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Vorwort

die nun vorliegenden erläuterungen zu Kartenblatt GK101 eisenerz bilden den 
abschluss einer umfangreichen Forschungsarbeit, deren anfänge bereits im Jahr 
1992 zu suchen sind. damals wurde im Zuge eines bund-bundesländer projektes 
zwischen der Geologischen bundesanstalt trF und den bundesländern steier-
mark und Wien unter der projektleitung von Gerhard W. Mandl von diesem und 
Michael MOser sowie WOlfGanG Pavlik mit Kartierungsarbeiten im bereich des 
hochschwabgebietes begonnen. im Verlauf des projektes wurde das Kartierungs-
team an der Geologischen bundesanstalt um zwei Mitarbeiter (Gerhard Bryda 
und OttO kreuss) verstärkt und bis zum Jahr 2002 ein Großteil des zentralen 
hochschwabgebietes geologisch neu aufgenommen. die ergebnisse wurden den 
projektpartnern in Form eines abschlussberichtes und einer „Geologischen Karte 
des hochschwabgebietes im Maßstab 1:25.000“ vorgelegt (Mandl et al., 2002).

Nach dem Jahr 2002 konnten die Kartierungsarbeiten auf Kartenblatt 101 ei-
senerz vom gleichen team (Gerhard Bryda, OttO kreuss, Michael MOser, 
 WOlfGanG Pavlik) im rahmen der Geologischen landesaufnahme der Geologi-
schen bundesanstalt weitergeführt werden. Zusätzlich konnten mehrere Fachkol-
legen außerhalb der Geologischen bundesanstalt für Kartierungsarbeiten gewon-
nen werden, die mit ihrer arbeit und ihrem Fachwissen wesentlich zum Gelingen 
des projektes beigetragen haben.

so überarbeitete dirk van husen das gesamte Quartär im bereich des Karten-
blattes und nahm es teilweise neu auf. darüber hinaus arbeitete er an der erstel-
lung des Kartenmanuskriptes mit und verfasste die erläuterungen zu den quartä-
ren sedimenten und Formen.

bei der Kartierung des ostabschnittes des Gosaubeckens von Gams konnte 
auf die dissertation und die „Geologische Karte des Gosaubeckens von Gams 
und seiner umrahmung“ von heinz a. kOllMann (1964: 71–159) zurückgegriffen 
werden, der neue ergebnisse seiner späteren arbeiten in diesem bereich ein-
brachte und die arbeiten mit seinem Fachwissen und der durchsicht des Karten-
manuskriptes unterstützte.

die darstellung des paläozoischen anteils der tirolisch-Norischen decke im 
südwestteil des Kartenblattes wurde aus der „Geologischen Karte der eisenerzer 
alpen (Grauwackenzone) 1:25.000“ von hans Peter schönlauB (1981) weitest-
gehend unverändert entnommen. ihm sei für die unterstützung im Gelände und 
die Überprüfung des Kartenmanuskriptes sowie den erläuterungen zum paläozoi-
schen anteil der schichtfolge der tirolisch-Norischen decke besonders gedankt.

Michael WaGreich hat zu dem projekt mit seinen Kartierungsergebnissen 
und detailkenntnissen der Gosau schichtfolge von Gams und jener der weiteren 
 Gosau Vorkommen im bereich des Kartenblattes wesentlich beigetragen. Zusätz-
lich hat er gemeinsam mit verOnika kOukal die erläuterungen zur schichtfolge 
der Gosau Gruppe verfasst und das Kartenmanuskript kritisch durchgesehen.

GOdfrid Wessely hat einen großen teil der Nordwestflanke des hochkar sto-
ckes kartiert und sein Fachwissen über die kalkalpine schichtfolge und tektonik 
in zahlreichen diskussionen eingebracht.

darüber hinaus haben die folgenden Kolleginnen und Kollegen beiträge in den 
vorliegenden erläuterungen verfasst und daten für das Kartenblatt eisenerz zur 
Verfügung gestellt, durch die der informationsgehalt der vorliegenden arbeit und 
des Kartenblattes wesentlich vergrößert werden konnte:
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das Kapitel aerogeophysik wurde von andreas ahl und Peter slaPansky ver-
fasst und informiert über die anomalien der magnetischen totalintensität auf Kar-
tenblatt eisenerz und in seiner umgebung. Für den raum eisenerz werden ergeb-
nisse aus der hubschraubergeophysik zur Verteilung und ursache magnetischer 
anomalien sowie zu den Gesteinsgehalten an radioaktiven elementen (Kalium, 
thorium, uran) präsentiert.

kurt decker hat mit seinen strukturgeologischen arbeiten im rahmen des 
bund-bundesländer projektes (Mandl et al., 2002) wesentlich zum Verständnis 
der jungen tektonik innerhalb des hochschwabgebietes beigetragen.

Maria heinrich, Beatrix MOshaMMer, seBastian Pfleiderer und alBert schedl 
haben im Kapitel 9 das vorhandene Wissen über erzlagerstätten, energierohstoffe 
und die Vorkommen von industriemineralen sowie steinen und erden im bereich 
des Kartenblattes überblicksartig zusammengefasst. eine auswahl der wichtigs-
ten rohstoffvorkommen wurde auf der Karte dargestellt.

WOlfGanG a. lenhardt informiert im Kapitel 7 über die in jüngster Zeit vor-
handene seismische aktivität im bereich des Kartenblattes und in dessen nähe-
rem umfeld.

lukas Plan hat im Kapitel 10 den aktuellen stand der speläologischen For-
schung im bereich des Kartenblattes kurz zusammengefasst. die lage der be-
deutendsten höhlen auf Kartenblatt 101 eisenerz konnte anhand der von der 
Karst- und höhlenkundlichen abteilung des Naturhistorischen Museums Wien 
zur Verfügung gestellten daten in die Karte eingetragen werden.

Viele im Zuge der Kartierungsarbeiten aufgetauchte Fragen/probleme hätten 
ohne die Mithilfe der folgenden Kolleginnen und Kollegen, die unsere arbeit ent-
weder mit der bestimmung von Fossilmaterial, laborarbeiten oder bei exkursio-
nen und zahlreichen diskussionen mit ihrem Fachwissen und ihrer regionalkennt-
nis unterstützt haben, nicht gelöst werden können:

ilse draxler (palynologie), hans eGGer (Nannoplankton), Gerhard hOBiGer 
(Geochemie), JOhann hOheneGGer (Foraminiferen) , leOPOld krystyn (ammoni-
ten, conodonten), richard lein (diskussion, Geländebegehung), OlGa PirOs (da-
sycladalen), herBert suMMesBerGer (ammoniten), harald traGelehn (diplomar-
beiten, Geländebegehung), inGeBOrG WiMMer-frey (tonmineralogie).

abschließend möchte ich noch auf die publikationen und das hervorragen-
de geologische Kartenblatt 1:75.000 „eisenerz, Wildalpe und aflenz“ von erich 
sPenGler und JOsef stiny (1926a, b) besonders hinweisen. ihre arbeiten bilde-
ten die basis unserer Forschungstätigkeit im hochschwabgebiet. Mit dem nun er-
reichten Wissensstand können zwar viele der damals ungelösten, oder noch gar 
nicht gestellten Fragen beantwortet werden, allerdings kamen auch neue proble-
me hinzu. im Namen des projektteams möchte ich daher die hoffnung ausspre-
chen, dass unsere arbeiten auf blatt 101 eisenerz anregung und gute basis für 
weiterführende Forschungsarbeiten sein werden.

Gerhard Bryda

september 2013
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1. geographischer Überblick
(G. Bryda)

der größte teil des Kartenblattes ÖK 101 eisenerz liegt in der obersteiermark 
(politische bezirke: bruck an der Mur, leoben und liezen), nur der nördlichste teil 
liegt im bereich des südwestlichen Niederösterreich (politische bezirke: amstet-
ten und scheibbs).

Geographisch wird das Gebiet, von Norden nach süden, durch folgende drei 
kalkalpine Gebirgsgruppen dominiert:

der nördlichste bereich wird durch die ausläufer des Gamssteinzuges und die 
Göstlinger alpen eingenommen. der Gipfel des hochkar (1.808 m) liegt bereits 
über der baumgrenze und zeigt mit seiner ausgeprägten Karlandschaft deutliche 
spuren der letzten Vereisung.

im süden folgen in einem stark bewaldeten Gebiet mit Mittelgebirgscharak-
ter die tief eingeschnittenen täler der salza und des lassingbaches. das Gebiet 
besteht überwiegend aus triassischen dolomiten und ist durch die, für die dolo-
mitverwitterung typischen, pittoresken erosionsformen gekennzeichnet („brand-
statt“), im osten grenzt der markante bergstock der Kräuterin mit kalkhochalpi-
nem charakter an.

das südlich und südöstlich der salza folgende, kalkhochalpine hochschwab-
massiv, dessen Gipfel (2.277 m) auf dem östlichen Kartenblatt 102 aflenz liegt, 
sowie die im süden vorgelagerten bergstöcke der Griesmauer, des trenchtling 
sowie des pribitz (1.579 m) und der Meßnerin (1.835 m) nehmen den überwiegen-
den teil des Kartenblattes eisenerz ein.

das hochschwabmassiv zeigt eine tektonisch bedingte Gliederung in ein süd-
lich vorgelagertes, ausgedehntes Karstplateau (mittlere seehöhe: 1.600 m, abb.  1), 
in einen zentralen Kamm mit höhen über 2.000 m, der im osten steil zum salzatal 
abfällt, und in ein nördliches Karstplateau (seehöhen zwischen 1.400 und 1.600   m), 
das von Norden und Westen von mehreren tiefen tälern zerschnitten wird.

Griesmauer, trenchtling und Meßnerin bilden ausgeprägte bergstöcke süd-
lich des hochschwabmassivs mit seehöhen über 2.000 m und sind von diesem 
durch die stark glazial geprägten täler des Gsollbaches, des Jassingtales und 
Josertales abgetrennt.

das tief eingeschnittene tal des erzbaches trennt das hochschwabmassiv vom 
westlich gelegenen Kaiserschildmassiv ab. dieses reicht mit seinem sockel und 
seinen ostwänden noch auf blatt 101 eisenerz herüber.

Gehören die bisher besprochenen Gebirgsgruppen mit ausnahme ihres südli-
chen und südwestlichen sockels den Nördlichen Kalkalpen an, so ist das im süd-
osten des Kartenblattes jenseits von Vordernberger- und erzbachtal sowie Krum-
pental und ramsau gelegene Gebiet teil der eisenerzer alpen.

diese erreichen mit dem eisenerzer reichenstein eine seehöhe von 2.165 m 
und werden überwiegend durch metamorphe paläozoische Kalke aufgebaut. ob-
wohl während der letzten eiszeit auch teilweise vergletschert, sind sie nicht so 
schroff wie die Kalkalpen und morphologisch deutlich unterscheidbar.

am steirischen erzberg (abb. 2), unmittelbar nördlich der reichenstein-Gruppe, 
befindet sich die weltweit größte sideritlagerstätte, die als tagbau abgebaut wird. 
dieser bergbau war über Jahrhunderte die wesentliche wirtschaftliche Grundlage 
großer teile der obersteiermark und der region eisenwurzen im nördlich anschlie-
ßenden Nieder- und oberösterreich (rOth, 1984). er wurde lokal oft als „steiri-
scher brotlaib“ bezeichnet.
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Erzberg 1465 m

Polster 1910 m

Eisenerzer Reichenstein 2165 m

Griesmauerkg. 2034 m

Blumau

Krumpental

Hintererzberg

Brandstein 2003 m

Ebenstein 2123 m

Sonnschienhtt. 1523 m

Ht. Polster 2057 m

Seemauer 1776 mLangstein 
1709 m

Pribitztörl
Sackwieskg. 1562 m

abb. 2.  
blick vom Güterweg (900 m) auf das hohenegg nach südosten auf den steirischen  
erzberg (1.465 m) und die eisenerzer alpen im hintergrund.

abb. 1.  
blick von der Meßnerin (1.835 m) nach WNW über die sonnschienalm auf den hauptkamm 
des westlichen hochschwab.
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2. geologisch-tektonischer Überblick
(G. Bryda)

das Kartenblatt eisenerz liegt innerhalb des oberostalpinen deckenstapels in 
den kalkhochalpinen tirolischen und juvavischen einheiten der Nördlichen Kalk-
alpen sowie in den nördlichsten einheiten der Grauwackenzone (siehe tektoni-
sche Karte; tafel 1).

am südrand des Kartenblattes tritt die Norische decke als tektonisch tiefstes 
bauelement zutage. diese wird als südliche Fortsetzung des tirolikums ange-
sehen (kristan-tOllMann & tOllMann, 1962: 8, 27; beil.  1) und wird zum über-
wiegenden teil aus eoalpin schwach metamorphen (untere Grünschieferfazi-
es) (alt)   paläozoischen Metasedimenten (Grauwacken, Kieselschiefer, Karbonate) 
und Metavulkaniten (porphyroid, Metatuffe) sowie untergeordnet aus Metasand- 
und Metasiltsteinen und brekzien mit oberpermischem bis untertriadischem al-
ter aufgebaut. die Norische decke wurde im Zuge der eoalpinen orogenese von 
ihrem kristallinen sockel abgeschert (neuBauer et al., 1994), kann jedoch in-
tern in mehrere ältere, bereits im Verlauf der Variszischen orogenese angelegte 
teildecken untergliedert werden (schönlauB, 1982: 400–414). so wird im raum 
südwestlich eisenerz die tektonisch liegende Wildfeld-decke von der hangenden 
reiting-decke überlagert. im hangenden der reiting-decke vermittelt eine im de-
tail schwer auflösbare schuppenzone zur Nord(rahmen)zone, die als tektonisch 
höchstes bauelement innerhalb der Norischen decke angesehen wird. die de-
ckengrenzen innerhalb der altpaläozoischen schichtfolge verlaufen im hangen-
den der eisenerz-Formation, für die nach schönlauB (1982: 396–397) ein teilwei-
se oberkarbones alter angenommen werden muss. der beschriebene variszische 
deckenbau wurde nach intensiver erosion von den sedimenten des alpinen se-
dimentationszyklus (präbichl-Formation, Werfener schichten) diskordant überla-
gert und plombiert.

das tirolische deckensystem setzt sich im Norden der überregional be-
deutenden, linksseitigen seMp (salzach-ennstal-Mariazell-puchberg)-blattver-
schiebung fort (linzer et al., 2002). es kann in die sulzbach-decke mit reiflin-
ger scholle und Göstlinger schuppenzone, unterberg-decke mit der „Zone von 
rotwald-Gindelstein“ sowie die Göller-decke und die buchberg- und säusen-
stein-schuppe untergliedert werden, die sich primär an flach südost fallenden 
Überschiebungsbahnen überlagern bzw. von Nord nach süd aufeinander folgen. 
die einzelnen decken werden zum überwiegenden teil aus nicht- bis maximal 
anchizonal metamorphen (schraMM, 1977, 1980, 1982b, c; kralik et al., 1987; 
JunG, 1980: 21), bis zu 2.200 m mächtigen Karbonatgesteinen aufgebaut, die 
in der Mittel- und obertrias im bereich ausgedehnter Karbonatplattformen (riffe 
und lagunen) abgelagert worden sind. der tirolische deckenbau wurde bereits 
im Verlauf der eoalpinen orogenese angelegt und in der oberkreide (turonium) 
durch die sedimente der Gosau-Gruppe transgrediert. in der höheren oberkrei-
de kommt es durch die Überschiebung der ostalpinen decken über den rhen-
odanubischen Flysch und in der Folge über den helvetischen schelf und die 
Molassezone (paläogen bis unterstes Neogen) zu einer reaktivierung des eoal-
pinen deckenbaues. durch diese Nachbewegungen werden die sedimente der 
Gosau-Gruppe in den ostalpinen deckenbau eingebunden und von den teilde-
cken im ausmaß von wenigen Kilometern bis Zehnerkilometern sekundär über-
schoben. auch die buchberg- und säusenstein-schuppe wurden frühestens im 
obersten paläogen von der Göller-decke abgetrennt und stellen die ostfortset-
zung der Gesäuse-decke (tirolikum, siehe lein & GaWlick, 2000) auf Karten-
blatt eisenerz dar.
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das im zentralen bereich des Kartenblattes als tektonisch höchste einheit 
über dem tirolikum liegende Juvavikum wird exklusiv durch die Mürzalpen-de-
cke (kristan-tOllMann & tOllMann, 1962) vertreten. diese umfasst, neben 
dem an der deckenbasis auftretenden haselgebirge (oberperm), eine mächti-
ge trias-schichtfolge, die durch drei Karbonatplattformen (steinalm- und Wet-
tersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform, dachsteinkalk-Karbonatplattform) und 
assoziierten beckensedimenten aufgebaut wird. die platznahme der juvavischen 
über den tektonisch liegenden tirolischen einheiten ist bereits im oberjura in Ver-
bindung mit der schließung des Meliata-hallstatt-ozeans erfolgt (neuBauer, 
1994; schWeiGl & neuBauer, 1997; GaWlick et al., 1999, 2003; Mandl, 2000; 
frisch & GaWlick, 2001, 2003; MissOni & GaWlick, 2011a, b).

der juvavische deckenbau wurde im Verlauf der nachfolgenden eoalpinen und 
Mesoalpinen orogenese reaktiviert und schlussendlich durch die extrusion der 
ostalpinen einheiten in den pannonischen raum ab dem obersten paläogen bis 
unteren Miozän zerschnitten (decker et al., 1994; PeressOn & decker, 1996; 
 linzer et al., 2002). im ostabschnitt des Juvavikums (ab dem Gesäuse) kam es 
dabei mit dem seMp-störungssystem zur ausbildung eines linksseitigen (sinis-
tralen) scherkorridors, der im Westabschnitt der Göller- und Mürzalpen-decke 
(Gesäuse, hochschwab) in Form mehrerer großer blattverschiebungs-duplexe er-
halten ist (decker in Mandl et al., 2000, 2002). dabei werden die säusenstein- und 
buchberg-schuppe als westliche Fortsetzung der Gesäuse-decke und die riege-
rin-türnach-, brandstein-edelbodenalm-, pfaffingalm-hochschwab- und trencht-
ling-Fölzstein-schuppe als teile der Mürzalpen-decke interpretiert.

die Gesäuse-störung bildet einen morphologisch gut sichtbaren teil des 
seMp-störungssystems und kann als scharfe linie über das schwabeltal nach 
hinterwildalpen bis in das salzatal und weiter über den bärnbachsattel bis zur 
einmündung in die puchberg-Mariazeller linie südlich Mariazell verfolgt werden.

insgesamt gesehen bildet das Gesäuse mit dem östlich anschließenden Kai-
serschild- und hochschwabmassiv eine große sigmoidale struktur, bei der ein teil 
des linksseitigen Versatzbetrages an der seMp-blattverschiebung in nordost- und 
süd- bis südwestgerichtete Überschiebungen abgeleitet wird. die beiden gegen-
sinnig überschiebenden duplexsysteme werden durch die Gesäuse-störung und 
deren beschriebener ostfortsetzung durch das salzatal voneinander abgetrennt.
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3. Erforschungsgeschichte
(G. Bryda & d. van husen)

3.1. Oberostalpin
das Werk von Pantz & atzl (1814) gehört zu den frühesten Forschungsarbei-

ten, die sich mit dem geologischen aufbau des erzberges und seiner umgebung 
beschäftigt haben. es wird darin u.a. ein liegendes „urgebirge“, ein „Übergangs-
gebirge“ oder „Grauwackengebirge“ und ein hangendes „Flözgebirge“ unter-
schieden.

im Jahr 1847 veröffentlicht ferrO die erste geologische Karte des erzberges 
und unterscheidet zwischen den „älteren Grauwackenschiefern“, den „spatei-
senstein mit sich führenden Kalkstein“ und den „jüngeren Grauwackenschiefern“ 
(= präbichl-Formation und Werfener schichten im heutigen sinn) ferrO (1847). 
im selben Jahr entstand auch die „Geologische Übersichtskarte der nordöstlichen 
alpen“ von MOrlOt (1847), in der Grauwacke und tonschiefer, „Übergangskalk“, 
„alpenkalk“, die Gosauschichten von Gams und das aflenzer tertiär ausgeschie-
den sind. in einem von schOuPPé (1850) erstellten, handkolorierten Kartenma-
nuskript des Gebietes zwischen dem Fölzgraben und ramsaugraben westlich 
eisenerz wird in der schichtfolge von liegend nach hangend zwischen „Grau-
wackenkalk“, „Grauwackenschiefer und sandstein“, „erzführende schichten“, 
„rother sandstein“ und „alpenkalk“ unterschieden. Wenige Jahre später veröf-
fentlichte Peters (1852) eine Karte des Gamser Gosaubeckens, in der er nur zwi-
schen den einheiten „bunter sandstein“, „alpenkalk“ und „Gosauformation“ un-
terschieden hat.

1852 wurde mit einer ersten aufnahme des Gebietes durch hauer,  fOetterle, 
suess und schOuPPé begonnen, die als handkolorierte Karte im Maßstab 
1:144.000 vorliegt (hauer et al., 1852). hier werden die Kalk- und dolomitgestei-
ne der Kalkalpen bereits in die trias eingeordnet, für die Gesteine der Grauwa-
ckenzone wird jedoch noch ein silur-alter angenommen. 1854 berichtet schOuPPé 
über erste Fossilfunde (crinoidenstielglieder) aus den Kalken am erzberg. 1860 
konnten haiGl und haBerfelner an verschiedenen stellen im raum eisenerz Ko-
rallen, trilobiten, brachiopoden und Nautiloideen nachweisen. diese wurden von 
suess und Barrande bestimmt und von stur (1865a, b, c, 1866) veröffentlicht. 
letzterer hat in seiner „Geologie der steiermark“ (1871) eine zusammenfassende 
darstellung gegeben. eine revision der von stur veröffentlichten Faunenliste der 
Fossilfunde von eisenerz durch stache (1879) führte schließlich zu einer neuen 
stratigraphischen einstufung der schichtfolge in das „subdevon“.

in Folge wurden die Kartenblätter eisenerz und aflenz von vacek (Kristallin und 
Grauwackenzone) und Bittner (Kalkalpen) neu aufgenommen. diese zweite auf-
nahme wurde bereits auf einer topographisch genaueren schraffenkarte durch-
geführt und als handkolorierte Karte im Maßstab 1:75.000 vervielfältigt (Bittner 
& vacek, 1889). im bereich der Kalkalpen ist in dieser Karte bereits eine differen-
zierte Gliederung vorhanden, in der Grundzüge der heutigen lithostratigraphischen 
Großeinheiten zu erkennen sind. sie stellt daher gegenüber der, in den fünfziger 
Jahren des 19. Jahrhunderts erschienenen Karte, einen großen Fortschritt dar. 
im selben Zeitraum wurde auch mit ersten detaillierten arbeiten zur Genese und 
Gliederung der quartären ablagerungen begonnen (BöhM v. BöhMersheiM, 1885; 
Michael, 1891), die bisher noch vernachlässigt worden waren.

Bittner (1890: 306–307) hat im bereich des hochschwabgebietes eine tiefrei-
chende störung nachgewiesen, die als östliche Fortsetzung der seMp-blattver-
schiebung angesehen wird (siehe Kapitel 2 und 4). er betrachtet die s.g. „Guß-
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werk-admonter-linie“ als Fortsetzung der „puchberg-Mariazeller linie“. Bittner 
hat mit zahlreichen arbeiten (e.g. 1886b, c, 1887a, b, 1888, 1897) entscheidend 
zum Verständnis der stratigraphie und tektonik im bereich der Nördlichen Kalk-
alpen beigetragen. Weitere arbeiten sind jene von kittl (1904) im Zusammen-
hang mit der trassenführung der 2. Wiener hochquellenleitung bzw. von heritsch 
(1908), der in der Grauwackenzone den begriff „blasseneckporphyroid“ einge-
führt hat (vgl. diskussion in: schönlauB, 1982).

redlich (1922) veröffentlichte Karten der umgebung von eisenerz und Vor-
dernberg (1:25.000). JunGWirth & lackenschWeiGer (1922, 1923) lieferten neue 
daten zur Geologie des erzberges. in Folge bearbeiteten sPenGler (1920a, b, 
1922, 1925, 1926) und stiny das Kartenblatt 4954 eisenerz, Wildalpe und aflenz 
(1.75:000), das samt erläuterungen gedruckt wurde (sPenGler & stiny, 1926a, b). 
in dieser Karte wurden der riffkalk am Gamsstein und scheibenberg sowie gro-
ße areale am hochschwab als Wettersteinkalk erkannt und auch zwischen dem 
„geschichteten dachsteinkalk“ und dem „dachsteinriffkalk“ unterschieden. Grö-
ßere Veränderungen zeigt die Karte in der Grauwackenzone, ebenso wurde dem 
Quartär und der tektonik („brüche“ und „schubflächen“ – insbesondere der puch-
berg-Mariazeller linie) mehr beachtung geschenkt (sPenGler & stiny, 1926a). 
detailergebnisse zur tektonik unter einbeziehung der erkenntnisse von kOBer 
(1912) gibt sPenGler (1922, bzw. 1925: 294ff.), wobei er jedoch teilweise ergeb-
nisse revidiert (sPenGler, 1931).

arbeiten zum erzberg und seiner umgebung liegen von hiessleitner (1929, 
1931) sowie von kern (1927, 1942) vor. Mit der (bio-)stratigraphie befassten sich 
vor allem heritsch (1927, 1931; haBerfelner & heritsch, 1932) bzw. im Vergleich 
mit den Karnischen alpen heritsch (1932) und haBerfelner (1935). siehe dazu 
die darstellung in schönlauB (1982).

retrospektiv sind zwei sichtweisen in den eisenerzer alpen zu erkennen: ei-
nerseits für einen alpidischen deckenbau (ascher, 1908; heritsch, 1910, 1911, 
1921; redlich, 1917). Zur unterstützung dieser these wurde angeführt, dass sich 
die im eisenerzer raum erfassten N–s streichenden Querstrukturen (stiny, 1931: 
220ff.; heritsch, 1921: 79, 123) in den Weyrer bögen der Kalkalpen (aMPferer, 
1931; clar, 1965) wiederfinden würden. andererseits für einen variszischen Fal-
ten- und deckenbau in den eisenerzer alpen (haMMer, 1924; sPenGler, 1926; 
sPenGler & stiny, 1926b; hiessleitner, 1931; schWinner, 1929b, 1933; stiny, 
1931; haBerfelner, 1935; anGel, 1939; Metz, 1940, 1951, 1953).

sPenGler (1928) untergliederte die Ötscherdecke in ein system einander über-
lagernder decken (unterberg-decke im Norden und der im süden auflagernden 
Göller-schuppe). auf trauth (1936: 507) geht die bezeichnung „Großreiflinger 
scholle“ – bei aMPferer (1931) eine ferntransportierte schubmasse – und deren 
einwurzelung als parautochthone einheit in lunzer-Fazies am südrand der Wey-
rer bögen zurück. 

in der zusammenfassenden darstellung der Geologie der 2. Wiener hoch-
quellenleitung von trauth (1948) sind weitere erkenntnisse über den tektoni-
schen bau von hochkar und röcker und detaillierte angaben zur hydrogeologie 
der Quellgebiete enthalten. sPenGler (1951: 371, 1959: 251ff.) trennte die sulz-
bach-schuppe vom südrand der lunz-decke ab und definierte die „Göllerschup-
pe“ als Göller-decke neu. tOllMann (1965: 154–156) machte die sulzbach-schup-
pe zur sulzbach-decke und ordnete sie dem tirolisch-Norischen deckensystem 
zu (tOllMann, 1976a: taf. 4, 5). steiner (1965, 1967) erkannte, dass es sich bei 
dem von aMPferer (1930) und sPenGler (1959) zwar bereits erfassten, aber noch 
als schuppengrenze gedeuteten Westrand der lunzer Musterfalte eigentlich um 
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ein teilstück einer großräumigen, linksseitigen blattverschiebung handelt, die er 
als „Ybbsitz-Göstling-blattverschiebung“ bezeichnet hat. diese blattverschie-
bung wurde von haMedani (1973) erstmals detailliert bearbeitet und von tOllMann 
(1976a: 228) als „Grenzblatt störung“ angesehen. der genaue Verlauf der störung 
mit den davon abzweigenden teilstörungen wurde schließlich durch die Kartie-
rungen von ruttner und schnaBel für das Kartenblatt GK71-Ybbsitz erfasst und 
dargestellt (ruttner & schnaBel, 1988). in den 1990er Jahren wurde die störung 
von M. MOser (1990) und arzMüller (1997) mit modernen strukturgeologischen 
Methoden genauer untersucht. obwohl sich die Ybbsitz-Göstling-blattverschie-
bung größtenteils auf dem nördlich anschließenden Kartenblatt Ybbsitz befindet, 
ist sie durch ihre anbindung an das seMp-system für das Verständnis der tek-
tonik auf dem Kartenblatt von großer bedeutung. diese erfolgt über störungen, 
die an der Grenze zwischen der sulzbach- und der unterberg-decke und weiter 
durch das Gosaubecken von Gams verlaufen. 

als weitere, für die Klärung des tektonischen aufbaues im bereich des Kar-
tenblattes besonders wichtige publikationen sollen jene von kristan-tOllMann 
& tOllMann (1962) und tOllMann (1967, 1976b) genannt werden, in denen die 
Mürzalpen-decke als neue tektonische Großeinheit am südrand der Nördlichen 
Kalkalpen abgetrennt, und die tektonik der Nördlichen Kalkalpen in mehreren Kar-
tenblättern dargestellt worden ist. dieses bild wurde von tOllMann (1980) durch 
die abtrennung der tribein-schuppe und „südrandschuppe“ von der Mürzal-
pen-decke als südliches element der Göller-decke nochmals modifiziert.

im bereich des Gosaubeckens von Gams folgen nach einer ersten mikropa-
läontologischen Gliederung von Wicher (1956) die arbeiten von kOllMann (1963, 
1964) mit neuen Kartierungen bzw. später – in gewissen bereichen – durch WaG-
reich (1993, 1994, 1995a, 1996, 2004). Zusätzliche daten zur biostratigraphie und 
Fazies der Gosauschichtfolge liegen von eGGer & WaGreich (2001), eGGer et al. 
(2004) und suMMesBerGer et al. (2009) vor. lahOdynsky (1988a, b, 1989) entdeck-
te jene gelbe „Grenzton-lage“ im profil Knappengraben, die weltweit die Grenze 
zwischen der Kreidezeit und dem paläogen markiert. dieses profil wurde durch 
eGGer et al. (2009), Grachev & daurer (2009) und Grachev et al. (2005, 2009), 
nochmals eingehend untersucht und die ergebnisse kontroversiell diskutiert.

die biostratigraphische Gliederung der eisenerzer Grauwackenzone mit co-
nodonten geht auf flaJs (1964, 1967, 1974), flaJs & schönlauB (1973, 1976), 
schönlauB (1977) und schönlauB et al. (1980) zurück, womit die bänder- und 
Flaserkalke mit hoher zeitlicher auflösung eingestuft werden konnten. als ergeb-
nis dieser Forschungstätigkeiten liegt die „Geologische Karte der eisenerzer alpen 
(Grauwackenzone) 1:25.000“ (schönlauB, 1981) mit erläuterungen (schönlauB, 
1982) vor. der Karteninhalt wurde auf der vorliegenden Karte weitestgehend un-
verändert übernommen. Modifikationen bestehen im bereich des erzberges und 
innerhalb eines schmalen streifens im Übergang zur präbichl-Formation und den 
auflagernden Werfener schichten.

ratschBacher et al. (1991a, b) lieferten neue erkenntnisse zur tektonik des 
ostalpins im Neogen (gravitativer Kollaps des ostalpinen deckenstapels und aus-
weichbewegungen großer Krustenteile nach osten). als wesentliche bewegungs-
fuge für diese „extrusion“ wurde die seMp (salzach-ennstal-Mariazell-puch berg)-
störung im sinne einer tiefreichenden, sinistralen blattverschiebung erkannt 
(ratschBacher et al., 1991a, b; decker et al., 1994; linzer et al., 2002) und für 
den Westabschnitt der störung ein Versatzbetrag von bis zu 60 km vermutet.

die seMp-blattverschiebung verläuft als WsW–oNo streichende, dominan-
te struktur quer über das Kartenblatt und ist mit zahlreichen, davon abzweigen-
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den störungen kinematisch verbunden. teile dieses systems wurden von neMes 
(1994), decker & reiter (2001) und decker (2001, 2002) strukturgeologisch un-
tersucht. F. MOser (1990) lieferte strukturgeologische daten aus dem Grenzbe-
reich zwischen unterberg- und Göller-decke.

salek (1998) bearbeitete die lithostratigraphische Gliederung im bereich hin-
terwildalpen, MOser (2007) und MOser et al. (2007) sowie krystyn et al. (2008) 
den bereich des Gamsstein-scheibenberg-Zuges. am hochschwab-südrand im 
bereich des pribitz war hüBler (1998) und im bereich der Gries- und heuschlag-
mauer Merschnik (1998) tätig. eine synthese zur stratigraphie und Metamorpho-
se liegt durch kölBl et al. (1999) vor.

die entdeckung großer unterschiede in der thermischen Überprägung der kalk-
alpinen decken anhand unterschiedlicher cai-daten (conodont colour alteration 
index) durch GaWlick et al. (1994a, b) führten schließlich in Verbindung mit un-
terschieden in der lithologischen entwicklung zur abtrennung der Gesäuse-de-
cke von der Mürzalpen-decke durch lein & GaWlick (2000, 2001). daten zu ho-
hen cai-Werten im bereich des hochschwabgebietes wurden von Bryda et al. 
(2008) veröffentlicht.

Weitere hinweise zum Vorkommen einzelner einheiten und erkennbarer litho-
logischer Grenzen in den höhlen und damit zum tektonischen aufbau des hoch-
schwabgebietes kamen aus der Karst- und höhlenforschung (faBiani et al., 1980; 
strOBl, 1992; Plan, 2002, pers. Kommunikation, siehe auch Kapitel 10). ergän-
zende daten zur hydrogeologie kamen von MaGer (1979), faBiani (1980a, b, 1984) 
und döBerl (1996).

3.2. Quartärforschung

MOrlOt (1850) ging von einer Vereisung des Gebietes aus, ohne aber konkrete 
spuren gefunden zu haben. stur (1871) erwähnte Moränen und Gletscherblöcke 
um Wildalpen und deutete offensichtlich die blocklandschaft um den teufelssee 
als Moränen. ebenso sah BöhM v. BöhMersheiM (1885) die mächtigen lockerse-
dimente bei Wildalpen als Moränen.

eine umfassende darstellung der Vergletscherung der lassingalpen stammt 
von Michael (1891). er deutete die ablagerung um Wildalpen als Moränen und 
terrassen, die sich vom ort salza abwärts verfolgen lassen. er postulierte eine 
komplette Vergletscherung des salzatales, die mit der des ennstales zusammen-
hing. er wusste um die starke glaziale Verbauung der Nebentäler des lassingba-
ches (abbrenn), die er auf diese große Vereisung zurückführte. naGl (1970b), der 
den raum des Ybbstales quartärgeologisch bearbeitet hat, stellte Zusammen-
hänge mit dem salzatal her.

auf der südseite des hochschwab sind hinweise auf kleinere lokalgletscher, 
wie auch erste erwähnungen „postglazialer“ Gletscherstände bei BöhM v. Böh-
MersheiM (1900) zu finden.

Penck & Brückner (1909) beschreiben, dass zur rißeiszeit der Gletscher des 
salzatales mit dem des ennstales in Verbindung stand und auch das becken von 
eisenerz vergletschert war, während es im Würm hingegen frei von eis war. die 
täler auf der südseite des Gebirgsstockes seien als ausläufer der plateauverglet-
scherung von bedeutenden Gletschern erfüllt gewesen, die sich mit bis zu 7 km 
langen Zungen (z.b. tragößtal) in den tälern ausbreiteten.

Mit den „dicht oberhalb Wildalpen legt sich quer über das Thal ein 50 m ho-
her Endmoränenwall, der aus groben Blöcken mit spärlich beigemengten gekritz-
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ten Geschieben besteht“ (Penck & Brückner, 1909: 242) können nur die mächti-
gen sturzstromablagerungen gemeint sein. diese wurden von Penck & Brückner 
(1909) als „Jung-Moräne“ des Würm angesehen.

spengler äußert sich umfassend zu den quartären ablagerungen (sPenGler & 
stiny, 1926b; sPenGler, 1927). er schied differenzierte Jungmoränen aus, wo-
bei schon unter drei systemen im tragößtal unterschieden wird, und der block-
gletscher in der ramsau als „ist der Franzosenbühel eine das ganze Tal sperren-
de Endmoräne der von der Nordseite der Reichensteingruppe herabsteigenden 
Gletscher“ (sPenGler & stiny, 1926b: 81) beschrieben wird.

die Verbreitung der sturzstromablagerungen im salzatal sieht er als die aus-
breitung des Gletschers aus dem siebenseetal an, der bis in die Fischerau und 
ins holzäpfeltal gereicht hätte, wobei er auch auf die „an prähistorische Tumuli 
erinnernde Moränenlandschaft“ (sPenGler & stiny, 1926b: 82) hinweist. der ort 
Wildalpen läge auf einer terrasse, die aber nicht zur Niederterrasse gehöre. das 
salzatal weiter östlich sei eisfrei geblieben, da der Gletscher im brunntal an des-
sen ausgang geendet hätte. die Moränen des lassingbachtales wären hingegen 
altmoränen einer umfassenden Vereisung. sPenGler & stiny (1926b: 86f.) be-
schreiben auch das bergsturzblockwerk westlich des Grünen sees bis zur pfar-
rerlacke sowie am Klammboden, ohne letzteres mit dem blockwerk des sturz-
stromes bis zum pfarrerteich zu verbinden, das sie als Jungmoräne ansprechen.

detaillierte Kenntnisse über die Übertiefung der Zungenbecken (tragöß, leo-
poldsteiner see) und deren Füllung brachten die Grund- und Karstwasserunter-
suchungen an der hochschwab-südseite (faBiani, 1980b, 1984).

die auffälligen Geländeformen bei Wildalpen gaben anlass zur deutung als 
bergsturz. sPenGler (1926) erwägt den Zusammenbruch eines stark verkarste-
ten dachsteinkalkareals, lichtenecker (1929) denkt schon an einen bergsturz, 
aBele (1974) erwähnt ihn als bergsturz ohne dem phänomen im detail nachzuge-
hen. erste Kartierungen und sedimentologische untersuchungen durch fritsch 
(1993) klärten den sachverhalt und zeigten die dimension des ereignisses auf 
(van husen & fritsch, 2007).

3.3. Schritte zur Erstellung des vorliegenden Kartenblattes
im Jahr 1992 startete im rahmen der bund-bundesländer-Kooperation ein vom 

bundesministerium für Wissenschaft und Forschung, den Wiener Wasserwerken 
und dem land steiermark gefördertes, interdisziplinäres projekt zur erforschung 
des einzugsgebietes der 2. Wiener hochquellenleitung und der Grundwasser-ent-
nahmestellen des Zentralwasserverbandes hochschwab süd. in diesem Zusam-
menhang wurde an der Geologischen bundesanstalt (projektleitung: G.W. Mandl) 
mit geologischen Kartierungsarbeiten im bereich des Kartenblattes begonnen. 
durch die finanzielle unterstützung der projektpartner konnte das anfängliche 
Kartierungsteam Gerhard W. Mandl, Michael MOser und WOlfGanG Pavlik in 
den folgenden Jahren durch Gerhard Bryda und OttO kreuss verstärkt werden. 
der arbeitsfortschritt wurde in mehreren Zwischenberichten und Karten dokumen-
tiert (Mandl et al., 1994, 1996, 1998, 2000, 2002). bis zum im Jahr 2002 erfolgten 
projektabschluss konnte auf diese Weise ein großer teil des hochschwabgebie-
tes geologisch neu aufgenommen werden. die ergebnisse wurden in Form einer 
geologischen Karte im Maßstab 1:25.000 mit den zugrundeliegenden Gis-daten-
sätzen und einem ausführlichen bericht den projektpartnern zur Verfügung ge-
stellt (Mandl et al., 2002). Nach Vorliegen dieser Karte, die einen großen teil des 
hochschwabgebietes abdeckt, erschien die Fertigstellung des Kartenblattes ei-
senerz relativ rasch möglich. beim Gosaubecken von Gams wurde auf die Kar-
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tierungen von kOllMann (1964) und WaGreich (1993, 1994, 1995a, 1996, 2004) 
zurückgegriffen. Wessely (2001, 2003, 2005, 2006a, b, c) kartierte in den Jahren 
2001 und 2005 einen Großteil der Nordflanke des hochkarstockes neu. Wie be-
reits erwähnt, fand auch die „Geologische Karte der eisenerzer alpen“ 1:25.000 
von schönlauB (1981) eingang. dirk van husen überarbeitete 2004 bis 2006 die 
bestehenden Quartär-Kartierungen. ergebnisse und status Quo wurden im rah-
men der „arbeitstagung der Geologischen bundesanstalt“ in leoben vom 31. au-
gust bis 4. september 2009 präsentiert (Bryda, 2009). die drucklegung des Kar-
tenblattes GK50, blatt 101 eisenerz, erfolgte im Winter 2010.
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4. geologischer Bau, tektonische und über-
geordnete lithostratigraphische großeinheiten

(G. Bryda, h.P. schönlauB, M. WaGreich & v. kukal)

in diesem Kapitel wird der geologische aufbau im bereich des Kartenblattes 
eisenerz anhand der übergeordneten tektonischen und lithostratigraphischen 
Großeinheiten erläutert. die Nomenklatur der tektonischen Großeinheiten folgt der 
definition in schMid et al. (2004). alle nicht mehr in den ostalpinen deckenbau un-
mittelbar eingebundenen schichtfolgen werden als eigenständige lithostratigra-
phische Großeinheiten angesehen und besprochen. die am aufbau der Großein-
heiten beteiligten lithostratigraphischen einheiten werden in den erläuterungen 
zur Kartenlegende detailliert beschrieben und, falls notwendig, neu definiert. Zur 
Übersicht wird auf die tektonische Karte (tafel 1) und das profil (tafel 2) am ende 
der erläuterungen verwiesen.

4.1. Oberostalpin
das oberostalpin bildet die tektonisch höchste einheit des ostalpinen de-

ckenstapels, der heute als nördlichster teil der apulischen Kontinentalplatte über 
den decken des penninikums liegt.

es kann nach schuster et al. (2001) und schMid et al. (2004) in einen im 
Zuge der eoalpinen orogenese entstandenen deckenstapel, der aus dem drau-
zug-Gurktal deckensystem, Ötztal-bundschuh deckensystem, Koralpe-Wölz de-
ckensystem, silvretta-seckau deckensystem und den decken der Grauwacken-
zone und Nördlichen Kalkalpen (Juvavikum, tirolikum, bajuvarikum) besteht, 
gegliedert werden.

der oberostalpine deckenstapel auf Kartenblatt eisenerz kann in das tekto-
nisch liegende tirolisch-Norische deckensystem und die tektonisch auflagernde 
Mürzalpen-decke (kristan-tOllMann & tOllMann, 1962), die eine teildecke des 
Juvavischen deckensystems darstellt, gegliedert werden.

die postorogenen (eoalpine orogenese) seichtwasserablagerungen der un-
teren Gosau-subgruppe und synorogenen (Mesoalpine orogenese) tiefwasser-
sedimente der oberen Gosau-subgruppe überlagern teile der unterberg- (Go-
saubecken von Gams), Göller- (schmaler, West–ost streichender streifen vom 
Goßgraben nach hinterwildalpen und Wildalpen) und Mürzalpen-decke (Fobis-
bach-ebenstein und westlich sackwiesenalm). sie wurden im rahmen der jüngs-
ten bewegungen der Mesoalpinen orogenese im eozän bis untermiozän teilwei-
se noch von den südlich anschließenden einheiten überfahren.

4.1.1. tirolisch-norisches Deckensystem
die Gesteine des tirolischen deckensystems sind in zwei teilbereichen des 

Kartenblattes eisenerz aufgeschlossen. im Norden des Kartenblattes bilden die 
sulzbach-decke, Kerzenmandl-schuppe und Göstlinger schuppenzone sowie die 
unterberg-decke, „Zone von rotwald-Gindelstein“ (ruttner & schnaBel, 1988; 
ruttner, 1984) und die Göller-decke einen stapel einander an flach südost fal-
lenden Überschiebungen, norwestvergent überschiebender decken und schup-
pen. dieser bereits im Zuge der eoalpinen orogenese angelegte deckenstapel 
wurde im paläogen reaktiviert und dabei die stratigraphisch der unterberg-decke 
und teilweise der Göller-deckenstirn auflagernden Gosau-sedimente von Gams 
von teilen der Göller-decke sekundär überschoben. die bereits sPenGler (1922: 
180 – „Goßlinie“; 1925: 279 – „Goßüberschiebung“) bekannte Goß-Überschiebung 
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stellt eine bedeutende nachgosauische schuppenbahn im bereich des jung re-
aktivierten südrandes der Göller-decke dar. die südlich der Goß-Überschiebung 
dem schubteppich aus haselgebirge und Werfener schichten auflagernden Mit-
teltrias- und obertriasgesteine des buchberges, Grangenriedels und der bösen 
Wand wurden von tOllMann (1976b: 292) zur „buchbergschuppe“ zusammenge-
fasst und mit dem hauptkörper der Göller-decke verbunden. im Zuge der geolo-
gischen Neuaufnahme des Kartenblattes eisenerz konnte jedoch die Fortsetzung 
der Goß-Überschiebung unmittelbar südlich des salzatales bis zur einmündung 
des brunntales anhand der eingeschalteten scherkörper aus Werfener schich-
ten und Gutenstein-Formation nachgewiesen werden. ab diesem punkt wird die 
Überschiebung von der überregional bedeutenden, linksseitigen seMp (salzach–
ennstal–Mariazell–puchberg) blattverschiebung (linzer et al., 1990, 1995, 2002) 
abgeschnitten. in diesem abschnitt wurde bereits die von sPenGler (1931) und 
tOllMann (1976b: 370) beschriebene puchberg-Mariazeller linie als südliche be-
grenzung der Göller-decke angesehen. auf die sich aus der nun vollständigen ab-
trennung der buchberg-schuppe von der Göller-decke durch die Goß-Überschie-
bung ergebenden Fragestellungen wird bei der beschreibung des internbaues der 
Göller-decke näher eingegangen.

im süden des Kartenblattes bildet die zum überwiegenden teil aus paläozoi-
schen und untergeordnet stratigraphisch auflagernden Gesteinen der untertrias 
aufgebaute Norische decke den zweiten, südlichsten anteil des tirolikums (kris-
tan-tOllMann & tOllMann, 1962: 8, 27) im liegenden der juvavischen Mürzal-
pen-decke. Nach tOllMann (1976b, 1985: 222–223) ist die Norische decke als 
südliche Fortsetzung der Göller-decke anzusehen.

Metamorphose: in den nördlichen decken des tirolischen deckensystems 
auf dem Kartenblatt ist keine oder nur eine anchizonale Metamorphose nach-
weisbar. untersuchungen der illit-Kristallinität in den feinklastischen oberper-
mischen bis untertriadischen sedimenten der Göstlinger schuppenzone durch 
 schraMM (1982a: 53) erbrachten einen durchschnittlichen iK-Wert von 6,2, der 
einer sehr schwachen (anchizonalen) Metamorphose in frühalpidischer (eoalpiner) 
Zeit (schraMM, 1982a: 60) entspricht.

im Gegensatz dazu sind die Gesteine der Norischen decke deutlich geschie-
fert und wurden während der eoalpinen orogenese in der unterkreide von einer 
schwachen regionalmetamorphose (untere Grünschieferfazies mit abnehmender 
tendenz gegen hangend; schraMM, 1977, 1980) erfasst.

die auswirkungen des alpidischen Metamorphosegeschehens sind noch bis in 
die tieferen Niveaus der auflagernden kalkalpinen decken nachweisbar  (schraMM, 
1977, 1980, 1982b, c; kralik et al., 1987; JunG, 1980: 21) und erreichen dort noch 
Werte der höheren anchizone.

bedingt durch Metamorphose und starke durchbewegung liegen in der Nori-
schen decke heute bänder-Flaserkalke, schiefer mit phyllitischem habitus und 
Quarzite vor. Makrofossilien sind entweder bruchstückhaft vorhanden bzw. stark 
deformiert. conodonten sind stark deformiert, schwarz, mattgrau oder weiß ver-
färbt, teilweise angelöst, rekristallisiert, häufig von Mineralneubildungen geprägt 
und weisen auf temperaturen von mindestens 300° c hin (flaJs & schönlauB, 
1976: 284–287; schönlauB et al., 1980: 201–203). Ähnliche Werte weisen schulz 
et al. (1997) im raum eisenerz für inkohlungstemperaturen des silur-Kieselschie-
fers (370° c) bzw. für die eisenerz-Formation (360° c) nach. neuBauer et al. (1994: 
70) nehmen an, dass bei dieser Metamorphose in diesem abschnitt der Grauwa-
ckenzone eine Maximaltemperatur von 400° c nicht überschritten wurde.
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norische Decke s. str. (nordzone) sowie Eisenerzer  
Schuppenzone, reiting- und Wildfeld-teildecke

die Norische decke ist die tektonisch hangendste decke der Grauwackenzo-
ne und wurde als teil des oberostalpinen deckenstapels in der unter- bis tieferen 
oberkreide im Zuge der eoalpinen orogenese von ihrem untergrund abgeschert 
(schönlauB, 1982; neuBauer et al., 1994).

sie besteht vorwiegend aus Gesteinen des altpaläozoikums (ordovizium–de-
von) und kann mit hilfe der im Karbon darüber abgelagerten, klastischen eisen-
erz-Formation in mehrere, bereits im Zuge der Variszischen orogenese angeleg-
te teildecken (schönlauB, 1982: 405–414) gegliedert werden.

die Zeiritzkampel-decke bildet die tektonisch tiefste teildecke der Norischen 
decke und ist im bereich des Kartenblattes nicht aufgeschlossen. darüber 
folgt die Wildfeld-decke, deren Gesteine den bereich beiderseits der eisener-
zer ramsau am südwestrand des Kartenblattes aufbauen. diese wird wieder-
um von der reiting-decke überlagert, die im Gipfelbereich des eisenerzer rei-
chenstein (2.165 m) und am hackriedel südlich schlingerweg auf blatt eisenerz 
liegt. die beiden letztgenannten decken sind unmittelbar südlich des blattrandes 
großräumig aufgeschlossen (schönlauB, 1981). der liegendabschnitt der Wild-
feld-decke umfasst überwiegend Grauwackenschiefer mit einschaltungen von 
basischen Vulkaniten und schwarzen Kieselschiefern sowie Kalken und unter-
geordnet Quarzsandsteinen des oberordovizium bis llandovery. darüber folgen 
Kieselschiefer des llandovery bis ludlow, die von dunklen Kalken des ludlow 
bis pridoli und hellen Flaser- und bänderkalken des devon abgelöst werden. die 
schichtfolge wird im Karbon durch die klastischen sedimente der eisenerz-For-
mation abgeschlossen, die auch als markanter „deckenscheider“ zur auflagern-
den reiting-decke fungieren.

der schichtumfang der reiting-decke reicht vom silur, das auf der Westsei-
te des hackriedel oder an der Nordseite des eisenerzer reichenstein noch un-
tergeordnet vorhanden ist, über die dominanten hellen Flaser- und bänderkalke 
des devon (vorwiegend unterdevon) bis in das Karbon der eisenerz-Formation, 
die am hackriedel in Form eines kleinen Vorkommens gerade noch sichtbar ist.

im Norden schließt die „schuppenzone“ (schönlauB, 1982: 407–408) als struk-
turell und lithologisch eigenständig entwickelter bereich an die beiden decken 
an. da die bezeichnung „schuppenzone“ ohne zusätzliche geographische an-
gabe nicht eindeutig ist, wird für diese tektonische einheit der neue Name „ei-
senerzer schuppenzone“ vorgeschlagen. diese erstreckt sich über die Gebiete 
donnersalpe–oberes Weißenbachtal–Größenberg–hintererzberg–plattenalm und 
die südseite des Gerichtsgrabens und des Vordernberger tales. der Gesteins-
bestand reicht vom ordovizium (Gerichtsgraben-Gruppe, blasseneckporphyroid) 
bis ins Karbon (eisenerz-Formation). der südrand der schuppenzone wurde nach 
schönlauB (1982: 414) in alpidischer Zeit von bedeutenden Vertikalbewegungen 
überprägt, die zu einem ausheben der präbichlschichten über die südlich davon 
aufgeschlossenen, vorwiegend altpaläozoischen Gesteine geführt haben. diese 
Vertikalbewegungen stehen vermutlich mit dem im bereich des erzberges sicht-
baren Großfaltenbau in Zusammenhang.

die „Nordzone (Nordrahmenzone)“ (schönlauB, 1982: 408–409) bildet die 
höchste tektonische einheit innerhalb der Norischen decke und steht in trans-
gressivem Verband mit der Kalkalpenbasis. hier wird vorgeschlagen, den begriff 
„Nordzone“ aufzulassen und für den nördlichen, hangenden teil der Norischen 
decke im raum von eisenerz die bezeichnung „Norische decke sensu stricto“ zu 
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verwenden. diese besteht zum überwiegenden teil aus paläozoischen Gesteins-
einheiten – mächtigen siliziklastischen Metasedimenten und eingeschalteten Me-
tabasiten des ordovizium – die von einem bis über tausend Meter mächtigen por-
phyroid des oberordovizium überlagert werden. im hangenden des porphyroides 
folgt eine transgressionssequenz, die noch im obersten ordovizium mit dem klas-
tischen polsterquarzit einsetzt und, unter Zunahme des Karbonatgehaltes, in den 
flachmarinen cystoideenkalk übergeht. im silur kommt es zu einer raschen eintie-
fung und umgestaltung des sedimentationsraumes in einen tieferen schelf und 
damit zur ablagerung von schwarzen Kieselschiefern und orthocerenkalken. da-
rüber folgen im devon helle Flaser- und bänderkalke (sauberg-Kalk, polsterkal-
ke) mit tentaculiten, die bioklastische schüttungen (stromatoporen, crinoiden) 
aus flacheren teilen des beckens enthalten.

diese schichtfolge wird, nach einer phase der abtragung und Verkarstung 
(137: Kalkbrekzie (unterkarbon)) im Karbon, von der klastischen eisenerz-For-
mation überlagert.

Über dem, durch die Variszische orogenese geformten sockel der „Nordzone“ 
und teilen der „schuppenzone“ sowie über den abfolgen am erzberg, transgrediert 
im (ober)perm die terrestrisch-fluviatile präbichl-Formation. aufgrund dieser tat-
sache vermutet schönlauB (1982: 408) ein, dem alten deckenbau innerhalb der 
Norischen decke äquivalentes, variszisches, vor (ober)permisches alter dieses 
schuppenbaues. die Grenzfläche zu den unterlagernden Kalken des devon ist 
als Winkeldiskordanz im bereich der typuslokalität der präbichl-Formation, am 
polster bei eisenerz (oberhalb des Knappensteiges, ca. 1.590 m nahe der leobner 
hütte), besonders gut erkennbar (neuBauer, 1989). die präbichl-Formation geht 
unter abnahme der Korngrößen ohne deutlich erkennbare Grenze in die seicht-
marinen Werfener schiefer über, welche die schichtfolge der Norischen decke in 
der untertrias abschließen (krainer & stinGl, 1986).

die stellung der Norischen decke als tektonisch hangendste der decken mit 
paläozoischem Gesteinsbestand an der basis des kalkalpinen deckenstapels und 
ihre platznahme im Verlauf der kretazischen, eoalpinen orogenese ist nach neu-
Bauer et al. (1994) heute unbestritten. der variszisch angelegte, in alpidischer Zeit 
schräg zugeschnittene deckenbau innerhalb der Norischen decke konnte durch 
die Neuaufnahme der Grauwackenzone im bereich der eisenerzer alpen durch 
schönlauB (1981, 1982) geklärt werden.

die variszische strukturprägung der paläozoischen Gesteine, an wenigen stel-
len als Faltenbau erhalten, ist durch die diskordant darüber abgelagerten sedi-
mente der präbichl-Formation erkennbar. die im bereich des Kartenblattes von 
West (tulleck) nach ost (lamingtal) zunehmende Mächtigkeit der präbichl-Forma-
tion lässt außerdem auf ein paläorelief des paläozoischen untergrundes schlie-
ßen, das später durch die ablagerungen dieser Formation ausgeglichen wurde.

am erzberg ist eine großräumige Faltenstruktur erkennbar, entlang derer alle 
schichtglieder – von den altpaläozoischen Gesteinen bis zu den Werfener schie-
fern – entlang einer flach nach NNo fallenden achse deformiert sind. diese struk-
tur wurde bereits von kern (1927) dargestellt und später durch fritsch (1960) nä-
her untersucht, der sie als „hauptfaltung mit NNo-achse“ am erzberg beschreibt, 
und aufgrund der mitverfalteten Werfener schichten eine alpidische anlage des 
Faltenbaues vermutet (abb.  16). diese Vorstellungen wurden später von schulz 
et al. (1997: 93) bestätigt, die den permisch-untertriadischen schichtkomplex am 
erzberg als den inneren teil einer überkippten, westvergenten Großfalte ansehen, 
deren hauptachsenrichtung mit ca. 20° nach NNo einfällt. die zuvor genannten 
autoren konnten im oberen bereich des erzberges zusätzlich horizontal  lagernde, 
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NW–so bzw. WNW–oso streichende Faltenachsen (β-achsen) nachweisen, die 
den Großfaltenbau überlagern. sie nehmen daher an, dass dieser Faltenbau auf 
eine noch jüngere alpidische deformation zurückzuführen ist. der durch die her-
vorragenden aufschlüsse im bergbaugebiet des erzberges gut sichtbare Großfal-
tenbau setzt sich vermutlich nach Nordosten in den bereich des Glanzberges fort.

bei der vom Vordernberger tal über den präbichl in den Gerichtsgraben NW–so 
streichenden, steilstehenden störung könnte es sich um eine gleichzeitig mit dem 
alpinen deckenbau angelegte, vermutlich dextrale blattverschiebung handeln. die 
störung trennt die Wildfeld- und reiting-decke im Westen von der tektonisch han-
genden, wenig deformierten „Nordzone“ im osten und geht offenbar nicht über 
die im Gerichtsgraben No–sW querende „schuppenzone“ hinaus – ist also mög-
licherweise an diese kinematisch gekoppelt. Vergleichbare strukturen wurden von 
linzer et al. (1995) als system NW-vergenter Überschiebungen und damit ver-
bundener dextraler blattverschiebungen (tearfaults) und lateraler rampen in den 
kalkalpinen decken beschrieben und diesem deckenbau genetisch zugeordnet.

als „christof-hauptverwurf“ wird am steirischen erzberg eine NNo–ssW strei-
chende, mit ca. 30° nach osten einfallende, bedeutende störung bezeichnet, die 
aufgrund des Vertikalversatzes der Kalk-porphyroid-Grenze bereits im Kartenbild 
als abschiebung zu erkennen ist. der aus bergbaudaten ermittelte maximale Ver-
tikalversatz an dieser störung kann nach hirzBauer et al. (1991: 58) mit 300 m an-
gegeben werden. das zumindest alpidische alter der störung lässt sich aus dem 
Versatz der Großfaltenstruktur am steirischen erzberg ableiten. im Vergleich mit 
ähnlich orientierten abschiebungen im bereich der kalkalpinen decken (decker 
& reiter, 2001; decker, 2002) scheint sogar eine anlage dieser störung im Zuge 
der „lateralen extrusion“ des ostalpins (ratschBacher et al., 1991a, b; decker 
et al., 1994) im Neogen möglich.

auch zahlreiche weitere sW–No streichende störungen wie jene, die durch den 
handlgraben über den lamingsattel in richtung der lamingalm streicht, wurden 
vermutlich gemeinsam mit W–o streichenden, sinistralen blattverschiebungen an-
gelegt und können der extrusionstektonik zugeordnet werden.

göller-, unterberg-, Sulzbach-Decke, reiflinger Scholle,  
Zone von rotwald-gindelstein

unter dieser Überschrift wurden in der legende zu Kartenblatt eisenerz alle 
geologischen einheiten innerhalb des tirolischen decken-schuppenbaues nörd-
lich der überregional bedeutenden seMp-blattverschiebung (siehe Kapitel 4.3) 
und der von dieser spitzwinkelig abgeschnittenen Goß-Überschiebung  (sPenGler, 
1922: 180, 1925: 279) zusammengefasst.

Sulzbach-Decke

die sulzbach-decke (tOllMann, 1965: 154–156; sulzbach schuppe, sPenGler, 
1951: 371, 1959: 254–255) bildet die tektonisch tiefste, am weitesten nördlich ge-
legene einheit des tirolikums. sie überschiebt die lunzer decke unter ausbildung 
einer inversen trias-unterkreide-schichtfolge entlang der Königsberg-Überschie-
bung, die bis Göstling verfolgt werden kann. dort wird die deckengrenze von der 
annähernd N–s streichenden, linksseitigen Ybbsitz-Göstling blattverschiebung 
abgeschnitten (steiner, 1965: 276–277) und ca. 4 bis 4,5 Kilometer nach Nor-
den versetzt, wo sie sich in der Überschiebung der invers gelagerten Jura-unter-
kreidemulde des bodingbaches nach osten fortsetzt (sPenGler, 1959: 252–255).

die trias-schichtfolge der sulzbach-decke ist nach tOllMann (1976a: 134) in 
klassischer lunzer Fazies entwickelt. diese ist im Karnium durch eine schichtfol-
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ge aus mächtigen lunzer schichten (trachycerasschichten, reingrabener schie-
fer, lunzer sandstein) und auflagernden opponitzer schichten (Kalk, dolomit und 
rauwacken, Gips/anhydrit führend) gekennzeichnet, die über beckensedimenten 
der reifling-Formation (ladinium) einsetzt. im bereich der Gamsstein halbantikli-
nale ist jedoch eine mitteltriadische Wettersteinkalk-Karbonatplattform (ladinium 
bis unteres Karnium) erhalten, die über beckensedimente der reifling-Formation 
(oberes anisium bis unteres Karnium) und die diese unterlagernden anisischen 
seichtwassersedimente (steinalm-Formation und annaberger Kalk) progradiert. 
im hangenden der Karbonatplattform folgen geringmächtige lunzer schichten 
und typische opponitzer schichten (Karnium), die in hauptdolomit übergehen. 
tOllMann (1965: 141) sieht daher in der Mitteltrias-schichtfolge der Gams-
stein-scheibenberg halbantiklinale ein Äquivalent der „Nordtiroler Fazies“, die in 
diesem bereich mit dem lunzer Faziesraum verzahnt.

die sulzbach-decke ist durch einen vorgosauisch angelegten, im streichen 
weithin verfolgbaren Faltenbau gekennzeichnet, der später durch die linksseitige 
Ybbsitz-Göstling blattverschiebung zerschnitten wurde. Wie steiner (1965: 277) 
zeigen konnte, sind die Faltenzüge westlich und östlich der Ybbsitz-Göstling blatt-
verschiebung aufgrund der faziellen Übereinstimmung ihrer rhätisch- bis unter-
kretazischen synklinalfüllungen eindeutig parallelisierbar. die im Nordwesten des 
Kartenblattes eisenerz aufgeschlossene Gamsstein-scheibenberg halbantiklinale 
setzt sich daher östlich der Ybbsitz-Göstling blattverschiebung in der sulzbach 
antiklinale fort (oberkogelsbach, GK71 Ybbsitz, ruttner & schnaBel, 1988). ana-
log dazu bildet die lunzer-synklinale und die südlich anschließende Maiszinken 
halbantiklinale die Fortsetzung des Nordteiles der Großreiflinger scholle und des 
Großreiflinger Mitteltriasspornes.

Neuere strukturgeologische untersuchungen der Ybbsitz-Göstling blattver-
schiebung durch arzMüller (1997: 73–75) sprechen für eine frühe anlage der 
störungszone als laterale rampe, die bereits im Zuge der NW-gerichteten kre-
tazischen bis paläogenen stapelung der sulzbach-decke über die lunzer decke 
erfolgt ist. die umgestaltung dieser rampe zum linksseitigen scherkorridor der 
Ybbsitz-Göstling blattverschiebung erfolgte erst nach dem NW-gerichteten de-
ckenvorschub bei N–s-gerichteter Kompression im obersten paläogen bis Miozän 
unter teilweiser benutzung bzw. durchreißen der präexistenten lateralen rampe. 
Mit dem einsetzen der extrusionstektonik in den ostalpinen einheiten im obers-
ten oligozän? bis Miozän wurde die Ybbsitz-Göstling störungszone als transten-
sives blattverschiebungssystem aktiv (decker et al., 1994). die störung fungierte 
dabei als transferstruktur, über welche die vorwiegend No-gerichteten blattver-
schiebungen im Norden mit den auf überwiegende W–o-extension zurückzufüh-
renden strukturen in den südlich gelegenen tektonischen einheiten kinematisch 
verbunden waren (decker et al., 1994; arzMüller, 1997: 75).

im bereich unmittelbar westlich der ortschaft Göstling spaltet die Ybbsitz-Göst-
ling blattverschiebung in mehrere subparallele blattverschiebungen auf, die das 
ostende der Gamsstein halbantiklinale linksseitig versetzten. diese struktur wird 
als transtensiver blattverschiebungsduplex interpretiert, der die linksseitigen ho-
rizontalbewegungen an der Ybbsitz-Göstling blattverschiebung mit so-gerichte-
ten rücküberschiebungen (M. MOser, 1990) innerhalb der Göstlinger schuppen-
zone und der Fortsetzung der reiflinger scholle verbindet (decker et al., 1994).

Mit der aktivierung der Ybbsitz-Göstling blattverschiebung als transtensive 
störung wurde ein teil der ostgerichteten dehnung entlang der Göstlinger schup-
penzone und über den Mendlinger sporn in die Gamser Querstörung abgeleitet. 
diese teilt die Gosau von Gams (Westteil bereits ÖK100 hieflau) in einen westli-
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chen teil, der von Gesteinen der unteren Gosau-subgruppe aufgebaut wird und 
in einen östlichen teil, der ausschließlich von Gesteinen der oberen Gosau-sub-
gruppe aufgebaut wird. die Gamser Querstörung spaltet an ihrem südende ver-
mutlich in mehre teiläste auf.

reiflinger Scholle („großreiflinger Scholle“)

Zwischen der beschriebenen Mitteltrias-abfolge des Gamsstein-scheibenberg 
Zuges im Nordwesten und der Überschiebung der tirolischen unterberg-decke 
im südosten befindet sich eine schmale schuppenzone, die faziell und tektonisch 
zwischen der reiflinger scholle (trauth, 1936: 507–509, „Großreiflinger schol-
le“) im südwesten und der Göstlinger schuppenzone im Nordosten vermittelt. 
der begriff reiflinger scholle bezeichnet eine heute allseitig tektonisch begrenz-
te, intern verschuppte permotrias-schichtfolge in lunzer Fazies am südwestrand 
der sulzbach-decke. diese war ursprünglich teil der sulzbach-decke und wur-
de erst im Zuge der nachgosauischen eindrehung (vermutlich im Zeitraum eozän 
bis oligozän) der Weyrer bögen vom hauptdeckenkörper abgetrennt und diesem 
teilweise überschoben (tOllMann, 1976b: 268, 269). auch die Göstlinger schup-
penzone ist als stärker deformierter südrand der sulzbach-decke anzusprechen.

innerhalb der beschriebenen schuppenzone entlang des Mendlingbachtales 
südlich des Gamsstein-scheibenberg Zuges können zwei schuppen unterschie-
den werden: die nordwestliche, tektonisch hangende schuppe wird aus einer in-
vers lagernden serie aus lunzer schichten, opponitzer schichten und hauptdo-
lomit aufgebaut, während die südöstliche, tektonisch liegende schuppe aus einer 
steilgestellten bis invers lagernden schichtfolge aus Gutenstein-Formation, reif-
ling-Formation, lunzer schichten sowie opponitzer schichten und hauptdolomit 
besteht. letztere unterscheidet sich in ihrer faziellen ausbildung (Gutenstein-For-
mation) deutlich von der tieferen Mitteltrias der Gamsstein-scheibenberg halban-
tiklinale (annaberger Kalk) und stellt die Fortsetzung der Kerzenmandl-schuppe 
(aMPferer, 1933; tOllMann, 1976b) der Großreiflinger scholle dar. sie lässt sich 
im streichen entlang des Mendlingbachtales bis lassing verfolgen (MOser et al., 
2007). Westlich Mendlingbauer keilt die nordwestliche schuppe aus und wird 
vermutlich durch das linksseitige Göstlinger störungssystem nach Norden ver-
setzt. dort ist in der invers lagernden schober-schuppe eine vergleichbare ober-
trias-schichtfolge aufgeschlossen (haMedani, 1973; M. MOser, 1990).

unterberg-Decke

die unterberg-decke (sPenGler, 1928: 118ff.) auf Kartenblatt eisenerz besteht 
zum überwiegenden teil aus einer mächtigen hauptdolomit- und dachsteinkalk-
abfolge (Karnium–Norium). im liegenden dieser schichtfolge treten im unteren 
Mendlingbachtal, östlich hirtenlehner, geringmächtige, sandsteinlagen führende 
reingrabener schiefer und Wettersteindolomit in lagunärer Fazies auf. diese dort 
nur relativ kleinräumig aufgeschlossenen Gesteine bilden den stratigraphisch äl-
testen anteil der unterberg-decke im bereich des Kartenblattes.

die beschriebene trias-schichtfolge ist im bereich der hochkar-Gruppe zu ei-
ner großräumigen, WsW–oso streichenden antiklinale verformt (sPenGler, 1922: 
172). die hochkargruppe ist jedoch nur auf den ersten blick eine einfach gebau-
te antiklinalstruktur. innerhalb ihres, aus lagunärem dachsteinkalk aufgebauten 
südostschenkels sind zahlreiche, teilweise liegende nordwestvergente Falten zu 
erkennen. deren flach lagernde, subparallele Faltenachsen folgen der streichrich-
tung der antiklinale und bilden diese gleichsam nach. als Grund für diese ausge-
prägte, parasitäre Faltung des südschenkels der antiklinale hat bereits sPenGler 
(1922: 174) die nahe Überschiebungsfront einer decke angenommen. später wur-
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de spengler vermutlich klar, dass es sich bei dieser decke nur um die Göller-de-
cke handeln kann – er geht darauf aber nicht mehr näher ein. im scheitelbereich 
der hochkar antiklinale ist im stratigraphisch hangenden des lagunären dach-
steinkalkes, in einer nach Nordwesten überschlagenen und durchgescherten syn-
klinale, eine schichtfolge aus dickbankigem, gelblichem „oberrhätkalk“ mit ein-
geschalteter Kössen-Formation (rhätium) und Gesteinen des Mittel- bis oberjura 
erhalten. der Jura setzt über einem ausgeprägten, durch eine mehrere Zentime-
ter dicke Mangankruste markierten hartgrund über dem dickbankigen „oberrhät-
kalk“ mit geringmächtigen Klausschichten (Mitteljura) ein. Über den Klausschich-
ten folgt roter ruhpoldinger radiolarit, in den im hangenden debrite und turbidite 
der tauglboden-Formation (oberjura) eingreifen. der oberjurassische anteil der 
synklinalfüllung kann als synorogene tiefseerinnenfüllung interpretiert werden, 
die im Verlauf des eingleitens der juvavischen decken entstanden ist. ein teil 
der trias- und unterjurakomponenten in den debriten könnte von einer hochzo-
ne/schwelle im bereich des stangl (1.592 m) – „stangl-schwelle“ – am südrand 
der unterberg-decke in die nördlich vorgelagerte tiefseerinne transportiert wor-
den sein. das dort aufgeschlossene „oberalmer basiskonglomerat“ und die stra-
tigraphisch verbundenen oberalmer schichten liegen diskordant über lagunärem 
dachsteinkalk und resten geringmächtiger Klausschichten, die als Komponenten 
in den debriten des „oberalmer basiskonglomerates“ vorkommen. die oberalmer 
schichten stellen das zur plassenkalk-Karbonatplattform zeitgleiche beckensedi-
ment dar und werden von dieser progradiert. dieser primär stratigraphische Kon-
takt wurde jedoch auf Kartenblatt eisenerz am südrand der unterberg-decke stark 
tektonisch überprägt. Vermutlich wird die bereits nördlich des hüttstein (1.075 m) 
eingetragene störung nördlich der happelmäuer nur geringfügig linksseitig ver-
setzt und folgt danach im bereich hochmoos–eiskögeln dem Kontakt des plas-
senkalkes zu den oberalmer schichten. analog wird auch der Kontakt zwischen 
dem plassenkalk und den oberalmer schichten nördlich des Wolfstein (1.298 m) 
von einer NW–so streichenden blattverschiebung zerschnitten.

Wendet man sich dem großräumigen strukturellen bau der unterberg-decke zu, 
so fällt auf, dass die antiklinale der hochkar-Gruppe von zumindest zwei bedeu-
tenden blattverschiebungen zerschnitten wird. diese streichen jeweils von osten 
bzw. Westen an die überkippte und nach Nordwesten überschobene Jura-syn-
klinale im scheitelbereich der hochkar antiklinale heran und scheinen mit dieser 
lose kinematisch gekoppelt zu sein. bei der von osten über das obere lassing-
bachtal und dann südlich tremel (1.201 m) und schwarzkogel (1.547 m) bis zur 
Munzenplan (1.585 m) verfolgbaren blattverschiebung handelt es sich um eine 
bedeutende störung (lassingbach-schallenbach-störung), die bereits auf dem 
östlich anschließenden Kartenblatt ÖK102 aflenz, im oberlauf des schallenba-
ches, sichtbar ist und dem tal des Zellerbrunnbaches folgt. entlang dieser stö-
rung wird die deckengrenze der Göller-decke zwischen der einmündung des 
Zierbaches (ÖK102 aflenz) und der taleralm im oberen lassingbachtal um min-
destens 1,6 km rechtsseitig versetzt. der Versatz der deckengrenze entlang ei-
ner im bereich des lassingbachtales W–o streichenden, dextralen blattverschie-
bung wurde bereits von F. MOser (1990) erkannt und die Kinematik der störung 
durch sprödtektonische untersuchungen nachgewiesen. die also primär dextrale 
(rechtsseitige) blattverschiebung wird danach durch mehrere sinistrale blattver-
schiebungen linksseitig versetzt. so beispielsweise um ca. 370 m durch die vom 
schneckengraben von sW nach No bis zur taleralm streichende störung, danach 
östlich des schindgrabens, westlich des irxenaugrabens und bedeutender öst-
lich des ringkogelgrabens. Generell können im gesamten Gebiet zahlreiche, oft 
günstig orientierte ältere strukturen überprägende, No–sW streichende störun-
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gen mit sinistral abschiebendem (seitenverschiebungen bis schrägabschiebun-
gen) charakter nachgewiesen werden (F. MOser, 1990). der dextrale Versatz an 
der lassingbach-schallenbach-störung wird durch die Verkürzung des südost-
schenkels der hochkar antiklinale kompensiert. trauth (1948, taf. iii) hat in sei-
nem geologischen profil des hoher röcker-tremml-stollens der ii. Wiener hoch-
quellenwasserleitung bereits eine größere störung zwischen dem dachsteinkalk 
nördlich des hohen röcker (1.094 m) und dem hauptdolomit des schwarzkogels 
(1.647 m) eingetragen. diese annahme beruhte auf einer bedeutenden, mit 70° 
nach sso einfallenden bewegungsfläche, die im stollen in 1.490 m entfernung 
vom südportal im lassingbachtal angetroffen wurde, und für die trauth (1948: 
29) ein ausstreichen an der oberfläche vermutete. diese Vermutung konnte nun 
mit der Neuaufnahme des Kartenblattes bestätigt werden – die störung im Was-
serleitungsstollen entspricht der lassingbach-schallenbach-störung und stellt 
die Fortsetzung der störungsfläche im untergrund dar.

bewegt man das hauptdolomit-areal um den beerwieskogel (südostschenkel 
der röcker antiklinale) um den an der lassingbach-schallenbach-störung vermu-
teten dextralen Versatzbetrag von 1,6 km nach osten, so schließt es unmittelbar 
an die „Zone von rotwald-Gindelstein“ an. da im bereich um den beerwiesko-
gel und innerhalb der röcker antiklinale die für die „Zone von rotwald-Gindel-
stein“ charakteristische obertrias- und unterjura-schichtfolge nicht erhalten ist, 
kann ein ursprünglicher Zusammenhang der beiden strukturell äquivalenten ein-
heiten nur vermutet werden.

die zweite, von Westen in die hochkar antiklinale eingreifende störung streicht 
aus der schuppenzone im unteren Mendlingbachtal quer über den dürrengra-
ben bis nördlich platschboden (1.320 m). sie zerschneidet dabei die Nordwest-
flanke der hochkar antiklinale und trennt den lagunären dachsteinkalk mit seiner 
Jura-auflagerung vom hauptdolomit-Kern der antiklinale ab. Kinematisch ist sie 
vermutlich mit der lassingbach-schallenbach-störung vergleichbar und kompen-
siert als dextrale blattverschiebung unterschiedliche Verkürzungsbeträge im be-
reich der hochkar antiklinale.

entlang der südwestflanke der hochkar antiklinale ist eine große, steilstehen-
de, bis nach Nordwesten überkippte, enggepresste antiklinale bis invers lagern-
de schuppe, die zum überwiegenden teil aus hauptdolomit besteht, ausgebildet. 
diese wurde von sPenGler (1922: 170–171) teilweise erkannt und vom hohen rö-
cker (1.094 m) beschrieben. der Kern der antiklinale wird durch lagunären Wet-
tersteindolomit aufgebaut, der im Nordschenkel der antiklinale eindeutig inverse 
lagerung aufweist (Geopetalgefüge). darüber folgt ein geringmächtiges, siliziklas-
tisches Karnium mit sandsteinlagen führenden reingrabener schiefern und im 
hangenden teilweise invers lagernder hauptdolomit. der Wettersteindolomit-Kern 
der antiklinale grenzt am Klauskogel eindeutig tektonisch an den lagunären dach-
steinkalk der südostflanke des hockkares. in der streichenden Fortsetzung dieses 
Kontaktes liegt vom hohen röcker bis zum Niederen röcker (1.085      m) hauptdo-
lomit überschlagen auf lagunärem dachsteinkalk – in diesem bereich ist jedoch 
nicht sicher, ob es sich um einen rein tektonischen Kontakt handelt – die schup-
pengrenze wurde daher als vermutete Grenze in die Karte eingetragen. an der 
einmündung des imbaches in den lassingbach wird der Kontakt zwischen dem 
hauptdolomit und dem unterlagernden dachsteinkalk durch eine Nordwest–süd-
ost streichende störung nach Nordwesten versetzt. danach setzt sich die röcker 
antiklinale im untersten bereich der hochkar-südostflanke in Form einer steil 
südost fallenden, invers über dem lagunären dachsteinkalk lagernden schuppe 
aus teilweise dünnbankigem hauptdolomit bis nach Fachwerk fort. dort wird die 
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schuppe vermutlich durch eine in der jungen bedeckung des salzatales WNW–
oso verlaufende störung abgeschnitten.

am südwestende der hochkar antiklinale ist eine deutliche Änderung des 
strukturellen bauplanes feststellbar, der sich in einem generellen umbiegen des 
schichtfallens nach süden bis südwesten ausdrückt. so wird beinahe die gesam-
te südwestliche talflanke des salzatales, zwischen dem scharberg (1.251 m) bis 
zur rodlerin (1.081 m) aus dachsteinkalk in lagunen-Fazies aufgebaut. haupt-
dolomit ist nur mehr in den untersten Wandpartien zwischen dem schüttgraben 
und heßlahngraben und in geringer Mächtigkeit am Fuß des scharberges aufge-
schlossen. der lagunäre dachsteinkalk erscheint dort an mehreren störungen – 
z.b. im schüttgraben und nordwestlich Nachbagauertal um ca. 280 m gegenüber 
dem hauptdolomit abgesenkt. ein weiteres störungsbündel senkt den dachstein-
kalk südlich des heßlahngrabens gegenüber dem hauptdolomit um mindestens 
420 m ab. ob zumindest die ersten beiden erwähnten störungen die gleiche Ki-
nematik besitzen wie die zahlreichen, den dachsteinkalk gegenüber dem haupt-
dolomit versetzenden störungen am Falken (1.433 m) und Mendlingstein (983 m) 
ist ungewiss. letztere besitzen einen geringeren Normalversatz und stehen ver-
mutlich mit der jungen, ostgerichteten dehnung im Zuge der extrusion des ost-
alpins ab dem Miozän in Zusammenhang.

