen Bedingungen
waren anoxische Bodenwisser, die zu massiven
Akkumulationen organischen Kohlenstoffs fiihrten.

Im Ablagerungsbereich der Zdanice-Einheit
wurden an der E/O-Grenze und in unmittelbarer
Folge in Analogie zur Schoneck Formation kalk-
drmere- und reichere Mergel abgelagert (,,She-
shory Mergel®). Deren Bildung wird auf die nun
verdnderten, intensiveren Saisonalititen zuriickge-
fihrt. In Analogie zur Schoneck Formation
herrschten auch hier héhere Akkumulationsraten
fiir organischen Kohlenstoff, die auf zunehmende
Bodenwasseranoxien zuriickgefiihrt werden. Ur-
sache hierfiir konnen stirkere Frischwassereintrige
gewesen sein, die zu einer Dichteschichtung des
Wasserkorpers fiihrten.

8.3. Fortschreitende  Paratethys-Abschnii-
rung nach der Eozin/Oligozin-Grenze
(NP 22 und untere NP 23)

Wihrend der Zeitspanne, die die Nanno-
planktonzone NP 22 und den unteren Teil der
NP 23 umfalit, zeichnete sich das Oberfldchen-
wasser der zentralen Paratethys, die zunehmend
isoliert wurde, durch abnehmende Salinitidten aus.

112

Demzufolge wurde diese Phase der Paratethys als
,»Solenovian Sea* bezeichnet (RUSU 1988) und mit
der Situation des heutigen Schwarzen Meeres
verglichen (BALDI 1984).

Im oberdsterreichischen Molassebecken (wie
auch in den Ostlich angrenzenden Beckenbe-
reichen) manifestiert sich die Isolierung der Para-
tethys zu einem Randmeer durch massive Ande-
rungen der ozeanographischen und sedimentéren
Bedingungen. Durch nun auftretende starke Frisch-
wassereintrdge vom angrenzenden Festland nahm
die Oberflachensalinitit abrupt ab und das sedi-
mentére Signal einer bis in die photische Zone
reichenden anoxischen Bodenwasserzone wurde
abgeschwicht. Eine Wasserschichtung scheint
durch dichteres, normal-marines Bodenwasser und
leichteres, brackiges Oberflichenwasser ermdg-
licht worden zu sein. Die geringen Salinitdten des
Oberflachenwassers boten planktischen Foramini-
feren kein geeignetes Habitat. Weiterhin wurde
noch massiv organischer Kohlenstoff akkumuliert,
moglicherweise unterstiitzt durch eine geringe
Sedimentationsrate, Nahrstoffzufuhr von auflen
und durch Phosphatfreisetzung aus den Sedimen-
ten unter noch anoxischen Bodenwasserbedin-
gungen. Dieses Szenario ermoglichte die Auf-
rechterhaltung der Produktivitit (P-Freisetzung als
eine Art ,,Figendlingung®“ wie im Mittelmeer zur
Zeit der Sapropelbildung und im heutigen Got-
landbecken der Ostsee; EMEIS et al. 2000; STRUCK
et al. 2001).

Im Bereich der Waschberg-Einheit zeichnet
sich ebenfalls die zunehmende Verbrackung in
Form eines Sedimentationswechsels aus. FEine
durch ausgeprigtere Saisonalitit und Abkiihlung
gesteuerte, zyklische marine Sedimentation von
Mergeln mit unterschiedlichen Tonanteilen und
Anteilen an organischem Material (obere ,,Otten-
thal-Einheit*) wurde zunehmend durch ein Sedi-
mentationsgeschehen unter reduzierten Salinititen
abgelost  (,,Untere ,,Galgenberg-Einheit™; Abb.
8.4). Diese Wasserbedingungen verhinderten ein
weiteres Auftreten von Foraminiferen und kalki-
gem Nannoplankton. Ursache hierflir waren stei-
gende Niederschlagsraten und Frischwasserein-
trige, die zu einer Eutrophierung durch verstérkte
Silikatzufuhr von Land fiihrten und das Auftreten
von Diatomeenbliiten forderten (,,Obere Galgen-
berg-Einheit®).

Im Ablagerungsbereich der Zdanice-Einheit
lassen sich nach der E/O-Grenze vergleichbare
Szenarien der Beckenisolierung rekonstruieren.
Das Wechselspiel feuchterer und trockenerer
Perioden und daraus resultierender schwankender
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Oberflachensalinitdten und Redoxbedingungen des
Bodenwassers steuerten zundchst zyklische Sedi-
mentationsphasen. Diese werden auf Pridzessions-
zyklen mit stark variierenden Saisonalititen im
ersten Teil eines priagnanten, langen Exzentrizitits-
zyklus zuriickgefiihrt (ca. 440.000 Jahre Dauer).
Wiéhrend dieser Zeit wurde der untere Teil der
,»Subchert-Einheit“ abgelagert (Abb. 8.4). Den
sedimentéren Varianzen wahrend des alteren Teils
des genannten Exzentrizitdtszyklus folgte eine aus-
geglichenere, feuchtere Periode ohne ausgeprégte
Saisonalitdten, wihrend der braune, siltige Mergel
zur Ablagerung kamen (Oberer Teils der ,,Sub-
chert-Einheit*).

Das Auftreten von Spiratella sp.-Horizonten
und die daran gekoppelte geringe Diversitit der
Pteropoden-Fauna, die sich {iber einen Grofiteil des
gesamten Paratethys-Beckens verfolgen 146t, ver-
weist in der NP 22 auf deutlich erniedrigte Jahres-
mitteltemperaturen infolge von Kaltwasserein-
briichen und geringere Salinitdten (Auftreten von
Braarudosphaera bigelowii, eine fiir reduzierte
Salinitidten indikative Spezies). Moglicherweise
kénnen somit auch Temperaturgradienten inner-
halb der Wassersdule fiir deren Schichtung verant-
wortlich gewesen sein (BALDI 1986).

Im unteren Teil der Nannoplanktonzone NP 23
kam es wihrend eines Exzentrizititszyklus zu
pelitischer Sedimentation, die, wie in der Wasch-
bergzone, durch starke Diatomeenbliiten iiberprégt
wurde (sog. ,,Chert-Einheit™). Auch hier war ein
Lebensraum fiir kalkschalige Mikro- und Makro-
fauna und -flora nicht mehr gegeben.

