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MICHAL MAHEL

EINIGE GRUNDSATZE DER TEKTONISCHEN KARTE
DES KARPATEN-BALKAN-DINARIDEN-RAUMES
UND DESSEN VORLANDES

Einleitung

Der tektonische Ausschuss der Karpato-balkanischen Assoziation hat
sich bereits in den ersten Jahren seiner Titigkeit die Losung einiger besonders
aktueller tektonischer Probleme seines Bereiches zum Ziel gesetzt, wie z. B.:
verschiedene tektonischen Stile und Ursachen dieser Verschiedenheit; die Art,
Form und Ursprung der Decken; die Beziehung der tektonischen Einheiten
zu den Ablagerungszonen, bzw. zwischen den benachbarten Segmenten; die
Gesetzmiissigkeit in der verschiedenen Ausserung der tektonischen Phasen;
der Einfluss des Untergrundes und des Vorlandes auf die Formierung der
jiingeren Strukturen; die Bedeutung der metamorphen Zonen fiir den Aufbau
und Entwicklung der Kettengebirge; die Beziehung der vulkanischen Titigkeit
zu den tektonischen Strukturen; die Beurteilung der Faltenstrukturen, der
Briiche und deren Bedeutung bei der Entwicklung und Bau der Gebirge u. .
Die Losung dieser Probleme in einzelnen Teilgebieten kénnte nur auf einer
gemeinsamen Forschungsbasis ermoglicht, bzw. erleichtert werden. Und vom
Anfang an hat sich dafiir eine gemeinsame tektonische Karte aller Mitglieds-

 staaten der Assoziation einschliesslich der angrenzenden Gebiete als die beste

| Ausgangsbasis geboten.

' Die Erarbeitung einer solchen Karte erscheint uns nun desto aktueller, als
in allen betreffenden Staaten die Forschungsarbeiten der letzten Jahre eine
Menge neuer Erkenntnisse gebracht haben, die eine Umwertung im breiteren
Raume verlangen. Es hat sich namlich gezeigt, dass eine auch sehr eingehende
Analyse des reichsten Materials durchgefiihrt nur im Rahmen der einzelnen
Gebirge (oder Staaten) keinen geeigneten Vergleich zwischen den spezifischen
Merkmalen der betreffenden Segmente und den fiir breitere Regionen geltenden
allgemeinen Gesetzmissigkeiten erméglicht. Je reicher sind unsere Detailkennt-
nisse, desto zweckmaissiger und notwendiger ist die Erarbeitung einer
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Synthese, in der die Verallgemeinerung dieser neuen FErkenntnisse, ihre
Auswertung im breiteren Raume realisiert werden kann.

Manche dieser neuen Erkenntnisse aus dem alpin-karpatischen System
sind von so weitreichender Bedeutung, dass sie eine wesentliche Umwertung,
bzw. Revision der bisherigen Grundprinzipien des geologischen Denkens
(in Bezug auf Beziehungen, Klassifizierung und Kategorisierung, bzw. Grup-
pierung der tektonischen Einheiten, ,,das Gesetz‘ der Faltungsphasen u. i.).
erfordern. Der komplizierte und mannigfaltige Bau der Karpaten, des Balkans
und der Dinariden einerseits und die bisherigen Forschungsresultate bieten
nicht nur eine Moglichkeit, manche der obenangefiihrten lokalen Probleme
zu losen, sondern auch neuen synthetischen Blick auf dieses System als ein
Ganzes. Die bisherigen Synthesen kénnte man vielmehr als grobe Skizzen
betrachten (das bezieht sich auch auf die neueste tektonische Karte Europas;
Bogdanov & Cie 1965). Andererseits sind solche Synthesen, Verallgemeine-
rungen, die im Rahmen einzelner Staatsgebiete ausgearbeitet wurden, dadurch
gekennzeichnet, dass in ihnen die in betreffenden Staaten auftretenden
charakteristischen Elemente (z. B. die Decken in der Tschechoslowakei,
Tiefenbriiche in Bulgarien u. 4.) gewissermassen unproportioniert iiberbe-
wertet sind. Sie setzen einen zu starken Akzent auf die Eigenartigkeit des
eigenen Raumes je nach Provenienz des Forschers.

Die neu auszuarbeitende tektonische Karte unseres Systems kann auch als
eine Unterlage fiir die iibrigen angewandten Forschungsgebiete, wie z. B.
hydrogeologische, Lagerstitten-Karte u. d. dienen.

Zur Art, Typ und MaBstab der Karte

Der Typ und Malstab der Karte hat sich aus der Situation der derzeit
fertigen tektonischen Karten, aus dem Zustand der geologischen Durchfor-
schung einzelner Staatsgebiete und schliesslich und endlich auch aus dem
Zweck und Ziel ergeben.

Ein ziemlich kompaktes Bild iiber den Bau unserer Gebiete ermittelt uns
die vor der nicht langen Zeit erschienene Tektonische Karte Europas
(1:2,500 000). Die von uns proponierte tektonische Karte kannnur dann als
ein Schritt vorwirtz bedeuten, wenn sie sowohl die gemeinsamen Merkmale der
Entwicklung und des Baues, als auch die eigenartigen Elemente im Karpaten-
(teilweise auch Alpen-) Balkan-Dinariden-System und seine Beziehungen zum
Vorland erfassen kann.

Als der zweckmiissigste MaBlstab unter Beriicksichtigung des komplizierten
Baues einiger Segmente dieses Systems (Ostalpen, Westkarpaten) erscheint
uns jener 1:500 000. Aber mit Riicksicht auf manche Schwierigkeiten techni-
schen Charakters und den heutigen Zustand unserer Erkenntnisse iiber manche
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Probleme hat sich die tektonische Komission der KB-Assoziation fiir den
MaBstab 1:1 000 000 entschlossen. Trotzdem aber bleibt die Karte im MaB-
stabe 1:500 000 als gesehntes Ziel unserer Arbeit der kiinftigen Jahre. Die
nun zu realisierende Karte 1:1,000 000 kann man eigentlich fiir eine Zwischen-
stufe zwischen der mehr in Details gehenden Karte und jener Ubersichtskarte
Europas (1:2 500 000), die wir erwihnt haben, halten. Sie erméglicht uns sozu-
sagen eine gemeinsame Sprache — geeignete Schritte, Wahl der zweckmiissig-
sten Mittel und Prinzipien fiir die Illustration des tektonischen Baues solcher
komplizierter Gebiete, wie sie die Alpiden vorstellen — zu treffen. Ausser
den Karpaten, Balkan und Dinariden, bzw. Ostalpen wird in die Karte auch
das breite Vorland (zwecks Veranschaulichung der Beziehungen der Alpiden zu
den ilteren Systemen) einbezogen werden.

Bei der Wahl der Arbeitsmethoden und des Arbeitsvorganges haben wir
uns davon leiten lassen, die subjektiven Ansichten und Aspekte einzelner
Verfasser auf das Minimum zu reduzieren. Dabei soll die Karte das Maximum
der Detailelemente enthalten, die den Bau des Raumes und seine Entwicklung
am trefflichsten veranschaulichen. Wir sind der Meinung, dass nur eine unab-
hiingig von verschiedenen individuellen Theorien ausgearbeitete Karte eine
reale Basis fiir Vergleich, Parallelisierung, Diskussion und weitere theoretische
Erwigungen bieten kann. Die verschiedenen subjektiven tektonischen Sche-
men — Abstraktionen — koénnen in den dazugehérenden publizierten Erkli-
rungen ihren Platz finden.

Die schrittweise Generalisierung erméglicht uns die primiren von den
sekundéren Elementen und jene von den weiteren untergeordneten zu unter-
scheiden. Natiirlich bringt diese Gruppierung besser gesagt Klassifizierung (Be-
wertung) auch mogliche Irrtiimmer mit sich; denn sie spiegelt eigentlich nur
den derzeitigen Zustand unserer Kenntnisse ab.

Grundsitze fiir die Zusammenstellung der tektonischen Karte

Wie bereits gesagt, erscheint uns bei der Zusammenstellung unserer pro-
ponierten Karte zweckmiissig, teilweise an die Prinzipien der tektonischen
Karte Europas (1:2 500 000) anzukniipfen, die sich auf die historisch-geologi-
sche Methode stiitzt, d. h. sie unterscheidet die Gebiete je nach Alter, Cha-
rakter der Faltung und Entwicklung. In unseren Bedingungen — da es sich
um die Karte eines Raumes mit dem fast kompliziertesten tektonischen Bau
iiberhaupt handelt — ist es erforderlich, die Gliederung, Unterscheidung
einzelner Strukturstufen eingehender zu bearbeiten, damit besonders die
wesentlichsten Grundmerkmale der Alpiden — und zwar die strukturfaziellen
(geotektonischen) Zonen, die tektonischen Einheiten und wesentliche Struktur-
formen ausgedriickt werden kénnen. Die tektonische Karte sollte eigentlich
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vielmehr eine Strukturen-Karte sein; sie sollte auch in einzelnen Segmenten
den mannigfaltigen Bau mit zahlreichen tektonischen Teileinheiten, mit
verschiedener stratigraphisch-lithologischer Fiillung, mit unterschiedlichen
tektonischen Stilen und schliesslich mit verschiedenem Alter der Deformationen
veranschaulichen. Daraus aber sollte auch klar sein, welche strukturell und
genetisch bedingte Elemente fiir ganzes Segment, fiir eine ganze geotektonische
Zone oder auch breitere Gebiete gemeinsam charakteristisch sind.

Die Intensitit der tektonischen Deformationen und Ausserungen
einzelner Phasen der tektonischen Vorginge konnen beim Ausdruck des
zeitlichen Faktors — wie wir es auch tun — verwendet werden. Zu solchen
wesentlichen (zeitlichen) Kategorien gehéren in der tektonischen Karte die
Hauptentwicklungszyklen, und zwar der altproterozoische, jungprotero-
zoische, paldozoische (unter Beriicksichtigung der neuesten Forschungen in
der Tschechoslowakei halten wir die kaledonische Etappe fiir keinen selbstédndi-
gen Zyklus; er stellt nur den iltesten Zeitabschnitt des paliozoischen Zyklus
vor) und schliesslich der alpidische (mesozoisch-kaenozoische) Zyklus. Als
Kategorien des untergeordneten Ranges betrachten wir die laut eines einheitlichen
Planes wmgearbeiteten (umformierten) und von den liegenden und hangenden
Komplexen durch klare Diskordanz getrennten Komplexe, die als Struktur-
stufen bezeichnet sind (Bogdanov & Cie 1964).

Im Sinne der sowietischen Geologen soll die Strukturstufe zwei wesentliche
Aspekte der tektonischen Karte ausdriicken: den strukturellen und historisch-
geologischen und soll auch als ein Entwicklungsstadium der Geosynklinale
begriffen werden.

Untergeordnet den obenangefiihrten sind die Strukturunterstufen,
die auch auf Grund der Diskordanzen, hauptsichlich aber der Ausserungen
der Faltungsphasen aufgestellt werden. Durch Aufstellung dieser Unterstufen
wird die Nacheinanderfolge der Faltungsprozesse und die stadiale Verteilung
niher prezisiert; sie bilden eigentlich die Zeitkategorien. Im beschrinkten
Masse treffen wir sie bereits auf der tektonischen Karte Europas; noch deutli-
cher und hiufiger sollen sie in der zweiten Auflage dieser Karte (Bogdanov &
Cie 1966) verwendet werden. Im #hnlichen Sinne (also den Strukturstufen
untergeordnet) werden sie auch in der tektonischen Karte Rumiiniens (1:
1 000 000) fiir die Interniden (Dumitrescu 1961) betrachtet. Allerdings
muss man bemerken, dass die Definierung der Strukturunterstufen (bei
konsequenter Verwendung der Diskordanz als Unterschiedungskriterien bei
der Vertikalgliederung der Komplexe) nur im beschrinkten Masse angewandt
werden kann. Die tektonischen Diskordanzen trennen gewdhnlich lediglich
nicht méchtige, strukturell nicht immer sehr klar begrenzte Komplexe vonei-
nander. Solche Faltungsprozesse verlaufen etappenweise nach kiirzeren
Intervalen im Rahmen einer Faltungsperiode. Die miéchtigen, im Bau man-
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nigfaltigen Komplexe, die bereits vor der erste Faltungsperiode bzw. zwischen
der ersten und zweiten Periode entstanden waren (meistens Flysch), bleiben
unberiihrt, nicht gegliedert. ¢

Eine grosse Bedeutung in der tektonischen Karte kommt aber der Horiz on-
talgliederung der Komplexe in den Zonengebirgen, und zwar je nach einzel-
nen Phasen der Hauptdeformationen zu. Fiir solche halten wir diejenigen,
durch die die Bildung der tektonischen Einheiten bedingt wurde. Auf solche
Weise kann man die zeitliche Nacheinanderfolge der wesentlichen tektonischen
Deformationen aufzeichnen. In den Westkarpaten kann man z. B. auf diese
Weise die siidlicher liegenden tektonischen Einheiten (die siidgemeride, die
nordgemeride und die Choé&-Decke), gebildet hauptsichlich wihrend der
austrischen Phase, von der vorwiegend wihrend der subhercynischen, bzw.
laramischen Faltung entstandenen KriZna- und Hiilleneinheit unterscheiden.
In den Flyschkarpaten unterscheiden wir drei Deckengruppen, und zwar (1)
die innere mit der Hauptfaltung wihrend der pyreniischen und savischen
Phase, (2) die mittlere wihrend der savischen und altsteirischen Phase und (3)
die dussere gebildet hauptsichlich durch die jungsteirische und jiingere Phasen.

In jeder Strukturstufe ist also ein Komplex eines bestimmten Zeitabschnittes
der geotektonischen Entwicklung einbegriffen. Infolge der nicht isochronen
Entwicklung und der verschiedenen Intensitiit (bzw. Ausmass) der tektonischen
Phasen in einzelnen Segmenten und infolge der ,,Wanderung* der Faltungs-
phasen oft in benachbarten geotektonischen (struktur-faziellen) Zonen des-
selben Segments wird auch die Zeitspanne einzelner Strukturstufen in den
Segmenten oft verschieden sein. Die diesbeziiglichen Unterschiede kénnen so
gross sein, dass dieselbe Strukturstufe in verschiedenen Segmenten, bzw.
Zonen neben den analogen, isochronen, in gleichen Entwicklungsstadien der
Geosynklinale entstandenen Komplexe auch jene einbeziehen kann, die in das
vorausgehende, event. ins nachfolgende Entwicklungsstadium fallen. Kurz
gesagt, die untere, aber hauptsichlich die obere Grenze der Strukturstufen
verschiebt sich oft iiber die klare Trennungslinie einzelner Fazieskomplexe
(Formationen) hinaus.

Ich méochte da einige Beispiele aus den Westkarpaten erwihnen. Die untere Struktur-
stufe in den siidlicheren Einheiten (die siidgemeride, nordgemeride und Choé¢-Decke)
setzt bereits mit der Perm-Molasse ein; in der Krizna- und Hiilleneinheit gehért dazu
auch der ziemlich michtige alb- cenomanische Friihflysch. Die externen Flyscheinheiten,
gebaut durch die Massen der mittleren Strukturstufe (Kreide-Paldogen) nehmen auch
die Frithmolasse (Aquitan-Burdigal) ein. Wir sehen also, dass sich die Entwicklungsstadien
der Geosynklinale im Karpaten-Balkan-Dinariden-Raume mit dem Ausmaf der Struktur-
stufen nicht immer ganz decken. Manchmal ist die Differenz kleiner, oft auch grosser.

Ich bin daher der Meinung, dass eben die Ansicht (némlich die Verbindung
der Strukturstufen mit den Entwicklungsstadien) Ursache mancher Differen-
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zen und mehr oder weniger berechtigten Kritiken sein kann, die sich gegen
die angewandten Prinzipien bei der tektonischen Karte Europas richten.
Nur in einigen wenigen Gebieten deckt sich die Strukturstufe vollkommen mit
der entsprechenden Entwicklungsetappe der Geosynklinale: der Friihetappe
entspricht die untere Stufe, der reifen mit der Flyschablagerung die mittlere
Strukturstufe und der Schlussetappe mit der molasseartigen Sedimentation
die obere Strukturstufe.

Die Bedeutung der Strukturstufen — in unserem Sinne — sehen wir darin,
dass sie die zeitlichen Relationen und die Nacheinanderfolge der Hawptfaltung,
und wicht die stadiale Entwicklung ausdriicken. Im solchen ,.engeren‘ Sinne
konnen sie bei geeigneter Anwendung zur Bestimmung der tektonischen
Einheiten zur Hilfe gezogen werden. Allerdings muss man bei der Aufstellung
der tektonischen Einheiten und Untergliederung der Strukturstufen beriick-
sichtigen, dass sie vor allem Mittel der Struktur und Entwicklungsphi-
nomene vorstellen. In solchem Sinne miissen sie nicht dazu verurteilt sein,
,,das Nichtvereinbare zu vereinigen, das Nichtteilbare zu teilen* (Gaertner
1966).

Nun aber dringt sich die Frage auf, ob bei solcher ,.engeren® revidierten
Betrachtung — ohne Einbeziehung der stadialen Entwicklung und des Cha-
rakters der Fiillung, aber mit stirkerer Betonung auf Deformationen — es
nicht besser wire, eine andere, geeignetere Bezeichnung einzufiihren, z. B.
Deformationsstufe (Vorschlag der ruménischen Kollegen Dumitrescu-Sandu-
leseu) oder Deformationenkomplexe.

Mit Hilfe der Bezeichnung Deformationenkomplere (d. h. Strukturstufen
im engeren Sinne) kann der mannigfaltige Bau, wie man ihn in den Karpaten,
Alpen, event. Dinariden kennt, keinesfalls ausgedriickt werden, besonders
die Eigenartigkeit der alpinen Geosyklinale mit plotzlichen und starken
paliogeographischen Verinderungen in der Zeit, bzw. ihre Zergliederung in
geotektonische, bzw. strukturfazielle Zonen. Solche Anforderungen erfiillen
die Entwicklungsstadien, die zwar mit Hilfe der Zeitkategorie, aber auf
Grund der faziellen Kriterien aufgestellt werden. Einem jeden Entwicklungs-
stadiuwm entspricht ein Fazies-Grundkomplex. Die ziemlich raschen Verinderun-
gen dieser Fazieskomplexe deuten auf plétzliche Anderung des paliogeographi-
schen Bildes der Geosynklinale hin. Manche Stadien vertreten auch selbstdndi-
ge Geosynklinaltypen: den Eu-, Mio-, Lepto-, bis Epieugeosynklinaltyp u. &.

In den meisten Segmenten unterscheiden wir 9 bis 10 Entwicklungsstadien
des alpinen Zyklus (Mahel 1964a, b), und zwar:

1. Das detritische Entwicklungsstadium (iiberwiegend Oberperm bis Unter-
trias) entspricht dem Zeitabschnitt der Griindung der Gecsynklinale, bzw.
ihrer geotektonischer Hauptzonen. Die Molasse-Fazies wird dem Hangenden zu
durch marine Ablagerungen ersetzt. Auch der ziemlich reich vertretene
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Vulkanismus besitzt gemischten Charakter: in einigen Zonen den subsequenten,
sauren,in anderen wiederum den basischen, initialen, anderswo auch kombiniert.

2. Das Entwicklungsstadium der Kalk-Dolomitmassen (iiberwiegend Mittel
bis Obertrias) ist durch die Faziesverinderungen in horizontaler und vertikaler
Richtung, besonders in den siidlicheren Zonen (mit stirkeren Ziigen des
Geosynklinalbaues), 6rtlich auch mit vulkanischen Produkten gekennzeichnet.
Die nérdlicheren Zonen nihern sich durch ihren Charakter mehr dem germani-
schen Typus der Trias, aber mit grosser Variabilitit der Fazien.

3. Stadium der mannigfaltigen Faziesentwicklung (iiberwiegend Jura und
Unterkreide) mit zahlreichen Fazien verschiedener paliogeographischer Typen,
mit raschen vertikalen und horizontalen Anderungen. Hierher gehiren ver-
schiedenste Ablagerungen von den Seichtwasser-Sandsteinen bis zu den
tiefmaritimen Radiolariten. Diese Tatsache zeugt nicht nur von starker
Zergliederung des Raumes, sondern auch von der grossen Aktivitit mit oftma-
ligen Vertikalbewegungen. Dieses Stadium ist fiir die Geosynklinalen alpinen
Types besonders charakteristisch. In den Kordilliera-Gebieten trifft man
ofters die Unterbrechung der Sedimentation und der Transgression.

3. Stadiuwm des dunklen (schwarzen) Flysches (iiberwiegend Unterkreide —in
einigen Zonen- und die Mittelkreide) mit 6fterem Kalkflysch und mit Fazien
euxinischen Types. In einigen Regionen (Interniden) war dieses Stadium
ein unmittelbarer Vorginger der Faltungsperiode, in anderen wiederum
(Externiden) bildete es den Einzug der umfangreichen Flysch-Sedimentation.

5. Das Gipfelflysch-Stadium des Vormenilitflysches weist in der karpatischen
Flyschzone eine miissigere Gliederung in der Mittelkreide, und eine stirkere
im Paléozin-Eozin auf. Die Unterteilung in zwei Substadien (die man als
selbstindige Stadien betrachten kann) ist sowohl wegen der Ausgliederung
der tektonischen Teileinheiten (in den Externiden), als auch wegen der
Unterscheidung der faziell verschiedenen Massen der Kreide gosauer Types
(molasseartig — die Friihmolasse) von den eozinen Flyschmassen (Balkan,
Interniden der Karpaten), sehr zweckmiissig.

6. Stadium des postmenilitischen Spitflysches, faziell sehr einténigen, mit
Ubergang (dem Hangenden zu) in den molassoiden Typ; es entspricht iiber-
wiegend dem Oligozén.

7. Stadium der marinen Frithmolasse fillt ins Burdigal bis Karpatien, in den
Ostkarpaten auch ins Torton, also in den Zeitabschnitt, in dem die Decken-
bildung in den Stirnabschnitten der Flyschzone beendet und die interne
Vortiefe formiert wurde.

8. Die Spdtmolasse (spitorogene) setzte sich nach dem Ausklang der stirke-
ren Faltung ab, zur Zeit der Bildung der Falten mit grésserem Radius und
der intensiven Bruchtektonik (Buday 1964), als sich die dussere (epiplatforme)
Vortiefe formierte. Der fazielle Charakter dieses Stadiums ist sehr verschieden;
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neben den iiberwiegend brackischen Fazien wechseln sich auch marine und
limnische Ablagerungen ab. Es fillt in den Zeitabschnitt des Untertortons
bis Sarmats. In den Interniden treten oft in den inneren Becken Kohlefloze
auf. In diesen Zeitabschnitt fillt in einigen Segmenten (Westkarpaten, Ost-
karpaten) auch der umfangreiche subsequente Andesit-Rhyolith-Vulkanismus.

9. Das postgeosynklinale Stadiwm stellt den jiingsten, abschliessenden
(pliozéinen) Entwicklungsabschnitt der Alpiden vor, ohne Anzeichen der
Faltung, mit intensiven Vertikalbewegungen, durch welche die entgiiltige
Formierung der morphotektonischen Einheiten abgeschlossen war. Es haben
sich auch umfangreiche intrakarpatische Becken (das pannonische Becken
s. 1., das transsylvanische Becken) gebildet. Die Ablagerungen haben einen
limnischen Charakter. Bezeichnend fiir diesen Zeitabschnitt ist der finale
Basaltvulkanismus.

Jedes dieser Stadien ist an eigenartige paldogeographische Situation mit
eigenen Faziesbeziehungen gebunden. Zum Beispiel in der Trias beobachten
wir die stufenweise Anderung der meisten Fazien von den dusseren in Richtung
zu den inneren Zonen, Anzeichen der paldogeographischen Zonaritat. In
siidlicher Richtung treten die dunklen Kalke in den Hintergrund, Kalke
des Wetterstein-Types und der siidlicheren Faziestypen (Hallstitter u. a.
Typen), wie auch Produkte des Vulkanismus werden immer hiufiger; die
Dolomitisierung wird regelmissiger, fazielle Mannigfaltigkeit immer grosser.

Eine andere Situation finden wir im Jura und in der Unterkreide, im Stadium
der faziellen Mannigfaltigkeit. Auffallend ist die oftmalige rdumliche Anni-
herung der entgegengesetzten Faziesgruppen — der Kordillieren und der
Vertiefungen — in dieser oder jener Zone. Oftmals handelt es sich um ziemlich
schmale, parallel verlaufende Zonen der Kordillieren und Schwellen, die
durch die Troge und Becken voneinander getrennt sind. Es sind da aber
auch Gebiete der nicht so bunten Kalkfazien anwesend, die durch ihren
tektonischen Charakter den triassischen Tektofazien nahe sind. Man findet
sie vor allem in den Ost-, teilweise auch in den Siidkarpaten und auf dem
Balkan. Auf diese Vorkommen stiitzt sich die Ansicht mancher Geologen
iiber die nicht zweckmissige Unterteilung der Kalkformation in das Trias-
und Jura-Unterkreide-Stadium. Allerdings sei da bemerkt, dass die Unter-
schiede zwischen den Fazieskomplexen dieses Stadiums und jenen des Kalk-
Dolomit-Stadiums (Trias) anderer Gebiete (z. B. Alpen, Westkarpaten) sehr
gross sind.

In den Entwicklungstadien mit der Flyschablagerung dringen sich die
Beziehungen zwischen den nicht flyschoiden Fazien, jenen des feinthytmischen
Flysches, des Sandstein-Flysches, des Kalkflysches und des Wildflysches in
den Vordergrund. Die durch die Bildung der Kordillieren hervorgerufene
Gliederung des Sedimentationsraumes ist nich so regelmaissig.
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In den jiingsten Entwicklungsstadien, die mit der Molasse-Ablagerung
verbunden sind, hiingt der Typ der Ablagerung von der geotektonischen Stel-
lung der Becken ab (intramontane, intermontane Becken, innere Vortiefe,
aussere Vortiefe). Begreiflicherweise sind die Beziehungen zwischen einzelnen
Faziesgruppen in allen Stadien in den stiirker zergliederten Segmenten (z. B.
in den Westkarpaten) viel deutlicher als in jenen, in welchen die Auflagerung
einzelner Entwicklungsstadien typisch ist.

Fiir die tektonische Karte ist die Ausgliederung der vor der ersten Faltungs-
periode entstandenen Komplexe (der unteren Strukturstufe) von grosser Bedeu-
tung. Ohne ihre Abtrennung kénnten wir die starken Unterschiede im Bau

‘mancher Segmente (z. B. der Ostalpen, Westkarpaten, Ostkarpaten und

Siidkarpaten) nicht differenzieren. Im Bau der Ostalpen spielt die wichtigste
Rolle die Trias, in den Ost- und besonders Siidkarpaten Jura und Unterkreide,
in den Westkarpaten die Trias (in den siidlicheren Zonen) und Jura und Unter-
kreide (in den nordlicheren Zonen).

Die weitere eingehendere Unterteilung der tieferen Strukturstufen wird
bestimmt noch dazu beitragen, dass die Bauunterschiede mancher tektonischer
Einheiten, bzw. ihre diesbeziigliche Eigenartigkeit noch mehr in Vordergrund
treten werden. Es wird sich dabei zeigen, dass fiir einige Einheiten nicht die
Gesteinskomplexe der ganzen Zeitspanne der betreffenden Strukturstufe son-
dern nur eines bestimmten Zeitabschnittes charakteristisch ist. Durch detai-
lierte Unterteilung werden auch manche tektonischen Teileinheiten hervorge-
hoben, die im grossen und ganzen durch Gesteine eines Entwicklungsstadiums
gebaut sind. Von besonderer Bedeutung wird dies vor allem dort sein, wo
solche Teileinheit (z. B. die Zone der perm-untertriassischen Melaphyrenserie
in den Westkarpaten) nicht nur fiir die betreffende tektonische Einheit (in
unserem Falle fiir die Choé-Decke), sondern auch fiir das Segment typisch ist.

Ohne solche Unterteilung der Strukturstufen kénnte man auf der tektonischen
Karte manche Strukturphinomene regionalen Ausmasses nicht deutlich genug-
veranschaulichen. Wir mochten dafiir einen Beispiel nennen. Ohne die Untertei-
lung des Flyschkomplexes der Externiden — der Flyschzone — in Entwick-
lungstadien wiire nicht einmal der Umfang einer so grossen Struktur wie
sie das zentrale Synklinorium in der Krosno-Flyschzone vorstellt, offensichtlich.

Bei Einfithrung der Entwicklungsstadien wird z. B. die Versetzung (Wande-
rung) der Geosynklinalachse nach Aussen; der Umfang der Uberlagerung
und Verteilung in einzelnen Segmenten, wie auch die griosseren Lateralverin-
derungen des Inhalts der tektonischen Einheiten (z. B. in der Flyschzone die
immer grossere Bedeutung der Krosno-Schichten fiir den Bau des postme-
nilitischen Spitflysches in stlicher Richtung) hervorgehoben.

Das gegenseitige Verhiltnis zwischen den Entwicklungstadien und den
Komplexen der tektonischen Deformationen — Strukturstufen, bzw. Unterstu-
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fen ist durch die gegenseitige Beziehung der Faltungs- und der epeirogene-
tischen Bewegungen gegeben, also Faktoren (Krifte) die eigentlich die Unter-
scheidungskriterien fiir diese Kategorien bieten.

Die einzelnen Regionen der Alpiden unterscheiden sich voneinander durch
die Faltungsergebnisse und den Verlauf der Faltung im Raum und Zeit,
wie auch durch die riumliche Verteilung und Umfang der in einzelnen Entwick-
lungsstadien entstandenen Komplexe. Man kann da von Grossarealen (mit
wesentlicheren Unterschieden) und Subarealen (mit nicht so wesentlichen
Unterschieden) sprechen. In den sog. ..bigenetischen* Gebirgen konnten die
zwei intensiven Faltungsperioden in nebeneinander liegenden Gebieten, zwei
rdumlich und genetisch gegenseitig aufeinander ankniipfende Systeme —
Interniden uud Externiden — entstehen lassen, die zusammen ein zweiteliges,
genetisch und morphotektonisch grisseres Ganzes bilden. Die Beziehungen
zwischen diesen zwei Faltungssystemen konnen aber in den betreffenden
Segmenten verschieden sein. In den Ostalpen, bei der unbedeutenden Entwick-
lung der Externiden — die als Folge der tertiiiren, bereits oligozinen Faltung
entstanden waren — wurden die praegosauischen Decken — die Decken |
der nérdlichen Kalkalpen (Interniden) von dieser Faltung erfasst und teilweise
formiert. In den Ostkarpaten wurde die Internidenzone mit michtigem
unterkretazischen Flysch auch von der postpaliogenen Faltung in Mitleiden-
schaft gezogen. In den Westkarpaten sind sowohl die Interniden, wie auch die |
Externiden stark entwickelt und voneinander durch eine schmale Klippenzone |
getrennt. Die postpaliogene Faltung hat in den Interniden nur einen medio- ‘
typen Charakter. |

Ein besonderes Areal stellt Balkan vor, und zwar nicht nur was die méssigere |
Intensitit der Faltung in beiden Perioden anbelangt, sondern auch durch |
.. Uberlagerung® der Geosynklinaletappen und der Faltungsperioden, mit
zweierlei Flyschablagerungen, der Unterkreide und des Eoziins, die voneinan-
der durch die gosauische Kreide (Friihmolasse) getrennt sind. Die Flysch-
komplexe gingen der Faltung voraus. Eine besondere, eigenartige Stellung
nehmen die durch beide Faltungsperioden stark betroffenen Zonen ein, z. B.
die Klippenzone in den Karpaten und die , Krajstiden” am Balkan. Von den
iibrigen Arealen (Regionen) unterscheidet sich der Dobrudscha-Raum sehr
wesentlich, besonders durch die Ausserungen der kimerischen Faltung.

Der materielle Inhalt einzelner tektonischen Einheiten und somit auch das
Entwicklungsregime werden in der Karte mit Hilfe der Tektonogruppen
ausgedriickt. Darunter verstehen wir paragenetische Fazieskomplexe eines
bestimmten Entwicklungsstadiums, bzw. einer Entwicklungsperiode, die den
paliotektonischen Typ des Sedimentationsmilieu, wie auch den tektonischen
Stil der von ihnen gebauten Struktureiemente unter Beriicksichtigung deren
Anteils an der Bildung der tektonischen Einheiten bestimmen.
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Fiir einzelne Stadien sind bestimmte, ihnen entsprechende Fazieskomplexe
mit eigentiimlicher Raumverteilung charakteristisch. In den Anfangsstadien
der Trias verfolgt die Verteilung der Fazieskomplexe konsequent die geotekto-
nischen, bzw. auch struktur-faziellen Zonen*, die auch als paliogeographische
Typen: zentralalpiner, ostalpiner (austroalpiner), centrokarpatischer, germa-
nischer, innerdinaridischer u. 4. Typ bekannt sind.

In den Entwicklungstadien mit erhéhter tektonischer Aktivitit (man-
nigfaltige Faziesentwicklung — Jura bis Unterkreide) sind die Lateralinderun-
gen in den Fazieskomplexen einiger Zonen viel rascher, plétzlicher. Das kommt
durch die sehr deutliche Polaritit der Tiefwasser-Fazien einerseits und der
Kordillierenfazien andererseits zum Ausdruck. Reich vertreten sind auch die
Fazieskomplexe der Pelite und Kalke euxinischen Types.

Im Stadium mit der Flyschablagerung unterscheiden wir folgende Tektono-
gruppen: Kalkflysch, Flysch s. s., Sandstein-Flysch, Wildflysch, und die
nicht flyschoiden Ablagerungen. Einzelne Tektonogruppen besitzen sehr
komplizierte gegenseitige Beziehungen hauptsichlich im Stadium des gipfeln-
den Flysches (Oberkreide-Eozin). Fiir den Friihflysch ist die Tektonogruppe
des Kalkflysches (mit euxinischen Fazien), fiir den Spitflysch Tektonogrup-
pen mit michtigen Krosno-Schichten und mit Menilitschichten auf der Basis
bezeichnend. In den jiingsten Stadien mit den Molasse-Ablagerungen bieten
die Tektofazien fast keine materielle Unterlage fiir die tektonische Unterteilung;
die Tektonogruppen charakterisieren die Beckenfiillung, die oft aus den Massen
der iibereinander lagernden Komplexe mehrerer Entwicklungstadien gebildet
ist. Der Typ der Tektonogruppen ist dem Beckentyp proportionell (Vortiefe,
intramontane, intérmontane oder Molasse-Becken). Manche Tektonogruppen
werden durch die vulkanische Titigkeit stark beinflusst.

Einzelne Tektonogruppen tragen Merkmale der tektonischen Titigkeit,
was durch die Art und Weise der Schichtung, wie auch durch die Anderungen
und gegenseitige Beziehungen einzelner Fazien den Ausdruck findet. Die
Tektonogruppen selbst praedisponieren gewissermassen den tektonischen Stil
durch ihre Fihigkeit gefaltet werden zu kénnen, wie auch durch- ihre Rolle,
die sie bei der Faltung gegeniiber den anliegenden Fazieskomplexen spielen,
d. h. durch ihre Faltbarkeit und Faltigkeit.

* Die geotektonischen (struktur-faziellen) Zonen verlaufen entlang eines oder auch
mehrerer Segmente und weisen: a) eigenartige Faziesbeziehugen, Vertikal- und Horizon-
talverteilung der Fazien, bzw. nur fiir diese oder jene Zone charakteristische Fazies;
b) eigene, oft von den benachbarten Zonen abweichende Vertikalverbreitung (strati-
graphisch betrachtet) dieses oder jenes Entwicklungsstadiums; ¢) eigenen, bzw. abwei-
chenden Typ und Alter der tektonischen Elemente und Strukturformen und d) eigenartige
Stellung in der Geosynklinale, wie auch e) abweichende Ausserungen des Magmatismus
auf.
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Die meisten Tektonogruppen besitzen einen nur fiir sie eigenen tektonischen
Stil, der vorwiegend auf den mechanischen Eigenschaften der betreffenden
Gesteinsmassen beruht; z. B. die Mergelstein-Tektofazies (Jura-Unterkreide)
meistens den Stil der Verwerfungsfalten, die bunten Kalke des Kordillieren-
Types den linsenférnigen bis klippenartigen (je nach Grad der Deformation)
Stil, die Mergelsteine und Schiefer euxinischen Types den Stil der Monoklinen,
Flysch s. s. den Stil der Makrofalten u. i. Daraus folgt also, dass mit Hilfe der
Aufstellung der Tektonogruppen die Unterlage fiir die Unterscheidung, bzw.
Aufzeichnung der tektonischen Stile geboten wird.

Der tektonische Stil ist natiirlich auch von der Intensitéit der Deformationen
abhiingig. Die letzteren aber sind meistens auch durch die rdumliche Situierung
der Tektonogruppen im geosynklinalen Raume des betreffenden Segmentes
gegeben. So z. B. lagern die Kalkdolomit-Komplexe austroalpinen Types
(Unter- bis Mitteltrias) im Ungarischen Zwischengebirge normal, ruhig; im
Slowakischen Karstgebiet (und in der Drauzone) bilden sie Falten regionalen
Ausmasses, die durch Aufschiebungen und Verwerfungen gestért sind. In der
nordgemeriden und Choé-Decke (analog den Verhiltnissen in den nérdlichen
Kalkalpen) handelt es sich um eine Reihe von Falten, die oft in Schuppen
itbergehen. In der Krizna-Einheit, deren Hangendes durch besser faltbare
miéchtige Jura- und Unterkreide-Komplexe gebaut ist, handelt es sich um
einen komplizierten Sockel (gebaut aus michtigeren Schuppen), der den
Untergrund des tektonisch bunteren hangenden Komplexes bildet. In jedem
dieser Fille der kalk-dolomitischen Massen finden wir Unterschiede auch im
Inhalt, Ursprung wie auch Position gegeniiber den Nachbarkomplexen.
Jeder Komplex bildet eine andere Tektonogruppe. Wie wir also sehen, gilt da
die Abhingigkeit zwischen der paliogeographischen Stellung und der Inten-
sitit der tektonischen Deformationen.

Manche Tektonogruppen (eines einzigen Fazieskomplexes, event. mit der
Beibeziehung der tektonisch unbedeutenden Fazieskomplexe eines anderen
Stadiums) werden bei der Ausbildung der tektonischen Einheiten in den
Alpiden selbstiindig, die sog. Teileinheiten bildend (z. B. die Melaphyrenserie
der Westkarpaten, der Perm-Trias-Streifen am Siidrand der nérdlichen Kalk-
alpen).

Die Tektonogruppen bilden durch ihren Inhalt eine natirliche Erginzung
(Priizisierung) der Entwicklungsstadien, ihrer Fillung. Dadurch aber wird
auch der Verlauf der geotektonischen Zonen niher definiert. Wenn die Entwick-
lungsstadien die Zeit-Dimension vorstellen, kann man die Tektonogruppe
als Definierung der Fiillung — das paldogeographische Element — in rdumlicher
Verteilung bzw. Produkt eines Entwicklungsstadiums bezeichnen. Die Entwick-
lungsstadien erginzen die gemeinsamen Merkmale und die Unterschiede
zwischen einzelnen Segmenten, im Rahmen derselben Segmente und in den



benachbarten tektonischen Einheiten. Sie erméglichen uns den Typ der
Geosynklinale und ihre historisch-geologische Entwicklung und Verinderungen
im Raum und Zeit, ihre Zergliederung, spezifische Elemente einzelner Segmente
und der tektonischen Einheiten niher und besser aufzufassen. Aber die grosste
Bedeutung der Tektonogruppen liegt vielleicht darin, dass sie uns erméglichen
den Struktur-Charakter der tektonischen Karte hervorzuheben. Sie kénnen
als einer der bedeutendsten Zeiger des Baustils der tektonischen Einheiten
betrachtet werden. Natiirlicherweise erfiillen sie diese Aufgabe bei den einge-
henderen Karten (z. B. im Masstabe 1: 500 000) viel besser.

Die Tektonogruppen erméglichen uns die tektonischen Einheiten aus
mehreren Segmenten zu vergleichen; sie sind reale Elemente und daher eignen
sich fiir die Parallelisierung. Man kann sie auch als einen gemeinsamen Nen-
ner fiir die Beurteilung des tektonischen Stils und seines Ursprungs betrachten.
Wir méchten in diesem Zusammenhang als Beispiel die Teileinheiten, die
durch den schwarzen Flysch (schlesische Kreide) im westkarpatischen Segment
gebaut sind, und die Audia-Decke in den ruménischen Ostalpen, erwéhnen.

Die Tektofazien zeigen uns eigentlich zwei Seiten der tektonischen Einheiten
— und zwar die dynamische, (Prozess der Strukturbildung) und statische,
(den Stil, Form, Art und Weise der Struktur als Ergebnis dieser Prozesse).

Die Aufstellung der Tektonogruppen stiitzt sich auf lithofaziellen Kriterien
(unter Beriicksichtigung des Types und der Beziehungen der Fazien und ihres
paliogeographischen Charakters) einerseits und auf ihre Aufgabe bei der
Ausbildung der tektonischen Einheiten bzw. ihres Stiles andererseits. Fiir
Tektonogruppen halten wir nicht alle Fazieskomplexe einzelner Entwicklungs-
stadien (tektonisch unwichtig, oft von geringer Michtigkeit), sondern nur
solche, welche uns die wichtigsten tektonischen Elemente und die bedeutenden
Entwicklungs- und Strukturphénomene zu identifizieren ermdglichen.

Unser Begriff Tektonogruppe hat durch seinen Inhalt und Umfang mit
der Bezeichnung Subformation sowietrussischer Geologen vieles gemeinsam.
Wesentlich abweichend ist seine struktur-tektonische Bedeutung, und zwar
dadurch, dass er die tektonische Charakteristik und die Rolle der Fazieskomplexe
erginzt.

Durch seinen tektonischen Aspekt unterscheidet sich unser Begriff, bzw.
unser methodischer Vorgang auch vom Vorschlag Gaertner’s (1966), nach
dem auf der Karte die wesentlichsten palidogeographischen Faziestypen
(Flysch, Molasse, geosynklinale Kalkfazies u. &.) aufgezeichnet werden sollen.

In paliogeographischer Hinsicht gibt es bei unseren Tektonogruppen viel
gemeinsames mit den Tektotopen, bzw. Tektofazien im Sinne von Krumbein-
Sloss (1954).
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Als Besonderheit des alpinen Systems sind die zahlreichen tektonischen
Einheiten, die sich unter dem Einfluss der tangentialen Krifte so gebildet
haben, dass sich die oberen, meistens vorher nicht gefalteten Komplexabschnit-
te von ihrem Untergrund getrennt und eine andere Art der Deformationen
durchgemacht haben als ihr urspriinglicher Untergrund. Oftmals gelangten
sie in eine Deckenposition. Manche Einheiten sind tektonisch stark deformiert
und zusammen mit ihrem Untergrund metamorphiert.

Die spezifische Stellung der tektonischen Phinomene, wie es die tektonischen
Einheiten in den Karpaten, Dinariden und Alpen sind, regt uns an, sie als
einen der Grundelemente (Grundsitze) der tektonischen Karte zu verwenden.
Wenn wir es trotztdem nicht tun, dann deshalb, weil die tektonischen Einheiten
kein vergleichbares Element darstellen und ihre Kategorisierung, bzw. Klas-
sifikation vorliufig unklar bleibt.

(a) Die meisten tektonischen Einheiten sind nur fiir ein Segment charakteristisch.
Das folgt aus der verschiedenen paldogeographischen Zergliederung, bzw.
aus rdumlichen und zeitlichen Unterschieden wie auch aus der verschiedenen
Stirke der Faltung in einzelnen Segmenten und tektonischen Zonen. Die
Bemiihungen der Geologen vieler Generationen, die tektonischen Einheiten
der benachbarten Segmente zu parallelisieren, bzw. miteinander zu verkniipfen,
sind begreiflich. Aber die Ansichten iiber die Zugehérigkeit mancher Pendante
gehen oft weit auseinander. Wir méchten nur als Beispiel erwihnen, dass die
Krizna-Decke der Westkarpaten seit langem von einigen Geologen mit dem
Unterostalpin des Semmeringsystems, von anderen mit der oberostalpinen
Frankenfelder Decke der Ostalpen (immer nach anderen Fazieskomplexen)
parallelisiert wird Ich glaube, dass es objektiv geeigneter wire, sie auf der
tektonischen Karte mit Hilfe der Tektonogruppen (fiir solche Rolle eignen sie
sich) so aufzuzeichnen, dass sie durch ihre Trias-Komplexe teilweise mit dem
Unterostalpin Semmerings, durch die Jura-Unterkreide-Tektofazies mit der
Frankengelder Decke analog ist.

In den Interniden mit michtiger Entwicklung der tieferen alpinen Tekto-
nogruppen erscheint jede tektonische Einheit durch ihre Stellung und tekto-
faziellen Inhalt eigenartig. Das bedeutet also, wenn wir die Tektonogruppen
aufzeichnen, lassen sich daraus auch einzelne tektonischen Einheiten unterge-
ordneten Ranges ableiten. Mit grisseren Schwierigkeiten ist dabei in der
karpatischen Flyschzone zu rechnen, wo die tektofaziellen Unterschiede bei
einzelnen Entwicklungsstadien nicht so deutlich sind. Die grésseren Gruppen der
Einheiten kénnen da durch die Angabe der Altersunterschiede bei den wesent-
lichsten tektonischen Deformationen differenziert werden. In manchen Fillen
kann dabei (bei eingehender Gliederung) die Angabe der Entwicklungsstadien
und Tektonogruppen behilflich sein. Einzelne tektonische Einheiten kann man
mit Hilfe besonderer Zeichen (Richtung, Schraffierung u. d.) hervorheben.
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b) Wie bereits erwihnt, ist die Kategorisierung der tektonischen Einheiten
noch nicht festgelegt. Manche, sogar klassische tektonische Einheiten (z. B.
die Krizna-, Choé- und die schlesische Decke in den Westkarpaten) erscheinen
im Lickte der eingehenden Forschungen als Gruppen der Teileinheiten, wobei
ihre Beziehung und Rangbedeutung nicht immer klar ist. Andererseits zeigen
sich andere tektonische Einheiten als Elemente grosserer tektonischer Gebilde,
hoheren Ranges.

Bei solchem Stand der Dinge ist es viel besser, die tektonischen Einheiten
mit Hilfe der Tektonogruppen und Strukturstufen — also mit Hilfe der
Fazieskomplexe und des Alters der Deformationen — auszudriicken, was
unter anderem auch bei der Verfolgung der Beziehungen und moglichen
Klassifizierung dieser Einheiten ausgeniitzt werden kann. Wichtig ist es, die
Position und geometrische Stellung der tektonischen Einheiten dabei klar
aufzuzeichnen, und zwar ohne Riicksicht auf die angewandten Grundsitze.

Zusammenfassung

Die aufgezeichneten Grundsitze der tektonischen Karte des Karpaten-
Balkan-Dinariden-Raumes und dessen Vorlandes sollen diejenigen Prinzipien,
die bei der Zusammenstellung der tektonischen Karte Europas angewandt
wurden, noch weiter vertiefen und dem komplizierten Bau der Alpiden ange-
passt werden.

Mit, Hilfe der Strukturstufen wollte man auf der tektonischen Karte Euro-
pas: a) die Gebiete mit verschiedener Faltung unterscheiden, bzw. Komplexe,
die durch einen einheitlichen Plan deformiert wurden, vereinigen; b) die
wesentlichsten Entwicklungsperioden, bzw. die den Entwicklungsetappen
(Stadien) entsprechenden Komplexe gesondert aufzeichnen. Auch die Kriterien
bei der Aufstellung der Strukturstufen sind zweierlei Charakters: die regionalen
Diskordanzen einerseits und Formationsidnderungen andererseits.

Die Vereinigung des Struktur- und Entwicklungsaspektes bei den Gesteins-
komplexen kann man als richtig betrachten; sie driickt nidmlich auch den
Zeitfaktor auf der Karte besonders in Gebieten mit einfacherem Bau (mit
ziemlich einheitlichen, einténigen Ausserungen der tektonischen Deformationen
auf breiteren Arealen) aus.

In den Alpiden versucht man aber durch die ,,Strukturstufe” (in solchem
Begriff) die ,,nicht vereinbaren Elemente‘‘, nimlich die aus den benachbarten
geotektonischen Zonen ausgefalteten tektonischen Einheiten, mit unterschie-
dlicher Entwicklung, Inhalt aber auch mit verschiedenem Alter der Faltung
(aus verschiedenen Faltungsphasen) in ein Ganzes zu vereinigen. Andererseits
aber auch die Bemiihung, die klaren Formationsinderungen bei der Aufstel-
lung der Strukturstufen differenzieren zu wollen, fiihrte dazu, dass man das
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strukturell Unteilbare doch teilen wollte [z. B. die Abtrennung des Molasse-
Perm der Westkarpaten oder des oberen Paldozoikum der Dinariden von den
Triaskomplexen; Trennung der praeflyschoiden (Jura) Komplexe in der west-
karpatischen Flyschzone auf der tektonischen Karte der Tschechoslowakei].

Bei der Ausarbeitung der sich als notwendig erwiesenen Unterteilung der
Strukturstufen und deren Anwendung fiir die Alpiden gingen wir aus den
Merkmalen aus, die wir fiir diesen Typ der Kettengebirge fiir charakteristisch
halten, und zwar: (a) fiir ein Strukturzeichen halten wir die starke horizontale
Zergliederung mit zahlreichen tektonischen Einheiten und Strukturformen,
die nicht gleichzeitig, sondern im Laufe mehrerer Faltungsphasen, die man
in zwei Faltungsperioden zusammenkoppeln kann, entstanden waren; (b) als
ein Entwicklungsmerkmal betrachten wir die grosse stadiale Vertikalgliederung
mit plétzlichen Verdnderungen des palidogeographischen Bildes und des
Geosynklinaltypes. Mit Riicksicht auf die Besonderheiten des Alpiden-Systems
hat sich als zweckmiissig gezeigt, den Strukturaspekt mit Hilfe der strukturellen
Kriterien, den der Entwicklung mit Hilfe der paliogeographischen Kriterien
auszudriicken. Auf diese Weise wird die doppelte Funktion der Strukturstufen
auch mit Hilfe von zwei verschiedenen Kategorien ausgedriickt.

Die bedeutenderen Diskordanzen und die obere (oftmals auch die untere)
Grenze der tektonischen Einheiten werden bei der Ausgliederung der durch
einen einheitlichen Plan deformierten Komplexe ausgeniitzt. Diese Komplexe
entsprechen in der Regel den Strukturstufen (die untere, mittlere Stufe —
jede entstand in einer anderen Faltungsperiode), sind jedoch je nach den
Phasen, in welchen die tektonischen Einheiten, bzw. bedeutendere Struktur-
formen regionalen Ausmasses gebildet wurden, unterteilt. Dadurch erzielt
man nur im beschrinkten Masse die Vertikalgliederung, meistens aber die
rdumliche Gliederung der tektonisch deformierten Komplexe.

In der Legende der tektonischen Karte unterschieden wir weiter noch die
Komplexe des alpinen Zyklus:

[1] die sich wihrend der élteren (Kreide-) Faltungsperiode formierten, und
zwar (a) in der austrischen und subhercynischen Phase, und (b) in der larami-
schen Phase;

[2] Komplexe, die sich wihrend der jiingeren (tertidiren) Faltungsperiode
ausgebildet haben, und zwar wihrend der (a) pyreniischen und savischen
Phase, (b) in der steirischen und jiingeren Phase.

Bedeutende Verdnderungen des paldogeographischen Bildes, die sich in der
Anderung des Charakters der Fazieskomplexe abspiegeln, dienen als Kriterium
fiir die Festlegung der Entwicklungsstadien. In den Alpiden unterscheiden
wir 9 (bzw. 10) solcher Stadien (Mahel 1964). Danach kann man die Struktur-
stufe in Vertikalrichtung in mehrere Abschnitte (3—4) unterteilen. Keinesfalls
sollte man dabei die Bezeichnung Unterstufe verwenden, da diese auf qualitativ
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abweichenden Kriterien basiert. Das Verhiltnis der Entwicklungsstadien zu
den Strukturstufen ist durch die Beziehung der epeirogenetischen und Faltungs-
prozesse wihrend der Geosynklinalentwicklung gegeben, also durch das
Verhiltnis der Krifte, die bei den Entwicklungsstadien die Verdnderungen
des paldogeographischen Bildes, bei den Strukturstufen die Bildung der be-
deutenden Diskordanzen und der tektonischen Einheiten zur Folge hatten.

Das Entwicklungsregime einzelner Geosynklinalgebiete ist auf der tektoni-
schen Karte Europas durch die Aufzeichnung der Mio- und Eugeosynklinalen
in einzelnen Strukturstufen ausgedriickt. Dieses Prinzip ist fiir die Alpiden
nicht ganz gut geeignet, weil es mehrere Geosynklinaltypen gibt, die sich auch
spiter mit der Weiterentwicklung dndern konnen. Oft bestehen bei ihnen in
den benachbarten geotektonischen Zonen derselben Geosynklinale gewisse
Unterschiede. Aber auch durch die Aufzeichnung der wesentlichsten Forma-
tionen (Flysch, Molasse, Kalkformationen) wire die Mannigfaltigkeit einzelner
Zonen und Teileinheiten der Alpiden nicht ausgedriickt. Die Entwicklungs-
stadien, aufgestellt je nach dem Typ einzelner Fazieskomplexe, sollen deren
Fiillung und Unterschiede vor allem in horizontaler Richtung (im Rahmen
einzelner Zonen) charakterisieren. Bei der Wahl der am besten geeigneten
Phinomene und Kategorien gelangten wir zur Ansicht, dass die Auswahl der
Fazieskomplexe, durchgefiihrt lediglich je nach ihrem paldogeographischen
Charakter, oft ziemlich einseitig und nicht vollstindig wire. Darum haben
wir ,,Fazieskomplexe* eingefiihrt, durch welche der Typus des Sedimen-
tationsmilieu, aber auch ihre Rolle bei der Ausbildung des tektonischen Stils
der tektonischen Einheiten niher bestimmt sind; wir haben sie daher als
Tektonogruppen benannt.

Tektonogruppen sind reale Phinomene, die eigentlich zwei Seiten des
Problems abspiegeln: a) dynamische Entwicklung (paldogeographischer Typ)
und statische, Struktur (tektonischen Stil). Diese doppelte Aufgabe erfiillen
in Gebieten mit einfacherem Bau Phinomine, die viel grossere Komplexe —
was die Zeitspanne und rdumliche Ausdehnung anbelangt — vereinigen, und
zwar die Strukturstufen.

Bei der Ausniitzung des Alters der Deformationen und der stadialen Entwick-
lung als Faktoren der Zeit und der Tektonogruppen als Faktor der lithologi-
schen Fiillung und Zeiger des tektonischen Stils stiitzt sich die tektonische
Karte auf die Grundkategorien, die einen bestimmten Zweck, Ziel verfolgen.
Keinesfalls soll dies ihre Schwiche sein; im Gegenteil wir halten dies fiir
ihren Vorteil. Das wesentliche ist dabei, dass uns die gewihlten Mitte! die
Charakterisierung, bzw. Aufzeichnung der tektonischen Elemente, deren
Morphologie und Entwicklung, und damit der wesentlichsten Bauformen
(Baurisse) des betreffenden Gebietes und seiner Entwicklung erméglichen.

Geologisches Institut D. Stir’s, Bratislava
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VLADIMIR ZOUBEK

ZUR DARSTELLUNG DES PRAKAMBRIUMS AUF DER TEKTONISCHEN
KARTE DES KARPATO-BALKANISCHEN GEBIRGES
UND DER NACHBARGEBIETE

Grundsitze

Der Vorschlag der Legende fiir prikambrische Komplexe geht aus folgenden
Vorstellungen hervor, die sich meistens den Betrachtungen und Darstellungen
der ,,Tectonic Development of Czechoslovakia® 1960 (den von Maska und
Zoubek bearbeiteten Artikeln) anschliessen.