Wie teilweise bereits der dachsteinkalk, zeigen auch die südlich stangl (1.592      m) 
auflagernden Jura-Gesteine ein vergleichbares, nach süden bis südwesten ge-
richtetes einfallen und streichen diskordant zur achsenrichtung der hochkar an-
tiklinale. der primär sedimentäre Kontakt des plassenkalkes zu den oberalmer 
schichten ist durch steilstehende störungen zerschnitten. dabei kann die, nörd-
lich des Wolfstein (1.298 m) den Kontakt zwischen plassenkalk und oberalmer 
schichten zerschneidende, in nordwestliche richtung streichende, steilstehende 
störung bis in den unteren püllgraben (Kartenblatt ÖK100 hieflau) verfolgt wer-
den und könnte sich in der störung, die nördlich haid (Kote 680 m) die Nieren-
tal-Formation gegenüber der Zwieselalm-Formation rechtsseitig versetzt, fort-
setzen. das postgosauische alter dieser dextralen störung ergibt sich nicht nur 
aus ihrer vermuteten Fortsetzung in den bereich der Gosausedimente, sondern 
ist auch durch die, oberhalb der Forststraße auf den hüttstein (1.075 m) bei der 
Kehre in 980 m seehöhe in die störung eingeschleppten sedimente der unteren 
Gosau-subgruppe belegt.

Vergleicht man den nun vom südwestrand der unterberg-decke beschriebe-
nen baustil mit dem südwestrand der reiflinger scholle, so fällt auf, dass auch 
dort die komplette schichtfolge (perm bis obertrias) – siehe fuchs et al. (2002)    – 
nach Nordwesten umbiegt, ja regelrecht geschleppt erscheint. in beiden Fällen 
wird die geschleppte schichtfolge an ihrem Westrand von einer NNo–ssW strei-
chenden sinistralen störung, die vermutlich eine beträchtliche schrägaufschie-
bungskomponente besitzt, abgeschnitten. im Fall des Westrandes der reiflinger 
scholle handelt es sich um die Weyrer blattverschiebung (decker et al., 1994), die 
im süden über die buchau in das seMp-störungssystem einmündet und gegen 
NNo bis an die Kalkalpenstirn heranreicht, wo sie sich in mehrere störungen auf-
spaltet – „horsetail splays“ – und sich verliert. im Fall des Westrandes der unter-
berg-decke wird diese Funktion von der südwestlichen Fortsetzung der Göstlin-
ger blattverschiebung übernommen. diese spaltet in ihrem südlichsten abschnitt 
östlich der ortschaft palfau vermutlich in zwei Äste auf. dabei fällt der westliche 
störungsast mit der Überschiebung des dachsteinkalkes des 1.190 m hohen ako-
gels (unterberg-decke) und der unteren Gosau-subgruppe von Gams (gemein-
sam mit den unterlagernden permischen und untertriadischen Gesteinen der Göl-
ler-deckenstirn) zusammen. der östliche ast besteht aus der unmittelbar östlich 



28

des akogels N–s streichenden störung, die von tOllMann (1976b) als „Gamser 
Querschuppung“ beschrieben wurde.

die gegen Nordwesten geschleppten schichtfolgen am südwestrand der reif-
linger scholle und der unterberg-decke wurden durch diese sinistralen störungen 
gegeneinander und gegenüber dem südostrand der Maiereck halbantiklinale (sie-
he tOllMann, 1976b, blatt 4) im ausmaß von wenigen Kilometern rechtsschrei-
tend versetzt. Macht man diese bewegungen rückgängig, so erkennt man zwei 
unterschiedliche, durch laterale rampen bzw. blattverschiebungen begrenzte 
Überschiebungssysteme. das erste system besteht aus der Göller-decke, deren 
ausbisslinie bis zum salzatal normal auf die gegen NW-gerichtete Überschie-
bungslinie der decke streicht, danach aber unterhalb der jüngeren sediment-
bedeckung des Gosaubeckens von Gams in richtung des deckentransportes 
umbiegt. dieses umschwenken ist, wie bereits beschrieben, auch am benach-
barten südwestrand der unterberg-decke sichtbar und vermutlich auf die ausbil-
dung einer „lateralen rampe“ oder „tear fault“ als begrenzung eines nach Nord-
westen vorstoßenden teiles der Göller-decke anzusehen. Kinematisch ist diese 
störungszone mit der westlich benachbarten hengst-teichl-störung (Windisch-
garstener-störung) vergleichbar und könnte die ursprüngliche Fortsetzung die-
ser störung darstellen.

das zweite system umfasst sowohl die unterberg-decke als auch die Göl-
ler-decke, die vermutlich im paläogen gemeinsam die nördlich unterlagernde 
sulzbach-decke überschoben haben und am südrand selbst durch die auflagern-
den juvavischen decken geringfügig überschoben worden sind. dabei wurde der 
südrand der Göller-decke unter ausbildung der tribein-schuppe und „südrand-
zone“ (tOllMann, 1980) deformiert und die auflagernden Gosausedimente in den 
schuppenbau eingebunden. die Überschiebungsbeträge an diesen im Zuge der 
Mesoalpinen orogenese reaktivierten deckengrenzen wurden entlang der hengst-
teichl-störung nach Nordwesten in die Überschiebung des tirolikums auf das 
bajuvarikum transferiert.

das beschriebene system wurde nachträglich, im Übergangsbereich der 
hengst-teichl-störung in die kinematisch gekoppelten Überschiebungen der 
unterberg- und Göller-decke, durch das aus WsW richtung heran streichen-
de seMp-störungssystem abgeschnitten. die hauptbewegungsfläche des 
seMp-systems mündet im bereich Gußwerk–Mariazell in die altbekannte puch-
berg-Mariazeller linie ein. Wie die entlang dieser Überschiebungsfläche subpa-
rallel eingeklemmten Gosauvorkommen und juvavischen deckschollen am rü-
cken der „südrandzone“ (tOllMann, 1980) zeigen, war die puchberg-Mariazeller 
linie vermutlich bereits im oberen paläogen als Überschiebung aktiv. sie wur-
de im Zuge der lateralen extrusion der ostalpen im Miozän erneut als vermut-
lich nordostvergente Überschiebung reaktiviert und stellt die östliche Fortsetzung 
der seMp-blattverschiebung (decker & PeressOn, 1996; linzer et al., 2002) dar. 
betrachtet man die buchberg-schuppe (tOllMann, 1976b, tektonische Karte 
der Nördlichen Kalkalpen, blatt 5) am südrand der Göller-decke als durch die 
seMp-blattverschiebung linksseitig versetzte Fortsetzung der tribein-schuppe 
und „südrandzone“ der Göller-decke, so lässt sich der Verschiebungsbetrag an 
der seMp-blattverschiebung im bereich des salzatales auf mindestens 15 km 
abschätzen. der Versatzbetrag an der störung wird dabei sowohl durch die nord-
ostvergenten Überschiebungen entlang der puchberg-Mariazeller linie (sPenG-
ler, 1931), als auch durch südwestvergente rücküberschiebungen im bereich 
des hochschwabgebietes und der angrenzenden Gesäuse Gruppe kompensiert 
(linzer et al., 2002).
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Zone von rotwald-gindelstein

die „Zone von rotwald-Gindelstein“ (ruttner & schnaBel, 1988; ruttner, 
1984) bildet eine tektonisch und faziell eigenständige einheit aus obertrias- und 
Jura-serien am südrand der unterberg-decke, die dieser nordwestvergent über-
schoben wurde. die schichtfolge ist nach ruttner (1984: 217) durch eine abfol-
ge von hauptdolomit, plattenkalk, Kössen-Formation, „oberrhätkalk“ und rotem 
Flaserkalk, der von roten und grünlichen Kieselschiefern und radiolarit überla-
gert wird, gekennzeichnet, und stellt einen Fremdkörper innerhalb der vollkom-
men anders entwickelten obertrias- und Jura-schichtfolge der unterberg-decke 
dar. sie ist jedoch mit der ähnlich ausgebildeten schichtfolge im bereich der Kö-
nigsberg-synklinale (ruttner & schnaBel, 1988) gut vergleichbar, die von rutt-
ner (1984) als südlichster teil der lunz-decke (heute sulzbach-decke) angese-
hen wurde. derselbe autor betrachtete daher die „Zone von rotwald-Gindelstein“ 
als „Fenster“ der südlichen lunz-decke, dessen inhalt der unterberg-decke auf-
geschoben wurde. die „Zone von rotwald-Gindelstein“ wird im Norden (Kar-
tenblätter GK71, 72 von der steilgestellten, W–o verlaufenden „sperriedel-stö-
rung“ (ruttner, 1984) und im Westen von der steilstehend sW–No verlaufenden 
„rothausbach-störung“ (ruttner, 1984) von der unterlagernden unterberg-de-
cke tektonisch abgegrenzt. im süden folgt die tektonisch auflagernde Göller-de-
cke, die der „Zone von rotwald-Gindelstein“ entlang der No–sW streichenden, 
flach-mittelsteil so fallenden Fläche überschoben wurde („Neuhauser ueber-
schiebung“, sPenGler, 1922: 171). teile der schichtfolge der „Zone von rot-
wald-Gindelstein“ weisen einen enggepressten, nordwestvergenten Faltenbau 
auf, der vermutlich im Zuge des deckenbaues angelegt wurde. auf Kartenblatt 
eisenerz kann nur der am nordöstlichen blattrand, im bereich östlich der taler-
mauer aufgeschlossene hauptdolomit der „Zone von rotwald-Gindelstein“ zuge-
ordnet werden. dieser kann entlang der Fortsetzung der „rothausbach-störung“ 
durch das rotbach-tal von der tektonisch liegenden unterberg-decke abge-
grenzt werden. der Verlauf der südlichen Grenze zur tektonisch hangenden Göl-
ler-decke folgt einer bedeutenden, im oberen lassingbach tal o–W streichenden 
blattverschiebung (lassingbach-schallenbach-störung), welche die deckengren-
ze überprägt.

göller-Decke

die Göller-decke („Göllerschuppe“, sPenGler, 1928: 122) stellt die tektonisch 
hangendste einheit des tirolischen deckensystems im bereich der östlichen 
Kalk alpen dar. sie wird auf blatt eisenerz und darüber hinaus zum überwiegen-
den teil aus mächtigem, mitteltriadischem steinalm/Wettersteindolomit in lagu-
nen-Fazies, einem geringmächtigen siliziklastischen Karnium und einer überaus 
mächtigen obertrias in hauptdolomit- und dachsteinkalk-Fazies aufgebaut. die-
se schichtfolge wurde der liegenden unterberg-decke bereits erstmals im Zuge 
der eoalpinen orogenese nordwestvergent überschoben. Wie die teilweise auch 
überschobenen sedimente der Gosau-Gruppe anzeigen, ist diese Überschiebung 
in postgosauischer Zeit jedoch teilweise reaktiviert und stärker nachbewegt wor-
den. der Verlauf dieser schubfläche war bereits sPenGler (1922: 171) weitestge-
hend bekannt und wurde von ihm als „Neuhauser ueberschiebung“ bezeichnet, 
weil sie bei Neuhaus (Kartenblatt GK72 Mariazell, Bauer & schnaBel, 1997), durch 
den lithologischen Kontrast zwischen den verfalteten Jura- und obertrias-Gestei-
nen der „Zone von rotwald-Gindelstein“ im liegenden und dem auflagernden, zu-
ckerkörnigen steinalm-Wettersteindolomit in lagunen-Fazies der Göller-decke im 
hangenden, besonders gut sichtbar ist. die schubfläche fällt bei Neuhaus mit ei-
nem Wert von ca. 133°/25° mittelsteil nach südosten ein und wird im osten durch 
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eine von taschelbach über den Zellerain sattel über Grünau nach Mariazell an-
nähernd NW–so streichende störung begrenzt. diese störung wird als steil sW 
fallende, laterale rampe mit dextralem bewegungssinn interpretiert, entlang der 
die Göller-decke nach Nordwesten vorspringt.

die Überschiebungsbahn der Göller-decke über die unterberg-decke wird an 
mehreren stellen durch dunkelgraue bis schwarze, dünnschichtige und bitumi-
nöse Kalke und dolomite der Gutenstein-Formation, die als scherkörper im lie-
genden des Wettersteindolomits auftreten, markiert. das bereits bei sPenGler 
(1922: 171) erwähnte Vorkommen von Gutenstein-Formation und an bunten Gips-
lagen reichem haselgebirge im unmittelbar liegenden des Wettersteindolomits 
bei rotwald konnte im unterlauf des tiefengrundbaches, nahe der Mündung in 
den lassingbach, lokalisiert werden (Kartenblatt ÖK102 aflenz). an dieser stel-
le wurde die basis der Göller-decke durch den bachlauf, der offensichtlich einer 
oNo–WsW streichenden störung folgt, erosiv freigelegt. erdfälle in den spät-
glazialen staukörpersedimenten nahe der Mündung des Zierbaches in den las-
singbach lassen auch hier haselgebirgsvorkommen im untergrund vermuten. 
die Gutenstein-Formation ist im liegenden des lagunären steinalm-Wetterstein-
dolomits bis unmittelbar südöstlich des Forsthauses rotwald nachweisbar. Wei-
tere neu entdeckte Vorkommen befinden sich im unterlauf des Zierbaches und 
unmittelbar nördlich der blechmauer. das Vorkommen nördlich der blechmauer 
ist als geringmächtiger tektonischer span in eine No–sW streichende störung 
eingebunden, die den hauptdolomit der blechmauer vom nördlich gelegenen 
stein alm-Wettersteindolomit abtrennt. im streichen dieser störung ist an der lin-
ken böschung der in richtung rotwald führenden straße ein stark tektonisierter 
und druckgelöster grünlichgrauer, teilweise rötlicher sandstein mit dunkelgrau-
en Kalk lagen und ein dunkelgrauer bis schwarzer dolomit aufgeschlossen. die-
se Gesteine entsprechen vermutlich den hangenden Werfener schichten (Kalk) 
und liegenden anteilen der Gutenstein-Formation. an der Forststraße durch den 
 irxenaugraben sind oberhalb der den bachlauf querenden Kehre, zwischen 760 m 
und 780 m seehöhe, lesesteine im anbruch dunkelgrauer, gelblich bis ockerfar-
ben anwitternder rauwacken anzutreffen. diese stammen vermutlich aus einem 
entlang der lassingbach-schallenbach-störung eingeklemmten Vorkommen von 
reichenhall-Formation, das an dieser stelle unter geringer schuttbedeckung an-
steht. die ungewöhnliche position dieser neu entdeckten Vorkommen von unter- 
und Mitteltriasgesteinen kann auf zwei verschiedene arten interpretiert werden:

im ersten ansatz interpretiert man die beschriebenen Vorkommen von rau-
wacken, Werfener Kalk und Gutenstein-Formation als an störungen tektonisch 
eingesenkte, erosive reste der Göller-decken basis. das Gebiet um den beer-
wieskogel und die röcker antiklinale kann dann weiterhin der unterberg-decke 
zugeordnet werden – die deckengrenze zur auflagernden Göller-decke folgt damit 
weitestgehend dem von tOllMann (1976b) dargestellten Verlauf. im unterschied 
zur bisherigen darstellung kann der Wettersteindolomit des Klauskogels jedoch 
nicht mehr als teil der Göller-decke angesehen werden, weil er sich in den Wet-
tersteindolomit der nordwestvergent überschlagenen röcker antiklinale fortsetzt 
und dort über reingrabener schiefer mit dem auflagernden hauptdolomit stra-
tigraphisch verbunden ist. durch diese interpretation entsteht jedoch das prob-
lem, dass man die enggepresste röcker antiklinale aus dem tief versenkten süd-
teil der unterberg-decke emporbringen muss.

alternativ kann man die erwähnten Vorkommen von unter- und Mitteltriasge-
steinen als scherkörper, die in „flower-structures“ entlang der beschriebenen 
blattverschiebungen von der deckenbasis der Göller-decke angehoben wurden, 
interpretieren. damit müssen dann aber auch das hauptdolomitareal des beer-
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wieskogels und die nordwestvergent überkippte röcker antiklinale als teil der 
Göller-decke angesehen werden. Nach sPenGler (1922: 168 – „dolomitgebiet 
von abbrenn“) bildet das riesige steinalm-Wettersteindolomit-areal südlich des 
lassingbaches den Kern einer sW–No streichenden, nach Norden überschlage-
nen antiklinale, deren inverser Nordschenkel am röcker noch erhalten geblieben 
ist (sPenGler, 1922: 170–171). analog hat spengler auch für den hauptdolomit 
des beerwieskogels und eschauerkogels eine inverse lagerung angenommen 
und diese mit dem auftreten von Kalkbänken im hauptdolomit bei Klaus, die er 
als Übergangsbereich in den dachsteinkalk angesehen hat, begründet. die nun 
aus dem Gebiet von abbrenn zahlreich vorhandenen schichtflächenmessungen 
(algenlaminite) lassen jedoch keinen antiklinalscheitel mit einem deutlichen um-
biegen des einfallens der schichtflächen von so nach NW erkennen, wie man es 
bei einer überkippten Falte erwarten würde. Verlegt man die deckengrenze der 
Göller-decke an die Überschiebung des hauptdolomits der röcker antiklinale auf 
den dachsteinkalk des Niederen und hohen röcker, so muss diese jedoch ab der 
Mündung des imbaches in den lassingbach wieder dem Kontakt des stein alm-
Wettersteindolomits zur unterlagernden obertrias folgen und besitzt dann wieder 
den von tOllMann (1976b) angenommenen Verlauf.

Westlich des salzatales bilden der plassenkalk und die auflagernde Gosau der 
unterberg-decke ein halbfenster am ostrand der Göller-decke. die Göller-de-
cke wird dadurch in zwei schale lappen zerlegt, die der unterberg-decke und 
den teilweise stratigraphisch damit verbundenen Gosausedimenten flach auflie-
gen und östlich des salzatales mit dem hauptkörper der Göller-decke verbun-
den sind. der nördliche lappen besteht ausschließlich aus steinalm-Wetterstein-
dolomit, der zwischen dem scharberg, beilstein (1.393 m) und Großen torstein 
(1.330    m) entlang von störungen in seine unterlagerung aus lagunärem dachstein-
kalk und plassenkalk eingesunken ist. der südliche lappen besteht aus einer ba-
sal zugeschnittenen schichtfolge, die im bereich der eichmäuer von Wetterstein-
dolomit in lagunen-Fazies über geringmächtige reingrabener schiefer nördlich 
hochschlag (1.197 m) bis zum hauptdolomit und vielleicht noch damit stratigra-
phisch verbundenen resten von dachsteinkalk in lagunen-Fazies am hegenstein 
(1.172    m) reicht (eichmäuer-hegenstein-schuppe).

dieser schichtfolge ist im süden noch die schmale, langgestreckte lärchko-
gel-eibl-schuppe überschoben worden (sPenGler, 1922: 177, Zug schwarzko-
gel–lerchkogel–aibel), die aus dachsteinkalk in lagunen-Fazies, nur lückenhaft 
erhaltenen, stratigraphisch auflagernden Jura-Gesteinen (hierlatzkalk, ruhpol-
dinger radiolarit, oberalmer schichten) und darüber diskordant transgredie-
renden Gesteinen der Gosau-Gruppe besteht. als besonderheit enthalten die 
ober almer schichten südwestlich des hegenstein Komponenten aus einem ober-
norischen hallstätter buntkalk (salek, 1998: 116), die vermutlich im Zuge des 
eingleitens der juvavischen decken als olistholithe in den ablagerungsraum der 
ober almer schichten gelangt sind. die lärchkogel-eibl-schuppe wird im bereich 
poschen höh bei Wildalpen durch eine No–sW streichende blattverschiebung um 
ca. 1,5      km linksseitig versetzt und setzt sich in der schuppenzone aus Gosau-
sedimenten, hauptdolomit und dachsteinkalk ab dem Mitterberg (978 m) nörd-
lich und südlich des salzatales nach osten, bis zur einmündung des brunntales 
fort. dort wird sie, gemeinsam mit der Goß-Überschiebung (sPenGler, 1922: 180, 
1925: 279), die als steile, nachgosauische aufschiebung den südrand der beiden 
schuppen markiert, von der überregional bedeutenden, sinistralen seMp-blatt-
verschiebung abgeschnitten.

die eichmäuer-hegenstein-schuppe und lärchkogel-eibl-schuppe wurden 
von tOllMann (1976b, tektonische Karte der Nördlichen Kalkalpen, blatt 5) zur 
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schwarzkogelschuppe zusammengefasst. der Name „schwarzkogel“ wurde je-
doch nicht in das dieser geologischen Karte zugrundeliegende topographische 
Kartenwerk (ÖK101 eisenerz) aufgenommen. Wie der Geologischen spezialkarte 
der republik Österreich, blatt eisenerz, Wildalpe und aflenz 1.75.000 (sPenGler & 
stiny, 1926a) entnommen werden kann, entspricht diese bezeichnung jedoch der 
Kote 1.040 m am Westende des heute als lärchkogel bezeichneten bergzuges.

südlich des beschriebenen schuppenbaues, der eindeutig der Göller-decke 
zugeordnet werden kann, ist im hangenden der Goß-Überschiebung eine weite-
re schuppe erhalten, die von tOllMann (1976b, tektonische Karte der Nördlichen 
Kalkalpen, blatt 5) als buchberg-schuppe bezeichnet und als südlichstes element 
der Göller-decke angesehen worden ist. die basis der schuppe wird durch das 
in den bereich der Goß-Überschiebung tektonisch eingeschlichtete haselgebir-
ge, Werfener schichten und schürflinge von Gutenstein-Formation markiert. Über 
dieser bewegungszone folgt eine tektonisch schräg zugeschnittene schichtfol-
ge, die beginnend mit steinalm/Wettersteindolomit in lagunen-Fazies über ver-
gleichsweise mächtige und divers entwickelte Gesteine karnischen alters bis in 
den hauptdolomit und auflagernden dachsteinkalk in lagunen-Fazies reicht.

die buchberg-schuppe wird auf Kartenblatt eisenerz im süden durch den 
hauptast der seMp-blattverschiebung begrenzt, entlang dessen die säusen-
stein-schuppe einen eigenständigen, von der buchberg-schuppe (sensu tOll-
Mann, 1976b) abgespaltenen duplex bildet.

beide schuppen unterscheiden sich durch ihre mächtigere und faziell abwei-
chend entwickelte Karnium-schichtfolge (siehe Kapitel 6, s. 102–105) deutlich von 
der schichtfolge der benachbarten Mürzalpen-decke und in geringerem ausmaß 
von jener der Göller-decke. auf diese unterschiede haben bereits Mauracher 
(1976) und tOllMann (1976b: 370) hingewiesen. letzterer hat darin ein wesentli-
ches argument für die abtrennung der juvavischen Mürzalpen-decke von der tiro-
lischen buchberg-schuppe durch eine im schwabeltal verlaufende deckengrenze 
gesehen. allerdings erscheint der fazielle unterschied zur Karnium-schichtfolge 
der benachbarten Göller-decke ebenfalls so groß, dass man auch diese beiden 
schichtfolgen nicht unmittelbar miteinander verbinden kann. in der darstellung 
von tOllMann (1976b) ist die buchberg-schuppe über den dachsteinkalk des 
säusenstein (1.262 m) und Körbel (1.207 m) südöstlich Wildalpen noch direkt mit 
der Göller-decke verbunden. im Zuge der Neuaufnahme des Kartenblattes konn-
te jedoch die Fortsetzung der Goß-Überschiebung, anhand der im streichen in 
die störung tektonisch eingeschalteten späne von Werfener schichten und Gu-
tenstein-Formation südlich des salzatales, nach osten bis zur einmündung des 
brunntales eindeutig nachgewiesen werden. die buchberg-schuppe stellt daher 
einen eigenständigen tektonischen Körper dar, der vermutlich im Zuge der post-
gosauischen deckentektonik von der Göller-decke abgetrennt wurde. durch eine 
größere Verkürzung des südabschnittes der Göller-decke lassen sich auch die 
Mächtigkeits- und Faziesunterschiede zwischen der Karnium-schichtfolge im 
holzäpfeltal und jener innerhalb der buchberg-schuppe leichter erklären.

die steilstehende Goß-Überschiebung ist bis unmittelbar westlich des rauch-
grabens bis an den rand des Kartenblattes eisenerz verfolgbar. die Goß-Über-
schiebung wird im Goßgraben durch eine sinistrale blattverschiebung abgeschnit-
ten, die vermutlich in den Kontakt zwischen dem lagunären dachsteinkalk und 
dem Wettersteindolomit am eibl (1.335 m) einmündet (neMes, 1994). an dieser 
störung werden auch die älteren, zur Goß-Überschiebung subparallelen, dex-
tralen störungen entlang des Zwieselbaches und am eibl abgeschnitten  (neMes, 
1994: 60).
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Nach tOllMann (1967: 239–240, 1976b: 292) verläuft die primäre, eoalpine de-
ckengrenze zwischen unterberg- und Göller-decke im liegenden der Gosausedi-
mente von Gams und wird durch diese verhüllt. diese Vorstellung wird durch das 
eindeutige abtauchen der obertrias und Juraschichtfolgen der unterberg-decke 
unter das haselgebirge, Werfener schichten, reichenhall-Formation und die Gu-
tenstein-Formation im Westteil des „Gosau beckens von Gams“ (ÖK100 hieflau) 
unterstützt. die dort erhaltenen permischen (haselgebirge) und triadischen Ge-
steine sind daher als bereits eoalpin überschobener teil der Göller-decke anzu-
sehen, der nach einer abtragungsphase von den Gosausedimenten des Gamser 
beckens transgrediert wurde.

das komplex gebaute halbfenster der unterberg-decke am ostende der Go-
sau von Gams wurde von neMes (1994) strukturgeologisch untersucht; er konn-
te zahlreiche No–sW streichende, sinistrale blattverschiebungen nachweisen, 
die gemeinsam mit N–s streichenden, steilabschiebenden blattverschiebungen 
und nach osten gerichteten abschiebungen einen divergenten blattverschie-
bungs-duplex bilden (neMes, 1994: 68, 71). durch diesen divergenten duplex 
wird die deckengrenze der Göller-decke in kurze teilstücke zerlegt und der Kon-
takt, gemeinsam mit den unter- und überlagernden Gesteinen, nach osten ab-
gesenkt. die sinistralen blattverschiebungen binden südlich der Gamser Gosau 
in dem hauptast des seMp-störungssystems ein und sind daher an dieses ki-
nematisch gekoppelt.

4.1.2. Juvavisches Deckensystem 
die entdeckung großräumiger Massenverlagerungen in den oberjura-becken 

des tirolikums und deren interpretation als synorogene sedimente, die im Zu-
sammenhang mit tektonischen Vorgängen bei der schließung des Meliata-hall-
statt-ozeans mobilisiert worden sind, hat zur entwicklung neuer geodynamischer 
Konzepte zur paläogeographischen position sowie platznahme und abgrenzung 
der juvavischen einheiten geführt (neuBauer, 1994; schWeiGl & neuBauer, 1997; 
GaWlick et al., 1999, 2003; frisch & GaWlick, 2001, 2003; MissOni & GaWlick, 
2011a, b). diese Konzepte unterliegen derzeit einem intensiven diskussionspro-
zess, der noch nicht abgeschlossen ist. Über die tektonische position der juvavi-
schen einheiten als höchstes tektonisches stockwerk der Nördlichen Kalkalpen 
im hangenden des tirolikums herrscht jedoch breiter Konsens. Genauso wie da-
rüber, dass die anlage der juvavischen decken innerhalb des oberostalpins be-
reits im oberjura erfolgt ist und auf erste subduktionsprozesse im Meliata-hall-
statt-ozean zurückgeführt werden kann. 

Zur paläogeographischen position, ausbildung der subduktionszone und deren 
heutiger lage existieren jedoch unterschiedliche Modelle. diese arbeit folgt der 
Vorstellung, dass die permotrias-sedimente der kalkalpinen decken in einem ge-
meinsamen ablagerungsraum im bereich eines ausgedehnten passiven Kontinen-
talrandes am Westende des Meliata-hallstatt-ozeans abgelagert wurden (Mandl, 
2000: 61–77). im Zuge der subduktion des Meliata-hallstatt-ozeans wurden teile 
der schichtfolgen des hallstätter Faziesraumes, die ursprünglich über der ausge-
dünnten Kruste am passiven Kontinentalrand des Meliata-hallstatt-ozeans ab-
gelagert worden sind (lein, 1987), gemeinsam mit teilen der angrenzenden Kar-
bonatplattform mobilisiert und dann als deckenkörper ihrem Vorland aufgeglitten 
sind. die von diesen deckenstirnen abgelösten Gleitschollen wurden gemein-
sam mit Komponenten in olisthostromen/turbiditen als synorogenes sediment 
in die randnahen radiolaritbecken im bereich des späteren tirolikums transpor-
tiert (GaWlick et al., 1999). als paläogeographische lage der subduktionszone 
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wird von schuster (pers. Mitteilung) eine interozeanische position am rand des 
Meliata-hallstatt-ozeans vorgeschlagen. Nach schMid et al. (2004: 107) können 
die eoalpinen eklogite innerhalb des Koralpe-Wölz-deckensystems als rest einer 
suturzone des Meliata-hallstatt-ozeans angesehen werden.

Metamorphose

innerhalb der letzten dekade wurden zahlreiche Gesteinsproben der Nördlichen 
Kalkalpen auf thermisch induzierte Farbveränderungen von conodonten unter-
sucht (cai – conodont alteration index, ePstein et al., 1977; reJeBian et al., 1987), 
wodurch neue daten zur Metamorphose gewonnen werden konnten. bei der un-
tersuchung von conodontenproben aus pelagischen Gesteinen der juvavischen 
decken wurden in diesen teilweise hohe cai-Werte festgestellt, die auf eine in-
tensive thermische Überprägung dieser einheiten schließen lassen (GaWlick et 
al., 1994a, b; lein & GaWlick, 2000, 2001; kOzur & MOstler, 1992; Mandl, 1996). 
dabei stehen sehr hohen cai-Werten innerhalb der Mürzalpen-decke (cai 5,5 bis 
6, teilweise 7, siehe hüBler, 1998; Merschnik, 1998; kölBl et al., 1999; lein & 
GaWlick, 2001; Bryda et al., 2008) und am südrand der dachstein-decke sowie 
innerhalb einiger hallstätter Gleitschollen mittleren Werten (cai 3,0 bis 5,0) in teil-
bereichen der dachstein-decke und der schneeberg-decke und geringe Werte 
(cai 1,0 bis 1,5) in teilen der dachstein-decke, berchtesgadener-decke und in-
nerhalb der proles- und hohe-Wand-decke sowie diversen Gleitschollen im mitt-
leren und östlichen bereich der Nördlichen Kalkalpen gegenüber (GaWlick et al., 
1994a, b). diese Überprägung folgt jedoch nicht einem nach Norden und gegen 
das hangende abnehmenden trend, sondern betrifft teile des Juvavischen de-
ckensystems in unterschiedlichem ausmaß.

die teilweise sehr hohen cai-Werte des Juvavikums unterscheiden sich deut-
lich von den niedrigen cai-Werten (1,0 bis 2,0) der nördlich unterlagernden tiro-
lischen decken. diese situation spricht dafür, dass teile des Juvavikums noch 
bevor sie im oberjura über das tirolikum geglitten sind, thermisch überprägt und 
damit metamorph geworden sind. GaWlick et al. (1994a, b, 1999) führen diese 
transportierte Metamorphose innerhalb des Juvavikums auf dessen teilweisen 
einbau in einen akkretionskeil südlich des Juvavikums zurück. dieser bildete 
sich im bereich einer subduktionszone aus, die zur schließung des Meliata-hall-
statt-ozeans und zur anlage des juvavischen deckenbaues im Zuge der ober-
jurassischen Gleittektonik geführt hat. da innerhalb des Juvavikums am Kalkal-
pen-südrand bereiche mit hoher thermischer Überprägung neben schollen mit 
geringer oder keiner Überprägung vorkommen, wird das Juvavikum von lein & 
GaWlick (2001: 132) insgesamt als heterogen zusammengesetzte olistholithische 
Melange interpretiert.

untersuchungen der illit-Kristallinität in tonsteinen und der thermischen Über-
prägung organischer sedimentpartikel (Vitrinit-reflexion) in den oberpermischen 
evaporiten (Gips, haselgebirge) an der basis der juvavischen deckenkörper durch 
sPötl & hasenhüttl (1998) zeigen eine recht unterschiedliche thermische Über-
prägung dieser Gesteine an. diese reicht vom diagenese-stadium bis in die hö-
here anchizone (küBler, 1990) und ist auf die Vermengung von unterschiedlich 
thermisch überprägten Gesteinspaketen in einer tektonischen Melangezone (ha-
selgebirge) zurückzuführen. diese amalgamierung ist vermutlich durch die po-
lyphase deckentektonik entstanden. die vorliegenden daten erlauben derzeit 
jedoch noch keine chronologische trennung der aufheizung im Zuge der oberju-
ra-Gleittektonik und der eoalpinen orogenese.
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datierungen neugebildeter (authigener) Kalifeldspäte aus Karbonatlagen im ha-
selgebirge der Gips-anhydrit lagerstätte Wienern (Grundlsee, steiermark) mit hil-
fe der 40ar-39ar-Methode lieferten plateaualter von 144 ±   1 bis 145 ±   1 Mio. Jahre 
(frühes berriasium). Zusätzlich ermittelte rb/sr Modellalter reichen von 152 bis 
140 Mio. Jahren. diese altersdaten zeigen nach sPötl et al. (1996) zwei geolo-
gisch nahe beieinanderliegende phasen mit erhöhtem Fluss heißer, stark salz-
haltiger lösungen durch die basalen evaporite der Nördlichen Kalkalpen an, die 
höchstwahrscheinlich auf die beginnende deckenstapelung zurückzuführen sind. 
die Neubildung von hochreinen, grobkristallinen albit-Kristallen in Karbonatge-
steinen ist nach sPötl et al. (1999) ebenfalls auf die reaktion der Karbonate mit 
heißen salinarlösungen zurückzuführen und erfolgt bei temperaturen der oberen 
anchizone (= 150–200° c) bis unteren Grünschiefer-Fazies (= 300–350° c). sol-
che authigenen albit-Kristalle treten auch in mikritischen Gesteinen am südrand 
der Mürzalpen-decke auf den Kartenblättern 101 eisenerz und 102 aflenz auf 
und sind als weiterer beleg ihrer hohen thermischen Überprägung anzusehen.

innerhalb des haselgebirges sind von zahlreichen stellen Vorkommen von ba-
sischen Metavulkaniten (diabas, Melaphyr) und Metatuffen/-tuffiten dokumentiert. 
schauBerGer (1949, 1956) und zirkl & schauBerGer (1957) interpretieren diese 
basischen Vulkanite als synsedimentäre lavaströme und vulkanoklastische Ge-
steine innerhalb der evaporitabfolge. Nach kirchner (1980a) können innerhalb 
der basischen Metavulkanite zwei Gesteinsgruppen abgetrennt werden. die erste 
Gruppe weist eine affinität zu ozeanischen tholeitischen basalten auf – die zweite 
Gruppe unterscheidet sich durch eine Kalium-anreicherung deutlich von der ers-
ten und scheint stark metasomatisch verändert zu sein. Mineralneubildungen von 
Na-amphibolen und Na-pyroxenen sowie pumpellyit in den basischen Metavulka-
niten und begleitenden Metasedimenten werden von kirchner (1979, 1980a, b) 
auf den evaporitischen chemismus der Nebengesteine und eine schwache, un-
terkretazische Metamorphose zurückgeführt (bildungsalter von 103  ±   9 Mio. Jah-
re (albium) bzw. 118  ±   9 Mio. Jahre (aptium)). Zusätzlich zu den nun angeführten 
daten darf man nicht vergessen, dass die heute am kalkalpinen südrand gelege-
nen Gesteine des tirolikums (siehe Kapitel 4.1.1) im Zuge der eoalpinen oroge-
nese niedriggradig (Grünschiefer-Fazies) metamorph überprägt worden sind. die 
juvavischen decken haben sich zu dieser Zeit bereits im hangenden des tiroli-
kums befunden und weisen daher eine polyphase Metamorphose auf.

Mürzalpen-Decke

die juvavische Mürzalpen-decke (kristan-tOllMann & tOllMann, 1962) stellt 
das tektonisch hangendste kalkalpine bauelement im bereich des Kartenblattes 
dar. sie ist als teil des Juvavischen deckensystems im Zuge der oberjura-Gleit-
tektonik auf das unterlagernde tirolische deckensystem aufgeglitten. Neuere un-
tersuchungen (GaWlick et al., 1994a, b, 1999; hüBler, 1998; Merschnik, 1998; 
kOzur & MOstler, 1992; Mandl, 1996; lein & GaWlick, 2001; Bryda et al., 2008) 
der thermisch induzierten Farbveränderungen von conodonten haben gezeigt, 
dass innerhalb der Mürzalpen-decke bereiche mit verschieden hoher thermischer 
Überprägung unterschieden werden können. so haben lein & GaWlick (2000, 
2001) die hohe Wand und die Fischauer berge als hohe Wand-decke von der 
Mürzalpen-decke abgetrennt. auch die bisher als westliche Fortsetzung der ho-
hen Wand angesehenen und durch hohe cai-Werte (6,0 bis 7,0) gekennzeichneten 
hallstätter Gesteine innerhalb des Ödenhof-Fensters und der Geyerstein-schup-
pe werden von diesen bearbeitern nicht mehr zur Mürzalpen-decke gestellt. Glei-
ches gilt für den nördlich der Gesäusestörung (seMp-blattverschiebung) gelege-
nen bereich zwischen der buchstein Gruppe (Gesäuse) und den haller Mauern. 
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auch dieser wurde bisher als teil der Mürzalpen-decke angesehen und wird nun 
aufgrund seiner geringen thermischen Überprägung (cai 1 bis 1,5), die sich deut-
lich von den hohen Werten der Mürzalpen-decke (cai 5,5 bis 6) unterscheidet, 
als teil des tirolikums betrachtet (Gesäuse-decke, siehe lein & GaWlick, 2000).

die Mürzalpen-decke auf Kartenblatt eisenerz wird überwiegend aus bis zu 
2.000 Meter mächtigen Kalk- und dolomitgesteinen aufgebaut, die in der Mittel- 
und obertrias am passiven Kontinentalrand des Meliata-hallstatt-ozeans abge-
lagert wurden. in diesem Zeitraum kam es zur ausbildung von zumindest drei 
Karbonatplattformen, deren entwicklung immer wieder durch tektonisch-klima-
tisch induzierte, relative Meeresspiegelschwankungen unterbrochen wurde (sie-
he Kapitel 5).

der Großteil des deckenkörpers besteht aus ca. 1.000 Meter mächtigen 
seichtwasserablagerungen der steinalm- und Wettersteinkalk-Karbonatplatt-
form (steinalm-Wettersteinkalk/-dolomit in lagunen- und riff-Fazies) und tei-
len der zeitgleichen hang- und beckensedimente. diese werden im Nordwestteil 
der Mürzalpen-decke auf Kartenblatt eisenerz von geringmächtigen leckkogel 
schichten (Karnium) und dem hauptdolomit (oberes Karnium?–Norium) und dach-
steinkalk (Norium–rhätium) der dachsteinkalk-Karbonatplattform überlagert.

die steinalm-Wettersteinkalk-Karbonatplattform ist über die Gesteine der Gu-
tenstein-Formation, die unter Zwischenschaltung von dünnschichtigen und eben-
flächigen typen in die unterlagernden Werfener Kalke übergehen, eindeutig mit 
den untertriadischen Werfener schichten stratigraphisch verbunden. diese wur-
den selbst ursprünglich von mächtigen oberpermischen evaporit-Gesteinen (do-
lomit, Gips-anhydrit, steinsalz) unterlagert, die bei der späteren anlage der 
Mürzalpen-decke im Zuge der oberjura-Gleittektonik aufgrund ihrer geringen 
scherfestigkeit erstmals als abscherhorizont benutzt worden sind. die evapo-
rit-Gesteine wurden dabei in hohem ausmaß tektonisch beansprucht und mit 
den begleitenden siliziklastischen sedimenten zu einer tektonischen brekzie oder 
„Melange“ verformt, die heute als „haselgebirge“ bezeichnet wird (sPötl, 1988a, 
b, 1989). die isolierten haselgebirgs-Vorkommen sind, neben deutlichen schicht-
reduktionen am Kalkalpen-südrand, oft der einzige hinweis auf den ursprüngli-
chen Verlauf der deckenbahn der Mürzalpen-decke.

betrachtet man deren Verlauf im detail, so folgt die deckengrenze am Westrand 
des Kartenblattes einer No–sW streichenden störung, an der sie nach NW abge-
senkt erscheint. im sockel des Kaiserschild Massives konnten leider keine hasel-
gebirgsvorkommen in den dort besonders mächtigen Werfener schichten ange-
troffen werden, die als hinweis für eine deckengrenze gewertet werden könnten. 
die deckengrenze muss sich in diesem bereich jedoch im liegenden der hier 
besonders mächtig entwickelten Werfener Kalke befinden, die mit der auflagern-
den Gutenstein-Formation und dem steinalm-Wettersteinkalk stratigraphisch ver-
bunden sind. analoge Verhältnisse sind für den bereich östlich eisenerz, am Fuß 
der seemauer und im Werfener sockel des pfaffenstein (1.871 m) wahrschein-
lich. hier liefern die kleinen haselgebirgsvorkommen am südwandsteig (1.060    m) 
und nordöstlich plankogel (978 m – vermutlich unter bedeckung anstehend, sie-
he den in der Karte eingetragenen erdfall) eindeutige hinweise für den Verlauf der 
deckengrenze der Mürzalpen-decke innerhalb des Werfener schichtpaketes. am 
Neuwaldeggsattel (1.575 m) wird die deckengrenze durch mehrere No–sW strei-
chende störungen versetzt und steigt in ihrer östlichen Fortsetzung, unter absche-
rung zumindest des stratigraphisch hangenden anteiles der Werfener schichten 
und der Gutenstein- und steinalm-Formation, bis in das Niveau des Wetterstein-
kalkes und der damit verbundenen hang- und beckensedimente auf. dieser ba-
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salzuschnitt ist am südrand des trenchtling Massives und pribitz (1.579    m), wo 
Wettersteinkalk in riffnaher hangfazies (ladinium–unteres Karnium) tektonisch di-
rekt über den Werfener schichten (untertrias) der tirolisch-Norischen decke liegt, 
eindeutig zu erkennen. im liegenden des trenchtling Massives und auch unter-
halb des pribitz und der östlich anschließenden Meßnerin treten im bereich des 
basalen abscherhorizontes mächtigere einschaltungen von haselgebirgs-Me-
lange auf. ein größeres, aktuell in abbau befindliches Gips-anhydrit-Vorkommen 
befindet sich im talschluss des haringgrabens (bereits ÖK102 aflenz) in geringer 
entfernung vom östlichen rand des Kartenblattes. im Norden wird die Mürzal-
pen-decke durch die im Zuge der Neogenen extrusionstektonik angelegte, über-
regional bedeutende, linksseitige seMp-blattverschiebung abgeschnitten. diese 
erreicht im hinteren schwabeltal den Westrand des Kartenblattes und quert so-
dann, mit einer streichrichtung von ca. 74°, den gesamten blattbereich, um ihn 
im bärenbachgraben am östlichen blattrand wieder zu verlassen. entlang die-
ser, alle kalkalpinen decken durchschlagenden blattverschiebung, wurde die 
Mürzalpen-decke gemeinsam mit ihrer unterlagerung (tirolisch-Norische decke, 
Veitsch-decke und silbersberg-decke) gegenüber den nördlich anschließenden 
decken der Nördlichen Kalkalpen um einen bedeutenden betrag nach osten ver-
setzt (siehe Kapitel 4.3).

im Zuge der Neuaufnahme des Kartenblattes eisenerz (Bryda & van husen, 
2010) konnte in der Mürzalpen-decke ein bedeutender schuppenbau (Bryda, 
2001) nachgewiesen werden, der nachfolgend beschrieben wird:

die Pfaffingalm-Hochschwab-Schuppe stellt das zentrale und tekto-
nisch tiefste bauelement innerhalb der Mürzalpen-decke im bereich der hoch-
schwab-Gruppe dar. sie umfasst das Kaiserschild Massiv am Westrand des 
Kartenblattes und setzt sich danach über das Gebiet nördlich und südlich des 
seeaubaches (roßloch, 1.649 m; pfaffenstein), das ausgedehnte Karstplateau der 
sonnstein-pfaffing- (1.569 m) und androthalm (1.556 m) in den hauptkamm der 
hochschwab-Gruppe (Vorderer polster, 1.994 m und hinterer polster, 2.075 m; 
stadurz, 1.706 m) nach osten bis in die aflenzer staritzen (ÖK 102 aflenz) fort. 
lithologisch sind in der schuppe alle Faziesbereiche der Wettersteinkalk-Karbo-
natplattform und der damit verzahnenden hang- und beckensedimente erhalten. 
am Kontakt der beckensedimente (Grafensteigkalk und sonnschien-Formation) 
zur unterlagernden schichtfolge aus steinalm- und Gutenstein-Formation sowie 
Werfener schichten (untertrias bis tiefere Mitteltrias) und am Kontakt der becken-
sedimente zu dem ursprünglich stratigraphisch damit verbundenen Wetterstein-
kalk in Vorriff-, riff- und lagunen-Fazies sind zwei deutlich sichtbare abscher-
horizonte entwickelt, an denen die jeweils tektonisch höhere einheit vermutlich 
südostvergent rücküberschoben worden ist. diese rücküberschiebungen sind am 
westlichen hochschwabplateau (sonnsteinalm, pfaffingalm, androthalm) an den 
dort No–sW verlaufenden, als schuppenbahnen ausgebildeten Formationsgren-
zen gut zu erkennen. der Wettersteinkalk in riffnaher hangfazies (86) ist dabei im 
Nahbereich zur abscherfläche am Kontakt zum unterlagernden Grafensteigkalk 
teilweise stark geschiefert bis ausgewalzt (südlich pfaffingalm). bei den am Gip-
fel der Frauenmauer (1.827 m), am langstein (1.709 m) und nahe der androthalm 
erhaltenen Vorkommen von Wettersteinkalk in riffnaher hangfazies handelt es 
sich um isolierte deckschollen, die ursprünglich mit der hauptmasse des Wetter-
steinkalkes verbunden waren. der obere abscherhorizont endet unmittelbar süd-
lich des spitzkogels (1.743 m) am Kontakt der rifffernen hangfazies des Wetter-
steinkalkes (87) zum nördlich anschließenden Wettersteindolomit. aufgrund des 
Fazieskontrastes zwischen dem Wettersteindolomit in lagunen-Fazies und den 
auflagernden hang- und beckensedimenten handelt es sich bei dieser Grenze ver-
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mutlich auch um einen tektonischen Kontakt, der später an sW–No streichenden 
störungen versetzt wurde. der untere abscherhorizont setzt am Kontakt zwischen 
der Gutenstein-Formation zu den Werfener schichten unterhalb der Frauenmauer 
und dem langstein ein. Östlich davon schneidet er sodann in den Kontakt zwi-
schen der sonnschien-Formation und den unterlagernden seichtwassersedimen-
ten der steinalm- und Gutenstein-Formation ein und kann bis südlich-westlich 
Kulmstein (1.725 m) verfolgt werden. danach verläuft er im hangenden der Wer-
fener schichten oberhalb der hörndlmauer und wird schließlich unmittelbar west-
lich des rabenkogels durch eine jüngere, bedeutende störung abgeschnitten.

die schichtfolge aus Werfener schichten, Gutenstein- und steinalm-Formati-
on nordöstlich des Jassinggrabens fällt im bereich der angermauer mittelsteil bis 
steil nach süden ein – das schichtfallen biegt jedoch innerhalb des Jassinggra-
bens zuerst nach Nordosten und danach nach südwesten um und zeichnet damit 
eine, parallel zum Jassinggraben streichende antiklinale in den Werfener schich-
ten nach. diese antiklinale wird jedoch durch eine im Jassinggraben, parallel zur 
achsenrichtung NW–so streichende störung abgeschnitten, die im talschluss 
verschwindet und durch die schichtfolge am langstein und der Frauenmauer ent-
lang des unteren abscherhorizontes „out of sequence“ überschoben wird. Ver-
gleichbar orientierte, bedeutendere störungen zerlegen die ostflanke der Gries-
mauer und heuschlagmauer sowie den trenchtling und pribitz. bei diesen könnte 
es sich bereits um störungen handeln, die synkinematisch zum alpinen decken-
bau angelegt worden sind. diese Vermutung wird durch die beobachtung unter-
stützt, dass sie offenbar von jüngeren No–sW streichenden störungen geschnit-
ten werden, die der extrusionstektonik im Miozän zugeordnet werden können.

im süden wird die pfaffingalm-hochschwab-schuppe von der trencht-
ling-Fölzstein-Schuppe vermutlich nordwestvergent überfahren. diese wird im 
bereich des Kartenblattes durch die bergstöcke der Gries- und heuschlagmauer, 
dem trenchtling und pribitz sowie teilen des sonnschienplateaus, den Westaus-
läufern der Meßnerin (1.835 m – ÖK102 aflenz) und dem buchbergkogel (1.700    m) 
aufgebaut. die ostfortsetzung der schuppe reicht über das große, zusammen-
hängende Massiv der Karl- und Mitteralm bis zur ostflanke des Misitulkogels 
(1.609    m) und der Göriacher alm (1.429 m – beide ÖK102 aflenz). lithologisch 
wird die schuppe zum überwiegenden teil aus Wettersteinkalk in riff-Fazies und 
riffnaher hangfazies aufgebaut, die im liegenden mit allodapischen Grafensteig-
kalken verzahnen. im sockelbereich der Griesmauer ist noch eine schichtfolge 
aus Werfener schichten und Gutenstein-Formation erhalten, die von grauen Knol-
lenkalken der reifling-Formation und grauen und bunten debriten mit schwarzen 
hornsteinbruchstücken überlagert werden (siehe Kapitel 5 und 6). im profil öst-
lich des Griesmauerkogels (2.034 m) treten im Übergangsbereich des bunten, la-
minierten dolomits (93) neben schwarzen hornsteinbruchstücken auch helle do-
lomitklasten mit einer schemenhaft erkennbaren seichtwasserfazies auf, die eine 
Verzahnung des überlagernden Wettersteindolomits in Vorriff-Fazies mit den bun-
ten, laminierten dolomiten wahrscheinlich macht. Jedoch dürfte auch dieser Kon-
takt zumindest tektonisch überprägt worden sein, da die Grenzfläche zwischen 
dem liegenden bunten, laminierten dolomit und dem hangenden dolomitischen 
Wettersteinkalk in riff- bis Vorriff-Fazies in den profilen östlich und westlich des 
schafgrabens und unterhalb der heuschlagmauer (1.553 m) sehr scharf ausge-
bildet ist. im bereich der südlich anschließenden bergstöcke (trenchtling, pri-
bitz, Meßnerin) wurden die besser deformierbaren unter- und Mitteltriasgesteine 
im liegenden der steifen Wettersteinkalk/-dolomit-platte abgeschert. bunte und 
graue beckensedimente sind gemeinsam mit verschliffenen resten von Guten-
stein-Formation und Werfener schichten nur mehr rudimentär an der basis der 
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Wettersteinkalk/-dolomit-platte erhalten. diese lagert dann teilweise unmittelbar 
den Werfener schichten oder unter Zwischenschaltung von haselgebirge (ober-
perm) den Werfener schichten (untertrias) der tirolisch-Norischen decke auf. die-
ser nach süden aufsteigende schrägzuschnitt der Mürzalpen-decken-basis ist 
auf eine reaktivierung der deckenbahn als s–so-gerichtete „out of sequence“ 
rücküberschiebung zurückzuführen (decker & reiter, 2001: 207; decker, 2002: 
23), die vermutlich gegen ende der Mesoalpinen orogenese stattgefunden hat.

hüBler (1998: 23) und kölBl et al. (1999) berichten über einen tektonischen 
span aus hallstätter Kalk, der am südwestlichen Wandfuß des pribitz (pr. 61/97, 
Koordinaten: bMN M34 r 653025 h 268375) aufgeschlossen sein soll. dieses 
Gestein haben sie aufgrund der daraus gewonnenen conodonten der Gattung 
Metapolygnathus sp. in den Karnium/Norium Grenzbereich eingestuft. Zusätzlich 
sollen am Klammboden NNo pribitz in einem kleinen, 4x3 m großen aufschluss 
im bachbett mit den Koordinaten: bMN M34 r 654050 h 271300, 1.050 m, dun-
kelgraue, braun verwitternde, weiche Mergel mit zwischengeschalteten, dm-ge-
bankten Kalken anstehen, aus denen conodonten der Gattung Misikella sp. (hüB-
ler, 1998, pr. 56/97 – Karte fälschlich pr. 56/98) gewonnen werden konnten. diese 
sind zeitlich in die obertrias (rhätium) einzustufen – daher soll es sich bei den 
mergeligen Kalken um Zlambach schichten handeln. beide Vorkommen würden 
als tektonische schürflinge die deckenbahn der Mürzalpen-decke markieren.

in allen eigenen proben, die aus grauen und bunten Kalken an der basis der 
Wettersteinkalk/-dolomit-platte entnommen wurden, konnten jedoch bisher kei-
ne conodonten gewonnen werden, die zwingend jüngere alter als Fassanium bis 
mittleres langobardium ergeben hätten. bei den vom Klammboden NNo des pri-
bitz beschriebenen Zlambach schichten (hüBler, 1998; kölBl et al., 1999) könn-
te es sich auch um stark verwitterte Werfener Kalke handeln, die diesen litholo-
gisch sehr ähnlich sind.

Wendet man sich nun der nordwestlichen und nördlichen begrenzung der 
trenchtling-Fölzstein-schuppe zu, so lässt sich diese folgendermaßen darstellen:

als nordwestlichster teil der schuppe liegen im bereich des westlichen sonn-
schienplateaus (Kulmstein, 1.725 m; hörndlalm, 1.562 m, südlich sonnschienbründl, 
nördlich Kulmwiese) mehrere isolierte deckschollen aus hellgrauem, in riffnaher 
hangfazies ausgebildetem Wettersteinkalk (86) tektonisch über den unterlagern-
den beckensedimenten (sonnschien-Formation und Grafensteigkalk). die südlich 
des Kulmstein und der hörndlalm im hangenden der Gutenstein-Formation (do-
lomit) aufgeschlossenen Werfener schichten bilden die normale stratigraphische 
unterlagerung der hier steil nach südwesten einfallenden Gutenstein-Formation 
(dolomit). in den am Wandfuß der hörndlmauer flach nach Nordosten einfallen-
den Werfener Kalken ist dann bereits das umbiegen der schichtflächen in rich-
tung der, in den Werfener schichten des Jassingtales NW–so streichenden, zer-
scherten antiklinale sichtbar. in dieser interpretation ist die Gutenstein-Formation 
der angermauer und hörndlmauer nur mehr als geringmächtiger südwestschen-
kel einer größeren antiklinale in den Werfener schichten aufzufassen, die dadurch 
in hoher position im untergrund des sonnschien plateaus anstehen. diese antikli-
nale wurde nachträglich durch den beschriebenen abscherhorizont im hangenden 
der Werfener schichten oberhalb der hörndlmauer gekappt. die annahme einer 
großräumigen unterlagerung des sonnschienplateaus durch Werfener schich-
ten, die östlich des Kulmstein vermutlich bereits in geringer tiefe im liegenden 
der beckensedimente anstehen, wird durch die südöstlich des Murmelbodens in 
tektonisch hoher position aufgeschlossenen Werfener schichten unterstützt. der 
Großteil der trenchtling-Fölzstein-schuppe wurde dabei erst durch die markante 
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sW–No streichende störung, die vom Jassinggraben unmittelbar nordwestlich 
des rabensteines und senkbodens bis in den bereich südöstlich des Murmel-
bodens verläuft, nachträglich tektonisch abgesenkt und von den am westlichen 
sonnschienplateau auflagernden deckschollen getrennt.

der nördlich des Jagdhauses in der Jassing aufgeschlossene span aus dunklem 
dolomit der Gutenstein-Formation war bereits sPenGler (1922: 160) bekannt, 
und wurde von ihm als basalschuppe der „hochschwab-decke“ interpretiert. 
aus heutiger sicht handelt es sich um die Fortsetzung der pfaffingalm-hoch-
schwab-schuppe, die von der trenchtling-Fölzstein-schuppe überfahren und 
später an der beschriebenen störung abgesenkt wurde. die in vergleichba-
rer tektonischer position südlich des buchbergkogels (1.700 m) im liegenden 
des Wettersteinkalkes in riff-Fazies aufgeschlossenen dunklen dolomitlamini-
te der Gutenstein-Formation sind auch als Fortsetzung der pfaffingalm-hoch-
schwab-schuppe im liegenden der trenchtling-Fölzstein-schuppe anzusehen.

die trenchtling-Fölzstein-schuppe wird nordöstlich des großen, überwiegend 
aus Wettersteindolomit bestehenden plateaus der sonnschien- und senkboden-
alm, durch eine NW–so streichende, steil nach No einfallende störung abge-
schnitten. diese störung streicht zuerst über den plotschboden und folgt dann 
der Nordwestflanke des sackwieskogels (1.562 m) bis zum sattel unmittelbar 
südlich der häuselalm (1.526 m). an dieser stelle wird sie von einer tiefgreifen-
den störung abgeschnitten, die vom ostrand des Kartenblattes über den sattel 
der häuselalm und dem Nordufer des sackwiesensees bis unmittelbar südöstlich 
des Gipfels des Kleinen ebenstein (1.943 m) verfolgt werden kann.

sPenGler (1920b: 57–60, 157, 1922: 160, 1925: 296) hat die zwischen diesen 
beiden störungen aufgeschlossenen Werfener schichten und damit stratigra-
phisch verbundenen Mitteltriassedimente als teil einer dem sonnschienplateau 
geringfügig südvergent überschobenen basalschuppe des östlich anschließenden 
hochschwabmassivs gedeutet. diese auffassung wurde auch noch von tOll-
Mann (1976b: 374) vertreten, der diesen bereich als sackwiesenschuppe be-
zeichnet hat und wie sPenGler (1922: 157, 159f.) von einem flachen, nach Norden 
gerichteten einfallen der Werfener schichten unter den Wettersteinkalk des hoch-
schwab-hauptkammes ausgegangen ist. Vor einigen Jahren wurde jedoch durch 
eine Forschergruppe des landesvereines für höhlenkunde in Wien und Nieder-
österreich im Kar westlich des Vorderen polster (1.994 m) eine tiefe schachthöhle 
(Furtowischacht, Kat. Nr. 1744/310 – Plan, 2002, 2004; siehe Kapitel 10) entdeckt, 
die vollständig im Wettersteinkalk verläuft. diese höhle konnte bisher bis zu einer 
tiefe von 1.073 m erforscht werden, setzt sich jedoch noch weiter in die tiefe fort. 
der tiefste erreichte punkt der höhle liegt daher bereits um 377 m tiefer als die 
östlich des Murmelbodens gelegene senke (1.450 m), an deren südrand Werfe-
ner schichten aufgeschlossen sind. die sackwiesenschuppe (tOllMann, 1976b: 
374) kann daher keinesfalls als basalschuppe, die mit dem östlich anschließenden 
hochschwabmassiv verbunden ist, angesehen werden, sondern ist von diesem 
durch eine, die schuppe im Norden begrenzende, tiefgreifende störung getrennt.

die Werfener schichten und die stratigraphisch auflagernden schichtglieder 
(Gutenstein-, steinalm-, reifling- und sonnschien-Formation) der sackwiesen-
schuppe müssen daher als ostfortsetzung der am westlichen plateau aufge-
schlossenen Gesteine der pfaffingalm-hochschwab-schuppe angesehen werden. 
auch die diskordant über älteren Gesteinen der sackwiesenschuppe liegenden 
deckschollen aus Grafensteigkalk und Wettersteinkalk in riffnaher und rifffer-
ner hangfazies (86, 87) können daher nicht mehr als rücküberschobener teil des 
hochschwab-hauptkammes angesehen werden, sondern wurden als teil der 
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trenchtling-Fölzstein-schuppe der liegenden pfaffingalm-hochschwab-schuppe 
überschoben. die tiefreichende störung am Nordrand der sackwiesenschuppe 
wurde vermutlich bereits bei der entstehung dieses schuppenbaues als dextra-
le (rechtsseitige) blattverschiebung angelegt und im Zuge der extrusionstekto-
nik (ab Miozän) wiederum als blattverschiebung mit sinistralem (linkslateralem) 
bewegungssinn reaktiviert. durch die Überschiebungstektonik wurden die Ge-
steine im bereich der südflanke des hochschwabmassivs (pfaffingalm-hoch-
schwab-schuppe) entlang des trawiestales (Kartenblatt ÖK102 aflenz) steilgestellt 
bis NNW-vergent überschlagen (sPenGler, 1925: 275–276; Mandl et al., 1998, 
2000, 2002) und der Westteil vom ostteil der pfaffingalm-hochschwab-schuppe 
entlang der dextralen blattverschiebung am Nordrand der sackwiesenschuppe 
tektonisch abgetrennt. die geringfügige süd- bis südostvergente Verschuppung 
innerhalb der sackwiesenschuppe kann als kompressiver blattverschiebungsdu-
plex interpretiert werden, der vermutlich bereits im Zuge der bewegungen an der 
beschriebenen dextralen blattverschiebung angelegt worden ist.

das alter der nordwestvergenten Überschiebungen am südwestlichen hoch-
schwabplateau kann indirekt über die in diesem bereich weit verbreiteten Gosau-
sedimente abgeleitet werden. diese treten zwar zum überwiegenden teil am Nord-
rand der pfaffingalm-hochschwab-schuppe in einem schmalen streifen entlang 
des Fobistales auf, sind jedoch auch in kleinen resten am rinnerkogel (1.671 m) 
und am Forstweg westlich der sackwiesenalm aufgeschlossen. die Gosausedi-
mente setzen mit grobklastischen bis kiesig-sandigen ablagerungen ein, deren 
Komponentenbestand hauptsächlich aus steinalm-Wettersteindolomit und wei-
teren unter- und Mitteltriasgesteinen besteht, die aus dem untergrund aufgear-
beitet worden sind. besonders deutlich ist dies in den sandsteinen des kleinen 
Gosau Vorkommens (63) an der Forststraße westlich der sackwiesenalm zu erken-
nen. dieser sandstein wurde direkt über den Werfener schichten abgelagert, die 
an dieser stelle auch im Komponentenbestand auftreten. die nordwestvergenten 
Überschiebungen im bereich des südwestlichen hochschwabplateaus müssen 
daher bereits vor der ablagerung der Gosausedimente (basalbrekzien und orbi-
toidensandsteine des ?oberen campanium bis Maastrichtium) angelegt worden 
sein und können daher vermutlich der eoalpinen orogenese zugeordnet werden.

Nach der darstellung des schuppenbaues im südteil der Mürzalpen-decke 
sollen nun die Verhältnisse im Nordteil der decke besprochen werden. dieser 
wird im bereich des Kartenblattes zum überwiegenden teil aus den Mitteltrias-
gesteinen der steinalm- und Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform in lagu-
nen-Fazies, geringmächtigen leckkogel schichten (Karnium) und den obertrias-
gesteinen der hauptdolomit/dachsteinkalk-Karbonatplattform aufgebaut. Östlich 
der riegerin (1.939 m) sind im liegenden der steinalm- und Wettersteinkalk/-do-
lomit-Karbonatplattform auch noch untertriadische Werfener schichten großflä-
chig aufgeschlossen (sPenGler & stiny, 1926a; Mandl et al., 2002). diese wer-
den vermutlich im Griesantenkar durch hangschutt verdeckt und sind dann am 
turm westlich der schüttbaueralm innerhalb einer, an sinistrale blattverschiebun-
gen gebundenen „flower structure“ als geringmächtiger span aufgeschlossen. 
auch das kleine Vorkommen von Werfener schichten und Gutenstein-Formation 
nordöstlich Wilder Jäger (1.504 m) wurde entlang einer bedeutenden W–o strei-
chenden blattverschiebung von der basis der steinalm- und Wettersteinkalk/-do-
lomit-Karbonatplattform in die heutige position angehoben. diese blattver-
schiebungen wurden im Zusammenhang mit der ausbildung von großräumigen, 
konvergenten blattverschiebungsduplexen entlang der überregional bedeuten-
den sinis tralen seMp-blattverschiebung im Miozän angelegt. strukturell setzen 
sich die  duplexe aus oNo–WsW streichenden sinistralen blattverschiebungen 
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mit  positiven „flower structures“ zusammen, die mit W–o streichenden sinistra-
len blattverschiebungen und schrägaufschiebungen kinematisch gekoppelt sind. 
diese duplexsysteme treten in verschiedenen Größenordnungen auf und können 
einander ablösen. sie überprägen und reaktivieren ältere nordgerichtete Falten 
und Überschiebungen sowie süd bis so-gerichtete „out of sequence“ rücküber-
schiebungen, die im Zuge der Mesoalpinen orogenese im obersten paläogen bis 
unteren Neogen entstanden sind. die störungen der blattverschiebungsduple-
xe wurden im Zuge des weiteren Fortschreitens der ostgerichteten lateralen ex-
trusion der ostalpinen einheiten im Miozän (Karpatium–badenium) als sinistrale 
blattverschiebungen und No-streichende abschiebungen reaktiviert. Zusätzlich 
bildeten sich nach osten und Westen gerichtete abschiebungen, an den die äl-
teren sinistral kompressiven strukturen teilweise abgeschnitten werden (decker 
& reiter, 2001; decker, 2001: 49–74, 2002: 26–43).

im bereich des Kartenblattes können im Nordteil der Mürzalpen-decke zwei 
größere blattverschiebungsduplexe – die brandstein-edelbodenalm-schuppe 
und die im Norden angrenzende riegerin-türnach-schuppe – abgetrennt wer-
den. dieses duplexsystem schneidet den älteren schuppenbau im bereich der 
südabdachung des hochschwabplateaus quergreifend ab.

die südgrenze der brandstein-edelbodenalm-schuppe folgt einer steil NNW 
fallenden bewegungsfläche, die aus dem brunntal über die lang-eibel-schlucht 
und danach über den ebenstein (2.123 m) in die Überschiebung der schaufel-
wand (2.012 m) über die südlich davon aufgeschlossenen Gesteine der oberen 
Gosau-subgruppe einmündet. ab dem schafhalssattel (1.557 m) wird diese Flä-
che von einem steilstehenden, oNo–WsW streichenden störungsbündel ge-
schnitten und kann dann an der basis des Fobisturmes über den Großen und Klei-
nen Kollmannstock über die rohrmauer bis unmittelbar südlich des hochblaser 
(1.771    m) verfolgt werden. diese störung war bereits spengler bekannt und wur-
de von ihm als „Fobestalverwerfung“ (sPenGler, 1925: 278) bezeichnet, an der 
sogar die „altmiozäne“ landoberfläche des hochschwabplateaus noch verstellt 
worden ist. am hochblaser wird die spätestens ab der rohrmauer flach nach Nord 
bis NNW einfallende bewegungsfläche durch eine No–sW streichende blattver-
schiebung abgeschnitten und nach südosten abgesenkt. ihr weiterer Verlauf ist 
unsicher, folgt jedoch vermutlich der basis des Wettersteinkalkes in lagunen-Fa-
zies am pillstein und der Melkstatt und mündet dann in die bewegungsflächen 
der säusenstein-schuppe ein.

die im oberen abschnitt des Grabens südlich der bretteraumauer anstehen-
den lagunären Kalke konnten mit hilfe von Foraminiferen und dasycladaceen 
(probe bYG04/01, Koordinaten: bMN M34 r 638184 h 273356, Meandrospi-
ra dinarica & Pysoporella dissita, det. G. Bryda) in das mittlere anisium (pelso-
nium) eingestuft und der steinalm-Formation zugeordnet werden. bei diesem, 
allseitig von jüngeren störungen begrenzten Vorkommen muss es sich da-
her um eine deckscholle der brandstein-edelbodenalm-schuppe im hangen-
den der pfaffing alm-hochschwab-schuppe handeln. die im Graben südlich der 
bretteraumauer aufgeschlossenen schwarzen, variabel gebankten und teilweise 
verkieselten bankkalke wurden aufgrund ihrer position im liegenden der stein-
alm-Formation zur Gutenstein-Formation gestellt. besonders die Verkieselung 
und die variablen bankmächtigkeiten sind jedoch Merkmale, die auch für die 
tremmlgraben-Formation charakteristisch sind. daher könnten die Kalke auch 
dieser Formation angehören und würden dann, wie im bereich der lang-eibel-
schlucht, einen tektonischen schürfling an der basis der brandstein-edelbo-
denalm-schuppe darstellen.
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die südliche begrenzung der riegerin-türnach-schuppe folgt einer W–e strei-
chenden blattverschiebung, die vom antengraben am östlichen rand des Kar-
tenblattes über den turm, den talschluss des brunntales und danach südlich des 
Kleinen Griesstein (1.857 m) bis in das areal des bergsturzes von Wildalpen ver-
folgt werden kann. dort setzt sie sich vermutlich unterhalb der bergsturzmasse 
bis zum spereck und dem tal des eisenerzer baches fort. an dieser stelle wird 
die störung von einer über die eisenerzer höhe (1.549 m) No–sW streichen-
den, vermutlich sinistralen blattverschiebung abgeschnitten, die sich bis süd-
lich der Zargenmauer fortsetzt. der lagunäre dachsteinkalk der Kaltmauer liegt 
dem unterlagernden Wettersteindolomit unter abscherung seiner karnisch-nori-
schen basis tektonisch auf. Vermutlich wurde in dieser Überschiebung ein teil 
des linksseitigen Versatzbetrages der störung über die eisenerzer höhe kom-
pensiert. im Norden wird die riegerin-türnach-schuppe von der überregionalen, 
sinistralen seMp-blattverschiebung abgeschnitten. die am südwestrand bei-
der schuppen sichtbaren schichtreduktionen können durch „out of sequence“ 
rücküberschiebungen an mittelsteil einfallenden bewegungsflächen erklärt wer-
den. diese rücküberschiebungsflächen werden durch die sinistralen konvergen-
ten duplexe zerschnitten und teilweise reaktiviert. sie wurden vermutlich bereits 
im oberen paläogen bis unteren Neogen in einem N–s kompressiven deformati-
onsregime angelegt.

4.1.3. gosau-gruppe

erste beschreibungen von Kreidesedimenten in dem Gebiet stammen von MOr-
lOt (1850), Peters (1852) und reuss (1854). Wicher (1956) erkannte auf Grund 
von mikropaläontologischen untersuchungen (Bettenstaedt in Wicher, 1956) ein 
paläogenes alter von teilen der schichtfolge, die von kOllMann (1963, 1964) nä-
her bearbeitet wurde (siehe auch WaGreich et al., 2009).

die Gosau-Gruppe von Gams liegt diskordant auf perm bis oberjura des tiro-
likums, speziell der unterberg- und der Göller-decke auf. tektonische schuppen 
der Göller-decke, z.t. mit auflagernder Gosau-Gruppe, überschieben die becken-
abfolge am südrand des Gamser beckens.

auf blatt 101 eisenerz sind drei W–o streichende Vorkommen von Gesteinen 
der Gosau-Gruppe (oberkreide–paläogen) entwickelt:

•	 	Das	Gamser	Gosaubecken	bildet	einen	Aufschlusszug	zwischen	Gams	 (ÖK	
blatt 100 hieflau) und dem Krimpenbach, wobei auf Kartenblatt 101 der öst-
liche teil der Gosau-Gruppe mit überwiegend ablagerungen der oberen Go-
sau-subgruppe liegt.

•	 Ein	südlich	anschließender	Streifen	von	Gamsforst	bis	östlich	Hinterwildalpen.

•	 	Ein	 Vorkommen	 im	 westlichen	 Hochschwabmassiv	 im	 Bereich	 Fobis-
bach-ebenstein.

die schichtfolge der Gosau-Gruppe von Gams umfasst eine Gesamtmäch-
tigkeit von an die 2.000 m (abb. 3). der tiefere teil mit überwiegend terrestri-
schen und flachmarinen ablagerungen wird zur unteren Gosau-subgruppe (i.W. 
Kreuzgraben-Formation) gerechnet, der höhere teil mit tiefwassersedimenten zur 
oberen Gosau-subgruppe (Krimpenbach-Formation, Nierental-Formation, Zwie-
selalm-Formation). biostratigraphisch ist spät-turonium (ca. 90 Mio. Jahre) bis 
untereozän (Ypresium, ca. 54 Mio. Jahre) belegt. an der basis der Gosau-Grup-
pe ist eine deutliche Winkeldiskordanz zu den älteren trias-Jura-Gesteinen aus-
gebildet. Zwischen Kreuzgraben-Formation und Nierental-Formation ist eine un-
tercampane diskordanz mit einer eisen führenden Kruste ausgebildet.
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abb. 3.  
profil durch die schichtfolge der Gosau-Gruppe des Gamser beckens. Verändert nach 
suMMesBerGer et al. (2009).
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untere gosau-Subgruppe

Zur terrestrisch-seichtmarinen unteren Gosau-subgruppe zählen basalbil-
dungen wie brekzien, bohnerze und bauxit sowie die Kreuzgraben-Formation 
mit Kohle führenden sandsteinen und Mergeln. die tiefsten anteile der Krimpen-
bach-Formation sind ebenfalls terrestrisch-seichtmarin, die Krimpenbach-Forma-
tion wird aber zur Gänze zur oberen Gosau-subgruppe gestellt.

Obere gosau-Subgruppe

in den sedimenten der oberen Gosau-subgruppe ist die zunehmende ein-
tiefung des kalkalpinen ablagerungsraumes, die nach der subduktion des ak-
kretionskeiles am Nordrand der ostalpinen einheiten (intragosauische phase; 
WaGreich, 1993, 1995b) erfolgt ist, dokumentiert. die schichtfolge setzt mit der, 
im untersten abschnitt noch terrestrisch-fluviatilen bis seichtmarinen Krimpen-
bach-Formation diskordant über den sedimenten der unteren Gosau-subgruppe 
ein und geht gegen das hangende in tiefwasserablagerungen über. diese sind 
durch eine turbiditische sedimentation geprägt und spätestens durch die, inner-
halb der Zwieselalm-Formation auftretenden olisthostrome mit Großschollen von 
Kambühel-Formation, als synorogene sedimente zu erkennen.

4.2. Inneralpine spät-paläogene – neogene Sedimente
unter diesem begriff wurden auf blatt 101 eisenerz alle sedimente zusammen-

gefasst, die nach der Kollision der adriatischen Mikroplatte mit der eurasischen 
platte, unter vorwiegend terrestrischen bedingungen, ab dem späten oligozän 
bis in das frühe Miozän über den kalkalpinen einheiten abgelagert wurden (frisch 
et al., 1998). es handelt sich zum überwiegenden teil um reste der augenstein 
sedimente und deren Verwitterungsprodukte, die heute meist in Karsthohlformen 
umgelagert erhalten sind.

4.3. Das SEMP-Störungssystem
die seMp (salzach-ennstal-Mariazell-puchberg)-blattverschiebung (ratsch-

Bacher et al., 1991b; decker et al., 1994; linzer et al., 2002) ist eine überregio-
nal bedeutende, linksseitige (sinistrale) blattverschiebung, die vom Nordrand des 
tauernfensters über salzachtal und ennstal bis in den raum südlich Mariazell ver-
folgt werden kann, wo sie in die puchberg-Mariazeller linie (sPenGler, 1931) ein-
mündet. sie stellt die nördliche bewegungsfuge eines großen extrusionskorridors 
dar, der sich am ende der Mesoalpinen orogenese, im Zuge der umstellung des 
tektonischen regimes von N–s-gerichteter Verkürzung zu ostgerichteter lateraler 
extrusion und orogen paralleler extension ab dem untermiozän, ausgebildet hat. 
an der blattverschiebung wird ein von Westen nach osten abnehmender Versatz-
betrag angenommen, der im westlichen abschnitt entlang der salzachtal-störung 
noch mindestens 60 km (Versatz des innsbrucker und ennstaler Quarzphyllites), 
danach	entlang	der	Ennstal-Störung	ca.	≤	40	km	(Versatz	der	Grauwackenzone)	
und schließlich im östlichen abschnitt entlang der Gesäuse-störung nur mehr 
Werte	≥	10	km	(Versatz	der	kreidezeitlichen	Überschiebungen)	erreicht	(ratsch-
Bacher et al., 1991a, b). Wie im Zusammenhang mit der beschreibung des intern-
baues der unterberg-decke erläutert wurde, erreicht die seMp-blattverschiebung 
in ihrem östlichen abschnitt zwischen dem Gesäuse und der einmündung in die 
puchberg-Mariazeller linie einen Versatzbetrag von mindestens 15 km.

entlang des ennstals spalten von der hauptstörung mehrere teilstörungen 
nach Nordosten ab, an denen teilschollen der kalkalpinen decken nach Nordos-
ten bewegt und ihrem Vorland überschoben worden sind. so ist die sinistrale 
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salzsteig-störung an die nordostvergente Überschiebung der Warscheneck-de-
cke und die pyhrn-störung an die gleich orientierte Überschiebung der Gesäuse- 
decke (siehe lein & GaWlick, 2000 – haller Mauern und Nordteil des Gesäuses) 
auf die unterlagernden sedimente der Gosau-Gruppe und den tirolischen sockel 
kinematisch gekoppelt. im ostabschnitt der seMp-störung zweigen die Weyrer 
blattverschiebung und die Ybbsitz-Göstling blattverschiebung nach NNo ab und 
leiten einen teil der ostgerichteten extension in die tirolischen und bajuvarischen 
decken ab (decker et al., 1994; PeressOn & decker, 1996; linzer et al., 2002).

im bereich des hochschwabgebietes kommt es durch die sinistral transpressi-
ven bewegungen an der seMp-störung zur ausbildung großräumiger kompres-
siver blattverschiebungsduplexe (decker & reiter, 2001; decker, 2001: 49–74, 
2002: 26–43), an denen die Mürzalpen-decke in mehrere teilschuppen zerlegt 
wird. dieser schuppenbau wurde teilweise bereits im Verlauf der Mesoalpinen 
orogenese (paläogen bis untermiozän) angelegt und danach durch die extrusi-
onstektonik überprägt und zerschnitten.