8.4. Die Paratethys als isoliertes Randmeer
(mittlere NP 23)

Die stiarkste Phase der Isolierung manifestiert
sich durch die Ablagerung des Dynow Mergel-
steins wihrend der trockeneren Phase eines
Exzentrizititszyklus in der Nannoplanktonzone
NP 23 unter Brackwasserbedingungen. Dieser
Mergelstein stellt ein bio- und lithostratigraphi-
sches Korrelationselement dar, das ebenfalls in den
angrenzenden Beckenbereichen bis in die Gstliche
Paratethys auftritt (POPOV et al. 1993). Das weil3-
graue Sediment besteht fast ausschlieBlich aus
Coccolithen (,,nannofossil chalk®), die haufig re-
kristallisiert sind. Dariliberhinaus treten weitere
Nannofossilien untergeordneter Diversitidt auf.
KRHOVSKY et al. (2001) propagieren auch fiir die-
sen Zeitabschnitt ein d&stuarines Zirkulations-
system, das durch eine positive Wasserbilanz ge-
steuert wurde und zum beschriebenen Salinitéts-
verlust und Sauerstoffarmut fiihrte.

Im oberosterreichischen Molassebecken tritt
der an organischem Kohlenstoff-arme Dynow
Mergelstein mit scharfer Grenze iiber der Schon-
eck Formation auf, jedoch zeigen sich zyklische
Tendenzen, die letztendlich unter Salinititszu-
nahme in der Sedimentation der organisch-reichen
Eggerding-Formation unter normal-salinaren Be-
dingungen miinden. Der Beginn der Ablagerungs-
periode des Dynow Mergelsteins wahrend der
NP 23 zeichnet sich durch eine kurzfristige
Beckenbeliiftung hin zu oxischem bis dysoxischem
Bodenwasser aus. Wihrend mehrerer Zyklen kam
es unter Brackwasserbedingungen jeweils zur Aus-
bildung anoxischer Bodenwasserbedingungen so-
wie zu einem verstirkten Auftreten steransyn-
thetisierender Organismen und abnehmenden
Coccolithophoriden-Bliiten. Diese Bedingungen
filhrten zu einer verstdrkten Akkumulation orga-
nischen Kohlenstoffs. Die Zunahme steransynthe-
tisierender Organismen bzw. Abnahme von Cocco-
lithophoriden innerhalb dieser Zyklen belegt eine
Anderung des Nihrstoffspektrums, ausgeldst je-
weils durch stirkere Frischwasserzufliisse. An
diese Prozesse war wiederum ein Anstieg einer
Chemokline gekoppelt. Auffillig ist die starke
Degradation des organischen Materials wahrend
dieser Phase.

Das Fehlen von Foraminiferen im Dynow
Mergelstein in der Waschbergzone als auch in der
Zdanice-Einheit wird auf reduzierte Salinititen
und hohe Nihrstoffgehalte in einem an Sauerstoff
verarmten Milieu zuriickgefiihrt. Durch Diagenese
von Diatomeensilikat tritt vollstindige Silifi-
zierung in den Sedimenten der Zdanice-Einheit
dieses Zeitabschnitts auf, untergeordnet in der
Waschbergzone. Diese Verkieselungen korrelieren
mit trockeneren Perioden in Phasen hdherer Saiso-
nalitdt, wiahrend der weniger Erosionsmaterial in
das Becken transportiert wurde.

8.5. Marine Zufliisse in das Randmeer-
System Paratethys
(obere NP 23 bis untere NP 24)

Im oberdésterreichischen Molassebecken kam
es zu einer zwar zyklischen, aber kontinuierlichen
Verdnderung des Ablagerungsraumes am oberen
Hang (untere Eggerding-Formation). Ein konti-
nuierlicher Salinititsanstieg ging einher mit der
Ausbildung eines permanenten anoxischen, bis in
die photische Zone reichenden Bodenwasserkor-
pers und Riickgang der Karbonatproduktion durch
Coccolithophoriden. Organisches Material, das ein
im basalen Teil homogenes Herkunftsspektrum
ohne starke Variationen aufweist, konnte zuneh-
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mend konserviert werden. Einschaltungen anders-
artigen marinen, kalkigen Nannoplanktons belegen
die Riickkehr zu marinen Bedingungen. Am
unteren Hang scheinen sich zeitgleich vergleich-
bare Ablagerungsbedingungen eingestellt zu haben
(unter Berticksichtigung der stratigraphisch-proble-
matischen Zuordnung des oberen Kernintervalls
der Bohrung Obhf1).

Im Ablagerungsbereich der Waschbergzone
vollzogen sich gleichermallen wieder allméhliche
Verdnderungen zu vollmarinen Bedingungen
(unterer Teil der Thomasl-Einheit). Diese sind
gekennzeichnet durch das Auftreten gut ge-
schichteter Tonsteine mit bereichsweise kalkigem
Nannoplankton. Diese Sedimentation wird auf
Phasen normalmariner Bedingungen wihrend
kurzzeitig trockener Perioden zuriickgefiihrt, in
denen nur noch untergeordnet Frischwasser dem
Beckenbereich zugefiihrt wurde.

Zeitgleich wurden im Ostlich angrenzenden
Sektor der Zdanice-Einheit siltige Tone abgela-
gert, deren unterschiedliche Farbungen auf unter-
schiedliche Gehalte an organischem Kohlenstoff
schlieBen lassen (untere Sitborice-Einheit). Ver-
gleichbar der Waschbergzone treten Nannofossi-
lien auf, die auf Wiederetablierung normalsali-
narer Bedingungen verweisen.

Auffilliges sedimentologisches Element der
Basis der Sitborice-Einheit in der Zdanice-Einheit,
aber auch der Basis in der Thomasl-Einheit der
Waschbergzone ist das Auftreten von Rutschungen
und fein- bis grobklastischen Schiittungen wéhrend
der oberen Nannoplanktonzone NP 23. Diese sedi-
mentdren Erscheinungen werden mit dem sog.
»Sitborice*“-Ereignis in Zusammenhang gebracht,
das auf einen Meeresspiegelabfall, aber auch auf
tektonische Bewegungen zuriickgefiihrt werden
kann (KRHOVSKY & DJURASINOVIC 1993). Frag-
lich sind die entsprechenden Auswirkungen im
oberdsterreichischen Molassebecken: waren die
zyklischen Sedimentationserscheinungen mit Indi-
katoren starker Stromungsintensitit im Ubergang
vom Dynow Mergelstein zur Eggerding Formation
Folge saisonaler Anderungen des ozeanographi-
schen Systems, Folge submariner Rutschungen
oder Folge der o.g. tektonischen Bewegungen?
Aufgrund des zyklischen Aufbaus und graduellen
Ubergangs zur Eggerding-Formation ist die Han-
gendgrenze des Dynow Mergelsteins nicht exakt
datierbar. Demzufolge bleibt eine Parallelisierung
des Sitborice-Ereignisses mit mdglichen Auswir-
kungen auf sedimentire Phinomene des Dynow
Mergelsteins im oberosterreichischen Molasse-
becken spekulativ.
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8.6. Stratigraphische Parallelisierung des
oberosterreichischen Molassebeckens, der
Waschbergzone und der Zdanice-Einheit

Neben Ubersichtsarbeiten fiir die dstliche Para-
tethys (POPOV et al. 1993; POPOV & STOLYAROV
1996) fiihrte die Fiille einzelner Arbeiten bereits
1984 durch BALDI zu einer stratigraphischen
Korrelation der unterschiedlichen paldogenen Be-
reiche der zentralen Paratethys. ROGL (1996, 1999)
sowie STEININGER & WESSELY (1999) rekonstru-
ierten dementsprechende paldogeographische Kar-
ten fiir die gesamte Paratethys.