(1) Wie alle Karten, wird auch unsere Karte gewissermassen ein Kompromis
zwischen den Wiinschen und Méoglichkeiten bleiben. Was auf der Karte
dargestellt werden soll und kann, hingt nicht nur von den gegebenen Tatsachen,
sondern auch von dem Mafistab der Karte ab. Die Auswahl der Tatsachen
wird dabei nicht nur von deren Anzahl und Wichtigkeit im Rahmen einzelner
Grosseinheiten (Orogene), sondern auch von der Anzahl der in der Karte
wiedergegebenen orogenetischen Systeme wesentlich beeinflut. Wenn auf der
tektonischen Karte Europas (1:2 500 000) das Neo-, Meso-, Paldo- und Ureuropa
in mehreren Teilgebieten und Entwicklungen vorkamen, so war es nétig die
prineoiden Einheiten der alpinen Faltungszonen stark vereinfacht abzubilden,
wobei die Eingliederung der betreffenden prianeoiden Komplexe ins neoide
Orogen in der ersten Reihe zu veranschaulichen war. Nun wird die Anzahl der
Grosseinheiten in unserer Karte wesentlich beschrinkt und die Abgrenzung der
neoiden Faltungszone vom Vorland tritt bereits topographisch klar hervor.
Dies erlaubt, die Darstellung der prineoiden Einheiten viel mannigfaltiger
ausspielen zu lassen, ohne dabei deren Zugehérigkeit zum neoiden Orogen
verloren geht.

Die neoide Entwicklung hingt mit der vorneoiden zusammen. Die Grund-
lagen der ganzen spiiteren Entwicklung sind zum betrichtlichen MaBle durch
Formung der Erdkruste in den iltesten, prikambrischen Epochen gelegt
worden, wenn auch der Charakter dieser Abhéingigkeit meistens noch nicht
genau bekannt ist. Aus diesem Grunde wird es vorgeschlagen, die prikam-
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brischen Grundeinheiten verschiedenen Alters und verschiedener Entwicklung
in der Karte zu unterscheiden.

(2) Die sedimentiire, tektonische und thermische (metamorphe, plutonische)
Entwicklung des variszischen und alpinen Europas, Meso- und Neo-Europas,
ist vor allem durch héhere innere Mobilitit charakterisiert. Das gilt fiir alle
Zeitabschnitte der geologischen Geschichte beider Gebiete, mit Ausnah-
me der nachvariszischen Platformetappe fiir Mesoeuropa. Dies erschwert,
und manchmal ganz verhindert, die Anwendung von iiblichen strukturellen,
geochronologischen und zum Teil auch lithologisch-faziellen Kriterien fiir die
Abgrenzung der einzelnen privariszischen Grundetappen der tektonischen
Entwicklung. Trotzdem wird es vorgeschlagen, auch im Prikambrium die
einzelnen Etappen der tektonischen Entwicklung zu unterscheiden, die stra-
tigraphisch den Hauptgruppen oder, woméglich den Gruppen* hinsichtlich der
vertikalen tektonischen Gliederung — also im Sinne der Legende der tektoni-
schen Karte Europas 1:2 500 000 (1964) — den strukturellen Etagen bzw.
Stufen entsprechen. Bei ihrer Abgrenzung ist es méglich, versuchsweise
Analogien mit den Zeitgrenzen anzuwenden, die in konsolidierten Gebieten
(Schilden) definiert worden sind, wenn auch diese Analogien auf indirekten
Indizien gegriindet und daher diskutabel sind.

Es sind Etappen, die in den prikambrischen Schilden durch folgende
Tektogenesen datiert sind: Kaledonische bzw. variszische (paldozoi-
sche) Etap pe — assyntische (baikalische) Faltung 600 - 50 Mil. J.; assynti-
sche (jungproterozoische) Etappe — Hudson (penokeaner, karelische)
Faltung 1700 4- 150 Mil. J.; karelische (altproterozoische) Etappe —
Kenoran-Faltung 2 500 4 150 Mil. J.; Archaikum; evtl. noch dazwischen
Grenville-Revolution (1 100 4- 150 Mil. J.), die in manchen Gebieten die
jungproterozoische Etappe auf zwei Abschnitte (Gruppen) teilt.

(3) Ahnlich wie in spiteren Zeitabschnitten, ist es auch im Prikambrium
moglich ,, Tektofazien zu unterscheiden, deren Charakter und Entwicklung
gewissermassen die synsedimentiren tektonischen Bewegungen in den Sedi-
mentationsraumen und ihren Vorlindern abbildet.

(4) Auch der initiale (geosynklinale) Vulkanismus hat in einzelnen histori-
schen und auch regionalen prikambrischen Einheiten einen spezifischen
Charakter, der die damaligen tiefkrustalen bis subkrustalen Verhiltnisse
(= iiber die Tiefenzonen der Entstehung der betreffenden Magmen) anzeigt.
Deswegen ist es notwendig seinen Eigentiimlichkeiten eine besondere Aufmerk-
samkeit zu widmen.

(5) Von besonderer Bedeutung ist in den prikambrischen Komplexen der
Metamorphismus. Nun ist in mobilen Gebieten Meso- und Neoeuropas der

* Terminologie nach der Koppenhagener Konvention 1960.
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polymetamorphe Charakter priakambrischer Komplexe besonders betont. Die
zeitliche Einreihung der metamorphen Prozesse in einzelne Etappen wird
daher noch lange zu einem betrichlichen Teil hypothetisch bleiben. Jedoch
erscheint es auch in diesem Falle fruchtbar, auch bestimmte begriindete
Vorstellungen zur Darstellung zu bringen. Beim gegebenen MafBstab und
derzeitigen Stadium unserer Kenntnisse ist es notwendig, sich dabei auf die
elementédren Haupttypen der Metamorphose zu beschrinken.

(6) Migmatite* als Zeichen eines erh6hten Grades der inneren Beweglichkeit
(Mobilitédt), der durch wesentliche Beteiligung der fluiden Phase zu Stande
kommt, sind auf der Karte darzustellen. Vom tektonischen Standpunkt aus
sind die synkinematischen (= primorogenen, mit der Regionalmetamorphose
eng verbundenen) Migmatite von den postkinematischen (= spitorogenen,
im Vergleich mit der Regionalmetamorphose wesentlich jiingeren) streng zu
unterscheiden. In den prikambrischen Komplexen der mobilen Zonen gehéren
die beiden Migmatisierungsformen gew6hnlich auch ganz anderen geotektoni-
schen Zyklen an.

(7) Eine besondere Bedeutung gehort in prikambrischen Komplexen den
Plutoniten, deren Zusammenhang mit der Grosstektonik immer klarer her-
vortritt. Im Meso- und Neoeuropa handelt es sich meistens um variszischen
und neoiden Plutonismus; nur einen kleinen Teil der Plutonite kann man in
prikambrische Etappen einreihen. Die Entstehung und stoffliche Mannigfal-
tigkeit auch der variszischen Plutonite Meso- und Neoeuropas sind mit der
vertikalen und horizontalen Differenzierung prikambrischer Komplexe eng
verbunden, die auch die Hauptstelle ihrer Entstehung und Platznahme
sind. Die bleibende Realitit des Begriffes ,,Strukturstufe‘‘ ist unter anderem
auch auf der engen Verbindung des Plutonismus mit bestimmten Struktur-
niveaus gegriindet.

(8) Wegen ihrer tiefentektonischen Bedeutung sollten die Ultrabasite als
,,Gesandten vom Reiche des oberen Erdmantels deutlich abgebildet werden,
auch wenn ihre Dimensionen unter den KartenmaBstab fallen.

Bemerkungen zur Definition einzelner prikambrischen Einheiten und deren
graphischen Darstellung

Im Vorschlag der regionalen und vertikalen Gliederung des Prikambriums
unserer Karte kann man am besten vom Vorland ausgehen, da auf diesem

* Der Termin wird da im ungenetischen Sinne angewendet, als Bezeichnung der aus
den raiimlich deutlich getrennten melanokraten und leukokraten Komponenten (Pa-
leosom — Neosom, Substrat — Metatekt) bestehenden Gesteine, ungeachtet, ob diese
stoffliche Differenzierung von eigenem Stoffhaushalt (= metamorphe Differenziation)
oder durch Stoffzufuhr (= Injektion, Imbibition) verursacht wird.
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Hintergrund die Eigentiimlichkeiten des Pridkambriums der neoiden Zone
besser zum Vorschein kommen.

Das Moldanubikum wird verschiedenartig interpretiert — entweder als
altproterozoische (karelische) Strukturstufe (élter als das Riphdikum —Jung-
proterozoikum-Brioverien——-,,Algonkium“ 8. 8.), oder als unterschiedliche
Fazies der riphiischen Gruppe, oder der untere Teil des Proterozoikum, der
durch keine Tektogenese von dem oberen Teil getrennt ist. Jedenfalls hat diese
Einheit auch vom Standpunkt der neoiden tektonischen Zone eine grosse
Bedeutung. In der alpidischen Zone fehlt das Moldanubikum in seiner typi-
schen Entwicklung; im Gegenteil bilden seine Massive in der Bohmischen
Masse, in den Vogesen, im Schwarzwald, im franzésichen Zentralmassiv, im
Kristallin der Iberischen Halbinsel, vielleicht auch in der Rhodope feste
Vorlandblécke — eine Art der Kieferklemme der neoiden Faltungszone. ~
Deswegen wird es vorgeschlagen, das Moldanubikum deutlich vom iibrigen
Prikambrium zu unterscheiden, wie es in den friiheren tektonischen Karten
verwirklicht worden ist. Als seine Leitmerkmale kann man die Granulitforma-
tion (resp. leptynitische Formation), die betrichtliche und ziemlich gleichmiis-
sige Verbreitung der Ultrabasite, das hidufige Auftreten der pyropfithrenden
Serpentinite, sowie auch der durbachitischen und charnockitischen Typen von
variszischen Plutoniten betrachten. Man kann jedoch nicht die Méglichkeit aus-
schliessen, dass in der alpino-karpatischen Zone (z. B. in den tiefsten Struktur-
niveaus der siidlichen Karpaten) das stratigraphische Aquivalent des Moldanu-
bikums in einer anderen Fazies vertreten ist.

Jungproterozoikum der Boéhmischen Masse. — Merkmale: die
polyzyklische Entwicklung, in der 4- rein terrigene Formationen mit vulkano-
genen und biogenen, bzw. chemisch-biogenen karbonatischen, bitumingsen
eisensulphidreichen [= euxinischen] und kieseligen Ablagerungen wechseln.
Stellenweise ist die jiingste flyschartige Subetappe gut ausgeprigt, die durch
hiufige polymikte Konglomerate und gebinderte Sedimente des ,,Eokam-
briums* als einer Ubergangsformation zwischen dem Proterozoikum und
Kambrium charakterisiert ist. — Die Beziehungen zu dlteren und jingeren
Entwicklungsetappen: wahrscheinliche Existenz der ilteren ,,moldanubischen®
(altproterozoischen?) Serie im Liegenden, ohne typische Transgression;
aufliegendes, oft fein zergliedertes, faziell sehr verdnderliches Paldozoikum, in
mehr konsolidierteren Gebieten mit einer ausgeprigten transgressiven Basis
(z. B. Barrandien), in stark mobilen Gebieten ohne ausgeprigte Transgres-
sionsgrenze (z. B. erzgebirgisch-thiiringische Zone). Vorldufige geochronolo-
gische Abschitzung: 1 700 + 150 (oder 1100 + 150) bis 600 -+ 50 Mil. J.

Zu diesem Typ kann man das ganze iibrige nichtmoldanubische Prikam-
brium der Béhmischen Masse und einen grossen Teil des Prikambriums der
westeuropéischen Horste reihen; von den Gebieten ausser dem Rahmen unserer
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Karte ist es der Odenwald, das Armorikanische Massiv ausser Pentévrien,
manche Teile des franzosischen Zentralmassivs, wahrscheinlich auch ein Teil
des Schwarzwaldes und der Vogesen, u. a. (Ahnliche charakteristische Grund-
merkmale hat das Prikambrium von Dobrudscha, das man also auf dieselbe
Art darstellen kann, wenn auch es sich wahrscheinlich nicht um dieselbe
prikambrische tektogene Zone handelt).

Das Prikambrium der Westkarpaten (und der Alpen). — Grund-
merkmale: die im Vergleich mit dem vorigen Gebiet mehr homogene, mehr
eintonige Entwicklung, die vorliufig keine Moglichkeit einer Einteilung in
einzelne Etappen (Zyklen) bietet; der verhiltnismissige Mangel an einer
euxinischen Fazies und an lyditischen Gesteinen; die Seltenheit der Karbonatein-
lagerungen; intensiver inizialer basischer Magmatismus, meistens nur in eng
beschrinkten lokalen Zentren, der deswegen fiir eine feinere stratigraphische
Gliederung unbeniitzbar ist. Im Hangenden: das Paldozoikum meistens vom
Typus der Grauwackenzone (mit Ausnahme des Grazer Gebietes). — In den
Westkarpaten ist es mdéglich eine mesozonal-metamorphe ,,Kohtit‘-Zone
auszugliedern, die im Siiden die grosse vorneoide megaantiklinoriale Struktur
der , tatrischen* Zone umsiumt. Offensichtlich handelt es sich um eine jiingere
Serie, die aber hochstwahrscheinlich von der ilteren tiefmetamorphen Tatra-
Serie durch keine merkbare tektogene Phase abgetrennt ist. Das Kohft-
Kristallin kann man vielleicht zeitlich (also nicht paldogeographisch-faziell)
mit der ,,epizonalen Serie‘‘ der Ost- und Siidkarpaten parallelisieren.

* % %

Bemerkungen zur Darstellung der Ost- und Sid-Karpaten im Bezug zu den
Westkarpaten. — Die grossen Fortschritte der ruménischen Geologie der
letzten Jahre haben ermoglicht, im Prikambrium dieses Segmentes drei
Grosseinheiten, bzw. Grundetappen (Lotrien, Alutien, Baikalien) zu unter-
scheiden, wie in dem Beitrage von Marcela Dessila-Codarcea wiedergegeben
ist. Durch seine Merkmale nimmt das Proterozoikum der Ost- und Siidkarpaten
eine Ubergangsstellung zwischen der mehr mobilen typisch ,,geosynklinalen
Entwicklung West- und Mittel-Europas einerseits, und der Plattformenentwik-
klung der osteuropiischen (russischen) Plattforme anderseits ein; das dussert
sich auch in einer hheren Konsolidation dieses Segmentes der alpino-karpati-
schen Zone im variszischen und neoiden Zeitabschnitt (drmere Entwicklung
der paldozoischen Sedimentation = kein ,,Grauwackenzonenkomplex‘‘; geringe-
re Intensitdt der variszischen Granitisation; eine schwichere neoide Metamor-
phose). — Die grossen faziellen Unterschiede machen bei dem heutigen Stand
der Kenntnisse jeden Versuch um Parallelisierung einzelner prikambrischen
Gruppen (Strukturetagen) in dem westkarpatisch-ostalpinen und im ostkarpa-
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tisch-siidkarpatischen Raum rein spekulativ. Deswegen sollten die Etappen
(Strukturetagen) der beiden Grossgebiete durch einen etwas anderen Farbton
(z. B. ,preussisch blau“ fiir Westkarpaten, Cobaltblau fiir Ost- 4 Siid-
Karpaten) bezeichnet werden, wobei die sukzessiven Etappen in den beiden
Grossgebieten durch abgestufte Intensitiit desselben Farbentones ausgeprigt
werden sollten, wie es z. B. auf der tektonischen Karte der CSSR 1:1 000 OOO
(1960) dargestellt worden ist.
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ZDENEK ROTH

DIE STRUKTURELLEN BEZIEHUNGEN IN DER GRENZZONE ZWISCHEN
DEN ALPEN UND KARPATEN

Einleitung

Die tektonischen Strukturen, die die Grundlage der orographischen GrofS3-
formen der Alpen und Karpaten bilden, sind ein Teil der alpinen orogenetischen
Zone, die wihrend des jiingeren Mesozoikum entstanden ist. Es kann nicht im
geringsten daran gezweifelt werden, dal die Westkarpaten in den Ostalpen
ihre Fortsetzung haben. Der direkte Zusammenhang dieser Einheiten ist in
vielen Fillen geologisch, geophysikalisch sowie auch durch Tiefbohrungen
bewiesen.

Die gegenseitigen Beziehungen der Alpen und Karpaten an der Grenze der
duberen und inneren alpin-karpatischen Zone

Diese Grenze bildet eine der wichtigsten Strukturelemente der Alpen und
Karpaten; ihr Verlauf ist auch unter dem Neogen des Wiener Beckens ziemlich
gut bekannt. In den Westkarpaten entspricht sie der inneren. ! Grenze der
Klippenzone. Sie verlduft von Myjava nach Senica, Stefanov, Vel. Levére,
iiber den nordlichen Rand von Deutsch Wagram (T. Buday — V. Spicka
1965) in den NW-Teil Wiens (R. Janoschek — H. Kiipper — E. J. Zirkel
1956), weiter dann zum siidlichen Rande der pieninischen Klippenzone (St.
Veit-Lainzer Tiergarten; S. Prey 1960) und von hier nach Westen als die
Aufschiebungszone des Ostalpin auf die duflere Zone der Ostalpen.

Diese lingsverlaufende interne alpin-karpatische Grenze verlduft parallel
mit den Strukturen der dulleren Alpen- und Karpatenzone. Die Strukturen der
inneren alpin-karpatischen Zone enden stellenweise an dieser Grenze diagonal
(Z. Roth 1965a). In morfotektonischer Sicht gehort sie daher der dulleren
alpinkarpatischen Zone. In den Westkarpaten wird sie entlang der Aullenseite
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ihres Bogens durch die pieninische Klippenzone umsiumt. Die Klippenzone
stellt einen antiklinorialen Durchbruch des mesozoischen Liegenden durch
das Palaogen des inneren Teils der Magura-Deckengruppe dar. Sie entstand
als das Ergebnis einer riickschreitenden Uberschiebung der i#uBeren Karpaten
auf den zentralen westkarpatischen Block. Sie begann sich stellenweise als
Kordillere wihrend der laramischen Bewegungen vor dem damals individuali-
sierten zentralen Block zu bilden (E. Hanzlikova — Z. Roth 1965; Z. Roth .
1966) und wurde durch die riicklaufende Aufschiebung wihrend der jiingsten
tortonischen Bewegungen beendigt.

Der strukturelle Charakter der Grenze zwischen der inneren und éduBeren
alpin-karpatischen Zone #ndert sich in W—O-Richtung in qualitativer
Hinsicht. Nach S. Prey (1964) ist das Ostalpin auf eine Entfernung von mehr
als 25 km auf die Flyschzone der Ostalpen iiberschoben. Diese Uberschiebung
weist ein nachgosauisches Alter auf (S. Prey 1965a, S. 100). In der Westslo-
wakei (in der Umgebung von Myjava) wird die Grenze von einer riickschrei-
tenden Uberschiebung der Klippenzone auf die oberkretazeische (Gosau)
und alttertiire Ausfiillung der Brezova-Depression (Coniac — Ober-Eoziin)
gebildet.

Wie aus Bohrarbeiten hervorgeht, verliuft diese Depression mit der Gosau-
Kreide entlang des SO-Randes der Klippenzone gegen SW unter der neogenen
Ausfiillung des Wiener Beckens bis zur Linie Matzen-Aderklaa (vergl. T.
Buday — V. Spi¢ka 1965). Aus der gleichen Struktur wie in der Brezovi-
Depression schlieBen wir vorldufig auf die Riickaufschiebung der duleren alpin-
karpatischen Zone auf die innere auch unter dem ganzen Wiener Becken.

Im mittleren Waagtal erreichte die Erforschung der Grenzzone zwischen
den éduBeren und inneren Karpaten, die meistens von den Anschwemmungen
der Waag verdeckt wird, noch nicht die notwendige Genauigkeit. Das Vorkom-
men einer linearen Depression mit Unterburdigal kann als Anzeichen der
jungen Emporhebung der dufleren Karpaten auch N der Brezova-Depression
gedeutet werden.

Zwischen Zézriva (NE von Zilina) und der tschechoslowakisch-sowjetischen
Grenze weist die Beriihrung zwischen der duBeren und inneren Karpatenzone
den Charakter einer verhiltnismiBig flach nach Norden einfallenden Riickauf-
schiebungsfliche auf (Z. Stranik — Z. Roth 1960; Z. Roth 1960; Z. Stranik
1965). Die Amplitude dieser riicklaufenden Uberschiebung der #uBeren auf
die innere Karpatenzone wird SE von Bardejov immer kleiner, bis sie sich in
der Ukraine verliert (vergl. E. Scheibner 1963, S. 66; Z. Roth 1967).

Die neogene Uberschiebung der inneren alpin-karpatischen Zone auf die
duBere Zone ist ein typisches Merkmal der Ostalpen, wogegen die riickschrei-
tende neogene Uberschiebung der duBeren Zone auf die innere fiir die West-
karpaten typisch ist. Zu der Anderung kommt es bei Wien.
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Die gegenseitigen Beziehungen der Alpen und Karpaten innerhalb der iuBeren
alpin-karpatischen Zone

Die dullere alpin-karpatische Zone teilt man in den Ostalpen auf die Helve-
tiden und die Flyschzone mit der pieninischen Klippenzone. Die Helvetiden
sind auf die Alpen begrenzt, die Flyschzone mit der Klippenzone ist den Alpen
und den Westkarpaten gemeinsam. Die Helvetiden bilden eine Struktureinheit,
die bis in die Westalpen reicht und im Osten durch die Grestener Zone siidlich
St. Pélten ihre Beendigung findet (A. Tollmann 1965a, S. 107; 1965, S. 37).
Die strukturellen Beziehungen zwischen der pieninischen Klippenzone (in
Osterreich die Klippenzone von St. Veit — Lainzer Tiergarten) zur Flyschzone
sind bedeutend enger als zu den Helvetiden. Dies beweisen die Verhiltnisse
in den Karpaten (D. Andrusov 1938, S. 46; A. Matéjka — Z. Roth 1949,
S. 525).

Die peninische Klippenzone bildet den Kern der innersten antiklinorialen
Zone der Magura-Deckengruppe. IThr komplizierter Bau wird durch die praepa-
liogene alpinotype Faltung ihrer mesozoischen Schichten sowie durch die
frontale Lage bei dem Riickschub der dueren Karpaten bedingt. Eine gréBere
tektonische Selbstindigkeit der Klippenzone im Rahmen der Magura-Gruppe
tritt nur stellenweise zum Vorschein [z. B. im Elevationsabschnitt von Kysuca,
wo die Klippenzone die ganze Weillkarpaten—Orava-Decke vertritt; Z.
Roth (1965a), oder im Falle der lokal gesteigerten Intensitit der Tektonik
innerhalb der Magura-Gruppe; z. B. in der Ostslowakei und im Wiener Wald;
sieche A. Tollmann 1965, S. 37].

Die Helveliden

Obwohl die Helvetiden und die pieninische Klippenzone als tertidre Struktur-
einheiten eine verschiedene Stellung einnehmen, weist das Mesozoikum dieser
zwei Einheiten zueinander nahe lithostratigraphischen Beziehungen auf, die
darauf hinweisen, daf3 die Schichten beider Einheiten in einem gemeinsammen
Ablagerungsraum entstanden sind (A. Tollmann 1963a, S. 130).

Es handelt sich um einen Ubergang der faziell isopischen Zone von einer
Struktureinheit in die andere, wie man sie von mehreren Stellen in den Alpen
und Karpaten kennt (z. B. die faziellen Uberginge in der Oberkreide und
Palidogen zwischen der Zdanice-subsilesischen und silesischen Decke, der
silesischen und Vormagura- und der Vormagura- und Rada-Decke). Die
Achse des paldogenen Sedimentationsraums kreuzt sich im Wiener Wald mit
der Achse des Sedimentationsraums des jiingeren Mesozoikum, die sich vom
noérdlichen Rand des alttertidren Troges (im Westen) auf dessen Siidrand
(im Osten) verschiebt (A. Tollmann 1965a, S. 37). Obwohl sich also einige
stratigraphischen Glieder des Mesozoikum der Helvetiden in der pieninischen
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Klippenzone verfolgen lassen, setzen die Helvetiden in den Karpaten struk-
turell nicht fort. Eine faziell-stratigraphische Einheit gehort dabei zwei Struktu-
tureinheiten an.

Decken-Aequivalente der dulleren Westkarpaten in den
Ostalpen

Die duBerste Deckengruppe der duferen Karpaten in Mahren ist die parauto-
chthone Randgruppe (Z. Roth 1965a), welche mit Pouzdfany-Decke im
Thayatal in Mahren gegen SW endet. Ihre strukturelle Fortsetzung nach
Osterreich ist nicht erwiesen. Sie wird mit der Vorlandmolasse faziell ver-
glichen (I. Cicha et al. 1965, S. 100). Strukturell entspricht die Pouzdiany-
Decke eher der subalpinen Molasse (D. Andrusov 1961).

Aus der CSSR 1iBt sich nach Osterreich die Zdénice-subsilesische Decke
‘direkt verfolgen. Die Waschbergzone, die die #uBerste Deckeneinheit der
Karpaten in Osterreich bildet, ist ein Teil der Zdanice-subsilesischen Decke,
und zwar ihres Pavlov-Waschberger Abschnitts (E. Hanzlikovd — Z.
Roth 1963). Sie wird von jurassischen bis miozinen Schichten aufgebaut,
die vom urspriinglichen Untergrund tektonisch abgetrennt wurden (I. Cicha
et al. 1965; R. Grill 1964). Wihrend sie in Mittel-Médhren Sedimente eines
einzigen Sedimentationszyklus (Oberkreide-Aquitan) enthilt, kommen in ihr
in Sitidmihren und Osterreich Sedimente von vier Sedimentationszyklen
(Jura; Unter- u. Mittelkreide; Senon-Obereozin; Mitteloligozdn-Mittelmiozin)
vor. Die Liicke an der oberen Grenze der Menilit-Schichten macht sich in
Mittel-Méhren stellenweise durch eine Ablagerungsunterbrechung und im
Fehlen des Chatt bemerkbar. Im S-Teil dieser Decke erreicht die Liicke wahr-
scheinlich einen griéferen Ausmafl (Obereozin-Aquitan) (R. Grill —
Kapounek 1964; Z. Roth et al. 1967).

Mit der wachsender Anzahl und GréBe der Hiate in NO-SW-Richtung u;?‘d
mit Verkleinerung der Vorkommengebiete der obereozinen Menilit-Schich®n
[die typisch fiir die mittlere (Krosno-) Gruppe der dulleren Karpaten sind, zu
der bestimmt auch die Zd4nice-subsilesische Decke gehért], nimmt die Schich-
tenfolge der Zdénice-subsilesischen Decke in dem Pavlov-Waschberger Ab-
schnitt (s. der Thaya) einen paraautochthonen Charakter an (vgl. auch die
gegen SW anwachsende Ahnlichkeit der Zdanice-Hustopede-Schichten zur
Molasse). Das untere Senon, Turon und der Jura, die dem Turon, dem Unterse-
non und dem Jura des Pavlov-Waschberger Deckenabschnitts dhneln, kom-
men hier auch im autochthonen Vorland vor.

Eine dhnlich gegen SW anwachsende fazielle Konvergenz mit der vorgela-
gerten (Zdéanice-subsilesichen) Einheit ist aus dem SW-Teil der silesischen
Decke W von Roznov p. R. bekannt (B. Zahalka 1927; A. Matéjka 1949;
Z.Roth — Z.Stranik 1959; E. Hanzlikova — Z. Roth 1963). Diese fazielle
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Fig. 1. Ein Schema der gegenseitigen Beziehungen der ostalpinen und westkarpatischen
tertiiiren Deckeneinheiten

Mit Hilfe der Karten von H. Vetters (1936), R. Grill (1962), T. Buday — E.
Menéik — V. 8pi¢ka (1966), u. a. zusammengestellt von Z. Roth (1966).
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Erlduterungen: 1 — Die Pouzdiany-Decke, 2 — Die Zdénice-subsilesische Decke,
3 — Die Rada-Decke und die Greifensteiner Decke (die Kreideschichten und die untere
Abteilung der Paldogen-Schichten), 4 — Die Raca-Decke (die Zlin-Schichten und Stein-
berger Flysch), 5 — Die Kahlenberger Decke, 6 — Die Laaber Decke und die Bystrica-
Decke, 7 — Die Weillkarpaten-Orava-Decke (a -an der Erdoberfliche), 8 — Die pienini-
sche Klippenzone (a — unter der neogenen Uberdeckung), 9 — Die tertiiire nordalpine
Grofleinheit, 10 — Die Riickaufschiebung der dufleren Karpaten, 11 — Die tertidire
alpin-karpatische zentrale GroBeinheit (a — unter dem Neogen), 12 — Die zentralkarpa-
tischen Gosau- und Paldogen-Schichten, 13 — Die Helvetiden (die Grestener Zone).
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Konvergenz steht mit unserer paldogeographischen Rekonstruktion (Z. Roth
1963; E. Hanzlikova — Z. Roth 1965) in gutem Einklang.

In Ubereinstimmung mit der faziellen Konvergenz einzelner Decken mit
den vorgelagerten strukturellen Einheiten geht nach R. Grill (1962a) die
Zdénice-subsilesische Decke unter den Anschwemmungen der Donau gegen
SW in die gefaltete subalpine Molasse iiber. Der Beweis fehlt jedoch, denn der
strukturelle Kern der Decke (aus den Zdénice-Hustopeée Schichten bestehend
— Z.Roth 1965a) setzt sich nicht S der Donau fort. Als ein Ausliufer der
Hiille des Strukturkernes der Zdanice-subsilesischen Decke kann lediglich die
subalpine Molasse nur bis nach Tullbing (SW von Tulln) gedeutet werden.
Dies scheint aus der Extrapolation der tektonischen Grenzen in der Grill’-
schen Karte (1962a) hervorzugehen.

Die eigentlichen Decken sind jedoch durch Strukturkerne gebildet.
Die Hiillen bilden eher ein zwischenkerniges ,,Schmiermittel®, dessen Zuge-
horigkeit wir nach dem Verlauf der Strukturlinien und den lithologisch-
stratigraphischen Beziehungen abschitzen. Deswegen ist eine solche Einglie-
derung der Hiille von struktureller Sicht weniger wichtig und nicht immer
eindeutig.

Die anderen Decken der &duBeren alpin-karpatischen Zone lassen sich
unterhalb des Neogen des Wiener Beckens bisher nicht zusammenhingend
verfolgen. Aus diesem Grunde kénnen wir die Beziehungen der alpinen und
karpatischen Decken nur durch Vergleichstudien l6sen. Als ein Vergleichs-
hilfsmittel dienen dabei die Ergebnisse der Strukturanalyse aus dem westlichen
Teil der tschechoslowakischen duBeren Karpaten (Z. Roth 1965a). Dieser
Analyse zufolge entsprechen die Grenzen zwischen den Deckengruppen den
strukturell bedingten palidogeographischen Grenzen des jiingsten Stadiums
des Sedimentationsraumes, die spiter durch die Deckenbewegung deformiert
wurden. Deshalb sind die jiingsten Schichten einzelner Deckengruppen gegen-
einander deutlich verschieden und innerhalb einer einzigen Gruppe dhnlich.

So unterscheidet sich z. B. die mittlere Deckengruppe durch die Menilitschichten, die
Krosno-Schichten, die Magura-Gruppe durch die Magura-Schichten s. 1. (Z. Roth 1962).

AuBer der Waschbergzone blieben jedoch in der dulleren alpin-karpatischen Zone
in Osterreich die Schichten des letzten Stadiums des Sedimentationsraumes nur in der
Laaber Decke des Wiener Waldes erhalten. Es handelt sich um die Laaber Schichten,
die bis ins Mitteleozédn hinaufreichen (R. Grill 1962a; R. Grill — J. Kapounek 1964).

Nach dem Charakter und dem Alter bilden die Laaber Schichten einen Teil des Pa-
laogen der Magura-Gruppe, nicht jedoch der zentralen Gruppe. Zu dieser Schlufolgerung
kam schon G. Gétzinger (1945) und S. Prey (1965). Aus den bisherigen Vergleichen
geht hervor, daB die Laaber Decke und die pieninische Klippenzone, die auf sie vom
Siiden aufgeschoben ist, Glieder der Magura-Deckengruppe, wihrend die Waschbergzone
ein Glied der zentralen (Krosno-Menilit) Gruppe sind .Strittig bleibt die Zugehérigkeit der
Greifensteiner und Kahlenberger Decke.
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Nach G. Gotzinger (1945) sind beide ebenfalls ein Glied der Magura-Gruppe. S.
Prey (1965a) erwigt jedoch die Eingliederung der Greifensteiner Decke zur silesischen
Decke. Die Kahlenberger Decke hilt er fiir eine ausschlielich ostalpine Einheit.

Vergleich der alpinen und karpatischen Decken fult gewshnlich auf tektoni-
schen Beziehungen der Decken zu ihrer Umgebung und auf lithologisch-
stratigraphischen Ahnlichkeiten. Die tektonischen Beziehungen sind infolge
der Spaltung und Auskeilung der Decken nicht eindeutig. Auch die litho-
stratigraphische Ahnlichkeit eines Teils der Schichtenfolge kann nicht immer
als ein Beweis der tektonischen Zusammengehorigkeit aufgefallt werden. Der
diagonale Verlauf der Strukturen zur Achse des fritheren Sedimentationstro-
ges ist in den Alpen und Karpaten keine Seltenheit (L. U. de Sitter 1960,
S. 332; A. Lombard 1964, Z. Roth 1957 usw. Siehe z. B. das oben angefiihrte
Verhiltnis der Helvetiden zur pieninischen Klippenzone.).

Die lithostratigraphische (A. Matéjka — Z. Roth 1949, 1956) und tektoni-
sche Analyse (Z. Roth 1965a) der dulleren Karpaten, in denen man die Decken
durchlaufend auf eine grofe Entfernung verfolgen kann, zeigt, daB es auch
innerhalb einer Decke zu faziellen Verinderungen kommt und daf sich diese
Anderungen in der inneren Struktur der Decke wesentlich geltend machen
(z. B. die regionalen Strukturkerninderungen).

Fiir den Vergleich der alpinen mit den karpatischen Decken ist die Fest-
stellung wesentlich (Z. Roth 1965a), dafl es zweierlei Beziehungen zwischen
der Lithostratigraphie und der Begrenzung einer Decke gibt: 1) Die Decke
formt sich um einen Strukturkern herum. Den Kern bilden die relativ kompe-
tentesten Teile der in den Deckenbau eingezogenen Schichtenfolge auf. Der
Kern trennt sich infolge einer disharmonischen Durchbewegung der Schichten-
folge bereits am Anfang der Deckenbewegungen von seiner Hiille ab. Wihrend
der spiteren Deckenbewegungen kommt es zur inneren Kerndifferenzierung
und zwar wieder nach der relativen Kompetenz seiner Bestandteile. Der erste
Typ der Beziehungen zwischen der Lithostratigraphie und der Begrenzung einer
Decke liegt also darin, daf3 die Begrenzung der Decke durch den Umfang der
kompetenten Lithofazien bestimmt wird. Er driickt aus, in welcher Weise die
spiter entstandene Struktur (Decke) mit meistens élteren Faziesverteilung
innerhalb des ehemaligen Sedimentazionsraums verbunden ist. Der zweite Typ
der Verbindung zwischen der Begrenzung einer Decke und der Lithofazies
ihrer Sedimente gestaltet sich ebenfalls gleich am Anfang der Deckenbewe-
gung. Es handelt sich wm den Einfluf3 des embryonalen tektonischen Reliefs auf
die Lithofazies der jiingsten (diastrophischen) Ablagerungen.

Um die beiden Arten dieser Beziehung zu unterscheiden, ist es notwendig,
aus dem lithologischen Charakter der betreffenden Schichtenfolge den Anfang
der tektonischen Hauptbewegungen zu bestimmen. In der zentralen Decken-
gruppe der duBeren Westkarpaten macht sich der Anfang der Bewegungen im
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Ober-Eozén, in der Magura-Gruppe im Mittel-Eozin bemerkbar (Z. Roth
1966).

Die innere Grenze des Palidogen der Magura-Gruppe verliduft auf dem tsche-
choslowakischen Gebiet unter dem transgredierenden Neogen des Wiener
Beckens, ungefihr auf der Linie Unin- Sv. Jur. Die éuBere Grenze der Magura-
Gruppe wurde schon vor der Transgression des Ober-Burdigal durch die
Erosion stark gegliedert (Z. Roth 1965a, S. 71). Als zusammenhingender
Untergrund des Neogen kommt die Magura-Gruppe in Siidmihren erst éstlich
der Schrattenberger Senkungszone vor (T. Buday in J. KaldSek et al.
1963). Im westlicher liegenden Gebiet bildet sie nur durch die Erosion isolierte
Deckschollen (vor allem in der inneren antiklinorialen Zone der Zdanice-
subsilesischen Decke; A. Matéjka — F. Chmelik 1956).

Der NW-Rand der Magura-Gruppe wurde in Siiddméhren durch Bohrungen bis nach
Lednice verfolgt, wo unter dem Neogen des Wiener Beckens die Uberschiebung der
Raca-Decke auf die Zdénice-subsilesische Decke nachgewiesen werden konnte (T. Bu-
day — E. Menéik — V. 8pi¢ka 1966, S. 304). Die Schrattenberger Abschiebungszone
die in Siidmihren im Liegenden des Neogen das Hauptgebiet der Raéa-Decke gegen
NW begrenzt, streicht nach Osterreich. iiber Poysdorf in die westliche Umgebung von
Mistelbach (R. Grill — J. Kapounek 1964, Taf. I). Die ,,Auspitzer Mergel*“ (d. h. die
Zdénice-Hustopeée-Schichten der Zdénice-subsilesischen Decke) treten jedoch in diesem
Gebiet bereits auch siiddstlich von dem Schrattenberger Bruch zwischen GroBSru3bach
und Niederleis zu Tage. In dem letztgenannten Gebiet schwimmen auf ihnen die Deck-
schollen von dem Greifensteiner Sandstein mit den bunten eozénen und paldozinen
Schiefertonen (R. Grill 1962a). Dies beweist vollauf die neuere Erkldrung der strukturel-
len Rolle der Schrattenberger Bruchzone in der Magura-Gruppe (Z. Roth 1965a).
Auch in der Raéa-Decke bei Lednice kommen nach Z. Stranik und M. E1i48 (1957, S.
167) bis einige zehn Meter michtige Lagen grober bis feinkorniger Sandsteine (die Soldi-
Schichten) mit einer paldozinen Mikrofauna vor. Sie werden von bunten Schiefertonen
des unteren und mittleren Eozin begleitet. Die Sandsteine der Solén-Schichten in S-
Mihren (M. Elid3 1961, S. 235, 238) und die Greifensteiner Sandsteine (H. Wieseneder
1962) stehen sich auch in petrographischer Hinsicht nahe.

Die tektonischen sowie stratigraphischen Verhiltnisse bei Lednice und in
der siidlichen Umgebung von Mistelbach dhneln sich sehr. Es it sich daraus
folgern, daB der Greifensteiner Sandstein ein Glied der Magura-Gruppe ist
und den Soldn-Schichten der Raca-Decke entspricht. In seiner Begleitung
treten siidlich von GroBruflbach die Altlengbacher Schichten (Oberkreide) auf.
Diese begleiten ihn auch in der Greifensteiner Decke im Wiener Wald (R.
Grill — J. Kapounek 1964). Bei Oberrohrbach (éstlich von Stockerau)
tritt unter den Altlengbacher Schichten bereits die iltere Kreide der Greifen-
steiner Decke auf (R. Grill 1962a). In dieser Hinsicht betrachtet, sind auch
die Altlengbacher und ilteren Schichten der Greifensteiner Decke ein Glied der
Raca-Decke und der Magura-Deckengruppe.

Diese Ansicht kann auch durch andere Unterlagen ergéinzt und untermauert
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werden. Wiihrend in der Waschbergzone, die ein Glied der zentralen Decken-
gruppe der duBleren Karpaten darstellt, ein Ubergang zwischen der Oberkreide
und dem Paldogen nachgewiesen wurde (R. Grill — J. Kapounek 1964),
in der Magura-Gruppe der mihrisch-slowakischen Karpaten (mit Ausnahme
ihrer innersten Zone im Waagtal; vgl. Z. Roth 1966) besitzt das Paldoziin einen
transgressiven Charakter (E. Hanzlikové — Z. Roth 1963). Die tektonischen
Scherlinge der élteren Unterlage sowie die Umlagerung der Gesteinsbruchstiik-
ken und der Fauna in den Paldozin-Schichten zeigen, daB es auf verschiedene
Glieder der Unterlage (vom Kristallin bis in die Oberkreide gebildet) trans-
grediert (E. Hanzlikovéd — Z. Roth 1963; E. Hanzlikové 1965; Z. Roth
et al. 1967). Auch in der Greifensteiner und Laaber Decke des Wiener Waldes
kommt an der Kreide-Paldozin-Grenze eine Unterbrechung vor (vgl. B.
Plochinger — S. Prey 1964, S. 184). In der Kahlenberger Teildecke, die
zwischen der Greifensteiner und Laaber Decke auftritt, wurde ein Ubergang
von der Kreide ins Palidozin vorausgesetzt (vgl. B. Plochinger — S. Prey
1c). Er macht sich durch das Aufsetzen einer feineren Fazies des Greifensteiner
Sandsteines (die sog. Gablitzer Schichten) bemerkbar. Die Umlagerung der
Oberkreide-Schichten in der Magura-Gruppe in Mihren, sowie die Verhilt-
nisse im Waagtal und in Polen, schlieBen die Existenz solcher Fille nicht aus.

Der dritte Beweis der Zugehorigkeit der Greifensteiner Decke zur Raca-
Decke der Karpaten betrifft die jiingeren paldogenen Schichten. Diese Frage
benétigt eine ausfiihrlichere Erklirung.

Nach Grills Beschreibung (R. Grill 1962, 8. 256) und nach den typischen AufschliiBen
urteilend, die ich zusammen mit Dr. Maté&jka unter Begleitung von Dr. Prey im Wiener
Walde bei Angsbach und Schopfengraben im Jahre 1957 besichtigen konnte, werden die
Laaber Schichten (der jiingste Teil der Laaber Decke, die sicher der Magura-Gruppe
gehért) meistens von harten muschelig-blittrig und muschelig-bankig zerfallenden,
bréunlich (auch griinlich) grauen bis schwarzgrauen, kalkigen Tonsteinen (in bis 12 m
miichtigen Lagen entwickelt) gebildet. Diese werden voneinander von bis 5 m méchtigen
Lagen feinkérniger kalkiger Sandsteine und von diinnbankigen glaukonitischen Olsand-
steinen getrennt. Innerhalb der Tonsteinlagen kommen manchmal wenig miéchtige
Binke sandiger, regelmiBig dunkel gestreifter Pelosiderite vor.

Die Tonsteine der Laaber Schichten sind meistens fest und dadurch den Tonsteinen
der Bystrica-Fazies der Zlin-Schichten (dem sog. Mergel von Lacko) dhnlich. Die Laaber
Schichten édhneln den- Zlin-Schichten vor allem durch bedeutenden Glaukonitgehalt
mancher Sandsteinlagen. Die obere Abteilung der Paldogenschichten der Weilkarpaten-
Orava-Decke enthiilt dagegen die Tonsteinlagen von Lacko-Typ und Glaukonitsandsteine
nur ausnahmsweise. Wir diirfen jedoch nicht vergessen, daB ein Vergleich der Laaber
Schichten sowohl mit Zlin-Schichten, als auch mit den Paldogen-Schichten der Wei3-
karpaten-Orava-Decke erst auf die Entfernung von 100—150 km méglich ist. Auf so
eine Entfernung konnen fazielle Veréinderungen nicht ausgeschlossen werden. Wenn wir
beriicksichtigen, daB die zu den inneren Decken der Magura-Gruppe (Z. Roth 1962)
gehorende pieninische Klippenzone im Wiener Walde auf die Laaber Decke vom Siiden
iiberschoben wurde (A. Tollmann 1965) und da das Palidogen der zu den inneren
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Decken gehérigen Weilkarpaten-Orava-Decke sich unter das Wiener Becken gegen SW
stark verschmilert, konnen die Greifensteiner, Kahlenberger, wie auch die Laaber Decke
zu den duBeren Decken der Magura-Gruppe gestellt werden, fiir die Zlin-Schichten (beide,
Fazies) als die jingsten Schichten bezeichnend sind.

Dabei stellt auch nach S. Prey (1965) die Laaber Decke eine Struktureinheit héherer
Ordnung als die Greifensteiner und Kahlenberger Decke dar. Die letztgenannten Decken
hilt 8. Prey hinsichtlich ihrer lithologisch-stratigraphischen gegenseitigen Ahnlichkeit
(G. Gotzinger 1954) fiir die Teildecken einer anderen Einheit. Aus diesen Griinden ist
durchaus moglich die Laaber Decke mit der Bystrica-Decke, die in der Umgebung von
Uhersky Brod unter die WeiBkarpaten-Orava-Decke taucht, gleichzustellen, und zwar
auch deshalb, weil die Bystrica-Fazies der Zlin-Schichten (die besonders durch die
Tonsteinlagen von Lacko-Typ charakterisiert wurde) ohne bedeutende Anderungen sich
auf einige hundert Kilometer von der tschechoslowakisch-sowjetischen Grenze bis nach
Uhersky Brod verfolgen 148t.

Mit den Laaber Schichten wird in litho-stratigraphischer Hinsicht der sog.
Steinberger Flysch (Eozin) gleichgestellt. Dieser Steinberger Flysch wird
von kalkigen Tonsteinlagen und von einer kleineren Menge glaukonitischer
Sandsteine aufgebaut (R. Grill 1953, S. 74; R. Grill — J. Kapounek 1964,
S. 149). Er wurde in der siidlichen Fortsetzung des zentralen Teils der Raéa-
Decke in der Gegend von GroBkrut, Wilfersdorf, Paasdorf und Miihlberg durch
Bohrungen unter den neogenen Schichten angetroffen (R. Grill 1953) und
bei Zistersdorf durch die Bohrung Linenberg 2 (R. Grill — J. Kapounek
1964, S. 149) nachgewiesen. G. Gotzinger (1945) vergleicht den Steinberger
Flysch mit den Zlin-Schichten der Ra&a-Decke. Die Lage des Gebietes, in dem
der Steinberger Flysch durch Bohrungen festgestellt wurde, bestitigt diesen
Vergleich. Bei St. Ulrich — Hauskirchen, nérdlich von Zistersdorf, wurde im
Liegenden des Steinberger Flysches durch Bohrungen die sog. Glaukonit-
sandstein-Serie, die R. Grill (1953) mit dem Greifensteiner Sandstein ver-
gleicht, angetroffen.

Die Bohrung Linenberg 2 traf eine Elevation des Liegenden (unter dem transgredieren-
den Neogen und dicht am Steinberger Bruch) in einem Gebiet an, das wir wegen des
bekannten Verlaufes der Deckengrenzen innerhalb der Magura-Deckengruppe in der
CSSR (Z. Stranik — M. Eli4% 1957; T. Buday — E. Menéik — V. Spi¢ka 1966) als
Gebiet der Raca-Decke betrachten miiBen. Die Schichten der Kreide und des Paliogen
bilden in der Bohrung vier tektonische Schuppen. Die oberste Schuppe enthilt tiefes
Eozién und Paliozin mit glaukonitischen Sandsteinen, die tieferen Schuppen daneben
die Altlengbacher Schichten der oberen Kreide. Im untersten Teil der Bohrung kommen
palidozine Sandsteine reich an Feldspat vor (R. Grill — J. Kapounek 1964, S. 149).
Diese Bohrung bestiitigt, wie es auch aus dem vorher angefiihrten hervorgeht, daB die
Altlengbacher Schichten zusammen mit dem Steinberger Flysch (und dem Greifensteiner
Sandstein) ein Glied der Ra¢a-Decke sind. Die groBe Verbreitung der Oberkreide in der
Raca-Decke kann als ein Merkmal fiir die Ausscheidung eines neuen (Donau-) Abschnittes
der Magura-Deckengruppe (Z. Roth 1965a) angenommen werden. In dieser Hinsicht kann
auch die nichtbestiitigte Oberkreide in einer Bohrung bei Ratidkovice (K. Urban 1964,
Z.Strénik — M. Elids 1957, A. Matéjka — Z. Roth 1956) neu interpretiert werden.
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Die Vergleichsergebnisse kann man folgend zusammenfassen: Die Laaber,
Kahlenberger und Greifensteiner Decken gehoren wahrscheinlich alle zu den
duBeren Decken der Magura-Gruppe Die Greifensteiner Teildecke gehort zur
Rada-Decke, zu der aus diesem Grunde (P. Beck-Mannagetta — E. Briu-
miiller 1964) vielleicht der ganze westliche Teil der Ostalpinischen Flyschzone
zu zihlen wire. Die Verbreitung der Kahlenberger Teildecke bleibt auf den
Wiener Wald und Bisamberg begrenzt (S. Prey 1965). Auch sie ist wahrschein-
lich ein Glied der Raéa-Decke. Die Laaber Decke ist nur aus dem Wiener
Wald bekannt. Nach ihrer Lage und dem Charakter der jiingsten (d. h. Laaber)
Schichten urteilend, stellt sie vielleicht ein Mr Bystrica-Decke dar.
D1e pieninische Klippenzone des Wiener Waldes ist ein Reprisentant der

Unsere Analyse bestitigt und weit;er prizisiert die von G. Gotzinger
(1945) und M. Ksigzkiewicz (1959) durchgefiihrte Parallelisierung. Der
Vergleich der Greifensteiner und Kahlenberger Decke mit der iiber 20 km
breiten Rada-Decke stiitzt sich auf die jiingeren Schichtenglieder und auf die
Extrapolation (mittels Bohrungen) im Streichen auf eine Entfernung von etwa
30 km.

Die silesische Decke, in der die Kreideschichten gegen SW primir an Méch-
tigkeit abnehmen, endet nicht westlicher als bei Zdounky (S von Kroméiiz)
(E. Hanzlikova — Z. Roth 1963). Thr Vorkommen im Wiener Walde (S.
Prey 1965a) ist unwahrscheinlich. Thre einzelnen Glieder knnen jedoch in-
nerhalb anderer Struktureinheiten wieder auftauchen (dhnlich, wie die der
Helvetiden in der pieninischen Klippenzone). Das kann durch einen unter-
schiedlichen Verlauf der dlteren faziellen Zonen zu den spiter entstandenen
Strukturen gedeutet werden.

Die groBere Verbreitung der unteren und oberen Kreide in der Magura-
Gruppe des Wiener Waldes und des Wiener Beckens héngt wahrscheinlich
mit dem Vorgreifen der mesozoischen Sedimentation ins Vorland zusammen.
Dies macht sich in einer gréBeren Verbreitung des Mesozoikum in der Zdéanice-
subsilesischen Decke, im autochthonen Vorland sowie in den Helvetiden be-
merkbar.

Die gegenseitigen Beziehungen der Strukturen der Alpen und Karpaten in der
inneren alpin-karpatischen Zone

Die innere alpin-karpatische Zone hatte eine viel kompliziertere tektonische
Entwicklung durchgemacht als die @uBere. Ihr Deckenbau entstand im bespro-
chenen Gebiet vor dem Senon und verzeichnete eine Reihe weiterer tektoni-
scher Verinderungen wihrend des Neogen (vor allem wihrend der Decken-
bildung in der duBeren alpin-karpatischen Zone). Aus diesem Grunde halte

39




ich es bei der Vergleichsanalyse fiir notwendig die tertiiiren und die kretazi-
schen Strukturen getrennt zu besprechen. Um den EinfluB jener auf die Krei-
destrukturen ausschlieBen zu kénnen, beginne ich mit der Analyse der tertiiren
Strukturen.

Tertidre GroBstrukturen der inneren alpin-karpatischen Zone

Der praegosauische Deckenbau in der inneren Zone der Ostalpen machte
im Laufe des ilteren Neogen (vor allem in der savischen Phase) weitere Decken-
bewegungen durch. Demgegeniiber besaBen die neogenen Bewegungen in den
zentralen Karpaten keinen Deckencharakter mehr. Die Verbreitung und die
Tektonik der Oberkreide (Gosau), die in dem 6stlichen Teil der zentralen Ostal-
pen auf die tieferen mittelkretazeischen Decken transgrediert, beweisen, da
das hohere Ostalpin schon am Anfang des Senon durch die Erosion von seinem
Wurzelgebiet abgetrennt wurde. Wihrend des Tertiérs kam es zu unabhiingigen
Weiterbewegungen des Wurzel- sowie des Stirnteils der praegosauischen Decken
(A. Tollmann 1963a, S. 191—201). In westlichen Ostalpen (Engadin) und
in den Westalpen waren die Verhiltnisse verschieden (R. Oberhauser 1964).

Fiir einen Vergleich der tertidiren Strukturen der inneren Zone der Ostalpen
und der Karpaten ist besonders die groBe tertidre Struktureinheit der nérdli-
chen Kalkalpen wichtig. Am Anfang des Neogen kam eszu ihrer Individua-
lisierung. Den Strukturkern dieser tertiiren nordalpinen GroBeinheit
bildet Ostalpin, auf dem die Gosau-Oberkreide diskordant transgrediert.
Wiihrend der neogenen Bewegungen verhielt sich diese GroBeinheit als ein
Block: Die kretazischen Strukturen innerhalb des Blockes haben sich nicht
geindert (E. Clar 1965, S. 18). Im dstlichen Teil der nérdlichen Kalkalpen
kam es bei der Gestaltung dieser tertiiren GroBeinheit zu einer N-S-Einengung
und zur Einfaltung der Gosau-Schichten. Gleichzeitig wurde die GroBeinheit
als Ganzes von S nach N (A. Tollmann 1963a) auf die duBere Zone (B.
Pléchinger — S. Prey 1964, S. 183) auf eine Entfernung von iiber 25 km
iiberschoben. Eine gleichzeitige riickschreitende Aufschiebung der GroB-
einheit gegen S fiihrte auch dort zur Einfaltung der Uberreste der Gosau-
Kreide, die man aus der Gegend westlich von Wiener Neustadt bis in den S-
Teil des Dachstein-Massivs verfolgen kann. Andere AuBerungen der Riick-
bewegung lassen sich bis in die Gegend von Werfen verfolgen (A Tollmann
lc). Die neogene N-Bewegung der GroBeinheit verursachte den oberwihnten
spezifischen Charakter des ostalpinen Abschnittes der Grenze zwischen der
inneren und édulleren alpin-karpatischen Zone.

In den Westkarpaten konzentrierte sich die tertiire Bewegung vielmehr
auf die dubere Randseite des zentralen karpatischen Blocks, d. h. an
die Grenze zwischen der dufleren und inneren Zone selbst. Gegen N schob
sich die ganze innere Zone (der zentrale karpatische Block) mit der Magura-
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Deckengruppe und der silesischen Decke der dulleren Zone in Front (Z. Roth
1965a; E. Hanzlikova — Z. Roth 1965). .

Nur eine kleine Komponente der N- Schiebung der tertiiren nordalpinen
GroBeinheit 146t sich auch in den Zentralkarpaten beobachten. Fiir ihre
AuBerung halte ich die flexur- oder bruchartige SE-Begrenzung der Gosau-
und Paldogen-Depression zwischen Myjava und Aderklaa (T. Buday — V.

Spitka 1965). Nérdlich von Nové Mesto n. V. vereinigt sich auch diese Bruch-

grenze mit dem NW-Rand des zentralen karpatischen Blocks.

