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Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurden mithilfe der 3D-Seismikinterpretation, der seismischen
Struktur- sowie Attributanalyse geologische Strukturen im Bereich des zentralen submarinen
Nigerdeltas untersucht. In dem 3.282 Quadratkilometer groBen Untersuchungsgebiet wurden
ein submariner Canyon, zwei Paldo-Canyons, 43 Mud Volcanoes, 17 Paldo-Mud Volcanoes
und fiinf groBe Pockmark-Felder identifiziert. Zudem wurden die Bildungsprozesse der Mud
Volcanoes und Pockmarks in Verbindung mit dem Storungssystem beschrieben. Die auf dem
Kontinentalhang des Nigerdeltas vorkommenden sedimentiren Ablagerungsgiirtel
beziehungsweise strukturellen Gefligezonen konnten im Untersuchungsgebiet nachgewiesen
und mit der regionalen Geologie in Einklang gebracht werden. Die beobachteten Strukturen
und Prozesse entsprechen den regionalgeologischen Gegebenheiten eines charakteristischen

regressiven Deltas am passiven Kontinentalrand.

Der subrezente bis rezente Canyon ist aktiv, unterscheidet sich in Morphologie und
Geometrie von dem benachbarten, groleren Niger-Canyon und gehdrt definitionsgemdl zu
den Typ [I-Canyonsystemen. Er beginnt auf dem Kontinentalhang, stellt eine Reaktivierung
des pleistozdnen Paldo-Canyons dar und wird durch gravitative Massenbewegungen mit
Sedimenten aus dem Niger gespeist. Die untersuchten Paldo-Canyons weisen eine andere
Entwicklung auf, wobei einer den direkten Vorgénger an gleicher Stelle und der andere einen
etwas dlteren, alternativen Canyonverlauf darstellt, als die Zubringer der Sedimente weiter
nordwestlich lagen. Die Paldo-Canyons entstammen fluviatilen Channels, da sie als Channel
des Niger auf dem ehemaligen pleistozdnen Kontinentalschelf entstanden, und gehoren wie
der rezente Niger-Canyon zum Typ I-Canyonsystem. Ihr Alter konnte auf das Jung- bis
Mittelpleistozin datiert werden. Die Steuerungsprozesse filir die Bildung und Erhaltung dieser
submarinen Canyons gehen auf den allgemein regressiven Trend und die hohen

Sedimentationsraten an einem passiven Kontinentalrand zuriick.

Die Bildung der Mud Volcanoes ist streng an die Existenz der Schlammdiapire
gebunden und steht in Verbindung mit dem Auftreten und der Entwicklung von Growth
Faults und anderen listrischen Abschiebungen. Der Diapirismus, welcher fiir die

Deformationen der Sedimente im Untersuchungsgebiet verantwortlich ist, steht im
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Zusammenhang mit plastischen Tonsedimenten und der Sedimentauflast durch hohe

Sedimentationsraten, die zur Bildung des Uberdruck-Regimes in der Region fiihrten.

Ein groBer Teil der Mud Volcanoes steigt entlang von Storungen auf, der Rest geht
direkt aus den an die Sedimentoberfliche aufsteigenden Schlammdiapiren hervor. Die Mud
Volcanoes verteilen sich fast ausschlieBlich in einer der drei im Untersuchungsgebiet
identifizierten strukturellen Gefiigezonen, welche durch die synsedimentiren Growth Faults,
Thrust Faults und die Kinematik der auftretenden Storungen definiert sind. Diese
synsedimentédren Storungen sind fiir die Nordwest-Siidost-orientierte Hauptstrungsrichtung

verantwortlich.

Fiir die Entstehung der Pockmarks wurden zwei Bildungsprozesse identifiziert. Der
erste Prozess steht in Zusammenhang mit listrischen Abschiebungen, entlang derer die Fluide
aufsteigen und an denen sich die Pockmarks in Ketten aneinanderreihen. Der zweite Prozess
steht in Zusammenhang mit den Mud Volcanoes und Schlammdiapiren, aus deren
Gasschloten die Fluide entweichen. Die Hiufigkeit der Pockmarks korreliert rdumlich und
zeitlich mit jener der Mud Volcanoes. In Bereichen mit dem héufigsten Auftreten dieser
Strukturen sind die Fluidstrome im Untergrund hydraulisch sehr aktiv, wobei der Nordwesten

die jiingste und starkste Aktivitit aufweist.



Abstract

In this work geologic structures of a part of the central submarine Niger delta were
examined with the help of 3D seismic interpretation, seismic structural analysis as well as
attribute analysis. In the 3.282 square kilometre study area a submarine canyon, two palaeo-
canyons, 43 mud volcanoes, 17 palaco-mud volcanoes and five big pockmark fields were
identified. Besides, the formation processes of the mud volcanoes and pockmarks in the
context of the fault system were examined and described. The sedimentary depobelts
respectively structural framework zones on the continental slope of the Niger delta were
verified in the study area and made consistent with the regional geology. The studied
structures and processes correspond to the regional geologic conditions of a characteristic

regressive delta at a passive continental margin.

The subrecent to recent canyon is active, differs in morphology and geometry from the
adjacent, larger Niger canyon and are by definition part of the type II-canyon systems. It
originates on the continental slope, represents a reactivation of the palaco-canyon and is fed
by gravitative mass transport with sediments from River Niger. The palaco-canyons show a
different development, from which one represents a direct predecessor at the same place and
the other one some older, alternative canyon course when the direction of sediment supply
was more to the northwest. The palaeo-canyons arose from fluvial channels, because they
originate as channels of the River Niger on the former Pleistocene continental shelf and are
type I-canyons like the recent Niger canyon. Their ages could be dated to the Late to Middle
Pleistocene. The generally regressive trend and the high sedimentation rates at a passive
continental margin like the Niger delta are the control processes for the formation and

preservation of the submarine canyons.

The formation of the mud volcanoes is linked to the existence of the mud diapirs and
is mostly related to the appearance and the development of growth faults and similar listric
normal faults. The diapirism which is responsible for the deformations of the sediments in the
study area is linked to plastic shale sediments and the sediment load by high sedimentation

rates which are the origins of the overpressure regime in the region.
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The majority of the mud volcanoes forms along faults, the remaining arise directly
from the mud diapirs which are migrating to the sediment surface. The mud volcanoes spread
almost exclusively in one of three structural framework zones identified in the study area
which are defined by synsedimentary growth faults, thrust faults and the kinematics of the
appearing faults. These synsedimentary faults are responsible for the main fault direction

oriented from northwest to southeast.

For the origin of the pockmarks two formation processes were identified. The first
process is linked to listric normal faults in which the pockmarks line up in chains and the
other to the mud volcanoes and shale diapirs from whose side vents the pockmarks arise. It is
remarkable that the spatial frequency of the pockmarks correlates with that of the mud
volcanoes. Overall the fluid flow in the study area is hydraulically very active; nevertheless,

the northwestern part shows the most recent and maximum activity.
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1. Einleitung

1. Einleitung

Das grundlegende Verstindnis der komplexen Strukturen innerhalb eines
Sedimentbeckens ist eine der Aufgaben und Herausforderungen der Beckenanalyse. Die
gravitativ-tektonischen Prozesse, die zur Deformation der Sedimentgesteine im submarinen
Bereich der passiven Kontinentalrdnder fiihren, sind bekannt. Um mehr iiber die Ursachen
und Folgen dieser Prozesse zu erfahren, hat die geologische Interpretation der
Untergrundstrukturen des tektonisch aktiven, submarinen Nigerdeltas seit der Akquisition von
2D- und besonders 3D-Reflexionsseismik stark zugenommen (Cartwright & Huuse, 2005;
Briggs et al., 2009).

Die Entwicklung des seit dem Paldogen bestehenden jiingsten Beckens innerhalb des
Golfs von Guinea pragte unter anderem die submarinen Canyons. Die Transport- und
Ablagerungsprozesse innerhalb der Canyons sowie deren Entstehung, Orientierung und
Morphologie sind Ergebnisse der durch die tektonischen und klimatischen Prozesse der im
Bereich des Nigerdeltas geschaffenen Randbedingungen. Die rezente Morphologie des
Nigerdeltas ist die Folge einer regressiven Sequenz klastischer Sedimente und der damit
einhergehenden hohen Sedimentationsrate am Kontinentalhang. Die submarinen Canyons
fungieren als Verbindung fiir den Sedimenttransport von terrestrischen Bereichen iiber den
Schelfbereich, den Kontinentalhang bis in die abyssalen Tiefen. Der Sedimenttransport
innerhalb der Canyons erfolgt durch gravitative Massenbewegungen, deren verschiedene

Transportprozesse zu einer reichen Faziesvielfalt auf kleinem Raum fiihrten.

Natiirliche Fluid- und Gasaustritte am Meeresboden sind Indikatoren fiir potentielle
Kohlenwasserstoffvorkommen. Das Aussickern der Kohlenwasserstoffe steht in Verbindung
mit geologischen Untergrundstrukturen, welche eine Moglichkeit des Aufstiegs von
Fluidstromen im Untergrund darstellen. Insbesondere Mud Volcanoes und Pockmarks gelten

als Strukturen, die mit der vertikalen Migration der Fluide verbunden sind.

Das Vorkommen und die Entstehung der submarinen Canyons sowie der natiirlichen
Kohlenwasserstoffaustritte sind Folge der regionalen tektonischen und sedimentologischen

Prozesse (Sedimentationsraten, Subsidenzraten, Growth Fault-Bildung, Diapirismus). Daher
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dienen Erkenntnisse iiber die Entstehung dieser Strukturen und deren Prozessen dem

Verstiandnis der geologischen Gesamtsituation in der Region.

Um das Verstindnis iiber die Dynamik dieses Systems zu verbessern und die
Zusammenhdnge zwischen der strukturellen Entwicklung und der verschiedenen Prozesse
besser zu verstehen, wurde in dieser Arbeit mithilfe eines 3D-Seismic Surveys eine detaillierte
3D-Seismikinterpretation eines Untersuchungsgebiets am Kontinentalhang des zentralen
Nigerdeltas durchgefiihrt. Fiir die detaillierte Erstbeschreibung der geologischen Strukturen
des Untersuchungsgebiets wurden Struktur- und Attributanalysen sowie Visualisierungen des
submarinen Canyons, der Mud Volcanoes und Pockmarks, sowie des Storungssystems
vorgenommen. Insbesondere wurden die Zusammenhénge dieser geologischen Strukturen mit
dem Diapirismus und den Growth Faults untersucht. Die Arbeit teilt sich in drei
libergeordnete ~ Abschnitte  mit  unterschiedlichen  Untersuchungsgebieten  sowie

Untersuchungsschwerpunkten.

Im ersten Abschnitt wird auf den Verlauf, die Morphologie und die
Sequenzstratigraphie des rezenten submarinen Canyons und seines nicht mehr aktiven
pleistozinen Aquivalents eingegangen. Dafiir wurden zwei Reflexionshorizonte und mehrere
seismische Sektionen und 7imeslices im Bereich des Canyons interpretiert sowie
Attributkarten der Reflexionshorizonte erstellt, um die Bildungs- und Entwicklungsgeschichte

dieser Canyons aufzuzeigen.

Der zweite Abschnitt befasst sich mit der Identifizierung und Kartierung der
natiirlichen Kohlenwasserstoffaustritte sowie deren Entstehung und Vorkommen im Kontext
der regionalgeologischen Entwicklung, insbesondere dem Verhiltnis dieser Strukturen zum
Storungssystem. Dafiir wurden im gesamten Untersuchungsgebiet zwei Reflexionshorizonte
detailliert interpretiert und zusitzlich seismische Sektionen und Timeslices ausgewertet.
Zudem wurde eine seismische Attributanalyse der beiden Reflexionshorizonte durchgefiihrt,

um die Strukturen besser darstellen und beschreiben zu konnen.

Im dritten Abschnitt wird im nordwestlichen Bereich des Untersuchungsgebiets
umfangreicher  auf das  Storungssystem  eingegangen  (Strukturanalyse  der

Hauptstorungen/Growth  Faults und Nebenstorungen) sowie zwei weitere, édltere
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Reflexionshorizonte interpretiert und eine Attributanalyse durchgefithrt, um den
Zusammenhang zwischen dem lokalen Stérungssystem und der regionalen Geologie

aufzeigen zu konnen.
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2. Geographie und Geomorphologie des Nigerdeltas

Das Nigerdelta, welches das Miindungsdelta des Flusses Niger ist, befindet sich
geographisch an der Westkiiste Zentralafrikas ungefihr auf Hohe des Aquators im Golf von
Guinea (siche Abbildung 1). Es ist ein komplexes System, welches durch die Fliisse Niger,
Benue und Cross stidndigen Verdnderungen unterliegt. Mehr als 80 Prozent des Nigerdeltas
sind zeitweise Uberflutet, was hauptsichlich fiir die groBflachigen Erosionen der Flussufer
verantwortlich ist. Fliet das Wasser nach der Regenzeit ab, bleiben grofBflachige Stimpfe und
Seen zuriick. Auf diese Weise gestaltet sich das Nigerdelta durch das Zusammenspiel von
Erosion und Transport von Schutt und Schlamm regelmdBig neu. Nach der allgemeinen
geomorphologischen Klassifikation handelt es sich bei dem Nigerdelta um ein

gezeitendominiertes Bogendelta (Tuttle et al., 1999).

Y
° &
1 Mackenziedelta 5  Nildelta GroRe Erdélprovinzen
2 Mississippidelta 6 Podelta ¢ A )
3 Orinocodelta 7  Dneprdelta A Produzierende Deltas
4  Amazonasdelta 8 Mahakamdelta A Nicht-produzierende Deltas

Abbildung 1: Die weltweit bedeutendsten Deltas und die Lage des Nigerdeltas auf einer Weltkarte (aus Reijers et al.,
1997)
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Seit dem Eozén progradiert das Nigerdelta in siidwestlicher Richtung und formt dabei
zeitlich und rdumlich aufeinander folgende Ablagerungsgiirtel. Diese stellen die zu jedem
Entwicklungsstadium aktiven Ablagerungsbereiche des Deltas und das beckenwirtige
Vordringen der Kiistenlinie dar (Tuttle et al., 1999). Die rezente Kiistenlinie ist relativ glatt
und ragt anndhernd konvex und symmetrisch in den Golf von Guinea. Die konvexe Form der
Kiistenlinie entstand ebenfalls seit dem Eozdn. Das rezente Nigerdelta beinhaltet grof3e
submarine aber auch subaerische (terrestrische) Bereiche. Der GroBteil der terrestrischen
Bereiche liegt im Staat Nigeria und nimmt eine Fliche von ungefahr 75.000 Quadratkilometer
ein. Den weitaus grofleren Teil des Deltas nimmt jedoch der submarine Bereich mit einer
Flache von ungefdahr 140.000 Quadratkilometer ein (Hooper et al., 2002; Adeogba et al.,
2005).

Das Nigerdelta umfasst den westlichen Kontinentalrand Zentralafrikas zwischen dem
vierten und sechsten Grad nordlicher Breite sowie dem dritten und neunten Grad oOstlicher
Lénge und erstreckt sich in stidwestlicher Verliangerung entlang des Benue Trough (Reijers et
al., 1997). Der terrestrische Bereich des Nigerdeltas ist durch geologische Strukturen
Stidnigerias und Stidwestkameruns begrenzt. Die nordliche Grenze wird durch die Benin
Flank gebildet, einem Ostnordost gerichteten Faltengiirtel siidlich des Westafrikanischen
Massivs. Im Nordosten wird das Becken durch das kretazische Abakaliki High und in
ostslidostlicher Richtung von der Calabar Flank, einem Faltengiirtel, welcher das Nigerdelta
vom Oban-Massiv trennt, begrenzt (siche Abbildung 2 und 3). Im submarinen Bereich bildet
im Osten die Kamerunische Vulkankette und im Westen das Dahomey-Becken die Grenze
(Tuttle et al., 1999). Im Siidwesten gehort die Bucht von Benin und im Siidosten die Bucht
von Biafra zum Nigerdelta. Die Wassergrenze des Deltas ist im Westen durch das Dahomey-
Becken, im Siiden durch den Golf von Guinea und im Osten durch die Kamerunische

Vulkankette definiert (Bustin, 1988).
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Abbildung 2: Geomorphologische, bathymetrische Karte des Nigerdeltas mit den geologisch begrenzenden
Strukturen, den lobenformigen Ablagerungszonen und der Lage des Untersuchungsgebiets (nach Matthew et al.,
2010)
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Abbildung 3: Geologische Karte des Golfs von Guinea und angrenzenden Gebieten mit der Lage der Sedimentbecken,
dem Verlauf der Transformstorungszonen, der Lage der Growth und Toe Thrust Faults sowie den Konturlinien der
Wassertiefen (nach Corredor et al., 2005)

Das proximale Einflussgebiet des Nigerdeltas nimmt den Kontinentalschelf ein. Der
Schelfbereich des Nigerdeltas erstreckt sich bis auf 80 Kilometer Entfernung zur Kiistenlinie
und reicht bis in Wassertiefen von ungefahr 250 Meter. AnschlieBend beginnt der neritische
Bereich mit dem Kontinentalhang, welcher von der Schelfkante bis in Wassertiefen von 2.400
bis 3.000 Meter reicht. Der Kontinentalhang weist ein durchschnittliches Gefalle von 1,7 Grad
auf. Durch starke Deformationen in Folge von Diapirismus und der Bildung von lokalen
Intraslope-Becken schwanken die Werte des Gefalles stark und der Meeresboden weist daher
eine unregelmifBige Topographie auf. Unterhalb der 2.400 bis 3.000 Meter Wassertiefe geht
der Kontinentalhang in den flacher abfallenden Kontinentalfu3 (0,2 Grad Gefille) und damit
in die tiefsten und distalen Bereiche des Nigerdeltas iiber. In einer Wassertiefe von ungefahr
4.500 Metern und einer Entfernung zur Kiistenlinie von bis zu 250 Kilometern vereint sich

der Kontinentalful} schlieBlich mit der Guinea Abyssal Plain (Damuth, 1994).
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Der Grofteil der Sedimente erreicht seit dem Paldogen das Nigerdelta von Norden und
Osten aus durch das Ypsilon-formige Niger-Benue-Flusssystem. Die jédhrliche
Sedimentfracht, die im Niger zusammen mit bis zu 300 Milliarden Kubikmeter Wasser das
Delta erreicht, betrdgt ungefahr 19 Millionen Kubikmeter (Doust & Omatsola, 1990). Diese
Sedimente werden in den Hochlandschilden des kristallinen Basements erodiert und in den
Golf von Guinea transportiert. Zusitzlich werden mesozoisch-kidnozoische Ablagerungen aus
den durchstromten Sedimentbecken des nigerianischen Hinterlandes erodiert und in Richtung
Delta transportiert. Der Eintrag vulkanischer Sedimente aus der Kamerunischen Vulkankette
erfolgt seit dem Miozén von den Fliissen Benue und Cross (Allen, 1970; Doust & Omatsola,
1990). Die Hauptsedimentationsraume bilden zwei lobenformige Ablagerungszonen entlang
des Kontinentalhangs, wobei sich eine im Westen und eine im Osten des Nigerdeltas befindet
(siche Abbildung 2; Hooper et al., 2002; Cobbold et al. 2009). Aufgrund der durchgingig
hohen Sedimentationsraten seit dem Eozdn betrdgt die Maichtigkeit der Sedimente im

Nigerdelta-Becken heute mehr als zwolf Kilometer (Reijers et al., 1997).
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Das Nigerdelta-Becken ist das jiingste und kiistennahste Teilbecken innerhalb des
Benue Trough und bildet mit einer Fliche von 300.000 Quadratkilometern, einem
Sedimentvolumen von 500.000 Kubikkilometern und einer maximalen Sedimentméchtigkeit
von mehr als zwolf Kilometern im Beckenzentrum eines der groBten regressiven Flussdeltas
der Welt. Diese méchtigen Ablagerungen von marinen und deltaisch-fluviatilen Sedimenten
wurden durch eine Reihe von transgressiven und regressiven Phasen gebildet (Doust &

Omatsola, 1990; Kulke, 1995, Reijers et al., 1997).

In Westafrika konnen mehrere oberkretazische Beckenbildungsphasen unterschieden
werden. Erstens die Bildung der prdsantonischen, transgressiven und regressiven Komplexe,
als der grabenartige Benue Trough als Folge der Trennung Siidamerikas von Afrika aufbrach.
Zweitens die Entwicklung des postsantonischen Anambra-Beckens im Nordwesten des
Abakaliki-Faltengiirtels als Folge von regressiven Offlap-Sequenzen im Campan. Drittens, die
transgressive Phase im Maastricht, als der Atlantik groBe Teile Nord- und Zentralafrikas
iiberflutete und zum Beispiel das Bida-Becken bildete, und schlieBlich die ké&nozoische
Entwicklung des Nigerdelta-Beckens durch wiederum regressive Offlap-Sequenzen (Tuttle et
al., 1999; Jermannaud et al., 2009). Wihrend dieser Beckenbildungsphasen kam es in
Westafrika zur Bildung von insgesamt sieben Sedimentbecken: dem Anambra-Becken, dem
Benue-Becken, dem Benin-Becken, dem Bida-Becken, dem Bornu-Tschad-Becken, dem
[llemmeden-Becken und dem in dieser Arbeit untersuchten Nigerdelta-Becken (siehe

Abbildung 3; Doust & Omatsola, 1990).

Das Nigerdelta-Becken enthidlt ein groBles Petroleumsystem, das sogenannte
kdnozoische Akata-Agbada-Petroleum-System (Ekweozor & Daukoru, 1994, Tuttle et al.,
1999).
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Das strukturgeologische System des Kontinentalrandes der dquatorial-afrikanischen
Westkiiste wird durch kretazische Transformstorungszonen (unter anderem die Romanche-,
die Chain- und die Charcot-Transformstorungen) gesteuert, die sich durch Grében und
Kadmme in der Tiefsee des Atlantiks widerspiegeln (Davies et al., 2005; Briggs et al., 2009).
Diese Transformstorungszonen fiihrten zur Bildung der einzelnen Becken und des
kretazischen Benue Trough, der sich tief in den westafrikanischen Schild eingeschnitten hat

und entstanden ist als Gondwana auseinander brach und sich Stiidamerika von Afrika trennte.

Die rezenten, rechtwinkligen Formen der siidamerikanischen Ostkiiste und der
westafrikanischen Kiiste resultierten aus kretazischen Grabenbriichen oder Riftzonen. Einer
dieser Grabenbriiche stellt einen fehlgeschlagenen Versuch der Offnung des Siidatlantiks an
einem Tripelpunkt der Kontinentalplatten dar. Der Benue Trough ist also das Produkt eines
Grabenbruchs, der sich gleichzeitig mit dem Golf von Guinea wihrend des Alb und Abt
(Unterkreide) offnete (Burke et al., 1971; Reijers et al., 1997). Dieser Grabenbruch ist ein
Arm des Tripelpunktes, der sich heute im Golf von Guinea unter dem Nigerdelta befindet.
Der Benue Trough bildete sich im Gegensatz zu den anderen zwei Grabenbriichen nicht

vollstédndig aus und wird somit als Aulakogen bezeichnet.

Die rezente Position der Kontinente resultierte aus der fortwihrenden Offnung des
Stid- und Zentralatlantiks durch die vollstindige Entwicklung zweier Arme dieses
Tripelpunktes. Der zweite Arm des Tripelpunktes bildete an seinem oOstlichen Rand den
passiven Kontinentalrand im Siidatlantik, der entlang der Siidwestkiiste Nigerias und
Kameruns Richtung Siiden verlduft. Der dritte Arm bildete den Zentralatlantik, dessen
nordlicher Rand den passiven Kontinentalrand darstellt, der entlang der Kiisten Nigerias,
Benins und Togos Richtung Westen verlduft (Doust & Omatsola, 1990). Gravimetrische
Untersuchungen unterstiitzen die Theorie, dass das Nigerdelta-Becken iiber ozeanischer
Kruste gebildet wurde und somit das Ergebnis eines nicht ausgebildeten Grabenbruchs ist

(Hospers, 1965, Tuttle et al., 1999).
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3.1 Tektonik

Der Benue Trough wird hauptsichlich begrenzt durch die zwei groflen
Transformstérungszonen Chain und Charcot, welche bis heute fiir die taphrogene Subsidenz
in der Region verantwortlich sind. Sie streichen Richtung Nordost-Stidwest, was somit auch
dem echemaligen Bewegungsverlauf Siidamerikas entspricht (siche Abbildung 4). Die
sinistrale Bewegung der Transformstorungen sorgt fiir kleinere Nordwest-Siidost verlaufende
Bruchzonen innerhalb des Benue Trough. Die Calabar Flank ist durch die sinistrale
Verschiebung  dieser  Nebenstorungen der  Charcot-Transformstérungszone  am
Kontinentalrand des 0Ostlichen Deltarandes entstanden. Die Chain-Transformstorungszone
geht hingegen mit der Entstehung der Benin Flank am westlichen Rand des Deltas einher

(siche Abbildung 4 und 5; Burke et al., 1971, Reijers et al., 1997; Davies et al., 2005).
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Abbildung 4: Tektonische Karte des siidlichen Atlantiks mit Lage der Transformstorungszonen (A; nach Briggs et al.,
2009) und schematisches Profil AB durch das zentrale Nigerdelta und Darstellung der Begrenzung des Benue Trough
durch die Transformstorungen (B; nach Reijers et al., 1997); Lage des Profils AB in Abbildung A

Im Santon und Campan (Oberkreide) wurde durch die Aktivitdt der
Transformstorungszonen ein Teil des Benue Trough regional verfaltet. Der Abakaliki Trough,
bis dahin nur ein Teil des Benue Trough, wurde aufgrund von Inversion herausgehoben und es
bildete sich die bis heute bestehende Antiklinalstruktur des Abakaliki High (siche Abbildung
5). Der Grund fiir die Inversion ist vermutlich die Anderung der Rotationsachse der
Plattenbewegung oder der Zusammensto3 der afrikanischen Platte mit der eurasischen Platte
wiahrend der ersten Phase der alpidischen Orogenese. Durch gleichzeitig stattfindende

Subsidenz bildete sich nordlich des Nigerdelta-Beckens das Anambra-Becken, das als
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3.1 Tektonik

Protobecken fiir das rezente Nigerdelta-Becken angesehen wird. Westlich der Abakaliki High-
Antiklinale bildete sich die Afikpo-Synklinale (siche Abbildung 5; Doust & Omatsola, 1990;
Reijers et al., 1997).
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Abbildung 5: Megatektonik des siidlichen Benue Trough vom Alb bis ins Santon (A) und Megatektonik des siidlichen
Benue Trough vom Campan bis ins Eoziin (B; nach Reijers et al., 1997)

Die Aktivitit der Transformstérungszonen nahm in der Oberkreide ab und im Eozén
wurden gravitativ-tektonische Vorgidnge zu den vorherrschenden Verformungsprozessen. Die
hohe Mobilitdt der Tonsedimente fiihrte zur inneren Verformung der Sedimente und trat als
Reaktion zweier Prozesse auf: Schlammdiapire entstanden aufgrund des stetigen Aufstiegs
der schwach verdichteten, sich unter Uberdruck befindlichen Prodelta- und Deltahang-
Tonsedimente der Akata-Formation durch die stirker verdichteten aber ebenfalls
unverfestigten Deltafront-Sande der Agbada-Formation (zur Stratigraphie des Nigerdelta-
beckens siehe Kapitel 3.3). Diese Schlammdiapire verformten groBe Teile des Nigerdeltas
und sind die Ursache der weit verbreiteten und hdufigen Storungen. Zudem traten am
Kontinentalhang aufgrund der geringen beckenwirtigen Stabilitit der Akata-Tonsedimente

gravitative Massenbewegungen auf (Kulke, 1995, Tuttle et al., 1999).

Das Nigerdelta ist tektonisch komplex aufgebaut. Dies wird durch eine Vielzahl an
Storungen widergespiegelt. Im terrestrischen Bereich des Nigerdeltas herrscht ein
extensionales Regime vor, wobei die Tektonik des Basements nur eine untergeordnete Rolle
spielt. Die meisten extensionalen Stérungen treten gut erkennbar in der Agbada-Formation
auf, da sich die Storungen innerhalb der Akata-Formation aufgrund der plastischen

Eigenschaften der Tonsedimente nicht gut verfolgen lassen. Vor der Ablagerung der
12



3.1 Tektonik

hangenden Benin-Formation waren diese gravitativ-tektonischen Prozesse bereits beendet

(Evamy et al., 1978; Tuttle et al., 1999).

Synsedimentdre, regional auftretende Growth Faults dominieren das strukturelle
Erscheinungsbild des terrestrischen Bereichs des Nigerdeltas. Sie entstehen aufgrund der
anhaltend hohen Sedimentationsraten und Setzung der proximalen Sedimentablagerungen.
Die plastischen Tonsedimente der gering verdichteten Akata-Formation weichen unter der
Auflast der Agbada- und Benin-Formation in Richtung Beckenzentrum aus. Die durch die
Mobilitdt der Akata-Tonsedimente ausgelosten Abschiebungen verlaufen listrisch (mit
zunehmender Tiefe flacher) durch die Agbada-Formation und gehen in eine schichtparallele
Abscherungsfldche in der Akata-Formation nahe der ozeanischen Kruste iiber. Resultierend
aus der listrischen Geometrie bildeten sich Rollover-Strukturen mit Antiklinalen. Das
Einfallen der Growth Faults ist beckenwiérts und die listrische Form reicht von fast linear bis
sichelformig. Diese Abschiebungen unterteilen die sukzessiven Sedimentationsphasen des
Nigerdelta-Beckens in verschiedene Ablagerungsgiirtel (Reijers et al., 1997, Back et al.,
2006). Zudem entstehen Mud Volcanoes hdufig in direkter Nachbarschaft zu den
synsedimentdren Growth Faults. Es gibt zudem lokal auftretende, Growth Fault-éhnliche
listrische Abschiebungen, die nicht synsedimentir entstanden sind, sondern sich aufgrund des
Schlammvulkanismus gebildet haben (Graue, 2000). In Kapitel 6.1 wird auf diesen Prozess

genauer eingegangen.

Der nordliche Teil des Nigerdeltas, der auf verhdltnismifig flachem Basement lagert,
zeigt die éltesten synsedimentiren Growth Faults, welche in der Regel in relativ
gleichmiBigen Abstdnden auftreten und beckenwirts ihr Einfallen vergroBern (Corredor et
al., 2005; Bilotti & Shaw, 2005). Im zentralen Bereich des Nigerdeltas zeigen sich
nacheinander tiefer gelegene Rollover-Antiklinalen, die sich mit jeder weiteren Growth Fault
weiter beckenwirts bewegen. Neben den Growth Faults existieren weitere Arten von
Storungen, die aber nicht diese groBstrukturellen Eigenschaften aufweisen und in der

Strukturbildung den Growth Faults untergeordnet sind (siche Abbildung 6).
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Abbildung 6: Schematische Darstellung von Beispielen verschiedener Growth Faults und zugehériger Strukturen im
Nigerdelta (nach Stacher, 1995)

Nach Damuth (1994) werden drei regionale Strukturzonen im distalen submarinen
Bereich des Nigerdelta-Beckens unterschieden (sieche Abbildung 7). Diese strukturellen
Gefligezonen liegen lobenformig vor der Kiistenlinie. An das extensionale Growth Fault-
System des terrestrischen Nigerdeltas und dem oberen Kontinentalschelf schlie8t sich die
extensionale Zone des distalen Akkumulationsbereichs an. Zur extensionalen Zone gehdren
der duBere neritische Bereich und der obere Kontinentalhang. Sie sind ebenfalls durch ein
extensionales Regime mit listrischen, synsedimentdren Abschiebungen gepragt. Die folgende
translationale Zone ist eine intermediire Ubergangszone am Kontinentalhang, die durch
Schlammdiapirismus, verfaltete Schichten sowie laterale Blattverschiebungen charakterisiert
ist. Das laterale FlieBen der plastischen und mobilen Akata-Tonsedimente wéhrend der
Bildung der Stérungen, begiinstigt die Bildung diapirischer Strukturen am Kontinentalhang.
Die sich anschlieBende kompressionale Zone unterliegt einem Kompressionsregime und
befindet sich am unteren Kontinentalhang und dem oberen Kontinentalful. Sie ist

gekennzeichnet durch die signifikanten Toe Thrust Faults, bei denen es sich um fingerférmige
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Uberschiebungen und komplementire Strukturen zu den synsedimentiren Growth Faults

handelt (Cohen & McClay, 1996, Bilotti & Shaw, 2005, Deptuck et al., 2007).

Einfalls- und Streichrichtung der listrischen, synsedimentiren Abschiebungen der
extensionalen Zone &dhneln den breiten, beckenwérts gleitenden, iiberregionalen Growth
Faults des terrestrischen Bereichs. Als Fortsetzung der terrestrischen Growth Faults
durchliefen sie die gleiche Entwicklung. Durch den hohen lithostatischen Druck der Agbada-
Formation wichen die Tonsedimente der Akata-Formation beckenwérts aus. Rezent aktive
Growth Fault-Systeme befinden sich nahe der Schelfkante. Im Gegensatz zu den
terrestrischen Aquivalenten zeigen diese hiufig nur kleine Stdrungsversitze von wenigen

zehner Metern (Back et al., 2006).

Die charakteristischen Schlammdiapire der translationalen Zone am oberen
Kontinentalhang zeigen variable Groéfen, Formen, Verteilungen und Orientierungen. Ein
Grofteil der rezenten Diapire zeigen Morphologien mit groBen Hohenunterschieden im
Untergrund, welche durch das Aufsteigen der Diapire und der damit verbundenen Hebung
und Faltung der dariiber liegenden Schichten entstanden, wobei sich teilweise Bereiche einige
Hundert Meter liber den umgebenden Meeresboden hoben und eine stirkere Erosion an den so
entstandenen Erhebungen erfolgte. Die rezente Form der Diapirstrukturen variiert von
kreisrunden zu oval gestreckten, von denen Letztere in der Regel parallel bzw. in

Streichrichtung der Schelfkante verlaufen (Damuth, 1994; Graue, 2000).

Beckenwiirts dieser Ubergangszone folgt der Bereich der kompressionalen Zone, in
der die deutlichen, fingerformigen Uberschiebungsstrukturen vorherrschen. Die Toe Thrust
Faults zeigen, dass die Sedimente am unteren Kontinentalhang und oberen Kontinentalfufl
gestaucht und deformiert wurden. In der Regel liegt die kompressionale Zone in Wassertiefen
unter 2.000 Meter, jedoch knickt sie in der Bucht von Biafra dstlich des siebten Lingengrads
in Richtung Deltakante im neritischen Bereich ab und liegt dort nur noch in Wassertiefen von

500 bis 1.500 Meter (Damuth, 1994, Butler, 2009; Connors et al., 2009).

Der strukturelle Charakter dieser Gefiigezonen zeigt, dass der Kontinentalrand des
Nigerdeltas starken gravitativ-tektonischen Deformationen unterliegt (Damuth, 1994, Cohen

& McClay, 1996). Es werden drei Arten der gravitativen Tektonik unterschieden. Das Gravity
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Gliding bezeichnet die Abscherung und Hangrutschung von Sedimentmassen. Das Gravity
Spreading bezeichnet den vertikalen, plastischen Kollaps und das laterale Ausbreiten des
Sedimentprismas. Sowie Diapirismus ausgeldst durch gravitative Differenzierung. Im
Nigerdelta tragen alle drei gravitativ-tektonischen Prozesse zur regionalen Tektonik bei und
fiihren zu den beschriebenen, charakteristischen strukturellen Zonen (Ramberg, 1981, Sultan

etal., 2007).

Nach Corredor et al. (2005) ist eine detailliertere Unterteilung des submarinen
Nigerdeltas notig. Der submarine Bereich wird hier in fiinf Gefligezonen unterteilt, die sich
anhand ihres strukturellen Charakters voneinander unterscheiden lassen (siche Abbildung 7).
Auch diese Zonen liegen lobenformig vor der konvexen Kiistenlinie. Die am
Kontinentalschelf liegende Extensional Province ist durch ein Extensionsregime geprigt. Es
dominieren die beckenwirts einfallenden synsedimentiren Growth Faults. Die folgende Mud
Diapir Province, schliefit sich am oberen Kontinentalhang der ersten Zone an. Sie liegt
bogenformig im Zentrum des submarinen Deltas und ist durch Schlammdiapire verbunden mit
listrischen Abschiebungen gekennzeichnet. Die landwirts einfallenden Thrust Faults sind die
charakteristischen Strukturen der anschlieBenden Inner Fold and Thrust Belt Province.
Unterhalb des unteren Kontinentalhangs folgt die Detachment Fold Province. Diese
Ubergangszone ist von schwach verfalteten Bereichen im Sediment, den Detachment Folds,
gekennzeichnet. Die fiinfte Zone ist die Outer Fold and Thrust Belt Province. In dieser
distalen Zone sind die ebenfalls landwirts einfallenden Toe Thrust Faults signifikant. Diese
bilden sich direkt oberhalb der Akata-Formation in der duflersten Deltafront. Im Westen und
Osten des Deltas bilden diese Zonen die Fronten der zwei lobenformigen Ablagerungszonen
des Nigerdeltas. Zwischen diesen Loben hindurch verlduft die Charcot-
Transformstérungszone. Aus der zunehmenden Ausdiinnung der Sedimentschichten und der
abnehmenden Auflast in den distalen Gebieten des Deltas resultiert eine Hebung der

ozeanischen Kruste (Mourgues et al., 2009, Connors et al., 2009; Cobbold et al., 2009).
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Abbildung 7: A: Karte des submarinen Nigerdeltas mit der Lage der strukturellen Gefiigezonen (nach Mourgues et
al,, 2009); B: Schematisches Profil durch das Nigerdelta (nach Matthew et al., 2010) und die strukturellen
Gefiigezonen nach Damuth (1994) und Corredor et al. (2005); Lage des Profils in Abbildung A; in rot die Umrisse des
Untersuchungsgebiets
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3.2 Sedimentologie

Die sedimentdre Entwicklung des rezenten Nigerdeltas beginnt im Paldozén und halt
bis heute an. In dieser Zeit verdnderten sich die Morphologie und interne Geometrie stark.
Zuriickzufiihren ist dies auf den starken Anstieg der Sedimentationsrate ab dem Miozén, die
Variationen in der Sedimentverteilung und der Verdnderung in der Stabilitit des

Kontinentalhangs (7Tuttle et al., 1999, Reijers, 2011).

Die rezenten Ablagerungsrdume im Nigerdelta werden von Allen (1965) beschrieben.
Der hochstgelegene Ablagerungsraum ist der obere Kiistenbereich, welcher hauptsidchlich
durch alluviale und somit terrestrische Sedimente geprégt ist. Der zweite Ablagerungsraum
beinhaltet die Bereiche, welche zur paralischen bzw. deltaischen Fazies fiihren. Dazu gehoren
die unteren Kiistenbereiche mit den tieferen Uberschwemmungsebenen, Mangrovensiimpfen,
Sandstrinden, Miindungslagunen und Astuaren. Aber auch proximale und distale fluviatil-
marine Sedimente des Kontinentalschelfs gehoren noch zum deltaisch-paralischen
Ablagerungsraum. Somit befinden sich im Ablagerungsraum Sedimente terrestrischer sowie
submariner Herkunft. Die tiefstgelegenen Ablagerungsraume des rezenten Nigerdeltas liegen
groBtenteils in der neritischen und bathyalen Zone, reichen aber teilweise auch bis in abyssale
Tiefen. Identische sedimentologische Eigenschaften dieser Ablagerungsrdume wurden in den
paldogenen, den neogenen sowie den rezenten Sedimenten gefunden. Das bedeutet, dass es
keine signifikanten Verdnderungen der Ablagerungsbedingungen gab. Zu Beginn der
Entwicklung des Nigerdeltas war die Sedimentation noch stark von der Topographie des

Basements (der ozeanischen Kruste) abhingig (Doust & Omatsola, 1990).

Das Nigerdelta ist durch sedimentire Ablagerungszonen charakterisiert, welche durch
synsedimentdre Growth Faults begrenzt werden. Die Ablagerungszonen erstrecken sich
jeweils iiber die komplette Breite des Nigerdeltas, deswegen spricht man auch von
Ablagerungsgiirteln. Diese Ablagerungsgiirtel stellen eine zeitliche und raumliche Abfolge
der Ablagerungszentren innerhalb des siidlich progradierenden Sedimentbeckens dar (siehe
Abbildung 8). Sie unterscheiden sich anhand ihrer Sedimentation, Kompaktion, Subsidenz
und Deformation voneinander (Tuttle et al., 1999). Die Ablagerungsgiirtel nehmen eine Breite

von bis zu 60 Kilometern ein und erstrecken sich iiber 250 Kilometer Lange in siidwestlicher
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Richtung hinaus in abyssale Tiefen des Golfs von Guinea (Stacher, 1995). Jeder der
Ablagerungsgiirtel zeigt durch eustatische Meeresspiegelschwankungen einen oder mehrere
transgressive Horizonte mariner Tonsedimente innerhalb des allgemeinen regressiven
Regimes. Jedoch besteht die wesentliche Entwicklung aus beckenwérts progradierenden
Offlap-Sequenzen innerhalb eines jeden Ablagerungsgiirtels, was sich durch einen stetigen
Anstieg des Sandgehalts in jeder weiteren Sequenz widerspiegelt (Doust & Omatsola, 1990;
Jermannaud et al., 2009).

"““““"““Ablagerungsgudel 3 | . Ablagerungsgiirtel 2 -——+——- Ablagerungsgrtel 1
T3

S B~ / \ VY
/ Counter Regional Faults
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Kontinentale Sande (Benin-Fm.} Marine Tonsedimente (Akata-Fm.)

: Paralische Sedimente (Agbada-Fm.) = = = Zeitlinien

Abbildung 8: Schematisches Profil durch die Ablagerungsgiirtel des Nigerdeltas (aus Doust & Omatsola, 1990); T1:
Subsidenz und Sedimentation der Agbada-Fm. beginnen in Ablagerungsgiirtel 1 zwischen Growth Fault A und
Counter Regional Fault Al; T2: Die Subsidenz endet im proximalen Bereich von Ablagerungsgiirtel 1 mit
gleichzeitigem raschen Vordringen der Benin-Fm., wihrend in Ablagerungsgiirtel 2 die Sedimentation der Agbada-
Fm. zwischen Growth Fault B und Counter Regional Fault B1 beginnt; T3: Die Subsidenz endet im proximalen
Bereich von Ablagerungsgiirtel 2, usw.; die Sedimentation der Agbada-Fm. je Ablagerungsgiirtel dauert etwa fiinf bis
zehn Millionen Jahre an.

Die Ablagerungsgiirtel entstehen durch synsedimentére Deformation als Reaktion auf
schwankende Subsidenzraten der Kruste in Verbindung mit der Menge an angelieferten
Sedimenten. Aus der Wechselwirkung zwischen Subsidenzrate und Sedimentationsrate
ergeben sich die voneinander getrennten Ablagerungsgiirtel. Kann die Menge an angelieferten
Sedimenten ins Becken nicht mehr durch Subsidenz ausgeglichen werden, entsteht weiter
beckenwirts ein neuer Ablagerungsgiirtel und ein neuer Sedimentationszyklus beginnt. Ab
einem bestimmten relativen Versatz an einer bestehenden Growth Fault ist das weitere
Abschieben an dieser Storung energetisch ungiinstiger als eine neue Abschiebung an anderer
Stelle. Zusétzlich entsteht auf diese Weise im Hangenden der neuen Growth Fault neuer
Ablagerungsraum wesentlich schneller. Die deltaische Sedimentation verlagert sich somit
beckenwirts und ein neuer Ablagerungsgiirtel entsteht. Die Akata-Formation spielt dabei eine
wichtige Rolle, denn ihre mobilen, plastischen Tonsedimente entweichen durch den

lithostatischen Auflastdruck der Agbada-Formation beckenwérts und der dabei entstandene
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Raum fordert die Subsidenz. Gemeinsam mit der Bildung eines neuen Ablagerungsgiirtels
erfolgt das Progradieren der Kiistenlinie in den vorherigen Ablagerungsgiirtel und dessen
Uberlagerung durch die hangende Benin-Formation. Zeitgleich endet die synsedimentire
Deformation in den vorherigen Ablagerungsgiirteln (siche Abbildung 9). Somit ist der jiingste
Ablagerungsgiirtel jeweils der tektonisch und sedimentir aktivste Teil des Nigerdelta-
Beckens. Im abyssalen Bereich auf dem rezenten Kontinentalhang befindet sich der durch die
gravitativ-tektonischen Prozesse am stdrksten deformierte und jlingste Ablagerungsgiirtel

(Evamy et al., 1978, Doust & Omatsola, 1990, Nton & Adesina, 2009).
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Abbildung 9: Konzeptionelles Modell der progradierenden Ablagerungsgiirtel im Nigerdelta (aus Doust & Omatsola,
1990); Anmerkung: Die Ausbeulung der Akata-Fm. vor den sich entwickelnden Ablagerungsgiirteln entspricht der
Position, an der die nichste Growth Fault entsteht (siehe Pfeile).