Ansitze der lithologischen Korrelation unter-
schiedlicher Beckenbereiche der westlichen Zen-
tral-Paratethys an der E/O-Grenze werden jedoch
durch rasche Faziesinderungen erschwert. Ein
direkter Vergleich der sedimentiren Entwicklung
an der E/O-Grenze zwischen dem Ungarischen
Paldogen-Becken und den Ottenthal-Profilen in der
Waschbergzone wurde von SEIFERT et al. (1991)
durchgefiihrt. Entsprechend der bio- und litho-
faziellen Entwickung bestanden demnach direkte
Zusammenhinge der Ablagerungsraume, die eben-
falls die erste Isolierung der Paratethys nach-
zeichnen.

Ein Korrelationsansatz fiir das hier vorgestellte
Arbeitsgebiet an der E/O-Grenze stammt von
FucHS et al. (2001), die jedoch nicht das eozéne
Entstehungsalter der Schoneck Formation beriick-
sichtigten und von einem Basisalter dieser Forma-
tion in der NP 21 ausgingen. Die Autoren korre-
lierten die jiingere Thomasl-Formation der Wasch-
bergzone mit der Sitborice-Einheit der Menilit-
Formation aufgrund einer dhnlichen Lithologie und
Mikrofossilfilhrung sowie der gemeinsamen sedi-
mentdren Auswirkung des ,,Sitborice“-Ereignisses
an der jeweiligen Basis. Die Autoren betonten je-
doch die lithologischen Unterschiede der Thomasl-
Formation mit der Eggerding-Formation im oster-
reichischen Molassebecken, in der u.a. weniger
Nannoplanktonlagen auftreten sowie Diatomit- und
Menilitlagen fehlen.

KRHOVSKY et al. (2001) und ROGL et al. (2001)
korrelierten lediglich zwischen der Waschbergzone
und der Zdéanice- bzw. Pouzdfany-Einheit (Loka-
litit sieche Abb. 8.1), nicht mit dem Oster-
reichischen Molassebecken, da die erstgenannten
Bereiche vom Oligozin bis in das frithe Miozéin
einer vergleichbaren paldogeographischen und tek-
tonischen Entwicklung im westlichen Flyschgiirtel
der Karpaten unterlagen (unter Beriicksichtigung
einiger fazieller Unterschiede). Die Autoren der
0.g. Arbeiten begriinden dies mit dem kaum mog-
lichen Vergleich der oligozidnen Schichtenfolge der
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Oberosterreich (hier: oberer Hang), der Waschberg und der Zdénice-Einheit, basierend auf der Biozonierung von
BERGGREN et al. (1995). Lithologie-Darstellung der Waschbergzone und der Zdanice-Einheit nach ROGL et al.

(2001). Vereinfachte Darstellung der Lithologie.

Waschbergzone mit derjenigen der Osterreichi-
schen Molassezone, die wihrend des betrachteten
Zeitintervalls zeitweise stirkeren marinen Ein-
fliissen aus dem Westen ausgesetzt war. Ein ein-
heitliches Korrelationselement stellt demzufolge
lediglich der Dynow Mergelstein dar, der becken-
weit in der mittleren NP 23 auftritt.

Die hier vorgestellte Parallelisierung mit dem
oberosterreichischen Molassebecken (Abb. 8.4) ba-
siert auf der Korrelation zwischen der Waschberg-
zone und der Zdanice- bzw. Pouzdiany-Einheit
nach KRHOVSKY et al. (2001) und ROGL et al.
(2001). Ein wesentliches lithostratigraphisches
Korrelationselement stellt der Dynow Mergelstein
dar (mittlere NP 23). Ferner erlaubt die strati-
graphische Nannoplankton-Zonierung der Schon-
eck Formation am oberen Hang (Bohrung Fischl-
ham 1) eine entsprechende Parallelisierung mit den
ostlichen Beckenbereichen, um die einzelnen Ein-
heiten ,,a“ bis ,,c* aufgrund der Alterseinstufung
entsprechend gegeniiberstellen zu kdnnen. Zwar
bestehen Unterschiede der lokalfaziellen Ent-
wicklung an der E/O-Grenze zwischen dem Oster-
reichischen Molassebecken einerseits und der

Zdanice-Einheit und der Waschbergzone anderer-
seits. Dies sind u.a. das Fehlen von Diatomiten,
Meniliten und Spiratella sp.-Horizonten in der
Schoneck Formation, andererseits das dortige Auf-
treten von Phosphatgesteinen und vulkanischen
Lagen. Jedoch zeigen entsprechend dem hier vor-
gestellten Parallelisierungsschema die sedimen-
tdren Einheiten der drei verglichenen Lokalititen
zeitlich vergleichbare Entwicklungen, die die erste
Isolierung der Paratethys dokumentieren (z.B.
laminierte, braune Feinklastika in der NP 22,
Dynow Mergelstein etc.).

8.7. Friiholigozine Sedimente aus Randbe-
reichen der westlichen Zentral-Paratethys

Eine kurze Beschreibung friitholigozéner Sedi-
mente der inneralpinen Molasse der Unterinntal-
Region (,,5 in Abb. 1.3 bzw. ,Héring* in Abb.
2.6b) und des Slowenischen Beckens (,,9° in Abb.
1.3) sei hier abschlieBend angefiihrt, um deren
paldo-ozeanographische Entwicklung derjenigen
der nordlichen Regionen gegeniiberzustellen.

Im inneralpinen Tertidr sind Sedimente der
E/O-Grenze nicht zweifelsfrei belegt, jedoch wer-
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den Grobklastika mit hangenden organisch-reichen
Feinklastika (,,Haring Formation*) als Grenzab-
lagerungen vermutet (SCHERBACHER et al. 2001).
Eine daran anschlieBende Mergelsedimentation
(,,Zementmergel“ der Paisslberg-Formation) im
dltesten Oligozin (oberste NP 21 bis mittlere NP
23; SCHERBACHER et al. 2001) war an eine rapide
Vertiefung des Ablagerungsmilieus auf max. ca.
1000 m gebunden (ORTNER & STINGL 2001).
Wihrend dieses Zeitabschnitts herrschten keine
dem nordlichen Bereich entsprechende sauer-
stofffreie, lediglich sauerstoffarme Bodenwasser-
bedingungen in distaleren, tieferen Bereichen vor.
Ablagerung unter normalmarinen Bedingungen mit
Wassertemperaturen von 16 - 23°C wurden durch
Untersuchung der auftretenden benthischen Fora-
miniferenfauna rekonstruiert (SCHERBACHER et al.
2001).