Auch die Riickaufschiebung gegen S verlegt sich von der S-Grenze der
nordalpinen GroBeinheit groBtenteils an den NW-Rand des zentralen karpati-
schen Blocks. Diese Riickbewegungskomponente wurde vom S-Rand der
tertidren nordalpinen GroBeinheit auf den NW-Rand des zentralen karpati-
schen Blocks am wahrscheinlichsten durch das System der ,,Thermalrandsto-
rungen® im S-Teil des Wiener Beckens (T. Gattinger — H. Kiipper 1964)
abgeleitet. In dieser Bruchzone sollte demzufolge zwischen Wien und Wiener
Neustadt eine neogene linke Horizontalverschiebung stattfinden. Fiir einen
Zusammenhang der , Thermalrandstérungen mit der S-Bewegung der
tertidgren nordalpinen GroBeinheit sprechen die bedeutend schwicheren
Briiche in der siidlichen Fortsetzung der ,,Thermalrandstérungen® s. von
Neukirchen (T. Gattinger — H. Kiipper 1964; P. Beck-Mannagetta —
E. Braumiiller 1964).

Nach den Synklinorien der postturonischen und praeneogenen Schichten
(die den Einfaltungen der Gosau-Schichten innerhalb der tertiiren nordalpinen
GroBeinheit entsprechen) ist es moglich, die rudimentéire Fortsetzung der
nordalpinen GroBeinheit in den Zentralkarpaten bis an den Rand der Hohen
Tatra zu verfolgen. In dem etwa 40 km breiten nordwestlichen Randstreifen
des zentralen karpatischen Blocks lafit sich eine flache randparallele wel-
lenférmige Verbiegung, die mancherorts auch von randparallelen Briichen
begleitet wird, beobachten.

Nach den mit den Alpen und Karpaten parallelen Rissen kann man in der
inneren alpin-karpatischen Zone zwei neogene Grofeinheiten unterscheiden:
(1) ist es die zentrale alpin-karpatische GroBeinheit, die im O von
dem zentralen karpatischen Block und im W von der zentralen Zone der
Ostalpen aufgebaut wird. Die letztere befindet sich zwischen der bis heute
belebten N-Grenze der Dinariden in Siiden (A. Tollmann 1963a, S. 200—201)
und der Riickaufschiebungsgrenze der tertidren nordalpinen GroBeinheit in
Norden. Die zentrale Zone der Ostalpen wurde im Neogen aufgewdlbt (E.
Clar 1965, S, 17). — (2) ist es die tertidre nordalpine Grofleinheit selbst.
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Grundlegende kretazische Strukturen der inneren alpin-kar-
patischen Zone

Mit vorgosauischen Strukturen der inneren alpin-karpatischen Zone will
ich mich nur beschrinkt befassen und nur auf die aus der Anwendung der
Strukturanalyse der AuBeren Karpaten aufgetauchten Probleme aufmerksam
machen.

Bei jedem Vergleich der alpinen und der karpatischen Decken spielen
neben rein strukturellen auch die lithostratigraphischen Gesichtspunkte eine
wichtige Rolle. Manche unterschiedlichen Vergleichsergebnisse konnen durch
Betonung lithostratigraphischer Kriterien erklirt werden. Die in einen Decken-
vergleich eingezogenen Schichten muf3 man stets mit ihrer strukturellen Funk-
tion in Erwagung ziehen. Sie kénnen in der Decke als ein Glied ihres Struktur-
kerns oder der Hiille auftreten. Sie konnen einen Teil des élteren, praetektoni-
schen oder des finalen (diastrophischen) Abschnittes der Deckenschichten sein.

Die lithostratigrafische Gleichheit und #hnliche relative Michtigkeit der
finalen Glieder der verglichenen Decken kann fiir das Anzeichen der Zuge-
hérigkeit zur gleichen Deckengruppe gehalten werden.|Wir miien jedoch auch
mit einer nachtriglichen tektonischen Zerstiickelung der Decken rechnen.
Eine Deckenidentitit kann ohne direkten Zusammenhang nie behauptet
werden. Die gleichen Glieder der Strukturkerne kénnen als ein Beweis der
Verwandschaft der verglichenen Decken angenommen werden.

Es scheint zweckmiBig zu sein, zuerst durch einen Vergleich der finalen
Glieder der Schichtenfolge die Identitit der Deckengruppe und erst danach
die Verwandschaftsstufe der Deckenkerne zu priifen.

Die Bewegungen, die in der inneren alpin-karpatischen Zone durch den
praegosauischen Deckenbau kulminierten, begannen in der jiingsten Trias,
wuchsen im Lias weiter und erhielten erst in der Unterkreide einen allgemeinen
Charakter. Ihren Héhepunkt erreichten sie im Cenoman und Mittel-Turon
(A. Tollmann 1963a; V. Cilovd — D. Andrusov 1964). Als einen finalen
Teil der Deckenschichten der inneren alpin- karpatischen Zone kann man daher
Jura- und vor allem die Unterkeideschichten betrachten.

Die finalen Schichten sind gewéhnlich lithologisch wenig bunt. Es handelt
sich meistens um terrigene Flyschablagerungen. In den anliegenden Zonen
unterscheiden sie sich durch Sandgehalt und Méchtigkeit. Als stérender Faktor
tritt die groBe Erosion vor der oberkretazeischen (Gosau), bzw. paldogenen
Transgression in der Innenzone der Karpaten und Ostalpen auf. Mit der kann
man sich durch den Vergleich der maximalen Michtigkeiten auseinandersetzen.
Fiir die Ostalpen hat solche Angaben A. Tollmann (1963a, Taf. 8—10),
fiir die Westkarpaten in der CSSR die stratigraphischen Kolonnen der Karte
1:200 000 zusammengetragen.
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Aus den Kolonnen geht hervor, dal die Michtigkeitsverinderungen von
Jura und der Unterkreide ungefihr parallel verlaufen. Dies kann als ein
Anzeichen aufgefallt werden, dafl der Effekt der vorgosauischen Erosion
gewohnlich schon auf der Fliche eines einzigen Kartenblattes 1:200 000 durch
die Anwendung der maximalen Michtigkeiten in den Kolonnen eliminiert wird.

Die maximale Michtigkeit erreichen die Unterkreideschichten in Alpen
(nach A. Tollmann 1965a, S. 113—114) im noérdlicheren (Valais-) Graben
des Penninikums. In den Westkarpaten iiberschreitet die Gesamtmichtigkeit
der Jura und Unterkreide nicht 1 km und die Achse ihrer maximalen Mich-
tigkeit verschiebt sich aus der pieninischen Klippenzone im Westen in die
tatride und KriZna-Zone im Osten. Das belegen die Kolonnen auf den Karten-
blittern Bratislava-Wien, Gottwaldov, Zilina, Bansk4d Bystrica, Hohe Tatra
und Kosice-Zborov. Es handelt sich um gleiche Tendenz wie bei der Jura-
Kreide im Helvetikum und der pieninischen Klippenzone, in der subsilesi-
schen Zdanice-Decke, in der Rata-Decke, (einschlieBlich der Greifensteiner und
Kahlenberger Decke) und der WeiBlkarpaten-Orava-Decke. Auch hier ver-
schiebt sich die N-Grenze und die Achse der Jura-Kreide-Schichten von den
duBleren Zonen in Westen in die inneren Zonen in Osten.

Aus diesem Vergleich der grofien tektonischen Zonen (aufgrund der finalen
Glieder ihrer Schichtenfolgen) liBt-es sich folgern, dafl die embryonalen tektoni-
schen Formen, die der heutigen pieninischen Klippenzone, den Tatriden und
der Krizna-Decke gemeinsam waren, im &dulleren Penninikum ihre wahr-
scheinliche westliche Fortsetzung haben.

Es ist kaum moglich, die Zonen der intensiven finalen Sedimentation von
den embryonalen Deckenformen und diese von den daraus entstandenen
Decken zu trennen. Der diagonale Verlauf der praetektonischen (vor allem
der permokarbonischen und triadischen) Zonen zu den kretazeischen Struktu-
ren (L. U. de Sitter 1960) stellt einen ausreichenden Beweis, daf3 die Beziehung
der praetektonischen Fazien (Trias) zu den in der Kreide-Zeit geformten
Decken unabhingiger ist als die Beziehung der finalen (unterkretazeischen)
Glieder der Schichtenfolge.

Die wesentlichsten Bewegungsbeziehungen der alpinen
zu den karpatischen Strukturen

Wenn wir die heutige Form der karpatischen Klippenzone als ein Ergebnis
der jiingeren Riickaufschiebung der AuBeren Karpaten auf die Zentralkarpa-
ten auffassen, dann fehlen solche Riickbewegungen meistens in den Ostkarpa-
ten. In den Ostalpen wiirde aus demselben Grunde die riickldufige Aufschie-
bung der dulleren Zone durch eine jiingere N-Bewegung des Ostalpins (besser:
der tertidren nordalpinen GrofBeinheit) iiberwiltigt. Die pienninische Klip-
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penzone setzt sich in den Ostalpen nur auf eine kurze Entfernung fort; man
findet jedoch eine dhnliche, wenn auch weniger auffallende Struktur in ihrer
westlichen Fortsetzung (S. Prey 1965, S. 97—98; R. Oberhauser in O.
Reithofer — O. Schmidegg 1964). Die tektonische Grenze zwischen der
dulleren und inneren alpin-karpatischen Zone und die duBere Zone selbst ist
also in den Ostkarpaten in einer weniger entwickelten und in den Ostalpen
in einer mehr entwickelten Form als in den Westkarpaten vorhanden.

Auch die neogenen Strukturen der inneren alpin-karpatischen Zone stehen
in einem dhnlichen Verhiltnis. In Osten sind sie weniger entwickelt als in
Westen. In Ostalpen trifft man die tertiire nordalpine GroBeinheit. Demge-
geniiber bildet der NW-Randteil des zentralen karpatischen Blocks nur eine
gegen Osten sich bedeutend abschwiichende embryonale Fortsetzung dieser
GroBeinheit.

Wiihrend die Intensitit (und das relative Alter) der Bewegungen an der
S-Grenze der dufleren alpin-karpatischen Zone (vgl. Z. Roth 1965b, S. 344;
1966, S. 163) und im angrenzenden Teil der inneren Zone von Osten nach
Westen abnimmt, werden die Bewegungen an der dufBeren Grenze der Alpen
und Karpaten von Westen nach Osten immer jiinger (vgl. T. Buday 1961).
Eine Anderung des relativen Alters der jiingsten Uberschiebung an der in-
neren und duberen Grenze der duBleren alpin-karpatischen Zone findet zwi-
schen Slavkov und Wien stat (Z. Roth 1965a, S. 77, Fig. 7; D. Andrusov
1965, S. 8). Es kann dafiir folgende Erklirung gegeben werden:

Die éduBeren Ostkarpaten schoben sich im Laufe der jiingsten Decken-
bewegungen an der Stirn und in fester Verbindung mit dem zentralen karpati-
schen Block auf das Vorland. Die duBleren Westkarpaten wurden zwar auch
an der Stirn des zentralen karpatischen Blocks iiber das Vorland geschoben,
ihre Verbindung mit dem zentralen karpatischen Block war aber nicht mehr
so starr, so daB sich die duBeren Westkarpaten gleichzeitig auch riicklaufend
auf den zentralen karpatischen Block iiberschieben konnten. In Ostalpen blieb
wihrend der jiingsten Deckenbewegungen die duflere Zone wahrscheinlich
mit dem Vorland fest verbunden und die innere Zone (die tertiiire nordalpine
GroBeinheit) wurde von Siiden auf die dullere Zone iibergeschoben.

Die Bildung der tertidren nordalpinen GroBeinheit, die infolge ihrer beider-
seitigen Uberschiebung auf die anliegenden Struktureinheiten den Charakter
einer Narbendecke (E. Kraus 1951) hat, scheint ein Beweis fiir ein neogenes
Alter der nordalpinen Kinsaugungsnarbe (E. Kraus 1951; E. Clar 1965,
S. 17—18) zu sein. Diese Narbe bildet den jetzigen Siidrand der nordeuropii-
schen Tafel, die unter die Alpen reicht (H. Kiipper 1965; R. Triimpy 1965).
In den Ostalpen und in den Westkarpaten (Z. Roth 1963, S. 17—18) bildete
sich der heutige Rand im Laufe der jiingsten Deckenbewegungen, die in den
Westkarpaten in das Obertorton fallen.
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Wiihrend in den Westkarpaten dieser Rand unter dem inneren Teil der
duBeren Zone verliuft, befindet er sich in den Ostalpen unter dem N-Teil der
inneren Zone (H. Kiipper 1965, H. Kiipper in P. Beck-Mannagetta —
E. Braumiiller 1964). AuBer der Geophysik bestitigt den Verlauf des Tafel-
randes immer eine Narbendecke. In den Westkarpaten ist es die Weillkarpaten-
Orava-Decke (Z. Roth 1965b, S. 340). in den Ostalpen die tertiire nordalpine
Grofeinheit.

Die SchluBfolgerungen

(a) Nach Regeln, die aus der Analyse des tschechoslowakischen Abschnitts
der #uBeren Westkarpaten hervorgehen (Z. Roth 1965a), wird folgende
Parallele zwischen den ostalpinen und westkarpatischen Struktureinheiten
gezogen:

A. Die tertidren Struktureinheiten

1. Die duBere alpin-karpatische Zone:

In den Ostalpen: In den Westkarpaten:
Subalpine Molasse (zum Teil) ............... Pouzdifany-Decke
Subalpine Molasse (zum Teil) ............... Zdanice-subsilesische Decke
H P ot iE s ol R N IR I 5 S0 v e —_— —

Greifensteiner Decke :

KahlenBerger Decko 3} ..................... Raca-Decke

TRAber RO IS L i At 10 L WL, oSN L Bystrica-Decke

pieninische Klippenzone ................... WeiBkarpaten-Orava-Decke

II. Die innere alpin-karpatische Zone:
In den Ostalpen: In den Westkarpaten:
' zum Teil die Weillkarpaten-
Orava-Decke (Narbendecke).

die tertiire nordalpine Grofeinheit ......... zum Teil die gewellte NW-

(Narbendecke) Randzone des zentralen kar-
patischen Blocks
Die zentrale tertidre Zone ........,... a0 der zentrale karpatische Block

B. Die kretazeischen (vorgosauischen) Struktureinheiten:
I. Die dullere alpin-karpatische Zone:

In den Ostalpen: In den Westkarpaten:
vorgosauische Strukturen der

.Jpieninischen Klippenzone
(am Ende der praegosauischen
Faltung)

vorgosauische Strukturen der
pieninischen Klippenzone
(am Ende der praegosauischen Faltung)
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I1. Die innere alpin-karpatische Zone:
In den Ostalpen: In den Westkarpaten:

die vorgosauischen Strukturen
der pieninischen Klippenzone
------ (am Anfang der kretazischen
Bewegungen) + die Tatriden
-+ die Krizna-Decke
ENPRIDI 0000 s s e o i i S s e die Choé-Decke + die Geme-
riden

das duflere Penninikum -+ Helvetiden
+ die pieninische Klippenzone

(am Anfang der kretazischen
Bewegungen)

(b) Die Schichtenfolgen der randlichen sowie der mittleren (Krosno-) Decken-
gruppe der duBleren Westkarpaten konvergieren lithostratigraphisch gegen SW
mit Schichtenfolgen der nichstiuBeren Struktureinheiten und des Vorlandes.
In den Magura-Decken kann im Liegenden des Paliogens SSE der Linie
Hluk-Ratiskovice-Mistelbach die Kreide vermutet werden, wie das Vorkom-
men bei Hluk, bei Ratiskovice (nicht einwandfrei) und breite Ausdehnung
der Kreideschichten in den Magura-Decken des Wiener Waldes andeutet.
Es hingt auch mit den engeren Beziehungen der Kreide- und Paldogen-
Schichten in der Klippenzone des mittleren Waagtales und dem allgemeinen
Vordringen der Jura-Kreide gegen Westen in diesem Alpen-Karpaten-
Abschnitt (und dem Vorland) zusammen.

(c) Ein grundsitzlicher Unterschied zwischen den alpin und karpatischen
tertidren GroBstrukturen besteht darin, daB auf den aus siidlicher Rich-
tung kommenden Gebirgsdruck die zentrale Zone der Ostalpen durch eine
deutliche Aufwélbung reagierte (E. Clar 1965), wogegen der zentrale karpati-
sche Block sich nach Norden verschob. Wihrend der praegosauischen Faltung
bildeten die Ostalpen und die Westkarpaten noch eine ziemlich einheitliche
lineare GroBstruktur. Erst im Neogen unterschieden sie sich voneinander struk-
turell deutlich ab.

(d) In den Ostkarpaten spielten sich die jiingsten Deckenbewegungen
hauptsiichlich in der Stirnzone der Karpaten ab, in den Alpen im #uBeren
Teil der inneren Zone (d. h. am N-Rand der tertisiren nordalpinen GroBeinheit).
Die Westkarpaten besitzen in dieser Hinsicht eine Zwischenstellung. Infolge
dessen weisen die duBeren Westkarpaten eine selbststandigere Stellung (eines
Doppelorogens) als die #uBere alpin-karpatische Zone der Ostalpen und der
Ostkarpaten auf.

(e) Der Siidrand der nordeuropiischen Tafel entstand im ostalpinen und
auch im westkarpatischen Abschnitt im Laufe der jiingsten Deckenbewe-
gungen.

Ustredni istav geologicky,
Praha
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ANTON BIELY — OTO FUSAN

ZUM PROBLEM DER WURZELZONEN DER SUBTATRISCHEN DECKEN

Auf dem letzten Kongress der KBA im Jahre 1965 in Sofia versuchten wir
| in unserem Vortrag die Beziehung der Lubenfik-Margecany und der Certovica-
Linie zu den subtatrischen Decken zu interpretieren. Diese beiden Linien
haben wir damals als eine Projection der tektonischen Flichen aufgefasst,
auf welchen die urspriinglichen Sedimentationsrdume, bzw. die ,, Wurzelzonen*
der subtatrischen Decken, und zwar der Krizna-Decke auf der Certovica-Linie,
und der Choé-Decke auf der Lubenik-Margecany-Linie zu suchen sind. Bei
dieser Interpretation stiitzten wir uns vor allem auf die Bindung der Decken-
flichen auf die tektonischen Fliachen dieser Linien. Wie es sich spiter zeigte,
haben wir dabei andere gewichtige Faktoren iibersehen und deshalb wurde
auch unsere Vorstellung vereinfacht.

Die neuesten Daten iiber die alpine Metamorphose im Raume der Veporiden
und iiber den Kontakt der Gemeriden mit der Choé-Decke im Raume Vernar
zeigen, dass zwar die Lokalisierung der Deckenwurzeln im grossen und ganzen
richtig war, aber der Transportprozess der Deckenkomplexe musste viel
komplizierter vor sich gehen, als wir es damals angenommen haben. Obwohl
auch derzeit noch in dieser Hinsicht manche Fragen ungeklirt sind, wollen
wir nun versuchen die bisherigen Erkenntnisse iiber dieses Problem zu analy-
gieren und daraus ein Resultat iiber die ,,Wurzelzonen‘ der subtatrischen
Decken zu ziehen.

Ein charakteristisches Merkmal des alpin-karpatischen Systems ist sein Deckenbau.
In dusseren Regionen des Systems sind meist michtige Gesteinskomplexe — Decken auf
grosse Entfernungen iiberschoben und haben den Kontakt mit ihrem ursprimglichen
Untergrund ganz verloren. Der tektonische Bau dieser Gebiete ist allgemein gut bekannt
Die siidlichen Regionen dieses Systems, wo sich der urspriingliche Raum der iiberschobe-
nen Deckenmassen einst befunden hatte, sind oft verschuppt, laminiert und metamor-
phiert. Dadurch ist ihr Bau nicht mehr so klar. Die Klidrung der niéheren Beziehungen der
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auf die dussere Seite iiberschobenen Massen zu den siidlicheren Gebieten stiesst an viele
Schwierigkeiten und gelangt daher vorldufig nur den Charakter einer hypothetischen
Vorstellung.

Auch die inneren Westkarpaten sind in dieser Hinsicht keine Ausnahme
In den nérdlicheren Gebieten der inneren Westkarpaten in der Kerngebirgs-
zone ist der Deckenbau seit langem bekannt und gut sichtbar (siehe Lugeon
1903; Matéjka-Andrusov 1931 u. 4.). Oberhalb der mesozoischen Hiil-
lenserien der kristallinen Kerne lagern ihrem Ursprung nach fiir diese Zone
fremde tektonische Elemente — subtatrische Decken, und zwar unten die
Krizna- und oben die Choé-Decke. Im siidlicheren Raum, in der Zone des
Slowakischen Erzgebirges, das hauptsiichlich durch mesozoische Gebilde gebaut
ist, sind die tektonischen Verhiltnisse ziemlich unklar. Da die Nordvergenz
der subtatrischen Decken seit Lugeon (1903) vorausgesetzt und spiter
nachgewiesen wurde, logischerweise hielt man die Zone des Slowakischen
Erzgebirges fiirs Muttergebiet der subtatrischen Decken. Problematisch blieb

) nur die ndhere Bestimmung des urspriinglichen Untergrundes dieser oder jener

Decke.

Rabowgki (1926) lokalisiert die Wurzelzonen der subtatrischen Decken
siidlich der Vepor-Zone, d. h. siidlich der heutigen Kralovd hola-Subzone, Mat&jka —
Andrusov (1931) und Zoubek (1936) in die Kraklovi-Subzone. Schaffer (1938)
situiert den urspriinglichen Sedimentationsraum dieser Decken direckt im Raume der
Kerngebirge. Kettner (1937) hielt die Kraklova-Subzone fiir die Wurzelzone der KriZzna-
Decke und die Krilovéd hola-Subzone [die vorher Zoubek (1936) zu den Gemeriden
zihlte] fiir die Wurzelzone der Choé-Decke. Schénenberg (1946) sah die Wurzelzone
der hoheren subtatrischen Decken in der Kohtt- (damals Tisovec-Zone) Subzone. Spéter
vermutet Zoubek (1955—1957), dass der urspriingliche Untergrund der Choé&-Decke
entweder in der Krdlovd hola- oder in der Kohtit-Subzone zu suchen ist.

Wir sehen also, dass bis in die fiinfzigen Jahre der urspriingliche Untergrund
der subtatrischen Decken in dieser oder jener Subzone der Veporiden gesucht
wurde. Eine grundsitzliche Anderung in dieser Hinsicht bringt Mahel (1957),
als er die Kohit-Subzone als den urspriinglichen Untergrund der Decken
ausgeschlossen hatte und spiter (1960) fiir ihren Ausgangsraum die eigentliche
Kerngebirgszone erklirte. Nachdem Bystricky (1959) und Kubiny (1959)
die Hiillenserie (die Foederata-Serie unterhalb des Vernar-Streifens) in der
Kréalova hola-Subzone festgestellt haben, fiel auch diese Subzone als moglicher
urspriinglicher Untergrund der Choé¢-Decke aus. Auf Grund dieser Tatsachen
und der lithofaziellen Beziehungen zwischen der Choé-Decke und den Gemeri-
den nahm Andrusov (1960) an, dass sich der Sedimentationsraum dieser
Decke mehr an die Gemeriden anlehnte. Spiter dann Mahel (1964), dhnlich
wie Biely (1961) und Biely — Fuséan (1965) vermuten auf grund der Be-
wertung der mesozoischen Formationen, dass die Veporiden die Sedimenta-
tionsrdume der KriZna- und der Choé-Decke voreinander getrennt haben.
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Da wir im weiteren Text einige tektonischen Termini verwenden, deren Bedeutung

und Inhalt nicht immer einheitlich begriffen wird, halten wir es fiir zweckmiissig unsere
Interpretation dieser Termini niiher zu erklidren. Unter dem Begriff Tatriden verstehen |
wir Kristallinkerne der sog. Kerngebirge samt ihrer ]ungpalaozowcmommcher '
Hiille. Veporiden stellen einen Kristallinkomplex zwischen der Certovica- und Lubenik-
Margecany-Linie mit seiner normalen jungpaliozoischen und mesozoischen Hiille (die
epizonal metamorpiert wurde) vor. Gemeriden representieren das Paléozoikum siidlich
der Lubenik-Margecany-Linie mit seiner mesozoischen Hiille, die teilweise von ihrem
Untergrund getrennt ist. Die KriZna- und Choé-Decke stellen mesozoische (teilweise
auch jungpaliozoische) Komplexe hauptsicblich im Raume der Kerngebirge vor und
haben den Kontakt mit ihrem urspriinglichen Untergrund verloren. Die héheren
subtatrischen Decken wollen wir selbstéindig nicht betrachten, da ihre Problematik
mit der Choé-Decke gemeinsam ist.

In den internen Westkarpaten begegnen wir eigentlich zwei Decken,
die den Kontakt mit ihrem urspriinglichen Untergrund ganz verloren haben.

Bei Priifung der Bezichungen dieser Decken zu ihrem urspriinglichen Sedi-
mentationsraum muss man den Zusammenhang des stratigraphischen und
lithologischen Inhalts der Decken mit solchen Gebieten suchen, wo die Decken

primir situiert waren. Wir miissen also den urspriinglichen Deckenuntergrund |
suchen, der durch die Uberreste der stratigraphisch und lithologisch der |
Deckenfiillung entsprechenden Gesteinsmassen, bzw. Komplexen indiziert
werden kann. Wenn solche fehlen, sind wir gezwungen die stratigraphischen
und lithologischen Beziehungen zu solchen Komplexen suchen, die rdumlich
besser fixiert sind, in unserem Falle also zu den Tatriden, Veporiden und
Gemeriden. Daneben muss man auch die tektonischen Flichen der Decken
gegeniiber ihren Liegendkomplexen verfolgen, d. h. feststellen, welche tektoni-
schen Einheiten durch diese oder jene Decke iiberdeckt sind. Bei der Suche
nach dem urspriinglichen Sedimentationsraum der Decken muss man alle die-
sen wesentlichen Faktoren beriicksichtigen.

Nun, auf der Basis aller dieser Kriterien wollen wir das Problem der‘ Chodé-|

f Decke Jeingehend betrachten. Da ihre Deckenposition in der ganzen Kern-
gebirgszone iiberall klar ist, kann man diese Zone als priméren Sedimenta-
tionsraum der Decke mit Sicherheit ausschliessen. Die Beziehung der Scheer-
fliche der Chod-Decke zu siidlicheren Einheiten, d. h. Veporiden ist in einer
Lingsachsendepression in der ostlichen Niederen Tatra aufgeschlossen. Bei (
unserer Betrachtung wollen wir also von diesem Raum ausgehen. Die Cho¢-
Decke iiberdeckt in diesem Raum das Kristallin und das Hiillenmesozoikum der
K.rakl’ova- und Kra)ova, hol'a -Subzone. Daraus folgt, dass das Ausgangsgebiet
dieser Decke siidlicher von diesen Subzonen zu suchen ist.

Die stratigraphische Spannwexte der Choé-Decke ist Oberkarbon bis
etwa Neokom. In siidlicheren Abschnitten der heutigen Choé¢-Decke sind auf
ihrer Basis Gesteine der Melaphyrenserie entwickelt, in den nérdlicheren ist
die Decke hauptsichlich durch die Trias, teilweise auch Jura- und Kreide
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vertreten. Das Mesozoikum der Chod-Decke wurde also am ,,Riicken® der
jungpaldozoischen Melaphyrenserie getragen, die im Hintergrund blieb. Man
muss also den urspriinglichen Untergrund der Melaphyrenserie suchen, um
die Wurzeln der Choé-Decke zu finden. Aus dem Verlauf der Scheerfliiche der
Choé-Decke folgt, dass ihr urspriinglicher Raum siidlich der Kralov4 hola-
Subzone zu suchen ist. Betrachten wir niiher den lithofaziellen und strati-
graphischen Charakter der jungpaldozoischen Hiille der siidlichsten Vepori-
denzone — der Kohit-Subzone, finden wir auffallende Unterschiede gegeniiber
der Melaphyrenserie. Die Karbonsedimente auf der Basis der Choé&-Decke
treten praktisch entlang der ganzen siidlichen Begrenzung der Choé-Decke
auf. Thre lithofaziellen Aequivalente in der Veporidenhiille konnten die
Karbonschichten am dstlichen Rand der Kohit-Subzone vorstellen.

Perm hat in der Kohiit-Subzone einen ganz verschiedenen Charakter. In der
Melaphyrenserie ist Perm durch méchtige Schichtfolgen bunter Pelite, Sand-
steine, Konglomerate mit reicher Vertretung basischer Vulkanite vertreten. In
der Kohit-Subzone sind es iiberwiegend helle Epiarkosen mit Einlage
heller und grauer Phyllite ohne Anzeichen des Vulkanismus. Deshalb kann
man die Kohiit-Subzone als méglichen urspriinglichen Untergrund des Permo-
karbon-Komplexes der Choé-Decke ausschliessen.

Beim Ausfallen der Veporiden als moglicher Untergrund-der Choé-Decke
bleibt nur die Gemeridenzone. In den Karbonsedimenten der Gemeriden
finden wir manche Ahnlichkeiten (dunkle Metapelite, Metapsammite) mit der
Choé-Decke. Der Unterschied besteht nur in der reicheren Vertretung der
Karbonate und basischer Vulkanite in den Gemeriden. Perm weist bereits
grossere lithofazielle Unterschiede auf. Wihrend das klastische Material in
Ablagerungen der Choé-Decke vor allem aus Kristallinschiefern und Grani-
toiden besteht, bleiben diese Komponenten in den Gemeriden nur unbedeu-
tend vertreten, wobei die dominierende Rolle das lokale Material einnimmt.
Der Vulkanismus hat in der Choé-Decke den basischen, in den Gemeriden
den sauren Charakter. Das Jungpaldozoikum der Gemeriden, obwohl es als ein
Teil der Gemeridendecke auf grosse Entfernungen transportiert wurde, hat
den Zusammenhang mit seinem Untergrund, bis auf den Stirnteil der Decke,
nicht verloren. Deshalb kann man auch den Gemeridenraum als méglichen
priméren U-ntergrund der Choé¢-Decke auslassen.

Aus allen diesen Ausfiihrungen folgt, dass der primdre Untergrund der
Choé-Decke heute nicht zutage auftritt. Wir miissen also sein Verschwinden
in Erwigung ziehen. Das Verschwinden solcher michtiger Gesteinskomplexe
des Untergrundes wird meistens durch bedeutende tektonische Linien
indiziert; in unserem Falle kommt die Pohorel4-, Muréii- und Lubenik-Marge-
cany-Linie in Betracht. Die erste, die Pohoreld-Linie kann man deshalb auslas-
sen, da die Cho¢-Decke noch siidlicher reicht als sie. Ausserdem kommt auf
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dieser Linie das Velky Bok-Mesozoikum vor, das sich von der Choé&-Decke
lithofaziell unterscheidet und ist von ihr auch iiberdeckt. Die Murén-Linie
ist postpaleogenen Alters. Man kann aber ihren dlteren Ursprung [wie das
auch Zoubek (1936) vermutet] nicht ausschliessen, genau so wie die mogliche
tektonische Annaherung der Kristallinmassen der Kralova hola- und Kohfit-
Subzone entlang dieser Linie. In ihrem westlichen Abschnitt liegt die Unter-
trias eingefaltet und transgressiv oberhalb des Kristallin. Perm und Karbon
fehlen; deshalb ist es unwahrscheinlich, dass da sich der primire Raum der
Choé-Decke befinden kénnte.

Die dritte mogliche Alternative ist die Lubenik-Margecany-Linie. Wihrend
bei den beiden vorerwihnten Linien keine eindeutigen Beweise iiber bedeuten-
dere Kiirzung des Raumes zur Verfiigung stehen, bei der letzteren Linie kann
man solche Anzeichen finden. Einen Beweis solcher Raumkiirzung finden wir
z. B. im Gebiet von Ochtinid-Dob8ind-Verniar, wo die Kohiit- und Kralova
hola-Subzone von Gemeriden iiberdeckt ist. Das ist im Raume, wo die Vepo-
riden in Ostlicher Richtung von der Lingsachsendepression her absinken
(Zoubek-Snopko 1955). Im Raume JelSava-Podreéany sind keine unmittel-
baren Beweise vorhanden, die es bestétigen knnten, dass da die Raumkiirzung
genauso gross wire wie im Raume Ochtina-Dobsind-Vernar. Dass die Veporiden
durch die Gemeriden im Raume westlich JelSava iiberdeckt sind, zeugt einer-
seits das Murari-Plateau, andererseits vereinzelte Insein des Gemeriden-Karbon
in der Umgebung von Tuhér und Cinobana. Das Fallen der Lubenik-Marge-
cany-Linie westlich von JelSava ist steil, was wir als eine sekundére Erscheinung
interpretieren, die durch megaanliklinale Aufw6lbung des Slowakischen Erz-
gebirges hervorgerufen wurde (Fusan 1962). Dass die Kohit-Subzone vom
Palidozoikum in ihrer Querelevation iiberdeckt ist, kann weder bejaht (Zoubek
1957), noch verneint werden. Falls die Querdepressionen und Elevationen
bereits bei der Verschiebung der Decken existierten, dann wire die Abwesenheit
des Paldozoikum in den Elevationen anzunehmen. Wenn aber die Léingsachsen-
depressionen und Elevationen erst nach der Uberschiebung der Decken ent-
standen waren, dann muss man zugeben, dass ein grosser Teil der Kohut-
Subzone durch das Palidozoikum iiberdeckt wurde. Von einer betrichtlichen
tektonischen Annidherung der Gemeriden und Veporiden auch in diesem Raume
zeugt vor allem ein grosser sprunghafter Unterschied zwischen der Meta-
morphose des Veporiden-Kristallin (Mesozone) und des Gemeriden-Paldozoi-
kum (Epizone), wie auch die Anwesenheit machtlger Massen vamszmcher
Granitoide in den Veporiden und deren Fehlen in den Gemeriden (Zoubek
1957). Eventuelle dhnlichen metamorphen Merkmale zwischen beiden Komple-
xen sind durch die alpine Metamorphose, die erst nach der tektonischen
Anniherung folgte, verursacht. i4

Die Lubenik-Margecany-Linie kann man also als eine Flache der grossen
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M Raumkiirzung betrachten. Die Gemeriden iiberdecken auf dieser Dislo-
kation einen grossen Abschnitt des Raumes, welcher sich in der voralpinen
Zeit auf der Oberfliche der Praekarpaten befand. Die lithofaziellen Beziehun-
gen zwischen der Trias der Choé-Decke und der Gemeriden zeigen, dass man
7 auf diesen, heute begrabenen_ (ul@ﬁd\qg@ Raum das Ausgangsgebiet der
" Choé-Decke und der hoheren subtatrischen Decken ankniipfen kann. In beiden
Komplexen finden wir Lithofazies, die in den nérdlicheren Einheiten nicht
bekannt sind (Mergel-Kalke im Campil, Wetterstein-Kalk, Reiflinger Kalk,
7 Dachstein-Kalk, ﬂMbergang aus dem Nor in Rhit). Diese gemeinsamen
faziellen Merkmale in den Gemeriden einerseits und der Choé&-Decke, bzw.
der hoheren subtatrischen Decken andererseits deuten darauf, dass ihre Sedi-
mentationsrdume sich nebeneinander befinden mussten (Andrusov 1960;
é Mahel 1964). Da der urspriingliche Untergrund der Choé-Decke nicht zutage

tritt, logischerweise ist er unter den Gemeriden, also auf der Lubenik-Margeca-
ny-Linie zu suchen.

Die Untersuchung des primiren Untergrundes der KriZna-Decke J ist
schwieriger, weil, wie wir bereits erwiihnten, da ein so ausgeprigter Komplex
wie die Melaphyrenserie in der Choé-Decke war, nicht vorhanden ist. In diesem
Falle miissen wir hauptsichlich den urspriinglichen Untergrund der Mittel-
trias (die Untertrias kommt in der KriZzna-Decke nur vereinzelt vor; Perm und
Kristallin kennen wir lediglich aus dem Raume von Staré Hory) suchen.
Auch die Uberschiebung der Krizna-Decke als einer einheitlichen Masse ist
nicht mehr so sichtbar, da die triimmerartigen Vorkommen der Krizna-Decke
eine Seltenheit sind. Wenn auch iiber die Tatriden der Kerngebirge als grossen
tektonischen Fenstern gewisse Bedenken berechtigt sind, weil ihr Auftre-
ten durch jiingere Bruchtektonik kompliziert wurde, in der Grossen Fatra
besteht dariiber kein Zweifel. Da treten die Tatriden in tektonischen Fenstern
unterhalb der KriZzna-Decke auf, was allein als Beweis der Uberschiebung der
Krizna-Decke quer durch die ganze Kerngebirgszone dienen kann. Die Scheer-

; fliche der KriZna-Decke taucht am Siidrand der Kerngebirge (Niedere
Q&\ l Tatra, Tribe¢-Gebirge) unter. Bereits diese Tatsache schliesst die mégliche

Einwurzelung der Krizna-Decke in der Kerngebirgszone aus.
Siidlich der Kerngebirge, also in den Veporiden kennen wir mesozoische
)} Schichten, die hauptsichlich in der Kraklova- und Lubietovd-Subzone mit
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der KriZzna-Decke lithofaziell gewissermassen dhnlich sind. Ihre tektonische
Position ist allerdings ganz verschieden. Sie lagern nicht denr'rpeﬁqz_onchen
sondern den Kristallinmassen tektonisch auf. Stellenweise finden wir tekto-
nische Flichen, hauptsichlich an der Grenze zwischen der Unter- und Mit-
teltrias. Es besteht aber kein Grund, sie als Scheerflichen, auf welchen die
Massen einer Einheit durch die anderen iiberdeckt wiren, zu betrachten.

Man kann sie vielmehr als Trennungsflichen ansehen, auf welchen der* Trans-
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port auf kleinere Entfernungen vor sich ging. Mesozoische Massen im nordli-
chen Abschnitt der Veporiden hielt man — eben dank der erwidhnten faziellen
Verwandschaft — fiir Uberreste der Krizna-Decke, die sich auf ihrem urspriing-
lichen Untergrund erhalten haben. Dies ist aber nur eine der moglichen
Interpretationen der Lage und bietet nur einen statischen Blick auf die gegen-
seitige Beziehung zwischen den Tatriden und Veporiden. Manche Umstinde
widersprechen aber dieser Vorstellung. Vom lithologischen Standpunkt aus
ist da die Abwesenheit der Gutensteiner Kalke bemerkenswert, die in der
Krizna-Decke bedeutende Stellung einnehmen. Abwesend ist auch Rhit; Lias
ruht in transgressiver Position (z. B. im Raume von Liptovska Tepli¢ka;
Kettner 1937). In der KriZzna-Decke sind diese Erscheinungen nicht _bekannt.

In den siidlicheren Abschnitten der Veporiden kénnen einzelne Glieder der
Foederata-Serie mit entsprechenden Schichten der KriZna-Decke lithologisch
itberhaupt nicht verglichen werden. Ein so bedeutender Horizont wie der
karpatische Keuper ist da iiberhaupt nicht vertreten. Aus der lithofaziellen
Analyse des Mesozoikum der Krizna-Decke und jenes der Veporiden folgt,
dass die mesozoischen Schichten der Kraklova-Subzone eigentlich den Siidrand
des Sedimentationsraumes der Krizna-Decke vorstellen (Mahel 1964; Biely
1964; Jaros 1965). Uberreste des Mesozoikum haben sich in den Veporiden
nur unter bestimmten Bedingungen erhalten, und zwar in den ins Kristallin
eingefalteten Synklinalen, zum Beispiel bei Helpa, im Baciich-Tal, bei Tri
Vody, Hronec u. a.( dhnliche Erscheinung treffen wir auch in den Tatriden).
In anderen Fillen hat sich das Mesozoikum dort erhalten, wo es durch die
Massen hoherer tektonischer Einheiten iiberdeckt wurde (Bachtal von Dob-
sinsky potok, Liegendes des Muran-Plateau, des Vernar-Streifens, die Velky
Bok-Serie zwischen Vernir und Stiavnica-Insel). Die Erhaltung des Meso-
zoikum in diesen Fillen spricht eher dafiir, dass es in den iibrigen Gebieten
der Veporiden durch die Erosion, und nicht durch den tektonischen Trans-
port abgeschafft wurde. Bei unseren weiteren Ausfithrungen werden wir nun
von dieser Annahme ausgehen.

Aus dem obengesagten folgt, dass der urspriingliche Untergrund der KriZzna-

Decke nicht zutage tritt. Wir miissen also annehmen, dass er — idhnlich wie
im Falle der Choé-Decke — an der Oberfliche nicht auftritt. Nun aber ist es
notwendig, solche tektonische Linie zu suchen, welche diesen iiberdeckten
Raum irgendwie indizieren. In Betracht kommen zwei Linien: jene von Pohorel4
und Certovica. Die erstere kann man a priori ausschliessen, weil es auf dieser
Linie keine Anzeichen einer grisseren raumlichen Anniherung des Kristallin
der Kralova hola- und der Kraklova-Subzone gibt. Auch bei der Velky Bok-
Serie — welche dem Kraklova-Kristallin auflagert — fehlen Beweise dafiir,
dass sie auf anderen mesozoischen Massen tektonisch ruht, die die Hiille des
Kraklova-Kristallin vorstellen kénnten. Aber fiir solche Raumkiirzung findet
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man Beweise auf der Certovica-Linie. Obwohl auf der Oberfliche lediglich
Anzeichen einer nicht iitber 5—6 Km reichenden Uberschiebung vorhanden
sind, in der Tat kann man eine wesentlich grossere Raumkiirzung voraussetzen.

In diesem Zusammenhang ist es zweckmissig unsere Aufmerksamkeit auf
die Liingsachsenelevationen und Depressionen zu lenken. Man kann wohl an-
nehmen, dass die Langselevationen und Depressionen ein Ergebnis der Bewe-
gungen sind, die erst nach der Uberschiebung folgten (wenn auch ihre Predispo-
sition élteren Ursprungs sein konnte). Daraus ldsst sich schliessen, dass die
Tatriden durch die Veporiden nicht nur in den jetzigen Depressionen (z. B.
Certovica), sondern auch auf den jetzigen Elevationen — von welchen sie durch
die Erosionstitigkeit abgetragen wurden — iiberdeckt waren. Bei solcher
Voraussetzung diirfte die Uberschiebungslinge der Veporiden iiber die Tatriden
etwa der Entfernung zwischen Niznd Boca und Myto pod Dumbierom (im
ostlichen Teil) gleich sein (etwa 10 Km).

Ahnliche Situation ist auch im westlichen Abschnitt der Niederen Tatra;
da aber haben wir mit dem Kristallin, das ein Bestandteil der KriZzna-Decke
ist, zu tun. Die Transportlange der iiber die Tatriden iiberschobenen Komplexe
ist der Entfernung Donovaly — Zvolenské Nemce gleich (etwa 10 Km).
Die tektonische Fliche zwischen dem Tatriden-Kristallin und jenem der
Krizna-Decke im Raume Donovaly — Staré Hory hingt nach unserer Vorstel-
lung genetisch mit der Certovica-Linie zusammen. Wihrend diese Fliche im
Raume Certovica die Grenze zwischen dem Kraklova-Kristallin und den
Tatriden bildet, im Raume Donovaly- Staré Hory trennt sie die Tatriden vom
Kristallin, das als der einzige bekannte Repridsentant des urspriinglichen
Untergrundes der Krizna-Decke angesehen wird. Urspriinglich durfte das
Kristallin etwa nérdlich des Kraklovi- und Tubietové-Kristallin lagern, oder
es lateral vertreten. Die Certovica-Linie kann man also als eine Fliche der
weitreichenden Uberschiebung der Veporiden iiber die Tatriden betrachten, auf
welcher der priméire Untergrund der Krizna-Decke iiberdeckt ist. Die Situierung
des Ausgangsgebletes der Krifna-Decke in den Raum zwischen den Tatriden
und Veporiden ist auch durch die lithofazielle Analyse des Mesozoikum der
Tatriden, KriZzna-Decke und der Veporiden unterstiitzt (Mahel 1964).

Aus dem bisher angefiihrten sehen wir, dass wir in den internen Westkarpa-
ten mit zwei Typen der Decken zu tun haben. Den ersteren Typ vertreten die
Krizna- und Choé-Decke, die den Kontakt mit ihrem primédren Untergrund
vollkommen verloren haben — die sog. Scheerdecken. Sie sind im wesentlichen
durch Mesozoikum und Jungpaldozoikum gebaut. Den zweiten Typ bilden
die Schollendecken, gebaut durch den kristallinen Untergrund und die jung-
palizoisch-mesozoische Hiille, welche in der Front der Decken teilweise
von ihrem Untergrund getrennt wurde. Solchen Typ vertreten die Veporiden-
und Gemeriden-Decken.

58




Nun aber taucht die Frage der méglichen gegenseitigen Beziehungen zwi-
schen beiden Typen der Decken, konkret also.der KriZna- zu der Veporiden-
Decke und der Choé- zu der Gemeriden-Decke auf. Aus dem, was wir bereits
gesagt haben und aus den lithofaziellen Beziehungen (Andrusov 1960;
Mahel 1964; Biely 1964; Biely-Fusan 1965) folgt, dass sich der Sedimen-
tationsraum der KriZzna-Decke nérdlich jenes der Veporiden-Decke, dieser
der Cho&-Decke nérdlich der Gemeriden-Decke befunden hatte; sie griffen
also faziell gegenseitig ineinander. Diese rdumlichen, bzw. paldogeographischen
Beziehungen zwischen den Scheerdecken und den Schollendecken blieben auch
nach der nachfolgenden tektonischen Umformierung erhalten. Abgesehen von
den spéteren vorsenonischen tektonischen Komplikationen, haben wir eigent-
lich mit zwei riesigen Keilen zu tun. Deren Frontabschnitte werden durch die
Scheerdecken representiert, an die im Hintergrund die Schollendecken [ver-
treten hauptsiichlich durch iltere kristalline oder paliozoische Massen,
wie das bereits Andrusov (1965) andeutet] ankniipfen.

P

Diese Vorstellung iiber die Wurzelzonen der subtatrischen Decken und
deren Beziehungen zu der Veporiden- und Gemeriden-Decke beriicksichtigt
nicht geniigend die komplizierten tektonischen Vorginge, deren Ergebnis
der praesenonische Bau der heutigen inneren Westkarpaten ist, sondern nur
die primdren — grundsitzlichsten Beziehungen zwischen diesen Einheiten.
Aber in diesem Zusammenhang muss man noch weitere, bisher nicht befriedigt
geklirten Fragen in Erwiagung ziehen, so vor allem die alpine Metamorphose
und den Vorgang der alpinen praesenonisch lzﬁliewn Obwohl diese
Probleme seit lingerer Zeit bekannt waren, hat man sie bei den bisherigen
Interpretationen — unsere auch einbegriffen, nicht beriicksichtigt.

Bei der Konfrontation unserer hoher angefiihrten Interpretation iiber den
Hergang der subtatrischen Decken mit den Ergebnissen der alpinen Metamor-
phose begegnen uns besonders im siidlichen Abschnitt der inneren Westkarpa-
ten manche Schwierigkeiten, bzw. Komplikationen. Es wurden nimlich ver-
schiedene Beziehungen zwischen den iiberschobenen Komplexen und der
alpinen Metamorphose — Rekristallisation festgestellt. Am Kontakte der
Gemeriden und Veporiden entlang der Lubenik-Margecany-Linie ldsst sich
die alpine Rekristallisation als ein Prozess definieren, der nach der tektonischen
Anniherung dieser beiden Deckeneinheiten folgte (Zoubek 1956; Vrana
1965). Im nérdlicheren Raum hingegen ging die alpine Metamorphose des
Veporiden-Kristallin und seiner Hiille der Uberschiebung des Gemeriden-
Mesozoikum (Muréii-Plateau; Vrana 1965) voraus. Auf ersten Blick kontra-
stieren diese Tatsachen mit unserer Interpretation der Beziehugen zwischen
der Choé-Decke und den Gemeriden, bzw. der Lubenik-Margecany-Linie.
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Folglich, entweder haben wir diese Beziehungen nicht richtig interpretiert,
bzw. begriffen, oder aber muss man in diesem Falle mit wesentlich komplizier-
teren tektonischen Vorgingen rechnen, vor allem mit dem Transport riesiger
Gesteinskomplexe. Die letztere Alternative scheint wahrscheinlicher zu sein.
Aus den Ausfithrungen Vrana’s (1965) ist es klar, dass in dem praesenoni-
schen Bau der inneren Westkarpaten nach der alpinen syn- und postkinemati-
schen Kristallisation auch noch weitere grossen Umwandlungen folgten. Das
ergibt sich hauptsichlich aus der Tatsache, dass das Veporiden-Kristallin
und dessen Hiille (metamorphiert unter den Bedingungen der Biotitzone)
durch nicht metamorphiertes Gemeriden-Mesozoikum iiberdeckt ist. Es han-
delt sich da also um einen grossen Sprung in der Metamorphose.

Diese Tatsache hat man bisher auf zweierlei Arten zu erkliren versucht.
V. Zoubek (1955, 1957) will es mit Hilfe des Ampferer’schen Schema —
,,Schubmassen und Walzzone** — erklidren. Nach Vrana (1965) konnte die
Metamorphose in diesem Abschnitt der Westkarpaten nur in tieferen Lagen
der Erdrinde statfinden. Nach der postkinematischen Rekristallisation ver-
mutet Vriana noch grosse Strukturinderungen, wobei der metamorphierte
Block noch vor der Uberschiebung des Muraii-Mesozoikum aus dem Tiefenbau
herausgerissen und so in die Oberflichenstrukturen, im wesentlichen in die
heutige Position einverleibt wurde.

Die Unwahrscheinlichkeit der Zoubek’schen Interpretation des metamor-
phen Sprunges versucht Vrana (1965) nachzuweisen. Aber die Vorstellung
von Vrana hat auch ihre Mangel besonders darin, dass sie nicht einmal hypo-
thetisch die Art und Weise der Strukturdnderungen aufzeichnet, die der Vepo-
ridenbau nach der Metamorphose durchgemacht haben koénnte. Trotzdem
aber glauben wir, dass seine Idee als Ausgangsbasis weiterer Erwigungen
dienen kann. Und so gelangen wir zur Konfrontation der alpinen Metamorphose
mit unserer Vorstellung. Gleich am Anfang muss man betonen, dass man den
heutigen tektonischen Bau der inneren Westkarpaten nicht statisch beurtei-
len kann, dass bei der Entstehung der Choé-Decke und dem Aufbau der Gemeri-
den differenzierte, genetisch abweichende Bewegungsprozesse mitgewirkt haben
mussten. Von dieser Sicht aus muss man auch die Vorstellung iiber die tektoni-
sche Fliche der Lubenik-Margecany-Linie, wie wir sie urepriinglich widergege-

ben haben (Biely-Fusan 1965), gewissermassen dndern.

Laut unserer Interpretation wurde die Vepor-Zone in bestimmten Zeitab-
schnitten der praegosauischen Faltung von Massen der Choé-Decke iiberdeckt,
die aus den nach Norden iiberschiebenden Gemeriden verdringt wurde. Die
Choé¢-Decke stellte zu jener Zeit im wesentlichen den mehr oder weniger
deformierten Frontabschnitt der Gemeriden-Decke; in seinem Hintergrund
blieb der méchtige Sockel der paldozoischen Massen. Auf der Basis dieser
Decke lag eine méchtige Masse der perm-karbonischen detritisch-vulkanischen
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Ablagerungen. Nach der tektonischen Anniherung, d. h. nach der Bildung der
tektonischen Fliche zwischen dem Gemeriden-Paliozoikum und den Vepo-
riden (Fliche der heutigen Lubenik-Margecany-Linie) fanden die alpinen
Rekristallisationsprozesse stat (Zoubek 1. c.; Vrana 1. c.). Den Ausgangs-
zustand dieser Situation sehen wir jetzt lediglich auf der Lubenik-Margecany-
Linie. Nordlich dieser Linie tritt die Choé-Decke nur in den nérdlichsten
Abschnitten der Veporiden und in den Kerngebirgen auf. Im iiberwiegenden
Raum der Veporiden, falls sich was von der Choé-Decke erhalten hatte, sind
es nur beschrinkte Karbonpolster unterhalb des Mesozoikums des Muréii-
Plateau (Zoubek 1957), oder Karbon oberhalb der Velky Bok-Serie in der
Umgebung von Helpa. Im Unterschied zum urspriinglichen Zustand lagert
heute auf der metamorphierten mesozoischen Hiille der Veporiden das nicht
metamorphierte Gemeriden-Mesozoikum. Da die Kontaktfliche zwischen dem
Gemeriden-Mesozoikum und den Veporiden jiinger ist als die alpine Rekristal-
lisation, musste der tektonische Transport riesiger Gesteinskomplexe auch nach
der Metamorphose statfinden. Daraus folgt, dass wir mit dem tektonischen
Transport zweier Kategorien zu tun haben, die auf sich gegenseitig direkt, oder
nach gewisser zeitlicher Unterbrechung ankniipften. Dieser Transport musste
sich vor der Senon-Zeit abspielen; fiir seine Zeitgrenze kann man nur die
postkinematische Kristallisation stellen, wie darauf Vrana (1965) aufmersam-
macht.

Auf der Lubenik-Margecany-Linie beriihren sich Veporiden mit dem Geme-
riden-Paldozoikum. Die ersten Bewegungen sind die Folge des starken Seiten-
druckes des Tiefenbaues, wihrend dessen grosse Blécke des Fundaments in den
Transport einbezogen wurden und zur Entstehung z. B. der Gemeriden-Decke
und im Frontabschnitt mit der heutigen Choé&-Decke fiihrten. Unsere oben
aufgezeichnete Scheme entspricht hauptsichlich diesem Entwicklungsstadium.
Durch diese Vorginge konnten gleichzeitig giinstige Strukturverhaltnisse fiir
syn- und postkinematische Rekristallisationsprozesse geschaffen werden.

Die zweite Art der Bewegungen durfte einen ganz verschiedenen Charakter
haben — im wesentlichen den oberflichigen (superfizialen). Diese durften teilwei-
se als Ausklang der ersteren Bewegungen, oder durch die vertikale Emporhe-
bung des ganzen Gebietes und Schaffung der giinstigen Bedingungen fiir den Gra-
vitationstransport ganzer Deckenkomplexe (im wesentlichen Reliefiiberschie-
‘bung) verursacht werden. Dazu wurden hauptsichlich die Flichen der tektoni-
schen Diskontinuitit (d. h. tektonischer Kontakt — z. B. die Choé-Decke —
Foederate-Serie und Velky Bok-Serie), oder die sog. zwischenschichtigen
Schmierflichen (Werfener Schichten — Karbonate der Mitteltrias) ausgeniitzt.
Auf diese Weise wurden die urspriinglich von der Choé-Decke iiberdeckten
Gebiete durch tektonische Vorginge entbldsst (z. B. der siidliche Abschnitt der
Veporiden) und von neuen tektonischen Elementen (das Gemeriden-Meso-
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zoikum) wiederum iiberdeckt. Im Laufe dieser Vorginge kamen bestimmte
Teile der karbonatischen Massen der Gemeriden in Bewegung und haben sich
Scheerdecken gebildet. Beispiele der Abtrennung und der differenzierten
Bewegungen der Gesteinskomplexe sind in allen tektonischen Einheiten der
inneren Westkarpaten gut bekannt. Aus solchen Erwigungen folgt, dass
man die Breite des Sedimentationsraumes der Choé-Decke nicht aus der

Transportla,nge, sondern nur : aus seiner Entfaltung abschitzen kann.

