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Das Kartenblatt GK50 121 Neukirchen am GroRRvenediger liegt in den Kitzbiheler Alpen westlich
des Leukentals an der Grenze zwischen Tirol im Norden und Salzburg (Oberpinzgau) im Siden.
Neben kleinen Vorkommen von subpenninischen und penninischen Decken des Tauernfensters
im Stden und von Inntal-, Terti&r* im Norden, wird der Grof3teil der Flache des Kartenblattes von
ostalpinen Decken eingenommen. Das Ostalpin gliedert sich in die ,Innsbruck Quarzphyllitzone®,
~Westliche Grauwackenzone“ und ,Nérdlichen Kalkalpen®. Bei diesen drei Einheiten handelt es
sich wohl um geologische Einheiten, da sie sich auf die Verbreitung bestimmter charakteristischer
Gesteine beziehen. Es handelt sich dabei aber nicht um tektonische oder lithostratigrafische
Einheiten im engeren Sinne. Im Rahmen der Neukartierung des Kartenblattes wurden
strukturgeologische, petrologische und geochronologische Untersuchen durchgefiihrt, um eine
einheitliche, moderne, tektonische und lithostratigrafische Nomenklatur und Gliederung
herzustellen. In der ,Westlichen Grauwackenzone® und den ,Ndrdlichen Kalkalpen* wurde die in
den Erlauterungen zur Geologischen Karte Blatt 122 Kitzblhel prasentierte Gliederung (HEINISCH
et al., 2015) erweitert und systematisiert. In der ,Innsbruck Quarzphyllitzone* wurde eine neue
Gliederung entwickelt. In diesem Beitrag wird die neue Nomenklatur prasentiert und die
Zuordnung zu den Deckensystemen des Ostalpins (sensu SCHMID et al., 2004) diskutiert. Weiter
werden die ostalpinen Decken des Kartenblattes vom Liegenden in das Hangende beschrieben
(Abb. 1, 2).

1. Kdnigsleiten-Decke

Die Konigsleiten-Decke tritt in der Siidwestecke des Kartenblattes nérdlich vom Gerlospass auf
(Abb. 1). Der Name dieser Decke leitet sich vom Gipfel der Kénigsleiten (2.315 m Seehéhe) her.
Die Konigsleiten-Decke ist im Liegenden mit einer West—Ost streichenden Deckengrenze zum
Subpenninikum und Penninikum des Tauernfensters im Siden begrenzt. Diese Deckengrenze
fallt nach NNE ein und ist durch das Auftreten von Kataklasiten charakterisiert. Im Norden liegt
die Konigsleiten-Decke unterhalb der Wildkogel-Decke (Abb. 1,2; Kap.2). An dieser
Deckengrenze ist in das Hangende eine zunehmende Deformation ohne starke Lokalisation
beobachtbar. Grof3teils wurde die nach NNE einfallende Deckengrenze mittels lithologischen
Merkmalen kartiert. Nach Osten keilt die Konigsleiten-Decke im Salzachtal aus und ihre
Begrenzung westlich des Kartenblattes ist nicht bekannt.