Mit dem Fortschreiten der ostgerichteten lateralen extrusion kam es zu einer 
umstellung des sinistral transpressiven zu einem stärker extensionalen defor-
mationsregimes. diese phase ist durch ostgerichtete extension und die ausbil-
dung von nach Westen und osten gerichteten abschiebungen gekennzeichnet. 
durch diese neu angelegten störungen werden die älteren sinistralen blattver-
schiebungen teilweise abgeschnitten und als abschiebungen reaktiviert  (decker, 
2002: 26–43).
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5. Kurzgefasste geologische  
Entwicklungsgeschichte

(G. Bryda & d. van husen)

in diesem Kapitel werden jene prozesse, die zur entstehung der ablagerungs-
räume und Gesteine im bereich des Kartenblattes geführt haben, sowie die nach-
folgenden Gebirgsbildungsphasen im Zusammenhang mit der erdgeschichtlichen 
entwicklung chronologisch besprochen. Zusätzlich wird die jüngste entwicklungs-
geschichte der landschaft im bereich des hochschwabgebietes kurz umrissen. 
die altersangaben bei den einzelnen Zeitabschnitten orientieren sich an der neu-
esten geologischen Zeitskala von Gradstein et al. (2012).

5.1. Ordovizium–Perm: Die frühe Entwicklungsgeschichte  
inklusive der variszischen gebirgsbildung (Orogenese).

die ältesten Gesteine im bereich des Kartenblattes treten innerhalb der, im Ver-
lauf der eoalpinen orogenese abgescherten, tirolisch-Norischen decke (Grauwa-
ckenzone) auf. sie wurden vom ordovizium bis in das perm (485,4–252,2 Mio. 
Jahre) unter unterschiedlichen klimatischen bedingungen, in verschiedenen se-
dimentationsräumen abgelagert. am beginn des ordovizium befand sich der ab-
lagerungsraum am Nordrand des Gondwana-Kontinentes am rande des rhei-
schen ozeans über kontinentaler Kruste in hoher südlicher geographischer breite. 
Während des ordovizium driftete Gondwana kontinuierlich nach Norden und er-
reichte im oberordovizium eine mittlere (40°–50° s) geographische breite mit ei-
nem temperierten Klima (schönlauB & heinisch, 1993). bis zu diesem Zeitpunkt 
wurden innerhalb der Gerichtsgraben-Gruppe (150, 151) vorwiegend klastische 
sedimente abgelagert, in die sich nun auch conodonten führende Karbonate ein-
schalten, die in den ältesten abschnitt der Amorphognathus ordovicicus-Zone 
eingestuft werden können (flaJs & schönlauB, 1976: 262–269). im obersten or-
dovizium kam es im gesamten bereich der Grauwackenzone zu einem intensiven 
sauren bis intermediären Vulkanismus mit ignimbriten und teilweise auch suba-
quatisch abgelagerten vulkanoklastischen sedimenten. diese vulkanischen ab-
lagerungen werden als blasseneckporphyroid (148, 149) bezeichnet und können 
bis zu 1.000  m Mächtigkeit erreichen. im obersten ordovizium wurde die liegen-
de blasseneckporphyroid-platte im bereich der Nordzone (Norische decke s.  str.) 
von den seichtmarinen sanden des polsterquarzites (147) und den auflagernden 
cystoideenkalken (146) transgrediert. lateral scheinen diese in die klastische ent-
wicklung der radschiefer (144) überzugehen, die auf dem Kartenblatt zumindest 
bis in das obere silur, vielleicht noch bis in das unterdevon emporreicht.

im Silur (443,8–419,2 Mio.  Jahre) kam es am nördlichen Kontinentalrand 
Gondwanas im Zusammenhang mit der Öffnung des paläotethys-ozeans zu 
extensionalen prozessen. durch die nordgerichtete Kontinentaldrift gelangte 
 peri-Gondwana im Verlauf des silur und devon in niedrigere breiten mit wärme-
rem, schließlich tropischem Klima (devon, < 30° s breite, schönlauB, 1993). un-
ter diesen bedingungen setzte im unteren silur im bereich der Norischen decke 
s. str. (Nordzone, schönlauB, 1981, 1982) der vermutlich am schelf abgelagerte 
orthocerenkalk (143) über den liegenden cystoideenkalken (146) ein. im bereich 
der eisenerzer schuppenzone (schuppenzone, schönlauB, 1981, 1982) treten in 
diesem Zeitraum schwarze Kieselschiefer (lydite – besser schwarzer radiolarit, 
145) auf, die von orthocerenkalk überlagert werden. innerhalb der Wildfeld-decke 
treten im eisenerzer raum südlich der blattgrenze vorwiegend Grauwackenschie-
fer auf, die einschaltungen von basischen Vulkaniten, schwarzen Kieselschiefern, 
Kalken und Quarzsandsteinen enthalten.
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im Devon (419,2–358,9 Mio. Jahre) werden alle schichtfolgen innerhalb der 
tirolisch-Norischen decke von einer einheitlichen, bis zu mehrere hundert Meter 
mächtigen bankkalkentwicklung (sauberg-Kalk, polsterkalke, bunter Flaser-bän-
derkalk, heller bankkalk etc., 138–142) abgelöst, die allodapische lagen mit bio-
klasten (crinoiden, stromatoporen) enthalten und vermutlich im bereich eines 
schelfhanges bis beckens abgelagert wurden. ab dem oberdevon kollidierten 
erste Krustenfragmente peri-Gondwanas unter schließung des rheischen oze-
ans mit laurussia. diese Krustenverkürzung erreichte an der Wende unter-/ober-
karbon mit der Variszischen orogenese einen ersten höhepunkt. dabei kollidierte 
Gondwana auf breiter Front mit laurussia und auch der westliche teil des paläo-
tethys-ozeans wurde bis auf einen breiten Meeresarm, der entlang des Äquators 
in den nun neu entstandenen superkontinent pangäa hereinragte, geschlossen. 
im eisenerzer raum wird die schichtfolge des devon diskordant von einer Kalk-
brekzie (137) überlagert, die vermutlich in einer phase intensiver abtragung und 
Verkarstung der devonischen Kalke im Zusammenhang mit der beginnenden Va-
riszischen orogenese entstanden ist (schönlauB, 1982). im hangenden wird die 
unterkarbone brekzie von der klastischen eisenerz-Formation (135, 136) überla-
gert, die nach schönlauB (1982) vermutlich noch im unterkarbon (Viseum) ein-
setzt und als bedeutender deckenscheider innerhalb des variszisch angelegten 
teildeckenbaues der Norischen decke fungiert.

im Perm (298,9–252,2 Mio. Jahre) befanden sich die Gesteine, die heute die 
Grauwackenzone und die Nördlichen Kalkalpen aufbauen, am Westrand der pa-
läotethys-bucht, die von osten in den superkontinent pangäa weit eingegriffen 
hat. das Gebiet lag nahe dem Äquator und war durch trocken-heiße Klimabedin-
gungen gekennzeichnet. das variszische Gebirge war zu diesem Zeitpunkt bereits 
weitgehend abgetragen – ab etwa 290 Mio. Jahren setzten in der lithosphäre am 
südrand des variszischen Gebirges dehnungsprozesse ein, die zu Grabenbrüchen 
und zum aufdringen basaltischer Magmen bis in obere Krustenstockwerke führ-
ten. durch die damit verbundene Wärmezufuhr wurden große teile der unteren 
Kruste bei hohen temperaturen und geringen drucken metamorph und teilwei-
se aufgeschmolzen. als Folge intrudierten Granite und pegmatite in die darüber 
liegende Kruste und führten auch zu einem ausgeprägten sauren bis intermedi-
ären Vulkanismus (schuster & stüWe, 2008; ruPP et al., 2011). im selben Zeit-
raum begannen sich vom südteil pangäas bereits wieder Krustenfragmente (heute 
türkei, persien, tibet) abzulösen und nordostwärts zu driften, wodurch es dazwi-
schen zur bildung eines neuen bereiches mit ozeanischer Kruste gekommen ist, 
der tethys-ozean genannt wird.

unter den im perm herrschenden trocken-heißen, wüstenhaften Klimabedin-
gungen kam es in den Küstenebenen zur ablagerung von schichtflut-sedimenten 
(Fanglomeraten) – die präbichl-Formation (134) stellt ein typisches sediment die-
ser Zeit dar, das aus mehreren, gegen hangend feinklastischer werdenden Mega-
sequenzen von übereinander lagernden alluvialen schuttfächern aufgebaut wird 
(krainer & stinGl, 1986). in küstennahen abgeschnürten becken und Flachwas-
serbereichen bildeten sich zur gleichen Zeit mächtige evaporitablagerungen und 
salzpfannen/sabkhas. diese evaporite (dolomit, Gips-anhydrit, salze) waren bei 
den nachfolgenden gebirgsbildenden prozessen als hoch mobiles haselgebirge 
(101, 102, 133) für die anlage und position der abscherhorizonte des alpinen de-
ckenbaues von entscheidender bedeutung.

am ende der perm-Zeit ereignete sich das größte bekannte Massensterben der 
erdgeschichte bei dem 80 % der marinen Gattungen und ein großer teil der an 
land lebenden tier- und pflanzenarten ausgestorben sind (Gradstein et al., 2012).
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5.2. trias–unterjura: Sedimentation am passiven  
Kontinentalrand des Meliata-Hallstatt-Ozeans

in der trias (252,2–201,3 Mio. Jahre) setzte sich die ausweitung des tethys-Gol-
fes bei andauernder absenkung und Krustendehnung nach Westen fort und bilde-
te nun einen eigenen Meeresbereich, den Meliata-hallstatt-ozean (kOzur, 1991; 
kOzur & MOstler, 1992). am passiven Kontinentalrand dieses ozeans kamen in 
der untertrias seichtmarine, überwiegend sandig-tonige, im obersten abschnitt 
auch karbonatische Werfener schichten (99, 100, 130, 131, 132) zur ablagerung. 
im Grenzbereich von der unter- zur Mitteltrias setzte im bereich der erst später 
herausgeschnittenen tirolischen decken, die stark salinar beeinflusste reichen-
hall-Formation (129) über den Werfener schichten ein. diese geht in der schicht-
folge am scheibenberg (sulzbach-decke) in den flachmarinen annaberger Kalk 
(126) über, für den noch teilweise hypersalinare ablagerungsbedingungen an-
genommen werden können. der annaberger Kalk stellt eine sonderentwicklung 
der Gutenstein-Formation dar, mit deren dünngeschichteten, bituminösen Kal-
ken er lateral verzahnt. innerhalb der späteren Mürzalpen-decke wurden zu die-
ser Zeit bis zu 150 m mächtige, überwiegend dunkelgrau gefärbte laminite (teil-
weise loferite) und intraformationelle brekzien, die vermutlich durch die lösung 
von evaporitmineralen entstanden sind, abgelagert. im anisium (pelsonium) ent-
wickelte sich mit der steinalm-Formation (96, 125) in den Flachwasserbereichen 
des tethys-schelfs unter nun normal marinen bedingungen bei tropischen Was-
sertemperaturen eine erste ausgedehnte Karbonatrampe. in den benachbarten 
becken setzte sich die sedimentation der Gutenstein-Formation unter offen ma-
rineren bedingungen fort.

im Grenzbereich vom mittleren zum oberen anisium (pelsonium/illyrium) kam 
es im Zuge verstärkter Krustendehnung am Westende des tethys-ozeans zu ei-
nem Zerbrechen und raschen absinken der steinalm-Karbonatrampe in größe-
re Wassertiefen (lein, 1987; lein & GaWlick, 2008; lein et al., 2010). dieses er-
eignis wurde von schlaGer & schöllnBerGer (1975: 169) als „reiflinger Wende“ 
bezeichnet und markiert eine, im ablagerungsraum der kalkalpinen schichtfolgen 
großflächig verfolgbare umstellung, bei der die steinalm-Formation und Guten-
stein-Formation im bereich der späteren kalkalpinen decken von den beckense-
dimenten der reifling-Formation abgelöst wurden.

im Zuge der „reiflinger Wende“ ist aus einem vorher großflächig einheitlichen 
flachmarinen schelf, durch differenzielle absenkung und Kippung von schollen, 
ein in tief- und hochzonen gegliedertes schelfbecken entstanden. auch die seit 
dem oberperm im schelfsockel begrabenen evaporite (Gips- und salzablage-
rungen – späteres haselgebirge, 101, 102, 133) sind aufgrund ihrer geringeren 
dichte als diapire (Gips-salzstöcke) in die überlagernden sedimente aufgestie-
gen und führten vermutlich bereits in der Mitteltrias zur ausbildung von subma-
rinen hochzonen im schelfmeer. auf diesen hochzonen sowie auf den in relativ 
geringer Wassertiefe verbliebenen teilen der zerbrochenen steinalm-Karbonat-
rampe wurden in der Folge unterschiedliche rotkalke abgelagert (lein, 1987). in 
den benachbarten beckenbereichen kamen stattdessen relativ einheitlich ausge-
bildete, dunkelgrau bis schwarz gefärbte, stark knollige und hornstein führende 
Kalke zur ablagerung, die als „Knollenkalk-Member“ den stratigraphisch älteren 
(oberanisischen bis unterladinischen) teil der reifling-Formation (124) aufbauen. 
auf dem Kartenblatt tritt das „Knollenkalk-Member“ als sediment eines tieferen 
schelfbeckens sowohl an der basis der reifling-Formation als auch an der basis 
des Grafensteigkalkes (89), teilweise auch der sonnschien-Formation (92) und im 
liegenden des „bunten, laminierten dolomites mit dolomitklasten und schwarzen 
hornsteinbruchstücken“ (93, 94) im sockelbereich der Griesmauer auf.
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im obersten Fassanium ist es im ablagerungsraum der kalkalpinen Gesteine 
zu einer weiteren, vermutlich tektonisch induzierten umstellung gekommen. im 
Zuge derer wurden teile des sedimentbeckens unter ausbildung eines neuen re-
liefs angehoben und ältere sedimente in die neu entstehenden becken umgela-
gert. Von den neu entstandenen hochzonen breitete sich vom unteren ladinium 
(oberes Fassanium) bis in das untere Karnium (Julium 1) die Wettersteinkalk/-do-
lomit-Karbonatplattform (82–87 und 120–122) über teile der angrenzenden be-
ckenbereiche aus, in denen zeitgleich im reiflinger becken der ladinische anteil 
der reifling-Formation und im Grafensteig becken der allodapische Grafensteig-
kalk abgelagert wurden. beide schichtglieder sind über gröber klastische hang- 
und Vorriffsedimente mit dem Wettersteinkalk der progradierenden Karbonatplatt-
form verbunden. sowohl das reiflinger becken als auch das Grafensteig becken 
(als teil des hallstatt/Zlambach-beckens) existieren als getrennte schelfbecken 
mit unterschiedlicher schichtfolge erst ab der beschriebenen neuerlichen Zer-
legung des tethys-schelfs im oberen Fassanium. durch das auf den hochzo-
nen einsetzende Wachstum der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform(en) 
werden die becken im langobardium schließlich voneinander getrennt. Für das 
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 reiflinger  becken wird eine von Karbonatplattformen umrahmte, schelf interne 
position angenommen, wohingegen für das Grafensteig becken eine zur tethys 
offene position am äußeren schelf vermutet wird.

die sonnschien-Formation (92) liefert als slump-debriflow-sediment, das li-
thoklasten aus dem aufgearbeiteten untergrund (dolomit der Gutenstein-Forma-
tion, steinalmkalk?) enthält, einen deutlichen hinweis auf die ausbildung eines 
submarinen reliefs im bereich des hochschwabgebietes im oberen Fassanium. 
Wie die Überlagerung des oberanisischen (pelsonium–illyrium) Knollenkalkes der 
reifling-Formation (95) durch die sonnschien-Formation am hocheck südwest-
lich sackwiesensee zeigt, haben deren bunte Karbonatschlämme als „debris 
flow“-ablagerungen auch das angrenzende reiflinger becken erreicht. im sockel 
der Griesmauer tritt im hangenden der Gutenstein-Formation (dolomit) und dem 
„Knollenkalk-Member“ der reifling-Formation ein mit der sonnschien-Formati-
on in sedimentologischer und stratigraphischer hinsicht sehr gut vergleichbarer 
„bunter, laminierter dolomit mit dolomitklasten und schwarzen hornsteinbruch-
stücken“ (93, 94) auf. die schwarzen hornsteinbruchstücke stammen offenbar 
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aus dem teilweise aufgearbeiteten „Knollenkalk-Member“ der liegenden reif-
ling-Formation. NNW‘ des lamingsattels (1.677 m) ist im hangenden des lami-
nierten dolomites der Gutenstein-Formation ein kleiner span eines dunkelgrau bis 
schwarzen Kalkmikrites aufgeschlossen, der in seiner Matrix zahlreiche schwarze 
hornsteinbruchstücke führt. er wurde auf der Karte noch zum „Knollenkalk-Mem-
ber“ (95) der reifling-Formation gestellt – ist aber aufgrund der umgelagerten, zer-
brochenen hornsteine bereits mit den „bunten, laminierten dolomiten mit dolo-
mitklasten und schwarzen hornsteinbruchstücken“ vergleichbar. im hangenden 
wird der „bunte, laminierte dolomit mit dolomitklasten“ von den hang- (Grafen-
steigkalk) und Vorriff-sedimenten der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplatt-
form überschüttet. in diesen treten am sW-ende der Griesmauer, oberhalb des 
hirscheggsattels (1.699 m) bruchstücke eines dunkel- und hellgrauen lagunären 
Kalkes auf, die über die enthaltenen anisischen Grünalgenfloren als umgelagerte 
reste der steinalm-Formation identifiziert werden konnten (Bryda et al., 2009c: 
230–233). diese bruchstücke sind offenbar die einzigen erhaltenen reste der 
steinalm-Formation, die vermutlich auch in der schichtfolge der Griesmauer ur-
sprünglich vorhanden war und bereits im ladinium in diesem bereich wieder ab-
getragen worden ist. Vergleichbare Verhältnisse sind auch am sonnschienplateau 
in der diskordanten (teilweise tektonisch überprägten) Überlagerung der sonn-
schien-Formation über die im untergrund anstehende Gutenstein- und lücken-
haft erhaltene steinalm-Formation deutlich sichtbar.

in jenen profilen, in denen heute der innere, von lagunären sedimenten do-
minierte bereich der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform aufgeschlos-
sen ist, kann die steinalm-Formation vom Wettersteinkalk in lagunen-Fazies im 
Gelände meist nur über die Grünalgenfloren (anisische versus ladinische Floren) 
und nicht über lithologische unterschiede abgetrennt werden. im hochschwab-
gebiet treten jedoch im Grenzbereich der beiden Gesteine nur lückenhaft erhal-
tene, bunte (rosa-gelblichgrau) gefärbte crinoidenspatkalke auf, die auch inner-
halb der unterlagernden steinalm-Formation bankparallele spalten und teilweise 
elliptisch geformte hohlräume verfüllen (s. 92–93). diese crinoidenkalke konn-
ten in das pelsonium eingestuft werden und wurden daher vermutlich im hangen-
den der steinalm-Formation im gleichen Zeitraum wie das „Knollenkalk-Member“ 
der reifling-Formation abgelagert (abb. 4). sie zeigen, dass auch jene berei-
che der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform, in denen die sedimentati-
on von der steinalm-Formation in den Wettersteinkalk in lagunen-Fazies schein-
bar durchläuft, im Zuge der „reiflinger Wende“ abgesenkt und von sedimenten 
einer schwellenfazies überlagert worden sind. die elliptische Form einiger hohl-
räume legt eine interpretation als frühere Karsthohlräume nahe, die dann jedoch 
eine teilweise exposition der steinalm-Formation über den Meeresspiegel bele-
gen. ein teil der schwellensedimente könnte auch im Zuge der im obersten Fas-
sanium erfolgten, erneuten reliefumkehr mobilisiert und als bestandteil der sonn-
schien-Formation an den Flanken der hochzonen wieder abgelagert worden sein. 
die bisher beobachtete, unmittelbare auflagerung des Wettersteinkalkes in la-
gunen-Fazies über der steinalm-Formation und den lückenhaft erhaltenen cri-
noidenkalken ohne zwischengeschaltete brekzien oder andersartige sedimente 
ist aus sedimentologischer sicht bemerkenswert und konnte bisher nicht ausrei-
chend erforscht werden. Nach rüffer & Bechstädt (1995) setzt das Wachstum 
der Wettersteinkalk-Karbonatplattform in den Mieminger bergen (westliche Kalk-
alpen) im Fassanium 2/ii bis langobardium 1/i und damit im gleichen Zeitraum 
wie im hochschwabgebiet ein. die gleichen autoren nehmen jedoch im bereich 
der Karbonatplattform des südwestlichen Wettersteingebirges eine über die ge-
samte Mitteltrias durchlaufende seichtwassersedimentation an.
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bereits ab dem oberen anisium treten in den hang- und beckensedimenten der 
Nördlichen Kalkalpen erste einschaltungen von tuffiten auf, die als umgelagerte, 
mit lokalem sediment vermischte, vulkanoklastische ablagerungen eines sauren/
intermediären bis basischen Vulkanismus angesehen werden. diese tuffitlagen 
treten im unteren ladinium gehäuft auf, können jedoch in der reifling-Formation 
im östlichen teil der Kalkalpen (Großreifling) noch bis in das untere Karnium (Ju-
lium) nachgewiesen werden (tOllMann, 1976a: 88, 123).

in der reifling-Formation am scheibenberg treten zwei tuffithorizonte auf. der 
erste horizont ist ca. 14 cm mächtig und konnte mit hilfe von conodonten in das 
obere illyrium eingestuft werden; der zweite, 25 cm mächtige horizont (Fototafel     2, 
abb. Vi) ist zeitlich in den Grenzbereich zwischen dem unteren- und oberen la-
dinium einzustufen (s. 75–77). auch innerhalb des Grafensteigkalkes der Mürzal-
pen-decke treten innerhalb des gesamten ladinium tuffiteinschaltungen auf (91), 
die im Kar unmittelbar westlich des Großen beilstein (2.157 m, ÖK102 aflenz) in 
einer außergewöhnlichen Mächtigkeit von ca. drei Metern aufgeschlossen sind 
(Mandl et al., 2002: 90). stratigraphische position: langobardium–Julium.

im langobardium setzte sich die entwicklung der Wettersteinkalk/-dolomit-Kar-
bonatplattformen am tethys-schelf kontinuierlich fort. im bereich des reiflinger 
beckens treten ab dem oberen langobardium die überwiegend siliziklastischen 
partnach schichten als feinklastische beckenfüllung auf und werden teilweise von 
der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform progradiert (tOllMann, 1976a; 
rüffer & Bechstädt, 1995). in der schichtfolge der Wettersteinkalk/-dolomit-Kar-
bonatplattform des Gamsstein-scheibenberg-Zuges im Norden des Kartenblattes 
ist dieser abschnitt im Übergang von der reifling-Formation (124) in den raminger 
Kalk (123) jedoch nur in Form einiger, maximal dm-mächtiger lagen erhalten, die 
von MOser et al. (2007: 339–340) stratigraphisch in den Grenzbereich des lango-
bardium 2 bis 3 eingestuft werden konnten. ab dem oberen langobardium kam 
es bei verringerter subsidenz des tethys-schelfs zu einem raschen progradieren 
der Karbonatplattform über die angrenzenden beckenbereiche, das sich bis in 
das untere Karnium (Julium) fortsetzte. Zu dieser Zeit (Julium 1/iic) erfolgte eine 
tethysweit feststellbare, rasche regression, die zum auftauchen der obersten teile 
der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattformen über den Meeresspiegel führte, 
was erosion und Verkarstung zur Folge hatte. als ursache für ein unterbleiben ei-
ner besiedelung der Flanken der Karbonatplattformen mit rifforganismen und ei-
ner erholung der Karbonatplattformen, wird von verschiedenen bearbeitern eine 
Klimaerwärmung diskutiert. im Zuge dieser soll eine verstärkte Niederschlagstä-
tigkeit zu einem absinken der salinität des Meerwassers bei gleichzeitig erhöh-
tem eintrag von Nährstoffen geführt haben. beide Faktoren sollen schließlich für 
das ende des riffwachstums verantwortlich gewesen sein (hOrnunG & Brand-
ner, 2004; hOrnunG et al., 2006a, b, 2007).

Nach kölBl et al. (1999: 76) treten im Wettersteindolomit der Meßnerin (1.835   m) 
Verkarstungserscheinungen in Form von braunen, sandigen spaltenfüllungen auf, 
für die ein alter im ladinium/Karnium Grenzbereich vermutet wird. Vorkommen 
vergleichbarer spaltenfüllungen mit braun bis rot gefärbten sandsteinen wurden 
auch von hüBler (1998: 22) aus dem Grenzbereich Wettersteinkalk/-dolomit ent-
lang des Weges von der pribitz- auf die sonnschienalm beschrieben und den 
„raibler schichten“ zugeordnet. Vergleichbare braune und rote sandsteine (56) 
treten jedoch über unterschiedlich alten Gesteinen im gesamten hochschwabge-
biet bevorzugt in Karstformen und spalten auf, die teilweise an trennflächen der 
neogenen extrusionstektonik gebunden zu sein scheinen. es handelt sich daher 
vermutlich nicht um sedimente, die im Karnium abgelagert worden sind, sondern 
um reste der augenstein-Formation. 
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Nach der unterkarnischen regression begannen die Wettersteinkalk/-dolo-
mit-Karbonatplattformen im höheren Julium wieder unter den Meeresspiegel ab-
zusinken. durch das zu dieser Zeit niederschlagsreiche Klima und durch hohe 
erosionsraten wurden im kontinentalen hinterland große Mengen siliziklastischer 
sedimente produziert, die als „Nordalpine raibler schichten“ in den becken, und 
in geringer Mächtigkeit auf den hochzonen der ehemaligen Karbonatplattformen 
abgelagert worden sind.

im bereich der „lunzer-Fazies“ (tOllMann, 1976a) ist eine für das reiflinger 
becken charakteristische unterkarnische abfolge von Göstlinger Kalk, reingrabe-
ner schiefer mit kalkigen trachycerasschichten an der basis und mächtigem, im 
oberen abschnitt Kohle führendem lunzer sandstein erhalten (119, 118, 117). auf 
dem Kartenblatt kann nur die Karnium-entwicklung der sulzbach-decke (hoch-
zone) und reiflinger scholle (reiflinger becken) der „lunzer Fazies“ zugeordnet 
werden. die Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattformen im bereich der un-
terberg- und Göller-decke („Ötscher Fazies“, tOllMann, 1976a) stellten hoch-
zonen dar, auf denen im höheren Julium nur eine geringmächtige siliziklastische 
schichtfolge sedimentiert wurde (118). im Vergleich dazu zeichnet sich die Kar-
nium-schichtfolge der buchberg- und säusenstein schuppe (siehe Kapitel 4) im 
Übergang zu einer beckenentwicklung durch eine größere Mächtigkeit aus – ver-
mittelt aber mit den trachycerasschichten (119) und reingrabener schiefern (118) 
zur schichtfolge der nördlich gelegenen tirolischen einheiten.

so wie innerhalb des tirolikums ein Übergang in das reiflinger becken, ist auch 
innerhalb der Mürzalpen-decke ein Übergang in das zur tethys offene Grafen-
steig becken erhalten. auf der, nach der emersion im Zuge der unterkarnischen 
regression wieder ertrunkenen Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform, wur-
den hier im oberen Julium die leckkogel schichten (79) abgelagert. diese bio-
genschuttkalke wurden vom randbereich einer in das becken der „Nordalpinen 
raibler schichten“ vorstoßenden Karbonatplattform in mehreren schüben einge-
schüttet und verzahnten mit den feinklastisch-tonigen reingrabener (halobien) 
tonschiefern (dullO & lein, 1980, 1982; lein, 1988).

im oberen Karnium (tuvalium) entwickelte sich über den durch die sili-
ziklastischen sedimente begrabenen Karbonatplattformen und dem reiflinger 
becken unter pseudoariden und warmen Klimabedingungen ein ausgedehn-
ter, teilweise hypersalinarer Flachwasserbereich. in diesem wurden innerhalb 
der „lunzer Fazies“ in den späteren bajuvarischen und untergeordnet tiroli-
schen einheiten (sulzbach-decke, reiflinger scholle) die Gips/anhydrit füh-
renden opponitzer schichten (Kalk, dolomit und rauwacke, 115,  116) ab-
gelagert. Über dem geringmächtigen siliziklastischen Karnium der späteren 
unterberg- und Göller-decke bildeten sich im gleichen Zeitabschnitt (tuvali-
um) dunkelgrau, bräunlich gefärbte bankdolomite, die schleifend in den han-
genden hauptdolomit (114) übergehen. innerhalb des oberkarnischen, dunklen 
bankdolomits beiderseits des holzäpfeltales zeigen dasycladaceen normal-
marines Flachwasser an. im bereich der buchberg- und säusenstein-schup-
pe treten im tuvalium über einer mächtigeren siliziklastischen beckenfüllung 
gut ausgewaschene echinodermen- und Fossilschuttkalke auf. der haupt-
dolomit der Mürzalpen-decke dürfte aufgrund seiner position im hangenden 
der leckkogel schichten und im liegenden des dachsteinkalkes zeitlich in 
das tuvalium zu stellen sein.

im Norium kam es bei höheren subsidenzraten am tethys-schelf zur ausbil-
dung einer neuen, jetzt noch ausgedehnteren Karbonatplattform. am zum offenen 
tethys-ozean gewandten teil des schelfs entwickelte sich das dachsteinkalk-riff, 
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das über einen breiten streifen aus dachsteinkalk in lagunen-Fazies mit den Ge-
zeitenflächen des hauptdolomit-ablagerungsraumes verbunden war. im bereich 
des Kartenblattes sind nur die lagunären anteile dieser dachsteinkalk-Karbonat-
plattform erhalten. auf dem östlich benachbarten Kartenblatt 102 aflenz wird die 
dachsteinkalk-lagune im bereich des Karlhochkogels (2.096 m) und der Mitteralm 
von einer riff- und Vorriff-Fazies abgelöst, die zu einem zur tethys offenen schelf-
becken (hallstatt/Zlambach-becken) vermitteln.

in der obersten trias (rhaetium) kam es zu einem absinken zentraler teile der 
Karbonatplattform und zur ausbildung eines, intern in zwei bereiche (eiberg- 
und allgäu- oder restental-becken) gegliederten intraplattformbeckens (Mandl, 
2000; hilleBrandt & urlichs, 2008; Mandl et al., 2009). in diesem wurde die, 
durch den eintrag feinklastischer sedimente geprägte Kössen-Formation abge-
lagert. auf dem Kartenblatt sind am östlichen hochkar, zwischen dem scheiter-
kogel (1.654    m) und der schmalzmauer, gelblichgraue Korallen und die Forami-
nifere Triasina hantkeni MaJzOn, 1954, führende Kalke aufgeschlossen, die mit 
dunkelgrauen, mergeligen bankkalken wechsellagern (111, 112). sie entspre-
chen vermutlich dem hochalm-Member im stratigraphisch untersten abschnitt 
der Kössen-Formation (Mandl et al., 2009). im zur tethys offenen hallstatt/Zlam-
bach-becken wurden im selben Zeitraum die mergeligen Zlambach schichten ab-
gelagert, die auf dem benachbarten Kartenblatt 102 aflenz teilweise erhalten sind.

5.3. unterjura–Mitteljura: Zerbrechen der Karbonatplattformen 
und die Entstehung eines neuen Sedimentationsraumes

im unterjura kam es in Verbindung mit der Öffnung des südlichen Nordatlantik 
zum Zerbrechen des superkontinentes pangäa. dabei bildete sich zwischen dem 
zukünftigen eurasischen Kontinent und dem Nordteil des späteren afrikanischen 
Kontinentes ein system großräumiger transformstörungen aus, entlang derer ein 
teil des dehnungsbetrages in den bereich der westlichen tethys abgeleitet wur-
de. hier öffnete sich mit dem penninischen ozean (piemont-ligurischer ozean) 
ein neues becken am Nordrand des „adriatischen spornes“ und alpinen ablage-
rungsraumes (schMid et al., 2008). im Zuge dieser Öffnung kam es im untersten 
Jura zum Zerbrechen und ertrinken der obertrias-Karbonatplattform, deren ab-
senkung sich bis in den unteren oberjura (oxfordium) fortsetzte.

durch die Zerrungstektonik wurden die trias-Karbonatplattformen unter aus-
bildung eines submarinen reliefs aus teilbecken und schwellen an zahlrei-
chen störungen zu einem Mosaik aus unterschiedlich weit abgesenkten schol-
len zerlegt. Gleichzeitig kam es zur entstehung von tiefreichenden spalten in 
den triassedimenten, die teilweise mit den auflagernden Jura-schwellen und 
beckensedimenten verfüllt worden sind. im bereich des Kartenblattes eisenerz 
ist von der schichtfolge aus der Zeit vom unterjura (hettangium) bis in den 
unteren oberjura (oxfordium) nur wenig erhalten geblieben. am hochkar setzt 
die geringmächtige, mitteljurassische schwellenfazies der Klausschichten (109) 
über einer bis zu mehrere cm-mächtigen eisen-Mangankruste, die während ei-
nes langen Zeitraumes ohne nennenswerter sedimentation gebildet wurde, di-
rekt über dem liegenden Korallenkalk der Kössen-Formation (hochalm-Mem-
ber) ein. Vermutlich liegen die Klausschichten südlich stangl (1.592 m) ebenfalls 
direkt über dem obertriadischen dachsteinkalk in lagunen-Fazies. reste des 
unterjurassischen hierlatzkalkes (110) konnten am hochkar nur mehr als spal-
tenfüllungen und am top und in spalten des dachsteinkalkes in lagunen-Fazi-
es am südwestrand der Göller-decke (lärchkogel-eibl-schuppe, siehe Kapitel 
4) nachgewiesen werden.
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5.4. Oberjura–unterste Oberkreide: Synorogene Sedimente als 
Anzeiger der Eoalpinen Orogenese

innerhalb der sedimentären entwicklung der Jura-schichtfolgen im bereich der 
späteren kalkalpinen decken ist ab dem obersten Mitteljura (callovium) mit der 
entstehung von radiolaritbecken (ruhpoldinger radiolarit, 108) eine starke ein-
tiefung zu erkennen. diese steht mit ersten subduktionsprozessen am rand des 
Meliata-hallstatt-ozeans in Zusammenhang (siehe Kapitel 5.2).

in den ursprünglich im Nahebereich des tethysrandes, heute im bereich der 
tirolischen und juvavischen decken gelegenen radiolaritbecken kam es im ober-
jura (163,5–145 Mio.  Jahre) zur ablagerung mächtiger turbidite und debrite. diese 
enthalten olisthostrome und Großschollen kalkalpiner und tiefer jurassischer Ge-
steine, die entweder aus dem lokalen, vor-oberjurassischen untergrund mobili-
siert, oder aus dem hallstätter Faziesraum am ehemaligen südrand der trias-Kar-
bonatplattformen in die becken eingeglitten sein müssen. als ursache für die 
entstehung von Gleitschollen wird die subduktion des Meliata-hallstatt-oze-
ans angenommen, die zur ausbildung einer heute nicht mehr erhaltenen sutur-
zone am südrand des kalkalpinen ablagerungsraumes geführt hat (GaWlick & 
 suzuki, 1999). dabei wurden teile der schichtfolgen des hallstätter Faziesrau-
mes, die ursprünglich über der ausgedünnten Kruste am passiven Kontinentalrand 
der tethys abgelagert worden sind (lein, 1987), mobilisiert, und als Gleitschol-
len und bestandteil von olisthostromen/turbiditen in die randnahen radiolarit-
becken transportiert worden. die suturzone des Meliata-hallstatt-ozeans lie-
fert im Zuge der folgenden eoalpinen orogenese ophiolithischen detritus, der in 
den nördlich vorgelagerten sedimentationsräumen nachgewiesen werden kann 
 (decker et al., 1987).

auf dem Kartenblatt ist nur eine kleine Gleitscholle aus hallstätter Kalk nahe der 
hochmauer (107), östlich hochschlag (1.197 m), aufgeschlossen (MOser, 2003). 
auch das oberalmer basiskonglomerat (105) am stangl südlich des salzatales 
und die olisthostrome innerhalb der tauglboden-Formation (106) am hochkar sind 
als synorogene sedimente dieser phase einzuordnen. sie enthalten aufgearbei-
tete Komponenten des vor-oberjurassischen untergrundes (obertrias, unterjura), 
die von einer im oberjura neu entstandenen hochzone in das nördlich angrenzen-
de becken geschüttet wurden.

ausgehend von diesen hochzonen entwickelten sich im oberjura (Kimmerid-
gium) unter tropisch warmen Klimabedingungen mehrere, vermutlich räumlich 
getrennte plassenkalk-Karbonatplattformen. innerhalb des plassenkalkes (103) 
nördlich des Gosauvorkommens von Gams sind Faziesräume von der lagune 
über das riff bis zum Vorriff vorhanden – der Übergang vom Vorriff in die be-
ckenfazies der oberalmer schichten (104) ist hier jedoch tektonisch zerschnitten.

die plassenkalk-Karbonatplattformen hatten nur eine vergleichbar kurze le-
bensdauer (GaWlick & schlaGintWeit, 2006). bereits in der unterkreide (berria-
sium) sorgte die innerhalb des kalkalpinen ablagerungsraumes nun verstärkt im 
Zuge der eoalpinen orogenese einsetzende deckentektonik für ein ende des riff-
wachstums und für eine erneute umstellung im sedimentationsgeschehen. im 
südteil des kalkalpinen sedimentationsraumes kam es zur ablagerung von be-
ckensedimenten und synorogenen sedimenten (rossfeld-Formation), die von den 
herannahenden deckenstirnen in die angrenzenden becken eingeschüttet wur-
den, allerdings auf dem Kartenblatt nicht vorhanden sind.

die anordnung der kalkalpinen decken ist das resultat gebirgsbildender Vor-
gänge im Zuge der eoalpinen orogenese in der unterkreide (145–100,5 Mio. 
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 Jahre), bei der die kalkalpinen decken von ihrem kristallinen untergrund abge-
schert und entlang von rampen-Flachbahn-Geometrien übereinander gestapelt 
wurden. die (W)NW-gerichtete Verkürzung führte zur ausbildung von (W)NW-ver-
genten Falten- und Überschiebungsstrukturen, die an NW streichenden, dextralen 
blattverschiebungen (Grenzblätter) und lateralen rampen verbunden sind (linzer 
et al., 1995). abscherhorizonte und Zuschnitt der tektonischen einheiten sowie 
ihr späterer baustil wurden entscheidend von Fazies, anordnung und Mächtig-
keit der triadischen sedimente beeinflusst und führten zur entstehung von Fazi-
esdecken. auf dem Kartenblatt ist in den nördlichsten einheiten – sulzbach-de-
cke und unterberg-decke – noch ein Falten-schuppenbau nachweisbar. innerhalb 
der weiter südlich gelegenen einheiten – Göller-decke und Mürzalpen-decke – 
ließen die mächtigen, schlecht deformierbaren trias-plattformsedimente nur die 
entstehung eines schuppenbaues zu.

Nach dieser ersten Gebirgsbildungsphase ragten teile des kalkalpinen de-
ckenstapels über die Meeresoberfläche empor und unterlagen einer intensiven 
erosion bei tropischem Klima mit bauxit-Vorkommen (69), wie im Krimpenbach-tal 
westlich Wildalpen und spaltenfüllungen östlich der sonnsteinalm. darüber trans-
gredierten limnisch-fluviatile bis seichtmarine sedimente der unteren Gosau-sub-
gruppe. diese bilden die basis des Gosaubeckens von Gams, das am rücken der 
unterberg-decke abgelagert wurde und lagern auch unmittelbar südlich davon, 
in einer schmalen ost–West streichenden Zone der Göller-decke auf (kOllMann, 
1964; WaGreich, 1993, 1994, 1995a, 1996, 2004).

5.5. Oberkreide–Paläogen: Synorogene Sedimente als  
Anzeiger der Mesoalpinen Orogenese

bereits in der unterkreide hatte sich am südrand des penninischen ozeans, 
im Übergangsbereich zur ausgedünnten Kruste des kalkalpinen ablagerungsrau-
mes, eine subduktionszone mit einem akkretionskeil herausgebildet. ab der hö-
heren oberkreide (campanium, 83,6 Mio. Jahre) wurde dieser akkretionskeil am 
südrand des penninischen ozeans im Zuge verstärkter subduktionsprozesse un-
ter die ostalpine Kruste subduziert und der kalkalpine ablagerungsraum in große 
Wassertiefen abgesenkt. infolge wurden die sedimente der unteren Gosau-sub-
gruppe von den sedimenten der oberen Gosau-subgruppe nach einer kurzen 
Faltungs- und erosionsphase transgrediert. diese wurden bei großen Wassertie-
fen im bereich eines submarinen hanges abgelagert („Flyschgosau“) und greifen 
diskordant auf ältere schichtglieder über.

im bereich des Kartenblattes treten die Gesteine der oberen Gosau-subgruppe 
im becken von Gams und in Form eines schmalen, ost–West streichenden strei-
fens im bereich des Fobisbachtales am südlichen hochschwabplateau auf. Ne-
ben Komponenten aus dem unmittelbaren untergrund enthalten die turbidite und 
olisthostrome auch ferntransportierte Komponenten und Großschollen der Kam-
bühel-Formation (58, 59) und ophiolithischen detritus. bei der Kambühel-Forma-
tion handelt es sich um Flachwasserkalke (riff und lagune), die im paläozän am 
weiter südlich gelegenen Kontinentalrand abgelagert wurden. als liefergebiet für 
den ophiolithischen detritus wird einerseits, wie bereits während der eoalpinen 
phase, die suturzone des Meliata-hallstatt-ozeans angenommen, andererseits 
auch der akkretionskeil im bereich der subduktionszone des penninischen oze-
ans am Nordrand des ostalpins als herkunftsgebiet vermutet.

die sedimentation der Gosau auf die kalkalpinen decken wird im obersten eo-
zän durch die Mesoalpine orogenese beendet. im Zeitraum zwischen oberstem 
eozän und oligozän wurden im Verlauf der subduktion des süd- und Nordpenni-
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nischen ozeans und der nachfolgenden Überschiebung der ostalpinen einheiten 
auf die europäische Kontinentalplatte ältere Falten und Überschiebungen inner-
halb der Kalkalpen überprägt, und die kalkalpinen decken auf die nördlich lie-
genden einheiten des helvetikums, der rhenodanubischen Flyschzone und der 
Molassezone fernüberschoben.

auf dem Kartenblatt wurden jeweils die nördlichen, liegenden einheiten von den 
südlichen, hangenden einheiten geringfügig nordvergent überschoben. dies zeigt 
sich besonders in der Überschiebung der unterberg-decke mit der auflagernden 
Gosau von Gams durch die Göller-decke und die südlich anschließenden schup-
pen (buchberg- und säusenstein-schuppe), für die eine Mindestschubweite von 
ca. 3,5 bis 4 km angenommen werden kann.

Vermutlich zur gleichen Zeit wurde die Mürzalpen-decke bereits in zumin-
dest zwei teilschuppen zerlegt. die hauptmasse der südlichen trenchtling-Fölz-
stein-schuppe umfasst die bergstöcke Griesmauer, trenchtling, Meßnerin, pribitz 
und buchbergkogel am südrand des hochschwabmassivs sowie den Wetterstein-
dolomit der sonnschienalm. der Kulmstein und der Wettersteinkalk unterhalb des 
sonnschienbründl bilden nördlich vorgelagerte schollen, die der liegenden pfaf-
fingalm-hochschwab-schuppe N(NW)-vergent überschoben wurden. der Nord-
rand der trenchtling-Fölzstein-schuppe folgt einer WNW–oso verlaufenden, 
steilstehenden störungszone, entlang der zwischen sackwiesenalm und Mur-
melboden die basis der pfaffingalm-hochschwab-schuppe gehoben und süd-
ostvergent verschuppt wurde.

die Kreidezeit wurde vor 66 Mio. Jahren durch den einschlag eines asteroiden 
mit ca. 10 km durchmesser am schelf vor der heutigen halbinsel Yucatan (Mexi-
ko) beendet (alvarez et al., 1980; schulte et al., 2010). das auswurfmaterial des 
einschlages konnte an vielen stellen des Globus als gelbe tonlage („boundary-
clay“) mit Metallen der platingruppe nachgewiesen werden. diese lage ist inner-
halb des oberen anteiles der Nierental-Formation im Gamser Gosaubecken an 
zwei referenzprofilen vorhanden (Fototafel 6, abb. XVi, XVii).

im späten eozän war die ozeanische Kruste nördlich des ostalpins bereits voll-
ständig subduziert, Flysch und ultrahelvetikum bildeten einen akkretionskeil im 
bereich der ostalpinen Überschiebungsfront. davor war unter der auflast des al-
pinen deckenstapels ein asymmetrisches Vorlandbecken entstanden, in das bei 
fortlaufender Konvergenz, die sedimente des Molassemeeres abgelagert wurden. 
ab dem oligozän wurde der kalkalpine deckenstapel aus dem süden von den 
bereits in hebung befindlichen und frei liegenden bereichen der Grauwackenzo-
ne und des ostalpinen Kristallins mit klastischem Material überschüttet. diese er-
reichten nach frisch et al. (1998, 1999, 2001, 2002) in Form der terrestrisch-flu-
viatilen augenstein-Formation (56) eine Mächtigkeit von über 1.000 m. reste der 
augenstein-Formation sind heute auf den kalkalpinen hochflächen in Karsthohl-
formen oder im bereich jüngerer (neogener) störungen anzutreffen.

5.6. neogen: Extrusion der Ostalpen
im unter- und Mittelmiozän (23,3–11,63 Mio. Jahre) wechselt der deformations-

stil innerhalb der Kalkalpen von vorlandgerichtetem Falten- und Überschiebungs-
bau und rücküberschiebungen zu ostgerichteter lateraler extrusion  (decker et 
al., 1994; linzer et al., 1995; PeressOn & decker, 1997). im Zuge dieser phase 
kam es zur entwicklung störungsbegrenzter schollen, die von einander an oNo 
und o-streichenden, linksseitigen blattverschiebungen getrennt worden sind und 
nach o bis oNo auszuweichen begannen. die ursache für diesen prozess ist ei-
nerseits in einem gravitativen Kollaps der verdickten ostalpinen Kruste und an-
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dererseits in den fortgesetzten subduktionsprozessen im Karpatenraum zu su-
chen. entlang der entstehenden störungssysteme (seMp-system, siehe Kapitel 
4.3) entwickelten sich neue täler mit ostgerichteter entwässerungsrichtung und 
Zerrungsbecken, die als neue ablagerungsräume für die sedimente der inneral-
pinen Molasse fungierten.

im unmittelbaren bereich des Kartenblattes sind nur die (rot-)lehmbildungen 
(54) über teilweise umgelagerten resten der augenstein-Formation vermutlich 
diesem Zeitraum zuzuordnen.

5.7. Quartär–Holozän: landschaftsgestaltung und  
Auswirkungen der Eiszeiten

in anbetracht der entwicklung im benachbarten ennstal und dem alpenvorland 
(van husen & reitner, 2011) muss das Gebiet bereits in den ersten eiszeiten von 
kräftigen Vereisungen betroffen gewesen sein. so stammen sicher aus diesem 
Zeitraum der beginn der umgestaltung der neogen angelegten täler zu breiten 
trogtälern (brunntal, Jassinggraben, tragöß, leopoldsteiner see), und wohl auch 
die anlage der übertieften Wannen (tragöß, leopoldsteiner see).

rißeiszeit (tafel 3, Vereisungskarte riß-Würm)

die weite Verbreitung von Kalkblöcken in dem Wettersteindolomit-areal zwi-
schen hochkar und Kräuterin sowie südlich der salza belegt eine Vergletscherung 
dieses raumes, welche die täler wahrscheinlich bis 1.100–1.200 m höhe mit eis 
erfüllt hat. auf ähnliche höhen der Vergletscherung lassen erratika und Moränen-
reste im tal des erzbaches schließen. diese Vergletscherung und ausbildung ei-
nes eisstromnetzes im einzugsgebiet der salza (kOlMer, 1993) und Ybbs (naGl, 
1970b) sowie des erzbaches wird durch die übermäßige Gletscherentwicklung 
im ennstal (Penck & Brückner, 1909) ausgelöst. diese, gegenüber der Würm-
vereisung so überproportionale Vergletscherung, die das ennstal bis Großraming 
erfasste (ruPP et al., 2011), lag an den topographischen Verhältnissen um das 
Gesäuse, dessen Gletscher bei den Klimaverhältnissen der rißeiszeit eine stau-
ende Wirkung auf den ennsgletscher ausübten. die dadurch bewirkte ausdeh-
nung seines Nährgebietes ermöglichte die starke extension und die beeinflussung 
der benachbarten steyr-, salza- und Ybbsgletscher (van husen, 2000; van husen 
& reitner, 2011). die Gletscherzungen südlich des hochschwab (z.b. tragößtal) 
waren dadurch nicht beeinflusst und erreichten nur eine gering größere ausdeh-
nung, die der etwas tieferen lage der schneegrenze entspricht.

spuren der abschmelzphasen dieser umfassenderen Vollvergletscherung sind 
die eisrandstaukörper im becken von eisenerz und der auffällige, riesige errati-
sche block mit der Kalvarienbergkapelle südlich des bahnhofes von eisenerz.

bei der trennung der eismassen des enns- und salzatales wurde auch die eis-
randterrasse bei Ganser-hennewieser zwischen Gams und landl (früher Gorzer-
terrasse) geschüttet.

Würmeiszeit (tafel 3, Vereisungskarte riß-Würm)

Zum klimatischen höhepunkt der Würmeiszeit entwickelten sich nur noch grö-
ßere und kleinere lokalgletscher mit vielfältigen glazialen und glazigenen abla-
gerungen am hochschwab und der angrenzenden Gebirgsstöcke. es zeigte sich, 
neben der exposition nach Norden, auch eine sehr starke beeinflussung durch 
schneeverfrachtung. so waren Gletscher mit an sich ungünstig nach süden bis 
südost orientierten einzugsgebieten durch die leelage zu den schnee bringen-
den, vorherrschenden West- bis Nordwestwinden (z.b. der sW–No ziehende 
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Kamm der Göstlinger alpen) stark begünstigt, wohingegen im luv oder parallel 
zu dieser Windrichtung gelegene hänge gleicher höhe kaum von Gletschern be-
deckt waren (Griesmauerplan, trenchtling/rötzgraben).

Von der plateauvergletscherung des hochschwabmassivs gingen nach sü-
den vier mächtige eisströme aus. Neben denen des seetales und ilgner tales 
(bodenbauer) im osten, sind es die des lamingtales (tragöß) und des leopold-
steiner sees.

laming: aus den plateaubereichen um den sackwiesensee und die sonn-
schienalm entwickelte sich, unterstützt von eisströmen im haringgraben (Meß-
nerin) und südlich des Jassinggrabens, der Gletscher im lamingtal, der sich bis 
über Großdorf hinaus als breite Zunge nach süden ausdehnte und die Moränen-
wälle bei Großdorf und Galgenwald und am hangfuß westlich der laming hin-
terließ. die landschaftsprägenden Moränenwälle sind von auffällig vielen, z.t. 
riesigen Wettersteinblöcken geprägt, die auf die weit verbreiteten bergzerrei-
ßungs- und Felsauflösungserscheinungen in den Kalkstöcken südlich des Jas-
singgrabens zurückgehen.

das von diesen Moränen umschlossene Zungenbecken des laminggletschers 
um tragöß hat eine Fortsetzung im Jassinggraben, von der es aber durch die 
morphologisch hervortretenden Kame- und eisrandsedimente getrennt wird. die 
schwelle wird aber in ihrem Kern von gut wasserdurchlässigen lockersedimen-
ten gebildet, von denen angenommen wurde, dass es sich um bergsturzblock-
werk handelt (faBiani, 1980b). Wenn die barriere aus einem bergsturz, wohl aus 
der Nische Grünanger im süden, besteht, so ist dieser vor der letzten Vereisung 
abgegangen und war der Grund für die frühe trennung der eiskörper und der bil-
dung der heute morphologisch dominierenden eisstausedimente.

bevor die eismassen um tragöß gänzlich abgeschmolzen waren, ereignete sich 
der bergsturz aus der Kampelmauer, der mit seinem sturzstrom den raum um 
den Grünen see endgültig gestaltete.

Nach dem abschmelzen der eismassen im Jassinggraben waren nur noch klei-
ne Gletscherzungen im süden entwickelt, die ihre endmoränen im Gropperwald 
und bei der laming- und Neuwaldalm hinterlassen haben. sie sind möglicherwei-
se dem Gschnitz-stadial vor rund 16.000 Jahren zuzuordnen (van husen, 2000).

leopoldsteiner See: aus der plateauvergletscherung westlich des  androthtörls 
entwickelte sich entlang von Fobisbach und seebach der eisstrom, der dem be-
cken des leopoldsteiner sees seine endgültige Form gab. der eisstrom überwand 
den seeriedel beim urlaubkreuz und erreichte das tal des erzbaches, wo er, ohne 
diesen aufzustauen, eine breite Zunge ausbildete, deren ausdehnung durch die 
Moränenwälle beim schloss leopoldstein umrissen wird.

Übertiefte talbereiche: durch die Gletschererosion stark übertiefte Zungenbe-
cken sind im lamingtal und den leopoldsteiner see durch zahlreiche bohrungen 
erfasst (faBiani, 1980b, 1984). das becken im lamingtal erreicht in der Jassing 
und um tragöß rund 200 m tiefe und erstreckt sich über die Würmendmoränen 
hinaus bis untertal, was eine primäre anlage in der Mindel- und rißeiszeit belegt. 
im becken des leopoldsteiner sees werden mit rund 180 m ähnliche Werte er-
reicht. deutlich geringer ist die Übertiefung im salzatal am ausgang des brunn-
tales mit 50 bis 60 m (GaMerith, 1996).

Salzatal: Von der Nordabdachung der hochfläche des hochschwab nahmen 
eisströme ihren ausgang, die das salzatal erfüllten (fritsch, 1993; kOlMer, 1993). 
der kräftigste war der im brunntal, der das breite trogtal formte. aus dem be-
reich siebensee ist anzunehmen, dass sich auch ein Gletscher entwickelte, der 
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den eisstrom im salzatal noch erreichte. durch den holozänen bergsturz ist hier 
die topographie der Nordabdachung völlig zerstört, so dass keine angaben über 
das Nährgebiet gemacht werden können.

Weiter westlich entwickelte sich aus dem plateau um die eisenerzer höhe ein 
eisstrom, der nur bis in die talweitung von hinterwildalpen gereicht hat (fritsch, 
1993).

die ausdehnung des eisstromes im salzatal bis in die Fischerau ist nur indi-
rekt durch das einsetzen der Niederterrasse angezeigt. Moränenablagerungen, 
die diese Zunge oder das ausmaß ihres Vordringens ins holzäpfeltal belegen, 
sind nicht erhalten.

göstlinger Alpen: eine eigenständige eiskappe bildete sich am rücken der 
Göstlinger alpen, von der viele eisströme ausgingen (tafel 3, Vereisungskarte riß-
Würm). an der Nordwestflanke erreichten die Gletscherzungen den talboden der 
Mendling und hinterließen z.b. den riesigen erratischen block beim hartel oder 
den landschaft gestaltenden endmoränenwall am ausgang des Königsgrabens, 
auf dessen außenseite der ort lassing liegt. auch im Wasser- und Klammgraben 
liefen die Zungen im talniveau aus.

ungleich stärker waren die Gletscherzungen der südostflanke entwickelt. be-
günstigt durch Wechtenbildung der vorherrschenden Nordwestwinde wurden in 
den engen Karräumen überproportional schnee und eis akkumuliert und durch 
lawinen häufig bis auf den talgrund des lassingbaches transportiert. dadurch 
bildete sich im bereich der talsohle noch Gletschereis, das die Zungen anwach-
sen ließ, bis sie sich im talgrund ausbreitend, zu einer geschlossenen Gletscher-
füllung des lassingtales vereinigten, die bis zur Mündung in die salza reichte.

diese eismassen drangen aber auch in die täler der südlichen Nebenbäche 
des lassingbaches ein, wodurch diese mit mächtigen stau- und Moränenablage-
rungen verstopft wurden. die reste dieser Körper, reich an erratischem Material, 
prägen heute noch die täler, wogegen im engen lassingtal keine spuren dieser 
eisbedeckung erhalten geblieben sind.

Neben diesen Zentren der Vergletscherung entwickelten sich nur noch loka-
le, kleinere eisströme. so um den präbichl (polsterkar sowie Grübel am eisener-
zer reichenstein), die, bei st. laurenti, eine schöne endmoräne ihrer maximalen 
ausdehnung und die vielgliedrige Moränenlandschaft bei Weidau aus den ersten 
abschmelzphasen hinterließen, oder im Fölzgraben unter den Wänden des Kai-
serschilds sowie bei Galleiten aus den weit ausladenden Karräumen der eisener-
zer alpen. hier zeichnen sehr grobblockige, mächtige Moränen die eiszunge des 
hochglazials sowie bei der schaffer- und tullingeralm die des spätglazials nach.

in Fortsetzung der offensichtlich stark schuttbedeckten Gletscherzunge bei 
Galleiten entwickelte sich im hochglazial ein mächtiger blockgletscher, der das 
tal des ramsaubaches blockiert. diese, durch die damals herrschenden perma-
frostverhältnisse ermöglichte schuttanhäufung, verdrängte den ramsaubach aus 
seinem bett an die Nordflanke des tales, wo er gezwungen war, den tiefen epi-
genetischen einschnitt der Klamm zu erodieren. durch den rückstau im talbo-
den wurde nicht zuletzt auch die entwicklung des riesigen schwemmkegels des 
lasitzen- und ramsaubaches gefördert.

eine durchaus vergleichbare, wenn auch nicht so auffällig hervortretende Form 
stellen die blockgletscherablagerungen im hintersten Gamsbach unter den eich-
mäuern dar. die hier unvermittelt entwickelte, mehrere 10er-Meter mächtige, ter-
rassenartige anhäufung von dolomitschutt ist ebenso auf den tiefreichenden per-
mafrost im hochglazial zurückzuführen.
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Mit dem abschmelzen der würmzeitlichen Gletscherströme und der kleinen 
spätglazialen eiskörper auf den Gebirgsstöcken der Göstlinger alpen und des 
hochschwab (z.b. um den sackwiesensee) waren die raschen großen Verände-
rungen in der landschaft beendet. auch die Zerschneidung der Niederterrasse 
entlang der salza war weitgehend abgeschlossen, als im mittleren spätglazi-
al (15.000–14.000 Jahre vor heute) die Wiederbewaldung der täler und hänge 
auch den schutttransport auf heutige Verhältnisse reduzierte.

Holozän

die einzige spätere große Veränderung im landschaftsbild trat vor rund 5.800 
Jahren durch den „bergsturz von Wildalpen“ ein (van husen & fritsch, 2007). als 
auffälligste Form entstand durch diese komplexe Massenbewegung die recht-
eckige, tief in die hochfläche des hochschwab zwischen eben- und brandstein 
eingreifende depression. die sie umschließenden, mehr oder weniger vertikalen 
Wände stellen die abrissnische dar (abb. 5, 6).

die Massenbewegung entwickelte sich in den mächtigen steinalm-/Wetter-
steinkalken, die durch eine duplexstruktur und dazu parallelen störungen im be-
reich des hauptkammes des hochschwab zerlegt sind (Mandl et al., 2002). ent-
lang einer mehr oder weniger vertikal verlaufenden störung (Griesgassl) dürften 
sich primär maximal 500 Mio. m³ aus einem Karraum am Nordrand der plateauflä-
che im bereich der heutigen Kohlermauer gelöst haben (abb. 7). diese bergsturz-
massen bildeten einen mächtigen sturzstrom, der primär nach NNo abfloss und 
das becken östlich siebensee auffüllte. Von hier flossen große Massen des sturz-
stromes durch das steile tal über Winterhöh und säusenbach ins salzatal ab, wo 
die ablagerungen noch eine Mächtigkeit von an die 100 m aufweisen dürften. 
dann teilte sich der sturzstrom in zwei Äste:

abb. 5.  
N–s verlaufende abrisswand unter den Grießsteinen und die o–W orientierte abrisswand 
der schaufelwand (1). schichtfläche und Gleitbahn (2). blickrichtung sso.
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einerseits in den ast, der sich flussaufwärts, mit langsam auf ca. 40 m ab-
nehmender Mächtigkeit bis Fischerreith ausbreitete. dabei hat der sturzstrom 
auch Gerölle aus den Flussablagerungen der salza aufgenommen, die sich zu-
nehmend in den sonst feinkörnig zerriebenen sturzstromsedimenten finden. die 
sturzstromablagerungen stauten die salza auf, wodurch temporär ein see ent-
stand, in dem bändertone abgelagert wurden, die unter 3 m rezenten Flusskiesen 
mit einer Mächtigkeit von 11 m erbohrt wurden (GaMerith, 1996) und anzeigen, 
dass der talboden bis heute um rund 14 m angehoben blieb und die sturzstrom-
ablagerungen von Fischerreith bis Wildalpen von der salza noch nicht gänzlich 
durchschnitten wurden.

andererseits in den ast, der sich salza abwärts ausbreitete. er drang nach Nor-
den ins hopfgartental bis zum Zusammenfluss mit dem holzäpfeltal vor, wo sei-
ne ablagerungen eine typische tomalandschaft bildeten, in der die heutige sied-
lung liegt.

der sturzstrom folgte weiter der salza über die Fischerau bis Fachwerk, wo 
knapp westlich davon die letzten ablagerungen zu finden sind. ab steinbruch/
Glimnitzer schoss er durch den engen einschnitt in der Niederterrasse der salza, 
wobei er überbordend die terrassenfläche mit 2 bis 3 m sturzstromablagerungen 
bedeckte. durch diese einengung des akkumulationsraumes ist wahrscheinlich 
die für die Masse des ereignisses ungewöhnlich große ausdehnung des sturz-
stromes (Fahrbahnlänge) über 12 km mit einem Fahrböschungswinkel von nur 7° 
(heiM, 1932; aBele, 1974) zu erklären.

durch das abbrechen der ca. 0,5 km3 an Felsmaterial verlor offensichtlich die 
südlich anschließende Wettersteinkalkmasse ihr Widerlager und ihre stütze. be-
günstigt durch die vertikalen störungen der duplexstruktur (deren harnische 
sind in der schaufelwand großflächig zu sehen) und der nach Norden einfallen-
den schichtflächen (Fläche südlich schiffwaldboden), lösten sich die Felsmassen 
schlagartig und glitten mit hoher Geschwindigkeit nach Norden ab. dabei wurde 

abb. 6.  
schaufelwand mit vertikalen harnischen (1). schichtfläche und Gleitbahn (2). blickrich-
tung s.
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die Felsmasse in riesige, in sich völlig zerrüttete schollen und eine Vielzahl gröbs-
ter blöcke bis hausgröße zerlegt und bildet das „blockmeer des schafwaldes“ 
(sPenGler & stiny, 1926a, b).

bei der bewegung wurde überraschenderweise die Karsthohlform des teufels-
sees nicht verfüllt, obwohl der rücken (Kote 1.448 m) bei brennach mit riesigen 
blöcken und gröbstem blockwerk überschüttet wurde. dieses blockwerk wur-
de offensichtlich mit einer derartigen Vehemenz transportiert, dass es sich über 
den rücken im Westen und auch über die Mooslöcher bis zum antonikreuz nach 
Norden ausbreitete.

Über die morphologische ausgangssituation sowie die unmittelbare ursache, 
die zur auslösung der Massenbewegung führte, sind nur Mutmaßungen möglich.

sehr wahrscheinlich ist aber ein karartiger talschluss, der das siebenseetal – 
ähnlich dem brunntal – oberhalb der Kohlermauer bis auf die höhe des Kleinen 
Griesstein (1.857 m) abschloss. die Mulde des siebenbürgerbodens westlich 
des rückens sowie die tiefe Kerbe spereck–teufelssee haben schon bestanden.

als unmittelbarer auslöser könnte ein lokales erdbeben (siehe auch Kapitel 7) 
oder ein starkbeben der weiteren umgebung in der Mur-Mürz-Furche vermutet 
werden (fritsch, 1993). untersuchungen an höhlensintern in der unmittelbaren 
Nachbarschaft (hirschgruben höhle) zeigten an sintern nur ältere Zerstörungen 
durch seismische ereignisse, aber keinerlei beeinflussung, die dem mittleren ho-
lozän zugeordnet werden kann (Plan et al., 2010).

der annahme, dass die auslösung durch einen übermäßigen anstieg des 
bergwasserspiegels und damit einhergehender Verminderung der reibung an 
schicht- und harnischflächen durch Kluftwasserschub erfolgte, widerspricht zu-
mindest nicht der Zeitpunkt des ereignisses im atlantikum (8.000–5.000 Jahre 
vor heute) einer sehr niederschlagsreichen periode des holozän (van husen & 
fritsch, 2007).

abb. 7.  
Flugaufnahme aus dem brunntal nach WsW. Griesgassl (1), lang-eibel-schlucht (2).
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das alter des bergsturzereignisses konnte mit hilfe von in den sturzstromab-
lagerungen gefundenen holzresten von eibe, tanne und Föhre (fritsch, 1993; 
trinkaus & stadler, 2000; van husen & fritsch, 2007) mit übereinstimmenden 
14c-daten, die ein kalibriertes alter von 5.900–5.700 Kalenderjahren vor heute 
belegen, datiert werden. diese daten korrelieren auch mit oberflächen-expositi-
onsdatierungen (Geyh, 2005) im Jahr 2008 mit 36cl durch s. ivy-Ochs (Zürich) an 
blöcken im schafwald, die Werte zwischen 6.500 und 5.000 Jahren vor heute erge-
ben haben. dendrochronologische untersuchungen an baumfragmenten durch k. 
 nicOlussi (innsbruck) ergaben, dass der bergsturz im spätsommer bis spätherbst 
erfolgte (van husen & fritsch, 2007; kellerer-PirkelBauer et al., 2009).
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6. Erläuterungen zur Kartenlegende 
(Gesteine und sonstige legendenelemente) 

(G. Bryda, h.P. schönlauB, M. MOser, O. kreuss, W. Pavlik, M. WaGreich,  
v. kukal & d. van husen)

6.1. Oberostalpin

6.1.1. tirolisch-norisches Deckensystem

norische Decke (variszische Wildfeld- und reiting-teildecke,  
Eisenerzer Schuppenzone, norische Decke s. str. =  

nord(rahmen)zone)

150 gerichtsgraben-gruppe (Oberordovizium und älter)

151 Kalkeinschaltungen darin

Typlokalität: beide talflanken des Gerichtsgrabens nordwestlich des präbichl-
passes am ostfuß des steirischen erzberges (flaJs & schönlauB, 1976: 262; 
vgl. Piller, 2013: 17).

Lithologie: die Gesteine im liegenden des blasseneckporphyroides (148) im ei-
senerzer raum werden als „Gerichtsgraben-Gruppe“ zusammengefasst. es han-
delt sich um eintönige graue bis hellgraue serizitschiefer und -quarzite sowie 
arkoseschiefer mit einlagerungen von chloritquarziten, weiters um graue, häu-
fig feingefältete schiefer mit phyllitischem habitus, plattige streuglimmer füh-
rende sandsteine mit Übergängen in schiefer sowie untergeordnet Grauwacken 
und schwarze, kohlenstoffreiche schiefer mit einschaltungen mehrerer Karbo-
natkörper.

entlang der straße vom präbichl (1.226 m) nach eisenerz konnten folgende Ge-
steine unterschieden werden:

1.  Graue, phyllitische, häufig feingefältete siltschiefer (früher: „feinschichtige 
Grauwackenschiefer“). 

2.  streuglimmer führende, plattige sandsteine mit Übergängen in sandige schie-
fer. 

3. Grauwacken mit teilweiser Gradierung.

4.  dunkelgraue bis schwarze, z.t. quarzitische schiefer und Glanzschiefer in la-
gen von max. 10 m innerhalb der phyllitischen schiefer (flaJs & schönlauB, 
1976: 262; schönlauB, 1982: 375–378).

Stratigraphie: untergrenze? (schönlauB, 1982: 378) bis ältester abschnitt der 
Amorphognathus ordovicicus-Zone (flaJs & schönlauB, 1976: 262–269).

Vorkommen und Mächtigkeit: außer im Gerichtsgraben (Mächtigkeit von bis zu 
300     m) sind die Gesteine innerhalb der schuppenzone auf der plattenalm und 
im tullbach-Graben südwestlich eisenerz sowie im Krumpental westlich des 
ramsaubaches aufgeschlossen. im tullbach-Graben treten neben schwarzen, 
graphitischen Kieselschiefern auch sandsteine und geringmächtige Kalklinsen 
auf, die vom blasseneckporphyroid überlagert werden.

148 Blasseneckporphyroid (Oberordovizium) 

149 Klastika darin

Typlokalität: blaseneck (1.969 m) 3,3 km Ne treglwang, steiermark (Piller, 
2013: 18).
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Lithologie: der blasseneckporphyroid ist ein meist grünlicher, überwiegend mas-
siger, gelegentlich aber auch stark verschieferter saurer Metavulkanit. Massig aus-
gebildete Varianten neigen zu grobblockigem Zerfall entlang weitständiger Klüfte. 
stark verschieferte partien, schlecht aufgeschlossene areale bedingen staunäs-
se und kleinere rutschungen.

in der feinkörnigen Matrix aus hellglimmern, Quarz und chlorit sind mm-große 
Quarz- und Feldspateinsprenglinge (albit) enthalten.

der blasseneckporphyroid stellt das produkt einer phase sauren Vulkanismus 
im tieferen ashgill (= Katium-serie) dar. MOstler (1971: 516) spricht von ignim-
briten, die von ihrem chemismus her vorwiegend rhyolithe und rhyodazite bis 
dazite sind. Zudem finden sich auch alkalirhyolithe sowie gelegentlich andesite 
(heinisch, 1980, 1981). aufgrund der mehrphasigen Überprägungen des blassen-
eckporphyroides im ostabschnitt der Grauwackenzone ist dieser hier nicht ein-
deutig als ignimbrit erkennbar.

Stratigraphie: oberordovizium (schönlauB, 1982: 380). söllner et al. (1997) ge-
ben ein radiometrisches alter von 463 ± 6 Mio. Jahren an – obere Fehlergrenze 
liegt innerhalb des oberordovizium.

Vorkommen und Mächtigkeit: der blasseneckporphyroid ist als leitgestein der 
Grauwackenzone anzusehen. am polster erreicht er 400 m, im östlich gelege-
nen rötzgraben über 1.000 m Mächtigkeit (schönlauB, 1982: 378). innerhalb 
der schuppenzone tritt er in Form bis zu mehrerer hundert Meter mächtiger Züge 
auf. im bereich der südwestflanke des polster (1.910 m) sind dem rekristallisier-
ten, massigen porphyroid bis zu 40 m mächtige, graue und schmutzig grünliche 
schiefer eingeschaltet (147). diese werden als Normalsediment aufgefasst, das 
während einer Förderpause abgelagert wurde (schönlauB, 1982: 379). eine son-
derform stellt die entwicklung am erzberg und in seiner unmittelbaren umgebung 
dar, wo eine rhyodazit-dazit-Vormacht mit hohen Gehalten an Fe, K und ca. be-
steht. bezeichnend ist außerdem eine Kalzium-Metasomatose mit lokal vollstän-
digem ersatz der silikatischen Matrix durch Karbonate (schönlauB, 1982: 379).

147 Polsterquarzit (Oberordovizium)

Typlokalität: südliches polsterkar östlich eisenerz, im bereich des Knappenstei-
ges (Piller, 2013: 19).

Lithologie: der polsterquarzit ist ein grau bis bräunlich grau gefärbter, meist sehr 
kompakter, grob oder undeutlich gebankter sandstein mit hohem anteil an über-
wiegend monokristallinen, sehr gut gerundeten, undulösen Quarzkörnern. im Kon-
taktbereich zum unterlagernden porphyr (148) dominieren arenite mit Korngrö-
ßen bis zu 2 mm, im hangenden feinkörnige Quarzwacken mit Korngrößen unter 
0,5 mm. in der zu serizit umgewandelten Matrix, die bis 57 % erreicht, schwim-
men teilweise in der längsachse eingeregelte, schlecht bis mittelmäßig gerundete 
Quarzkörner. daneben tritt Kalifeldspat und saurer plagioklas in geringen Mengen 
auf; akzessorisch auch Muskovit, chlorit, schwerminerale und opake substanz 
(letztere bis 2,5 %). im obersten abschnitt geht er unter Zunahme des Karbonat-
gehaltes im bindemittel innerhalb einiger Meter in den cystoideenkalk (146) über.

Nach statteGGer (1980) ist das schwermineralspektrum des polsterquarzites 
einheitlich; wobei Zirkon, turmalin und rutil überwiegen; epidot ist mit durch-
schnittlich 5 % beteiligt. als liefergebiet der Klastika nahm statteGGer (1980) 
einen im Norden der Grauwackenzone gelegenen altkristallinkomplex an, des-
sen niedrigmetamorphe hüllgesteine erosiv entfernt und in den ablagerungs-
raum der Grauwackenzone transportiert wurden. Nach den von statteGGer (1980) 
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beschriebenen befunden hatte der früher gebildete blasseneckporphyroid als 
schuttlieferant nur eine mäßige lokale bedeutung.

Faziell ist der polsterquarzit eine typische transgressionssequenz über dem 
blasseneckporphyroid (148). die sedimentologie der basalen Quarzarenite spricht 
für hochenergetische strandsande, feinkörnige Quarzwacken und schiefer für 
ein flachmarines, energieärmeres Milieu nahe dem Gezeitenbereich. die Kalk-
sandsteine beenden die klastische entwicklung und leiten zu den cystoideen-
kalken (146) über.

Stratigraphie: oberordovizium (schönlauB, 1982: 382–383; Piller, 2013: 18).

Vorkommen und Mächtigkeit: im Kar unterhalb des polster ca. 60 bis 80 m. Wei-
tere, geringmächtigere Vorkommen sind unterhalb „auf der rotschütt“ und nahe 
des himmelkogels (1.628 m). am polsterboden westlich des Niederpolster kom-
men neben sandsteinen auch graue schiefer vor. die über dem blasseneckpor-
phyroid am Grössenberg (1.454 m) auftretenden, streuglimmer führenden sand-
steine stellt schönlauB (1982) nur mit Vorbehalt zu den polsterquarziten.

146 Cystoideenkalk (Oberordovizium)

Typlokalität: polsterkar östlich eisenerz, profil oberhalb des Knappensteiges im 
südlichen bis nordwestlichen polsterkar (Piller, 2013: 18).

Lithologie: die cystoideenkalke sind hellgrau-rosa gesprenkelte, undeutlich ge-
bankte bis schwach geflaserte, sehr reine spatkalke. typisch ist reichlicher Fos-
silschutt von cystoideen bzw. Querschnitte vollständiger cystoideentheken. sie 
folgen entweder über dem polsterquarzit (147) oder setzen direkt über dem „Über-
gangsporphyroid“ im sinne von kern (1927) ein. dieser bildet einen am erzberg im 
hangenden des blasseneckporphyroides (148) auftretenden transgressionshori-
zont aus porphyrdetritus und teilweise dolomitisiertem und vererztem Kalk. die 
daraus gewonnene, kleine conodontenfauna ist nach schönlauB et al. (1980) trotz 
schlechter erhaltung mit der aus den „typischen“ cystoideenkalken vergleichbar.

ein vollständiges, 13 m mächtiges profil durch die cystoideenkalke ist am pols-
ter, ca. 50 m über dem Knappensteig aufgeschlossen. Von hier stammt eine indi-
viduenreiche conodontenfauna (flaJs & schönlauB, 1976: 257ff.).

Stratigraphie: oberordovizium (Amorphognathus ordovicicus-Zone; flaJs & 
schönlauB, 1976: 272).

Vorkommen und Mächtigkeit: die max. 15 m mächtigen Kalke wurden an fol-
genden stellen nachgewiesen: rotschütt, pflegalm, östlicher seitengraben des 
handl grabens, polsterkar, Niederpolster–Krempelgraben–Winterebengraben, erz-
berg (Fazies der Übergangsporphyroide), plattenalm, Kotalm, Geissalm und am 
Kamm südlich des präbichl.

145 Schwarzer Kieselschiefer (untersilur bis älteres Obersilur)

Lithologie: schwarze Kieselschiefer (radiolarite), alaunschiefer und lydite mit 
vereinzelten dunklen Kalklagen im liegenden des obersilurischen orthocerenkal-
kes (Piller, 2013: 21).

Stratigraphie: Grenzbereich llandovery/Wenlock (flaJs, 1964, 1967).

Vorkommen und Mächtigkeit: Nach den untersuchungen von flaJs (1964, 1967) 
dominieren in der umgebung von eisenerz im unteren silur schwarze Kieselschie-
fer und alaunschiefer, die lokal Kalkeinschaltungen enthalten können. die Mäch-
tigkeit liegt, tektonisch bedingt, zwischen 50 und 80 m (schönlauB, 1982: 387).
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144 radschiefer (Oberordovizium bis Silur) 

Typlokalität: Großveitschtal, nahe radwirt (steiermark), vgl. Piller, 2013: 26.

Lithologie: die radschiefer können im Gelände als dunkel- bis silbergraue (se-
rizit), teilweise grüngraue, siltig bis feinsandige, meist feingeschichtete und fein-
geschieferte silt- bis tonschiefer bzw. phyllite angesprochen werden. unterge-
ordnet finden sich einschaltungen von unreinen Quarziten.

Stratigraphie: oberordovizium bis silur.

Vorkommen und Mächtigkeit: das hauptverbreitungsgebiet der radschiefer auf 
blatt eisenerz befindet sich im hinteren rötzgraben, wo sie direkt dem blassen-
eckporphyroid (148) auflagern. sie bilden an dieser stelle offenbar die streichen-
de Fortsetzung des polsterquarzites (147). ob sie diesen überlagern oder mit ihm 
verzahnen, ist unklar. ein weiteres kleines Vorkommen befindet sich in vergleich-
barer position ca. 250 m unterhalb des brandstein. die Mächtigkeit beträgt ma-
ximal 20–30 m. im hangenden werden sie entweder vom orthocerenkalk (143) 
diskordanter präbichl-Formation (134) überlagert.