“Wir haben schon oben angefiihrt, dass in bestimmten Zeitabschnitten der
tektonischen Entwicklung die Uberdeckung der Veporiden durch die Choé-
Decke, event. durch die hoheren subtatrischen Decken anzunehmen ist. So
gelangen wir nun zur Frage der moglichen Hangendschichten der Veporiden,
die als eine der Bedingungen der alpinen Rekristallisation sein kénnten, d. h.
zu den Problemen der Deckengeosynklinale F. Ellenberger’s (1963). Die
wesentlichsten Voraussetzungen der Ellenberger’schen Konzeption, d. h.
dass die alpine Rekristallisation jiinger ist als die Deckeniiberschiebung, sind
auch im Veporiden-Raum gegeben (Zoubek, Vrana 1. c.). Wahrend aber
in den Alpen eine bis zu 10 km miéchtige Gesteinssidule der Deckeneinheiten

- rekonstruiert werden konnte, im Raume der inneren Westkarpaten miissen

wir uns mit wesentlich bescheideneren Bedingungen abfinden. Wir wollen
némlich, trotz dem hypothetischen Charakter unserer Erwigungen, nur mit
realen Einheiten rechnen, die in den Karpaten wenigstens in Relikten vorhan-
den sind. Und eine solche Einheit, die einst die Veporiden iiberdeckt hatte,
ist eben die Choé-Decke, deren heutige Maximalmichtigkeit etwa 2—3 Km
inclusive der Verdoppelung der Schichtfolgen (Nizke Tatry) betrigt. Eine
wesentlich grissere Michtigkeit kann man auch fiir die Zeit nicht annehmen,
als sich diese Decke siidlicher befand. Ihr tiefstes Glied ist Karbon Angabe
D. Andrusov’s (1936), dass sich auf der Basis dieser Decke auch kristalline
Schiefer befinden, konnte nicht bestiitigt werden. Darum wire die Vorstellung
itber den urspriinglich wesentlich bedeutenderen Anteil der praekarbonischen
Gesteine am Bau dieser Decke zu sehr hypothetisch. Sowieso, obwohl manche
Tatsachen in guter Einvernahme mit der Vorstellung der metamorphierten
Geosynklinalen sind, entspricht die Machtigkeit des urspriinglichen Hangen-
den und der Veporiden bei weitem nicht den diesbeziiglichen Vorstellungen. -

Bei Beriicksichtigung der metamorphen Prozesse kann man sich im Raume
der Lubenik-Margecany-Linie gewisse Vorstellungen iiber den Verlauf der
tektonischen Entwicklung der Decken machen, was im Raume der Certovica-
Linie nicht méglich ist. Es fehlen da aber nihere Daten iiber den Charakter der
alpinen Metamorphose. Bekannt ist, dass das Mesozoikum im né&rdlichen
Abschnitt der Veporiden epizonal schwach metamorphiert ist, dhnlich wie in
einigen Abschnitten im siidlichen Teil der Tatriden (z. B. im Tribeé-Gebirge,
im westlichen Teil der Niederen Tatra), oder auch die KriZzna-Decke im
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siidostlichen Tribe¢. Die zeitlichen Beziehungen zwischen den metamorphen
Vorgiingen und der Uberschiebung der Veporiden und Kri#na-Decke bleiben
vorldufig unklar. Es wire aber logisch anzunehmen, dass sie #hnlich sind wie
im Falle der Lubenfik-Margecany-Linie. Offen bleibt das Problem der Hangend-
komplexe und die zeitliche Beziehung zwischen der Metamorphose in diesem
Raume und im Raume der Lubenik-Margecany-Linie. Im wesentlichen ist dies
mit dem Problem des Verlaufes der tektonischen Entwicklung in einzelnen
Teilen der inneren Westkarpaten, identisch. Seine Lésung wird vielleicht durch
eingehendere Studien der jiingsten Sedimentglieder in einzelnen tektonischen
Einheiten ermoglicht werden.

* % %

Aus der eingehenden Analyse der Probleme iiber den Ursprung und Aus-
gangsgebiet der subtatrischen Decken in den inneren Westkarpaten folgt, dass
deren urspriingliche Sedimentationsriume siidlich ihrer heutiger Verbreitung
lagen. Der Sedimentationsraum der Krizna-Decke Vbéi_'d'pd_si(_:]; zwischen den
Tatriden und Veporiden, der Cho¢-Decke zwischen den Veporiden und Ge-
meriden. An der entgiiltigen Formierung dieser Komplexe haben zweierlei
Bewegungsprozesse teilgenommen. Im Laufe des ersteren wurde auch der
Tiefenbau in Mitleidenschaft gezogen; dabei hat sich die Gemeriden- und die
Veporiden-Decke gebildet. In ihrem Vordergrund waren die Krizna- und Choé-
Decke vorgeschoben, die in bestimmten Zeitabschnitten die Front der Vepor-
den- und Gemeriden-Decke bildeten. Als Folge dieser Prozesse kam dann
die alpine Metamorphose zur Geltung. In der weiteren Entwicklung kam es
zur Individualisierung besonders der Choé-Decke und teilweise auch des
Gemeriden-Mesozoikums. Wihrend der erstere Vorgang ein Resultat des
Seitendruckes sein konnte, bei dem zweiteren durfte sich auch der Gravita-
tionstransport wesentlicher beteiligen.

Geologisches Institut D. Stir’s,
Bratislava
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Sechematische Querschnitte der inneren Westkarpaten

(zusammengestellt durch A. Biely — O. Fusdn, der innere Bau des Veporiden-Kristallin
nach A. Klinec 1966)
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Skizze des vorgosauischen Baues der inneren Westkarpa‘en
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Tatriden: 1 — Kristallin, 2 — Mesozoikum, 3 — Krizna-Decke; Veporiden-Decke: 4 —
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GEOLOGICKE PRACE, ZPRAVY 42. BRATISLAVA 1967

VACLAV SPICKA

ZUR PALAOGEOGRAPHIE UND TEKTOGENESE DER NEOGENBECKEN
VYON WESTKARPATEN

Einleitung

Die intensiven Forschungsarbeiten in den westkarpatischen neogenen
Becken haben vor allem in dem am besten durchforschten Wiener Becken
eine ganze Menge neuer Tatsachen gebracht, die einerseits die stratigraphische
Gliederung, andererseits den Charakter der Begrenzung einzelner Teileinheiten
zu prazisieren ermoglichen. Von neueren diesbeziiglichen Arbeiten wollen wir
besonders T. Buday — I. Cicha — J. Sene# (1965), I. Cicha — J. Tejkal
(1965), I. Cicha — J. Senes — J. Tejkal (1967), V. Spi¢ka — I. Zapleta-
lové (1964, 1965, 1966, 1967) und V. Spitka (1966) erwihnen.

Die Kldrung bedeutender stratigraphischer Fragen und die eingehende
Analyse der Beziehungen zwischen der Fiillung der Neogenbecken und ihrem
Untergrund (T. Buday — E. Menéik — V. Spitka 1965, 1966; T. Buday —
V. Spiéka 1959, 196) ermoglicht uns manche Gesetzmiissigkeiten in paliogeo-
graphischer und tektogenetischer Entwicklung der Westkarpaten (vor allem
im Wiener Becken und in Ankniipfung darauf im Donaubecken und der
Karpaten-Vortiefe, einschliesslich der Zdanice-Einheit) festzustellen, die man
an die nicht so gut durchforschten Gebiete anwenden kann. Zu solchen ge-
horen:

(a) von stratigraphischer Sicht aus die Festlegung der Grenzen und Untertei-
lung der stratigraphischen Teileinheiten;

(b) die Datierung und Bezeichnung der orogenetischen Phasen im Neogen;

(c) die Klirung der Beziehung zwischen den orogenetischen Phasen und
der Beckenentwicklung;

(d) neue Erkenntnisse iiber die Genese und Funktion der Briiche;

(e) Analyse der tektonischen Haupteinheiten und Linien, die den Bau und
Entwicklung in Bezug auf den Untergrund bestimmt hatten.
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Neue stratigraphische Erkenntnisse

beziehen sich vor allem auf Untermiozin (Burdigal-Helvet), Karpatische
Serie, Lanzendorfer Serie (Untertorton).

1. Bei der Neuauswertung der Burdigal-Helvetschichten im Wiener Becken,
einschliesslich der Zdénice-Einheit und der Karpaten-Vortiefe scheint, dass
den bisher aufgestellten stratigraphischen Teileinheiten — Eggenburger Serie
(Unterburdigal), Luschitzer Serie (Oberburdigal-Helvet s. s.) und Helvet s. s.
— keine stratigraphische Bedeutung zukommt. Die Burdigal-Helvetschichten
vertreten nur einen Sedimentationszyklus, der unter dem Einfluss der syn-
tektonischen Ablagerung faziell stark verinderlich ist. Wir schlagen vor, ihn
als Luschitzer Serie in einer neuen Auffassung (die Aquivalente der Eggen-
burger Serie mitinbegriffen) oder als Mikulschitzer Serie (nach der tiefsten
Depression bei Mikulschitz, wo die marinen burdigal-helvetischen Schichten
bis 850 m erreichen) zu bezeichnen. Es wire auch moglich ihn als Burdigal —
Zyklus zu bezeichnen. Es scheint namlich, dass das Helvet s. s. in der Auf-
fassung und der Begrenzung der bisherigen Arbeiten, in vertikaler und late-
raler Richtung den stratigraphischen Aquivalent des Burdigals (sowohl der
Luschitzer Serie als auch der Eggenburger Serie) darstellt.

Von lithologischer Sicht aus kann man da an der Basis klastische etwa
0—400 m miichtige Ablagerungen (verschiedene Fazies des basalen Schutt-
konglomerates, die karbonatischen und Chropov-Konglomerate, die Stefanov
Sande, glaukonitische Sandsteine, bunte oligohaline Fazies) und die hdheren,
itberwiegend pelitischen Schichten. (Schlier) unterscheiden, die flichenmissig
grossere Verbreitung haben.

2. In der Karpatischen Serie treten in der tieferen marinen Laksar-Schicht-
folge die klastischen Basalsedimente — 0—400 m michtig — (Jablonica-
Konglomerate und Sandsteine, sandige Basalkomplexe — Tynec-Sande) und
die hohere, in der Regel pelitische Entwicklung auf. Die hohere Zavod- Schicht-
folge ist lediglich in den Depressionszonen vertreten, faziell verinderlich,
meistens brackisch bis vom Siisswasser-Charakter. An ihrer Basis treten
verschieden starke Sastiner Sande. Eine paliogeographisch selbstindige Ent-
wicklung bilden die ausgesiissten Ostracoden-Schichten von Ldb. Die Ablagerun-
gen der Karpatischen Serie sind meistens grau gefirbt.

3. Die Lanzendorfer Serie (Untertorton) vertritt gemiss den neue-
sten Ergebnissen von V. Spi¢ka — 1. Zapletalova (1965) einen einheitlichen
Sedimentationszyklus, der nicht mehr unterteilt werden kann. Die bisher
aufgestellten stratigraphischen Zonen (die untere und obere Lagenidenzone),
denen man selbstdndige stratigraphische und paldogeographische Stellung
zuerkannt hatte (T. Buday — I. Cicha 1956; J. Kapounek & Cie 1965)
sind stratigraphisch wertlos. Lithofaziell kann man die klastischen Basalschich-
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ten (etwa 0—500 m maéchtig), und die héoheren, fast ausschliesslich pelitischen
Schichten unterscheiden. Den ersteren gehort die psammitisch-psephitische
und die sie lateral vertretende bunte Anhydritfazies (V. Spi¢ka 1966) an,
welche man (z. B. J. Kapounek & Cie 1964, 1965) fiir fluvial-terrestrische
AbschluB-Sedimente der Karpatischen Serie hielt. Die hoheren pelitischen
Schichten sind flichenmissig reicher vertreten als die basalen klastischen
Sedimente.

4. Torton gliedern wir im Sinne der neueren Arbeiten von V. Spitka —
1. Zapletalova (1965) und V. Spi¢ka (1966). Im tieferen Torton unter-
scheiden wir faziell verdnderliche 0—1100 m michtige Basalschichten und die
héoheren fast ausschliesslich pelitischen Schichten mit der Fauna der Sandschaler-
zone. Oberhalb der Pelite liegt die faziell stark verinderliche Schichtfolge
des héheren Torton, in der sowohl der vertikale wie laterale Ubergang aus
der marinen neritischen Fazies — charakterisiert durch reiche Bolivinen-
Buliminenfauna — in die brackische bis lagunire bunte und Kohlenfazies
nachgewiesen wurde. Den ganzen hoheren Tortonabschnitt habe ich daher
mikrofaunistisch als Bolivinen-Buliminenzone bezeichnet. Die 6rtlich aus diesen
Schichten erwiihnte Rotalienzone hat keine stratigraphische Rechtfertigung.
Die Unterschiede zwischen der Entwicklung im nordwestlichen und im siidostli-
chen Bzckenabschnitt weisen auf die Bedeutung der Bewegungen gegen Ende
der Ablagerung der Sandschalerzone bei verschiedener Mobilitdit des Unter-
grundes hin.

Durch neue Forschungen hat man in allen obenangefiihrten Teileinheiten
die Anwesenheit der mdchtigen klastischen Basalsedimente und der hoheren
meistens pelitischen Schichten, die flichenmissig reicher verbreitet sind, fest-
gestellt. Die scharfe, plétzliche Anderung der Lithofazies am Beginn des
neuen Sedimentationszyklus — im Vergleich mit dem Untergrund — die
offensichtlich durch paldogeographische und tektogenetische Verinderungen
bedingt wurde, bietet einen der Beweise fiir die Identifizierung der orogeneti-
schen Phasen. Der neue Ablagerungszyklus, vertreten durch basale Ablagerun-
gen oder hohere Pelite, lagert scharf begrenzt und transgressiv den liegenden
Peliten auf. Die Diskordanz weist auf die Transgression der Schichten auf
verschieden starke, stratigraphisch éltere (bzw. auf verschieden alte) Schichten,
incl. des vorneogenen Untergrundes hin. Am ausdrucksvollsten erscheint die
Diskordanz zwischen dem Burdigal wnd dem Untergrund, zwischen Burdigal
und der Karpatischen Serie und zwischen der Lanzendorfer Serie und Torton.
Bei der neu durchgefiihrten Korrelation der leitenden Sarmat-Sande konnten
wir die Bedeutung der Diskordanz zwischen Sarmat und Pannon erginzen und
noch prizisieren.




Die Identifizierung und Bezeichnung der orogenetischen Phasen

Einzelne orogenetische Phasen identifizieren, bzw. begrenzen wir auf Grund
der palidogeographischen und tektogenetischen Unterschiede zwischen den
stratigraphischen Teileinheiten, d. h. auf Grund der scharfen und plétzlichen
Lithofazies-, und Faunenverinderungen, bzw. der Unterschiede im Bau und
der tektonischen Gliederung.

Bei der Datierung und Bezeichnung der orogenetischen Phasen im Neogen
konnte bisher keine Einigkeit erzielt werden. In verschiedene Zeitabschnitte
werden besonders die als jungsteirische, altsteirische, savische, jungsavische,
bezeichneten orogenetischen Phasen gestellt. Neue eingehende Forschungen
erlauben uns die iltere Vorstellung von H. Stille (1953) und die spéteren auf
dieser bauenden Konzeptionen (M. Dlabaé 1958, 1961; T. Buday 1963; Z.
Roth 1964; V. Spi¢ka 1965) zu erginzen und zu prizisieren. Mit Riicksicht
auf die eingehende Durchforschung eignet sich das Wiener Becken am besten
als Ausgangsgebiet fiir die Verfolgung und Begrenzung einzelner neogener
orogenetischer Phasen und fiir die Losung mancher Probleme, wie z. B.
Nacheinanderfolge der orogenetischen Phasen, deren Funktion und Titigkeit
im Raum und Zeit u. &.

Durch die orogenetischen Prozesse wurde die paliogeographische und tekto-
genetische Entwicklung des Neogens, und somit auch sein Aufbau und seine
Gliederung bestimmt.

Die iltesten Neogenablagerungen in dem Becken (= die Mikulschitzer
Serie) transgredieren auf verschiedene alpinotyp oder germanotyp 'gefal-
tete Deckeneinheiten der zentralen Westkarpaten und auf alpinotyp ge-
faltete Deckeneinheiten der dusseren Flyschzone. Dadurch wird die Bedeu-
tung der Bewegungen wihrend der savischen orogenetischen Phase zwischen
Paldogen und Neogen, als sich die Grundrisse des alpinotypen Baues der lie-
genden Einheiten gebildet, bzw. entgiiltig formiert haben, bewiesen. Der
alpinotype Innenbau und die Deckenteileinheiten entstanden im wesentlichen
wihrend der savischen Phase, wenn auch in der Neogen-Zeit der Bau des
Untergrundes noch weiter formiert wurde. Das gilt vor allem fiir den stirker
mobillen Flyschabschnitt. Die Deckenteileinheiten wurden in die heutige Lage
nachgeschoben; es haben sich Megaantiklinorien und Synklinorien gebildet.
Die verschiedene Mobilitdt des Untergrundes in einzelnen Abschnitten hatte
die Entwicklung und den Aufbau des Neogens wesentlich beeinflusst.

Den bedeutendsten Eingriff in die weitere Entwicklung stellen die Bewegun-
gen zwischen der Ablagerung der Lanzendorfer Serie (Untertorton) und Torton
(Obertorton ) dar. Erst nach diesem Zeitabschnitt entsteht die fiir das Wiener
Becken so charakteristische und dominierende SSW-NNE Begrenzung und
Gliederung und im Rahmen des Beckens der mit dieser Richtung parallele

68




Verlauf der Deckenteileinheiten und des Megaantiklinoriums der Kleinen
Karpaten und der Zdanice-Einheit.

Gemiiss unseren derzeitigen Kenntnissen empfehlen wir folgende Datierung
und Bezeichnung einzelner orogenetischer Phasen:

1. Die Savischen Phasen zwischen dem Paliogen und dem Burdigal
(die Altsavische Phase an der Grenze Oligozin- Aquitan und die Jungsavische
Phase an der Grenze Aquitan-Burdigal im Sinne A. Tollmann 1965). Die
Bewegungen zwischen dem Aquitan und Burdigal (pridburdigalischen Bewe-
gungen) haben einen grundlegenden Charakter. Es scheint dagegen, dass die
intraburdigalischen (jiingstsavischen) Bewegungen gegen Ende des Unterbur-
digals nicht eindeutig beweisbar sind. Bei der neuen Bearbeitung der Lokalitit
Luzice wurde z. B. die Transgression der oberburdigalischen Luschitzer Serie
(Schliermergel mit Flyschschutt an der Basis) iiber die Reste der Eggenburger
- Serie (Unter-Burdigal) nicht ganz bestitigt. Es scheint, dass wir dort h6chst-
wahrscheinlich einen Ubergang zwischen dem Flyschschutt und dem Unter-
Burdigal voraussetzen miissen (V. Spi¢ka 1967). Es ist daher méglich
(nach der Auffassung des Autors sehr wahrscheinlich), dass die jiingstsavische
Phase in regionaler Hinsicht vielleicht iiberhaupt nicht existierte (V. Spi¢ka
1967).

Die wesentlichen Veridnderungen in der paldogeographischen und tektogeneti-
schen Entwicklung des Neogen wurden durch die Bewegungen zwischen der
Ablagerung der Lanzendorfer Serie (Untertorton) und dem Torton (Obertorton)
hervorgerufen. Deshalb empfehlen wir die Bewegungen diesen Zeitabschnittes
als jungsteirische, bzw. jingststeirische (moldavische) Phasen und die élteren
Bewegungen als die altsteirischen Phasen zu bezeichnen.

2. Die 1. Altsteirische Phase zwischen der Mikulschitzer u. Karpatischen
Serie hatte zur Faltung der Burdigalschichten, bzw. zum Faltenbau des Burdi-
gals mit Verinderungen im Fallen der Schichten zwischen 0 und 60°, wie auch
zur disharmonischen Verfaltung des Basalkomplexes und der hangenden Pelite
gefiihrt. Als ihren Anfang kann man die Regression und die fortschreitende
Aussiissung der Schichten gegen Ende des Burdigals bezeichnen. Sie fiihrte
auch zur Inversion des Reliefs und zu paldogeographischen Verinderungen,
die am Anfang der Karpatischen Serie oft durch die Anderung der Bio- und
Lithofazies (Burdigal-Schlier — Jablonica-Konglomerate und Sandsteine)
zum Ausdruck kommen.

Die 1. Altsteirische Phase war fiir die Uberschiebungen der Flyschdecken
von grosser Bedeutung. Auch die vorausgesetzten intraburdigalischen Uber-
schiebungen sind auf diese Phase hochstwahrscheinlich zuriickfithrbar.

Zur bestimmten Belebung der Bewegungen kam es auch inmitten der
Karpatischen Serie wilhrend Ablagerung der Laksér- und Zavod-Schichten. Dies
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dussert sich in den Verinderungen der Lithofazies, die durch die erhéhte
Zufuhr des klastischen Materials und durch Ablagerung der Sastin-Sande
oberhalb der pelitischen Entwicklung verursacht wurden.

3. Die 2. Altsteirische Phase [jungsteirische Phase nach T. Buday
(1960), A. Tollmann (1966)] an der Grenze der Karpatischen u. Lanzendorfer
Serie kommt durch die erwiesene Regression gegen Ende der Karpatischen
Serie, durch die Verfaltung ihrer Schichten (Verinderung der Neigung der
Schichten zwischen 0 und 15°) und palidogeographische und somit auch Litho-
und Biofaziesinderungen zum Ausdruck. Die Lanzendorfer Serie transgrediert
mit verschieden michtigen basalen klast. Sedimenten und héheren Peliten
auf unterschiedlich méchtige Schichten der Karpatischen Serie (auf strati-
graphisch verschiedene Horizonte), resp. auf den Untergrund.

4. Die 1. Jungsteirische Phase (jiingststeirische Bewegungen nach
A. Tollmann 1966) zwischen der Ablagerung der Lanzendorfer Serie (Untertor- -
ton) und Torton (Obertorton) ldsst sich durch die erwiesene Regression in der
Lanzendorfer Serie dem zu Hangenden und durch die grundsitzlichen Verin-
derungen im Bau und tektonischer Gliederung des Beckens erkennen. Es hat
sich ein Becken gebildet, das sich durch seine verlingerte Form, Bau und
Gliederung von jenem der Lanzendorfer und Karpatischen Serie und Burdigals
grundsitzlich unterscheidet. Aber das wichtigste ist die Entstehung der
Bruchtektonik, die dann in der ganzen Weiterentwicklung des Neogens eine
dominierende Rolle spielt. Die Hauptbriiche sind SSW-NNE gerichtet und
unterscheiden sich wesentlich vom Bau und Gliederung des tieferen Miozins.
Aber auch die mit dem Bau der tieferen Schichten, bzw. des Untergrundes
dhnlich gerichteten Briiche bilden in der Regel keine direkte Fortsetzung der
Briiche aus der Lanzendorfer Serie; praktisch kann man sagen, dass es sich um
ein new entstandenes Phinomen im Baw und Gliederung des Beckens handelt.
Die paldogeographischen Verinderungen und die Verjiingung des Reliefs,
herbeigefiihrt durch die Orogenese, dusserten sich Anfangs Torton durch die
Ablagerung der michtigen klastischen Basalsedimente, die (event. auch die
hoheren Pelite) auf verschieden michtige Pelite der Lanzendorfer Serie, auf
das tiefere Miozin, bzw. auf den Untergrund transgredieren.

5. Die 2. Jungsteirische Phase stellt die Belebung der tektonischen
Bewegungen gegen Ende des tieferen Torton (also gegen Ende der Ablagerung
der Sandschalerzone) vor allem im NW, im stirker mobillen Beckenabschnitt
(mit dem Flyschuntergrund) dar. Auffallend ist vor allem die Lithofaziesinde-
rung — die dominierende stark sandige Entwicklung oberhalb der fast aus-
schliesslich pelitischen Fazies der Sandschalerzone.

6. Die Moldavische Phase (die jiingststeirische nach H. Stille 1953)
zwischen dem Torton und Sarmat ist durch die missige Diskordanz zwischen
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verschiedenen Tortonhorizonten und den Sarmatschichten belegt. Stellen-
weise ist ihre Verfolgung durch die Schwierigkeiten bei der Festlegung der
stratigraphischen Grenzen erschwert.

7. Die Attische Phase zwischen dem Sarmat und Pannon wurde durch
M. Dlabaé& (1958) erwiesen. Pannon transgrediert auf verschiedene strati-

graphische Sarmathorizonte und so entsteht eine Diskordanz zwischen beiden
Stufen. Als erste Ausserung dieser Phase kann man die Regression gegen
Ende des Sarmats betrachten.

8. Die Rhodanische Phase zwischen Pannon und Pont setzt mit einer
Regression und Ausfiillung des pannonischen Sedimentationsraumes (die
Kohlenentwicklung) ein. Pont transgrediert durch die bunte Serie, an der
Basis mit klastischen Sedimenten. Wahrend dieser Phase bilden sich auch
Briiche, die das Pannon und das tizfere Miozin lediglich epigenetisch stéren.
Hierher gehort z. B. der Sastin-Burch und die pliozéinen Briiche auf dem Lab-
und Studienka-Bruchsystem.

9. Die Altvalachische Phase gegen Ende des Pont und

10. Die Jungvalachische Phase zwischen dem Pliozin und Pleistozin.

Es wird zweckmiissig sein, die Gliederung des jiingstalpidischen Hauptzy-
klus (A. Tollmann 1966) zu prézisieren.

Zwecks einfacher Orientierung bei der Verfolgung einzelner orogenetischer
Phasen halten wir uns der H. Stille’schen (1953) Bezeichnungen. Eine andere
Interpretation stammt von T. Buday (1963), der die Benennungen ,,obertorto-
nische Phase‘’ usw. mit Angaben der Situation im Rahmen der Westkarpaten
vorgeschlagen hatte.

Die Beziehungen zwischen den orogenetischen Phasen und
der Beckenentwicklung

Die einzelnen orogenetischen Phasen im Neogen stellen eigentlich den
Ausklang der karpatischen orogenetischen Prozesse dar und hingen mit den
Druckphinomenen zusammen. Sie hatten die Entwicklung der Becken grund-
sitzlich beeinflusst. Die gegenseitigen Beziehungen zwischen den orogenetischen
Phasen und der Beckenentwicklung wurden durch T. Buday eingehend
studiert (1963, 1965), der auch die ilteren diesbeziiglichen Arbeiten kritisch
ausgewertet hatte. Durch neuere Forschungen wurden seine Ergebnisse ergianzt
und prizisiert (V. Spitka 1966).

Der orogenetische Vorgang kommt im Becken durch die Regression und
starke Verlangsamung, event. auch vollkommene Einstellung der Subsidenz
zur Geltung. Entweder das ganze Becken, oder seine Rand- (Elevations)
abschnitte werden gehoben und dadurch die Ablagerung unterbrochen.
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Die orogenetische Phase erreicht ihren Héhepunkt durch die Faltung der
Schichten, Reliefinderungen (Megastrukturen) und Bildung der Briiche.
Durch die so entstandenen Elevationen und Depressionen wie auch Briiche
wird die Weiterentwicklung des Beckens, sein Bau und Gliederung praedispo-
niert. Nach dem Ausklang der Bewegungen folgt eine Druckentspannung,
epeirogenetische Beckensinkung und somit auch die Meerestransgression. Die
Sedimentation ist auf verschiedenen Gebieten (Schollen) differenziert und
durch die wihrend der Orogenese entstandenen tektonischen Elemente beein-
flusst. Eine Schollen- und bruchfreie Subsidenz ist am Anfang des Sedimenta-
tionszyklus am starksten; dem Hangenden zu wird sie immer schwicher. Die
Transgression ergreift zuerst die Depressionszonen, wo sich bei gleichzeitiger
Subsidenz die michtigsten klastischen Basalsedimente absetzen. Dann breitet
sie sich allméhlich auf die anliegenden Elevations- und Randgebiete aus.
Das Eintreten der neuen Phase dussert sich wiederum durch die Regression und
tektonische Bewegungen, die zur Mobilitit der tektonischen Teileinheiten,
oder zur Belebung der ilteren und Bildung neuer Briiche fiihrt.

Einen solchen Vorgang kann man in allen stratigraphischen Teileinheiten
beobachten. Gutes Beispiel bietet uns auch das Torton, wo die durch die
differenzierte Senkung bedingten Michtigkeitsunterschiede bei den Basal-
schichten am grossten sind; in den héchsten Horizonten der Sandschalerzone
l6schen sie ganz aus. Ahnliche Verhiltnisse herrschten auch im Sarmat (die
Maximalunterschiede in der Zone der Grosselphidien), Pannon (die Maximal-
unterschiede zwischen der Michtigkeit der Zone B und C, wihrend die Zone F
eine fast bestindige Michtigkeit aufweist) usw.

Der Ausmass der Unterschiede in der Subsidenz ist der vorausgehenden
orogenetischen Phase proportionell. Der Bedeutung und Intensitiit der ersten
Phase der Jungsteirischen Orogenese entsprechen die Maximalunterschiede
in der Subsidenz anfangs Torton. |

Diesen Gesetzmissigkeiten in der zyklischen Beckenentwicklung zufolge
beobachten wir die griossten Michtigkeitsunterschiede bei den tieferen Ab-
schnitten des betreffenden Sedimentationszyklus, incl. der klastischen Basal-
sedimente und die grosste Sprunghéhe der synsedimentédren Briiche nahe der
Basis einzelner stratigraphischer Teileinheiten.

Einige neuen Erkenntnisse iiber die Genese und Funktion der Briiche

Die mit der Genese und Funktion der Briiche zusammenhingenden Fragen
haben wir bereits in selbstindigen Arbeiten behandelt (V. Spitka 1966,
1967). Wir kénnen die Briiche in 4 verschieden orientierte Systeme eingliedern :

1. die WSW-ENE gerichteten Briiche; 2. die NW-SE Briiche; 3. die N-S
Briiche und endlich 4. die SSW-NNE orientierten Briiche.
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Die Bildung und Funktion der Briiche hingt mit der Genese und Funktion
der Elevationen und Depressionen, welche durch diese Briiche begrenzt oder
gegliedert werden, eng zusammen.

Die Bruchtektonik in den vortortonischen Schichten kann vernachlis-
sigt werden; lediglich die drei ersten Richtungen kommen da zur Geltung. Ange-
fangen mit Torton gewinnen die Briiche die entscheidende Bedeutung. Neben
den SSW-NNE gerichteten Briichen, die weder zum Bau und Gliederung der
liegenden Schichten noch zum tieferen Neogen irgendwelche genetische
Beziehungen aufweisen, entstanden und belebten sich auch die WSW-ENE,
NW-SE und N-S Briiche; die letzteren entsprechen durch ihre Richtung dem
Bau des Untergrundes, sind also durch alte Strukturen und Linien bedingt.

Die Briiche entstehen im Neogen wihrend der orogenetischen Prozesse und
beeinflussen die Sedimentation vom Anfang der Transgression eines neuen
Sedimentationszyklus an. Alle bedeutenden Briiche sind syngenetisch fiir
die Schichten, die nach der orogenetischen Phase folgten, bei welcher die
Briiche entstanden oder erneuert wurden. Wenn man bei manchen Briichen
nur den epigenetischen Charakter annimmt, so kann dies bei der Abwesenheit
der jiingeren Schichten nur scheinbar ric htig sein. Anschauliches Beispiel liefert
uns der pliozine Sastin-Bruch, der entsprechend den neuen Studien wiih-
rend des ganzen Pannon epigenetisch war. Es handelt sich um einem Bruch,
der zwischen Pannon und Pont entstand. Im beschrinkten Masse begrenzt er
die abgesunkene Scholle, auf der Pont entwickelt ist. Der Bruch hat daher
wahrscheinlich die Ablagerung des Pont beeinflusst. Auf dem iiberwiegenden
Gebiet ist aber Pont abwesend und verschiedene Pannon-Horizonte treten
zutage. Die heutige Sprunghohe an der Oberfliche spiegelt nur die postpan-
nonischen Bewegungen ab.

Bei der Beurteilung der Bruchtektonik wird es notwendig sein, die wihrend
der attischen Phase entstandenen und auch im Pannon aktiven Briiche von
den jiingeren auch das Pannon epigenetisch stérenden Briichen zu unter-
scheiden. Die niihere Betrachtung der Bruchtektonik erfordert weitere einge-
hende Spezialstudien.

Tektonische Haupteinheiten und Linien, die den Bau und Entwicklung des
: Neogen vorbestimmt haben

In der letzten Zeit wird dem obenangefiihrten Problem in Beziehung zum
Bau des Untergrundes immer gréssere Aufmerksamkeit gewidmet (T. Buday
— V. Spitka 1959; T. Buday — E. Menéik V.Spitka 1967; T. Buday
— V. 8pitka 1967; J. Kapounek & Cie 1964, 1965). Die palédogeographische
Verbreitung, Lingsachse des Beckens und seine Entwicklung, wie auch Bau und
Gliederung ist in der Lanzendorfer u. der Karpatischen Serie und im Burdigal
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durch die WSW-ENE bis W-E, NW-SE und event. N-S tektonischen Linien
bestimm¢t. Es handelt sich um Einheiten, bei welchen man den alten, praeneo-
iden Ursprung im tiefen Untergrund nachweisen kann. Die grosste Bedeutung
kommt im Neogen den NW-SE und WSW-ENE gerichteten Elementen zu.

1. Die NW-SE orientierten tektonischen Elemente dussern sich ausgeprigt im
Raume der Bshmischen Masse. Es handelt sich um tektonische Richtungen
jungkaledonischen Ursprungs, die in der saxonischen Tektonik auch als
sudetische Strukturrichtungen bezeichnet werden (0. Kodym in T. Buday
& Kol. 1960, 1961; J. Jarod 1961), dhnlich wie oft in den Karpaten, wo sie
ihre Fortsetzung finden (T. Buday — V. Spi¢ka 1959; T. Buday 1964;
Z. Roth 1965 u. a.). Aus neuen Ergebnissen folgt, dass es sich keinesfalls um
nur fiir die Bshmische Masse charakteristische Elemente handelt mit Fort-
setzung na SE, sondern dass sie auch im Raume der Westkarpaten vorneoiden
Ursprung in dortigen liegenden Einheiten aufweisen und in der neoiden
Ara periodisch erneuert wurden. In den Neogen-Becken (am besten ist es
in der karpatischen Vortiefe, im Wiener und Donaubecken zu sehen) kann man
die NW-SE orientierten Elevationen und Depressionen regionalen Ausmasses
unterscheiden. Ihre prizise Begrenzung und Analyse im Raum und Zeit
gehiren zu den wichtigen zukiinftigen Aufgaben. Im Verhiiltnis zu den Torton-
und jiingeren Schichten handelt es sich um die Quertektonik, welche auch die
Entwicklung, den Bau und event. Gliederung dieser Schichten wesentlich be-
einflussen kann. Oft werden diese Richtungen als sudetisch bezeichnet.

2. Die WSW-ENE bis W-E gerichieten tektonischen Elemente kommen in der
karpatischen Vortiefe im Raume des Béhmischen Masivs auf den altvariszisch
angelegten Linien und auf den saxonischen Linien der Erzgebirge-Richtung
(0. Kodym in T. Buday & Koll. 1960, 1961; J. Jaro§ 1961) zum Vorschein.
Diese Tektonik ist tiefen, vorneoiden event. auch praekambrischen Ursprungs
(J. Jarog 1961). In den Karpaten hat die WSW-ENE bis W-E orientierte
Tektonik die dominierende Bedeutung und wird da auch als karpatische
Tektonik, karpatische Richtung, karpatische Einheiten und Linien u.a. bezeich-
net. Auch bei diesen tektonischen Einheiten im Raume der Westkarpaten
wurde ihr vorneoider Ursprung mit intensiver Aktivitit in der neoiden Ara
bestitigt. Die WSW-ENE Linien bilden die Begrenzung der kristallinen Kerne,
der mesozoischen Hiille und der Deckeneinheiten wie auch bei den intramon-
tanen Depressionen (T. Buday — V. Spit¢ka 1964).

Es scheint moglich zu sein eine Reihe Depressions- und Elevationseinheiten
zu verfolgen. Mit ihrem Einfluss kann man nicht nur im tieferen Miozén,
sondern auch im Torton und im jiingeren Neogen rechnen.

Die WSW-ENE Tektonik ist im Verhiltnis zu den vortortonischen Schichten
(fiir Lanzendorfer, Karpatische und Mikulschitzer Serie) lingsgerichtet, zum
Torton und zur jiingeren Fiillung des Wiener Beckens und des Donaubeckens
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(da dominiert die SSW-NNE Verlingerung des Beckens, der Elevationen und
Depressionen und der Briiche) als quergerichtet. Die WSW-ENE Tektonik
stellt ein selbstdndiges System dar, das man vom jiingeren SSW-NNE System
unterscheiden muss.

In der bisherigen Praxis werden die W-E bis SSW-NNE orientierten Einhei-
ten und Linien auch als lingsverlaufende Elemente karpatischer Richtung be-
zeichnet. Die WSW-ENE bis W-E verlaufenden tektonischen Einheiten und
Linien werden in der Regel fiir kein selbstéindiges System gehalten, das von
der SSW-NNE Richtung unabhingig wire (M. Dlabaé — E. Menéik 1964;
Z. Roth 1965 usw.). Aus neuen Forschungen folgt, dass man diesen WSW-
ENE — Querelementen in den Neogenbecken, und zwar sowohl den Briichen
wie auch den Elevationen und Depressionen erhéhte Aufmerksamkeit widmen
muss. Besonders bei der Orientierung auf die Liegendeinheiten hat die Begren-
zung der ersteren (die mit dem Tiefenbau verbunden sind) grosse Bedeutung.

Im Torton und jiingeren Neogen hat man in vielen Arbeiten einen anomalen
Verlauf der Farské-Storung (in Beziehung zur Beckenachse) hervorgehoben,
die als ein ausgeprigtes Bau- und Gliederungselement erscheint. Auch die
Elevationen und Depressionen, welche die Entwicklung, den Bau und Gliede-
rung im Torton und jiingeren Neogen beeinflusst haben, scheinen von Wichtig-
keit zu sein, wobei ihre Bedeutung in den tieferen Schichten immer grésser wird.
So z. B. die Elevation des Katlovee-Horstes scheint von regionaler Bedeutung
zu sein.

Die Bestimmung, resp. Begrenzung der regionalen Einheiten versuchte ich
beim Studium der nérdlichen Ausliufer des Donaubeckens (in T. Buday —
V. Spiéka 1967) durchzufiihren. Im Wiener Becken deutet auf die Bedeutung
der WSW-ENE Tektonik die wichtigste Elevation von Matzen hin, die man
zu Einheiten regionalen Charakters zidhlen kann. Nur durch den entscheidenden
Einfluss der Quertektonik kann man sich die Existenz dieser Elevationszone
in einem Gebiet erkliren, das in der SSW-NNE Tektonik zur Depression
ostlich des Steinberger Bruches gehort.

Ahnlich wie bei der NW-SE Tektonik — wo es bereits hinreichend erwiesen
wurde — kann man auch bei den WSW-ENE orientierten tektonischen Ele-
menten die Einheiten regionalen Ausmasses annehmen, die quer durch die
heutigen Becken verlaufen. Sie sind also fiir die karpatische Vortiefe, das
Wiener und Donaubecken gemeinsam.

Wie bereits gesagt, wire es zweckmaissig, die WSW-ENE bis W-E orientierte
Tektonik mit Riicksicht auf ihre eigenartige Genese und Unabhingigkeit
von der jingeren SSW-NNE Tektonik zu unterscheiden und daher fiir
sie auch eine selbstindige Bezeichnung einfithren. Wir wollen die bisherige
Benennung und zwar die karpatische Tektonik, karpatische Richtung vor-
schlagen nur mit der Einschrinkung, dass daraus die SSW-NNE Richtung
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ausgeschlossen wird. Die letztere konnte man der Zeit ihrer Entstehung nach
als tortonisch oder jungsteirisch bezeichnen.

3. Die SSW-NNE Tektowik hat die dominierende Bedeutung fiir die Begren-
zung, Bau und Gliederung des heutigen Wiener und Donaubeckens. Bei den
tektonischen Einheiten und Briichen dieses Systems — die fiir die Torton-
und jiingere Fiillung als ldngsgerichtet gelten — kann man ihre genetische
Beziehung zum tieferen Miozin und zum vorneogenen Untergrund nicht
feststellen. Ihre Entstehung ist deshalb in die erste jungsteirische Phase zu
stellen. In Bezug auf den Untergrund ist es bemerkenswert, dass diese Einheiten
und Briiche die alten Strukturen querschneiden, sind aber mit alten asturischen
und saalischen Stérungen im saxonischen Bau der Bohmischen Masse fast
parallel. Die Briiche und Einheiten der SSW-NNE Richtung entstanden
im Neogen wiithrend der jungsteirischen Faltung, die dem #usseren Karpaten-
rand zu gerichtet wurde, wahrscheinlich im Zusammenhang mit dem Wider-
stand des Kratogins der Bohmischen Masse, der die Richtung der tektoni-
schen Linien beeinflusst hatte.

Die junge Herkunft dieser Tektonik lisst -trotz ihrer dominierenden Verbrei-
tung im Torton und jiingeren Neogen — vermuten, dass ihre Bedeutung fiir
die liegenden Einheiten im Vergleich mit der im tieferen Untergrund wurzeln-
den Tektonik nur untergeordnet sein wird. Diese Annahme hat grosse praktische
Konsequenzen besonders im Zusammenhang mit Bitumenaufsuchung in den
Liegendeinheiten.

4. Die nord-siidliche Tektonik haben wir niher nicht studiert.

Die obenangefiihrten vier tektonischen Systeme haben die Entwicklung
und den Bau des Neogens in gegenseitigem Zusammenspiel und Kombination
beeinflusst. Darum haben z. B. die WSW-ENE, oder NW-SE gerichteten
Einheiten und Linien keinen von der SSW-NNE Tektonik unabhingigen Ein-
fluss.

Die eingehende Analyse, Identifizierung, die Begrenzung und Bewertung
des Einflusses einzelner tektonischer Systeme und Einheiten, besonders der
WSW-ENE, NW-SE und N-S Richtungen zihlt zu den wichtigsten Aufgaben
der weiteren Forschung.

Geologische Zentralanstalt,
Prag
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JOZEF VOZAR

DER PERMISCHE VULKANISMUS IN DER CHOC-DECKE
(WESTKARPATEN)

Die vulkanischen. Produkte sind in der Cho&-Decke ausschliesslich an die
Perm-Karbonschichten der Melaphyren-Serie gebunden. Ihre stratigraphische
Stellung, wie auch lithofaziellen Charakter in verschiedenen Gebieten der
Westkarpaten studierten in der Vergangenheit vor allem D. Andrusov
(1936—1959), A. Biely (1960—1965), V. Cechovié (1937—1948), R. Kett-
ner (1931—1958), V. Stastny (1927—1931) und V. Zorkovsky (1949—
1959). Im vorliegenden Beitrag werde ich mich der durch A. Biely (1962)
fiir Melaphyrenserie ausgearbeiteten stratigraphischen Skala halten.

Die vulkanischen Gesteine in der Choé-Decke sind aus den Kleinen Karpaten,
aus dem Tribeé-Gebirge, Oberneutra und Sklené Teplice-Raum inmitten der
neovulkanischen Massive der Mittelslowakei wie auch von den Nord- und
Siidhéngen der Niederen Tatra bekannt. Im Sinne der bisherigen Studien
(siche A. Biely 1962) kann man den basischen Vulkanismus der Choé-Decke
fiir vortriassisch, wahrscheinlich permisch halten. Dafiir spricht die absolute
Abwesenheit der vulkanischen Produkte in den Quarzit-Schichten bzw.
in den hangenden Gesteinen, die A. Biely fiir Untertrias hilt. Das vortriassische
(Perm) Alter dieser vulkanischen Gesteine wird dadurch noch niher prizisiert,
dass die Ergussabarten lediglich in den permischen Partien der Melaphyrenserie
gefunden wurden. Man findet sie eigentlich in der ganzen Perm-Schichtfolge,
mit Ausnahme ihrer héchsten Partien, d. h. des unmittelbaren Liegenden der
untertriassischen Quarzite. Diejvulkanischen Korper in der Karbon-Schichtfolge
tragen einen tief oder seichtintrusiven Charakter.

Die Art und Weise des Magma-Auftretens deutet darauf, dass es an lange
Bruchlinien gebunden ist. In demselben Raume der Melaphyrenserie konnte
man oft einige selbstdndige, gleich orientierte Effusivkérper beobachten, die
mehr oder weniger einander in einer Linie ankniipfen, oder hie und da auch
parallel nebeneinander, oder auch iibereinander auftreten. Sie kénnten in sol-
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chen Fillen an mehrere Briiche gebunden sein; einige von ihnen diirften in der
Tiefe zusammenfliessen. Die vulkanischen Produkte stammen aus einer (z. B.
Umgebung von Banska Bystrica, Tribeé¢, Oberneutra), oder aus zwei oder drei
vulkanischen Phasen (Niedere Tatra, Kleine Karpaten). Oft beobachtet man
auch die Wiederholung der Eruptionen durch dieselben Aufstiegswege.

Neben den eindeutigen Effusivformen wurden auch zahlreiche Linsen intrusi-
ven Charakters festgestellt. Es handelt sich um zwischenschichtige oberflichen-
nahe Intrusionen in den Permschichten, event. auch um Ausfiillung der tieferen
Gangpartien in den Karbonschichten; ihre Maximalmichtigkeit betrigt etwa
400 m. Die Vorkommen in beiden stratigraphisch abweichenden Schichtfolgen
hidngen genetisch zusammen, wenn auch sie petrochemische Differenzen als
Folge ihrer unterschiedlichen Erstarrungsbedingungen und weiterer Differen-
zierung aufweisen.

Auf Grund der chemischen Unterschiede konnte man in den Effusivgesteinen
der Choé-Decke folgende Typen ausgliedern: Gabbro-, Gabbrodiorit- (V.
Zorkovsky 1949) und seltener auch Dioritmagmen. Nur stellenweise besitzen
die studierten Gesteine saureren Charakter, was durch folgende Umstande
erklirt werden kann: (a) durch Exokontaktmetamorphose an Berithrung mit
anliegenden iiberwiegend Quarzklastiken; (b) durch den Einfluss der hydro-
thermalen Prozesse. Die ausschliesslichen Effusivformen, wie auch ein grosser
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Abb. 1. Querschnitt durch den Effusivkorper siidlich der Gemeinde Maluzing (Nordhénge
der Niederen Tatra). 1 — Liegende voreffusive Ablagerungen (feinkérnige polymikte
Sandsteine und sandige Schiefer), 2 — die Zone der Kontaktmetamorphose, 3 — mittel-
mandelférmige Melaphyre, 4 — feinkérnige Melaphyre, 5 — Melaphyrenpyroklastika,
6 — hangende posteffusive Ablagerungen (buntgefirbte Ton- bis tonig-sandsteinige
Schiefer mit Sandsteinlagen).
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Teil der oberflichennahen Intrusionen gehéren zum Gabbroid- bis Gab-
brodiorit-Magmatyp. Den iibrigen Teil der permischen und die tieferen Intru-
sivgesteine stellen wir zum Gabbrodiorit bis Diorit-Magmatyp; denselben
Charakter haben auch die Intrusiva in der Karbonschichtfolge, die man fiir
relativ tiefere Aequivalente der permischen Effusiva hilt (V. Stastny 1927).

Der iiberwiegende Teil der permischen vulkanischen Korper effusiven und
intrusiven Charakters ist aus Melaphyren, oder weniger aus Melaphyrporphy-
riten gebaut. Man konnte dabei folgende Varietiten unterscheiden: 1. feinkor-
nige, 2. mittelkdrnige, 3. (grob-, mittel bis fein) mandelférmige-pordse, 4. man-
delférmig-porphyrische bis porphyrisch-mandelférmige und 5. (grob, bis fein-)
porphyrische Varietit. Jede von ihne entspricht den eigenartigen Bedingungen
der Magmaerstarrung. So an die dussersten Partien der vulkanischen Korper
ist mandelfésrmige-porose Varietiit gebunden. Die internen Partien einiger Ef-
fusivkorper und die meisten Intrusiva gehoren der porphyrischen Varietét an.
Die mandelférmig-porphyrische und porphyrisch-mandelférmige Varietit bil-
det einen Ubergang zwischen beiden obenerwihnten. Die iibrigen zwei (die
fein- und mittelkornige) Varietiten gehoren vor allem den oberflichennahen
Intrusivkérpern an; sie wurden aber auch in inneren Partien der Ergussgestei-
ne beobachtet.

Die vulkanischen Gangkérper in der Karbon-Schichtfolge sind am Rande
durch feinkérnige, in den inneren Partien durch mittelkérnige Melaphyrpor-
phyrite, Porphyrite bis Dioritporphyrite gebaut.

Pyroklastische Ablagerungen sind nur in der Perm-Schichtfolge der Choc-
Decke bekannt und begleiten die Effusivkérper. Daneben bilden sie auch selb-
stindige Linsen unterhalb und oberhalb der Ergussgesteine. Man unter-
scheidet da eine bunte Skala der Tuffe (V. Cechovié 1948), Tuffite, tuffiti-
scher Sedimente und Ablagerungen mit pyroklastischer Beimischung. Am
reichsten sind Tuffite und tuffitische Sedimente vertreten.

Die Effusivgesteine kontaktmetamorphieren die unmittelbar anliegenden
Sedimentgesteine (im Liegenden), einschliesslich Pyroklastika. Oft werden
die Sedimentbruchstiicke in Form von winzigen Xenoliten einverleibt und die
liegenden mehr plastischen Partien unter dem Druck der Effusivmassen ungleich-
miissig verteilt, bzw. konzentriert. Dieses Phinomen ist seitens der Ergussge-
steine durch markante Fluidalelemente begleitet. Die vulkanischen Gesteine
der Intrusivkérper metamorphierten in der Perm- und Karbon-Schichtfolge
kontakt ihr Liegendes und Hangendes. Sowohl bei den Intrusiv- wie bei den
Effusivgesteinen wurde an der Berithrung mit Sedimenten lediglich eine relativ
unbedeutende metamorphe Kontaktzone beobachtet.

Durch den permischen Vulkanismus wurde die Ablagerung der klastischen
Gesteine im subaqualen Milieu der variszischen Molasse gestort (A. Biely
1965). In Bezug auf diesen Vulkanismus kann man im Gesteinskomplex des
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Karbon, Perm und teilweise auch in der Untertrias, der die Basis der Choé-
Decke bildet, die vorvulkamische, vulkanische und die postvulkanische Ent-
wicklungsphase unterscheiden. In die erstere fallen die Karbonschichten und der
tiefere Perm; dieser Komplex bildet den Untergrund der iltesten Effusivkorper.
In die zweite Phase fallen alle vulkanischen Produkte und die synvulkanischen
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Abb. 2. Querschnitt durch den Effusivkérper am Siidabhang des Vikartovee- Riickens,
etwa 1,5 Km nérdlich der Gemeinde. 1 — hangende posteffusive Ablagerungen (buntfir-
bige tonige Schiefer mit Sandsteinlagen), 2 — Melaphyrenpyroklastika (kristall-litho-
klastische Tuffe und Tuffite, tuffitische Sandsteine), 3 — feinkérnige Melaphyre, 4 —
femmandelférmige Melaphyre, 5 — mittelporphyrische Melaphyre, 6 — mandelformig-
porphyrische Melaphyre, 7 — grobmandelférmige Melaphyre mit Fluidalelementen, 8-
voreffusive Liegendablagerungen am Kontakt mit Vulkaniten kontaktmetamorphiert
(polymikte Sandsteine und sandige Schiefer).
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Abb. 3. Detail der Melaphyrenserie, linker Abhang des Hron-Tales, 2,5 Km SW von
Slovenskd Lupéa. A — polymikte mittelkornige Sandsteine und tonig-sandsteinige
Schiefer, B — Melaphyrenpyroklastika (Tuffite und tuffitische Ablagerungen), C —
buntfirbige Schiefer, polymikte u. Quarzsandsteine, feinkornige Konglomerate.
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Ablagerungen. Zeitgemiiss gehéren hier auch die Intrusionen in den liegenden
Sedimenten. Die postvulkanische Ablagerung der klastischen Gesteine ent-
spricht der dritten, Abschlussphase der Karbon-Perm event. auch der Unter-
trias-Sedimentation.

Die Produkte des permischen Vulkanismus in der Choé-Decke der Niederen
Tatra sind den dhnlichen Vorkommen im Tribe¢-Gebirge, in den perm-meso-
zoischen Kérpern inmitten der neovulkanischen Massen der Mittelslowakei,
im Oberneutra-Raum und in den Kleinen Karpaten dhnlich. Bei allen diesen
Vorkommen konnte man effusive und oberflichennahe intrusive Melaphyre
und Melaphyrporphyrite finden. Effusivgesteine sind von pyroklastischen
Sedimenten begleitet. Die Porphyrit- und Dioritporphyritginge sind vor
allem aus den Karbonschichten der Niederen Tatra und aus dem Tribeé-
Gebirge, nicht aber aus den Kleinen Karpaten bekannt.

Dioritporphyrite bis Porphyrite im Karbon des Verndr-Streifens im Unter-
grund des Muréii-Plateau (V. Zoubek 1957) und im édhnlichen stratigraphi-
schen Horizont im Gebirge Cierna Hora (0. Fusin 1963) entsprechen durch
ihren petrochemischen Charakter und durch ihr Auftreten den Vorkommen in
der Niederen Tatra. Entsprechend den bisherigen Untersuchungen sind sie
mit den Produkten des permischen Vulkanismus der Choé-Decke nahe ver-
wandt.

Geologisches Institut D. Stir’s,
Bratislava
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'TIBOR DURKOVIC

RELATIONSHIP BETWEEN PALEOCURRENT SYSTEMS AND
PETROGRAPHIC COMPOSITION OF CLASTIC SEDIMENTS IN DUKLA
UNIT

(Flyseh of Eastern Slovakia)

Abstract: In the present article the results of the study of paleocurrent systems in
the Dukla Unit in relation to the mineralogical and petrographical composition of the
clastic sediments with various stratigraphic position are presented. On the base of the
results the author tries to give the interpretation of textural-mineralogical and petro-
graphical data with respect to direction of the transport of the clastic material to the
sedimentation area of the Dukla Unit with in the Upper Cretaceous-Lower Oligocene.

As to lithological aspect the sequences of the Dukla Unit are built of turbidity
flysch sediments. The rhythmicity of the separate sequences is characterized
by the alternation of predominantly finegrained sandstones and siltstones
with claystones. The ratio between the components quoted is changed within
the respective sequence. Except sandstones, siltstones and claystones in the
flysch rthythmical sequences there are sporadical occurences of conglomerates,
calcarenites, cherts and pelocarbonates. The detail lithological characteristics
of the separate sequences of the Dukla Unit has been presented in the works
by Ledko-Neméok-Korab (1960) Durkovié (1966).

By means of investigation the paleocurrent systems based on oriented sedi-
mentary structures — flute casts (Kordb-Neméok-Durkovié-Marschalko
1962) three important paleocurrent systems in the Dukla Unit have been
proved (Fig. 1): :

1. The Upper Cretaceous paleocurrent system with predominating direction
of flowing and transport of clastic material from NE to SW; 2. Eocene paleocur-
rent system (Submenilite beds) with the transport of the clastic material from
SE to NW; 3. Lower Oligocene paleocurrent system (Krosno beds) with pre-
dominating direction of flowing from NW to SE.
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Petrographic Composition of Sediments from different Paleocurrent
Systems

The mineralogical-petrographical estimation of the clastic sediments within
determined three paleocurrent systems was carried through as follows: From
among sediments of each determined paleocurrent system the material of
50— 100 samples of sandstones and siltstones have been studied. The compara-
tive study of the rocks from different paleocurrent systems relied upon the
average values (arithmetic mean) of the following parameters: Median diameter
(Md) calculated on the base of granulometric analyses in thin-sections, sorting
coefficient of the clastic fraction (So), coefficient of quartz grains ellongation
(kE). The data are tabulated in Tab. 1. Classification of sandstones according
to Pettijohn (1949) in Petranek’s (1963) modification based on the QFC
content (Tab. 1, Fig. 1) served as a basis for the more detail division of the
sandstones. The average composition of the separete petrographic types in
the sediments under study is graphically presented in the classification trian-
gles with generalized presentation of the paleocurrent systems (Fig. 1). Percen-
tual representation of the individual petrographic types of sandstones is
graphically presented by means of the column diagrams in the generalized
diagram of paleocurrents (Fig. 1). Granulometric composition of the sediments
under study in relation to the paleocurrent systems found is graphically pre-
sented in Fig. 2. Similar is the graphical presentation of the separate heavy
minerals (Fig. 3).