Lithologisch umfasst die Konigsleiten-Decke eine Wechsellagerung von grauem bis graugriinem
Phyllit und Quarzit. Die interne Deformation ist durch eine einphasige, penetrative Schieferung
charakterisiert. Oft sind noch sedimentéare Strukturen (Schichtung, Gradierung) erhalten. Auf der
Schieferung sieht man typischerweise Streifen unterschiedlicher Farben und Zusammensetzung,
die einer Intersektionslineation zwischen der Schichtung und Schieferung entsprechen.
Vorkommen von Chloritoid (HEINISCH, 2013) und — in einer einzelnen Probe — Granat weisen auf
eine einphasige Metamorphose in mittlerer bis oberer Griinschieferfazies hin. Erste petrologische
Untersuchungen weisen auf einen Hohenpunkt der Metamorphose bei ca. 480° C — 7 kbar hin
(HUET et al., 2017). Das Alter der Metamorphose und Hauptdeformation ist nicht bekannt.
Aufgrund der lithologischen Vergesellschaftung, der einphasigen Deformation und
Metamorphose ist zu vermuten, dass die Phyllit-Quarzit-Wechsellagerung aus permischen
siliziklastischen Sedimenten hervorgegangen ist. Diese Hypothese kdonnte mit U-Pb-Datierung
von detritdren Zirkonen verifiziert werden. Die lithostratigrafische Gliederung innerhalb der
Kdnigsleiten-Decke wird von diesem Ergebnis abhangen (Abb. 2).
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Abb. 1: Vereinfachte tektonische Karte fir das Kartenblatt GK50 Blatt 121 Neukirchen am GrofRvenediger (das rote
Gitter zeigt die Grenze des Kartenblattes). Die Zuordnung der Konigsleiten-Decke zum Silvretta-Seckau-
Deckensystem wird nach gegenwartigem Kenntnisstand bevorzugt. Die Fragezeichen deuten an, dass die genaue
Lage der tektonischen Kontakte nur vermutet ist. Weitere Kartierungen sind hier nétig. Darstellungsgrundlagen:
Arbeitskarte der OK50, © BEV.

2. Wildkogel-Decke

Die Wildkogel-Decke baut einen etwa 6 km breiten, West—Ost streichenden Bereich zwischen
dem Salzachtal im Siden und der Landesgrenze von Tirol zu Salzburg im Norden auf (Abb. 1).
Die Benennung erfolgte nach dem Berg Wildkogel (2.224 m Seehdhe). Die Wildkogel-Decke
beinhaltet die ,Steinkoglschiefer* von OHNESORGE (1908), welche Granat und/oder Biotit flihren,
sowie nordlich angrenzende Anteile der ,Innsbruck Quarzphyllitzone®, die gréftenteils aus
phyllonitischem Glimmerschiefer aufgebaut sind. Die Decke ist durch eine West—Ost streichende
Scherzone gegeniber subpenninischen und penninischen Decken des Tauernfensters begrenzt,
welche im Suden in liegender Position auftreten. Die Deckengrenze ist von der quartéaren
Talfullung des Salzachtales Uberdeckt. Im Sidwesten liegt die Wildkogel-Decke auf der
Kdnigsleiten-Decke (Kap. 1) und im Norden liegt sie invers auf der Windau-Decke (Abb. 1, 2;
Kap. 3). Die Deckengrenze zur Windau-Decke ist eine duktile, sinistrale Scherzone, die West—
Ost streicht und sudfallend bis vertikal auftritt. Sie ist durch intensive Deformation und
Phyllonitisierung charakterisiert, wodurch die lithologische Trennung zwischen phyllonitischen
Glimmerschiefern der Wildkogel-Decke im Siden von Quarzphylliten der Windau-Decke oft
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schwierig ist. Gegen Osten keilt die Wildkogel-Decke bei der Miindung des Muhlbachtales in das
Salzachtal aus. Ihre Begrenzung nach Westen ist derzeit noch unbekannt.

Die Wildkogel-Decke wird vom Trattenbach-Komplex aufgebaut (Abb. 2). Diese
lithostratigrafische Einheit wurde nach dem Trattenbach benannt, da entlang diesem ein Profil
aufgeschlossen ist, welches den Grol3teil der typischen Lithologien beinhaltet. Der Trattenbach-
Komplex wird grof3teils von feinkdrnigem quarzreichem Glimmerschiefer, Paragneis und Quarzit
ohne Granat und Biotit aufgebaut. Haufig sind diese Gesteine phyllonitisiert. Darin befinden sich
drei lithologische Einheiten, die gut charakterisiert und als Lithodeme definiert werden kdnnen.
Granat und/oder Biotit filhrender Paragneis, Glimmerschiefer und Quarzit sind im Steinkogel-
Lithodem zusammengefasst. Dieses wurde in Anlehnung an die ,Steinkoglschiefer® von
OHNESORGE (1908) benannt. Lithologien mit frischem Granat und Biotit treten hauptéchslich in
den Gipfelbereichen des Wildkogels, Steinkogels und Laubkogels auf. In Kontakt zu den
Lithologien, die keinen Granat und Biotit fihren, sind sie grinschieferfaziell Gberpragt und daher
ist der Ubergang flieRend. Eine diskrete griinschieferfazielle Phyllonitzone bildet die
Deckengrenze zur Windau-Decke. Innerhalb des Steinkogel-Lithodems und seiner Uberprégten
Randbereiche findet man Orthogneiskérper, die eine Lange von bis zu 2 km erreichen und im
Laubkogel-Lithodem zusammengefasst sind.