143 Orthocerenkalk (Silur) 

Typlokalität: oberer handlgraben, ca. 1 km südöstlich des polstergipfels, auf-
schlüsse entlang des Güterweges auf die leobner hütte zwischen 1.380 und 
1.400 m seehöhe (Piller, 2013: 21).

Lithologie: die orthocerenkalke sind dunkelgraue, einzelne rosa lagen führende, 
grob gebankte, spätige Kalke mit vereinzelten orthoceren (Fototafel 1, abb.  i). es 
kommen auch gut gebankte bis plattige, graue und helle, häufig rötlich-bunt ge-
fleckte Kalke mit zwischengelagerten schwarzen tonhäuten vor. teilweise zeigt 
die Gesteinsoberfläche ein charakteristisches „löchriges“ aussehen, das auf die 
Verwitterung von pyritnestern und pyritkugeln zurückgeht.

in dünnschliffen aus dem orthocerenkalk des handlgrabens sind im oberen 
teil von stylolithen durchsetzte, wechselnd dicht gelagerte und rekristallisierte 
echinodermenschuttkalke mit örtlichen dolomitischen Nestern erkennbar. die Ma-
trix besteht aus pseudosparit und ist lokal in dolosparit umgewandelt. als detritus 
treten neben crinoidenfragmenten schalenbruch von trilobiten und cephalopo-
den auf. proben aus dem tieferen abschnitt sind als crinoiden führende spat-
kalke mit geringerem bioklastischem anteil zu charakterisieren (flaJs & schön-
lauB, 1976: 276ff.).

Stratigraphie: silur (Siluricus-Zone; flaJs, 1964, 1967; flaJs & schönlauB, 
1976).

Vorkommen und Mächtigkeit: das beste profil (ca. 40 m Mächtigkeit) innerhalb 
des orthocerenkalkes befindet sich am Güterweg zur leobner hütte, unmittelbar 
oberhalb des handlgrabens, zwischen Kote 1.380 und 1.400 m. die Gesamtmäch-
tigkeit dürfte größer sein, da das liegende nicht aufgeschlossen ist.

Gesteine der silur-basis konnten bisher erst am polster und am östlich fol-
genden Kamm der rotschütt nachgewiesen werden. es handelt sich am pols-
ter um 0,6 m mächtige Kalksandsteine, die über den cystoideenkalken (146) 
folgen und von Kalken des llandovery bzw. auf der rotschütt von obersiluri-
schen Kalken überlagert werden (schönlauB, 1979: 87ff.). aufgrund ihrer ge-
ringen Mächtigkeit wurden sie jedoch auf der Karte mit dem orthocerenkalk 
zusammengefasst.
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142 Sauberg-Kalk, bunter Flaser-Bänderkalk (unterdevon)

141 Fe-Vererzung im Sauberg-Kalk

Typlokalität: ehemaliger steinbruch „sauberg“ am oberen ssW-Gehänge des 
steirischen erzberges, ursprünglich knapp über der etage „Zauchen“ (vgl. Pil-
ler, 2013: 22–24).

Lithologie: die Kalke des unterdevon liegen als bunte Flaserkalke im liegen-
den und als grob gebankte, hellrosa geflammte Kalke im hangenden, die als sau-
berg-Kalk bezeichnet werden (schönlauB, 1979: 91), vor.

der bunte Flaserkalk kann je nach tongehalt als Kalkknollenschiefer entwickelt 
sein und führt wie der kompaktere Flaserkalk häufig tentakuliten. teilweise ent-
halten die Kalke allodapische lagen mit bioklasten (stromatoporen, crinoiden), 
die durch schuttströme in den sedimentationsraum der tentakulitenkalke gelang-
ten (flaJs & schönlauB, 1976). aufgrund obiger Merkmale wird für den bunten 
Flaser-bänderkalk und den sauberg-Kalk ein ablagerungsraum im bereich eines 
tieferen schelfs angenommen.

am polster kann diese bunte Kalkabfolge durch einen markanten crinoi-
den-stromatoporen-horizont in zwei schichtglieder unterteilt werden. diese wur-
den von flaJs & schönlauB (1976) und schönlauB (1982) als untere- und obere 
polsterkalke bezeichnet. der „untere polsterkalk“ entwickelt sich als hellgrau bis 
rosa geflammter, ± gut gebanker Kalk mit unscharfer Grenze aus dem liegenden 
orthocerenkalk (143). danach folgt der ca. 10 m mächtige crinoiden-stromato-
poren-horizont, der aus hellen, schwach gebänderten Kalken besteht. er enthält 
zahlreiche rekristallisierte und ausgewalzte stromatoporenbruchstücke mit Grö-
ßen bis zu 30 cm in grobspätiger Grundmasse aus crinoidenbruchstücken (Fo-
totafel 1, abb. ii). hierbei handelt es sich um Flachwassermaterial, das durch 
schuttströme in den sedimentationsraum der tentakulitenkalke verfrachtet wur-
de (flaJs & schönlauB, 1976).

darüber folgen die „oberen polsterkalke“, helle und rosa-violette Flaser- bis 
bänderkalke. sie bauen an der südseite oberhalb der bergstation des sessel-
liftes den Gipfelbereich des polster (1.910 m) auf. im liegenden treten einzelne, 
bis 60 cm dicke lagen aus crinoiden- und stromatoporenschutt auf. der obers-
te, ca. vier Meter mächtige abschnitt am Weg unter der leobner hütte besteht 
aus grauen, spätigen Kalken.

Stratigraphie: sauberg-Kalk: höheres unterdevon. untere „polsterkalke“ am 
polster: lochkovium. stromatoporen-crinoiden-horizont und oberer polsterkalk: 
pragium (flaJs & schönlauB, 1976: 280ff.; schönlauB et al., 1980; schönlauB, 
1979: 84ff., 1982: 390ff.).

Vorkommen und Mächtigkeit: untere polsterkalke am polster: ca. 50 m, stromato-
poren-horizont: ca. 10 Meter, obere polsterkalke: ca. 60 m (flaJs & schönlauB, 
1976: 280–282).

139 Heller Bänderkalk der reitingdecke (Devon ungegliedert)

140 rötlicher Bankkalk vom typus der Polsterkalke darin

Lithologie: hellgraue bis weiße, stark umkristallisierte bänderkalke bis Kalkmar-
more der reiting-decke (schönlauB, 1982: 390–394, 406–407).

die innerhalb dieser an verschiedenen stellen auftretenden hellrosa gefärbten 
einschaltungen mit anklängen an die polsterkalke bzw. den unterdevonischen 
sauberg-Kalk am erzberg wurden auf der Karte als (140) „rötlicher bankkalk vom 
typus der polsterkalke darin“ ausgeschieden. in der „Geologischen Karte der ei-
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senerzer alpen“ (schönlauB, 1982) sind am eisenerzer reichenstein (innerhalb 
140) und oberhalb bärenkarl (innerhalb 139) mehrere kleinere sideritisch-ankeri-
tische Vererzungen eingetragen, die aufgrund ihrer geringen Größe nicht in das 
aktuelle Kartenblatt eisenerz übernommen wurden.

Stratigraphie: devon (schönlauB, 1982: 392–393).

Vorkommen und Mächtigkeit: beide schichtglieder sind per definition (schönlauB, 
1982: 406–407) auf die reiting-decke beschränkt. deren hauptverbreitungsgebiet 
liegt südlich außerhalb des Kartenblattes, die nördlichen anteile liegen im bereich 
des eisenerzer reichenstein (2.165 m) und des hackriedel. Mächtigkeit ca. 600 m.

138 Oberdevonkalk

innerhalb der Wildfeld-decke konnten nach schönlauB (1982: 394) an einigen 
stellen in das oberdevon zu stellende Kalke im Verband mit älteren Kalken nach-
gewiesen werden, waren aber kartierungstechnisch nicht abtrennbar. soweit bis-
her erkannt, handelt es sich um helle Flaser- und crinoidenkalke, deren Mächtig-
keit 10 m nicht übersteigen dürfte.

137 Kalkbrekzie (unterkarbon)

Lithologie: die Kalkbrekzie (vgl. Piller, 2013: 25) plombiert ein erosionsrelief im 
unterlagernden devonkalk und besteht aus hellgrauen bis dunkelgrauen, häufig 
spätigen Kalkgeröllen mit Komponentengrößen bis 15 cm. die Gerölle sind meist 
geplättet, dicht gepackt und innig miteinander verzahnt. in der umgebung von 
eisenerz sind einzelne Gerölle zuweilen durch einen mm-dicken, hellbräunlichen 
stylolithischen lösungssaum getrennt.

Stratigraphie: unterkarbon (schönlauB, 1982: 395ff.).

Vorkommen und Mächtigkeit: am erzberg, an der Forststraße auf die donnersal-
pe und im sattel südlich der hohlsteinmauer, auf der südseite der ramsau an der 
von Galleiten nach Westen führenden Forststraße, beiderseits des sattels zwi-
schen auf der stang und hohe lins (schönlauB et al., 1980: 207–208). Mächtig-
keit: maximal 10 m.

135 Eisenerz-Formation (Schiefer, Sandstein; Karbon)

136 lydit darin

Typlokalität: steirischer erzberg (Piller, 2013: 26).

Lithologie: Überwiegend graue, teilweise graphitische schiefer mit einlagerun-
gen von graugrünen und violetten schiefern, sandigen schiefern, dünnschichtigen 
bis plattigen, bräunlichgrauen sandsteinen, hellgrauen und schwarzen lyditen so-
wie grauen, vielfach seidig glänzenden, kleinstückig zerbrechenden Kieselschie-
fern bis kieseligen schiefern (z.b. straße auf die donnersalpe).

die wiederholt in diesen schiefern beschriebenen porphyroide bzw. abkömm-
linge von diesen, konnten bisher nicht eindeutig als solche bewiesen werden 
(schönlauB et al., 1980: 196). insbesondere am erzberg besteht die Vermutung, 
dass die in die tieferen eisenerzer schichten eingelagerten, geringmächtigen 
grünen und violetten schiefer vulkanischer herkunft sein könnten. Ähnliches gilt 
auch für die kaum zwei Meter mächtigen Grüngesteine in den basalen eisenerzer 
schichten südlich des stangsattels und an der mittleren Forststraße am lacken-
riedel westlich eisenerz (1.100 m seehöhe), die beide im hangenden der unter-
karbonen Kalkbrekzie (137) liegen.

Stratigraphie: ?Viseum bis ?oberkarbon.

Mächtigkeit: bis 150 m (tektonisch meist reduziert).
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134 Präbichl-Formation (Brekzie und Konglomerat an der Basis; Perm)

Typlokalität: polster östlich eisenerz; oberhalb (nordöstlich) der präbichl-pass-
höhe, am Knappensteig unmittelbar westlich der leobner hütte (1.582 m) (Pil-
ler, 2013: 100–101).

Lithologie: die präbichl-Formation setzt mit grobklastischen, terrestrisch-fluvi-
atilen sedimenten über dem variszisch deformierten untergrund ein und markiert 
den beginn der kalkalpinen schichtfolge. der transgressionskontakt ist im bereich 
der typlokalität als deutliche Winkeldiskordanz ausgebildet (Fototafel 1, abb. iii).

sOMMer (1972: 119–120) untergliedert die präbichl schichten im bereich des 
polster lithologisch in eine basale, über verkarsteten silur-devonkalken aufge-
schlossene Kalkbrekzie (bis Kalkkonglomerat), die den abtragungsschutt des un-
mittelbaren untergrundes darstellt, und in ein darüber folgendes Quarzkonglome-
rat („prebichelkonglomerat“, schWinner, 1929a), dessen zumeist ausgewalzten 
Gerölle teilweise aus gebleichten Kieselschiefern bestehen. dieses Quarzkon-
glomerat geht gegen hangend allmählich in rötlich-violette sandsteine und ton-
schiefer über, die zu den Werfener schiefern (132) vermitteln.

da die basisbrekzie der präbichl-Formation überwiegend aus aufgearbeiteten 
Komponenten des unmittelbar im liegenden anstehenden Gesteines besteht – 
die angularen Komponenten belegen die geringe transportweite – wechselt die 
lithologische Zusammensetzung der brekzie und auch deren Korngrößenvertei-
lung mit dem im liegenden anstehenden Gestein (Fototafel 2, abb. iV). im stra-
tigraphisch hangenden abschnitt der präbichl-Formation kommt es zu einem fa-
ziellen ausgleich bei ähnlicher lithologischer Zusammensetzung.

detaillierte untersuchungen durch krainer & stinGl (1986) an der typlokali-
tät haben gezeigt, dass die präbichl-Formation aus mehreren, gegen hangend 
feinklastischer werdenden (fining upward) Megasequenzen von übereinander la-
gernden alluvialen schuttfächern aufgebaut wird, die jeweils in eine proximale 
schuttfächerfazies (basiskonglomerat), in eine dem Midfan-bereich zuordenba-
re abfolge eines verzweigten rinnensystems und in einen distalen schichtflutfa-
ziesbereich gegliedert werden können. im Gegensatz zu den lithologisch schwer 
abtrennbaren seichtmarinen Werfener schichten, handelt es sich bei den präbichl 
schichten durchwegs um fluviatile sedimente.

Stratigraphie: perm? (krainer & stinGl, 1986: 231–249).

Vorkommen und Mächtigkeit: auf blatt eisenerz wurde aus Kompatibilitätsgrün-
den zur „Geologischen Karte der eisenerzer alpen (Grauwackenzone) 1:25.000“, 
schönlauB (1981) nur der grobklastische anteil der präbichl-Formation geson-
dert ausgeschieden.

das Verbreitungsgebiet der präbichl-Formation ist auf den südrand der stei-
risch-niederösterreichischen Kalkalpen beschränkt und kann praktisch überall an 
der basis der Werfener schichten mit von West nach ost zunehmender Mächtig-
keit nachgewiesen werden. 

Mächtigkeit: polster ca. 160 m, im Westen des Kartenblattes nur 10er Meter.

132 Werfener Schichten (ton-/Siltstein, roter Sandstein an der Basis; 
Perm? bis unter-trias)

133 kleines Vorkommen von Haselgebirge (gips; Perm)

Lithologie: im liegenden abschnitt der Werfener schichten treten im bereich 
eisenerz und tragöß überwiegend grauviolette bis rotviolette, teilweise quarzi-
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tische sandsteine und schiefertone auf. diese entwickeln sich unter abnahme 
der Korngrößen aus der liegenden präbichl-Formation (134). die beiden schicht-
glieder sind im Gelände nicht scharf abzugrenzen; meist wird nur die grobklas-
tische basisbrekzie von den hangenden feinklastischen sedimenten abgetrennt 
und der präbichl-Formation zugeordnet. in den grau-rotvioletten sand- und silt-
steinen der Kleinrötz westlich des ortes pichl-Großdorf sind in einem vermut-
lich bereits stratigraphisch hohen Niveau über den liegenden Grobklastika der 
präbichl-Formation sehr selten mm-große bruchstücke hellgrauer paläozoischer 
(silurisch-devonischer) Kalke zu erkennen, die vermutlich teil der präbichl-For-
mation sind (siehe auch sPenGler, 1922: 156). auch ein teil der rotvioletten 
sand- und siltsteine im liegenden abschnitt der Werfener schichten im raum 
eisenerz wäre eventuell der präbichl-Formation zuzuordnen – allerdings konn-
ten dort keine Komponenten paläozoischer Kalke festgestellt werden. aufgrund 
dieser schwierigkeiten wurde auf Kartenblatt eisenerz nur der basale, grobklas-
tische anteil der schichtfolge als präbichl-Formation (134) ausgeschieden, die 
überlagernden grau-rotvioletten sandsteine und schiefer hingegen den Werfe-
ner schichten zugeordnet.

im handenden der überwiegend grau-rotviolett gefärbten typen treten auch 
grün gefärbte sand- und siltsteine sowie schiefertone auf, die als stratigraphisch 
jüngster anteil der tirolisch-Norischen decke angesehen werden müssen. die 
schichtfolge endet in diesem bereich an der vermuteten Überschiebungsfläche 
der Mürzalpen-decke über die tektonisch liegende tirolisch-Norische decke.

die in die Werfener schichten eingeschalteten Gips/anhydrit-Körper (133) be-
sitzen vermutlich permisches alter und werden, bis auf das kleine Gipsvorkom-
men am steirischen erzberg, als stratigraphisch ältester, tektonisch tiefster teil 
der Mürzalpen-decke angesehen. Vernachlässigt man die hohe Mobilität dieser 
evaporite, so bieten diese Vorkommen den einzigen anhaltspunkt, um den Verlauf 
der deckengrenze zwischen der Mürzalpen-decke und der unterlagernden tiro-
lisch-Norischen decke innerhalb der Werfener schichten festzulegen.

die in den Werfener schichten (100, 131, 132) häufig anzutreffenden sediment-
strukturen (rippel- und schrägschichtung, sturmlagen) belegen einen küstenna-
hen, flachmarinen bis randmarinen ablagerungsraum.

als besonderheit konnte in den grünen Werfener schichten, ca. 1,8 km nörd-
lich eisenerz, ein kleines Vorkommen des uran-titan-oxides brannerit nachge-
wiesen werden (WeBer, 1997: 338). 

Stratigraphie: ?perm bis untertrias.

Vorkommen und Mächtigkeit: raum eisenerz und südlich tragöß-oberort: ca. 
350–400 m. durch die Überschiebung der tirolisch-Norischen decke durch die 
Mürzalpen-decke, die innerhalb der Werfener schichten liegt, können keine ge-
naueren angaben gemacht werden.

göller-, unterberg-, Sulzbach-Decke, reiflinger Scholle, Zone 
von rotwald-gindelstein

131 Werfener Schichten (ton-/Siltstein u. quarzit. Sandstein; untertrias)

130 Werfener Schichten (Kalkstein; untertrias)

Lithologie: Grüner und roter sand- und siltstein sowie schiefertone analog zur 
lithologie (100) in der Mürzalpen-decke. in der Göstlinger schuppenzone maxi-
mal anchizonal metamorph (kralik et al., 1987).
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Stratigraphie: untertrias.

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich der reiflinger scholle und Göstlinger 
schuppenzone, tektonisch bedingt, nur geringmächtige lamellen. rote und grü-
ne schiefertone, sandsteine sowie schwarze dolomite und graue, stark druckge-
löste sandige Kalke (? Übergang zur Gutenstein(reichenhall?)-Formation) an der 
straße durch das obere lassingbach tal nahe der blechmauer werden als tekto-
nisch eingeklemmter rest der Göller-decke interpretiert.

129 reichenhall-Formation (gelbliche rauwacke, Zellendolomit;  
unteres Anisium)

Lithologie: Mittel- bis dunkelgraue, teils kalkige, teils dolomitische, zellig-löch-
rige rauwacke, die am scheibenberg randlich und im hangenden in den anna-
berger Kalk übergeht.

Stratigraphie: Grenzbereich olenekium/unteres anisium (aegeum) bis unteres 
anisium?.

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich der südostflanke des scheibenberges 
sind bis zu 50 m mächtige rauwacken ausgebildet (MOser, 2007: 336). sie set-
zen über einer störungszone ein, in der – tektonisch eingeschuppte – dünne la-
mellen aus Werfener schichten aus dem liegenden enthalten sind. ein kleines 
Vorkommen einer ockergelb anwitternden, dunkelgrau gefärbten rauwacke be-
findet sich als ?isolierte scholle der Göller-decke unmittelbar oberhalb des irxen-
augrabens nördlich Klaus im lassingbach tal.

127, 128 gutenstein-Formation (dünnbankiger bituminöser Kalk,  
„Wurstelkalk“ / dünnbankiger, dunkler Dolomit; Anisium)

Lithologie: dunkelgrauer, manchmal bräunlicher bis schwarzer, dünnschichtiger 
(bankung meist wenige cm, selten bis zu 1 dm) und ebenflächiger, häufig bitu-
minöser Kalk und teilweise dolomit. auch flasrige bis mergelige abschnitte kom-
men vor. im unterschied zur typlokalität ist in der Gutenstein-Formation des tiro-
lisch-Norischen deckensystems auf blatt eisenerz keine Verkieselung in Form von 
hornsteinkügelchen zu beobachten.

Stratigraphie: unterstes anisium (Grenzbereich zum olenekium) bis ende mitt-
leres anisium (oberrand der Binodosus-Zone).

Vorkommen und Mächtigkeit: tektonisch bedingt variable Mächtigkeiten, max. ca. 
140 m nahe lassing. Kleine Vorkommen, wie das im bereich der blechmauer, lie-
gen als in eine störung tektonisch eingeklemmte deckschollenreste der Göller-de-
cke auf Wettersteindolomit (122) und hauptdolomit (114) der unterberg-decke. 
am östlichen blattrand, südlich des Forsthauses im lassingbach tal, werden sie 
von lagunärem steinalm/Wettersteindolomit (125) überlagert.

126 Annaberger Kalk (dunkel-/hellgrauer, mittelbankiger Kalk;  
z.t. Wurstelkalk; Anisium)

Lithologie: Gebankter (5 bis 50 cm), dunkelgrau bituminöser bis hellgrau ge-
färbter, meist ebenflächiger Kalk. die variable bankung und Färbung geht auf die 
Wechsellagerung dunkelgrauer „Wurstelkalkbänke“ und grauer Wackestones mit 
hellgrau gefärbten laminiten sowie dickbankigen oolithischen Grainstones mit 
vereinzelten dasycladalen zurück. auch wenige Meter mächtige einschaltungen 
dunkelgrau gefärbter dünnplattiger Kalke kommen vor. unregelmäßig verteilte 
und angeordnete hohlräume im Gestein sind durch lösung von Gipskristallen 
entstanden („Messerstichkalk“) und belegen einen teilweise hypersalinaren abla-
gerungsraum (Fototafel 2, abb. V).
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Stratigraphie: unteres anisium (aegeum) bis mittleres anisium (pelsonium).

Vorkommen und Mächtigkeit: am scheibenberg maximal ca. 150 m, im streichen    – 
tektonisch bedingt – teilweise viel geringer.

125 Steinalm-Formation (hell- bis dunkelgrauer, lagunärer Kalk; 
 Mittleres Anisium)

Lithologie: hellgrauer, mittel- bis dickbankiger, ebenflächiger Kalk mit gelegent-
lichen cremegrau-weißen dololaminit-lagen, der im bewegten Flachwasser (la-
gune) oder im Gezeitenbereich abgelagert wurde. siehe lithologie (96) in der 
Mürzalpen-decke.

Gegenüber dem annaberger Kalk (126) fällt die deutlich erhöhte diversität der 
Faunen- und Florengemeinschaften auf. dies wird mit einer Verbesserung der Was-
serzirkulation in Verbindung mit einer eintiefung des ablagerungsraumes in Zusam-
menhang gebracht (krystyn et al., 2008: 160). das mittelanisische alter konnte 
an mehreren punkten durch Grünalgen (Physoporella pauciforata var. Pauciforata, 
Physoporella dissita, Poncetella hexaster det. o. PirOs, budapest) belegt werden.

Stratigraphie: pelsonium.

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich des Gamsstein-scheibenberg Zuges: 
tektonisch bedingt 100 bis 200 m (MOser et al., 2007: 337).

124 reifling-Formation (basaler Knollenkalk, Mittleres bis Oberes 
 Anisium; mittelgraue Hornsteinknollen führender Kalk, ladinium–
unteres Karnium)

Lithologie: die reifling-Formation am scheibenberg westlich lassing (sulz-
bach-decke und reiflinger scholle) wird in drei subformationen (MOser, 2007: 
644–650) untergliedert: reiflinger Knollenkalk im liegenden, reiflinger bankkalk 
und reiflinger plattenkalk mit einschaltungen von partnach-Mergeln im hangen-
den (siehe auch krystyn et al., 2008).

der dunkelgrau bis schwarze reiflinger Knollenkalk ist dünnbankig, überwie-
gend welligschichtig bis knollig-flasrig mit dunkelgrauen Mergel-Zwischenlagen, 
er enthält zahlreiche hornsteinknollen und hornsteinbänder (im dünnschliff: bio-
mikrit bzw. Wackestone mit zahlreichen radiolarien und Filamenten). er setzt an 
scharfem (vermutlich tektonisch überprägtem) Kontakt über der liegenden stein-
alm-Formation (125) ein und erreicht am scheibenberg (profil entlang der Forst-
straße, die nördlich des Gehöftes Mendlingbauer an der südostflanke richtung 
Zinken (1.400 m) führt) eine Mächtigkeit von ca. 20 m.

im hangenden des Knollenkalkes folgt der reiflinger bankkalk des unteren 
ladinium, der als mittelgrauer, variabel (bis 0,4 m) gebankter, welligschichtiger, 
große hornsteinknollen und lagen führender Kalk entwickelt ist. dieser geht im 
hangenden in den lichtgrauen, mittelbankigen, hornsteinarmen oberladinischen 
reiflinger plattenkalk über, der zum auflagernden raminger Kalk (123) überleitet.

entlang der beschriebenen Forststraße am scheibenberg kann die reifling-For-
mation in drei schuppen gegliedert werden:

1.  in der tektonisch tiefsten schuppe folgen über dem reiflinger Knollenkalk noch 
ca. 5 m unterladinischer reiflinger bankkalk.

2.  die mittlere schuppe besteht aus nur 3 m mächtigem oberanisischem reiflin-
ger Knollenkalk.

3.  darüber folgt in der dritten schuppe das eigentliche hauptprofil durch die ge-
samte anisoladinische reifling-Formation und den stratigraphisch auflagern-
den raminger Kalk (123).
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in allen drei schuppen konnten zwei markante, 0,6 bis 1,2 m mächtige ammo-
niten führende Kalkbänke nachgewiesen werden. aus den ammoniten führen-
den lagen der untersten schuppe konnte Franz tatzreiter ammoniten (Kellneri-
tes cf. bosnensis, Lardaroceras cf. pseudohungaricum, Lanceoptychites acutus, 
 Lanceoptychites cf. indistinctus, Flexoptychites flexuosus, Ptychites opulentus), 
Nautiliden (Syringonautilus lilianus) und brachiopoden (Piarorhynchella aff. trino-
dosi) bestimmen, die mit dem oberen ammonitenhorizont von Walkner (2003) 
parallelisiert und in das obere illyrium (Trinodosus- bis Reitzi-Zone, siehe Brack 
et al., 2007) eingestuft werden können.

diese einstufung wird durch conodonten (det. l. krystyn, Wien) mit Neo-
gondolella cornuta, Paragondolella excelsa, Paragondolella liebermani, Gondo-
lella eotrammeri und Neogondolella aus proben der gleichen lokalität bestätigt.

etwa 40 cm über den beiden ammoniten führenden Kalkbänken des illyrium ist 
ein ca. 14 cm mächtiger tuffithorizont aufgeschlossen; eine im hangenden (ca. 1 
m) entnommene probe führt conodonten des oberen illyrium (Kellnerites-Zone) 
und belegt das oberanisische (oberillyrische) alter des tuffithorizontes.

innerhalb der dritten schuppe ist in der reifling-Formation im Grenzbereich 
unteres-/oberes ladinium ein weiterer, ca. 20 cm mächtiger tuffithorizont ausge-
bildet (Fototafel 2, abb. Vi).

Stratigraphie: am scheibenberg: oberes anisium (oberstes pelsonium) bis obe-
res ladinium (Grenzbereich langobardium 2/3).

Vorkommen und Mächtigkeit: die Gesamtmächtigkeit des anisoladinischen antei-
les der reifling-Formation kann auf ca. 100 m abgeschätzt werden. im hangen-
den geht der reiflinger plattenkalk am scheibenberg innerhalb weniger Meter in 
den allodapischen raminger Kalk (123) über.

als ablagerungsraum der reifling-Formation wird ein tiefes schelfbecken an-
genommen (krystyn et al., 2008: 166). die paläowassertiefe des sedimentati-
onsraumes der reifling-Formation kann über die unterschiedlichen sediment-
mächtigkeiten der lunzer schichten im becken (sulzbach antiklinale) und auf der 
Karbonat-plattform (Gamsstein-scheibenberg) abgeschätzt werden (krystyn et 
al., 2008: 166). im Zuge der ablagerung der lunzer schichten wurde das reiflin-
ger becken vollkommen verfüllt und das paläorelief ausgeglichen. ohne berück-
sichtigung der sedimentkompaktion erhält man damit einen Mindestwert von ca. 
350 m Wassertiefe.

123 raminger Kalk (allodapischer Kalk; ladinium–unteres Karnium)

Lithologie: unregelmäßig gebankter, welligschichtig bis ebenflächig-plattiger, 
mittelgrau bis hellgrau gefärbter allodapischer Kalk. er wird als gravitatives 
hangsediment im Übergangsbereich zwischen der rasch progradierenden Wet-
tersteinkalk-seichtwasserplattform und den beckensedimenten der reifling-For-
mation (124) gesehen (lein, 1989). die schichtfolge setzt mit zunehmender 
schüttung von Karbonatdetritus der Wettersteinkarbonatplattform (120 bis 122) 
über der reifling-Formation ein. an der, nordwestlich des Gehöftes Mendling-
bauer richtung Zinken (Kote 1.400 m) führenden Forststraße können gut typi-
sche sedimentstrukturen wie Feinschichtung, gradierte schichtung (mit erosiver 
basis), mehrfach gradierte schichtung und revers gradierte schichtung beob-
achtet werden. Neben den Feinschuttkalken (grainstone, rudstone, wackestone) 
treten auch debrite sowie an der basis der schichtfolge mehrere dm-mächtige 
dunkelgrüne partnach-(Maiereck-)Mergellagen auf. im schuttkalk treten intra-
klasten (z.b. Filamentkalke), extraklasten (meist aus dem riffbereich), verein-
zelte onkoide sowie echinodermen, bivalven, schwammnadeln und Foramini-
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feren auf. Vereinzelt liegen hornsteinkonkretionen vor, meist ist der raminger 
Kalk diffus verkieselt.

Stratigraphie: langobardium 2/3 bis ?(unteres) Karnium (Budurovignathus cf. 
mostleri, langobardium 3 bis Julium 1/1, det. l. krystyn, Wien). 

Vorkommen und Mächtigkeit: ca. 100–150 m. Morphologisch neigt der kompakte 
raminger Kalk zur ausbildung felsiger steilstufen und zu blockig-plattigem Zer-
fall. unterhalb der brettseiten quert der raminger Kalk den Mendlingbach („Große 
Klamm“ am triftsteig) und baut den nordwestlichen hangfuß des schwölleck auf 
(südlich schwölleckau). der raminger Kalk ist in diesem bereich an einer Forst-
straße eindrucksvoll aufgeschlossen.

(122–120) Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform

begriffsprägung und heutige Verwendung siehe Wettersteinkalk/-dolomit-Kar-
bonatplattform der Mürzalpen-decke (88–83).

122 Steinalm-/Wettersteindolomit, lagunen-Fazies (Mittleres Anisium–
unteres Karnium)

Lithologie: hellgrauer, selten dunkelgrauer, fein- bis zuckerkörniger, durchwegs 
gut gebankter bis laminierter dolomit in lagunärer Fazies. durch spätdiageneti-
sche dolomitisierung mit sammelkristallisation sind sedimentgefüge teilweise 
verwischt. algenlaminite und z.t. schemenhafte identifizierbare onkoide belegen 
makroskopisch lagunen-Fazies. dasycladalen (Diplopora annulata) kommen u.a. 
im hinteren schönbach tal (thomabaueralm) und im Wettersteindolomit südlich 
des tales am Fuß des hohen röcker (1.094 m) häufig als hohlformen im dolo-
mit vor. der größte teil des lagunären Wettersteindolomits der Göller-decke be-
steht aus algenlaminiten, die mit zuckerkörnigem dolomit wechsellagern. diese 
laminitfazies spricht für einen eingeschränkten ablagerungsraum im supratidal-
bereich, der gut mit dem sedimentationsraum des obertriadischen hauptdolo-
mits verglichen werden kann.

Stratigraphie: oberes anisium (pelsonium) bis unteres Karnium (cordevolium).

Vorkommen und Mächtigkeit: die größte Mächtigkeit im blattbereich wird im so-
ckelbereich des hochstadl (1.919 m) erreicht. bei dem in diesem bereich mit 
25° flach nach südosten gerichteten schichteinfallen errechnet man für den 
steinalm-/Wettersteinkalk, je nach ansatz, eine unwahrscheinlich hohe Mäch-
tigkeit von 1.500 bis 1.770 m. die überhöhten Werte im sockelbereich des 
hochstadl sind vermutlich auf eine interne tektonische Zerlegung der schicht-
folge zurückzuführen. berücksichtigt man diese, ergibt sich eine realistische Ge-
samtmächtigkeit von 800 bis 1.000 m. der Wettersteindolomit der Göller-decke 
weist zusätzlich einen von ost nach West zunehmenden tektonischen basalzu-
schnitt auf, der seine Mächtigkeit im Westabschnitt der Göller-decke auf we-
nige 100 m reduziert.

121 Wettersteinkalk, riff- und riff nahe Vorriff-Fazies (ladinium– unteres 
Karnium)

Lithologie: an der südseite des scheibenberges: massig bis kleinklüftig verwit-
ternder, matrixreicher, hellgrauer Kalk (unteres Karnium) mit resten von riffor-
ganismen. in kalkschlamm- und kalksandreicher Matrix (floatstone, wackestone, 
grain- bis rudstone) treten umgelagerte rifforganismen wie schwämme (sphinc-
tozoen), Korallen, solenoporaceen (teilweise umkrustet), crinoiden,  bivalven, 
Gastropoden, Foraminiferen und Microtubus communis auf. Zudem gelegent-
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lich auch teilweise mit grobspätigem Kalzit zementierte internbrekzien, die kanti-
ge intraklasten (Mikritklasten führen Filamente) und Gerüstbildner enthalten. die 
einzelnen Komponenten sind nicht selten mit algen umkrustet oder zu aggregat-
körnern verkittet.

auffallend ist der zunehmende anteil an rifforganismen gegen hangend. so 
treten ab etwa 1.300 m seehöhe (plateaukante) größere Korallen- und schwamm-
stücke (Uvanella sp., Peronidella sp., Colospongia sp.) sowie solenoporaceen, 
echinodermen, hydrozoen und Microtubus communis relativ häufig auf. Karni-
sches alter belegt die Grünalge Uragiella supratriassica (det. O. PirOs, budapest). 
auffallend sind bivalven, brachiopoden und Gastropoden sowie fleckige intern-
brekzien mit umgelagerten intraklasten und riffbildnern. Zwischen den riffor-
ganismen ist sowohl feinkörnig-sandige Matrix als auch grobspätiger, bräunlich 
gefärbter hohlraumzement entwickelt. Weiters wurden umkrustung durch algen 
sowie partiell dolomitisierte Komponenten beobachtet. der hangende abschnitt 
weist undeutliche bankung auf.

der Wettersteinkalk in riff- und Vorriff-Fazies wurde im bewegten Flachwasser 
abgelagert. aufgrund seiner Kleinklüftigkeit und partiellen dolomitisierung neigt 
er im bereich des Gamsstein-scheibenberg Zuges zu kleinstückigem Zerfall und 
zur ausbildung eines flacheren, stark hangschuttbedeckten, schrofigen Gelän-
des mit zahlreichen dolinen.

Stratigraphie: unteres Karnium (Julium). Nach einer mündlichen Mitteilung von 
leopold krystyn progradiert die Karbonatplattform von Westen über das im os-
ten gelegene reiflinger becken. der riffkalk setzt daher im Westen (Gamsstein) 
stratigraphisch früher ein.

Vorkommen und Mächtigkeit: ca. 900 m an der östlichen plateauhälfte des schei-
benberges bei grober bankung [Meterbereich] und flachem nördlichem einfallen. 
Gegen Westen nimmt die Mächtigkeit des riffkalkes auf etwa 700 m ab und wird 
von 200 m Wettersteinkalk in lagunärer Fazies (120) überlagert.

120 Wettersteinkalk, lagunen-Fazies (ladinium–unteres Karnium)

Lithologie: loferite, feinschichtige onkoidkalke, Kleingastropoden, bivalven, 
Grünalgen (eher klein und selten), crinoiden, Foraminiferen, aggregatkörner (z.t. 
grapestones), rindenkörner, vereinzelt umgelagerte riffbildner und mit einer gu-
ten bankung im Meterbereich (intrabiosparit bis -mikrit bzw. grainstone-rudstone). 
der lagunäre Wettersteinkalk geht aus dem Wetterstein-riffkalk (121) hervor (Fazi-
esumschwung innerhalb weniger Zehnermeter) und ist teilweise dolomitisch ent-
wickelt. er zeichnet sich gegenüber dem riffkalk durch flachere Geländeformen 
aus. Grünalgen belegen unterkarnisches alter (Teutloporella herculea, Physopo-
rella, det. O. PirOs, budapest). Weiters kann aus dem lagunären Wettersteinkalk 
eine für die obertrias (Karnium) charakteristische Foraminiferenfauna mit duosto-
miniden, involutiniden und, häufig auftretend, Agathammina austroalpina (det. J. 
hOheneGGer, Wien) angeführt werden.

Stratigraphie: unteres Karnium (Julium).

Vorkommen und Mächtigkeit: am scheibenberg ca. 200 m.

119 trachycerasschichten (Einschaltung von dünnblättrig spaltenden 
Kalken)

Lithologie: harte, bituminöse, dunkle ebenflächige, gut geschichtete im mm-be-
reich spaltende Kalke mit schieferton-einschaltungen und fossilreichen lagen, 
die trachyceras- und protrachyceras-arten, sowie eine arme Mikrofauna mit Aga-
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thammina und schwebcrinoiden, (z.b. Osteocrinus rectus rectus) führen. die ge-
ring mächtigen trachycerasschichten bilden im lunzer Faziesraum das julische 
basisschichtglied der lunzer schichten und gehen im hangenden schleifend in 
die reingrabener schiefer (118) über.

Stratigraphie: unteres Karnium (Julium). 

Vorkommen und Mächtigkeit: bisher sind nur zwei Vorkommen bekannt: das ers-
te liegt an der hochkar-alpenstraße (900 m) am südrand der Göstlinger schup-
penzone als jüngstes schichtglied einer inversen unter- bis Mitteltrias-schichtfol-
ge dem raminger Kalk (123) auf. das zweite, bedeutendere Vorkommen befindet 
sich im bereich des rauchgrabens nördlich des buchberges innerhalb der Mürzal-
pen-decke (buchberg-schuppe).

118 reingrabener Schiefer (tonstein mit Sandsteinlagen; geringmächti-
ger schwarzer Dolomit und Kalk an der Basis; Karnium)

Lithologie: einförmige, dunkelgraue bis schwarze, teilweise braun anwitternde 
tonsteine bis tonschiefer mit wechselndem Gehalt an sandsteinlagen sowie ton-
eisensteinkonkretionen (insbesondere im bereich der Göller-decke). das Gestein 
zerfällt meist blättrig bis griffelig und verwittert zu fetten tonböden (Wasserstauer). 
diese bedingen den austritt zahlreicher Quellen, Vernässungen und rutschungen 
(bereich hinterwildalpen, lurgbach und Flanken des buchberges, abrisskanten 
und Felssturzareal im bereich der Nordflanke des hochstadlgrabens am Nord-
westfuß des hochstadl, 1.919 m).

an der basis der reingrabener schiefer der Göller-decke tritt am Kontakt zum 
lagunären steinalm-/Wettersteindolomit (122) ein im Kartenblatt nicht gesondert 
ausgewiesener, geringmächtiger (1–5 m) schwarzer, rostrot (pyritführung) anwit-
ternder bankkalk bzw. bankdolomit auf. unterhalb schnabelbrand (1.284 m) wird 
der splittrig brechende (diffuse Verkieselung) bankdolomit fünf Meter mächtig und 
weist eine maximal 50 cm mächtige bankung mit bis zu 10      cm mächtigen ton-
schieferzwischenlagen auf. Grüne schlieren werden als Glaukonit interpretiert, 
bedingt sind reste von Kalkschwämmen und echinodermen nachzuweisen. im 
Mikroskop ist ein Kristallpflaster aus schlecht definierten dolomitkristallen er-
kennbar, in deren Zwischenräumen und an styloflächen pyrit und bitumen? an-
gereichert sind. dieser bankkalk konnte in zahlreichen profilen nachgewiesen 
werden.

aus reingrabener schiefern konnten an der Krimpenbachforststraße (630 bzw. 
400 m nordöstlich des hochschlag, 1.197 m) sporen (Ovalipollis sp., Paraconca-
visporites sp.) belegt werden (det. i. draxler, Geol. b.-a.). 

Stratigraphie: Julium.

Vorkommen und Mächtigkeit: Göller- und unterberg-decke (inklusive liegender 
bankkalk bzw. -dolomite): maximal ca. 30 m.

117 lunzer Schichten (überwiegend Sandstein; unteres Karnium)

Lithologie: Feinkörnige, graue, braun anwitternde, leicht tonige Quarzsand-
steine dominieren die lunzer schichten auf dem Kartenblatt (tOllMann, 1976a: 
145ff.). die schichtfolge ist besonders innerhalb der ostfortsetzung der reiflinger 
scholle nördlich des Mendlingtales tektonisch bedingt meist unvollständig erhal-
ten. das terrigene Karnium im hangenden des lagunären Wettersteinkalkes (120) 
am scheibenberg besteht nach MOser (2007: 647) ausschließlich aus z.t. rötlich 
verwitternden, ockerbraunen, feinkörnigen, etwas Glimmer führenden sand- und 
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siltsteinen mit pflanzenhäksel und untergeordnet dunkelgrauen tonsteinen. die 
schichtfolge der lunzer schichten verwittert zu tiefgründigen, sandig-tonigen bö-
den (Wasserstauer mit Quellaustritten), die z.t. zahlreiche rutschungen bedingen.

Stratigraphie: unteres Karnium (Julium).

Vorkommen und Mächtigkeit: Mächtigkeit tektonisch reduziert; im raffelgraben 
maximal 80 m. lunzer sandstein am scheibenberg: maximal 50 m (MOser, 2007: 
647).

115, 116 Opponitzer Schichten (Kalk / Dolomit; Oberes Karnium)

Lithologie: ca. 80 m mächtige rauwacke und dünn- bis dickbankige, lichtgraue, 
dolomitisierte algenlaminite mit überlagernden, bis zu 200 m mächtigen Kalken, 
reich an biogenen (große bivalven, Kleingastropoden und crinoiden) kommen an 
der Nordabdachung des scheibenberges (sulzbach-decke) über lunzer schich-
ten (117) vor (MOser et al., 2007: 343–345). die Foraminiferen Opthalmidium tori, 
Angulodiscus gaschei praegaschei (det. J. hOheneGGer, Wien) belegen hier ein 
(ober)karnisches alter.

Gut gebankte, oft dünnbankige, mittelgraue, feinkörnig-feinspätige, leicht to-
nige Kalke mit sehr geringer Fossilführung in der ostfortsetzung der reiflinger 
scholle / schober-schuppe (MOser et al., 2007: 345) werden zu den opponitzer 
schichten gestellt, wobei deren habitus eher untypisch ist. es handelt sich um 
biogen führende mud- bis wackestones, bzw. dismikrite, biopelsparite, biospa-
rite und intrapelsparite mit bivalven, Gastropoden, echinodermen. die Foramini-
fere Pilaminella kuthani (det. J. hOheneGGer, Wien) belegt als leitform Karnium. 

braun bis dunkelbraun, stark rekristallisierte-zuckerkörnige bankdolomite mit 
der Grünalge Poikiloporella duplicata, einer leitform des Karnium, treten beider-
seits des holzäpfeltales an der basis des hauptdolomits der Göller-decke auf. 
dieses Vorkommen (ca. 60 m) wurde aufgrund seiner vom hauptdolomit abwei-
chenden lithologischen entwicklung, die Ähnlichkeit mit dolomittypen innerhalb 
der opponitzer schichten aufweist, in der Farbe der opponitzer schichten (116) 
ausgeschieden.

als ablagerungsraum werden Wassertiefen von wenigen Metern angenommen. 
innerhalb der auftretenden hauptfaziesbereiche – rindenkorn-Fazies, schlamm-
Fazies mit stromatolith-lagen und oolith-Fazies – wurde die stromatolith-Fazi-
es im Flachwasser bzw. teilweise im supratidal abgelagert. die rindenkorn- und 
oolith-Fazies ist im bewegten, warmen Flachwasser entstanden. eine individu-
enreiche, artenarme, benthonische Mikro- und Makrofauna sowie die, auf ge-
löste evaporitminerale zurückzuführenden sedimentstrukturen („Messerstich-
kalke“) weisen auf teilweise hypersalinare bedingungen hin (hintereGGer, 1979: 
147–148).

Stratigraphie: oberes Karnium (tuvalium) (tOllMann, 1976a: 150).

Vorkommen und Mächtigkeit: die opponitzer schichten s. str. treten in der sulz-
bach-decke und als ostfortsetzung der reiflinger scholle innerhalb der schober 
schuppe – hier tektonisch zugeschnitten nur wenige 10er Meter mächtig (MO-
ser et al., 2007: 345) – sowie (atypisch) in der Göller-decke beiderseits des hol-
zäpfeltales auf.

114 Hauptdolomit (?Karnium–norium)

Lithologie: dünn- bis mittelbankiger, ebenflächiger, dunkel bis hellgrau-bräunlich 
gefärbter bankdolomit. im liegenden treten häufig dunkler gefärbte, dünnschichtige 
typen auf, die gegen das hangende unter Zunahme der bankmächtigkeiten in den 
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hellgrau-bräunlich gefärbten Normaltyp des hauptdolomits übergehen. dieser 
dunkler gefärbte, untere abschnitt des hauptdolomits wurde bereits von trauth 
(1948: 29) im bereich der schichtfolge der unterberg-decke erkannt und mit Vor-
behalt zeitlich in das Karnium eingestuft. dem opponitzer dolomit ähnliche bank-
dolomittypen im holzäpfeltal wurden auf blatt eisenerz in der Farbe der opponit-
zer schichten (116) dargestellt und werden im text an dieser stelle beschrieben.

im stratigraphisch höheren abschnitt des hauptdolomits treten im bereich der 
bankfugen selten grün, teilweise auch rot gefärbte, geringmächtige (max. 30 cm) 
tonschieferlagen auf. typisch ist eine interne Feinschichtung/lamination der do-
lomitbänke im mm-bereich (algenlaminit). laminare Fenstergefüge und „birds-
eyes“, tepee-strukturen sowie gelegentlich auftretende bänke mit resedimentier-
ten sedimentklasten sind häufig anzutreffen und belegen inter- und supratidale 
lagunäre sedimentation. bereiche mit messerstichförmigen hohlräumen werden 
auf gelöste evaporitminerale (Gips) eines ehemals hypersalinaren ablagerungs-
raumes zurückgeführt.

aus kalkigen lagen im generell fossilarmen hauptdolomit wurden in verschie-
denen profilen Grünalgen, Gastropoden und bivalven bekannt (tOllMann, 1976a: 
189ff.). die Mikrofauna ist vermutlich in Folge des übersalzenen ablagerungsrau-
mes artenarm. bestimmte resistente Formen, wie Foraminiferen der Gattung Li-
tuotuba können massenhaft auftreten (tOllMann, 1976a: 197).

der kleinstückig zerfallende dolomit wird an seinen Flanken oft von mächtigen 
schutt- und Murenfächern begleitet. seine vergleichsweise gute erodierbarkeit 
und schlechte Wasserdurchlässigkeit führt zur ausbildung eines dichten entwäs-
serungsnetzes mit zahlreichen, meist tief eingeschnittenen Gräben und oft pitto-
resken erosionsformen. beispiele dafür sind die Nordwestflanke des hochstadl 
(1.919 m), das Gebiet um den tremel (1.201 m) und die Wasserlochklamm nörd-
lich des salzatales.

Stratigraphie: Norium; lediglich dunkelgraue, oft dünnschichtige Varietäten im 
unteren abschnitt des hauptdolomits der unterberg- und Göller-decke: oberes 
Karnium (tuvalium). 

Vorkommen und Mächtigkeit: Nordwestflanke des hochstadl (Göller-decke): ca. 
1.100 m.

113 Dachsteinkalk, lagunen-Fazies (norium–rhätium)

Lithologie: Mittel- bis hellgrau gefärbter, im m-bereich gebankter, ebenflächiger 
Kalk („Geschichteter dachsteinkalk“, tOllMann, 1976a: 207; „Gebankter dach-
steinkalk“, tOllMann, 1985: 53). die bankung beruht auf einer zyklischen Wie-
derholung typischer lithofaziesabfolgen (Members a, b, c) und wurde von fi-
scher (1964) als „loferer Zyklothem“ für den dachsteinkalk in lagunen-Fazies 
beschrieben.

in der unterberg- und Göller-decke folgt dachsteinkalk über hauptdolomit 
(114). die Grenze wurde mit der ersten, meist mächtigeren Kalkbank festgelegt. 
im hangenden geht der dachsteinkalk in lagunen-Fazies am hochkar in eine 
Wechselfolge aus dunkelgrauen Kalken bis Kalkmergeln mit hellgrau-gelblichen, 
teilweise Korallen führenden, dickbankigen (mehrere Meter) Kalken über, die als 
„oberrhätkalk“ mit einschaltungen von Kössen-Formation und Korallenkalk (111, 
112) zusammengefasst wurden.

Stratigraphie: (oberes) Norium bis rhaetium. 

Vorkommen und Mächtigkeit: der lagunäre dachsteinkalk besitzt im bereich der 
unterberg- und Göller-decke landschaftsprägenden charakter. deutlich ausge-
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prägte rote bis grüne tonige Zwischenlagen (a-horizont des loferer-Zyklothems) 
treten im dachsteinkalk an der salzatal-bundesstraße nahe dippelbauer auf. am 
hochstadl und der Kräuterin sind einschaltungen mächtiger, z.t. beige gefärbter 
dolomitpartien (b-horizont) bemerkenswert. Mächtigkeit: Göller-decke im be-
reich des hochstadl und der Kräuterin: ca. 300–350 m. unterberg-decke: tekto-
nisch bedingt schwer abschätzbar. 

111 „Oberrhätkalk“ mit Einschaltung von Kössen-Formation (rhätium)

112 Korallenkalk darin

Lithologie: Wechselfolge dunkelgrauer Kalke bis Kalkmergel mit hellgrau-gelb-
lichen, dickbankigen Kalken (111). im hangenden auftretende, dickbankige bis 
massige Kalke vom typus „oberrhätkalk“, mit teilweise metergroßen Korallenstö-
cken, wurden gesondert (112) ausgeschieden.

die Wechselfolge entwickelt sich unter Zunahme der mittleren bankmächtig-
keit aus dem liegenden dachsteinkalk in lagunen-Fazies (113). der bankkalk ist 
mit seiner gelblich-grauen Gesteinsfarbe im Gelände oft nur schwierig vom dach-
steinkalk abzutrennen.

die dünn- bis mittelbankigen, welligschichtigen, mergeligen Kalke und Kalkmer-
gel der Kössen-Formation bilden maximal zwei Meter mächtige einschaltungen 
innerhalb der gelblichen bankkalke, die sich mehrfach wiederholen. sie zeigen 
meist dunkelgraue Gesteinsfarben mit ockergelber anwitterung und sind teilweise 
als intensiv bioturbierte Fossilschutt- oder lumachellenkalke ausgebildet. diese 
abfolge wäre im sinne von GOleBiOWski (1990) als hochalm-Member zu bezeich-
nen und stellt ablagerungen eines terrigen beeinflussten, seichtmarinen beckens 
dar (siehe auch Mandl et al., 2009: 70–80, eine endgültige Zuordnung bedarf der 
Klärung einiger biostratigraphischer Fragen).

im hangenden folgen dickbankige bis massig wirkende, gelblichgraue Kalke mit 
z.t. großen Korallenstöcken. diese würden dem „hauptlithodendron Kalk“ (suess 
& MOJsisOvics, 1868: 182, 186) entsprechen.

Stratigraphie: die basis des hochalm-Member der Kössen-Formation wird in der 
neueren literatur (Mandl et al., 2009: 74) zeitlich in das unterste rhaetium einge-
stuft. die schichtfolge endet innerhalb des „oberrhätkalkes“ (111) an einem aus-
geprägten hartgrund, der eine mehrere cm-dicke Mn-(Fe)-Kruste trägt. ob der 
„oberrhätkalk“ an dieser stelle noch die trias/Jura Grenze überschreitet, konnte 
bisher nicht festgestellt werden.

Vorkommen und Mächtigkeit: die schichtfolge tritt nur am hochkar (zwischen see-
lacken Kar im osten und schmalzmauer im Westen) und lückenhaft an dessen 
Nordwestflanke (blachlkogel, schöfsteinkogel, Gehöft schöfstein-dürrengraben) 
auf. Mächtigkeit: ca. 80 m.

110 Hierlatzkalk (roter Crinoidenspatkalk; Hettangium–Sinemurium)

Lithologie: dickbankiger bis massiger, in kleineren einschaltungen auch ge-
schichteter, roter, seltener grauer bis weißer echinodermen-spatkalk mit vor-
wiegend crinoidendetritus (tOllMann, 1976a: 318). Gebankte Varianten treten 
als allodapische einschaltungen innerhalb der adnet-Formation oder in ande-
ren „bunten liascephalopodenkalken“ auf. Nach eBli (1997: 23) soll der begriff 
nur für liassische rote, selten graue spatkalke mit mehr als 50 % crinoidenres-
ten verwendet werden.

im dünnschliff: bioklastischer Grain- oder rudstone (sMF-typ 12), echino-
dermen-biosparit, teilweise mit Foraminiferen (lagenidae), untergeordnet auch 
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Ostracoden	und	Gastropoden	sowie	einem	geringen	Anteil	(≤	5	%)	einer	mikriti-
schen, roten Matrix (echinodermen-biomikrit bis biosparit; eBli, 1997: 23). selten 
vorhandene lithoklasten stammen aus dem aufgearbeiteten untergrund.

der hierlatzkalk wurde auf submarinen hochzonen (schwellen) in bereichen mit 
stärkerer Wasserbewegung abgelagert. der Grad der auswaschung zeigt sich im 
anteil der Matrix; die palette reicht vom crinoidensand bis zu roten, mikritreichen 
sedimenttypen. das sediment liegt auch als schüttung im ablagerungsraum der 
adnet-Formation und der „bunten cephalopodenkalke“ vor.

Stratigraphie: oberes hettangium bis sinemurium.

Vorkommen und Mächtigkeit: am südrand der Göller-decke, auf dem dachstein-
kalk in lagunen-Fazies (113) im bereich des Goßsattels als wenige dezimeter 
mächtige, lückenhafte lage bzw. als geringmächtige spaltenfüllungen (salek, 
1998: 140). Zudem befindet sich südlich Gwandl (nordöstlich Kleiner säusen-
stein, 1.090 m) ein kleines – nicht in der Karte verzeichnetes – Vorkommen. in der 
unterberg-decke kommt er in spaltenfüllungen am hochkar im dachsteinkalk in 
lagunen-Fazies (113) und im „oberrhätkalk“ (111, 112) mit einschaltungen von 
Kössen-Formation vor.

109 Klausschichten (roter Knollenkalk, Filamentkalk, Protoglobigerinen-
kalk; Mitteljura)

Lithologie: im unteren abschnitt braunrot gefärbter, knolliger Kalk mit vereinzel-
ten eisen-Manganknollen und Krusten. im dünnschliff: echinodermen-biomikrit 
mit Filamenten und seltenen Foraminiferen (wackestone). die biogene sind teilwei-
se stark mit Fe-Mn-oxiden imprägniert. Gegen das hangende wird der Klauskalk 
etwas heller, zunehmend knollig-welligschichtig und entwickelt eine deutlich zu 
erkennende bankung im bereich von ca. 5 cm bis 1 dm. er ist bereits makrosko-
pisch als Filamentkalk anzusprechen. Zudem treten schlecht erhaltene, teilweise 
unscharf begrenzte ammoniten-steinkerne und belemniten auf.

im dünnschliff: Filamente, radiolarien und häufig protoglobigerinen (Fila-
ment-biomikrit mit protoglobigerinen, Wackestone). der hangende anteil der 
Klausschichten am hochkar entspricht lithologisch und mikrofaziell dem reit-
mauerkalk (siehe Mf-typ 12 in eBli, 1997: 25).

innerhalb der Klausschichten treten am hochkar – bei der Forststraßenkehre 
unterhalb blachlboden (Kote 1.550 m) und am Weg oberhalb der seelacke (Kote 
1.640 m) – in tektonisch hangender, stratigraphisch liegender position zum ruh-
poldinger radiolarit debrite mit roter Kalkschlammmatrix auf, die angulare Kom-
ponenten aus dem liegenden „oberrhätkalk“ (111, 112) enthalten (Fototafel 3, 
abb. Vii). diese debrite bildeten sich vermutlich im Zuge der Öffnung des penni-
nischen ozeans bei der Zerlegung des kalkalpinen ablagerungsraumes.

röntgenographische phasenanalysen (analytik: i. WiMMer-frey, tonminera-
logie-labor der Geologischen bundesanstalt aus dem Jahr 2009) zweier pro-
ben (Bryda 06-32a und 06-36) der (eisen-)Mangankruste an der basis der Klaus-
schichten am hochkar (unterberg-decke) erbrachten pyrolusit als hauptmineral 
(Bryda et al., 2009b). die Krusten enthalten hohe Gehalte an spurenelemen-
ten (siehe tabelle 1), wie sie von Vorkommen in heutigen ozeanbecken be-
kannt sind. das niedrige Fe/Mn Verhältnis der probe 06-32a lässt im Vergleich 
mit geochemischen daten rezenter Knollen und Krusten aus dem pazifik eine 
hydrothermale entstehung der Kruste vermuten. die hohen Gehalte an cer und 
Yttrium sprechen jedoch eher für eine Fällung des Mangans aus der freien 
Wassersäule (hydrogenetic crust). Zudem sind in diesem umfeld im Jura keine 
hydrothermalen Quellen nachgewiesen (Bryda, 2009).
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Stratigraphie: aalenium–callovium/oxfordium? (krystyn, 1971: 500).

Vorkommen und Mächtigkeit: die Klausschichten der unterberg-decke setzen am 
hochkar über einer ausgeprägten, bis zu 5 cm mächtigen (eisen-)Mangankruste 
über dem „oberrhätkalk“ ein und erreichen ca. 5 bis 6 m Mächtigkeit. der Kon-
takt dieser Kruste zum unterlagernden „oberrhätkalk“ ist als „rockground“ (Ge-
steinsoberfläche) mit deutlicher subsolution (Karbonatlösung unter Meeresbe-
deckung) ausgebildet.

südlich stangl (1.592 m) und im bereich der eiskögeln sind sie als hellrosa 
bis rötlich gefärbter, ca. 3 bis 4 m mächtiger bankkalk aufgeschlossen (kreuss, 
mündl. Mitteilung) und lithologisch mit dem reitmauerkalk vergleichbar. die 
schichtfolge wird hier diskordant von oberalmer basiskonglomerat oder oberal-
mer schichten überlagert. die lückenhafte erhaltung der Klausschichten am top 
des dachsteinkalkes im bereich der späteren oberjurassischen Karbonatplattform 
spricht für deren größtenteils erosive entfernung im Zuge der umgestaltung des 
ablagerungsraumes im höheren Jura.

108 ruhpoldinger radiolarit (Oxfordium–Kimmeridgium)

Lithologie: schwarz, grün gefärbte, im hangenden meist rot gefärbte, dünn-
schichtige Kieselgesteine (70–80 % radiolarien, bei dominanz von spumelarien 
im Gesteinsbestand) mit geringmächtigen, oft rhythmisch eingeschalteten ton-
schieferzwischenlagen (tOllMann, 1976a: 340). Zudem treten – vor allem basal  – 

tab. 1.  
Geochemie der Mangankruste an der basis der Klausschichten am hochkar (nördlich see-
lacke). (Geochemische analytik: G. hobiger, labor der Geologischen bundesanstalt aus 
dem Jahr 2009).

Mangankruste Klausschichten

06-32a 06-36 06-32a 06-36

Fe/Mn 0,21 0,03

gew-% ppm

Fe 5,5 1,4 ni 3288 677

Mn 26,5 46,5 Cu - -

Si 2,4 0,8 Co - -

na < 0,126 < 0,126 Zn 450 261

Al 1,6 0,5 Ba 6448 957

K 0,7 0,03 Sr 5299 177

Mg 0,6 < 0,03 Ce 385 280

Ca 13,1 6,7 Y 87 41

ti 0,02 < 0,006 Pb 1169 1287

P 0,16 0,02 ga 9 < 10

H2O+ 5,0 8,5 Cr < 44 < 63

CO2 14,9 8,7 Cd < 0,7 < 0,7

SO3 0,01 0,002 As 60 147
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Foraminiferen, Filamente und schwebcrinoiden sowie echinodermenfragmen-
te und Nannofossilien (tOllMann, 1976a: 342) auf. im dünnschliff: pelagischer 
Wacke stone bis packestone, radiolarien-biomikrit (sMF-typ 3-rad.). es handelt 
sich um ein tiefmarines sediment, das mit geringer sedimentationsrate unterhalb 
der Kalzitkompensationstiefe abgelagert wurde.

Stratigraphie: oxfordium–Kimmeridgium.
ein leitgestein im bereich unterberg- und Göller-decke zwischen bunten Kal-

ken des unter- und Mitteljura und den tauglboden- sowie oberalmer schichten 
des oberjura (tithonium).

Vorkommen und Mächtigkeit: am hochkar als hellrot gefärbter, dünnbankiger ra-
diolarit über Klausschichten: ca. 20–40 m. im bereich der schmalzmauer (1.760    m, 
östliches hochkar): im hangenden wechsellagernd roter und grüner radiolarit 
mit allodapischen Kalkbrekzien und Kalksandsteinen der tauglboden-Formation.

Weitere Vorkommen: im Verband mit Jura-rotkalken am top des dachstein-
kalkes in lagunen-Fazies am südrand der Göller-decke, westlich hinterwildal-
pen, sowie in der Göller-decke s‘ Gwandl (Ne‘ Kleiner säusenstein) (nicht dar-
gestellt in der Karte).

107 Hallstätter Kalk (Oberes norium; Jurassische gleitscholle, Hoch-
mauer nW Schneekogel)

Lithologie: rote, graue, weiße oder verschiedenartige Farbschattierungen auf-
weisende mikritische, geschichtete, knollige, geflaserte oder massige Kalke mit 
überwiegend pelagischer Fauna (bivalven, ammoniten), tOllMann (1976a: 169). 
der norische hallstätter Kalk kann weiter in einen massigen hellkalk im liegenden 
und einen plattigen bis wellig-schichtigen rotkalk („hangendrotkalk“) unterglie-
dert werden (krystyn, 1974: abb. 1). letzterer weist subsolutions- und biotur-
bationsgefüge auf und beinhaltet die klassischen norischen ammonitenfundstel-
len. im jüngsten anteil (oberstes sevatium, Zone des Rhabdoceras suessi) kann 
er örtlich in einen grauen, knollig-geschichteten Kalk mit Mergellagen übergehen.

Stratigraphie: (Karnium)–Norium.

hochmauer = oberes Norium (sevatium) nach ammoniten: Metasibirites sp., 
Placites sp.; conodonten: Epigondolella bidentata (det. l. krystyn, Wien), sie-
he salek (1998: 120ff.).

Vorkommen und Mächtigkeit: die mikritischen hallstätter Kalke sind ein typisches 
element der hallstätter Zone, die im oberjura zusammen mit dem unterlagern-
den haselgebirge als deckschollen teils auf tirolische, teils auf juvavische un-
terlage eingeglitten ist. sPenGler (sPenGler & stiny, 1926b: 55–56) beschreibt 
bereits einen hellrötlichgrauen, ammoniten führenden hallstätter Kalk südlich 
Gamsforst, der sich in tektonisch ähnlicher position befindet, wie der von salek 
(1998: 116) erstbeschriebene block von buntem hallstätter Kalk auf der hoch-
mauer (2 km nordöstlich hinterwildalpen, etwa in 1.125 m seehöhe). bei letzte-
rem handelt es sich um einen undeutlich gebankten, leicht wellig-schichtigen, 
rosarot-ocker gefärbten, feinkörnigen Kalk, der einen auffälligen block auf der 
Kammhöhe zwischen hochschlag (Kote 1.197 m) und hegenstein (Kote 1.172 m) 
bildet. im dünnschliff: grauer Filamentmikrit (Mud- bis Wackestones mit fein ver-
teilten Filamenten, häufig auch (juvenilen) ammoniten, radiolarien, ostracoden, 
echinodermen, Foraminiferen und Gastropoden).

Weitere hallstätter Kalkblöcke im umfeld konnten nicht eindeutig (?anstehend 
bzw. ?Komponenten aus Gosaukonglomeraten resp. ?glaziale Findlinge) zugeord-
net werden. auffällig ist jedoch deren Nachbarschaft zu oberalmer schichten, die 
tatsächlich anstehen dürften.
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106 tauglboden-Formation
Lithologie: Graue, graugrüne, selten rote, dünnbankige Kieselkalke und plattige 

Kieselmergel mit zahlreichen radiolarien. Neben radiolariten sind klastische, aus 
dem kalkalpinen untergrund stammende karbonatische lagen eingeschaltet. die-
se bestehen aus laminierten silt- und Feinsandlagen und gradierten brekzien (tur-
bidite) oder aus Grobbrekzienbänken mit bis zu 0,5 m großen Komponenten (olist-
hostrome) (schlaGer & schlaGer, 1970: 3ff., schlaGer & schlaGer, 1973: 69ff.).

die am hochkar als jüngstes schichtglied im Kern der Juramulde, unterhalb 
der schmalzmauer und entlang deren nordwestlicher Fortsetzung auftretenden 
Gesteine entsprechen lithologisch als auch stratigraphisch und faziell weitest-
gehend den tauglboden schichten. sie setzen mit ersten, 10–20 cm mächtigen 
Karbonatsandsteinlagen und teils dickbankigen brekzien (Komponenten: haupt-
dolomit, dachsteinkalk, „oberrhätkalk“, gelblichweiße biomikrite, spiculite, un-
tergeordnet rot- und Filamentkalke des unter- bis Mitteljura), die mit den han-
gendsten partien des ruhpoldinger radiolarits wechsellagern, ein. darüber folgt 
am Nordostende der schmalzmauer eine bis zu 10 m mächtige, im unteren be-
reich massige brekzienlage. diese wird im hangenden von grau bis grünlichgrau, 
selten rötlichgrau gefärbten, gelblich anwitternden, überwiegend dünn ~3 bis 10 
cm gebankten und ebenflächig-plattigen, intern feingeschichteten Kieselkalken 
und mergeligen Kieselkalken überlagert (Fototafel 3, abb. Viii).

diese Karbonatsandsteine und brekzien wurden als kalkalpiner schutt ei-
ner hochzone als turbidite und als „debris flow“ in einem nördlich? vorgelager-
ten radiolarit-becken abgelagert. auch in den darüber folgenden Kieselkalken 
und mergeligen Kalken sind neben Glaukonit vielfach auch turbiditische struk-
turen nachweisbar. im dünnschliff: radiolarien führende biomikrite – Wackesto-
nes bis packestones. 

Stratigraphie: basis: oberstes oxfordium bis unteres Kimmeridgium. top: tekto-
nisch begrenzt, Kimmeridgium/tithonium?

Vorkommen und Mächtigkeit: die oben beschriebene schichtfolge ist als stratigra-
phisch jüngstes schichtglied in den aufrechten liegendschenkel einer gegen Nor-
den überkippten, enggepressten und durchscherten synklinale eingebunden. Ma-
ximale Mächtigkeit: ca. 30 bis 40 m.

105 Oberalmer Basiskonglomerat (allodapischer Kalk und Brekzie; 
Oberjura)

Lithologie: polymikt zusammengesetztes Konglomerat mit überwiegend gut ge-
rundeten und Kanten gerundeten, bis zu dezimeter großen kalkalpinen Kompo-
nenten (hauptdolomit, Kössen-Formation, untergeordnet auch hierlatzkalk und 
Klausschichten). im unterschied zur typlokalität (kühnel, 1929: 473–474) konn-
ten auf blatt eisenerz bisher keine hallstätter Kalk-Komponenten nachgewiesen 
werden. das oberalmer basiskonglomerat gelangte vermutlich als „debris flow“ in 
seinen späteren, tiefmarinen ablagerungsraum. auch die überlagernden oberal-
mer schichten (104) enthalten mehrere Meter mächtige olisthostrome vergleich-
barer Zusammensetzung.

Stratigraphie: oberjura (Kimmeridgium).
Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich der eiskögeln, südwestlich des 

stangl-Gipfels (1.592 m) diskordant über lagunärem dachsteinkalk (113) und 
Klausschichten (109). Mächtigkeit: ca. 20 m.

104 Oberalmer Schichten (Kimmeridgium–tithonium/Berriasium)

Lithologie: Graue oder hellbräunliche, häufig dunkle hornsteinknollen und horn-
steinlagen führende, ebenflächige, überwiegend wenige cm bis 10 cm gebankte, 
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mikritische Kalke mit tonigen belägen auf den schichtflächen (tOllMann, 1976a: 
355f.). Zahlreiche einschaltungen von barmsteinkalkbänken (tOllMann, 1976a: 
360–361) mit variablen Mächtigkeiten ([dm]–[m]) lassen die oberalmer schich-
ten von der ammergau-Formation (oberjura-aptychenschichten) unterscheiden 
(sPenGler, 1951: 323).

die dünnbankigen, pelagischen Kalke (Mikrite und feinlaminierte Kalksiltite) 
wurden in einem tiefmarinen becken abgelagert. im dünnschliff: radiolarien, 
calpionellen, Foraminiferen und schwebcrinoiden in mikritischer Matrix, letztere 
besteht vermutlich aus Nannoplankton (fenninGer & hOlzer, 1972: 75). Makro-
skopisch fallen aptychen auf (ablagerungsraum unterhalb der damaligen arago-
nit-Kompensationsgrenze).

die eingeschalteten barmsteinkalkbänke sind Karbonatturbidite und vermut-
lich auch „debris flows“. sie wurden von der plassenkalk-Karbonatplattform ge-
meinsam mit aufgearbeiteten hangsedimenten und lithoklasten obertriadischer 
bis mitteljurassischer schichtglieder in das becken eingeschüttet (Fototafel 3, 
abb. iX).

Fossilinhalt: aptychen, ammoniten (selten), radiolarien, schwammnadeln, cal-
pionellen, Foraminiferen, schwebcrinoiden, coccolithen.

Stratigraphie: oberjura (Kimmeridgium) bis unterkreide (berriasium).

Vorkommen und Mächtigkeit: am stangl (1.592 m): Über oberalmer basiskon-
glomerat (105) bzw. diskordant über dem lagunären dachsteinkalk (113). Mächtig-
keit: max. 300 m (bischofbaueralm). der Kontakt zum ursprünglich stratigraphisch 
auflagernden plassenkalk ist durch steilstehende, nördlich Wolfstein ca. 330° und 
am hüttstein W–e streichende störungen tektonisch überprägt.

auf der Nordflanke der hochmauer nordöstlich hinterwildalpen (ca. 1 km öst-
lich hochschlag (1.197 m) schlecht aufgeschlossen) in Form von harten, hornstein 
führenden, mittel- bis gelbgrau gefärbten, dm-gebankten Kalken (salek, 1998: 
145ff.). Mächtigkeit: maximal 10 bis 20 m.

103 Plassenkalk (lagune, riff- und riffschuttkalk; Oberstes Kimmerid-
gium–Berriasium)

Lithologie: sPenGler (sPenGler & stiny, 1926b: 63) beschreibt den plassenkalk 
an der Nordseite des Gosaubeckens von Gams als massigen, meist gelblichwei-
ßen bis hellroten, feinkristallinen, sehr reinen Kalk, der durch seine klotzigen Fels-
formen und außergewöhnlich glatten Wände der landschaft des unteren salzata-
les ein auffallendes Gepräge gibt (beilstein, torstein und arzberg).

innerhalb des plassenkalkes wird unterschieden:

•	 mikritischer	Plassenkalk	mit	Foraminiferen	und	Grünalgen	(innere	Lagune)

•	 oolitisch-peloidale	grainstones	(offene	Lagune)

•	 	Biointrasparite	(grainstones/rudstones)	mit	Resten	von	Gerüstbildnern,	Gast-
ropoden und intraklasten (riff-bereich)

die Faziestypen sind von tOllMann (1976a: 363–370) sowie von schlaGintWeit 
& eBli (1999: 386–388) beschrieben, wurden jedoch nicht konsequent im ganzen 
bereich des Kartenblattes differenziert.

der plassenkalk unmittelbar nördlich des Gosauvorkommens von Gams ist 
ausschließlich in riff- und riffschutt-Fazies entwickelt. an biogenen treten Ko-
rallen, hydrozoen (kOllMann, 1964: 81), typische Nerineen (Bittner, 1887b: 300) 
und bryozoen sowie echinodermen, bivalven und tubiphyten (Crescentiella mo-
rorensis) auf. im dünnschliff: bio- bzw. intrasparit, Framestone (neMes, 1994:    44). 
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teilweise (z.b. im bereich bretterbach) ist spätdiagenetische dolomitisierung 
nachweisbar. der plassenkalk setzt unterhalb des arzberges diskordant über la-
gunärem dachsteinkalk (113) und geringmächtigen Klausschichten (109) ein und 
verzahnt über Vorriffschuttkalke mit den oberalmer schichten (104) des unteren 
hanges und beckens. diese ursprüngliche Verzahnung wurde später jedoch über 
weite strecken durch störungen tektonisch zerschnitten. Vermutlich ist auch der 
sedimentäre Kontakt zum unterlagernden dachsteinkalk mit seiner rudimentär er-
haltenen älteren Jura-bedeckung tektonisch überprägt.

der zwischen den Gehöften Grabenbauer im Westen und schöfstein im osten 
entlang der südseite des Mendlingtales auftretende plassenkalk ist ausschließlich 
lagunär entwickelt (MOser, 2007), dies belegen dasycladalen und Foraminiferen 
(Clypeina jurassica, Salpingoporella annulata, Mohlerina basiliensis).

der plassenkalk ist auch ein hochwertiger rohstoff (siehe Kapitel 9, s. 149).

Stratigraphie: oberes Kimmeridgium–berriasium?

Vorkommen und Mächtigkeit: Geschätzt maximal 300 m nach vor- und intrago-
sauischer erosion (fauPl et al., 1987) und tektonischem Zuschnitt. der lagunäre 
plassenkalk südlich des Mendlingtales bildet das jüngste schichtglied im stirn-
bereich der unterberg-decke. er lagert als nur wenige Zehnermeter mächtiger 
Zug über geringmächtigen, stark tektonisierten oberalmer schichten (104) und 
ist teilweise mit älteren Gesteinen verschuppt.

6.1.2. Juvavisches Deckensystem

Mürzalpen-Decke

102 Haselgebirge (gips; Oberperm)

Lithologie: polymikte, tektonische brekzie oder „Mélange“ in steinsalzmatrix 
(45–85 Gew.-%) mit variablem ton- und siltgehalt sowie anhydrit. Komponenten 
([cm] bis [10er m]) meist aus teilen der ursprünglichen evaporit-abfolge (anhydrit, 
Karbonate, tonstein, silt- und sandsteine, selten Metavulkanite und Metapyro-
klastika) bzw. auch große Körper aus jüngeren sedimenten (trias bis Kreide), sie-
he sPötl (1988b, 1989). untergeordnet treten auch polyhalit und diverse K-, ca-, 
Mg-sulfate auf (schauBerGer, 1986). oberflächennah vorkommender Gips ent-
steht durch Wasseraufnahme, verbunden mit 50 prozentiger Volumszunahme aus 
anhydrit. durch auslaugung leicht löslicher salze und des „Gipshutes“ kommt es 
zur anreicherung der unlöslichen bestandteile (tone), die dann als „lebergebir-
ge“ bezeichnet werden. durch die abfuhr von löslichen evaporitmineralen durch 
das Grund- und bergwasser kommt es innerhalb des überlagernden deckgebir-
ges zur ausbildung von erdfällen, die das im untergrund anstehende haselge-
birge anzeigen.

die evaporite wurden innerhalb eines, im bereich des späteren sedimentations-
raumes der kalkalpinen Gesteine annähernd West–ost verlaufenden, kontinenta-
len riftsystems abgelagert. hier kam es bei aridem Klima zu periodischen Überflu-
tungen der progradierenden tethys. so entstand ein environment einer zentralen 
salzpfanne mit salzmarschen (Küsten-sabkha) und salztonebenen (playas) mit 
klastischen einschwemmungen randlicher schwemmfächer (sPötl, 1988b, 1989).

Stratigraphie: die stratigraphische einstufung mit hilfe palynologischer Metho-
den durch klaus (1953, 1965) ergab für einen Großteil des haselgebirges ein 
oberperm-alter. teile davon wurden jedoch erst in der untertrias gebildet und 
später mit den permischen evaporiten vermischt. Nachfolgende untersuchun-
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gen der schwefelisotope in den sulfatgesteinen des haselgebirges durch Pak 
& schauBerGer (1981) und sPötl	 (1988a,	b)	ergaben	mittlere	∂34S	Werte	von	
+11,4    ‰ cdt, die dem oberperm zugeordnet werden können, und eine zweite 
Gruppe von Messwerten mit einem Mittelwert von +25,3 ‰ cdt, die dem Grenz-
bereich untertrias/Mitteltrias zugeordnet werden können. die palynologischen 
daten von klaus stehen daher in guter Übereinstimmung mit den schwefeliso-
topen-daten späterer bearbeiter.

Vorkommen und Mächtigkeit: an der basis der oberostalpinen decken im be-
reich der mittleren und östlichen Kalkalpen in Form unzusammenhängender, 
unterschiedlich mächtiger, stockförmiger Körper – aufgrund seiner hohen Mo-
bilität auch an störungen in tektonisch höhere bereiche eindringend. Nach kris-
tan-tOllMann & tOllMann (1962: 19) tritt das permische haselgebirge als ältes-
tes schichtglied an der basis der Mürzalpen-decke meist im Grenzbereich zu den 
unterlagernden untertriadischen Werfener schichten oder auch innerhalb dieser 
auf und markiert den Verlauf der deckengrenze zur unterlagernden tirolisch-Nori-
schen decke. hier liegen die größten bekannten Vorkommen in der umgebung 
von tragöß-oberort, wo Gips abgebaut wird. die Gipskörper treten entlang der 
schubfläche zwischen Werfener schichten (132) und tektonisch auflagerndem 
Wettersteinkalk und Wettersteindolomit (86, 88) auf. hinweise auf haselgebirge 
liefern u.a. die hohen sulfatgehalte/leitfähigkeiten der dort austretenden Quell-
wässer (Jassing).

lösungserscheinungen bedingen, oft in Kombination mit mechanisch inkompe-
tenten Werfener schiefern (100, 132), bergzerreißungen und Felsgleitungen (be-
reich Griesmauer und trenchtling), rutschungen (unterhalb der heuschlagmauer) 
sowie erdfälle (östlich Grüner see; ca. 400 m nördlich der lamingalm (1.263    m), 
und nordöstlich der leobner hütte (1.582 m).

ein weiteres Vorkommen befindet sich innerhalb der Werfener schichten (132) 
im sockel des pfaffenstein (1.871 m) und markiert die Grenze zwischen der tiro-
lisch-Norischen decke und der auflagernden Mürzalpen-decke. die hangenden 
Werfener schiefer (100) und Kalke (99) sind mit der auflagernden Gutenstein-For-
mation (97, 98) und dem steinalm-/Wettersteinkalk/-dolomit (88–82) der Mürzal-
pen-decke stratigraphisch verbunden. die tektonische position des kleinen Gips-
vorkommens am steirischen erzberg (siehe seite 72–73) ist unklar.