Estimation of the Results

1. Classification criterion. On the base of the @ (quartz -+ stable
rock fragments), F (feldspars 4 unstable rock fragments), C' (clay matrix)
content (Tab. 1, Fig. 1) the average composition of subgraywackes, gray-

<
Fig. 1. Schematic map of paleocurrent systems in Dukla Unit (Modified according to
Koréb-Neméok-Durkovié-Marschalko 1962). 1. The youngest Lower Oligocene
paleocurrent system (Krosno beds); 2. Eocene paleocurrent system (Submenilite beds);
3. The oldest Upper Cretaceous paleocurrent system. Generalization of the three main
paleocurrent systems indicated by large arrow-heads A — Upper Cretaceous beds; B —
Submenilite, Eocene beds; ¢ — Krosno beds. The inner filling of the arrow-heads shows
petrographical characteristics of sediments in the separate paleocurrent systems. In the
triangle (QFC) diagrams on the arrow-heads the average values of the separate petro-
graphical types of sandstones in sediments studied are shown. End members of classifi-
cation diagram are @ (quartz and stable rock fragments), ¥ (feldspars and unstable rock
fragments), €' (clay matrix). The inner division of the triangle: I. Quartzose sandstone,
II. Arkosic sandstone, ITI. Arkoses, IV. Graywacke, V. Subgraywacke. In column, dia-
grams in large arrow-heads 9, representation of petrographic types of sandstones is
shown. 4. subgraywacke, 5. graywacke, 6. quartzose sandstone, 7. arkoses and arkosic
sandstone.
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Tab. 1. Mineralogical and Petrographical Data from Dukla Unit Sediments.

Beds g Coment | Md |Sitstones| Tg | Mes | Cg S0 K 9 r
Lower y 3 2 ¢
Krosno Oligocene NW to SE 0,047 95,0 5,0 1,48 1,68 44 8 21,1
3 s Paleocene
l’};fl’““““ mainly SE to NW | 0,18 20,8 48,5 16,5 14,2 1,63 1,59 69,5 3,6
Eocene
Upper Upper o W 9 g g
Crtaceous | Crobaceous | NE to SW | 0,12 12,0 76,4 4,5 1,64 1,70 62,1 4,4
B S LR | 2Ll e latmyrai e ails
% v % %o Yo % % %o %o % %o Yo
Krosno 34,0 44,0 10,0 27,0 11,0 16,0 57,0 43,0
Submenilite 26,9 27,0 14,0 13,0 40,0 6,0 73,0 2,0 22,0 2,0
Upper Cretaceous 33,5 11,0 11,0 10,0 64,0 7,0 70,0 16,0 12,0 2,0
el i

Md — median diameter; Fgs, Mgs, Cgs — fine-, medium-, and coarse-grained sandstones; S
1932); kE — coefficient of quartz grains elongation (Bokman 1952); Q
unstable rock fragments; € — clay matrix; Z — zircon; R — rutile;
wackes; Gr — graywackes; Qs — quartzose sandstones; 4s — arkosic sandstones;

T — tourmaline @ —

0 — sorting coefficient (P. D. Trask
— quartz and stable rock fragments; ' — feldspars and
garnet; A — apatite; Sb — subgray-
Ar — arkoses.




wackes, quartzose sandstones, arkosic sandstones and arkoses was calculated.
Recalculation for sediments of each paleocurrent system was done as well.
As for classification aspect the youngest paleocurrent system (Krosno beds)
is poorest in petrographic varieties of sandstones. The rocks of this sequence are
represented by siltstones and fine-grained sandstones corresponding to subgray-
wackes and graywackes by their petrographical composition. The paleocurrent
system of the youngest sequence transported the greatest amount of feldspars
and unstable components (Tab. 1). For sediments of the Upper Cretaceous
and Eocene paleocurrent systems is characteristic also the presence of quartzose
sandstones, arkosic sandstones and arkoses except subgraywackes and gray-
wackes. Arkosic sandstones and arkoses occur just sporadically. Feldspars and
unstable component contents are remarkably lower. =

On the base of the results got it may be concluded that the Upper Cretaceous
and Eocene sediments with paleocurrent systems oriented essentially perpendi-
cularly to one another (Fig. 1) contain the same types of sandstones with
the distinct predomination of subgraywackes. Quartzose sandstones are
either predominating or equal to graywackes. The F (feldspars + unstable
components) contents are approximately the same. The Krosno beds are re-
markably poorer in sandstone types.

2. Granulometric criterion. The representation of the separate granulo-
metric classes (siltstones, fine, medium, and coarse-grained sandstones) in the
sediments under study with respect to the paleocurrent systems is generally
presented in Fig. 2. In the Upper Cretaceous and Eocene sediments there is
again wider scope of granulometrical classes than in the youngest (Lower
Oligocene) Krosno beds. In the sediments of the Upper Cretaceous and Eocene
paleocurrent systems fine-grained sandstones predominate over siltstones and
medium-grained sandstones. Only in the Eocene sediments coarse-grained
sandstones were found, too. The sediments of the youngest paleocurrent
system. (Krosno beds) are represented by siltstones and sporadically present
fine- grained sandstones. In the triangle diagrams (Fig. 2) the relation between
the content of the most abundant granulometrical classes in the sediments
under study is graphically presented. Projection points (summarized from
all the samples) show the general representation of the separate granulometrical
classes in sediments of the respective paleocurrent system.

The values of So of the clastic fraction are approximately the same (Tab. 1)
for the Upper Cretaceous and Eocene sediments. In the youngest sediments
(Krosno beds) So value is somewhat lower. The average values of coefficient
of quartz grains elongation (kE) do not show any striking dlﬁ'erence in the
sediments under study.

Based on the results got the conclusion may be drawn that similar to petro-
graphic types, in granulometry of the clastics under study greater granulo-
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Fig. 2. Generalized paleocurrent systems of the Dukla Unit. In the arrow-heads there
are graphically presented granulometrical data of clastic sediments of the separate paleo-
current systems. In the triangle diagrams (S-siltstone; F-fine-grained sandstone; M-
medium-grained sandstone) there is representation of the above quoted components in
sediments of the determined paleocurrent systems presented by means of projection

points. In the column diagrams there are 9, contents of the separate granulometric

classes. 1. siltstone, 2. fine-grained, 3. medium-grained, 4. coarse-grained sandstone
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Fig. 3. Generalized paleocurrent systems and mineralogical composition of clastic sedi-
ments of the Dukla Unit. Projection points in the triangular diagrams show the relation

between Z-zircon, G-garnet, 7'-tourmaline. In column diagrams 9, representation of 1
zircon, 2. rutile, 3. tourmaline, 4. garnet, 5. apatite is presented
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metric differentiation in sediments of Upper Cretaceous and Eocene paleocur-
rent system may be observed. Sediments of the Krosno beds are poorest in
granulometric classes.

3. Mineralogical criterion. In the sediments under study the quantita-
tive representation of the following heavy minerals has been followed: zircon,
rutile, tourmaline, garnet, apatite. Their quantitative representation in the
sediments studied with respect to paleocurrent systems is graphically repre-
sented in Fig. 3. In the Upper Cretaceous and Eocene sediments approximately
equal representation of the above quoted minerals may be observed. Garnet
predominates in both classes. In the youngest paleocurrent system (sediments
of the Krosno beds) is different quantitative representation of heavy minerals
in comparison to the Upper Cretaceous and Eocene sediments quoted. Zircon
is predominating here and increased content of apatite and tourmaline may
be observed, too. In the triangular diagram (Fig. 3) the relation between the
contents of garnet-zircon-tourmaline in sediments under study is graphically
presented.

Conclusion

The results of the study of petrographical composition of the clastic sedi-
ments in the Dukla Unit in relation to paleocurrent systems within Upper
Cretaceous — Lower Oligocene show mainly the quantitative, less the quali-
tative differences in the composition of rocks of the different age with different
paleocurrent systems. Qualitative differences in petrographical composition
of clastics were found between the Upper Cretaceous (with current system
from NE to SW predominating) and Eocene sediments (with current system
from SE to NW predominating) on the one hand and between sediments of
the Krosno beds with current system from NW to SE predominating) on the
other hand. The differences are shown by the absence of certain granulometrical
and petrographical types of rocks in the Krosno beds. The differences between
the sediments of the Upper Cretaceous and Eocene paleocurrents have quanti-
tative character. They are shown by different percentual representation of
the components studied (Tab. 1). As it may be seen from the material studied
from three differently oriented paleocurrent systems of the Dukla Unit only
two were successfully petrographically differentiated: the Upper Cretaceous
and Eocene from the Lower Oligocene (Krosno beds).

For these reasons the common source area is supposed for the Upper Creta-
ceous and Eocene sediments of the Dukla Unit (inspite of the different orienta-
tion of the paleocurrent systems in both sequences). This opinion is supported
by identical mineralogical and petrographical compositions of the clastic
sediments in both sequences as well as by gradual lithological transition from
the Upper Cretaceous to the Eocene sediments. It may be supposed that
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differently oriented paleocurrent systems in the Upper Certaceous and Eocene
sediments reflect hydrodynamical changes in the respective period without
being conditioned by different position of the source area in the Upper Cre-
taceous and Eocene.

The clastic sediments of the Dukla Unit are supposed to come from two
geographically differently situated source areas. One source area supplied
the clastic material to the Upper Cretaceous and Eocene sediments. On the
base of the results got the geographical position of this source area cannot
be determined precisely. The supposition about ist SE-NE course area under
study is based upon the paleocurrent systems determined. Another source
area supplying the clastic material at the end of the Eocene and in the Lower
Oligocene (Krosno beds) was situated in the NW to the unit under study, accor-
ding to the paleocurrent systems determined.

The mineralogical and petrographical compositions of the sedlments studied
led to the supposition that both the source areas were formed by crystalline
and older sedimentary rocks.

D. Stir’s Institute of Geology
Bratislava
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VLASTIMIL KONECNY

GENETIC TYPES OF HYALOCLASTITE ROCKS IN THE JAVORIE Mts.

Abstract. In the present paper, the results of the study of hyaloclastite rocks in the
area of the Javorie Mts. (the eastern part of the Tertiary volcanic area of central Slo-
vakia), are presented. The main types of hyaloclastite rocks are determined, and the
processes of the genesis of the former are estimated. Genetic types parallelizable with
those suggested for classification, and determination of the hyaloclastite flows, together
with more detail characteristics of the macrostructural signs are given, too, as well
as the supposed mechanism of their origin.

Introduetion

The rocks of the hyaloclastite type were determined by the geological
investigations in the eastern part of the Tertiary voleanic area of central
Slovakia, in the area of the Javorie Mts. built of the voleanic rocks of the
2nd andesite phase (Kuthan 1963). The large complex of volcanic rocks
formed by multiplex alternation of the lava flows of basaltoid andesite and
of the strata of hyaloclastite rocks is considered as a product of nonexplosive
volcanism in subaquaceous environment (Koneén ¥ — Mihalikova 1966),
in the sense of Rittman (1960).

On the base of the study of hyaloclastite rocks, a number of types and some
aspects of their genesis, have been determined.

The problem of genesis has been in the centre of interest of numerous authors since
1864 when S. V. Waltershausen determined a new substance in the tuff matter of the
voleanic rocks from Acicastello (Sicilia) and indicated it as palagonite, having supposed
that it was a new, till then unknown mineral. Later analyses (Bunsen 1850; Rosen -
busch 1908) shew, however, that chemical compositon of palagonite corresponded to the
composition of basaltic glass with variable content of water.

Numerous authors dealing with the study of palagonite rocks and their genesis (Pla-
tania 1902, 1903; Gemellaro 1865; Ponte 1908, 1910, 1916; Peacock 1926, etc.)
came often to contradieting coneclusions.
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Rittman (1960) recommended to abandon the term palagonite tuff used on Island for
all the clastic formations of voleanic rocks including the products of glacial moraines,
solifluctions, tuffs, alluvial deposits etc., and suggested the new term ,hyaloclastite‘
to indicate the products of fragmentation of submarine lavas cooled by the contact
with the sea water. He stressed that those were not processes of explosive nature.

The term is used in the above mentioned sense by numerous authors dealing with
the questions of genesis of hyaloclastite rocks (S. Cucuzza Silvestri 1963; J. Honno-
réz 1963).

The term is used to determine the complexes of detritic rocks in.the area of the Javorie
Mts., formed by fragments of pillow and by manifestations of the palagonitic alteration
of the fragments of basic glass. The proofs collected are in agreement with the suggested
mechanism of the origin of hyaloclastite rocks in the sense of Rittman (1960) allowing
the hyaloclastite rocks to be considered as a product of disintegration of lavas of the
basaltoid andesite in the course of the effusion into aquaceous environment in the area
of the Javorie Mts.

Genetic Types of Hyaloclastite Rocks

In the geological investigation, a number of lithological varieties of hyalo-
clastite rocks has been determined. On the base of the study of convenient
continuous exposures the main types and the nature of their genesis have been
outlined, too. A number of types of hyaloclastite rocks may evidently be
parallelized with the types quoted in the classification schemes by S. Cucuz-
za Silvestri (1963), J. Honnoréz (1963). Some types, do not fit, however,
into the schemes.

(1) Hyaloclastite breccia in the overlier of the lava flows

The hyaloclastite breccia situated in the overlier of the flows and bound
to them by gradual transition, represents a product of disintegration of the
upper part of the flow on the contact with the aquaceous environment, in the
course of its movement.

In the complete profile, the following zones may be differentiated in the
overlier of the flow:

(a) in the intermediate overlier of the flow, there is a transitory zone following
the dissected relief of the flow surface. It is represented by granulated mass
generally of the homogene outlook, with the coarse macrostructural elements
of the flow preserved. In difference from the rock of the flow proper, it is
characterized by the decreased firmness and cohesion, by intense vesiculation
of the lava matter and by distinct granulation which — in the upper part of
the zone — acquires conspicuous detritic character with the transition into
the thick hyaloclastite breccia in the overlier. The thickness of the zone strongly
fluctuates within 20 cm — 1 m.

Microscopical analysis has shown disintegration of andesite into fragments
with pilotaxitic and siderite development of matrix (the matrix is covered
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by oxidated ore pigment and coloured brown-black.) Rich vesicles, torn near
the edges, are rimmed with palagonite aureoles. Palagonite penetrates insu-
larly into the fresh andesite. The small fragments of brownish-coloured glass
are palagonitized from the edges. Phenocrysts are identical with the pheno-
crysts of the flow of basaltoid andesite in the underlier: augite (2V = -+ 60°),
titanoaugite (2V = + 48), olivine (2V = +83), partly altered into iddingsite,
plagioclases (Ab67 — An33 2V — - 80) are twinned according to the Carlsbad
law. On the base of the chemical analysis of the sample taken from the flow,
the rock may be ordered — according to Niggli’s values — to the dioritic magma
of the normal dioritic-gabbrodiorite type (Koneény — Mihalikova 1966).
Development of the matrix of fragments) pilotaxitic, sideronite) with respect
to the matrix of andesite in the underlier (with the doleritic development of
matrix) — in addition to abrupt oxidation and palagonitization — illustrates
the rapid process of cooling and disintegration of the surface parts of the flow
on the contact with the aquaceous environment. The above mentioned zone
following the dissected surface of the lava flow represents the initial stage
of granulation and disintegration of the upper part of the lava flow (Plate IX
Fig. 1).

(b) The hyaloclastite breccia is in the upper part formed by angular, roughly
isometrical aphanitic to phaneritic fragments of lava, often strongly vesiculated,
with the glassy surface. The disintegration of fragments is irregular, roughly
indicated along the radially oriented cracks; fracture surfaces being often
concavely shaped. In the middle and upper parts of the breccia there are
sporadic larger pillows. The distribution of fragments in breccia is chaotic,
stratification missing. The cement matter is of detritic character, greyblue to
redbrown in colour. It is formed by small angular fragments, often glassy and
vesiculated, by fragments of crystaloblasts (augite, titanaugite, olivine, pla-
gioclases and fragments of glass). The development of the matrix of fragments
is most frequently hyaline, microlitic-cryptocrystalline, hyalopillitic and
sideronite, with brownisch-coloured glass. The vesicles are fringed by colourless
to olivegreen palagonite with the relicts of colloidal textures. By means of
recrystallization, the palagonite acquires slight indications of birefringence,
and even the develoment of radiated to spherolitic structures (fibropalago-
nite). Vesicles are empty, sporadically filled with calcite, chlorite. Small
fragments of brownish-coloured glass, often with concavely curved margins,
are penetrated with a net of radially oriented cracks. In olivine, alternation
into iddingsite and serpentine may be observed.

(¢) The hyaloclastite breccia forms the uppermost parts of the complete
profile in the overlier of the lava flows. It is characterized by the sorting of
material gradually incerasing in direction to the overlier. The angular to suban-
gular clastic material, sorted according to the size, is deposited in subparallel
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belts. Sporadic pillows of greater size (0,5—1 m), with the crumbling along
the radially to concentrically arranged cracks, are present here. The fragments
near the margins are dispersed into the adjacent hyaloclastite matter. The
detritic cement matter is formed by the fragments of variegated coloured
tones of the same type as in the zones (a) . (b) Vesicles are fringed with palagonite
aureoles. Fragments of crystaloclasts and palagonitized glass are present, too.

The hyaloclasts of this zone represent the upper part of the hyaloclastite
crust in the overlier of the lava flows, submitted to the influence of the tran-
sporting force of the water currents, after their arise.

In the overlier of the flows, the profile is not always developed in the whole
extent; the zone (¢) may be strongly reduced or need not be developed in the
case of the rapid succession of the separate effusives.

In some cases, penetration of the hyaloclastite breccia by small lava dikes
of the thickness of 20—30 cm in the distance of 3—4 m has obeen observed
in the overlier of a lava flow. It indicates — in agreement with the suggested
mechanism (Rittman 1960) — the tensional stress of the hyaloclastite crust
of the lava flow in the course of ist movement, with the simultaneous forming
of fractures suitable for the outcropping of short dikes.

(2) Redeposited hyaloclastites

Hyaloclastites of the above mentioned type represent largely redeposited
and transported hyaloclastite material, deposited behind the borers of the
original place of its arise. In their distribution no distinct relationship with
the separate lava flows may be observed. (Plate IX, Fig. 2). On the base of
granulometry, two extreme cases may be determined within the wider range
of varieties:

(a) Fine-detritic hyalocastites, with the aleurolitic-pelitic fraction predomi-
nating. The hyaloclastite material is highly sorted, being formed by small
fragments of palagonitized voleanic glass, rounded small fragments of lava
and fragments of crystaloclasts. The admixture of non-volcanic material may
be present in various extent. The hyaloclastites of the above mentioned type
form small (several cm thick) strata alternating with the strata of the coarse-
detritic hyaloclastites, rarely the sequences of little thickness. Textures typical
of the sedimentary rocks: cross-bedding, graded-bedding etc. may be observed,
too.

(b) Coarse-detritic hyaloclastites with the psefite-psammitic fraction predo-
minating. They are characterized by distinct stratification of the hyaloclastite
material. The sorted and rounded clastic material is being deposited in zones
of distinctly different granulometry of material. The alternation with the
strata of fine-detritic hyaloclastites of the type a) is quite frequent. The
cement component is formed by finer detritic material from the fragments
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of the palagonitized glass including fragments crystaloclasts and other frag-
ments.

Within the the above mentioned type of hyaloclastites more detail divison
may be done according to the amount of the admixtures of non-volcanic
material, granulometry and on the base of macrostructures (types of strati-
fication, ete.)

* % %

(3) Hyaloclatite breccia in environment of ascending dikes.

In the hyaloclastite complex of the Javorie Mts., in addition to the above
mentioned types there are still masses of hyaloclastite breccias of considerable
thickness, formed by angular to subangular fragments of the phaneritic
basaltoid andesite, strongly vesiculated, the cement matter of darker colour
shades (greenblack, greyblack) being of detritic nature. The distribution of
fragments is chaotic in the whole thickness of the breccia, sorting and strati-
fication completely missing. The typical pillows observed in the hyaloclastite
breccia, in the overlier of the lava flows are absent. Fragments with hyalopil-
litic to doleritic development of the matrix with lightbrown to darkbrown
palagonitized glass have been microscopically distinguished. Phenocrysts
(plagioclase, augite, olivine) and the matrix of the fragments are penetrated
with a network of irregular cracks; splittering into fragments is distinct espe-
cially in the cementing detritic matter formed by fragments of crystaloclasts,
fragments and palagonitized volcanic glass.

In the breccia of the type quoted, no genetic relationship with the lava
flows has been stated. On the contrary, penetration of the breccia by a body
of the dike type with the steep to vertical course (of the thickness of 10—11 m),
near the margins fringed with the zones of crushing and brecciation, may be
observed within 10—20 em (the road cut Stard Huta — Horny Tisovnik).
On the contact with the hyaloclastite breccia there is a zone of distinct oxida-
tion (reddening). In the middle part of the dike the matrix shows pilotaxitic
development )phenocrysts augite, olivine, resorbed and opacitized amphibole),
sporadic vesicles are fringed with palagonite; in the marginal part of the dike
there is the hyalopillitic development of the matrix, the glass of the matrix
being brownish-coloured. Numerous vesicles are fringed with olive-green
palagonite with colloid textures, recrystallization into radiated aggregates
(fibropalagonite) may be observed, too. The inner parts of vesicles are empty
or filled with needle aggregates of zeoliths. The absence of genetical relationship
between the above type of breccia and the lava flows indicates a different
process of the origin from that of the breccia in the overlier of the lava flows
(type 1). Close relation with the bodies of dike type, the absence of pillows,
the character of splittering into small angular fragments of vesiculated basal-
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toid andesite indicate the rise of the breccia in the area of the outcropping
ways of the dike bodies penetrating through the hyaloclastite strata in the
process of rapid disintegration on the contact with the aquaceous environment.

On the base of some analogous features, this type of breccia may be paral-
lelized — within the classification genetic scheme by S. Cucuzza Silvestri
(1963) — with the type 1 (initial breccia) and type 2 (hyaloclastites penetrated
by dikes) — according to J. Honnoréz’s (1963) scheme.

(4) Hyaloclastite flows

In the area of the southern margins of the hyaloclastite complex in the
Javorie Mts., the strata of chaotic hyaloclastite breccia alternating with the
strata of redeposited detritic hyaloclastite sequences, have been differentiated
by geological investigations. The strata of hyaloclastite breccia represent
extensive flat bodies (of the average thickness 8—10 m) oriented in one direc-
tion. The bodies are formed by chaotically deposited fragmentary material
of variable size. In addition to angular to subangular fragments with the vesi-
culated matrix, sporadic pillows with disintegration along the radially oriented
cracks, are present. Sorting and stratification within the vertical range of the
separate bodies are evidently absent. Contact of the basal part of the bodies
of the hyaloclastite breccia with the underlying beds of redeposited hyalo-
clastite sediments) type 1 is sharp, and erosion of the substratum and covering
of the separated parts of the hyaloclastite sediment, may be observed.

These facts cannot be explained within the existing suggestions of genetic
schemes.

The understanding of the genesis of the bodies of hayloclastite breccia of
the type quoted has been contributed to by the study of some suitable exposu-
res of the southern parts of the Javorie Mts. (the road-cut St. Huta — H.
Tisovnik; see profile I).

On the segment of length cca 110 m, a lava flow resting by its brecciated
basis on the sequences of redeposited detritic hyaloclastites of the type 2,
has been followed. On the contact of the basis of the flow, in the hyaloclastite
sediments there is a zone of reddening (due to intense oxidation of Fe compo-
nents) within 0,5—1 m.

The top margin of strongly dissected relief of the lava flow is formed by
granulated and vesiculated lava mass (the transition zone — type 1la) in the
thickness of 1—1,5 m) In the upper part the zone acquires distinctly heterogene
character by its disintegration into fragments with a different degree of
vesiculation and oxidation. Higher up, the zone is connected with the thick
hyaloclastite breccia (type 1b), by means of gradual transition. Microscopical
observations shew the transition from the hyalopillitic-pilotaxitic development
of the matrix of slightly vesiculated lava flow into the zone with higher degree
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Profile I

The hyaloclastite brecia in overlier of the lava flow with transition to the hyaloclastite flow the southern slopes of the Javorie
Mts. (the road-cut from St. Huta to H. Tisovnik).
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Explanations: 1. Redeposited detritic hyaloclastite sediments; 2. The zone of reddening; 3. The lava flow; 4. The zone of granu-
lation and disintegration of the upper part of the lava flow; 5. A chaotic hyaloclastite breccia; I. hyaloclastite flow replaced from

the overlier of the lava flow. II. hyaloclastite flow (incised block from the upper part of the hyaloclaclastite complex); 6. Fine-
grained detritic hyaloclastite sediments; 7. The tectonic line.



of vesiculation accompanied by disintegration into fragments with irregular
bordering (outer vesicles are open and torn), in the zone of the transition
area. In consequence of intense oxidation of the ore pigment, glass of matrix
of the fragments is brown to brown-black, fragments acquiring a sideronite
development of the matrix. The fragments and phenocrysts (augite, olivine,
plagioclase) are penetrated with the fractures of an irregular course, split-
tering is more distinet in the peripheral parts of the strongly vesiculated
fragments, the zones of splittering being followed by more intense palagoniti-
zation of the fragments of brownish -coloured glass (sideromelane). Owing
to the disintegration into fragments and palagonitized detritus, the rock
acquires a heterogene character of breccia.

In the upper part of the hyaloclastite crust, there is a zone of coarse-frag-
mental chaotic breccia with a casual orientation of fragments, and with spora-
dic larger pillows.

The hyaloclastite breccia in the overlier of the flow (connected with the
flow by means of a gradual transition) represents the product of the disinte-
gration of the upper part of the lava flow on its contact with the aquaceous
environment, in the course of its movement.

Southward along the profile under study, the lava flow is ending, due to
the reduction of its thickness. Farther southward, the overlying chaotic hyalo-
clastite breccia gets in direct contact with the underlying sediments (Plate IX,
Fig. 3).

The contact of the breccia basis with the underlying sediments is sharp,
and in a certain distance from the ending of the flow, reddening of the under-
lying hyaloclastite sediments may be observed. (Flow. 1).

Near the ending of the profile (the segment of 130—154 m), in tectonically
subsided blocks, the analogous position of a coarsefragmental chaotic hyalo-
clastite breccia on the strata of finegrained hyaloclastite sediments, may be
observed. The contact of the basis of breccia with the underlying sediments
is unconformable, with the distinct crumbling of the parts of breccia, their
involution and imprinting into the fine sediments (Plate X, Fig. 4).

On the contrast to the breccia overthrust from the overlier of the lava
flow, here there is no contact influence (the zone of reddening is absent here)
observable. The transport of the hyaloclastite breccia took place in the cooled
stage most probably. (Flow. 2).

On the base of the above facts, the position of the bodies of chaotic hyalo-
clastite breccia may be explained by the mass transport of the hyaloclastite
material by means of the flows. The proper mechanism of the arise of currents
of this type may be outlined as folows: in the slowing down of the lava flow
movement and its stopping, or in its total brecciation in the frontal part, the
more mobile hyaloclastite breccia in its overlier is overthrust over the front
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of the flow and moves farther over the borders of the proper lava flow, in the
direction of the primary movement. The actual movement of the hyaloclastite
breccia may be explained by the mass transport of the hyaloclastite material
in the form of turbulent flows of high specific gravity. In the course of the
movement of the flows the substratum is being eroded, and the separated
parts of the breccia — involuted into the underlying sediments.

The mobilizing force of the hyaloclastite mass may be — except the continual
movement — also the volume expansion of the hot hyaloclastite material in
the aquaceous environment.

With respect to this, A. R. Mc Birney (1963) points out to the possibility
of the arise of hyaloclastite flows, stressing the role of thermal expansion of
the sea water kept in the strata of the hot hyaloclastite material. The same
author points out to the similar effect of the thermal expansion of the kept-
atmospherical gases, which — according to Mec Taggart (1960, 1962) —
essentially increase mobility of the ,,nuées ardentes*.

This mechanism of the rise of the hyaloclastite flows may be expected
mainly in the marginal parts of hyaloclastite formations on the slopes with
the minimum suitable dip for the movement of the flows.

* % %

The hyaloclastite flows have been identified on the southern margins of
the Javorie Mts., in the area of their transition into the southern wider area
of the sedimentation region of the Krupinské vrchovina hills built of the com-
plexes of detritic volcanic rocks of the character of deposition in the suba-
quaceous environment. The central parts of the Javorie Mts. built of the
accumulations of voleanic rocks with substantial to predominating represen-
tation of the effusive constituents, represent the central parts of the volcanic
apparatus in the sense of Kuthan (1963). This fact testifies to the actual
existence of a primary slope in direction from the central parts to the southern.
i. e. to the areas of a deeper sedimentation region of the Krupinsk4 vrchovina
hills, suitable for the transport of hyaloclastite flows.

D. Stir Geological Institute,
Bratislava
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GEOLOGICKE PRACE, ZPRAVY 42. BRATISLAVA 1967

JOZEF FORGAC

DIE ENTFARBUNG DER GESTEINE UND DEREN ZERFALL
IM ERZREVIER VON BANSKA STIAVNICA

Auszug. Die Entfirbung event. Farbinderung der Gesteine und deren
Zerfall, bzw. Umwandlung zu Ton in der Lagerstitte von Banskéd Stiavnica
wurde iitberwiegend an der Oberfliche und in den oberflichennahen Partien
beobachtet. Der Tiefe zu wird dieser Prozess immer schwicher und gehort
zu keinen Begleiterscheinungen rund um die Erzginge herum. Bei diesen
Umwandlungen kam es zu Bildung des Montmorillonits, Kaolinits, Illits, und
Jarosits. Es wurde allerdings in Beziehung zum Terrainrelief, bzw. Gangverlauf
keine regelmiissige zonare Einteilung dieser Prozesse beobachtet. Zur Entfir-
bung, bzw. Farbinderung, der Gesteine kam es nach der Vererzung unter dem
Einfluss der descendenten Wiisser.

Auf den neovulkanischen Gesteinen im Erzrevier von Banska Stiavnica kann
man postvulkanische und hypergene Umwandlungen beobachten. Die ersteren
sind in einem anderen Aufsatz des Verfassers (J. Forgdé 1966) behandelt.
Die nun vorliegende Arbeit als Fortsetzung der vorerihnten vervollstindigt
das Gesamtbild der Gesteinsumwandlungen im Erzrevier von Banské Stiavnica.
Die hypergenen Umwandlungen, die die Entfirbung, bzw. Farbinderung
und den Zerfall der Gesteine zur Folge hatten, verliefen im Erzrevier von
Banské Stiavnica am intensivsten an der Oberfliche und in den oberflichen-
nahen Partien. Der Tiefe zu werden sie immer schwicher. Stellenweise kann
man sie auch ausserhalb der Erzginge an Storungen oder in ilteren Stollen,
bzw. in Halden beobachten.

Die Entfirbung der Gesteine studierte ich an chloritisierten, adularisierten
und frischen Andesiten; dabei verfolgte ich die stufenweise Entfirbung, bzw.
Farbinderung der Gesteine bis zu ihrem Zerfall, und zwar sowohl von petro-
graphischer als auch von petrochemischer Sicht aus, in verschiedenen Tiefen-
horizonten nahe der Erzginge (der Pb-Zn-Zone, bzw. Cu-Zone) und auch von
den Erzzonen entfernt. Die Sukzession der Umwandlungen in verschiedenen
Horizonten kann man folgend aufzeichnen.




An Stellen, wo der Teresia-Gang zu tage tritt, etwa SE von Paradajs, im
Einschnitt des Feldweges verfolgte ich die Entfirbung bzw. Farbinderung
am festen pyroxenischen Andesit dunkelgraner Farbe mit griinlicher
Schatierung. Der Andesit hat porphyrisches Gefiige mit vitrophyrischer
Grundmasse und feinpulverigem Magnetit und Haematit. Pyroxene werden
zu Mg-Chlorit bis Prochlorit umgewandelt. Nur stellenweise trifft man unbe-
rithrte Teile des Hypersthens und Augits. Plagioklase werden in geringem
Masse zu Sericit und Karbonat umgewandelt. Die chemische Zusammensetzung
der studierten Probe ist in der Tab. 1 (Nr. 1). Das Gestein bekommt stufen-
weise eine graugriine Fiarbung und zerfillt langsam in unregelmissige Bruch-
stiicke bereits bei schwicherem Hammerschlag. Im Laufe der Umwandlung
entstand eine helle, griinliche bis braunliche Gelmasse, die értlich in winzige
submikroskopische Aggregate zu kristallisieren beginnt. Das Gestein wird
hie und da durch Fe-Oxydiiberziige bedeckt. Die neu entstandene kolomorphe
Struktur wird durch verschiedene Farbschatierungen hervorgehoben (Tab. 1,
Abb. 1; die Anderung des Chemismus auf Abb. 3, Nr. X,); allmihlich bekommt
das Gesteine ein braune Farbe und zerfillt in unregelmissige Bruchstiicke
entlang des feinen Spaltnetzes mit Haematit und Limonitanhdufungen. Nach
urspriinglichen Mineralen bleiben nur helle unregelmissige Feldchen, die durch
braunlichen bis griinlichen submikroskopischen Aggregat ausgefiillt sind.
Durch DT Analyse wurde die Bildung des Illit festgestellt (Abb. 1, Kurve
Nr. 1; chemische Veranderungen Abb. 3, Nr. X,). Bei weiteren Umwandlungen
wird das Gestein hellgriinlich, zerfallend, gebildet aus dem feinschuppigen
Aggregat mit Fe-Oxydiiberziigen, die das mikroskopische Studium oft sehr
erschweren. Stellenweise erscheinen in der Gelmase feine Bersten. Das Gestein
bekommt ausgeprigtes kolomorphes Gefiige, gebildet durch Quarz und submi-
kroskopischen Aggregat. In diesem Stadium entsteht Kaolinit, Montmorillonit
und Illit (Abb. 1, Kurve 2). Die chemische Verinderung der Probe ist in der
Tab. 1, Nr 2. Allméihlich wird das Gestein immer heller, im trockenen Zustand
in unregelmissige winzige Bruchstiicke zerfallend, im feuchten Zustand
plastisch. Es bildet sich Kaolinit und Illit (Abb. 1, Kurve 3; chemische Verin-
derung siehe Abb. 3, Nr. X;). In der Nidhe des Erzganges wird das Gestein
heller, im trockenen Zustand klumpig, bei Feuchtigkeit als schmierige Tonerde
mit winzigen Quarzbruchstiicken. In diesem Stadium bildet sich Illit (Abb. 1,
Kurve 4; chemische Zusammensetzung Tab. 1, Nr. 3).

Die Anderungen der mineralogischen Zusammensetzung des Gesteins machen
sich im Laufe dieser Umwandlungen auch in der chemischen Zusammensetzung
bemerkbar. Magnesium weist in den mittleren Umwandlungsstadien, also
zur Zeit der Bildung des Montmorillonits, in dessen Gitter es gebunden wird,
eine erhohte Vertretung auf; dasselbe gilt fiir Kalium zur Zeit der Bildung
des Illits. Erhohten Gehalt weist wiahrend der hypergenen Umwandlungen
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Abb. 1. Kurven der DT Analysen. Kurve 1—4 entfirb-
ter und zerfallener Pyroxen-Andesit SE Paradajs, Auf-
schluss beim Teresia Gang (1 — Illit, 2 — Kaolinit, Mont- £ o

morillonit, Illit, 3 — Kaolinit, Tllit, 4 — Tllit); Kurve 2 \/_\/\

5 — Jarosit, Illit: metamorphierter Pyroxen-Andesit vom 3 N\
Teresia Gang, VIII. Horizont, Maxmilian Schacht. Kurve % Y i L
6—8 Jarosit, Kaolinit, Montmorillonit — entféarbter 5 /—/‘\/\/‘/—v—
Pyroxen-Andesit, 12 m vom Griiner Gang am XII. Hori- \

zont des Franz Schachtes. Kurve 9 u. 10 — entférbter
bis zerfallener Pyroxen-Andesit vom V. Horizont des
Maxmilian Schachtes. 80 m oberhalb des Teresia Ganges

(9 — Kaolinit, Montmorillonit; 10 — Kaolinit, Montmo-

rillonit, Jarosit). Kurve 11 und 12 — Montmorillonit;

Amphibol-biotitiséher Andesit entfirbt und zerfallen vom >

Strasseneinschnitt SSE Kozelnik. Kurve 13 und 14 — \/ '
Montmorillonit, Kaolinit; Pyroxen-Andesit entfédrbt und /\

zerfallen vom Steinbruch Ficberg, 1 Km NW Krupina. 8
9 /\/«

/ "

1
40 \/\M
0 12 M

i N Nyl

13 /\ \/J\

<
Abb. 2. Prozentsatz der Abtragung
und Zufuhr einzelner Komponenten
- WK in einer 100 ecm? Probe des Py-

roxen-Andesits, adularisiert bis
vollkommen zerfallen vom Teresia
Gang, VIII. Horizont im Maxmi-

4 5 X b lian Schacht.
-
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Tab. 1. Chemische

1 2 3 4 5 6 7 8

Si0, 53,20 | 48,55 6508 | 5585 | 59,08| 47,38 | 54,92 | 55,85
TiO, 155| 1565| 165| 155 155| 150| 105 0,40
ALO, 1522 | 1816 | 1547 | 1542 | 19,32 10,66 | 14.65| 14,92
Fe,0, 456| 415| 457| 239| 3901| 1981| 3,03| 287
FeO 561| 575| 086| 647| 258| 086| 517| 532
MnO 016 | Spur | Spur | 064| 016| 016| 013| 010
MgO | 362! 3,95| 1,40| 434| 274| 108| 480 452
Ca0 861 539| 091| 287 084 210| 693 504
Na,O 206 082 056 092 024 012 170 178
K,0 1,32| 308, 514 428 392 328 200 204
P,0, 018| 020| 015/ 041, 008 027 016| 009
S0, 007| 008| 065| Spur | 353| 460| Spur | 0,92

CO, 1,93 3,12 | Spur 1,40 | Spur | Spur 2,36 3,40 |

H,0 (900°C) 184| 408 293 286| 074 4,78 036 0,55

H,0 (110°C) 042| 146| 112 070| 098| 343| 318| 333

|

% ] 100,44 100,34. 100,49} 100,10 | 100,29 l 100,03 ' 100,44 | 100,27 {

vol. Gew. l 2,75 l 245 | 2,07 ) 2,65 } 2,57 ‘ 1,04 273 ‘ 2,72 |

|

1—3 der chloritisierte, entfirbte bis ganz zerfallene Pyroxenandesit; Einschnitt des
4—6 der adularisierte bis ganz zu ,,Tonerde** zerfallene Pyroxenandesit vom Teresia
7—9 der chloritisierte bis argillitisierte Pyroxenandesit etwa 12 m entfernt vom Griiner
10— 12 der chloritisierte entfirbte bis vollkommen zerfallene Pyroxenandesit, etwa 80 m
13— 15 der frische, entférbte bis vollkommen zerfallener amphibol- biotitischer Andesit im
16— 18 der frische, entfirbte bis vollkommen zerfallene Pyroxenandesit vom Steinbruch
Analysiert durch V. Dvoné.
auch Alumininium auf, was allerdings von der Menge des neu entstandenen
Kaolinits abhiingt. Intensiven Riickgang aus dem Gestein verzeichnet Natrium
und Fe+2 Das dreiwertige Fe weist eine scheinbare Erhohung auf, was in der
Tat durch die Umwandlung des zweiwertigen Fe zum dreiwerigen verursacht
ist. Allgemein wird aber Fe aus dem Gestein abgetragen. Bei der Analyse der
chemischen Zusammensetzung einer 100 cm? Probe ist es offensichtlich, dass
die meisten Elemente mit der vorschreitenden Umwandlung immer stéirker
abgetragen werden (Tab. 2, Abb. 3). Bei MgO, Fe,O, und Al,0, beobachtet
man in den ersten Stadien der Umwandlung gewisse Erhohung, bei der vor-
schreitenden Umwandlung werden sie aber aus dem Gestein abgetragen.
Die Erhshung ist lediglich beim Kalium zu verzeichnen. Der SiO,-Gehalt
wird allmihlich geringer. Bei der Probe Nr. 3 sicht man den erhohten Si-
Gehalt (Abb. 3), weil die Probe aus der unmittelbaren Nihe des Erzganges
abgenommen wurde und der Andesit war noch vor den hypergennen Umwan-
dlungen bei der Bildung der Gangfiillung Si-reich.

Je nach Intensitit der Abtragung und Zufuhr einzelner Komponenten in
einer 100 ecm? Probe kann man folgende Sukzession der Abtragung aufzeichnen:
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Analysen (in gew. 9%,)

9 10 11 12 13 14 15 16 17 18

30,58 | 55,80 | 53,12 | 54,45 | 59,03 | 57,62 | 54,34 | 57,73 | 51,73 37,80

040| 057| 058 077| 075| 055| 055| 093] 170 0,40

1550 | 18.63 | 1952 | 16,49 | 1588 | 1692 | 13,17 | 1584 | 20.01 21.50
344| 115| 168| 731| 350| 387| 643| 275| 972 4.47
388 410| 601 042| 287| 100| 029 561 086 0.28
035, 008, 023 009 013, 015 012 012| 009 0.18
730 | 300| 208| 100| 324| 317| 295| 455| 079 2,97

1200 420| 135| 217| 518| 406 350| 684 056 112
008| 125| 045| 027| 216| 174| 082| 192| 060 0.04
316| 265| 290| 308| 250 192 120 22| 174 006 |
016 012/ 012| 012 062 019 002 008 017 003 |

2,80 0,46 1,09 482 | Spur | Spur | Spur | Spur 0,12 Spur

17,01 -— — — — — — — — —
1,39 0,68 1,80 3,07 2,63 5,48 10,7 0,17 4,72 23,38
2,34 6,91 9,34 6,74 ‘ 1,31 3,21 6,58 0,94 7,60 8,21

’ 100,48 ' 99,78 ’ 100,27 | 100,39‘ 99,89 ’ 99,88 } 100,22 | 99,68 | 100,42{ 100,44

| 2,67‘ 2,76~ 2,58 1,68' 2,53[ 2,25i 1,88 272 200 1,28

Feldweges SE von Paradajs am Teresia Gang

Gang (oberhalb des Svitotroji¢ny) im Maxmilian Schacht

Gang, am XII. Horizont des Franz Schachtes.

oberhalb des Teresia Ganges am V. Horizont des Maxmilian Schachtes
Strasseneinschnitt etwa 8 Km SSW von Kozelnik

Ficberg, etwa 1 Km NW Krupina.

Ca > Fe*? > Na > Mg > Fe*? > Al. Eine Tendenz zur Erhéhung weist nur
Kalium auf. Insgesamt betrigt die Abtragung (in %,) mit der vorschreitenden
Umwandlung etwa 16,84 bis 28,43 9%,; die Zufuhr ist wesentlich niedriger und
betriagt nur 3,74—5,89 %, Der Koeffizient des Erhaltungszustandes des
ursprunglichen Gesteins betrigt etwa 90,3 bis 89,71 %,

Ein weiteres Profil wurde am VIII. Horizont des Teresia-Ganges im
Maxmilian Schacht studiert. Die Entfirbung bzw. Farbinderung in der
unmittelbaren Nihe des Erzganges (Pb—Zn—Zone) ist nur stellenweise zu
finden. Bei der intensiveren Umwandlung kann man den Prozess der Entfir-
bung und des Zerfalls des Gesteinsin der Niahe des Erzganges folgend aufzeich-
nen. Etwa 2m vom Gang entfernt ist Andesit fest, dunkelgrau; Pyroxene
sind zu Chlorit umgewandelt und Plagioklase werden durch Sericit, Adular
und Karbonat metasomatisch verdringt (chemische Zusammensetzung des
Gesteins siehe, Tab. 1, Nr. 4). Etwa 1,5 m vom Gang entfernt ist Andesit
hellgraugriinlich, fest, von vereinzelten Quarzaderchen durchdrungen. Chlorit
und teilweise auch Plagioklas zerfillt in helle bis braunliche nicht polarisierende
Masse und winzigen polarisierenden Aggregat. Karbonat wird im Gestein nur
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sporadisch erhalten (chemische Zusammensetzung Tab. 1, Nr. 5). Etwa 0,8 m
vom Gang entfernt zerfillt Andesit vollkommen, wird hellbraun, bei Feuchtig-
keit schmierig, im trockenen Zustand klumpig. Im Gestein entsteht Kaolinit
und Jarosit (chem. Verdanderung auf Abb. 3, Nr. X).

Etwa 0,5 m vom Gang entfernt wird das Gestein braun, bis zu ,,Tonerde*
vollkommen zerfallend. In diesem Stadium entsteht meistens Jarosit und
Illit (Abb. 1, Kurve 5; chemische Verdnderung Tab. 1, Nr. 6).

Die Umwandlungen in der chemischen Zusammensetzung des Gesteins
verlaufen folgend. Beim SiO, bestehen zwischen dem wurspriinglichen und
vollkommen umgewandelten Gestein wesentliche Unterschiede. Die iiber-
wiegende Si-Menge ist an Silikate gebunden. Wenn das Gestein im vorme-

1 X1 X2 2 X3 3

Abb. 3. Prozentsatz der Abtragung und Zufuhr einzelner Komponenten in einer 100 cm?
Probe des chloritisierten Pyroxen-Andesits, entfirbt bis vollkommen zerfallen, SE
Paradajs.

108




Tab. 2.

Der chloritisierte, entfirbte bis ganz zerfallene Pyroxenandesit im Feldwegeinschnitt
SE von Paradajs am Teresia Gang

Umrechnug der chem. Analyse auf Volumen-Werte

Gehaltsanderung der Komponenten in 100 em?® — Probe Koefr, der Abtragung (—)
in gr. in 9% Zufuhr (+)
1-2 18 =8 | 1=3 L2 18

Si0, — 217,60 —11,83 — 18,83 —8,07 | —59,35 —15,07
TiO, —0,46 —0,84 —10,80 —19,72 —0,99 —1,07
AlLO, +2,64 —9,83 +6,31 —2349 | +16,23 —12,52
Fe,0, —2,37 —3,08 — 18,90 —24 56 —5,10 —3,92
FeO —1,34 —13,65 —8,68 —88,46 —2,88 —17,39
MnO —0,04 —0,44 —100,00 | —100,00 —0,95 —0,56
MgO —0,27 —17,05 —2,71 —170,85 —0,58 —8,98
CaO —10,47 —21,80 —44 21 —92,06 | —22,52 —27,17 |
Na,O —3,65 —4,50 —64,49 —179,50 —17,85 —5,73 |
K,0 +3,92 +17,01 +107,99 | +193,11 +24,09 + 67,86
P,0, —— —0,18 — —36,73 - —0,23
SO, +0,01 +1,16 | +5,26 | +610,52 +0,06 +11,22
Co, +2,33 —5,31 | 443,88 | —100,00 | +14,32 —6,76
H,O (900°) 44,94 +1,00 i +97,63 +19,36 | +30,36 +9,67
H,0 (1109) +2,43 +1,17 | +211,30 | +101,74 ] +14,93 +11,31 |

| | |

—46,50 —178,51 | Die gew. 9%, der chem. Analysen
+16,27 +10,34 | sind in der Tab. 1.

1—2 Gesamtkoeffizient der Abtragung 16,84 9,, der Zufuhr 5,89 %;
1—3 Gesamtkoeffizient der Abtragung 28,43 %, der Zufuhr 3,73 9,
Erhaltungsgrad des Gesteins 93,42 9, (1—2) bzw. 95, 03 9, (1—3).

tamorphen Zustand nur gering Si-haltig war, dann verzeichnet das Gestein
im Prozess der Entfirbung und des Zerfalls den Riickgang von SiO, (Tab. 1,
Nr. 6).

Die iibrigen Komponenten werden mit vorschreitender Umwandlung aus
dem Gestein verschieden stark abgetragen (siehe Tab. 3, Abb. 2), am intensiv-
sten FeO, MgO und Na,O (mehr als um 80 9, gegeniiber dem Ausgangsgestein),
- micht mehr so stark K,0 und Al,0;. Nur Fe,0, weist eine Erhghung auf, die
als Folge der Umwandlung des Fe*2 zu Fe+3 und des Ausfalls Fe+3 beim lang-
samen Aufstieg der Losungen, bzw. der Erhohung des pH der Losungen bei
den Reaktionen mit dem anliegenden Gestein zu betrachten ist.

Je nach prozentuellen Verinderungen einzelner Elemente in einer 100 cm?
Probe kann man folgende Sukzession aufzeichnen: Fet- > Na > Mg > Ca >
> K > Al > Si. Der Gesamtkoeffizient der Abtragung erreicht einen Wert
von 44,76 9,, Koeffizient der Erhaltung des Gesteins betrigt 75,51 %,.

Intensive Entfirbung und Zerfall des Gesteins beobachteten wir auch in
der Umgebung des Griiner Ganges (XII. Horizont des Franz Schachtes —
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Tab. 3.

Der adularisierte bis zu Tonerde umgewandelte Pyroxenandesit vom Teresia Gang
(oberhalb Sviitotroji¢ny) im Maxmilian Schacht

Umrechnung der chem. Analyse auf Volumen-Werte.

(Gehaltséanderung der Komponenten in 100 em* — Probe Sooft. der Abk ey
S in 9% Zufuhr (+)
4-5 | 4-6 4-5 | 4-8 4-5 | 4-6
Si0, +3,84 — 56,08 +2,52 —37,89 | +13,87 —47,22
TiO, —0,13 —1,20 —3,16 —29,20 —0,37 —1,01
Al,O, | 48,79 —20,18 +21,51 —49.39 | +31,76 —16,99
Fe,0, [ +3,72 +32,10 +58,77 | +507,10| +13,44 467,56
FeO | —10,52 — 15,48 —61,34 —90,26 | —29,88 —13,04
MnO —1,29 —1,39 — 175,88 —81,76 —3,66 —1,17
MgO —4,46 —9.41 — 38,78 —81,83 | —12,67 —17,92
CaO —5,45 —3,54 —71,62 —46,62 | —15,48 —2,98
Na,O —1,82 —2,21 — 74,59 — 90,57 —5,17 —1,86
K,O [ —1,27 —4,98 —11,20 —43,91 —3,61 —4,19
PO, | —0.88 —0,57 —80,73 — 52,29 —2,50 —0,48
| 80, +9,07 +8,92 — — +32,77 + 18,77
|8 +1,59 - +100,0 - +5,74 —
cO —3,71 —3,71 | —100,0 —100,0 —10,54 —3,12
H,0 (9009 — 5,68 +1,69 — 74,93 +22,29 | +16,13 | +3,56
H,0 (1009 | +0,67 +4,80 +36,22 | +259,46 +2,42 410,10
—35,21 —118,75 | Gew. 9, der chem.
+ 27,68 -+ 47,51 | Analysen in Tab. 1.

4— 5 Gesamtkoeffizient der Abtragung 13,27 %, Zufuhr 10,43 9,
4 — 6 Gesamtkoeffizient der Abtragung 44,76 9%,, Zufuhr 17,91 9%,
Erhaltungsgrad des Gesteins (4—5) 89,26 9%,, (4—6) 75,51 9,

Cu-Zone). Das Ausgangsgestein ist dunkler pyroxenischer Andesit. Die dunklen
Minerale werden vollkommen chloritisiert, Plagioklase bleiben meistens frisch.
Im Gestein sind vereinzelte Pyritkérner zerstreut (chemische Zusammen-
setzung der Probe Tab. 1, Nr. 7). Das Gestein wird allméhlich graugriinlich,
mit winzigen unregelmissig zerstreuten braunlichen Flecken. Chlorite werden
am Rande briaunlich und zerfallen in eine isotrope schwach polarisierende
Masse. Plagioklase werden in submikroskopische Aggregate umgewandelt
(bei einem Nickol fast rein, bei gekreuzten Nickols schwach polarisierend;
chemische Verianderung Tab. 1, Nr. 8). Erzpigment wird in Fe-Oxyde umge-
wandelt und bildet Uberziige an Spaltflichen.

Mit der vorschreitenden Umwandlung wird Andesit immer heller mit briun-
lichem Stich. Die urspriingliche Begrenzung der porphyrischen Einsprenglinge
verschwindet. Das Gestein zerfillt im trockenen Zustand beim schwachen
Hammerschlag, feucht wird es schmierig. Im Mikroskop ist es hellbraunlich,
aus winzigen Aggregaten gebaut, in welchen man Karbonatanhdufungen und
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9 8 Y g
Abb. 4. Prozentsatz der Abtragung und Zu-
fuhr einzelner Komponenten in einer 100 cm?
Probe des chloritisierten Pyroxen-Andesits,
entfiarbt bis vollkommen zerfallen, 12 m
vom Griiner Gang entfernt, am XII. Hori-
zont des Franz Schachtes.

Abb. 5 Querschnitt durch den Stollen

mit entfirbtem bis vollkommen zerfalle-

nem Andesit an den Winden. 1 — der

chloritisierte Pyroxen-Andesit, 2 — der

entfirbte bis vollkommen zerfallene An-
desit.

Abb. 6. Der entfirbte bis vollkommen
zerfallene Pyroxen-Andesit aus der Spal-
te, 80 m oberhalb des Teresia Ganges, vom
V. Horizont des Maxmilian Schachtes.
1 — dunkelgraugriinlicher chloritisierter
Pyroxen-Andesit, 2 — grauer Andesit
durchdrungen durch ein dichtes Spalten-
netz, 3 — der entfirbte, aber noch feste
Andesit, 4 — der entfirbte vollkommen
zerfallene helle Andesit.

111



Tab. 4.

Der chloritisierte, entfirbte bis vollkommen zerfallene Pyroxenandesit, etwa
12 m vom Griiner Gang entfernt am XII. Horizont des Franz Schachtes

Umrechnung der chem. Analysen auf Volumen-Werte

vl Gehaltséinderung einzelner Komponenten in der 100 cm?® Probe Koeft. der Abt e
in gr. in 9% Zufuhr ( +)

-8 | 71-9 -8 | 7-9 -8 | 7-9
Si0, +1,98 —98,28 +1,32 —45,54 | +28,12 — 84,60
TiO, —1,79 - —1,80 —62,37 —62,72 | —20,91 —2,23
AlLO, +0,70 +1,40 +1,75 +3,50 +9,94 | +1,87
Fe, O, —0,46 +0,91 — 5,566 +11,00 —5,37 [ +1,07
FeO +0,36 —3,75 +2,55 — 26,58 +5,11 —4,65
MnO —0,09 +0,57 —25,00 | +158,33 —1,05 +0,76
MgO —0,81 +6,39 —6,18 +48,78 —9,46 + 8,54
CaO —5,21 +13,36 —27,54| +170,61| —60,86 | +17,86
Na,O +0,20 —4.,43 +4,31 —95,47 +2,84 —5,49
K,O +0,09 42,98 +1,65 + 54,57 +1,28 +3,98
P,0; —0,20 —0,01 —45,45 —2,27 —2,34 —0,01
H,0 (110°C) +0,52 +2,73 +53,06 | +278,57 +17,39 +3,65
H,0 (900°C) +0,38 —2,43 -+4,38 — 27,99 +5,40 —3,01
80, +0,05 +7.48 | +100,00 +1,00| 4071 | +10,00
Co, +2,81 | +38,98 +43,63 | +605,27 | +39,91 { +52,11

+17,04 +74,80 | Gew. 9, der chem.

—8,56 —80,70 | Analysen in Tab. 1.

7—8 Gesamtkoeffizient der Abtragung 3,12 9, Zufuhr 2,57 9,
7—9 Gesamtkoeffizient der Abtragung 29,43 9, Zufuhr 27,28 9,
Erhaltung des Gesteins (7—8) 97,40 9, (7—9) 72,11 9,

winzige Pyritkorner zerstreut findet (chemische Verinderung Tab. 1, Nr. 9).
In diesem Stadium bildet sich Jarosit, Kaolinit und Montmorillonit (Abb. 1,
Kurve 6 u. 7). Bei weiterer starken Umwandlung in der unmittelbaren Nihe
des Ganges entsteht Kaolinit, Montmorillonit und Jarosit (Abb. 1, Kurve 8).