Auch im Slowenischen Becken bleibt die Auf-
16sung der E/O-Grenze aus sedimentiren Serien
fraglich. Sedimente, die an dieser Zeitenwende
abgelagert wurden, werden limnisch-fluviatilen
Ablagerungsraumen sowie darauf folgenden
lagundren und Brackwasserbedingungen zuge-
sprochen. Einsetzende marine Bedingungen wéh-
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rend des unteren Rupeliums spiegeln sich in bis
270 m méchtigen Mergelabfolgen (,,Tegel unit™)
wider, in denen zwei Phasen reduzierter Sauer-
stoffgehalte im Bodenwasser nachweisbar sind.
Die erste derartige Phase bildet demnach die erste
Paratethys-Isolierung ab, die zweite massive
Frischwasserzufliisse, die zu einem den Mittel-
meer-Sapropeliten vergleichbaren Bildungsmilieu
fiihrten (SCHMIEDL et al. 2002). Eine exakte
zeitliche Bestimmung und Abgrenzung der be-
schriebenen Ereignisse ist jedoch nicht moglich.

Die Sedimentabfolgen der Unterinntal-Region
sowie des Slowenischen Beckens weisen aufgrund
ihrer paldogeographischen Positionen und Ent-
wicklungen ab der E/O-Grenze stark kontinental
und siliziklastisch beeinflute Tendenzen in den
basalen Schichten auf. Lediglich die jlingeren Ab-
folgen zeichnen sich durch stirkere Akkumula-
tionstendenzen fiir organischen Kohlenstoff aus.
Ein markantes, lithostratigraphisches Element wie
der Dynow Mergelstein tritt nicht auf. Ein direkter
Vergleich zwischen den Ereignis-gesteuerten Sedi-
mentabfolgen am nordlichen Hang und solchen aus
den zuvor beschriebenen Randgebieten ist somit
nicht moglich.
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Anhang 1
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Anhang 2
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Anhang 4

Analytik

Diinnschliffmikroskopische Untersuchungen wurden an
einem Zeiss Universal MP1k durchgefiihrt. Eine digitale
Bildverarbeitung erfolgte an einem Polari-
sationsmikroskop "Olympus BX60" mit "Olympus UPlan
FI", an das eine digitale Farbkamera "ColorView 12" der
Fa. SIS gekoppelt war. Die Auswertung erfolgte iiber die
Bildanalytiksoftware "AnalySIS 3.1 Pro".

Auflichtmikroskopische Untersuchungen an polier-ten
Anschliffen im weilen Auflicht und unter UV-Bestrahlung
erfolgten an einem ZEISS Axioskop. Messungen der
Vitrinit-Reflexion (R,, %) wurden an einem Leica MPV-SP
(Epiplan  50/0,2  Oel-Objektiv) und  gekoppeltem
Mikroskopphotometer Zeiss Univer-sal MP1k
durchgefithrt im Inst. f. Geowissenschaften (Leoben)
durchgefiihrt. Als Referenzsubstanz diente ein Yttrium-
Aluminium-Granat (R, = 0,899%).

Die raster-elektronenmikroskopischen Unter-
suchungen an ausgewihlten goldbedampften Proben
wurden mit einem LEITZ ESI SUPER Illa (Baujahr 1972)
durchgefiihrt. Die digitale Bilderstellung wurde mit einem
POINT ELCTRONIC-System bewerkstelligt.
Elementanalysen wurden mit einem WinEDS-System der
Fa. Getac durchgefiihrt (beide 1997).

Rontgendiffraktometrische Untersuchungen an Pulver-
und Texturpéparaten erfolgten an einem Diffraktometer der
Fa. Philips (Steuerung PW 1710, Goniometer PW 1820,
Rontgenrohre Cu-Long Fine Focus PW 2273/20) unter
folgenden MeBparametern: automatische Divergenz-
Blende, Schrittgroe 0,020 °2q, Zeit pro Schritt 1,0 sec,
Empfangsspalt 0,Imm und kontinuierlicher Scanmodus.
Fir die Herstellung von  Texturpriparaten zur
Tonmineralanalytik wurde das aufgemahlene
Probenmaterial mit 3-10%igem H,O, dispergiert, das
iiberschiissige H,O, mit einer Zentrifuge beseitigt und
erneut mit 0,01N Ammoniaklésung dispergiert. Die
Abtrennung der Fraktion <2 pm er-folgte mittels einer
programmierbaren Zentrifuge. Die <2pm Suspension
anschlieBend iiber einen Membran-filter filtriert, der Filter
auf einen Objekttrager auf-gebracht. Die Messung erfolgte
im luftgetrockneten und glykolisierten Zustand (zur
Bestimmung des Anteils an quell-fadhigen Tonmineralien).

An ausgewdhlten, analysenfein gemahlenen Proben der
Bohrung  Oberschauersbergl ~ wurden  Haupt- und
Spurenelemente mittels eines Philips PW-1480 Sequenz-
Rontgenfluoreszenz-Spektrometers (MeB-programm SOIL)
an geprefiten Tabletten (5g + 1gr Zellulosepulver)
dankenswerterweise von Prof. Dr. S. Hoernes am
Mineralogisch-Petrologischen Institut und Museum der
Universitidt Bonn durchgefiihrt.

Die Kohlenstoff-und Schwefelbestimmung erfolgte
mittels eines Leco CS-225 (Gase: Druckluft, Sauerstoff
99,5 % rein). Als Standards wurden Leco-Eisenspéne
(332%C, 0,063%S) wund Leco-Stahlringproben
(0,358 % C, 0,0178 % S) eingesetzt. Fiir die Be-stimmung
des organischen Kohlenstoffes wurde die Probe vorher mit
konz. HCL entkarbonatisiert.

RockEval-pyrolytische Untersuchungen erfolgten an
einem Rock-Eval 5 (Delsi Instruments; Gase: Druckluft,
Stickstoff, nachgereinigt, Wasserstoff 5.0). Als Standard
wurde ein IFP-spezifischer Standard IFP 55000 ver-wendet
(S, = 8,62mg KW/g Gestein, TOC = 2,86 %, T =
419°C).