In den Ablagerungsgiirteln erkennt man die charakteristische Sedimentabfolge eines
Deltas in kleinerem Mafstab wieder. Am Beginn eines Sedimentationszyklus werden in der
Ablagerungsfront marine Tonsedimente der Akata-Formation abgelagert. Die hohe
Sedimentationsrate und die steigende Auflast der paralischen Sedimente der Agbada-
Formation haben zur Folge, dass die méchtigen Sedimentlagen im proximalen

Ablagerungsraum absinken. Die Subsidenz der Sedimente ist gravitativ beeinflusst und erfolgt
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meist abrupt entlang einer Growth Fault innerhalb der Agbada-Formation. Infolge der
steigenden Auflast der stratigraphisch jlingeren Sedimente bewegen sich die mobilen
Tonsedimente der Akata-Formation beckenwirts in den distalen Ablagerungsraum und
schaffen Platz fiir weitere Sedimente. Zusétzlich steigen Teile der Akata-Formation entlang
von Schwichezonen in Richtung Meeresboden auf. Am Ende der Sedimentation eines
Ablagerungsgiirtels lagert sich die Benin-Formation ab, was schlieflich das Progradieren der
Kiistenlinie nach sich zieht. Mit der Sedimentation dieser Einheit ist die gravitative Tektonik
der Ablagerungsgiirtel abgeschlossen. Sobald die Subsidenz nachldsst, wandert die
Sedimentation weiter beckenwirts in die distalen Bereiche. Letztendlich repridsentiert ein
Ablagerungsgiirtel den aktiven Ablagerungsraum zu einer bestimmten Zeit wihrend der

Progradation des Nigerdeltas (Short & Stduble, 1967, Tuttle et al., 1999).

Die proximalen Ablagerungsgiirtel haben eine hohere Subsidenz- und
Sedimentationsrate als die in den distalen Bereichen, weshalb es in distaler Richtung zu einem
ausdiinnenden Verlauf der divergenten Sedimentationsstruktur kommt. Die synsedimentéren
Growth Faults bestimmen somit die Begrenzung sowie die Ablagerungsverhiltnisse und -
muster der Ablagerungsgiirtel, die im Umkehrschluss die kinetische und temporire
Entwicklung der Growth Faults widerspiegeln. Das Verhiltnis zwischen Sedimentations- und
Subsidenzrate zeigt, ob beckenwirts zusétzlich Counter Regional Faults oder nur Growth
Faults den nichsten Ablagerungsgiirtel begrenzen (sieche Abbildung 10). Ist die
Sedimentationsrate héher als die Subsidenzrate, bilden sich Growth Faults. Ist das Verhiltnis
ausgeglichen, entstehen zusitzlich Counter Regional Faults. Diese bilden sich in der Regel an
Faziesiibergiingen anhand der unterschiedlichen Belastungsraten der Sedimente (Evamy et al.,

1978; Doust & Omatsola, 1990).

21



3.2 Sedimentologie
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Abbildung 10: Schematische Darstellung der Entwicklung synsedimentirer Strukturen des kinozoischen Nigerdeltas
(nach Evamy et al., 1978); A: Growth Fault-Bildung, wenn die Sedimentationsrate die Subsidenzrate iibersteigt; B:
Growth Fault- und Counter Regional Fault-Bildung, wenn die Sedimentationsrate gleich der Subsidenzrate ist.

An den Flanken des Nigerdeltas sind die Ablagerungsgiirtel schmaler als im Zentrum
und haben eng aneinander verlaufende Grenzen. Dies macht eine genaue Unterscheidung
schwer. Das Einfallen der Sedimente ist jedoch in jedem Ablagerungsgiirtel unterschiedlich
und unterscheidet sich ebenfalls vom regionalen Einfallen des Deltas. Auch heute noch sind
die beschriebenen Prozesse im aktiven Ablagerungsraum, dem submarinen Nigerdelta, aktiv

(Evamy et al., 1978).

Im rezenten Nigerdelta sind bisher sieben unterschiedliche Ablagerungsgiirtel mit
jeweils eigener Sedimentations- und Deformationsgeschichte definiert. Sie tragen die
Bezeichnungen Northern Delta, Greater Ughelli, Central Swamp I, Central Swamp II,
Coastal Swamp I, Coastal Swamp Il und Offshore (siche Abbildung 9). An diese schlielen
sich drei weitere im neritischen Bereich nahe der Schelfkante, dem bathyalen und dem
abyssalen Bereich an (Distal Belt, Diapir Belt, Toe Thrust Belt, Hooper et al., 2002; Bankole,
2010). Die letzten drei genannten Ablagerungsgiirtel entsprechen in Lage und Ausdehnung
den strukturellen Gefiigezonen nach Corredor et al. (2005).
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3.2 Sedimentologie

Das Nigerdelta wechselte in seiner Entwicklungsgeschichte die Morphologie in zwei
Phasen. Vom Campan (Oberkreide) bis ins friithe Miozédn hinein lag die Kiistenlinie konkav
zum Anambra-Becken (siehe Abbildung 11), so dass sich durch die konvergente Stromung
entlang der Kiistenlinie, wéihrend einer transgressiven Phase gezeitendominierte, deltaische
Sedimente und wéhrend einer regressiven Phase fluviatil-dominierte Sedimente ablagerten.
AnschlieBend, im spiteren Miozdn, wandelte sich die Kiistenlinie von konkav zu konvex und
somit die Stromung von konvergent zu divergent, so dass sich die Ablagerungsbedingungen
zu einem wellendominierten System dnderten. Seit dem Beginn der konvexen Kiistenlinie gilt
das rezente Ablagerungsmuster, welches durch den vorherrschenden Siidwestwind und
litorale Stromungen beeinflusst wird. Die zwei kiistennahen Stromungen transportieren die
Sedimente westwérts und ostwérts entlang der Kiiste und bilden dort die Sandstrinde und
Sandbénke. Zuvor bis ins Oligozin hinein, als die Kiistenlinie noch konkav verlief, war das
Nigerdelta weniger von der Stromung beeinflusst und hatte einen mehr fluviatil- als
wellendominierten Charakter. Mit der immer weiter siidlich wandernden Sedimentation
wurde die Kiistenlinie beckenwirts zunehmend stirker konvex, so dass die
Ablagerungsbedingungen heute immer noch wellendominiert sind und die Stromung immer

noch divergent ist (Burke, 1972, Reijers et al., 1997, Reijers, 2011).

-
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Abbildung 11: Schematische Darstellung der Progradation des Nigerdeltas sowie Verlauf und Form der Kiistenlinie
(Ablagerungsgiirtel) von Eoziin bis Pleistozin (nach Tuttle et al., 1999); allgemein regressiver Trend an passivem
Kontinentalrand; weltweite Trangression seit dem Pleistozin
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Gemeinsam mit der im frithen Eozén beginnenden allgemeinen Regression im
Nigerdelta, die sich im spdten Eozdn endgiiltig durchsetzte, verdnderte die Kiistenlinie
zunehmend ihren konkaven Verlauf (Doust & Omatsola, 1990). Im spiten Eozén kam es iiber
den Niger und Benue zu einem Anstieg des Sedimenteintrags, was zur VergroBBerung des
distalen Ablagerungsraums iiber die Schelfkante hinaus fiihrte (siche Abbildung 11; Morgan,
2003, Reijers, 2011).

Im Oligozin bildeten sich voneinander getrennte deltaische Ablagerungsraume
innerhalb des zeitlich entsprechenden Ablagerungsgiirtels. Im Westen des rezenten Nigers
bildete der Paldo-Niger mit den Growth Faults und Counter Regional Faults einen solchen
abgegrenzten Ablagerungsraum, in welchem die Subsidenzrate und die Sedimentationsrate im
Ausgleich waren, woraus méchtige, aggradierende deltaische Sequenzen folgten. Im Osten
hingegen war die Sedimentationsrate hoher und es bildeten sich progradierende Sequenzen
mit Growth Faults, die zu beckenwirts gerichteten, lobenformigen Ablagerungsraumen
fiihrten. Entsprechend dieser unterschiedlichen Ablagerungsrdaume verhielten sich die
Storungen. Im Westen biindelten die Stérungen den Ablagerungsraum in eine gestreckte Form
mit einem konstanten Streichen iiber groBere Distanzen, wahrend sich die Storungen im Osten
mit den lobenformigen Ablagerungsrdumen iiberlagerten und sich ein weniger konstantes

Streichen ausbildete (Doust & Omatsola, 1990, Reijers, 2011).

Im frithen und mittleren Miozédn verdnderte sich die Sedimentation im Nigerdelta und
der Ostliche und westliche Ablagerungsraum wuchsen zusammen. Im spédten Miozidn
herrschten entlang des gesamten Deltas progradierende Ablagerungen vor, die dhnlich der
rezenten Bedingungen eine konvexe Kiistenlinie bildeten (siehe Abbildung 11). Die miozéne
Entwicklung ist charakteristisch fiir das Ansteigen der Sedimentationsraten. Durch die
steigende Auflast der Sedimentmassen wurde im spidten Miozédn die Akata-Formation
mobilisiert. Sie begannen zu migrieren und dabei Diapire in der translationalen Zone zu
bilden. In der kompressionalen Zone kam es wéhrenddessen zur Entstehung der Toe Thrust
Faults, womit der Beginn der Erosion und der gravitativen Massenbewegungen in diesen

Zonen bewirkt wurde (Doust & Omatsola, 1990; Reijers, 2011).
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Im frithen bis mittleren Miozin unterlag die Schelfkante des Nigerdeltas zudem durch
Regression einer besonders starken Erosion. Es schnitten sich mehrere groBe Canyons in den
Schelf und den Kontinentalhang, welche anschliefend im jlingeren Miozén durch die Akata-
Formation verfiillt wurden. Die am Besten untersuchten Paldio-Canyons im Nigerdelta sind

der Afam-, der Opuama- und der Qua Iboe-Canyon (4deogba et al, 2005).

Im spiten Miozdn bis ins Pliozén progradierte das Nigerdelta weiter und bildete die
jiingsten Ablagerungsgiirtel. Die weiteste Regression erfolgte wihrend des pleistozinen
Hochglazials. Seit dem Beginn des Holozédns kommt es wieder zu einer glazialeustatisch

bedingten Transgression (Doust & Omatsola, 1990, Reijers, 2011, Riboulot et al., 2012).
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3.3 Stratigraphie

Um die stratigraphische und fazielle Entwicklung des Nigerdelta-Beckens zu
verstehen, muss zuerst die Entwicklung der dlteren Becken innerhalb des Benue Trough

erlautert werden.

Mehrere Ablagerungszyklen zeichnen die stratigraphische und fazielle Entwicklung
des Benue Through aus (Bankole, 2010). Das élteste Sedimentgestein des Benue Trough ist
der Bima-Sandstein aus dem Alb (Unterkreide), der ein kristallines Verwitterungsprodukt des
Basements darstellt und durch alluviale Facher aus deltaischen und lakustrinen Siliziklastika
im Norden und im Zentrum des Beckens sedimentiert wurde (Reijers et al., 1997). Im Alb
erfolgte auch die erste groBe Transgression innerhalb des Sedimentbeckens, wiahrend der
marine Ton- und Sandsteine der Asu River-Gruppe im Abakaliki Trough abgelagert wurden
(siche Abbildung 12). In der anschlieenden Regression im Cenoman lagerten sich deltaische

und fluviatile Sedimente der Awe- und Keana-Formationen ab.

Die zweite grofle Transgression fand im Turon statt, welche zur Verbindung des
Stidatlantiks mit der Tethys fiihrte und durch den Eze Aku-Tonstein charakterisiert ist (Short
& Stduble, 1967). Dieser Transgression folgten mehrere kleine Regressions- und
Transgressionszyklen bis ins Santon (sieche Abbildung 12). Lokal geht der Eze Aku-Tonstein
in die Amaseri-Sandsteine iiber. Diese Ablagerungen sind von der sandigen Makurdi-
Formation und dem Awgu-Tonstein iiberlagert. Das spdte Turon war von regressiven
Ablagerungsbedingungen bestimmt, welche durch die deltaischen Makurdi- und Agala-
Sandsteine charakterisiert sind (sieche Abbildung 12; Reijers et al, 1997). Tektonische
Bewegungen der Kruste im Coniac bewirkten eine heterogene Faziesbildung. Eine regionale
Deformation im friihen Santon hob den Abakaliki Trough heraus und bildete die Abakaliki-
Antiklinale, wobei die Sedimente des Coniac, Turon und Alb erodiert wurden (Short &

Stiuble, 1967).

Mit der Heraushebung der Abakaliki-Antiklinale beginnt die Entwicklung des
Anambra-Beckens im Benue Trough. Nach dem Ende der Deformation énderte sich die

Richtung der Sedimentation und die Sedimente im siidlichen Benue Trough wurden nun in
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Richtung des Anambra-Beckens abgelagert. Die Entstehung des rezenten Nigerdeltas erfolgte
durch die Verlagerung der Sedimentation in die siidlichen Teilbecken des Benue Trough. Das
nordlich angrenzende Anambra-Becken wurde unmittelbar vor dem Nigerdelta-Becken
abgelagert und ist mit ihm stratigraphisch und lithologisch verzahnt (Reijers et al., 1997;
Reijers, 2011).

Alb-Cenoman

EI Deltaische und fluviatile Sedimente Cenoman-Santon

@ Marine karbonatische Sedimente

------
Marine klastische Sedimente T T Ty
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Abbildung 12: Schematische Darstellung der paliogeographischen und faziellen Entwicklung des Benue- und
Anambra-Beckens von Alb bis Maastricht (nach Reijers et al., 1997)

Fiir das Anambra-Becken sind zwei Transgressionen nachgewiesen. Erstere wird
durch den Nkporo-Sedimentationszyklus und die Zweite durch den Sokoto-
Sedimentationszyklus charakterisiert. Mit dem Ende der Deformation im Santon folgte eine
Transgression im spaten Campan bis ins frithe Maastricht, welche durch die Ablagerung des
Nkporo-Sedimentationszyklus im Anambra-Becken charakterisiert ist und von Siidwest nach
Nordost durch den Nkporo-Tonstein, den Owelli-Sandstein und den Enugu-Tonstein

reprasentiert wird (sieche Abbildung 12 und 13; Short & Stiuble, 1967).

Der sturm- und gezeitendominierte flachmarine Kontinentalschelf bildete den

Ablagerungsraum fiir den Nkporo-Tonstein. Die Kiistenlinie des Deltas war konkav und ragte
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trichterformig in den Benue Trough. Die nordostlich entlang der Kiistenlinie gerichtete
Stromung transportierte marine Tonsedimente in kiistennahe Gebiete, welche sich in den
ausgedehnten Uberschwemmungsgebieten hinter der Kiistenlinie ablagerten und den Enugu-
Tonstein bildeten. Zu dieser Zeit war das Delta nur schwach ausgeprigt und stellte ein
sumpfiges Uberschwemmungsgebiet dar. Entlang der Kiiste brachten kleine Fliisse Sedimente
ein, wobei fluviatile Sandbidnke abgelagert wurden, die den Owelli-Sandstein bildeten

(Reijers et al., 1997, Reijers, 2011).
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Abbildung 13: Stratigraphische Sektion des Anambra-Beckens von Coniac bis Barton und die fquivalenten
Formationen im Nigerdelta-Becken (nach Reijers et al., 1997)

Im Maastricht &dnderte sich das Regime im Anambra-Becken zu regressiven
Bedingungen und das Delta progradierte in Richtung Siidwesten. Die Kiiste war nun trockener
als das vorherige Uberschwemmungsgebiet und bildete eine gut ausgeprigte Uferzone,
welche bis an den Schelf heranreichte. Es wurden die kohlefiihrenden Tonsedimente der
Mamu-Formation abgelagert (siche Abbildung 12 und 13; Reijers et al, 1997). Die
Kohleeintrage sind durch die Trockenlegung des kiistennahen Sumpflandes zu erkldren. Das
Abschneiden vom Schelf erfolgte wie bei rezenten Marschlandschaften durch erhohten
Sedimenteintrag in der Brandungszone und der damit verbundenen Bildung des
Marschlandes. Die stratigraphisch jiingere Ajali-Formation markiert den niedrigsten

Wasserstand. Der namensgebende Ajali-Sandstein zeigt die charakteristische, zyklische und
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tidale Sedimentation. Diese Formation endet mit einer regressionsiiblichen Diskordanz und
bildet damit eine Sequenzgrenze (siche Abbildung 12 und 13; Reijers et al., 1997, Reijers,
2011).

Im Paldozén schloss sich die Transgression des Sokoto-Sedimentationszyklus an, mit
dem die Sedimentation im Nigerdelta-Becken begann. Der Sokoto-Sedimentationszyklus
beginnt mit der Nsukka-Formation im spiten Maastricht (sieche Abbildung 12 und 13). Der
Sedimenteintrag war weiterhin fluviatil-dominiert, mit kurzen Unterbrechungen durch marine
Transgressionen. Die wichtigste Formation des Anambra-Beckens ist die Imo-Formation im
spiten Paldozin, deren stratigraphisches Aquivalent im Nigerdelta-Becken die Akata-
Formation ist (sieche Abbildung 13; Short & Stduble, 1967). Beide Formationen enthalten
signifikante Mengen an organischem Material und wurden auf dem flachmarinen

Kontinentalschelf abgelagert (Reijers et al., 1997, Reijers, 2011).

Zu Beginn des Eozédns begann eine Regression und es bildeten sich im Anambra-
Becken zwei lateral nebeneinander bestehende Formationen aus (siche Abbildung 13). Im
Nordosten wurde die gezeitenbedingte Nanka-Formation abgelagert. Sie stellt die
kontinentale Fazies des beckenwérts progradierenden Nigerdeltas dar. Die Kiistenlinie war
konvex und grenzte an den wellendominierten, hochenergetischen Kontinentalschelf. Aus den
regressiven Bedingungen im Eozén ging im Siiden die paralische Prodelta-Fazies der Ameki-
Formation hervor. Das stratigraphische Aquivalent der Ameki-Formation im Nigerdelta-
Becken stellt die Agbada-Formation dar (sieche Abbildung 13). Mit dem Ausbeiflen der
Ameki- und Nanka-Formation im spédten Eozdn und dem Wandel des konkaven,
gezeitendominierten Schelfs in einen konvexen, wellendominierten Schelf endet die
Sedimentation im Anambra-Becken. Die entscheidenden Faktoren fiir die Sedimentation im
Anambra-Becken waren die nahegelegenen Erosionsgebiete, die regelmiBigen
Transgressionen im Campan und Maastricht sowie der konkave Verlauf der Kiistenlinie, der
besonders die Stromungsverhédltnisse beeinflusste. Die Strdmungsverhdltnisse, die
Wellendynamik und die Bathymetrie des Kontinentalschelfs bildeten eine von Nordwest nach
Stidost und eine von Nordost nach Siidwest flieBende Stromungsrichtung, wodurch sich eine
konkave Kiistenlinie formte, in deren Scheitel die Stromungen zusammenliefen (Reijers et al.,

1997, Reijers, 2011).

29



3.3 Stratigraphie

Im Miozédn wurde das Nigerdelta-Becken von marinen Ablagerungsbedingungen
beherrscht und die urspriinglich zwei lobenférmigen Ablagerungszonen bei der Progradation
des Nigerdeltas wéhrend einer Regression zu einer Ablagerungsfront vereint. Die
Sedimentation des kinozoischen Nigerdeltas wurde besonders aus dem Norden und Osten
durch die Fliisse Niger, Benue und Cross beckenwirts gespeist (Bustin, 1988). Im Pleistozén
befand sich die Kiistenlinie des Nigerdeltas stellenweise bis zu 50 Kilometer weiter
beckenwirts als die rezente Kiistenlinie. Ursache war die im spéten Pleistozdn dominierende
glaziale Eustasie, welche einen Anstieg des Meeresspiegels und eine Retrogradation der

Kiistenlinie nach sich zog (Tuttle et al., 1999, Riboulot et al., 2012).

Das kénozoische Nigerdelta-Becken ist eine regressive Sequenz aus drei Formationen,
die aus marinen und kontinentalen, klastischen Sedimenten bestehen. Diese wurden seit dem
Paldozdn sedimentiert und {iberlagern die ozeanische und kontinentale Kruste (siche
Abbildung 14). Die Sedimente des Nigerdelta-Beckens spiegeln die ideale und
charakteristische Sedimentabfolge eines Deltas wider. An der Basis befinden sich die
feinkdrnigen, marinen Prodelta-Sedimente, die sich iiber das gesamte Becken erstrecken. Eine
Wechsellagerung aus feineren, flachmarinen und groberen, fluviatilen Sedimenten ist dariiber
abgelagert und bildet die paralische Deltafront. Die jiingsten Ablagerungen sind die
terrestrischen, groberen Sedimente der Deltaplattform. Diese drei Formationen stellen jeweils
eine progradierende, deltaische Fazies dar, welche man hauptsidchlich durch die
unterschiedlichen Anteile von Sand- und Tonsedimenten unterscheidet. Sie verjiingen sich in
Richtung Becken aufgrund der Progradation des Deltas und spiegeln einen Coarsening
Upward-Zyklus mit marinen, deltaischen und fluviatilen Ablagerungsbedingungen wider

(Short & Stauble, 1967; Weber & Daukoru, 1975).
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Abbildung 14: Schematisches Profil durch das Nigerdelta und Darstellung der progradierenden, marinen und
kontinentalen Fazies (nach Tuttle et al., 1999)

Die Akata-Formation an der Basis des Nigerdeltas im distalen Bereich ist marinen
Ursprungs und besteht aus méchtigen Tonablagerungen (den eventuellen Muttergesteinen),
turbiditischen Sandlinsen (den eventuellen Reservoirgesteinen in groBeren Wassertiefen) und
geringmichtigen Lagen an Silt. Die Akata-Formation lagert sich seit dem Paldozén (bis
rezent) wiahrend relativen Meeresspiegeltiefstinden (Regressionen) ab. Der Ablagerungsraum
reicht von der Deltafront bis in abyssale Bereiche (Doust & Omatsola, 1990). Organische
(pflanzliche) und tonige Materialien werden dabei bis in die distalen Bereiche transportiert,
was mit geringer Transportenergie und sauerstoffarmen Stromungsbedingungen einher geht
(Stacher, 1995). Turbiditstrome (Suspensionsstrome) waren wéhrend der Ausbildung des
Deltas fiir die Sedimentation der Sande in den Tiefseefidchern der oberen Akata-Formation

verantwortlich (Burke, 1972; Doust & Omatsola, 1990).

Die Tonsedimente sind graulich gefarbt, relativ weich und plastisch. Das langsame
Absinken der feinen Sedimente zum Meeresboden belie3 sie unterkompaktiert. Marine,
planktonische Foraminiferen machen 50 Prozent der fossilen Mikrofauna aus (Doust &
Omatsola, 1990). Das organische Material, zusammen mit den herrschenden Driicken und
Temperaturen, lieBen Kohlenwasserstoffe in der Akata-Formation generieren. Diese
verursachen zusammen mit den Porenwidssern einen hohen Formationsdruck, der eine
Verringerung der Formationsdichte bewirkt, weshalb die Tonsedimente zum vertikalen

Aufstieg neigen. Da die Basis der Akata-Formation nie erbohrt wurde, wird angenommen,
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dass sie eine Maichtigkeit von bis zu 7.000 Metern erreicht (Avbovbo, 1978; Doust &
Omatsola, 1990). An die Sedimentoberfliche tritt die unter Uberdruck stehende Formation im
submarinen Bereich durch Aufstieg der Schlammdiapire am Kontinentalhang und subaerisch
als Imo-Formation im Anambra-Becken (Doust & Omatsola, 1990). Abbildung 15 zeigt eine
Strukturkarte des Top der Akata-Formation sowie Michtigkeitskarten der Agbada- und

Benin-Formation.
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Abbildung 15: Strukturkarte der Teufen des Top der Akata-Fm. (A), Michtigkeitskarte der Agbada-Fm. (B),
Michtigkeitskarte der Benin-Fm. (C) sowie Verteilung und Grenzen der drei Formationen im Nigerdelta-Becken
(nach Avbovbo, 1978); Anmerkung: Mit den markierten Bohrungen wurden die Teufen und Michtigkeiten
korreliert.

Die Sedimentation der hangenden, deltaischen Agbada-Formation begann im Eozidn
und dauert ebenfalls rezent an. Sie beinhaltet die Hauptreservoirgesteine und setzt sich aus
paralischen (kohlefiihrenden, terrestrischen) und deltaischen, klastischen Sedimenten
zusammen. Die Sedimente lagern sich in Deltafront-, Deltatop- und fluviatil-deltaischen
Ablagerungsrdumen ab. In der unteren Agbada-Formation wurden Ton- und Sandstein-
Wechsellagerungen mit eindeutigen Coarsening Upward-Zyklen zu je gleichen
Michtigkeiten gestapelt abgelagert, wahrend in der oberen Agbada-Formation hauptsichlich
32



3.3 Stratigraphie

Sande mit weniger tonhaltigen Lagen vorherrschen. Die Tonsedimente sind mittel- bis
dunkelgrau und hart. Die Sande sind lokal kalkhaltig und mittel- bis grobkornig. Die Agbada-
Formation stellt den rezenten, deltaischen Teil des Beckens dar. Thre Méchtigkeit variiert
stark. Im siidlichen Litoral des Nigerdeltas hat sie ihre maximale Machtigkeit von bis zu
4.000 Metern. An der Ost- und Nordwestflanke des Deltas sowie Richtung Norden diinnt die
Agbada-Formation aus (siche Abbildung 15; Avbovbo, 1978).

Im Hangenden der Agbada-Formation lagerten sich seit dem Oligdzén (bis rezent) die
kontinental-terrestrischen Sedimente der Benin-Formation ab. Die Benin-Formation besteht
aus alluvialen Kiistenebenensanden und bildet die Kiistenlinie mit den hochsten, teilweise auf
dem Festland liegenden Ablagerungsrdumen (Doust & Omatsola, 1990). Diese pordsen Sande
stellen die rezente Sedimentoberfliche des Nigerdeltas dar. Lokal kommen diinnméchtige
Tonlagen vor, die ihren Ursprung in verflochtenen Flusssystemen haben und Richtung Basis
der Formation zunehmen. Die Benin-Formation unterscheidet sich hinsichtlich ihrer
Lithologie nicht stark von der Agbada-Formation. Short und Stiduble (1967) defieniren die
Basis der Benin-Formation biostratigraphisch an das Auftreten der ersten marinen
Foraminiferen. Die Benin-Formation diinnt beckenwérts immer mehr aus, reicht bis an die
Grenze zum Schelf und hat eine Méachtigkeit von bis zu 2.000 Metern im Zentrum des Deltas

(siehe Abbildung 15; Avbovbo, 1978).

Die Miéchtigkeit der drei Formationen wird zusammen auf bis zu 12.000 Meter
geschitzt (Reijers et al., 1997, Deptuck et al., 2007). Da sich diese drei Formationen in ihrer
Lithologie dhneln und nur anhand ihrer unterschiedlichen Sand-Ton-Anteile definiert werden,
resultiert das Problem der genauen Festlegung der Grenzen zwischen diesen Formationen.
Ebenfalls erschwerend fiir die genaue Unterscheidung wirken sich die starken Verwerfungen
durch Storungen sowie der Diapirismus aus (Doust & Omatsola, 1990; Morgan, 2003).
Abbildung 16 zeigt die zeitliche und rdumliche Entwicklung der drei Formationen des

Nigerdelta-Beckens sowie deren stratigraphische Beziehung zueinander.
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Abbildung 16: Schematische Darstellung der Stratigraphie der Formationen im Nigerdelta-Becken und der
bekanntesten submarinen Paldo-Canyons (nach Doust & Omatsola, 1990)
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Bei dem Untersuchungsgebiet handelt es sich um ein submarines Konzessionsgebiet
am Kontinentalhang des Nigerdelta-Beckens im Golf von Guinea. Es liegt zwischen den
geographischen Koordinaten 4 Grad 40 Minuten Ost bis 5 Grad 40 Minuten Ost und 3 Grad
40 Minuten Nord bis 4 Grad 20 Minuten Nord (siche Abbildung 2). Es ist in etwa 85
Kilometer von der Kiistenlinie des Nigerdeltas entfernt, direkt in der Verldngerung der
Deltaspitze in der westlichen der beiden lobenférmigen Ablagerungszonen. Das
Untersuchungsgebiet erstreckt sich auf einer Fldche von 3.282 Quadratkilometern. Von
Nordost nach Siidwest nimmt die Wassertiefe von etwa 80 bis auf etwa 2.000 Meter innerhalb
des Konzessionsgebiets zu. Im dulersten Nordosten des Untersuchungsgebiets befindet sich
ein Teil auf dem Kontinentalschelf. Der Grof3teil des Untersuchungsgebiets liegt daher im

oberen Bereich des Kontinentalhangs.

Die wichtigsten geologischen Merkmale des Untersuchungsgebiets beruhen auf drei
miozénen Ablagerungsgiirteln (Distal Belt, Diapir Belt und Thrust Belt; sieche Abbildung 9)
und drei strukturellen Gefiigezonen (Extensional Province, Mud Diapir Province und Inner
Fold and Thrust Belt Province; sieche Abbildung 7 und Abbildung in Anhang 19). Die
Letzteren sind stark abhingig von der Topographie des Basements entlang der Charcot-
Transformstdrungszone, welche zu einer komplexen Tektonik als Folge des Ubergangs von
miozdnen zu rezenten Strukturen fithren. Die Orientierung der Deformation wechselte in der

Zeit und fuhrte zu lokal invertierten Strukturen.

Die pramiozéine Inner Fold and Thrust Belt Province (charakterisiert durch die Thrust
Faults, sieche Abbildung 7) befindet sich am &dullersten siidwestlichen Rand des Gebiets im
abyssalen Bereich und nimmt nur einen kleinen Teil des Untersuchungsgebiets ein. Dieser
primiozdne Trend wird nach und nach in nordostlicher Richtung von der mittel- bis
obermiozdnen Extensional Province (charakterisiert durch synsedimentire Growth Faults,
siche Abbildung 7) abgeldst. Die miozédnen Tonsedimente in den Ablagerungsgiirteln wurden
durch gravitativ-tektonische Vorginge deformiert, welche die Entwicklung der Inner Fold
and Thrust Belt Province steuerten. Die Charcot-Transformstérungszone diente als

Unterstiitzung fiir die Thrust Faults, die sich vom Basement abschélten und das dominante
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strukturelle Geflige im &uBersten siidwestlichen Bereich des Untersuchungsgebiets formten.
Die Wandlung des strukturellen Gefiiges innerhalb der Ablagerungsgiirtel wurde durch
relative Schwankungen der Sedimentationsrate gesteuert und fithrte zu listrischen
Abschiebungen mit lateralen Blattverschiebungen und somit zur Entstehung der
translationalen Mud Diapir Province, welche den flichenmdBig groBiten Teil des
Untersuchungsgebiets einnimmt. Innerhalb dieser Gefiigezone kommen abhidngig vom
Schlammdiapirismus die  Mehrheit der Mud Volcanoes und Pockmarks des
Untersuchungsgebiets vor, da sie durch die stirksten vertikalen Fluidstrome im Untergrund

gekennzeichnet ist.

Die folgende strukturelle Gefiigezone bildet die Extensional Province verbunden mit
Growth Faults und Counter Regional Faults im norddstlichen Bereich des
Untersuchungsgebiets. Diese nordostliche Zone weist zudem die hdchsten Driicke und
Temperaturen aufgrund von Geopressure auf. Dieser Uberdruck entstand aufgrund der hohen
Sedimentationsraten und der dichteabhidngigen Mobilitit der Akata-Tonsedimente
(Diapirismus), die auf die hangenden Sedimente der Agbada-Formation driicken und deren
Volumen einengen. Der Diapirismus dieser Gefiigezone unterscheidet sich von dem der Mud
Diapir Province dadurch, dass hier nicht nur lokal Diapire aufgestiegen sind, sondern die
Sedimente der Akata- und Agbada-Formationen flichendeckend eine gemeinsame
Sedimentmasse bilden. Die Detachment Fold Province, welche im Nigerdelta neben der /nner
Fold and Thrust Belt Province auftreten kann (sieche Abbildung 7), kommt im
Untersuchungsgebiet nicht vor. Alle Gefiigezonen folgen einem Nordost-Siidwest-Trend und
stellen jeweils eine eindeutige strukturelle Einheit dar, in der die Orientierung der Stérungen
kennzeichnend fiir die Kinematik ist. Der Verlauf der Charcot-Transformstorungszone
beeinflusst den siidlichen Teil des Untersuchungsgebiets durch die Verdnderung der
Topographie des Basements stirker, daher weisen die Bereiche im Norden hdohere

Michtigkeiten der Sedimente auf.

Der nordostliche Ablagerungsgiirtel (Distal Belt) entspricht in Lage und Ausdehnung
der Extensional Province der strukturellen Gefiigezonen, wihrend die Mud Diapir Province
mit dem slidwestlichen Ablagerungsgiirtel (Diapir Belt) korreliert und die Inner Fold and
Thrust Belt Province mit dem Thrust Belt identisch ist.
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Im Zentrum des Untersuchungsgebiets befindet sich der Nordost-Siidwest-
verlaufende, submarine Fishtown-Canyon. Er gehort wie der Ostlich aullerhalb des
Untersuchungsgebiets liegende Niger-Canyon zum Niger-Canyonsystem und wird vom

Niger-Benue-Flusssystem mit Sedimenten versorgt.

Die kohlenwasserstoff-hoffigen Ziele des Untersuchungsgebiets befinden sich in
turbiditischen Hangsedimenten (Highstand Systems Tract-Sande), die zeitlich vom Oligozén
bis zum Miozdn reichen. Das Untersuchungsgebiet ist, wie auch das gesamte Nigerdelta-
Becken, unter Ablagerungsbedingungen des Kontinentalhangs entstanden, was mit erhohten
Sedimentationsraten einhergeht. Die Ablagerung geschah ausschlielich von Nordost nach
Stidwest durch bis zu sechs submarine Canyons, die sich im Pliozin und Miozén ausbildeten.
Die Sedimentzubringer der Canyons zu diesen Zeiten konzentrierten sich hauptsédchlich auf
den Norden des Untersuchungsgebiets und fiihrten dort zu  glinstigeren
Reservoireigenschaften der Sedimentgesteine. Turbiditfaicher sind die primidre und
channelartige Rinnen die sekunddre Ablagerungsform. Die Gesamtmaichtigkeiten der
Reservoirgesteine sind aufgrund der Tektonik und der Ablagerungsgeschichte im Norden des
Untersuchungsgebiets hoher und erreichen dort zum Beispiel etwa 100 Meter, im Siiden
hingegen nur 70 Meter. Sechs bis sieben horizontal iibereinander liegende Highstand Systems
Tract-Horizonte sind im Untersuchungsgebiet ausgebildet. Die Porosititen und
Permeabilititen der Reservoirgesteine sind iiberall &hnlich gut und liegen im Durchschnitt bei
29 Prozent bzw. einem Darcy. Neben der Reservoirqualitiit sind auch die Bedingungen der
Migration und besonders die der Muttergesteine vielversprechend bis gilinstig. Nur die
Integritit der Fallen und Abdichtungen stellen in allen Bereichen des Untersuchungsgebiets
aufgrund von erhdhtem Geopressure ein Risiko dar. Der stirkste Geopressure tritt im

Nordwesten des Untersuchungsgebiets auf.
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Submarine Canyons sind Gelidndeeinschnitte mit steilen Flanken, die sich in den
Kontinentalschelf und den Kontinentalhang einschneiden. Sie stellen die Verbindungswege
fiir den Sedimenttransport aus kontinental-terrestrischen Bereichen {iber den
Kontinentalschelf bis in abyssale Bereiche dar (sieche Abbildung 17) und spielen eine
Schliisselrolle bei der Entstehung von Kontinentalrdndern, da sie oft iiber Millionen Jahre
hinweg bestehen (Shanmugam, 2006). Weltweit sind submarine Canyons an
Kontinentalrdndern und in marinen Gefillen von Inseln als charakteristisches, erosionales
Merkmal vorzufinden. Sie kommen sowohl an tiefen, siliziklastischen Kontinentalrdndern als
auch auf flachmarinen Karbonatplattformen vor. Aufgrund der relativ starken und
regelméBigen Sedimentbewegung innerhalb der submarinen Canyons werden diese als
eigenstdndiger Ablagerungsraum angesehen (Shanmugam, 2003, Jobe et al., 2011; Harris &
Whiteway, 2011).
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Abbildung 17: Schematische Darstellung des Kontinentalschelfs und Kontinentalhangs und der hier auftretenden
gravitativen Prozesse (Massenbewegungen) und Meeresstromungen sowie den daraus resultierenden sedimentiiren
Ablagerungen und Strukturen (nach Shanmugam, 2003)
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In der wissenschaftlichen Literatur werden die Bezeichnungen Channel und Canyon
entweder synonym oder widerspriichlich verwendet. Um in dieser Arbeit Verwechslungen zu
vermeiden, werden diese Bezeichnungen differenziert angewendet. Submarine Channels
entstehen durch Erosion bei flachen Gradienten (< ein Grad Neigung) am Kontinentalschelf
und am Kontinentalful der Sedimentbecken (siche Abbildung 18). Sie stehen unter stiarkerer
Beeinflussung durch strukturelle Trends und marine Stromungen. Strukturelle Trends am
untersten Kontinentalhang und oberen Kontinentalfu fiihren zur Hiufung submariner
Channels. Innerhalb eines aktiven submarinen Channels dominiert am Kontinentalschelf der
Sedimenttransport durch Stromungen. Am Kontinentalful hingegen sind innerhalb des
aktiven Channels Turbiditstrome dominant, die zur Channel/Levee-Fazies fiihren und
kanalisierte Loben bilden (siehe Abbildung 17; Morgan, 2004, Deptuck et al. 2007; Mayall et
al., 2010).

Kontinentalful

Abbildung 18: Schematische Darstellung der unterschiedlichen Arten submariner Canyons und Channels (nach Jobe
et al.,, 2011) und die zwei grundlegenden Canyontypen nach Benjamin et al. (2015); Anmerkung: Channels treten in
Deltanihe auf dem Kontinentalschelf und in Verbindung mit Tiefseefichern am Kontinentalful3 auf; viele Canyons
entspringen aus Deltas groBler Fliisse und miinden oft in Tiefseeficher; viele Canyons beginnen schon auf dem
Kontinentalschelf, andere erst auf dem Kontinentalhang; inaktive Canyons kénnen zudem vermehrt in Verbindung
mit Pockmarks auftreten.
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Die Bezeichnung submariner Canyon wird hingegen filir tiefe, erosive
Gelédndeeinschnitte verwendet, die hauptsdchlich bei einem hoheren Gradienten in den
Kontinentalhang einschneiden (siehe Abbildung 17; Shanmugam, 2003, Jobe et al., 2011). Im
Schnitt liegt die Neigung eines Canyons bei 58 Meter pro Kilometer bzw. 3,3 Grad.
Tendenziell haben kiirzere submarine Canyons eine steilere Neigung (Shanmugam, 2006).
Submarine Canyons am Kontinentalrand von Nordwestafrika weisen einen durchschnittlichen
Gradienten von unter zehn Grad fiir 63 Prozent, zehn bis 20 Grad fiir 30 Prozent, 20 bis 30
Grad fiir sechs Prozent und 30 bis 40 Grad fiir einen Prozent der Canyons auf. Innerhalb der
aktiven Canyons sind gravitative Massenbewegungen dominant (Seibold & Hinz, 1974;
Adeogba et al, 2005). Der Verlauf der Canyons ist in der Regel senkrecht zum Streichen des
Kontinentalhangs. Aktiv bedeutet, dass innerhalb der Canyons (oder Channels) erosive
Prozesse herrschen oder zumindest die Hohe der Flanken konstant bleibt (Shanmugam, 2003,
Shanmugam, 2006). Nach Benjamin et al. (2015) lassen sich submarine Canyons im
Nigerdelta in zwei Typen einteilen. Erstens in sandige, erosive Typ [-Canyonsysteme, welche
in der Regel fluviatilen Ursprungs sind oder zweitens in schlammige, aggradierende Typ II-
Canyonsysteme, welche durch gravitative Massenbewegungen gebildet werden (siche

Abbildung 18).

Die zwei indirekten Faktoren, die zur Entstehung submariner Canyons fiihren, sind die
Tektonik und der Meeresspiegelstand. Der Sedimenteintrag ist hingegen ein direkter Faktor
(Mayall et al., 2010, Sylvester et al., 2010). Alle drei stehen im Zusammenhang und miissen
deshalb gemeinsam betrachtet werden. An aktiven Kontinentalrindern sind die
Schelfregionen relativ schmal bis gar nicht vorhanden (sieche Abbildung 19). Daraus folgt,
dass wihrend des hochsten oder des niedrigsten Meeresspiegelstands der Sedimenteintrag
sehr nahe der Schelfkante oder direkt in den Kontinentalhang erfolgt. Die Wahrscheinlichkeit
der Bildung von neuen, aktiven Canyons und deren Erhaltung ist somit ziemlich hoch. In
beiden Féllen gilt ein hoherer Sedimenteintrag fithrt zu hoherer Canyon-Aktivitét

(Shanmugam, 2006; Harris & Whiteway, 2011).
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A) Aktiver Kontinentalrand B) Passiver Kontinentalrand
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Abbildung 19: Schematische Darstellungen submariner Canyons an aktiven (A) und passiven (B) Kontinentalrindern
(nach Harris & Whiteway, 2011); Anmerkung: Wichtig sind die Unterschiede in der Gréfle der Schelfbereiche, der
Sedimentmiichtigkeiten und der Gefille am Kontinentalhang sowie die mogliche Bildung submariner Tiefseeficher an
passiven Kontinentalrindern.

An passiven Kontinentalrindern wird dagegen zwischen den Meeresspiegelstinden
unterschieden (Shanmugam, 2006). Im Falle eines niedrigen Meeresspiegelstands verhélt es
sich wie bei aktiven Kontinentalrandern. Wéhrend eines hohen Meeresspiegelstands erfolgt
der Sedimenteintrag weiter entfernt von den Ausgangspunkten der submarinen Canyons. Der
groBte Teil der Sedimente wird somit dauerhaft auf dem Kontinentalschelf abgelagert und nur
ein kleiner Teil erreicht die aktiven, submarinen Canyons, wihrend neue, aktive Canyons fast
gar nicht gebildet werden. In diesem Fall verhélt sich die Sedimentationsrate neutral. Sie kann
negativen, positiven oder neutralen Einfluss auf die Aktivitdt submariner Canyons haben

(Shanmugam, 2003; Harris & Whiteway, 2011).