Diese mineralogischen Verinderungen hatten auch die Anderung der
chemischen Zusammensetzung zur Folge. Der SiO,-Gehalt reduziert sich von
54,92 9, auf 30,58 %,. Der CaO, MgO und K,0-Gehalt erhoht sich, ALO,
bleibt fast unverdndert. Der Gehalt dieser Komponenten hingt von der Menge
des neu entstandenen Kaolinits, Montmorillonits, Jarosits und Karbonats
ab, in deren Gitter sie gebunden sind.

Die Zufuhr und Abtragung (je nach Umfang der Probe; siche Tab. 4, Abb. 4)
weist folgende Sukzession auf: Abtragung: Na > Ti > Si > Fe*? Zufuhr:
Ca > K > Mg > Fet? > Al. Der Gesamtkoeffizient der Abtragung betrigt
29,43 9%,, der Erhaltungskoeffizient 72,11 9.

Wie bereits am Anfang erwihnt, die Entfirbung bzw. Farbinderung und
der Zerfall des Gesteins ist unregelmissig auch in griosserer Entfernung
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Tab. 5.

Der frische, entfirbte bis vollkommen zerfallene amphibol-biotitischer Andesit
im Strasseneinschnitt etwa 8 Km SSW von Kozelnik

Umrechnung der chem. Anaylsen auf Volumen-Werte

Gehaltsinderung der Komponenten in 100 em? Probe i Koeff. der Abtragung :
in gr. in % | der Zufuhr ( +) i
13 —14 | 1315 1314 ; 13-15 | 13-14 | 13-15 '
| l ! :
| 8i0, | —19,70 f —47,19 13.19:1 - —36.8010 5242 | - —53,02 ‘
TiO, —066 | —087 | —3474| —4580| —1,76 | —0,98 |
| ALO, —211 | —1542 | —525( —3837| —561 | —17,32 |
Fe,0, | —037 | +301 | —407/ +3314| —098 | +1236 |
FeO =2 510} 671 | —6900| —9242| —13,33 —17,54 |
' MnO 40,01 —0,10 | +303| —3030 +0,10 —0,11 |
MgO —1,07 —265 | —1304| —3231| —285 —2,98 |
| CaO —397 | —6,53 | 30,28 | —4981 | —10,56 et |
| Na,O i Ok Y —392 | —2820| —T7.,79| —410 | —4,40
K,0 —201 | —407 | —31,75| —6429| —535 | —457
| P,O; - 1,14 —1,53 | —7261| —9745| -—303 | —172
| H,0/9000/ 1568 | +1228 | 48541 | +18468| +359,18 | +5043 \
| H,0(110°) | +3,01 | +9,06 i +118,12| +273,71 | 440,72 | +37,21 |
| | | |
— 317,58 } —88,99 | Die gew. 9%, der chemischen
49,60 +24,35 | Analysen in der Tab. 1.

13 —14 Gesamtkoeffizient der Abtragung 14,87 9,, Zufuhr 3,80 9,
13— 15 Gesamtkoeffizient der Abtragung 35,21 9,, Zufuhr 9,63 9,
Erhaltung des Gesteins (13—14) 95,72 %, (13—15) 87, 0,5 %

von den Gingen- ohne Abhiingigkeit vom deren Verlauf — zu finden, z. B.
auf den Stollenwinden in Form von diinneren Uberziigen. Das Gestein bekommt
helle bis rostbriunliche Farbe. Bei der intensiveren Umwandlungen fillt
das Gestein von den Winden in Form von winzigen Bruchstiicken oder
Schuppchen ab. Nach Abfall dieser Uberziige bleibt an der Wand dunkler
fester Andesit. In Kliiften und Spalten, wo das entfirbte Gestein schmale
Zonen bildet, dringt es etwa einige em weit in das anliegende Gestein hinein
und dann verschwindet es (Abb. 5).

Eine solche Entfirbung und Zerfall des Andesites auf der Spaltfliche
studierte ich am V. Horizont des Maxmilian Schachtes etwa 80 m
oberhalb des Teresia Ganges. Die entfirbte Zone in der Spalte geht allméhlich
in den festen dunkelgrauen Andesit iiber (Abb. 6). Der Andesit hat eine por-
phyrische Struktur mit kompakter Grundmasse. Im Gestein ist Pyrit fein
zerstreut, Plagioklase teilweise serizitisiert, und karbonatisiert, Pyroxene
zu Chlorit mit Karbonatanhidufungen umgewandelt (chemische Zusammen-
setzung des Gesteins ist auf der Tab. 1, Nr. 10 gegeben). Das Gestein wird
allmihlich graubriunlich durch ein Netz feiner Spaltchen durchdrungen und
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beginnt in scharfkantige Bruchstiicke zu zerfallen. Im weiteren Verlauf wird
das Gestein hellgrau mit feiner briunlicher Schatierung. Es bleibt noch
ziemlich fest, aber im feuchten Zustand wird es weich. Chlorite und Plagioklase
zerfallen in helle bis briunliche, schwach polarisierende submikroskopische
Aggregate. Karbonate sind nur sporadisch erhalten geblieben. Es bildet sich
Kaolinit und Montmorillonit (Abb. 1, Kurve 9; chemische Veranderung Tab. 1,
Nr. 11). Mit der vorschreitenden Umwandlung zerfillt das Gestein vollkommen,
verliert sein porphyrisches Gefiige. Im trockenen Zustand ist es klumpig, hell,
mit braunlichem Stich, im feuchten Zustand plastisch, der ,, Tonerde* ihnlich.
Es bildet sich meistens Kaolinit, Montmorillonit und Jarosit (Abb. 1, Kurve
10; chemische Verinderung auf der Tab. 1, Nr. 12).

-60 |
10 1 12 13 14 X 15

Abb. 7. Prozentsatz der Abtragung ~ Abb. 8. Abtragung und Zufuhr einzelner Kompo-
und Zufuhr einzelner Komponen- nenten in einer 100 cm? Probe des amphibol-bioti-
ten in einer 100 cm?® Probe des chlo-  tischen frischen, entfirbten bis vollkommen zer-
ritisierten, entféirbten bis vollkom- fallenen Andesits vom Strasseneinschnitt SSE
men zerfallenen Pyroxen-Andesit, Kozelnik.

80 m oberhalb des Teresia Ganges

am V. Horizont des Maxmilian

Schachtes.
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Aus der Bilanz der Zufuhr und Abtragung (bei der 100 m?® Probe) sieht
man, dass die gesteinsbildenden Komponenten (Abb. 7) mengenmissig in
dieser Reihenfolge ausfallen: Fet? > Na > Mg > Ca > Al > Si. Der erhohte
Fe,0,-Gehalt ist aus dhnlichen Griinden wie bereits angefiihrt nur scheinbar
(Ersetzung des zweiwertigen Fe durch das dreiwertige). Der gesamte Prozent-
satz der Abtragung betrigt 43,67 9,, der Erhaltungskoeffizient 56,33 9.

Zur Entfiarbung und Zerfall der Gesteine ausserhalb des Einflusses
der postvulkanischen Liésungen

Zwecks Vergleichs der Entfirbung bzw. Farbinderung und des Zerfalls der
oben angefiihrten Gesteine studierten wir auch Umwandlungen bei Vorkom-
men ausserhalb des Bereichs der postvulkanischen Lésungen, und zwar auf
Fundorten Kozelnik und Ficberg.

Im Strasseneinschnitt siidlich Kozelnik ist der grobporphyrische amphibol-
biotitische Andesit aufgeschlossen, auf dem man den fast fliissigen Entfirbungs-
prozess des Andesits und seinen fast volkommenen Zerfall in Spalten verfolgen
kann. Der frische Andesit ist dunkelgrau mit porphyrischen Einsprenglingen
(bis 4—6 mm gross). Am hiufigsten sind Plagioklase (Andesin-Labradorit)
mit winzigen Einschliissen der Grundmasse, und mit seltenerem schuppigen
und pseudohexagonalen Biotit vertreten. Am Rande siecht man am Biotit
Anzeichen einer Opacitisierung. Fast in gleicher Menge wie Biotit kommt
im Gestein auch siulenférmiger dunkelgriiner Amphibol (ausgeprigten Pleo-
chroismus) vor. Randsdume am Amphibol sind meistens bis 0,03 mm breit, aus
Magnetit und Haematit gebildet. Vereinzelt findet man im Gestein auch
Hypersthen. Die Grundmasse des Andesits ist kryptokristallisch-vitrophyrisch,
mit zerstreutem Magnetit und Haematit (chemische Zusammensetzung in
der Tab. 1, Nr. 13). Das Gestein wird langsam grau und porpyrische Ein-
sprenglinge ausdrucksvoller. In der mineralogischen Zusammensetzung finden
vorerst keine wesentlichen Veridnderungen statt. Die Grundmasse wird devitri-
fiziert; es tauchen hellere Feldchen mit allmihlichem Ubergang in die umlie-
gende Grundmasse. Mit vorschreitender Umwandlung wird das Gestein grau-
braunlich, Plagioklase zu Tonmineralen umgewandelt; der fein zerstreute
Magnetit in der Grundmasse wird zu Haematit und Limonit und verleiht dem
Gestein hellbraune Farbe. Die graubrdunlichen Felder mit schwach polari-
sierendem Aggregat werden immer breiter. Im Gestein bildet sich Montmoril-
lonit (chemische Verinderung siehe in der Tab. 1, Nr. 14). Dann wird das
Gestein hellgrau, Plagioklase zu Tonmineralen umgewandelt. Amphibol
zerfillt in graubridunliche Masse mit zerstreutem, schwach polarisierendem
submikroskopischem Aggregat. In diesem Stadium bildet sich Montmorillonit
(Abb. 1. Kurve 11; chemische Verdnderung Abb. 8, Nr. X). Dann zerfillt
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das Gestein in feinen Sand und endlich wird es zu ,,Tonerde* (hellbraun, im
feuchten Zustand plastisch) umgewandelt. Es wird hellbraun, im feuchten
Zustand plastisch. Es bildet sich Montmorillonit (Abb. 1, Kurve 12; chemische
Verinderung Tab. 1, Nr. 15).

Aus dem Vergleich der chemischen Zusammensetzung des Ausgangsgesteins
und des umgewandelten Materials ist es offensichtlich, dass fast immer nur
von der Abtragung einzelner Komponenten die Rede sein kann (Tab. 5, Abb. 8),
und zwar in dieser Reihenfolge (je nach der Intensitdt der Abtragung): Si >
> Fet? > Al > Ca > Fe*? > Na > K > Mg. Der Abtragungskoeffizient be-
triagt 35,21 %, der des Erhaltungszustandes des Gesteins 87,05 %,.

Im Steinbruch Ficberg, etwa 1 Km NW Krupina ist pyroxenischer Andesit
mit sdulenformiger Absonderung aufgeschlossen. Im nérdlichen und nord-
westlichen Teil des Steibruches beobachtet man stufenweise Entfirbung und
den Zerfall des Andesits (in tieferen Partien bleibt Andesit frisch). Den Um-
wandlungsprozess kann man folgend aufzeichnen: Der frische Andesit ist
dunkel, mit porphyrischem Gefiige. Porphyrische Einsprenglinge werden
meistens durch Plagioklas (Andesin-Labradorit), seltener durch Augith und
Hypersthen gebaut. Die Grundmasse ist vitrophyrisch-kryptokristallisch
mit feinem pulverigem zerstreuten Magnetit (chemische Zusammensetzung
Tab. 1, Nr. 16). Langsam wird aber das Gestein mehr grau mit gelbbraunlichen
Flecken, nicht mehr so fest, bereits bei schwicherem Hammerschlag zerfal-
lend. Plagioklase werden fast vollkommen umgewandelt (bei einem Nickol
hell, bei gekreuzten fast isotropisch, stellenweise mit winzigen, schuppigen,
polarisierenden, direkt ausloschenden, Mineralen) édhnlich wie Pyroxene,
deren Produkte braunlichgelb werden. Die Grundmasse wird schwach briun-
lich, bei gekreuzten Nickols mit polarisierendem submikroskopischem Ag-
gregat. Der fein zerstreute Magnetit wird zu Fe-Oxyd; im Gestein bildet sich
Montmorillonit und Kaolinit (Abb. 1, Kurve 13; chemische Veridnderung
Tab. 1, Nr. 17). Bei weiterer Umwandlung wird das Gestein hellbrinlich,
weicher und in plastische Masse zerfallend. Es bildet sich Montmorillonit
und Kaolinit (Abb. 1, Kurve 14; chemische Veridnderung Tab. 1, Nr. 18),
wodurch auch der Al- und Mg-Gehalt hoher, der der Alkalien geringer wird.
Fet? wird zu Fe'® umgewandelt, einige weiteren Komponenten werden aus
dem Gestein fast fortwihrend abgetragen, besonders Si (von 57,73 9%, bis
auf 37,80 9, fallend); von Alkalien bleiben lediglich Hundertsteln von Prozent.
Abgetrage nwerden (dem Prozentsatz nach geregelt) Na > K > Fe > Mg >
> Si > Al. Die Abtragung betrigt bis 66,38 9, Koeffizient der Erhaltung
des Ausgangsgesteins 70,89 %,.

116




Sehlussfolgerungen

Die Entfirbung, bzw. Farbinderung und Zerfall der Gesteine wurde im
Erzrevier Banské Stiavnica vorwiegend an der Oberfliche und in den ober-
flichennahen Partien der Lagerstitte beobachtet. Bei diesen Prozessen kam
es zur Bildung des Montmorillonits, Kaolinits, Jarosits und Illits, und zwar
ohne etwaige zonare Verteilung oder Regelung wie sie durch Széki-Fuchs
(1965) aus Telkibanya (Tokajer Gebirge in Ungarn) beschrieben wird, wo bis
in die 100 m Tiefe Kaolinit, tiefer dann Montmorillonit entsteht. Die Bildung
des letzteren Minerals beobachtet man auch in der weiteren Umgebung, wo
die Gesteine durch vulkanische, bzw. postvulkanische Losungen nicht beriihrt
wurden. Auch in solchen Fillen wurde bei den Entfirbungs und Zerfallprozes-
sen die Abtragung der Elemente (mit verschiedener Stirke) beobachtet.

Die Entfirbung und Zerfall der Gesteine findet rezent in den vulkanisch
aktiven Gebieten an der Oberfliche oder bis zu 100 m tief stat (E. T. Allen —
A. L. Day 1935; S. H. Wilson 1953; S. I. Naboko 1954; S. I. Naboko —
B. I. Pijp 1961 u. a.). Infolge der starken Inversion des vulkanischen Reliefs
in der Mittelslowakei (M. Kuthan 1958; M. Kodéra 1959, 1963) wurden die
héheren Gangpartien in Banské Stiavnica und HodruSa denudiert. Dadurch
konnten auch die durch den Einfluss der postvulkanischen Exhalationen (zur
Zeit der Entstehung der Erzginge) entfirbten und zerfallenen Massen vom
Lagerstittenraum abgetragen werden.

Vom genetischen Standpunkt aus kann man die Bildung des Galenits,
Sphalerits und Chalkopyrits einerseits und des Jarosits, Illits, Montmorillonits
und Kaolinits andererseits nicht fiir gleichzetig halten. Die letzteren entstanden
erst nach den Erzgingen. Wihrend der postvulkanischen Umwandlungs-
prozesse wurden die Gesteine nahe der Ginge um Si bereichert; bei den hyper-
genen Prozessen wird sein Gehalt geringer. Die iibrigen Elemente (genannt
je nach ihrer prozentueller Abtragung), und zwar Fe*? > Ca > Mg > Na >
> Fe*? > Si > K verzeichnen einen Riickgang. Beim K, Al, Mg und Fe
hiingt die Abtragung von der quantitaviven Bildung der neuen Minerale —
Montmorillonit, Illit, Kaolinit, Jarosit u. 4. — an die sie gebunden sind, ab.
Manchmal kann man sogar auch relative Erh6hung gegeniiber dem Ausgangs-
gestein beobachten; z. B. wenn das Gestein wihrend der postvulkanischen
Metamorphose um Si bereichert wurde, das dann wihrend weiterer Umwand-
lung erhalten blieb, erweckt der Si-Gehalt im zerfallenen Gestein den Anschein,
als ob das Gestein bei dieser hypergenen Umwandlung um Si bereichert wiire.
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JOZEF SALAJ — ANTON BIELY — JAN BYSTRICKY

TRIAS-FORAMINIFEREN IN DEN WESTKARPATEN

Abstract. In der vorliegenden Arbeit befassen wir uns zusammenfassend
mit der Verbreitung der Foraminiferen in der Trias der einzelnen tektonischen

Einheiten der Westkarpaten. 14 neue Arten und 2 neue Gattungen werden hier
beschrieben.

Am von der KBA veranstalteten Kologium iiber die Trias in Smolenice
referierten wir iiber das Vorkommen von Trias-Foraminiferen in der Slowakei.
Der Inhalt dieses Referates ist in der Zeitschrift Archives des Sciences in
Genf veroffentlicht. Der Referat war nur von informativem Charakter und
eine weitere Charakteristik des Vorkommens der Foraminiferen in der slowaki-
schen Trias legen wir in diesem Aufsatz vor. Gleichzeitig sind hier von einem
von uns (J. Salaj) auch einige neue Arten beschrieben.

Die Foraminiferen kommen in Sedimenten aller Trias-Stufen vor. Da die
Trias in den Westkarpaten hauptsichlich durch Karbonaten-Gesteine vertreten
ist, wurden die Foraminiferen vor allem in Schliffen studiert. Wir durchschauten
eine grosse Zahl von unseren élteren, in GUDS und SAV deponierten Schliffen.
Ausserdem lieferte uns Dr. J. Handéek Schliffe vom Strézov- und Cachtice-
Gebirge, prom. Geol. P. Kabina vom Jablonica-Présnik— Gebirge und prom.
Geol. L. Lacko aus der Umgebung des Steinbruchs in Gombasek, prom. Geol.
V. Durkovié von der Stelle der Miindung des Suiiavsky-Baches in den Cierny
Véh. Wir driicken allen diesen Kollegen unseren herzlichen Dank aus.

Die Stratigraphie der Trias ist zum Grossteil auf Dasycladaceen aufgebaut,
besonders was die siidlicheren Zonen der Karpaten, resp. die hoheren tektoni-
schen Einheiten anbelangt. Fiir die Untersuchung der Foraminiferen beniitzten
wir vor allem Schliffe, in welchen Algen festgestellt wurden, bzw. Proben
deren stratigraphische Position durch andere Fossilien festgestellt wurde.
Auf diese Weise kann man die Verbreitung der Foraminiferen in einzelnen
stratigraphischen Horizonten verfolgen.

In den Tafeln ist die Vertretung der Foraminiferen in den einzelnen Litho-
fazien nach den Lokalititen gegeben. Im Verzeichnis der Lokalititen sind
zum Zwecke der Korrelation auch Fossilreste von anderen Organismen genannt.

119




PALEONTOLOGISCHE BESCHREIBUNG DER GATTUNGEN
UND ARTEN

MORAVAMMINIDAE POKORNY, 1951 — EARLANDIINAE CUMMINGS, 1955

Earlandinita elongata Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 4

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 4 abgebildete Exemplar befindet sich in
den Sammlungen des Geologischen Institutes von Dionyz Star (GUDS) —
Diinnschliff Nr. 820 (313/57).

Derivatio nominis: vom lat. elongatus = langgestreckt.

Stratum typicum: anisische Kalke mit Physoporella sp.

Locus typicus: etwa 4 km NW von Gemerskd Hoérka.

Material: 10 Stiick aus Gemerska Hérka, 50 Stiick aus anderen Lokalitéiten.

Diagnose: Art der Gattung Earlandinita mit charakteristischer aggluti-
nierter Schale mit 14—16 Kammern.

Beschreibung: Schale frei, agglutiniert, sehr gestreckt, mit 14—16
Kammern, welche am oberen Ende mit einer runden Terminalmiindung
versehen sind.

Dimensionen: Linge 2,1 —2,3 mm; Breite 0,3—0,35 mm.

Stratigraphische Verbreitung: am hiufigsten im Anis, sporadisch im
Ladin und Karn.

Earlandinita oberhauseri Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 21

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 21 abgebildete Exemplar befindet sich in
den Sammlungen des Geologischen Institutes von Dionyz Stir; Diinnschliff
Nr. 183, (7/61-B).

Derivatio nominis: zu Ehren von Dr. R. Oberhauser, Geologische Bun-
desanstalt, Wien.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typicus: Keéovo.

Material: 2 Stiick aus Kedovo, cca 100 Stiick aus anderen Lokalititen.

Diagnose: Art der Gattung FKarlandinita mit geradliniger Schale, 8 —10
in einer Linie liegenden Kammern.

Beschreibung: Schale frei, uniserial, agglutiniert, geradlinig, mit 8—10
Kammern. Miindung kreisrund, terminal. Von der etwas gebogenen Art Earlan-
dinita elongata Salaj, nov. sp. unterscheidet sie sich durch eine geradlinige
Schale und hauptséchlich durch kleinere Anzahl von Kammern.

Dimensionen: Liange 1,0—1,8 mm, Breite 0,3—0,35 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten kommt sie im
Anis bis Karn vor.
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ENDOTHYRIDAE BRADY, 1884 — ENDOTHYRINAE BRADY, 1884

Endothyranella bicamerata Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 15: Taf. 2, Fig. 2a

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 15 abgebildete Exemplar befindet sich
in den Sammlungen des GUDS in Bratislava; Diinnschliff Nr. 162 (76/56).

Derivatio nominis: vom lat. bicamerata = zweikammerig.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typicus: etwa 3 km N von Szarosz-szoba.

Material: 3 Stiick aus Szarosz szoba, cca 20 Stiick aus anderen Lokalitiaten.

Diagnose: Schale mit zwei Kammern im uniserialen Teile.

Beschreibung: Schale frei, zuerst gewunden, plectogyroid, spiter plani-
spiral und am Ende ungewunden, rectilinear. Im rectilinearen Stadium be-
finden sich zwei Kamern. Schale agglutiniert; Miindung terminal.

Dimensionen: Linge 0,55—0,6 mm, Breite 0,4 mm.

Stratigraphische Verbreitung: Anis bis Karn.

Endothyranella tricamerata Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 9

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 9 abgebildete Exemplar bifindet sich in
den Sammlungen des GUDS; Diinnschliffnummer 820 (313/57).

Derivatio nominis: vom lat. tricamerata = dreikammerig.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typicus: etwa 4 km NW von Gemerskd Hérka.

Diagnose: Schale mit drei Kammern im uniserialen Teile.

Material : 3 Stiike aus Gemerskd Hérka.

Beschreibung: Schale frei, zuerst plectogyroid gewunden, dann planispiral
und am Ende ungewunden, rectiserial werdend, mit drei entwickelten Kam-
mern. Schale kalkig, fibros, oft rekristallisiert und granular. Die Miindung
im uniserialen Teile terminal.

Dimensionen: Linge 1,1 —1,4 mm, Breite 0,5—0,6 mm.

Stratigraphische Verbreitung: bisher im Anis, Ladin und sporadisch
im Karn festgestellt.

Endothyranella pentacamerata Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 10

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 10 abgebildete Exemplar befindet sich
in den Sammlungen des GUDS; Diinnschliffnrummer 784/R-147/ — Ardovo.

Derivatio nominis: vom griech. penta = fiinf, lat. camerata = kammerig.

Locus typicus: Ardovo.

Stratum typicum: anisische Kalke.
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Material: 2 Stiicke aus Ardovo, cca 10 Stiick aus anderen Lokalititen.
Diagnose: Schale mit fiinf Kammern im uniserialen Teile.
Beschreibung: Schale kalkig, frei, zuerst plectogyroid gewunden, dann
planispiral und am Ende ungewunden, rectiserial werdend, mit fiinf Kammern.
Miindung im terminalen Teile der Schale terminal.

Dimensionen: Linge 1,45 mm, Breite 0,35—0,6 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten wurde diese Art
bisher nur im Anis festgestellt.

FISCHERINIDAE MILLET, 1898 — MEANDROSPIRA LOEBLICH & TAPPAN, 1946

Meandrospira deformata Salaj, nov. sp.
Taf. 2, Fig. 3a, b, ¢, d

Holotypus: das Exemplar ist auf Taf. 2, Fig. 3d abgebildet und befin-
det sich in den Kollektionen des Geologischen Institutes unter Nr. 2700.

Derivatio nominis: vom lat: deformata.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typicus: Partizdnska Lupéa.

Material: 15 Stiick aus Partizanska Lupéa.

Diagnose: Das Meandrospira-Stadium ist mehr oder weniger nur auf die
erste Windung beschrinkt. In den weiteren Windungen ist das Deuteroloculum
in zick-zack Form geordnet.

Beschreibung: Schale frei, kalkig, imperforat, diinn, unregelmissig
gewunden. Das charakteristische Meandrospira-Stadium ist stark auf 1/2 — 1
Windung reduziert, so dass die letzten sichtbaren Windungen ein sehr unregel-
massig, zick-zackartig geordnetes Deuteroloculum besitzen.

Stratigraphische Verbreitung: In den Westkarpaten Wurde sie im
oberen Anis festgestellt.

Meandrospiranella samueli Salaj, nov. gen., nov. sp.
Taf. 1, Fig. 1

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 1 abgebildete Exemplar befindet sich
in den Sammlungen des GUDS; Diinnschliffnummer 1668 (509/58).

Derivatio nominis: Der Name Meandrospiranella ist vom Gattungs-
namen Meandrospira abgeleitet, der Name der Art zu Ehren von Dr. O.
Samuel, Geologisches Institut von D. Stir, (GUDS) Bratislava.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typlcus S von Krasnohorskd Dlha Lika, Silica-Plateau, Gebiet
Rakota.

122




Material: 2 Stiicke aus Krasnohorska Dlha Lika.

Diagnose: ein charakteristisches Merkmal der Gattung ist, dass von
Meandrospira-Stadium, welches 3—5 Windungen vorstellt, es zu einer Abwik-
kelung der Schale kommt, so dass die meandrospirale Windung nicht kreisfér-
mig, sondern spirallérmig fortsetzt, so den Schnabelteil der Schale bildend,
welcher aus zwei bis drei Windungen besteht, die regelmiissig oder unregel-
miissig geordnet sein konnen.

Beschreibung: Schale kalkig, imperforat. Das Meandrospira-Anfangs-
stadium ist mit der Beschreibung der Art Meandrospira dinarica Kochansky -
Devidé & Pantic identisch. Das Deuteroloculum ist Meandrospira-artig in
3,5—5 Windungen um das Proloculum gewunden. In rectolinearem Stadium
ist Deuteroloculum regelmissig (zick-zack-artig) in drei Windungen geordnet.

Dimensionen: Linge 0,9 mm, Breite 0,4 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten nur im Anis.

Meandrospiranella irregularis Salaj, nov. sp.
Taf. 1, Fig. 13b

Holotypus: das auf Taf. 1, Fig. 13b abgebildete Exemplar befindet sich
in den Sammlungen des GUDS; Diinnschliff Nr. B-2114/63.

Derivatio nominis: vom lat. irregularis — unregelmaissig.

Stratum typicum: anisische Kalke.

Locus typicus: Plesivec.

Material: 2 Stiicke aus Plesivec.

Diagnose: das Meandrospira-Stadium besteht aus 2—3,5 Windungen.
Das Deuteroloculum ist in rectolinearem Stadium unregelmissig in zwei-drei
Windungen geordnet.

Beschreibung: Schale kalkig, imperforat. Das Meandrospira-Stadium
entspricht der Beschreibung der Art Meandrospira iulia (Premoli Silva).
Das Deuteroloculum ist zickzack-artig in 2—3,5 Windungen um das Prolo-
culum, in rectilinearem Stadium sehr unregelmissig gewunden.

Dimensionen: Linge 0,65 mm; Breite 0,35 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten nur im Anis.

AMMODISCIDAE RHUMBLER, 1895 — PILAMMINA PANTIC, 1965
Pilammina grandis Salaj, nov. sp.
Taf. 3, Fig. 4

Holotypus: das auf Taf. 3, Fig. 4 abgebildete Exemplar befindet sich
in den Sammlungen des GUDS; Diinnschliff Nr. 1473.
Derivatio nominis: vom lat. grandis.
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Stratum typicum: helle Kalke des Anis.

Locus typicus: Silickd Brezova.

Material: 4 Stiick aus Silickd Brezova.

Diagnose: ein charakteristisches Merkmal ist, dass nach dem fiir Pilam-
mina denss Pantieé charakteristischen Stadium das Deuteroloculum oszi-
latorisch und dann regelmissig planispiral gewunden ist.

Beschreibung. Schale agglutiniert. Das Deuteroloculum zuerst kniuelig
in 5 — 6 Windungen gewunden bildet einen zentralen, stark gewolbten kugel-
formigen Teil der Schale; das weitere, oszillatorische Stadium entspricht 2—3
Windungen. Das den planispiralen Teil der Schale bildende Deuteroloculum
stellt 1—2 Windungen vor.

Dimensionen: Durchmesser der Schale 1,4 mm; Hoéhe 0,3—0,35 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in Westkarpaten nur im Anis.

Pilammina kuthani Salaj, nov. sp.
Taf. 3, Fig.5-6

Holotypus: das auf Taf. 3, Fig. 5 abgebildete Exemplar befindet sich in
den Sammlungen des GUDS; Diinnschliff Nr. 2169. ~

Derivatio nominis: zu Ehren von Prof. Dr. M. Kuthan.

Stratum typicum: karnische Kalke des Muran-Plateau.

Locus typicus: Velka Lika.

Material: cca 20 Stiick aus Velka Lika.

Diagnose: Schale mit iiberwiegend kniuelig gewundenem Stadium, mit
einer oszillatorisch geordneten Windung. Der zentrale Teil ragt nicht iiber
die Oberfliche der Schale empor.

Beschreibung: Schale agglutiniert. Deuteroloculum kniuelig in 4—5
Windungen gewunden; in 1—2 Windungen oszilatorisch. Der planispiral ge-
wundene Teil der Schale ist nicht entwickelt.

Dimensionen: Durchmesser 0,5—0,6 mm; Dicke 0,25—0,3 mm.

Stratigraphische Verbreitung: Héiufig im Karn vertreten. In anderen
Stufen der Trias wurde sie nicht festgestellt.

INVOLUTINIDAE BUTSCHLI, 1880

Bei der systematischen Beschreibung einzelner Gattungen halten wir uns
im wesentlichen des Systems von A. R. Loeblich, Jr. & H. Tappan (1964)
mit dem Unterschiede, dass wir die Gattungen Arenovidalina Ho, 1959;
Angulodiscus Kristan, 1957 als rechtsgiiltig betrachten. Zur Familie Involu-
tinidae rechnen wir im Sinne der neuen Studien von R. Oberhauser (1964)
auch die Gattung T'riasinag Majzon, 1954.
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ARENOVIDALINA HO, 1959 emend. SALAJ, 1967

Das Gehiuse besteht aus zwei Kammern: aus Proloculum und der zweiten
(Deuteroloculum) réhrenformigen, in einer Ebene regelmissig gewundenen
Kammer. Die Schalenwand kalkig, perforiert, lamellar, mikrogranular.

Stratigraphische Verbreitung: Anis bis Rhaet.

Bemerkung: Von der jungpaldozoischen, phylogenetisch ilteren Gattung
Permodiscus Tschernysheva, 1948 unterscheidet sie sich hauptsichlich
durch den Schalenbau (cf. A. R. Loeblich Jr. & H. Tappan, 1964). Beide
Gattungen haben aber im wesentlichen identischen morphologischen Bau der
Schale. In der Originalbeschreibung der Gattung Arenovidalina ist erwahnt,
dass ihr Schalenbau agglutiniert ist. Dies bezieht sich offensichtlich auf Exem-
plare, bei welchen der urspriingliche Charakter der Schalenwand infolge der
starken Umkristallisierung so verwischt wurde, wie wir es auch an einigen
karpatischen Exemplaren beobachten kénnen.

Arenovidalina hybensis Salaj, nov. sp. -
Taf. 4, Fig. 4 .

Holotypus: das Exemplar ist auf Taf. 4, Fig. 4 abgebildet; Diinnschliff
befindet sich in Sammlungen des Geologischen Institutes unter Nr. 4 — Hybe.

Derivatio nominis: nach der Lokalitit Hybe.

Stratum typicum: Kalke des Rhaet (Nor/Rhaet-Grenze).

Locus typicus: Hybe, im Eisenbahneinschnitte — 61.

Material: 3 Stiick aus Hybe.

Diagnose. Neue Art der Gattung Arenovidalina, von ovaler Form, mit
Deuteroloculum, ungegliederter und planispiral gewundener Kammer. Umbili-
kalgegend ohne Radiallinien.

Beschreibung: Gehduse frei, kalkig, involut gebaut, massiv, oval, mit
markant gerundetem Rande. Das Proloculum wurde nicht in Diinnschliff
einbezogen, Deuteroloculum rohrenformig im Durchschnitte ungegliedert,
mit 6 Windungen und ausgeprigtem planispiralen Bau.

Dimensionen: Durchmesser 0,45 mm; Dicke 0,15 mm.

Vertikale Verbreitung: in den Westkarpaten ist die beschriebene Art
aus dem Dachsteinkalke des Rhaet der Cho¢-Decke bekannt.

Arenovidalina pragsoides (Oberhauser, 1964)
Taf. 6, Fig. 2a

1964 Permodiscus pragsoides nov. sp. — R. Oberhauser: Zur Kenntnis der Foramini-
ferengattungen Permodiscus, Trocholina und Triasina ete., p. 200201, tab. 1,
fig. 10, 12, 13, 14, 16, 17, tab. 2, fig. 2, 3, 16, 23; tab. 4, fig. 8, 9 (cum syn.).
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Die Beschreibung der Art ist mit Originalbeschreibung identisch.

Dimensionen: Durchmesser 0,35—1,95 mm; Dicke 0,1—0,6 mm.

Stratigraphische Verbreitung: die typische Art ist aus dem Ladin
aus den oberen Lagen der Seelandschichten und aus Nor-Rhaet der §ster-
reichischen Alpen beschreiben worden. Arenovidalina pragsoides (Oberhauser)
ist in Oberladin und Karn ausserordentlich reich verbreitet. Geneniiber den
in Nor-Rhaet vorkommenden Exemplaren kleinere Dimensionen.

Arenovidalina tumida (Kristan-Tollmann)
Taf. 6, Fig. 1

1926 Angulodiscus sp. — E. Kristan-Tollmann: Stratigraphisch wertvolle Foramini-
feren ete., p. 230, tab. 1, fig. 24.

1964 Angulodiscus tumidus n. sp. — E. Kristan-Tollmann; partim: Zwei charakteri-
stische Foraminiferengemeinschaften etc., p. 141—142, Abb. 3, fig. 1—6 (fig. 7 =
Angulodiscus nov. sp.).

Die Beschreibung unseres Exemplars ist mit der Originalbeschreibung
identisch. Die Diagnose dieser Art beziehen wir nur auf Exemplare, welche
das Deuteroloculum in allen 9—10 Windungen planispiral gewunden haben.

Bemerkung: Exemplare, welche die ersten Windungen des Deuteroloculum
kniuelig gewunden haben, gehdren zur Gattung Angulodiscus Kristan, 1957
(cf. E. Kristan-Tollmann, 1964, S. 142, Abb. 3, Fig. 7).

Dimensionen: Durchmesser 0,95—1,1 mm, Dicke 0,2—0,25 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten ist die beschrie-
bene Art aus dem Dachsteinkalke des Rhaet (Nor/Rhaet-Grenze) der Choé-
Decke bekannt (Lokalitit Hybe).

AULOTORTUS WEYNSCHENK, 1956

Deuteroloculum ist gleich nach dem Proloculum planispiral in den letzten
3—5 Windungen oszillatorisch gewunden.

Aulotortus oseillens (Oberhauser, 1957)
Taf. 6, Fig. 2b

1957 Paratrocholina oscillens nov. sp. — R. Oberhauser: Neue mesozoische Foramini-
feren etc., p. 196 —199, tab. 1, fig. 4, text-fig. 3 (7—11).

1964 Permodiscus pragsoides var. oscillens (Oberhauser) — R. Oberhauser: Zur
Kenntnis der Foraminiferengattungen Permodiscus, Trocholina und Triasina
etc., p. 201 —202 (cum syn.).

Nach Originaldiagnose handelt es sich um eine Variation der Art Permodiscus

pragsoides, bei welcher die ersten Windungen planispiral, die letzten 2—3

ausgeprigt oszillatorisch gewunden sind.
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Dimensionen: Durchmesser 0,45—1,95 mm; Dicke 0,2—0,35 mm.

Stratigraphische Verbreitung: die Art wurde urspriinglich aus dem
Oberladin und Nor-Rhaet in Osterreich und aus dem Turon (?) der Tiirkei
beschrieben. In den Westkarpaten kommt sie vom Oberladin bis ins Rhaet
vor. Die Exemplare aus dem Ladin-Karn haben kleinere Dimensionen als
jene des Nor-Rhaet.

Aulotortus sinuosus Weynschenk, 1956
Taf. 5, Fig. 4
1956 Aulotortus sinuosus nov. gen., nov. sp. — R. Weynschenk: Aulotortus, a new
genus of Foraminifera ete., p. 26, tab. 6, fig. 1.
1965 Aulotortus sinuosus Weynschenk, 1956. — L. Zaninetti & P. Brénnimann:
Etude morphologique et stratigraphique de I’espece type du genre Aulotortus ete.,
p- 700—1705, fig. 1, tab. 1, fig. 1, 2, 3 (cum syn.).

Die Beschreibung der typischen Art der Gattung Aulotortus Weynschenk,
1956 (Awulotortus sinuosus Weynschenk, 1956) wurde von L. Zaninetti
& P. Bronnimann (1956) neu gegeben. Diese Gattung und unser Exemplar
ist dadurch charakteristisch, dass nach dem Proloculum eine ungegliederte
réhrenférmige Kammer (Deuteroloculum) folgt. Die ersten drei Windungen sind
planispiral, die weiteren drei bis vier regelmissig oszillatorisch geordnet,
Umbilicalgegend ohne Radiallinien.

Exemplare aus den Karpaten, welche wir nur im Schliffmaterial haben,
sind mit der Originalbeschreibung identisch, aber die Schnitte gehen nicht
durch das Proloculum.

Dimensionen: Durchmesser 1,3—1,6 mm; Dicke 0,35—0,45 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in den Westkarpaten wurde sie in
organogenen Kalken des Nor des Murafi-Plateau festgestellt.

Aulotortus brénnimanni Salaj, nov. sp.
Taf. 6, Fig. 3
1964 Aulotortus sinuosus Weynschenk, 1956 — E. Kristan-Tollmann: Zwei cha-
rakteristische Foraminiferengemeinschaften etc., p. 143 —144, Abb. 4, fig. 11—12.
Holotypus: ist auf Taf. 6, Fig. 3 abgebildet und befindet sich in den
Sammlungen der Slowakischen Akademie der Wissenschaften (Nr. 1534).
Derivatio nominis: zu Ehren von Univ. Prof. Dr. P. Brénnimann, Genf.
Stratum typicum: norische Kalke.
Locus typicus: Cervena Skala, Mittelslowakei, CSSR.
Material: 4 Stiick aus Cervena Skala.
Diagnose: Art der Gattung Awulotortus Weynschenk, 1956 mit folgenden
charakteristischen Merkmalen: dickwandiges, im zentralen Teile markant
gewolbtes Gehéduse mit weit gerundetem Rand.




Beschreibung: Gehduse kalkig, perforat, gross, dickwindig, involut,
im zentralen Teil mit ausgeprigten Radiallinien. Die Kammer zuerst plani-
spiral, in den letzten 3—4 Windungen ausgeprigt oszillatorisch; im Quer-
schnitte in allen 8—10 Windungen bogenférmig, in den letzten 2—3 Windun-
gen stark in die Seiten gestreckt.

Dimensionen: Durchmesser 1,5—1,6 mm; Dicke 0,45—0,5 mm.

Stratigraphische Verbreitung: in Westkarpaten Karn bis Nor.

ANGULODISCUS KRISTAN, 1957

Ein charakteristisches Merkmal der Gattung ist, dass nach dem Prolo-
culum das Deuteroloculum zuerst kniuelig, dann planispiral gewunden ist;
manchmal folgt nach dem kniiueligen Stadium teilweise auch eine oszillatori-
sche Anordnung der Windungen.

Angulodiscus pokornyi Salaj, nov. sp.
Taf. 7, Fig. 4a. b

Holotypus: auf Taf. 7, Fig. 4a abgebildet, befindet sich in den Sammlungen
des Geologischen Institutes unter Nr. 4 — Hybe.

Derivatio nominis: zu Ehren von Univ. Prof. Dr. V1. Pokorny, Prag.

Stratum typicum: Kalke des Rhaet (Nor-Rhaet Grenze).

Locus typicus: Hybe; im Einschnitte der Eisenbahn — 61.

Material: cca 70 Stiick aus Hybe.

Diagnose: unser Exemplar gehort der Gattung Amgulodiscus Kristan,
1957 mit folgender Charakteristik: Gahiuse flach gestreckt, mit weitgerunde-
tem Rande, 8 —10 Windungen. Deuteroloculum zuerst kniuelig, spiter oszilla-
torisch und planispiral gewunden.

Beschreibung: Gehiduse kalkig, flach gestreckt, mit weitgerundetem
Rand. Kammer zuerst kniuelig, spiter in 2—5 Windungen oszillatorisch und
in den letzten 2—4 Windungen planispiral gewunden, eventuell ist die oszil-
latorische Anordnung der Kammern schwach deutlich oder reduziert. Zahl
der Windungen 8—10; im zentralen Teile der Schale sind Lamina sichtbar,
welche die Kammern in einzelnen Windungen verbinden; Radiallinien nicht
vorhanden.

Dimensionen: Durchmesser 0,7—0,75 mm; Dicke 0,18—0,26 mm.

Stratigraphische Verbreitung: nur an der Lokalitit Hybe in Kalken
des unteren Rhaet der Choé-Decke festgestellt.
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Vertikale Verbreitung der Foraminiferen in der trias der Westkarpaten
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— 10. 8panie
Pole (cca 1 km W der Ortschaft Spanie Pole bei der Landstrasse): helle massive Kalke mit Andrusoporella

fusmni Bystr. — 11.

— 9. Im Gebiete von Budikovany

Siidlich von Hrhov und bei Véeldre:

— 6. Plefivec-Plateau, etwa 2 km NW von Slavec:

3. Silica-Plateau, Nordkante, SW Jovice:

— 7. Umgebung des Steinbruches von Gombasek:

- 4-5.
Nordlich von Plesivec: helle massive Kalke.

Murafi-Plateau, dstlich von Klak: helle Kalke mit Diplopora annulata (Schafh.).

Silica-Plateau, Ardoc¢ka Pusta Silica: helle massive Kalke mit Teufloporella herculea (Stopp.). — 2.
— 8.

Silica-Platean, Silica im Gebiete Zakdzané: helle massive Kalke mit Teutloporella herculea im Hangenden

der Schreyeralmkalke und Hornsteinkalke des unteren Ladin., —
helle massive Kalke mit 4Andrusoporella fusani Bystr.

helle massive Kalke mit Teutloporella herculea (Stopp.).
12. Galmus-Gebirge; von Kamm Skalisko: helle massive Kalke mit Teutloporella herculea (Stopp.). — 13.

Zvolen-Bergland W Poniky: helle massive Kalke mit Diplopora annulata (Schafh.). — 14. Nedzov-Gebirge,

nordlich von Cachtice, West- und Nordwesthinge des Drapldk: helle massive Kalke. — 15. Klippenzone —
Piichov, bei der Eisenbahn: helle massive Kalke mit dmphiclina amoena Bittn., Onocarcinus puchoviensis

Trauth. — 16. Strazov-Gebirge, oberhalb der Strasse zwischen Homolka und Laz Senkovei: helle Kalke
mit Hornsteinen (Reiflinger Kalke). — 17. Niedere Tatra, Nordhang der Sind: schwarze Kalke mit Diplo-

pora philosophi (Pia). — 18. Silickd Brezova: graue massive organodetritische Kalke mit Halorella amphitoma

Bittn., Styrites cf. tropidiformis Mojs., Megaphyllites jarbas (Miinst.), Labanella suessi (Winkl.). — 19.
20. Muran-Platean, £ Velkd Laka: unterer Teil der hellen organodetritischen Kalke mit Andrusoporella

fusani Bystr. (iiber den Dolomiten des unteren Karn). — 21. Tisovec — Cereme&-Berg: helle organodetri-
Schiefer an der Basis der Lunzer Schichten. — 23. Choé-Proseéno Gebirge, N von Turik. schwarze tonige

und mergelige Schiefer an der Basis der Lunzer Schichten. — 24. Zahorie-Ebene, Bohrung Sastin 10 (Tiefe

Niedere Tatra, Tal Svitojdnskd dolina etwa 100 m S StaniSova dolina: schwarze tonige und mergelige
2370 — 2373 m). Schwarze Mergelkalke als Lage in Lunzer Schichten.

Plesivee-Plateanu, Ostré vigky: helle massive organodetritische Kalke mit 4ndrusoporella fusani Bystr. —
tische Kalke (nahe wurden Megaphyllites jarbds (Miinst.), Placites placodes Mojs. usw. gefunden). — 22.

(etwa 1 km N von Budikovany): helle massive Kalke mit Teutloporella herculea (Stopp.).

helle massive Kalke mit Teutloporella hereulea (Stopp.).

helle massive Kalke,
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RAKUSIA SALAJ, nov. gen.

Diagnose: Schale kalkig, kugelformig, Deuteroloculum zuerst planispiral
gewunden, dann oszillatorisch, in letzter 1—1 /2 Windundung spiralférmig
und umbhiillt kugelformig die ganze Schale. :

Rakusia oberhauseri Salaj, nov. sp.
Taf. 5, Fig. 3

Holotypus: auf Taf. 5, Fig. 3 abgebildet und in den Sammlungen des
Geologischen Institutes unter Nr. 1062, deponiert.

Derivatio nominis: zu Ehren von Dr. M. Rakis, Bratislava und Dr. Ru-
dolf Oberhauser, Geologische Bundesanstalt, Wien.

Stratum typicum: Kalke des Nor.

Locus typicus: Cervend Skala.

Material: 4 Stiick aus Cervend Skala.

Beschreibung: Gehiuse frei, kalkig, kugelférmig. Deuteroloculum zuerst
planispiral, mit ausgeprigtem mondférmigen Querschnitt, der schrittweise
in den Windungen dem Schalenrande zu immer grosser wird, so dass letztlich
die Kammer flach wird und wahrscheinlich die ganze Schale umséumt.

Dimensionen: Durchmesser 1,5—1,8 mm, Dicke 1,0—1,4 mm,

Stratigraphische Verbreitung: In den Westkarpaten wurde sie im
Nor des Murai-Plateau festgestellt.

Bemerkung: Es handelt sich um eine Ubergangsgattung zwischen Aulo-
tortus Weynschenk, 1956 und 7Triasina Majzon, 1954, deren Schema in
letzter Zeit R. Oberhauser (1964) als hypothetische Ubergangsform, mit
gegliedertem Deuteroloculum aufgezeichnet hat.

Zusammenfassung

Auf Grund der bisherigen Studien der Foraminiferen, hauptsichlich im
Schliffmaterial, sowie der Korrelation mit anderen Gruppen, hauptsichlich
Algen, Ammoniten und Lamellibranchiaten, ergeben sich fiir die Mikro-
stratigraphie der Trias in den Westkarpaten folgende Tatsachen:

Im Kampil kommt massenhaft Meandrospira iulia (Premoli Silva)
vor. Von iibrigen Arten wurden Vertreter der Gattung Schubertella vereinzelt
festgestellt, die aus dem jiingeren Paleozoikum bekannt ist und bis in die
untere Trias hinaufreicht (cf. V. Kochansky-Devidé & Pantie).

Im Anis, der sehr reich an Mikrofauna ist, kénnen zwei Typen der Foramini-
feren-Vergesellschaftungen unterschieden werden. Der untere Anis, welcher
seiner Entwicklung nach hauptsichlich den dunklen Gutensteinkalken
entspricht, enthélt meistens: Earlandinita oberhauseri Salaj, nov. sp., Earlan-
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dinita elongata Salaj, nov. sp., Neoendothyra kuepperi (Oberhauser), Neoen-
dothyra reicheli Reitlinger, Meandrospira insolita (Ho) und Meandrospira
dinarica Kochansky-Devidé & Pantié. Vom Kampil bis Anis reicht
die Art Meandrospira iulia (Premoli Silva) hinauf, welche zwar nicht mas-
senhaft vertreten ist, aber zusammen mit Meandrispira dinarica Kochansky -
Devidé & Panti¢ an Foraminiferen-Assoziationen (vergl. Taf. 1) im ganzen
Anis beteiligt ist. Der obere Anis, welcher faziell den hellen Steinalmkalken,
teilweise auch den Gutensteiner Kalken entspricht, enthilt ausser der genann-
ten auch neue Formen, die hier zum erstenmal erscheinen, vor allem Ver-
treter der Gattung Pilammina, und zwar Pilammina densa Pantié, Pilammina
semiplana Kochansky-Devidé & Panti¢ und Pilammina grandis Salaj,
nov. sp. Von der Familie Fischerinidae Millet, 1898 kommen Vertreter der
Gattung Meandrospiranella Salaj, nov. gen. mit Meandrospiranella samueli
Salaj, nov. sp. und Meandrospiranella irregularis Salaj, nov. sp., bezw.
Meandrospira deformata Salaj, nov. sp. vor. Die Vertreter der Familie
Involutinidae Butschli, 1880, die im Ladin (cf. J. Salaj, A. Biely & J.
Bystricky, in press) und hauptsichlich in der Obertrias bekannt sind, sind
in den Westkarpaten schon im oberen Anis verbreitet, z. B. Arenovidalina
pragsoides (Oberhauser), Arenovidalina ovulum Salaj, nov. sp., Aulotortus
oscillens (Oberhauser) und Trocholina aff. multispira Oberhauser.

Ladin. Beim Unterscheiden des Ladin auf Grund der Foraminiferen haben
wir bisher die grossten Schwierigkeiten, vor allem wegen der kleinen Anzahl
der an diese Stufe gebundenen Arten: Variostoma cf. pralongense Kristan-
Tollmann, Tetrataxis cf. inflata Kristan und Ladinosphaera geometrica
Oberhauser. Die letztegenante Art wurde neuestens in den osterreichischen
Alpen auch im Rhaet festgestellt (cf. Kristan-Tollmann, 1964a). Eine
haufige wahrscheinlich nur fiir Ladin charakteristische Art ist Pilamminasp.,.

Die untere Grenze des Ladin wird durch das Aussterben der Vertreter der
Meandrospira bestimmt, welche im untersten Ladin sehr sporadisch vorkommt.
Von neuen Arten, welche im Ladin erscheinen und auch ins Karn hinaufreichen
(cf. Tab. 2) erwiihnen wir: Pilammina friedli (Kristan-Tollmann), Duosto-
mina alta Kristan-Tollmann, Arenovidalina amylovoluta Ho, Arenovidalina
tumida (Kristan-Tollmann), Trocholina (Trochonella) crassa Kristan-
Tolmann, Trocholina (Trocholina) biconveza minor Oberhauser, Trocholina
(Trocholina) procera (Liebus) und Agathammina austroalpina Kristan-
Tollmann. Sehr hiufig sind Arenovidalina pragsoides (Oberhauser) und
Awulotortus oscillens (Oberhauser) vertreten, welche manchmal an der Bildung
der Gesteine bis zu cca 30 9, beteiligt sind. Die letztgenannten Arten, die schon
im Anis aufzutreten beginnen, sind wesentlich kleiner als in der Obertrias.

Karn. Neben den héher erwihnten Formen, welche vom Ladin bis ins
Karn hinaufreichen, erscheinen im Karn der Westkarpaten zum ersten mal
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Aulotortus sinuosus Weynschenk, Angulodiscus impressus Kristan-Toll-
mann, Pilammina kuthani Salaj nov. sp., Duostomina aff. turboidea Kristan-
Tollmann, Trocholina (Trocholina) multispira Oberhauser, Trocholina
(Trocholina) ventroplana Oberhauser. In einigen Fillen dominieren grosse
Formen (1,00—2,00 mm) der Arten Arenovidalina pragsoides (Oberhauser),
Aulotortus oscillens (Oberhauser) und Aulotortus sinuosus Weynschenk;
oder die Neoendothyren: Neoendothyra reicheli Reitlinger, Neoendothyra
kuepperi (Oberhauser), Neoendothyra austrotriadica (Oberhauser) zusam-
men mit Endothyranella bicamerata Salaj nov. sp. und Pilammina kuthani
Salaj nov. sp. Das untere Karn (Lunzer resp. Aonschichten) ist durch die
Vergesellschaftung der Art Duostomina alta Kristan-Tollmann gekenn-
zeichnet. In tieferen Lagen unmittelbar im Liegenden der Reiflinger Kalke
kommen hiufige Trocholinen vor: Trocholina (Trocholina) multispira Ober-
hauser, Trocholina (Trocholina) ventroplana Oberhauser (cf. J. Salaj, —
A.Biely & J. Bystricky, in press; J. Salaj & O. Jendrejdkové, in press).

Nor. In organodetritischen Kalken erscheint neben grossen Exemplaren
von Arenovidalina pragsoides (Oberhauser), auch Aulotortus oscillens (Ober-
hauser), Aulotortus sinuosus Weynschenk, Aulotortus broennimani Salaj
nov. sp., zum ersten mal Rakusia oberhauseri Salaj, nov. gen., nov. sp.

In grauen Dachsteinkalken kommt eine andere Assoziation vor, die durch
das massenhafte Auftreten der Art Angulodiscus pokornyi Salaj, nov. sp.
charakterisiert wird. Ausser dieser kommt noch Arenovidalina hybensis Salaj,
nov. sp. und Arenovidalina tumida (Kristan-Tollmann) vor.

Rhaet, resp. hochstes Nor in der Lithofacies der Dachsteinkalke enthilt
vor allem Vertreter der Familie Inwvolutinidae Butschli, 1880, und zwar
Semiinvoluta clari Kristan-Tollmann, Paalzowella austriaca (Kristan-
Tollmann), Trocholina (Trocholina) permodiscoides Oberhauser, Trocho-
lina (Trocholina) acuts Oberhauser und Triasina cf. hantkeni Majzon.

Im obersten Teile der Dachsteinkalke in den dem Rhaet entsprechenden
Biospariten [etwa 50 m weiter entfernt wurde Retavicula concorta (Portl.)
festgestellt] kommt hiufig Triasina hantkeni Majzon vor.

Die Art Involutina liassica (Jones) wurde im Rhaet der Westkarpaten
nicht festgestellt, obzwar sie aus dem Rhaet der Alpen bekannt ist (cf.
Kristan-Tollmann, 1963). In den Westkarpaten wurde sie bisher nur im
Lias festgestellt (cf. M. Mi&ik, 1966).

In Mergeln der Kossener Schichten oberhalb der Dachsteinkalke kommen
iiberwiegend Foraminiferen der Familie Nodosariidae vor.

Thre Assoziaton ist in bezug auf Vergesellschaftung mit Semiinvoluta clari
Kristan-Tollmann und Trocholina (Trocholina) acuta Oberhauser héher
gelegen. In ihrem Liegenden haben wir aber Assoziationen mit Triasing
hantkeni Majzon nicht festgestellt. Bisher bleibt es noch ungeklirt, ob die
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Tab. 3.

Vertikale Verbreitung der Foraminiferen in der Trias der Westkarpaten
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Assoziation der Familie Nodosariidae in bezug auf die oben erwihnten Assozia-
tionen einen selbstindigen stratigraphischen Horizont darstellt oder ob sie
ihnen altersgemiss equivalent, aber an eine andere Lithofazies gebunden ist.