Nach  Vorbehandlung mit 16% H;PO, zur
Karbonatentfernung konnten analysenfeine Proben der
Bhrg. Oschl hinsichtlich 8"TOC and 8"N,, mittels eines
CarloErba/Fisons 1108 CHN Analyzers gemessen werden,
der an ein Massenspektrometer Finnigan MAT Delta S
gekoppelt war. Als Referenzgase wurden reines N, und
CO, verwendet (kalibriert gegen IAEA-Stan-dards N-1 und
N-2 sowie Karbonat NBS-18, NBS-19, NBS-20). Die
Ergebnisse werden dargestellt als: 8"TOC oder "N, =
(RProbe / RStandard '1) * 1000 [%0]- RProbe und RStandard stehen
fiir °C/"*C- oder ""N/"*N-Verhiltnisse des Probenmaterials
und des Referenz-gases. Die Standardabweichung der
Isotopenunter-suchungen lag bei weniger als 0,02%o.
8Ny, des Gesamtgesteins entspricht der N-isotopischen
Signatur des organisch-gebundenen  Stickstoffs in
organisch-reichen Sedimenten (CALVERT et al. 1996;
CAPLAN & BUSTIN 1998). Dies gilt auch fiir den organisch
gebundenen Stickstoff der Oschl-Sedimente aufgrund der
sehr guten Korrelation zwischen TOC and N, (r2 =0,94).
Die Isotopenbestimmungen wurden dankens-werterweise
von Dr. M. VoB am Institut fiir Ostsee-forschung
Warnemiinde (Rostock) durchgefiihrt. Zu-sétzliche C- und
N-Isotopenbestimmungen am organi-schen Material des
Dynow Mergelsteins wurden durch Dr. U. Struck
(Miinchen) zur Verfiigung gestellt.

Analysenfeines Material der Bhrg. Oschl und Obhfl
wurde mit destilliertem Dichlormethan fiir 1 h in einem
Dionex ASE 200-Extraktor bei 75°C und 50 bar extra-
hiert. Nach Abdampfen des Losungsmittels zu einer 0.5 ml
Endlésung in einem Zymark Turbo Vap 500 wurden die
Asphaltene in einer n-Hexan-Dichloromethan-Losung
(80:1) gefallt und durch Zentrifugation abge-trennt. Das in
n-Hexan 16sliche organische Material wurde in die
Fraktionen = der  gesittigten = Kohlenwasser-stoffe,
aromatischen Kohlenwasserstoffe und NSO-Komponenten
mittels MPLC aufgetrennt (Ko6hnen-Willsch MPLY-
Instrument; RADKE et al. 1980Db).

Ein Gaschromatograph mit einer 25 m langen DB-1
Fused-Silica-Kapillarsdule (Innendurchmesser 0,25 mm)
mit einem gekoppelten Finnigan MAT GCQ Ion Trap-
Massenspektrometer  diente der Untersuchung der
gesiéttigten und aromatischen Kohlenwasserstoffe. Die
Ofentemperatur wurde von 70 to 300°C mit einer Rate von
4°C/min aufgeheizt, die Endtemperatur von 300°C
isotherm 15 min gehalten. Helium diente als Trégergas.
Das Massenspektrometer arbeitete im EI-Modus mit einem
Scanbereich von 50 bis 650 Daltons (0,7 sek der gesamten
Scanzeit). Die Daten wurden mit einem Finnigan-
spezifischen Datensystem aufgezeichnet. Die Identifikation
einzelner Komponenten wurde iiber ihre jeweiligen
Retentionszeiten im Totalionenstrom-Chro-matogram und
mittels Vergleich publizierter Massen-spektren gewéhr-
leistet. Relative Anteile sowie Absolut-konzentrationen
einzelner Substanzen in den Gaschromatogrammen der
gesittigten und aromatischen Kohlenwasserstoffe wurden
iiber Peakflichenvergleich mit denen interner Standards
errechnet und auf die jeweiligen Corg-Gehalte
normalisiert.

Letztgenannte organisch-geochemische Untersuchun-
gen wurden dankenswerterweise von PD Dr. A. Bechtel in
der Abteilung fiir Prospektion und Angewandte Sedi-
mentologie im Institut fiir Geowissen-schaften der
Montanuniversitit Leoben (Osterreich) durchgefiihrt.
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Anhang 6

BOHRUNG OBERSCHAUERSEBERG 1 - Schineck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, RBA-Analytik, Kohlehstoff- und RockEval-Daten sowie C-N-Isotopie des organischen Materials - Teil |

Proben-r. | Bohrung | Hern | Kiste | Intervall | Anscrif mnmchﬁ|ﬁ[n_m Torg| Canorg| Cgesamt] 5 ] 2 [Tmax (] Delta 13C | Delta 161
l | I l l |m %) ] |ﬂfdlm@omln gt Gestein| °C) mgKvwncml [%d l [%d
i | n a0 | 514 2] om 056 | 423 143 0.8
3 11 X
3 | n 106] o008 419
3 1 a X 26 0120
3 | 1z 0,12 414
3 | 01n o
3 | 0.28 6 | 410
3 12 X, 0,11 7,74 419
3 |
3 12 410
3 | w2 X X 414
3 | 416
3 12 420
3 3 0,10 417 475
3 13 013 420 A0 ¥543 19
3 | 2
R 214 | azs Jasr]  oaa ass | a1z 436
3 | 13 [srass
3 | 13 |ass0s 56| 220 ] om 410
R X 123 ] 284 soz] oo 422 25,59 147
3 |1
12 2.1 262 01 419 437 254
3 | 1,94 251 oas 419 6
3 4 443 244 032 405 461
3 |

BOHRUNG OBERSCHAUERSEBERG 1 - Schéneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, RBA-Analytik, Kohlenstoff- und RockEval-Daten sowie C-N-Isotopie des organischen Materials - Teil Il

Proben-hr. | Bohrung | Kern | Kiste | Intervall | Anschiiff] Ddnnschiiff| REM | RBA | Corg | Canorg| Cgesamt| S 51 52 Tmax HI Delta 13C | Delta 150
Gestsin t Gestein mg Kig Co

% 1,77 2, 0,08 6,82 421

il 161 24 008 6,64 415

28 X,

2 H 173 316 045 414 352 23
30

31 zs0] 111 391 | 308 0,17 1147 0 09

2 0.35 14,80 415

33 X 013 416

34 0,91 0,04 41

%

36 467 1,53 0.11 418 473

a7 33 0,18 416 477 36,08

k]