99 Werfener Schichten (Kalkstein; untertrias)

100 Werfener Schichten (ton-/Siltstein u. quarzit. Sandstein; untertrias)

101 kleines Vorkommen von Haselgebirge (gips; Perm)

Lithologie: die Werfener schichten bestehen hauptsächlich aus gut geschich-
teten, quarzitischen, glimmerreichen silt-Feinsandsteinen und rötlich-violetten 
sowie grünen, grau-bräunlich verwitternden, reichlich hellglimmer führenden 
tonschiefern. im obersten abschnitt treten im idealfall Werfener Kalke auf, so-
fern sie – vermutlich tektonisch bedingt – nicht fehlen. im Grenzbereich zwi-
schen den mechanisch inkompetenteren Werfener schichten im liegenden und 
den wesentlich steiferen Karbonaten der Mitteltrias sind in zahlreichen profilen 
bewegungsbahnen angedeutet. unterschiede im tektonischen baustil zwischen 
den teilweise stark verfalteten Werfener Kalken und den darüber lagernden, 
nicht deformierten Mitteltrias-Karbonaten sind nur durch differentielle bewe-
gungen zwischen den beiden schichtfolgen erklärbar. diese haben jedoch eher 
den charakter einer schuppung und können nicht generell zur abtrennung der 
Mürzalpen-decke von der unterlagernden tirolisch-Norischen decke herange-
zogen werden.
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die gebankten [dm], ebenflächig bis welligschichtigen Werfener Kalke entwi-
ckeln sich unter Wechsellagerung aus den liegenden Werfener schiefern. Frisch 
sind sie meist scheckig blaugrau und violett gefärbt, verwittert hingegen braun. 
die Kalke zeigen zusätzlich wechselnde anteile an nicht karbonatischem detritus 
mit Korngrößen im silt-sandbereich. organismenanhäufungen (crinoiden, bival-
ven und Gastropoden) und oosparite treten häufig auf. im dünnschliff: biogen-
reiche sparite (oosparite und oobiosparite, biosparrudite – teilweise echinoder-
menspatkalke, untergeordnet Mikrite-dismikrite).

Fossilinhalt: bivalven, Gastropoden, brachiopoden, echinodermen, Foraminife-
ren, skleren, Fischzähne. Bittner (1886a: 389) beschreibt in der Kleinen Fölz bei 
eisenerz eine reiche Fossilfundstelle (bivalven und Gastropoden).

Ablagerungsraum und Faziestypen: sedimentstrukturen (rippel- und schräg-
schichtung, sturmlagen) belegen einen küstennahen, flachmarinen bis randma-
rinen, teilweise Gezeiten beeinflussten ablagerungsraum. die Werfener Kalke 
mit einzelnen terrigenkomponenten (Quarz, hellglimmer und Glaukonit) und bi-
valvenlumachellen wurden im Zuge fortschreitender transgression im bewegten 
Flachwasser abgelagert. 

Stratigraphie: untertrias.

Vorkommen und Mächtigkeit: die Werfener schichten treten am gesamten Kalkal-
pen-südrand (bis 500 m mächtig nach sPenGler & stiny, 1926b: 37) in der tiro-
lisch-Norischen decke im liegenden und der Mürzalpen-decke im hangenden 
mit haselgebirge (102) als deckengrenzenscheider auf. Größte Mächtigkeit in der 
Mürzalpen-decke im sockelbereich des Kaiserschild und pfaffenstein: ca. 250 m 
(davon 80 m Werfener Kalke im hangenden).

die Mächtigkeit der Werfener schichten nimmt durch den vermuteten schräg-
zuschnitt der Mürzalpen-decke nach süden rasch ab, bis schließlich der ladini-
sche Wettersteinkalk den Werfener schichten der tirolisch-Norischen decke un-
mittelbar tektonisch auflagert.

Weitere Vorkommen befinden sich entlang interner schuppenbahnen, wie nörd-
lich und nordwestlich sackwiesensee, im bereich der hörndlalm und entlang 
tiefgreifender störungszonen wie des seMp-systems am turm nördlich stadurz 
(1.706 m). auch der Verlauf der nördlichen deckengrenze zwischen der Mürzal-
pen-decke und der unterlagernden Göller-decke wird ab dem brunntal nach os-
ten durch geringmächtige späne von haselgebirge und Werfener schichten mar-
kiert.

97, 98 gutenstein-Formation (dunkler, dünnbankiger Kalk / dunkler, la-
minierter, dolomitischer Kalk u. Dolomit, Brekzien; unteres bis Mitt-
leres Anisium)

Stratigraphie: aegeum? bis unteres pelsonium.

innerhalb der Mürzalpen-decke werden im hochschwabgebiet zwei entwick-
lungen (nördliche und südliche) des „Gutensteiner Niveaus“ unterschieden:

nördliche Entwicklung

im sockel des Mieskogels, hochtürnach und riegerin gehen die Werfener 
schichten (99, 100) in bis zu 100 m mächtige Flaserkalke und darauf folgende ca. 
90 m mächtige dunkle, dünnbankige Kalke über.

Flaserkalke
dünnschichtig-flaserige, mittelgraue, oft brekziöse, etwas feinsandige, dolo-

mitische, bis 100 m mächtige Kalke mit einschaltungen mittel- bis dunkelgrauer 
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dolomite und dolomitbrekzien. Vereinzelt wurden crinoidenspreu und kleine bi-
valvenschälchen beobachtet.

diese Kalke folgen nordöstlich Gschöder bzw. südwestlich Weichselboden über 
Werfener schichten (99, 100) und einem geringmächtigen, ockergelb gefärbten, 
siltig-feinsandigen, z.t. dolomitisch entwickelten schieferhorizont, sowie gele-
gentlich auftretenden rauwacken. im hangenden gehen die Flaserkalke in dunk-
le Kalke vom typus „Gutensteiner Kalk“ über.

Ablagerungsraum und Faziestypen: Flaserschichtung, Gipspseudomorphosen, 
Fossilarmut (lebensfeindliches salinares Milieu) und sterile (pel)mikrite bis dis-
mikrite mit Wühlgefügen sowie dolomitisch-kalkige brekzien, seltener auch rau-
wacken, lassen an eine Zuordnung der Flaserkalke in richtung reichenhall-For-
mation denken (Frisch, 1975: 100; henrich & Mirsal, 1982: 97; sPötl, 1988c: 
153–168.). dies spricht für einen lebensfeindlichen, hypersalinaren ablagerungs-
raum des inter- bis supratidal mit gelegentlichen schüttungen von feinem detri-
tus aus einem kristallinen hinterland.

Dunkle, dünnbankige Kalke
rund 90 m mächtige Wechselfolgen gut dm-gebankter, dunkelgrauer dolomi-

te und Kalke mit crinoiden und bivalven und gelegentlichen Feinschichtungsge-
fügen sind am Wandfuß der riegerin-ostflanke (hochleiten–riegerinschütt), des 
türnachstockes (süd- und ostflanke im salzatal), des Weichselbodener Miesko-
gels (saatstatt–bromerleiten) und des Gschöderer Mieskogels (schwaigerwald) 
entwickelt. im dünnschliff: Grain- bis Mudstones mit pellets (?fecal pellets), z.t. 
mit ostracoden oder Foraminiferenschalen.

Ablagerungsraum und Faziestypen: die dunkle sedimentfarbe und das feinkörnige 
sediment (biopelsparite bis -mikrite) sprechen für ein ruhiges, sauerstoffarmes, 
eingeschränkt reduzierendes Milieu mit bivalven, echinodermen, kleinen Gastro-
poden und vereinzelt Foraminiferen.

Südliche Entwicklung

im süden des hochschwabgebietes – aflenz, trawiestal, Josertal, Jas-
sing-sonnschienplateau, pfaffenstein, hochblaser – werden die Werfener schich-
ten (99, 100) von bis zu ca. 150 m mächtigen, dunklen dolomiten (teilweise algen-
laminite) und brekzien überlagert (im sockelbereich des sonnschienplateaus – am 
Kulmsteig bis 300 m – durch Verschnitteffekt abnorm mächtig).

Dunkle, laminierte Dolomite und Brekzien
dunkelgraue, bläulichgrau anwitternde, kompakt wirkende, teilweise kalkige 

dolomite im bereich eisenerz, Jassing, Josertal, trawiestal und aflenz. bei guten 
aufschlussverhältnissen sind bankung [dm] und interne Feinschichtung bis la-
mination in den dolomitloferiten erkennbar. im stratigraphisch hangenden fallen 
hellgraue algenlaminite mit birdseyes und laminoiden Fenstergefügen auf. aus-
geprägte algenlaminite sind am Forstweg auf die häuselalm in unmittelbarer um-
gebung der hütte aufgeschlossen.

Neben laminierten dolomiten und dolomit-loferiten tritt eine intraformatio-
nelle, teilweise matrixgestützte brekzie mit angularen dolomitkomponenten und 
gelblichen rauwacken (?) in einer stärker kalkigen, dunkelgrau gefärbten, mikri-
tischen Grundmasse auf. typisch sind unregelmäßig begrenzte, durch blockze-
ment verfüllte hohlräume (?gelöste evaporite). eindrucksvolle Vorkommen dieser 
mit variabler Mächtigkeit in den dolomiten eingeschalteten brekzie finden sich am 
nördlichen Wandfuß des pfaffenstein zwischen bösschüttgraben und seeau. ein 
davon abweichender typus einer korngestützten brekzie mit polymikten, angula-
ren, schlecht sortierten dunklen und hellen dolomiten sowie grünen und rot-vio-
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letten Werfener schiefer Komponenten in gelblich-grünlicher sandiger Matrix be-
findet sich am Westrand des benachbarten Kartenblattes ÖK102 aflenz. dieser 
ist vermutlich das produkt eines jüngeren erosionsereignisses nach ablagerung 
zumindest eines teiles der dolomite.

Ablagerungsraum: abgeschlossene lagune und Küstentümpel mit eingeschränk-
ter Wasserzirkulation sowie Fossilarmut (selten stark mikritisierte Foraminiferen) 
sprechen für eingeschränkte, möglicherweise hypersalinare sedimentationsbe-
dingungen im supratidalen bereich mit loferiten.

Dunkle Kalke

 dünn- bis mittelbankige, ebenflächig-welligschichtige, dunkelgraue bis schwar-
ze, blaugrau anwitternde Kalke mit echinodermenresten und sandigen dolomit-
lagen [mehrere cm] bzw. schmitzen. im dünnschliff: Mud- bis Wackestones mit 
bioturbations und Kotpillen, zudem echinodermenreste, ostracoden, feiner mik-
ritisierter biodetritus und Foraminiferen (Pilammina densa).

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich der südflanke des hochschwabmassivs 
im hangenden der dunklen dolomite: max. 20 m Mächtigkeit.

Neben den beschriebenen dunklen Kalken kommen auch hellgraue, mittelban-
kige bis massige Kalke mit meist nur mehr geringmächtigen, dunkelgrauen do-
lomitschmitzen	(≤	1	cm)	und	Stylolithen	vor.	Teilweise	treten	in	diesen	große,	mit	
dicken dolomitsäumen umgebene oder teilweise in dolomit umgewandelte horn-
steinknollen auf. im dünnschliff: bioturbierte, Kotpillen führende mud-wackesto-
nes mit schlecht erhaltenen, meist mikritisierten dasycladalenresten.

obwohl diese Kalke große Ähnlichkeit mit den dunklen, bioturbierten Kalken 
des Gutensteiner Niveaus haben, wäre zu überlegen, sie als basalen teil der han-
genden steinalm-Formation (96) anzusprechen.

Ablagerungsraum: siehe dunkle Kalke / Nördliche entwicklung.

96 Steinalm-Formation (hell-/dunkelgrauer, lagunärer Kalk; Mittleres 
Anisium)

Lithologie: Mittel-hellgrauer, dickbankiger, ebenflächiger Kalk (Pia, 1930; tOll-
Mann, 1976a). differenzieren lassen sich gut ausgewaschene biosparite (grainsto-
ne bis rudstone) mit dasycladalen und onkoiden sowie mikritische bis mikrospa-
ritische peloid und Foraminiferen führende Kalke. die liegenden anteile über den 
dunklen Kalken und dolomiten der Gutenstein-Formation sind bei meist gleicher 
fazieller ausbildung dunkel-mittelgrau gefärbt.

im bereich pfaffenstein und bretteraumauer im südwesten des hochschwab-
gebietes sind teile des stratigraphisch liegenden steinalmkalkes als spatkalke 
(biosparite/Grainstone mit überwiegend echinodermenspat – teilweise stachel 
erkennbar) oder als vielfältig zusammengesetzte biogenschuttkalke (biosparite 
bis biointrasparrudite mit seltenen Gerüstbildnern) ausgebildet. in beiden Fazi-
estypen ist ein geringer anteil an teilweise gut gerundeten, nicht karbonatischen 
Mineralkörnern in sand- und siltgröße nachweisbar.

Fossilinhalt: dasycladaceen mit den typischen arten Physoporella pauciforata, 
Physoporella dissita, Poncetella hexaster (det. o. PirOs, budapest); Foraminife-
ren und crinoidenbruchstücke. 

Ablagerungsraum und Faziestypen: der überwiegende anteil der steinalm-Forma-
tion wurde in einer lagune mit geringer Wassertiefe und bereichen wechselnder 
strömung (subtidal) abgelagert. Weiters können bereiche eines teilweise trocken-
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fallenden hochwattes (intertidal bis supratidal) differenziert werden. die Fazies-
typen wiederholen sich teils zyklisch, anzeichen längeren trockenfallens (bunte 
pelite, lösungshohlräume) wurden nicht beobachtet.

als besonderheit kommen im Norden des hochschwabgebietes (Wandfuß der 
riegerin und nördlich leopoldsteiner see) im hangschutt unter der steinalm-For-
mation blassrosa bis gelblichgrau gefärbte crinoidenspat führende Kalke vor. 
Vergleichbare Kalktypen finden sich am Jagdsteig von der hinteren seeau in die 
Gerstbrein in 920 m und am Kaiserschild unterhalb der „sandgrube“ innerhalb 
des basalen dunkelgrauen steinalmkalkes als bankparallele einschaltungen oder 
spalten- und hohlraumfüllungen (Fototafel 4, abb. X, Xi) gemeinsam mit aufgear-
beiteten dolomitklasten („Gutensteiner dolomit“). sowohl aus den crinoidenspat 
führenden Kalken der Gerstbrein und unterhalb der „sandgrube“, als auch aus 
dem Material aus dem hangschutt, konnten conodonten des pelsonium (Neo-
gondolella bifurcata, Neogondolella bulgarica, Nicoraella kockeli (det. l. krystyn, 
Wien) gewonnen werden.

dieser buntkalk stellt eine (hallstätter) schwellenfazies dar, die ursprünglich 
im stratigraphisch hangenden der steinalm-Formation abgelagert wurde und 
teilweise entlang von spalten in diese eingedrungen ist. Vermutlich verzahnte er 
ursprünglich lateral mit dem im becken abgelagerten, anisischen Knollenkalk der 
reifling-Formation (95) und ist daher zeitgleich entstanden. diese, nach der reif-
linger Wende entstandene schwelle, ist vermutlich auch die Quelle für den bunten 
Karbonatschlamm der sonnschien-Formation (92), die im Fassanium, im Zuge ei-
ner tektonischen inversion des beckens, als debrit in das reiflinger (Grafensteig) 
becken geschüttet wurde.

aufgrund der lückenhaften erhaltung dieses buntkalkes und der meist nur 
schwer zugänglichen Wandbereiche, konnte die steinalm-Formation über weite 
bereiche nicht vom auflagernden Wettersteinkalk in lagunen-Fazies abgetrennt 
werden. die tatsache, dass in spalten innerhalb der steinalm-Formation reste 
eines bunten schwellensedimentes erhalten sind, dieses aber sonst vollständig 
abgetragen wurde, spricht jedoch für eine tektonisch bedingte anhebung des ab-
lagerungsraumes, die im Fassanium stattgefunden haben könnte. dabei wurde 
ein Großteil des bunten Karbonatschlammes aus dem bereich der schwellenzo-
ne in Form von debriten in das angrenzende becken transportiert. auf den neu 
entstandenen hochzonen konnte sich in der Folge die ladinisch-unterkarnische 
Wettersteinkalk-Karbonatplattform entwickeln.

Stratigraphie: pelsonium.

Vorkommen und Mächtigkeit: am südrand des hochschwabgebietes wird der 
steinalmkalk (s. str.) von beckensedimenten überlagert. die Mächtigkeit und seine 
auf das anisium beschränkte stratigraphische reichweite sind daher gut fassbar 
und definieren die steinalm-Formation. Mächtigkeit: südseite des hochschwab 
(bereich Frauenmauer–Gsollmauer): max. 80–100 m.

im bereich der mächtigen Karbonatplattformen (z.b. nördliches hochschwab-
gebiet) besteht jedoch scheinbar ein Übergang von anisischem steinalmkalk in 
den hangenden lagunären, ladinisch bis unterkarnischen Wettersteinkalk. eine 
trennung der beiden lithologisch ähnlich ausgebildeten lagunären Kalke ist da-
her nur auf biostratigraphischem Weg in Verbindung mit zahlreichen proben an-
satzweise möglich. die abtrennung des steinalmkalkes als Formation ist jedoch 
nicht gerechtfertigt. Von Pia (1930: 16) wurde daher für solche anisoladinischen 
diploporenkalke der begriff „steinalm-Wettersteinkalk“ eingeführt. Mächtigkeit: 
riegerin, hochtürnach und Mieskogel: max. 150 m.
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95 reifling-Formation (Knollenkalk-Member, dunkelgrauer, pelag. Knol-
lenkalk; Mittleres Anisium–unteres ladinium)

Lithologie: hornstein führender, gebankter [cm bis dm], schwarzer, knollig-wel-
ligschichtiger mikritischer Kalk bis hornsteinflaserkalk in lithologischer analogie 
zum Knollenkalk-Member der reifling-Formation in der sulzbach-decke (124). 
als pelagisches sediment wurde er in einem tieferen becken (weit) unterhalb der 
Wellenbasis abgelagert. im dünnschliff: Mud- Wackestone, biomikrit mit pelagi-
schen organismen (radiolarien, Filamente, conodonten).

am südrand des hochschwabmassivs setzt der Knollenkalk über der stein-
alm-Formation über einer scharf ausgebildeten, deutlich sichtbaren Kontaktfläche 
ein. im sockel der Griesmauer befindet sich im liegenden des buntdolomits (93, 
94) ein lithologisch und stratigraphisch vergleichbarer, dolomitischer Knollenkalk, 
der – bei fehlender steinalm-Formation – im hangenden der Gutenstein-Forma-
tion (dololaminit) einsetzt.

Nordwestlich des lamingsattels (1.677 m) ist im Kontakt zur Gutenstein-Forma-
tion ein dunkelgrauer, schwarze hornsteinbruchstücke führender, kieseliger do-
lomit aufgeschlossen (95). die darin enthaltenen hornsteinbruchstücke und die 
strukturlose Mikritmatrix sprechen für einen debrit, der durch Zergleiten eines be-
reits teilweise lithifizierten, schwarze hornsteinknollen führenden Knollenkalkes 
entstanden sein könnte. conodonten belegen oberes anisium. dieses abgleiten 
könnte zeitgleich mit den umlagerungsprozessen innerhalb der sonnschien-For-
mation (92) stattgefunden haben. 

im hangenden wird der Knollenkalk im sockelbereich der Griesmauer von ei-
nem bunten, laminierten dolomit, der schwarze hornsteinbruchstücke und im 
oberen abschnitt dolomitklasten enthält, überlagert (93, 94). die Grenze zwischen 
den beiden einheiten ist im bereich der Griesmauer als mehrere Meter breite Über-
gangszone ausgebildet.

im bereich des östlichen sonnschienplateaus wird der hornsteinflaser-Knol-
lenkalk im profil hocheck von den bunten Kalken der sonnschien-Formation 
(92) überlagert. der Kontakt zwischen den beiden einheiten ist an dieser stelle 
scharf ausgebildet und im Gelände aufgrund des lithologischen Kontrastes sehr 
gut sichtbar. 

Stratigraphie: oberstes pelsonium bis Fassanium.

das einsetzen der sedimentation über seichtwassersedimenten des oberen 
anisium erfolgte im Zuge der reiflinger Wende (schlaGer & schöllnBerGer, 
1975: 169) im obersten pelsonium. das Mindestalter der hangendgrenze kann 
über die jüngsten conodontenstratigraphischen daten aus der sonnschien-For-
mation nur ungenau mit Fassanium angegeben werden. conodontenalter von der 
basis des Grafensteigkalkes ergeben eine vergleichbare stratigraphische reich-
weite. im Vergleich mit dem profil durch die reifling-Formation der sulzbach-de-
cke am scheibenberg (pelsonium–illyrium) scheint der Knollenkalk der Mürzal-
pen-decke eine geringfügig größere zeitliche reichweite zu besitzen.

Vorkommen und Mächtigkeit: Maximal 20 bis 30 m.

93 Bunter, laminierter Dolomit mit Dolomitklasten

94 mit schwarzen Hornstein-Bruchstücken darin

Lithologie: Mittel- bis gelblichgrau und graurosa, intern feinlaminierter, teilwei-
se brekziöser (spätdiagenetischer) dolomit (Fototafel 4, abb. Xii) mit resedimen-
tierten, (teil-)lithifizierten sedimentklasten, bruchstücken von Zementausklei-
dungen und schwarzen hornsteinknollen sowie hellen dolomitklasten. letztere 
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erreichen im hangenden mehrere dezimeter und bilden eine korngestützte brek-
zie mit bunter, mikritischer dolomitmatrix. diese charakteristika sind typisch für 
„debris flow“-ablagerungen.

der Kontakt zum unterlagernden, schwarzen Knollenkalk der reifling-Formation 
ist unscharf – dieser geht unter Verlust der schichtung in einen bereits dolomit-
klasten führenden, dunkelgrauen bis schwarzen debrit über, der gegen das han-
gende die beschriebene gelblichgraue bis graurosa Färbung annimmt – offenbar 
gleitet der hangende teil des Knollenkalkes mit dem darüber folgenden debrit ab 
und vermischt sich teilweise mit diesem. auch ein teil der schwarzen hornstein-
knollen könnte so aus dem liegenden Knollenkalk aufgenommen und als Klasten 
in den überlagernden debrit eingebaut worden sein.

im hangenden wird der debrit von Wettersteindolomit und Wettersteinkalk in 
Vorriff-Fazies überlagert und scheint mit diesem, zumindest in der südostflanke 
des Griesmauerkogels (2.034 m), zu verzahnen. dafür spricht, dass die im obers-
ten abschnitt des buntdolomits auftretenden, großen dolomitklasten eine dem 
Vorriff-bereich entsprechende Fazies besitzen.

Stratigraphie: illyrium–Fassanium, mit conodonten (schafgraben, NW laming-
alm (1.263 m) – Paragondolella excels, Gladigondolella tethydi; NW lamingsattel 
(1.677 m) – Neogondolella cornuta, det. l. krystyn, Wien) belegt.

das Gestein weist in seinem ablagerungsmechanismus, seiner zeitlichen reich-
weite und position innerhalb der schichtfolge große Ähnlichkeit mit der sonn-
schien-Formation (92) auf und ist vermutlich deren südliches Äquivalent. Wie bei 
der sonnschien-Formation entspricht das über die conodonten ermittelte alter 
jedoch nicht dem sedimentationsalter. die umlagerung älterer, erst teilweise ver-
festigter, grauer und bunter Karbonatschlämme (pelsonium?, illyrium–Fassanium) 
erfolgte vermutlich erst im Fassanium.

Vorkommen und Mächtigkeit: Östliche Flanke der Griesmauer zwischen Griesmau-
erkogel im südwesten und der heuschlagmauer im Nordosten unmittelbar west-
lich der lamingalm. Mächtigkeit: 40 bis 60? m.

92 Sonnschien-Formation (hellgraue u. bunte Debrite; Mittleres Anisi-
um–unteres ladinium)

Typlokalität: sonnschienplateau zwischen bärnsbodenalm (W) und sackwiesen-
alm (o) auf ÖK101 eisenerz (Bryda, 2003, 2009).

Lithologie: bunter (weiß-hellgrau bis gelblichgrau, teilweise intensiv rosa), mi-
kritischer, selten mittelbankiger, knollig-welligschichtiger, meist dickbankig bis 
massiger Kalk. die dickbankigen und massigen typen zeigen die für resedimen-
te (intraformationelle brekzien) und darin abgelaufene Gleitvorgänge (z.b. simple 
shear deformierte sheetcracks, soft sediment deformation) typischen sediment-
strukturen. Überwiegend hemipelagische bis pelagische Komponenten (bunte bis 
hellgraue Mikrite, teilweise Filamente und radiolarien führend) bilden entweder 
ein korngestütztes Gerüst, dessen hohlräume durch mehrere Generationen aus 
dunklen Faserzementen oder resedimenten verfüllt sind, oder die Komponenten 
sind in vergleichbare Mikrite oder in eine Grundmasse aus bräunlich gelb gefärb-
tem, stark kieseligem, tuffitverdächtigem Material eingebettet. Zerbrochene, um-
gelagerte Zementkrusten treten häufig auf. Neben intraformationellen brekzien = 
intraklasten aus teilweise oder vollständig lithifizierten Kalkschlämmen und tuf-
fiten, sind auch lithoklasten aus dem liegenden Gutensteiner dolomit (bis me-
tergroße Komponenten) und möglicherweise steinalmkalk zu erkennen (Fotota-
fel 5, abb. Xiii).
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aufgrund der beschriebenen Merkmale ist die sonnschien-Formation als „de-
bris flow“-sediment einzustufen, das von einem höheren bereich des Kontinen-
talabhanges abgerutscht, und in schlammströmen, Muren und sich daraus entwi-
ckelnden turbiditen in tiefere beckenbereiche verfrachtet worden ist. der slump 
und „debris flow“-charakter des sedimentes sowie der schutt stratigraphisch tie-
ferer Gesteine lässt auf ein ausgeprägtes relief innerhalb des ablagerungsrau-
mes der sonnschien-Formation schließen. dieses wurde mit großer Wahrschein-
lichkeit durch unterschiedliche absenkungen an störungen im Zusammenhang 
mit der ausbildung des passiven Kontinentalrandes des Meliata-hallstatt-ozeans 
angelegt. auch große salzdiapire aus dem permischen haselgebirge (102) könn-
ten lokal beigetragen haben. die sonnschien-Formation setzt entweder entlang 
eines präexistenten reliefs diskordant über der unterlagernden steinalm- und 
Gutenstein-Formation, oder scheinbar konkordant über dem schwarzen Knollen-
kalk (95) der basalen reifling-Formation ein. im hangenden verzahnt die sonn-
schien-Formation mit dem allodapischen Grafensteigkalk (89).

Fossilinhalt: selten schlecht erhaltene cephalopoden, Filamente, radiolarien, 
conodonten.

Stratigraphie: sedimentationsalter: Grenzbereich Fassanium/langobardium; co-
nodonten belegen pelsonium–Fassanium.

die aus der sonnschien-Formation gewonnene conodontenfauna zeigt eine 
breite altersverteilung vom pelsonium bis in das Fassanium.

die aus der sonnschien-Formation gewonnenen conodonten konnten in den 
Zeitbereich vom pelsonium bis in das Fassanium eingestuft werden. die breite 
altersverteilung ist vermutlich auf conodonten zurückzuführen, die aus älteren, 
aufgearbeiteten rotschlämmen stammen. die conodontenfauna zeigt daher die 
altersverteilung der umgelagerten Karbonatschlämme, nicht aber das eigentli-
che sedimentationsalter der sonnschien-Formation an. Wie der stratigraphische 
Kontakt der sonnschien-Formation mit dem liegenden Knollenkalk (pelsonium bis 
illyrium) der basalen reifling-Formation (95) im profil hocheck (östliches sonn-
schienplateau) zeigt, wurde die sonnschien-Formation vermutlich im Zuge einer 
tektonisch bedingten reliefumkehr frühestens im Grenzbereich illyrium/Fassa-
nium abgelagert. auf den im Zuge dieser reliefumkehr entstandenen hochzo-
nen setzte kurze Zeit später das riffwachstum der Wettersteinkalk-plattform ein.

Vorkommen und Mächtigkeit: am hocheck (sW sackwiesensee) sowie entlang des 
Weges von der sonnschienalm zur hörndlalm und zur bärnsbodenalm. Mächtig-
keit: ca. 40 m. Wie die von den reiflinger Knollenkalken in den Grafensteigkalk 
durchlaufenden profile (nördlich sackwaldboden, ÖK102 aflenz) zeigen, ist die 
sonnschien-Formation nicht überall vorhanden. ihr Vorkommen scheint paleo-
geographisch an jene hochzonen gebunden, die auch im Verlauf des oberen la-
dinium und unteren Karnium die Wachstumszentren der Wettersteinkalk-Karbo-
natplattform dargestellt haben.

89 grafensteigkalk (grauer, allodapischer Kalk mit Hornsteinen; unteres 
ladinium–unteres Karnium)

90 bunte, teilweise allodapische Kalklagen darin

91 tuffitlage im grafensteigkalk

Lithologie: Gebankter [cm bis dm], ebenflächig bis knollig-welligschichtiger, 
meist mittel- bis dunkelgrau gefärbter, z.t. hornsteinknollen und hornsteinla-
gen führender, allodapischer Kalk. Gesteinsfarbe, bankungsdicke und horn-
steinführung variieren mit dem biogenschuttgehalt. hellgraue typen haben oft 
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gradierte biogenschuttlagen, bilden dickere bänke und sind geringer verkieselt. 
dunkelgraue typen sind stärker verkieselt und meist knollig-welligschichtig. Zu-
dem existieren schwarze Filamentmikrite, bzw. auch gelblichgrau bis rosa, teils 
ammoniten führende Kalke. der Grafensteigkalk (hOheneGGer & lein, 1977) 
stellt einen unterbegriff der reifling-Formation dar. Vom reiflinger Kalk s. str. 
unterscheidet er sich durch seine ebenflächigkeit, vom Göstlinger Kalk in der 
Fauna und den allodapischen schüttungen und von den reiflinger bankkal-
ken der westlichen Nordkalkalpen durch seine hornsteinführung  (hOheneGGer 
& lein, 1977: 212).

der Grafensteigkalk wurde im Übergangsbereich des unteren hanges der Wet-
tersteinkalk-Karbonatplattform zum vorgelagerten becken als alternierende ab-
folge gravitativ transportierter hemipelagisch/pelagischer sedimente abgelagert. 
Gradierte schuttlagen mit umgelagerten biogenen des oberen hang- und platt-
formbereiches und intraklasten der hangsedimente werden Karbonatturbiditen 
zugeordnet. bei den pelagisch beeinflussten sedimenten handelt es sich um 
dunkel- bis mittelgraue, radiolarien und Filament führende Mikrite und Wacke-
stones. dickere (bis 2 m), teilweise intensiv graurosa bis rosa gefärbte Kalkbänke 
bestehen aus Karbonatschlamm (Mikrit, Wackestone) und intraklasten, die ver-
mutlich von höher gelegenen teilen des hanges gravitativ in das becken trans-
portiert worden sind (90). der im sockelbereich der Griesmauer (Griesmauerko-
gel, 2.084 m) und leobner Mauer (1.870 m) sowie untergeordnet am westlichen 
Wandfuß des pribitz (1.579 m) im liegenden abschnitt des Wettersteinkalkes in 
riffnaher hangfazies (86) auftretende, graue und bunte allodapische Kalk unter-
scheidet sich vom Grafensteigkalk durch einen signifikant höheren anteil an hel-
lem hang- und plattformschutt.

innerhalb des Grafensteigkalkes und der „rifffernen hangfazies“ (87) treten 
(?unter bzw. oberladinische) tuffite als gelblich-grünlich gefärbte bankzwischen-
mittel bzw. in selteneren Fällen als bis dm-mächtige grün-weiß gebänderte la-
gen auf. Nennenswert sind Vorkommen (91) am südlichen Wandfuß der leobner 
Mauer [ca. 20 cm] und südlich des Kleinen ebenstein (1.943 m) [ca. 30–40 cm].

Fossilinhalt: selten cephalopoden, häufig Filamente, radiolarien, conodonten, 
biogenschutt der Karbonatplattform und des oberen hangbereiches.

Stratigraphie: Fassanium bis unterstes Julium.

der Grafensteigkalk setzt mit auftreten der ersten, dunkel-hellgrau gefärb-
ten Kalkbank mit Karbonatturbiditlagen (allodapischer Kalk) über dem Knollen-
kalk-Member (95) der reifling-Formation oder über der sonnschien-Formation 
(92) ein. dieses Niveau konnte mit conodonten in den Grenzbereich Fassanium/
langobardium eingestuft werden. im hangenden geht der Grafensteigkalk in den 
Wettersteinkalk der rifffernen hangfazies (87) über.

Vorkommen und Mächtigkeit: Generelle Mächtigkeit max. 100 m; im bereich der 
Gsollmauer max. 250 m. der Grafensteigkalk ist aufgrund seiner, im Vergleich 
zu den riff- und Vorriffsedimenten der Wettersteinkalk-plattform, besseren de-
formierbarkeit teilweise verfaltet und verschuppt. im Übergangsbereich zu den 
Vorriffsedimenten ist in vielen profilen zumindest eine tektonische Überprägung 
sichtbar.

(88 – 83) Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform

Begriffsfassung: ursprünglich von GüMBel (1861: 221) eingeführt, werden un-
ter diesem begriff heute alle Kalke der seichtwasserkarbonatplattform des la-
dinium bis unteren Karnium (Julium) innerhalb der Nördlichen Kalkalpen zusam-
mengefasst.
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sPenGler & stiny (1926b: 47, 48) vermuteten aufgrund von Fossilfunden eine 
stratigraphische reichweite der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform vom 
anisium bis in das unterste Karnium. in der Frühphase der kalkalpinen litho- und 
biostratigraphie war es jedoch noch nicht möglich, den in lagunärer Fazies entwi-
ckelten, oberanisischen anteil der Karbonatplattform als steinalm-Formation ab-
zutrennen. auch heute kann die oberanisische steinalm-Formation im zentralen 
bereich der Karbonatplattform nur biostratigraphisch, mit hilfe von dasyclada-
len (Grünalgen), vom ladinischen Wettersteinkalk in lagunen-Fazies abgetrennt 
werden. allerdings konnten in diesem bereich in mehreren profilen reste von rot 
bis rosa gefärbten, crinoidenstielglieder führenden schwellensedimenten gefun-
den werden, die als deutlicher hinweis auf eine schichtlücke in der schichtfolge 
der steinalm/Wetterstein-Karbonatplattform gewertet werden müssen (siehe 96). 
sPenGler & stiny (1926b: 48) geben für die Wettersteinkalk-Karbonatplattform, 
unter einbeziehung des anisischen anteiles der schichtfolge, im ostteil des hoch-
schwabgebietes (Zeller staritzen, bereits ÖK102 aflenz) eine Mindestmächtigkeit 
von 1.000 m an. dieser Wert erscheint auch aus heutiger sicht realistisch – die 
ursprüngliche Mächtigkeit der Karbonatplattform ist aufgrund der unvollständigen 
profile und intensiven tektonik jedoch schwer abzuschätzen.

im folgenden abschnitt wird der begriff „Wettersteinkalk“ in Verbindung mit der 
entsprechenden Fazieszone verwendet (Vorriff-, riff-, lagunen-Fazies). in den Fäl-
len, wo die Karbonatplattform einen gesicherten oder vermuteten anisischen an-
teil enthält, der aufgrund fehlender beckensedimente kartierungstechnisch nicht 
vom ladinisch-cordevolischen Wettersteinkalk/-dolomit abgetrennt werden kann, 
wird der begriff steinalm/Wettersteinkalk/-dolomit verwendet und, wenn möglich, 
um die Fazieszone erweitert. der Wettersteindolomit ist zum überwiegenden teil 
durch eine erst spätdiagenetisch erfolgte, die Fazieszonen übergreifende dolomi-
tisierung aus dem Wettersteinkalk hervorgegangen. im folgenden abschnitt wer-
den die verschiedenen Karbonatgesteine innerhalb der Faziesbereiche der Wet-
tersteinkalk-Karbonatplattform genauer beschrieben.

88 Wettersteindolomit, riff- und Hangfazies (ladinium–unteres  Karnium)

Lithologie und Genese: dunkel bis hellgrauer, zuckerkörniger, spätdiagenetisch 
entstandener dolomit mit nur mehr schemenhaft, durch Zementgenerationen er-
füllte hohlräume, identifizierbare rifforganismen. im Gelände durch kleinstücki-
gen Zerfall bei hohem oberflächenabfluss eindeutig vom Wettersteinkalk zu un-
terscheiden.

Stratigraphie: ladinium bis unteres Karnium.

Vorkommen und Mächtigkeit: bisher konnte die Verteilung der Wettersteindolomit-
körper innerhalb des bekannten teiles der Karbonatplattform keiner Gesetzmä-
ßigkeit zugeordnet werden. innerhalb der stratigraphischen reichweite der Wet-
tersteinkalk-Karbonatplattform können daher entweder nur teile, oder aber auch 
die gesamte schichtfolge von der dolomitisierung erfasst worden sein. Mehrere 
hundert Meter mächtige Vorkommen befinden sich am hochschwab-hauptkamm, 
im sockelbereich des pribitz sowie an der basis von trenchtling und Griesmauer.

85 Wettersteinkalk, riff-Fazies (ladinium–unteres Karnium)

Lithologie: Mittel- bis hellgrauer, meist massiger biogen- bis biogenschuttkalk 
mit z.t. stark rekristallisierten Kalkschwämmen, Korallen sowie solenoporaceen. 
letztere treten (umgelagert oder in lebensstellung) häufig mit anderen algen 
(cyanophyceen, codiaceen) in dunkelgrauen, feinkörnigen Kalktypen auf. diese 
gehen im rückriffbereich in dunkelgrau bis schwarze, dasycladaceen führende 
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birdseyes-Kalke über. Weiters kommen crinoiden, bryozoen, hydrozoen, bival-
ven, Gastropoden, Foraminiferen (teilweise inkrustierend), ostracoden und Mik-
roproblematika vor.

der Wettersteinkalk (riff und rückriff) wurde im seichten Wasser [wenige Me-
ter], im gut durchlichteten bereich gebildet und rasch lithifiziert. hohlräume 
zwischen rifforganismen und umgebenden schutt sind durch großoolithische 
Zemente verbunden. am riffhang mischte sich grober riffschutt mit buntem he-
mipelagischem schlamm. diese Faziesdifferenzierung zwischen riff und becken 
konnte am hochschwab-südrand als riffnahe (86) und riffferne (87) hangfazies 
ausgeschieden werden.

Stratigraphie: seltene dasycladaceen (Kantia monregalensis, Poikiloporella du-
plicata, Physoporella heraki) und Foraminiferen ergeben eine sehr ungenaue 
stratigraphische reichweite vom obersten anisium? bis in das Karnium. dieser 
Zeitraum lässt sich, im Vergleich mit der reichweite des Wettersteinkalkes in la-
gunen-Fazies und dem zeitlichen einsetzen der ersten schüttungen in das vor-
gelagerte becken der Grafensteig-Formation, auf den Zeitraum oberes Fassani-
um bis unteres Karnium (Julium i/1) weiter einengen.

Vorkommen und Mächtigkeit: riff-Fazies: hochschwab-hauptkamm sowie teile 
des südlich und südwestlich vorgelagerten plateaus am pribitz (1.579 m) und am 
sonnstein (1.847 m); große teile von trenchtling und Griesmauer.

Größte Mächtigkeit mit „riffnaher hangfazies“ (86) ca. 1.000 m am südrand 
des hochschwabgebietes.

86 riffnahe Hangfazies

Lithologie: hellgrauer, Gerüstbildner führender schuttkalk mit undeutlicher ban-
kung [Zehnermeter-bereich] am Übergang aus dem Wettersteinkalk in riff-Fazies. 
Großoolithische Zemente treten nur untergeordnet auf. dunkelgrau bis schwarz 
gefärbte birdseyes-Kalke (umgelagert) mit seltenen dasycladalen sind ebenso an-
zutreffen wie im Wetterstein-riffkalk. typisch sind einschaltungen bunter, gelb-
lichgrauer bis graurosa Mikrite und silte, die selten ammoniten und conodonten 
führen. auffallend sind im biogenschutt große crinoidenstielglieder [mehrere cm]. 
diese sprechen mit einer pelagischen Fauna für einen tieferen, zum becken offe-
nen ablagerungsbereich am oberen hang unterhalb des riffs.

Stratigraphie: ?ladinium bis unteres Karnium (unteres Julium).

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich des häuseltroges nördlich der häusel-
alm (1.526 m) mehrere hundert Meter. 

in der gedruckten Karte GK101 eisenerz wurden die signaturen (86) riffnahe 
hangfazies und (87) riffferne hangfazies vertauscht und falschen Flächen zuge-
wiesen (siehe Kapitel 14).

87 riffferne Hangfazies

Lithologie: dünn bis meist mittelbankige, hellgrau, manchmal graurosa, 
ebenflächige schuttkalke. sie verzahnen mit der Grafensteig-Formation (89) im 
liegenden und den Wettersteinkalken in riffnaher hangfazies (86) im hangenden. 
im aufschluss wechseln gradierte bänke mit grobem Gerüstbildnerschutt und wei-
ßen lithoklasten des oberen hangbereiches (in Klasten dunkler birdseyes-Kalke 
wurde Teutloporella herculea nachgewiesen), mit feinkörnigeren, stärker pelagisch 
beeinflussten lagen. teilweise ist beginnende Verkieselung erkennbar.
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Stratigraphie: conodonten und dasycladalen: ladinium bis unteres Karnium 
(unteres Julium).

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich der hochschwab-südflanke östlich der 
häuselalm (achtung druckfehler: vertauschte signaturen 86, 87!) und im sockel-
bereich des südwestteiles der Griesmauer. auch die tieferen anteile des Vorriff-
schuttkalkes am westlichen sonnschienplateau, zwischen pfaffingalm und sonn-
stein, und die liegenden anteile der schichtfolge des trenchtling, pribitz und der 
Meßnerin könnte man der rifffernen hangfazies zuordnen. die Grenze zum riff 
und der riffnahen hangfazies konnte an diesen stellen jedoch nicht eindeutig ge-
zogen werden. Mächtigkeit: maximal einige 100 m.

83 Steinalm/Wettersteindolomit, lagunen-Fazies (Mittleres Anisium–un-
teres Karnium)

84 Wettersteindolomit i. allg. (ladinium–unteres Karnium)

Meist weißlicher bis hellgrauer, selten dunkelgrauer, birdseyes führender, fein- 
bis zuckerkörniger dolomit mit meist schlecht erkennbarer bankung, vereinzel-
ten Verkieselungen in algenlaminiten und z.t. schemenhaft erkennbaren onkoiden 
und dasycladaceen. Mit ausnahme der algenlaminit-Fazies, für die eine teilwei-
se frühdiagenetische dolomitisierung angenommen werden kann, ist der Wetter-
steindolomit in lagunärer Fazies durch spätdiagenetische dolomitisierung aus la-
gunärem Wettersteinkalk hervorgegangen. diese erfolgte quergreifend über alle 
Faziestypen und führte zu einer starken sammelkristallisation und Überprägung 
primärer sedimentstrukturen.

Für jene Gesteinskörper des Wettersteindolomits, die keinem Faziesraum zuge-
ordnet werden können, wird „Wettersteindolomit i. allg. (84) verwendet.

Stratigraphie: Mittleres anisium (pelsonium) bis unteres Karnium (Julium).

Vorkommen und Mächtigkeit: unterschiedliche positionen innerhalb der Wetter-
stein-Karbonatplattform. Maximale Mächtigkeit: ca. 1.000 m.

82 Steinalm/Wettersteinkalk, lagunen-Fazies (Mittleres Anisium–unte-
res Karnium)

Lithologie: hellbeige bis hellgrau, meist undeutlich gebankter Kalk [Meter bis 
Zehnermeter] mit algenlaminiten, birdseyes, aggregatkörnern, algal lumps, on-
koiden, dasycladalen, Gastropoden und selten Megalodonten als klare indizien 
eines lagunären environments (Fototafel 5, abb. XiV). im hochschwabgebiet kön-
nen innerhalb der steinalm-Wettersteinkalk-plattform folgende Faziesräume ab-
geleitet werden: patch-reef-Fazies, algenschlammfazies, dasycladaceenfazies, 
cyanophyceenfazies, algenlaminitfazies. 

der steinalm/Wettersteinkalk ist für weite teile des hochschwabgebietes (Zel-
ler-staritzen-plateau, Nordabdachung und südwestteil des hochschwabgebie-
tes) das landschaftsprägende Gestein. die schichtfolge setzt im pelsonium mit 
typisch entwickelter steinalm-Formation (96) über den dunklen Kalken und dolo-
miten des anisium („Gutensteiner Kalk“, 97, 98) ein. im hangenden geht die stein-
alm-Formation in den lithologisch vollständig gleichartig ausgebildeten lagunären 
Wettersteinkalk über. die Grenzziehung zwischen beiden Kalken kann bis jetzt, 
auch innerhalb des steinalm-Wettersteinkalkes des hochschwabgebietes, nur 
auf rein biostratigraphischer basis mit dasycladalen erfolgen.

Fossilinhalt: sowohl in der steinalm-Formation als auch innerhalb des Wetter-
steinkalkes in lagunen-Fazies treten reiche dasycladalenfloren auf, die eine bio-
stratigraphische abtrennung der beiden Gesteine erlauben. Für die steinalm-For-
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mation typische, häufige Formen sind Physoporella pauciforata und Oligoporella 
pilosa. häufige arten im lagunären Wettersteinkalk sind Kantia monregalensis, Di-
plopora annulata, Teutloporella hercula und Poikiloporella duplicata. die auf das 
anisium beschränkte Foraminifere Meandrospira dinarica kann zusätzlich zur tren-
nung der beiden Gesteine herangezogen werden. Weiters kommen vor: crinoi-
den, cyanophyceen, Gastropoden, ostracoden, porostromate algen, selten Kalk-
schwämme und Mikroproblematika.

Stratigraphie: dasycladalen-, Foraminiferen- und conodonten-biostratigraphie: 
pelsonium–Julium 1/i.

Vorkommen und Mächtigkeit: im hochschwabgebiet mindestens 1.000 m (bereich 
leopoldsteiner see, brunntal).

80 tremmlgraben-Formation (allodapischer Kalk; Mittleres Anisium–un-
teres Karnium)

81 Dolomit (ladinium–unteres Karnium)

Typlokalität: tremmlgraben östlich der Kläfferbrücke im salzatal zwischen salza 
und edelbodenalm (Bryda et al., 2009a: 38–42, begriffsprägung durch Pavlik & 
MOser).

Lithologie: die tremmlgraben-Formation nov. nom. besteht aus grauen bis 
schwarzen, meist im cm bis dm-bereich gebankten, ebenflächigen bis wel-
lig-schichtigen, detritusreichen allodapischen Kalken, dolomiten und brekzien. 
Vereinzelt sind hellgraue bis weißliche, im m-bereich gebankte Kalke zwischenge-
schaltet. diese zeichnen sich durch eine reiche dasycladaceenführung aus, wei-
sen eine geringe dolomitisierung auf und weisen auf intensive schüttung (teilwei-
se lithoklasten) aus der lagune hin. rifforganismen konnten nur sehr vereinzelt 
nachgewiesen werden. die biogene und die Komponenten spiegeln den Modal-
bestand der Wetterstein-lagune wider. somit wird diese Formation als intraplatt-
formbecken eingestuft, wobei synsedimentäre brüche entlang der beckenrän-
der mit einer relativ konstanten absenkung zu fordern sind, um ein offenhalten 
des beckens über längere Zeiträume hinweg zu gewähren (Fototafel 5, abb. XV).

Komponenten wie peloide, aggregatkörner, intraklasten, rindenkörner und 
extraklasten bilden zusammen mit biogenen (Filamente, ostracoden, sphaeren, 
Foraminiferen, skleren, dasycladaceen, brachiopoden, Gastropoden, cyano-
phyceen, echinodermen, Korallen und Kalkschwämme) im sinne der Karbonat-
nomenklatur von fOlk (1962) eine reiche palette von schlecht ausgewaschenen 
(bio-)pelspariten, intrabiopelsparite, biosparite und biopelsparruditen. Grainsto-
nes, packstones und rudstones treten im gleichen Verhältnis auf. Wackestones 
und Mudstones sind seltener anzutreffen wie auch Floatstones. hieraus lassen 
sich becken bis beckenrandsedimente ableiten. die Fazieszone 2 (offen mariner 
schelf) ist am häufigsten vertreten, es folgen Zone 3 (beckenrand) und 1 (becken) 
sowie untergeordnet Zone 4 (plattformhang). bei den dem Faziestyp 7 (offene 
plattform) zugewiesenen typen handelt es sich um massive Materialschüttungen 
aus der Wetterstein-lagune.

sPenGler in sPenGler & stiny (1926b: 45f.) stellte diese Formation teilweise zu 
den Gutensteiner schichten bzw. korrelierte er sie als „dunkle plattenkalke“ zeit-
gleich mit den Wettersteinkalken.

das hangende und liegende kann aufgrund der tektonisch isolierten Vorkom-
men nicht eindeutig bestimmt werden.

Fossilinhalt: conodontenproben (det. l. krystyn, Wien) liegen vor von: säu-
senstein, bohrung Kräuterbrunn, brunntal, lang-eibel-schlucht, riegerin, bärn-
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bachgraben, Guckkogel, brunnriegel, ameiskogel, edelbodenalm, almundum-
kogel, Gutenbrand, seesteinsattel, Greith und proles. detaillierte Faunen siehe 
Bryda et al. (2009a: 38–42).

dasycladaceenproben (det. o. PirOs, budapest) liegen von folgenden lo-
kalitäten vor: brunntal, lang-eibel-schlucht, Guckkogel, brunnriegel, türnsee, 
ameiskogel, edelbodenalm, Gutenbrand, seesteinsattel und proles. Kantia mon-
regalensis, Diplopora annulata annulata sprechen für unteres ladinium, häufige 
Teutloporella herculea für oberes ladinum bis Karnium.

darüber hinaus enthält das Gestein cyanophyceen, ostracoden, echinoder-
men, bivalven, Gastropoden, Foraminiferen und tubiphytes sowie selten bio-
klasten aus dem riff. 

Stratigraphie: oberes pelsonium? bis unteres Julium durch conodonten: Neo-
gondolella bifurcata, Neogondolella pseudolonga (lang-eibel-schlucht) und Me-
tapolygnathus polygnathiformis, Paragondolella inclinata (edelbodenalm) belegt.

Mächtigkeit: tektonisch bedingt bis einige hundert Meter.

79 leckkogel Schichten (schwarzer Fossilschuttkalk mit tonstein-Ein-
schaltungen, z.t. glaukonitisch; Karnium)

Lithologie: Vorwiegend (oliv)grünlichgraue, z.t. auch rötlich bis bräunlich, meist 
ockergelb verwitternde, gut gebankte dolomite und Kalke mit tonschieferzwi-
schenlagen und Glaukonit(nestern), dullO & lein (1980, 1982); lein (1988). an 
der basis der Kalkbänke treten meist nur wenige dezimeter bis maximal einen 
Meter mächtige tonschiefer auf, die im habitus halobienschiefern oder reingra-
bener schiefer gleichen.

Fossilinhalt: bruchstücke von Kalkschwämmen, echinodermen (cidarissta-
cheln), bryozoen, hydrozoen, blau-Grünalgen, Mikroproblematika (tubiphyten, 
Ladinella porata) und selten rotalgen sowie Foraminiferen.

Stratigraphie: Julium (Piller et al., 2004).

Vorkommen und Mächtigkeit: im hangenden des Wettersteindolomits der riege-
rin-türnach-schuppe in geringer Mächtigkeit [dezimeter bis Zehnermeter].

78 trachycerasschichten (Einschaltung von dünnblättrig spaltenden 
Kalken)

Lithologie: siehe 119.

Stratigraphie: Julium.

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich des rauchgrabens, nordwestlich buch-
berg (1.563 m) wird der lagunäre Wettersteindolomit von geringmächtigen, dünn-
plattig spaltenden Kalkmergeln überlagert, die im hangenden in dunkelgraue 
reingrabener schiefer übergehen. aufgrund der lithologischen Ähnlichkeit und 
dem vermutlich gleichen unterkarnischen alter, wurden die Kalkmergel zu den 
trachycerasschichten gestellt. sie bilden die basis der mächtigen terrigenen Kar-
nium-entwicklung innerhalb der buchberg-schuppe.

77 reingrabener Schiefer (tonstein mit Sandsteinlagen; Karnium)

Lithologie: siehe 118.

die reingrabener schiefer setzen mit scharfer Grenze im hangenden des Wet-
tersteindolomits in lagunen-Fazies (122) ein. sie erreichen innerhalb der buch-
berg-schuppe und der südlich anschließenden säusenstein-schuppe eine be-
sonders große Mächtigkeit, die jedoch in der streichenden Fortsetzung der 
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schichtfolge rasch abnimmt. Nur im bereich des rauchgrabens, nordwestlich 
buchberg sind an der basis der reingrabener schiefer noch stratigraphisch äl-
tere trachycerasschichten (119) aufgeschlossen. ob diese primär nur in diesem 
bereich der schichtfolge innerhalb der buchberg-schuppe entwickelt sind und 
in anderen profilen an der basis der reingrabener schiefer nicht auftreten, oder 
tektonisch abgeschert worden sind, kann anhand der vorliegenden daten nicht 
sicher entschieden werden.

die reingrabener schichten erreichen innerhalb der buchberg-schuppe und 
der südlich anschließenden säusenstein-schuppe eine besonders große Mächtig-
keit, die jedoch in der streichenden Fortsetzung der schichtfolge rasch abnimmt. 
auf diese Verhältnisse hat bereits sPenGler (1922: 178–180, 1925: 278–279 so-
wie 1926b: 52–53) hingewiesen und die schichtfolge aufgrund der, oberhalb des 
rauchgrabens in das terrigene Karnium eingeschalteten, dunklen, dolomitischen 
plattenkalke (siehe 75, „laminierte bankdolomite“ bei salek, 1998: 88ff.) mit der 
umfangreichen Karnium-schichtfolge der aflenzer trias verglichen. Nach sPenG-
ler (1926b: 279) ist die rasche Mächtigkeitsreduktion der reingrabener schiefer 
vermutlich auf ein räumliches und zeitliches auskeilen der schichtfolge von tiefe-
ren ablagerungsbereichen in richtung des Wettersteinkalk-riffes zurückzuführen 
und eine tektonische reduktion der schichtfolge auszuschließen. die Vorstellung 
einer zeitgleichen sedimentation der reingrabener schiefer in Kanälen oder Mul-
den zwischen den Wettersteinkalk-riff-arealen erscheint aus heutiger sicht über-
holt (salek, 1998: 187). die Karbonatturbidite und deren biogengehalt im hangen-
den der reingrabener schiefer (siehe 75 – „laminierte bankdolomite“ bei salek, 
1998: 88ff.) zeigen jedoch eindeutig, dass diese von einem Karbonatplattformbe-
reich in ein vorgelagertes becken geschüttet wurden. aus der annahme, dass die 
Karnium-schichtfolge mit dem liegenden Wettersteinkalk in lagunen-Fazies stra-
tigraphisch verbunden ist, ergibt sich, dass die Wettersteinkalk-Karbonatplattform 
in diesem bereich im Zuge der reingrabener Wende zerbrochen ist und sich da-
durch erst ein relief ausbilden konnte, das durch eine unterschiedlich mächtige 
Karnium-schichtfolge ausgefüllt wurde.

aus dem 10 bis 20 m mächtigen band dunkelgrauer reingrabener schiefer im 
hangenden des Wettersteindolomits (83) nördlich und nordwestlich hinterwildal-
pen (hangfuß der ameismauer, siehe probenpunkte in der Karte) konnte eine für 
das Karnium typische Flora gewonnen werden (det. i. draxler, Wien).

Stratigraphie: Julium.

Vorkommen und Mächtigkeit: rauchgraben: max. 180 bis 200 m. Östlich da-
von (Winterhöhe, lurghöhe, adambaueralm): 80 bis max. 120 m. Geringmäch-
tige Vorkommen [dm bis m] innerhalb der Mürzalpen-decke der halobien- oder 
reingrabener schiefer an der basis der leckkogel schichten (79) wurden die-
sem zugeordnet.

76 lunzer Sandstein (kalkfreier, feinkörniger Sandstein oder Arkose; 
Karnium)

Lithologie: Feinkörniger, grauer, bräunlich verwitternder Quarzsandstein mit in-
kohlten pflanzenresten, Muscheln und fallweise kieseligen toneisensteinkonkre-
tionen. im hangenden wird der sandstein von einem hell- bis dunkelgrau gefärb-
ten, zum teil kieseligen bankdolomit überlagert. 

Stratigraphie: Julium.

Vorkommen und Mächtigkeit: im bereich des Grangenriedel und der adambauer-
alm südwestlich von Wildalpen sowie im hangenden des hell-/dunkelgrauen do-
lomits (75) südlich des rauchgrabens. Mächtigkeit: ca. 20 m.
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75 hell-/dunkelgrauer Dolomit, z.t. kieselig (Hinterwildalpen u. Schwa-
beltal; Karnium)

Lithologie: lichtgraue, z.t. mittel- bis dunkelgraue, zuckerkörnige dolomite, oft 
bituminös, hart und meist kieselig (z.b. Grangenriedel, lurghöhe westlich hinter-
wildalpen). Vielfach sind sie gut gebankt mit gradierten Feinschichtungsgefügen. 
Gelegentlich sind dunkelgraue, echinodermenspätige Kalkbänkchen eingeschal-
tet. sandige partien verwittern zu braungrauem Feinschutt, kieselige dolomite 
kleinblockig. insgesamt folgen die dolomite („laminierte bankdolomite“ bei sa-
lek, 1998: 88ff.) über den basalen reingrabener tonschieferhorizont. 

der ablagerungsraum wird unterhalb der Wellenbasis eines niedrigenergeti-
schen beckens angenommen (salek, 1998: 91). in dieses wurden die „laminier-
ten bankdolomite“ einer Karbonatplattform als Karbonatturbidit eingeschüttet 
(salek, 1988: 88–92). Mikrofaziell liegen nach salek (1988: 89) dolomitisierte pel-
sparite mit wenigen schlecht erhaltenen Foraminiferen, seltene schwammnadeln 
und ostracoden(?) vor. Weiters wurden conodonten (Nicoraella? budaensis) und 
dasycladaceen (Poikiloporella duplicata) gefunden.

Stratigraphie: salek (1998: 92, 115) ordnet die „laminierten bankdolomite“ auf-
grund deren position im hangenden der reingrabener schiefer (leckkogel-For-
mation bei salek) und im liegenden conodonten führender dolomite, im Grenz-
bereich zum überlagernden hauptdolomit, dem Zeitabschnitt Julium bis oberes 
tuvalium zu. da der bankdolomit im rauchgraben noch von einer geringmächti-
gen lage von „lunzer sandstein“ und cidariskalk überlagert wird, ist er vermut-
lich noch in das obere Julium einzustufen. diese Vermutung wird durch das von 
kOzur & MOck (1991: 271ff.) beschriebene auftreten von Nicoraella? budaensis 
im „Mittelkarn“ (Julium) unterstützt.

Vorkommen und Mächtigkeit: am Jägersattel und Waschelerb (schwabeltal), wei-
ters am hangfuß vom Grangenriedel, westlich adambaueralm, im Gebiet heim-
moseralm-Gögalalm, auf der lurghöhe, weiters nördlich hinterwildalpen, an der 
Westflanke vom sagkogel (Kote 1.030 m) sowie nordwestlich und nordöstlich 
vom schneekogel. im Gebiet nördlich hinterwildalpen und am schneekogel öst-
lich hinterwildalpen sind es graue bis braungraue, kieselig-bituminöse, öfters kal-
kig-brekziöse dolomite mit rauwackelagen.

Mächtigkeit: Wenige Meter; 60 m (Westflanke des Grangenriedel und bären-
loch) bis max. 100 m (südflanke der lurghöhe und Westflanke vom schneekogel).

74 Cidariskalk (Hinterwildalpen, Schwabeltal; Karnium)

Lithologie: Gut gebankter [dm], ebenflächiger bis leicht welligschichtiger, dunkel-
grauer, stark bituminöser, spätiger echinodermenkalk. an schichtflächen wittern 
crinoidenstielglieder, seeigelstachel, ooide, onkoide, brachiopoden, Gastropo-
den und kleine bivalvenschalen heraus. typisch sind ockergelbe bis orangerote 
verwitternde Kluft- bzw. schichtflächen. Zwischen der lurghöhe (Kote 1.438     m) 
und der Gögalalm ist in den cidariskalk eine 20 bis 30 m mächtige lage aus dun-
kelbraunem, sandigem dolomit eingeschaltet (salek, 1998: 93). der cidariskalk 
zeigt im hangenden abschnitt der schichtfolge eine zunehmende dolomitisierung 
und geht in den stratigraphisch auflagernden hauptdolomit (71) über.

salek (1998: 93–101) beschreibt sie als gut ausgewaschene echinoder-
men-Grainstones bis -rudstones (bzw. biosparite) mit zuweilen gradierten 
ooid- und onkoidlagen (lurghöhe, Grangenriedel). Westlich adambaueralm und 
Grangenriedel treten auch feinkörnigere, schlechter ausgewaschene „Fossil-
schuttkalk“-typen auf (Float- bis packstones mit coated grains, Wackestones). 
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der ablagerungsraum des cidariskalkes befand sich vermutlich im Übergangs-
bereich von einem plattformrand in das vorgelagerte becken. 

Stratigraphie: tuvalium (oberes Karnium), salek (1998: 115).

Vorkommen und Mächtigkeit: 5 bis 30 m, am Grangenriedel bis zu 60 m.

71 Hauptdolomit (?Karnium–norium)

Lithologie: siehe 114.

conodonten (oberes Karnium) in einer spatkalkeinschaltung (73) im hauptdolo-
mit an der Nordwestflanke des Grangenriedel belegen für diesen teil tieferes be-
wegtwasser und zumindest zeitweise eine bessere Verbindung zum offen marinen 
raum. der lichtgraue, kieselige dolomit des Kleinen buchbergs und der lurghöhe 
zeigt häufig Feinschichtungsgefüge (algenlaminit-loferit mit birdseyes), onkoide, 
aggregatkörner und feinen biogenschutt (häufig mit der alge Cayeuxia sp., Gast-
ropoden, bivalven, Foraminiferen und etwas echinodermenspat).

Stratigraphie: tuvalium bis Norium.

Vorkommen und Mächtigkeit: buchberg-schuppe: ca. 200 m; säusenstein-schup-
pe: ca. 120 m; riegerin-türnach-schuppe: ca. 100 m.

72 rauwacke

Lithologie und Vorkommen: im hangenden des dachsteindolomits vom Kleinen 
und Großen buchberg tritt großflächig eine überwiegend graue, kalkige rauwa-
cke auf, die das gesamte obere almengebiet vom Kleinen buchberg bis zur heim-
moseralm einnimmt.

Mächtigkeit: Wenige Zehnermeter.

73 Spatkalklinse

Lithologie und Vorkommen: Graue bis grünlichgraue, bräunlich verwitternde, dünn-
plattige spatkalkeinschaltungen im hauptdolomit (71) nördlich und nordwestlich 
Grangenriedel. die conodontenfauna (Metapolygnathis polygnathiformis; Gladi-
gondolella nodosa) lässt auf oberkarnisches alter (tuvalium) schließen.

Mächtigkeit: Wenige Meter.

70 Dachsteinkalk, lagunen-Fazies (norium–rhätium)

Lithologie: siehe 113.

innerhalb der schichtfolge konnten in zahlreichen proben eine reiche dasy-
cladaceenflora (det. O. PirOs, budapest) mit Salpingoporella humilis, Chinianella 
carpatica, Griphoporella curvata, Gyroporella vesiculifera nachgewiesen werden.

Stratigraphie: Norium bis rhaetium.

Vorkommen und Mächtigkeit: im überwiegenden teil der „hochtor-säusen-
stein-schuppe“ und im bereich der riegerin-türnach-schuppe, westlich der ei-
senerzer höhe (Kote 1.549 m), liegt norischer dachsteinkalk tektonisch über ladi-
nisch-unterkarnischem Wettersteindolomit (83) und der tremmlgraben-Formation 
(80, 81). Nur am Grasberg (Kote 1.673 m) und teilweise östlich Wilder Jäger (Kote 
1.504 m) scheint noch ein stratigraphischer Übergang in den liegenden haupt-
dolomit (71) erhalten. am säusenstein (Kote 1.262 m) bei Wildalpen und hinter-
schüsser (schwabeltal): max. 500 bis 600 m.
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6.1.3. gosau-gruppe

untere gosau-Subgruppe

68, 69 (Fe) Bohnerzlager am Arzberg (?turonium) / Bauxit bei Krimpen-
bach (?turonium), südöstlich Sonnsteinalm

an der basis der Gosau-Gruppe sind bohnerzvorkommen (Karsteisenerz) am 
arzberg und bauxitspuren im bereich des Krimpenbachs vorhanden. bohnerze 
treten einerseits lose in Form poröser, rostroter derberzstücke, andererseits als 
Kruste direkt am Kontakt zum plassenkalk auf (Bryda, 2007). Kleine Karsthohl-
räume im plassenkalk sind durch eine erste Generation aus grobspätigem Kalzit-
zement ausgekleidet; der resthohlraum ist durch bohnerz oder bohnerzgeröll-
chen, vermischt mit rostrot gefärbtem, feinklastischem sediment, ausgekleidet.

66 Kreuzgraben-Formation (Oberes turonium–unteres Campanium)

67 kohleführender Sandstein und Mergel darin

die Kreuzgraben-Formation, definiert von WeiGel (1937: 13) im Gebiet von Go-
sau und später an der typlokalität präzisiert von kOllMann (1982) und WaGreich 
(1988, 1998), umfasst rötliche bis bräunliche „basiskonglomerate“ aus lokalma-
terial und rötliche brekziöse Konglomerate sowie onkoid führende Kalke im be-
reich hinterwildalpen. die Mächtigkeit erreicht maximal 80 m.

das alter der Kreuzgraben-Formation ist auf Grund des Fehlens mariner Fossili-
en nur durch die Überlagerung verschieden alter mariner sedimente einzugrenzen. 
es ergibt sich ein mögliches spät-turonium- bis santonium–campanium-alter.

Faziell handelt es sich um weitgehend fossilfreie ablagerungen kleinräumiger 
alluvialer schwemmfächer und schwemmkegel, die an beckenrandstörungen ge-
bildet wurden. sie belegen weitgehend terrestrische basisbildungen nach einer 
auftauchphase der Kalkalpen.

im bereich des Goßgrabens (ca. 500 m östlich stückleralm) sind in bzw. über 
den Konglomeraten auch Kohle führende sandsteine, bituminöse Kalke und sil-
tig-sandige Mergel eingelagert, z.t. Makrofossil führend (v.a. Mollusken), die 
in schwemmebenen bis randlich-marin abgelagert wurden. chromspinellreiche 
schwermineralspektren, typisch für sedimente der unteren Gosau-subgruppe, 
lassen Vergleiche mit den sandsteinreichen abfolgen bei Gams zu (WaGreich, 
1996). bei hinterwildalpen, westlich poschenhöhe, weisen Nannofossilien (Micula 
decussata) und palynologische daten (u.a. Oculopollis-arten und Krutzschipollis, 
det. i. draxler; siehe MOser, 2003) auf ein santonium bis campanium-alter hin.

Obere gosau-Subgruppe

64 Krimpenbach-Formation (sandiger Kalkmergel; ?Oberes Santonium–
Campanium)

65 Kalksandstein und Kalk an der Basis

die Krimpenbach-Formation (WaGreich, 2004) stellt einen eigenständigen se-
dimentationszyklus dar, der während der umstellung von terrestrisch-seichtmari-
nen (untere Gosau-subgruppe) zu tiefmarinen sedimentationsbedingungen (obe-
re Gosau-subgruppe) abgelagert wurde. typusgebiet und typusprofil finden sich 
auf Kartenblatt eisenerz im Gebiet des Krimpenbaches entlang der Forststraße 
östlich Krimpenbach (47°40’ 00’’ N, 014° 55’ 53’’ o). hauptverbreitungsgebiete 
sind im bereich bachler- bis Wentneralm und torsattel (1.081 m) bis zum Krim-
penbach. die Mächtigkeit beträgt bis zu 100 m. die Krimpenbach-Formation liegt 
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auf Kreuzgraben-Formation (66) oder diskordant auf älteren Gesteinen auf. Über-
lagert wird die Krimpenbach-Formation im Krimpenbachgebiet von weichen Mer-
geln der Nierental-Formation (60), im Gebiet Wentneralm wird die hangendgrenze 
durch eine Überschiebung von triasdolomiten gebildet.

Folgende lithologische einheiten können unterschieden werden (WaGreich, 
2004): (1) ein basaler abschnitt von grauen, selten rötlichen Konglomeraten und 
brekzien, zumeist mit wechselnden anteilen von kalkalpenfremden Komponen-
ten, etwa Quarzporphyre; (2) Kalkarenite mit bruchstücken von rudisten, austern, 
rotalgen und benthische Foraminiferen; (3) feinkörnige sandsteine und siltstei-
ne, übergehend in graue und rötliche siltige Kalkmergel bis Mergel mit inocera-
men, seeigeln und seltenen ammoniten. schwermineraluntersuchungen zeigen 
vorherrschend stabile Minerale, epidot, Granat und unterschiedliche Gehalte an 
chromspinell.

biostratigraphische daten, die auf inoceramen und ammoniten sowie plank-
tonischen Foraminiferen (u.a. Dicarinella asymetrica, Globotruncanita elevata) 
und Nannofossilien beruhen, belegen ein alter von spätem santonium bis spä-
tem campanium (asymetrica-elevata-Zone, elevata-Zone und ventricosa-Zone, 
Nannofossil-standardzonen cc17 bis cc21/22ab). an inoceramen treten u.a. 
Selenoceramus inflexus und Inoceramus planus, an ammoniten Hauericeras cf. 
pseudogardeni, Pachydiscus (P.) tweenianus und Pachydiscus (P.) haldemsis auf 
(suMMesBerGer et al., 1999).

die abfolge der Krimpenbach-Formation belegt subaerische exposition wäh-
rend dem santonium, gefolgt von einem kurzen intervall von sedimentation al-
luvialer schwemmfächer und Fan-deltas während der transgression im späten 
santonium bis frühen campanium. im campanium folgt eine entwicklung zu pe-
lagischen ablagerungsbedingungen von bis zu einigen 100 m Wassertiefe. die-
se Fazies vertritt die gleichzeitige pelagische Nierental-Formation am südrand 
des beckens. eine mineralogische besonderheit ist hier das auftreten von hyd-
rothermalem chalcedon an einer schichtparallelen Kluft, der im 18. Jahrhundert 
als „Flintenstein“ abgebaut wurde (kleMM & kOllMann, 2002).

63 Basalbrekzie u. Sandstein (Fobistal; überwiegend Dolomitkomponen-
ten; ?Oberes Campanium)

im Fobistal treten brekzien und brekziöse Konglomerate auf, deren Kompo-
nenten vorwiegend aus triasdolomiten bestehen. sie erreichen maximal wenige 
Zehnermeter Mächtigkeit und gehen im hangenden in Feinbrekzien, Feinkonglo-
merate und sandsteine über.

62 Orbitoidensandstein (?Oberes Campanium–Maastrichtium)

bunte, rosa bis beige Karbonatsandsteine treten schlecht aufgeschlossen im 
Fobistal auf. die sandsteine sind, neben Karbonatklasten und wenig metamor-
phem detritus, reich an biogenen Komponenten, wobei v.a. rotalgen und Fora-
miniferen (pfeilertragende rotaliidae, orbitoiden) auffallen. die sandsteine können 
mit den orbitoidensandsteinen von Gosauvorkommen der südöstlichen Kalkalpen 
verglichen werden (WaGreich & suMMesBerGer, 2001). die schwermineralspek-
tren sind dominiert von metamorphen Mineralen wie Granat, staurolith, epidot 
und chloritoid. Gegen das hangende zu, gehen die meist grob- bis mittelkörni-
gen sandsteine in feinkörnigere sedimente über.

61 Fossilführender Kalksandstein bis Mergel (Fobistal)

Über den orbitoidensandsteinen (62) folgen graue mergelige Feinsandstei-
ne und sandige Mergel mit Molluskenresten. im bereich der Fobisalm führt ein 
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sandiger Mergel Nannofossilien des Maastrichtium. 500 m nördlich des Kleinen 
Gerstbreinsteins treten im schutt auch graue, siltig-sandige Mergel vom typus 
der lnoceramenschichten auf. ihr alter kann mit hilfe allerdings sehr schlecht er-
haltener Nannofloren (Micula decussata, Arkhangelskiella cymbiformis) auf cam-
panium bis Maastrichtium eingeengt werden.

60 nierental-Formation (unteres Campanium–unteres Seelandium)

die Nierental-Formation in Gams setzt sich aus roten und grauen Kalkmergeln, 
Mergeln und Mergelkalken zusammen. turbiditsandsteine und andere Mass-
flow-ablagerungen sowie olisthostrome (Fototafel 6, abb. XVi) und slumplagen 
sind vorhanden und zeigen einen graduellen, diachronen Übergang in die Zwie-
selalm-Formation (57) (WaGreich et al., 2009). Mit krenMayr (1999) ist die Nie-
rental-Formation definiert als abfolge mit weniger als 50 % turbiditanteilen. die 
Mächtigkeit beträgt bis zu 400 m.

der Fossilinhalt ist auf bruchstücke von inoceramenschalen sowie Mikro- und 
Nannofossilien beschränkt. spurenfossilien wie Chondrites und Zoophycus sowie 
stopfgefüge von seeigeln treten auf (suMMesBerGer et al., 2009; WaGreich et al., 
2009). das alter der sedimente wurde mit planktonischen Foraminiferen (kOll-
Mann, 1963, 1964; kristan-tOllMann & tOllMann, 1978) und kalkigem Nanno-
plankton auf campanium bis paleozän (Nannofossilzonen cc18–Np4) bestimmt 
(WaGreich & krenMayr, 1993; eGGer et al., 2004). im Gebiet 600 m nordöst-
lich haid (47°  40’  00’’ N, 14°  51’  35’’ o, WGs 84) wurde eine cephalopodenfau-
na mit Pachydiscus (Pachydiscus) gollevillensis (d’OrBiGny 1850) gefunden, ein 
kennzeichnender ammonit des späten Maastrichtium (Nannofossil-standardzo-
ne cc25b/uc20atp; Gansserina gansseri planktonforaminiferenzone; suMMes-
BerGer et al., 2009). 

bei der Nierental-Formation handelt es sich um vorwiegend hemipelagische 
sedimente. ablagerungsraum ist ein tiefwasserbecken bzw. Kontinentalhang 
mit Wassertiefen > 500 bis 1.000 m (WaGreich, 2001). die schwermineralspek-
tren sind in der oberkreide epidot-dominiert (bis 70 %), im paleozän nimmt Gra-
nat deutlich zu und wird, gemeinsam mit staurolith, zum dominierenden schwer-
mineral.

untersuchungen zur Kreide/paläogen-Grenze wurden im Knappengraben öst-
lich haid (stradner & röGl, 1988; lahOdynsky, 1988a, b) und folgend an weite-
ren Grenzprofilen innerhalb der Nierental-Formation durchgeführt (eGGer et al., 
2004, 2009; Grachev & daurer, 2009; Grachev et al., 2005, 2009; MOhaMed et 
al., 2012). es findet sich eine kennzeichnende, ca. 2 cm dicke tonschicht mit rost-
brauner Färbung an der basis mit erhöhter iridiumführung, sowie ein markanter 
Wechsel von bioturbaten, harten Mergelkalken in der Kreide zu weichen Mergeln 
im paleozän (Fototafel 6, abb. XVii, XViii).