Bei unserer Untersuchung der Foraminiferen konzentrierten wir uns vor
allem an Kalkschliffe mit Algen. Es handelte sich in der Mehrzahl um einen
Typ von Biospariten mit grosserem oder kleineren Anteile von Intraklasten.
In Kalken dieses Types sind in der biogenen Komponente neben Algen,
Muscheln, Brachiopoden, Korallen manchmal als gesteinsbildende Fossilien
auch Foraminiferen anwesend. In Wettersteinkalken des Ladin sind Foramini-
feren seltener, was in einigen Fillen auch die Folge der Rekristallisierung
sein kann. Wir durchschauten auch Schliffe aus Kalken vom Mikrit-Charakter
(Schreyeralm, Reiflinger, Hallstitter Kalke), wo Foraminiferen seltener vor-
kommen und hauptséichlich durch Nodosarien, Colaniellen?, Frondicularien
und Ostracoden vertreten sind. Fiir Foraminiferen als giinstigste Sedimente
erwiesen sich diejenigen mit benthdsem Detritus.
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Erkliirungen zu den Tafeln L. — VIIL
Taf. I

Fig. 1. Meandrospiranella samueli Salaj, nov. gen., nov. sp. Nr. 1668 (509/58) — Krasno-
horska Dlh4d Laka. Anis mit Physoporella pauciforata. Vergross. 36:1.

Fig. 2—3. Arenovidalina pragsoides (Oberhauser). Lok. Budikovany. Ladin, Wet-
tersteinkalke. Vergross. 36:1.

Fig. 4. Earlandinita elongata Salaj, nov. sp. Nr. 820 (313/57) — Gemerskd Hoérka. Anis
mit Physoporella sp. Vergross. 18:1.

Fig. 5. Trocholina (Trocholina) acuta Oberhauser. Nr. 61 — Hybe. Rhaet. Dachstein-
kalk. Vergross. 27:1.

Fig. 6. Pilammina sp. Nr. 2157 — Silickda Brezovd, Karn. Vergross. 50:1.

Fig. 7. Pilammina densa Pantié¢. 2440 — Silickd Brezova. Lokalitit Balogh’s Steinalm-
kalke des Anis. Vergross. 90:1.

Fig. 8. Involutina liassica (Jones). Nr. 367 (56/62) — Bohunovo. Krinoidenkalke des
unteren Lias. Vergross. 36:1.

Fig. 9. Endothyranella tricamerata Salaj, nov. sp. Nr. 820 (313/57) — Gemerskd Hérka.
Anis mit Physoporella sp. Vergross. 18:1.
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Fig. 11. Neoendothyra reicheli Reitlinger Nr. 1632 (483/58) — Plesivec. Anis mit
Macroporella alpina. Vergross. 27:1.

Fig. 12. Trochammina alpina Kristan-Tollmann Nr. 1469 (168/58) — Silica, Wet-
tersteinkalke. Ladin. Vergross. 27:1.

Fig. 13. Meandrospira dinarica Kochansky-Devidé & Pantié (a) Meandrospiranella
irregularis Salaj, nov. sp. (b) Nr. B-2114/63. Anis. Vergréss. 20:1.

Fig. 14. Neoendothyra kuepperi (Oberhauser) Nr. 162 (76/56) — Szarosz.-szoba. Anis.
Vergross. 27:1.

Fig. 15. Endothyranella bicamerata Salaj, nov. sp. wie bei Fig. 14.

Fig. 16. Aulotortus oscillens (Oberhauser). Nr. 2104 (56/59) — Pledivec. Ladin mit
Andrusoporella fusani. Vergross. 36:1.

Fig. 17. Variostoma sp. M-2715/63 — Pledivec. Anis. Vergross. 27:1.

Fig. 18. Diplotemina aff. astrofimbriata Kristan-Tollmann Nr. 1625 (18/58) — Kec¢ovo.
Oberster Anis mit Diplopora annulatissima. Vergross. 27:1.

Fig. 19. Meandrospira dinarica Kochansky-Devidé & Pantié. Nr. 767 (127/157) —
Plesivee. Anis. Vergross. 90:1.

Fig. 20. Duotaxis cf. metula Kristan. Nr. 1468 (434/58) — Plesivec, wahrscheinlich
Ladin. Vergross. 27:1.

Fig. 21. Earlandinita oberhauseri Salaj, nov. sp. Nr. 183 (7/61-B) — Kecovo. Anis.
Vergross. 18:1.

Fig. 22. Arenovidalina pragsoides (Oberhauser). Nr. 1461 (270/58) — Plesivec. Wet-
tersteinkalke. Anis. Vergross. 27:1.

Fig. 23. Neoendothyra kuepperi (Oberhauser). Nr. 767 (127/57) — Silica-Plateau.
Anis mit Diplopora hexaster. Vergross. 36:1.

Taf. I1.

Fig. 1. Meandrospira iulia (Premoli Silva) Nr. R-440 — Cerveny Kameii. Kampil.
Vergross. 140:1.

Fig. 2. a — Endothyranella bicamerata Salaj, nov. sp.; b — Arenovidalina pragsoides
{(Oberhauser). Nr. 2276 — Silickéd Brezova. Unteres Karn. Vergross. 50:1.

Fig. 3a, b, ¢, d. Meandrospira deformata Salaj, nov. sp. Nr. 2700 (2) — Partizanska
Lupé¢a. Anis. Vergross. 90:1 (a, b, ¢); 96:1 (d).

Fig. 4. Valvulina (?) nov. sp. Nr. 2146 — G/7 — Gombasek. Ladin. Vergrnss 100:1.

Taf. ITI.

Fig. 1. Agathammina austroalpina Kristan-Tollmann. Nr. 2150 — Silickd Brezovi;
Basis des Karn. Vergross. 50:1.

Fig. 2. Meandrospira pusilla (Ho) Nr. 2183/66 — Fabova hola; Ladin. Vergross. 80:1.
Fig. 3. Pilammina semiplana Kochansky-Devidé & Pantic. Nr. 1473 (191/58) —
Silické Brezové; Anis mit Macroporella alpina, Oligoporella pilosa var. varicans, Physopo-
rella pauciforata. Vergross. 38:1.

Fig. 4. Pilammina grandis Salaj, nov. sp. Nr. 1473 — Silickéd Brezové; Anis. Vergross. 38:1.
Fig. 5. Pilammina kuthani Salaj, nov. sp. Nr. 2157 — Silickd Brezovd; Basis des Karn.
Vergross. 50:1.

Fig. 6. Pilammina kuthani Salaj, nov. sp. Nr. 2169 — Velkd Luka, Murdn — Plateau;
Karn. Vergross. 50:1.

Taf. IV

Fig. 1. Arenovidalina tumida (Kristan-Tollmann). Nr. 4 — Hybe; oberes Nor —
unteres Rhaet, Dachsteinkalk; Vergross. 96:1.
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Fig. 2. (a) — Arenovidalina pragsoides (Oberhauser); (b) — Aulotortus oscillens (Ober -
hauser); Nr. 34/21 — Cervend Skala; Dachsteinkalke, Rhaet; Vergréss. 96:1.
Fig. 3. Aulotortus broennimanni Salaj, nov. sp. Nr. 1534 — Cervend Skala; Karn; Ver-
gross. 38:1.
Fig. 4. Arenovidalina hybensis Salaj, nov. sp. Nr. 4 — Hybe; oberes Nor — unteres
Rhaet, Dachsteinkalk; Vergross. 140:1.

Taf. V

Fig. 1. Arenovidalina ovulum Salaj, nov. sp. Nr. R — 205 — Dobré Voda. Helle Kalke
des Anis der hoheren subtatrischen Decke. Vergross. 195:1.

Fig. 2. Arenovidalina planidiscoides (Oberhauser) Nr. R — 218 — Dobrd Voda. Wet-
tersteinkalke des Ladin der hoheren subtatrischen Decke. Vergross. cca 27:1.

Fig. 3. Rakusia oberhauseri Salaj, nov. gen., nov. sp. Nr. 1062 — Cervend Skala. Muréi —
Plateau. Organodetritische Kalke des Nor. Vergross. 27:1.

Fig. 4. Aulotortus sinuosus Weynschenk. Nr. 2303 — Velkd Luka. Murdii — Plateau.
Organodetritische Kalke des Nor. Vergross. 27:1.

Taf. VI

Fig. 1. Semiinvoluta clari Kristan-Tollmann. Nr. 34/21b — Cervend Skala. Megalo-
dontenbrekzie des Rhaet. Vergross. 90:1.

Fig. 2. Triasina hantkeni Majzon. Nr. M-3476/66 — Cerven4 Skala vom Sattel. Organo-
detritischer Kalk des Rhaet. Vergross. 90:1.

Fig. 3. Foraminiferen— Assoziation mit Arenovidalina pragsoides (Oberhauser),
Aulotortus oscillens (Oberhauser), Semiinvoluta clari Kristan-Tollmann. Nr.
M-3125/65 — Cervena Skala. Megalodontenbrekzie des Rhaet. Vergross. 14:1.

Fig. 4. Angulodiscus pokornyi Salaj, nov. sp. Nr. 4 — Hybe. Rhaet. Vergross. 38:1.

Taf. VII

Fig. 1. Duostomina alta Kristan-Tollmann. Nr.967 (205/63) — Poniky. Anis. Vergr.96:1.
Fig. 2. dtto Nr. 1625 (18/58) — Keéovo. Anis. Vergross. 96:1.

Fig. 3. Variostoma sp.. Nr. 75 (58/1956-5) — N von Silica. Anis. Vergross. 90:1.

Fig. 4. Pseudoglandulina conica Maclay.Nr. 37 (41/56-2) — Jovice. Anis. Vergross. 96:1.
Fig. 5. Ammodiscoides conicus Cushman & Waters. Nr. 825 (47/57) — Berc. Anis.
Vergross. 96:1.

Fig. 6. Nodosaria sumatrensis rossica X. M. Maclay. Nr. 378 — Spanie Pole. Wetter-
steinkalk. Vergross. 38:1.

Fig. 7. Endothyranella pentacamerata Salaj, nov. sp. Nr. 356 (14/556-1) — Kamenany.
Anis. Vergross. 90:1.

Fig. 8. Endothyranella sp.-. Nr. 816 (305/57) — N von Hérka. Anis. Vergross. 90:1.

Fig. 9. Geinitzina tcherdynzevi K. M. Maclay. Nr. 1473 — PleSivec. Anis. Vergross. 38:1.

Taf. VIIT

Fig. 1. Assoziation des Ladin mit Arenovidalina pragsoides (Oberhauser), Aulotortus
oscillens (Oberhauser) und Pilammina ssp.,. Nr. 2463 — Budikovany. Vergross. 27:1.
Fig. 2. Foraminiferen-Assoziation des Ladin mit Pilammina sp., und Duostomina sp. Nr.
2463 — Budikovany. Vergross. 27:1.

Fig. 3. Assoziation des Karn mit Angulodiscus impressus Kristan-Tollman und
Arenovidalina pragsoides (Oberhauser). Nr. 123 — Silickd Brezovd. Vergross. 45:1.
Fig. 4. Foraminiferen-Assoziation des Nor mit Rakusia oberhauseri Salaj, nov. gen.,
nov. sp., Aulotortus sinuosus Weynschenk und Arenovidalina pragsoides (Oberhau -
ser). Nr. 1062 — Cervend Skala. Vergross. 12:1.
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GEOLOGICKE PRACE, ZPRAVY 42. BRATISLAVA 1967

B. LESKO — 0. SAMUEL — A. SLACZKA

L’INDIVIDUALITE DU FLYSCH DE MAGURA DE LA REGION SITUEE
ENTRE LES KARPATES OCCIDENTALES ET LES KARPATES
ORIENTALES

A partir de ’endroit ot 'unité de Dukla commence 2 s’individualiser tectoni-
quement de la zone externe du flysch 'amplitude du chevauchement du flysch
de Magura diminue progressivement vers le SE. Cet affaiblissement de la
structure tectonique est accompagné d’un rapprochement des faciés de certains
complexes stratigraphiques du flysch de Magura de ceux de 'unité de Dukla.
De ce fait, il est trés difficile de fixer la limite tectonique du bord de la nappe
de Magura, en particulier dans la partie située tout 4 I’E du territoire tché-
coslovaque et sur le territoire de 'URSS.

Tant qu’on admettait ’existence de différences faciales bien prononcées
entre le flysch de Magura et le groupe dite de Krosno (zone du flysch externe)
les critéres stratigraphiques et faciaux paraissaient suffisants pour la délimi-
tation tectonique de la nappe de Magura. Toutefois les recherches effectuées
dans la partie orientale du flysch de Magura ont montré que ces critéres ne
sont pas valables; il est donc indispensable de revoir aussi les points de vue
antérieurs sur les limites tectoniques du flysch de Magura de cette partie
des Karpates.

Cest H. Swidzinski (1934, 1947, 1953) qui s’est occupé tout spécialement du flysch
de Magura et I'a caractérisé comme nappe dont le volume stratigraphique et le style
tectonique différent de ceux du groupe flyscheux externe.

Le principal trait caractéristique de ce groupe, trait qui le distingue du flysch de Magura,
est d’aprés H. Swidzinski, la présence des couches & ménilites et des couches de Krosno.
Cet auteur (1948, p. 33) nie la possibilité du rapprochement stratigraphico-facial des
séries de Magura & celles du flysch externe et souligne qu’on ne connait ni passages ni
indice d’une telle tendance. H. Teisseyre (1930, 1933) avait un autre point de vue:
il admettait que de tels passages sont possibles dans la région de Dukla et voyait dans
certaines couches un rapprochement entre le faciés de Magura et les faciés silésiens.
Déterminant le bord de la nappe de Magura A. Matéjka (1964) supposait que le faciés
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des séries de Magura se distingue nettement de celui des séries de Dukla. C’est pour cela
qu’en Slovaquie orientale (feuille Kogice et Zborov) il rapporta quelques plis méridionaux
de Dukla & la nappe de Magura.

Traits stratigraphiques et faciaux

Pour mettre en évidence l'individualité tectonique du flysch de Magura il
faut prendre en considération I’ensemble des questions complexes de I’évolution
stratigraphique et tectonique de cette partie des Karpates flyscheuses. Il
n’est pas possible de reconnaitre la zone bordiére de la nappe de Magura
ou la partie S de I’'unité de Dukla simplement & la présence ou a I’absence des
couches & ménilites, des couches de Krosno, de Zlin ou de Beloveza. Il faut tenir
compte de ’ensemble des phénoménes stratigraphiques, faciaux et tectoniques.

Tandis que les faciés de la partie inférieure du Paléogeéne de la région de
Magura différent nettement de ceux de la région de Dukla, I’Eocéne supérieur
et 1’Oligocéne ont des faciés identiques ou semblables dans les deux régions.
Dans les parties méridionale et moyenne du flysch de Magura le ,,Priabonien‘
et 1’Oligocéne inférieur sont représentés par des argiles bariolées et des marnes
4 Globigérines surmontées de couches de Malcov avec des intercalations de
roches 4 ménilites et de calcaires lamellaires finement gréseux (,,schistes de
Jaslo®).

D’aprés ces critéres paléontologiques le volume stratigraphique de la série
serait Eocéne supérieur — Oligocéne inférieur. Dans la partie sud de la région
cette série repose en discordance angulaire sur les couches paléogénes plus
anciennes de la nappe de Magura, dans la partie moyenne la superposition est
par places normale avec passages graduels de bas en haut. Dans les zones
septentrionales et bordiéres du flysch de Magura le faciés des couches 4 méni-
lites et de Krosno n’est pas représenté par un niveau stratigraphique constant
dans la série paléogéne. Toutefois les couches de Zlin (sous-maguriennes) de la
partie supérieure acquiérent un faciés semblable ou identique (pour une grande
partie de lithotypes) a celui des couches de Papin ou de Malcov. Déja dans
la partie moyenne du flysch de Magura (synclinal de Brezovka) la série de
Malcov contient beaucoup de lithotypes ayant un faciés identique 4 ceux qui
sont connus dans la partie supérieure des couches de Zlin des zones synclinales
septentrionales du flysch de Magura. Le nannoplancton confirme I’identité de la
valeur stratigraphique de ces couches. Les horizons supérieurs des couches de
Zlin ont un rapport tectonique parfaitement normal avec leur soubassement
paléogéne plus ancien et une structure conforme.

On constate, enfin, que le Paléogéne supérieur du flysch de I'unité de Dukla
posséde certains traits communs avec le faciés de Magura. Nous avions distin-
gué et caractérisé ce faciés mixte de la série paléogéne en le nommant ,,couches
de Papin® (B. LesSko 1958). Celles-ci se présentent comme un complexe fly-
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scheux essentiellement pélitique de 200— 300 m de puissance qui comprend les
zones biostratigraphiques & Globigerinoides index et Globigerina officinalis.

Au point de vue lithologique, le complexe de Papin affecte d’une part le
caractére du faciés des couches de Krosno et des couches 4 ménilites, et d’autre
part celui du flysche de Magura (couches de Zlin); parfois & c6té des argilites
calcaires tendres se désagrégeant en fragments conchoidaux de couleur brune,
gris brun et gris bleu et des grés calcaires finement lamellaires on observe des
argilites et des marnes dures écailleuses se désagrégeant en fragments concho-
idaux d’un bleu foncé ou d’un gris vert en alternance avec des grés glauconieux
siliceux et calcaires. Dans la zone de Hostovice et celle de Pasieky appartenant
a 'unité de Dukla les couches de Papin se développent peu & peu des couches
a hiéroglyphes (A. Slaczka 1959) ou sous-ménilitiques. Prés de sa limite
supérieure on observe les horizons inférieurs des couches 4 ménilites ou, dans le
synclinal de Revejka, les grés de Mszanka. Dans les structures plus méridio-
nales de I'unité de Dukla sur territoire tchécoslovaque, les couches de Papin
ont beaucoup d’analogie avec les couches de Zlin, et lorsqu’il s’agit de débrouil-
ler la tectonique il est difficile de les distinguer des horizons supérieurs des
couches de Zlin de la nappe de Magura. Soulignons que les couches de Papin
apparaissent & la surface du jour dans les zones synclinales de I’'unité de Dukla
précisément a partir de ’endroit ou le flysch de Magura est réduit tectoni-
quement ou n’a été déposé qu’en faible épaisseur entre Swiatkowa (Pologne)
et Svalavka (URSS) dans le voisinage immédiat des couches de Zlin de la
nappe de Magura ou parallélement & ce complexe. Les faciés décrits de I’Eocéne
supérieur et de 1’Oligocéne, qui sont communs au flysch de Magura et 4 celui
de Dukla, les passages graduels des faciés — tous ces phénoménes masquent
et semblent méme effacer l'individualité tectonique du flysch de Magura a la
limite Karpates occidentales — Karpates orientales.

Traits mierostratigraphiques

Nous avons dit plus haut que jusqu’a I’Eocéne moyen I’évolution de la
sedimentation dans l'unité de Magura différait sensiblement de celle qui
avait lieu dans I'unité de Dukla. A partir de I’Eocéne moyen 1’évolution litholo-
gique et faciale présentait beaucoup d’analogies dans les deux régions (faciés
des couches a ménilites et de Krosno — couches de Malcov). Soulignons
que ce faciés est trés pauvre en fossiles et que l'insufisance de documents
paléontologiques rendait tres difficile la subdivision détaillée de la série & méni-
lites — de Krosno (série de Malcov) et, partant, la connaissance exacte de la
position stratigraphique des couches de Papin. Etant donné la grande importan-
ce de ces derniéres examinons briévement leur position stratigraphique d’une
part par rapport au faciés des aux couches & ménilites et de Krosno de I'unité
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de Dukla et d’autre part par rapport aux marnes 4 Globigérines, aux couches
de Malcov et de Zlin de I'unité de Magura.

Notre analyse stratigraphique est basée en premier lieu sur les Foraminiféres
planctoniques* qui sont les organismes relativement les plus fréquents dans
cette série.

1. Marnes & Globigérines. Ce faciés plus ou moins uniforme au point
de vue lithologique est caractéristique pour la partie inférieure de I’'Eocéne
supérieur. Par places, il fait défaut ce qui est dit & des causes primaires et
secondaires. Les marnes & Globigérines correspondent stratigraphiquement
a la partie inférieure de I’Eocéne supérieur (= zone & Globigerinoides index
dans la sens de O. Samuel & J. Salaj in litt.), et il n’est pas exclu que ce
faciés n’apparaisse dans la partie supérieure de I’Eocéne supérieur. Dans la
zone de Magura et les structures méridionales de I'unité de Dukla les marnes
4 Globigérines contiennent une trés riche microfaune planctonique représentés
notamment par des formes & test épais du genre Globigerina. La liste compléte
est donnée dans les tables (3, 4).

2. Les couches de Malcov** se développent des marnes 4 Globigérines décrites
ci-dessus. Les schistes 4 ménilites sont généralement liés & la partie inférieure
des couches de Malcov; ne forment pas d’horizon continu. Par exemple dans
la coupe de Koprivnica (comp. O. Samuel 1961) les schistes & ménilites
surmontent directement les marnes a Globigérines et contiennent une assez
riche association de Foraminiféres parmi lesquels prédomine Globigerina
officinalis Subbotina, 1953 (comp. tables 3, 4). Se basant sur I’analyse micro-
stratigraphique nous placons les schistes 4 ménilites, et par conséquent la
partie inférieure des couches de Malcov, dans la partie supérieure de I’Eocéne
supérieur, c’est-a-dire dans la zone & Globigerina officinalis d’aprés la subdivi-
sion des auteurs mentionnés.

La partie supérieure des couches de Malcov renferme une association de
Foraminiféres caractéristique pour la zone karpatique & Globegerina postcreta-
cea (= Oligocéne inférieur). On y observe les mémes espéces de Foraminiféres
que dans les couches du sommet du Paléogeéne des Karpates centrales et dans
les couches de Krosno.

3. Les couches de Zlin de l'unite de Ra&a n’ont pas fourni, pour
le moment, de preuves paléontologiques permettant de déterminer exactement
leur volume stratigraphique. Le seul échantillon contenant des microfossiles
provient des environs de Vysna Radvani. On y distingue des formes planctoni-
ques qui prouvent I’dge , priabonien supérieur’ (= zone a Globigerina officina-

* Pour plus de détails sur ce groupe de Foraminiféres des Karpates slovaque voir
ouvrage de O. Samuel & J. Salaj (in litt.)

## Les points de vue sur 'appartenance tectonique de ces couches sont examinés
dans la note de B. Lesko & O. Samuel (in litt.)
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lis) de la roche. Ce fait ainsi que les résultats de ’étude des Astérophorides
(H. Bystrickd in B. Lesko & O. Samuel in litt.) et des grains de pollens et
spores (P. Snopkova) nous font supposer que la masse principale des couches
de Zlin s’est déposée & I’Eocéne supérieur. Prenant en considération leur forte
puissance et les conditions paléogéographiques générales nous admettons que
leur sédimentation continuait encore a I’Oligocéne inférieur.

Table 1. Esquisse tectonique de la région située entre les Karpates occidentales et les
Karpates orientales

o W22 Biids [ Bds

0 10 20 30 hm

1 — Nappe silésienne, 2 — Unité de Dukla, 3 — Nappe de Magura, 4 — Zone des Klippes
de Pieniny, 5 — Roches éruptives tertiaires
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Table 2. Liste des microfossiles des couches de Papin
0. Samuel M. Vanova (1965)* P.Snopkovi (1962)
3
L Nummvlites pulchelus, N.
2 | Globigerina danvillensis, | bovitiei N- of. problema-
% | @ ouachicasneia, Q. offi- | Nowss 3. Yosularius N,
g inalis, Gl. f. 2 il variolarius, N. striatus
e il Z%’loln'ge, rma s' ’| striatus, N. incrassatus
5 ig-o P1 incrassatus, N. perforatus | Cicatricosisporites doro-
& |.X sismondai, Discocyclina | gensis, Concavisporites
2 2 nurmmulitica acutus, Corrugatisporites
o |5 solidus, Monocolpopolle-
T T S e, o R nites tranquillus, M. areo-
8 = R N R < PR R D latus, Triatriopollenites co-
@m | % rqgv;phm,us microcoryphaeus,
Z | E | Gubigerina_cf. linaperta, syl i o
o | w | G. cf. dissimilis, G. cf. Sikdetons df. = s
O |2 | tripantina, oy
= 'g G. cf. venezuelana G.
= | yeguaensis, Turborotalia
& | (T.) centralis
§ § i PSSR GatR SR ?
L
i~ ‘
|

* espéees resédimentés

4. Couches de Papin. Leur position stratigraphique a fait récemment
I’objet de 1’étude de T. Kordb — J. Nemé&ok & O. Samuel (1966). Nous ne
la complétons ici que par quelques nouvelles données obtenues en Pologne
(environs de Barwinok, ruisseau prés de Zyndranowa, comp. table 3), et par les
résultats de ’analyse des grains de pollens et spores (comp. table 2). Partageant
I’opinion des auteurs mentionnés nous pouvons constater que le début de la

>

G = Marnes & Globigérines, Z = Couches de Zlin, P = Couches de Papin, Me = Schistes
4 ménilites de partie inférieur des couches de Malcov, M = Couches de Malcov, K =
Couches & ménilites faciés de Krosno.

1G — Koprivnica (8-6a) — synclinal de Malcov-Richvald-Raslavice-Giraltovee, 2G —
Hazlin (¢. 17a) — synelinal de Brezovka, 3G — Hazlin (¢. 17b) — synclinal de Brezovka,
4G — Snina; zone de Mikové-Snina, 5Z — Vy&nd Radvan (b. 11/1964 — Korab) — Unité
de Rada, 6P — Papin; zone de Mikové-Snina, 7P — Barwinek (le ruisseau prés Zyndranowa
— Pologne, 8Me — Koprivnica (S-6¢) — synclinal de Malcov-Richvald-Raslavice Giral-
tovee, 9M — Kochanovce (N-1, 5— 5,6 m)—synclinal de Brezovka, 10M — Ujak (S-17/1965),
11M — Beloveza (1. &. 23/1959 — Nemdok) — synclinal de Brezovka, 12M — Raslavice
(S-3 &. 3/1965) — synclinal de Malcov-Richvald-Raslavice-Giraltovee, 13M — N-1
(5—5,6 m) — synclinal de Brezovka, 14K — Vy#n4 Radvan (b. 27¢c — Kordb) — Unité
de Dukla. ‘

1 = 1 — 2 exemplaires, 2 = 2 — 5 exemplaires, 3 = 5 — 15 exemplaires, 4 = 15 — 25
exemplaires, 5 = 25 — 100 exemplaires.
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Liste des microfossiles de I'Eocéne supérieur et de I'Oligocéne inférieur du flysch de la Sovaquie orientale.

(selon B. Lesko & O. Samuel, in litt.)

€¥1

étage

KOCENE SUPERIEUR

OLIGOCENE INFERIEUR

Liste des microfossiles les zones

Globigerinoides

index

Globigerina

officinalis

Globigerina
posteretacea

les localites

26 |

r
o]
o
N

3G | op |

P ]sm] M

10M | 1M | 12M | 13M | ux

Globigerina corpulenta Subbotina, 1953

Gl. danvillensis Howe & Wallace, 1932

Gl. ¢f. dissimilis Cushman&Bermudez, 1937
Gl. ¢f. eocaena Giimbel, 1868

Gl. linaperta Finlay, 1939

Gl. linaperta compacta Subbotina, 1953

Gl. liverovskae (Bykova, 1960)

Gl. officinalis Subbotina, 1953

Gl. ouachitaensis Howe & Wallace. 1932

Gl. posteretacea Mjatliuk, 1950

Gl. pseudoampliapertura Blow & Banner, 1962
Gl. pseudoedita Subbotina, 1960

Gl. pseudoeocaena compacta Subbotina, 1953
Gl. ¢f. trilocularis Orbigny, 1826

Gl. tripartita Koch, 1926

Gl. ¢f. venezuelana Hedberg, 1937

Gl. ex gr. yeguaensis Wein. & App., 1929
Globigerina sp.,

Globigerina sp.,

Globigerinoides index Finlay, 1939

? Globorotalia hexacamerata Subbotina, 1960
Turborotalia (T.) centralis (Cush. Ber., 1937)
T. (T.) cocoaensis (Cushman, 1928)

T. (T.) ? densoconveva Subbotina, 1960

T. (A.) rotundimarginata (Subbotina, 1953)
T. (A.) rugosoaculeata (Subbotina, 1953)
Truncorotaloides aff. topilen. (Cushman, 1925)
Globorotaloides suteri Bolli, 1957
Globanomalina evoluta Subbotina, 1960
Globanomalina micra (Cole, 1927)
Chiloguembelina gracillima (Andreae, 1884)
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sédimentation des couches de Papin correspond & la zone a Globigerinoides
index (synclinal de Revejka) et son maximum & la zone & Globigerina officinalis.

5. Faciés des couches & ménilites et de Krosno. Les récentes
recherches paléontologiques aménent & la conclusion que la sédimentation de
ce faciés avait commencé avec la zone & Globigerina officinalis et durait encore
a I’Oligocéne inférieur. L’age oligocéne inférieur des couches est prouvé par
la microfaune de Vy#na Radvan (point 27¢ — Koréb).

L’analyse microstratigraphique permet de conclure que le dépdt du faciés
des couches 3 ménilites et de Krosno de I'unité de Dukla, comme celui des
couches de Malcov de la zone de Magura, correspond & la partie supérieure
de I'Eocéne supérieur et a I’Oligocéne inférieur. Il s’agit donc de complexes
trés semblables lithologiquement et occupant la méme position stratigraphi-
que. Les couches de Papin et de Zlin alternent par places avecle complexe
des couches & ménilites et de Krosno.

Traits structuraux et tectoniques

Ce ne sont pas uniquement les traits faciaux et stratigraphiques, mais dans
une grande mesure aussi les caractéres structuraux et tectoniques qui permet-
tent de définir tectoniquement ladite zone.

L’évolution tectonique du flysch de Magura a été influencée par plusieurs
phases orogéniques qui différaient par leur succession dans le temps, par
I’aire affectée et par leur intensite de celles qui ont pris part a la formation de
Iunité de Dukla. Au cours du plissement illyrien se produisit une différenciation
interne fondamentale — la partie interne du flysch de Magura s’individualisa
tectoniquement et chevaucha comme unités de second ordre les couches
externes moins plissées. On sait que les mouvements de Save mirent fin & la
sédimentation dans la partie interne du géosynclinal du flysch, mais on ne
connait pas leur intensité, notamment en ce qui concerne les parties interne
et méridionale du flysch de Magura (prés de Modra n/C. le Miocéne et le Paléo-
géne sont plissés de la méme fagon). Les mouvements de Save ont affecté
Pavant-pays de Magura en y différenciant tectoniquement l'unité de Dukla.
Ce ne sont que les mouvements orogéniques styriens qui donnérent au flysch
de Magura une structure en plis et le poussérent (20—70km) tout entier
comme nappe décollée sur I'unité de Dukla déja plissée. Au cours des phases
styriennes (avant le Sarmatien) la structure plissée originelle du Paléogéne
de Magura s’est transformée en synclinaux et anticlinaux asymétriques.
D’apres la conformité et les phénoménes de plissement qui affecta les complexes
paléogénes supérieurs ensemble avec leur soubassement paléogéne plus ancien
on peut supposer que I'intensité du plissement était maximum dans les zones
septentrionales bordiéres du flysch de Magura et s’affaiblissait vers les zones
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internes attenantes 4 la zone des Klippes. Durant ces mouvements orogéniques
et ceux qui suivirent, & la fin du Sarmatien et au Pliocéne, il y eut, d’une part
destruction des surfaces de chevauchement des unités de second ordre et des
structures plissées et, d’autre part, poussée de certaines formes tectoniques
de la zone de Magura dans le soubassement de la zone de Dukla plissé et renver-
sé vers le SW. Les mouvements qui se produisirent en sens inverse et les mou-
vements verticaux des phases plus récentes ont finalement transformé les
zones fortement plissées en horsts et grabens disposés en coulisses. Ce style
tectonique est particuliérement caractéristique les parties bordiéres de la
nappe de Magura, parties qui s’étendent depuis la riviere Wisloka en Pologne
vers le SE par la Slovaquie orientale jusque dans la région Transkarpatique
de 'URSS. A partir de ’endroit ou la nappe de Magura est réduite, et notam-
ment dans la région du col de Dukla, d’en dessous la nappe de Magura apparais-
sent des éléments tectoniques nouveaux avec le Paléogéne mixte décrit plus
haut. Ils forment un faisceau d’anticlinaux et de synclinaux allongés et dispo-
sés obliquement par rapport au bord de la nappe de Magura. Nous les avons
rattachés, du point de vue tectonique, a la zone méridionale de second ordre
de P’unité de Dukla — & la zone de Mikova-Snina. Au fur et & mesure que le
bord de la nappe de Magura, en Slovaquie orientale, s’écarte vers le S la zone
de Mikova-Snina apparait en séries de plus en plus complétes. Les phénoménes
qu’on y observe montrent que le toit tectonique de cette zone — la nappe
de Magura — exercait une forte pression. Malgré la position verticale voire
renversée des couches de la nappe de Magura celle-ci repose sur la zone de
Mikova-Snina suivant une surface trés plane. Le parcours sinueux du bord du
chevauchement de Magura, les fenétres et demi-fenétres tectoniques ou ap-
parait la nappe de Dukla ainsi que les vestiges tectoniques du Paléogéne de
Magura, généralement pincés dans les structures de la zone de Mikova-Snina
en sont la preuve.

Sur la ligne de Jaslo a la frontiére tchécoslovaco-polonaise le bord de la
nappe de Magura est net — le contraste lithologique (faciés, stratigraphie)
des complexes de Magura et de Dukla le mettent en évidence. Les assises
paléogénes a faciés mixte de 'unité de Dukla n’apparaissent a la surface
du jour que dans la fenétre tectonique de Swiatkowa. Entre Barwinek et
Mikovi, la partie bordiére de la nappe de Magura représentée ici par les couches
de Beloveza et de Zlin (couches sous-maguriennes et maguriennes) s’infléchit
vers le S, et par suite de la dépression transversale de toute la zone du flysch les
couches & ménilites, les couches de Papin ainsi que les assises paléogénes
inférieures et crétacées de I'unité de Dukla apparaissent au jour au NE de
Mikovi, et la ligne de chevauchement de la nappe de Magura s’écarte vers
le NE presque jusqu’a la vallée du Laborec. La ligne sinueuse du chevauche-
ment passe au S de Medzilaborce vers Pichné et au N de Snina. De la et jusqu’

10 Geologické prace Zpravy 42 145




4 la frontiére tchécoslovaco-soviétique, de profondes dislocations transversales
déterminent une inflexion sigmoide de la nappe de Magura vers le NE ce qui
cache les structures méridionales de la zone Mikova-Snina. Sur le territoire de
I'URSS#*, entre Maly Berezny et Turica, les structures externes de la nappe
de Magura disparaissent, et le flysch de Magura, plus exactement son unité
de second ordre, celle de Kochanovcee se trouve poussée sur 'unité de Dukla.
Le puissant développement des couches de Papin entre Turica et Svalavka
permet de conclure que les complexes méridionaux & faciés mixte Magura-
Krosno de l'unité de Dukla occupent de larges étendues. Dans la région
Transkarpatique de 'URSS, comme sur le territoire de la Pologne et de la
Slovaquie orientale, I'individualité tectonique du flysch de Magura est bien
nette dans toute ’étendue du chevauchement.

Tous les faits observés permettent de conclure que malgré le rapprochement
des faciés des membres des séries de Magura et de Dukla, membres qui sont
des équivalents stratigraphiques, le flysch de Magura conserve son individualité
tectonique et ses traits spécifiques de structure. Les unités de second ordre
de Raca et de Bystrica s’évanouissent I'une apreés I'autre prés du bord externe
de la nappe de Magura, et tout I’édifice tectonique du flysch de Magura se
réduit & quelques plis méridionaux de I'unité de Kochanovce poussés vers le
NE et finit par disparaitre totalement de la zone du flysch Karpatique.

Traduit du slovaque par Valentina Andrusova.
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ERVIN KNOBLOCH

DIE FLOREN DES MAHRISCHEN TERTIARS

Einleitung

In den Jahren 1961—1966 hatte ich Moglichkeit, mich mit den tertifiren
Ablagerungen Mihrens in paldobotanischer Hinsicht ausfiihrlich zu beschifti-
gen. Es handelt sich um ein Gebiet, aus dem in der Vergangenheit nur wenige
fossile Pflanzenreste beschrieben wurden [in einigen kleinen Notizenvon F.
Unger (1861), D. Stir (1867), A. Rzehak (1888, 1922), A. Hofman (1900)
und E. Schnabel (1936) werden rund 8 Arten oder Gattungen beschrieben].
Die erste grioBere paldobotanische Schrift, die allerdings unveréffentlicht
blieb, stammt aus der Feder von J. Paulik (1951). In den letzten Jahren
behandelte einige Funde aus Postorna C. Bizek (1960, 1962, 1962a). Meine
bisherigen Untersuchungen faflite ich in einigen vorldufigen Mitteilungen (E.
Knobloch 1962, 1963, 1963a, 1964, 1967) und ausfiihrlichen taxonomischen
Bearbeitungen einiger Arten (E. Knobloch — Z. Kvaéek 1965; Z. Kvadek
— E. Knobloch 1967; E. Opravil — E. Knobloch 1967) zusammen.
Arten aus diesem Gebiet enthalten auch unveréffentlichte Dissertationen
von E. Knobloch (1965) und Z. Kvadek (1965). In dieser Arbeit fasse ich
meine bisherigen Untersuchungen erstmalig vollstindig zusammen.

Paldogen

Aus dem Paldogen Mihrens gelang es bisher nur von einer einzigen Stelle
gut erhaltene Pflanzenreste zu gewinnen. Diese stammen aus graubraunen
Menilitschiefern aus Kel ¢ bei Valadské Mezitiéi, die aufgrund ihrer Mikrofauna
in das Obereozin gestellt wurden (E. Hanzlikové 1959). Mitteilungen iiber
diese Flora finden sich bei V. Kalabis (1950), J. Paulik (1951) und E. Knob-
loch (1962). Bisher konnten folgende Arten bestimmt werden: Pinus cf.

palaeostrobus (Ett.) Heer, cf. Sequoia abietina (Brongn. in Cuv.) Knobl.
(vel ? Torreya bilinica Sap. et Mar.), Glyptostrobus europeus (Brongn.) Ung.,
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Embothrites borealis Ung. und Dicotylophyllum sp. 1—3. Diese artenarme
Flora ist in stratigraphischer Hinsicht nur dazu geeignet, ein praeobereozines
Alter der Menilitschiefer zu verneinen. In paldobotanischer Sicht ist das Vor-
kommen von Embothrites borealis Ung. bemerkenswert. Es handelt sich um
eine Art, die in den europiischen Tertidrfloren immer an Warmphasen gebun-
den ist.

Aquitan

Aus dem Aquitan sind floristische Reste nur aus Krumvii (30 km SO
von Brno) bekannt. Die Flora stammt aus der Ziegelei am NNO Rand der
Ortschaft und ist an helle graubraune, gut geschichtete Tone gebunden. Diese
sind im idlteren Schrifttum unter der Bezeichnung Hustopefe- (Auspitzer)
Mergel bekannt und wurden in neuerer Zeit zur sog. tonigen Entwicklung
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Die wichtigsten Florenvorkommen im mﬁ.llriscl;en Tertiéir. 1 — Znojmo, 2 — Slup,

3 — Hradek, Velké Dyjakovice, 4 — Dolnf Dunajovice, 5 — Postornd, 6 — Moravskd
Nové Ves, 7 — Hodonin, 8 — Dubtiany, 9 — Kyjov, 10 — Cejé, 11 — Krumvi¥, 12 —
Smolin, 13 — Ofechov, 14 — Kel¢, 15 — Novy Ji¢in, Bohrung K1 147; 16 — Opava-
Katefinky, 17 — Smolkov, Bohrung Smolkov 1.
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der Zdénice-Hustopete-Schichtenfolge gestellt. Diese wird aufgrund der
neueren faunistischen Untersuchungen von I. Cicha in das Aquitan gestellt
und als ein Glied der Zdanice-Einheit aufgefaBt.

Die Lokalitdt wurde von V. Kalabis (1950) entdeckt und von J. Paulik
(1951) erstmalig ausfiithrlicher beschrieben. Nach dieser Zeit gelang es nicht
mehr, eine groBerer Zahl gut erhaltener Pflanzenreste zu finden. Von faunisti-
schen Resten sind fiir Krumvii vor allem die von V. Kalabis (1957, 1966)
bearbeiteten Fischreste bemerkenswert.

Diese Flora lieferte folgende Arten: Cystoseirites partschii Sternb., C. fla-
gelliformis Ung., Algites sp., Pinus larioides Menzel, P. cf. palaeostrobus
(Ett.) Heer, P. rigios (Ung.) Ett., Pinus sp., Cunninghamia miocenica Ett.,
Sequoia abietina (Brongn.) Knobl. [= 8. langsdorfii (Brongn.) Heer], cf.
Sequoia sp. (vel cf. Cryptomeria sp. vel cf. Araucaria sp.), Magnolia sp., cf.
Frazinus sp., Daphnogene bilinica (Ung.) Kvaé. et Knobl., Laurophyllum
sp., Cupania neptuni Ung.

Die Algenreste Cystoseirites partschii Stbg. und C. flagelliformis Ung.
besitzen einen miozanen Charakter. Dieser kann aber auch sekundir sein,
denn die marinen thalosen Algen wurden infolge ihrer geringen Fossilisations-
fihigkeit bisher verhiltnisméBig selten nachgewiesen. Pinus- Nadeln besitzen
ebenfalls keinen stratigraphischen Wert. Sequoia abietina (Brongn.) Knobl.
ist vom Ober-Eozén bis ins Pliozén (mit dem Maximum im Miozén) verbreitet.
Cunninghamia miocenica Ett. wurde bisher nur im Miozén festgestellt. Cupania
neptuni Ung. ist aus dem Aquitan bekannt, die Vertreter der Gattungen
Daphnogene, Fraxinus und Magnolia sind aus dem Oligozin und Miozéin be-
kannt.

Burdigal bis Helvet s. s.

In den Jahren 1961 —1962 gelang es mir in Znojmo und Pfimétice aus
kiinstlichen Aufschliissen eine reiche Flora zu gewinnen. In beiden Fillen
handelt es sich um eine tuffitische Schichtenfolge (max. 5 m michtig), die
auf Kristallin liegt und wahrscheinlich nur isolierte Depressionen ausfiillt.

Aus den bisherigen Untersuchungen geht hervor, dal in der weiteren
Umgebung von Znojmo eine Reihe von Fazies vorkommen, deren gegenseitige
Korrelation auf manche Schwierigkeiten stoft.

V. 8palek (1934) stellt z. B. in das Helvet (von unten nach oben): Fischschiefer
(Mergel mit Fischresten), brackische griinliche mergelige Tone und im Hangenden die
Oncophora-Sande. Dazu ist zu bemerken, da die Oncophora-Sande in ihrer typischen
Entwicklung (wie sie aus der Umgebung von Brno bekannt sind) in neuerer Zeit bei den
Kartierungsarbeiten nicht nachgewiesen werden konnten. Aus Znojmo wurden bisher
keine Pflanzenreste erwiihnt, obwohl sie vermutlich schon frither gefunden worden sind.
Da auBler Planzenresten in den Tuffiten aus Znojmo in geringer Menge auch tierische
Fossilien [Pyrenella cf. moravica (Hérnes), Cardium sp. und Ammonia beccarii (L.)]
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vorkommen, werden die tuffitischen Lagen wahrscheinlich den als griinlich mergeligen
Tonen Spalek’s entsprechen.

In lithologischer Hinsicht muf noch hinzugefiigt werden, daB sich der tuffitische
Charakter dieser tonigen Sedimente nur ausnahmsweise makroskopisch erkennen liBt.
Petrographisch wurde er zuerst von J. Biezina (1959) aus Piimétice (irrtiimlich als
Unanov angefiihrt) nachgewiesen. Er konnte das tonige Gastein als vitritischen Tuffit
bestimmen, wobei es sich vorwiegend um vulkanische Glassplitter handelte. In Znojmo
handelt es sich bei dem Einbettungsgesteine der fossilen Pflanzen nach Biezina (1964,
unveréffentlicht) um einem Tuffit vom biotitischen Rhyolit [vulkanogener Anteil 95 9,
vorwiegend vulkanisches Glas, akzessorisch wurde Biotit (1 9,) und saures Plagioklas
(0,1 %), festgestellt. Neovulkanische Bestandteile: Quarz (5 %), Glaukonit (0,01 9;),
Turmalin braun pleochroisch (0,001 9,), Granat, selten Zirkon].

Die in Znojmo gefundene Flora wurde in einem schmutzig-weiBen oder
gelblichen Tuffit eingebettet, der im feuchten Zustande griinlich ist. Die
Blitter sind nur in Form von reinen Abdriicken erhalten und eignen sich
nicht fiir histologische Untersuchungen. Aber auch die Abdriicke sind
schlecht erhalten; es lassen sich nur selten die Details des Leitbiindel-
verlaufs erkennen. In morphologischer Hinsicht sind die Blitter durchaus
nicht vielgestaltig, so daB eine exaktere Bestimmung auf groBe Schwierigkei-
ten stoBt. Es ist daher meistens méglich nur auf gewisse gemeinsame Merkma-
le mit den von anderen Lokalititen beschriebenen fossilen Arten hinzuwei-
sen, wobei aber die artliche Identifizierung meistens nicht moglich ist (schlech-
ter Erhaltungszustand, oft sehr schematische und undeutliche Darstellung
in verschiedenen ilteren Schriften, z. B. bei F. Unger 1850; C. v. Ettings-
hausen 1872, 1877). Ein Vergleich mit rezenten Vertretern st6Bt deswegen
ebenfalls auf Schwierigkeiten. Und doch ist diese Flora durch ihren reinen
Leguminosen- und xerophyllen Blattypus hochinteressant und soll noch in
Europa ihresgleichen suchen. Dieser eigentiimliche Charakter, der bei keiner
der bisher beschriebenen miozinen Flora so in den Vordergrund tritt, kann
wohl nur durch systematisch-okologische Analysen fossiler und rezenter
Floren eingehend gedeutet werden. ‘

Bei der Bearbeitung der Flora aus Znojmo sté8t man noch auf weitere
Schwierigkeit: Die grofle Variabilitiat einer Reihe von Blittern. Diese Varia-
bilitdt kénnen wir aber nur dann vollkommen erfassen, wenn wir wissen,
welcher rezenten Art oder Gattung der fossile Fund entspricht. Wenn wir
das nicht wissen, kénnen wir nur mit rein subjektiven MafBstiben den systemati-
schen Rang der einzelnen Formen beurteilen. So kann z. B. eine Art eine
abgerundete, zugespitzte und ausgerandete Spitze besitzen. Diese Variabilitit
weisen vor allem verschiedene Vertreter der Familien Celastraceae, Papiliona-
ceae, Sapotaceae u. dgl. auf.

Die Flora des Helvet setzt sich aus folgenden Arten zusammen: Lygodium
gaudinii Heer, Polypodiospida gen. et sp. indet., Pinus sp., Cephalotazus sp.,
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Myrica lignitum (Ung.) Sap., Myrica cf. kymeana (Ung.) Berg., Myrica sp.,
Quercus® cyri Ung., Myrsine formosa Heer, ,,Myrsine’ microphylla Heer,
aff. Myrsine plejadum Ett., Daphne aquitanica Ett., Daphne aff. giraldi
Nitsche foss. sensu Palam., aff. Acerates veterana Heer, Spirea aff. vetusta
Heer, ,,Cassia* aff. hyperborea Ung. sensu Heer, Robinia regelii Heer,
Sapotacites minor (Ung.) Ett., Dalbergia bella Heer, Leguminosites cf. brunneri
Heer, Viciaceae gen. et. sp. indet., ,,Bumelia‘* oreadum Ung., Sapotacites
bilinicus Ett., cf. Ilex sp., , Jlex* eyclophylla Ung., Celastrus moravicus sp.
nov., Celastrophyllum cuneifolium (Heer) comb. nov., Celastrus oxyphyllus
Ung. sensu Ett., Celastrus sp., Celastrophyllum sp. 1—4, Zizyphus protolotus
Ung., Smilax hastata (Brongn.) Sap., Poacites sp., Piscidia antiqua Ung., ?
,.Persoonia’‘ daphnes Ett., aff. Pittosporum puterliki Ung., aff. ,, Andromeda**
protogaea Ung. sensu Heer, , ,Persoonia* tusca Gaud., , Pirus® theobroma
Ung. sensu Palam., aff. Malpighiastrum bryosonimaefolium U ng., ,,Protea*
cf. lingulata Heer, aff. Calistemophyllum melaleucaeforme Ett., Dicotylop-
hyllum div. gen. et sp. indet.

Schon oben habe ich daraufhingewiesen, daf3 es aus verschiedenen Griinden
in den meisten Fillen nicht moglich war, die einzelnen Blitterreste so zu bestim-
men, daB sie im Einklang mit den Gattungsbezeichnungen des natiirlichen
Systems stehen wiirden. Bei der Flora aus Znojmo kénnen wir, zum Unter-
schied von anderen tertidren Floren (z. B. den pliozdnen in Mihren) nur einen
geringen Teil der Blétter so genau bestimmen, daB sie auch fiir andere Erwii-
gungen ausgeniitzt werden kénnen. Es kann aber meiner Ansicht nach kaum
Zweifel herrschen, daB in der Flora aus Znojmo Vertreter der Gattung Lygo-
diwm, Pinus, Myrica, Smilax, Celastrus (oder zumindest der Familie Cela-
straceae) vegetierten. Sehr wahrscheinlich ist auch die Anwesenheit der Gattung
Myrsine; erwiesen ist auch die Familie Viciaceae (wahrscheinlich auBer
anderen durch die Gattungen Dalbergia und Colutea vertreten). Auch die
Anwesenheit der Sapotaceen und Thymeleaceen kann nicht ausgeschlossen
werden. Bezeichnend ist weiter das Fehlen aller arktotertiiren Gattungen,
wie z. B. der im Untermiozéin allgemein verbreiteten Familien Betulaceae,
Juglandaceae, Aceraceae ete. Als dominierend kann man in der Flora Celastrus
moravicus sp. n. bezeichnen. Wir kénnen daher die untermiozine Flora aus
Znojmo als eine Flora vom Geprige Lygodium — Myrica — Myrsine — Cela-
straceae — Leguminosae bezeichnen. Diese Flora scheint, obwohl es bisher
noch nicht eindeutig beweisbar ist, iiberwiegend paldotropische Elemente
zu fiihren.

Eine sehr éhnliche Flora ist auch aus dem Burdigal der Balearen (Majorque), die
von J. Arénes und G. Depape (1956) bearbeitet wurde, bekannt. Hier wird das
gemeinsame Gepriige vor allem durch das Vorkommen der Gattungen Lygodium und die
kleinblitrige Myrica zusammen mit verschiedenen kleinblidttrigen Formen unterstrichen.
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Eine weitere gleichgestaltete Flora wurde unweit der Typuslokalitit des Helvet s. s.
(Weinhalde und Hiutlingen) von O. Heer (1859) beschrieben. Sehr édhnlich ist auch die
Flora aus Croissete (0. Heer 1859).

Die Flora aus Znojmo ist weiter auch dadurch interessant, daf} sie von allen
Tertidrfloren in Europa die am meisten gegen Norden vorgeschobene Flora
ist, die unter teilweise xerophytischen Lebensbedingungen vegetierte. Hin-
sichtlich des wirmeliebenden Charakters der Flora aus Znojmo und den
Fehlen der arktotertiiren Familien in letzteren ist es auch nicht ganz ausge-
schlossen bestimmte Parallelen zur Wirmephase zu sehen, die durch das
Vorkommen der Mastixioideen gegeben ist [z. B. in Hridek im Zittauer
Becken (F. Holy 1964) oder auf verschiedenen deutschen Lokalitéiten, z. B.
Wiesa, Merka, Herzogenrath, Diiren ua.- vgl. D. H. Mai 1964].

Wegen des xerophyllen Charakters dieser Pflanzengesellschaft habe ich
mich auch nach &kologisch #hnlich gestalteten Pflanzengesellschaften in
anderen europiischen Tertidrfloren umgesehen. Dabei hat es sich gezeigt,
daB in allen tertiiren Zeitabschnitten in Europa Gebiete mit trockenen und
warmen (bis heissen) Lokalklimaten existierten (z. B. die Flora aus Aix und
Hiring im Ober-Eozin, Puy de Mur im Mittel-Oligozéin, Sotzka im Aquitan,
Znojmo im Burdigal — Helvet s. s., Tiirkenschanze und Erdébénye im Sarmat
ua). Alle Fundstellen mit einer xerophylleren Flora lagen siidlich des fiinfzigsten
nérdlichen Breitengrades.

Karpat

Die Bezeichnung Karpat (Karpatische Serie) wurde von I. Cicha — J. Tejkal
(1959) fiir Ablagerungen eingefiihrt, die in den Westkarpaten zwischen dem Helvet
im Sinne des Stratotypus und dem Torton (ev. der Lanzendorfer Serie) liegen. Fiir
den osterreichischen Teil der Vortiefe und des Wiener Beckens gebrauchen J. Ka-
pounek — A. Papp — K. Turnovsky (1960) fiir gleichalte Ablagerungen die Bezeich-
nung Laaer Serie. Uber die Verbreitung dieser Stufe, ihre paldontologische Charakteristik
und geologisch-stratigraphische Problematik vgl. man T. Buday — I. Cicha — J.
Senes (1965) und I. Cicha et al. (1967).

Der Charakter der Sedimente der Karpatischen Serie und ihre fazielle Entwicklung
beeinflussen in nicht geringem MaBe auch das vereinzelte Vorkommen von Pflanzenfos-
silien. Die Blitter sind stets mehr oder weniger transportiert und stark fragmentarisch
erhalten. Sie wurden auch erst in jiingster Zeit gefunden.

Das erste Vorkommen von Blitterresten wurde in Dolni Dunajovice verzeichnet
(K. Jiitttner 1938; J. Kalabis 1950). Mit der Flora beschiiftigte sich eingehender J.
Paulik (1951) und E. Knobloch (1962, 1963, 1963a, 1967). In Siidméhren gelang es
Pflanzenreste aus der Karpatischen Serie aus Dolnf Dunajovice bei Mikulov, Slup,
Hridek und Velké Dyjadkovice bei Znojmo nachzuweisen. Aus Nordmihren sind
gleichalte Reste aus einer Bohrung bei Novy Jié¢in bekannt.

Aus der Karpatischen Serie der Vortiefe Mihrens gelang es bisher folgende
makroskopisch definierbare Blitterreste nachzuweisen: Pinus aff. gothanus
Ung., Pinus aff. saturni Ung., Libocedrites salicornioides (Ung.) Endl.,
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Carpinus sp., Liquidambar europaea Al. Braun, Echitonium sophiae Web.
sensu Heer, Daphnogene bilinica (Ung.) Kvaé. et Knobl., Daphnogene cin-
nomomea (Rossm.) Knobl., Laurophyllum sp., Potamogeton sp., Spiremato-
spermum cf. wetzleri (Heer) Chandl., Poacites caespitosus Heer, Arundo vel
Phragmites sp., Betulales vel Fagales sp. gen. indet., Dicotylophyllum sp. 1—2.