3 3| 557 037 17.76 410 523 2642 0165
40 3,00 369 6,68 1,96 028 14 G5 13 43 146
41

42 42

43 314 2.8 415 1,02
L) 470 2.45 ] 411 501

45 fiur 45

46 223) 722 9,435 1,78 11,06 411 1,14
a7

48 X, 0BT 872 1,58 008 308 A0z 35 26,20 06T
48 X

&0 256) 550 2,16 0 2,00 A8 A6 -26,14 168




Anhang 6

BOHRUNG OBERSCHAUERSEBERG 1 - Schéneck-Formation:
Frobenherkunft, Mikroskopie, RBA-Analytik, Kohlenstoff- und RockEval-Daten sowie C-N-Isotopie des organischen Materials - Teil lll

Proben-Mr. | Bohrung | Kern | Kiste | Intervall | Anschiiff] Ddnnschliff| REM | RBA | Corg | Canorg| Cgesamt| S 31 52 Tmax Hi Delta 13C | Delta 16N

] ] ] 1 1 5 I ] O i |
&1 X 0.27 405 104
52 X 147 01,04 41
5 2,13 0.35 405 510 564 151
&
&6
56 1,65 0.8 10,06 A0 ATE
&7
] 2,08 022 224 406 505
59
B 1.2 0.5 406 511 111
&1 X X 1.74 027 410 34 161
B2 H H 1,87 0,33 418 66 164
5]
B
=] 4,16 3.5 19,76 411 475
1= * * 2.50 12.22 414 458 188
&7 b X
=] 337 384 7,21 2 66 0,35 16,74 415 436 -36,54
1=
it} 615 0.24 14,78 408 489
™ H H 4,85 0,31 1745 Al 495 206
T2
73 2,78 0,20 13,8 11
T4 3,14 032 14 76 414 18 1,91
75 385 044 19.06 41

BOHRUNG OBERSCHAUERSBERG 1 - Schineck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, RBA-Daten, Kohlenstoff- und RockEvakDaten sowie C-N-Isotopie des organischen Materials - Teil IV

Froben.hr. | Bohrung | Kern | Kiste | Intervall | Anschiif, Mnmchﬁlﬁlﬁn Corg| Canorg| Cgesamt| & 3] 2 Tmax Al Deita 13C n.|u1ﬁ|
] ] i i 75 i P R A
76 Osent | 2 1
i Osch 1 a41] 031 az|  os7 a9z | a1m 542 2754 232
78 osent | 2 1 X
75 Osent | 2 1 0,33 a1 0.1 406
0 Oschl 1 |4
il Gsent | 2 1 %
2 sent | 2 1 sos| 037 542 |sar] 074 413
ks 2 1
84 2 1 X
5 2 1 73a| 008 3.58 153 as16 | 424 588
% 2| 2 X
14 F s8] 508 0.79 423
8 i azs| 0pa 0,60 419
) I 450 103 433 BENE 165
0 | o2
k-1 2 2 10,1 ] 020 424 540
Er I X
3 i 0,05 343 |am 023 427 543
94 2 2 X
=% I 375 | a7 392 Jogr]  ozs 2138 | 430 510 2945 275
% i b
97 3 ag5| 010 T 423 502
ES i 519 X
) oschl | 2 | 3 034 5,62 031 3534 | 4am 56 3941 219
100 Osch 3




Anhang 6

BOHRUNG OBERSCHAUERSEERG 1 - Schéneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, RBA-Analytik, Kohlenstoff- und RockEval-Daten sowie C-N-Isotopie des organischen Materials -

Teil V

Proben-Mr. | Bohrung | Kern | Kiste | Intervall | Anschiiff] DOnnschliff| REM | RBA | Corg | Canorg| Cgesamt| S 51 52 Tmax HI Delta 13C | Delta 15N
Gestein | gt Gestein mg KWwig Co

101 Oseh 3 | 41548 ¥ 043 | 79 Jsar] 1ama 422 425 565
102 Osen 3 | sasss ose | sas Jas| 140 421 552 274
103 Oschl 3 X X 074 416

104 Oschl 3 425 13
106 3 425

106 3 X X 082 418

107 4 ¥ 179 419 164
108 Qs 1.19 421 2.
109 st 4 0,2 054 218

110 Oschl 4

m Osem a3z2| oas 032 424 612 2963 361
112 schl 4 318 0,30 oar 437 530

13 Osemt 4 X 326] 022 031 427 591

114 Qsei

115 Ose 467 o Jam] osa a1s 542 2
186 Osemt 5 307|108 420 546 219
17 Qsei 5 X 452 273|042 422 5685 331
18 Osent 5 X 122] 028 425 600

19 Osen 5 X nga] war | 1a Jos] 0w 4% 501

120 Qsei 5 %




Anhang 7

BOHRUNG OBERHOFEN 1 - Schéneck Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Teil |

| PmmNr.l Bormrql mml Kiste l mnnl Anschiiff Dﬂnmcﬂﬁ Corg | Canorg] Cgesamt| S $1 S2 Tmax HI
l%ll %) | [l | ﬂﬂldlse-hin g/t Gestein fcllmumucw

50 1| 21.24 114 | 042 030 0.4 47 57
S0z Obht1 1 107 | 0@ 040 246 426 473
503 Qbhi1 15 1 16 040 35 167
504 Qbhi1 3 X 16 036 437 171
505 bhf1 13 3 X 15 2.6 433 113
06 OBhi1 15 3 1.7 022 056 440 193
507 Qbhi1 3 X 10,9 101 462 443 g5
08 2bhi1 15 3 X 16 018 050 447 1749
509 Obhi1 15 | 8 X 14 150
510 2bht1 15 5 X 1Mo 83
511 obht | 15 7 10,9 477 100
512 Obhi1 15 X 4,81 0 Az &0
©bhi1 15 X 114 02 439 148
514 obkit | 15 | @ 3 ws| o051 441 -
515 Qbhi1 15 G X 105 | 0.3 441 222
©bhi1 15 Wwa] o 440 03

Dbkl 14 2 112] 0M 442

Qbhi1 14 | 2 106 | 087 445

©ibht1 14 w4 o2 014 440

Chhi1 14 5 M 114 0.g 43
ouhi1 | 14 | & X 105 | 0.5 k7 441 336
Qbhi1 14 | 7 15| 019 440 137
obkit | 14 | 7 108 | 0.% 441 70

BOHRUNG OBERSCHAUERSBERG 1 - Schoneck Formation:

Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Teil Il

oot | 14 | 9 | 1zas X 0,18 43 122
ot | 14 | o % 0.23 441 157
Cbhit 14 ) 016 435 195
Ophtt 3| X 0.75 435 211
ohet | 13 | d 0.8 443 241
ophit | 13 | 0.5 438 736
5 bht1 3 2 X, 0,50 a1
53 bt | 13 | 2 X 0.5 441
s | o | 13| o 0.9 il 149
533 oot | 13 | 2 0.5 050 212 | 4% 236
524 obhit | 13 | 2 X 0.75 041 1.7 442 =35
Obhf1 13 3 074 044 1.76 ] 7358
obht1 3 4 X
Obhf1 13 5 1.89
Cbhf1 13 [ 37
Dbhif1 13 & X, 155
Obhf1 13 [ X 0.7 1.58
541 obhtt | 13 | 7 w0 | s
542 2bhi1 13 7 a78 143
13 & by 105 1.41
13| s X I Er
545 13 g 871 184
6 13 g 9,98 1.87




Anhang 8

BOHRUNG FISCHLHAM 1 - Schéneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Teil |

| Proben-Nr. I Bohrung I Kern [ Kiste | Intervall l An::HM'[ Dannsehliff |REM| RBA[ Cges c«;l cannrgl s l 81 52 Tmax [ H
O | M % (%] | gtGestein | ght Gestein [n=] mg KWig Corg

301 Fil T 3 X
302 Fil 1 E] 3 i 718 20 EiE]
303 Fil T 7 i g 52l
304 Fil 15 i E [ [
305 Fil 16 X
306 Fi1 4 X
307 Fil 3 i3
308 Fil 10 H E

T Fi 1 %
310 &N X
311 Fil i3
312 Fil 1 x. H
313 Fil 1 14 X X,
314 I T 3 S 7
316 Eil T ) 745 | 1o EEE] 54
316 il 1 B X
317 Fi1 1 £l X
318 Fil 1 5 022 ] CiE] 455
319 Fil 1 5 0,14 4,04 427 81
320 il 1 B X
321 Fi1 1 5 212 414 408
322 Fil 1 6 X
323 Fil 1 3 X
324 il 1 042 1.9 426 455
326 Fi1 1 & 04z 10,36 415 520

BOHRUNG FISCHLHAM - Schéneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Teil 1l
| Proben-Nr. [ Bonm] Kern | Kiste I Interyail [ An:cmrrl Dinnschiiff | REM Rﬂalcwlmml canuml 5 I 1 ] 52 [ Tmax I HI
I | o) | ea | o8 | (4| gtGestein | ghGestein | (°C) | mgKWigCorg

326 Fii [ a7
321 i & 424
328 Fil B 416
329 Fi1 7 A6
330 Fil 7
331 FI1 T i
332 Fil 7 a4
333 Fil 7
334 Fi1 7
336 FI1 B
336 Fi1
337 Frl
338 FI1
339 Fi1 ]
340 Fii E aia a7z
341 Fi 413 535
342 FI1 ] 415 4an
343 Fi1 g a0 aTs
344 Fi1
345 Fii X 417 518
346 Fi1 414 514
347 Fi1 ]
348 Fii B 58 5,05 035 414
348 Fi1 E 378 258 032 411
350 Fii 10 .64 4,55 [iEE] 419




Anhang 8

BOHRUNG FISCHLHAM 1 - Schoneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Tell 1l

I Froben-Nr. I Bohrung | Kem [ Kiste | Intervall I Ammr[ Dinnschiiff | REM RBA[ Caes cornl r.anoru] s I 51 s2 Tmax
| | ea | o] ey | gl gtcestein | gtGestein | o)

1 Fil 1 320 | 24z ] & 1. A5 a1d
362 Fi1 1 416
*3 il T EiE]
EZ] Fil 1 125
%5 Fil 7
6 Fil T %
357 Fil 1 416
358 Fil 1 421
369 Fi1 1 415
360 Fil T % a7
361 Fil 1 415
362 Fil 1 419
363 Fi1 1 415
EZ] Fil T A6
365 Fi1 1 426
366 Fil 1 i
3BT Fi1 1
ES3 il T
%9 Fil T
370 Fil T 7
37 R 7 3.6 052 a8
1 = 7 760 047 Fil
37 Fi 1 X
5 Fi T .01 13 a20 353
375 Fil T 7.6 05 a1g 533

BOHRUNG FISCHLHAM 1 - Schoneck-Formation:
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff- und RockEval-Daten - Teil IV

P P I

| Froben.hr. I Bohrung I Kemn I Histe | Intervall I .nmcnlml mnmmﬁlﬁl?anl t:g‘;-‘ G;;ﬂl ::T;;u

H1 1 4 214 4,85 447 1 20,12 418 591
il T 14 EXE] EXZ] 8,68 AL 500
Fil T 14 X
il T 14 X
Fil T 13 081|455 555
il T 4 I N 5T
il T 5 i
i1 T 5 I R R 77 ] Kl B
il T 5
Fi 5
F =
F =
S Fi 15
389 Fi 5 X
30 v 1 0.24 0.7 511
31 F 06 [
ER Fi E06 03




Anhang 9

Organisch-geochemische Daten und Biomarker der Schéneck Formation in den Bohrungen Oberschauersberg 1 und Oberhofen 1

Proben-Nr.| Extraktmenage | Gesattigte KW KW | NSO 1 Pristan | CPI | da-Methyisterane (Cu) [Sterane | | di-itri- | trl-MTTC | Cyy-Aryiisoprenoid)
{mg/g Corg) {Gew. %) (Gew. ) G ew. S | {Gew.%) | Phytan {pgig Corg) Hopane| MTTC | (pglg Corg) {uglg Corg)
BOHRUNG OBERSCHAUERSBERG 1
12 17 &1 ] E] n.d
K i 3 .45 nd
1 i) 10 1,64 n.d
9 15 5 0.53
3 13 7 0.64
13 i 1,69
B 2,31
14 5 FAE]
1 ] 187
18 7
17 323
5 3,08
1,55
15 144
E 0.54
BOHRUNG OBERHOFEN 1
13 12 nd nd
27 10 nd nd
12 K nd nd
5 10 n.d n.d
E 12 7 nd nd
20 12 nd 1.07
19 E] nd 5 3,24
a8 Fii] 39 nd ar 115
) 132,60 27 n.d §,24 1,25
EE 159,09 FF] nd ¥ii .18