57 Zwieselalm-Formation (Brekzie, Sandstein, grauer Mergel; Oberes 
Seelandium–Ypresium)

58 Olisthostrom darin (überwiegend Komponenten aus Kambühel-For-
mation)

59 großschollen von Kambühel-Formation im Olisthostrom (Danium–
thanetium)

die Zwieselalm-Formation in Gams ist, analog der typlokalität im Gebiet von 
Gosau–abtenau (kOllMann, 1982), aus turbiditischen sandsteinen, brekzien und 
tonmergeln mit untergeordneten hemipelagischen Kalkmergeln aufgebaut (Foto-
tafel 7, abb. XiX). die Mächtigkeit beträgt bis 350 m. das einsetzen der Forma-
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tion ist allerdings diachron und graduell aus der Nierental-Formation (60) (WaG-
reich et al., 2009). die abfolge im Gebiet des Gamsbachs setzt sich aus einem 
abschnitt mit kalkhaltigen turbiditen, einem kalkfreien abschnitt mit hochfrequen-
ten turbiditen, einem hangenden Kalk führenden, turbiditreichen abschnitt und 
einem mergelreichen hangenden intervall zusammen (kOllMann, 1964; eGGer et 
al., 2004). Äquivalente graugrüne sandsteine sind auch im Fobistal zu finden. Zu-
sätzlich treten gröbere Massflow-ablagerungen und olisthostrome, z.t. mit Kom-
ponenten aus paleozänen Flachwasserkarbonaten der Kambühel-Formation auf 
(nOWeski et al., 2000).

die Fazies spricht für hochfrequente turbiditsedimentation, teilweise unter der 
Kalzitkompensationstiefe, in zumindest 1.000 bis 2.000 m Wassertiefe, im be-
reich eines hangbeckens mit turbiditfächern. biostratigraphisch mit plankton-
foraminiferen und Nannoplankton ist der Zeitbereich paleozän bis frühes eozän 
nachweisbar (Nannofossil standardzonen Np4–Np12). die schwermineralspek-
tren sind Granat- und staurolith-dominiert.

die paleozän/eozän-Grenze wurde in einem südlichen seitengraben 
(47° 39´ 42“  N, 14° 50´ 24“ o, WGs 84) des Gamsbachs, richtung Gehöft pichler, 
untersucht (WaGreich et al., 2009). die stratigraphische einstufung beruht auf 
dem erstauftreten der Nannoplanktonart Rhomboaster cuspis und der dinoflagel-
latenart Apectodinium augustum. die Grenze liegt in einer dünnbankigen kalkfrei-
en turbiditabfolge ohne erkennbare hemipelagische nicht-turbiditische tonsteine. 
daneben treten knollenförmige sideritkonkretionen mit durchmessern bis zu 30 
cm auf. im überlagernden unteren eozän finden sich gelbliche bentonitlagen als 
reste vulkanischer tufflagen (eGGer et al., 2004).

die jüngsten nachgewiesenen sedimente im Gebiet von Gams weisen ein unter-
eozänes alter auf. es handelt sich um graue und rötlich-braune tonige Mergel und 
siltig-sandige tone mit nur wenigen geringmächtigen turbiditsandsteinlagen. Mit 
hilfe kalkiger Nannofossilien (Discoaster lodoensis und Tribrachiatus orthostylus 
type b) kann die Zone Np12 nachgewiesen werden (eGGer & WaGreich, 2001). 
diese sedimente sind nicht nur am südrand im hangendsten abschnitt der ab-
folge des Gamser beckens aufgeschlossen, sondern auch in einem tektonischen 
Fenster, 350 m südöstlich bachler (WaGreich et al., 2009).

die Kambühel-Formation (tOllMann, 1976a; traGelehn, 1996) umfasst paleo-
zäne Karbonatplattformkalke, zumeist umgelagert als Großschollen oder brek-
zienhorizonte in tiefwasserabfolgen wie der Zwieselalm-Formation. Kennzeich-
nend sind die cremig-weiße bis rötliche Färbung und der Fossilreichtum der 
Kalke mit diversen algen, Foraminiferen und Korallen. im bereich westliches 
hochschwabmassiv bis Fobistal treten bis 30 m mächtige karbonat-klastische 
Gesteine, v.a. grobe brekziöse Konglomerate mit rötlicher Matrix und grob- bis 
mittelkörnigen Karbonatsandsteinen sowie Megabrekzien mit Großschollen auf. 
aus der roten Mergelmatrix eines Konglomerats (1.200 m seehöhe, 500 m süd-
lich Großer Kollmannstock, 1.768 m) belegt eine schlecht erhaltene Nannoflora 
mit einer Mischung aus oberkretazischen und alttertiären Formen (Chiasmolithus 
sp., Thoracosphaera sp.) ein paleozänes alter (WaGreich, 1994). im bereich der 
schaufelwand treten Megabrekzien mit m3-großen blöcken aus Wettersteindolo-
mit, Wettersteinkalk und Kambühelkalk auf (Pavlik & PirOs, 1994). abschnitts-
weise belegt eine Matrix aus grünlichem Glimmer führenden sandstein die Zuge-
hörigkeit zur Zwieselalm-Formation.
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6.2. Inneralpine spät-paläogene – neogene Sedimente

56 Augensteingerölle (ortsfremde, nicht kalkalpine gerölle; Oligozän – 
später umgelagert)

Lithologie: die augensteine, polykristalline weiße bis klare Quarzgerölle, treten 
als gut gerundete Gerölle [mm bis max. 20 cm] entweder vereinzelt oder in ocker 
bis rötlich gefärbten, verschwemmten lehmen (54), bzw. in Karstsenken in Fein- 
bis Grobsandsteinen und Konglomeraten auf kalkalpinen hochflächen auf. Nach 
frisch et al. (2001: 502ff.) dominieren umgelagerte Quarzmobilisate paläozoischer 
phyllite neben Quarziten, sandsteinen, brekzien und Konglomeraten sowie vio-
letten und grünen schiefertonen, letztere als abkömmlinge der präbichl-Formati-
on (134) bzw. tieftriassischer Werfener schichten (132). sPenGler & stiny (1926b) 
beschreiben von der sonnschienalm augensteine aus quarzitischen Grauwacken-
schiefern, amphiboliten und Zweiglimmergneisen. O. kreuss (Geol. b.-a., mündl. 
Mitt.) beobachtete nahe der androthalm vereinzelt auch Granatglimmerschiefer.

frisch et al. (2001) fassen die isolierten Vorkommen von augenstein-Geröl-
len und sedimenten auf den hochflächen der Nördlichen Kalkalpen zur augen-
stein-Formation zusammen. diese betrachten sie als rest einer ursprünglich 
weitaus mächtigeren sedimentären bedeckung, unter der das paläorelief der 
Nördlichen Kalkalpen (frisch et al., 1999) im Zeitraum vom oligozän bis in das 
frühe Miozän begraben wurde.

die anlieferung der augenstein-sande und -Kiese erfolgte über verzweigte 
Flusssysteme aus den im süden bereits morphologisch akzentuierten bereichen   – 
überwiegend aus der siliziklastischen Kalkalpenbasis sowie aus Gebieten mit Ge-
steinen des mesometamorphen paläozoikum.

bei fortschreitender hebung des zentralen alpenkörpers kam es zur weitgehen-
den abtragung der augenstein-Formation und deren umlagerung in die nördlich 
vorgelagerte Molasse sowie in die intramontanen becken (frisch et al., 2001).

Stratigraphie: oligozän bis frühes Miozän.

Vorkommen und Mächtigkeit: hochfläche zwischen sonnschien- und pfaffingalm 
(GötzinGer, 1915, 1924; sPenGler & stiny, 1926a). Weiters im bereich der Fo-
bisalm, dem Grasberg und am ochsenboden (Brandl, 1928, 1956). das größte 
Vorkommen von augenstein-sandsteinen liegt in einer Karstwanne unmittelbar 
östlich des Murmelbodens (Fototafel 7, abb. XX). das dortige Moor wurde auf äl-
teren Karten (sPenGler & stiny, 1926a) als Filzmoos bezeichnet.

55 Bohnerze (Oligozän bis ?Miozän)

die braunen eisenerzkonkretionen [mm bis max. 20 cm] bestehen hauptsäch-
lich aus Goethit oder hämatit mit wechselnden Gehalten an spurenelementen 
und resten detritärer Mineralkörner (Quarz) sowie deren Verwitterungsproduk-
ten (Kaolin, Gibbsit). sie werden als umgelagerte residuen eines lateritischen 
(feuchtwarmen) Verwitterungsregimes angesehen (BOrGer, 2000: 97–98; BerGer 
et al., 2009). seeMann (1973: 17ff.) unterscheidet zwischen „echten bohnerzen“, 
„derb erz“ und „pseudobohnerzen“. als ausgangsmaterial für die bildung der 
echten bohnerze kommen die sedimente der augenstein-Formation (56) in Frage.

54 verschwemmter (rot-)lehm auf kalkalpinen Hochflächen (Miozän, 
später umgelagert)

im bereich der Karstplateaus sind besonders in Karsthohlformen, aber auch lü-
ckenhaft flächig immer wieder reste von ocker bis rötlich gefärbtem, hochplas-
tischem lehm erhalten. diese rotlehme sind meist mit augensteinen (56) und 
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bohn erzen (55) vergesellschaftet und erreichen Mächtigkeiten vom dm- bis m-be-
reich. Vergleichbare Vorkommen auf dem raxplateau wurden von sOlar (1964: 
27ff.) als reliktböden beschrieben, die in einem subtropisch bis tropischen, halb-
jahreszeitlich wechselfeuchten Klima durch intensive Verwitterung der augen-
stein-sedimente gebildet wurden. Nach Bruch (1998) befand sich der bereich der 
heutigen Kalkalpen bis in das mittlere Miozän in einer entsprechenden Klimazo-
ne – die bildung der rotlehm-böden muss daher nach teilweiser abtragung der 
augenstein-sedimente bis zu diesem Zeitpunkt erfolgt sein. Nach kuhleMann et 
al. (1999) stellen die rotlehme auf den paläooberflächen der Nördlichen Kalkal-
pen relikte spätmiozäner böden dar, die durch Verwitterung der siliziklastischen 
augenstein-Formation gebildet wurden.

in postmiozänen kühleren Klimaperioden wurden die rotlehmböden über-
prägt, umgelagert und verschwemmt, somit liegen heute nur wenige ungestör-
te bodenprofile vor.

Mineralogische und geochemische analysen vergleichbarer rotlehmböden 
aus dem östlich anschließenden hochschwabgebiet, der Mitteralm und von der 
aflenzer bürgeralm (ÖK102 aflenz) ergaben nach BezvOdOva & lOBitzer (1993) 
chlorit und illit als dominierende tonmineralphasen, untergeordnet konnte Gibb-
sit nachgewiesen werden. Quarz bildet eine weitere hauptmineralphase, Goethit 
die färbende Komponente. in den böden konnten zusätzlich hohe spurenelement-
gehalte nachgewiesen werden, die sich nicht aus den im liegenden der böden 
anstehenden Gesteinen ableiten lassen.

proben aus den rotlehmböden über dem Wettersteinkalk der aflenzer sta-
ritzen (ÖK102 aflenz) enthielten folgende spurenelemente (BezvOdOva & lOBit-
zer, 1993: 642):

arsen  38–232 ppm
blei  169–1.200 ppm
chrom  87–151ppm
Nickel  31–190 ppm
Niob  17–40 ppm
rubidium  35–163 ppm
Yttrium  47–444 ppm
Zink  344–2.425 ppm
Zirconium  139–514 ppm

proben (BezvOdOva & lOBitzer, 1993: 643) aus den paläoböden der endrie-
geln (ÖK102 aflenz) ergaben:

chrom  118 ppm
blei  119 ppm
rubidium  135 ppm
Zink  302 ppm

da diese böden gemeinsam mit augenstein-sedimenten in den Karst eingetra-
gen wurden, sind möglicherweise auch dort erhöhte schwermetallgehalte nach-
weisbar. ein teil der schwermetalle ist vermutlich in verwitterungsresistenten 
schwermineralen gebunden und daher unter den vorliegenden bedingungen nicht 
einfach zu mobilisieren. Über das Mobilisierungspotenzial kritischer elemente wie 
arsen, blei, chrom und Nickel sowie über deren pflanzenverfügbarkeit ist jedoch 
bisher wenig bekannt (BezvOdOva & lOBitzer, 1993). Weitere untersuchungen wä-
ren daher dringend erforderlich.

die (sub)tropische Verwitterung der rotlehmböden führte auch zur bauxitbil-
dung. bekannt sind Vorkommen an der basis des hieflauer tertiärs am Westrand 
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des hochschwabgebiets, das nach WaGreich et al. (1997) im obersten oligozän 
bis unteren Miozän in gibbsitreicher Zusammensetzung entstand.

auch für den im bereich des Kartenblattes, nahe der sonnsteinalm entlang ei-
ner störung auftretenden bauxit, wäre ein oberoligozänes bis untermiozänes bil-
dungsalter möglich. der darin durch i. WiMMer-frey (Geol. b.-a.) in tonminera-
logischen analysen ausschließlich nachgewiesene böhmit spricht jedoch für ein 
höheres – vermutlich kreidezeitliches alter – dieses bauxitvorkommens.

6.3. Quartäre Sedimente und Formen

6.3.1. Pleistozän

riß

53 Moräne (Mendlingbach, Krautgraben bei Haid, Eisenerz)

Moränenartige ablagerungen älterer eiszeiten sind im bereich des Kartenblat-
tes im tal des Mendlingbaches zu finden (naGl, 1970b). es sind dies einerseits 
stark sandige, strukturlose Kiese im bereich brettseiten und gegenüber Mend-
lingbauer, die aufgrund des Gehaltes an facettierten und gekritzten Geschieben 
am besten als kurz umgelagerte Moräne zu bezeichnen sind (MOser, 2005, 2007). 
Korrodierte Kalke und teilweise veraschte dolomite deuten ebenso wie die lage 
weit außerhalb der Gletscherzunge der Würmeiszeit auf ein höheres alter als de-
ren sedimente hin.

ebenso finden sich bei haid (Gamsbach) an der Forststraße nach osten zum 
streicher mehr oder weniger gerundete Kiese, die hin und wieder Facettierung und 
Kritzung aufweisen. die durchwegs karbonatischen, sandig schluffigen Kiese zei-
gen keine sortierung und weisen eine lockere lagerung auf. auch hier deutet die 
teils stark fortgeschrittene Korrosion mancher Kalke auf ein höheres alter dieser 
als verschwemmtes Moränenmaterial anzusehende ablagerung hin. diese abla-
gerung wurde wahrscheinlich am ende der vorletzten eiszeit gebildet, als eismas-
sen aus dem Zwieselbach noch den talgrund des Gamsbaches besetzt hielten.

an der nordöstlichen Flanke des Mitterriegel, oberhalb eisenerz, findet sich in 
rund 900 m höhe feinstoffreiches Moränenmaterial, das neben Komponenten der 
Werfener schichten auch häufig helle korrodierte Kalke und dolomit der trias des 
Kaiserschild führt. die in eine schluffig sandige Matrix eingebetteten Geschiebe 
zeigen mitunter schwache Kritzung, die auf einen kürzeren glazialen transport 
hinweist. die Moränenmaterialien wurden offensichtlich von einem Gletscher aus 
der ostflanke des Kaiserschild abgelagert, der, vereinigt mit eisströmen aus der 
Nordflanke des reichenstein-stadelstein Zuges, das tal von eisenerz wohl bis 
mindestens 1.000 m höhe erfüllte, wie manche erratika anzeigen. das letzte Mal 
war diese situation zur rißeiszeit gegeben, als auch die täler östlich der Gesäu-
seberge durch mächtige eisströme erfüllt waren (van husen, 2000). ein derartiges 
alter wird auch durch die Korrosion der Karbonatgeschiebe unterstützt.

52 Erratischer Block

erratische blöcke weit außerhalb des Wirkungsbereiches der gut dokumentier-
ten würmzeitlichen Gletscherzungen finden sich an mehreren stellen.

die Geschiebe aus Wettersteinkalk im schutt des oberen rahnergrabens (süd-
westlich tragöß) in rund 1.000 m höhe belegen, dass wohl zur vorletzten eiszeit 
hier eine stausituation um rund 100 m höher als zur Würmeiszeit bestand. da-
durch konnten die Gerölle in diese position gelangen.
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im bereich der großflächig geschlossenen Verbreitung der Werfener schichten 
im eisenerzer becken finden sich helle Kalkblöcke, z.b. am Mitterriegel und am 
rücken nördlich der Großen Fölz, die eine hochreichende Vergletscherung der 
Großen Fölz und im becken anzeigen. das auffälligste erratikum ist aber der rie-
sige, viele 1.000 m³ große Karbonatblock an der straße nach hohenegg nordwest-
lich des schichtturms (Kalvarienbergkapelle am Gradstein bei sPenGler & stiny, 
1926a, b). auch dieser block (ein stark brekziöser, stark rekristallisierter, teilweise 
vererzter Kalk des devon) kann am ehesten vom Gletscherstrom aus dem tal der 
ramsau, wahrscheinlich aus den bereich der südflanke der donners alpe (buch-
leiten?) bis hierher transportiert worden sein, als in der rißeiszeit die täler um ei-
senerz im einzugsgebiet des erzbaches völlig von eis verfüllt waren (tafel       3, Ver-
eisungskarte riß-Würm).

die in den ausgedehnten Wettersteindolomit-arealen zwischen salza und las-
singbach und bei hinterwildalpen weit verstreut auftretenden Kalkblöcke sind 
erratika der ehemaligen rißzeitlichen Vollvergletscherung des salzatales (tafel 3, 
Vereisungskarte riß-Würm) in Zusammenspiel mit dem ennsgletscher (van hu-
sen, 2000). die direkt auf dem dolomit verstreut auftretenden blöcke und Ge-
rölle zeigen auch hier eine eisbedeckung bis mindestens 1.000 m höhe an. au-
ßerdem finden sie sich verstärkt auch in den mächtigen schuttanhäufungen der 
südlichen Nebentäler des lassingbaches, die an den würmzeitlichen eiskörpern 
(33) gestaut wurden (Bryda, 2005), wohin sie durch solifluidalen transport oder 
abschwemmung gelangten.

50 Staukörper am Eisrand (glaziofluviatil; riß Hoch- bis Spätglazial)

51 Schluff darin

rund 60 m oberhalb der höchsten würmzeitlichen erratika und staukörper ist 
westlich des lamingtales auf dem rücken nördlich des rahnergrabens ein ca. 
15 m mächtiger brekzienkörper erhalten. aufgebaut wird er von durchwegs gro-
ben, wenig bis kaum gerundeten Komponenten der Gesteine im einzugsbereich 
des Grabens, vermengt mit triadischen Karbonatgeröllen von weiter nördlich. die 
lagenweise matrixreiche brekzie ist als ein verfestigter rest eines staukörpers 
zu deuten, der im rahnergraben an einem schwindenden eiskörper des rißglet-
schers abgelagert wurde.

im tal des erzbaches sind an der orographisch rechten talflanke bei prossen 
mächtige Konglomerate erhalten (sPenGler & stiny, 1926a), die über eine lan-
ge strecke den hangfuß aufbauen. im liegenden werden die mäßig verfestigten 
Konglomerate (talrandverkittung) von sehr groben, sandreichen schottern aufge-
baut, deren Gerölle oft durchmesser von 50 bis 60 cm aufweisen. diese bestehen 
überwiegend aus Gesteinen der Grauwackenzone, die teilweise talabwärts wei-
sende deltaschichtung zeigen. sie belegen eine bildung des ehemaligen schot-
terkörpers durch ein rasch fließendes Gerinne mit einem einzugsgebiet im süden. 
Zum hangenden ist eine deutliche abnahme der Korngröße bei einer Zunahme der 
Gerölle aus den Kalkalpen zu beobachten, die auf ein liefergebiet weiter im osten 
hinweisen. im obersten bereich überwiegt dann der schutt der lokalen Werfener 
schichten. abgeschlossen wird der Kieskörper durch eine breite terrassenfläche 
(hochspannungsleitung). der ca. 80 m mächtige terrassenkörper ist offensicht-
lich der rest eines staukörpers am rand des abschmelzenden eises der rißeis-
zeit, als noch weite teile des tales des erzbaches von eiskörpern besetzt waren 
und der abfluss nach Norden noch nicht frei war. Kleinere reste von staukörpern, 
die in dieser periode entstanden sind, sind noch die sandigen Kiese am hang 
oberhalb des schichtturms oder die Konglomerate am Zufahrtsweg zum Gehöft 
Jostrom, die auch große triadische Kalkblöcke führen.
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diese eisstaukörper zeigen ebenso wie die erratika (52) an, dass das tal des 
erzbaches und seine Zuflüsse (Gsoll-, ramsaubach) zur rißeiszeit von einem 
mächtigen Gletscher erfüllt waren, dessen oberfläche mindestens in 1.000 m 
höhe lag.

49 Solifluktionsschutt

im bereich des Gamsforstes entstanden aus den über den Gosaugesteinen zer-
gleitenden mitteltriadischen Karbonaten stets große Mengen an schutt, die sich 
unter permafrostbedingungen weit über den hang zum Krautgraben ausbreiteten 
(28). eine derartige mächtige solifluktionsschuttdecke bildete sich offensichtlich 
auch in der ausgehenden rißeiszeit, als das becken wieder eisfrei war. teilweise 
konglomerierte reste dieser älteren decke finden sich auf dem rücken und klei-
nen Kuppen, wie auch in den tief eingeschnittenen Gräben beim pichler, und sind 
durch stärkere Korrosion der Karbonate und die stärker verfärbte Matrix von der 
würmzeitlichen decke zu unterscheiden.

48 Bergsturzablagerung (Krautgraben bei gams)

durch die Materialentnahme südwestlich haid (Gamsbach) wurde völlig unge-
rundeter, unsortierter dolomitschutt unter solifluktionsschutt aufgeschlossen. in 
der sandig schluffigen Matrix sind auch kopf- bis 1 m große blöcke eingebettet, 
die starke auflockerung bis völlige Gefügeauflösung zeigen. die ablagerung bil-
det offensichtlich den rücken bis zum Graben des Zwieselbaches und stellt den 
erosionsrest eines kleinen bergsturzes dar, dessen sturzstrom sich aus dem be-
reich buchberg bis zum Krautgraben ergossen hat.

die sturzstromablagerungen sind von einer 1,5 bis 2 m mächtigen, feinstoffrei-
chen solifluktionsdecke mit gerundeten und gekritzten Geschieben bedeckt, die 
ein Mindestalter des bergsturzes vor der Würmeiszeit belegen. auf ein derart ho-
hes alter weisen, neben der lage auf dem rücken deutlich über dem heutigen 
bachniveau, auch rötlich-braune toneinschwemmungen in hohlräumen der sturz-
stromablagerungen hin, die auf eine warmzeitliche Verwitterung nach der abla-
gerung zurückgehen dürften. dementsprechend wird sich der kleine bergsturz 
aus dem bereich unter dem buchberg spätestens in der spätphase der rißeis-
zeit ereignet haben.

47 Hangschuttbrekzie (Prä-Würm)

Wie generell in den Kalkalpen, besonders an deren südrand, sind auch im be-
reich des Kartenblattes reste ehemaliger ausgedehnter schutthalden erhalten, 
die heute als hangbrekzien vorliegen (aMPferer, 1935; cOrnelius, 1941).

Neben den Vorkommen südlich des pfaffenstein finden sich größere derartige 
brekzien noch im urwirtsgraben (östlich Kaiserschild) und an der westlichen Flan-
ke des brunntales (östlich Wildalpen). es sind dies durchwegs sehr gut verkittete 
grobe brekzien. die Komponenten werden ausschließlich aus den Gesteinen der 
darüber aufragenden Wände gebildet, die oft in einer dichten feinkörnigen Matrix 
eingebettet, teilweise aber auch nur korngestützt sind. die undeutliche schich-
tung ist hangparallel. das erscheinungsbild gleicht dem rezenter schutthalden, 
die durch das höhere alter bereits gut verkittet sind, aber auch durch Verwitte-
rungserscheinungen (veraschte dolomite) ein löchriges aussehen aufweisen. ein 
Mindestalter der als interglaziale und interstadiale bildung angesehenen brekzien 
ist durch die Überlagerung mit Moränen der letzten eiszeit (Große Fölz) gegeben.
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Würm

46 Vorstoßschotter

südlich Großdorf entwickeln sich entlang der laming zu beiden seiten mit gla-
zialen ablagerungen bedeckte terrassenkörper. an den böschungen finden sich 
hier schlecht sortierte schotter, die über größere bereiche eine sandig schluffige 
Matrix zeigen, teilweise aber auch matrixfreie, korngestützte lagen und Nester 
aufweisen. derartige, schwach talrandverkittete schotter finden sich noch talauf-
wärts beim lindenhof und im Galgenwald, wo sie im liegenden der grobblockigen 
Moräne durch den bach aufgeschlossen werden. Weiters treten diese schotter 
auch im ort tragöß auf, wo sie den hangfuß entlang der hauptstraße aufbauen.

die Kiese bestehen zum überwiegenden teil aus Karbonaten, führen aber ei-
nen stark schwankenden anteil (10–30 %) an Geschieben der Grauwackenzone 
und der Werfener schichten (100, 132), wodurch der einfluss der von osten kom-
menden Gerinne stark erkennbar ist.

bei diesen Kiesen handelt es sich um die schotter, die im Vorfeld des sich 
hauptsächlich aus dem Jassinggraben ins becken von tragöß ausbreitenden 
Gletschers abgelagert wurden. sie wurden dann von der Gletscherzunge noch 
überfahren, die bis unterort (am südlichen blattrand) vorstieß und mit Moränen 
bedeckte. diese Vorstoßschotter setzen sich dann entlang der laming nach sü-
den als Niederterrasse fort.

Ähnlich überfahrene schotter finden sich noch beim schloss leopoldstein, wo 
die Gletscherzunge aus dem tal des leopoldsteiner sees die Kiesschüttungen in 
ihrem Vorfeld und die des erzbaches mit Moräne bedeckte.

45 grundmoräne

ausgedehntere Vorkommen der würmzeitlichen Grundmoräne finden sich im 
becken von tragöß, der Weidau (präbichl), im einzugsgebiet der Großen Fölz so-
wie um lassing im obersten Mendlingtal und im Klammgraben.

die durchwegs mit Wiesen oder Wald bedeckten Moränen sind nur an weni-
gen stellen in kleinen anrissen in Gräben oder bei bauarbeiten aufgeschlossen 
gewesen. Generell finden sich im Material der Grundmoränen Geschiebe des je-
weiligen einzugsgebietes der Gletscherzungen, die deutliche glaziale bearbei-
tung (Facettierung, Kritzung) zeigen und in einer überwiegend schluffig-sandigen 
Grundmasse eingebettet sind. durch die beschränkte Größe der lokalgletscher 
ist der anteil dieser feinkörnigen Matrix nicht in dem ausmaß entwickelt wie bei 
größeren talgletschern, wo ihr prozentanteil sowie tongehalt am Gesamtsediment 
deutlich höher ist. alle diese Grundmoränen weisen eine starke Kompaktion auf.

44 End- bzw. Seitenmoräne, mit Wallform

die ausdehnung aller lokalen Kargletscher sowie der aus der plateauverglet-
scherung des westlichen hochschwab hervorgegangenen Gletscherzungen sind 
durch end- und seitenmoränen gut zu rekonstruieren. die Moränenwälle sind ge-
nerell aus grobblockigen Kiesen mit wechselndem sandgehalt mit geringem Fein-
kornanteil aufgebaut, die in ihrer Zusammensetzung das jeweilige einzugsgebiet 
der Gletscherzunge widerspiegeln.

im lamingtal zeichnen die Moränenzüge bei unterort, Großdorf und Galgen-
wald drei endlagen der würmglazialen eiszunge nach. die Mächtigkeit der stei-
len eiszunge wird durch die deutlichen Moränenwälle an der westlichen talflan-
ke angezeigt. die oberfläche steigt von ca. 750 m bei unterort bis zum lindenhof 
auf ca. 900 m höhe und dann langsam auf 920 bis 930 m im bereich pfarrerteich 
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an, wie der kleine Moränenwall unterhalb des Kampelsteig belegt. im östlichen 
Jassinggraben liegt sie dann auf 960 m. auf den Moränenwällen des lamingta-
les finden sich viele, zum teil riesige Wettersteinkalkblöcke, die aus der Nordflan-
ke des trenchtling und der heuschlagmauer stammen (43). deutliche Wälle bei 
Wegsteig und st. laurenti (abb. 8) belegen auch die Zunge in der talweitung des 
präbichl und im tal nach Vordernberg, wo die vereinigten Gletscherzungen aus 
dem Kar des Grübl (eisenerzer reichenstein) und dem polsterkar auch bis an den 
blattrand reichten. deutliche Wälle westlich almhäuser zeichnen einen kleineren 
stand und die trennung der beiden eiszungen sowie die Moränen im handelgra-
ben das schrittweise schrumpfen des polsterkargletschers nach.

ebenso sind derartig gestaffelte endmoränenwälle des Würm-hochglazials in 
der Großen Fölz und um das schloss leopoldstein erhalten.

Mächtige Wälle dokumentieren auch die situation im hochtal bei hinterwildal-
pen. so setzen am ostende des Grangenriedel mächtige Moränenwälle an, die 
nach Norden bis zum lurgbach ziehen, von dem sie unterschnitten werden 
(fritsch, 1993). sie markieren den westlichen rand der eiszunge von der plateau-
fläche um die eisenerzer höhe, die das kleine becken um hinterwildalpen völlig 
erfüllt haben muss, ohne aber endmoränen auch am Nordrand zu hinterlassen. 
der Gletscher im lurgbachtal reichte hingegen bis zur Mündung des brunngra-
bens und eibelbachs, wie an den Moränenwällen an der südlichen talflanke zu 
erkennen ist. die Zunge dürfte aber zu ihrer größten ausdehnung kurz noch Kon-
takt zu der des beckens von hinterwildalpen gehabt haben. im Zuge des kleins-
ten markierten standes wurde dann der epigenetische durchbruch im Wetter-
steindolomit (Kote 841 m) angelegt.

die Gletscher aus den nördlichen plateaubereichen des hochkargebietes haben 
im Wasser- und Klammgraben und unter den sandmäuern mehrgliedrige Wälle 
hinterlassen, welche die drei eiszungen deutlich nachzeichnen. den wohl auffäl-
ligsten und mächtigsten Moränenwall stellt aber der am ausgang des Königsgra-
bens südlich von lassing dar, der den talschluss der Mendling beherrscht. er wur-

abb. 8.  
endmoränenwall bei st. laurenti. blickrichtung sso.
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de von der eiszunge aus der zentralen plateaumulde des hochkar abgelagert, die 
im lee des rückens scheineck-schwarzkogel ein besonders wirksames Nährge-
biet hatte. an der steilen Nordwestflanke des hochkar und Falken entwickelten 
sich steile Gletscherzungen (dürrengraben), die kleine endmoränen um Graben-
bauer knapp oberhalb des talbodens der Mendling hinterließen.

ein deutlicher Moränenwall markiert noch bei raffelgraben das ende einer 
Gletscherzunge, die von Westen gerade noch das Gebiet des Kartenblattes be-
rührt (MOser, 2007).

43 Erratischer Block

Größere auffällige erratische blöcke zeigen oft alleine die ausbreitung von Glet-
scherzungen an, wenn keine Moränensedimente abgelagert wurden oder erhal-
ten geblieben sind. so ist die größte ausdehnung der Gletscherzunge im laming-
tal (sattenberg) durch eine reihe von blöcken markiert, die etwas außerhalb der 
Moränenwälle zu finden sind, was auch auf die kurze dauer dieses größten stan-
des hinweist. die auffällige häufung und die Größe der erratika sind im lamingtal 
auf die bergzerreißungserscheinungen der Wettersteinkalkmassen des trencht-
ling, der heuschlag- und Griesmauer zurückzuführen. die damit einhergehende 
auflockerung führte offensichtlich zu oftmaligen Felsstürzen, deren blöcke vom 
Gletschereis abtransportiert wurden. das blockwerk eines derartigen größeren 
Felssturzes dehnte sich sogar soweit auf den Gletscher aus, dass es am orogra-
phisch linken rand der eiszunge südlich lindenhof abgelagert wurde.

auch in der Großen Fölz wird der eisrand des Gletschers von einer Kette gro-
ßer blöcke nachgezeichnet, wie auch das ende der kleinen eiszunge aus dem tal 
des leopoldsteiner sees über den sattel beim urlauberkreuz durch große Wet-
tersteinkalkblöcke markiert wird.

eine auffällige häufung an mehrere Meter großen erratischen blöcken (rhätium, 
Jura) ist auch durch die Gletscherzunge aus dem Kar der schmalzmauer (nörd-
lich hochkar), die über riegelauschlag zu den sandmäuern abfloss, hinterlassen 
worden (Wessely, 2005).

42 rundhöcker

der Wettersteinkalk-rücken beim Julienheim am Grünen see stellt einen rund-
höcker dar, der durch den Gletscher aus dem Jassinggraben geformt wurde. an 
der oberfläche sind aber durch Korrosion und Frostverwitterung keine direkten 
spuren der eisüberarbeitung (Gletscherschliff) mehr erhalten geblieben.

41 Kame

innerhalb der endmoränen beim lindenhof waren durch eine kleine Kiesent-
nahme durchwegs feinkörnige, stark sandige Kiese aufgeschlossen, die den hang 
bis zur laming mit seiner unruhigen oberfläche aufbauen. die Kiese, in denen 
auch Gerölle bis 30 cm durchmesser eingebettet sind, weisen durchwegs stei-
les einfallen (10–25°) in unterschiedlichste richtung auf. der Geröllbestand, be-
sonders in den kleinen Korngrößen und dem sand, rekrutiert sich zu rund 70 % 
aus der Grauwackenzone der ostflanke des lamingtales. bei diesen sedimenten 
handelt es sich um eine Kameablagerung innerhalb der abschmelzenden eiszun-
ge, wo neben verschwemmtem Moränenmaterial, die hauptmasse aus dem Gra-
ben beim pölsbacher stammt.

eine ausgedehntere Kameablagerung mit unruhiger oberfläche wurde auch auf 
der schwelle zwischen Jassinggraben und Grünem see in toteismassen gebildet, 
als sich die eismasse im becken von tragöß und des Jassinggrabens trennte.
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40 Staukörper am Eisrand (Hochglazial)

im lamingtal sind aus den Gräben an der westlichen Flanke gegen die Glet-
scherzunge auch zur Würmeiszeit schuttmassen geschüttet worden, die heu-
te teilweise noch als mächtige staukörper erhalten sind. sie bestehen weitge-
hend aus dem schutt der Werfener schichten und verzahnen sich teilweise mit 
den Moränen.

ein mächtiger schuttkörper unterhalb des Kampelsteig ist auch zwischen den 
eisströmen aus dem Klammboden über die Klammhöhe und dem haringgraben 
(nordöstlich tragöß) erhalten, der mit seiner oberkante die ehemalige eishöhe 
schön markiert. bereits aus den ersten abschmelzphasen der hochglazialen eis-
massen stammen hingegen die staukörper westlich des Grünen sees, wo jener 
oberhalb der straße in den Jassinggraben mit seiner terrassenform und dem da-
rin eingeschnittenen trockental der eindrucksvollste ist. er ist, ebenso wie der 
staukörper oberhalb der pfarrerlacke, nach der ablagerung der Kamesedimen-
te im unmittelbaren sattelbereich gegen die in den becken liegenden toteismas-
sen geschüttet worden.

39 niederterrasse

abgesehen von der Niederterrasse, die außerhalb des Kartenblattes unmit-
telbar an die Vorstoßschotter im lamingtal anschließt, haben sich solche ter-
rassenkörper des Würm noch entlang des erzbaches, der salza und der Mend-
ling entwickelt.

die Niederterrassenkörper werden generell von groben, sandigen schottern 
aufgebaut, die eine schlechte sortierung und einen unregelmäßigen Wechsel zwi-
schen sandreichen und sandfreien lagen aufweisen. diese meist unscharf be-
grenzten lagen lassen oft Kreuzschichtung erkennen oder bilden unregelmäßige 
horizontale bänke. die schotter sind ablagerungen der für eiszeiten typischen 
verwilderten Gerinne (braided river), entlang denen rasche akkumulation durch 
die stark erhöhte Geschiebefracht stattfand, und so in der kurzen Zeitspanne des 
hochglazials die mächtigen terrassenkörper gebildet wurden.

im erzbach entwickelt sich die terrasse aus den großflächigen mächtigen 
schwemmkegeln nördlich der stadt eisenerz und im Vorfeld der Gletscherzun-
ge der Großen Fölz. 

in der Mendling geht die schüttung von den eiszungen des Königs- und dür-
ren- sowie des raffelgrabens aus. 

entlang der salza sind erste grobe Kiese im bereich der Fischerau (fritsch, 
1993) zu finden, die dann nach Westen zu rasch an Mächtigkeit gewinnen und ab 
den Gehöften steinbruch und Glimnitzer einen ca. 10 m mächtigen terrassenkör-
per bilden. dieser kann dann salza abwärts nahezu ohne unterbrechung verfolgt 
werden und erreicht bei der Vereinigung der salza mit dem Mendlingbach eine 
Mächtigkeit von ca. 50 m. im einschnitt der salza zeigen die schotter eine gut 
entwickelte talrandverkittung, die zu Konglomeratnasen, halbhöhlen und abge-
stürzten Konglomeratblöcken im Flusslauf führt (abb. 9). die großen driftblöcke 
sind auf die nahe Gletscherzunge dem lassingbach zurückzuführen.

im bereich von der brücke über die salza bei Fachwerk bis zum Gehöft Glim-
nitzer sind immer wieder im liegenden der groben, horizontal geschichteten Kie-
se der Niederterrasse glazigene ablagerungen aufgeschlossen (fritsch, 1993). 
es handelt sich dabei um stillwasserablagerungen von sanden und schluffen mit 
eingelagerten blöcken (dropstones), oder um feinstoffreiches Moränenmaterial in 
Wechsellagerung mit Flusskiesen. ablagerungen wie sie in Kontakt zu Gletscher-
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eis oft entstehen. daneben treten noch geschichtete und verfaltete Kiese mit ge-
kritzten Geschieben auf, die teilweise einfallswinkel bis zu 65° aufweisen. derar-
tige ablagerungen bilden sich nur in unmittelbarem Kontakt zu abschmelzendem 
Gletschereis und können nur als größere Körper in gefrorenem Zustand bewegt 
und eingebettet worden sein (fritsch, 1993). diese ablagerungen sind, im Ge-
gensatz zu primären deutungen, als produkte des eiszerfalls am ende der riß-
eiszeit, wohl im Kontakt mit der aus dem lassingtal hervortretenden Gletscher-
zunge der Würmeiszeit entstanden. als weiterer hinweis auf dieses alter ist zu 
werten, dass sie keine stärkere Verwitterung oder Konglomerierung als die han-
genden Kiese der Niederterrasse aufweisen.

38 Blockgletscherablagerung

der talboden des ramsaubaches (südlich eisenerz) wird beim Gehöft peres 
von einer ca. 10 m aufragenden lockergesteinsmasse blockiert, die das tal in 
seiner gesamten breite aus dem tal bei Galleiten kommend wulstartig einnimmt, 
und sich mit unruhiger oberfläche nach Nordosten abfallend bis Franzosenbü-
hel ausbreitet.

aufgebaut wird die Masse aus grobem schutt mit großen blöcken in einer san-
digen schluffigen Grundmasse, die bis zu den häusern von Galleiten im süden 
zu verfolgen ist. hier gehen diese ablagerungen in die groblockige Moräne des 
talbodens nach süden über, die beidseitig von scharf modellierten seitenmorä-
nen begrenzt wird.

die Masse nördlich Galleiten stellt einen blockgletscher dar, der sich aus dem 
Material der oberflächenmoräne der Gletscherzunge entwickelt hat. die Masse 
hat sich dann unter den permafrostbedingungen langsam ins tal des ramsau-
baches ausgebreitet und dieses blockiert. dadurch wurde der ramsaubach zu-
rückgestaut, wodurch die Flachstrecke am Fuß des mächtigen steilen schwemm-
kegels des lasitzenbaches entstanden ist. der ramsaubach hat dann die steile 

abb. 9.  
talrandverkittung der Niederterrasse der salza westlich Fachwerk. driftblöcke.
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epigenetische Klammstrecke in den Kieselschiefern eingeschnitten. eine bohrung 
von 12 m tiefe beim einlaufbauwerk des Kleinkraftwerkes durch die steWeaG 
(pers. Mitt. r. Benischke, Joanneum research) zeigt die Mächtigkeit der feinkör-
nigen Verschüttung an, die aber als wesentlich höher anzunehmen ist.

etwas weiter westlich liegt am orographisch linken ufer des ramsaubaches 
am ausgang des steilen Grabens des Weißenbaches eine hoch über den talbo-
den aufragende, mächtige schuttmasse mit riesigen blöcken. sie stellt den Morä-
nenschutt des Gletschers in der Karmulde unterhalb der donneralpe dar, der im 
oberen teil des Weißenbaches geendet hat. der schutt wurde dann durch den 
steilen Graben durch viele Murenereignisse auf den talboden des ramsaubaches 
transportiert, wo er in den permafrost einbezogen und fixiert wurde. so breitete 
er sich im talboden nicht aus und ist so in der heutigen Form erhalten geblieben.

im westlichen teil der Nordflanke des lärchkogelzuges im einzugsgebiet des 
Gamsbaches haben sich durch die günstige exposition noch kleine Gletscher-
zungen unter dem rödelstein (endmoränen umschließen das Gehöft huber) oder 
unterhalb der Wendneralm gebildet. im östlichen teil der aichmäuer kam es aber 
offensichtlich zu keiner nennenswerten eisbildung mehr. hier wurde daher der 
durch die Frostverwitterung anfallende schutt des Wettersteindolomits am Wand-
fuß durch den permafrost fixiert. so konnte sich eine ca. 50 bis 60 m mächtige, 
terrassenartige schuttanhäufung bilden, die am Nordrand vom Gamsbach unter-
schnitten wurde. die Masse besteht aus unklassiertem Wettersteindolomitschutt 
aller Korngrößen bis zu blöcken mit mehreren m³. die am hangfuß angesammelte 
Masse breitete sich offenbar langsam bis zum Gamsbach aus, wo sie eine rund 
40 m hohe steile stirn ausbildete, die auch von diesem ständig erodiert wurde.

37 Mächtiger Murenschutt

im Kar der hinteren Gsoll (östlich eisenerz) entwickelte sich unterhalb der 
Gsollmauer, durch Wechtenbildung begünstigt, ein kleiner Gletscherkörper, des-
sen ausdehnung durch grobblockige endmoränenwälle am orographisch rech-
ten rand markiert wird. am linken rand wird der Gletscherrand durch groben 
schutt ersetzt, der offensichtlich auf den Gletscherrand geschüttet wurde, auch 
die Moränenwälle umschließt und weit in den talboden vordrang. es handelt sich 
dabei um groben Murenschutt, der seinen ausgang in dem Graben unterhalb der 
tac-spitze nimmt und um einen ausgedehnten Kegel mit unruhiger oberfläche. 
das liefergebiet ist die besonders stark von bergzerreißung betroffene tac-spit-
ze (kOçiu, 2009), deren Nordwestflanke aber während der eiszeit durch die Wind-
verfrachtung des schnees selbst keinen Gletscher trug. 

der Murenkegel ist an seinem südlichen rand zu den holozänen bachsedimen-
ten durch eine bis zu mehrere Meter hohe erosionskante begrenzt.

33     Staukörper am Eisrand der regenerierten gletscher im lassingbach tal

36 Moränenmaterial darin

35 Bänderschluff darin

34 Kieseinschaltung darin

in den tälern südlicher Zubringer des lassingbaches (besonders im schrein-, 
schön- und Kräuterbach sowie rumpelgraben) finden sich reste ausgedehnter 
talverfüllungen mit sehr komplexer Zusammensetzung verschiedener sedimente 
(Bryda, 2005). die abgrenzung dieser untereinander ist aber nur schlecht mög-
lich, da die talflanken durchwegs stark verrutscht oder mit Vegetation bedeckt, 
und dadurch die Grenzen sehr oft nicht aufgeschlossen sind. so ist nur eine eher 
generelle beschreibung der talfüllungen möglich.
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an der basis bis zu mehreren Metern über den heutigen talsohlen finden sich 
teils massige, teils gebänderte schluffe, die mitunter von sand und Kieslagen 
unterbrochen werden (abb. 10). diese einschaltungen werden speziell im talhin-
tergrund aus eckigem, ungerundetem dolomitschutt gebildet. selten finden sich 
auch größere Gerölle oder blöcke als „dropstones“ in den schluffen. diese fein-
körnigen ablagerungen wurden in kurzlebigen seen abgelagert, als die talaus-
gänge offensichtlich durch die sich bildenden eismassen im talgrund des las-
singbaches zunehmend verlegt wurden. Waren es anfänglich hauptsächlich die 
schluffe (Gletschertrübe) und von den rändern ins becken ausgreifende ein-
schüttungen, kamen dann auch grobkörnigere deltaablagerungen hinzu. so bil-
dete sich im schönbach eine ca. 20 m mächtige deltaschüttung mit nach süden        – 
taleinwärts –    gerichteten foresets aus (abb. 11). aus gut gerundeten sandigen 
Kiesen gebildet und durch ihre Zusammensetzung aus Geröllen aller Kalke aus 
dem einzugsgebiet des lassingbaches zeigen sie eine schüttung aus dem las-
singbach an. damals floss dieser offenbar bereits über die talung bei abbrenn in 
den schneckengraben ab, da das lassingtal unterhalb Klaus offensichtlich be-
reits völlig blockiert war.

am ende der entwicklung breiteten sich die eismassen aus der Furche des 
lassingbaches auch tief in die Nebentäler aus und lagerten Moränen ab (abb. 
12). diese weisen einen durchwegs sehr hohen Feinkornanteil (tone, schluffe) auf 
und dürfen überwiegend als unter stauwasserbedingungen abgelagerte Moräne 
(waterlain till) angesehen werden. sie führen prächtig gekritzte und polierte Ge-
schiebe, weisen aber oft nicht die für Grundmoräne sonst so typische hohe Kom-
paktion auf.

ebenso weisen viele grobe, gerundete blöcke der verschiedenen Kalke in den 
im dolomit angelegten Gräben (aus denen die bunten Jurakalke, wie rote Knol-
len- und crinoidenkalke hervorstechen) auf glaziale ablagerungen des hochstan-

abb. 10.  
Massige schluffe im tal des schönbachs.
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des der Würmvereisung hin. sie belegen gut die ausdehnung der eismassen (z.b. 
schreinbach bis knapp unter den Jägersattel), wie auch einen Materialtransport 
aus dem Gebiet des rotwaldes im Norden und den ostschauenden Karen der 
Göstlinger alpen quer über den lassingbach.

Gegen diese Gletscherzungen wurden dann in den unvergletscherten berei-
chen sowie den seitengräben (z.b. sperrgraben) mächtige dolomitschuttmas-
sen abgelagert.

32 trockental – ehemalige Abflussrinne

der einzige durch die eisausbreitung erzwungene abfluss, entgegen den heuti-
gen abflussverhältnissen, ist die umleitung des lassingbaches aus dem schön-
bach und rumpelgraben über abbrenn in den schneckengraben (36–33).

eine alte, wahrscheinlich holozäne abflussrinne des lasitzenbaches ist auf sei-
nem riesigen schwemmkegel in der ramsau bis heute erhalten geblieben.

31 Oberflächenmoräne (gropperwald, grobblockig), mit Wallform

das areal des Gropperwaldes wird von grobem blockwerk mit teilweise riesi-
gen blöcken bestimmt, das zungenartig bis knapp oberhalb der lassingalm reicht. 
die Form der ausbreitung sowie die gleichmäßige oberflächengestaltung deuten 
darauf hin, dass es sich hier um die ablagerung einer schuttdecke einer bereits 
weitgehend inaktiven eiszunge handeln dürfte. die Wallformen bilden offensicht-
lich noch aktive teile dieser Gletscherzunge nach.

30 Staukörper am Eisrand (Würm-Spätglazial)

entlang der eiszungen des spätglazials entstanden in kurzlebigen stauberei-
chen ablagerungen von Kiesen, sanden und schluffen, die je nach abflussver-

abb. 11.  
Nach süden gerichtete deltaschüttung im tal des schönbachs.
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hältnissen wechseln können. die Vorkommen sind recht kleinräumig und entspre-
chen in erscheinungsbild und aufbau denen des hochglazials (40).

29 Junge terrassen im lassingbach tal

entlang des lassingbaches finden sich in etwa 5 m über dem heutigen 
Flussniveau liegende terrassenkörper. sie sind aus sehr groben sandigen 
Kiesen aufgebaut, die ungefähr der Korngrößenverteilung der heutigen Fluss-
schotter entspricht. ihr gleichmäßiges erscheinungsbild und ihre gleichblei-
bende Mächtigkeit machen eine bildung als durchgehende terrassenschüt-
tung in Folge einer Klimaverschlechterung mit erhöhter schuttanlieferung 
wahrscheinlich.

die terrassenkörper weisen eine so fortgeschrittene bodenentwicklung auf, die 
eine landwirtschaftliche Nutzung (Wöhry, drei Keuschen) zulässt, sodass anzu-
nehmen ist, dass die terrasse schon im spätglazial gebildet wurde.

28 Solifluktionsschutt

im bereich des Gamsforst ist ebenso wie in der vorletzten eiszeit (49) eine 
ausgedehnte decke feinstoffreicheren schutts entstanden, der seinen ursprung 
in den Massenbewegungen am hangfuß des Großkogels hat. der schutt brei-
tete sich bis zum halben hang zum Krautgraben als eine ein bis mehrere Meter 
mächtige lage aus.

ebenso ist die breite, gleichmäßige Fläche am hangfuß des blochkogels öst-
lich von lassing mit solifluktionsschutt bedeckt. die schuttdecke entwickelt sich 
zwischen den endmoränen aus dem Königsgraben bei lassing und dem Was-
sergraben östlich davon aus dem hangschutt und reicht über das Gehöft blachl 
am Kartenrand hinaus.

abb. 12.  
Feinstoffreiche Grundmoräne im tal des schönbachs.
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27 Bergsturz Kampelmauer – grüner See

das tal zwischen „in der Klausen“ und dem Grünen see sowie pfarrer- und 
Kreuzteich wird von grobem bergsturzblockwerk beherrscht (sPenGler & stiny, 
1926a; faBiani, 1980b). das kuppige Gelände mit vielen, z.t. mehrere m³ großen 
blöcken bedeckt den buchriegel bis ca.   1.060 m höhe, von wo es nach Norden 
abfallend bis zur Kote 914 m knapp vor dem ausgang der Klamm reicht. hier wird 
der Klammbach in einem kleinen Weiher gestaut und versickert im blockwerk. 
Nach süden erstreckt sich der sturzstrom bis an den hangfuß der Kohlerleiten.

die bergsturzmasse entstammt der Nische unterhalb der Kampelmauer, von wo 
sie primär richtung Westen abfloss und am buchriegel brandete. hier wurden sie 
einerseits nach Norden, andererseits in ihrer hauptmasse nach süden abgelenkt.

dürfte das bergsturzblockwerk am buchriegel noch einige Zehnermeter mäch-
tig sein, so beträgt diese im südlichen Zungenbereich nur noch einige Meter, so-
dass beim Grünen see die Werfener schichten als liegendes aufgeschlossen sind 
und oberhalb des pfarrerteiches erste Quellen aus dem sturzstrom austreten. hier 
wird der bergsturz von grobem Wettersteinkalkschutt mit blockwerk gebildet, dem 
in auffälliger Weise die kleinen Kornklassen (Mittelkies, sand) weitgehend fehlen. 
das dürfte darauf zurückzuführen sein, dass es durch die kurze sturzbahn und 
die geringe Kubatur zu keiner völligen Zerschlagung des Wettersteinkalkes und 
zur bildung einer feinkörnigen sturzstrommasse wie bei großen bergstürzen kam 
(siehe bergsturz von Wildalpen, 16).

die toteisformen um den Grünen see erlauben das ereignis des bergsturzes in 
das beginnende spätglazial einzustufen, als noch reste des Gletschereises am 
talboden vorhanden waren.

26 toteiskante

das bergsturzmaterial wird zu den depressionen um den Grünen see durch 
eine mehrere Meter hohe deutliche Kante begrenzt. durch den sturzstrom wur-
de ein größerer eiskörper randlich noch mit bergsturzblockwerk bedeckt. Nach 
dessen abschmelzen sind dann die becken des Grünen sees als toteislöcher mit 
der toteiskante entstanden, während das auf dem eis lagernde Material zwischen 
den becken als niedrigere rücken erhalten blieb.

6.3.2. Holozän

25 Abrisskante / 24 Zerrspalte / 23 tiefgreifend aufgelockerter, stark be-
wegter Felsbereich)

die Kalkstöcke der Griesmauer und des trenchtling sind durch ihre position 
an der südflanke einer weit gespannten Mulde der Werfener schichten (faBiani 
et al., 1980) von massiven bergzerreißungserscheinungen betroffen. die spröden 
Kalkmassen zergleiten über den duktilen schiefern (POisel & ePPensteiner, 1988). 
so zeigt der stock des trenchtling markante lange Zerrspalten, die sich in deut-
lichen Gräben mehr oder weniger parallel zu den beiden Flanken im Nordosten 
und südwesten entwickelten. sie sind entlang alter strukturen angelegt, welche 
die tiefgreifende Zerlegung des Gebirgsstockes begünstigten (Bryda, 2003). in 
der damit einhergehenden auflockerung, besonders der Nordostflanke, sind auch 
die starke schuttbildung und die riesige schutthalde bei Grünanger begründet. 
ebenso wird damit auch die massive Verbauung des tales zwischen dem Grü-
nen see und dem becken des Jassinggrabens zusammenhängen, die offensicht-
lich aus gut wasserdurchlässigen, mächtigen lockersedimenten (blockwerk und 
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schutt) besteht, da alle Wässer aus dem Jassinggraben, die letztendlich bei der 
pfarrerlacke versickern, erst wieder um den Kreuzteich austreten (faBiani, 1980b).

Kleinräumigere Zerrstrukturen betreffen auch die leobner Mauer, die sich auch 
in der ausgedehnten, aktiven schutthalde zur oberen handlalm hin manifestiert.

der stock der Griesmauer ist dank seiner geringeren Mächtigkeit noch wesent-
lich stärker von den bergzerreißungen betroffen. so ist der südliche teil um die 
tac-spitze in den Felsstrukturen weitgehend aufgelöst und besteht aus größeren 
und kleineren Felskörpern und türmen, die sich teilweise kippend aus dem Ver-
band lösen (kOçiu, 2009) und nach Nordwesten abwandern, wo eine fortschrei-
tende auflösung bis zum hangschutt eintritt. aus der Wand im südosten ha-
ben sich auch das blockwerk und die Felsstürze gelöst, die als schuttdecke die 
Gletscherzunge im Gropperwald bedeckten. im Nordteil hingegen ist eine gro-
ße scholle deutlich von der hauptmasse getrennt und abgesessen. der gesam-
te stock der Griesmauer ist dementsprechend von ausgedehnten, sehr groben 
schutthalden umgeben.

ebensolche auflösungserscheinungen sind an der heuschlagmauer entwickelt, 
die für das grobe blockwerk am hangfuß und wohl auch für die riesigen blöcke 
auf den würmzeitlichen Moränenwällen um tragöß verantwortlich sind (44).

parallel zum südrand des plateaubereiches westlich der brandsteine sind zwi-
schen brandstein und Fobisturm Zerrspalten entwickelt, die ihre ursache in der 
duplexstruktur und dem Kontakt mit den weichen Gosaugesteinen im Fobistal 
haben dürften.

Weit verbreitet sind Zerrspalten auch in den stark bewegten Megablöcken im 
blockmeer des schafwaldes (18, 19) als Folge des Zergleitens der Felsmassen 
nördlich des schafhalssattels.

22 rutschmasse (überwiegend oberflächennah; Spätglazial–Holozän)

in feinkörnigen Verwitterungsböden oder schutt über tonig-schluffigen aus-
gangsgesteinen, wie die Gosaumergel (Krautgraben), karnische tonschiefer 
(westlich hinterwildalpen) oder glazialen bändertone (z.b. schönbach), treten oft 
großflächige rutschungen auf. sie werden meist bei starker durchfeuchtung nach 
lang anhaltenden Niederschlägen durch die fehlende Möglichkeit zur drainagie-
rung ausgelöst. dabei kommen durchwegs die Verwitterungsschicht und selten 
auch die obersten teile des untergrundgesteins in bewegung.

21 Felssturzmaterial, Blockschutt

Größere ansammlungen groben Felssturzmaterials oder grober blockschutt 
von kleineren Felsstürzen finden sich an mehreren stellen (z.b. westlich Grüner 
see, Griesmauer). diese auffällig groben ablagerungen haben nur geringe aus-
dehnung und sind oft vom groben hangschutt schlecht abgrenzbar. Weit verbrei-
tet ist derartig grobes blockwerk z.b. im Fobistal, das sPenGler eher schon als 
bergsturzmassen bezeichnet hatte (sPenGler & stiny, 1926a, b).

18 Bergsturz von Wildalpen – Blockmeer des Schafwaldes

19 Megablöcke aus Steinalm-/Wettersteinkalk

20 Megablöcke aus Steinalm-/Wettersteindolomit

der im plateau des hochschwab eingesenkte, auffällig rechteckige Kessel     – 
zwischen Griesstein, ebenstein, schaufelwand–schafhalssattel–brandstein – 
wurde von sPenGler (sPenGler & stiny 1926b: 59) als „blockmeer des schafwal-
des“ bezeichnet (Fototafel 7, abb. XXi). das erscheinungsbild schien ihm einem 
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bergsturz zu entsprechen, den er wegen der ausdehnung aber ausschloss. „Es 
ist daher wahrscheinlicher, dass es sich hier um eine in sich selbst zusammen-
gebrochene, stark unterhöhlt gewesene Masse von Dachsteinriffkalk, also eine 
eigenartige Verkarstungserscheinung, handelt“ (sPenGler & stiny, 1926b: 59).

das ganze Gebiet ist von grobem blockwerk von m³ bis hausgröße dicht be-
deckt, es setzt am Fuß der rezenten schutthalden unter den Wänden (Gries- 
und brandstein) und der auffällig glatten schichtfläche südlich des schiffwald-
bodens ein und reicht bis zur Kohlermauer im Norden. das blockwerk reicht mit 
riesigen blöcken auch von osten in Form einer halde bis in die tiefe Karsthohl-
form des teufelssees und bedeckt um brennach die südostflanke des rückens 
bei Kote 1.448 m. diese Flanke ist offensichtlich von sehr mächtigem blockwerk 
(das ausgedehnte latschenareal um brennach) bedeckt, das den eindruck einer 
angebrandeten Masse erweckt. Westlich des rückens vom teufelssee bis Kote 
1.448 m ist eine deutliche abnahme der Größe sowie der Zahl der blöcke zu er-
kennen. Nördlich der markanten steilstufe der Kohlermauer ist das blockwerk bis 
auf höhe des antonikreuzes zu verfolgen, wobei hier die gleiche erscheinung ei-
ner ausdünnung zu beobachten ist.

das blockmeer des schafwaldes zeigt neben dieser blockdecke erhebliche hö-
henunterschiede von über 100 m, wobei steile, kerbartige depressionen (nordöst-
lich hochleiten) oder weite Wannen (schiffbrandwald) den aufragungen gegen-
überstehen. diese werden in ihren Gipfelbereichen (sulzenkögel, hochleiten) 
von stark aufgelockerten Felskörpern gebildet, die von Zerrspalten und tiefgrei-
fenden offenen Klüften zerlegt sind. der Verband der Kluftkörper ist aber noch 
nicht gänzlich aufgelöst, sodass das erscheinungsbild großer, ehemals kompak-
ter, heute stark zerrütteter Felsmassen blieb (Fototafel 8, abb. XXii). so zeigt der 
bewaldete rücken nordöstlich der seltenheimjagdhütte ein Muster orthogona-
ler Gräben und spalten, die eine Zerlegung durch Zergleiten des gesamten Kör-
pers dokumentieren.

bei diesen Körpern handelt es sich um Megablöcke, die mehr oder weniger 
in ihrem inneren Verband erhalten, als Folge des abgleitens der Gebirgsteile 
nördlich der schaufelwand entstanden sind. es sind dies die Massen, die in-
nerhalb der auffälligen rechteckigen struktur (Griesstein, schaufelwand, brand-
stein) fehlen. sie sind als zweiter akt des bergsturzereignisses anzusehen (van 
husen & fritsch, 2007). das bei dem Zusammenbruch der Nordflanke des pla-
teaus neben den Megablöcken entstandene blockwerk (Fototafel 8, abb. XXiii) 
brandete an dem rücken im Westen an und überschüttete ihn, verfüllte aber 
die Karsthohlform des teufelssees nicht, da die bewegung hauptsächlich nach 
Norden gerichtet war. ein großer teil des bockwerks stürzte über die Kohler-
mauer nach Norden ab, bedeckte hier als mächtige decke den wohl kurz vor-
her entstandenen talboden (Mooslöcher) und breitete sich noch bis auf die 
höhe antonikreuz aus.

16 Bergsturz von Wildalpen – Sturzstromablagerung Siebensee und  
Salzatal

17 tomahügel

die talweitung im Quellgebiet des siebenseebaches um den hartlsee ist eine 
hügellandschaft mit lang gestreckten rücken, die den ganzen Kessel einneh-
men. liegen sie im westlichen teil rund um das siebenseemoor (7) noch in rund 
850 m höhe, so steigen die nach Nordosten bis auf ca. 1.000 m höhe an. an 
der oberfläche liegen immer wieder Wettersteinkalkblöcke von 1 bis 2 m³, sel-
ten auch größere.
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das gesamte areal weist, außer dem abfluss des hartlsees (siebenseebach), 
keinerlei oberflächenabfluss auf, was auf ein sehr gut durchlässiges substrat des 
flächendeckenden Waldbodens hindeutet. Neben wenigen kleineren anrissen war 
der untergrund nur durch die große Materialentnahme für den Forststraßenbau 
unterhalb des schirmbacherkogels über ca. 15 m Mächtigkeit aufgeschlossen. 
das Material besteht aus splittrig scharfkantigen dolomit- und Kalkbruchstücken, 
das zum überwiegenden teil aus sand und Kies besteht und einen Feinkornanteil 
(schluff, ton) von 20 bis 40 % aufweist (fritsch, 1993). durch die Verzahnung des 
völlig ungerundeten Materials und einer hohen lagerungsdichte ist das Material 
sehr standfest und hält über längere Zeit auch eine hohe vertikale böschung. es 
sind typische sturzstromablagerungen eines großen bergsturzes. in dem sturz-
strommaterial schwimmen immer wieder größere brocken von Kalk oder dolomit, 
die in sich zerbrochen, aber noch im Verband befindlich, erhalten sind (abb.  13). 
Große brocken nicht zerbrochener Karbonate finden sich nur an der oberfläche. 
das durchwegs hellgraue bis gelbliche Material weist stellenweise, wohl auf Ver-
karstung des ausgangsgesteins zurückgehende, bräunlich rötliche Färbung auf. 
dadurch und durch matrixärmere bereiche ist ein fluidales Gefüge erkennbar, das 
die dynamik während der bewegung widerspiegelt (aBele, 1974). Kornaufbau und 
Färbung weisen darauf hin, dass hier nach einer kurzen Wegstrecke die sturz-
stromsedimente noch nicht vollständig homogenisiert sind.

die hügel und rücken des östlichen und nördlichen teils des beckens um den 
hartlsee überragen um ca. 150 m den bereich siebensee und zeichnen einen Ver-
lauf des sturzstromes nach. dieser erfolgte wohl aus dem bereich nördlich der 
Kohlermauer. Zuerst stärker in richtung NNo, brandete am schirmbacherkogel 
und Körbel an, und floss in der Folge nach Westen und über das siebenseebachtal 
nach Norden ab. dadurch wurde der bereich um siebensee nur mit geringer mäch-

abb. 13.  
sturzstromablagerungen siebensee mit noch nicht gänzlich aufgearbeiteten brocken des 
ausgangsmaterials.
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tigen ablagerungen bedeckt. in dieser depression schwemmten dann die oberflä-
chenwässer Feinmaterial zusammen, das als bänderton (fritsch, 1993) die basis 
des hochmoores bildete (6, 7).

die sturzstromablagerungen erfüllen in großer Mächtigkeit das tal des sie-
bensee- und hinterwildalpenbaches bis ins salzatal, wo sie nach osten bis Fi-
scherreith, im Westen bis Fachwerk zu verfolgen sind. Nach osten zu breitete sich 
der sturzstrom im salzatal flussaufwärts bis zur Flussschlinge bei Fischerreith aus, 
erfüllte das tal im bereich bergerbauer noch mit gut 30 m Mächtigkeit und staute 
die salza auf. Nach der Überstauung dieser barriere wurden die sturzstrommas-
sen zerschnitten, teilweise eingeebnet, und sind heute als mächtige terrassen-
körper zu beiden seiten des tales erhalten.

bei der ausbreitung flussabwärts nach Westen bildete die Flussschlinge bei 
Kühbergau eine deutliche barriere, die dazu führte, dass sich der sturzstrom in 
großem ausmaß in die talweitung hopfgarten–holzäpfeltal ausbreitete. Nach 
Überwindung der barriere erfüllte der sturzstrom die talweitung der Fischerau 
mit rasch abnehmender Mächtigkeit. unterhalb Fischerau sind die reste der Nie-
derterrasse noch mit gering mächtigen sturzstromablagerungen bedeckt, die bis 
über Fachwerk hinaus zu verfolgen sind. diese sind wohl dadurch entstanden, 
dass die ausläufer des sturzstromes den einschnitt der salza gänzlich erfüllten 
und die terrassenflächen noch überschütteten. die enge des einschnittes und die 
dadurch erfolgte Kanalisation ist wohl der Grund für die ungewöhnlich große aus-
dehnung des sturzstromes salza abwärts (heiM, 1932; aBele, 1974). ab Wildalpen 
bis Fischerau sind die sturzstromsedimente durch die erosion der salza durch-
gehend terrassiert und kaum noch in ihrer ursprünglichen oberflächengestaltung 
(tomalandschaft) erhalten.

in den großen aufschlüssen entlang der bundesstraße östlich Wildalpen und 
am orographisch rechten salza-ufer sind die ablagerungen über ca. 50 bis 60 m 
aufgeschlossen. hier präsentiert sich das sturzstrommaterial als weitgehend ho-
mogenes schuttmaterial mit scharfkantigen Komponenten bis Faustgröße und 
einem sehr hohen anteil an Feinmaterial (sand-ton). Größere solide oder in auf-
lösung befindliche brocken sind selten. Neben dem reinen sturzstrommaterial 
finden sich ab der poschenhöhe erst randlich, später auch zunehmend mit dem 
sturzstrommaterial vermischt, gerundete bachgeschiebe, die offensichtlich aus 
den talböden aufgenommen wurden (fritsch, 1993). diese bunten, dem ein-
zugsgebiet der Gerinne (siebenseebach, hinterwildalpenbach, salza) entspre-
chenden Gerölle sind teilweise durch den transport in der sturzstrommasse wie-
der zerbrochen worden. 

im sturzstrommaterial finden sich immer wieder holzstücke oder baustamm-
fragmente (fritsch, 1993; trinkaus & stadler, 2000; kellerer-PirkelBauer et 
al., 2009), die eine radiometrische datierung des ereignisses zuließen (siehe Ka-
pitel 5.7). sie sind dem umstand zu verdanken, dass der bergsturz in eine voll-
kommen bewaldete landschaft niederging (Fototafel 8, abb. XXiV).

ist die ursprüngliche oberfläche des sturzstromes im becken von siebensee 
durch lang gestreckte rücken geprägt, so zeigt sie ab der poschenhöhe die für 
derartige ablagerungen typischen tomahügel (aBele, 1974). Neben wenigen auf 
der poschenhöhe sind diese am geschlossensten nördlich von Wildalpen im 
holz äpfeltal und in der Fischerau erhalten geblieben (abb. 14). die wohl anfäng-
lich über die gesamte Fläche des sturzstromes verbreiteten hügel sind großflä-
chig durch die erosion der salza zerstört worden, als diese die bergsturzbarriere 
überwunden hatte, die sturzstromablagerungen zerschnitt und durch lateralero-
sion terrassierte.
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15 Seeton im Bergsturz-Staubereich (Salzatal)

südöstlich der Flussschlinge der salza bei Fischerreith im Graben unterhalb 
Gwandl sind im liegenden des rezenten schuttes bändertone erhalten. ein auf-
schluss von ca. 75 cm mächtigen bänderschluffen, reich an organogenen res-
ten, 4 bis 5 m über dem heutigen Niveau der salza, zeigt an, dass offensichtlich 
im salzatal kurzfristig eine stausituation mit einer sedimentfüllung bis auf dieses 
Niveau bestand (fritsch, 1993). 

bei hydrogeologischen untersuchungen am ausgang des brunntales schlos-
sen bohrungen (Kb1 auf der Karte) unter 2 bis 3 m mächtigen rezenten Fluss-
schottern der salza, 9 bis 11 m mächtige, plastische, weiche seetone auf (GaMe-
rith, 1996). sie entstammen wohl ebenso der stausituation im salzatal, welche 
durch die sturzstromablagerungen bedingt war. die Gleichzeitigkeit wird durch 
den pollengehalt der schluffe unterhalb Gwandl belegt, die eine idente Vegetati-
onszusammensetzung wie die schluffe über den sturzstromablagerungen in sie-
bensee (fritsch, 1993) anzeigen (6, 7).

durch die bohrungen ist belegt, dass die salza bei der Mündung des brunnta-
les, vor dem bergsturzereignis und der stauseebildung im mittleren holozän, auf 
einem ca. 12 m tieferen Niveau floss. die nachfolgende Zerschneidung der bar-
riere der sturzstromablagerung brachte zwar den see zum Verschwinden, betraf 
aber nur die obersten lagen der seetone, und hat bis jetzt noch nicht das ab-
flussniveau vor dem bergsturz wieder herstellen können.

14 Wanderblöcke

im Jassinggraben finden sich am hang unterhalb der heuschlagmauer riesi-
ge Wettersteinkalkblöcke (14), umgeben von grobem blockschutt. es sind dies 
blöcke, die sich im Zuge der auflockerungs- und bergzerreißungsvorgänge der 

abb. 14.  
tomahügel im holzäpfeltal.
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starren Wettersteinkalkmasse der heuschlagmauer über den duktilen Werfener 
schichten und dem haselgebirge (POisel & ePPensteiner, 1988) aus dem Wand-
verband gelöst haben (25–23). sie wandern in der Folge auf der feinkörnigen to-
nigen Verwitterungsschicht der Werfener schichten (100) und des haselgebirges 
(102) bis in den talgrund ab.

13 Hangschutt, Schuttkegel

Neben mächtigen schuttdecken in Mulden und rinnen sind besonders unter-
halb von Wandstufen oft mächtige schutthalden entwickelt, die hauptsächlich 
durch Frostverwitterung mit schutt versorgt werden. dabei bilden sich unterhalb 
von rinnen in den Wänden auch steile schuttkegeln.

12 unterkühlte Schutthalde (grüner See, Klammhöhe bei tragöß)

die grobblockigen schutthalden unter der abrissnische der Kampelmauer (27) 
sowie der stark aufgelockerte Wettersteinkalk der Kohlerleiten bieten die Möglich-
keit von bedeutender luftzirkulation innerhalb des schuttes in abhängigkeit von 
den jahreszeitlichen temperaturverhältnissen in den tälern. so tritt im Winter die 
kalte luft am Fuß der halde ein, um in höhere, wärmere teile aufzusteigen, wo-
durch die tiefen teile stark abgekühlt werden. im sommer hingegen sinkt die luft 
ab, kühlt im inneren der halde ab und trägt somit wenig dazu bei, dass die tiefe-
ren teile dann erwärmt werden (WakOniGG, 1996). Zu diesen effekten mag auch 
noch die Verdunstung des haftwassers an den schuttkomponenten beitragen, 
wenn trockene luft durch die hohlräume zieht. durch diese Vorgänge entwickelt 
sich auf derartigen unterkühlten bereichen der grobblockigen schutthalden eine 
Feuchtigkeit bindende Vegetation mit Moosen (sphagnum) und Flechten, die sich 
zu einem Kondenswassermoor mit latschen und Dryas octopetala entwickeln 
kann, wie auf der Klammhöhe (ellMauer & steiner, 1992). Zu dieser entwicklung 
trägt auch die geringe direkte sonneneinstrahlung am Nordhang der Kohlerleiten 
oder in dem engen tal zwischen Meßnerin und pribitz bei.

11 Hangschuttbrekzie

in rezenten schuttbildungen kommt es immer wieder zu Verkittungen, die mehr 
oder weniger fortgeschritten sind, und sich meist auf oberflächennahe bereiche 
beschränken. besonders fortgeschritten sind derartige brekzienbildungen auf den 
südschauenden hängen bei hohenegg im bereich des sauberger Kalks, wo die 
rezenten schutthalden bereits eine weitgehende Verkittung aufweisen.

10 Erdfall

Östlich des Grünen sees finden sich größere und kleinere, trichterförmige sen-
ken innerhalb der toteisstruktur. es sind erdfälle, die wohl durch den Grundwas-
serstrom entstanden sind, der Gipskörper im haselgebirge löst und somit zum 
Nachsacken der hangenden bergsturzmaterialien führt.

9 Schwemm- und Murenkegel

am ausgang vieler Gräben zu größeren Gerinnen sind durch die bäche oder 
die perennierenden Gerinne kegelförmige ablagerungen des bei hochwässern 
oder Murenabgängen mitgeführten schuttes entstanden. die auffälligsten sind 
die im tal der laming bei tragöß, in der stadt eisenerz und die des lasnitzba-
ches in der ramsau.

8 Quelltuff

ein nennenswertes Vorkommen von Quelltuff ist im strilergraben bei tragöß 
entstanden. hier treten aus den Moränen Grundwässer aus, die durch deren ho-
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hen anteil an karbonatischem Feinmaterial sehr stark karbonatisiert sind. durch 
die assimilation der überströmten pflanzen wird das Karbonat gefällt, wodurch 
diese mit Kalk überzogen werden und absterben. dadurch bilden sich hohlraum-
reiche Quelltuffe, wie z.b. an der orographisch linken Flanke des strilergrabens.

6, 7 Vernässung, Feuchtfläche / Moor

Großflächige Vernässungen und Moorbildungen sind in drei Gebieten anzutref-
fen. entlang der laming sind durch die aus den bergsturzablagerungen und den 
schwemmkegeln in großer Menge zusitzenden Wässer sumpfige areale entstan-
den, die den Fluss vom Kreuzteich an mit einer kurzen unterbrechung bei den 
endmoränen des Galgenwaldes bis zum Kartenrand begleiten.

im brunntal ist nicht zuletzt durch den rückstau durch die sturzstromablage-
rungen und die dadurch entstandene rund 10 m mächtige tonlage der abfluss 
der Grundwässer stark behindert. dadurch sind der brunnsee und der versumpf-
te talboden zwischen der talfüllung des trogtales im süden und den seitlichen 
schwemmkegeln entstanden.

auch um siebensee bilden schluffe die basis der Vernässungen und des Moo-
res. sie wurden nach der ablagerung des sturzstromes in der depression durch 
den nach starkniederschlägen auftretenden oberflächenabfluss zusammenge-
schwemmt (fritsch, 1993). die mehrere Meter mächtigen schluffe bilden die 
basis für die großflächigen durchströmungsmoore, die sich am Westrand der 
depression gebildet haben, und von kleinen perennierenden Gerinnen aus den 
Gräben der ostflanke des Wilden Jäger gespeist werden. die Wässer versickern 
dann randlich wieder im bergsturzmaterial.

im Nordosten der senke hat sich das hochmoor, das siebenseemoos, ge-
bildet. es ist ein uhrglasförmig aufgewölbtes hochmoor mit latschenbewuchs, 
dessen torfkörper von kral (1987) pollenanalytisch untersucht wurde. demnach 
hat sich das Moor ab dem subboreal (firBas, 1949) zu bilden begonnen, was ei-
nen bildungszeitraum von ca. 4.500 Jahren für das siebenseemoos bedeutet 
(kral in fritsch, 1993). die liegenden schluffe sind entsprechend ihrer pollen-
führung im Jüngeren atlantikum in ca. 500 bis 1.000 Jahren abgelagert worden 
(fritsch, 1993).

5 terrassenkante, Erosionskante

diese markanten Formen entstehen durch die Zerschneidung von terrassen-
körpern (z.b. salzatal) durch tiefen- und seitenerosion der Gerinne. sie markie-
ren als auffällige morphologische Form den rand der terrassenfläche.

3 Jüngste Flussablagerung, Austufe größerer gerinne

4 Wildbachschutt, Murenablagerung aktiv

dabei handelt es sich um die jüngsten ablagerungen kleiner und größerer Ge-
rinne, die oft noch im Überflutungsbereich liegen. ihre Korngrößenzusammenset-
zung ist, besonders bei kleineren Gerinnen, stark von der Zusammensetzung der 
Gesteine in deren einzugsgebiet abhängig.

in talbereichen mit starker schuttbildung (z.b. brunntal, oberstes holzäpfel- 
und lamingtal) kommt es nach starkniederschlägen oder bei der schneeschmel-
ze oft zu starkem schutttransport. dadurch entstehen breite, vegetationslose, 
meist wasserlose bachbette, die von den groben, wenig gerundeten schuttmas-
sen geprägt sind, in denen auch große, durch Muren transportierte blöcke nicht 
selten sind.
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1, 2 Anthropogene Ablagerung, anthropogen verändertes gelände  
i. Allg. / in Bergbau-gebieten

hier sind die verstürzten etagen des östlichen erzberges, die riesigen depo-
niekörper des areals hintererzberg und der schlackenberg bei Großfölz in eisen-
erz zu nennen.
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7. Seismotektonik
(W.a. lenhardt)

in der steiermark finden etwa ein Viertel aller tektonischen erdbeben von Ös-
terreich statt. die stärksten erdbeben ereigneten sich 1267 und 1885 in Kind-
berg, 1794 in leoben und 1936 am obdacher sattel (haMMerl & lenhardt, 1997).

die erdbebenaktivität im bereich des Kartenblattes eisenerz ist hingegen als 
gering einzustufen. schadensbeben mit epizentrum in der region gab es hier 
bislang keine. dennoch scheint der nördliche bereich des untersuchungsgebie-
tes geringfügig seismotektonisch aktiv zu sein, wie die erdbeben aus dem raum 
Wildalpen bezeugen.

Erdbeben zwischen Eisenerz und Wildalpen
der bereich des hochschwab wurde in der Vergangenheit hauptsächlich von 

erdbeben betroffen, die ihr epizentrum im ferneren umfeld hatten, wie zum bei-
spiel in Weichselboden im Jahr 1983. Nur sehr vereinzelt ereignen sich auch erd-
beben mit epizentrum in eisenerz oder bei Wildalpen bzw. im hochschwabgebiet 
(tab. 2). die herdtiefen, in denen sich diese erdbeben ereignen, sind als normal 
zu bezeichnen und betragen zwischen 4 und 10 km (lenhardt et al., 2007). da 
der maximale horizontale Gebirgsdruck NNo orientiert ist (reinecker & lenhardt, 
1999) und die erdbeben ebenfalls in dieser richtung verteilt sind, kann vermutet 
werden, dass es sich dabei um aufschiebungen handelt. ein Nachweis des Me-
chanismus ist noch nicht möglich, da die erdbeben sehr schwach sind, und sie 
daher nur von ganz wenigen erdbebenmessstationen registriert werden können. 
somit lassen sich zwar die erdbeben lokalisieren, aber eine bestimmung der ori-
entierung der involvierten bruchfläche ist nicht möglich.

Fast jährlich wird in dieser region ein erdbeben wahrgenommen, wenn auch 
mit geringer intensität. deutliche erschütterungen, die in der Nacht auch die be-
völkerung aufwecken, finden alle 4–5 Jahre statt. Noch stärkere erdbeben ereig-
nen sich alle 20–25 Jahre. schadensbeben mit epizentrum in dieser region sind, 
wie gesagt, bis heute keine bekannt. die meisten dieser wahrgenommenen erd-
beben haben ihr epizentrum jedoch nicht im bereich des hochschwab, sondern 
viel weiter entfernt, wie zum beispiel bei leoben, im Mürztal, im Wiener becken 
oder im Friaul.