Fiir beide tektonische Verhiltnisse gilt, dass wéhrend einer Regression eine hohe
Sedimentationsrate die Aktivitit der submarinen Canyons erhoht. Wihrend einer
Transgression stoppt diese hingegen fast vollstindig. Die Sedimentationsrate entscheidet
daher iiber die Erhaltung der submarinen Canyons. Wihrend bei einer Regression eine
niedrige Sedimentationsrate die Erhaltung der Canyons unterstiitzt, fordern hohe
Sedimentationsraten die Erosion innerhalb der Canyons. Zusammenfassend ldsst sich
festhalten, dass wéhrend einer Regression die Aktivitdt der Canyons steigt und sie wéhrend
einer Transgression fallt. Pockmarks innerhalb eines Canyonverlaufs sind ein eindeutiges
Anzeichen fiir die Inaktivitit eines Canyons (siche Abbildung 18 und 20; Adeogba et al,
2005; Shanmugam, 20006).

Analog zu terrestrischen Flusstilern sind submarine Canyons erosionale Kandle, die
sich in den Meeresboden und die unterliegenden Schichten einschneiden. Wie Fliisse haben

die Canyons ebenfalls gewundene oder verflochtene Verlaufsmuster. Im Gegensatz jedoch zu
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gewundenen Fliissen konnen sich submarine Canyons auch bei steilen Gradienten in
Nachbarschaft zu verflochtenen Canyons bilden. Submarine Canyons entstehen nahe der
Schelfkante und breiten sich in der Regel bis an die Basis des Kontinentalhangs aus. Sie sind
teilweise Verldngerungen aktiver, submariner Channels am Kontinentalschelf, konnen aber
auch unabhéngig von ithnen entstehen. Zudem kénnen submarine Canyons auch in submarine
Channels am Kontinentalfull miinden (siche Abbildung 18) sowie als kleinere Nebenarme aus
groBeren Canyons hervorgehen (siehe Abbildung 20; Shanmugam, 2006, Jobe et al., 2011;
Harris & Whiteway, 2011).
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Abbildung 20: Die Abbildung des Meeresbodens (Dip Curvature-Attributkarte) zeigt den Benin-Canyon im Golf von
Guinea mit seinem Haupt- und Nebenarm (aus Deptuck et al., 2007); Anmerkung: Der Nebenarm ist ein inaktiver,
teilweise verfiillter Canyon und steht in Verbindung mit der Bildung der benachbarten Pockmarks.

Oft entwickeln sich aktive, submarine Canyons an den Miindungen grof3er Fliisse, wie
zum Beispiel dem Ganges, dem Mississippi, dem Kongo, dem Amazonas, dem Hudson oder
dem Niger (Jobe et al., 2011; Harris & Whiteway, 2011). Eine Ursache hierfiir ist die
Entstehung des Ausgangspunkts eines aktiven, submarinen Canyons durch fluviatile Erosion
am Kontinentalschelf. Dies erfolgt, wenn wihrend einer Regression der Kontinentalschelf
freigelegt und subaerischer Erosion ausgesetzt wird. Dabei schneiden die Fliisse in den
trockengefallenen Kontinentalschelf und lassen subaerische Flusstiler entstehen. Zu
besonders starker Erosion wihrend einer Regression kommt es, wenn der eustatische
Meerspiegelriickgang starker ist als die Subsidenz. In der anschlieBenden Transgression

werden die Flusstidler dann {iberflutet und zu submarinen Channels, welche die
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Flussmiindungen mit den Ausgangspunkten der submarinen Canyons nahe der Schelfkante
verbinden. Diese Verbindung erfolgt durch die Konzentration des Wassers innerhalb der
submarinen Channels aufgrund der begrenzenden Morphologie. Dieser Prozess der
Entstehung und Erhaltung aktiver, submariner Canyons tritt besonders wihrend Regressionen
an passiven Kontinentalrindern auf (Heinié & Davies, 2006, Shanmugam, 2006, Harris &

Whiteway, 2011).

Eine weitere Ursache, weshalb sich Canyons an Flussmiindungen bilden, ist die hohe
Sedimentationsrate und die damit verbundene erhohte Wahrscheinlichkeit von gravitativen
Massenbewegungen (Shanmugam, 2003). Submarine Erosion durch Massenbewegungen von
Sedimenten am Kontinentalhang, auch unabhéngig von Fliissen, kann zur Entstehung
submariner Canyons fiihren. Diese Massenbewegungen konnen durch Hangrutschungen,
Hanggleitungen, Kornerstrtome (Grain Flows), Schlammstrome (Mud Flows) oder
Schuttstrome (Debris Flows) erfolgen und beeinflussen stetig die Morphologie und die
Orientierung der Canyons (siche Abbildung 17). Dieser Prozess tritt besonders wahrend
Regressionen an aktiven Kontinentalrdndern auf (Li ef al., 2009, Harris & Whiteway, 2011;
Jobe et al., 2011).

Ein weiterer Prozess submariner Erosion und somit der Entstehung von Canyons sind
Stromungen, die im Gegensatz zu laminaren, gravitativen Strdmungen wie zum Beispiel
Schuttstromen stehen. Diese weisen neben laminarer auch turbulente Strémung auf, welche zu
einer stirkeren submarinen Bodenerosion fiihrt. Zudem erhoht die langere Verweildauer
dieser Bodenstromung an einem Ort die Wahrscheinlichkeit der Entstehung eines Channels
oder Canyons. Die Stromungen entwickeln sich aus tidalen, dolischen oder thermischen
Kriften. Im Unterschied zu den gravitativ gesteuerten Massenbewegungen bewegen sie sich
auch entgegen des gravitativen Potentialgefélles (sieche Abbildung 17). Sie flieBen entweder
bevorzugt parallel zum Streichen des Meeresbodens entlang der Kiiste oder des
Kontinentalhangs oder auch unabhingig in kreisenden Bewegungen. Jedoch fiihren diese
Bodenstromungen meist nur indirekt zu submarinen Canyons. In der Regel bildet sich zuerst
ein Channel auf dem Kontinentalschelf, der an der Schelfkante in einen Canyon iibergehen

kann (Heinié & Davies, 2006, Shanmugam, 2006, Jobe et al., 2011).
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Submarine Channels, die durch subaerische Erosion entstanden sind, konnen von
Channels, die durch Stérungen und Stréomungen am Kontinentalschelf beeinflusst wurden,
unterschieden werden. Die Orientierung und die Morphologie Letzterer werden beeinflusst
durch das topographische Relief. Durch subaerische Erosion entstandene Channels haben eine
schmalere Morphologie und durchschneiden die Schelfkante etwa senkrecht, um in einen
submarinen Canyon {iberzugehen. Die andere Art der Channels ist hingegen breiter und
verlduft parallel zum Streichen der Schelfkante, bevor sie libergangslos in einen submarinen
Canyon miindet. Beide Arten von Channels sind jedoch indirekt mit Regressionen verbunden

(Shanmugam, 2003; Robinson et al., 2004; Harris & Whiteway, 2011).

Zudem sind neben den dominierenden Flussmiindungen strukturelle Trends auf dem
Kontinentalschelf in Richtung des Kontinentalhangs, wie zum Beispiel Transformstérungen,
bevorzugte Ausgangspunkte fiir submarine Canyons. Beide Prozesse fordern die Entstehung
der Channels in Richtung des Kontinentalhangs und somit indirekt die Aktivitit der Canyons.
Im Allgemeinen werden submarine Canyons nicht nur durch einen Prozess gebildet, sondern
aus der Kombination von subaerischer Erosion, submariner Erosion und Deformation iiber
einen langen Zeitraum. Dabei kann die Entstehung eines submarinen Canyons von Prozessen
gesteuert werden, die anschlieBend innerhalb des Canyons nicht mehr aktiv sind

(Shanmugam, 2003; Shanmugam, 2000).

Die physikalischen und biogenen Prozesse innerhalb eines submarinen Canyons sind
gravitative Massenbewegungen, Bodenstromungen wie Gezeitenstromung und biogene
Erosion. Die wichtigsten Transportprozesse sind die gravitativ gesteuerten Prozesse, welche
durch unterschiedliche Ereignisse ausgelost werden konnen (sieche Abbildung 17;
Shanmugam, 2006). Der Ausloser im Nigerdelta ist seit dem Miozédn die hohe
Sedimentationsrate am Kontinentalhang, unterstiitzt durch den fortlaufenden Diapirismus der
Tonsedimente. Die damit verbundene Hebung der hangenden Sedimente und die Deformation
der Intraslope-Becken fiihrten zur regionalen Zunahme des Gradienten. Andere Prozesse sind
nur kurzzeitig aktiv, konnen aber ebenfalls Massenbewegungen von Sedimenten in
submarinen Canyons auslosen. Dazu gehoren unter anderem Erdbeben, Sturmereignisse,
Tsunamis und submarine, vulkanische Aktivititen, wie zum Beispiel in der Kamerunischen
Vulkankette. Massenbewegungen konnen in verschiedenen Ausprigungen auftreten. In

rezenten, submarinen Canyons konnten die Transportprozesse wie zum Beispiel
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Hangrutschungen, Hanggleitungen, Kornerstrome, Schlammstrome, Schuttstrome und
Turbiditstréme nachgewiesen werden (Shanmugam, 2003, Harris & Whiteway, 2011; Jobe et
al., 2011).

Eine weitere auftretende Tiefenwasserstromung in submarinen Canyons ist die
gezeitenbedingte Stromung, die ein wichtiger Faktor in den Sedimentationsprozessen ist
(Shanmugam, 2006). Durch die Morphologie der Canyons gibt es innerhalb dieser keine
Schelfkante. Sie stellt eine wichtige Grenze bei den submarinen Prozessen dar und trennt die
gezeiten- und wellendominierten Ablagerungsrdume des Kontinentalschelfs von dem durch
Massenbewegungen dominierten Kontinentalhang. Diese Grenze hat jedoch innerhalb der
submarinen Canyons keine Bedeutung. Durch die rdumliche Begrenzung der submarinen
Canyons kommt es zur Konzentration und Beschleunigung der gezeitengesteuerten
Wassermassen, wie es zum Beispiel auch in Astuaren der Fall ist. Einige submarine Canyons
sind direkte Verlingerungen von Astuaren im distalen Bereich. Die Topographie eines
submarinen Canyons ist gemeinsam mit dem Tidenhub und der Stromungsrichtung
entscheidend fiir die Geschwindigkeit der Gezeitenstromung innerhalb der submarinen
Canyons. Beobachtete Stromungen, die gegen das gravitative Potentialgefille gerichtet sind
und im Zyklus der Gezeiten auftreten, sind der Beweis fiir gezeitenbedingte Stromungen
innerhalb der submarinen Canyons. Eine solche Stromung kann nicht durch gravitativ
bedingte Massenbewegungen oder Turbiditstrome erklirt werden (Shanmugam, 2003; Mayall
etal, 2010; Jobe et al., 2011).

Biogene FErosion durch benthische Organismen ist durch den rezenten, hohen
Sedimenteintrag im Nigerdelta nicht zu erwarten. Daher tritt biogene Erosion nur wéhrend der
Inaktivitit der submarinen Canyons auf. Der Sedimenttransport in submarinen Canyons

schwankt zwischen episodischen und kontinuierlichen Events (Shanmugam, 2006).

Innerhalb submariner Canyons werden zwei verschiedene Ablagerungstypen
voneinander unterschieden. Erstens Ablagerungen, die durch gravitative Massenbewegungen
innerhalb der Canyons bestimmt werden und zweitens Ablagerungen, die durch Prozesse
bestimmt werden, die sich auf den Kontinentalhang beschrdnken. Zu Letzteren gehort die

Fazies aus Intervallen von pelagischen und hemipelagischen Tonablagerungen wihrend
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inaktiver Phasen, welche an einer internen Bioturbation zu erkennen sind (siche Abbildung

17; Shanmugam, 2006).

Aufgrund der Gezeitenstromung innerhalb der submarinen Canyons bilden sich
gezeitenbedingte Fazies, die an mehreren strukturellen und lithologischen Besonderheiten zu
identifizieren sind. Wihrend eines hohen Sedimenteintrags durch Gezeitenstromungen sind
Kombinationen von feinen bis sehr feinen Sanden mit Einschaltungen von doppelt
ausgebildeten Schlammlagen auffillig. Die doppelt ausgebildeten Schlammlagen
reprisentieren wie die Sand-Ton-Wechsellagerung den tidalen Zyklus, der zu den wichtigen
Eigenschaften zur Identifizierung von tidalen, klastischen Ablagerungen zéhlt. Eine weitere
wichtige FEigenschaft des tidalen Zyklus ist, dass die abwechselnd hohen und tiefen
Stromungsgeschwindigkeiten durch abwechselnd dickméachtige und diinnméchtige Sandlagen
reprasentiert werden. Dieser Wechsel von dickmichtigen und diinnméichtigen Sandlagen
spiegelt Ebbe und Flut wider, kommt nur im tidalen Regime vor und besitzt einen
zwolfstiindigen Rhythmus. Zudem gibt es einen tidalen, vierzehntdgigen Zyklus, der vom
Winkelabstand zwischen Mond und Sonne zum Bezugspunkt Erde abhéngig ist. Stehen Sonne
und Mond in Konjunktion oder Opposition, kommt es zu einer hoheren Flut, die Springtide
genannt wird. Stehen sie im rechten Winkel zueinander, kommt es zu einer niedrigeren Flut,
die Nipptide genannt wird. Dies fiihrt zu einer stufenweisen Zunahme der Méchtigkeit der
Sedimentlagen bis zu einem Maximum wéhrend Springtide und einer stufenweisen Abnahme
der Méchtigkeit bis zu einem Minimum wéhrend Nipptide (Shanmugam, 2003; Shanmugam,
2006, Jobe et al., 2011).

Allgemein zeigt die Aufarbeitung unverfestigter Lockersedimente durch die Trennung
der heterogenen Korngroflenverteilung aus den Massenbewegungen relativ gut sortierte
Sedimentkorper und die Sedimentlagen zeigen teilweise scharfe Grenzen. An der Miindung
submariner Canyons am Ubergang von Kontinentalhang zu KontinentalfuB8 lagern sich die
Sedimente aus kontinentaler und mariner Erosion in Tiefseefadchern ab, welche einen Beweis
fiir die Verbindung der submarinen Canyons zwischen den terrestrischen Bereichen und dem
Kontinentalschelf mit den abyssalen Bereichen darstellen. Diese Tiefseeficher konnen
abhingig vom Transportprozess, den Stromungen und von der Topographie des
Ablagerungsraums unterschiedliche Morphologien aufweisen. Jedoch bilden sich nicht jedes

Mal Tiefseefdacher aus. Unter bestimmten Bedingungen konnen submarine Canyons auch in
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Tiefsee-Channels iibergehen, die viele Kilometer weit in den abyssalen Bereich reichen.
Zudem enden einige Canyons auch in Intraslope-Becken am Kontinentalhang, welche sich im
Nigerdelta aufgrund des Diapirismus bilden und zu einer stark unregelméfigen Topographie
des Meeresbodens fiihren (siche Abbildung 21; Shanmugam, 2006, Harris & Whiteway,
2011).

Abbildung 21: Strukturkarte des Meeresbodens mit rezenten Intraslope-Becken zwischen submarinen Canyons am
Kontinentalhang (aus Shanmugam, 2006); Anmerkung: Die Intraslope-Becken sind durch Diapirismus entstanden.

Rezente submarine Canyons schneiden sich tief mit steilen Flanken in den
Meeresboden ein und weisen oft einen gewundenen Verlauf mit U- (hdufig am unteren
Kontinentalhang) oder V-formigem (hdufig am oberen Kontinentalhang) Profil auf (siehe
Abbildung 22). Dabei sind ihre Ausmafle stark variierend, jedoch sind sie im Vergleich zu
den pleistozdnen Canyons wihrend der hochglazialen Phasen oder den miozdnen Canyons
wihrend der starken regressiven Phasen kleiner. Dies liegt an der weltweiten rezenten
Transgression und der damit einhergehenden Verlagerung der marinen Sedimentationsrdume
in dem Kontinentalhang entferntere Bereiche. Eine Transgression beeinflusst besonders
passive Kontinentalrdnder, wie es zum Beispiel im Nigerdelta der Fall ist. Im rezenten

Nigerdelta-Becken gibt es neun groflere submarine Canyons: den Avon-, Mahin-, Benin-,
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Ramos-, Dodo-, Fishtown-, Niger-, Qua Iboe- und Calabar-Canyon (siche Abbildung 23;
Adeogba et al., 2005, Shanmugam, 20006).

Abbildung 22: 3D-Strukturkarte und seismische Sektion des Meeresbodens im Golf von Guinea (aus Jobe et al.,
2011); Anmerkung: Der inaktive Canyon in der Mitte der Abbildung ist teilweise verfiillt und durch vermehrtes
Auftreten von Pockmarks gekennzeichnet.
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Abbildung 23: Lage der neun rezenten, submarinen Canyons und der drei bekanntesten Palio-Canyons des
Nigerdelta-Beckens (nach Shanmugam, 2003)

Der lidngste rezente submarine Canyon ist der Bering-Canyon im Beringmeer mit
1.495 Kilometern. Die statistische Lange der submarinen Canyons betrégt im Durchschnitt 55
Kilometer. Die kiirzesten Canyons mit nur etwa zehn Kilometern Linge befinden sich an der
Kiiste der Hawaiianischen Inseln. Der Ausgangspunkt vieler submariner Canyons befindet
sich in einer Wassertiefe von 200 Metern nahe der neritisch-bathyalen Zonengrenze. Jedoch
gibt es Canyons, die teilweise fast an die Kiistenlinie reichen. Der rezente Avon-Canyon in
der Bucht von Benin im Nigerdelta reicht bis in eine Wassertiefe von nur etwa zwanzig Meter
und liegt nur fiinf Kilometer von der Kiiste entfernt. Die Miindung der submarinen Canyons
befindet sich im Durchschnitt bei etwa 2.000 Meter Wassertiefe. Das Relief der
Canyonflanken erreicht im Durchschnitt eine Differenz vom Rand bis zum Canyonboden von
iber 900 Metern. Der Great Bahama-Canyon, der nordostlich der Bahamas liegt, hat die
tiefste Morphologie mit einer vertikalen Reliefdifferenz von 4.285 Metern. Der Avon-Canyon
im Westen des Nigerdeltas erreicht hingegen eine Reliefdifferenz von 750 Metern bei einer
Breite von bis zu flinfzehn Kilometern und der Calabar-Canyon im Osten des Nigerdeltas in
der Bucht von Biafra erreicht eine Breite von bis zu vier Kilometern und dabei eine Tiefe von
bis zu 185 Metern. Der groBte submarine Canyon ist im siidlichen Beringmeer zu finden. Der

Zhemchug-Canyon hat ein ungefdhres Volumen von 8.500 Kubikkilometern. Jedoch
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erreichen die meisten rezenten Canyons nur ein Volumen von unter 500 Kubikkilometern

(siehe Tabelle in Anhang 1; Shanmugam, 2006, Jobe et al., 2011).
Im Untersuchungsgebiet dieser Arbeit befindet sich der zur Gruppe der Niger-Canyons

gehorende Typ II-Canyon mit der Bezeichnung Fishtown-Canyon (sieche Abbildung 23;
Deptuck et al., 2007; Benjamin et al., 2015).
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6. Natiirliche Fluidaustritte

Das Entweichen von Fluiden aus der Erdkruste in die Atmosphére und Hydrosphére ist
ein natiirlicher Prozess, der an vielen Orten der Erde beobachtet werden kann. Im Jahre 1970
wurde das erste Mal das natiirliche Aussickern von Kohlenwasserstoffen am Scotian Shelf in

Kanada beobachtet und dokumentiert (Gay et al., 2006, Judd & Hovland, 2007).

Das Aufsteigen der Kohlenwasserstoff-Fluide ist ein Prozess, der subaerisch sowie
submarin in Sedimentbecken auftritt und auf ein mogliches Kohlenwasserstoffvorkommen
hinweist. Der Ort des Aussickerns wird als Fluidaustritt bezeichnet. Dieser ist an geologische
Strukturen gebunden, welche die Wege fiir den Aufstieg der Kohlenwasserstoffe darstellen.
Die hochsten Konzentrationen dieser natiirlichen Fluidaustritte werden in Regionen mit Mud
Volcanoes beobachtet. Lange waren diese Prozesse nur subaerisch bekannt, bevor in den
1970er Jahren einige submarine Beispiele entdeckt wurden (Milkov, 2000; Dimitrov, 2002;
Loncke et al., 2004).

In den frithen 1990er Jahren begann die Kohlenwasserstoffexploration im submarinen
Nigerdelta. Mithilfe seismischer Daten konnten Anomalien wie Mud Volcanoes am
Meeresboden identifiziert und untersucht werden. Weitere Strukturen, die man in submarinen
Bereichen des Nigerdeltas beobachtet hat, sind Pockmarks. Diese Depressionen am
Meeresboden sind ebenfalls Belege fiir die vertikale Kohlenwasserstoffmigration innerhalb

eines Sedimentbeckens (Graue, 2000; Hartwig et al., 2012).

Die Erforschung der natiirlichen Fluidaustritte ist aus zahlreichen Griinden, neben den
Hinweisen auf Erdol- und Erdgasvorkommen von Bedeutung. Zum Beispiel treten sie auch
hiufig in Zusammenhang mit Gashydraten auf, beeinflussen als Methan- und
Kohlenstoffdioxidquelle weltweite Klimaverdnderungen oder konnen als Anzeiger fiir die
Vorhersage seismischer Aktivitit dienen (Hovland et al., 2002; Milkov et al., 2003; Hovland
& Svensen, 2006; Judd & Hovland, 2007, Sultan et al., 2010).
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6.1 Mud Volcanoes

Mud Volcanoes (Schlammvulkane) sind geologische Strukturen, die aus dem Aufstieg
feiner Sedimente und Fluide an die Erdoberfliche oder den Meeresboden entstehen.
Schlammvulkanismus ist nicht nur ein einzelner bestimmter Prozess und Mud Volcanoes
haben auch keine einheitlichen Entstehungsmerkmale. Vielmehr variieren die antreibenden
Krifte, die Aktivitdt, die Materialien, Geometrien und Morphologien erheblich (Milkov, 2000,
Graue, 2000; Dimitrov, 2002; Kopf. 2002; Huseynov & Guliyev, 2004). Uber 2.000 Mud
Volcanoes wurden bisher weltweit identifiziert. Schreitet die Erforschung der Tiefsee weiter
so voran wie bisher, wird sich diese Zahl noch betriachtlich erhohen. Es wird geschitzt, dass
die ungefihre Zahl an submarinen Mud Volcanoes bis zu einer Million betragen konnte

(Milkov, 2000; Judd, 2005).

Die geographische Verbreitung der Mud Volcanoes ist streng an die geologischen
Bedingungen gebunden in denen sie vorkommen. Tatsdchlich treten subaerische Mud
Volcanoes eher in kompressionalen Regimen, wie zum Beispiel in akkretiondren Komplexen,
in Uberschiebungsgiirteln, im Vorland alpidischer Orogene oder auch in Sedimentbecken an
aktiven Plattengrenzen, auf. Die submarinen Mud Volcano-Gebiete stehen hingegen haufig in
Verbindung mit extensionalen Regimen mit hohen rezenten Sedimentationsraten und
intensivem Diapirismus, wie zum Beispiel am Kontinentalhang groBer Flussdeltas und
kommen an passiven als auch aktiven Kontinentalrdndern vor (sieche Abbildung 24; Dimitrov,

2002).
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Abbildung 24: Weltweite Verteilung der subaerischen und submarinen Mud Volcano-Gebiete (nach Milkov, 2000)

In allen Mud Volcano-Gebieten treten Ablagerungen mobiler Tonsedimente in den
tieferen Bereichen der Sedimentbecken oder nahe der Abscherungsflichen (Detachments) in
akkretiondren Komplexen auf. In der Regel bestehen diese Sedimente aus feinkornigem,
weichem Material mit geringer Dichte, welche von mindestens 1.500 Meter maéchtigen,
dichteren Sedimenten {iberlagert sind. Diese plastischen und mobilen Tonsedimente liegen
unter méchtigen, sandigen Sedimentschichten, die meist aus dem Kénozoikum stammen.
Aufgrund der hohen Sedimentationsraten werden die Tonsedimente schnell begraben und
bleiben unterkompaktiert. Ein hoher Porenfluiddruck sorgt als wichtigste treibende Kraft fiir
den Aufstieg der schlammigen Sedimentmassen. Dieser wird durch die Fluide im Porenraum
verursacht. Infolge des Fluidgehalts der Sedimente werden die Dichte, die Viskositdt und das
Schermodul verringert. Die Tonsedimente werden somit semiliquid, plastisch und mobil.
Jedes Mud Volcano-Gebiet zeichnet sich durch einen hohen Porenfluiddruck aus. Dieser kann
den hydrostatischen Druck um mehr als das zweifache tlbertreffen. Alle Gebiete in denen

Mud Volcanoes auftreten, sind durch méchtige Sedimentlagen charakterisiert, die durch hohe
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Sedimentationsraten schnell angewachsen sind. Das Gleiche gilt fiir Forearc-Becken, in
denen das Anwachsen der Sedimentmichtigkeiten durch Uberschiebung verursacht wird

(Milkov, 2000, Dimitrov, 2002).

Mud Volcanoes konnen an die Existenz von Schlammdiapiren gebunden sein. Beide
Strukturen gleichen sich darin, dass sie ihren Ursprung in einer méchtigen, unter
Formationsdruck stehenden, tonigen Sedimentschicht haben. Schlammdiapire sind, wie ihre
aus Steinsalz bestehenden Aquivalente, Domstrukturen und deformieren bei ihrem durch

Dichteunterschiede getriebenen Aufstieg das hangende Gestein (Van Rensbergen et al., 1999).

Es besteht zudem eine Verbindung zwischen der weltweiten Verbreitung der Mud
Volcanoes und der Kohlenwasserstoffvorkommen, da in diesen Gebieten vermehrt
Kohlenwasserstoffe generiert werden oder wurden (siehe Abbildung 24). Die von Mud
Volcanoes umgebenden Sedimente haben besonders giinstige Eigenschaften, um sowohl als
Reservoir- als auch Muttergesteine der Kohlenwasserstoffe zu dienen. Obwohl diese
Beziehung nicht fiir alle Mud Volcano-Gebiete bewiesen ist, ist bekannt, dass besonders in
rezenten akkretiondren Komplexen Kohlenwasserstoffgeneration charakteristisch ist.
Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass das Auftreten von Mud Volcanoes gebunden ist an
die rezente, tektonische Aktivitdt in kompressionalen oder extensionalen Zonen, sedimentire
oder tektonische Auflast durch hohe Sedimentationsraten, Akkretion oder Uberschiebung,
anhaltende aktive Kohlenwasserstoffgeneration und maéchtige, feinkornige, plastische

Sedimente am unteren Ende der stratigraphischen Abfolge (Milkov, 2000).

Abbildung 24 zeigt die weltweite Verbreitung der Mud Volcanoes wie sie auch von
Milkov (2000) und Dimitrov (2002) beschrieben wird. Die bekannten und vermuteten Mud
Volcanoes aus kompressionalen Regimen hédufen sich unregelméfig in voneinander
unabhingigen Giirteln entlang der aktiven Plattengrenzen oder in Gebieten orogener
Strukturen. Ein GroBteil der Mud Volcanoes stehen in Zusammenhang mit der alpidischen-
himalayischen Gebirgskette, entlang derer die groiten Mud Volcanoes bestehen. Das aktivste
und grofte terrestrische Mud Volcano-Gebiet liegt am Kaspischen Meer im Osten
Aserbaidschans.  Entlang  der  alpidischen-himalayischen = Gebirgskette = wurde
Schlammvulkanismus in folgenden Regionen beschrieben (Dimitrov, 2002): Am

Mittelmeerriicken und angrenzenden Gebieten (Albanien, Italien), im Vorland der
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Ostkarpaten in Ruménien und den Kertsch- und Taman-Halbinseln, im Kaukasus und dem
Schwarzen Meer, am siidlichen Kaspischen Meer (Aserbaidschan, Turkmenistan, Iran), in
Makran an der Kiiste Pakistans und im Siiden des Himalayas in Indien, China und Myanmar.
Zudem gibt es Mud Volcanoes in der sldlichen Verlingerung dieser Gebirgskette im
Nordosten des Indischen Ozeans (Indonesien, Banda-Inseln). Die grote Anzahl an Mud

Volcanoes ist um die Insel Timor am siidostlichen Ende dieser Verldngerung bekannt.

Am westlichen Rand des Pazifischen Ozeans, von Sachalin im Norden iiber Japan,
Taiwan, die Marianen, die Salomonen, Fidschi, Samoa, Australien bis nach Neuseeland im
Stiden erstrecken sich etwa 150 subaerische Mud Volcanoes. Die Gesamtzahl der submarinen
Mud Volcanoes entlang dieses Glirtels ist bisher noch ungeklért, kann aber als weitaus hoher
angenommen werden. Der dstliche Rand des Pazifischen Ozeans weist hingegen eine deutlich
geringere Anzahl auf. Es sind Beispiele von den Aleuten, aus Alaska, British Columbia,

Kalifornien, Costa Rica, Ecuador und Peru bekannt (Kopf, 2002, Dimitrov, 2003).

Im Atlantischen Ozean sind mehrere hundert subaerische sowie submarine Mud
Volcanoes identifiziert worden. Der {iberwiegende Teil befindet sich entlang des Karibischen
Uberschiebungsgiirtels und im Barbados-Akkretionskomplex. Zudem sind einige kleinere
Ansammlungen von Mud Volcanoes unter anderem im Golf von Cadiz (Mazurenko et al.,

2002) und im siidlichen Kanarischen Becken (Miiller et al., 2001) nachgewiesen worden.

Die grofiten und wichtigsten, submarinen Mud Volcano-Gebiete an passiven
Kontinentalrdindern mit extensionaler Tektonik befinden sich im Amazonasdelta, im
Orinocodelta, in dem fiir diese Arbeit wichtigen Nigerdelta (Graue, 2000, Dimitrov, 2003),
im Mississippidelta (Hovland et al., 1997) im Mackenziedelta und in Groénland (Kopf, 2002).
Die Anzahl der submarinen Mud Volcanoes an passiven Kontinentalhdingen groBler Fliisse
iibersteigt die der subaerischen Mud Volcanoes, die in Verbindung mit kompressionaler
Tektonik stehen. Da sie aber noch nicht so umfangreich und intensiv untersucht wurden, ist
iiber sie noch nicht so viel bekannt und die Datenlage nicht so gesichert wie bei ihren

subaerischen Aquivalenten.

Die Hauptkomponenten, die zur Bildung der Mud Volcanoes und deren Aktivitit

beitragen, sind die sogenannte Mud Breccia, Salzwasser und Gas (liberwiegend Methan)
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(Milkov, 2000; Dimitrov, 2002). Der Anteil an Salzwasser betrdgt etwa 20 bis 40 Prozent. Die
relativen Mengen und die genauen Eigenschaften dieser Komponenten variieren abhéngig von

der lokalen Geologie und den aktiven geologischen Prozessen (Etiope, 2005; Hensen et al.,

2007).

Die Mud Breccia besteht hauptsdchlich aus Gesteins- oder Tonklasten in einer
tonreichen Matrix (Schlamm) und ist das charakteristischste Merkmal der Mud Volcanoes.
Die am Meeresboden austretende Mud Breccia unterscheidet sich stark von den umgebenden
Sedimenten. Sie stammt iiblicherweise aus einer bestimmten Sedimentschicht und ist daher
durch die eindeutige geochemische Kennzeichnung und die Fragmente der Klasten
charakterisiert. Erstere spiegelt die geochemischen Bedingungen und Prozesse im Untergrund
wider (Tonmineral-Entwésserung und Transformationsprozesse). Letztere geben Hinweise
auf die Sedimentschichten, die auf dem Weg an die Sedimentoberfliche durchdrungen
wurden. Die Klasten sind daher von unterschiedlicher Lithologie, Gro3e (bis zu fiinf Meter)
und Form. Jiingere Mud Volcanoes stoflen in der Regel eine Mud Breccia mit sehr hohen
Klasten-/Matrix-Verhiltnissen aus, wohingegen Altere nahezu frei von Klasten sind und einen
Matrixanteil von tliber 99 Prozent haben konnen. Die dlteren Mud Volcanoes stehen zumeist
mit der letzten Phase eines eruptiven Zyklus in Zusammenhang, bei welcher die letzten losen
Klasten der Schlotwand bereits grofBtenteils durch den aufsteigenden Schlamm mitgetragen

wurden (Graue, 2000; Dimitrov, 2002; Kopf, 2002).

Das Wasser, das von den Mud Volcanoes ausgestolen wird, stammt sowohl aus
flachen als auch aus tiefen Quellen und leitet sich aus einer Reihe verschiedener Prozesse ab.
Die geochemischen Eigenschaften variieren daher nahezu unbegrenzt (Planke et al., 2003).
Waisser aus der Entwésserungen von Tonmineralen machen einen bedeutenden Anteil aus.
Die Mud Breccia und das Wasser sind in der Regel miteinander vermischt und bilden
aufgrund der Mischungsverhiltnisse Materialien verschiedener Viskositidt. Bei starken
Ausbriichen der Mud Volcanoes kénnen bis zu fiinf Millionen Kubikmeter dieses Materials

ausgestofBen werden (Graue, 2000; Kopf, 2002; Hensen et al., 2007).

Methan ist fast immer das dominierende Gas (Anteil 70 bis 99 Prozent), welches durch
Schlammvulkanismus ausgesto3en wird (Etiope, 2005). Da die meisten Mud Volcanoes ihren

Ursprung tief im Untergrund haben, ist thermogenes, fossiles (14C-armes) Methan hiufiger
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als biogenes Methan. Zusitzlich konnen Kohlenstoffdioxid, Stickstoff, Schwefelwasserstoff,
Argon und Helium enthalten sein (Dimitrov, 2002; Kopf, 2002; Huseynov & Guliyev, 2004;
Judd, 2005; Etiope et al., 2009).

Mud Volcanoes bestehen aus zweil morphologischen Hauptkomponenten, den internen
Schloten im Untergrund und den externen Vulkankegeln an der Sedimentoberfldche (siche
Abbildung 25; Milkov, 2000; Dimitrov, 2002). Die Eigenschaften dieser Komponenten sind
abhingig von den vorherrschenden Prozessen innerhalb der Mud Volcanoes. Der Grofiteil der
Mud Breccia wird in der Regel aus dem Hauptschlot (oder auch Feeder Channel genannt)
ausgestoffen. Nahe der Sedimentoberfliche konnen mehrere kleinere, flankierende
Nebenschlote vom Hauptschlot abzweigen (die sogenannten Flank Vents). Die Offnung des
Hauptschlots an der Sedimentoberfldche und der Spitze des Mud Volcanoes nennt man wie
bei herkdmmlichen Vulkanen auch Hauptkrater (Main Vent). Krater, die an der Spitze eines
Nebenschlots entstehen, nennt man Nebenkrater (Satellite Crater). Stiirzen die subaerischen
Krater ein, konnen sie sich mit Wasser fiillen und bilden kleine Tiimpel (Salse) aus denen
Schlamm und Gas austritt. Um die Krater und Vulkankegel herum konnen sich viele kleine
zusitzliche Gasaustritte (Gasschlote) bilden, welche man Gryphones nennt. Aus diesen tritt in
der Regel nur Schlamm, Wasser und Gas aus, wihrend Klasten nicht vorkommen. Diese Art
der Gasaustritte ist hdufig bei submarinen Mud Volcanoes. Treten die aufsteigenden Gase
nicht aus, sammeln sie sich in den Sedimenten nahe der Sedimentoberfliche als Gashydrate
an. In einigen Fillen werden die Gase auch in flachen Reservoiren gefangen, bis in ihnen der
Porenfluiddruck zu hoch ist, die Gase und das Wasser dann entweichen und sogenannte

Pockmarks am Meeresboden bilden (Sassen et al., 2001, Dimitrov & Woodside, 2003).

Submarine Mud Volcanoes in extensionalen und translationalen Zonen stehen meist in
Verbindung mit synsedimentéren Growth Faults, welche die Bildung der Schlammdiapire
hiufig mitinitiieren. Durch die abgeschobenen Sedimentmassen an der Growth Fault wird der
Druck auf die Tonsedimente der Diapire erhoht, was dazu fiihrt, dass die Diapire weiter
aufsteigen. Diese Druckentlastung und der Volumenverlust fiihren zu weiterem Abschieben
an dieser Storung oder einer neu gebildeten, lokalen listrischen Abschiebung (bei welchen es
sich demnach nicht um synsedimentire Storungen handelt). Ist der Diapir so weit
aufgestiegen, dass er die Sedimentoberflédche erreicht, bildet sich ein Mud Volcano. Durch den

Ausstof3 der Mud Breccia wiederum entsteht ein zuséitzlicher Verlust an Sedimentvolumen an
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der Basis des Schlots, der durch das weitere Abschieben der hangenden Sedimentmassen
ausgeglichen wird. Die Basis der lokalen listrischen Abschiebungen befindet sich daher nahe
der Basis der Mud Volcano-Schlote und das Top dieser Storungen hangaufwirts der Mud
Volcanoes. Growth Faults, lokale listrische Abschiebungen und Mud Volcanoes beeinflussen
sich also gegenseitig und bilden einen gemeinsamen zyklischen Bildungsprozess (siehe

Abbildung 26; Graue, 2000).
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Abbildung 25: Schematische Darstellung der Grundstruktur eines Mud Volcanoes und die zugehérigen Komponenten
(nach Dimitrov, 2002); Anmerkung: Die Mud Breccia steigt innerhalb des Hauptschlots an einer Antiklinalstruktur
auf, an der Sedimentoberfliiche nimmt der Mud Volcano schliefllich eine kegelformige Gestalt an.
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Abbildung 26: Konzeptionelles Modell fiir die Bildung von Mud Volcanoes in extensionalen und translationalen
Zonen in Verbindung mit listrischen Abschiebungen (aus Graue, 2000)

Die ausgestoBene Mud Breccia ergieit sich in relativ diinnmichtigen Lagen aus den
Kratern iiber die Landschaft oder den Meeresboden. Dabei haben sie die Form von breiten,
facherformigen Stromen, die mehrere hundert Meter breit und einige Kilometer lang werden
konnen. Die Mud Breccia bildet die Vulkankegel der Mud Volcanoes und bedeckt bis zu
einige tausend Quadratmeter Fliche pro Ausbruch, was sich mit der Zeit auf einige zehner
Quadratkilometer aufsummiert. Die flieBenden Eigenschaften der Mud Breccia sind auf die
hohen Wassersittigungen des Schlamms zuriickzufiihren, die subaerisch schnell evaporieren

und den Schlamm in wenigen Tagen entwéssern (Milkov, 2000; Dimitrov 2002).

Die internen Schlotsysteme der Mud Volcanoes sind nicht sehr gut erforscht. Bei der
Morphologie der Schlote herrscht eine groere Varianz (Kopf, 2002; Somoza et al., 2012). In
der Regel bestehen sie aus einem zentralen und aus kilometertiefen Bereichen aufsteigendem
Hauptschlot, der den Grofteil der Mud Breccia an die Sedimentoberfliche befordert. Der
Hauptschlot kann eine zylindrische, kegelformige oder unregelmifBig geformte Struktur haben
und neben dem kegelformigen Krater an der Sedimentoberfldche aus mehreren Paldokegeln
aufgebaut sein, welche élteren Paldo-Mud Volcanoes entsprechen. Die Basis eines Mud

Volcano-Schlots wird hdufig durch einen Schlammdiapir gebildet (siche Abbildung 27). Nahe
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der Sedimentoberfliche tendieren die Hauptschlote sich zu verjiingen und in kleinere
Nebenschlote aufzuspalten. Die Durchmesser der Hauptschlote haben einen umfassenden
Einfluss auf die Aktivitit der Mud Volcanoes. Je breiter der Schlot ist, desto groBer ist das

Volumen der aufsteigenden und austretenden Mud Breccia (Davies & Stewart, 2005; Stewart

& Davies, 2006).
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Abbildung 27: Schematische Darstellung der internen Schlotsysteme von Mud Volcanoes und die zugehérigen
Strukturen in seismischen Sektionen (nach Somoza et al., 2012); Anmerkung: Dargestellt sind die kegelformige
Struktur, die Palidokegel édlterer Mud Volcano-Vorginger und die Schlammdiapir-Basis des Schlots.
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Die externe Morphologie der Mud Volcanoes kann ebenfalls stark variieren. Die
Krater und Austritte der Hauptschlote zeigen eine Reihe an verschiedenen Formen, die von
konvexen, flachen oder gewdlbten Ebenen und Erhebungen bis zu tiefen, konkaven Senken
(calderaformig) reichen (Dimitrov, 2002; Somoza et al., 2012). Calderaformige Mud
Volcanoes bilden sich durch Einstiirzen der Hauptkrater, weil grole Mengen an Mud Breccia
aus einem tieferen Schlot ausgeflossen sind oder durch einen Ausbruch ausgesto3en wurden.
Diese Ausbriiche konnen die gesamte Struktur eines Mud Volcanoes zerstoren. Die
Bezeichnung Mud Volcano lédsst plotzliche, gewaltige Ausbriiche von Sedimentmassen
vermuten. Die meisten Mud Volcanoes sind hingegen eher unauffillig in ihrer Aktivitit. Sie
treten als einzelne Solitire mit nur millimeterkleinen Offnungen an der Sedimentoberfliche
auf und stoBen nur selten geringe Mengen an hochviskoser Mud Breccia und Gas aus (Graue,
2000). Andere Mud Volcanoes jedoch sind ziemlich geféhrlich und stofen riesige Mengen an
niedrigviskosen Schlammstromen durch hdufige und heftige Ausbriiche aus. Diese Art von
Mud Volcanoes bilden in der Regel kilometerweite, chaotische und komplexe Landschaften
aus, welche Ansammlungen kegelformiger Erhebungen mit mehreren hundert Meter Hohe
darstellen und in denen auch klastenreiche Schlammféacher und Salsen auftreten. Bei dieser
Art von Mud Volcanoes kann zudem durch Verbrennung der aufsteigenden und
entweichenden Gase eine hunderte Meter hohe Flamme bis zu mehreren Monaten oder sogar
Jahren brennen (Hovland et al., 1997, Huseynov & Guliyev, 2004, Evans et al., 20006). Bei
submarinen Mud Volcanoes treten hangabwirts der Vulkankegel zahlreiche
Massenbewegungen wie Turbiditstrome, Schlammstrome und Schuttstrome auf (Graue,

2000).

Mud Volcanoes gelten bei einigen Autoren als natiirliche Wege der Entgasung des
Inneren der Erde (Dimitrov, 2002). Obwohl Mud Volcanoes die thermogene Bildung und den
Ausstofl der Gase umfassen, konnen diese Prozesse kaum dazu dienen, die weltweite
Verbreitung und das AusmaBl des Schlammvulkanismus zu erkldren. Basierend auf den
groflen Unterschieden in Form, Grofe und Ausbruchsarten der Mud Volcanoes scheint es kein
einheitliches Modell zu geben, das dies alleine erkldaren kann. Mud Volcanoes bilden sich
entweder aus Schlammdiapiren, die die Sedimentoberflache erreichen und durchstoflen oder
aus verfliissigten Tonsedimenten, die vermischt mit Wasser und Gasen entlang von Stérungen
in die oberen Sedimentschichten aufsteigen. Fiir beide Bildungsprozesse ist das

Vorhandensein eines moglichen Quellgebiets der Tonsedimente eine wesentliche
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Voraussetzung. Um die eigentlichen schlammvulkanischen Prozesse einzuleiten und
fortzusetzen (die Bildung der Gase und die Mobilitit der Tonsedimente), sind weitere

Prozesse notig (Milkov, 2000, Graue, 2000).