Anhang 10

BOHRUNG OBERSCHAUERSBERG 1 - Schéneck-Formation:
Anorganisch-geochemische Daten

[ 6 | 18 | 26 | 44 | &0 | 70 ] ®#0 ] 1 ] 105 | 106 | 111 ] 193 | 118 |
% | 052 | 054 | 057 | 054 | 058 | 051 | 065 | 0.71 | 068 | 040 | 079 | 0.73 | 050
% | 158 | 135 | 143 | 227 | 297 | 144 | 162 | 147 | 144 | 083 | 139 | 131 | 094
% | 1829 | 1463 | 1938 [ 1359 [ 1335 | 935 | 1653 [ 1902 [ 1699 | 623 [ 20069 | 2262 | 944
% | 3940 | 2414 | 4050 | 3269 | 31,19 | 2555 | 4085 | 4684 | 4161 | 1646 | 5221 | 51,50 | 24,67
% | 062 | 018 [ o1 [ 022 [ o021 | 017 [ 033 [o3e [ 036 [ 021 [ 008 [ o1 [ 092
% | 263 | 215 | 228 | 181 | 161 | 132 | 222 | 238 | 194 | 065 | 243 | 234 | 112
% | 841 | 1412 | 819 | 1812 | 19.23 | 27.05 | 838 | 122 | 377 | 4212 | 0.35 | 0.33 | 29.74
% | 035 | 075 | 057 | 065 | 061 | 044 | 070 | 057 | 066 | 031 | 098 | 096 | 049
% | 0,022 | 0,020 | 0,020 | 0,026 | 0,039 | 0,073 | 0,069 | 0,035 | 0,026 | 0,022 | 0,006 | 0,007 | 0.012
% | 433 | 383 [ 482 | 402 [ 381 | 425 [ 648 | 641 [ 1323 [ 224 [ 362 | 502 | 277
% | 208 | nd | 264 | 248 | 216 | 237 | nd | 3.1 | 1790 | 102 | 058 | 249 | 122
% | 200 | 207 | 177 | 295 | 256 | 302 | 460 | 1010 | 768 | 374 | 432 | 326 | 239
% | 143 | nd | 608 | 1722 | 2015 | 2263 | nd. | 0.3 | #47 | 3063 | 055 | 081 | 23.78
ppm| 104 | 101 | 112 | 170 | 194 | 148 | 148 | 156 | 140 57 135 | 120 59
ppm | 160 | 136 | 129 | 136 | 704 76 116 | 156 | 175 79 171|143 65
ppm | 17 15 [H 75 76 72 il 37 30 E] FE) 20 E]
ppm |50 57 [ 59 75 B3 00 | 136 | 139 [T 30 EE] &1
ppm | 42 [T} [} 51 57 52 76 106 95 [ (B 70 a5
ppm | 89 79 [3 T 85 B 106 | 123 37 [ 127 | 114 58
ppm| 14 4 18 24 38 22 23 3 76 34 28 24 22
ppm | 165 | 139 | 1es | 116 | 108 BT 136_| 145 B5 [E] T61 | 147 | 76
ppm | 322 | 522 | 343 | 628 | 593 | 811 | 326 | 146 | 122 | 536 | 124 | 129 | 285
ppm | 381 | 288 | 210 | 147 | tez 73 a4 | 163 B5 55 195 | 176 58
ppm| 497 | 403 | 366 | 200 | 251 | 232 | 340 | 366 | 209 | 202 | 397 | 405 | 241
ppm |27 76 30 19 5 [E] i 30 75 ik 30 36 =
En ppm| 12 1 1 8 7 3 12 13 18 8 [H 15 &
Th ppm | 12 I 1 [H 10 [ 3 1 7 8 [H [H 1
] ppm | 11 3 7 1q 13 15 13 15 3 F] 5 B 5
Mo ppm | & 5 6 75 79 95 104 24 19 4 3 T 1
Se ppm| 11 ] 0 14 13 11 [F 12 14 11 0 0| 1
SUMME % | #8246 | 73,95 | 89,33 | 96,78 | 98,46 | 99,96 | 82,61 | 94,39 | 110,00 [105,10] 88,17 | 91,63 | 97,32




Anhang 11

BOHRUNG OBERSCHAUERSEBERG 1 - Schéneck-Formation:
Zusatzliche Kohlenstoff- und RockEval-Daten fur das phosphathaltige Interval

| Proben:-N, | Bohrung | Kern

mml Intervall |cem Canorg | Caes 1 sz Tmax (°C) HI
Gesteln Gestein mg KWig Cor:

P1 sch 1 3 11 TiRT2 0,66 5,78 7A47) 0.0 244 420 358
P2 Qschl 3 1" 7678 1.57] 244 4.01 0.20 112 411 453
P3 Oschl 3 11 8082 2149 1.74 3.93) 0.23 10,16 417 AF3
Pd sch 1 3 12 16 20 2,564 3.2 3.8 0.2 14,32 413 559
P5 Qschl 3 12 2830 2,04f 1.91 0.18 8492 415 437
P& Oschl 3 12 7380 1.444) .30 753 014 B4 420 447
PT Qsch ] 3 12 8. 96 1,37] ‘.'-.;1 7.27] 012 568 41 439
P8 Qschl 3 12 8850 1,77] i ,4] 3.17] 0.11 132 422 413




Anhang 12

BOHRUNG OBERSCHAUERSEERG 1 - Dynow Mergelstein
Probenherkunft, Mikroskopie, Kohlenstoff-, RockEval-und C-N-Isctopen des organischen Materials

| Proban-Nr. | Behrung [ Kem ] Kista [ Intarvall | nmcuml nunn-cmwl REM I corg [canerg| cges cucnl 51 sz | Tmax | HI ] Delta 13¢ | Daita 18N I
) | o) || ) | groesten | gtGestein | (') | mgKwigcerg ) ()
D1 Dscht 2 5 5366 X * 163 218 | 612 0.15 10.08 437 550
D2 0scht 2 5 i " 2,08 103 ] 172 227 563 028 2137
03 Dscht 2 s 903 -. 116 10.9 5.7 228 201
D4 Qschi 2 £ 2951 ¥ X 10,7 2 4,24 425 517
DS Dscht 7 A 4550 W 109 12 162
2 3 ST-80
7 A 5581 W
2 T 211
7 T 291 104 e
ag47 3
T 6 =097
2 [ 225 . %
2 [ 56,69
2 & 0.00 L2681
2 [
2 5
2 [ 230
2 10
? 0 % ,
2 10
7 0 W
10
10
2 10 233 307 26,00
2 11 X A6
2 i 427
2 12
2 12 15 2480
2 13
) 13 073 227 583
2 12 2124 238
2 12| san7 026 227 500 028 2533
2 14 Bl X x




Anhang 13

BOHRUNG OBERSCHAUERSBERG 1 - Dynow Mergelstein:
Organisch-geochemische Daten und Biomarker

[T

Extraktmenge

(Mg Coeg)

Gesittigte KW

Gew.3)

KW

NS0 -K

(Gew.-% (Gew.-%

D1

14

D6

12

Dg

14

o7

12

il

D25

0

03

=

]

FrATFhy

Methylsterane

[

D1

1.20

[:13

117

DE

1,18

017

1.20

[iFil

119

D26

1,24

155,31

D31

3,49

]

ti-MTIC
{pg'g Corg)

D1

D&

D&

D17

021

D26

D31

1.73
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