Messtechnische Erfassung der Bodenerschütterungen
Wie wichtig die messtechnische erfassung von erdbeben ist, zeigt schon, dass 

sich im Österreichischen erdbebenkatalog vor dem erdbeben am 1. Februar 1964 

Datum uhrzeit (utC) Mag. Io Epizentrum

01.02.1964 05:44 2,7 5 eisenerz

10.06.1994 20:11 3,1 4 Wildalpen

02.04.1999 02:13 2,3 4 Wildalpen

tab. 2.  
tabelle der deutlich verspürten erdbeben aus dem bereich des Kartenblattes 101 eisen erz.

 legende: Weltzeit in universal time co-ordinated (utc). Für die lokalzeit sind 2 stunden 
im sommer seit einführung der sommerzeit hinzu zu rechnen, sonst 1 stunde.   
Mag. = Magnitude; io = epizentralintensität nach der europäischen Makroseismischen 
skala (eMs-98).
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mit einer epizentralintensität von 5 Grad keinerlei erdbeben finden lassen. Zwi-
schen 1990 und 1999 sind bereits vier erdbeben aufgezeichnet, während zwi-
schen 2000 bis Mitte 2009 bereits an die sieben erdbeben erfasst wurden. dies 
ist kein indiz für eine Zunahme der seismizität in dieser region, sondern ein ef-
fekt der verbesserten messtechnischen erdbebenerfassung, denn seit 1990 sind 
die ersten digitalen erdbeben-Messstationen in betrieb.

der Österreichische erdbebendienst verfügt heute über eine größere anzahl 
von erdbebenstationen in Österreich, die der bestimmung des hypozentrums, 
der Magnitude und der abschätzung der möglichen auswirkungen an der erd-
oberfläche dienen. hinzu kommen erdbebenstationen der Nachbarländer, die 
heute gemeinsam mit den eigenen stationen zur auswertung genützt werden. 
diese stationen sind besonders für die eingrenzung des hypozentrums und die 
bestimmung von herdmechanismen hilfreich. eine weitere Gruppe stellen die so-
genannten „strong-motion“-stationen dar, die an einigen punkten in Österreich 
installiert wurden, um stärkere bodenbewegungen zu messen. die dem hoch-
schwab am nächsten gelegenen erdbebenmessstationen befinden sich 30 km 
entfernt in admont, gefolgt von Kindberg (40 km), Molln und arzberg bei passail 
(beide ca. 60 km entfernt).

deren Messwerte können mit den bemessungswerten der gültigen baunorm, 
der bodenbeschaffenheit und mit den Fühlbarkeits- und schadensmeldungen ver-
glichen werden, dienen aber auch einer verbesserten lokalisierung dieser erdbe-
ben, wodurch sich ein genaueres bild der in der tiefe verlaufenden tektonischen 
störungen ergibt. um die Forschung auf diesem Gebiet voranzubringen, wurde 
das conrad observatorium – das geophysikalische observatorium von Österreich 
am trafelberg bei Muggendorf/pernitz in Niederösterreich – errichtet, das nicht 
nur dazu dient, Nah- und Fernbeben zu registrieren, sondern auch kontinuierliche 
Messungen des Verlaufs der absolutschwere und des erdmagnetfeldes durch-
zuführen erlaubt. registrierungen der momentanen bodenbewegungen, wie sie 
gerade am conrad observatorium – benannt nach dem berühmten österreichi-
schen seismologen und Klimatologen Victor conrad (1876–1962) – aufgezeich-
net werden, sind im internet unter http://geoweb.zamg.ac.at/ jederzeit verfolgbar. 

unter http://www.zamg.ac.at/bebenmeldung können (ohne großen aufwand) 
beobachtungen an den Österreichischen erdbebendienst an der Zentralanstalt 
für Meteorologie und Geodynamik (ZaMG) geschickt werden.

Kleines glossar
Epizentrum: ort der meisten schäden – liegt an der erdoberfläche oberhalb des 

hypozentrums. auf landkarten sind daher epizentren verzeichnet.

Herdflächenlösung: Mit hilfe von aufzeichnungen der erdbebenbedingten boden-
erschütterungen an verschiedenen Messstationen wird der Mechanismus – ab-
schiebung, aufschiebung, horizontalverschiebung – der zu dem erdbeben ge-
führt hat, bestimmt.

Herdtiefe: tiefe des hypozentrums.

Hypozentrum: der ort des eigentlichen Verschiebungsvorganges im erdinneren. 
dort wird die erdbebenenergie freigesetzt.

Intensität: die erdbebenauswirkungen an der erdoberfläche werden mit hilfe der 
sogenannten intensitätsskala bewertet. in den meisten ländern, einschließlich 
Österreich, wird eine 12-stufige intensitätsskala verwendet, die auf Mercal-
li-sieberg basiert und heute als europäische Makroseismische skala („eMs-
98“, Grünthal, 1998) bezeichnet wird. das sammeln der informationen über 

http://geoweb.zamg.ac.at/
http://www.zamg.ac.at/bebenmeldung
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die auswirkungen eines erdbebens benötigt seine Zeit. Früher waren oft Wo-
chen bis Monate notwendig, um einen Überblick über die auswirkungen zu 
erhalten. heute – dank des internets – geht dies schneller.   
siehe auch www.zamg.ac.at/bebenmeldung.

Magnitude: die von möglichst vielen erdbebenstationen registrierten bodenbe-
wegungen ermöglichen u.a. nicht nur eine genaue ortung des erdbebenher-
des, sondern auch die bestimmung der lage und ausdehnung der aktiven 
bruchfläche sowie der Größe und richtung der an ihr erfolgten Verschiebung. 
die instrumentellen erdbebenaufzeichnungen sind auch die Grundlage für 
die bestimmung der Magnitude, die in den 1930er Jahren von charles Fran-
cis richter (1900–1985) in Kalifornien eingeführt wurde. daher auch der Name 
„richter-skala“. die Magnitude stellt ein logarithmisches Maß für die am erd-
bebenherd freigesetzte schwingungsenergie dar, die aus den seismogram-
men berechnet wird. sie hat heute weitgehend die intensitätsskala verdrängt, 
da sie sofort aus den gemessenen bodenbewegungen eines erdbebens ermit-
telt werden kann.

http://www.zamg.ac.at/bebenmeldung


136

8. (Aero-)geophysikalische landesaufnahme
(a. ahl & P. slaPansky)

Geophysikalische untersuchungen am Kartenblatt 101 eisenerz liegen flä-
chendeckend in Form der aeromagnetischen Vermessung Österreichs (aMVÖ) 
vor (heinz et al., 1987; seiBerl, 1991). ein Verständnis der strukturen der Mag-
netik ist aber nur im regionalen Zusammenhang möglich, weshalb hier ein größe-
rer bereich betrachtet wird, der deutlich über den des Kartenblattes 101 eisen-
erz hinausgeht (abb.  15).

ein kurzer zweiter abschnitt widmet sich aspekten der hubschraubergeophy-
sik auf einem teil von blatt 101 eisenerz.

in einem dritten abschnitt werden bodengeophysikalische untersuchungen auf 
blatt eisenerz und seiner näheren umgebung behandelt.

8.1. Aeromagnetik (AMVÖ)

die Messungen der aMVÖ wurden in den Jahren 1978 bis 1982 mittels eines 
Kernpräzessionsmagnetometers von einem tragflächenflugzeug aus durchge-
führt. die befliegung erfolgte im Gebiet von ÖK101 eisenerz in konstanter höhe 
von 3.000 m über adria Null mit Messprofilabständen von etwa 2 km und einem 
Messpunktabstand entlang der profile von etwa 100 m. angaben zur Mess- und 
auswertemethodik finden sich bei heinz et al. (1987) und Gutdeutsch & seiBerl 
(1987). die ergebnisse wurden in Form von isanomalenkarten der magnetischen 
totalintensität in den Maßstäben 1:200.000, 1:500.000 und 1:1.000.000 dargestellt 
(heinz et al., 1987; Gutdeutsch & seiBerl, 1987; seiBerl, 1991).

abbildung 15 zeigt die anomalien der magnetischen totalintensität, das heißt 
die Feldabweichung des gemessenen Magnetfeldes vom globalen erdmagnet-
feld, welches durch das „international Geomagnetic reference Field“ (iGrF) de-
finiert wird. die ursachen dieser anomalien sind zumeist in den eigenschaften 
der	 oberen	 Erdkruste	 zu	 suchen.	 Die	magnetische	 Totalintensität	 ΔT	 (Delta	 T)	
wird als mag netische Flussdichte bzw. magnetische induktion in nt (Nano-tes-
la) angegeben.

die vorliegende Karte wurde auf Grundlage der datenbasis der aMVÖ von 
andreas ahl in polreduzierter darstellung neu erstellt. die inklination des mag-
netischen hauptfeldes (in Österreich etwa 63°) bewirkt, dass die geographische 
lage der Maxima der magnetischen anomalien gegenüber der lage der störkör-
per gegen süden verschoben ist. die Karte (abb.  15) ist jedoch polreduziert dar-
gestellt, das heißt, dass die Messwerte unter der annahme von hypothetisch mit 
90° einfallenden Magnetfeldlinien berechnet werden. dadurch kommen die Ma-
xima der anomalien im allgemeinen direkt über den Zentren der magnetischen 
störkörper zu liegen und sind somit mit kartierten geologischen strukturen we-
sentlich besser korrelierbar.

die magnetische suszeptibilität κ (Kappa) eines Gesteinskörpers stellt das 
Verhältnis zwischen der magnetischen Feldstärke des erdmagnetfeldes und der 
durch dieses Feld induzierten Magnetisierung des Gesteins dar, kann somit als 
Größe für die Magnetisierbarkeit des Gesteins betrachtet werden. im si system 
ist κ ein dimensionsloser parameter. sehr hohe magnetische suszeptibilitäten be-
sitzen stark ferrimagnetische Minerale, vor allem Magnetit und pyrrhotin (Mag-
netkies). typische Werte der magnetischen suszeptibilität für verschiedene Ge-
steinstypen werden u.a. von Militzer & scheiBe (1981) und von schön (1983) 
angegeben.
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Störungszonen

Störungszonen vermutet
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abb. 15.  
anomalien der magnetischen totalintensität nt im bereich von blatt 101 eisenerz und sei-
ner umgebung, anhand der daten der aMVÖ, polreduziert neu berechnet von andreas 
ahl. es sind die wichtigsten tektonischen lineamente (Mur-Mürz linie, palten-liesing 
linie, trofaiach linie, salzach-enns-Mariazell-puchberg linie) sowie die südgrenze der 
permomesozoischen sedimentbedeckung der Grauwackenzone (entspricht der südgren-
ze der Nördlichen Kalkalpen) eingetragen. das Koordinatensystem ist österreichisches 
bMN M31. 
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Mittelwerte der magnetischen suszeptibilitäten für geologische Großeinheiten 
des Nordteils des vorliegenden untersuchungsgebietes wurden von zych (1985) 
ermittelt (tab. 3).

Werte der magnetischen suszeptibilität der Grauwackenzone und des seckau-
er- und Gleinalmkristallins (silvretta-seckau deckensystem) wurden von Metz et 
al. (1978, 1980) und von Mauritsch (1987c) ermittelt. speziell mit dem serpenti-
nit von Kraubath beschäftigte sich die arbeit von seren (1980).

das Muster der magnetischen anomalien ist in der Nordhälfte des betrachte-
ten bereichs ziemlich monoton. es handelt sich dabei um die ostflanke des Maxi-
mums der regional bedeutenden berchtesgadener anomalie, bzw. um den Über-
gangsbereich zwischen berchtesgadener und brünner anomalie.

die magnetische Großstruktur der berchtesgadener anomalie ist seit den 
1930er Jahren aus der erdölexploration bekannt und wurde von GraenGer (1954) 
erstmals detailliert bearbeitet, wobei die ursache der anomalie in mächtigen gab-
broiden tiefengesteinsmassen im kristallinen untergrund unter den alpinen de-
ckenkörpern und der subalpinen Molasse vermutet wurde.

die berchtesgadener anomalie ist teil einer Zone magnetischer anomalien am 
Nordrand von alpen und Karpaten, die sich von nördlich innsbruck bis in den be-
reich südöstlich von Krakau erstreckt (GnOJek & heinz, 1993).

die westlichen anteile dieses anomaliengürtels, die den Nordrand der alpen 
begleiten, wurden als mögliche ophiolithserien gedeutet, die resten einer nord-
penninischen ozeanischen Kruste zugeordnet werden könnten (heinz, 1989; heinz 
& seiBerl, 1990; GnOJek & heinz, 1993). eine andere deutung sieht die magne-
tischen störkörper als reste eines alten basements, welche zwischen der varis-
zisch konsolidierten böhmischen Masse und der alpin-karpatischen Zone erhalten 
blieben, wobei insbesondere für weiter östlich in dieser Zone gelegene anoma-
lien cadomische Gesteine des brunovistulikum als wahrscheinlichste störkörper 
in betracht gezogen werden (seiBerl et al., 1993, 2000; GnOJek & heinz, 1993; 
Bucha, 1994; GnOJek & huBatka, 2001).

2d Modellberechnungen des magnetischen störkörpers im hier betrachteten 
bereich wurden von reisner (1988) auf basis der daten der aMVÖ durchgeführt. 
es ergab sich eine serie von profilschnitten durch einen in N–s richtung etwa 50 
bis 70 km breiten störkörper, der mit Winkeln von etwa 5 bis 20° gegen süden 
einfällt. die suszeptibilitätswerte der Modellierungen wurden für vermutetes ser-
pentinisiertes ultrabasisches Material angenommen (reisner, 1988). das östlichs-
te der Modellprofile nach reisner (1988) verläuft etwa durch Waidhofen an der 
Ybbs. die Nordgrenze des gegen süden einfallenden störkörpers liegt etwa auf 
der höhe von Weyer, die südbegrenzung südlich der palten-liesing störungszo-

geologische Einheit Magnetische Suszeptibilität

Kristallin (Molasseuntergrund) 50 x 10-5 (si)

Molasse 6 x 10-5 (si)

Flysch 7 x 10-5 (si)

Kalkalpine decken 2 x 10-5 (si)

tab. 3.  
Mittelwerte der Magnetischen suszeptibilität, die anhand von 2.100 gemessenen Gesteins-
proben errechnet wurden (zych, 1985). die angegebenen Werte sind von cgs- in si-einhei-
ten umgerechnet.



139

ne. die oberkante des störkörpers dieses profils liegt im Norden in 12,7 km tie-
fe unter NN und sinkt gegen süden auf 16,7 km ab. im Norden ist der störkör-
per 0,4 km mächtig und nimmt gegen süden an Mächtigkeit bis auf 3,3 km zu.

die anomalie entzieht sich auf Grund dieser tiefenlage einer direkten interpre-
tation anhand von bekannten kartierten, oder eventuell durch bohrungen erfass-
ten geologischen strukturen. 

etwa 50 km oNo des hier betrachteten bereichs liegt die Magnetische ano-
malie von Kaumberg innerhalb der Zone positiver anomalien am Nordrand der al-
pen. eine 2d Modellierung dieser anomalie ergab einen deutlich seichter liegen-
den störkörper an der oberkante des Kristallins (sachs et al., 1989). allerdings 
ist zu beachten, dass diese berechnung nach abzug des regionalfeldes durch-
geführt wurde, somit die langwelligen anomalieanteile der berchtesgadener-brün-
ner anomalienzone darin nicht berücksichtigt sind.

die NW–so scharungen der isolinien entsprechen richtungen von struktu-
ren, die aus der böhmischen Masse kommend im Molasseuntergrund weiter ver-
folgbar sind (kröll et al., 2006), könnten somit strukturen des tiefen untergrun-
des abbilden.

der südliche abschnitt der abbildung 15 liegt im bereich der Grauwackenzo-
ne und des ostalpinen Kristallins (silvretta-seckau deckensystem). es tritt hier 
eine reihe kleiner, mehr oder weniger starker, kurzwelliger magnetischer ano-
malien auf.

eine größere anomalie zwischen eisenerz und trofaiach, welche in die süd-
westliche ecke des blattes eisenerz selbst hineinreicht, liegt im bereich der Grau-
wackenzone, das Maximum an der ostflanke des bergstocks des reiting über 
reiting- und Wildfelddecke (schönlauB, 1982). basische Vulkanite des altpaläo-
zoikums sind hier die am stärksten magnetisierten Gesteine, aber auch silurische 
Kalke und Kieselschiefer sind stellenweise durch pyrrhotin stärker magnetisiert 
(Metz et al., 1980; Mauritsch, 1987c). lokal können bedeutende remanente Mag-
netisierungen auftreten (Mauritsch, 1987c). die anomalie weist einen recht kom-
plexen aufbau auf, was auf Überlagerungseffekte hinweisen dürfte.

auffällig ist eine aneinanderreihung magnetischer anomalien in einer relativ 
schmalen Zone direkt südlich der palten-liesingtal linie und der trofaiach linie. 

die anomalie südwestlich des schoberpasses wird in Zusammenhang mit 
serpentiniten des lärchkogels südwestlich von trieben gesehen (heinz & hüBl, 
1988), die am westlichen ende der anomalie aufgeschlossen sind (bereits au-
ßerhalb der abb.  15). anhand geochemischer untersuchungen können diese Ge-
steine dem speik-Komplex, einem paläozoischen ophiolithkomplex, zugeordnet 
werden (stuMPfl, 1984; neuBauer & frisch, 1993). der störkörper muss in der 
tiefe wesentlich größer sein als die relativ kleinen serpentinitaufschlüsse vermu-
ten lassen. 

bei der relativ schwachen anomalie südlich Kalwang wurden quarzitische an-
teile der rannachserie als störkörper identifiziert (Metz et al., 1980). die stellen-
weise überraschend hohen magnetischen suszeptibilitäten sind durch sehr fein-
körnigen, im Gestein diffus und unregelmäßig verteilten Magnetit bedingt (Metz 
et al., 1980).

die östlichste der anomalien entlang des liesingtales liegt südöstlich von 
Kammern. auch hier sind quarzitische phyllite der rannachserie, die unter die 
Grauwackenzone abtauchen, die vermuteten störkörper (Metz et al., 1980; Mau-
ritsch, 1987c).
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das Minimum nördlich des schoberpasses ist schwer zu interpretieren, da es 
quer über teile verschiedener tektonischer einheiten streicht. das Minimum in der 
südwestecke der abbildung 15 ist den granitischen orthogneisen des seckauer-
kristallins zuzuordnen, das Minimum nördlich von bruck an der Mur und Kapfen-
berg entspricht dem troiseck-Floning Kristallin, wo ebenfalls Granitgneise do-
minieren.

Für kleinere bereiche der oben genannten magnetischen anomalien wurden 
von Metz et al. (1980) 2d störkörperberechnungen auf der basis von bodenmag-
netischen Messungen durchgeführt. die profillinien der Modelle von Metz et al. 
(1980) sind etwa 1 bis 2 km lang. die ergebnisse geben hinweise auf lagerungs-
verhältnisse und den internen aufbau der geologischen einheiten, die störkörper 
stehen an der oberfläche an oder liegen wenige 100 m tief, die berechneten stör-
körperunterkanten liegen 500 bis maximal 1.500 m unter der Geländeoberfläche.

Für die anomalie in der Grauwackenzone südlich eisenerz im bereich des rei-
ting wurde von Mauritsch (1987c) anhand der Messdaten von Metz et al. (1980) 
ein 3d blockmodell eines lithologisch differenziert zusammengesetzten störkör-
pers erstellt.

2d Modellrechnungen der magnetischen störkörper anhand der daten der 
aMVÖ liegen für die anomalie beim lärchkogel südlich trieben und die anomalie 
südlich eisenerz von heinz et al. (1987) und heinz & hüBl (1988) vor. die profil-
linien dieser Modelle weisen längen von 20 bis 25 km auf. der errechnete ober-
flächlich anstehende störkörper beim lärchkogel fällt mittelsteil gegen Norden ein 
und reicht 8 bis 12 km in die tiefe, südlich eisenerz liegt der störkörper in einigen 
100 m tiefe, fällt steil gegen Norden und reicht etwa 10 km tief, wobei die Mäch-
tigkeit gegen die tiefe deutlich zunimmt. diese anomalien südlich der berchtes-
gadener anomalie werden von heinz et al. (1987), heinz & hüBl (1988) und heinz 
(1989) nur zum teil den an der oberfläche anstehenden geologischen einheiten 
zugeordnet. aufgrund der Form, der verhältnismäßig hohen amplituden und des 
großen tiefgangs der berechneten störkörper schließen die autoren, dass es sich 
bei diesen um höher magnetisierte, mächtige Komplexe handelt, die in beträcht-
liche tiefen verfolgbar sind. am ehesten werden ophiolithische serien des süd-
penninikums (nach neuerer Nomenklatur (schMid et al., 2004) Nord- oder südpen-
ninikum) in betracht gezogen, die durch verhältnismäßig geringmächtige höhere 
tektonische einheiten (ostalpines Kristallin, Grauwackenzone) verdeckt sind. die 
anomalienzone wird somit als einen mehr oder minder breiten streifen entlang des 
Nordrandes des ostalpinen Kristallins gedeutet, der eine in der tiefe vorhande-
ne Verbindung vom Nordrand des tauernfensters zu den penninischen Fenstern 
des alpenostrandes markiert (heinz & hüBl, 1988; heinz, 1989).

die offensichtliche diskrepanz zwischen den auf unterschiedlichen Messdaten 
beruhenden Modellen von Metz et al. (1980) und heinz et al. (1987) sowie heinz 
& hüBl (1988) ist vor allem auf die verschiedene Größenordnung der betrachte-
ten bereiche zurückzuführen. Weiters könnte eine Überlagerung unterschiedlicher 
anomalien vorliegen, die durch störkörper in verschiedenen geologischen einhei-
ten und in deutlich unterschiedlichen tiefen bewirkt sind.

am südrand der abbildung 15 liegen einige positive anomalien, die überwie-
gend dem speik-Komplex, einem paläozoischen ophiolithkomplex (neuBauer et 
al., 1989) zugeordnet werden können.

die anomalie nahe Kraubath ist durch den serpentinit von Kraubath (thalhaM-
Mer et al., 2010) bedingt. der serpentinitkörper ist durch bodengeomagnetische 
Messungen detailliert untersucht (Metz et al., 1980; seren, 1980). er ist sehr in-
homogen magnetisiert und ist durch brüche in mehrere teilkörper zerlegt. 2d Mo-
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dellrechnungen in mehreren profilen zeigen, dass der gesamte ultrabasit maximal 
etwa 1 km mächtig ist. seine unterkante fällt im allgemeinen flach gegen Norden 
ein (Metz et al., 1980; seren, 1980).

die anomalie in der südwestecke der abbildung 15 korreliert mit der Gaa-
ler schuppenzone an der südgrenze des seckauerkristallins, in die anteile des 
speik-Komplexes eingeschuppt sind (Metz, 1971; neuBauer, 1988). eine direk-
te Verbindung zum Kraubather serpentinit im untergrund des seckauer tertiär-
beckens ist durch bodengeomagnetische Messungen belegt (Metz et al., 1978, 
1980).

die anomalie am ostrand der abbildung 15 zwischen bruck an der Mur und 
Frohnleiten ist auf den ultramafit (serpentinit-amphibolit-Komplex) von traföß zu-
rückzuführen, der ebenfalls dem speik-Komplex angehört und als östliche Fort-
setzung des Kraubather serpentinits betrachtet wird (neuBauer, 1988).

eine langgestreckte WsW–oNo streichende anomalie liegt westlich von Frohn-
leiten im bereich der Kernkomplexe des Gleinalmkristallins. sie könnte eventu-
ell mit den dort auftretenden amphiboliten in Zusammenhang gebracht werden, 
obwohl diese ansonsten nur relativ gering magnetisiert sind. es könnte sich aber 
auch um einen an der oberfläche nicht aufgeschlossenen anteil des speik-Kom-
plexes in Form einer tieferen schuppe analog zum Kraubather ultramafititkomplex 
handeln. Für eine solche struktur gibt es allerdings keine hinweise anhand der 
kartierten Geologie. eine 2d Modellrechnung ergab einen wenige 100 m mächti-
gen Modellkörper mit flacher lagerung in etwa 1 km tiefe, der von größerer seit-
licher ausdehnung ist (heinz et al., 1987).

8.2. Hubschraubergeophysik Messgebiet „Eisenerz“

die hubschraubergeophysikalischen Messungen im Messgebiet eisenerz wur-
den in den Jahren 1999 und 2000 durchgeführt (seiBerl et al., 2002). das Mess-
gebiet liegt zum Großteil auf den Kartenblättern ÖK100 hieflau, ÖK131 Kalwang 
und ÖK132 trofaiach. Nur ein recht kleiner, etwa 8,5 x 6,5 km großer anteil be-
trifft die südwestliche ecke des blattes ÖK101, und zwar die direkte umgebung 
von eisenerz und des erzberges. bei diesen Messungen betrug die Flughöhe 80    m 
über Grund und der Messprofilabstand 100 bzw. 200 m. Mess- und auswerteme-
thodik sind bei seiBerl et al. (2002) im detail beschrieben.

es liegen Messungen der magnetischen totalintensität (anomalien des erd-
magnetfeldes) und gammastrahlenspektrometrische Messungen (dosisleistung 
und Verteilung der elemente Kalium, uran und thorium an der oberfläche) vor.

Magnetik: als ursache für ausgedehnte magnetische Maxima im bereich der 
Grauwackenzone werden überwiegend basische Metavulkanite in den altpaläo-
zoischen schieferserien betrachtet (seiBerl et al., 2002). die magnetischen ano-
malien können hinweise zum internen aufbau der decken der Grauwackenzone 
geben. Für eine detaillierte lokale interpretation wären 2d oder 3d Modellierun-
gen wünschenswert (seiBerl et al., 2002).

daneben tritt eine reihe von kleinräumigen, wahrscheinlich überwiegend an-
thropogenen anomalien auf. einige, z.t. sehr starke anomalien im bereich des 
steirischen erzberges sind technisch bedingt (bergbau- und aufbereitungsanla-
gen, bezirksmülldeponie, alteisenlager etc.). Zahlreiche klein- und kleinsträumi-
ge anomalien, die sich bei nicht flächeninterpolierter darstellung zeigen, könn-
ten mit historischen und prähistorischen Kleinbergbauen und damit verknüpften 
schmelzplätzen in Zusammenhang stehen (seiBerl et al., 2002).
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Radiometrie: in Gesteinen können die Gehalte der radioaktiven elemente Kali-
um, uran und thorium aufgrund ihrer natürlichen Gammastrahlung ermittelt wer-
den. die eindringtiefe der Messmethode beträgt maximal wenige dm, es wird so-
mit nur das direkt an der oberfläche anstehende Material erfasst.

Kalium tritt in Gesteinen vor allem in Kalifeldspat, Glimmern und tonmineralen 
auf, uran und thorium besonders in den akzessorien Zirkon, Monazit, orthit, Xe-
notim und apatit, die in manchen Magmatiten und in detritischen schwermine-
ralfraktionen von (Meta)sedimentgesteinen angereichert sein können.

unterschiedliche lithologische Zusammensetzungen der Gesteine werden 
durch die flächenmäßige radiometrische Kartierung erfasst. dadurch können auch 
hinweise auf die Zusammensetzung von solchen bereichen gewonnen werden, 
die durch Vegetation bedeckt oder nicht leicht zugänglich sind. 

Die	Messergebnisse	liegen	mit	zumeist	< 3	% Kalium,	fast	durchwegs	< 4 ppm,	
selten	bis	zu	8 ppm	Uran	und	<	12 ppm,	maximal	20 ppm	Thorium	im	üblichen	
bereich der hier vorkommenden lithologien.

auffällig ist allerdings, dass lokal erhöhte Werte aller drei elemente fast immer 
in tälern und Karen auftreten, oft auch in Zusammenhang mit größeren schuttkör-
pern. es könnte dies ein effekt der Morphologie sein, da in Muldenformen durch 
den einfluss der seitlichen hänge eine erhöhte strahlungsdichte auftritt, was bei 
Gammastrahlenmessungen höhere elementgehalte vortäuscht als tatsächlich im 
Gestein vorhanden sind. Für bergkuppen und Grate gilt der gegenteilige effekt. 

es könnte aber auch ein effekt der Kornverkleinerung und erhöhten internen 
oberfläche in schuttkörpern sein, der eine erhöhte abgabe von radiogenen toch-
terprodukten ermöglicht. 

Möglicherweise wirken beide effekte zusammen, wofür die sehr ähnlichen 
räumlichen Verteilungen der Kalium-, uran- und thoriumgehalte im Messgebiet 
eisenerz sprechen würden.

Strahlenschutz: die aus den radiometriemessungen errechneten dosisleistun-
gen lagen für das gesamte Messgebiet eisenerz deutlich unter dem für den strah-
lenschutz relevanten Grenzwert von 1 msv/Jahr. die Werte entsprechen etwa dem 
österreichischen durchschnitt.

8.3. Bodengeophysik, gesteinsphysik
im südlich an das blatt eisenerz anschließenden Gebiet wurden in der Grauwa-

ckenzone und in ausgewählten bereichen des seckauerkristallins mitsamt seiner 
permomesozoischen sedimentauflage zwischen 1984 und 1987, unter Federfüh-
rung des geophysikalischen instituts der Montanuniversität leoben, bodengeo-
physikalische und gesteinsphysikalische untersuchungen durchgeführt. diese 
arbeiten schlossen direkt an die weiter westlich im Jahr 1980 begonnenen bo-
dengeophysikalischen Geländeaufnahmen und petrophysikalischen Gelände- und 
laboruntersuchungen in der Grauwackenzone, den ennstaler phylliten und in den 
zentralen und südöstlichen schladminger tauern an (Mauritsch, 1987a, 1989).

bei den Magnetikmessungen wird die stärke des Magnetfeldes und seine lo-
kalen anomalien an der oberfläche, die vielfach auf ferrimagnetische Minerale 
(Mag netit, pyrrhotin) im untergrund hinweisen, bestimmt.

Mit der eigenpotentialmethode (sp) werden natürliche elektrische ausgleich-
ströme zwischen oxidierenden und reduzierenden bereichen des untergrundes 
gemessen. es können damit gute elektrische leiter, wie erzkörper, brandenzonen, 
graphitische phyllite, Mylonitzonen und störungen mit sehr hoher reproduzier-
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barkeit erfasst werden (Mauritsch, 1987a). die eindringtiefe beträgt etwa 10    m. 
eigenpotentialkartierungen benötigen direkten Kontakt mit dem anstehenden Ge-
stein, sind also in schuttbedeckten bereichen nicht möglich.

VlF-elektromagnetik (VlF = very low frequency) benutzt die durch VlF-radio-
wellen, die von einer reihe von sendern weltweit permanent ausgestrahlt wer-
den, induzierten elektrischen und magnetischen Felder, um die elektrischen Wi-
derstände des untergrundes bis zu einer tiefe von maximal einigen Zehnermetern 
zu bestimmen. die Methode eignet sich insbesondere zur erfassung von störun-
gen, Klüften und Mineralisationen. VlF-eM wird als ausgezeichnetes Vorerkun-
dungsverfahren beschrieben, wenngleich anthropogene leitfähigkeitsstörungen, 
wie Zäune, schilifte, erdkabel etc., aber auch natürliche Gerinne die Messungen 
stark beeinflussen können (Mauritsch, 1987a).

bei der ip Methode (induzierte polarisation) können durch in den untergrund 
eingeleiteten strom manche Gesteinskörper elektrisch polarisiert werden. Nach 
abschalten des außenstromkreises klingen die ladungen nach einer Zeitfunkti-
on ab, wobei wiederum elektrische ströme, spannungen und Magnetfelder ent-
stehen, die bei den Messungen erfasst werden. durch Verwendung verschiede-
ner elektrodenabstände können vertikale schnitte von elektrischem Widerstand 
und polarisierbarkeit erstellt und mit der Geologie verglichen werden (Mauritsch, 
1987a). auch hier sind gute Kontaktbedingungen zum anstehenden notwendig, 
sodass die Methode in Karen und hangschuttbereichen nicht zur anwendung 
kam. auch oberflächennahe lehm- und tonschichten sind problematisch, da die-
se aufgrund ihrer sehr guten leitfähigkeit wie ein schirm wirken und tiefere sig-
nale völlig überdecken können. die ip Methode ist mit größerem aufwand im Ge-
lände verbunden und wird daher oft nur in ausgewählten lokalitäten eingesetzt 
(Mauritsch, 1987a).

Nähere angaben zu Messgeräten und Messmethodik der einzelnen Methoden 
finden sich in den projektberichten von Mauritsch (1987b, c) und Mauritsch & 
seiBerl (1985).

an gesteinsphysikalischen parametern wurden dichte, magnetische suszepti-
bilität, elektrische leitfähigkeit, natürliche remanente Magnetisierung NrM (stär-
ke und richtung), Q-Faktor (Verhältnis von remanenter zu induzierter Magneti-
sierung) sowie die polarisierbarkeit bestimmt. die Messergebnisse wurden in 
tabellen für jeweils einzelne profile sowie in cross-plots zusammengefasst. die 
petrophysikalischen Messungen wurden überwiegend an mit einem handbohr-
gerät gewonnenen bohrkernen (7–10 cm lang, 25 mm durchmesser) durchge-
führt (Mauritsch, 1987b).

im reitinggebiet wurden sowohl die reitingdecke, wie auch die liegende Wild-
felddecke durch fünf profile repräsentativ abgedeckt. Magnetische anomalien 
sind im Wesentlichen durch basische Vulkanite bedingt, aber auch der erzkalk ver-
ursacht signifikante anomalien. ein direkter Nachweis auf Vererzungen in diesem 
Gebiet konnte nicht gefunden werden. Mittels der leitfähigkeitsverfahren wurde 
eine große anzahl von störungen belegt (Mauritsch, 1987c).

im Gebiet nordöstlich des Kraubathecks wurden Quarzitschiefer (alpiner Ver-
rucano?) als hauptträger der Magnetisierung festgestellt. daneben konnte die 
lage von einzelnen Karbonvorkommen sowie kleine Kiesmineralisationen nach-
gewiesen werden (Mauritsch, 1987c).

Weiters wurden in diesem rahmen Methoden zur eindeutigen geophysikali-
schen unterscheidung von sulfidischen Vererzungen und Graphitführungen ge-
testet (Mauritsch & seiBerl, 1985).
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in umweltgeologischen untersuchungen wurden Messungen der tiefenvertei-
lung der magnetischen suszeptibilität in böden von heMetsBerGer & schOlGer 
(2004, 2006) zur untersuchung der schwermetallbelastung herangezogen. dabei 
wurden sowohl geogene anomalien (Gößgraben), wie auch anthropogene anoma-
lien (Vordernberg, eisenerz) festgestellt. letztere stehen in eindeutigem Zusam-
menhang mit der eisenindustrie (heMetsBerGer & schOlGer, 2006).
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9. Mineralische rohstoffe
(M. heinrich, B. MOshaMMer, s. Pfleiderer & a. schedl)

9.1. Erze
die Nutzung von erzrohstoffen auf dem Kartenblatt 101 eisenerz hat eine über 

3.000 Jahre zurückreichende tradition. Waren es bronzezeitlich vor allem Kup-
fererze, die hier lokal gewonnen wurden, so fokussierte sich das hauptinteresse 
der rohstoffgewinnung seit dem frühen Mittelalter auf die Gewinnung von eisen-
erzrohstoffen.

Eisenerze

Tirolisch-Norische Decke

eine herausragende überregionale bedeutung besitzt die eisenerzlagerstätte 
des steirischen erzberges, die als weltgrößte sideritlagerstätte gilt. der abbau-
betrieb ist gegenwärtig auch der größte erztagebau in Mitteleuropa. „Vom spä-
ten Mittelalter bis in die erste Hälfte des 16. Jahrhunderts war der Berg  [erzberg] 
an der Eisenproduktion in den Ostalpen mit etwa zwei Dritteln, an derjenigen im 
Reich mit etwa einem Drittel und an der in Europa [Gesamteuropa] insgesamt mit 
10 bis 15 % beteiligt“ (WeBer, 1997: 24). 25 % der von der Voest-alpine in linz 
und donawitz benötigten eisenerze stammen vom steirischen erzberg. Mit der 
inlandsproduktion von rund 2,1 Mio. t pro Jahr werden derzeit rund 40 % des hei-
mischen bedarfes gedeckt (BMWfJ, 2010). das initialpotenzial dieser lagerstät-
te lag bei rund 500 Mio. t eisenerz, von dem nach fundierten schätzungen be-
reits mehr als die hälfte abgebaut wurden (eBner, 2008). unter einbeziehung der 
neuen abbaukonfiguration geht man derzeit von einer verfügbaren Vorratsmenge 
von 50–100 Mio. t aus (PaPPenreiter et al., 2009).

Über den beginn der eisengewinnung im erzberggebiet gibt es noch keine 
wissenschaftlich abgesicherten erkenntnisse. ein keltisch-römerzeitlicher abbau 
wird zwar vermutet, ein gesicherter Nachweis dazu fehlt aber bis dato (kleMM, 
2003; schulz et al., 1997). der abbau dürfte aber bereits im 8./9. Jahrhundert 
eingesetzt haben. urkundliche erwähnungen beginnen erst ab der Mitte des 12. 
Jahrhunderts. ab 1453 besteht eine trennung des bergbaues in einen innerber-
ger und einen Vordernberger abbaubetrieb, der bis zum ende des 19. Jahrhun-
derts beibehalten wurde. eine wichtige Zäsur für den wirtschaftlichen und techni-
schen aufschwung des erzbergbaues am steirischen erzberg war die Gründung 
der „Österreichische alpine Montan Gesellschaft (ÖaMG)“ im Jahr 1881, die bis 
1889 nahezu alle innerberger und Vordernberger bergbauanteile umfasste. in die-
se phase fällt der beginn eines geordneten tagbaubetriebes, der 1907 mit ins-
gesamt 60 etagen zu je 14 m scheibenhöhe ihren ersten abschluss fand und die 
markante pyramidenform des erzberges damit vorprägte (Juvancic, 1968). der 
tagebaubetrieb wurde nach dem 2. Weltkrieg konsequent weiterentwickelt und 
modernisiert. die stufenförmige tagbaukonfiguration basiert seit 1928 auf ins-
gesamt 30 stufen mit einer etagenhöhe von 24 m. 1986 wurde der untertägige 
Grubenbetrieb gänzlich eingestellt. seit 1989 ist die Va erzberg Ges.m.b.h. aus 
dem Mutterkonzern Voest-alpine aG (1973 aus der Verschmelzung der ÖaMG 
und Voest entstanden) ausgegliedert und derzeit der erzberg privatstiftung als 
eigentümer unterstellt.

der erzberg weist auf eine fast 200-jährige geowissenschaftliche Forschungs-
geschichte zurück. Frühe bearbeitungen finden sich bereits bei Pantz & atzl 
(1814) und bei anker (1835). die erste geologische detailkarte des erzberges 
stammt von ferrO (1847). schOuPPé (1854) zeichnete in seiner Manuskriptkarte 
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bereits ein differenzierteres bild der geologischen Verhältnisse am erzberg. Zu den 
aus geologisch-mineralogisch-lagerstättenkundlicher sicht bedeutsamen Mono-
graphien über den erzberg zählen die arbeiten von redlich (1917, 1922), hiess-
leitner (1929), redlich & Preclik (1930), Beran (1975), thalMann (1979), schön-
lauB et al. (1980), schönlauB (1982), friMMel (1988), sPindler (1991), schulz et 
al. (1997) und PrOchaska (1997).

die Geologie des erzberges zeigt eine komplexe tektonische struktur mit einem 
variszischen deckenbau und einem alpidischen synklinalbau (abb. 16). die varis-
zische liegendscholle wird von mächtigen silur-devon Kalken gebildet, die dem 
spätordovizischen blasseneckporphyroid auflagern. im hangenden folgen nach 
einer erosionsphase eine crinoidenkalkbrekzie des Visé und unmittelbar an der 
variszischen deckengrenze unterkarbone schiefer der eisenerz-Formation („Zwi-
schenschiefer“). die handgendscholle besteht hingegen ausschließlich aus unter-
devonischen Kalken. die beiden ursprünglich nebeneinander liegenden Karbonat-
schollen wurden während der Variszischen orogenese übereinander geschoben, 
wobei die karbonen schiefer der liegendscholle als Gleitbahn fungieren. die si-
derit- und ankerit-(rohwand)-Vererzung ist im Wesentlichen an den unterdevon-
ischen sauberg-Kalk („erzführender Kalk“) beider variszischer einheiten gebun-
den. der variszische deckenbau wird diskordant von der präbichl-Formation des 
oberperm und transgredierenden Werfener schichten der untertrias überlagert, 
die den abschluss der schichtfolge am erzberg bilden.

durch die alpidische orogenese ist die gesamte schichtfolge muldenartig um 
eine mit 15–30 Grad nach NNo abtauchende achse verformt worden (schulz et 
al., 1997). der ostflügel der Mulde steht steil bis überkippt, im Westflügel herrscht 
hingegen flachere lagerung (schönlauB, 1982). Während dieser Verformung sind 
zahlreiche störungen entstanden, wovon im lagerstättenbereich der N–s strei-
chende und gegen ost einfallende christof hauptverwurf die bedeutendste ist. 
der östliche teil der Mulde, und damit auch die lagerstätte selbst, ist dabei ent-
lang dieses hauptverwurfes 350 m gegen osten abgesenkt worden. eine wirt-
schaftliche Gewinnung dieses hinter der tagbaugrenze liegenden reicherzkör-
pers war daher bis zur vollständigen einstellung nur im untertagebau möglich.

in abhängigkeit zur Nebengesteinslithologie sind unterschiedliche Vererzungs-
geometrien entwickelt. es dominieren dreidimensionale, stockförmige Vererzun-
gen mit diskordanten Nebengesteinskontakten (PrOchaska & henJes-kunst, 
2009). davon ausgehend existieren aber auch gangförmige Vererzungen, die 
mehr oder weniger in Form von lagergängen ausgebildet sein können. Mutter-
gestein der Vererzung ist eine bis zu 280 m mächtige devonische Karbonatabfol-
ge. die Vererzung selbst besteht im Wesentlichen aus ankerit und siderit, die in 
stark wechselnder intensität miteinander verwachsen sind. die erzkörper errei-
chen dabei im streichen längen von bis zu 600 m, wobei das einfallen des erz-
körpers von etage christof bis polster mit 60 bis 70 Grad ziemlich steil ausgebil-
det ist (schulz et al., 1997).

Wertmineral des steirischen erzberges ist siderit (> 50 Mol.-% Feco3 mit ver-
schiedenen Mischphasen), begleitet von ankerit, Magnesit, dolomit, calcit und 
Quarz (schulz et al., 1997). Weitere begleitminerale sind pyrit, hämatit, arsen-
kies, Magnetit, bleiglanz, Zinkblende, Fahlerz und Zinnober. das eisenerzer erz 
enthält durchschnittlich 30–33 % Fe, 1,5–2 % Mn, 7 % cao und 3–4 % sio2. erze 
mit über 30 % Fe (entspricht rund 55 % siderit im hauwerk) werden als Fertigerz 
zerkleinert und gelangen dann direkt zum Versand. der eisenärmere Verhauanteil 
von 22–28 % Fe wird in einer schwereflüssigkeitsaufbereitungsanlage auf durch-
schnittlich 33 % Fe angereichert (WeBer, 1997).
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die diskussion der Genese der sideritlagerstätte erzberg ist seit 150 Jahren 
sehr kontroversiell geführt. es gibt zurzeit noch kein allgemein akzeptiertes Gene-
semodell. das Konzept einer paläozoischen, sedimentär exhalativen entstehung 
der sideritlagerstätten mit alpidischen remobilisationen repräsentiert das syn-
genetische Modell der 70er und 80er Jahre des 20. Jahrhunderts. in den letzten 
beiden Jahrzehnten wurden auf basis von fluid-inclusions-untersuchungen ver-
stärkt hydrothermal-metasomatische Genesemodelle diskutiert, die auf basis von 
sm/Nd-datierungen eine einstufung der Mineralisationsereignisse in den Zeitraum 
von der obertrias bis in den unterjura (208 ± 22 Ma) erlauben (PrOchaska, 1997, 
1999; PrOchaska & henJes-kunst, 2009). durch diagenetische Mobilisation be-
grabener Formationswässer und damit im Zusammenhang stehende, saure, re-
duzierende, hochsalinare Fluide soll es während der Migration zur lösung der la-
gerstättenbildenden Metalle (Fe, Mg, ba etc.) aus dem Nebengestein gekommen 
sein (BelOcky, 1992; POhl & BelOcky, 1999).

auf dem Gebiet des Kartenblattes gibt es noch eine reihe kleinerer eisenerz-
vorkommen, die aber keine besondere wirtschaftliche bedeutung erlangt haben. 
im Wesentlichen handelt es sich dabei um kleindimensionierte ankerit-sideritan-
reicherungen, die unter- und obertägig beschürft und abgebaut wurden. erwäh-
nenswerte Vorkommen befinden sich im Gebiet Glanzberg, Gsoll, platte, Größen-
berg, tulleck, reichenstein, polster, handlalm, Kohlberg und Zirbenkogel. der 
bergbau-/haldenkataster der Geologischen bundesanstalt hat insgesamt 28 sol-
cher lokalitäten mit ankerit/sideritabbau erfasst.

Unterberg- bzw. Sulzbach-Decke

Neben den dominanten eisenerzvorkommen in der Grauwackenzone gibt es 
im bereich scheibenberg und Wildalpen-arzberg noch kleinere mesozoische ei-
senerzvorkommen. im Gebiet arzberg treten geringmächtige bohnerze auf, die 
an Karststrukturen im unterlagernden plassenkalk gebunden sind (Bryda, 2007; 
siehe Kapitel 6, s.    106, beschreibung zu legendennummer 68, 69). am schei-
benberg wurden im 16./17. Jahrhundert limonitische eisenerze im Wetterstein-
kalk gewonnen.

Kupfererze

die eisenkarbonate werden auf dem Kartenblatt häufig von sulfidvererzungen 
(Kupferkies, Fahlerz, pyrit, Zinnober) begleitet. diese kleinräumigen Kupferverer-
zungen waren auch die basis für die bronzezeitliche Kupfergewinnung im eisen-
erzer raum, die durch Funde von zahlreichen Kupferschmelzöfen bereits sehr 
dicht belegt ist (kleMM, 2003). Neuzeitlich sind abbauversuche von Kupfererzen 
im Gebiet NW des erzberges und am Niederpolster (1.796 m) dokumentiert. die-
se Vorkommen haben aber keine größere wirtschaftliche bedeutung.

9.2. Energierohstoffe
Kohle

im 19. Jahrhundert wurde südwestlich von Wildalpen kurzzeitig steinkohle ge-
wonnen, die hier nahe der Gosaubasis in geringmächtigen Flözen innerhalb von 
sandsteinen und Mergeln auftritt.

9.3. Industrieminerale, Steine und Erden
gips, Anhydrit

Kleinvorkommen von Gips führendem haselgebirge (101, 102, 133) sind am 
Kartenblatt an wenigen stellen ausgewiesen: am südwandsteig bei 1.100 m 
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nordöstlich eisenerz („Geieregg“, WeBer, 1997), am steirischen erzberg bei ca. 
810 m seehöhe südöstlich des Firmengebäudes, wo wenige Meter mächtige ha-
selgebirgslinsen anstehen, bei der einmündung der laming in den Jassinggra-
ben („pfarreralm NW tragöß“, WeBer, 1997) und im oberen bereich des Josertales 
südöstlich heinzleralm. ein weiteres historisch belegtes Vorkommen befindet sich 
beim plangut, respektive plankogel, westlich jenes vom südwandsteig (sPenG-
ler & stiny, 1926a, b). das genannte haselgebirgsvorkommen westlich pfar-
reralm wirkt möglicherweise am Felssturz der heuschlagmauer mit. die in seiner 
Nähe befindliche bohrung bt1 steht nicht mit ihm in Zusammenhang, sondern 
mit der erkundung der hydrogeologie. Für alle haselgebirgsvorkommen gilt, dass 
sie innerhalb der Werfener schichten (100, 132) sowie unter dem tektonisch den 
Werfener schichten auflagernden Wettersteinkalk (86), an der basis der trencht-
ling-Fölzstein-schuppe auftreten.

Bauxit

auf dem Kartenblatt sind zwei kretazische bauxitvorkommen (69) eingezeich-
net: Krimpental und sonnsteinalm. der bauxit ist wirtschaftlich unbedeutend, da 
er lediglich als kleinräumige spaltenfüllung auftritt, er ist jedoch als proxy pläo-
klimatologisch von interesse (vgl. Kapitel 6, s. 106).

Hochwertige Karbonatgesteine

die Kambühel-Formation tritt als „Großschollen von Kambühel-Formation im 
olisthostrom“ (59) auf. im Gebiet spitzkogel–Zumach–Kleiner ebenstein wäre ihre 
substanz für eine kleinmaßstäbliche Gewinnung dieser hochreinen und weißen 
Kalke aus geologischen Gesichtspunkten ausreichend, andernorts sind die Vor-
kommen zu klein und durch das siliziklastische einbettungssediment (Zwiesel-
alm-Formation, 57, 58) beeinträchtigt. da sich die Vorkommen jedoch im Wasser-
schutzgebiet und zusätzlich fernab jeder infrastruktur befinden, ist eine Nutzung 
unwahrscheinlich.

der bis über 200 m mächtig werdende plassenkalk (103) im e–W streichen-
den Zug zwischen salza und Gamsbach, der vom beilstein bis zum arzberg 
eine störungsgebundene halbfenster-horststruktur am südausbiss der unter-
berg-decke bildet, vereinigt aufgrund seines ausnehmend reinen chemismus 
und seiner guten helligkeit die eigenschaften eines hochwertigen Kalzit- und 
Kalkrohstoffes. selten treten darin dolomitisierungen und Karstfüllungen auf 
(Mandl et al., 2002). in zwei nahe beieinander liegenden steinbrüchen nörd-
lich Wolfstein wird er allerdings bloß zu straßenbauzwecken sporadisch ge-
nutzt. bei sPenGler & stiny (1926b) ist nachzulesen, dass es in steinbruch 
(zwischen den orten Fachwerk und Wildalpen) einst eine „Marmor“-Gewinnung 
des plassenkalkes gab.

ohne singuläre Vorkommen abgrenzen zu können, ist bekannt, dass der dach-
steinkalk (70, 113), ungeachtet seiner tektonischen Zugehörigkeit, chemisch rei-
ne, wenngleich aufgrund der emersionshorizonte nicht hochreine, graue Kalk-
steine repräsentiert. bei dem, mitunter wesentlich helleren Wettersteinkalk, treten 
hingegen, schwer prognostizierbar, dolomitgehalte auf. abgesehen davon zeigt 
er einen sehr reinen chemismus (sulzbach-decke mit scheibenberg, trencht-
ling-Fölzstein-schuppe und pfaffingalm-hochschwab-schuppe). der steinalm/
Wettersteindolomit der Göller-decke (122) ist farblich grau und chemisch nicht 
überdurchschnittlich rein. es gibt am Kartenblatt keinen abbau in den letztge-
nannten einheiten; ergänzendes datenmaterial wurde bereits dargestellt (MOs-
haMMer, 2009).
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der beim sideritabbau am erzberg neben anderen Formationen als taubes 
Material anfallende „sauberg-Kalk, bunter Flaser-bänderkalk“ (142) kann teil-
weise als Wurf- und Wasserbaustein verwendet werden. aufgrund des, im aus-
maß zwar schwankenden, aber doch inhärenten tonmineral- und Quarzanteils ist 
das Gestein nicht als reinkalk, z.b. bei der eisenverhüttung, einsetzbar (MOs-
haMMer, 2010).

als dekorativer, polierfähiger Kalkstein werden hornsteinfreie partien der brek-
ziös pfirsichfarben und grau ornamentierten sonnschien-Formation (92) betrach-
tet. das Vorkommen am hocheck würde sich für weitergehende untersuchungen 
eignen, wenn die prioritäre raumnutzung als Wasserschutzgebiet damit in ein-
klang gebracht werden kann.

Andere Festgesteine

abgesehen von den Karbonatgesteinen wurden früher auch sandsteine bzw. 
Quarzite der Werfener schichten (99, 100, 130, 131, 132) und der präbichl-Forma-
tion (134) sowie der blasseneckporphyroid (148) wirtschaftlich genutzt. davon ist 
der abbau (Werfener schichten) an der Forststraße schattenberg westlich ober-
halb oberort-tragöß noch bei bedarf aktiv. die brüche im blasseneckporphyroid 
sind alle aufgelassen, nach der literatur bekannt sind abbaue in eisenerz (Grad-
stein), im Gsollgraben und an bzw. nahe der präbichlstraße. Nach hauser & ur-
reGG (1951) diente der porphyroid als baustein und als betonzuschlagstoff für 
den straßenbau, z.b. der präbichlstraße, und als Gleisbettungsschotter; von den 
Vorkommen im Gsollgraben und an der präbichlstraße sind dort auch technische 
Kennwerte angeführt.

lockergesteine

lockergesteine, die als rohstoffe genutzt bzw. geeignet sind, beschränken sich 
auf blatt 101 auf grobkörnige sedimente. die Vorkommen, die am weitflächigsten 
verbreitet sind, betreffen die holozänen einheiten hangschutt, schuttkegel (13), 
schwemmkegel (9) und Jüngste Flussablagerungen (3). davon besitzen die se-
dimente der schwemmkegel aufgrund der Korngröße und sortierung die höchste 
eignung als baurohstoffe, gefolgt von den Jüngsten Flussablagerungen (heinrich 
et al., 2006). hangschutt- und bergsturzmaterial (13, 16) ist nur bedingt geeig-
net, wird allerdings aufgrund seiner ubiquitären Verbreitung am häufigsten abge-
baut. das Material besteht im Vergleich zu schwemmkegeln vorwiegend aus kan-
tigen, schlechter sortierten Komponenten und enthält sowohl größere blöcke als 
auch einen höheren Feinkornanteil. allgemein sind Kiessandvorkommen auf blatt 
101 von minderer Qualität und werden lediglich zum Forststraßenbau verwendet 
(Pfleiderer et al., 2009). Kiesabbaue, die derzeit in betrieb oder bei bedarf in be-
trieb stehen, befinden sich in folgenden einheiten / Gebieten:

In Betrieb:

•	 Bergsturz	(16) (schirmbacherkogel).

Bei Bedarf in Betrieb:

•	 Hangschutt	(13) (schwabeltal, imbach, salzatal, Gamsbach, lurgbach).
•	 Schwemmkegel	(9) (lassingbach, lurgbach).
•	 Jüngste	Flussablagerungen	(3) (seeaubach).
•	 Eisrandsedimente	(40, 41) (lamingtal, imbach).
•	 Grundmoräne	(45) (lamingtal).

auch die heute stillgelegten abbaue befinden sich in diesen einheiten, wobei 
hangschutt-, bergsturz- und Wildbachschuttmaterial früher doppelt so häufig ge-
wonnen wurden wie heute.
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10. Höhlen und Karstformen
(l. Plan)

der Großteil des blattes 101 eisenerz wird von Karbonaten der Nördlichen Kalk-
alpen eingenommen und ist dementsprechend reich an oberirdischen Karstfor-
men und höhlen. in den vorwiegend devonischen Kalken der Grauwackenzone 
sind bisher nur wenige höhlen dokumentiert.

Höhlen
bezüglich der erfassten höhlen ist der Forschungsstand eher heterogen 

(abb.   17). Während einige Gebiete recht gut (Kräuterin, dürrenstein, hochkar, 
östlicher hochschwabanteil) und in einigen arealen flächendeckend (bärnsbo-
denalm, polsterkar) bearbeitet sind, wurden höhlen in anderen Gebieten nur sehr 
punktuell und lückenhaft erfasst (Grauwackenzone, westlicher hochschwaban-
teil). die Verteilung der dokumentierten höhlen kann also nicht als Maß für die 
Verkarstung herangezogen werden.

unterlagen über Höhlen
die Grundlage der höhlendokumentation ist das Österreichische höhlenver-

zeichnis, in dem höhlenobjekte nach einer hierarchischen Gebirgsgruppenglie-
derung geordnet sind (stuMMer & Plan, 2002). das blatt 101 deckt 17 teilgrup-
pen ganz oder teilweise ab (abb.  17, tab. 4). detaillierte unterlagen zu den höhlen 
finden sich vorwiegend in den Katasterarchiven des landesvereins für höhlen-
kunde in der steiermark (südlich der salza: 1700) und des landesvereins für 
höhlenkunde in Wien und Niederösterreich (nördlich der salza: 1800 und teilwei-
se 1740) sowie im archiv der Karst- und höhlen arbeitsgruppe am Naturhistori-
schen Museum Wien.

Überblick über die Höhlen
Vor allem in der hochschwabgruppe, aber auch in den anderen Gebieten herr-

schen in der vadosen (also nicht vollständig mit Wasser gefüllten) Zone entstan-
dene schacht-canyon-höhlen vor. Zumindest im tagnahen bereich sind sie aber 
heute durch den fortschreitenden oberflächenabtrag hydrologisch inaktiv. Nur 
wenige setzen am Grund von dolinen an oder stellen ponorhöhlen dar, die ober-
flächengerinne aufnehmen (pol-Nord-ponor-531, 1744/531).

die bedeutendste und zugleich tiefste vadose höhle ist der Furtowischacht, 
wo bis 713 m abgestiegen wurde. in keiner der schachthöhlen wurde aber bis-
her die oberfläche des rezenten Karstwasserspiegels erreicht, da sie meist mit 
schnee, eis und /oder blockwerk verschlossen oder noch nicht vollständig er-
forscht sind (abb. 18).

die flächenbezogene dichte der meist schachtartigen einstiege der vadosen 
höhlen erreicht in manchen bereichen erstaunlich hohe Werte von mehreren hun-
dert Öffnungen pro Quadratkilometer (Plan, 2004).

aktive Quellhöhlen sind im bereich von blatt 101 vor allem vom Fuß der 
Göstlinger alpen bekannt (Wasserloch, 1814/3; hundskogelhöhle, 1814/4; Gro-
ße-schloif-höhle, 1814/7), aber nicht vom hochschwab.

im Gegensatz zu anderen Massiven der Nördlichen Kalkalpen sind heute in-
aktive, aber ehemals unter vollständiger (phreatisch) oder zeitweise vollständiger 
(epiphreatisch) Wassererfüllung entstandene höhlen in höheren lagen nur punk-
tuell anzutreffen. das weitaus bedeutendste ist das Frauenmauer-langstein-höh-
lensystem (1742/1) östlich von eisenerz, das 2011 mit der langsteineishöh-
le (ehemals 1744/1) zusammengeschlossen wurde. hier sind bisher 35,4 km an 
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höhlenpassagen mit einem höhenunterschied von 595 m dokumentiert (Pacher & 
 illek, 2013). dieses höhlensystem entstand relativ knapp über der Wasser stau-
enden basis der triaskarbonate und kann nicht mit ehemaligen Vorfluterniveaus 
korreliert werden, wie viele andere riesenhöhlen der Nördlichen Kalkalpen. auch 

1741

1821

1744

1812

1814

1743

1729

1742

1715

1815

17261724

1822

1725

1811

1728
1722

unvermessen
5 - 49 m
50 - 499 m
500 - 4999 m
>5000 m

Höhlen nach Länge

(Gebirgs-)Teil-
gruppen im österr. 
Höhlenverzeichnis

1821

1822

ÖK 101

abb. 17.  
Verbreitung der dokumentierten höhlen (Klassifizierung nach der Ganglänge) auf Karten-
blatt 101 eisenerz. Weiters dargestellt sind die Grenzen der teilgruppen (vierstellige Num-
mer) des Österreichischen höhlenverzeichnisses.
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sonst fehlt im zentralen hochschwab dieser sonst in den Nördlichen Kalkalpen 
so verbreitete höhlentyp.

im Nordteil des Kartenblattes finden sich etliche kleinere, vorwiegend (epi)phre-
atisch entstandene höhlen, die nicht an Wasser stauende strukturen gebunden 
sind: auf der Kräuterin sind die hochstadlhöhle (1812/4) und die Mitterkeilhöhle 
(1812/30) zu nennen. teile des knapp 11 km langen Warwas-Glatzen-höhlensys-
tems (1812/39) östlich vom hochstadl reichen bis auf 300 m an die Kartenblatt-
grenze heran. in den Göstlinger alpen ist der hochkarschacht (1814/5) mit sei-
nem bedeutenden horizontalteil bekannt.

nr. name  Anzahl der Höhlen

1000 nördliche Kalkalpen

  1700 Obersteirische Kalk- und Schieferalpen

   1710 Südliche Ennstaler Alpen

      1715 Kaiserschild 0

   1720 Eisenerzer Alpen

      1722 blaseneck – Zeiritzkampel Nord 0

      1724 erzberg 4

      1725 Gössgraben 0

      1726 trenchtling 0

      1728 Kletschachkogel 0

      1729 etmissl 0

   1740 Hochschwabgruppe

      1741 Kalte Mauer 37

      1742 pfaffenstein 44

      1743 brandstein 9

      1744 hochschwab 425

 1800 niederösterreichische Kalkalpen

   1810 Lassingalpen

      1811 türnach 2

      1812 Kräuterin 13

      1814 Göstlinger alpen 85

      1815 dürrenstein 3

   1820 Ybbstaler Alpen

      1821 Voralpe 1

      1822 Königsberg 2

Summe: 625

tab. 4.   
Überblick über die dokumentierten höhlen in den jeweiligen teilgruppen des Österreichi-
schen höhlenverzeichnisses auf blatt 101 eisenerz.
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einige höhlen im untersuchungsgebiet sind durch aufsteigende, thermale 
oder mit Kohlendioxid angereicherte tiefenwässer entstanden und als hypoge-
ne höhlen zu bezeichnen. die Morphologie der Märchenhöhle (1742/17) und die 
der benachbarten Gehartsbachsattel-Wasserhöhle (1742/21) nordöstlich von ei-
senerz weisen recht eindeutig auf eine hypogene entstehung hin. bei der tor-
steinhöhle-Nord I	und	II	(1741/23	und	24)	ist	eine	solche	Genese	wahrscheinlich.	
Für die beilsteineishöhle (1741/2) erscheint sie nach derzeitigem Kenntnisstand 
lediglich möglich. Nahe dem Gehöft „casari“ im holzäpfeltal bei Wildalpen tritt 
auch heute eine leicht thermale Karstquelle zutage (Pavuza & zhanG, 1997). di-
verse beim abbau angefahrene, oftmals mit eisenblüte ausgekleidete hohlräu-
me im erzberg sind kaum dokumentiert, aber vermutlich auch einer hypogenen 
Genese zuzurechnen.

tiefe, durch gravitative prozesse entstandene spalthöhlen (abrissklüfte) sind 
vom Gipfelbereich des brandstein bekannt, aber noch kaum erforscht (brand-
steinkluft 1743/2).

Vor allem in den Göstlinger alpen wurden zahlreiche höhlen bzw. halbhöh-
len dokumentiert, die durch Verwitterung und Frostsprengung entstanden sind 
und meist ansteigende höhlenräume an kleinen sickerwasseraustritten darstel-
len. die erfassung dieser objekte ist in den weniger gut dokumentierten arealen 
noch nicht so weit vorangeschritten.

eine charakterisierung und analyse der höhlen im hochschwab findet sich in 
Plan (2004).

abb. 18.  
West-ost-schnitt durch den westlichen teil des hochschwabanteils auf blatt 101 eisenerz 
mit höhlenverläufen (Katasternummern der Gruppe 1744 bezeichnen die höhlen; ortsna-
men im hintergrund sind kursiv; horizontale skala: bMN-rechtswert in km; verändert nach 
Plan, 2004).
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Die bedeutendsten Höhlen
der folgende Überblick behandelt die in der Geologischen Karte eingezeich-

neten höhlen. Wenn nicht anders angeführt, sind die daten teilweise nur in loka-
len höhlenkundlichen Journalen publiziert und finden sich in den in der einleitung 
angeführten Katasterarchiven.

Folgende abkürzungen werden verwendet: l: länge; h: höhenunterschied; typ 
(nach stuMMer & Plan, 2002): t – trockene horizontalhöhle, W – Wasserhöhle, 
s   – schachthöhle, e – eishöhle; sh: seehöhe.

1741/2 Beilsteineishöhle

l: 427 m, h: -39 m, typ: tes, sh: 1.320 m, besonders geschützte höhle, beil-
stein bei Gams.

ein geräumiger, schräger tagschacht führt in eine großräumige halle mit mehr 
als 15 m mächtigem bodeneis. die entstehung dieses blasenförmigen hohlraums 
im plassenkalk ist unklar. eis- und Klimamonitoring durch die Karst- und höh-
lenabteilung.

1741/4 Arzberghöhle 

l: 1.021 m, h: +123 m, typ: ts(W), sh: 735 m, besonders geschützte höhle, 
westlich Wildalpen, arzberg.

Großräumige, phreatisch entstandene horizontalhöhle mit mehreren etagen 
im plassenkalk. umfangreiche Funde von höhlenbären sowie von zwei paläo-
lithischen steinklingen (döPPes & raBeder, 2008; eine Monographie ist in Vor-
bereitung).

 1741/19 Happl Seeloch

l: > 80 m (44 m vermessen), h: > +7 m, typ: W, sh: 820 m, Krautgraben, Fuß 
der happelmäuer.

störungsgebundene, zeitweise aktive Wasserhöhle im plassenkalk nahe der 
Grenze zu Wasser stauenden Gesteinen der Gosau Gruppe. Nicht vollständig er-
forscht.

1741/23 torsteinhöhle-nord-I 

l: 113 m, h: +22 m, typ: t, sh: 1.200 m, torstein-Nordseite.

Mehrere wandnahe, blasenartige räume sind durch einen Gang verbunden. 
die im plassenkalk gebildete höhle scheint durch aufsteigende (hydrothermale?) 
Wässer entstanden zu sein. unergiebige Funde von höhlenbären.

1742/1 Frauenmauer-langstein-Höhlensystem

l: 35.419 m, h: ±595 m, typ: tsWe, sh: 1.467 m, besonders geschützte höh-
le, Frauenmauer.

ausgedehnte und komplexe, teils labyrinthisch entwickelte höhle bestehend 
aus (epi)phreatischen, zum teil großräumigen Gängen und vadosen canyons und 
schächten. 2011 wurde diese höhle mit der benachbarten, bis dahin rund 6 km 
langen, langsteineishöhle verbunden. das system ist knapp über der Kalkalpen-
basis angelegt und fällt mit deren einfallen nach Norden ab. Mit abstand längste 
höhle des hochschwab und des blattes 101 (Pfarr & stuMMer, 1988).
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1742/12 Böse-Mauer-Schacht 

l: 578 m, h: -131 m, typ: sW, sh: 1.050 m, hinterseeaugraben, östlich eisenerz.

teils schachtartig entwickelte, phreatisch entstandene höhle im Wetterstein-
kalk. ein vermuteter Zusammenhang mit den Quellen der hinterseeau konnte bis-
her nicht nachgewiesen werden (Benischke & strOBl, 2006).

1742/30 Pfaffinger Eisschacht 

l: 90 m, h: -90 m, typ: se, sh: 1.550 m, 750 m WNW der pfaffing alm.

Vados entstandener schacht mit schnee- und eisverfüllung.

1742/41 grie-Höhle-41 

l: 211 m, h: ±167 m, typ: st, sh: 1.829 m, nordöstlich des Griesmauerkogels.

auf einen kurzen, horizontalen eingangsteil folgt ein über 150 m tiefes, vados 
entstandenes schachtsystem (Wettersteinkalk).

1743/1 Eisloch 

l: 236 m, h: -37 m, typ: te, sh: 1.665 m, westlich des brandstein.

abfallende eishöhle, die vermutlich phreatisch entstanden ist (Wettersteinkalk).

1744/3 Pfaffing tropfsteinhöhle

l: 1.775 m, h: -351 m, typ: ts, sh: 1.563 m, Kulmkar, pfaffing.

ein großräumiger horizontalteil wird durch einen einstiegsschacht erreicht. Wei-
tere schächte führen in die tiefe (Pfarr & stuMMer, 1988).

1744/5 großer Bärnsbodenschacht

l: 83 m, h: -81 m, typ: se, sh: 1.558 m, 280 m nordwestlich bärnsbodenalm.

Vados entstandener, relativ direkter schacht mit teilweiser schnee- und eisver-
füllung ab 50 m tiefe (Kontakt von Grafensteigkalk und sonnschienkalk).

1744/76 Senk-Schacht-76

l: 132 m, h: -75 m, typ: se, sh: 1.530 m, senkbodenrand.

schachtkomplex mit schnee- und eisverfüllung am tektonischen Kontakt von 
Wettersteindolomit und sonnschienkalk.

1744/89 Eisenerzerloch

l: 165 m, h: -140 m, typ: sW, sh: 1.570 m, südlich brandwiese.

aktiver, verzweigter schachtponor im Wettersteinkalk knapp über dem tekto-
nischen Kontakt zu Gesteinen der Gosau-Gruppe.

1744/172 AnD-Schacht-172

l: 179 m, h: -103 m, typ: s, sh: 1.558 m, androthalm.

Vados entstandener schachtkomplex im sonnschienkalk.

     abb. 19.  
Übersichtsaufriss des Furtowischachts (1744/310). Zahlen geben die tiefen der einzelnen 
schachtstufen in Metern an. Graue gewundene linien zeigen Gerinne an. stand: Jänner 
2010, nach längsschnitten von herrMann & Glusevic, verändert nach Plan, 2002.
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1744/192 großer Stubenschacht

l: 522 m, h: -233 m, typ: se, sh: 1.581 m, in der stube.

Vados entstandene schachthöhle, die in 140 m tiefe einen horizontalteil an-
schneidet. Zumindest die oberen teile sind im Kalk der sonnschien-Formation 
angelegt (Pfarr & stuMMer, 1988).

1744/208 unterer rannariegelschacht

l: 169 m, h: -160 m, typ: se, sh: 1.548 m, bärnsbodenalm.

Vados entstandener schacht mit eisbildungen am Kontakt von sonnschien- 
und Gutensteiner-Formation.

1744/209 Kleiner Bärnsbodenschacht

l: 342 m, h: 186 m, typ: s, sh: 1.538 m, bärnsbodenalm.

Vados entstandener schachtkomplex am Kontakt von Gutensteinerkalk und 
-dolomit.

1744/281 BärnS-Schacht-281

l: 151 m, h: -88 m, typ: s, sh: 1.543 m, bärnsbodenalm.

Von einer schrägstrecke unterbrochene, vados entstandene schachthöhle am 
tektonischen Kontakt von Gutensteiner-, sonnschien- und steinalm-Formation.

1744/310 Furtowischacht

l: 1.577 m, h: -713 m, typ: sW, sh: 1.785 m, polsterkar.

entlang von ostgerichteten abschiebungen entstandene, vadose schachthöh-
le im Wettersteinkalk. Mit der tiefe nimmt die stark schwankende schüttung der 
Gerinne zu. tiefste höhle des hochschwab und des blattes 101 (tiefenfortset-
zung vorhanden; Plan, 2002; abb. 18, 19).

1744/363 Sargdeckelschacht

l: 385 m, h: -209 m, typ: s, sh: 1.705 m, seemauer NW-Fuß im Öhlerkar.

Vados entstandene schachthöhle mit einzelnen stufen bis zu 120 m im Wet-
tersteinkalk (Plan, 2004; abb. 18).

1744/376 KlEB-Schacht-376

l: 108 m, h: -66 m, typ: se, sh: 1.760 m, südöstlich Kleiner ebenstein.

ein kleinräumiger, eventuell phreatisch entstandener teil hängt mit einem ge-
räumigen, eiserfüllten, vados entstandenen schacht zusammen. am tektonischen 
Kontakt von Wetterstein- und Grafensteigkalk (Plan, 2002).

1744/390 POl-Monster-Doline

l: 1.532 m, h: -386 m, typ: set, sh: 1.970 m, östlich hinterer polster.

Von einer 100 x 60 m messenden schachtdoline führt ein seitlich ansetzendes 
schachtsystem mit bis zu 209 m tiefen direktschächten in eine 9.000 m² große 
halle in 380 m tiefe (abb. 18). Während die schächte im Wettersteinkalk angelegt 
sind, entstanden die halle und weiterführende, stark verstürzte Gänge im Wetter-
steindolomit(kataklasit).
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1744/400 Öhler-Eisschächte 

l: 102 m, h: -28 m, typ: se, sh: 1.775 m, südwestlich Öhler.

Mehrere tagschächte vereinigen sich in einem eis führenden, unerforschten 
schacht (Wettersteinkalk).

1744/442 Schrägschacht 

l: 383 m, h: -81 m, typ: s, sh: 1.780 m, südlich Öhler.

Verzweigtes system mit bis zu 25 m tiefen schachtabstiegen. Zumindest tei-
le der vorwiegend an einer mit 70° gegen osten einfallenden störung angelegten 
höhle sind unter phreatischen bedingungen entstanden (Wettersteinkalk; Plan, 
2002; abb. 18).

1744/500 Hochalm-Eishöhle 

l: 189 m, h: -47 m, typ: se, sh: 1.700 m, nordöstlich Öhler.

Mehrere eingänge führen in teils großräumige, eiserfüllte passagen. starke 
Versturzbildung erlaubt keine aussagen über die ursprüngliche entstehung (Wet-
tersteinkalk).

1744/531 POl-nOrD-Ponor-531 

l: > 300 (vermessen 202) m, h: < -200 (-101) m, typ: sW, sh: 1.710 m, nörd-
lich hinterer polster.

an störungen im Wettersteinkalk angelegte, vadose höhle mit kleineren 
schachtstufen. die aus Wettersteindolomit aufgebauten hänge oberhalb des 
einstiegs bilden das einzugsgebiet für zeitweise bedeutende Gerinne, welche 
die höhle speisen.

1744/627 181er-Schacht 

l: 380 m, h: -280 m, typ: s, sh: 1.705 m, östlich seemauer.

Vados entstandene schachthöhle im Wettersteinkalk mit einer engstelle am 
tiefsten punkt (Wettersteinkalk).

1812/3 Schneeloch

l: 155 m, h: -67 m, typ: ste, sh: 1.783 m, ostnordöstlich hochstadlgipfel.

Über 100 m durchmessende einsturzdoline mit kleineren Fortsetzungen, die 
teilweise von der sehr geräumigen hochstadlhöhle (1812/4) unterlagert wird 
(dachsteinkalk; hartMann & hartMann, 1985).

1812/30 Mitterkeilhöhle

l: 301 m, h: -35 m, typ: te, sh: 1.710 m, südwestlich hochstadl.

teilweise großräumige, phreatisch entstandene horizontalhöhle im dachstein-
kalk (hartMann & hartMann, 1985).

1814/3 Wasserloch

l: 188 m, h: -71 m, typ: Ws, sh: 800 m, Naturdenkmal, Wasserlochklamm 
bei palfau.

bedeutende Karstquelle im hauptdolomit, die sich knapp 300 m über dem Ni-
veau der salza öffnet. taucher erreichten eine Wassertiefe von 71 m, von wo aus 
die passage einige 10er-Meter wieder ansteigt. beobachtung von wetterunabhän-
gigen schüttungsschwankungen (hartMann & hartMann, 2000).
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1814/4 Hundskogelhöhle

l: 214 m, h: ±12 m, typ: Wt, sh: 665 m, schloif, nordöstlich Fachwerk.

ansteigende zeitweise aktive Quellhöhle im dachsteinkalk (hartMann & hart-
Mann, 1985, 1990).

1814/5 Hochkarschacht

l: 751 m, h: ±117 m, typ: st, sh: 1.540 m, besonders geschützte höhle, süd-
westlich hochkarschutzhaus.

ein 80 m tiefer schacht führt in einen teils sehr großräumigen, subhorizontalen 
teil, von dem ein schacht weiter in die tiefe führt. die höhle liegt im dachstein-
kalk an der Grenze zum hauptdolomit im liegenden. beim ausbau zur schau-
höhle wurde ein künstlicher eingang geschaffen. sinterbildungen (hartMann & 
hartMann, 1985, 2000).

1814/7 große-Schloif-Höhle

l: 209 m, h: +36 m, typ: Wt, sh: 660 m, nordöstlich Fachwerk.

ansteigende, teils großräumige, zeitweise aktive Quellhöhle im dachsteinkalk 
(hartMann & hartMann, 1985, 1990).

1814/15 teufelslucke

l: 104 m, h: ±32 m, typ: st, sh: 780 m, südwestlich lassing.

ein 20 m langer einstiegsschacht führt in einen höhlenteil mit schrägem Ver-
lauf (dachsteinkalk; hartMann & hartMann, 1985).

1814/36 Schwarzkogelhöhle

l: 169 m, h: -34 m, typ: ts, sh: 1.460 m, westnordwestlich hochkarschutzhaus.

Verzweigtes system aus phreatisch entstandenen Gängen in mehreren etagen. 
sinterbildungen (dachsteinkalk; hartMann & hartMann, 1990).

1814/81 Jagdzauberschacht

l: 204 m, h: ±91 m, typ: ts, sh: 850 m, Wachterriedel, westlich Fachwerk.

Mit schrägstrecken unterbrochene schachthöhle im dachsteinkalk. die tiefen 
teile sind deutlich störungsgebunden (hartMann & hartMann, 2000).

1815/75 lindnerhöhle

l: 201 m, h: ±25 m, typ: t(W), sh: 830 m, lassingtal, südlich hochkirch.

Vorwiegend phreatisch entstandene, schichtgebundene höhle im dachstein-
kalk (hartMann & hartMann, 1985).