Die Flora der Karpatischen Serie kann man als eine wérmeliebende und
feuchtigkeitsliebende Assoziation bezeichnen, an derer Zusammensetzung sich
vor allem Vertreter der Lauraceen beteiligten. Eine vollauf gleichgestaltete
Flora ist von Laa a. Thaya (W. Berger, Wien, miindliche Mitteilung), wie ich
mich selbst davon iiberzeugen konnte und vom Teiritzberg im Korneuburger
Becken (W. Berger 1954) bekannt. Aus der Zusammensetzung dieser Floren,
die von weitentfernten Lokalititen stammen, geht hervor, daB in der Zeitspan-
ne der Karpatischen Serie in Siidmihren und dem angrenzenden Osterreich
ausgedehnte, botanisch ziemlich einténige Lorbeerwilder existierten. Denn
es kann ganz bestimmt nicht als ein Zufall betrachtet werden, daf auf fiinf
voneinander weitentfernten Fundstellen derselbe Pflanzentyp auftritt, ganz
abgesehen davon, dafl auch aus Schichten der Karpatischen Serie in Nord-
mahren (Bohrung K1 147 — Novy Jié¢in) auch Daphnogene cinnamomea
(Rossm.) Knobl. nachgewiesen wurde. Dieser so ausgeprigte Florentyp
sucht in Bohmen, der Slowakei und Mitteleuropa seinesgleichen (man kann
ihn nicht mit den Assoziationen vergleichen, die ebenfalls neben anderen Gat-
tungen die Gattung Daphnogene — auch als Cinnomum bezeichnet — fiihren).

Die Flora der Karpatischen Serie steht im scharfen Widerspruch zur Flora
des Helvet s. s. aus Znojmo und dies nicht nur in systematischer, sondern
auch, 6kologisch-phytogeographischer Hinsicht (vgl. S. 152, 153).

Torton s. 1.

Aus dem Torton (s. 1.) sind Floren aus der siidméhrischen und nordméhri-
schen Vortiefe der Karpaten bekannt.

Aus dem Torton Siidméahrens kennen wir Pflanzenreste nur von der
Fundstelle Smolin bei Pohotelice (siidlich von Brno). Sie sind sehr schlecht
erhalten, stark transportiert und finden sich in einem feink6rnigen, muskoviti-
schen miirben Sandstein am Gstlichen Dorfeingang (M. Stejskalové 1954;
J. Paulik — J. Tejkal 1954; I. Cicha — M. Stejskalova 1959). Wie
schon bemerkt, handelt es sich um eine sehr schlecht erhaltene Flora und es
konnte nicht viel brauchbares Material gewonnen werden. Die mir zur Verfii-
gung stehenden Stiicke zeigen jedoch klar, daf es zwischen der Flora des Karpat
und des Unter-Torton (der Lanzendorfer Serie) im siidméhrischen Raum zu
keinerlei bedeutenden floristischen Verdnderungen gekommen war. Es wurden
Blitter von Daphnogene bilinica (Ung.) Kvaé. et Knobl. und vom Laura-
ceen- und Betulaceentypus im Sinne von W. Berger (1954) nachgewiesen.
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Wihrend in Siidméhren die miozinen Transgressionen mit einem grofen
Vorsto3 im Unter-Torton (der Lanzendorfer Serie) bis auf das Gebiet der
Boéhmischen Masse seine Beendigung fanden, kam es in Nordméhren (im
Raum zwischen Hluéin und Opava) zu einer erneuten Transgression, jedoch
aus dem Gebiet (der Vortiefe), das sich entlang der polnischen und russischen
Karpaten dehnte und mit dem siidmihrischen Sedimentationsraum keine
Verbindung besal3. Es lagerte sich eine tonige Schichtenfolge ab, die zwischen
Opava und Kobefice gipsfiihrend ist. Die Flora wurde aus grauen, meistens
ausgezeichnet geschichteten tonigen Schluffen, die diese Gipslagen begleiten,
gewonnen. Bisher wurden Pflanzenreste in Smolkov, Opava-Katefinky
und Kobefice gesammelt. Aus diesem Gebiet sind folgende Arten bekannt:
Polypodiopsida gen. et sp. indet., Pinus rigios (Ung.) Ett., cf. Cephalotarus
vel Taxus sp., Fagus attenuata Gopp., cf. Fagus sp., Carpinus grandis Ung.
emend. Heer, Betulaceae (vel ? Ulmaceae) gen. et sp. indet., Platanus platani-
folia (Ett.) Knobl., Acer tricuspidatum Al. Braun emend. Kvaé., ? Liqui-
dambar cf. pseudoprotensa Andr., Monopleurophyllum quercifolium (Goepp.)
Kotl., Buxus pliocenica Sap. et Mar.

Soweit aus den bisherigen Aufsammlungen hervorzugehen scheint, kommt
es zwischen dem Unter- und Ober-Torton (in der bisherigen Auffassung) zu
einer grundsitzlichen floristischen Anderung. Im Ober-Torton konnten in
Nordmihren bisher keine Reste der allgemein verbreiteten Art Daphnogene
bilinica (Ung.) Kvaé. et Knobl. nachgewiesen werden. Es treten neue
Gattungen und Arten auf, die aus den ilteren Stufen nicht bekannt sind (cf.
Cephalotaxus sp., Platanus platanifolia, Monopleurophyllum quercifolium,
Fagus attenuata, Buzus pliocenica). Diese Arten scheinen auch fiir manche
anderen jiingsttertidiren Ablagerungen bezeichnend zu sein (Sosnic in Polen
oder manchen Fundstellen in der Slowakei). Einige von diesen Gattungen
(Buxus, Platanus ) halten bis in das Pliozdn durch, die anderen (Monopleuro-
phyllum, Fagus attenuata) kommen in den siidmihrischen pannonischen
Floren schon nicht mehr vor. Da z. B. die siiddmihrischen Floren ungefihr
gleiche 6kologisch-phytogeographische Verhiltnisse aufweisen und sehr reiche
Aufsammlungen gestatteten, kann das Fehlen der genannten Arten und
Gattungen nicht anders als stratigraphisch gedeutet werden.

Aus dem Sarmat kennen wir aus Mihren keine Floren. Nur D. Stiir
(1867) erwahnt aus der Umgebung von Podivin Pinus moravica und V.
Pokorny (1948) die Alge Chalmassia morelleti.

Pannon

Die reichsten Pflanzenfunde wurden aus dem Pannon gewonnen. Sie stam-
men aus pelitischen Sedimenten der Zone F (im Sinne der Gliederung von
A. Papp 1951) und wurden vor allem in der Ziegelei der Landwirtschaftlichen
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Genossenschaft Tynec in Moravska Nova Ves (unter dem Bahnhof),
in Poitornd und im Hangenden des Dubiiany-Fiézes in der Umgebung von
Dubiiany gesammelt.

Aus dem Pannon sind auch die iltesten Angaben im paldobotanischen Schrifttum
bekannt. So beschrieb F. Unger (1861) nahe von Cejé Samen der Gattung Stratiotes
(urspriinglich als Folliculites minutulus Brown), A. Rzehak (1888) erwihnt aus Po&torné
bei Bieclav Ahorn-, Eichenblitter und Reste der Gattung Glyptostrobus. Ebenfalls A.
Hofman (1900) beschrieb aus Kyjov Stratiotes- und Pinus-Reste. Von A. Rzehak
(1923) und E. Schnabel (1936) wurden Characeen erwihnt. C. Bazek (1960, 1962,
1962a) beschrieb aus Postorna Glyptostrobus europeus Brongn., Nyssa disseminata
(Ludw.) Kirchh., Stratiotes tuberculatus E. M. Reid, Spirematospermum wetzleri (Heer)
Chandl. und Rubus sp. Zusammen mit Z. Kvaéek (E. Knobloch — Z. Kvadéek 1965)
wurde Byttneriophyllum tiliaefolium (Al. Braun) Knobl. et Kvaé. monographisch
bearbeitet. Zusammen mit E. Opravil beschrieb ich die neue Art Trapa moravica (E.
Opravil — E. Knobloch 1967). Uber diese Flora habe ich auch eine Reihe vorliufiger
Mitteilungen veroffentlicht (E. Knobloch 1962, 1963, 1963a, 1964).

Die élteren paldofloristischen Angaben konnten durch die neuen Aufsamm-
lungen und Bearbeitungen weitgehend erginzt werden. An der Zusam-
mensetzung dieser Flora beteiligen sich vor allem diese Arten: Equisetum
parlatorii (Heer) Schimp., Pinus sp., Sequoia abietina (Brongn.) Knobl.
[= Sequoia langsdorfic (Brongn.) Heer], Glyptostrobus europeus (Brongn.)
Ung., Myrica lignitum (Ung.) Sap., Juglans acuminata Al. Br., Pterocarya
paradisiaca (Ung.) 11j., Carya serracfolia (Goepp.) Kriusel, Carya minor
Sap. et Mar., Alnus ducalis (Gaudin) Knobl. (= Alnus hérnesi Stur),
Alnus cecropiaefolia (Ett.) Berg., Carpinus kisseri Berger, Carpinus grandis
Ung. emend. Heer, Fagus haidingeri Kovats sensu novo, Quercus grandiden-
tate Ung., Qu. latifolin (Sord.) Knobl., Castanea kubinyi Kov. ex Ett.,
Castanea atavia Ung., Liquidambar europea Al. Braun, Platanus platanifolia
(Ett.) Knobl. (= P. aceroides Goepp.), Ulmus pyramidalis Goepp., U.
minuta Goepp.. ,.Laurus® primigenia Ung., Saliz moravica sp. n., ,.Saliz*
integra Goepp., Firmiana lobata (Ung.) Knobl., Sterculiphyllum sp.. Rhus
bergeri sp. n., Byttneriophyllum tiliaefolium (Al. Braun) Knobl. et Kvaé.,
Tilia longebracteata Andrae, Rubus laticostatus Kirchh., Burus pliocenica
Sap. et Mar., Abronia pliocenica Weyl., Trapa moravica Opr. et Knobl.,
Spirematospermwm wetzleri (Heer) Chandl., Vitis strictum (Goepp.) comb.
nov., Acer vindobonensis (Ett.) Berger, A. tricuspidatum Al. Br. emend.
Kvaé., forma tricuspidatum [= Acer trilobatum (Al. Braun); Heer], Acer
tricuspidatum Al. Braun emend. Kvad., forma productum (Al. Braun) ex
Ung. (Proch.). Acer tricuspidatum Al. Braun emend. Kvad., forma brachy-
phyllum (Heer) Proch., Acer jurenakii Stur, Acer integrilobum Web., ssp.
grangeonii n. ssp., Nyssa meriani (Heer) comb. nov., Phragmites oeningensis
Al Braun ex Heer.




In diesem Gebiet war es moglich einige 6kologisch verschiedene, in Superpo-
sition auftretende Pflanzengesellschaften nachzuweisen. Im Liiftungsschacht
GV 1 in Dubiany kommen 4 verschiedene Pflanzengesellschaften vor: 1. eine
Assoziation mit Wasserpflanzen (T'rapa, Brasemia). 2. Eine ufernahe Asso-
ziation (Phragmites). 3. eine Sumpfgesellschaft, die sich an der Entstehung
des eigentlichen Kohlenflozes beteiligte. An ihrer Zusammensetzung beteiligen
sich vor allem Vertreter der Gattungen Glyptostrobus, Nyssa, Byttneriophyllum,
Alnus. 4. Eine feuchtigkeitsliebende Assoziation (aber ohne Sumpfcharakter),
die schon auf relativ trockeneren Standorten vegetierte (Ginkgo, Carpinus,
Betula, Fraxinus, Liquidambar, Ulmus, Platanus). Die Pflanzengesellschaften
stellen natiirliche Biotope dar und zwar von der Vegetation der offenen Was-
serfliche, iiber die Uferzone, den Sumpfwald zur Assoziation, die schon auf
relativ trockenerem Boden vegetierte. Einige Pflanzengesellschaften kommen
auch in Moravska Nova Ves vor. Hier fehlt allerdings die Sumpfgesellschaft, die
die Kohlensedimentation begleitet.

Die hier nachgewiesenen Pflanzengesellschaften weisen sehr enge Beziehungen
zu dhnlichen Assoziationen im ostereichischen Teil des Wiener Beckens [vor
allem vom Laaerberg (W. Berger 1955) und Zillingsdorf (D. Stur 1867)]
auf. Die Floren aus dem Pannon haben einen ausgesprochenen miozinen
Charakter. AuBler den in dieser Arbeit erwdhnten neuen Arten kommen im
Pannon keine neuen Arten vor, so daB es in stratigraphischer Hinsicht nicht
méglich ist, diese Ablagerungen von den miozinen zu unterscheiden.

Geologische Zentralanstalt,
Praha
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IMRICH VASKOVSKY

UBER DAS QUARTAR DER DONAUNIEDERUNG

Die Donautiefebene ist ein Bestandteil des Beckens, dessen iiberwiegender
Teil — Kisalfold (kleine ungarische Tiefebene) sich auf dem ungarischen
Territorium befindet. Auf dem Territorium der CSSR ist sie durch morpholo-
gisch auffallende kristallin-mesozoische und neovulkanische Gebirge begrenzt,
die absolute Hohe von 1000—1200 m (seltener bis 1500 m) erreichen. Auf
dem eigentlichen Gebiete der Donautiefebene 107 bis 250 m, seltener bis 300 m.
Im NW begrenzen das Gebiet der Donautiefebene Kleine Karpaten, im N
dringt sie zwischen Kleine Karpaten und Povazsky Inovec bis zu den Gebir-
gen Strazovska hornatina und Tribeé ein. Im NO und O ist sie durch das slowa-
kische vulkanische Mittelgebirge und in Ungarn durch das Bérzsony-Gebirge
begrenzt. Die Begrenzung gegen die kristallin-mesozoische Gebirge ist tekto-
nisch, durch das System der Briiche gebildet, wo dann die neogene Fiillung
der Donautiefebene mit den anliegenden Gebirgen in direktem Kontakt ist.

Das Gebiet: der Donautiefebene selbst stellt eine tiefe Depression dar, die
unregelméssig mit den genetisch und lithologisch unterschiedlichen Sedimenten
des Tertidrs und Quartéirs ausgefiillt ist. Thre Entwicklungsphasen fallen in
den Zeitabschnitt Paldogen — Miozidn (Eozdn — Sarmat), setzen weiter im
Pliozéin (Pannon — Pont) bis Pleistozin fort und sind bisher nicht beendet.
Die Bildung dieser Depression wurde durch den subsequenten und finalen
Vulkanismus begleitet (im Torton, der mit Unterbrechung auch im Sarmat
und Pannon fortsetzte), der hauptsichlich in den Gebieten des Verlaufes der
wichtigsten Tiefbriiche in ihrem Liegenden konzentriert ist. Gegenwiirtige
geographische Begrenzung und Form der Donautiefebene entspricht in groben
Ziigen dem Umfang der Uberschwemmungen im Pliozdn, besonders in seiner
letzten Entwicklungsetappe.

Im Relief der Donautiefebene treten drei morphologische Gebilde hervor:
Donauebene, Gebiet der pleistozinen Terrassen und die Hiigellinder, resp.
Plateaus (Trnava, Nitra, Hron, Zitava, Ipel).
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Fiir die Donautiefebene ist die Fliche mit zahlreichen kleinen Denivel-
lements, mit missigem NS und SO Fallen charakteristisch. Absolute Hohen
der Oberfliche bewegen sich zwischen 106 —175 m. Sie ist durch die Ablagerun-
gen der Donau und ihrer linken Nebenfliisse (Véh, Nitra, Zitava, Hron und
Ipel) aufgebaut. Der charakteristischeste Teil in der Donauebene ist die Insel
Zitny ostrov, die durch die Kleine und Grosse Donau begrenzt ist. Dieses
Gebiet stellt junge strukturelle Ebene dar, die sich unter der Einwirkung der
Donau noch immer formiert.

Ein weiteres, kleineres morphologisches Gebilde zwischen der Donauebene
und den Hiigellindern ist das Gebiet der pleistozdnen Flussterrassen,
das man niederes Hiigelland nennt (Lukni8 — Buéko 1953). Pleistozine
Terrassen haben sich lings einzelner Fliisse (den Fluss Vah ausgenommen),
besonders an ihrer rechten Seite, erhalten. Im ganzen unterscheidet man
(Hroméadka 1931, 1943; Ispaits 1943; Sene8 1949; Kéz 1939; Lukni§ —
Budéko 1953; Pécsi 1958—1959) 3 bis 5 Terrassen.

Morphologisch wenig ausgeprigt ist die Hochterrasse. Thre Basis ist 16 bis 21 m iiber
dem Niveau der Donau und ihrer Nebenfliisse. Die Oberfliche ist mit Loss maskiert.
Nihste Terrasse, die Mittelterrasse, ist im Flichenausmass die verbreiteteste, sie befindet
sich in allen Tilern der Nebenfliisse, auch im Donautal selbst. Thre Basis befindet sich
in der Hohe der Oberfliche der Talauen. Auf ihrer Oberfliche gibt es gewohnlich Loss,
seltener Flugsande (Chotin — Srobédrovd — Moéa). Kleinere Verbreitung als die vorer-
wihnte, hat die Niederterrasse, die von der Mittelterrasse und von der Donauebene
ziemlich oft durch ausgepriigte Kanten getrennt ist. Sie besitzt gemeinsame Basis mit
der Talaue, so dass sie einheitliche sedimentire Ausfiillung des Tales bildet. Im Abschnitt
unter der Stadt Nové Zdmky und in der Umgebung von Hurbanovo fillt ihr Liegendes
in SW Richtung gegen die Insel Zitny ostrov. Die Oberfliche ist oft mit Flugsanden
bedeckt.

Die grosste Fliche des Gebietes der Donautiefebene nehmen die Hiigelldn -
der ein. Zwischen Kleinen Karpaten und dem Vah-Tal breitet sich das Trnava-
Hiigelland (rvesp. Plateau), zwischen den Télern der Fliisse Vdhund Nitra
das Nitra-Higelland, westlich von dem Hron-Tal das Hron-Hugelland und
ostlich von dem Hron das Ipel-Higellond aus.

Die Hiigellinder bilden héhere morphologische Stufe iiber den Talauen
(iiber der Donauebene). Sie erreichen verschiedene SeehGhen, konstante See-
héhe ist ca 200—250 m. Sie sind durch missig gewelltes Relief (des Hiigel-
land-Charakters) kennzeichnend, mit dem Denivellement ca 100 m. Der
Genese und dem Charakter des Reliefs nach ist das Ipel-Hiigelland eher eine
Fortsetzung des Bérzsony-Gebirges aus Ungarn und gehért nicht in die
Donautiefebene (Halouska 1965). Auf den Hiigellindern gibt es michtige
Decken der Losskomplexe, unter welchen manchmal oft die Roterden vor-

kommen.
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Orographische Gliederung der Donauniederung und anliegender Gebirge (nach J. Hro-
médka zusammengestellt durch I. Vaskovsky)

I — Gebirge: a — Kleine Karpaten, b — Povaisky Inovee, ¢ — Strdzovskéd hornatina,
d — Tribe¢, e — Pohronsky Inovee, f — Stiavnické pohorie, g — Krupinské vrchovina,
h — Kovééovské kopee; II — Hiigellandgebiete: 1 — Trnava, 2 — Nitra, 3 — Zitava,
4 — Hron, 5 — Ipel-Hiigelland; TIT — Donauebene

Morphologische Entwicklung der Donautiefebene wihrend des Quartirs
kniipft an den strukturell-geologischen, geomorphologischen Plan der ilteren
Perioden, besonders des Oberpliozins. An der morphologischen Formierung
des Gebietes der Donautiefebene wihrend des Quartdrs nahmen mehrere
Faktoren teil, besonders die Titigkeit des fliessenden Wassers, des Windes,
intensivere Geltendmachung der Verwitterungsprozesse, einschliesslich der
bodenbildenden, die Solifluktion, Flichenspiilung usw. Die Teilnahme der
Sedimentationsprozesse herrschte jedoch vor.

Die raumliche Verteilung und die Zusammensetzung der quartéiren Sedimente
im Gebiete der Donautiefebene spiegelt den Einfluss der jungen tektonischen
Bewegungen, der Sedimentations-, Denudations- und pedogenetischen Prozes-
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se wider, die durch klimatische Oszillationen beeinflusst wurden. Ihre lithologi-
sche (granulometrische, mineralogisch-petrographische usw.) Zusammen-
setzung ist ein Resultat des Einflusses des Milieus auf ihre Entwicklung.

Den kompliziertesten Bau besitzen die fluvialen Sedimente, die beson-
ders den Einfluss der paldogeographischen und tektonischen Bedingungen
widerspiegeln. Charakteristisch ist die monozyklische und polyzyklische
Entwicklung der Flussanschwemmungen.

Monozyklische Entwicklung (im Rahmen einer Stufe) besitzen die fluvialen
Sedimente der Talauen, der Terrassen der Nebenfliisse der Donau und auch
der Donau selbst im Abschnitt Komérno-Stirovo. Fluviale Sedimente einzel-
ner Stufen befinden sich in verschiedenen Erhaltungsstadien. Am besten sind
die Sedimente der Talaue und der Mittelterrasse erhalten. Die Hochterrasse
ist gewShnlich nur teilweise erhalten.

Die fluvialen Sedimente kann man in Fazies und Subfazies mit eigenartigen
lithologischen Merkmalen und Bedingungen der Formierung gliedern, u. zw.:
Flussbett-, Auen-Fazies und Fazies der toten Arme. Eine eingehendere fazielle
Analyse der Donautalaue in dem Abschnitte Mota — Stirovo verfertigte
M. Matula (1962).

Die Michtigkeit einzelner Terrassen und Auen der Nebenfliisse der Donau ist nicht
konstant. An den Réndern der Tiefebene erreicht die Méchtigkeit der fluvialen Sedimente
ca 8—12m, in der Richtung zum Zentrum der Tiefebene, zu der Insel Zitn_\’r ostrov,
nimmt sie zu (z. B. die Talaue des Flusses Véh in der Umgebung von Pieifany hat 15 m,
bei Vl¢any bis 100 m und niedriger noch mehr). Eine konstante Michtigkeit von ca 7—10m
erhalten sich die fluvialen Sedimente der Talaue, der Nieder- und Hochterrasse der Donau
im Abschnitt Klizskd Neméd — Komdrno — Sttrovo.

Eine ausgeprigte polyzyklische Entwicklung der fluvialen Sedimente
findet man im Gebiete der Insel Zitny ostrov. In diesem Gebiete verlief die
allmdhliche Sedimentation des migrierenden Wasserlaufes der Donau unter
den Bedingungen der synsedimentédren Senkungen. Die grosste Michtigkeit
der fluvialen Sedimente auf der Insel, bis 250 m, kommt SW von Dunajska
Streda vor. In der W-Richtung gegen Bratislava verringert sich diese Michtig-
keit auf 30—15 m.

Granulometrische Zusammensetzung der fluvialen Sedimente ist verschie-
denartig; vertreten sind die Schottersande, Sande, Lehme, resp. auch Tone
und vereinzelt auch kleinere Steinblécke. Auf dem Gebiet von Zitny ostrov
herrschen die Schottersande und Sande mit vereinzelten Steinblécken vor,
selten kommen lehmige, resp. tonige Sedimente vor. Dagegen ist in iibrigen
Gebieten das Verhéltnis der Sedimente (Schottersand, Sand und Lehm) mehr
oder weniger ausgeglichen. Zu den Anderungen in der granulometrischen
Zusammensetzung der fluvialen Sedimente kommt es nicht nur im Rahmen
einzelner Entwicklungszyklen (an der Basis gréberes Material, das sich all-
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mihlich verfeinert), sondern auch in der Langsrichtung der Fliisse. Am markan-
testen zeigt es sich im Lingslauf der Donau, wo unter Bratislava (im oberen
Teil der Insel Zitny ostrov) gréberes Schottermaterial vorherrscht und in
der Umgebung von Stirovo wird dieses Material feiner und herrscht feiner
Schotter, grober Sand usw. vor. Mit der Korngrosse des Materials dndert sich
auch seine Bearbeitung. Im allgemeinen zeichnet sich das Schottergersll durch
gute Abrundung aus.

Die petrographische Zusammensetzung zeugt von der Herkunft des Schot-
termaterials aus der Region der Alpen und Karpaten. In den Ablagerungen der
Donau befinden sich Gesteine der Alpen-Region, in den Nebenfliissen Gesteine
der Karpaten-Region.

In der petrographischen Zusammensetzung der Donauablagerungen herrschen nach
D. Minafikové (1966) Quarzite und Quarze vor (75—80 9,), dann gibt es 5 9, Silizite
und den Rest bilden kristalline Schiefer, Sandsteine, weniger granitische Gesteine und
Kalksteine. Im Abschnitt Komdrno — Starovo treten auch Pyroxen-Andesite bei.
In der Stromrichtung der Donau fallen allméhlich die weniger widerstandsfihigen Ge-
steine, wie Sandsteine, Kalksteine, granitische Gesteine und kristalline Schiefer aus. In
der schweren Fraktion herrschen die aus den metamorphisierten Gesteinen stammenden
Mineralien vor: Granat (30—50 9), Amphibol (10—25 9%,), Opakmineralien (10—15 %),
Mineralien der Zoisit-Epidot-Gruppe (10—15 %). Im Abschnitt Komérno — Stirovo
kommt kleine Menge von Hypersthen hinzu (gegen 2 9,).

In der Talaue des Flusses Vih (in der Umgebung von Sala) herrschen nach M. Hornié
(1956) Quarzite und Quarz (52 9,), Granite (20 9%), Sandsteine (16 9,) vor, weniger
Kalksteine ( 59,) und Konglomerate (3 9,). Bloss in kleinem Masse sind amorphe Silikate,
basische Ergussgesteine und Gneise vertreten. Nach M. Misik (1956) ist die schwere
Fraktion an diesen Stellen folgend vertreten: Granate 23 9,, Amphibole 6 %, Hypersthene
18 %, Opakmineralien 17 %, Zoisit-Epidot-Gruppe 10 9%, triibe Mineralien 16 9,; die
ubrigen Mineralien, wie Staurolith, Disthen, Sillimanit, Zirkon, Rutil u. 4. sind nur
schwach vertreten.

Die Talauen der iibrigen Nebenfliisse der Donau (Nitra, Zitava, Hron und Ipel)
besitzen iibereinstimmende petrographische und mineralogische Zusammensetzung. In
der schweren Fraktion herrschen Hypersthene (50 —70 %), Opakmineralien (20—40 9)
vor, weniger kommen Amphibole und Granate vor (gegen 2 9). Die iibrigen Mineralien
sind bloss unbedeutend vertreten.

An die Entwicklung der fluvialen Sedimente ist auch das Vorkommen der
organischen Sedimente (Moore) gebunden, die sich auf ihrer Oberfliche befinden,
wo sie die Depressionen ausfiillen. Es handelt sich praktisch um die Fazies
der toten Flussarme und um in verschiedenen Tiefen auf der Insel Zitny ostrov
in der Form von kleinen Linsen begrabene Fazies.

Flugsande in der Donautiefebene kommen in dem Donautal auf der
Nieder- und Mittelterrasse vor. Sie haben schwankende Michtigkeit von 2—
25 m. Sie sind fein- bis sehr feink6rnig, mit den grobkérnigeren Lagen, stel-
lenweise sind sie verlehmt, oder mit grosserem Gehalt an Staub. Sie sind licht-
braun bis braungelb. Die Bearbeitung der Korner ist verschieden, es herrschen
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wenig abgerundete Korner vor. Durch die granulometrische Zusammensetzung
ist oft die Kreuzschichtung ausgeprigt, die man in manchen Aufschliissen in
der Umgebung von Nesvady, Hurbanovo, Chotin, Marcelova usw. beobachten
kann. Es ist fiir sie charakteristisch, dass sie kalkig sind und oft Kalkkonkre-
tionen enthalten. Bisher wurden die Flugsande im Zwischenstromland der
Fliisse Vah, Nitra und Zitava, dann im sog. Diinengebiet (nach Jan8ik 1950)
zwischen Hurbanovo, Chotin und Moéa und im Walde Cenkovsky les eingehen-
der studiert.

In der mineralogischen Zusammensetzung herrscht Quarz vor, der bis 90 %, erreicht
und die Feldspate (8 —14 %,). Wie Minaiikov4 zeigt, beobachtet man grossere Unterschie-
de in der Vertretung der Mineralien der schweren Fraktion. In der Umgebung von Balvany
und im westlichen Teil des Zwischenstromlandes Vah — Nitra herrscht Granat (20—
25 9,), Erzmineralien (25—36 %), Amphibol (12—15 %), Epidot-Zoisit (5—12 %) vor,
seltener ist Hypersthen und Augit (3 %) und ganz selten sind die iibrigen, wie Sillimanit,
Zirkon, Rutil, Turmalin usw. Im &stlichen Teil des Zwischenstromlandes der Fliisse Vih,
Nitra, Zitava sowie in dem eigentlichen Diinengebiet steigt hoch der Gehalt an Hypersthen
und Augit (30—35 9%,), es gibt weniger Erzmineralien (10—15 9%,), Granate (3—16 %),
Amphibol (1—3 9%,); die iibrigen Mineralien haben nur kleine Vertretung (gegen 1 %).
Im Walde Cenkovsky les steigt wiederum der Gehalt an Granat (26 —40 %), Amphibol
(20 %), Erzmineralien (10—15 9,), Epidot-Zoisit (10—15 %, und der Augit- und Hyper-
sthen-Gehalt fillt bis 1 %,.

Was den Ursprung der Flugsande in der Donautiefebene betrifft, sind wir
der Meinung, dass sie auch durch das Auswehen der fluvialen Sedimente der
Donauebene entstanden sind, worauf auch die Ubereinstimmung ihrer minera-
logischen Zusammensetzung der schweren Fraktion aus den Sedimenten dieses
Gcebietes, sowie geringe Bearbeitung hinweist, was von ihrer kurzen dolischen
Entwicklung und Transport zeugt. J. PeliSek (1963) gibt auch die Méglichkeit
ihres Auswehens aus den Pont-Sedimenten zu.

In den Flugsanden treffen wir auch begrabene Fossilboden (des Paradendzin-
Typus, Braunerden, wabenartiger ,,Podsol®), z. B. in den Aufschliissen in der
Umgebung von Nesvady, Chotin, Cenkovsky les usw. Von grosserer stratigra-
phischer Bedeutung sind die Fossilbéden auf den Hiigeln Macanské kopce
(Barta 1957), die auf das Anwehen der Sande wihrend der #olischen Phasen
der Wiirmeiszeit hinweisen.

Loss und Lésslehm sind die rdumlich verbreitetesten quartéiren Sedimente
der Donautiefebene; trotzdem besitzen sie ziemlich iibereinstimmende Eigen-
schaften. Die LoBsedimente sind im wesentlichen lichtbraungelbe, bis briun-
liche staubige Lehme mit griinlichgrauem Farbton. In der granulometrischen
Zusammensetzung herrschen Staubteilchen vor, jedoch parallel mit ihrer
Raumverbreitung kommt es zu bestimmten Anderungen in der gegenseitigen
Vertretung der sandigen und lehmigen Fraktionen. Loss der Hiigellinder, an
den Riindern der Hiigellinder, niher zu den Flusstélern, ist sandiger, wihrend
er in der Richtung zum Zentrum der Hiigellinder und gegen Osten lehmiger ist.
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Querschnitte einiger Gebiete mit -Lossablagerungen
in der Donauniederung: 1 — Vl¢kovee (nach J.
Barta 1962); 2 — Mnesice (nach J. Kukla, V.
Lozek und J. Bérta 1961); 3 — Komjatice-Ziegelei;
4 — Milanovece; 5 — Riss-Terrasse der Donau im
Abschnitt Chotin Stdrovo, Aufschluss Jursky
Chlm; 6 — die tiefste Terrassenstufe der Donau
(Chotin-Marcelovd). a — rezente und Fossilboden;
b — Roterde, Braunroterde und Rotbraunerde;
¢ — Loss und Losslehme; d — Fluvialablagerungen;
e — Flugsande; f — Moorablagerungen; g — marine
und Binnensee-Ablagerungen.

167



Zu markanteren Anderungen in der granulometrischen Zusammensetzung auf verhiilt-
nismissig kleinen Entfernungen kommt es in dem Lésskomplex, der auf der Terrasse der
Donau, in ihrem Tal zwischen Srobdrovo und Stirovo abgelagert ist, wo schon Horu-
sitszky (1898) sog. typische Losse, sandige Lésse und LoBsande unterscheidet. Die
Losse auf den Hiigellindern sind grosstenteils schichtungslos und einzelne Horizonte sind
durch Fossilbden getrennt (Komjatice, Vi¢kovee usw.); in den Léssen an den Hiingen
und ihren Fiissen wechsellagern an der Basis die feinen, staubigen Sande mit den Bruch-
stiicken der Gesteine und staubiger Lehme, so dass sie geschichtet sind (die Méchtigkeit
der Serien schwankt zwischen 0,5 bis 3 m); héher {ibergehen sie in monotone, schich-
tungslose Losse (von 0,8 bis 2 m). Die Gesamtmiichtigkeit der Gehingelosse ist bis 20 m.
Der Typ der Schichtung und die Anwesenheit von schichtungslosen Lossen weist darauf
hin, dass es um polygenes Sediment geht, das unter dem Einfluss der diluvialen, sowie
dolischen Prozesse entstanden ist. Die typischesten Gehiingelosse sind an siidlichen
Hingen des Hiigellandes Hronskd pahorkatina (Aufschluss Modrany) und Belanské
kopce entwickelt. Weiter trifft man sie auch im Aufschluss BGé und Vojnice auf der
Mittelterrasse der Donau. Die LoBsedimente zeichnen sich durch schwankenden Gehalt
an CaCO, (15—25 %) aus, der in der Form von Osteokollen, Pseudomyzelien, oder
Konkretionen von verschiedener Grosse und Form vorkommt. Grossere Konkretionen bis
20 cm @ befinden sich in den mittelpleistozéinen Léssen, wihrend in den jiingeren ihre
Grosse wesentlich kleiner ist. Zur grosseren Konzentration des CaCO, kommt es bei den
B-Horizonten (Unterboden) der fossilen Béden. Weiter gibt es makro- und mikroporige
Losse. Durch grossere Porositidt zeichnen sich die jiingeren Lésse aus, wiahrend die
édlteren mehr gesetzt sind. Fiir die Losse ist sdulige Absonderung charakteristisch.

Die Losslehme kommen hauptsichlich in den Randteilen der Tiefebene
an den Kontakten mit den Gebirgen vor. Grossere rdumliche Verbreitung
haben sie in dem Ausldufer der Tiefebene in der Umgebung von Topoléany
und Banovece nad Bebravou. Durch ihren Gesamtcharakter dhneln sie den
Lossen (stellenweise enthalten sie auch feine Bruchstiicke der Gesteine),
jedoch unter dem Einfluss der lokalen Bedingungen sind sie karbonatfrei
geworden (K. Zebera 1958).

Mineralogische Zusammensetzung der Losse 1st ungleichartig. Sie enthalten
sog. geerbte und sekundére Mincralien. Die geerbten Mineralien weisen auf das
Muttersediment, aus dem sich die Losse entwickelten, hin. Griosstenteils handelt
es sich um die Mineralien der schweren Fraktion, nach welchen der grosste
Teil des Materials aus der Umgebung, aus den fluvialen Sedimenten und
nahen Gebirgen stammt. Ein typischer Beispiel in dieser Hinsicht ist der
Losskomplex auf der Hochterrasse der Donau, wo die Assoziation der Schwermi-
neralien in den Aufschliissen Bdé, Vojnice, Muzla, Stirovo usw. auf das
Abwechseln und auch auf gegenseitige Verlagerung der Donauassoziation und
der Assoziation des Zusammenflusses Zitava — Nitra hinweisen.

Fiir die zeitliche Bestimmung der Entwicklung der LéBsedimente sind die
Faunareste sowohl in den Ldssen selbst als auch in den paldolithischen
Siedlungen behilflich, die von der Verbreitung in den oberpleistozinen Léssen
der Mammutfauna mit Mammuthus primigenius (Blum.), d. h. dem Komplex
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der kilteliehenden Lebewesen zeugen. Diese Ergebnisse erginzen auch die
Untersuchungen der Molluskenfauna, die — wie LoZek (1964) anfiihrt —
eine eigenartige autochthone Fauna bilden, die sich von der fossilen und re-
zenten Fauna auffallend unterscheidet. Neben der terrestrischen Fauna,
besonders in manchen Aufschliissen der mittleren Stufe der Donau und an
der Basis des Losskomplexes, befindet sich das Gemenge von der terrestrischen
und limnischen Assoziationen, d. h. die sog. Sumpflésse.

Interessant sind die Ergebnisse des Studiums der geochemischen Prozesse in den
Lésskomplexen (Vaskovskd 1963) von dem Trnava-Hiigelland. Die Fossilbéden besitzen
hohen Gehalt an Lettenfraktion und sichtbar héheren Koeffizient der Mikroaggregation,
als die Losse. Zum Beispiel in dem Aufschluss Zamarovcee hat der Fossilboden ecinen
hoheren Koeffizient der Mikroaggregation als 22 9, der hangende Loss weniger als 13 9.
Ahnlich ist es auch in Mnegice. Der Loss W, besitzt einen K. der Mikroaggregation weniger
als 13 9, und der Koeffizient der Mikroaggregation der Fossilbéden (PK-1T und PK-III)
ist 20— 24 9. Ahnliche Situation ist auch in weiteren Aufschliissen.

Die bisher durchgefiihrte Untersuchung zeigt, dass sich die LoéBsedimente
in kalten klimatischen Bedingungen entwickelten, grésstenteils wurde das
Material am dhnlichen Wege gebracht, wozu die physikalische Verwitterung
behilflich war; die postsedimentiren Prozesse gaben ihnen die heutige Form.

Uberwiegender Teil der Lisse und der Losslehme in der Donautiefebene
stammt aus der Wiirmeiszeit (Zebera 1958). Sie sind auf der Mittelterrasse
und auf den Hiigellindern abgelagert. Seltener sind die Losse der Risseiszeit.
Bekannt sind sie aus den Aufschliissen Moravany, Vlékovee, Mnesice bei Nové
Mesto nad Viahom, Komjatice, Milanovece u. i., auf den Hiigellindern und
auf der Hochterrasse bei Vrable. Vereinzelt sind die Léssvorkommen in der
Mindeleiszeit (Mnesice).

Die Fossilbéden sind hauptsichlich an die Losskomplexe der Hiigel-
linder und der Terrassen gebunden. Im Gehingeléss kommen sie selten vor
(Aufschluss Modrany) und nur schwach sind sie in den Flugsanden entwickelt.
Die Fossilbéden waren nicht an allen Stellen gleich entwickelt. Am besten
siecht man es im unteren Vah-Gebiet zwischen Trenéin und Piestany. Weiter
kam es an manchen Stellen zur Erosion der oberen Glieder des Oberbodens
(A-Horizont) und es erhielten sich bloss die unteren Glieder (Vlékovee, Mila-
novee usw.), oder es kam zu ihrer Stérung durch die Kryoturbation (in der
Umgebung von Marcelovd, Komjatice).

Im Gebiet der Donautiefebene kann man einige Typen und Subtypen der
Fossilboden unterscheiden, deren Entwicklung wihrend des Quartdrs verlief:
Roterden, Braunroterden, Rotbraunerden, Schwarzerden, Braunerden, usw.
(siehe auch LoZek — Smolikova 1965).

Als Fossilboden, die teilweise auch wihrend des iltesten Quartirs entstanden,
betrachten wir die Roterden, die ausschliesslich auf den Hiigellindern hiufig
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vorkommen. Sie liegen auf den Pont-, Levant- und Sarmatsedimenten meist
mit kontinuierlichem Ubergang, nur stellenweise (SW von Beld na Dubniku)
sind sie resedimentiert. In ihrem Handenden kommen am héufigsten Losse
(Komjatice, Milanovce), diluviale Sedimente (Cerman), oder Sumpfsedimente
(W von Milanovce) vor. Der Kontakt mit den Ldssen ist gewGhnlich ausge-
prigt, uneben, oft auf die Erosion hindeutend (die Sonde Komjatice — Ziegel-
werk). Die Michtigkeit der Roterde schwankt zwischen 2—4 m, maximal 20 m
(die Bohrung NO von Srobarovo; es handelt sich um Resedimentation). Im
Bodenprofil herrscht rote bis dunkelrote Farbe mit mehreren Farbtonen vor.
Huwmus ist sehr schwach entwickelt, oder iiberhaupt fehlt.

Die Roterden enthalten zahlreiche Lettenteilchen, sind fest, plastisch, mit feinbrockeli-
ger Struktur. Weiter sind in ihnen Eisen-Mangan-Konkretionen in Erbsengrosse und
kalkige Losskindel (bis 5 cm) zerstreut, obzwar ihre Grundmasse nicht kalkig ist. Stel-
lenweise kommt es zur grosseren Konzentration von CaCOj,, so dass sich ein Konkretio-
nenhorizont bildet. Chemische Zusammensetzung der Roterde aus den Aufschliissen
Cerméan und Komjatice ist folgend: SiO, (65—68 %), ALO, (12—15 %), Fe,0,; gegen
5 9, Ca bis 4 %, Mg bis 3 %, TiO, bis 1 %, P,0; (0,14—0,20 9,), MnO (0,12—0,18 %),
K,O bis 3 %, Na,O bis 1 %, FeO (1—2 9%,). Den Pollenanalysen nach (E. Planderovi)
hat man Sporen der Schwiime, Gattung Corylus, Pinus silvestris und Pflanzentypen NAP
festgestellt. In der Sonde Komjatice wurde auch Castanea, Familie Myriaceae und auch
Coniferen des Typus Tazodiaceae festgestellt.

Die fossilen Braunroterden kommen in der Donautiefebene héufiger vor,
als die Roterden. Sie sind auf den Hiigellindern bekannt und neuerdings
wurden sie von J. Haréar (1966) auch auf der Hochterrasse (Mindel) im
Zitava-Flusstal in der Umgebung von Vrable festgestellt. Auf den Hiigel-
lindern sind sie auf den diluvialen Sedimenten (Cermaii), oder auf den Sumpf-
sedimenten (W von Milanovee) entwickelt. In ihrem Hangenden kommen
gewohnlich Lésse vor. Die Michtigkeit der Rotbraunerden ist 2—3,5 m. Sie
besitzen feinbréckelige bis knollige Struktur. Die Berithrung mit dem hangen-
den Léss ist ziemlich ausdruckslos, man beobachtet Frostwirbel bzw. Frostkeile
(0,50—1,20 m), die mit dem hangenden Lédss, bzw. mit den Krusten des
CaCO, (Aufschluss Cerman) ausgefiillt sind. Auch beobachtet man in ihnen
tiefe, fast durch den ganzen Boden reichende Trockenrisse, die mit diinklerem
Boden, oder durch amorphen CaCO, ausgefiillt sind.

Im Braunrotboden beobachtet man ausgeprigtere Differenziation der Bodenhorizonte.
Der A-Horizont ist diinkler, enthilt wahrscheinlich mehr Humus, als der B-Horizont,
in dem sich zahlreiche, bis 30 cm im 2 grosse CaCO ;-Konkretionen und mit dem Boden-
material ausgefiillte Maulwurfshaufen befinden. Ahnlich wie in dem roterdigen Boden,
sind auch im braunroten Boden feine Eisen- und Mangan-Konkretionen zerstreut.

Fossile Rotbraunerden befinden sich im Léss des Mittelpleistozins (Komjatice
— Ziegelwerk). IThre Michtigkeit betriigt gegen 0,80— 1,50 m. Sie sind rotbraun,
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wobei die braune Farbe vorherrscht. Beachtenswert ist die Anwesenheit der
Losskindel CaCO, inmitten des B-Horizontes und der Maulwurfshaufen.
Diesen Bodentypus hat man nicht eingehender untersucht.

Die Roterden sind ein zonaler Typus der Fossilboden (Vekli¢ 1961). Unter dem Namen
,Krasnoevetnyje parody‘, oder ,skifskije gliny* hat man die Roterden von Ukraine,
Priazovi, Moldau usw. beschrieben, wo auf ihnen die Losskomplexe der Dnepr- (Riss-)
Eiszeit abgelagert sind. An manchen Stellen enthalten da die Roterden zusammen mit
den Resten der pliozinen Vertebratenfauna (Hyparione) auch zahlreiche Reste der
Vertreter der Gattung Elephas (Archidiskon). Auf Grund dieser paliontologisch-strati-
graphischen Kriterien manche Autoren (Bondaréuk 1958; Zamorij 1953; Veklié
1961; Nikiforovéd-Rengarten-Konstantinova 1965 usw.) setzen die Bildung der
Roterde auch im éltesten Pleistozin — Eopleistozin voraus.

Im Gebiete der Westkarpaten kann man als homologe Aquivalente der
Roterde obere Horizonte der ferra rossa betrachten, die — wie Lozek —
Smolikové (1962) zeigen — sich gleichfalls wihrend des éltesten Pleistozins
bilden konnten; als homologe Aquivalente der braunroten und rotbraunen
Fossilboden kann man ferra fusci, die sich auf dem Travertin bildet, betrachten.
Die Frage der zeitlichen Eingliederung der rotbraunen und braunroten Fos-
silboden in der Donautiefebene wird weitere Untersuchung beanspruchen.

Die fossilen Schwarzerden sind Boden in verschiedener Entwicklungsstufe,
von den schwach humosen in den Anfangsstadien, iiber die karbonatische
Schwarzerde in die degradierte Schwarzerde mit braunem basalen B-Horizont
(Lozek — Smolikové 1965). Die Méchtigkeit dieser Fossilboden ist ziemlich
verinderlich. Sie weisen erhohten Gehalt an Lettenteilchen im humosen
Horizont aus, der scheinbar wenig kalkig ist. Illuvialer Horizont zeichnet sich
durch die Anwesenheit von kleinen CaCO ,-Konkretionen aus. Haufig sind auch
die Maulwurfshaufen. Die Boden wurden gewohnlich von der Kryoturbation
betroffen (Marcelova). Die Schwarzerden befinden sich in den Lésskomplexen,
weniger auf den fluvialen Sedimenten, die Auenschwarzerden auf der Mittel-
terrasse der Donau und selten auch in den Flugsanden.

Aus dem Loss entwickelte fossile Braunerden (Braunlehm) zeichnen sich
durch weniger ausgeprigte Humusakkumulation (Lozek — Kukla 1961),
sind hellbraun, entwickeln sich auf dem Léss, Losslehm und Flugsand. Ge-
wohnlich besitzen sie wenig ausgeprigtes Bodenprofil und édhnlich ist auch
die Bodenstruktur wenig ausgeprigt. Sie entwickelten sich in humiden Bedin-
gungen unter der gleichmaissigen Pflanzendecke, in der sich immer auch
Bédume befanden (Smolikova — Lozek 1965).

Die Entwicklung der Fossilboden in der Donautiefbene auf verschiedenen
Typen des Reliefs und durch sie gebildeten Sedimente weist auf die Reihenfolge
der Anderungen der klimatischen Bedingungen von den warmen feuchten,
warmen trockenen in die kiihleren ariden und kiihleren humiden wihrend des

Quartirs hin.




Dem Relief der Donautiefebene, der Deformation der Flussterrassen, der
Entwicklung des Flussnetzes und der Raumverteilung der quartiren Sedimente
nach kann man einige Abschnitte mit der Ausserung der jungen Tektonik
bestimmen.

Zu der Senkung, resp. Biegung kam es im SW Teil der Donautiefebene
auf dem Gebiet der Insel Zitny ostrov. Die Biegung dieses Abschnittes ist
durch die Senkung des vorneogenen Liegenden begleitet (Buday 1960).
Der Beginn der Senkungen fillt ins Pannon. Da bisher die Frage der Grenze
Tertiir — Quartir und auch der Anwesenheit der altpleistozinen Sedimente
noch offen ist (Janééek 1966), kann man nicht sagen, ob es sich da um stetige
Fortsetzung der Senkungen aus dem Neogen, oder um Wiederbelebung der
Bewegungen im Quartér nach bestimmter Unterbrechung handelt. Am Anfang
war das Zentrum néher zu Kleinen Karpaten, worauf grossere Méchtigkeit der
fluvialen Schottersande in der Umgebung von Vojka in der Richtung gegen
Klatov hindeutet. Am Ende des Pleistozéins und im Holozdn hat es sich in der
Richtung in die Umgebung von Komarno iiberschoben. Mit der Senkung der
Insel Zitny ostrov hingt auch die Senkung der pleistozinen Nitra und Zita-
va im Abschnitt Afiala — Chotin zusammen (Lukni§ — Buéko 1953).

Intensivere relative Hebung beobachtet man auf den Hiigellindern. Diese
waren jedoch im Zeitabschnitt des iltesten Quartirs tektonich relativ stabil,
wovon die Entwicklung der Roterde zeugt. Zu intensiveren Bewegungen
kam es wahrscheinlich wihrend der Mindel- bis Risseiszeit. Ein markanterer
Beweis der Hebungen ist die Verédnderung des Wasserlaufes des Flusses Zitava,
der urspriinglich wihrend des élteren Pleistozdns im Tal PariZ floss und in
dem Fluss Hron miindete und erst spiter, wahrend des Mittelpleistozins
dieses Gebiet verliess und jetzige Richtung einnahm (Haréar 1964).

Auf junge Hebungen weist auch die terrassenférmige Anordnung der
fluvialen Sedimente und die Reduktion ihrer Machtigkeiten auf der linken
Seite der Donau im Abschnitt Komérno — Stirovo hin. Das Gebiet der Insel
Zitny ostrov ist auch in der Gegenwart seismisch aktiv (Cepek 1938).

Die Analyse des bisher bekannten Materials iiber die Raumverbreitung und
lithologische Zusammensetzung, den Charakter der physikalisch-geologischen
Prozesse weist auf bestimmte Differenziation der Entwicklung einzelner Teile
der Tiefebene hin. Im idltesten Quartidr (Villafranchien) verlief in der
Donautiefebene (im Gebiete der Hiigellinder) die Bildung und Resedimentation
der Roterde, was davon zeugt, dass wenigstens ein Teil des Gebietes damals
tektonisch relativ stabilisiert war. Die Reste der fluvialen Sedimente sind
aus dem Tal des jetzigen Baches Pariz auf dem Hron-Hiigelland, wo urspriin-
glich der Fluss Zitava floss, bekannt (Haré&ar 1964). Vorldufig ist ihre Anwe-
senheit auf der Insel Zitny ostrov nicht eindeutig festgestellt. In welchem
AusmaB die Sedimentation des Loss verlaufen konnten, ist problematisch, da
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die klimatischen Bedingungen auch wihrend der maximalen Entwicklung der
Gletscher wahrscheinlich fiir die physikalische Verwitterung nicht giinstig waren.

Am Ende des dgltesten und zu Beginn des Mittelpleistozins fing allmihlich
die Tieferosion an, das Formieren der Tiler. Wihrend des Mittelpleistozin
verlief die Formierung der Hochterrasse. Mit dem Antreten der Vereisung steigt
die Ariditdt des Klimas, der Prozess der physikalischen Verwitterung wird
stark, die Tatigkeit des Windes und die Sedimentationen des Léss auf den
Hiigellindern, die sich infolge der spiteren Denudationsprozesse in situ nur
wenig erhielten. In der Interglazialzeit Mindel — Riss verstirkt sich die
Tiefenerosion. Auf den Hiigellindern verliuft die Bildung der diluvialen
Sedimente, weiter die Bildung von verschiedenen Varianten der braunroten
Fossilbéden. Ahnlich auch auf der Hochterrasse. Die dritte Eiszeit (Riss)
ist mit fluvialen Sedimenten der Mittelterrasse, fiir welche verdoppelte Sedi-
mentation charakteristisch ist, belegt. Wahrscheinlich gehért hierher auch ein
Teil der Schottersande auf der Insel Zitny ostrov. Weiter ist sie mit den Loss-
sedimenten belegt: in der Umgebung von Moravany bei Pieitany (Ambroz —
Lozek — ProSek 1951; Pelifek 1953), Hradlo — Bady (LoZek — Tyraéek
1960), in Vl¢kovee (Béarta u. Koll. 1962), MneSice (Kukla — Lozek — Barta
1962) und in Aufschliissen: Trnava, Levice, Komjatice, Milanovce usw.

Jiingeres Pleistozin. Riss — Wiirm ist besonders durch die Entwicklung
von verschiedenen Varianten der Fossilboden (Rot- und Braunerden) charakte-
risiert, u. zw. sowohl auf den Hiigellindern als auch auf der Mittelterrasse.
Ihre zeitliche Eingliederung ist durch die archiologischen Funde des Mousté-
rien-Bereiches (Banka bei Pieffany, MneSice) und durch die Faunafunde
[mit den Leitarten Helicigone banatici (Rosm.)] belegt. Hieher gehéren auch
tiefere Lagen der begrabenen Moore auf der Insel Zitny ostrov. Wihrend des
Zeitabschnittes Riss — Wiirm kam es zur weiteren Tiefenerosion, worauf die
Beziehung der Mittel- und Niederterrasse im Abschnitt Komarno — Stirovo
hinweist. Wihrend der letzten Glazialzeit (Wiirm), so, wie wihrend der
vorherigen kam es zur Verinderung der geographischen Bedingungen.
Auf den Gebieten der Hiigellinder und auch auf der Mittelterrasse sind drei
Horizonte der Wiirmlosse wahrnehmbar. Zwischen dem I. und II. Losshorizont
beobachtet man ausgeprigten Fossilboden, der von ziemlich langer Besserung
der klimatischen Bedingungen zeugt (Interstadial W-_, — Gottweik). Im
Interstadial W,_, — Paudorf, das zwischen dem angehiuften Loss des II.
und III. Horizontes war, besitzt der Fossilboden nur kleine Michtigkeit.
An den Lésshorizont W, fossilen Bodenhorizont W,_, bis in die Hilfte des
W, -Horizontes sind die Szelet-Kulturen gebunden, die mit einer Blattspitze
mit der flachen Retusche belegt sind. Die Funde des Gravetiens sind aus den
Lagen des Interstadials W, ; und auch aus dem Lésshorizont W, bekannt
(Bérta 1966).
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An den Hiingen der Hiigellinder verlief wihrend der Wiirmeiszeit abwech-
selnd die Solifluktion und Flichenspiilung. :

In den Tilern der Nebenfliisse, sowie im Donautal selbst (Komarno —
Stirovo) und im oberen Teil der Insel Zitny ostrov verliuft der oberpleistozine,
fluviale Zyklus der fluvialen Sedimente, die die Niederterrasse und Flussbett-
fiillung der Talauen darstellen. Weiter zeichnet sich das Wiirmglazial in der
Donautiefebene durch abwechselnde Bildung der Flugsande.

Das Spitglazial und Holoziin zeichnet sich im Gebiet der Donautiefebe-
ne in den Anfangsphasen durch lokale Verlagerung der Flugsande, Tiefenero-
sion der oberpleistoziinen fluvialen Sedimente und Bildung der gegenwiirtigen
Talaue, in wirmeren Phasen durch bodenbildende Prozesse aus.

Aus dem Slowakischen iibersetzt von F. Navara.
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Koneény V.: Genetic Types of Hyaloclastite Rocks Plate IX

Fig. 1. Disintegration of the upper part of the lava flow with the transition into the

overlying hyaloclastite breccia.

Fig. 2. Redeposited hyaloclastites — alternation of the finedetritic and coarse-detritic
strata.




Koneény V.: Genetic Types of Hyaloclastite Rocks Plate X

Fig. 3. Hyaloclastite flow (1) — sharp contact of the basis of the chaotic hyaloclastite
breccia with the underlying fine-detritic hyaloclastite sediments.

Fig. 4. Hyaloclastite flow (2) — unconformable contact of the basis of the chaotic hyalo-
clastite breccia and imprinting of the breccia into the fine-detritic sediment.




Forgadé J.: Die Entfirbung der Gesteine und deren Zerfall Taf. XI

Abb. 1. Kolomorphe Struktur des umgewandelten Pyroxen-Andesits, SE Paradajs beim
Teresia Gang. Nickols parallel, vergross. 90x.

Abb. 2. Kolomorphe Struktur gebildet durch Quarzanhiufungen im umgewandelten
Pyroxen-Andesit, SE Paradajs. Nickols parallel, vergross. 90 x.




Vagkovsky L: Uber das Quartir der Donauniederung Taf. XTI

Abb. 2. Aufschluss der Roterde beim Weg Komjatice-Rastislavice.