Da ein Teil der heute bekannten und am besten erforschten Mud Volcanoes entlang
aktiver Plattengrenzen und speziell entlang von akkretiondren Komplexen bestehen, werden
Kompression durch konvergente Tektonik und hohe Sedimentationsraten allgemein als die
Hauptbildungsprozesse dieser Mud Volcanoes betrachtet. Tonsedimente sind in der Regel sehr
weich und deshalb wunter dem Einfluss von kompressiven Kréften fiir
Tonmineralmodifizierung und -entwésserung sowie Deformation durch Storungen anfillig
(Kopf, 2002). Zudem nimmt unter diesen Bedingungen die thermogene und biogene Bildung
von Gasen zu. Letztendlich lassen sich so die Bildung der Schlote, die Verfliissigung der
Tonsedimente, die Gasbildung, die Zunahme des Porendrucks und die vertikale Migration
der Mud Breccia entweder durch Diapirismus oder entlang von neugebildeten Storungen

erklaren (Hovland et al., 1997, Graue, 2000; Dimitrov, 2002; Hensen et al., 2007).

Die gleichen Prozesse konnen auch die Bildung von Mud Volcanoes an passiven
Kontinentalrdndern erklaren. Obwohl unter diesen Bedingungen regionaltektonische Prozesse
groBtenteils ausbleiben, finden Kompression, Tonsedimentverfliissigung, Gasbildung,
Porendruckzunahme und Schlammvulkanismus aufgrund des entstehenden Auflastdrucks der
Tonsedimente durch hohe Sedimentationsraten statt (Milkov, 2000; Graue, 2000). Eine
hdufige, charakteristische FEigenschaft der Mud Volcano-Gebiete an passiven
Kontinentalrdndern ist, dass Mud Volcanoes vertikal aus sehr groBen Tiefen aufsteigen
(mindestens zwei Kilometer) und dass sie aus unterkompaktierten, sedimentiren Sequenzen
aufgebaut sind. Folglich ist der Hauptprozess in beiden tektonischen Regimen, der zur
Bildung der Mud Volcanoes fiihrt, die Kompression, entweder durch konvergente Tektonik
oder durch hohe Sedimentationsraten, die schlieBlich zum Uberdruck durch lokale

Verfliissigung und Gasbildung in den Tonsedimenten fithren (Dimitrov, 2003).

Mud Volcanoes entstehen liberwiegend entlang von Schlammdiapiren, Stérungen und
antiklinalen Strukturen, an denen die verfliissigten Sedimente aufsteigen konnen. Durch die
von den Untergrundstrukturen geschaffenen Wege in der Erdkruste gelangen diese an die

Sedimentoberfliche. Die Mud Volcanoes werden nicht selten durch den Schlot eines
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6.1 Mud Volcanoes

unmittelbar unter dem Meeresboden befindlichen Schlammdiapirs gebildet. Haufig gelangt
die Mud Breccia innerhalb von Stérungen und Kliiften an die Sedimentoberfliache, wobei sie
einen sehr hohen Gehalt an Fluiden aufweisen muss. Die Storungen und Kliifte stehen zudem
in der Regel in Verbindung mit Schlammdiapiren oder in direkter Verbindung zwischen dem
Meeresboden und der unter Formationsdruck stehenden Sedimentschicht (siehe Abbildung

28; Milkov, 2000; Gay et al., 2006).
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Abbildung 28: Schematische Darstellung der Entstehungsprozesse submariner Mud Volcanoes (aus Milkov, 2000); A
und B: Schlammdiapire; C: an der Spitze eines Schlammdiapirs gebildeter Mud Volcano; D: eine
Meeresbodenleckage an einer Storung; E: Mud Volcano an der Spitze einer an einen Schlammdiapir gebundenen
Storung; F: Mud Volcano an der Spitze einer Storung ohne Schlammdiapir; Anmerkung: Die Pfeile zeigen die Wege
der Fluidmigration.

Die Tatsache, dass die meisten Mud Volcanoes regelmiBige, saisonale Anderungen in
der Aktivitdt von Wochen bis zehner Jahren aufweisen, deutet auf den Einfluss von mehr als
einem Grund fiir die Steuerung der andauernden, zyklischen und {iiberdruckbildenden
Prozesse innerhalb der Mud Volcanoes hin. Astronomische Zyklen, wie zum Beispiel orbitale
Krifte, dienen zweifellos als eine Erkldarung. Durch die Verdnderungen der atmosphérischen
und hydrosphérischen Druck- und Temperaturbedingungen iiber verschieden lange Zeitskalen
konnen solche Zyklen die Druck- und Temperaturbedingungen in den Sedimenten und
dadurch die Prozesse in den Mud Volcanoes, wie die Fluidséttigung und Bakterientétigkeit
(Gasbildung), beeinflussen und verdndern. Mehr als 60 Prozent der Ausbriiche finden
entweder wihrend Neu- oder wihrend Vollmond statt. Zudem besteht ein Zusammenhang

zwischen dem Sonnenfleckenzyklus (alle elf Jahre) und dem Beginn der Mud Volcano-
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Aktivitit (Graue, 2000, Judd et al., 2002; Huseynov & Guliyev, 2004; Deville & Guerlais,
2009).

Auch wenn astronomische Zyklen die meisten unverdnderlichen Schwankungen in der
Frequenz der Mud Volcano-Ausbriiche erkldren konnen, erldutern sie die relativ haufigen,
unregelméfBigen Ausbriiche nicht. Diese sind eher eine Folge von plotzlicher, starker
seismischer ~ Aktivitit. Wenn Hypozentren von Erdbeben in den potentiellen
Sedimentschichten liegen, kann die Erschiitterung Storungen sowie eine bedeutende
Steigerung der Gasbildungs- und Verfliissigungsrate in den Sedimenten hervorrufen. Folglich
konnen in einem eher unauffilligen und ruhigen Mud Volcano-Gebiet relativ plotzlich starke
Ausbriiche auftreten (Dimitrov, 2002; Kopf, 2002; Huseynov & Guliyev, 2004, Kopf et al.,
2009).

Mud Volcanoes sind auf seismischen Sektionen gut zu identifizieren. Die oberflachig
gebildeten, kegelformigen Erhebungen des Meeresbodens grenzen sich deutlich von den
umgebenden Sedimenten ab. Die Betrachtung der Bereiche unterhalb der Sedimentoberfldche
ist eine hilfreiche Methode, um die vertikalen Strukturen der morphologischen Erhebungen zu
identifizieren. Im Hauptschlot des Mud Volcanoes befinden sich nicht geschichtete
Sedimente, die auf der seismischen Sektion als helle, chaotische Bereiche ohne deutliche
Reflexionen zu erkennen sind (siehe Abbildung 27). Bei vertikal aufsteigenden, domartigen
Strukturen mit ebenfalls chaotischen Bereichen mit geringen seismischen Reflexionen kann es

sich jedoch auch um Schlammdiapire handeln (Milkov, 2000, Planke et al., 2005).
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6.2 Pockmarks

Pockmarks sind konkave, kraterdhnliche Depressionen am Meeresboden, die durch
Gasaufstieg und -austritt gekennzeichnet sind (siehe Abbildung 29). Sie treten weltweit und
sehr zahlreich auf schlammigen Meeresboden auf (Judd, 2001; Hovland et al., 2002). Sie
wurden als erstes gegen Ende der 1960er Jahre nach dem Aufkommen der akustischen,
hochauflosenden Kartierungstechniken entdeckt. Sie wurden anfangs als einfache
geophysikalische Kuriosititen gesehen. Spéter jedoch, als bewiesen war, dass sie durch
Fluidstrome gebildet werden, wurden sie immer mehr als Marker und Indikatoren der
vergangenen und rezenten hydraulischen Aktivitit im Untergrund und am Meeresboden
anerkannt (Judd & Hovland, 2007; Hovland et al., 2010, Jibrin, 2015). Obwohl Pockmarks
lange Zeit rétselhaft erschienen, sind sie in den letzten Jahren weltweit zu beliebten
Forschungsobjekten geworden. Ab den 1970er Jahren nahm die Anzahl der weltweiten
Untersuchungen des Meeresbodens zu. Es wurde nachgewiesen, dass Pockmarks unter
anderem an der Sedimentoberfliche aus vertikal aufsteigenden Fluidstromen entstehen. In
seismischen Sektionen erkennt man die vertikalen Wege unterhalb der Depressionen an der
Sedimentoberfliche durch die Unterbrechung der seismischen Reflektoren. Diese vertikale
Unterbrechung der Reflektoren resultiert aus dem Gasgehalt der aufsteigenden Fluide (Judd,
2001; Hoviland et al., 2002; Hovland et al., 2010). Heute sind Pockmarks von hoher
Bedeutung fiir das Verstindnis der Prozesse am Meeresboden. Pockmarks bedeutet auf
Deutsch so viel wie Pockennarben und umschreibt das Erscheinungsbild dieser geologischen
Strukturen eher bildlich. Heute ist diese Bezeichnung jedoch ein anerkannter Fachbegriff im

geologischen Vokabular (Hovland et al., 2002).
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Gasansammlung

Abbildung 29: Schematische Darstellung der Struktur von Pockmarks am Meeresboden und den zugehérigen
Gasschloten im Untergrund (aus Cathles et al., 2010)

Pockmarks sind Indikatoren fiir Fluidstrome, die in marinen oder lakustrinen
Ablagerungsrdumen auftreten konnen, sofern die Sedimente fiir ihre Bildung geeignet sind.
GroBtenteils treten sie in feinkornigen, siliziklastischen Ablagerungsrdumen auf, kommen
mitunter aber auch in karbonatischen Milieus vor. Allgemein gilt ihr Auftreten als Beweis fiir
gerichtete Fluidstrome im Untergrund (Judd, 2001, Hoviand et al., 2002, Hovland et al.
2010). Es werden keine Unterschiede zwischen der Art der Fluide (gasformig oder fliissig)
noch ihres Ursprungs (biogen, thermogen, hydrothermal, phreatisch oder wvulkanisch)
gemacht. Die Fluide konnen aus jeder Teufe unterhalb der Sedimentoberfldche stammen. Dies
bedeutet, dass sie einer Vielzahl an Milieus entstammen konnen (Hovland et al., 2002; Judd
& Hovland, 2007). GroBtenteils handelt es sich bei den migrierenden Fluiden um Methan und
Salzwasser. Methan entsteht in den Schichten nahe des Meeresbodens durch mikrobakterielle
Zersetzung von organischem Material oder in tiefen Sedimenten durch die thermische
Zersetzung von Kerogen. Die Entstehung der Pockmarks ist mit verschiedenen geologischen
Strukturen und Prozessen verbunden, dazu gehdren Kliifte, Storungen, Antiklinalen, Channels
und Canyons, Mud Volcanoes, Schlammdiapire, Rutschungen, das Entweichen von
Porenwissern, der Einfluss von Stromungen und Gezeiten, der Zerfall von Gashydraten sowie
Erdbeben und Tsunamis (Hovland et al., 2002, Dimitrov & Woodside, 2003, Gay et al., 2006;
Hovland & Svensen, 2006, Chand et al., 2009, Sultan et al., 2010; Sun et al., 2011; Riboulot
etal, 2013; Jibrin, 2015, Benjamin et al., 2015).
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Pockmarks weisen eine weite Verbreitung auf. Sie kommen in den meisten Ozeanen,
Meeren und auch in einigen Seen vor. Als die Untersuchung des Meeresbodens mit
hochauflésenden Kartiertechniken zunahm, wurden auch immer mehr Pockmarks entdeckt.
Dies liegt insbesondere daran, dass viele Lénder ihre Hoheitsgewdsser aus wirtschaftlichen
Griinden vermehrt mit Seitensichtsonar und Féacherecholot abtasten. Pockmarks treten liberall
da auf, wo auch immer Fluidstréme gerichtet flieBen und aus feinkornigen und
niedrigpermeablen Sedimenten entweichen (Judd, 2001; Hovland et al., 2002; Judd &
Hovland, 2007, Hovland et al., 2010). Sie sind in vielen geologischen Milieus, einschlielich
in Gebieten mit Kohlenwasserstoffgeneration, in Gebieten, die iiber kristallinem Basement
liegen, in Astuaren und Kiistengebieten und Seen mit hydrothermaler Aktivitit, iiblich.
Zudem treten sie in unterschiedlichen Wassertiefen auf. Die Verbreitung und Dichte der
Pockmarks variiert infolge der zugrundeliegenden Geologie, der Fluidstrome und den
Sedimenten des Meeresbodens. Eine Pockmark-Dichte in hemipelagischen Schldmmen von
fiinf bis zehn Pockmarks pro Quadratkilometer wird als hydraulisch aktiv bezeichnet. Mit
Paldo-Pockmarks lassen sich zudem periodische Fluidstrome und hydraulische Aktivititen der
Vergangenheit nachweisen (Rise et al., 1999; Papatheodorou et al., 2001, Gay et al.; 2006,
Andresen et al., 2008; Sahling et al., 2008, Pinet et al., 2010; Sun et al., 2011; Hartwig et al.,
2012; Riboulot et al., 2013; Jibrin, 2015).

Die Geometrien und Morphologien von Pockmarks variieren betrdchtlich. Einige
Formen und GroBen sind jedoch haufiger als Andere (Judd, 2001; Hovland et al., 2002). Die
grofiten Exemplare haben einen Durchmesser von etwa 1.500 Metern und eine Tiefe von bis
zu 150 Meter. Die meisten Pockmarks sind jedoch nur wenige Meter tief und mit
Durchmessern zwischen 100 bis 200 Meter relativ klein. Es gibt sechs morphologische
Klassen, in welche die Pockmarks unterteilt werden. Unit Pockmarks werden als kleinere
Depressionen mit einem Durchmesser von einem bis zehn Metern und einer Tiefe von bis zu
einem Meter definiert. Sie stellen mdglicherweise einmalige AusstoBereignisse dar und treten
hiufig innerhalb von und um Normal Pockmarks herum auf (siche Abbildung 30). Als
Normal Pockmarks werden kreisrunde Depressionen bezeichnet, die in der Regel einen
Durchmesser von zehn Metern bis 700 Metern und eine Tiefe von einem Meter bis zu 45
Metern aufweisen. lhre Querschnitte zeigen von flachen, beckenartigen iiber steile,
asymmetrische, bis zu trichterartigen Formen eine groB3e morphologische Vielfalt. Elongated

Pockmarks sind Depressionen, bei denen eine Achse wesentlich ldnger ist als die Andere
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(siche Abbildung 30). Sie treten an steileren Héngen und bei hoheren Stromungen auf oder
bestehen aus zwei nahe beieinander liegenden Pockmarks, die zu einer Struktur verschmolzen
sind (Composite Pockmark). Eyed Pockmarks beinhalten ein akustisch stark reflektierendes
Objekt in threm Zentrum (siche Abbildung 30). Untersuchungen ergaben, dass diese Objekte
entweder von grobem Material eines erosiven Prozesses, aus biologischer Aktivitét
(gestorbene und lebendige Organismen) oder authigener Karbonatausfallung stammen. Ketten
von Pockmarks bestehen aus Unit Pockmarks oder kleinen Normal Pockmarks, die
kurvenformig auf einer kilometerlangen Linie angeordnet sein kdnnen (siche Abbildung 31).
Es wird angenommen, dass sie durch Fluidstrome entlang von nahezu vertikalen Storungen,
Flexuren oder Schwichezonen in den oberen Sedimentschichten entstehen. Complex
Pockmarks treten als Ansammlung oder Zusammenschluss von grolen Normal Pockmarks
auf. Zudem werden die groten Pockmarks auch in GroBenklassen unterteilt, wobei Giant
Pockmarks grofler als 250 Meter und Mega Pockmarks groBer als 1.000 Meter im
Durchmesser werden konnen (Hoviland et al., 2002; Pilcher & Argent, 2007; Judd &
Hovland, 2007; Hovland et al., 2010).

Normale Pockmarks (symmetrisch und asymmetrisch) Elongate Pockmark oder Composite

Pockmark

Unit Pockmarks (isoliert und zusammen mit normalem Pockmark) Eyed Pockmark

Gl - -

Abbildung 30: Schematische Darstellung der morphologischen Klassen von Pockmarks (nach Hovland et al., 2002)
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nevon Unit Pockmarks

Abbildung 31: 3D-Ansicht einer bathymetrischen Karte des Meeresbodens erstellt mit Ficherecholot (nach Hovland
et al., 2010); Anmerkung: Zu sehen sind Ketten von kleinen Unit Pockmarks, die in Verbindung mit den grofieren
Normal Pockmarks stehen.

Pockmarks bilden sich in geologisch kurzen Zeitrdumen aus Gas- und
Porenwasserausbriichen, denen meistens ein ausgedehnter Zeitraum (von einem bis zu
tausenden von Jahren) wiederkehrenden Fluidausstromens folgt. Zu Beginn der Entstehung
der Pockmarks bilden sich Gasansammlungen in den obersten Sedimentschichten des
Meeresbodens. Der steigende Porenfluiddruck wolbt die dariiber liegenden Sedimentschichten
nach oben und formt eine Erhebung am Meeresboden (siehe Abbildung 32). Das Gas sammelt
sich weiter an und wird in einem plotzlichen Ausbruchsereignis freigesetzt. Dabei werden die
Sedimente in die Wassersédule gespiilt (siche Abbildung 32). Die feinen Sedimente werden mit
der Stromung weggetrieben, wobei die groberen Sedimente zuriick in den entstandenen Krater
fallen (siehe Abbildung 32). Der Grund fiir das plotzliche Entweichen der Fluide sind meist
Erschiitterungen, wie zum Beispiel kleinere Beben, die den Meeresboden stéren. Wenn nun
weiteres Gas aufsteigt, nutzt es die vorhandenen Wege, um aus den Sedimenten zu
entweichen. Wenn sich innerhalb der Sedimente undurchlédssige Schichten befinden, kann es
zu einem regelméfBigen Austreten des aufgestiegenen Gases kommen (siche Abbildung 32).
Das Aufsteigen von der einen bis zur ndchsten Gasansammlung findet in gleichméBigen

Abstinden statt. Das Entweichen kann zu Beginn eines Zyklus relativ stark sein und nimmt
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mit fallendem Porenfluiddruck allmihlich ab. Es kommen abrupte, kontinuierliche, einmalige
sowie periodische Austrittsereignisse vor (Judd, 2001; Hovland et al., 2002; Judd & Hovland,
2007; Hovland et al., 2010).

Pockmarks bilden sich haufig in direkter Nachbarschaft zu Schlammdiapiren und
submarinen Mud Volcanoes. Einige Schlammdiapire und Mud Volcanoes weisen mehrere
kleine Nebenschlote auf. Wenn diese Gasschlote die Sedimentoberfliche nicht erreichen,
sammelt sich das Gas und das Wasser im Untergrund an bis der Porenfluiddruck zu gro3 wird
und die Gasansammlungen, wie beschrieben, entweichen und die Krater der Pockmarks
zuriicklassen (Dimitrov & Woodside, 2003). In einigen Féllen sind Pockmarks auch eine
Folge des Schmelzens von Eis oder Gashydraten im oder am Meeresboden. Daher sind
Pockmarks ein Produkt gerichteter Erosionsprozesse. Da sie meistens keine Kraterrander
aufweisen, bestehen die erodierten Sedimente oft aus feinkdrnigem Material, das durch
Aufschlammung, Sedimenttransport iiber weitere Entfernungen und anschlieBender
Absenkung umverteilt wurde (Long et al., 1998; Judd, 2001; Hovland et al., 2002; Hovland
& Svensen, 2006; Judd & Hovland, 2007).

Gasansammlung Gasfreis_etzung_ Kraterbildung Zyklische Wiederholung

- .
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Abbildung 32: Konzeptionelles Modell der Entstehung von Pockmarks (aus Judd, 2001); A: Bildung einer Erhebung
am Meeresboden durch Gasansammlung unter der Sedimentoberfliche; B: Freisetzung der Sedimente und Gase
aufgrund von Entlastung des Porenfluiddrucks; C: Kraterbildung; D: zyklische Wiederholungen dieser Prozesse
durch periodische Gasansammlung und -freisetzung

In Bereichen instabiler Hénge treten Pockmarks in Verbindung mit listrischen
Abschiebungen (wie zum Beispiel synsedimentiren Growth Faults) auf. Wenn die unter

Uberdruck stehenden Sedimentschichten von den Abschiebungen gestdrt werden, kénnen die
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Fluide aus den Sedimenten entweichen und steigen oberhalb des Austritts der gestorten
Schichten senkrecht nach oben und bilden am Meeresboden etwas hangabwiérts der Stérungen
die Pockmarks. Da die unter Uberdruck stehenden Sedimentschichten im Liegendblock der
Abschiebung in flacheren Bereichen liegen als die Sedimente im Hangendblock, ist der
Auflastdruck hier geringer als der Porenfluiddruck und die Fluide steigen auf. Voraussetzung
neben den Stérungen und dem extensionalen Regime ist ein beckenwirtiges Einfallen des
Meeresbodens und ein landwirtiges Einfallen der unter Uberdruck stehenden Schichten. Das
regionale, beckenwirtige Einfallen bedingt die Instabilitdt der Schichten und somit die
Bildung der beckenwirts gerichteten listrischen Abschiebungen. Das lokale, landwirtige
Einfallen bedingt die Migration der Fluidstrome Richtung Stérung (siehe Abbildung 33;
Pilcher & Argent, 2007).

Einfallen beckenwarts

Abbildung 33: Schematische Darstellung der Bildung von Pockmarks in Verbindung mit listrischen Abschiebungen
(nach Pilcher & Argent, 2007)

Riboulot et al. (2013) haben Pockmarks im Nigerdelta untersucht. Dabei wurden drei
Arten von Pockmarks unterschieden: Erstens Typ I-Random Pockmarks, welche an der
Sedimentoberfliche wurzeln, zweitens Typ II-Random Pockmarks, welche tief in die
Sedimentsdule eindringen und drittens Non-Random Pockmarks, welche mit einer

gravitativen Paldo-Massenbewegungen assoziiert sind.

Pockmarks wurden iiber einen ldngeren Zeitraum hinweg noch nicht durchgéngig
beobachtet und untersucht. Daher ist es schwierig, Aussagen iiber die charakteristische Art
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ihrer Aktivitit zu treffen. Es gibt jedoch Hinweise, die permanente als auch periodische
Aktivitdten nahelegen. Die ersten Pockmarks, aus denen permanent Gas ausstromt, wurden in
der Nordsee von Hovland & Sommerville (1985) entdeckt. Weitere Exemplare treten zum
Beispiel im Persischen Golf auf. Pockmarks, deren Aktivitdt vulkanischen Ursprungs ist, sind
unter anderem aus Griechenland und Kalifornien bekannt. Pockmarks, deren Aktivititen in
Verbindung mit Sturmereignissen stehen, wurden zum Beispiel im Golf von Maine untersucht
(Field & Jennings, 1987, Hovland & Judd, 1988, Soter, 1999; Gontz et al., 2001, Hovland et
al., 2002).

Die hydraulische Aktivitit rezenter Pockmarks ist kaum mit dem bloBen Auge zu
erkennen. Das Entweichen der Gase lésst sich jedoch zeitweise in Form von aufsteigenden
Blaschen am Meeresboden beobachten. Wiahrend der Bildung der Pockmarks sind stirkere
Ausbriiche am Meeresboden zu registrieren. Obwohl der Grofteil der Pockmarks inaktiv oder
erloschen zu sein scheint, wird angenommen, dass viele jedoch noch periodisch aktiv sind.
Sie zeigen nur selten messbare Fluidstrome mit einer Periodizitdt von einmal bis zweimal pro
Jahr. Bei sehr aktiven Exemplaren werden hoéhere Periodizititen registriert (Judd, 2001,
Hovland et al., 2002).

Die Komplexitit der submarinen Fluidstrome wurde in Linke et al. (2001)
beschrieben. Die Untersuchungen des akkretiondren Komplexes von Kaskadien belegen das
aktive Entweichen von Fluiden und Gasen, das Auftreten von benthischen,
chemosynthetischen Lebensgemeinschaften und die grof3flichige Ansammlung von
Gashydraten am Meeresboden. Weitere Untersuchungen zeigen, dass diese Region eine ideale
Forschungsstitte fiir das Verstindnis der Dynamik von Gashydraten und natiirlichen, freien
Gasausstofen ist. Die rdumliche und zeitliche Varianz von Temperaturen, Stromungen, Fluid-
und Gasausstoflen sowie biogeochemischen Einfliissen sind belegt. Es wurden langwierige
Messungen in den aktiven Bereichen rund um die Fluid- und Gasaustritte durchgefiihrt. Die
Ergebnisse zeigen, dass die Fluidstromraten in betréchtlichen Grof3enordnungen aufgrund der
Heterogenitét des FluidausstoBBes und der zugrundeliegenden Schlotsysteme der Gasaustritte
raumlich schwanken. Das Methan aus den Gashydraten verursacht Anderungen der
Fluidstromraten und beeinflusst die Zersetzungsraten des organischen Materials durch
benthische Organismen. Die Gasaustritte zeigen mit zunehmender Entfernung immer

kompliziertere Systeme aus vertikalen und horizontalen Varianzen in der relativen Héufigkeit
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von chemoautotrophen und heterotrophen Prozessen. Eine iiberraschende Entdeckung war die
zeitliche Varianz des freien GasausstoBes und der Fluidstromraten. In situ-Messungen
ergaben, dass die grofite, zeitliche Varianz in Gasaustritten mit sehr hohen Fluidstromraten
besteht. Sie weisen Phasen von niedrigen Raten und teilweise sogar eine Umkehr der
Fluidstrome auf. Eine kurzzeitige Varianz scheint mit der gezeitenbedingten Schwankung der
Fluidstrome zusammenzuhiingen. Uberlagert werden diese von bedeutenderen
Schwankungen, die mehrere Tage bis Wochen andauern. Diese zeitlichen Anderungen geben
einen FEinblick in die komplizierte Dynamik, die hinter den Gashydraten und freien
GasausstoBen steht (Hovland et al., 2002; Hovland & Svensen, 2006, Gay et al., 2007, Judd
& Hovland, 2007; Hovland et al., 2010).

Pockmarks treten oft auf dem Kontinentalhang in Verbindung mit Rutschungen auf
(Hovland et al., 2002; Riboulot et al., 2013). Fiir gewohnlich werden die Pockmarks neben
und hiufig oberhalb der Rutschungen in ungestorten Sedimenten gefunden, zum Beispiel bei
der Storegga-Rutschung im nordostlichen Atlantik. Pockmarks konnen als Indikatoren fiir im
Uberdruck befindliche Fluidstrome im Untergrund dienen und so Informationen iiber
Druckverliufe liefern, die niitzlich fiir die Uberwachung der Stabilitit in rutschungsanfilligen
Bereichen sind. Jedoch kann nur eine langfristige Uberwachung der Pockmarks und der
Driicke im Untergrund gewdhrleisten, dass die nétigen Informationen gesammelt werden, um
als zukiinftige Indikatoren fiir gefdhrliche Bedingungen zu dienen (Hoviand et al., 2001 &
2002; Hovland & Svensen, 2006, Cathles et al., 2010).
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Seismische Kampagnen werden durchgefiihrt, um den Untergrund bis in mehrere
Kilometer Teufe geologisch beschreiben zu konnen. Offshore werden dazu akustische Signale
von der Meeresoberflache aus ausgesendet. Die Echos dieser Signale werden aufgezeichnet
und stellen ein tomografisches Abbild der geologischen Strukturen im Untergrund dar. Die
grolen Mengen an seismischen Daten werden durch Seismic Processing mathematisch
bearbeitet, um den Untergrund in 2D-seismischen Profilen oder in 3D-Seismic Surveys
abzubilden. Die Abbildung des Untergrundes wird als seismische Akquisition bezeichnet.

Die Interpretation der digitalen und prozessierten seismischen Daten erfolgt in der
Regel von erfahrenen Geologen oder Geophysikern. Dies ist eine komplexe Aufgabe, bei der
Karten, Profile und Modelle der geologischen Strukturen und Reflexionshorizonte im
Untergrund erstellt werden. Die geophysikalischen Bohrlochmessungen mit den
Gesteinseigenschaften der erbohrten Formationen werden dabei in der Regel, wenn
vorhanden, in die Seismik eingebunden, um eine Zeit-Teufen-Wandlung durchfiihren zu
konnen und die geologische Ansprache der Reflexionshorizonte zu ermdglichen. Es konnen
zudem verschiedene seismische Attributanalysen an den Daten durchgefiihrt werden, um
geophysikalische Eigenschaften wie Frequenz, Amplitude, Reflektionsintensitit und die
Geschwindigkeit der seismischen Wellen oder geometrische Eigenschaften wie
Einfallswinkel (Dip) oder Einfallsrichtung (Azimuth) zu messen, um damit die Ergebnisse der

Interpretation zu kalibrieren.

Der fiir die Interpretation verwendete seismische Datensatz des Konzessionsgebiets
liegt in Two-Way-Time (TWT) vor und wurde 1997/98 als 3D-Reflexionsseismik akquiriert
und war vor der Interpretation bereits prozessiert (1999) und reprozessiert (2007). Welche
Processing-Schritte durchgefiihrt wurden, ist nicht bekannt. Es standen fiir die Arbeit keine
geophysikalischen Bohrungsdaten (Logs) zur Verfiigung, weswegen keine echte
Bohrungseinhdngung und Zeit-Teufenwandlung durchgefiihrt werden konnte. Es wurde eine
vereinfachte Bohrungseinhdngung mit interpretierten 2D-Seismiklinien durchgefiihrt, um die
Stratigraphie aus den Bohrungen (siehe Abbildung 34) auf den Seismic Survey zu tibertragen.
Fiir die Geschwindigkeiten der seismischen P-Wellen in der Wassersdule wurde ein Wert von

1.480 Meter pro Sekunde und in den unverfestigten Lockersedimenten ein Wert von 1.700 bis
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2.000 Meter pro Sekunde (je nach Teufe) angenommen, so dass die TWT-Werte in Teufe (in

Meter) umgerechnet werden konnten.

Der im weiteren Textverlauf als Seismic Survey bezeichnete Datensatz umfasst 4.776
Inlines, nummeriert von Nordost nach Siidwest von 2.004 bis 6.780 und 7.098 Crosslines,
nummeriert von Nordwest nach Siidost von 2.027 bis 9.125, mit einem Linienabstand von
jeweils 12,5 Metern (siche Abbildung 34). Dies entspricht einer horizontalen Ausdehnung von
59.700 Metern von Nordost nach Siidwest und 88.725 Metern von Nordwest nach Siidost. Die
vertikale Achse hat eine Ausdehnung von 0 bis 8.001 Millisekunden TWT.
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Abbildung 34: Karte des Seismic Survey mit der Lage der Inlines und Crosslines, der drei Untersuchungsgebiete A, B
und C und der Bohrungen (1 und 2); Untersuchungsgebiet A (rot) = submarine Canyons; Untersuchungsgebiet B
(griin) = Mud Volcanoes und Pockmarks; Untersuchungsgebiet C (blau) = Storungssystem
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Fiir die Untersuchung der submarinen Canyons wurde ein kleinerer Ausschnitt des
Seismic Surveys erstellt. Der fiir die submarinen Canyons erstellte Datensatz umfasst 4.000
Inlines und 2.000 Crosslines. Er hat eine Erstreckung von 25 Kilometern von Nordwest nach
Stidost und 50 Kilometern von Nordost nach Stidwest und spannt eine Fliache von 1.250
Quadratkilometern auf. Die Inlines sind von Nordost nach Siidwest von 2.750 bis 6.750 und
die Crosslines von Nordwest nach Siidost von 4.700 bis 6.700 durchnummeriert (siche

Abbildung 34).

Aus diesem Ausschnitt des Seismic Surveys wurden zwei Reflexionshorizonte (der
rezente Meeresboden und eine pleistozédne seismische Diskordanz) ausgewdhlt. Die
Interpretation der zwei Horizonte erfolgte mit der Anwendung SeisVision des
Programmpakets GeoGraphix Discovery 2013 der LMK Resources Inc. Bei der Bearbeitung
des Meeresbodens wurde jede Crossline des Seismic Surveys interpretiert, das heifit mit einem
Linienabstand von 12,5 Metern. Fiir die seismische Diskordanz wurden etwa 80.000
Linienkilometer der Seismik interpretiert, das entspricht in etwa jeder vierten In/ine und
Crossline. Fiir das Inkrement auBerhalb der Canyons erwiesen sich achter Schritte als
vernilinftig und somit ein Linienabstand von 100 Metern. An den Rédndern und innerhalb der
Canyons bewéhrten sich vierer Schritte (Linienabstand 50 Meter). Das Inkrement wurde nach
dem Muster 2n gewdhlt. Das bedeutet, dass je nach Problematik den Reflexionshorizont zu
verfolgen, das Inkrement um eine zweier-Potenz erhoht oder verringert wurde. Damit wird
sichergestellt, immer wieder auf die urspriinglich interpretierte seismische Profillinie zu

treffen und dabei die Moglichkeit zu besitzen, die Interpretationsdichte zu erhdhen.

Der Meeresboden wurde mit dem Auto-Picking-Modus und die seismische Diskordanz
manuell interpretiert. Der Auto-Picking-Modus erwies sich hier trotz der sehr guten
Datenqualitit als unzuverlédssig. Nach dem Anreilen des Reflexionshorizonts der seismischen
Diskordanz in durchschnittlichen vierer Schritten wurden die interpretierten Linien mithilfe
einer 3D-Interpolation verbunden. Die alternative 3D-Korrelation erwies sich aus den
gleichen Griinden wie bei dem Auto-Picking-Modus als nicht gut geeignet. Zum Schluss

wurde ein Gléttungsfilter auf die mithilfe der 3D-Interpolation erstellten Horizonte
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angewandt. Der Grund fiir die Anwendung des Filters ist die Entfernung von
interpolationsbedingten Spitzen und Kanten, welche fiir einen submarinen Ablagerungsraum

unrealistisch sind.

Zur besseren optischen Wahrnehmung der Reflexionshorizonte wurden die
Abbildungen graphisch nachbearbeitet. Fiir die Darstellung der seismischen Sektionen erwies
sich eine klassische Greyscale-Farbpalette mit flieBendem Ubergang, von dunkelgrau fiir
positive Ausschldge zu hellgrau fiir negative Ausschldge, als Kontrast zu den farbigen

interpretierten Linien der Reflexionshorizonte als geeignet.

Mit Timeslices mit dem Bezugsniveau der seismischen Diskordanz wurde der Verlauf
des pleistozédnen Paldo-Canyons wiedergeben. Um neben dem Verlauf der Canyons die
Morphologie und Geometrie zu beschreiben, wurden an den fiir die Canyons
charakteristischen Bereichen Seismiklinien senkrecht zur Verlaufsrichtung interpretiert. Die
Darstellung der 3D-Modelle, seismischen Sektionen, Timeslices und Strukturkarten erfolgte

mit der Anwendung SeisVision des GeoGraphix Discovery-Programmpakets.
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Fiir die Untersuchung der Mud Volcanoes und Pockmarks am Meeresboden wurde der
gesamte Seismic Survey bearbeitet (siche Abbildung 34). Die Interpretation zweier
Reflexionshorizonte (rezenter Meeresboden und Paldo-Meeresboden/Sequenzgrenze Top
Calabrium, ungefdhr 0,78 Millionen Jahre vor heute, ICS, 2016) erfolgte ebenfalls mit dem
Programmpaket GeoGraphix Discovery 2013 und der darin enthaltenen Anwendung

SeisVision.

Fir die Identifikation des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Calabrium
wurde eine vereinfachte Bohrungseinhdngung durchgefiihrt. Da Bohrungsdaten weder digital
noch analog zur Verfiigung standen, wurde eine 2D-Seismiklinie mit einer Bohrung und
bereits interpretierten Reflexionshorizonten in die 3D-Seismik eingehéngt. Die Interpretation
der Reflexionshorizonte wurde anschlieBend auf den Seismic Survey iibertragen und so die

korrekte Sequenzgrenze definiert.

Der Meeresboden wurde mithilfe des Auto-Picking-Modus auf jeder Crossline, also
mit einem Linienabstand von 12,5 Metern, kartiert. Da die Reflexionen dieses Horizonts meist
durchgiingig und ungestort waren, erwies sich die automatische Methode als hilfreich fiir eine
schnelle Interpretation. Der zweite Reflexionshorizont, die Sequenzgrenze Top Calabrium,
wurde manuell kartiert. Im Siidwesten ist sie erodiert und konnte nicht interpretiert werden.
Im restlichen Teil des Seismic Surveys ist sie jedoch gut zu identifizieren. Es wurde ein
Inkrement von acht gewihlt. Durch die Grofle des zu bearbeitenden Gebiets erwies sich ein
Linienabstand von 100 Metern als geeignet. In einigen Bereichen wurde das Inkrement
verkleinert, um eine hdhere Interpretationsdichte zu erzielen. Die Interpretation erfolgte hier
mit der zeitaufwindigeren manuellen Methode. Die Verwendung der automatischen Methode
stellte sich aufgrund des mit Stérungen und Schlammdiapiren durchsetzen
Reflexionshorizonts als ineffektiv dar. Nach der Interpretation jeder achten seismischen
Sektion der Sequenzgrenze Top Calabrium wurde hier ebenfalls die 3D-Interpolation
angewandt, um die Linien der interpretierten Reflexionshorizonte miteinander zu verbinden.
Das Ergebnis wurde wiederum mit dem Gléttungsfilter bearbeitet, um unrealistische Spitzen

und Kanten auszugleichen.
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Fiir eine weitergehende, detailliertere Untersuchung der Reflexionshorizonte wurden
in einem weiteren Arbeitsschritt verschiedene seismische Attribut-Analysen innerhalb der
Anwendung SeisVision durchgefiihrt. Mit den erstellten Attributkarten und zusdtzlichen
Timeslices konnte eine genauere Differenzierung der Strukturen im Untersuchungsgebiet
vorgenommen werden. Fiir die Darstellung der seismischen Sektionen und Timeslices wurde
eine Greyscale-Farbpalette gewédhlt, da so die Strukturen am besten zu identifizieren waren.
Die Ubersichtskarten wurden in einer an die TWT-Laufzeiten angepassten Farbpalette

dargestellt.

Seismische Attributkarten und Profillinien wurden verwendet, um die Morphologie
und Geometrie der Mud Volcanoes und Pockmarks zu beschreiben. Die Darstellung der
Strukturkarten, seismischen Sektionen, Timeslices und Attributkarten wurde mit der

Anwendung SeisVision des GeoGraphix Discovery-Programmpakets durchgefiihrt.
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Fiir die Untersuchung des Storungssystems wurde wie fiir die submarinen Canyons ein
kleinerer Ausschnitt des Seismic Surveys erstellt. Der fiir das Storungssystem erstellte
Datensatz umfasst 1.400 Inlines und 1.973 Crosslines. Er hat eine Erstreckung von 24.662,5
Metern von Nordwest nach Siidost und 17.500 Metern von Nordost nach Siidwest und spannt
eine Fliache von ungefdhr 432 Quadratkilometern auf. Die Inlines sind von Nordost nach
Stidwest von 3.200 bis 4.600 und die Crosslines von Nordwest nach Siidost von 2.027 bis
4.000 durchnummeriert (siche Abbildung 34). Dies entspricht 69.055 Linienkilometern an

seismischen Sektionen.

In diesem Ausschnitt des Seismic Surveys wurden die Growth Faults und viele der
Nebenstorungen hauptsichlich auf den Crosslines und Timeslices, aber auch zur Uberpriifung
und Durchfithrung von Korrekturen auf den Inlines und zusitzlichen Arbitrary Lines
interpretiert. Es wurde dafiir ein Inkrement von acht gewihlt. Fiir eine ausreichend genaue
Interpretation der Storungen erwies sich ein Linienabstand von 100 Metern als geeignet. In
einigen Bereichen wurde das Inkrement auf jede vierte seismische Sektion (50 Meter
Linienabstand) verkleinert, um eine hohere Interpretationsdichte in komplexeren Bereichen zu

erzielen. In der vertikalen Ausdehnung wurde ein Inkrement von 99 Millisekunden gewihlt.

Die Interpretation des Storungssystems erfolgte wieder mit der Anwendung
SeisVision des Programmpakets GeoGraphix Discovery 2013 der LMK Resources Inc.
Zusétzlich wurden anschlieBend in der gleichen Anwendung vier Reflexionshorizonte
(wiederum der rezente Meeresboden und drei Paldo-Meeresboden/Sequenzgrenzen)
identifiziert und interpretiert. Bei den Sequenzgrenzen handelt es sich um das Top Calabrium
bei ungefdhr 0,78 Millionen Jahren (ICS, 2016), das Top Messinium bei ungefdhr 5,33
Millionen Jahren (/CS, 2016) und das Top Serravallium bei ungefahr 11,62 Millionen Jahren
(ICS, 2016) vor heute. Fiir die Identifikation dieser Sequenzgrenzen wurde ebenfalls eine
vereinfachte Bohrungseinhdngung anhand einer 2D-Seismiklinie durchgefiihrt. Bei der
Bearbeitung des Meeresbodens wurde jede Crossline des Seismic Surveys interpretiert, das

heiBt mit einem Linienabstand von 12,5 Metern. Fiir die Sequenzgrenzen wurden jeweils etwa
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17.264 Linienkilometer seismische Sektionen interpretiert, das entspricht in etwa jeder vierten

Inline und Crossline.

Der rezente Meeresboden wurde mit dem Auto-Picking-Modus und die
Sequenzgrenzen manuell interpretiert. Nach dem Anreilen der Reflexionshorizonte der
Sequenzgrenzen in durchschnittlichen vierer-Schritten wurden die interpretierten Linien
wieder mithilfe der 3D-Interpolation verbunden. Es wurde anschlieBend ebenfalls ein

Glattungsfilter auf die erstellten Horizonte angewandt.

Fiir eine weitergehende, detailliertere Untersuchung des Storungssystems und der
Reflexionshorizonte wurden in einem weiteren Arbeitsschritt verschiedene seismische
Attribut-Analysen innerhalb der Anwendung SeisVision durchgefiihrt. Mit den erstellten
Attributkarten und zusétzlichen Timeslices konnte eine genauere Differenzierung der
Strukturen im Untersuchungsgebiet vorgenommen werden. Die Darstellungsweise der

verschiedenen Abbildungen wurde von der Datenaufbereitung der Fluidaustritte iibernommen.

Die Darstellung der Strukturkarten, seismischen Sektionen und Attributkarten erfolgte

mit der Anwendung SeisVision des GeoGraphix Discovery-Programmpakets.
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Seismische Attribute sind sehr niitzlich, um den Untergrund detalliert zu modellieren
oder kartografisch darzustellen, ebenso um Eigenschaften, Beziehungen und Muster zu
erkennen, die sonst schwer festzustellen sind. Das seismische Signal beinhaltet viele
Informationen, um lithologische, strukturelle und stratigraphische Gegebenheiten des
Untergrunds zu liefern. Seismische Attribute nutzen das seismische (akustische) Signal als

Grundlage der Berechnungen.

Seismische Attribute wurden auf unterschiedliche Weisen definiert. Chopra & Marfurt
(2005) haben sie als eine quantitative Messung einer seismischen Eigenschaft beschrieben,
wiahrend Nauriyal et al. (2010) ein seismisches Attribut als eine mathematische Umwandlung
der seismischen Spur defienieren, um die physikalischen Eigenschaften des Gesteins
vorherzusagen. Allgemein ldsst sich zusammenfassen, dass es sich um messbare
Eigenschaften der seismischen Daten, wie zum Beispiel der Amplitude, der Geschwindigkeit,
der Frequenz, der Phase oder der Polaritit, handelt. Deren jeweilige Ableitungen stellen
ebenfalls wichtige Attribute dar. Sie kdnnen zu einem bestimmten Zeitpunkt oder einem
bestimmten Zeitintervall und zudem an nur einer seismischen Spur oder einer Gruppe von
seismischen Spuren oder einer interpretierten Flache (Surface Attributes) gemessen werden.
Bei Volume Attributes hingegen wurde der gesamte Seismic Survey fiir die Berechnung
verwendet. Geschwindigkeits-Attribute geben Aufschluss iiber strukturelle Eigenschaften,
wohingegen Amplituden-Attribute Information {iiber die Stratigraphie und mogliche

Reservoire geben konnen (Brown, 1996, Chopra & Marfurt, 2005, Chopra & Marfurt, 2007).