Oberirdische Karstformen
eine detaillierte, flächendeckende Karte der Karstformen gibt es bis dato nicht. 

ein Überblick wird jedoch in fink et al. (2005) gegeben. Gebietsweise Kartierungen 
liegen vom scheibenberg (Plan, 2005), von den Göstlinger alpen (naGl, 1970a), 
von teilen der Kräuterin (zhanG, 1995) und von teilen des hochschwabmassivs 
(faBiani et al., 1980; Plan & decker, 2006) vor.

besonders die von Kalken aufgebauten plateauanteile sind reich an oberirdi-
schen Karstformen. Neben ausgedehnten Karrenfeldern prägen dolinen oft das 
landschaftsbild. Während die Formen meist im 10er-Meter Maßstab ausgebildet 
sind, gibt es vorwiegend auf den von der glazialen erosion wenig modifizierten 



161

altflächen auch sehr große Formen von über 100 m durchmesser. die größte kar-
tierte doline nördlich vom sackwiesensee (hochschwab) im bereich der hochalm 
misst rund 600 x 300 m bei 70 m tiefe. daneben erreichen polygenetische hohl-
formen, die durch glaziale erosion und durch Verkarstung entstanden sind, ähn-
liche ausmaße (hochalpe, Öhler-Kar, plotschboden).

im bereich Wasser stauender Gesteine sind im Kartenbereich etliche poljen-
ähnliche Formen ausgebildet (fink, 1984). sie zeichnen sich durch ein oberflächen-
entwässerungsnetz aus, wobei die Gerinne an der Grenze der Wasserstauer zu 
den Karbonaten über ponore (schwinden) in den Karst infiltrieren. Zu erwähnen 
sind die Wasserböden auf Gesteinen der Gosau-Gruppe (südwestlich brandstein) 
und östlich davon bedingt durch Werfener schichten: das Filzmoos, der sackwie-
sensee und die hohlform um die sackwiesenalm.

eine reihe von publikationen widmet sich spezielleren themen der Karstmor-
phologie. detaillierte morphometrische analysen von Karstformen in bezug zu 
tektonischen strukturen finden sich in Plan & decker (2006) sowie decker et 
al. (2006). der einfluss der Karstmorphologie auf die Vulnerabilität (Verletzlich-
keit) von Karstquellwässern gegenüber schadstoffen wird von Plan et al. (2009) 
erörtert. Karstabtragsraten wurden im bereich der Kräuterin gemessen (zhanG 
et al., 1995).
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11. Hydrogeologischer Überblick
(G. Bryda)

das auf dem Kartenblatt dargestellte Gebiet liegt zum größten teil innerhalb 
der Nördlichen Kalkalpen, aus deren mächtigen, intensiv verkarsteten Mittel- und 
obertrias Karbonaten mehrere große Karstquellen entspringen, die teilweise in das 
Netz der 2. Wiener hochquellenleitung eingespeist werden. im südteil des Karten-
blattes treten die Werfener schichten als Wasser stauende basis der kalkalpinen 
Karstaquifere großflächig zutage. diese bilden, gemeinsam mit schlecht wasser-
wegsamen Gesteinen der unterlagernden Norischen decke, die abdichtende ba-
sis der von süden in den deckenstapel der Kalkalpen eingreifenden großen täler. 
besonders das tal der laming und auch des seeaubaches wurden während der 
letzten eiszeit durch große, vom hochschwabplateau herabfließende Gletscher 
glazial übertieft und später durch sedimente zum Großteil wieder verfüllt. diese 
sedimentfüllungen stellen potente porenaquifere dar, die bereits im rahmen der 
„Wasserwirtschaftlichen rahmenplanung“ des landes steiermark intensiv un-
tersucht worden sind (faBiani, 1980a, b, 1984; faBiani et al., 1980; Meidl et al., 
1980; schMid et al., 1980).

die im bereich der Werfener schichten auftretenden Quellen sind fast aus-
schließlich an die teilweise mächtige schuttauflage gebunden und erreichen meist 
nur geringe schüttungsmengen. ausnahmen bilden jene Quellen, die an der Gren-
ze zwischen dem gut durchlässigen kalkalpinen hangschutt und den unterlagern-
den Werfener schichten austreten und häufig an einen Karstgrundwasserleiter 
(Karst aquifer) in den benachbarten Karbonaten angebunden sind. auch der pa-
läozoische anteil der tirolisch-Norischen decke wird von Gesteinen mit schlechter 
Wasserwegsamkeit und schlechtem speichervermögen dominiert. die in den ei-
senerzer alpen mächtigeren Karbonate des silur und devon sind zwar verkarstet, 
tiefere schächte und höhlen wie in den triadischen Kalken der Nördlichen Kalk-
alpen sind jedoch nicht bekannt. informationen zum porenaquifer im bereich der 
eisenerzer ramsau wurden von Benischke et al. (1993) veröffentlicht. daten zur 
hydrogeologie und hydrochemie des einzugsgebietes der Großen Fölz (eisenerz) 
sind in der arbeit von döBerl (1996) enthalten.

die im bereich des aktuellen Kartenblattes auftretenden Gesteine zeichnen sich 
durch recht unterschiedliche hydraulische eigenschaften aus, die bei den Festge-
steinen durch die parameter Zerlegungsgrad und Verkarstungsfähigkeit und bei 
den lockergesteinen durch die auftretenden Korngrößen und ihre Verteilung ent-
scheidend beeinflusst werden. daraus ergibt sich für die hydrogeologisch bedeu-
tenderen Gesteine folgende grobe unterteilung in:

weitgehend dichte, also Wasser stauende gesteine:

phyllite der Gerichtsgraben-Gruppe (150), eisenerz-Formation (135), radschie-
fer (144), Werfener schichten (100, 131, 132), reingrabener- und lunzer schichten 
(76–78, 117–119), leckkogel schichten (79), Nierental-Formation (60), Zwiesel-
alm-Formation (57), seeton (15), Grundmoräne und feinstoffreiche stausedimen-
te (51, 45, 35).

gering (Kluft)Wasser führende gesteine:

blasseneckporphyroid (148) und polsterquarzit (147), Kieselschiefer (145), 
grobklastischer anteil der präbichl-Formation (134), ruhpoldinger radiolarit (108), 
tauglboden-Formation (106), Kreuzgraben-Formation (66), Kalksandsteine und 
Mergel (61–65) der Gosau-Gruppe.
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Kalke mit entwickeltem Holokarst:

steinalm-Formation (125), sonnschien-Formation (92), steinalm-Wetterstein-
kalk, dachsteinkalk (70, 113) und „oberrhätkalk“ (111, 112) mit auflagernden Jura-
schwellen und riffkalken (110, 109, 103), Kambühelkalk (58, 59), sauberg-Kalk 
(142), heller bänderkalk der reitingdecke (139), rötlicher bankkalk vom typus 
der polsterkalke (140).

verkarstete Karbonate mit teilweise Oberflächenabfluss und geringem 
Speichervermögen:

Gutenstein-Formation (Kalk, 97, 127), annaberger Kalk (126), reifling-For-
mation (124), raminger Kalk (123), Grafensteigkalk (89, 90), oberalmer schich-
ten (104, 105), tremmlgraben-Formation (Kalk, 80), opponitzer schichten (Kalk, 
115), cidariskalk (74).

verkarstungsfähige Karbonate mit teilweise Oberflächenabfluss und hö-
herem Speichervermögen (Dolomite):

Gutenstein-Formation (dolomit, 98, 128), steinalm-Wettersteindolomit, bun-
ter laminierter dolomit mit dolomitklasten und hornsteinbruchstücken (93, 94), 
tremmlgraben-Formation (dolomit, 81), opponitzer schichten (dolomit, 116), 
hell-/dunkelgrauer dolomit, z.t. kieselig (75), hauptdolomit (71, 114).

gut wasserdurchlässige lockergesteine:

sedimentfüllungen der teilweise glazial übertieften täler (laming, seeaubach, 
brunntal?) mit ausnahme der feinstoffreichen Moränen und stausedimente/ 
seetone, terrassenkiese, oberflächenmoräne und blockgletscherablagerungen, 
bergsturzablagerungen und hangschutt.

wasserlösliche Sulfatgesteine & Sulfat führende gesteine:

sulfatgesteine (Gips/anhydrit-Körper und haselgebirge, 101, 102, 133) treten 
im bereich des Kartenblattes als meist tektonisch begrenzte Körper in den Wer-
fener schichten, im bereich der Überschiebungsbahnen der decken oder an jün-
geren schuppengrenzen und störungen auf.

die rauwacken der reichenhall-Formation (129) und der opponitzer schichten 
s. str. (115, 116) führen variable Gehalte von anhydrit und Gips und sind daher 
Quellen für erhöhte sulfatgehalte in den durchtretenden Wässern. in geringerem 
ausmaß gilt das auch für den vermutlich oberkarnischen, dunklen bankdolomit 
an der basis des hauptdolomites der Göller- (116) und unterberg-decke (nicht 
dargestellt).

Die Abflussverhältnisse im Hochschwabmassiv
Nach sPenGler & stiny (1926b: 67–70) gliedert sich das hochschwabmassiv in 

zwei WsW–oNo streichende antiklinalen, deren Verlauf durch Werfener schich-
ten markiert wird. sie unterscheiden zwischen der eisenerz-seeberg antiklina-
le im süden (Gsollalm bei eisenerz–Jassing–Klamm–buchberg–seewiesen–see-
berg) und der Gschöderer antiklinale (antengraben–Gschöder–bresceniklause) im 
Norden. auf diesem tektonischen Konzept aufbauend, gingen spätere bearbeiter 
(zötl, 1961: 124–127; faBiani et al., 1980: 13–16; strOBl, 1992) von einem ein-
fachen sattel- und Muldenbau des hochschwabmassives aus, der nur durch eini-
ge große störungen zerschnitten wird. dabei ist die südliche hochschwabmulde 
von der nördlichen hauptmulde durch die Werfener schichten der eisenerz-see-
berg antiklinale getrennt; eine dritte Mulde ist nördlich der Gschöderer antiklinale 
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angedeutet. diese Mulden wurden von faBiani et al. (1980: 13) als eigenständige 
tektonische und hydrogeologische einheiten angesehen, welche durch die Was-
ser stauenden Werfener schichten vollständig getrennt sind.

Wie aus der nun vorliegenden, neu aufgenommenen Karte ersichtlich ist, liegt 
im hochschwabgebiet ein komplexer schuppenbau vor, der zusätzlich von zahl-
reichen blattverschiebungen zerschnitten wird (siehe Kapitel 4). die aufgrund 
des bisherigen, einfachen tektonischen Modelles entwickelten Vorstellungen 
zu den unterirdischen abflussverhältnissen im hochschwabgebiet verlieren da-
durch jedoch nicht ihre Gültigkeit, sondern können weiter verfeinert werden. be-
sonders die störungen sind für die entwicklung der Verkarstung und als bevor-
zugte Fließwege und sammler des zutretenden Wassers von entscheidender 
bedeutung. strOBl (1992: 26) hat auf die hohe Übereinstimmung der haupt-
kluftrichtungen im bereich des südwestlichen hochschwabplateaus (pfaffingalm, 
1.569   m, sonnstein alm) mit der orientierung der Gänge innerhalb des Frauenmau-
er-langstein-höhlensystems hingewiesen. strukturgeologische untersuchungen 
von decker & reiter (2001), decker (2001, 2002) und decker et al. (2006) zeig-
ten, dass innerhalb des hochschwabmassives besonders miozäne ost bis oNo 
streichende,  sinistrale blattverschiebungen bevorzugte Fließwege darstellen, die 
zu einer W–o-gerichteten unterirdischen entwässerung des Karstes führen. die 
bedeutenderen dieser störungen sind an der oberfläche durch dolinenreihen mar-
kiert und reichen bis in große tiefen. sie führen das zutretende Wasser in verti-
kaler richtung rasch bis zum Niveau des lokalen Karstwasserspiegels ab, wo es 
dann dem hydraulischen Gradienten zur Vorflut folgt. die lage des Vorflutniveaus 
und richtung des hydraulischen Gradienten und somit die entwicklung der Ver-
karstung entlang potenzieller Fließwege wird durch die talentwicklung, die wie-
derum meist entlang tektonischer schwächezonen erfolgt, entscheidend beein-
flusst. dies zeigt sich exemplarisch am Frauenmauer-langstein-höhlensystem, 
in dem in einer ersten phreatischen phase der höhlenentwicklung bevorzugt No 
streichende störungen verkarstet sind und daher die alte entwässerungsrichtung 
anzeigen. in der nachfolgenden, vadosen phase der höhlenentwicklung, die mit 
einem tieferlegen des Vorflutniveaus verbunden war, wurden die phreatischen 
Gangsysteme durch jetzt nach NW bis W, in richtung der Karstquellen der hin-
terseeau abfließende höhlenbäche überprägt (faBiani et al., 1980; strOBl, 1992: 
26). Nach strOBl (1992: 32) kann das Gebiet westlich der linie Frauenmauer–
brandstein inklusive des im bereich der ebenstein-Westflanke und am spitzboden 
oberflächlich abfließenden Niederschlagswassers dem einzugsgebiet der seeau 
(Karstquellen in der hinterseeau, porenaquifer des leopoldsteiner see-beckens) 
zugeordnet werden. ein teil des Karstwassers aus diesem einzugsgebiet fließt 
jedoch vermutlich der „schwarzen lacke“ zu. bei dieser handelt es sich um eine 
große Karstquelle, die bereits außerhalb des Kartenblattes, am ostufer des erz-
baches aus dem lagunären steinalm-Wettersteinkalk entspringt und ausgepräg-
te schüttungsschwankungen (30 l/s bis 10 m³/s) aufweist (strOBl, 1992: 35).

das östliche sonnschienplateau entwässert vermutlich nach Nordosten in rich-
tung des brunntales (strOBl, 1992: 32) oder sogar bereits teilweise zu den Kläf-
ferquellen, die als größte Quellgruppe des hochschwabmassives im salzatal öst-
lich des blattrandes (Kläfferbrücke) austreten. Nach strOBl (1992: 32) verläuft im 
bereich der androthalm (1.556 m) eine unterirdische Wasserscheide (androthalm 
Quersattel), die das einzugsgebiet der seeau vom östlichen sonnschienplateau 
trennt. die flach bis mittelsteil nach Nordwesten einfallenden schichtflächen in 
den Kalken westlich der senkbodenalm und der darunter in geringer tiefe anste-
hende dolomit der Gutenstein-Formation sowie die Werfener schichten sprechen 
jedoch dafür, dass auch dieser bereich teilweise noch nach Nordwesten entwäs-
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sert. die Karstwanne der senkbodenalm befindet sich im bereich der großen No–
sW streichenden störung, die mit der, zwischen dem Murmelboden und der häu-
selalm (1.526 m) verlaufenden, bedeutenden störung gekoppelt zu sein scheint. 
entgegen der auffassung früherer autoren (sPenGler & stiny, 1922: 157, 159–
160; tOllMann, 1976b: 371–373) handelt es sich bei dieser nicht um eine flache, 
südgerichtete rücküberschiebung, sondern um eine vertikal stehende störung 
bzw. schuppengrenze, an der Wasser aus dem sonnschienplateau rasch in gro-
ße tiefen nach Norden abgeführt werden kann. die schwinde am Nordufer des 
sackwiesensees sowie jene im bereich der sackwiesenalm sind hier als beispie-
le zu nennen. der tiefste bisher erforschte punkt im Furtowischacht westlich des 
Vorderen polster (1.994 m) befindet sich in einer seehöhe von 1.073 m (-713 m, 
siehe Kapitel 10), und damit bereits 341 m unterhalb des seespiegels des sack-
wiesensees. das südöstliche sonnschienplateau wird durch die von der Jassing 
über den Klammboden bis in das hintere Josertal hoch aufragenden Werfener 
schichten von den bergstöcken des pribitz (1.579 m) und der Meßnerin (1.835 m) 
weitestgehend hydraulisch abgetrennt (Wasserscheiden am pribitztörl, 1.584 m, 
und am Weberstein). der Karstwasserkörper innerhalb des pribitz und der Meß-
nerin ist an den porenwasserkörper des lamingtales (Jassing, Klamm) angebun-
den. Gleiches gilt für den Karstwasserkörper des trenchtlingmassives und der 
eisenerzer Griesmauer, die beide eine an NW–so streichenden brüchen zerleg-
te, zum Jassinggraben nach No einfallende platte über Wasser stauenden Wer-
fener schichten bilden.

der intensiv verkarstete Wettersteinkalk im Gebiet zwischen dem ebenstein 
(2.123 m), stadurz (1.706 m) und der häuselalm (1.526 m) ist durch zahlreiche 
No–sW und W–o streichende störungen zerlegt und ist vermutlich bereits dem 
unterirdischen einzugsgebiet der Kläfferquellen zuzurechnen (Bryda et al., 2002).

der verkarstete dachsteinkalk im Westteil des hochschwabmassives (ab der 
linie liesenhütte, arzerbödenalm, 1.335 m) entwässert vermutlich nach Westen 
in richtung des schwabeltales. auch der unterlagernde Wettersteindolomit dürf-
te in die gleiche richtung entwässern. Über den meist geringmächtigen ton- und 
sandsteinen des Karnium bilden sich lokal schwebende Karstwasserkörper aus, 
die kleinere Quellen alimentieren. Gleiches gilt für größere schuttkörper/-decken 
über dem schlechter durchlässigen Wettersteindolomit oder hauptdolomit, die 
als lokale porenaquifere das versickernde Niederschlagswasser zwischenspei-
chern, das dann meist an der Grenze zum schlechter durchlässigen Festgestein 
wieder austritt.

Die Schreierklammquelle entspringt in einer seehöhe von 834 m am oberen 
ende der schreierklamm östlich hinterwildalpen und wird in das Netz der 2. Wie-
ner hochquellenleitung eingespeist. sie tritt mit einer Mindestergiebigkeit von 
16.000 m³ als geeinter Wasserlauf aus dem trümmergestein aus. die Quellschüt-
tungen können auf das dreifache ansteigen (drenninG, 1988: 25).

Die Seisensteinquelle befindet sich am Fuß des seisenstein (1.306 m) unter-
halb der bundesstraße östlich der ortschaft Wildalpen. ursprünglich handelte es 
sich um mehre Quellen, die nur wenige Meter über dem Niveau der salza aus-
getreten sind. diese Quellgruppe wurde mit mehreren, fächerförmig verlegten, 
gelochten betonrohren gefasst und das Wasser über ein elektrisch betriebenes 
pumpwerk bei bedarf in die 2. Wiener hochquellenleitung eingeleitet. die seisen-
steinquelle besitzt eine Mindestergiebigkeit zwischen 8.000 und 10.000 m³ am tag 
und zeichnet sich durch eine geringe Keimbelastung aus (dOnner, 1988: 30–32).

Der Porenaquifer im Brunntal ist an den Karstwasserkörper der riegerin 
(1.939 m) und an den Karst zwischen dem Großen Griesstein (2.023 m) und dem 
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schirmbacher Kogel (1.219 m) angebunden. auch der oberflächenabfluss an der 
Nordflanke des hochschwab zwischen dem hinteren polster (2.057 m) und dem 
stadurz (1.706 m) alimentiert den aquifer im brunntal. im bereich der einmün-
dung des brunntales in das salzatal konnten in bohrungen (KB1 auf der Karte) 
unter 2–3 m mächtigen rezenten Flussschottern bis zu 11 m mächtige seetone 
(15) angetroffen werden (GaMerith, 1996), die vermutlich nach dem aufstau der 
salza durch den sturzstrom des bergsturzes von Wildalpen abgelagert wurden 
(siehe Kapitel 5.7). in den lockergesteinen unterhalb der abdichtenden seetone 
konnte ein gespannter Grundwasserkörper nachgewiesen werden, der vermut-
lich aus dem hinteren bereich des brunntales gespeist wird. der brunnsee und 
die brunnseequelle ost sind mit diesem tieferen Grundwasserkörper hydraulisch 
verbunden. die geringmächtigen Kiese im hangenden der seetone enthalten frei-
es Grundwasser, das im bereich des brunntales durch im hangschutt versickern-
des Niederschlagswasser und bei hohen Wasserständen der salza durch ober-
flächenwasser gespeist wird (GruPe & schMalfuss, 2003). 

Das Sturzstrommaterial des Bergsturzes von Wildalpen stellt einen poren-
aquifer mit großer flächiger Verbreitung und beträchtlichem Volumen dar. das 
sturzstrommaterial wird nicht nur von hoch verkarstetem Wettersteinkalk, sondern 
über große Flächen von schlechter durchlässigem Wettersteindolomit unterlagert. 
Über diesem scheint die ausbildung von schwebenden Grundwasserkörpern 
möglich, deren Wässer lokal an durchlässigen störungszonen in den Karstwas-
serkörper übertreten. unter der annahme, dass zwischen dem abbruchgebiet des 
bergsturzes bis zum Moosloch unterhalb der Kohlermauer im untergrund haupt-
sächlich verkarsteter Wettersteinkalk ansteht, so wird ein Großteil des dort und in 
der umrahmung zufließenden Niederschlagwassers und kurzfristig gespeicherten 
bergwassers in den verkarsteten untergrund abgeführt und könnte hauptsächlich 
nach osten, richtung brunntal abfließen. das Grundwasser im bergsturzmaterial 
unterhalb des Moosloches fließt vermutlich dem siebenseegebiet zu und kommt 
dort in den Quellen des siebenseebaches teilweise zum austritt, bzw. wird in das 
leitungsnetz der 2. Wiener hochquellenleitung eingespeist. der siebenseebach 
wird zusätzlich durch die aus dem bereich der westlich und östlich gelegenen 
talflanken zufließenden Wässer alimentiert.

Porengrundwasservorkommen im Bereich des Seeaubaches

das tal des seeaubaches stellt ein im Zuge der eiszeiten entstandenes, durch 
die vom westlichen hochschwabplateau herabströmenden Gletscher übertief-
tes trogtal dar, das von würmzeitlichen Moränen abgeschlossen wird. der leo-
poldsteiner see ist der letze rest eines ursprünglich 1,7 km² umfassenden see-
beckens, das heute bereits Großteils wieder durch lockersedimente aufgefüllt 
worden ist (faBiani, 1984: 5). das becken ist im vorderen und mittleren bereich 
durch die im untergrund anstehenden Werfener schichten abgedichtet. der hin-
tere teil ist in die basale Mitteltrias schichtfolge der Mürzalpen-decke einge-
schnitten. die sedimentfüllung des beckens wurde durch zwei bohrungen (BE1, 
BE2) im bereich des ehemaligen seebeckens untersucht (siehe Kapitel 12) und 
erreicht im mittleren teil (BE1) eine maximale Mächtigkeit von 160 m. holzfunde 
(Fichtenholz) in schluffigen seeablagerungen der bohrung BE1 konnten zeitlich 
in das  alleröd (11.700 ± 450 Jahre) eingestuft werden und zeigen, dass das see-
becken seit dem spätglazial um 40 m aufgeschottert worden ist (faBiani, 1984: 
6). aus den bohrungsdaten kann die sedimentfüllung des beckens grob in basale 
Moränenablagerungen, darüber folgende seesedimente und in das becken vor-
bauende und dieses schließlich verfüllende deltasedimente mit einem abschlie-
ßenden topset aus fluviatilen Kiesen – Wildbachschottern – gegliedert werden. 
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randlich verzahnen diese sedimente mit eingeschütteten schwemm- und Mu-
renkegeln und dem hangschutt. im hinteren teil des seebeckens steht der po-
renaquifer direkt mit den verkarsteten Mitteltriasgesteinen in Verbindung und ist 
an den Karstwasserkörper angebunden. ein großer teil des Zuflusses erfolgt je-
doch über oberflächengerinne, die im Fall des baches aus der Klamm von großen 
Karstquellen im hinterseeaugraben und weiteren Quellen im bereich des Fobista-
les gespeist werden. diese oberflächenwässer treten nur in niederschlagsreichen 
perioden als seeaubach in den leopoldsteiner see über, versickern sonst aber 
in der talfüllung. ein teil des Grundwassers tritt in Form mehrerer großer Quellen 
in der Nähe des östlichen seeufers aus (strOBl, 1992: 35), deren schüttung an 
den Grundwasserstand gebunden ist. ein pumpversuch an einer bis 42 m nieder-
gebrachten untersuchungsbohrung brachte bei einer Förderung von 180 l/s eine 
geringe absenkung von 1,5 m (faBiani, 1984: 6). Für eingehendere informationen 
wird auf die arbeit von strOBl (1992) verwiesen.

Porengrundwasservorkommen im laming (tragöß) tal

die Gletscher der letzten Kaltzeiten formten aus den tälern am hoch-
schwab-südrand übertiefte trogtäler, die in den interglazialen durch lockerse-
dimente teilweise wieder aufgefüllt worden sind. die vorerst letzte Überprägung 
des lamingtales erfolgte durch die vom westlichen hochschwabplateau über den 
Jassinggraben und die Klamm sowie von der Neuwaldalm und lamingalm ab-
fließenden Gletscher, die sich bei tragöß-oberort zu einem großen talgletscher 
vereinigten, dessen endmoränen unterhalb der ortschaft pichl-Großdorf erhal-
ten sind (siehe Kapitel 5.7 und 6.3). dieses Gletscherzungenbecken wurde nach 
dem glazialen Maximum sukzessive durch sedimente verfüllt und beherbergt 
heute ein großes Grundwasservorkommen. das trogtal wird im bereich des Jas-
singgrabens von Werfener schichten und unterhalb Grüner see von Werfener 
schichten, präbichl-Formation und gering durchlässigem blasseneckporphyroid 
abgedichtet. die sedimentfüllung des beckens wird durch den oberflächenab-
fluss und Niederschlag im hinteren Jassinggraben, durch die Karstwasserkörper 
innerhalb der Griesmauer und dem trenchtling sowie dem pribitz und teilen der 
Meßnerin mit Grundwasser angereichert. Zusätzliche Zuflüsse erfolgen über den 
haringbach und seinen Grundwasserbegleitstrom (faBiani, 1980: 127–150). die im 
hauptteil des beckens zwischen dem Kreuzteich und pichl-Großdorf abgeteuften 
bohrungen Bt2 bis Bt10 zeigen eine tiefenlage des beckenbodens unter Ge-
ländeoberkante von -204,1 Bt2, -162,4 Bt5, -180,4 Bt9 an, der schließlich un-
terhalb pichl-Großdorf ansteigt, und in der bohrung Bt12 (die sich bereits außer-
halb des Kartenblattes, südlich der ortschaft unterort befindet) in einer tiefe von 
-68,2 m erbohrt werden konnte. die bohrung Bt1 ist mit einer tiefe von 150 m 
vollständig in der talfüllung verblieben (faBiani, 1980: taf. 36). die beckenfüllung 
im bereich tragöß-oberort bis südlich pichl-Großdorf ist durch eine engräumige 
Wechsellagerung von bis zu 200 m mächtigen Kies-sandkomplexen mit mächti-
gen, zum teil vollständig kiesfreien schluffigen seeablagerungen gekennzeichnet. 
Nur ein 15 bis 20 m mächtiger Kieshorizont ist im obersten abschnitt der boh-
rungen lateral verfolgbar und weist eine hohe durchlässigkeit (kf-Werte 10-2 bis 
10-3) auf. die darunter liegenden, dicht gelagerten, siltig-sandigen Kiese weisen 
zwar gute speicherwerte auf, ergänzen sich aufgrund der reduzierten durchläs-
sigkeit jedoch nur langsam und kommen für eine Grundwassererschließung nicht 
in Frage. durch die in den tieferen Kieskörper eingeschalteten, stauenden ton- 
und schlufflagen sind die tiefer liegenden Grundwässer teils gespannt (faBiani, 
1980: 72–75). die lockersedimente im Jassingtal stellen einen eigenständigen 
Grundwasserkörper dar, dessen Grundwasserstrom durch die glazialen stause-
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dimente unterhalb der pfarrerlacke zeitweise zurückgestaut wird. das Grundwas-
ser steigt daher im Zuge des hochstandes während der schneeschmelze in Form 
vom Wallerquellen über das Gelände auf und führt zur bildung eines sees (Vor-
derer Jassingsee) unterhalb der Jassing (884 m), siehe faBiani (1980b: 109–110).

die Quellaustritte im bereich des Kreuzteiches und pfarrerteiches NW‘ tragöß- 
oberort stellen die bedeutendsten Quellen im bereich des lamingtales dar. sie 
entwässern das Gebiet des trenchtlingzuges, der Jassing, pribitz und teile der 
Meßnerin und weisen eine Gesamtschüttung von 500 bis 5.000 l/s auf. dass die 
Quellen zum überwiegenden teil durch den Grundwasserstrom aus dem Jassing-
tal gespeist werden, konnte durch einen im Jahr 1968 durchgeführten Färbever-
such (faBiani, 1980: 38–47) nachgewiesen werden. der nordwestlich der beschrie-
benen Quellaustritte gelegene Grüne see ist wie diese an den Grundwasserstrom 
aus dem Jassingtal gekoppelt. der Wasserspiegel des sees weist im jahreszeitli-
chen Verlauf starke schwankungen auf und erreicht seinen höchststand im Ver-
lauf der schneeschmelze im Frühjahr bis Frühsommer. das seebecken kann in ein 
größeres südliches und ein kleineres nördliches teilbecken untergliedert werden. 
bei hohem pegelstand tritt Wasser aus dem Grundwasserstrom des Jassingta-
les in das südliche seebecken ein. dieses Wasser enthält 20–30 mg/l sulfat und 
zeichnet sich im Vergleich mit dem Wasser aus dem nördlichen teilbecken des 
sees durch eine höhere leitfähigkeit (261–266 µs/16° c) und temperatur aus. am 
Nordostende des nördlichen teilbeckens des Grünen sees befinden sich zwei 
Quellen mit einer schüttung von wenigen sekundenlitern, die bei einer leitfähig-
keit von 228 µs/16° c nur spuren von sulfat enthalten. diese Quellen werden aus 
dem Karstwasserkörper des pribitz alimentiert und führen dazu, dass bei niedri-
gem Grundwasserstand Wasser aus dem nördlichen in das südliche seebecken 
abfließt (zötl, 1961: 124–127). auch im Quellwasser des Kreuzteiches konnte bei 
einer leitfähigkeit von 270–280 µs/16° c ein erhöhter sulfatgehalt von 30–50 mg/l 
nachgewiesen werden. das sulfat wurde vom Grundwasserstrom aus großen, im 
liegenden der Kalke und dolomite des pribitz und trenchtling-Griesmauer-Mas-
sives, und unterhalb des lockergesteinskörpers zwischen dem Grünen see und 
dem hinteren Jassingtal vorhandenen Gipslagern gelöst. durch diese lösungspro-
zesse entstehen in den darüber lagernden lockergesteinskörpern große erdfälle, 
wie jene, die unmittelbar östlich Grüner see und NNW‘ der lamingalm (1.263 m) 
auftreten. Gleichzeitig führen sie auch zu einer destabilisierung der bergflanken, 
wie zum beispiel im Fall der heuschlagmauer-ostflanke, die stark aufgelockert 
ist und von einer schürze aus Felssturzmaterial umgeben ist, in der aktive hang-
bewegungen sichtbar sind (abrisskanten, Wanderblöcke). 

Die Abflussverhältnisse im nordteil des Kartenblattes (Hoch-
stadl, 1.919 m, bis Hochkar, 1.808 m)

der unterirdische abfluss im bereich der Kräuterspitze (1.726 m) und des hoch-
stadl (1.919 m) wird vermutlich durch das steile so-gerichtete schichteinfallen 
des sehr gut verkarsteten dachsteinkalkes in lagunen-Fazies bestimmt. ein teil 
des Karstwassers strömt den Kräuterbrunnquellen zu und ist dort besonders in 
den Quellen 5 bis 9 in Form größerer schüttungsschwankungen und temperatur-
änderungen nachweisbar (zhanG, 1995). an der Grenze vom hauptdolomit zum 
auflagernden dachsteinkalk ist mit der ausbildung eines schwebenden Karst-
wasserkörpers, der einen teil seines Wassers über störungen in den unterlagern-
den hauptdolomit abgibt, zu rechnen. der hauptdolomit an der Nordflanke des 
hochstadl weist, verstärkt durch die große hangneigung, einen hohen oberflä-
chenabfluss auf, der sich in zahlreichen erosionsrinnen manifestiert. Vergleich-
bare Verhältnisse herrschen in den hauptdolomitgebieten östlich und westlich 
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des hochkares (tremml, 1.201 m, hochkar Nord- und Westflanke). das palfauer 
Wasserloch befindet sich oberhalb der Wasserlochklamm im bereich des haupt-
dolomites der hochkar-Westflanke und wird als größte Wasserhöhle der steier-
mark bezeichnet (siehe Kapitel 10 und 13). die höhle ist vermutlich an eine N–s 
streichende, steil nach osten fallende störung gebunden und wurde in mehreren 
tauchgängen bis in eine tiefe von 71 m erforscht (http://www.bat-diver.at/2004_
dives.htm; abgefragt am 07.10.2013) – bisher liegen zu dieser Quelle jedoch erst 
wenige daten vor. am Kontakt des hauptdolomites zu den unterlagernden Was-
ser stauenden reingrabener schiefern (118, 119) und lunzer schichten (117) 
treten häufig Vernässungen und Quellen auf, die jedoch nur eine geringe schüt-
tung aufweisen.

Die Kräuterbrunnquellen treten als Gruppe von zehn Quellen aus der talfül-
lung und aus dem hangschutt am orographisch rechten salza-ufer nördlich des 
brunntales aus. ihre Wässer vereinigen sich zum Kräuterbrunnbach, der in die 
salza abfließt. detaillierte angaben zur Quellschüttung und charakteristik der 
einzelnen austritte wurden von zhanG (1995) und GruPe & schMalfuss (2003) 
veröffentlicht. die Gesamtschüttung des Kräuterbrunnbaches liegt bei durch-
schnittlich 825 l/s (max. 2.800 l/s), die größte einzelquelle (austritt 5) erreicht 
eine spitzenschüttung von mehreren 100 l/s (GruPe & schMalfuss, 2003: 20) 
die Kräuterbrunnquellen stehen mit dem tieferen, gespannten Grundwasserho-
rizont im brunntal in hydraulischer Verbindung. die Kräuterbrunnquelle 10 stellt 
einen beinahe reinen Grundwasseraustritt dar, der nur bei hohen Wasserständen 
der salza durch oberflächenwasser beeinträchtigt wird. in diesen situationen ist 
auch in den anderen Kräuterbrunnquellen (austritte 5 bis 9) eine höhere Keim-
belastung nachweisbar, die nur schlecht an den tieferen Grundwasserkörper des 
brunntales angebunden sind und überwiegend durch Karstwasser aus dem Nor-
den (dachsteinkalk und hauptdolomit der Kräuterspitze) versorgt werden (zhanG, 
1995; GruPe & schMalfuss, 2003).

die casari Quellen stellen einen der seltenen, höher temperierten Karstwas-
seraustritte im ostteil der Nördlichen Kalkalpen dar. sie befinden sich ca. 4 km 
nordöstlich von Wildalpen in einem seitengraben des holzäpfeltales südlich des 
Gehöftes „casari“ und treten in ca. 700 m seehöhe aus dem stratigraphisch un-
tersten abschnitt des mittelsteil nach so fallenden hauptdolomites (114) aus. die 
nahe beieinander liegenden (wenige Meter) Wasseraustritte weisen voneinander 
abweichende temperaturen – zwischen 11,3° c und 17,4° c – und leitfähigkeits-
werte auf. die Mineralisation des Quellwassers nimmt mit steigender Wasser-
temperatur zu. sie erreicht bei 17,4° c (Quelle 1) folgende Konzentrationen: ca2+ 
78   mg/l, Mg2+ 33 mg/l, hco3

- 195 mg/l, so4
2- 161 mg/l. unter berücksichtigung 

der im bereich der hochstadl-Nordwestflanke vorliegenden (dolomit)Wasserty-
pen wurde, ausgehend von mehrjährigen Mittelwerten der Quell- und dolomit-
wässer, für die casari Quellen ein Mischungsverhältnis von 1:9 (thermalwasser: 
dolomitwasser) ermittelt, wobei der effektive thermalwasseranteil deutlich un-
ter einem sekundenliter liegt. die über verschiedene Methoden (Mischungsrech-
nung, Quarzthermometer) errechnete reservoirtemperatur liegt zwischen 70 und 
105°   c. das ergibt bei einem geothermischen Gradienten von 3° c pro 100   m eine 
reservoirtiefe von 2.000–3.000 m unter der seehöhe des Quellaustrittes (zhanG, 
1995; Pavuza & zhanG, 1997).

Das grundwasservorkommen im Holzäpfeltal bei Wildalpen
das in den hauptdolomit (114) und steinalm/Wettersteindolomit (122) einge-

schnittene holzäpfeltal beinhaltet eine mächtige (mehr als 16–20 m?) lockerge-
steinsfüllung mit hohem speichervermögen, die zum überwiegenden teil aus do-

http://www.bat-diver.at/2004_dives.htm
http://www.bat-diver.at/2004_dives.htm
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lomitschutt besteht. dieser wurde als schwemmkegel oder Murstrom abgelagert. 
das in diesem porenaquifer vorhandene Grundwasser wird über zwei 15,8 und 
14 m tiefe stahlfilterrohrbrunnen mit 50 cm durchmesser und einen 11 m tiefen 
schachtbrunnen mit 4 m durchmesser, die sich ca. 50 m oberhalb des aquäduk-
tes im holzäpfeltal befinden, gewonnen und bei bedarf über ein pumpwerk in die 
2. Wiener hochquellenleitung eingeleitet. die größte Fördermenge im Zeitraum 
1961 bis 1985 wurde im Jahr 1970 erzielt, in dem an 76 betriebstagen eine Was-
sermenge von 752.748 m³ in die 2. Wiener hochquellenleitung eingeleitet wurde 
(drenninG, 1988: 63–66).
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12. Bohrungen
(G. Bryda)

Bohrung KB1
datenquelle: (Ma31 – Wiener Wasserwerke, interne bezeichnung der bohrung: 
Wa1/95).
bohrzeitraum: 1995.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 653244  h 280815
(aus Kartendarstellung – GaMerith, unveröff. bohrdokumentation 1995, Ma31 – 
Wiener Wasserwerke – abgegriffen!).
Meereshöhe des bohrpunktes: 621 m.
endteufe der bohrung: 70,00 m.
bohrverfahren: rotationsbohrung, als pegel ausgebaut.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht)
 0,00– 0,30 humus
 0,30– 2,00 sand, Kies, steine, grau-braun (rezente Flussablagerungen)
 2,00–12,90  schwarzer seeton (15)
12,90–54,00  teilweise konglomerierte sande und Kiese, teilweise schluffe (gla-

zial–spätglazial)
54,00–70,00 tremmlgraben-Formation (Fels, schwarz bis grau)

Bohrung B1
datenquelle: (fritsch, 1993: 107–113).
bohrzeitraum: 1993.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 649229  h 278989
(aus Kartendarstellung – fritsch, 1993: 109, abb. 69 – abgegriffen!).
Meereshöhe des bohrpunktes: 824 m.
endteufe der bohrung: 9,10 m.
bohrverfahren: handbohrung (dachnovskysonde).

geologisches Bohrprofil:
0,00–1,10 sphagnum-torf
1,10–2,90  cyperaceen-(Wald-)torf
2,90–4,65  Kalkgyttja
4,64–4,80  grauer ton
4,80–5,10  schluff
5,10–8,10  feinsandiger schluff
8,10–9,10   grauer, sandiger schluff; gegen das liegende zunehmender an-

teil von eckigen Feinkiesen

Bohrung BE1
datenquelle: faBiani (1984: 6); strOBl (1992, beil. 6).
bohrzeitraum: 1974?–1975.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 640863  h 270803
(aus Kartendarstellung – strOBl, 1992: 52, abb. 18 – abgegriffen!).
Meereshöhe des bohrpunktes: 640 m.
endteufe der bohrung: 164,10 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
  0,00– 0,20  humus
  0,20–42,00  gut durchlässiger Kies
 42,00–55,00  schluffige seeablagerungen mit holzresten
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 55,00–162,60   grob- bis feinklastische Kiese (Moränenmaterial?), überwiegend 
Wasser führend

162,00–164,10  grüne und violette Werfener schiefer

Bohrung BE2
datenquelle: faBiani (1984: 6); strOBl (1992: beil. 6).
bohrzeitraum: 1974?–1975.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 641915  h 271458
(aus Kartendarstellung – strOBl, 1992: 52, abb. 18 – abgegriffen!).
Meereshöhe des bohrpunktes: 653 m.
endteufe der bohrung: 153,00 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
  0,00–  0,10  humus
  0,10–117,50   Kiese (Fein-Grobkies, steine mit teilweise kalkig und tonig 

schluffigem bindemittel)
117,50–150,20   grau und braun gefärbte tone mit wechselnden Fein-Mittelkies-

einschaltungen
150,20–151,30  schutt aus Werfener schiefer und diversen Kalken
151,30–153,00  stark klüftiger, dunkler Kalk – Gutenstein-Formation?

Bohrung Bt1
datenquelle: faBiani (1980b: 54, taf. 20).
bohrzeitraum: 1972/1973.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 652160  h 269184
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 884,38 m (rohr oberkante), seehöhe eingemes-
sen.
endteufe der bohrung: 150 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
  0,00– 19,00  sandiger Fein- bis Grobkies, locker, grau
 19,00– 56,00   Wechsellagerung aus feinsandigem schluff, schluffigem Misch-

kies und sand
 56,00– 76,00   überwiegend feinsandiger schluff, einschaltungen von schluffi-

gem Kies und sand
 76,00–145,00   sandiger Grob- und Feinkies, gegen das liegende zunehmend 

mit steinen und blöcken
145,00–150,00  blockwerk, sandiger Grob- und Feinkies (bergsturzmaterial)

Bohrung Bt2
datenquelle: faBiani (1980b: 55, taf. 21).
bohrzeitraum: 1972/1973.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 654650  h 267061
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 753,83 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 210,7 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil:
  0,00–  3,00  humus, schluffiger Kies, schwarzgrau
  3,00– 75,40  sandiger Grob- bis Feinkies, blöcke, grau
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 75,40– 80,00  feinsandiger schluff mit Kieseinstreu, grau
 80,00– 84,50  sandiger Mischkies, steine
 84,50–188,40   sandiger Grob- bis Feinkies, Gerölle, blockwerk, teils dicht gela-

gert, Kalke und Werfener schiefer
188,40–190,40  Werfener schiefer, graugrün
190,40–200,70  lehmige Verwitterungsschichte mit Geröllen, graubraun
200,70–204,10  Werfener schiefer, brüchig mit Verwitterungslehm
204,10–210,70  Werfener schiefer anstehend, graugrün, hart

Bohrung Bt3
datenquelle: faBiani (1980b: 56, taf. 22).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 654769  h 266975
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 754,93 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 53 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
 0,00– 0,20  sandiger humus, schwarz
 0,20– 1,20  kiesiger Grob- bis Mittelsand, braun
 1,20– 5,80   stark, lehmiger Feinsand bis Kies, stark lehmiger schluff mit Kies-

einstreu
 5,80– 7,00  sandiger Fein- bis Grobkies, schluffig, braun
 7,00–15,80   sandiger Fein- und Mittelkies, teilweise bindige Zwischenlagen, 

locker, gut durchlässig
15,80–32,80   überwiegend feinsandiger schluff mit lagen von schluffigem Fein-

sand bis Grobkies
32,80–38,10  schluffiger Fein- bis Mittelkies
38,10–41,70  überwiegend sandiger Fein- bis Grobkies, gut durchlässig
41,70–53,00  toniger schluff mit Kieseinstreu und Feinsand- bis Kieslagen

Bohrung Bt4
datenquelle: faBiani (1980b: 61, taf. 27).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 654974  h 266579
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 753,36 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 37,5 m.
bohrverfahren: trockenbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
 0,00– 0,20  humus, dunkelbraun
 0,20– 1,70   schluffiger, gelbbrauner lehm und stark lehmiger sand bis Mit-

telkies
 1,70– 8,70   sandiger Fein- bis Grobkies, schwach schluffig, locker, gut durch-

lässig
 8,70–13,10   sandiger Fein- bis Grobkies, teilweise steine, fest gelagert, teil-

weise konglomeriert
13,10–35,80   sandiger Fein- bis Grobkies mit schlufflagen, fest gelagert, teil-

weise konglomeriert
35,80–37,50   sandiger schluff mit Kieseinstreu und steinen, weich, locker, gelb-

braun
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Bohrung Bt5
datenquelle: faBiani (1980b: 64, taf. 28).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 655190  h 265556
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 746,6 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 164 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
  0,00–  0,50  schutt
  0,50–  1,70  Feinkies, sand, dunkelgrau
  1,70–  2,40  torf, humus mit Kies, dunkelgrau
  2,40– 17,80   Wechsellagerung aus schluff und schluffigem Feinsand bis Grob-

kies
 17,80– 25,50  schluff und toniger schluff
 25,50– 36,30  sandiger Mittel- und Feinkies mit schlufflagen
 36,30– 46,00  sandiger Fein- bis Grobkies, grau
 46,00– 66,30  feinsandiger schluff, tonig mit geringmächtiger sandlage
 66,30–136,00   sandiger Feinkies, etwas Mittelkies, dicht gelagert, wenig durch-

lässig
136,00–161,00  schluffiger Feinsand bis sandiger Feinsand bis Mittelkies, locker
161,00–162,40  feinsandiger schluff mit Kies
162,40–164,00  porphyroid, grünlich

Bohrung Bt6
datenquelle: faBiani (1980b: 65, taf. 29).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 655323  h 265066
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 748,1 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 26,5 m.
bohrverfahren: trockenbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
 0,00– 4,00   Moräne, Kies, steine, blöcke bis 60 cm, lehmig-schluffiges Zwi-

schenmittel
 4,00– 8,80  grobsandiger Grob- bis Feinkies, locker, grau
 8,80–21,90  grobsandiger Fein- bis Grobkies, teilweise verfestigt
21,90–24,60  schluffiger Fein- und Mittelsand, hellgrau
24,60–26,50  feinsandiger schluff, hart, grau

Bohrung Bt7
datenquelle: faBiani (1980b: 66, taf. 30).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 655301  h 264810
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 746,15 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 38 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil:
 0,00– 0,40  humus, dunkelbraun
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 0,40– 3,00  feinsandiger schluff und Feinkies, dunkelgrau
 3,00– 4,70   toniger schluff, dunkelgrau mit humosen und torfigen lagen bzw. 

einschlüssen
 4,70– 5,80  stark schluffiger Kies, kantig (lokaler schutt), grau
 5,80– 8,30   sandiger Fein- und Mittelkies, überwiegend Werfener schiefer 

(bachschutt)
 8,30–16,00   Mittelkies mit sandigem Fein- und Grobkies, bunt, gut durchlässig
16,00–23,00  feinsandiger schluff, tonig, beige mit lagen von humosem schluff
23,00–38,00  toniger schluff, gelbbrau

Bohrung Bt8
datenquelle: faBiani (1980b: 67, taf. 31).
bohrzeitraum: 1976/1977.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 655249  h 264502
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 744,63 m (rohr oberkante), seehöhe eingemessen.
endteufe der bohrung: 41 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil (vereinfacht):
 0,00– 2,10   schluffiger bis lehmiger Feinsand, humos, gelblichrot und braun 

gefleckt
 2,10– 5,20   Grobsand, Fein- bis Mittelkies mit schluffigen lagen, lokaler 

bachschutt
 5,20–11,50  sandiger Mittel- und Feinkies, locker, lokaler bachschutt
11,50–12,30  grobsandiger Feinkies, bunt, locker
12,30–16,00   lehmiger schluff, schwach sandig, etwas Kieseinstreu, schwer 

durchlässig
16,00–17,30  sandiger Mittel-, Grob- und Feinkies, locker, gut durchlässig
17,30–20,50  Fein- und Mittelkies, locker, bunt
20,50–41,00   feinsandiger, toniger schluff, fahlgrau, weich, Wasser stauend 

(seeton)

Bohrung Bt9
datenquelle: faBiani (1980b: 68, taf. 32).
bohrzeitraum: 1972/1973.
Koordinaten des bohrpunktes:  bMN (M34)  r 655440  h 264416
(aus Kartendarstellung (faBiani, 1980b: 53, taf. 19) abgegriffen).
Meereshöhe des bohrpunktes: 744,28 m (rohr oberkante). 
endteufe der bohrung: 186,4 m.
bohrverfahren: spülbohrung.

geologisches Bohrprofil:
  0,00–  2,00  torfiger schluff, weich, graubraun
  2,00–  4,30  torfiger schluff mit Kieseinstreu, weich, braungrau
  4,30–  8,70  feinsandiger schluff, tonig mit torf und Kieseinstreu
  8,70– 22,90  feinsandiger schluff, tonig mit torf und Kieseinstreu, dunkelgrau
 22,90– 31,00  toniger schluff mit Grob- bis Feinkies, grau
 31,00– 34,60  feinsandiger schluff, grau
 34,60– 46,00  sandiger Fein- bis Grobkies, grau
 46,00– 48,00  schluffiger Fein- bis Grobkies, grau
 48,00–102,00  sandiger Fein- bis Grobkies, bunt, dicht gelagert, grau
102,00–108,00  schwach schluffiger Feinkies
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108,00–110,30  schluff mit Feinkies
110,30–114,00  schluffiger Feinkies
114,00–180,40   stark sandiger Feinkies mit Mittel- und Grobkies, dicht gelagert, 

bunt
180,40–186,40  porphyroid, grüngrau
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13. Exkursionspunkte und routenvorschläge
(G. Bryda)

im folgenden abschnitt wird eine auswahl von exkursionspunkten und routen, 
die bereits im tagungsband zur arbeitstagung der Geologischen bundesanstalt 
2009 in leoben ausführlich vorgestellt worden sind, noch einmal kurz beschrie-
ben. Zusätzlich werden einige weitere lohnende ausflugsziele auf dem Karten-
blatt vorgestellt und auf themenspezifische internetlinks hingewiesen. ein teil der 
touren führt in alpines Gelände – eine diesem entsprechende ausrüstung und 
Kondition sowie eine entsprechende tourenplanung (Wettersituation) muss da-
her selbstverständlich sein!

region Mendlingtal – Hochkar

Überschlagene Juramulde am Hochkar:

im östlichen teil des hochkarstockes ist in einer eng gepressten, nach Norden 
überschlagenen Muldenstruktur eine geringmächtige Juraschichtfolge erhalten 
geblieben. diese setzt über einer bis zu mehrere Zentimeter mächtigen Mangan-
kruste am top des „oberrhätkalkes“ mit rot gefärbten Klausschichten ein, die nur 
wenige Meter Mächtigkeit erreichen. darüber folgt roter ruhpoldinger radiolarit, 
der im bereich der schmalzmauer mit debriten und Karbonatturbiditen der taugl-
boden-Formation verzahnt. die im bereich der schmalzmauer aufgeschlossene 
schichtfolge aus rhätkalk und lagunärem dachsteinkalk bildet den überkippten, 
verkehrt liegenden schenkel der Muldenstruktur und liegt der tauglboden-Forma-
tion und dem ruhpoldinger radiolarit entlang einer schubfläche auf. an der ba-
sis der schmalzmauer sind am top des invers liegenden, gebankten „oberrhät-
kalkes“ noch geringmächtige rote Klausschichten (debrite) erhalten.

Wegbeschreibung: anfahrt über die mautpflichtige hochkar alpenstraße bis zu 
den parkplätzen unterhalb des hochkar schutzhauses (ÖtK). danach in ca. 20 Mi-
nuten Gehzeit über eine Forststraße zum künstlich angelegten beschneiungsteich 
am blachlboden (rastplatz). der beschneiungsteich wurde im bereich des roten 
ruhpoldinger radiolarits angelegt, der geringmächtigen roten Klausschichten 
auflagert. um den beschneiungsteich befinden sich schöne aufschlüsse in den 
Klausschichten und innerhalb des teilweise Korallen führenden „oberrhätkalkes“.

Weiter auf markiertem Weg über das almgelände bis zum sattel (1.790 m) 
zwischen heuwies und schmalzmauer (große Korallenstöcke im „oberrhätkalk“ 
(hochalm-Member der Kössen-Formation) an der Forststraße südwestlich heu-
wies) – danach entlang des südlichen Weges durch das Kar oberhalb der seela-
cke bis zur Weggabelung westlich der Geißhöhe (1.648 m, Juraschichtfolge im 
Kar, Gehzeit ca. 50 Minuten) – optional abstieg zur brunnecker hütte (1.463 m) 
und von dieser dem Weg nach Westen folgend wieder anstieg auf die heuwies – 
danach wieder abstieg zum blachlboden.

die hochkar höhle ist ein weiteres lohnendes ausflugsziel am hochkar, nähe-
re informationen dazu sind auf der Webseite http://www.hochkar.at verfügbar.

Holztriftweg im Mendlingtal:

der holztriftweg ist als themenweg mit zahlreichen stationen angelegt, die über 
das leben und die arbeitswelt in der region „eisenwurzen“ zur blütezeit der ei-
sen verarbeitenden industrie informieren. der Weg beginnt bei der ortschaft las-
sing (parkmöglichkeit) und folgt dem tal des Mendlingbaches über eine strecke 

http://www.hochkar.at
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von ca. 2 km bis zum hammerherrenhaus in hof. dabei quert er die Göstlinger 
schuppenzone und die Gamstein-scheibenberg halbantiklinale.

Zusätzliche informationen zu Öffnungszeiten und eintrittspreisen des holztrift-
weges können auf der internetseite des betreibers unter www.mendlingtal.at ab-
gerufen werden.

region Wildalpen – gams

Das Bergsturzgebiet von Wildalpen:

die landschaft im bereich von Wildalpen wird durch die ablagerungen eines 
großen bergsturzes geprägt, der im Zeitraum von 5.700 bis 5.900 Jahren vor 
heute aus dem talschluss zwischen dem Großen Griesstein (2.023 m), ebenstein 
(2.123 m) und dem brandstein (2.003 m) in das salzatal abgegangen ist (van hu-
sen & fritsch, 2007; siehe Kapitel 5.7). unterhalb des abrissbereiches nördlich 
der schaufelwand (2.012 m) ist eine eindrucksvolle bergsturzlandschaft mit rie-
senblöcken und Gleitschollen erhalten. der hang unmittelbar unterhalb schaufel-
mauer und Großer Griesstein folgt einer tektonisch vorgezeichneten Fläche, die im 
Mittel mit ca. 37° einfällt und vermutlich als Gleitbahn an der basis des bergstur-
zes fungierte. ab dem siebensee Gebiet werden die sturzstromablagerungen 
feinkörniger – das ende des sturzstromes befindet sich im salzatal unmittelbar 
unterhalb Fachwerk. hier sind im auslaufbereich des bergsturzes tomahügel er-
halten, die auch nördlich Wildalpen an der abzweigung des hopfgartentales vom 
holzäpfeltal besonders gut beobachtet werden können. die am östlichen orts-
rand von Wildalpen beiderseits des salzatales anstehenden, auffällig hell gefärb-
ten schuttmassen stellen reste des sturzstrommaterials dar.

Wegbeschreibung: Will man in das abrissgebiet des bergsturzes gelangen, be-
steht am parkplatz Winterhöh südlich Wildalpen eingeschränkte parkmöglichkeit 
(wenige abstellplätze). Von diesem parkplatz folgt man dem steig richtung Kreuz-
pfäder (1.194 m) und erreicht diesen nach ca. 1 stunde Gehzeit. Vom Kreuzpfä-
der ist der schafhalssattel (1.557 m) in 1¼ stunden, der Gipfel des ebenstein in 
einer weiteren stunde Gehzeit erreichbar. alternativ kann man vom Kreuzpfäder 
über den Jagdsteig zur seltenheimhütte in zwei stunden Gehzeit bis zum teu-
felssee (1.073 m) gelangen.

Wasserwerksmuseum Wildalpen:

das Wasserwerksmuseum in Wildalpen bietet mit zahlreichen ausstellungs-
stücken und texten interessante informationen zur baugeschichte, technik, hy-
drogeologie und Geologie der „Zweiten Wiener hochquellen Wasserleitung“. Nä-
here informationen sind im internet unter http://www.wien.gv.at/wienwasser/
wildalpen/ abrufbar.

naturdenkmal Wasserlochklamm:

das Naturdenkmal Wasserlochklamm befindet sich am nordöstlichen ufer der 
salza, einige Kilometer nordwestlich Wildalpen. die Klamm ist über eine holztrep-
pen-steiganlage erschlossen und befindet sich im hautdolomit unterhalb des 
Wasserloches – einer bedeutenden Karstquelle, die im Frühjahr nach der schnee-
schmelze, oder nach stärkeren regenfällen aufgrund ihrer hohen schüttung, ein 
eindrucksvolles schauspiel bietet. Nähere informationen sind im internet unter 
der adresse http://www.wasserloch.at/ zu finden.

geopfad und geozentrum gams:

das Geozentrum Gams informiert mit zahlreichen ausstellungsstücken und pu-
blikationen über die geologische entwicklungsgeschichte des Gosaubeckens von 

http://www.mendlingtal.at
http://www.wien.gv.at/wienwasser/wildalpen/
http://www.wien.gv.at/wienwasser/wildalpen/
http://www.wasserloch.at/
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Gams. diese kann auch entlang eines lehrpfades mit zahlreichen stationen, der 
durch die eindrucksvolle, durch eine steiganlage erschlossene Nothklamm führt, 
erwandert werden. Weitere höhepunkte sind ein besuch in der Kraushöhle oder 
die Geowerkstatt, in der selbstgefundene steine weiter bearbeitet werden kön-
nen (besonders für Kinder interessant). Nähere informationen sind im internet un-
ter der adresse www.geoline.at verfügbar.

region Hochschwab Süd – Buchberg und lamingtal

Sonnschienalm-Sonnschienhütte:

die sonnschienalm befindet sich am ostende eines ausgedehnten Karst-
plateaus im bereich der südwestflanke des hochschwabmassives. entlang 
der Wege, die zur zentral auf dem plateau gelegenen sonnschienhütte (ÖaV, 
1.523 m) führen, existieren zahlreiche gute aufschlüsse in den Gesteinen der 
hochschwab-südflanke. am Weg vom Gasthof bodenbauer (bereits auf ÖK102 
aflenz, buchberg) auf die sonnschienhütte kann man im bereich der südflanke 
des hochschwab unterhalb des hochstein (ÖK102 aflenz) eine Großfaltenstruk-
tur erkennen. das im unteren Wandbereich, unmittelbar nördlich des Gasthofes 
aufgeschlossene paket aus Gutenstein- und steinalm-Formation und den auf-
lagernden beckensedimenten, fällt zuerst mittelsteil nach Nordwesten ein, rich-
tet sich jedoch in den höheren Wandbereichen zu einer vertikal bis steil-über-
kippt nach ssW fallenden schichtfolge auf. steinalm- und Gutenstein-Formation 
liegen schließlich zwischen hochstein und Zinken (1.926 m) als inverse abfol-
ge dem unterlagernden Wettersteinkalk in riffferner hangfazies und dem damit 
stratigraphisch verbundenen Grafensteigkalk auf. der steilstehende span aus 
Gutenstein- und steinalm-Formation mit den unterlagernden Werfener schich-
ten lässt sich sodann entlang des Weges zur häuselalm (1.526 m) in den be-
reich des östlichen blattrandes des aktuellen Kartenblattes verfolgen. an der 
ostseite des sattels zwischen der sackwiesenalm und dem sackwiesensee ist 
an der Forststraße ein kleines Vorkommen von Gosausandsteinen aufgeschlos-
sen, welche über die unterlagernden Werfener schichten transgredieren. Ver-
mutlich ist dieser sandstein ein Äquivalent der basalbrekzie im Fobistal (siehe 
68) – ist jedoch aufgrund seiner position über den Werfener schichten litho-
logisch abweichend ausgebildet. unterhalb der scholle aus Wettersteinkalk in 
riffnaher hangfazies (siehe 86), südlich des sackwiesensees, treten am Kontakt 
zu den unterlagernden, stauenden Werfener schichten mehrere kleinere Quel-
len aus, die zum sackwiesensee entwässern. diese Werfener schichten bilden 
auch die abdichtung des seebeckens und der senken südlich der sackwiesen-
alm und im bereich des Filzmooses östlich des Murmelbodens. der see selbst 
entwässert in eine schwinde, die sich am Nordufer bei Kote 1.414 m befindet. 
Zwischen plotschboden und hocheck ist ein komplettes profil von der stein-
alm-Formation über den auflagernden dunkelgrauen bis schwarzen, hornstein 
führenden Knollenkalk der reifling-Formation bis in die sonnschien-Formation 
aufgeschlossen. das profil ist entweder vom sackwiesensee oder vom Weg, 
der von tragöß-oberort durch die Klamm zur sonnschienhütte führt, zu errei-
chen, befindet sich jedoch in schlecht begehbarem Gelände. sehr gute auf-
schlüsse in der sonnschien-Formation und im Grafensteigkalk befinden sich 
am Weg von der sonnschienhütte zur androthalm, zwischen der bildstatt und 
der Kulmwiese. in diesem bereich ist auch der diskordant tektonische Kontakt 
der schollen aus Wettersteinkalk in riffnaher hangfazies (siehe 86) zu den lie-
genden Grafensteigkalken und der sonnschien-Formation besonders gut zu er-
kennen. am sonnschienplateau sind außerdem in den zahlreichen Karsthohlfor-
men (z.b. Filzmoos westlich sackwiesensee, nordöstlich der pfaffingalm, Kote 

http://www.geoline.at
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1.569 m) reste der augenstein-Formation (Gerölle, sandsteine und deren Ver-
witterungsprodukte) erhalten.

Wegbeschreibung: die sonnschienhütte (ÖaV, 1.523 m) ist von tragöß-ober-
ort vom parkplatz pfarrerteich über einen markierten Weg/steig durch die Klamm 
und über den Klammboden in ca. 3 stunden – vom parkplatz in der Jassing über 
die russenstraße in ca. 2 stunden Gehzeit erreichbar (achtung, beide parkplätze 
sind gebührenpflichtig!). alternativ ist die sonnschienhütte auch auf gut markier-
tem Weg vom hinteren ilgnertal (buchberg – Gasthof bodenbauer, parkplatz) über 
die häuselalm in ca. 3 stunden Gehzeit zu erreichen. achtung! – aus jagdlichen 
Gründen ist die sonnschienhütte vom 15. september bis 15. oktober nicht be-
wirtschaftet! Zusätzliche informationen zu dieser exkursion sind im band zur ar-
beitstagung 2009 der Geologischen bundesanstalt (Bryda et al., 2009d) verfügbar.

grüner See – Klamm:

der malerisch nordwestlich von oberort-tragöß am rande des bergsturzes von 
der Kampelmauer/Meßnerin gelegene Grüne see befindet sich im bereich einer, 
vermutlich im Zuge der letzten eiszeit durch abschmelzendes toteis entstande-
nen hohlform, die sich mit Grundwasser gefüllt hat. der im Verlauf der Jahres-
zeiten stark schwankende seespiegel ist unmittelbar an die Menge des zuströ-
menden Grundwassers (besonders zur schneeschmelze) gebunden. unmittelbar 
östlich des sees sind zahlreiche erdfälle (z.b. Wolfsgrube) sichtbar, die vermutlich 
durch die auflösung eines im untergrund vorhandenen Gipsvorkommens durch 
das Grundwasser entstanden sind. Neben der durch große sturzblöcke und einer 
unruhigen Morphologie gekennzeichneten bergsturzlandschaft oberhalb des öst-
lichen seeufers, sind auch die bereiche mit unterkühltem hangschutt südwest-
lich des sees und unmittelbar nördlich der Klammhöhe (970 m) besonders bemer-
kenswert. an diesen stellen tritt in der warmen Jahreszeit kalte luft (temperaturen 
knapp über dem Gefrierpunkt) aus dem porösen hangschutt aus, die im Kon-
taktbereich mit der feuchten und warmen umgebungsluft zur Kondenswasserbil-
dung, und damit zur ausbildung einer eigenen Vegetationsdecke führt (siehe 12).

Hochschwab Museum:

das hochschwab Museum befindet sich neben dem Gasthof bodenbauer im 
talschluss des ilgnertales (buchberg) und bietet informationen zum thema Was-
serversorgung aus dem südlichen hochschwabgebiet sowie zu verschiedenen an-
deren, den hochschwab und sein umfeld betreffenden themenkreisen. die inter-
netseite des Museums ist unter http://www.hochschwabmuseum.at/ erreichbar.

region Eisenerz

Polster – leobner Hütte:

im bereich des polster (1.910 m) nordöstlich des präbichl sattels (1.226 m) ist 
in einem relativ kleinen Gebiet ein Großteil der schichtfolge der Norischen de-
cke s. str., mit teilweise noch erkennbarer Fossilführung, besonders gut erhalten. 
im unteren bereich des polster liegt der oberordovizische blasseneckporphyroid 
als leitgestein der Norischen decke über den älteren Gesteinen der Gerichtsgra-
ben-Gruppe. am Knappensteig trifft man an der südwestlichen begrenzung des 
polsterkares auf den polsterquarzit, der im Zuge einer im oberordovizium begin-
nenden, marinen transgression über dem liegenden blasseneckporphyroid gebil-
det wurde. oberhalb des Weges sind an dieser stelle im Kar auch geringmächtige, 
rosa-weiß geflammte cystoideenkalke (oberordovizium) und der orthocerenkalk 
des silur sowie die darüber folgenden unteren- und oberen polsterkalke (siehe 

http://www.hochschwabmuseum.at/
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142) des devon aufgeschlossen (unmittelbar am polstergipfel treten innerhalb des 
gebankten oberen polsterkalkes gradierte lagen mit crinoidenresten auf). die 
in der vorliegenden Karte mit dem sauberg-Kalk (siehe 142) zusammengefass-
ten Kalke treten auch in der Wandflucht an der Nordostseite des polsterkares auf 
und werden dort oberhalb des Knappensteiges von den an der basis grobklasti-
schen brekzien der post-variszischen präbichl-Formation (permium) diskordant 
überlagert. der Kontakt ist durch das mittelsteile einfallen der polsterkalke und 
die relativ flach darüber lagernden brekzien der präbichl-Formation als klassische 
Winkeldiskordanz ausgebildet. entlang des Weges auf den hirscheggsattel (1.699 
m) geht die präbichl-Formation nach der leobner hütte (1.582 m) von einer Kar-
bonatbrekzie in eine grobklastische bis feinklastische, siliziklastisch dominierte 
abfolge über. am steig, der von der leobner hütte steil in richtung handlgra-
ben führt, quert man den oberen und unteren polsterkalk, in deren Übergangs-
bereich crinoiden und stromatoporen führende Kalke auftreten (am Weg in ca. 
1.460–1.500 m). im untersten teil des Weges gehen die hellen polsterkalke des 
devon in den dunkelgrauen bis schwarzen, orthoceren führenden orthoceren-
kalk des silur über. an beiden seiten des handlbaches, der an dieser stelle in ei-
nem in den orthocerenkalk tief eingeschnittenen Graben verläuft, bestehen noch 
Fundmöglichkeiten für schlecht erhaltene orthoceren.

Wegbeschreibung: die Wanderung beginnt am parkplatz bei der liftstation 
oberhalb des präbichl sattels. Von hier geht es mit dem sessellift in ca. 10 Mi-
nuten zur bergstation und danach auf gutem Weg zum polstergipfel. Von dort 
weiter über den bergrücken zum hirscheggsattel und danach zur leobner hüt-
te. Von der hütte geht es weiter über den Knappensteig zurück zum ausgangs-
punkt. die Gehzeit für die gesamte tour beträgt ca. 2 bis 2,5 stunden. alternativ 
kann man auch ohne benützung des liftes vom ende der laufstraße (parkmög-
lichkeit) über den Knappensteig zur hütte und danach zum Gipfel des polster auf-
steigen     – für den rückweg kann man von der leobner hütte über den steig zur 
handlalm absteigen und danach entlang des Forstweges zum parkplatz zurück-
kehren. entlang des beschriebenen Weges wurde ein geologischer lehrpfad mit 
mehreren tafeln eingerichtet. Zusätzliche informationen zu dieser exkursion sind 
bei flaJs & schönlauB (1976), schönlauB (1981, 1982, 1984) sowie in Bryda et 
al. (2009c: 225–234) verfügbar.

leopoldsteiner See:

der leopoldsteiner see befindet sich wenige Kilometer nordwestlich der stadt 
eisenerz am Fuß der imposanten, zum überwiegenden teil aus gebanktem Wet-
tersteinkalk in lagunen-Fazies aufgebauten seemauer. der see erfüllt den rest 
eines langgestreckten Gletscherzungenbeckens, das während der Würm-eiszeit 
durch einen großen talgletscher, der vom westlichen hochschwabplateau durch 
das tal der seeau abgeflossen ist, ausgeschürft worden ist. das ursprünglich 
vermutlich bis zu 200 m tiefe Zungenbecken (faBiani, 1984) ist heute durch die 
vom seeaubach eingetragenen sedimente (vorbauende deltaschüttung und top-
set) bereits weitgehend verfüllt. die im bereich des schlosses leopoldstein er-
kennbaren Wallformen sind die endmoränen dieses Gletschers, die während sei-
ner maximalen ausdehnung gebildet wurden. sie lagern auf den hier bereits rund 
10–15 m mächtigen schottern der Niederterrasse des erzbaches und belegen 
daher, dass die Gletscherzunge das erzbachtal erst am ende des Würm-hoch-
glazials erreicht hat (Bryda et al., 2009c: 237). der überwiegende teil des Zun-
genbeckens befindet sich innerhalb der nur wenig bis kaum wasserdurchlässi-
gen Werfener schichten. Nur im hinteren teil des beckens wurden in der bohrung 
be2 (siehe Kapitel 12) ab einer tiefe von 151,3 m ein dunkler Kalk angetroffen, 
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der vermutlich bereits der Gutenstein-Formation zuzurechnen ist. ab hier könnte 
eine direkte anbindung der sedimentären beckenfüllung an die verkarsteten Mit-
teltrias-Gesteine der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform gegeben sein. 
die Werfener schichten unterhalb der seemauer sind weitestgehend durch hang-
schutt verhüllt. darüber ist jedoch in der Wandflucht der seemauer eine für das 
innere der Wettersteinkalk/-dolomit-Karbonatplattform typische schichtfolge zu 
erkennen. der unterste Wandbereich der seemauer wird durch dunkelgrau ge-
färbten, feinlaminierten, gut gebankten, kalkigen dolomit der Gutenstein-Forma-
tion aufgebaut. darüber folgt dickbankiger steinalm-Wettersteinkalk in lagunärer 
Fazies. die steinalm-Formation kann in diesem bereich optisch nicht vom han-
genden lagunären Wettersteinkalk abgetrennt werden. eine Zuordnung ist nur mit 
hilfe von Grünalgen (dasycladaceen) möglich, deren reste auch im hangschutt 
unterhalb der seemauer gefunden werden können. im hangschutt unterhalb der 
seemauer sind auch bruchstücke eines grau-rosa gefärbten, crinoiden führen-
den Kalkes anzutreffen, der vermutlich spaltenfüllungen in der steinalm-Forma-
tion bildet (diskussion dazu, siehe Kapitel 6, 96).

Schaubergwerk Steirischer Erzberg:

das schaubergwerk bietet im rahmen einer ca. 1,5 stündigen geführten tour 
viele allgemein verständlich aufbereitete informationen über den bergbau am erz-
berg. als besondere highlights sind die Fahrt mit der Grubenbahn, eine simulier-
te sprengung im stollen sowie die zahlreichen vorgestellten bergbaumaschinen 
zu bezeichnen. Zusätzlich zum besuch im schaubergwerk werden auch Fahr-
ten durch den bergbau mit umgebauten 860 ps starken Großtransportern (haul-
pack truck-hauly) und die besichtigung einer echten sprengung im bergbau aus 
sicherer entfernung angeboten. Nähere informationen zum programm und den 
Öffnungszeiten und eintrittspreisen sind im internet unter http://www.abenteu-
er-erzberg.at/ verfügbar.

http://www.abenteuer-erzberg.at/
http://www.abenteuer-erzberg.at/
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14. Errata in der geologischen Karte
(G. Bryda)

leider haben sich innerhalb des Kartenblattes GK101 eisenerz einige Fehler 
eingeschlichen, die erst kurz nach der drucklegung des Kartenblattes entdeckt 
worden sind. diese sollen in der Folge richtiggestellt werden:

im bereich nördlich des sonnschienplateaus (östlicher blattrand) wurden irrtüm-
lich die legendennummern der Flächen im liegenden des Wettersteinkalkes in 
riff-Fazies vertauscht.

1.  bei der kleinen, mit der leg. Nr. 86 ausgeschiedenen Fläche nördlich der 
häuselalm (1.526 m) handelt es sich um Wettersteinkalk in riffferner hangfa-
zies (87).

2.  bei der großen, unterhalb der seemauer (1.776 m) und dem Vorderen polster 
(1.994 m) mit der leg. Nr. 87 ausgeschiedenen Fläche handelt es sich um Wet-
tersteinkalk in riffnaher hangfazies (86).

3.  die kleine, bisher mit der leg. Nr. 86 bezeichnete Fläche nördlich Murmelbo-
den erhält die leg. Nr. 87.

die Zähnchen der am östlichen blattrand durch das Griesantenkar verlaufenden 
schuppengrenze sind falsch orientiert und müssen nach NNW zeigen.
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15. Dank
(G. Bryda)

als projektleiter möchte ich besonders meinen Kolleginnen und Kollegen für 
die langjährige konstruktive Zusammenarbeit und zahlreichen diskussionen dan-
ken, ohne die das Kartenblatt nicht in dieser Qualität fertiggestellt worden wäre. 
auch die arbeit an sich wäre ohne diese unterstützung nicht so leicht gefallen.

Mein besonderer dank gilt auch allen co-autoren, die beiträge zu dieser arbeit 
verfasst haben und bis zur Fertigstellung viel Geduld bewiesen haben.

Jenen Kolleginnen und Kollegen

ilse draxler (Geologische bundesanstalt) – palynologie,

Kurt decker (department für Geodynamik und sedimentologie der universität 
Wien) – exkursionen,

hans eGGer (Geologische bundesanstalt) – Nannoplanktonstratigraphie

Gerhard hOBiGer (Geologische bundesanstalt) – Geochemie,

Johann hOheneGGer (institut für paläontologie der universität Wien) – Fora-
miniferenstrat.,

leopold krystyn (institut für paläontologie der universität Wien) – conodon-
tenstratigraphie und exkursionen,

richard lein (department für Geodynamik und sedimentologie der universi-
tät Wien) – exkursionen,

olga PirOs (MFGi – Magyar Földtani és Geofizikai intézet, budapest) – Grün-
algenstratigraphie,

ingeborg WiMMer-frey (Geologische bundesanstalt) – tonmineralogie,

die unsere arbeit mit Fossilbestimmungen, gemeinsamen exkursionen im Ge-
lände und laborarbeiten unterstützten, möchte ich nochmals besonders für ihr 
engagement danken. sie haben mit ihrer arbeit wesentlich zu einem besseren 
ergebnis beigetragen.

thomas hOfMann hat den text kritisch durchgesehen und Kürzungsvorschläge 
erarbeitet, um die seitenzahl auf einen druckbaren umfang zu reduzieren. chris-
tian cerMak hat den text in rekordzeit lektoriert, christoph Janda die weiteren 
arbeiten zur drucklegung koordiniert. Monika BrüGGeMann-ledOlter unterstütz-
te uns in altbewährter Weise bei der Finalisierung eines teiles der abbildungen, 
Franz allraM und stanislaw GraBala fertigten zahlreiche dünnschliffe, sabine 
GiessWein und ilka Wünsche bereiteten die zahlreichen Mikrofossilproben auf und 
fertigten präparate an – besten dank dafür.

des Weiteren möchte ich allen Forstverwaltungen im hochschwabgebiet be-
sonders danken, die durch die erteilung von Fahrgenehmigungen unsere Gelän-
dearbeit wesentlich erleichterten. diese waren: die Forstverwaltung der Österrei-
chischen bundesforste in Gußwerk (revier Wildalpen), die Forstverwaltung der 
stadt Wien in Wildalpen, die Forstverwaltungen pyhrr und sucher in tragöß und 
schließlich die Forstverwaltung hohenberg in eisenerz.
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Fototafeln
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Fototafel 1 (tirolisch-Norische decke)

abb. i: schlecht erhaltene orthoceren im orthocerenkalk des handlgrabens oso polster 
(1.910 m); Foto: G. Bryda. 

abb. ii: crinoiden-stromatoporenkalk am Weg vom handlgraben zur leobner hütte 
(1.582   m); Foto: G. Bryda. 

abb. iii: diskordante, flache auflagerung der präbichl-Formation (oberperm) über steil 
nordostfallendem „oberen polsterkalk“ (unterdevon); Foto: G. Bryda. 



209

Abb. I

Abb. II

Abb. III
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Fototafel 2 (tirolisch-Norische decke, tirolikum allg.)

abb. iV: basisbrekzie der präbichl-Formation mit einem hohen anteil an angularen Karbo-
natkomponeten aus dem unmittelbaren untergrund; typlokalität am Knappensteig westlich 
leobner hütte (1.582 m); Foto: G. Bryda.

abb. V: annaberger Kalk westlich Mendlingbauer mit zahlreichen lösungshohlräumen nach 
evaporitmineralen; Foto: G. Bryda. 

abb. Vi: tuffitlage in der reifling-Formation am scheibenberg im Grenzbereich zwischen 
dem unteren und oberen ladinium; Foto: M. MOser. 
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Abb. IV

Abb. V

Abb. VI
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Fototafel 3 (tirolikum allg.)

abb. Vii: debrit mit eckigen bruchstücken aus gelblich-grauem „oberrhätkalk“ in roter 
Kalkmatrix innerhalb der Klausschichten an der Forststraßenkehre (Kote 1.550 m) unter-
halb des blachlboden. der geringmächtige debrit bildet mit dem liegenden ruhpoldinger 
radiolarit eine inverse serie; Foto: G. Bryda. 

abb. Viii: tauglboden-Formation im Kar südlich des ostendes der schmalzmauer (Kote 
1.760 m). im Wiesengelände unterhalb der Felswand sind innerhalb des rot gefärbten ruh-
poldinger radiolarites erste karbonatklastische schüttungen zu erkennen. darüber folgen 
im untersten, massig wirkenden abschnitt der Felswand undeutlich geschichte debritla-
gen, die im hangenden in zunehmend mergelige Kieselkalke übergehen; Foto: G. Bryda. 

abb. iX: dünnbankige oberalmer schichten mit einem eingeschalteten, mehrere Meter 
mächtigen debrit an der Forststraße (1.300 m) oberhalb der bischofbaueralm; Foto: O. 
kreuss. 
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Abb. VII

Abb. VIII

Abb. IX



214

Fototafel 4 (Mürzalpen-decke)

abb. X: Gelblichgrauer, feingeschichteter crinoidenspatkalk aus einer bankparalellen spal-
te in der steinalm-Formation; nördlicher Graben unterhalb der „sandgrube“ in 1.310 m. 
Foto: G. Bryda.

abb. Xi: Füllung aus gelblich-rosa gefärbtem crinoidenspatkalk in einem elliptischen hohl-
raum im steinalmkalk am Jagdsteig unmittelbar östlich des Gehartsbaches (zwischen 980 
und 1.014 m); Foto: G. Bryda. 

abb. Xii: bunter, laminierter dolomit - ostflanke des Griesmauerkogels, 1.540 m; Foto: G. 
Bryda. 
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Abb. X

Abb. XI

Abb. XII
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Fototafel 5 (Mürzalpen-decke)

abb. Xiii: sonnschien-Formation am Weg auf die sonnschienalm westlich hocheck – 
gesägte platte; Foto: G. Bryda. 

abb. XiV: dasycladaceen im Wettersteinkalk (Diplopora annulata annulata herak) südlich 
siebensee; Foto: W. Pavlik. 

abb. XV: tremmlgraben-Formation, Kalk: schwarze, gut gebankte, ebenflächige Kalke am 
Forstweg 300 m ssW‘ Ghf. Greifensteiner, 780 m, ÖK102 aflenz; Foto: M. MOser.
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Abb. XIII

Abb. XIV

Abb. XV
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Fototafel 6 (Gosau)

abb. XVi: submariner schuttstrom aus der Nierental-Formation, Gamsbach; Foto: M. 
WaGreich. 

abb. XVii: Kreide/paläogengrenze innerhalb der Nierental-Formation im Gamsbach; rechts 
harte Mergelkalke des oberen Maastrichtium, links weiche Mergel mit dünnen turbiditen 
des danium; Foto: M. WaGreich. 

abb. XViii: Kreide/paläogengrenze innerhalb der Nierental-Formation aus dem Gamsbach-
gebiet mit der charakteristischen gelblichen tonlage; Foto: M. WaGreich. 
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Abb. XVI

Abb. XVII

Abb. XVIII
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Fototafel 7  (Gosau, „inneralpine spät paläogene bis neogene sedimente“, 
„Quartäre sedimente“)

abb. XiX: turbiditabfolge der Zwieselalm-Formation im südlichen seitengraben des Gams-
baches beim Gehöft pichler; Foto: M. WaGreich. 

abb. XX: Gut geschichteter, ockerfarbener Feinsandstein mit eingestreuten Karbonatklas-
ten östlich Murmelboden; Foto: G. Bryda. 

abb. XXi: „blockmeer des schafwaldes“ vom schafhalssattel. blockbedeckter rücken 
Kote 1.448 m (1), Großschollen (2). Foto: d. van husen.
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Abb. XIX

Abb. XX

Abb. XXI
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Fototafel 8 (Quartäre sedimente)

abb. XXii: Großscholle westlich sulzenloch. Foto: d. van husen.

abb. XXiii: Großblöcke nördlich Kohlermauer an der straße zum siebenbürgersattel. Foto: 
d. van husen.

abb. XXiV: baumstamm in den sturzstromablagerungen des salzatales. Foto: d. van 
husen.
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Abb. XXII

Abb. XXIII

Abb. XXIV
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Tektonische Übersichtskarte des Kartenblattes Eisenerz 

Beschnittformat 218 x 215 mm          1 Faltung
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Beschnittformat: 410 x 215mm
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