Seismische Attribute sind eine Funktion der Eigenschaften des reflektierten
seismischen Wavelets. Das seismische Wavelet kann in Termen der zeitabhdngigen Amlitude

A(t) und der zeitabéngigen Phase 6(t) ausgedriickt werden (Taner, et al., 1979):

ft) = A(t) cos 0(t) (V).

Das Reflexionsvermogen der Reflektoren ist durch A(t) gegeben und die

Momentanphase der Reflektoren ist durch 6(t) definiert. Hohe Amplitudenwerte deuten oft
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auf lithologische Grenzen in der stratigraphischen Abfolge oder auf Fluidkontakte (zum
Beispiel Ol-Wasser-Kontakt) hin und dienen daher als direkte Hinweise auf
Kohlenwasserstofte (Direct Hydrocarbon Indicators, DHI). Ein plotzlicher Wechsel der
Ablagerungsbedingungen kann einen solchen lithologischen Kontrast verursachen und zeigt
sich daher als erhohte Amplitudenwerte. Es gibt zudem verschiedene seismische Attribute,
welche fiir die Charakterisierung von Ablagerungsrdumen geeignet sind (Sheriff, 2002,
Andreassen et al., 2007).

Eines der in dieser Arbeit angewendeten seismischen Attribute ist das RMS (Root
Mean Square) Amplitude-Attribut. Dieses Attribut ist ein gingiges statistisches Instrument der
Darstellung der Schwankungen in einem seismischen Datensatz und mittelt die
Amplitudenwerte eines ausgewdéhlten Intervalls (erstellt einen quadratischen Mittelwert). Es
ist definiert als die Quadratwurzel aus der Summe der quadrierten seismischen Amplituden
geteilt durch die Anzahl der Werte im ausgewihlten Intervall. In der Regel wird es
angewendet, um Bereiche mit starken Anomalien der Amplituden genauer zu untersuchen und
das Reflexionsvermogen des Reflektors darzustellen. Da dieses Attribut positive und negative
Amplitudenwerte der seismischen Spuren misst und quadriert, hebt es wirksam Bereiche mit
starkem akustischem Impedanzkontrast hervor, ist jedoch anfillig auf Storgerdusche (Noise).
Je hoher der akustische Impedanzkontrast ist, desto hoher sind die RMS Amplitude-Werte.
Zum Beispiel resultiert ein hoher RMS Amplitude-Wert in einem fluviatilen Channel aus dem
Impedanzkontrast zwischen den Sedimenten innerhalb des Channels und der umgebeneden
Sedimente (Sheriff, 2002; Chopra & Marfurt, 2007). Das RMS Amplitude-Attribut ist
besonders gut geeignet, um Mud Volcanoes zu visualisieren, da die Mud Breccia-

Ablagerungen aufgrund des Fluidanteils erhohte Amplituden aufweisen.

Das zweite angewendete seismische Attribut fiir die Visualisierung der geologischen
Strukturen ist das Dip Curvature-Attribut. Das Dip Curvature-Attribut wird angewendet, um
morphologische und strukturelle Eigenschaften wie Erhebungen, Senken, Kraterstrukturen,
Rinnen/Kanile oder Storungsversitze sichtbar zu machen. Es wird aus der Kriimmung einer
Flache (interpretiert aus seismischen Reflektoren) berechnet und zeigt den Grad der
Kriimmung entlang der Einfallsrichtung dieser Fldche. Die Winkel werden in Grad

angegeben.
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Ein weiteres seismisches Attribut, welches in dieser Arbeit zur Anwendung
gekommen ist, ist das Dip Azimuth-Attribut. Es gibt den Azimut der Einfallsrichtung der
seismischen Reflektoren wieder. Es ist relativ definiert nach der Orientierung des Seismic
Survey und wird in Grad von -180 bis 180 angegeben. Azimut = 0 Grad bedeutet, dass die
seismischen Reflektoren in Richtung der ansteigenden Inline-Nummern einfallen, Azimut =
180 Grad bedeutet, dass die seismischen Reflektoren in Richtung der ansteigenden Crossline-
Nummern einfallen und Azimut = -180 Grad bedeutet, dass die seismischen Reflektoren in
Richtung der absteigenden Crossline-Nummern einfallen. Dieses seismische Attribut ist
hilfreich bei der Bestimmung der Orientierung geologischer Strukturen wie zum Beispiel

Storungen.
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8. Visualisierung und Interpretation der submarinen Canyons

Der im Untersuchungsgebiet liegende submarine Canyon (Fishtown-Canyon) gehort
wie der grofle, benachbarte Niger-Canyon zu den radial um die konvexe Kiistenlinie
angeordneten Canyons, wird zusammen mit diesem vom Niger mit Sedimenten versorgt und

gehort somit zum gleichen Deltasystem (siehe Abbildung 23).

Fiir die Interpretation der submarinen Canyons, dem Fishtown-Canyon und dem
pleistozinen Aquivalent (hier genannt Paldo-Canyon), wurden zwei Reflexionshorizonte
interpretiert. Diese zwei Reflexionshorizonte entsprechen zum einen dem rezenten
Meeresboden (sieche Abbildung 35) und zum anderen einer seismischen Diskordanz (siche
Abbildung 36), welche den Paldo-Canyon am Top abschlieB3t. Letztere wurde ausgewihlt, da
es sich dabei um den einzigen, durchgédngig interpretierbaren Reflexionshorizont handelt, der
mit der Morphologie des Paldo-Canyons assoziiert ist. Dadurch dass meist keine Zeitdifferenz
zur umliegenden Sedimentabfolge existiert, wird der durch den Paldo-Canyon gebildete
Hiatus jedoch nicht vollstédndig von diesem Horizont abgebildet. Dieses Problem wurde durch
die teilweise Interpretation der Basis des Paldo-Canyons (dem Erosionsrelief) behoben. Da
das Erosionsrelief des Canyons nur lokal vorhanden ist, ldsst sich dieser Horizont jedoch nicht
fiir das gesamte Untersuchungsgebiet interpretieren. Dies gilt ebenfalls flir die Basis des
subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons. Die Interpretation der seismischen Diskordanz
erlaubt zum Einen, die Darstellung des Einflussbereichs des Paldo-Canyons und zum
Anderen, zusammen mit der gesicherten chronostratigraphischen Entwicklung des

Nigerdeltas, die relative zeitliche Einhdngung des pleistozidnen Paldo-Canyons.

Im Siidwesten des Untersuchungsgebiets sind der siidwestlichste Teil der seismischen
Diskordanz und der pleistozidne Paldo-Canyon stark durch den Schlammdiapirismus und die
Charcot-Transformstérungszone beeinflusst und nicht mehr zu identifizieren (siehe
Abbildung 36). Die Interpretation des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden ist
begrenzt auf den fiir dieses Untersuchungsgebiet zugeschnittenen Seismic Survey (siehe
Abbildung 34) auf einer Strukturkarte in 7wo-Way-Time in Abbildung 35 dargestellt. Die
Skala der Two-Way-Time verlduft von etwa 250 bis 2.743 Millisekunden, was bei einer

durchschnittlichen P-Wellengeschwindigkeit in Wasser von 1.480 Meter pro Sekunde zu einer
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Teufendifferenz von etwa 1.875 Metern fithrt. Das Einfallen des Meeresbodens auflerhalb des

Canyons reicht von etwa 1,3 bis 3,6 Grad.

Die Strukturkarte des Meeresbodens (siche Abbildung 35) zeigt zwischen den
Crosslines 5.500 und 6.500 einen plétzlichen Verlaufswechsel der Konturlinien, welche eine
langgestreckte, leicht bogenférmige, aber dennoch relativ gerade Struktur nachzeichnen.
Diese Struktur spiegelt den Verlauf des subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons wider.
Eindeutig zu identifizieren ist dieser an der Verdnderung des topographischen Verlaufs in
Abbildung 37. Im Gegensatz zum sanften topographischen und homogenen Gefille des
submarinen Kontinentalhangs bildet der Canyon eine plotzliche Verdnderung der
Topographie. Seine tiefen Einschnitte in die Sedimente zeigen, dass es sich um einen aktiven,
submarinen Canyon handelt. An seiner schmalsten Stelle misst der Canyon etwa 400 Meter.
In Richtung Nordosten sowie in Richtung Siidwesten nimmt seine Breite zu. Die maximale
Breite von etwa 1.000 Meter nimmt der Canyon im siidwestlichen Teil des
Untersuchungsgebiets an. Am Ubergang in die Tiefsee schneidet er besonders tief in die
Sedimente. Auch bildet er hier seine steilsten Flanken aus, die ein Gefalle von bis zu 45 Grad
aufweisen. Das grofler werdende Gefille ab einer Wassertiefe von etwa 1.000 Meter und die
daraus resultierende, hohere Transportenergie der mitgetragenen Sedimente sind der Grund
fiir den besonders tiefen Einschnitt in der Tiefsee. Der Canyon ist an seinem Ausgangspunkt
und im mittleren Bereich von einem flacheren Einschnitt gekennzeichnet und die

Canyonflanken sind hier zudem nicht so steil (sieche Abbildung 37 und 38).
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TWT in ms

0 4 km

Abbildung 35: Strukturkarte des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden innerhalb des
Untersuchungsgebiets A und Lage der seismischen Profile A bis E und J bis L; Anmerkung: Konturlinienabstand ist
100 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 0 ms = NN, 400
ms = 300 m, 800 ms = 600 m, 1.200 ms = 900 m, 1.600 ms = 1.200 m, 2.000 ms = 1.500 m und 2.400 ms = 1.800 m
Wassersiule bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.480 Meter pro Sekunde
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0 4 km

Abbildung 36: Strukturkarte des Reflexionshorizonts der seismischen Diskordanz innerhalb des
Untersuchungsgebiets A und Lage der seismischen Profile F bis I; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 100
Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; das letzte Drittel im
Siidwesten des Untersuchungsgebiets ist stark durch den Schlammdiapirismus beeinflusst und die seismische
Diskordanz gehoben und erodiert; 500 ms =400 m, 900 ms = 720 m, 1.300 ms = 1.040 m, 1.700 ms = 1.360 m und 2.100
ms = 1.680 m Teufe bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.600 Meter pro Sekunde
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A)

Abbildung 37: 3D-Ansichten des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden innerhalb des Untersuchungsgebiets
A; A: Meeresboden mit Dip Curvature-Attribut; B: Meeresboden mit Dip Azimuth-Attribut; Skala A: 0 bis 42 Grad;
Skala B: -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil3)

Der Ausgangspunkt des Fishtown-Canyons liegt auf dem oberen Kontinentalhang
zwischen den Crosslines 6.250 und 6.500 sowie den Inlines 3.000 und 3.400 (siche
Abbildung 35). Eine Verbindung des Canyons mit Channels auf dem Kontinentalschelf ist
nicht zu beobachten. Der wahrscheinliche Beginn des Canyons auf dem Kontinentalhang, sein
gerader Verlauf sowie seine relativ geringen Ausmalle lassen darauf schlieBen, dass seine
erosiven Prozesse und seine Erhaltung auf gravitativen Massenbewegungen beruhen und er
aus einer Reaktivierung eines é&lteren, fluviatil entstandenen Canyons hervorging. Die
Ausrichtung des Ausgangspunkts ist Richtung Ostsiidost und damit fast parallel zur
Schelfkante. In Seismiklinie A (siche Abbildung 35 und 38) erkennt man an den mehreren,
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stufenférmigen Einschnitten, dass der rezente Canyon in einem breiteren, subrezenten Canyon
eingebettet ist. Der rezente Einschnitt des Fishtown-Canyons hat hier eine Tiefe von
Canyonflanke bis zum Grund von etwa zehn Metern und eine Breite von etwa 350 Metern.
Der dltere Einschnitt hat eine Breite von etwa 2.100 Metern. Beide befinden sich in einer

Wassertiefe von etwa 390 Metern.
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Abbildung 38: Seismiklinie A (Arbitrary Line); Ausgangspunkt des rezenten Canyons; rot = rezenter Meeresboden;
blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis élterer Einschnitt; griin = Basis pleistoziner Canyon; Skala in
Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Etwa auf Hohe der Inline 3.400 wechselt der Fishtown-Canyon in eine canyontypische
Orientierung senkrecht zur Schelfkante und gleichzeitig verdndert sich die Morphologie
signifikant (sieche Abbildung 35). Im Querprofil bildet der Canyon eine Stufenform mit einem
an dieser Stelle etwa 2.800 Meter breiten dlteren Geldndeeinschnitt, in welchem sich der etwa
370 Meter breite neuere Einschnitt des subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons befindet.
Der éltere Einschnitt weist ein eher U-formiges Profil auf, wihrend der jiingere Einschnitt ein
eher V-formiges Profil besitzt. Die geometrischen Verhiltnisse sind in Seismiklinie B (siehe
Abbildung 35 und 39), welche etwas hangabwirts liegt, zu erkennen. Das V-férmige Profil ist
charakteristisch fiir Canyons im Bereich des oberen Kontinentalhangs. Mithilfe der

Topographie kann die sichere Aussage getroffen werden, dass der breitere Einschnitt den
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dlteren Teil des Fishtown-Canyons bildet und mit Sedimenten teilweise verfiillt wurde. Der
breitere Einschnitt des Canyons stellt somit eine dltere und inaktive Struktur dar. Die
geringeren Ausmafle des jiingeren Einschnitts sprechen fiir eine Reaktivierung im Bett des
dlteren Einschnitts mit einer geringen Sedimentationsrate und somit einer geringeren
Erosionsrate. Ein Grund fiir die geringeren Sedimentationsraten konnte das Fehlen der
fluviatilen Channels und somit die fehlende Verbindung des Canyons mit den
Sedimentzubringern des Nigers sein. Der subrezente bis rezente Fishtown-Canyon wére daher

nur noch mit Sedimenten aus den gravitativen Massenbewegungen versorgt.
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Abbildung 39: Seismiklinie B (Ausschnitt aus Inline 3.800); Anmerkung: Zu sehen ist der Beginn der Stufenbildung
an den canyonflanken und direkt unter der seismischen Diskordanz pelagische/hemipelagische Sedimente; rot =
rezenter Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis ilterer Einschnitt; orange = Basis jiingerer
Einschnitt; griin = Basis pleistoziner Canyon; Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Im Bereich der Verlaufsdnderung liegt der Meeresboden innerhalb des Canyons bei
einer Wassertiefe von etwa 560 Metern. In Seismiklinie B (siehe Abbildung 39) schneidet der
jingere Einschnitt des Fishtown-Canyons bis in eine Tiefe von 1.050 Millisekunden (840
Meter) und ist bis 950 Millisekunden (712,5 Meter) mit Sedimenten verfiillt. Die Differenz
zwischen dem Meeresboden innerhalb des jiingeren Einschnitts und dem Alteren liegt bei
etwa 70 Meter Machtigkeit, dies entspricht in etwa auch der Sedimentverfiillung des &lteren

Einschnitts.
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Auf Hohe der Inline 4.190 (sieche Abbildung 35 und Seismiklinie C in Abbildung 40)
kam es zur Ablagerung von levee-artigen Strukturen an den Flanken des jlingeren und des
rezenten Geldndeeinschnitts des Fishtown-Canyons. Diese Strukturen sind charakteristisch fiir
Turbiditstrome, welche einen Hinweis fiir die gravitativen Massenbewegungen innerhalb des

subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons darstellen.
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Abbildung 40: Seismiklinie C (Ausschnitt aus Inline 4.190); Anmerkung: An den Flanken des jiingeren Einschnitts
des subrezenten bis rezenten Canyons sind die levee-artigen Ablagerungen zu erkennen (Pfeile); die flache Mulde am
Meeresboden und in der Seismischen Diskordanz ganz im Nordwesten und die mitgeschleppten Sedimentschichten
deuten auf die Anwesenheit eines Diapirs; rot = rezenter Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis
dlterer Einschnitt; orange = Basis jiingerer Einschnitt; griin = Basis pleistoziner Canyon; hellbalu = Nebenarme des
pleistoziinen Canyons; Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Die Breite des rezenten Geldndeeinschnitts in Seismiklinie C (siehe Abbildung 35 und
40) hat sich auf etwa 650 Meter vergrofert, die des dlteren Einschnitts verbleibt bei etwa
2.800 Meter. Auffillig dabei ist, dass es in diesem Bereich zu einer scheinbaren Verbreiterung
des Fishtown-Canyons kommt. Dies liegt daran, dass der subrezente bis rezente Canyon vom
Ausgangspunkt bis etwa zur Inline 4.200 relativ zentral durch das Bett des pleistozénen
Paldo-Canyons verlduft und danach im Flankenbereich oder sogar aufBlerhalb des Paléo-
Canyons verlduft. Siidwestlich der Inline 4.200 erfolgte eine stirkere Erosion durch den
Paldo-Canyon und weitere kleine Nebenarme des Canyons, welche im Bereich zwischen den
Inlines 4.200 und 4.600 und den Crosslines 6.000 und 6.400 entstanden (siche Abbildung 36).
Die Erosion in diesem Bereich war so stark, dass diese sich am rezenten Meeresboden als
Mulde widerspiegelt (sieche Abbildung 35) und zu der scheinbaren Verbreiterung des

subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons fiihrt.
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Am rechten Bildrand von Seismiklinie C (siche Abbildung 40) ist zudem der
Anschnitt eines Schlammdiapirs zu erkennen. Charakteristisch fiir Schlammdiapire sind das
Mitschleppen der durchdrungenen Sedimentschichten beim Aufstieg des Diapirs, die radial
um den Diapirdom angeordneten Abschiebungen und den daraus resultierenden,
muldenartigen Vertiefungen am Meeresboden direkt oberhalb des Diapirs. Alle drei
Charakteristika sind auf Seismiklinie C zu identifizieren. Da die Mulde in der seismischen
Diskordanz und am Meeresboden, welche direkt tiber dem Schlammdiapir zu sehen ist,
auftritt, ist die Ablagerung dieser dlter als der Aufstieg des Schlammdiapirs, welcher noch

aktiv ist.

Der Fishtown-Canyon erstreckt sich innerhalb des Seismic Survey auf einer Lénge von
51 Kilometern (siche Abbildung 35). Dabei verdndert er sein konstantes Einfallen von etwa
1,5 Grad auf den ersten 23 Kilometern nicht. Dies ist besonders gut ersichtlich aus der
seismischen Arbitrary Line E parallel zum Einfallen des Canyons (siche Abbildung 41), in
welcher der Grund des subrezenten bis rezenten Canyons abgebildet ist. Zudem ist in der
Bildmitte des Profils der Dom eines aufsteigenden Schlammdiapirs zu sehen. Dieser schleppt
die durchdrungenen Schichten mit und hebt unter anderem die seismische Diskordanz an
dieser Stelle an. Dass bedeutet, der Diapir war nach der Ablagerung dieser verformten
Schichten sicher noch aktiv. Der Grund des subrezenten bis rezenten Canyons am
Meeresboden ist jedoch nicht von der Hebung beeinflusst. Daraus lésst sich schlieBen, dass
die Erosion des Canyons stirker ist als die Hebung durch den Diapir. Die geringere
Machtigkeit der Sedimente zwischen dem rezenten Meeresboden und der seismischen
Diskordanz an dieser Stelle deutet ebenfalls darauf hin. Der Fishtown-Canyon ist daher mit

hoher Wahrscheinlichkeit aktiv und erodiert weiterhin die Sedimente des Meeresbodens.
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Abbildung 41: Seismiklinie E (Arbitrary Line parallel zum Canyonverlauf); Anmerkung: In der Bildmitte ist der
Dom eines aufsteigenden Schlammdiapirs zu erkennen; er beeinflusst die seismische Diskordanz durch Hebung; rot =
rezenter Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Im stidwestlichen Bereich des Fishtown-Canyons erreicht der rezente
Geldndeeinschnitt eine Breite von etwa 400 Meter und bleibt damit {iber die gesamte Distanz
relativ konstant. Dagegen weitet sich der &ltere Teil aus und erreicht eine Breite von bis zu
fiinf Kilometern. Auf Seismiklinie D (siche Abbildung 35 und 42) ist zu erkennen, dass die
Michtigkeit (in TWT) der Verfiillung mit Sedimenten innerhalb des jiingeren Einschnitts des
Fishtown-Canyons konstant bei 100 Millisekunden (85 Meter) verbleibt. Der Meeresboden

innerhalb des Canyons liegt in Seismiklinie D bei einer Wassertiefe von etwa 1.050 Meter.
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Abbildung 42: Seismiklinie D (Ausschnitt aus Inline 4.740); Anmerkung: Zu erkennen ist die scheinbare
Verbreiterung des subrezenten bis rezenten Canyons und erneut die levee-artigen Ablagerungen; rot = rezenter
Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis dlterer Einschnitt; orange = Basis jiingerer Einschnitt;
griin = Basis pleistoziner Canyon; hellblau = Nebenarme des pleistoziinen Canyons; braun = jiingere Reaktivierung
des pleistozinen Canyons; Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Seismiklinie J (siche Abbildung 35 und 43) zeigt, wie der dltere Einschnitt des
Fishtown-Canyons in Richtung Stidwesten immer breiter und seine Flanken steiler werden.
Die Michtigkeiten der Verfiillungen sind dhnlich wie zuvor. Der Meeresboden innerhalb des
Canyons liegt hier bei einer Wassertiefe von etwa 1.200 Meter. Ab diesem Bereich beginnen
der starke Schlammdiapirismus und das massenhafte Auftreten der mobilen Akata-
Tonsedimente in flacheren Teufen (hier bei etwa 1.600 Millisekunden oder 1.280 Metern am

linken Bildrand).

96



8. Visualisierung und Interpretation der submarinen Canyons

L 5200 5200 5200 5200 5200 DO S0 534 50 50 520 ST 5200 5B 50 500 B0 SDC S0 SN0 500 50 50 SN0 S0 50 5200 520 5200 50 520 5200 V0 520 500 50 500 500 50 500 DL S0 S0 500 50 V0 SDC SN 50 50 WO 00 SBC L
x 5970 5060 5050 5990 530 S SOI0 SO S50 SES0 S0 SHG SESC SBC SWO SKW SEO SDO S 5B STV 560 S0 SMO SO ST STIO SO 5600 SO SETO 5660 S50 SE0 SH0 S0 560 5600 520 SWO ST 560 5550 5 S0 S0 SAC 5N 490 SO S0 460 SEC KL

O

- « Schlammdiapir ' - ~ A i
S . g 5 s . =< Sqlﬂam_mdmpn

Abbildung 43: Seismiklinie J (Ausschnitt aus Inline 5.200); Anmerkung: Zu sehen sind die schwachen Reflexionen der
Schlammdiapire; rot = rezenter Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis élterer Einschnitt; orange
= Basis jiingerer Einschnitt; griin = Basis pleistoziiner Canyon; hellblau = Nebenarme des pleistozinen Canyons;
Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Im &uBersten Siidwesten des Untersuchungsgebiets schneidet sich der subrezente bis
rezente Canyon am tiefsten in die Sedimente des Meeresbodens ein. Er hat hier eine Tiefe von
Canyonflanke bis zum Grund von etwa 230 Meter. Auch bildet er hier seine steilsten Hénge
aus, die ein Gefille von bis zu 45 Grad aufweisen (sieche Abbildung 44). Auf Hohe der Inline
5.500 erhoht sich das durchschnittliche Gefille des Meeresbodens auf etwa 3,6 Grad (siehe
Abbildung 45). Die Steigung des Gefilles und die daraus resultierende hohere
Transportenergie der mitgetragenen Sedimente sind der Grund fiir den besonders tiefen

Einschnitt in den Meeresboden in diesem Bereich des Untersuchungsgebiets.
Die stark heterogene Topographie des Meeresbodens und die tektonisch komplexen

Strukturen im Untergrund gehen zuriick auf den hier im siidwestlichen Bereich des

Untersuchungsgebiets stirkeren Einfluss der Charcot-Transformstdrungszone.
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Abbildung 44: Seismiklinie K (Ausschnitt aus Inline 6.380); Anmerkung: Im Siidwesten des Untersuchungsgebiets
schneidet sich der Canyon besonders tief in die Sedimente und weist seine steilsten Flanken auf; die seismische
Diskordanz sowie der pleistozine Palio-Canyon sind hier nicht mehr zu identifizieren; rot = rezenter Meeresboden;
Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Die seismische Arbitrary Line L (sieche Abbildung 35 und 45) ist parallel zum Verlauf
des subrezenten bis rezenten Canyons. Sie zeigt die restlichen 28 Kilometer des Fishtown-
Canyons, das stirkere Gefille des Canyonverlaufs sowie den starken Schlammdiapirismus im
stidwestlichen Bereich des Canyons. Die seismische Diskordanz wird hier aufgrund der
Hebung erodiert und ist nicht weiter zu identifizieren. Der Meeresboden wird jedoch, wie
auch schon aus Seismiklinie E (siche Abbildung 41) ersichtlich, nicht sichtbar durch die
Diapire angehoben. Die Hebung des Meeresbodens wird auch hier durch die Aktivitit des

Canyons erodiert.
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Abbildung 45: Seismiklinie L (Arbitrary Line parallel zum Canyonverlauf); Anmerkung: Zu erkennen ist der Anstieg
des Gefilles des Meeresbodens innerhalb des Canyonverlaufs; die seismische Diskordanz wurde durch den Aufstieg
der Schlammdiapire angehoben und erodiert; rot = rezenter Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; Skala in
Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 35

Der exakte Verlauf des rezenten und dlteren Einschnitts des Fishtown-Canyons wird in
Abbildung 46 dargestellt. Es ist zu erkennen, dass sich die Breite des dlteren Einschnitts des
Canyons zunéchst Richtung Siidwesten immer weiter erhoht, bis sie auf Hohe der Inline 4.600
das Maximum erreicht und anschlieBend kontinuierlich schmaler wird, bis der A&ltere
Einschnitt schlieBlich auf Hohe der /nl/ine 6.000 nicht mehr zu sehen ist. Das Verschwinden
des dlteren FEinschnitts im Siidwesten ist eine Folge des steiler werdenden unteren
Kontinentalhangs und des tieferen Einschneidens des Canyons. Der Sedimenttransport hat
sich hier auf einen kleineren Bereich konzentriert. Der rezente Einschnitt des Fishtown-
Canyons zeigt eine nicht so starke Varianz in seiner Breite und bleibt liber den gesamten

Verlauf relativ konstant.

Die RMS (Root Mean Square) Amplitude-Attributanalyse des Meeresbodens zeigt
zudem die Verteilung und Lage der Pockmarks und Mud Volcanoes in der unmittelbaren
Umgebung des Canyons (siche Abbildung 46). Auftillig ist, dass keine Pockmarks innerhalb
des Canyonverlaufs auftreten. Dies spricht ebenfalls fiir eine rezente Aktivitit des Fishtown-
Canyons. Auf die Verbindung der Pockmarks mit dem Canyon wird in Kapitel 10

eingegangen.
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Abbildung 46: Die RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens innerhalb des Untersuchungsgebiets A zeigt den
exakten Verlauf beider Einschnitte des Fishtown-Canyons; Anmerkung: Zudem sind Pockmarks und Stérungen im
Bereich um den Canyon zu erkennen (siehe weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in Anhang 2 und 3).
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Abbildung 47: Die RMS Amplitude-Attributkarte der seismischen Diskordanz innerhalb des Untersuchungsgebiets A
zeigt den ungefihren Verlauf des pleistozinen Palio-Canyons; Anmerkung: Die Geometrie ist nahezu deckungsgleich
mit der des ilteren Einschnitts des subrezenten bis rezenten Canyons; zudem sind die Nebenarme sowie die
angrenzenden Schlammdiapirzonen zu erkennen (siehe weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in Anhang
4 und 5).

Auf Abbildung 46 ist zudem die deutliche Anderung des Verlaufs des ansonsten
gerade verlaufenden Fishtown-Canyons zu beobachten (in etwa zwischen Crossline 4.500 und
5.000 sowie 6.000 und 6.500). Diese Richtungsdnderung des Canyons ist auf die
translationale Zone (Mud Diapir Province) und die damit verbundenen Blattverschiebungen

zurlickzufiihren, welche sich Richtung Nordwesten bewegen.

Der pleistozdne Paldo-Canyon befindet sich im gleichen Bereich des
Kontinentalhangs, hat eine dhnliche Orientierung und schnitt wie der subrezente bis rezente

Canyon in die Sedimente der Agbada-Formation (vergleiche Abbildung 46 und 47). Dies lésst
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den Schluss zu, dass der pleistozdne Canyon ebenfalls durch den Niger mit Sedimenten
gespeist wurde. Er gehort wie der subrezente bis rezente Canyon zu den radial um die
konvexe Kiistenlinie angeordneten, submarinen Canyons. Die Ausmalle des wahrscheinlich
aus dem Pleistozdn stammenden Canyons sind wesentlich grof3er als die des subrezenten bis
rezenten Nachfolgers. Dies ist schon durch die Muldenbildung auf dem rezenten
Meeresboden erkenntlich, zeigt sich aber nochmals deutlicher auf der Strukturkarte des
Reflexionshorizonts der seismischen Diskordanz (siehe Abbildung 36). Die groBeren
AusmaBe des Paldo-Canyons gegeniiber dem subrezenten bis rezenten Canyon deuten auf

hohere Sedimentationsraten des Nigers wéahrend des Pleistozéns hin.

Der Hauptteil des durch Erosion des pleistozdinen Canyons verformten
Sedimentkorpers befindet sich zwischen den Crosslines 5.500 und 6.500 und ist an dem
schnellen Anstieg der Two-Way-Time an seinen steilen Flanken zu erkennen. Dieser Bereich
ist aber wesentlich grofer als der Einschnitt des letzten Verlaufs des pleistozanen Canyons
selbst und spiegelt auch nicht seine exakte Orientierung wider. Die Ausmalle dieses Bereichs
héngen von unterschiedlichen Faktoren ab. Wie tief schneidet der Canyon in die Formation?
Wie widerstandsfahig ist der Sedimentkdrper? Wie breit ist der Canyon? Wie ist der Verlauf
des Canyons? Die beiden letzten Faktoren sind auf einem Horizonslice bei 19 Millisekunden
unter der seismischen Diskordanz als Bezugsebene ersichtlich (siehe Abbildung 48). Dies
liegt daran, dass wenige Millisekunden unterhalb der seismischen Diskordanz, welche den
pleistozdnen Canyon abdeckt, ein weiterer parallel gelagerter Horizont folgt. Der parallele
Horizonslice bildet diesen Horizont ab, aufler da, wo er durch Verwerfungen oder Erosion
gestort wird. Die Storungen sind an hellen Lineamenten zu erkennen und die erodierten

Bereiche zeigen variierende Reflexionsmuster.
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Abbildung 48: Ausschnitt aus Horizonslice bei 19 Millisekunden TWT unter der seismischen Diskordanz;
Anmerkung: Im zentralen Bereich (in gelb markiert) ist der ungefihre Einflussbereich des pleistozinen Canyons zu
erkennen; die hellen Lineamente sind Stérungen.

Der Verlauf des pleistozidnen Paldo-Canyons ist in Abbildung 47 und 48 zu erkennen.
Anfangs verlduft er im Nordosten des Seismic Survey in zwei Canyonarmen in Richtung
Stidwesten. Der kleinere, nordliche Arm mit einer Lédnge von etwa zehn Kilometern verlauft
relativ gerade. Er ist an seinem relativ glatten Reflexionsmuster nur kurz unterhalb der
Referenzebene zu erkennen, da er nur flach in die Agbada-Formation einschneidet. Der
grofere, siidliche Arm des Canyons tritt bei Crossline 6.300 im Nordosten in den Seismic
Survey ein. Nach etwa 3,5 Kilometern dndert er seine Orientierung von Siidwest nach West.

Die westliche Orientierung behélt er noch weitere 6,5 Kilometer bei, bis er mit einer weiteren
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Verlaufsédnderung zuriick auf die urspriingliche, siidwestliche Orientierung schwenkt. Dieser
Verlauf ist auf einem Horizonslice bei 64 Millisekunden unterhalb der Bezugsebene der

seismischen Diskordanz zu erkennen (siche Abbildung 49).

0 4 km

Abbildung 49: Ausschnitt aus Horizonslice bei 64 Millisekunden TWT unter der seismischen Diskordanz; Verlauf des
siidlichen Arms des letzten Verlaufs des pleistozinen Canyons im nordéstlichen Bereich des Untersuchungsgebiets A;
Anmerkung: Der pleistozine Canyon zeigt auf den ersten 12,5 Kilometer einen geraden, dann einen gewundenen
Verlauf; gelb markiert ist der ungefihre Einflussbereich des Canyons mit Nebenarmen und Levees, in griin der
ungefihre Canyonverlauf.

In Richtung Westen beginnt der Paldo-Canyon nach weiteren 2,5 Kilometern eine
gewundene Morphologie auszubilden. Dies erklart auch die VergroBBerung der Ausmalie des
von ihm beeinflussten Bereichs. In etwa auf Hohe der In/ine 3.600 verbinden sich die zwei
Arme zu einem gewundenen Einschnitt. Dieser Einschnitt hat fiir weitere sieben Kilometer
ein relativ enges Verlaufsmuster und somit einen kleineren Einflussbereich. Dies liegt
vermutlich an dem Einfluss durch die nordwestlich und siidostlich angrenzenden Bereiche mit
erhohtem Schlammdiapirismus. Ab etwa der Hohe von Inline 4.100 beginnt der Verlauf des
pleistozédnen Canyons wesentlich breiter zu werden und in ein gewundenes Muster mit grof3en
Schlingen iiberzugehen. Auf Hohe der Inline 4.300 beginnt der stark erosive Bereich mit den

tiefsten Einschnitten des Paldo-Canyons, welcher bis heute als Mulde im Meeresboden zu
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sehen ist. Innerhalb dieses Bereichs gingen von dem pleistozdnen Canyon weitere kleinere
Nebenarme ab. Der genaue Verlauf im siidlichen Bereich ist aufgrund seines flachen
Einschnitts auf einem Horizonslice bei 31 Millisekunden unterhalb der Bezugsebene der

seismischen Diskordanz zu erkennen (siehe Abbildung 50).

0 4 km

Abbildung 50: Ausschnitt aus Horizonslice bei 31 Millisekunden TWT unter der seismischen Diskordanz; letzter
Verlauf des pleistozinen Canyons im siidostlichen Bereich des Untersuchungsgebiets A; Anmerkung: Im Siidosten ist
ein grofler halbkreisformiger Bereich mit Schlammdiapirismus zu sehen; gelb markiert ist der ungefihre
Einflussbereich des Canyons mit Nebenarmen und Levees, in griin der ungefihre Canyonverlauf.

Die wvielen halbringférmigen, variierenden Reflexionsmuster (analog zu
Flussschlingen) lassen vermuten, dass der pleistozine Canyon oft sein Bett innerhalb seines
Einflussbereichs gewechselt hat. Aufgrund seiner gewundenen Morphologie erreicht er eine
Liange von mindestens 39 Kilometern innerhalb des Seismic Survey. Der Verlauf des
pleistozdnen Canyons wurde wéhrend seiner aktiven Phase durch den Schlammdiapirismus

der Mud Diapir Province (Diapir Belf) im submarinen Nigerdelta beeinflusst (sieche
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Abbildung 7). Zudem deutet der gewundene Verlauf des pleistozinen Canyons auf ein
geringeres Gefille als bei dem gerade verlaufenden rezenten Fishtown-Canyon und somit auf
eine Lage auf dem Kontinentalschelf, was mit dem pleistozdnen Verlauf der Kiistenlinie
ibereinstimmt und einen fluiviatilen Ursprung nahelegt (siche Abbildung 11). Der pleistozéne
Canyon wird in Richtung Siidwesten auf Hohe /n/ine 5.600 deutlich schmaler und der weitere
Verlauf ist durch den starken Schlammdiapirismus und den stdrkeren tektonischen Einfluss

der Charcot-Transformstérung nicht mehr zu identifizieren (siche Abbildung 36 und 47).

Die relativ unscharfen Konturen, im Gegensatz zum subrezenten bis rezenten
Fishtown-Canyon, sind auf den geringeren Impedanzkontrast durch die Verfiillung des
pleistozdnen Canyons mit Sedimenten zuriickzufiithren. Ein weiterer Grund ist die
nachtragliche Deformation des pleistozidnen Canyons aufgrund des Schlammdiapirismus und
der damit verbundenen Stoérungen (siche Lineamente in Abbildung 48). In Abbildung 51 und

52 sind die durch Schlammdiapirismus beeinflussten Bereiche zu identifizieren.
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Abbildung 51: 3D-Ansichten des Reflexionshorizonts der seismischen Diskordanz innerhalb des Untersuchungsgebiets
Aj; A: seismische Diskordanz mit Dip Curvature-Attribut; B: seismische Diskordanz mit Dip Azimuth-Attribut; Skala
A: 0 bis 28 Grad; Skala B: -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weif})

Der pleistozdne Canyon wird durch vier Bereiche mit Schlammdiapirismus
beeinflusst. Im nordostlichsten Bereich um Crossline 6.000 ist eine Erhebung mit niedrigen
Two-Way-Times auszumachen. Im Verlauf der Inlines von dieser Erhebung aus nach
Nordwesten befindet sich zwischen den Crosslines 4.500 und 5.300 eine weitere Erhebung
mit niedrigen Two-Way-Times. Zwei weitere Erhebungen im Reflexionshorizont der
seismischen Diskordanz sind auf den Abbildungen 36 und 51 zwischen den In/ines 3.300 und
4.200 zu erkennen. Die Erste im siidostlichen Bereich des Seismic Survey und die Zweite im

Zentrum. Diese vier Bereiche stellen Schlammdiapirzonen dar, in welchen durch Aufstieg der
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Akata-Formation die seismische Diskordanz gehoben und verformt wurde. Dabei entstanden
auch die charakteristischen, radialen Stérungen in den hangenden Schichten oberhalb der

Schlammdiapire, anhand dieser die Diapire auch zu erkennen sind (siche Abbildung 47).

Befindet sich ein aufsteigender Schlammdiapir noch in grofen Teufen und hat
machtige Sedimentlagen iiber sich, bilden sich {iber seinem Zentrum zunéchst senkenartige
Strukturen. Diese entstehen aus dem dort vorherrschenden Extensionsregime und den daraus
folgenden, radialen Abschiebungen. Dies ist eine Begriindung, weshalb der Bereich innerhalb
der Inlines 3.700 und 4.100 und der Crosslines 4.900 und 5.700 trotz der fehlenden Erhebung
und wegen der relativen Senken im Reflexionshorizont der seismischen Diskordanz ebenfalls
zur Schlammdiapirzone gehort. Zur eindeutigen Identifizierung der Schlammdiapire wurde
ein Timeslice bei 1.485 Millisekunden herangezogen, auf dem die vier Zonen anhand

ringformiger Strukturen mit geringem Reflexionsmuster zu sehen sind (siche Abbildung 52).
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Abbildung 52: Ausschnitt aus Timeslice bei 1.485 Millisekunden TWT; Anmerkung: Gelb markiert sind die Zonen
des Schlammdiapirismus.

Die norddstliche Schlammdiapirzone (sieche Abbildung 52) um die Crossline 6.000
trennt den Verlauf des pleistozdnen Canyons in die zwei Arme, welche zu den
Ausgangspunkten des Canyons fiihren. Der Ausgangspunkt des kleineren, nordlichen
Nebenarms ist in Seismiklinie F (siehe Abbildung 36 und 53) zwischen den zwei norddstlich
gelegenen Schlammdiapirzonen zu erkennen. Die Ausrichtung des Ausgangspunkts ist
Nordosten, senkrecht zur ehemaligen Schelfkante und somit in der charakteristischen
Orientierung submariner Canyons. Dazu weist dieser Ausgangspunkt dieselbe Morphologie

wie der Ausgangspunkt des subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons auf. Daraus lésst sich
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schlieBen, dass seine Bildungsprozesse ebenfalls den gravitativen Massenbewegungen auf

dem Kontinentalhang entstammen.
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Abbildung 53: Seismiklinie F (Ausschnitt aus Inline 2.880); rot = rezenter Meeresboden; blau = seismische
Diskordanz; griin = Basis pleistoziner Canyon; Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 36

Uber die Lage des Ausgangspunkts und die Herkunft des groBeren, siidlichen
Hauptarms kann keine genaue Aussage getroffen werden, da er aullerhalb des
Untersuchungsgebiets liegt. Jedoch lassen die Lage des Kontinentalschelfs im Pleistozéin
(sieche Abbildung 11) und die in Seismiklinie G zu sehenden Ausmafle von etwa 250
Millisekunden Maéchtigkeit (in TWT; 212,5 Meter) an verfiillenden Sedimenten und einer
Breite von etwa 1.250 Meter vermuten, dass seine Herkunft aus einem fluviatil entstandenen
Channel auf dem Kontinentalschelf stammt (sieche Abbildung 36 und 54). Die abnormal nach
Stidosten verkippte seismische Diskordanz oberhalb des pleistozdnen Canyons in Seismiklinie
F gibt dariiber Aufschluss, dass der Schlammdiapir nordwestlich davon auch nach der

Verfiillung des Canyons weiter aufgestiegen ist.
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Abbildung 54: Seismiklinie G (Ausschnitt aus Inline 2.800); siidlicher Canyonarm mit Schlammdiapir; rot = rezenter
Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; griin = Basis pleistozéiner Canyon; Skala in Millisekunden TWT; Lage
des Profils in Abbildung 36

Die Theorie der Herkunft aus einem fluviatil entstandenen Channel am
Kontinentalschelf wird unterstiitzt von dem wahrscheinlichen Zeitpunkt der Entstehung des
pleistozdnen Canyons. Wahrscheinlich entstand dieser im Jungpleistozén wihrend der letzten
glazialen Phase und hatte seine hochste Aktivitit im Hochglazial. Darauf ldsst die Verbindung
des Top des pleistozinen Canyons mit der seismischen Diskordanz schlieBen. Diese wird
durch einen starken Reflexionshorizont gebildet, welcher auf einen eindeutigen
Impedanzkontrast hinweist und somit auf einen Wechsel der Ablagerungsbedingungen.
Dieser Wechsel spiegelt vermutlich den Beginn der posthochglazialen Transgression oder den
Ubergang von der Transgressionsphase zur holozinen, hochsten Meeresspiegelphase wider.
Dafiir spricht, dass es keine Einschnitte in die seismische Diskordanz durch jlingere erosive
Ereignisse, zum Beispiel durch einen jiingeren Canyon, als den untersuchten pleistozinen
Canyons gibt (siche Abbildung 47). Ein weiterer Hinweis fiir das junge Alter ist die geringe
Teufe in einem Delta mit nachweislich sehr hohen Sedimentationsraten. Der Paldo-Canyon
kann zudem friihestens seit dem Jung (Tarantium) - bis Mittelpleistozdn (Ionium) aktiv
gewesen sein, da er die Sequenzgrenze Top Calabrium (Altpleistozdn) erodiert hat (siehe
Kapitel 9).
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Seismiklinie H (siche Abbildung 36 und 55) zeigt das geometrische Verhiltnis
zwischen dem letzten Verlauf des pleistozinen Canyons und dem durch Erosion des Canyons
beeinflussten Bereich. Der Einflussbereich hat eine Breite von etwa 1,8 Kilometern. Jedoch
ist dabei zu beachten, dass das Profil an der schmalsten Stelle des Canyons liegt. Die
Michtigkeit (in TWT) liegt bei etwa 200 Millisekunden (170 Meter), der genaue Wert ist
aufgrund einer groflen Stérung schwer zu ermitteln. Die Breite des pleistozénen Canyons liegt
bei etwa 1.000 Meter und seine verfiillte Méchtigkeit (in TWT) bei 200 Millisekunden (170
Meter).
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Abbildung 55: Seismiklinie H (Ausschnitt aus Inline 3.770); Schnitt an der schmalsten Breite des Canyons;
Anmerkung: Pfeile zeigen die Levees; In schwarz ist eine Stérung markiert; rot = rezenter Meeresboden; blau =
seismische Diskordanz; gelb = Basis ilterer Einschnitt; orange = Basis jiingerer Einschnitt; griin = Basis pleistozéiner
Canyon; hellblau = Nebenarme des pleistozinen Canyons, violett = Einflussbereich des pleistozinen Canyons; braun
= jiingere Reaktivierung des pleistozinen Canyons, Skala in Millisekunden TWT; Lage des Profils in Abbildung 36

Seismiklinie I (siehe Abbildung 36 und 56) liegt im Scheitelpunkt einer nach
Nordwesten gerichteten Canyonschlinge, welche einen mdandrierenden Verlauf besitzt. Die
Abbildung zeigt, dass der Prallhang des letzten Verlaufs des pleistozdnen Canyons ganz am
stidostlichen Rand des beeinflussten Bereichs liegt und dieser somit groBer wird. Zudem sind
dltere Canyonverldufe innerhalb der Schlingen, nordwestlich des Gleithangs, zu sehen. Dies
lasst darauf schliefen, dass der pleistozdne Canyon sich analog zu einem subaerischen,
méiandrierenden Fluss entwickelt hat. Die Breite des letzten Verlaufs betrdgt etwa 1.600
Meter und die Méchtigkeit (in TWT) etwa 230 Millisekunden (195,5 Meter). Die Breite des

Einflussbereichs liegt etwa bei 4,8 Kilometern im unteren Canyonverlauf im Gegensatz zu
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den 1,8 Kilometern in Seismiklinie H (siche Abbildung 55). Dies verdeutlicht das breit
gewundene Verlaufsmuster des Canyons. Interessant ist ebenfalls die Keilform des
beeinflussten Bereichs. Der Keil dieses Einflussbereichs nimmt von Nordwesten von 150
Millisekunden (127,5 Meter) nach Siidosten auf 250 Millisekunden an Méchtigkeit (in TWT;
212,5 Meter) zu (siehe Abbildung 56). Das Gleiche ldsst sich weiter siidlich in Seismiklinie J
aus Abbildung 43 erkennen, wo die Méchtigkeit sogar liber 250 Millisekunden (212,5 Meter)

ansteigt.
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Abbildung 56: Seismiklinie I (Ausschnitt aus Inline 4.360); Anmerkung: Pfeile zeigen die Levees; rot = rezenter
Meeresboden; blau = seismische Diskordanz; gelb = Basis dlterer Einschnitt; orange = Basis jiingerer Einschnitt;
griin = Basis pleistoziiner Canyon; hellblau = Nebenarme des pleistozinen Canyons; violett = Einflussbereich des
pleistozinen Canyons; braun = jiingere Reaktivierung des pleistoziinen Canyons; Skala in Millisekunden TWT; Lage
des Profils in Abbildung 36

Abbildung 47 zeigt den ungefidhren Verlauf des pleistozdnen Paldo-Canyons in einer
RMS Amplitude-Attributkarte der seismischen Diskordanz. Auch hier ist zu erkennen, dass die
Geometrie des Paldo-Canyons der des subrezenten bis rezenten Canyons sehr dhnelt,
insbesondere der des élteren, breiteren Einschnitts. Daraus ldsst sich schlielen, dass beide
Canyons eng miteinander in Verbindung stehen und mdglicherweise als ein Canyon
anzusehen sind. Es liegt die Vermutung nahe, dass der Fishtown-Canyon schon wéhrend des
Pleistozéns aktiv gewesen ist und sich im Laufe der Zeit die Zubringer der Sedimente und die
Sedimentationsrate des Nigers verdnderte, der Canyon somit inaktiv und mit Sedimenten
teilweise verfiillt wurde. Im Holozidn dnderte sich die Sedimentation des Nigers wieder in
Richtung Fishtown-Canyon und der éltere Einschnitt des rezenten Canyons wurde aktiv und

folgte dem bestehenden Bett des Paldo-Canyons. Bei dem élteren Einschnitt des rezenten
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Canyons handelt es sich folglich um eine Aufarbeitung des Einflussbereichs des verfiillten
Paldo-Canyons. Die kurze Reaktivierung (analog zu der des jlingeren Einschnitts des rezenten
Canyons) und die Nebenarme des pleistozdnen Paldo-Canyons sprechen ebenso fiir eine
Anderung der Sedimentzubringer und der kurzzeitigen Inaktivitit des Fishtown-Canyons

(vergleiche Abbildung 46 und 47 sowie die seismischen Profile).

Der Anstieg der Michtigkeit des Einflussbereichs des Paldo-Canyons ldsst zudem
vermuten, dass der pleistozine Canyon mit der Zeit gewachsen ist und die Transportprozesse
innerhalb des Canyons stirker wurden, bis sie relativ schnell endeten und den letzten
Canyonbereich verfiillten. Eine solche Entwicklung passt zur sequenzstratigraphischen
Abfolge des Nigerdeltas im Pleistozdn und Holozidn. Die glazialeustatisch-bedingte
Regression in der pleistozdnen Eiszeit liel den Meeresspiegel im Nigerdelta nahe an die
Schelfkante absinken und gemeinsam mit der hohen Sedimentationsrate die Canyonaktivitdt
ansteigen. Mit der Transgression in der posthochglazialen Zeit am Ende des Pleistozéns nahm
die Energie der Transportprozesse schnell wieder ab. Verbunden mit dem allgemein hohen
Sedimenteintrag im Nigerdelta-Becken wurde der letzte Verlauf des pleistozinen Palédo-
Canyons und der Channels auf dem Kontinentalschelf inaktiv. Die Sedimentationsrate
iiberstieg die Erosionsrate. Daraus resultierend erfolgte die Verfiillung des pleistozénen
Canyons wihrend der Transgression. Somit bildet die seismische Diskordanz den Ubergang
von einem Transgressive Systems Tract zu einem Highstand Systems Tract im Golf von

Guinea.

Dies wird unterstiitzt durch das Auftreten des reflexionsschwachen Horizonts
unterhalb der seismischen Diskordanz in den Bereichen aulerhalb des pleistozanen Canyons
und seines Einflussbereichs. Dieser Bereich wird als Ton- und Siltablagerung interpretiert,
welche als pelagische oder hemipelagische Sedimentation am Kontinentalhang wihrend der
Transgression erfolgte (siche unter anderem Abbildung 38 wund 39). Das
Hauptablagerungsgebiet befand sich zu dieser Zeit auf dem Kontinentalschelf des Nigerdeltas.
Dies wiirde ebenfalls die geringe Machtigkeit, das Fehlen aufgrund zu hoher
Bewegungsenergie im Einflussbereich des pleistozdnen Canyons und die vereinzelt
eingeschalteten, starkeren Reflexionshorizonte als Sandeinschaltungen des
reflexionsschwachen Horizonts erkldren. Dass die Transportprozesse nicht vollig abrupt

endeten, sondern nur in geologischer Zeitrechnung schnell ihre Intensitit verdnderten, zeigt
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die kurze Reaktivierung, zu erkennen an den geringen Ausmalen des letzten Verlaufs des
pleistozidnen Canyons. Eine solche kurze Pause in der Transgression ermdglicht ebenfalls die
Sandeinschaltungen in dem reflexionsschwachen Ton-Silt-Horizont. Die seismische
Diskordanz wird von regelmiBigen Abfolgen der deltaischen Agbada-Formation iiberdeckt,

welche zu einem holozénen Highstand Systems Tract gehort.

Im Nordwesten des subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons und des pleistozénen
Aquivalents zwischen den Crosslines 5.000 und 5.500 verlduft ein weiterer, etwas ilterer
Paldo-Canyon anndhernd parallel zu diesen. Sein ungefdhrer Verlauf ist in dem Horizonslice
bei 197 Millisekunden unterhalb der Bezugsebene der seismischen Diskordanz zu sehen
(siche Abbildung 57). In seiner Morphologie und Geometrie ist er dem jiingeren Paldo-
Canyon sehr dhnlich. Seine Entstehung und Entwicklung sollte daher analog verlaufen sein.
Sein Ursprung liegt wie der des jlingeren Paldo-Canyons auf dem ehemaligen pleistozinen
Kontinentalschelf und seine Ausmalle entsprechen ebenfalls denen des pleistozdnen
Nachfolgers, was auf dhnlich hohe Sedimentationsraten und einen fluviatilen Channel als
Ursprung schlieBen ldsst. Der Canyon ist das Ergebnis der zu dieser Zeit aktiven
Sedimentzubringer und Sedimentationsrate des Nigers und stellt einen é&lteren, alternativen
Canyonverlauf dar. Als sich die Sedimentation in Richtung des subrezenten bis rezenten
Fishtown-Canyons verstirkte, wurde der dltere Paldo-Canyon inaktiv und anschlieBend mit

Sedimenten verfullt.
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Abbildung 57: Ausschnitt aus Horizonslice bei 197 Millisekunden TWT unter der seismischen Diskordanz; Verlauf
des zweiten, etwas ilteren pleistozinen Palio-Canyons im Nordwesten des Untersuchungsgebiets A; gelb markiert ist
der ungefihre Einflussbereich des Canyons mit Nebenarmen und Levees, in griin der ungefiihre Canyonverlauf.
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Fiir die Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes im Untersuchungsgebiet
wurden zwei Reflexionshorizonte interpretiert. Diese zwei Reflexionshorizonte entsprechen
zum einen dem rezenten Meeresboden und zum anderen einem Paldo-Meeresboden, der
Sequenzgrenze bei ungefihr 0,78 Millionen Jahren (dem Top Calabrium, ICS, 2016).
Ausgewidhlt wurde dieser Reflexionshorizont, da es sich um die jlingste datierte
Sequenzgrenze handelt und sie die Untergrundstrukturen der Schlammdiapire und Mud
Volcanoes im Untersuchungsgebiet gut abbildet. Die Grenzen des Untersuchungsgebiets sind

in Abbildung 34 zu sehen.

Innerhalb des Untersuchungsgebiets ist ein Nordost-Stidwest-orientiertes Gefille des
Meeresbodens zu erkennen (siehe Abbildung 58). Die gelb eingefirbten Bereiche im
Nordosten der Strukturkarte des Meeresbodens stellen den flachen Kontinentalschelf dar.
Dieser erstreckt sich vom Rand des Untersuchungsgebiets bis zur Inline 2.800 und befindet
sich in einer Wassertiefe von maximal etwa 260 Meter und minimal etwa 30 Meter. An den
Kontinentalschelf schlieBt sich in Richtung Siidwesten die Schelfkante und anschliefend der
starker geneigte Kontinentalhang an. Dieser teilt sich in den oberen und den noch etwas
steileren unteren Kontinentalhang. Der Ubergang vom oberen zum unteren Kontinentalhang
liegt im Untersuchungsgebiet bei etwa 1.200 bis 1.300 Meter Wassertiefe. Die grofite
Wassertiefe liegt bei etwa 2.055 Meter im duBlersten Siidwesten des Untersuchungsgebiets.
Die Two-Way-Times des Meeresbodens erhohen sich von Nordosten nach Siidwesten, auf
einer Strecke von 60 Kilometern, von 44 auf 2.740 Millisekunden. Mit einer
durchschnittlichen seismischen P-Wellengeschwindigkeit von 1.480 Meter pro Sekunde in
Wasser ergibt sich eine Teufendifferenz von etwa 2.025 Metern. Das daraus abgeleitete,
durchschnittliche Gefille des Meeresbodens betrdgt 1,9 Grad. Das maximale Gefille im
Untersuchungsgebiet betrdgt 3,7 Grad am unteren Kontinentalhang. Zudem ist im Siidosten

des Untersuchungsgebiets insgesamt ein flacheres Gefille als im Nordwesten zu verzeichnen.
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2740 0 20 km

Abbildung 58: Strukturkarte des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden innerhalb des Seismic Survey
(Untersuchungsgebiet B); Anmerkung: Konturlinienabstand ist 100 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht
einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; der Meeresboden nimmt im Nordosten den Schelfbereich ein und
geht in Richtung Siidwesten in den oberen Kontinentalhang und schlielich den unteren Kontinentalhang iiber; der
Einschnitt im Zentrum stellt den submarinen Canyon aus Kapitel 8 dar; 0 ms = NN, 400 ms = 300 m, 800 ms = 600 m,
1.200 ms = 900 m, 1.600 ms = 1.200 m, 2.000 ms = 1.500 m und 2.400 ms = 1.800 m Wassersiule bei einer P-
Wellengeschwindigkeit von 1.480 Meter pro Sekunde

In Abbildung 58 erkennt man im siiddstlichen, zentralen und nordwestlichen Abschnitt
des oberen Kontinentalhangs drei Bereiche, welche tiefere Einschnitte in den Meeresboden
darstellen. Sie weisen eine groBere Two-Way-Time als die umgebene Sedimentoberflidche auf.

Diese beckenwirts orientierten Einschnitte des Meeresbodens stellen die Haupttransportwege
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der Sedimente in die Tiefsee dar. Im zentralen Bereich des Untersuchungsgebiets befindet

sich der signifikanteste Einschnitt, welcher bereits in Kapitel 8 beschrieben wurde.

Der zweite untersuchte Reflexionshorizont, die Sequenzgrenze Top Calabrium, taucht
im proximalen Bereich des Untersuchungsgebiets leicht ab und hat dort die maximale Two-
Way-Time von 2.750 Millisekunden (2.268,75 Meter; siche Abbildung 59). Beckenwirts
steigt sie langsam und nimmt im Zentrum des Untersuchungsgebiets die minimale Two-Way-
Time von 790 Millisekunden (651,75 Meter) an. Teile des slidwestlichen Bereichs der

Sequenzgrenze sind nicht kartierbar.

In Abbildung 60 sieht man das Ausbeilen des Reflexionshorizonts an einer
Diskordanz, welche dem Einflussbereich des Paldo-Canyons aus Kapitel 8 entspricht. Sie
wurde durch dessen FEinschneiden und anschlieBendes Verfiillen verursacht. Die
Sequenzgrenze ist in diesem Bereich zusitzlich durch einen zweiten, nordwestlich gelegenen
Paldo-Canyon sowie durch Hebung der Schichten aufgrund von Schlammdiapirismus und
geringerer Sedimentauflast durch den Einfluss der Charcot-Transformstdrung erodiert. Zudem
ist der siidwestliche Bereich stark durch die Topographie des Basements entlang der Charcot-

Transformstérungszone beeinflusst.

Der proximale Bereich der Sequenzgrenze Top Calabrium hat relativ grole 7wo-Way-
Times. Durch die anhaltend hohe Sedimentationsrate im Nigerdelta kam es zur Erhéhung der
Auflast im proximalen Ablagerungsraum. Daraus resultierte eine Subsidenz der
unkonsolidierten Sedimente der Agbada-Formation und ein regionaler, erhohter Aufstieg der
ebenfalls unverfestigten Tonsedimente der Akata-Formation in diesem Bereich. Die
Sedimente beider Formationen konnen hier in der Seismik nicht voneinander unterschieden
werden, da sie sich lithologisch dhneln und sich an den Schichtgrenzen teilweise vermischt
haben. Sie bilden eine gemeinsame Sedimentmasse, welche von den normalen
Schlammdiapiren des restlichen Untersuchungsgebiets zu unterscheiden sind. Der
Reflexionshorizont liegt daher im Schelfbereich tiefer als im restlichen Untersuchungsgebiet
und ist von einer besonders geringen seismischen Reflexion gekennzeichnet (sieche Abbildung
61). Im distalen Bereich liegt die Sequenzgrenze durchschnittlich flacher und verlauft daher

auch im Einflussbereich der Paldo-Canyons und wird von diesen erodiert. Die insgesamt
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heterogene Topographie des Reflexionshorizonts ist durch das Vorkommen zahlreicher

Storungen und Schlammdiapire zu erkldren.
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Abbildung 59: Strukturkarte des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Calabrium innerhalb des Seismic
Survey (Untersuchungsgebiet B); Anmerkung: Konturlinienabstand ist 100 Millisekunden (TWT); Farbskala
entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; die heterogene Topographie der Sequenzgrenze Top
Calabrium resultiert aus der Beeinflussung durch geologische Untergrundstrukturen wie Growth Faults und
Schlammdiapire; der siidwestliche Bereich ist etwa ab der Inline 5.000 erodiert; 900 ms = 742,5 m, 1.300 ms = 1.072,5
m, 1.700 ms = 1.402,5 m, 2.100 ms = 1.732,5 m, 2.500 ms = 2.062,5 m und 2.900 ms = 2.392,5 m Teufe bei einer P-
Wellengeschwindigkeit von 1.650 Meter pro Sekunde
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Abbildung 60: Ausschnitt aus Crosslines 5.000 (A) und 5.500 (B) im siidwestlichen Bereich des Seismic Survey
(Untersuchungsgebiet B); Anmerkung: Das Ausbeiflen der Sequenzgrenze Top Calabrium an dem diskordanten
Einflussbereich des Palio-Canyons; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; violett =
Einflussbereich des pleistozinen Canyons; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 61: Ausschnitt aus Crossline 6.600 im norddstlichen Randgebiet des Seismic Survey (Untersuchungsgebiet
B); Anmerkung: Zu erkennen ist die Subsidenz der Sequenzgrenze Top Calabrium durch die erhohte Auflast und der
Aufstieg der mobilen Tonsedimente im Schelfbereich; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top
Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 62 zeigt eine RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens des
gesamten Seismic Survey. Die Karte des Reflexionshorizonts ist iiber weite Bereiche
homogen. Der {iberwiegend in grau visualisierte Meeresboden weist dennoch einige
morphologische und strukturelle Anomalien auf. Diese Anomalien stellen Strukturen des
Meeresbodens dar, die sich in Amplitude und Morphologie von der umgebenden
Sedimentoberfliche der RMS Amplitude-Attributkarte unterscheiden. Die dunklen (geringe
Amplitudenwerte) und kreisrunden Strukturen stellen Senken dar, die als Pockmarks
bezeichnet werden. Auf diese Strukturen wird in Kapitel 10 genauer eingegangen. Im
Gegensatz zu diesen relativ kleinen Senken des Meeresbodens bilden Mud Volcanoes groB3ere,
morphologische Erhebungen, die in Abbildung 62 durch erhohte Amplitudenwerte, mit
hellerer Fiarbung, zu identifizieren sind. Die Kegel der Mud Volcanoes weisen deutliche
Reflexionen auf. Diese resultieren aus den gleichméBigen, horizontalen Lagen der
austretenden und abgelagerten Mud Breccia und den darin enthaltenen Fluiden sowie den
Ablagerungen der gravitativen Massenbewegungen wie Hangrutschungen. Im
Untersuchungsgebiet wurden 43 rezente, submarine Mud Volcanoes identifiziert (siche
Abbildung 62). Nach der Definition von Milkov (2000) wurden Strukturen beriicksichtigt, die
eine diapirische Aktivitit aufweisen, eindeutige morphologische Erhebungen bilden und
durch den Austritt von Mud Breccia gekennzeichnet sind. In der RMS Amplitude-Attributkarte
sind die Mud Volcanoes als Bereiche mit hohen Amplituden erkennbar. Diese
Amplitudenanomalien treten durch den hohen Fluidgehalt der austretenden Mud Breccia auf.
Alle im Untersuchungsgebiet identifizierten Mud Volcanoes weisen die charakteristischen,
morphologischen Erhebungen auf. 33 der 43 rezenten Mud Volcanoes befinden sich am
oberen Kontinentalhang in einer Wassertiefe von 400 bis 1.060 Meter in der von Corredor et
al. (2005) definierten Mud Diapir Province. Acht Mud Volcanoes liegen in Wassertiefen von
180 bis 260 Meter auf dem Kontinentalschelf in der Extensional Province. In der Inner Fold
and Thrust Belt Province am unteren Kontinentalhang im &duflersten Siidwesten des
Untersuchungsgebiets wurden zwei Mud Volcanoes bei 1.060 und 1.325 Meter Wassertiefe
identifiziert. Die Lage, Abmessungen und weitere Charakteristika der im

Untersuchungsgebiet identifizierten Mud Volcanoes sind in Tabelle 1 festgehalten.
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Abbildung 62: RMS Amplitude-Attributkarte vom Meeresboden des gesamten Seismic Survey (Untersuchungsgebiet
B) mit der Lage der identifizierten Mud Volcanoes; Anmerkung: Im Zentrum des Untersuchungsgebiets ist der
Fishtown-Canyon zu sehen; die Mud Volcanoes (gelb markiert) sind anhand erhéhter Amplitudenwerte der
ausgeflossenen Mud Breccia zu erkennen; die Mud Volcanoes treten im Untersuchungsgebiet gehiuft am oberen
Kontinentalhang auf, besonders im Nordwesten ist ihre Anzahl erhoht; niedrige Amplituden sind dunkel, hohe
Amplituden sind hell (siche weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in Anhang 6 und 7).
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Tabelle 1: Lage und Abmessungen der im Untersuchungsgebiet B identifizierten rezenten Mud Volcanoes;
Anmerkung: Gemessen wurden die Ausmafie des Kegels an der Sedimentoberfliche; die Wassertiefe entspricht dem
hochsten Punkt des Kegels; der Mud Volcano-Typ entspricht der Definition nach Milkov (2000) aus Abbildung 28;
Lage der Mud Volcanoes in Abbildung 62.

Mud Volcano| Inline | Crossline | Linge [m] (NW-SO)|Breite [m] (NO-SW)|Wassertiefe [m]| Typ |Growth Fault
2 | 262 | 3370 | 440 [ 530 | 180 | E [ ja
6 | 2776 | 5140 [ 360 [ 340 | 260 | E [ ja
8 | 2960 | 3376 | 1120 [ 1630 | 240 | C [ ja_
10 | 350 | 7u6 [ 2370 [ 1780 | 400 | C [ ja
16 | 380 | 3002 [ 1510 [ 80 | 610 | C [ ja
18 | 388 | 2964 | 1010 [ 1300 | 615 | C [ ja |
20 | 3880 | 3000 [ 90 [ 1020 | 60 | C [ ja
28 | 408 | 2654 | 1100 [ 1450 | 60 | C [ ja |
3 | 4138 | 6616 | 210 [ 240 | 330 | E [ ja |
34 | 470 | 2820 | 30 [ 360 | 7100 | E [ ja
36 | 4422 | 2842 | 60 [ 940 | 7490 | E [ ja_
42 | ss0 | 6778 |+ [ x| 135 | E [ nein |

* Nr. 42 erstreckt sich bis auflerhalb des Seismic Survey

Die im Untersuchungsgebiet identifizierten Mud Volcanoes zeigen unterschiedlichste
Formen und GroBen. Der kleinste entdeckte Mud Volcano (Nummer 33 in Tabelle 1) hat eine
Ausdehnung von 170 Meter Lange (Nordwest-Siidost-Achse) und 190 Meter Breite (Nordost-
Stidwest-Achse). Mit einer Lange (Nordwest-Siidost-Achse) von 2.370 Meter und einer Breite
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(Nordost-Siidwest-Achse) von 1.780 Meter stellt ein Mud Volcano im siidostlichen Bereich
des Untersuchungsgebiets die groBte Struktur seiner Art dar (Nummer 10 in Tabelle 1).
Gemessen wurden jeweils die Ausmale des Mud Volcano-Kegels an der Sedimentoberflédche.
Eine vornehmliche Orientierung der Kegel am Meeresboden konnte nicht festgestellt werden.
Die Hénge der Kegel weisen unterschiedliche Gefdlle auf. Flache, breite Strukturen kommen
eher vereinzelt im Untersuchungsgebiet vor. Die groBeren Exemplare weisen tiberwiegend
steile Hinge auf und kommen vermehrt in unmittelbarer Nachbarschaft zu anderen Mud
Volcanoes vor. Eine auffillig hohe Anzahl von Mud Volcanoes ist im nordwestlichen Bereich
des Untersuchungsgebiets zu beobachten. Hier befinden sich auf einer Fliche von 12.500
Meter mal 12.500 Meter 14 Mud Volcanoes, welche sich im Durchschnitt weniger als einen

Kilometer voneinander entfernt befinden (siche Abbildung 62).

Das gehdufte Auftreten der Mud Volcanoes am oberen Kontinentalhang ist durch
deren Abhéngigkeit vom Schlammdiapirismus zu erkldren. Fiir die Klassifikation der Mud
Volcanoes wurde die Definition nach Milkov (2000) aus Abbildung 28 verwendet. Die grof3e
Mehrheit der im Untersuchungsgebiet identifizierten rezenten Mud Volcanoes ist an
Schlammdiapire gebunden (siche Tabelle 1). Davon entsprechen elf Mud Volcanoes dem Typ
C. Das heifit, diese sind direkt aus dem Schlot eines Schlammdiapirs hervorgegangen und
befinden sich an der Spitze seines Doms. 31 Mud Volcanoes entsprechen dem Typ E und
folgen dem Verlauf einer Storung oder einer Kluft, die durch einen Schlammdiapir entstanden
sind. Nur ein Mud Volcano gehort zum Typ F und ist an eine Storung oder Kluft gebunden,
die bis in die Schichten reicht, die den Ursprung der Diapire bilden. Die ausgebildeten Kegel
des Typs C sind die groBBten Mud Volcanoes im Untersuchungsgebiet, wihrend Typ E eher
kleinere Exemplare ausbildet. Bei der geographischen Verteilung der Mud Volcano-Typen ist
kein erkennbares Muster auszumachen. Sie verteilen sich iiber das gesamte
Untersuchungsgebiet gleichméfBig. Jedoch ist eine Tendenz zu erkennen, dass grof3e

Schlammdiapire vermehrt dazu neigen, Mud Volcanoes des Typs C zu bilden.

Nur fiinf der identifizierten, rezenten Mud Volcanoes stehen nicht in Verbindung mit
den synsedimentdren Growth Faults oder ihren Nebenstorungen. Das hei3t, die Basis ihres
Schlots wird nicht von ihnen gequert und ihre Entstehung wurde nicht von diesen beeinflusst,
wie es von Graue (2000) geschildert wird (siche Abbildung 26). Diese fiinf befinden sich alle

im Stdwesten der Mud Diapir Province im Einflussbereich der hier stirker prigenden

125



9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Charcot-Transformstérung an der Grenze zur Inner Fold and Thrust Belt Province. Zudem
sind sie assoziiert mit den in diesem Bereich beginnenden Thrust Faults. Die restlichen 37
Mud Volcanoes entstanden entweder durch die Growth Faults oder deren Entstehung wurde
mithilfe der Growth Faults mitinitiiert. Die Mud Volcanoes nahe dem submarinen Canyon

konnen auch durch diesen in ihrer Entstehung beeinflusst worden sein.

Es wurden Gruppierungen von Mud Volcanoes identifiziert, die ihren Ursprung in nur
einem Schlammdiapir haben. Diese Schlammdiapire verfiigen iiber mehrere vom Dom
ausgehende Aufstiegsschlote, durch welche die aufsteigende Mud Breccia an die
Sedimentoberfliche gelangt und die Kegel der Mud Volcanoes bildet. Bei den
Aufstiegsschloten kann es sich um den Hauptschlot des Schlammdiapirs mit mehreren
Nebenschloten (Typ C) oder um mehrere Storungen oder Kliifte, die vom Diapir ausgehen
(Typ E), handeln. Eine Kombination beider Typen, ein Hauptschlot mit einem Mud Volcano
an der Spitze des Doms und von diesem Schlot seitlich ausgehende Storungen oder Kliifte mit
Mud Volcanoes an deren Enden, wurde ebenfalls im Untersuchungsgebiet identifiziert.
Zudem wurden Schlammdiapire beobachtet, die nur einen Mud Volcano ausgebildet haben.

Die verschiedenen Typen werden auf den folgenden Seiten vorgestellt.

Die domartigen Schlammdiapire haben ihren Ursprung in der Akata-Formation. Im
Verlauf ihres vertikalen Aufstiegs an die Sedimentoberfldche des Meeresbodens durchdringen
sie die Agbada- und auf dem Kontinentalschelf auch teilweise die Benin-Formation. Wéhrend
des Aufstiegs deformieren sie die durchdrungenen Sedimente. Die Schlammdiapire, die im
Untersuchungsgebiet beobachtet wurden, sind grofe Strukturen mit bis zu mehreren
Kilometern Lange und Breite. Thren Weg bahnen sie sich entlang von Schwéchezonen, zum
Beispiel an Storungen und Kliiften oder in stirker erosiven Bereichen wie bei submarinen
Canyons. Die aufsteigenden Sedimente innerhalb eines Schlammdiapirs sind in der
seismischen Sektion ungeordnet. Diese Unordnung driickt sich durch eine blasse, chaotische
Zone ohne signifikante Reflexionen aus. Die durchdrungenen Sedimente sind ebenfalls durch
den Aufstieg der Diapire beeinflusst, werden durch den Diapir mitgeschleppt und weisen
zudem eine geringere seismische Reflexion auf als die gleichen Sedimente, die nicht an einen

Schlammdiapir angrenzen.
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Nicht alle aufsteigenden Schlammdiapire bilden oder bildeten einen Mud Volcano am
Meeresboden (siehe Abbildung 63). Im Untersuchungsgebiet wurden zahlreiche Exemplare
beobachtet, die in einer gewissen Teufe stagnieren oder deren Aufstieg noch nicht
abgeschlossen ist, da es sich um relativ junge, aktive Strukturen handelt. Dies ist ein weiterer

Beweis fiir die aktive Tektonik im submarinen Ablagerungsraum des Nigerdeltas.
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Abbildung 63: Ausschnitt aus Crossline 3.230; Anmerkung: Beispiel zweier Schlammdiapire, die keine Mud
Volcanoes bilden oder gebildet haben; die Hebung und Verformung der jiingsten abgelagerten Sedimente deutet
darauf hin, dass es sich um relativ junge und aktive Diapirstrukturen handelt; rot = rezenter Meeresboden; gelb =
Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Neben den rezenten Mud Volcanoes und den Schlammdiapiren wurden auch Paldo-
Mud Volcanoes identifiziert. Dabei handelt es sich um ehemals aktive Mud Volcanoes eines
Paldo-Meeresbodens, die inaktiv geworden sind und anschlieBend mit Sedimenten {iberlagert
wurden. Die Paldo-Mud Volcanoes unterscheiden sich deutlich von den Schlammdiapiren. Zu
unterscheiden sind sie anhand von zwei morphologischen Eigenschaften. Erstens haben nur
die Paldo-Mud Volcanoes, wie ihre rezenten Aquivalente, kegelfdrmige Erhebungen, die
einen starken Impedanzkontrast zum umliegenden Sediment aufweisen und zweitens weisen
die Paldo-Mud Volcanoes nicht oder nicht so stark das Mitschleppen der durchdrungenen
Sedimentschichten wie die Schlammdiapire auf. Die angrenzenden Sedimente um einen Mud
Volcano sowie einen Paldo-Mud Volcano bewegen sich aufgrund von Einbriichen der
Kraterstrukturen in den Kegeln eher nach unten. Insgesamt dhneln Paldo-Mud Volcanoes

ihren rezenten Aquivalenten sehr und unterscheiden sich nur dadurch, dass sie nicht mehr an
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der rezenten Sedimentoberfliche auftreten. Im Untersuchungsgebiet wurden 17 Paldo-Mud

Volcanoes identifiziert (siche Tabelle 2).

Tabelle 2: Lage und Abmessungen der im Untersuchungsgebiet B identifizierten Paliio-Mud Volcanoes; Anmerkung:
Gemessen wurden die Ausmafle des Kegels an der jiingsten Mud Breccia-Lage.

Palio-MV Inline Crossline |Linge [m] (NW-S80)|Breite [m] (NO-SW)| Tiefe [ms] Tyvp Growth Fault
il 2210 4434 1090 970 380 E ja
2 2316 5634 280 420 590 E ja
3 2776 5180 480 770 400 E ja
4 2776 5882 1120 900 360 E ja
5 2808 8150 720 660 670 E ja
6 3018 5028 830 640 630 E ja
i 3246 7096 330 310 520 E ja
§ 3424 4672 340 380 750 E ja
9 3810 3350 1140 1370 820 £ ja
10 3898 5474 270 280 790 E ja
11 3906 2722 760 1230 1060 E ja
12 4098 5472 290 400 §80 E ja
13 4220 6780 590 360 810 E ja
14 4370 3630 340 320 1100 E ja
15 4430 7364 1620 1810 830 L nein
16 5844 5380 560 540 1550 E nein
17 6314 5280 580 620 1620 E nein

In der Tabelle sind nur Paldo-Mud Volcanoes aufgelistet, die keinen rezenten
Nachfolger aufweisen. Wie bei den rezenten Mud Volcanoes sind der Grofiteil der Paldo-Mud
Volcanoes vom Typ E und ein untergeordneter Teil gehoren Typ C an. Die meisten stehen
ebenso in Verbindung mit bestehenden Growth Faults und listrischen Abschiebungen. Auch
in ihren Ausmallen &hneln sie ihren rezenten, noch aktiven Exemplaren. Die Mehrheit
befindet sich in unmittelbarer Nachbarschaft zu einem rezenten Mud Volcano oder einer
Gruppe rezenter Mud Volcanoes und entsteht aus den gleichen Schlammdiapiren wie diese.
Daraus ldsst sich schlieBen, dass die Paldo-Mud Volcanoes dem gleichen Entstehungsprozess
entsprangen wie die rezenten Nachfolger und der GroBteil aller Mud Volcanoes im
Untersuchungsgebiet, wie von Graue (2000) beschrieben, entstanden sind. Die Verteilung der
Paldo-Mud  Volcanoes zeigt zudem eine Tendenz in Richtung Siiden des

Untersuchungsgebiets.

Im folgenden Abschnitt werden nun einige der identifizierten, rezenten Mud
Volcanoes detaillierter beschrieben und visualisiert. Der Mud Volcano mit den groBten
horizontalen AusmaBen (Nr. 10 in Tabelle 1) befindet sich im siidostlichen Bereich des

Untersuchungsgebiets (siche Abbildung 62 und 64). Es handelt sich um einen Mud Volcano
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

des Typs C. Sein Mittelpunkt liegt im Schnittpunkt der Inline 3.520 mit der Crossline 7.116 in
einer Wassertiefe von 400 Metern. In seiner direkten Nachbarschaft befindet sich kein

weiterer Mud Volcano. Der Nichstgelegene ist etwa vier Kilometer in westlicher Richtung

entfernt (Nr. 14 in Tabelle 1).

inaktiver Krater

aktiver Krater
jingere Ablagerungen

altere Ablagerungen

Schlammdiapir

Schlammdiapir

Abbildung 64: Ausschnitt des siidostlichen Bereichs der RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens (A) und
der gleiche Ausschnitt der RMS Amplitude-Attributkarte bei 800 bis 1.200 Millisekunden TWT (B); Anmerkung: Es
sind die Kegel (A) und Diapire (B) der Mud Volcanoes Nr. 10 und 14 zu sehen; zu erkennen ist der Krater im
Zentrum des Mud Volcano-Kegels sowie die vornehmliche Ablagerung der Mud Breccia-Lagen in Richtung des
Gefilles; Ausmafie des Kegels: NW-SO-Achse = 2.370 Meter, NO-SW-Achse = 1.780 Meter; niedrige Amplituden sind
dunkel, hohe Amplituden sind hell; sieche Anhang 8 fiir gesamte Karte von (B).

Abbildung 65 und 66 zeigen seine vertikale Struktur. Er bildet trotz seiner Lénge von
2.370 Metern (Nordwest-Siidost-Achse) und seiner Breite von 1.780 Metern (Nordost-
Stidwest-Achse) einen vergleichsweise flachen Kegel am Meeresboden. Sein hochster Punkt
befindet sich bei 530 Millisekunden (400 Meter Wassertiefe) und erhebt sich etwa 45 Meter
iiber die umliegende Sedimentoberfliche des Meeresbodens. Durch die Ablagerungen der

Mud Breccia entstanden relativ homogene Lagen. Diese zeigen signifikantere seismische
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Reflexionen als die darunter liegenden Sedimente im Mud Volcano-Schlot oder als die

benachbarten Sedimente des Meeresbodens.

An den Schlammdiapir angrenzend (siidostlich und nordwestlich) sind die radialen
Abschiebungen zu identifizieren, welche durch den Aufstieg des Diapirs verursacht wurden

und einen antithetischen Storungscharakter aufweisen (siche Abbildung 65).
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Abbildung 65: Ausschnitt aus Inline 3.520; in der Bildmitte Mud Volcano Nr. 10; Anmerkung: Zu erkennen ist der
Kegel am Meeresboden; auffillig sind die dlteren, mitgeschleppten Schichten durch den Aufstieg des Diapirs und die
jiingeren, nach unten geneigten Schichten durch den Einsturz des Kegels; rot = rezenter Meeresboden; gelb =
Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 66: Ausschnitt aus Crossline 7.116; in der Bildmitte Mud Volcano Nr. 10; Anmerkung: Es sind die Growth
Faults und listrische Abschiebungen zu erkennen; am rechten Bildrand ist ein Paliio-Mud Volcano zu sehen (Nr. 7 in
Tabelle 2); rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Unterhalb des rezenten Mud Volcanos erkennt man Paldokegel dlterer Mud Volcanoes
innerhalb des aufsteigenden Schlammdiapirs mit den charakteristischen blassen, chaotischen
Zonen ohne signifikante Reflexionen. Das zeigt, dass der Diapir schon seit langer Zeit aktiv
ist und mehrmals an der Sedimentoberflache einen Mud Volcano bildete, der dann inaktiv und
anschlieBend reaktiviert wurde. Der tiefste der Paldo-Mud Volcanoes ist zudem der &lteste im
Untersuchungsgebiet identifizierte. Der Schlammdiapir kommt aus einer Tiefe von iiber 3.000
Millisekunden TWT (2.550 Meter), setzt sich bis zur Sedimentoberflache fort, durchstoft
diese und bildet den rezenten Mud Volcano. Es handelt sich also um einen Mud Volcano des
Typs C. Der kleinere nordostlich gelegene Paldo-Mud Volcano gehort hingegegen Typ E an.
Die synsedimentire Growth Fault, die den Schlammdiapir durch das Abschieben von
Sedimentmassen zur Druckentlastung zwang und dazu veranlasste die Mud Volcanoes zu
bilden, ist in Abbildung 66 norddstlich des Diapirs zu sehen. Zudem sind kleinere, lokale
listrische Abschiebungen zu sehen, welche parallel zur Growth Fault verlaufen und sich
ebenfalls nordostlich des Diapirs befinden. Diese sind die Folge des Volumenverlusts durch

den Austritt der Mud Breccia am Meeresboden (siche Abbildung 66).
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Die angrenzenden Sedimente im ndheren Umfeld des Schlammdiapirs werden von
diesem beeinflusst und weisen wie er ebenfalls geringe seismische Reflexionen auf (siche
Abbildung 65, 66 und 67). Diese Beeinflussung deutet auf einen Ubergangsbereich hin, in
dem die Sedimente nicht klar voneinander getrennt und zudem stark gestort sind. Dieser

Ubergangsbereich ist an der Nordwest-Siidost-orientierten Achse des Schlammdiapirs

deutlich groBer als an der Nordost-Siidwest-Achse (siche Abbildung 67).

Inline 3520 . ) . Crossline 7116

¥
. (X

Abbildung 67: Ausschnitt aus Timeslice bei 990 Millisekunden TWT; Anmerkung: In der Bildmitte ist der Mud
Volcano Nr. 10/Schlammdiapir mit dem angrenzenden beeinflussten Bereich zu sehen; der Schnittpunkt von Inline
und Crossline bildet den Mittelpunkt des Diapirs; die Ausdehnung der Struktur auf der NW-SO-Achse betrigt etwa
3.000 Meter, auf der NO-SW-Achse etwa 2.000 Meter; im Nordosten schneidet die Crossline den Palio-Mud Volcano
Nr.7 aus Abbildung 66 an.

Die steilsten Hénge weist der Mud Volcano an den nérdlichen und stidlichen Rindern
des Kegels auf (sieche Abbildung 68). Sie nehmen hier ein Gefille von bis zu 15 Grad an. Die
Ablagerung der Mud Breccia erfolgte radial um den Krater des Mud Volcanos herum. Dabei
bildeten sich mehrere Lagen der ausflieBenden Tonsedimente am Meeresboden (siehe
Abbildung 64, 68 und 69). Hierbei wurde die Mud Breccia vornehmlich in Richtung des
stirksten Gefilles des Meeresbodens sedimentiert. Die Lagen der Mud Breccia lassen auf

mehrere aufeinander folgende Ausbriiche mit unterschiedlicher Reichweite vermuten. Die
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dltesten Lagen haben die grofte Ausbreitung um den Krater, da die Intensitit der Austritte
und Menge der Mud Breccia mit der Zeit abnimmt. Die jiingsten Lagen befinden sich daher in
der Nidhe des Kraters. Des Weiteren weist dieser Mud Volcano zwei Krater auf. Einen aktiven,
rezenten Krater im Zentrum des Kegels und einen direkt nordwestlich gelegenen inaktiven
Krater, welcher jedoch fiir die Austritte und Ablagerung der Mud Breccia verantwortlich war
(siehe Abbildung 64, 68 und 69).
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Abbildung 68: Ausschnitt des siidostlichen Bereichs aus der Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens;
Anmerkung: In der Bildmitte der Kegel des Mud Volcano Nr. 10; der nordliche und siidliche Rand des Kegels weist
die steilsten Hiinge auf; die linearen dunklen Strukturen sind Stérungen; Ausmafle des Kegels: NW-SO-Achse = 2.370
Meter, NO-SW-Achse = 1.780 Meter; Skala: von 0 Grad (weil}) bis etwa 15 Grad (schwarz); sieche Anhang 6 fiir
gesamte Karte dieses Horizonts.
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Abbildung 69: Ausschnitt des siidostlichen Bereichs aus der Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens;
Anmerkung: In der Bildmitte der Kegel des Mud Volcano Nr. 10; durch das mehrfache aufeinander folgende
Ausfliefen der Mud Breccia wurden die Sedimentlagen des Mud Volcano-Kegels am Meeresboden sichtbar; Ausmafle
des Kegels: NW-SO-Achse = 2.370 Meter, NO-SW-Achse = 1.780 Meter; Skala: von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad
(weil}); siche Anhang 7 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Ein anderer Mud Volcano mit auffillig spitzem Kegel und steilen Hingen befindet
sich im Siiden des Untersuchungsgebiets (siehe Abbildung 62 und Mud Volcano Nr. 37 in
Tabelle 1). An seiner nord- und siidwestlichen Flanke lassen sich Anstiege von bis zu 40 Grad
beobachten. Sein Mittelpunkt (der Krater) verlduft durch die Inline 4.844 und die Crossline
7.066. Der Mud Volcano-Kegel ist etwa 1.400 Meter breit (Nordost-Siidwest-Achse) und etwa
1.510 Meter lang (Nordwest-Siidost-Achse) und befindet sich in einer Wassertiefe von etwa
635 Meter (845 Millisekunden TWT). Er gehort zum Mud Volcano-Typ C und ist einer der
wenigen Mud Volcanoes im Untersuchungsgebiet, die nicht mit einer Growth Fault assoziiert
sind. Stattdessen liegt er im Einflussbereich der Thrust Faults nahe der Inner Fold and Thrust
Belt Province am Ubergang zum unteren Kontinentalhang. Der Mud Volcano geht aus dem

groBBten Schlammdiapir des Untersuchungsgebiets hervor (siche Abbildung 70).
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Abbildung 70: Ausschnitt des siidlichen Bereichs der RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens (A) und der
gleiche Ausschnitt der RMS Amplitude-Attributkarte bei 1.600 bis 2.000 Millisekunden TWT (B); Anmerkung: In der
Bildmitte ist der Kegel (A; helle Amplituden) des Mud Volcano Nr. 37 umgeben von Pockmarks und Stérungen zu
sehen; der grofie, dunkle Fleck in der Abbildung unten (B) ist der Schlammdiapir (Ausmafle etwa zehn mal sieben
Kilometer); niedrige Amplituden sind dunkel, hohe Amplituden sind hell; sieche Anhang 9 fiir gesamte Karte von (B).

In Abbildung 71 und 72 verzweigt sich der Schlammdiapir zwischen 1.200 und 1.700
Millisekunden TWT (990 und 1.402,5 Meter) mehrfach, wobei nur ein Aufstiegsschlot den
Meeresboden durchstofit und einen rezenten Mud Volcano bildet. Die anderen Schlote
verbleiben entweder aufgrund des nicht ausreichenden Porenfluiddrucks im Untergrund oder
stehen noch vor dem Erreichen der Sedimentoberfliche. Ein bei etwa 1.200 Millisekunden
TWT (990 Meter) im Sediment verharrender Nebenschlot des Schlammdiapirs befindet sich

unmittelbar nordodstlich (sieche Abbildung 72).
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Abbildung 71: Ausschnitt aus Inline 4.844; Anmerkung: In der Bildmitte der Schlammdiapir mit Mud Volcano Nr. 37
an seiner siidostlichen Flanke; zu erkennen ist das Ausbeiflen der Sequenzgrenze Top Calabrium an der Diskordanz;
rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 72: Ausschnitt aus Crossline 7.066; Anmerkung: Im Zentrum des Schlammdiapirs steigt Mud Volcano Nr.
37 auf; nordostlich davon ist ein Nebenschlot zu sehen und weiter nordéstlich eine Thrust Fault, welche den Aufstieg
eines weiteren, kleineren Schlammdiapirs begiinstigt; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top
Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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Der Schlammdiapir hat keine Paldo-Mud Volcanoes ausgebildet. Daraus ldsst sich
schlieBen, dass es sich um einen relativ jungen Diapir handelt, der noch nicht lange
schlammvulkanisch aktiv ist. Darauf deuten ebenfalls die relativ geringen Mengen an Mud

Breccia, die um den Krater des rezenten Mud Volcanos abgelagert wurden.

Durch den Aufstieg der Tonsedimente wurden die umgebenden Sedimente deformiert.
An der Nordost- und Nordwestflanke des Schlammdiapirs sind mitgeschleppte, gestreckte
Schichten, der urspriinglich horizontal abgelagerten Sedimente, zu erkennen. Zudem erkennt
man eine signifikante Hebung des Meeresbodens im gesamten Einflussbereich des
Schlammdiapirs. Der Anstieg dieser Hebung in Richtung Mud Volcano betrdgt bis zu 15

Grad. AuBlerhalb des Einflussbereichs des Schlammdiapirs nimmt der Meeresboden wieder

sein natiirliches Gefille an. Abbildung 73 zeigt das Gefille des Meeresbodens im Bereich um

den Mud Volcano.
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Abbildung 73: Ausschnitt des siidlichen Bereichs aus der Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens;
Anmerkung: In der Bildmitte der Kegel des Mud Volcano Nr. 37; der dunkelste Bereich siidlich des Mud Volcano
sind die steilen Héinge durch die Hebung des Schlammdiapirs; die flachsten (weiflen) Bereiche sind das Gefille des
oberen Kontinentalhangs; die grauen, siidlicheren Bereiche sind steiler und bilden den Ubergang zum unteren
Kontinentalhang; die linearen Strukturen sind Storungen; die kreisformigen Strukturen sind Pockmarks; Skala: von
0 Grad (weiB3) bis etwa 40 Grad (schwarz); siche Anhang 6 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

In Abbildung 74 ist die Hebung des Meeresbodens durch den Schlammdiapir anhand
der Anderung der Einfallsrichtung zu erkennen. Zudem zeigt sie deutlich den Einfluss der
Thrust Fault in diesem Bereich. In beiden Abbildungen ist die nordwest-siidostliche

Orientierung der Hauptstorungen (hier Thrust Faults) nachzuvollziehen. Das erste Auftreten
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dieser Storungen markiert die Grenze der Mud Diapir Province zur Inner Fold and Thrust

Belt Province (siehe Abbildung in Anhang 19).
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Abbildung 74: Ausschnitt des siidlichen Bereichs aus der Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens; Anmerkung:
In der Bildmitte der Kegel des Mud Volcano Nr. 37; zu erkennen ist die Hebung des Meeresbodens durch den
Schlammdiapir; der Wechsel der Einfallsrichtung an dem scharfen Kontakt ist Folge der Thrust Fault; Skala: von -
180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil}); siche Anhang 7 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Die grofite Mud Volcano-Aktivitit ist im Norden des Untersuchungsgebiets zu
beobachten. Ein besonders aktiver Bereich befindet sich zwischen den Inl/ines 3.700 und
3.900 und den Crosslines 2.900 und 3.100. Auf dieser relativ kleinen Fliche von etwa vier
Quadratkilometern befinden sich in einer Wassertiefe von etwa 600 bis 620 Meter flinf
rezente Mud Volcanoes (sieche Abbildung 62 und Tabelle 1). Dabei handelt es sich um die
Mud Volcanoes Nr. 13, 16, 17, 18 und 20 aus Tabelle 1. Die letzten vier gehdren zum Mud
Volcano-Typ C, wiahrend Nr. 13 als Typ E klassifiziert ist. Alle finf Mud Volcanoes gehen
aus dem gleichen Schlammdiapir hervor, weswegen ihre Entfernungen zueinander relativ
gering sind (zwischen 500 und 900 Meter). Deshalb sind auch alle fiinf Mud Volcanoes mit
der gleichen Growth Fault assoziiert. Die drei zentralen Mud Volcanoes weisen im Vergleich
zu den anderen Beiden hohere Amplitudenwerte auf, was durch eine stirkere
schlammvulkanische Aktivitdt und somit durch einen hoheren Mud Breccia-Ausstol zu

erkléren ist (sieche Abbildung 75).
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Abbildung 75: Ausschnitt des nordlichen Bereichs der RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens (A) und der
gleiche Ausschnitt der RMS Amplitude-Attributkarte bei 1.200 bis 1.600 Millisekunden TWT (B); Anmerkung: Zu
erkennen sind die gravitative Massenbewegung in Richtung des Gefilles, eine Growth Fault mit Pockmark-Ketten
und ein Paldo-Mud Volcano (Nr. 9 in Tabelle 2) am siidostlichen Bildrand; niedrige Amplituden sind dunkel, hohe
Amplituden sind hell; sieche Anhang 10 fiir gesamte Karte von (B).

Bei der langlichen, schmalen Struktur mit hohen Amplitudenwerten, die sich von den
Mud Volcanoes aus in Richtung des Gefilles nach Siidwesten erstreckt, handelt es sich um

eine gravitative Massenbewegung (Hangrutschung). Die ausgesto3ene Mud Breccia hat sich
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

aufgrund des Gefilles und der Menge an Material beckenwirts bewegt. Das gleiche
Phénomen ist auch bei dem kleinen Mud Volcano (Nr. 27 in Tabelle 1) siidlich der
Fiinfergruppe zu beobachten (siche Abbildung 75). Diese Beobachtung spricht ebenfalls fiir

eine relativ starke und zeitnahe schlammvulkanische Aktivitit.

Die Abbildungen 76 und 77 zeigen die vertikale Struktur des Schlammdiapirs und
seiner Mud Volcanoes. In der Crossline siecht man die beckenwirts aufeinander folgenden
listrischen Abschiebungen sowie die Growth Fault, welche den Schlammdiapir dazu
veranlasste an dieser Stelle aufzusteigen. Die beiden siidwestlich der Mud Volcanoes
gelegenen Abschiebungen sind ebenfalls Growth Faults. Die kleinen, nordostlich nahe der
Mud Volcanoes gelegenen, listrischen Abschiebung sind jiinger und entstanden durch den
Volumenverlust an der Basis dieser Storung bei Austritt der Mud Breccia an die

Sedimentoberfldche (sieche Abbildung 77).
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Abbildung 76: Ausschnitt aus Inline 3.880; Anmerkung: In der Bildmitte der Schlammdiapir mit Mud Volcano Nr. 18
(nordwestlich) und 20 (siidostlich) an seiner siidostlichen Flanke; Palio-Mud Volcanoes 9 und 11 aus Tabelle 2; rot =
rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Diese kleineren listrischen Abschiebungen treten nur lokal im Bereich der
Schlammdiapire und Mud Volcanoes auf und befinden sich immer aufgrund des
beckenwirtigen Gefilles des Meeresbodens und den nachriickenden Sedimentmassen des
Kontinentalschelfs am norddstlichen Rand der Schlammvulkane. Sie treten bei einem Grof3teil

der im Untersuchungsgebiet identifizierten Mud Volcanoes auf.
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Abbildung 77: Ausschnitt aus Crossline 3.000; Anmerkung: In der Bildmitte der Schlammdiapir mit Mud Volcano
Nr. 16 (nordostlich) und 20 (siidwestlich); zu erkennen sind eine Reihe von Growth Faults, wobei die nordéstlichste
die Entstehung des Schlammdiapirs und der Mud Volcanoes beeinflusst hat; rot = rezenter Meeresboden; gelb =
Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Das Vorhandensein von nur einem Paldo-Mud Volcano oder einer Paldo-Mud
Volcano-Gruppe lédsst darauf schlieBen, dass der Schlammdiapir vom Alter her zwischen den
vorher beschriebenen Diapiren steht. Seine schlammvulkanische Aktivitét ist élter als die des
grofiten Diapirs mit Mud Volcano Nr. 37, jedoch jiinger als die des Diapirs mit Mud Volcano
Nr. 10.

Der Schlammdiapir hat eine Lange (Nordwest-Siidost-Achse) von etwa 3.400 Metern
und eine Breite (Nordost-Siidwest-Achse) von etwa 1.600 Metern (siche Abbildungen 75, 76
und 77). Damit entsprechen seine Ausmafle ungefidhr denen des Schlammdiapirs, der Mud
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Volcano Nr. 10 gebildet hat und denen eines durchschnittlichen Schlammdiapirs im

Untersuchungsgebiet.

In Abbildung 78 und 79 ist Mud Volcano Nr. 13 des Typs E aus Tabelle 1 dargestellt.
Sie zeigen den Unterschied zu den vorher dargestellten und beschriebenen Mud Volcanoes
des Typs C. Auf der Inline 3.770 ist zu erkennen wie der Mud Volcano nicht direkt aus dem
Schlammdiapir hervorgeht, wihrend auf der Crossline 3.042 zu sehen ist wie der Mud
Volcano neben dem Schlammdiapir aufsteigt. Uber die Storungen und Kliifte migrieren die
Tonsedimente von der nordostlichen Flanke des Diapirs aus Richtung Meeresboden. Eine
dieser Storungen, die der Mud Volcano fiir die Migration nutzt, sicht man in Abbildung 77
(kleine Stoérung nordostlich des Schlammdiapirs). Mit einer Lange von 400 Metern
(Nordwest-Siidost-Achse) und einer Breite von 420 Metern (Nordost-Siidwest-Achse) gehort
er zu den kleineren Mud Volcanoes im Untersuchungsgebiet und ist wesentlich kleiner als

seine vier direkten Nachbarn, was auch charakteristisch fiir Mud Volcanoes des Typs E ist.
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Abbildung 78: Ausschnitt aus Inline 3.770; Anmerkung: In der Bildmitte der Mud Volcano Nr. 13 ohne erkennbaren
Schlammdiapir; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 79: Ausschnitt aus Crossline 3.042; Anmerkung: In der Bildmitte der Schlammdiapir mit dem
Randbereich von Mud Volcano Nr. 16 und nordostlich davon der Mud Volcano Nr. 13; die listrischen Abschiebungen
entsprechen den Storungen in Abbildung 77; anstatt der kleinen Storung nordéstlich des Diapirs, tritt hier der Mud
Volcano Nr. 13 auf; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Die finf Mud Volcanoes bilden zusammen eine Erhebung, da ihre Kegel ineinander
iibergehen und eine gemeinsame grof3e Struktur formen. Innerhalb dieser Struktur lassen sich
jedoch die jeweiligen Krater erkennen und so lassen sich die Mud Volcanoes voneinander
abgrenzen (sieche Abbildung 80). Der gemeinsame, gro3e Kegel hat seine steilsten Hinge im
Westen, wo das Gefille Werte von bis zu 40 Grad aufweist. Seine Ausmalle betragen etwa
3.050 Meter Linge (Nordwest-Siidost-Achse) und 1.850 Meter Breite (Nordost-Siidwest-
Achse).
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9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes

Abbildung 80: Ausschnitt des nérdlichen Bereichs aus der Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens;
Anmerkung: In der Bildmitte die fiinf Mud Volcanoes; zu erkennen sind die Krater der Mud Volcanoes innerhalb des
gemeinsamen groflen Kegels; auffillig sind die Growth Faults im Nordosten und Siidwesten der Mud Volcanoes;
Skala: von 0 Grad (weif}) bis etwa 42 Grad (schwarz); siche Anhang 6 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Auch hier lassen sich mehrere Lagen der Mud Breccia, die sich radial um die Mud
Volcano-Krater abgelagert hat und den Kegel aufbaut, identifizieren (sieche Abbildung 80 und
81). Es sind jedoch nicht so viele wie bei Mud Volcano Nr. 10, was ebenfalls fiir eine relativ
junge Aktivitédt dieser Mud Volcanoes spricht. Zudem sind die Krater der Mud Volcanoes hier
deutlicher als bei anderen Mud Volcanoes des Untersuchungsgebiets zu erkennen, was an den
steileren Kraterwénden und den tiefer ausgebildeten Senken im Vergleich zu anderen Kratern
liegt (siche Abbildung 80 und 81). Daraus ldsst sich schlielen, dass die letzten Ausbriiche und
somit das Einstiirzen der Krater relativ zeitnah geschehen sein miissen, da Erosion und

Sedimentation die Morphologie noch nicht wesentlich verdndert haben.
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Abbildung 81: Ausschnitt des ndrdlichen Bereichs aus der Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens;
Anmerkung: In der Bildmitte die fiinf Mud Volcanoes; auch hier ist der eingestiirzte Krater der Mud Volcanoes zu
erkennen; um die Krater herum sind die Lagen der Mud Breccia zu erkennen, die den Kegel formen; Skala: von -180
Grad (schwarz) bis 180 Grad (weif); siche Anhang 7 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Die listrischen Abschiebungen weisen die charakteristische Nordwest-Siidost-
Orientierung wie im restlichen Untersuchungsgebiet auf und lassen sich am Meeresboden
deutlich identifizieren (siche Abbildung 80 und 81). Neben der Orientierung dieser Stérungen
stimmen zudem der Abstand zu den Mud Volcanoes und der Winkel der listrischen
Abschiebungen im gesamten Untersuchungsgebiet iiberein. Der Abstand der listrischen
Abschiebung zum dazugehorigen Mud Volcano an der Sedimentoberfliche liegt im
Untersuchungsgebiet immer zwischen 600 und 900 Metern. Der Winkel mit dem die

listrischen Abschiebungen einfallen betrdgt etwa 55 bis 65 Grad.
Die anderen Mud Volcanoes des Untersuchungsgebiets unterscheiden sich nicht

wesentlich von den Beschriebenen und dhneln in Morphologie, Geometrie und Entstehung

den bereits gezeigten Exemplaren.
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10. Visualisierung und Interpretation der Pockmarks

Fiir die Visualisierung und Interpretation der Pockmarks wurde das gleiche
Untersuchungsgebiet wie in Kapitel 9 zu den Mud Volcanoes untersucht (siche Abbildung 34
und 58).

Im gesamten Untersuchungsgebiet, mit Ausnahme des Kontinentalschelfs und des
obersten Bereichs des oberen Kontinentalhangs, treten Pockmarks auf. Die Prdsenz der
zahlreichen kreisformigen Krater am Meeresboden ldsst auf eine rege vertikale Gasmigration
im Untergrund schlieBen. Da wo Pockmarks vermehrt auftreten, befinden sich ohne
Ausnahme grofle Schlammdiapire im Untergrund. Zudem treten Pockmarks und Mud
Volcanoes im Untersuchungsgebiet hidufig gemeinsam auf. Die Krater der Pockmarks konnen
in der RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens in Abbildung 82 identifiziert werden.
Es gibt fiinf Bereiche, in denen die Pockmarks vermehrt auftreten und groBBere Felder bilden.
Diese Bereiche konzentrieren sich auf den Nordwesten (Pockmark-Feld 1), das Zentrum
(Pockmark-Feld 2), den Westen (Pockmark-Feld 3), den Stidwesten (Pockmark-Feld 4) und
den Siiden (Pockmark-Feld 5) des Untersuchungsgebiets. Dabei handelt es sich um frei
ausgewdhlte Bereiche, welche ausschlieBlich anhand der Anzahl, Dichte und Charakteristika

der Pockmarks definiert wurden (sieche Abbildung 82).
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Abbildung 82: RMS Amplitude-Attributkarte vom Meeresboden des gesamten Seismic Survey (Untersuchungsgebiet
B) mit der Lage der fiinf definierten Pockmark-Felder; Anmerkung: Im Zentrum des Untersuchungsgebiets ist der
Fishtown-Canyon zu sehen; die definierten Pockmark-Felder sind gelb markiert; niedrige Amplituden sind dunkel,
hohe Amplituden sind hell (siehe weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in Anhang 6 und 7)

Auffillig ist, dass sich die Pockmarks vor allem in Feld 1 und 2 vornehmlich parallel
zum Kontinentalschelf anordnen. Innerhalb dieses Bereichs sind die Pockmarks haufig in
Ketten angeordnet, wie es in Kapitel 6.2 beschrieben ist. Die Entstehung dieser Pockmarks ist
hier mafigeblich an die vorliegenden Stérungen gebunden. Diese Ketten folgen dem Verlauf
der listrischen Abschiebungen und deren Nebenstérungen und sind somit wie die regionale
Hauptstorungsrichtung des Nigerdelta-Beckens nach Nordwest-Siidost ausgerichtet. Die Gase,
die bei dem Austritt an der Sedimentoberfliche die Pockmarks gebildet haben, sind entlang
dieser Storungen in Richtung Meeresboden migriert (siche Abbildung 33 und 83). Die
Storungen sind wiederum mit den Schlammdiapiren oder Gasschloten verbunden, aus denen
die Gase stammen. Die Pockmark-Felder befinden sich daher direkt oberhalb groBerer

Diapirstrukturen.
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Abbildung 83: Ausschnitt aus Crossline 4.524; Anmerkung: In der Bildmitte ist eine Gasansammlung zu sehen, die
vertikal von einem Diapir zum Meeresboden hin aufsteigt; an der Sedimentoberfliche sind fiinf Pockmarks jeweils an
den Enden der Storungen zu sehen (gelb markiert); die Storungen dienen als Migrationswege der Gase; rot = rezenter
Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Die Pockmarks in Abbildung 83 liegen im nordlichen Randbereich des Pockmark-
Feldes 2 innerhalb des Untersuchungsgebiets. Sie befinden sich in einer Wassertiefe von etwa
530 Metern und haben Kraterdurchmesser von etwa 180 bis 220 Meter. Die Pockmarks
befinden sich immer in Richtung des Einfallens der Stérungsfliche. Bei Siidwest-einfallenden
Storungen sind sie auf der siidwestlichen Seite der Storungsfliche und bei Nordost-
einfallenden Stérungen auf der nordostlichen Seite (siehe Abbildung 83). In der Bildmitte ist
ein vertikaler Gas-Aufstiegsschlot erkennbar, der eine geringe seismische Reflexion aufweist.
Der Schlot entspringt bei etwa 2.500 Millisekunden TWT (2.125 Meter) aus einem
Schlammdiapir und endet knapp unterhalb des Meeresbodens. Die bis zur Sedimentoberfldche
reichenden Stoérungen stehen in Verbindung mit diesem Schlot. Wihrend des Aufstiegs des
Schlots wurden die umgebenden Sedimente durchdrungen und bewegt. Diese Bewegung zog
die Bildung der Nebenstorungen der listrischen Abschiebung nach sich. Ein Beispiel aus
Pockmark-Feld 1 fiir einen Pockmark, bei welchem die Gase nicht an einer Storung

aufgestiegen sind, ist in Abbildung 84 zu sehen.
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Abbildung 84: Ausschnitt aus Crossline 3.730; Anmerkung: In der Bildmitte am Meeresboden (gelb markiert) ist ein
Giant Pockmark zu sehen, der nicht an einer Storung aufgestiegen ist, sondern aus einer Gasansammlung direkt
unterhalb dieses Pockmarks; zusitzlich sind Normal Pockmarks an Stérungen in gelb markiert; rot = rezenter
Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT

Die GroBenverteilung der Pockmarks im Untersuchungsgebiet ist relativ homogen.
Der Grofiteil gehort zu den sogenannten normalen Pockmarks mit einem Kraterdurchmesser
von 60 bis 180 Meter. Zudem treten einige groere Exemplare mit Kraterdurchmessern von
bis zu 450 Metern auf, welche als Giant Pockmarks klassifiziert werden. Die Formverteilung
ist hingegen nicht so homogen. Die kreisrunden Pockmarks sind am haufigsten und treten
zumeist im Norden und im Zentrum des Untersuchungsgebiets auf, gefolgt von den Elongated
Pockmarks, welche eher im Siiden und Westen héaufiger vorkommen. Zudem handelt es sich
bei den meisten untersuchten Strukturen um Random Pockmarks des Typs I nach Riboulot et
al. (2013), wihrend Typ II untergeordnet auftritt. Die Tiefe der Krater reicht von zehn bis 25
Meter, wobei die Kraterrinder ein Gefille von bis zu 40 Grad haben und sich somit deutlich
sichtbar vom restlichen Meeresboden abgrenzen. Am besten sind die morphologischen
Eigenschaften der Pockmarks in Dip Curvature-Attributkarten zu sehen (siehe Abbildung 85).
Die Abbildung zeigt 74 normale Pockmarks allein in diesem kleinen Ausschnitt des
Untersuchungsgebiets. Daraus lésst sich schlielen, dass das Untersuchungsgebiet hydraulisch

sehr aktiv ist.
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Abbildung 85: Ausschnitt des dstlichen Randbereichs von Pockmark-Feld 1 aus der Dip Curvature-Attributkarte des
Meeresbodens; Anmerkung: Zu sehen sind Pockmarks mit Kraterdurchmessern von 60 bis 120 Metern und einem
Gefille der Kraterrinder von bis zu 40 Grad; Skala: von 0 Grad (weifl) bis etwa 40 Grad (schwarz); siche Anhang 6
fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Abbildung 86 zeigt eine synsedimentdre Growth Fault, entlang derer sich 27 normale
Pockmarks kettenformig am Meeresboden angeordnet haben. Diese Pockmarks befinden sich
ebenfalls ausschlieflich vor der Storung, welche fiir die Gase des Schlammdiapirs als
Moglichkeit der Migration dient. Diese Beobachtungen deuten auf einen Bildungsprozess,
wie er von Pilcher & Argent (2007) beschrieben wird, hin. Die meisten der im
Untersuchungsgebiet identifizierten Pockmarks steigen an Storungen auf. Dies muss jedoch
nicht auschlieBlich in Form von Pockmark-Ketten an groflen Hauptstorungen geschehen,

hiufiger treten sie isoliert verbunden mit kleinen Nebenstorungen auf.

Zudem sind seltener Pockmarks zu sehen, die zufdllig am Meeresboden verteilt
scheinen und nicht mit einer Storung assoziiert sind. Diese sind durch die Nebenschlote der
umliegenden Mud Volcanoes oder durch die Gasschlote, die direkt von den Schlammdiapiren
ausgehen, entstanden, wie es von Dimitrov & Woodside (2003) beschrieben wird. Das
gemeinsame Auftreten der vielen Pockmarks mit den zahlreichen Mud Volcanoes bezeugt die
starken vertikalen Fluidstrome im Untergrund in diesem Bereich des Untersuchungsgebiets.

Eine weitere Mdoglichkeit fiir die Bildung der Pockmarks, die im Untersuchungsgebiet auftritt,
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ist eine Kombination aus Gasschloten und Storungen als Moglichkeit der vertikalen Migration

(wie in Abbildung 83 zu sehen).
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Abbildung 86: Ausschnitt des zentrumsnahen Bereichs von Pockmark-Feld 1 aus der Dip Curvature-Attributkarte
des Meeresbodens; Anmerkung: Zu sehen sind Pockmarks, die Ketten entlang einer Growth Fault bilden; die
Kraterdurchmesser reichen von 60 bis 160 Meter und die Kraterrinder haben bis zu 40 Grad Gefille; zu sehen sind
die Mud Volcanoes Nr. 13, 15 und 16 aus Tabelle 1 in Kapitel 9; Skala: von 0 Grad (weif}) bis etwa 42 Grad
(schwarz); siche Anhang 6 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Ein Vergleich der Pockmarks aus den beiden letzten Abbildungen zeigt, dass es im
Gegensatz zu Abbildung 86 in Abbildung 85 einige kleinere und flachere Pockmarks mit
weniger steilen Kraterrdndern gibt. Diese Pockmarks sind wahrscheinlich inaktiv und mit
Sedimenten teilweise verfiillt. In unmittelbarer Umgebung von Mud Volcanoes treten solche
inaktiven Pockmarks seltener auf. Dies ist im gesamten Untersuchungsgebiet zu beobachten,
woraus sich ableiten ldsst, dass Pockmarks, welche mit Mud Volcanoes assoziiert sind,
kontinuierlich aktiv sind und Pockmarks, die unabhéngig von Mud Volcanoes sind, teilweise

inaktive Phasen haben und mdéglicherweise periodisch aktiv sind.

Die Pockmarks in den Pockmark-Feldern 1 und 2 unterscheiden sich in Anzahl, Form
und Grofle von denen aus den anderen Feldern. Zum Vergleich zeigt Abbildung 87 einen

Ausschnitt aus Pockmark-Feld 5. Die Anzahl der identifizierbaren Pockmarks ist hier deutlich
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reduziert (38 Exemplare) und es kommen héufig Pockmarks mit Kraterdurchmessern von
iiber 120 Metern vor. Die sonst so hdufigen, kleineren Exemplare mit Durchmessern von 60
bis 80 Metern sind hier kaum anzutreffen. Die Krater sind flacher und erreichen nur etwa
zehn bis 15 Meter. Zudem unterscheiden sie sich in ihrer Form, da asymmetrische Elongated

oder Composite Pockmarks hier die Regel darstellen.

Abbildung 87: Ausschnitt des zentralen Bereichs von Pockmark-Feld 5 aus der Dip Curvature-Attributkarte des
Meeresbodens; Anmerkung: Es sind wenige aber dafiir grofiere Pockmarks (als in den Pockmark-Feldern 1 oder 2)
zu sehen, die zudem eine andere Form aufweisen; Skala: von 0 Grad (weif) bis etwa 32 Grad (schwarz); sieche Anhang
6 fiir gesamte Karte dieses Horizonts.

Schaut man sich die Anzahl der rezenten Mud Volcanoes in den definierten Pockmark-
Feldern an, fallt auf, dass sie mit der Anzahl der Pockmarks innerhalb dieser Felder
korrelieren. In den Feldern mit einer hoheren Dichte an Pockmarks treten auch vermehrt Mud
Volcanoes auf (siehe Tabelle 3). Daraus ldsst sich schlieBen, dass beide Strukturen @hnliche
Bildungsbedingungen bevorzugen, die Pockmarks ebenfalls aus den Fluidstromen in den
Tonsedimenten der Schlammdiapire gespeist werden und die rezente Aktivitit der

Fluidaustritte daher im Nordwesten des Untersuchungsgebiets am gréf3ten ist.
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Tabelle 3: Informationen zu den definierten Pockmark-Feldern in Untersuchungsgebiet B; Anmerkung: Fiir die Lage
und Ausmafle der definierten Felder siehe Abbildung 83

Pockmark-Feld| Anzahl Pockmarks| Kraterdurchmesser [m] | Kratertiefe [m]|Gefille Kraterriinder [°]| Anzahl Mud Volcanoes
1 564 100 17 40 16
2 388 105 17 40 g
3 232 95 15 35 1
4 139 120 11 30 2
5 147 120 12 30 2

Dass das Gefille der Kraterrdnder und die Tiefe der Krater in den siidlichen
Pockmark-Feldern geringer ist als im Nordosten, konnte darauf hinweisen, dass die letzte
Aktivitdt der Pockmarks schon vor etwas ldngerer Zeit gewesen sein konnte. Die inaktiven
Pockmarks wurden mit der Zeit teilweise mit Sedimenten verfiillt und so die urspriingliche
Morphologie verdndert. Die kleineren Pockmarks mit Kraterdurchmessern von 60 bis 80
Metern und Tiefen von etwa zehn Metern konnten vollstindig verfiillt worden sein und sind

deswegen in den siidlichen Feldern nicht mehr zu identifizieren.

Die Pockmark-Felder 1 und 2 weisen demnach die groBte hydraulische Aktivitit an
Fluidstromen im Untergrund und Fluidaustritten an der Sedimentoberfldche auf. Zudem sind
die Mehrheit der Pockmarks rezent aktiv und die Entstehung der Krater erfolgte zeitnah. Die
Pockmark-Felder 4 und 5 hingegen zeugen eher von einer geringen Aktivitét bis Inaktivitit,
welche eher eine gewisse Zeit zuriickliegt. Das Pockmark-Feld 3 scheint Charakteristika der
anderen Felder in sich zu vereinen. Die Krater dhneln in Grof3e, Tiefe und Gefille eher denen
aus den Feldern 1 und 2, sind also relativ jung und noch aktiv. Die Anzahl der Pockmarks
sowie Mud Volcanoes deutet jedoch eher auf eine geringe hydraulische Aktivitdt wie in den
Feldern 4 und 5 hin. Zusammenfassend ldsst das auf die hochsten Porenfluiddriicke im
Norden des Untersuchungsgebiets schlieBen, welche flir den hochsten Geopressure im
Untergrund verantwortlich sind. Dieser Geopressure wird durch die hochsten

Sedimentationsraten im Untersuchungsgebiet verursacht.

Die siidostlichen Bereiche der Pockmark-Felder 2 und 4 befinden sich zudem im
Einflussbereich des Fishtown-Canyons. Hier konnten die erhohte Sedimentations- und
Erosionsrate Einfluss auf die Entstehung und Entwicklung der Pockmarks haben. Zum
Beispiel konnten die Sedimente iiber einer Gasansammlung durch eine verstirkte Erosion
abgetragen werden und so das Austreten der Gase am Meeresboden erleichtern und

beschleunigen. Eindeutige Hinweise dafiir konnten aber im Untersuchungsgebiet nicht
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10. Visualisierung und Interpretation der Pockmarks

gefunden werden. Fiir einen Einfluss der verstirkten Sedimentation konnte jedoch sprechen,
dass die Pockmarks in der ndheren Umgebung des Canyons teilweise mit Sedimenten verfiillt
waren. Dies konnte aber auch, wie bereits beschrieben, an der ldngeren Inaktivitit der
Pockmarks in diesem Bereich liegen. Auffillig ist hingegen, dass direkt im Canyon keine

Pockmarks zu finden sind, da sie, wenn einmal vorhanden, erodiert worden sind.

Im Untersuchungsgebiet wurden zudem Paldo-Pockmarks identifiziert, jedoch nicht so
hiufig wie auf dem rezenten Meeresboden. Die geringere Anzahl an Paldo-Pockmarks im
Vergleich zu den rezenten Nachfolgern korreliert mit der geringeren Anzahl an Paldo-Mud
Volcanoes im Untersuchungsgebiet und konnte ein Hinweis auf schwichere hydraulische
Aktivitét der vertikalen Fluidstrome im Pleistozén sein. Abbildung 88 zeigt einen der groften
Paldo-Pockmarks des Untersuchungsgebiets. Es handelt sich um einen tief in die
Sedimentsdule eindringenden Random Pockmark des Typs II an einer antithetischen Stoérung,
welcher schon iiber eine lange Zeit hinweg bis heute hydraulisch aktiv ist und wiederholt als
Fluidaustritt diente. Der Kraterdurchmesser liegt bei etwa 160 Metern, die Kratertiefe bei
etwa 16 Metern und das Gefille bei etwa 40 Grad.
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Abbildung 88: Ausschnitt aus Crossline 7.140; Anmerkung: In gelb markiert sind ein rezenter als auch Paldo-
Pockmarks; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in Millisekunden TWT
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10. Visualisierung und Interpretation der Pockmarks

Abbildung 89 zeigt ein identifiziertes Paldo-Pockmark-Feld auf dem
Reflexionshorizont der seismischen Diskordanz aus Kapitel 8. Es befindet sich zwischen den
Inlines 3.500 bis 3.700 und den Crosslines 6.050 bis 6.300. Das Alter der Paldo-Pockmarks
lasst sich anhand des Alters der Diskordanz auf das Jungpleistozén (Tarantium) datieren,
womit sie die Altesten im Untersuchungsgebiet beobachteten darstellen. Die Palio-
Pockmarks sind 50 bis 150 Meter breit und 10 bis 30 Meter tief. Sie liegen in einer Teufe von
etwa 600 bis 675 Metern unter der Sedimentoberfliche. Sie sind assoziiert mit dem
angrenzenden Paldo-Canyon und einer Growth Fault, entlang derer sich einige der
Pockmarks, wie es auch bei den rezenten Pockmarks der Fall ist, in einer Kette angeordnet
haben. In GroBe und Morphologie dhneln sie ihren rezenten Nachfolgern. Es treten jedoch
deutlich weniger dieser Strukturen auf, was entweder fiir eine geringere hydraulische
Aktivitdt der vertikalen Fluidstrome zu dieser Zeit spricht oder an einer nicht vollstandigen

Erhaltung liegt.

Paldo-Canyon

Palao-Pockmarks

Growth Fault

Abbildung 89: Ausschnitt aus RMS Amplitude-Attributkarte der seismischen Diskordanz (siehe Abbildung 56 fiir
Ansicht der gesamten Karte); Anmerkungen: die Pockmarks bildeten sich in direkter Nachbarschaft zu dem Paléo-
Canyon und einer der Growth Faults.
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10. Visualisierung und Interpretation der Pockmarks

Da das einzige groBere Paldo-Pockmark-Feld des Untersuchungsgebiets im Siiden
identifiziert wurde, ldsst sich daraus schlieen, dass in diesem Bereich zu dieser Zeit die
starkste hydraulische Aktivitét der vertikalen Fluidstrome zu verzeichnen war. Dies korreliert

auch mit der Haufigkeit der Paldo-Mud Volcanoes zu dieser Zeit.
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11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

Fir die Interpretation des Storungssystems wurden vier Reflexionshorizonte
interpretiert. Diese vier Reflexionshorizonte entsprechen zum einen dem rezenten
Meeresboden und zum anderen drei Paldo-Meeresboden/Sequenzgrenzen bei ungefihr 0,8
Millionen Jahren (Top Calabrium), bei ungefahr 5,3 Millionen Jahren (Top Messinium) und
bei ungefdihr 11,7 Millionen Jahren (Top Serravallium) (/CS, 2016). Als Grenzen des
Untersuchungsgebiets wurde der tektonisch, schlammvulkanisch und hydraulisch aktivste
Bereich mit den intensivsten Fluidstromen im Untergrund des Seismic Surveys ausgewéhlt

(siehe Kapitel 9 und 10). Die Grenzen des Untersuchungsgebiets sind Abbildung 34 zu sehen.

Die Interpretation des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden ist begrenzt auf
den fiir dieses Untersuchungsgebiet zugeschnittenen Seismic Survey auf einer Strukturkarte in
Two-Way-Time in Abbildung 90 dargestellt. Die Skala der Two-Way-Time verlduft von etwa
498 bis 1.165 Millisekunden, was bei einer durchschnittlichen P-Wellengeschwindigkeit in
Wasser von 1.480 Meter pro Sekunde zu einer Teufendifferenz von etwa 500 Metern fiihrt.

Das Einfallen des Meeresbodens reicht von etwa 1,3 bis 2,5 Grad.

Abbildung 91 zeigt eine 3D-Ansicht des rezenten Meeresbodens, auf der die
Storungen und vor allem die Nordwest-Siidost verlaufenden Hauptstorungen und
Nebenstorungen zu erkennen sind. Zudem erkennt man einen Unterschied in der
Beschaffenheit des Meeresbodens zwischen den norddstlichen und dem siidwestlichen
Bereichen, welche durch eine dominante synsedimentidre Growth Fault voneinander getrennt
werden. Nordostlich dieser Storung wirkt der Meeresboden relativ homogen, wéhrend er im
Stidwesten morphologisch heterogener zu werden scheint. Das liegt an der Zunahme der Mud
Volcanoes und Pockmarks in diesem Bereich, denn diese regional ausgeprigte Growth Fault
bildet die Grenze zwischen zwei Ablagerungsgiirteln (dem Distal Belt im Nordosten und dem
Diapir Belt im Siidwesten). Damit einher geht die Grenze zwischen den strukturellen
Gefligezonen (der Extensional Province im Nordosten und der sich anschlieBenden Mud
Diapir Province im Stidwesten; siche Abbildung in Anhang 19). Die weiteren Stérungen sind

hingegen keine {iberregionalen Storungen, sondern nur kleinere zu der Hauptstorung
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11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

gehorende Nebenstorungen. Sie treten nur lokal auf und haben keine so groe Bedeutung fiir

die Sedimentologie und Tektonik.

1165 g ;
%

6,25 km

Abbildung 90: Strukturkarte des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 50 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem
linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 0 ms = NN, 400 ms = 300 m, 800 ms = 600 m, 1.200 ms = 900 m
Wasserséule bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.480 Meter pro Sekunde

Die Mud Diapir Province (Diapir Belt) ist in Abbildung 91 anhand der deutlich zu
beobachtenden schlammvulkanischen und hydraulischen Aktivitit zu identifizieren. Die
nahezu kreisrunden, erhohten Strukturen stellen dabei die Mud Volcanoes und die kleineren
Senken die Pockmarks dar.
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1165

Abbildung 91: 3D-Ansicht des Reflexionshorizonts vom rezenten Meeresboden innerhalb des Untersuchungsgebiets
C; Anmerkung: An den Farbiibergingen von griin zu hellblau und von dunkelblau zu violett ist der Verlauf zweier
dominanter Storungen zu erkennen; zu sehen sind zudem die kreisrunden Erhebungen in den hellbaluen bis violetten
Farbbereichen (Mud Volcanoes); Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden.

In Abbildung 92 ist eine Growth Fault, welche die Grenze der strukturellen
Gefligezonen dargestellt, in einer Seismikline interpretiert. Auch hier ist der Unterschied in
der morphologischen Homogenitdt beider Zonen deutlich zu erkennen. Die Extensional
Province (Distal Belf) ist in diesem Bereich sehr homogen, frei von Stérungen und
schlammdiapirischer sowie schlammvulkanischer Aktivitit. Die Mud Diapir Province (Diapir
Belt) hingegen ist stark gestort und weist eine grole Anzahl an Mud Volcanoes sowie
Pockmarks auf. Diese und die folgenden seismischen Profillinien zeigen die stirkste
tektonische Aktivitit in diesem Teil des Untersuchungsgebiets. Es tritt eine hohere Anzahl an
Growth Faults auf, welche Folge der hochsten Sedimentationsraten ist. Die erhohte Bildung
von Growth Faults bedingt einen stirkeren Schlammdiapirismus, welcher wiederum zu einer
erhéhten Anzahl an Mud Volcanoes und Pockmarks fiihrt. Die hohe Anzahl an Stérungen
bedingt zudem einen erhohten Aufstieg der Fluide entlang der Stérungsbahnen, was

zusatzlich die Anzahl an Mud Volcanoes und Pockmarks erhoht.

Der deutliche Versatz, welchen die grol3te Growth Fault bildet und welcher bis zur
altesten, interpretierten Sequenzgrenze nachzuvollziehen ist, zeigt den starken, tektonischen
Einfluss dieser Storung. Es handelt sich um die gréfte und dominanteste Stérung im gesamten

Untersuchungsgebiet mit einem maximalen Versatz von etwa 300 bis 350 Metern (bei einer
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angenommenen Geschwindigkeit der seismischen P-Wellen von 1.700 bis 2.000 Metern pro

Sekunde fiir unverfestigte Lockersedimente).

Es sind zudem einige weitere Growth Faults und listrische Abschiebungen sowie eine
groBBe Anzahl an antithetischen Stoérungen, die voneinander abzweigen und sich gegenseitig
kreuzen, zu beobachten (siche Abbildung 92). Bei allen Stérungen handelt es sich um
Abschiebungen, welche entweder durch die regionale Tektonik (Nordwest-Siidost
ausgerichtete listrische Abschiebungen) oder durch den Aufstieg der Schlammdiapire (radiale
Abschiebungen) gebildet wurden. Insgesamt wurden im Untersuchungsgebiet 386 Storungen

interpretiert.

Abbildung 92: Ausschnitt aus Crossline 3.000; Anmerkung: In der Bildmitte der Schlammdiapir mit den Mud
Volcanoes Nr. 16 (nordostlich) und 20 (siidwestlich) aus Tabelle Nr. 1 in Kapitel 9; die nordéstliche Storung ist die
Growth Fault, welche die Grenze zwischen den strukturellen Gefiigezonen bildet; rot = rezenter Meeresboden; gelb =
Sequenzgrenze Top Calabrium; griin = Sequenzgrenze Top Messinium; blau = Sequenzgrenze Top Serravallium;
Skala in Millisekunden TWT

In der Extensional Province (Distal Belt) konnten die sogenannten Counter Regional
Faults beobachtet werden (siche Abbildung 93). Diese Storungen sind charakteristisch fiir
diese strukturelle Gefiigezone oder diesen Ablagerungsgiirtel und treten in Verbindung mit

der Growth Fault an der Grenze der Gefligezone (des Ablagerungsgiirtels) auf, wenn die
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Sedimentationsrate und die Subsidenzrate ausgeglichen sind, was in proximalen Bereichen

nahe der Schelfkante hiufig der Fall ist.

Die Seismiklinien aus Abbildung 92 und 93 liegen fiinf Kilometer voneinander
entfernt, das Storungssystem hat sich jedoch kaum verdndert. Der GroBteil der vorhandenen
Storungen ist in beiden Seismiklinien zu identifizieren. In fiinf Kilometern Entfernung in
Richtung Siidost ergibt sich ein dhnliches Bild. Das Grundgeriist des Stérungssystems ist auch
hier nahezu identisch (siche Abbildung 94). Zudem ist in allen Seismiklinien eine
Grabenstruktur, gebildet durch die Growth Faults, die listrischen Abschiebungen und die
antithetischen Abschiebungen, zu beobachten. Insgesamt ldsst sich daraus schlieBen, dass das

Storungssystem tiiber grofe Entfernungen hinweg relativ homogen ist und sich das

Grundgeriist kaum verdndert.

Abbildung 93: Ausschnitt aus Crossline 2.600; Anmerkung: Die Stérungen am nordoéstlichen Bildrand, welche von
der Growth Fault abzweigen und Richtung Nordosten einfallen, sind Counter Regional Faults; rot = rezenter
Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; griin = Sequenzgrenze Top Messinium; blau = Sequenzgrenze
Top Serravallium; Skala in Millisekunden TWT
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Abbildung 94: Ausschnitt aus Crossline 3.400; Anmerkung: In der Bildmitte zu erkennen ist die Counter Regional
Fault nordostlich der Growth Fault; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; griin =
Sequenzgrenze Top Messinium; blau = Sequenzgrenze Top Serravallium; Skala in Millisekunden TWT

Die Seismiklinie in Abbildung 94 zeigt eine Counter Regional Fault. Die
Sedimentations- und Subsidenzrate sind hier ebenfalls im Gleichgewicht. Die hohe
Sedimentations- und Subsidenzrate ist auch aus Abbildung 95 ersichtlich. Sie zeigt die
Sedimentmaéchtigkeiten innerhalb von Untersuchungsgebiet C und macht deutlich, dass die
grofiten Machtigkeiten im proximalen Bereich auf dem Kontinentalschelf vorherrschen und
Richtung Becken abnehmen. Vom Meeresboden bis zur Sequenzgrenze Top Serravallium
betrdgt die Méchtigkeit im Nordosten auf dem Kontinentalschelf etwa 3.500 Meter und im
Stidwesten auf dem Kontinentalhang nur noch etwa 1.750 Meter (sieche Abbildung 94). Die

hochsten Sedimentationsraten im Nordosten betragen etwa 1,3 Meter pro 1.000 Jahre.
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Abbildung 95: Michtigkeitskarte des Intervalls vom rezenten Meeresboden bis zur Sequenzgrenze Top Serravallium
innerhalb des Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 200 Millisekunden (TWT); Farbskala
entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 2.000 ms = 1.750 m, 2.400 ms = 2.100 m, 2.800 ms =
2.450 m, 3.200 ms = 2.800 m, 3.600 ms = 3.150 m und 4.000 ms = 3.500 m Michtigkeit bei einer P-
Wellengeschwindigkeit von 1.750 Meter pro Sekunde

Die Dip Curvature-Attributkarte des rezenten Meeresbodens in Abbildung 96 zeigt
noch einmal alle Strukturen des Storungssystems auf einen Blick. Die synsedimentire Growth
Faults, die listrischen Abschiebungen und die antithetischen Stérungen sind groBtenteils
Nordwest-Siidost-orientiert. Von diesen zweigen einige Nebenstorungen auch in andere
Richtungen ab. Von den Mud Volcanoes gehen radial kleinere Nebenstérungen aus, die

ebenfalls eine andere Orientierung aufweisen.

163



11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

- Z

Mud Diapir:
Province

’

% 6,25 km

Abbildung 96: Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens innerhalb des Untersuchungsgebiets C; Skala: von 0
Grad (weif}) bis etwa 42 Grad (schwarz); siehe weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in Anhang 11 und
12.

Die Growth Fault (und die kleineren Nebenstorungen dieser; ebenfalls listrische
Abschiebungen) verlduft, wie in Kapitel 9 bereits festgestellt und beschrieben, jeweils
norddstlich der Mud Volcanoes und ist an der Bildung dieser natiirlichen Fluidaustritte

maBgeblich beteiligt.
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Die Interpretation des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Calabrium ist
begrenzt auf den fiir dieses Untersuchungsgebiet zugeschnittenen Seismic Survey auf einer
Strukturkarte in 7wo-Way-Time in Abbildung 97 dargestellt. Die Skala der Two-Way-Time
verlauft von etwa 1.320 bis 2.150 Millisekunden (1.089 bis 1.773,75 Meter). Das Einfallen
des Horizonts reicht von etwa 1,3 bis 9,3 Grad.

2150

C— ——
0 6,25 km

Abbildung 97: Strukturkarte des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Calabrium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 50 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem
linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 1.300 ms = 1.072,5 m, 1.500 ms = 1.237,5 m, 1.700 ms = 1.402,5 m und
2.100 ms = 1.732,5 m Teufe bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.650 Meter pro Sekunde

165



11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

Die Sequenzgrenze Top Calabrium zeigt ebenso wie der rezente Meeresboden einen
morphologisch und strukturell relativ. homogenen Bereich im Nordosten des
Untersuchungsgebiets. Zudem =zeigt der Siidwesten einen weiteren relativ homogenen
Bereich. Bei beiden handelt es sich um Senken mit starkerem Einfallen. Sie sind durch den
Aufstieg der Schlammdiapire im Zentrum des Untersuchungsgebiets und im Nordosten des
Untersuchungsgebiets zusétzlich durch die sehr hohe Sedimentationsrate entstanden. Der
Bereich zwischen den Senken ist geprdgt von Storungen und Schlammdiapirismus und daher
stark heterogen in seiner Struktur und Morphologie. Die ausgebildete Grabenstruktur ist auch
hier zu beobachten (siche Abbildung 97).

Neben der Strukturkarte ldsst sich auch in der 3D-Ansicht dieses Horizonts die Grenze
der Extensional Province (Distal Belt) zur Mud Diapir Province (Diapir Belt) wie schon beim
Meeresboden anhand der synsedimentiren Growth Fault identifizieren (siche Abbildung 97
und 98). Die Schlammdiapire im Zentrum des Untersuchungsgebiets werden als tiefere
Senken dargestellt, da die Sequenzgrenze hier nicht identifiziert werden konnte und daher
mithilfe der Interpolation die interpretierten Linien miteinander verbunden wurden. Es handelt

sich also in diesem Bereich nicht um die tatsdchliche Morphologie dieses Horizonts.

2150

Abbildung 98: 3D-Ansicht des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Calabrium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Die Growth Fault, welche die Grenze der strukturellen
Gefiigezonen/Ablagerungsgiirtel bildet, ist deutlich zu erkennen; die beiden Tiefs (violett gefirbt) im zentralen
Bereich sind grofiere Schlammdiapire; Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden.
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Die beste Darstellung und Ubersicht iiber das Stérungssystem im Bereich dieses
Horizonts bietet die Dip Curvature-Attributkarte (sieche Abbildung 99). Hier sind die Haupt-
und Nebenstorungen, die das Grundgeriist des Stoérungssystems sowie die von den
Schlammdiapiren und Mud Volcanoes ausgehenden Storungen am besten zu erkennen. Die
hauptsidchliche Orientierungsrichtung der Storungen (Nordwest-Siidost) ist bei diesem
Horizont noch deutlicher zu identifizieren als beim Meeresboden. Die heterogenen,
chaotischen Bereiche stellen die Schlammdiapire dar. Die kreisrunden Strukturen im Siiden
und Siidosten sind aufsteigende Mud Volcanoes. Hier sind die durch den Aufstieg der Diapire

gebildeten Storungen am deutlichsten ausgebildet.

Bei den in Richtung Nordost-Stidwest im mittleren Bereich des Untersuchungsgebiets
verlaufenden, blasseren Strukturen handelt es sich nicht um Stérungen, sondern um submarine
Paldo-Channels. Anhand dieser Paldo-Channels lasst sich der Charakter der strukturellen
Gefligezone nachvollziehen. An der synsedimentidren Growth Fault l4sst sich eine deutliche
seitliche Verschiebung (Blattverschiebung) erkennen, welche fiir die translationale Zone

charakteristisch sind (siche Abbildung 99).
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Abbildung 99: Dip Curvature-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Calabrium innerhalb des Untersuchungsgebiets
C; Anmerkung: Zu erkennen ist die seitliche Verschiebung der Palio-Channel durch die listrischen Abschiebungen
(im roten Kasten); Skala: von 0 Grad (weif}) bis etwa 76 Grad (schwarz); siehe weitere seismische Attributkarten
dieses Horizonts in Anhang 13 und 14.

Die Interpretation des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Messinium ist
begrenzt auf den fiir dieses Untersuchungsgebiet zugeschnittenen Seismic Survey auf einer
Strukturkarte in 7wo-Way-Time in Abbildung 100 dargestellt. Die Skala der Two-Way-Time
verlduft von etwa 1.890 bis 3.430 Millisekunden (1.606,5 bis 2.915,5 Meter). Das Einfallen

des Horizonts reicht von etwa 1,4 bis 9,7 Grad.

168



11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

Die Sequenzgrenze Top Messinium zeigt die morphologisch und strukturell
homogenen, einfallenden Bereiche 1im Nordosten und im  Siidwesten des
Untersuchungsgebiets. Diese verlaufen parallel zu denen der Sequenzgrenze Top Calabrium
und entstanden aufgrund der gleichen Prozesse. Das besonders starke Einfallen und die
tiefsten Bereiche im Zentrum der norddstlichen Senke deuten darauf hin, dass hier die
Sedimentationsrate am hdchsten ist. Da in diesem Bereich keine Counter Regional Faults
auftreten, iibersteigt hier die Sedimentationsrate sogar die Subsidenzrate. Nordwestlich und
stidostlich dieser Bereiche treten jedoch Counter Regional Faults auf (siche Abbildung 93
und 94) und die Horizonte liegen flacher. Daraus ldsst sich schliefen, dass die
Sedimentationsrate und die Subsidenzrate im Gleichgewicht und geringer sind als im Zentrum

dieser Senke.
Die Bereiche zwischen den Senken sind, ebenfalls wie bei der jiingeren

Sequenzgrenze stark heterogen und geprigt von Stérungen sowie Schlammdiapirismus und

bilden eine deutliche Grabenstruktur (siche Abbildung 100).
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Abbildung 100: Strukturkarte des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Messinium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 50 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem
linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 1.900 ms = 1.615 m, 2.300 ms = 1.955 m, 2.700 ms = 2.295 m und 3.100 ms
=2.635 m Teufe bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.700 Meter pro Sekunde

In der 3D-Ansicht dieses Horizonts (siche Abbildung 101) ldsst sich die
synsedimentdre Growth Fault, welche die Grenze der Extensional Province (Distal Belt) zur
Mud Diapir Province (Diapir Belt) darstellt, wie bei dem jlingeren Horizont deutlich
identifizieren (siche Abbildung 101). Die Schlammdiapire im zentralen Bereich des
Untersuchungsgebiets werden als Senken dargestellt. Es verhilt sich (hier wie auch schon bei
der Sequenzgrenze Top Calabrium) so, dass der interpretierte Verlauf in diesem Bereich nicht
dem tatsdchlichen entsprechen muss.
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Abbildung 101: 3D-Ansicht des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Messinium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Die Strukturen entsprechen denen des jiingeren Horizonts (Top Calabrium);
Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden.

Es fillt auf, dass die gleichen Strukturen wie zum Beispiel die listrischen
Abschiebungen, die Grabenstruktur und die Schlammdiapire in diesem Horizont nicht so
deutlich wie zuvor zu erkennen sind, was an der Abnahme der Auflosung des Seismic Survey
mit zunehmender Teufe liegt. Dies ist auf der Dip Curvature-Attributkarte dieses Horizonts
besser zu erkennen (sieche Abbildung 102). Die Stérungen sind zu erkennen, jedoch sind die
Linien nicht mehr so fein und unterscheiden sich nicht mehr so deutlich vom Rest des
Horizonts. Zudem sind die Schlammdiapire in dieser Teufe haufiger und haben einen noch
groBeren Einfluss als in flacheren Teufen. Der heterogene, chaotische Bereich auf der Dip
Curvature-Attributkarte stellt den beeinflussten Bereich zweier nebeneinander liegender

Schlammdiapire dar.
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0 6,25 km

Abbildung 102: Dip Curvature-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Messinium innerhalb des Untersuchungsgebiets
C; Skala: von 0 Grad (weil}) bis etwa 66 Grad (schwarz); siche weitere seismische Attributkarten dieses Horizonts in
Anhang 15 und 16.

Die Interpretation des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Serravallium ist
begrenzt auf den fiir dieses Untersuchungsgebiet zugeschnittenen Seismic Survey auf einer
Strukturkarte in Two-Way-Time in Abbildung 103 dargestellt. Die Skala der Two-Way-Time
verlauft von etwa 2.750 bis 4.580 Millisekunden (2.406,25 bis 4.007,5 Meter). Das Einfallen
des Horizonts reicht von etwa 1,3 bis 10,2 Grad.
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Abbildung 103: Strukturkarte des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Serravallium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Konturlinienabstand ist 50 Millisekunden (TWT); Farbskala entspricht einem
linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden; 2.700 ms = 2.362,5 m, 3.100 ms = 2.712,5 m, 3.500 ms = 3.062,5 m, 3.900
ms = 3.412,5 m und 4.300 ms = 3.762,5 m Teufe bei einer P-Wellengeschwindigkeit von 1.750 Meter pro Sekunde

Morphologie und Geometrie dieses Horizonts sind der Sequenzgrenze Top Messinium
relativ dhnlich. Es sind wieder die homogenen, tiefer liegenden Senken und dazwischen der
stark von den Schlammdiapiren geprigte Bereich zu beobachten. Die synsedimentire Growth
Fault ist auch hier wieder das dominanteste, strukturelle Element. Insgesamt wirkt die

Auflésung dieses Horizonts nochmals geringer.
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11. Visualisierung und Interpretation des Storungssystems

Abbildung 104 zeigt die 3D-Ansicht der Sequenzgrenze Top Serravallium. Die
Storungen und die Storungsversitze sind in dieser Darstellung kaum noch zu erkennen (mit
Ausnahme der synsedimentidren Growth Fault). Die Versidtze der Stérungen sind jedoch
vorhanden und teilweise sogar grofer als bei den jiingeren Horizonten, da der Versatz an einer
Storung mit der Teufe in der Regel zugenommen hat (siche Abbildungen 92, 93 und 94).
Wegen der geringen Auflésung spielt auch die Interpolation der interpretierten seismischen

Linien zu einer Fliche eine Rolle. Die Interpolation der Interpretationen ergibt durch die

geringe Auflosung nur ungenaue Ergebnisse.

Abbildung 104: 3D-Ansicht des Reflexionshorizonts der Sequenzgrenze Top Serravallium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Anmerkung: Farbskala entspricht einem linearen TWT-Verhiltnis in Millisekunden.

Die Dip Curvature-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Serravallium (siehe
Abbildung 105) zeigt diesen Umstand deutlich. Zusétzlich zu den immer unschérferen
Strukturen kommen jetzt noch Interpolationsfehler hinzu (Linien parallel zu den Crosslines).
Diese sind besonders stark im Nordwesten des Untersuchungsgebiets und {iiberall da, wo
Schlammdiapirismus auftritt (siche Abbildung 105). Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass
die dlteren Sequenzgrenzen nur noch wenige Informationen bei der Untersuchung des
Storungssystems lieferten. Nur das Grundgeriist des Storungssystems konnte noch
nachvollzogen werden. Der Grofiteil der Erkenntnisse beruht auf der Interpretation der

Sequenzgrenze Top Calabrium sowie des rezenten Meeresbodens und der Storungen.
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Abbildung 105: Dip Curvature-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Serravallium innerhalb des
Untersuchungsgebiets C; Skala: von 0 Grad (weifl) bis etwa 62 Grad (schwarz); siehe weitere seismische
Attributkarten dieses Horizonts in Anhang 17 und 18.
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Der subrezente bis rezente Fishtown-Canyon hat seinen Ausgangspunkt auf dem
Kontinentalhang, keine erkennbare Verbindung zu den Channels des Nigers auf dem
Kontinentalschelf, einen relativ geraden Verlauf und ist teilweise verfiillt, weswegen sein
Sedimentationsprozess wahrscheinlich auf gravitativen Massenbewegungen, wie zum
Beispiel Hangrutschungen und Turbiditstromen, beruht (siche Abbildung 106). Es handelt
sich demnach, im Gegensatz zu seinem pleistozidnen, gewundenen Vorgidnger sowie dem
benachbarten, dstlich aullerhalb des Untersuchungsgebiets liegenden und weitaus gréferen
Niger-Canyon, um ein Typ II-Canyonsystem nach Jobe et al. (2011) und Benjamin et al.
(2015). Er stellt eine Reaktivierung des élteren Einschnitts des Fishtown-Canyons in dessen

Bett dar (siche Abbildung 106).

Der Hauptarm des Paldo-Canyons hingegen hat seinen Ausgangspunkt auf dem
ehemaligen pleistozdnen Kontinentalschelf in unmittelbarer Néhe zu den submarinen
Channels des Nigerdeltas (siche Abbildung 106). Es ist daher wahrscheinlich, dass er die
submarine Verliangerung eines fluviatilen Channels des Nigers darstellt und aus diesem
hervorgegangen ist. Beide Canyons weisen die gleiche Orientierung und einen &hnlichen
Verlauf auf und werden demnach beide durch die Sedimente des Nigerdeltas gespeist (siche

Abbildung 106).

Der Paldo-Canyon hat im Gegensatz zum restlichen Untersuchungsgebiet im
stidwestlichen Abschnitt einen gewundenen, miandrierenden Verlauf mit ausgebildetem
Prall- und Gleithang (sieche Abbildung 107). Die nachfolgenden, jiingeren Canyons weisen
hingegen durchgingig einen geraden bis gering kurvigen Verlauf auf. Dies deutet ebenfalls
darauf hin, dass der Paldo-Canyon aufgrund des teilweise miandrierenden Verlaufs und des
daraus folgenden flacheren Gefilles auf dem Kontinentalschelf entstanden sein muss und
daher fluviatilen Ursprungs ist. Der gerade Verlauf des rezenten bis subrezenten Canyons
hingegen deutet aufgrund des steileren Gefilles auf einen Ursprung auf dem Kontinentalhang

hin.
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A) Calabrium - Ionium B) Ionium - Tarantium

ege der
Sedimentatio

aktiver
Canyon mit
Nebenarmen

Verfiillung des Canyons
und kurzzeitige
Reaktivierung

C) Tarantium - Holozdn D) Holozén bis rezent

A 45

Abbildung 106: Konzeptionelles Modell der Entwicklung des Fishtown-Canyons und seines pleistozinen Vorgingers
vom Calabrium bis heute; A: der Palio-Canyon entsteht aus einem fluviatilen Channel des Niger auf dem
Kontinentalschelf und schneidet in die Sedimente des Kontinentalhangs; B: der Palido-Canyon wird verfiillt und
kurzzeitig im gleichen Bett reaktiviert; C: es folgt eine Phase Lingerer Inaktivitit bis sich der subrezente bis rezente
Canyon an gleicher Stelle bildet; D: der éltere Einschnitt wird teilweise verfiillt und der jiingere und rezente
Einschnitt des Canyons entstehen durch Reaktivierung des alten Betts; ohne Mafistab

SO

Abbildung 107: Schematische Darstellung des siidwestlichen, midandrierenden Abschnitts des Palio-Canyons im
Ionium; siehe zum Vergleich Abbildung 49 und 55; ohne Mafistab
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Der Fishtown-Canyon ist mit hoher Wahrscheinlichkeit aktiv. Der allgemein
regressive Trend an einem passiven Kontinentalrand und die hohen Sedimentationsraten im
Nigerdelta sprechen fiir eine Aktivitit des Canyons, da diese die Steuerungsprozesse fiir die
Bildung und Erhaltung submariner Canyons darstellen. Weitere Hinweise fiir seine Aktivitét
lassen sich aus dem relativ tiefen Einschnitt in die Sedimentoberfliche und den steilen
Flanken im Siidwesten des Untersuchungsgebiets und aus der Tatsache ableiten, dass der
Grund des Canyons durch die aufsteigenden Schlammdiapire nicht gehoben wird und zudem

innerhalb des Canyons keine Pockmarks auftreten.

Die geringen Ausmalle des subrezenten bis rezenten Fishtown-Canyons im Vergleich
zu seinem dlteren Einschnitt und dem pleistozdnen Vorgédnger deuten auf eine Reaktivierung
mit einer geringeren Sedimentationsrate, was an der weltweiten, rezenten Transgression und
an der fehlenden Verbindung des Canyons mit den fluviatilen Channels des Nigers liegt. Es
gab seit dem Pleistozén eine Verlaufsdnderung der Sedimentzubringer und eine inaktive
Phase des Canyons, der schon iiber ldngere Zeit hinweg aktiv gewesen ist und mehrfach mit
unterschiedlich hoher Sedimentationsrate reaktiviert wurde (sieche Abbildung 106). Es ldsst
sich also so interpretieren, dass der subrezente bis rezente Fishtown-Canyon identisch mit
dem pleistozdnen Paldo-Canyon ist und sich mit der Zeit die Sedimentationsrate verringert
und die Lage der Sedimentzubringer verdndert hat. Der Paldo-Canyon ist zudem friihestens im
Jung- (Tarantium) bis Mittelpleistozdn (Ionium) entstanden (sieche Abbildung 108). Darauf

deutet die Erosion der Sequenzgrenze Top Calabrium durch den Canyon.

178



12. Ergebnisse
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Abbildung 108: Stratigraphische Sektion des Fishtown-Canyons und seines pleistoziinen Vorgingers von Gelasium bis
heute; E schneidet lokal in die Basis von D.

Mit der Verwendung von Daten aus Bohrungen konnte mit einer Faziesanalyse eine
umfassende Beschreibung des submarinen Fishtown-Canyons und des pleistozinen
Vorgingers durchgefiihrt werden. Des Weiteren konnte mit der Faziesanalyse die Annahme
bestdtigt werden, dass der beschriebene Paldo-Canyon am Kontinentalhang des Nigerdeltas
einen Teil eines spéitpleistozdnen, glazialeustatisch bedingten Low Stand Systems Tracts
bildet, welcher durch einen Transgressive Systems Tract aufgefiillt wurde und von einem
Highstand Systems Tract abgeschlossen wird. Somit wire auch die chronostratigraphische
Einhdngung bestitigt. Die regionalen, chronostratigraphischen Informationen des Nigerdeltas
lassen sich mit den in dieser Arbeit gemachten Beobachtungen in Einklang bringen. Die
Ergebnisse der Interpretation und Visualisierung der Canyons hat letztlich einige wichtige

Erkenntnisse uber diese erbracht.
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Mithilfe von seismischen Attributanalysen, welche an den interpretierten
Reflexionshorizonten durchgefiihrt wurden, konnten die Mud Volcanoes und Pockmarks im
Untersuchungsgebiet identifiziert werden. Besonders die RMS Amplitude-, Dip Curvature-
und Dip Azimuth-Attributanalysen erwiesen sich als geeignetste Werkzeuge zur
Identifizierung und Visualisierung der geologischen Strukturen. Die Beschreibung und
Auswertung dieser Strukturen erfolgte theoretisch und im Zusammenhang mit der

geologischen Gesamtsituation des Nigerdelta-Beckens.

Die wichtigsten Prozesse an aktiven Kontinentalrdndern, die zur Bildung von Mud
Volcanoes fiihren, sind die kompressiven Kréfte aufgrund von konvergenter Tektonik. An
passiven Kontinentalrdndern, wie im Nigerdelta, werden die kompressiven Kréfte allein durch
die Auflast der auf dem Kontinentalschelf abgelagerten Sedimente aufgrund der sehr hohen
Sedimentationsraten ausgeldst. Im submarinen Nigerdelta herrscht daher eine Instabilitét des
Kontinentalhangs, welche zu einer synsedimentédren Bildung der Growth Faults fithrt. Durch
diese beckenwirts gerichteten, listrischen Abschiebungen hat sich eine Nordwest-Siidost-
orientierte Hauptstorungsrichtung entwickelt und zudem haben diese Stérungen zusammen
mit dem Geopressure zu verstirktem Schlammdiapirismus gefiihrt. Die starke Deformation
der Sedimente im aktiven Ablagerungsraum des Nigerdelta-Beckens konnte mithilfe der
Interpretation des Seismic Survey aufgezeigt werden. Die Deformationen werden demnach
groftenteils durch den im Untersuchungsgebiet pridsenten Schlammdiapirismus (und die
Growth Faults) verursacht. Die Entstehung dieser Schlammdiapire steht somit im
Zusammenhang mit der regionalen Geologie, bei der die plastischen, mobilen Tonsedimente
der Akata-Formation und die Sedimentauflast auf dem Kontinentalschelf durch die hohen
Sedimentationsraten einen besonderen Stellenwert einnehmen. Folge des erhdhten
Diapirismus ist eine hohe Anzahl an natiirlichen Fluidaustritten. Die charakteristischen
Strukturen dieser Prozesse wurden durch die Interpretation des Stérungssystems und der
Sequenzgrenzen aufgezeigt. Die geologischen Strukturen und Prozesse, welche im
Untersuchungsgebiet ~ beobachtet und  beschrieben = wurden, entsprechen den
regionalgeologischen Gegebenheiten fiir den Bereich des Kontinentalschelfs und -hangs in
einem regressiven Delta eines passiven Kontinentalrands. Die Ergebnisse dieser
Untersuchung stehen in Einklang mit den Ergebnissen fritherer Untersuchungen in

benachbarten Regionen.
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Die von Corredor et al. (2005) beziehungsweise Hooper et al. (2002) fiir das
Nigerdelta definierten strukturellen Gefiigezonen und sedimentdren Ablagerungsgiirtel
wurden im Untersuchungsgebiet nachgewiesen und deren Grenzen bestimmt. Im duBersten
Stidwesten wurde anhand des Auftretens der Thrust Faults die Grenze von der Inner Fold and
Thrust Belt Province zur Mud Diapir Province gezogen. Die Grenze der Mud Diapir Province
zur  Extensional Province 1im Nordosten wurde anhand der Abnahme des
Schlammvulkanismus und der Fluidaustritte sowie einer besonders dominanten
synsedimentdren Growth Fault und den hier auftretenden Counter Regional Faults festgelegt
(siche Abbildung in Anhang 19). Zudem wurde der Nachweis fiir die translationale Tektonik
innerhalb der Mud Diapir Province anhand einer lateralen, blattverschiebenden Komponente
der Growth Faults und der weiteren listrischen Abschiebungen erbracht. Die Kinematik der
beobachteten Storungen in den drei identifizierten Gefligezonen wurde daher widerspruchsfrei

nachvollzogen.

Da die Bildung der Mud Volcanoes im Untersuchungsgebiet entschieden an den
Schlammdiapirismus gebunden ist, tritt ein GroBteil der Mud Volcanoes in der Mud Diapir
Province auf. Die Pockmarks sind ebenfalls groftenteils an diese strukturelle Gefiigezone
gebunden. Auffillig ist, dass Mud Volcanoes und Pockmarks im Untersuchungsgebiet oft
gemeinsam auftreten und deren Héufigkeit aneinander gebunden zu sein scheint. Besonders
der nordwestliche Bereich des Untersuchungsgebiets zeigt die jlingste und stérkste,
hydraulische Aktivitdt der Fluidstrome im Untergrund sowie die grofite Haufigkeit von Mud
Volcanoes und Pockmarks. Hier tritt zudem die starkste tektonische Aktivitat auf, was sich in
einer erhdhten Anzahl an Storungen (auch Growth Faults) widerspiegelt, welche haufig fiir
den vertikalen Aufstieg der Sedimente und Fluide dienen. Die Abnahme der Héufigkeit von
Mud Volcanoes und Pockmarks sowie die teilweise Inaktivitdt der Pockmarks Richtung
Stiiden, zeigen, dass die vertikalen Fluidstréme nach Siiden geringer werden und die hochsten
Porenfluiddriicke im Norden des Untersuchungsgebiets auftreten, was zudem das hier starke
Uberdruck-Regime im Untergrund bestitigt. Allgemein lésst sich aus der Vielzahl an rezenten
Pockmarks schlielen, dass die Fluidstrome im Untersuchungsgebiet hydraulisch sehr aktiv

sind.

Die Héufigkeit der Paldo-Pockmarks ist geringer, ebenso die der Paldo-Mud

Volcanoes. Woraus sich folgern ldsst, dass die hydraulische und schlammvulkanische
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Aktivitit in der Vergangenheit nicht so gro3 war wie heute. Des Weiteren zeigt die Verteilung
der Paldo-Pockmarks und Paldo-Mud Volcanoes, dass sich im Siiden im Bereich des Paldo-

Canyons diese Strukturen bevorzugt gebildet haben.

Es wurden 43 rezente Mud Volcanoes, welche vor allem zwei unterschiedlichen Mud
Volcano-Typen zuzuordnen sind, identifiziert. Beschrieben wurden, zum einen die gréfiten
Exemplare des Untersuchungsgebiets, welche direkt aus einem aufsteigenden Schlammdiapir
hervorgehen und zum anderen die weitaus hiufigeren, kleineren Exemplare, welche sich am
Ende einer Storung oder Kluft gebildet haben (siche Abbildung 28). Diese beiden Mud
Volcano-Typen sind gleichméfig im Untersuchungsgebiet verteilt und sind ausschlielich
davon abhéngig, ob der Schlammdiapir die Sedimentoberfldche erreicht hat und ob durch den

Aufstieg des Diapirs Storungen um ihn herum gebildet wurden.

Der Grofiteil der identifizierten Mud Volcanoes ist zudem direkt oder indirekt mit
einer Growth Fault assoziiert, welche zur Bildung und Entwicklung der Schlammdiapire, aus
welchen sie hervorgehen, entschieden beigetragen hat (sieche Abbildung 109). Des Weiteren
konnte in der Mud Diapir Province die Existenz von lokalen listrischen Abschiebungen,
welche nicht synsedimentér entstanden sind, nachgewiesen werden. Diese kleineren, jiingeren
Storungen treten nur im Bereich der Mud Volcanoes auf und entstanden wéhrend der Bildung
dieser durch Druckentlastung und Volumenverlust aufgrund der aufsteigenden und
austretenden Mud Breccia (siehe Abbildung 109) sowie des Drucks der nachriickenden
Sedimentmassen aufgrund der hohen Sedimentationsraten. Diese listrischen Abschiebungen,
welche bei den meisten Mud Volcanoes auftreten, befinden sich daher immer nordéstlich der
Mud Volcanoes und sind parallel zu den Growth Faults. Neben der Orientierung dieser
listrischen Abschiebungen sind der Abstand zu den Mud Volcanoes und das Einfallen dieser
Storungen in etwa identisch. Dies spricht fiir die gleichen Bildungsbedingungen bei einem
GroBteil der Mud Volcanoes des Untersuchungsgebiets. Ein Bildungsprozess, wie er von
Graue (2000) beschrieben wurde, ist demnach auch im Untersuchungsgebiet wahrscheinlich
(siche Abbildung 109). Ausnahmen bilden einzig die wenigen Mud Volcanoes im
Randbereich der Inner Fold and Thrust Belt Province zur Mud Diapir Province, welche mit

den hier auftretenden, ersten Thrust Faults in Verbindung stehen.
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Die ausflieBende Mud Breccia tritt konzentrisch aus dem Mud Volcano-Krater aus,
bewegt sich in Richtung des Gefilles und bildet dabei zungenférmige Ablagerungen (siche
Abbildung 110). Je nach Anzahl der eruptiven Phasen des Mud Volcanos kénnen mehrere

Lagen an Mud Breccia iibereinander abgelagert werden.

A) NW S0 B)

Schlamm-
diapir

synsedimentadre
Growth Fault

J\

Aufstieg Tonsedimente

Akata-Formation

listrische
Abschiebung

Abbildung 109: Konzeptionelles Modell der Bildung von Mud Volcanoes in Verbindung mit Schlammdiapiren und
listrischen Abschiebungen; A: wihrend der Ablagerung der Sedimente bildet sich die synsedimentire Growth Fault;
B: an der Basis der Growth Fault nutzen die plastischen Tonsedimente die Schwichezone zur vertikalen Migration
und der Schlammdiapir entsteht; C: der Schlammdiapir steigt weiter auf, durchstoft die Sedimentoberfléiche und ein
Mud Volcano entsteht; durch den Volumenverlust der ausgetretenen Tonsedimente bildet sich lokal eine neue
listrische Abschiebung an der Basis des Mud Volcanos; ohne MaRstab
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Abbildung 110: Schematische Darstellung des Ausfliefens und der Ablagerung der Mud Breccia-Sedimente; das
AusflieBen erfolgt in Richtung des Gefilles (hier Siidwesten); jede Lage der Mud Breccia deutet auf eine eruptive
Phase; ohne Mafstab

Diese Beobachtungen gelten ebenfalls fiir die im Untersuchungsgebiet identifizierten
Paldo-Mud Volcanoes. Morphologie, Geometrie und Verteilung dieser Paldo-Mud Volcanoes
spricht fiir dhnliche Bildungsbedingungen wie bei den rezenten Nachfolgern. Das Alter der
iltesten, identifizierten Paldo-Mud Volcanoes lasst auf eine schlammvulkanische Aktivitdt im
Untersuchungsgebiet seit mindestens dem mittleren Miozén (Langhium-Serravallium)

schlieflen.

Ebenso wie die Mud Volcanoes stehen auch die Pockmarks in Verbindung mit den
Storungen. Die Fluidstrome im Untergrund nutzen die listrischen Abschiebungen als
Moglichkeit zum Aufstieg, bilden an deren Enden nahe der Sedimentoberfliche
Gasansammlungen, welche durch den mit der Zeit steigenden Porenfluiddruck abrupt
austreten, anschlieBend kontinuierlich oder periodisch ausgasen und die Krater der Pockmarks
am Meeresboden zuriicklassen. Aufgrund der Migration und Gasansammlung entlang dieser
Storungen bilden die Pockmarks teilweise Ketten relativ parallel zum Kontinentalschelf,
kommen aber auch vermehrt vereinzelt an kleineren Nebenstérungen vor. Die Krater der
Pockmarks befinden sich zudem in der Regel in einem bestimmten Abstand vor der
Storungsflache. Es ist also anzunehmen, dass der von Pilcher & Argent (2007) beschriebene
Prozess flir die Bildung eines Teils der Pockmarks im Untersuchungsgebiet verantwortlich ist
(siche Abbildung 33). Die Pockmarks, die sich nicht an Storungen binden und sich in
unmittelbarer Nachbarschaft zu den Mud Volcanoes befinden, entstanden, wie es von
Dimitrov & Woodside (2003) erkldrt wurde, aus entweichenden Gasansammlungen, welche

durch die Gasschlote der Mud Volcanoes oder der Schlammdiapire aufsteigen. Die im
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Untersuchungsgebiet identifizierten Pockmarks bildeten sich aufgrund einer dieser zwei

beschriebenen Moglichkeiten oder aus Kombinationen dieser beiden (siche Abbildung 111).

SW NO

Pockmark

Pockmark

Abbildung 111: Schematische Darstellung der beiden im Untersuchungsgebiet vorkommenenden Bildungssprozesse
der Pockmarks; ohne Maf3stab

Die vertikalen Fluidstrome, welche die Pockmarks gebildet haben, stammen
ausschlieSlich aus den Tonsedimenten der Akata-Formation, weshalb die Pockmarks des
Untersuchungsgebiets alle den Random Pockmarks des Typs I oder 11, die von Riboulot et al.
(2013) definiert wurden, zugeordnet werden kdnnen. Non-Random Pockmarks assoziiert mit
Fluidstromen aus gravitativen Massenbewegungen wurden im Untersuchungsgebiet hingegen

nicht beobachtet.
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13. Diskussion und Ausblick

Submarine Canyons sind im Gegensatz zu anderen Ablagerungsrdumen auf einen
relativ kleinen Raum beschrinkt und zeigen grofle Variationen in der Faziesverteilung, die
sich meist wesentlich von den benachbarten Ablagerungsrdumen unterscheiden. Diese
Faziesvielfalt auf kleinstem Raum lésst sich aufgrund der physikalisch bedingten begrenzten
Auflésung der Seismikdaten nicht allein mit selbigen untersuchen. 3D-reflexionsseismische
Daten sind das beste Werkzeug, um die Geometrie, Morphologie und Orientierung von
submarinen Canyons und die Ablagerungsrdume aufBlerhalb derer zu untersuchen. Fiir eine
genauere Sedimentations- und Prozessanalyse innerhalb der submarinen Canyons werden
weitere Daten (wie zum Beispiel direkte Aufschliisse) benotigt. In Anbetracht der Tatsache,
dass nur wenige subaerische Aufschliisse submariner Paldo-Canyons existieren, erweist sich
zusitzlich die Analyse von Bohrdaten als hilfreiche Informationsquelle. Diese sind jedoch mit
einem groflen technischen, finanziellen und zeitlichen Aufwand verbunden und in ihrer
Aussagekraft in der Regel nur fiir einen begrenzten Bereich giiltig. Die Untersuchung von
rezenten, submarinen Canyons ist eine weitere Moglichkeit, um die Entstehungs- und
Ablagerungsprozesse der Paldo-Canyons besser zu verstehen. Diese indirekten
Untersuchungen sind jedoch mit Einschrinkungen behaftet. Die Faktoren, welche die
Morphologie, Geometrie, Orientierung, Transportprozesse und Sedimentation beeinflussen,
sind so vielfdltig und treten in so komplexen Wechselwirkungen auf, dass jeder submarine
Canyon als einzigartig angesehen werden muss. Zudem sind heute noch nicht alle
beeinflussenden Faktoren bekannt. So ist zum Beispiel noch nicht endgiiltig geklart, wieso ein
submariner Canyon gerade, gewunden oder verflochten verlduft. Zusammenfassend kann
gesagt werden, dass eine modellartige Ubertragung der Erkenntnisse der Bildungs- und
Sedimentationsprozesse aus rezenten, submarinen Canyons oder subaerischen Aufschliissen
auf andere submarine Canyons nur eingeschrinkt moglich ist. In Anbetracht dessen und unter
dem Umstand des Fehlens der Bohrdaten erfolgte die Betrachtung der Bildungs-,
Sedimentations- und Transportprozesse und der daraus resultierenden Fazies auf Basis der
Seismikinterpretation. Somit stammen die Erkenntnisse iiber die verschiedenen Prozesse aus
den Schlussfolgerungen der seismischen Struktur- und Faziesanalyse im Gesamtkontext mit
der gesicherten tektonischen, sedimentologischen und stratigraphischen Entwicklung des

Nigerdeltas.
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13. Diskussion und Ausblick

Die Untersuchung der Mud Volcanoes und Pockmarks fand ebenfalls anhand von 3D-
reflexionsseismischen Daten und dem Wissen iiber die regionalgeologische Entwicklung des
Nigerdeltas statt. Aus der seismischen Struktur- und Faziesanalyse lielen sich eine Reihe von
Aussagen iiber Bildungsprozesse, Morphologien und Geometrien dieser Strukturen ableiten,
welche sich mit Erkenntnissen aus fritheren Arbeiten deckten. Eine Untersuchung von
Aufschliissen von Paldo-Mud Volcanoes ist auch hier eine hilfreiche Alternative. Da sich die
Datenlage bei den Mud Volcanoes gegeniiber den submarinen Canyons als besser erweist,
stellt die indirekte Untersuchung hier kein Problem dar und liefert so hilfreiche, zusitzliche
Informationen iiber zum Beispiel Fazies, Morphologie und Geometrie dieser Strukturen. Des
Weiteren sind Mud Volcanoes in ihren Bildungsprozessen und -bedingungen, ihrer Fazies
oder ihren Formen nicht so divers wie es bei den submarinen Canyons der Fall ist, was eine
Ubertragung der Beobachtungen aus Paldo-Mud Volcanoes auf rezente Strukturen oder

umgekehrt vereinfacht.

Fiir zukiinftige Untersuchungen der Strukturen im Untersuchungsgebiet wire es
sinnvoll, Sonar- oder Echolotdaten erginzend anzuwenden, um feinere Details der
geologischen Strukturen auflosen und darstellen zu konnen. Somit wire es zum Beispiel
moglich, Aussagen tiiber die Krater der Fluidaustritte oder die austretenden Sedimente zu
machen. Auch die FEinbindung von Bohrungsdaten, zum Beispiel Density Logs oder
Druckdaten, konnte zur Erstellung von 3D-Modellen des Diapirismus und der Bilanzierung

der Fluidstrome herangezogen werden.
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Anhang

Anhang 1: Tabelle der Dimensionen moderner Canyons (aus Shanmugam, 2006)

Anhang

Modemn canyon Length (km) Gradient (m/km) Wall relief (m)
Bering, Bering Sea 1495 8 1840
Great Bahama, North Atlantic 225 60 4285
Zaire (Congo), Atlantic 222 10 1226
Pribilof, Bering Sea 159 20 2146
Monterey, Pacific 470 26 1839
Hudson, North Atlantic 93 22 1226
Hydrographer, North Atlantic 50 38 919
Rhone, Mediterranean 27 54 614
La Jolla, Pacific 14 38 307
Halawai, Pacific 11 90 307

Anhang 2: Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet A (submarine Canyons; die

Skala reicht von 0 bis maximal 42 Grad)
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Anhang

Anhang 3: Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet A (submarine Canyons; die Skala
reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil3))
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Anhang

Anhang 4: Dip Curvature-Attributkarte der seismischen Diskordanz aus Untersuchungsgebiet A (submarine

Canyons; die Skala reicht von 0 bis maximal 28 Grad)
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Anhang

Anhang 5: Dip Azimuth-Attributkarte der seismischen Diskordanz aus Untersuchungsgebiet A (submarine Canyons;
die Skala reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil}))
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Anhang

Anhang 6: Dip Curvature-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet B (Mud Volcanoes und

Pockmarks; die Skala reicht von 0 bis maximal 50 Grad)
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Anhang

Anhang 7: Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet B (Mud Volcanoes und
Pockmarks; die Skala reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weif}))

&,
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Anhang

Anhang 8: RMS Amplitude-Attributkarte bei 800 bis 1.200 Millisekunden TWT aus Untersuchungsgebiet B (Mud
Volcanoes und Pockmarks); Niedrige Amplituden sind dunkel, hohe Amplituden sind hell

L T . S
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Anhang

Anhang 9: RMS Amplitude-Attributkarte bei 1.200 bis 1.600 Millisekunden TWT aus Untersuchungsgebiet B (Mud

Volcanoes und Pockmarks); Niedrige Amplituden sind dunkel, hohe Amplituden sind hell
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Anhang

Anhang 10: RMS Amplitude-Attributkarte bei 1.600 bis 2.000 Millisekunden TWT aus Untersuchungsgebiet B (Mud

Volcanoes und Pockmarks); Niedrige Amplituden sind dunkel, hohe Amplituden sind hell
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Anhang

Anhang 11: RMS Amplitude-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet C (Storungssystem); Niedrige
Amplituden sind dunkel, hohe Amplituden sind hell
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Anhang

Anhang 12: Dip Azimuth-Attributkarte des Meeresbodens aus Untersuchungsgebiet C (Stérungssystem; die Skala
reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil3))
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Anhang

Anhang 13: RMS Amplitude-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Calabrium aus Untersuchungsgebiet C

(Storungssystem); Niedrige Amplituden sind schwarz, hohe Amplituden sind rot
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Anhang

Anhang 14: Dip Azimuth-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Calabrium aus Untersuchungsgebiet C
(Storungssystem; die Skala reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil}))
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Anhang

Anhang 15: RMS Amplitude-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Messinium aus Untersuchungsgebiet C

(Storungssystem); Niedrige Amplituden sind schwarz, hohe Amplituden sind rot

N
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Anhang

Anhang 16: Dip Azimuth-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Messinium aus Untersuchungsgebiet C
(Storungssystem; die Skala reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil}))

N
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Anhang

Anhang 17: RMS Amplitude-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Serravallium aus Untersuchungsgebiet C

(Storungssystem); Niedrige Amplituden sind schwarz, hohe Amplituden sind rot
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Anhang

Anhang 18: Dip Azimuth-Attributkarte der Sequenzgrenze Top Serravallium aus Untersuchungsgebiet C
(Storungssystem; die Skala reicht von -180 Grad (schwarz) bis 180 Grad (weil}))
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Anhang

Anhang 19: Crossline 5.500 durch das gesamte Untersuchungsgebiet B mit Darstellung der strukturellen Gefiigezonen nach Corredor et al., (2005) und der Storungen synsedimentiiren Ursprungs; rot = rezenter Meeresboden; gelb = Sequenzgrenze Top Calabrium; Skala in
Millisekunden TWT

.SW Inner Fold and Thrust Belt Province Mud Diapir Province

synsedimentare
CotinterRegicnal Fault

= A - : : = 2 ] ¥ = e . .7 -, SN f a - = 2 ~ — e —— - o
- A : : : ) ; O ol — = 4
LN S e S TN = IEERERN : - — : -z

fgré D

218



	Titelblatt
	Danksagung
	Zusammenfassung
	Abstract
	Abbildungsverzeichnis
	Tabellenverzeichnis
	Anhangsverzeichnis
	Inhaltsverzeichnis
	1. Einleitung
	2. Geographie und Geomorphologie des Nigerdeltas
	3. Regionale Geologie des Nigerdeltas
	3.1 Tektonik
	3.2 Sedimentologie
	3.3 Stratigraphie

	4. Untersuchungsgebiet
	5. Submarine Canyons
	6. Natürliche Fluidaustritte
	6.1 Mud Volcanoes
	6.2 Pockmarks

	7. Datengrundlage
	7.1 Datendarstellung submarine Canyons
	7.2 Datendarstellung Fluidaustritte
	7.3 Datendarstellung Störungssystem
	7.4 Seismische Attribute

	8. Visualisierung und Interpretation der submarinen Canyons
	9. Visualisierung und Interpretation der Mud Volcanoes
	10. Visualisierung und Interpretation der Pockmarks
	11. Visualisierung und Interpretation des Störungssystems
	12. Ergebnisse
	13. Diskussion und Ausblick
	Literaturverzeichnis
	Anhang