Der Orthogneis enthélt Kalifeldspatporphyroklasten mit bis zu 5 cm im Durchmesser sowie
Muskovit. Er ist teilweise Biotit- und Granat fihrend und zeigt proto- bis mesomylonitische
Mikrostrukturen. U-Pb-Zirkonalter belegen ein Intrusionsalter im Unter- bis Mittelordovizium
(HUET et al., 2018). Innerhalb der Granat- und Biotit freien Lithologien und selten in Kontakt mit
dem Steinkogel-Lithodem findet man die Marmore des Gernkogel-Lithodems konkordant in die
Hauptschieferung eingeschaltet. Die Marmore bilden einen diskontinuierlichen, verfalteten und
boudinierten Zug aus wechsellagerndem, hellgrauem bis hellgelbem Dolomit- bzw. Kalzit-Marmor
und untergeordnetem, dunklem Kalkglimmerschiefer. Der Dolomit-Marmor ist feinkornig,
wohingegen der Kalzit-Marmor meist grobkérniger ist. Die Sr-Isotopie eines Kalzit-Marmors passt
zu Werten der Seewasserkurve (MCARTHUR et al., 2001) im Obersilur bis Unterdevon (HUET et
al., 2018). Metamorphe basische Gesteine treten in zwei Typen auf. Im Nordteil findet man
massiven, dunkelgriinen Amphibolit, Griinschiefer und selten Hornblendegarbenschiefer. Im
Sudteil sind dinne, oft karbonatische Chlorit-, Biotit- und Grinschieferlagen in der Nahe des
Gernkogel-Lithodems aufgeschlossen. Ein U-Pb Apatitalter von 408+25 Ma aus einem
Chloritschiefer wird als Bildungsalter interpretiert und deutet damit auf eine Ablagerung des
vulkanischen oder vulkanosedimentaren Protoliths im spaten Silur oder frihen Devon hin. Die
vorhandenen Daten lassen fur den Trattenbach-Komplex ein Sedimentationsalter im Zeitraum
vom Neoproterozoikum bis in das frihe Karbon vermuten.

Die metamorphe Geschichte des Trattenbach-Komplexes ist zweiphasig (SCHuULz, 1992; HUET et
al., 2018). Das erste Ereignis ist in den Paragneisen des Steinkogel-Lithodems aus einer
Paragenese mit Kernen von Granat, anorthitreichem Plagioklas, Biotit, Muskovit und Iimenit
ableitbar. In selten auftretendem, Al-reichem Glimmerschiefer ist der Granat einphasig und
rechteckige Chloritoid-Aggregate werden als Pseudomorphosen nach Staurolith des ersten
Ereignisses interpretiert. Die berechneten Bedingungen (~7 kbar — 530° C) liegen im Bereich der
oberen Grunschieferfazies und sind konsistent mit Ergebnissen der Raman Mikrospektroskopie
an Kohlenstoffmaterial im Steinkogel-Lithodem. Ein Sm-Nd Granatalter von 327+4 Ma, gemessen
an einem Al-reichem Glimmerschiefer und ein U-Pb Apatit Abkuhlalter von 293+12 Ma, gemessen
an einem Paragneis, zeigen, dass diese Metamorphose wahrend des Variszischen Ereignisses
erfolgte. In den Granat- und Biotit freien Gesteinen ist es nicht moglich diesem ersten Ereignis
eine eindeutige Paragenese zuzuordnen. Dem zweiten Ereignis konnen im Paragneis die Rander
von Granat, anorthitarmer rekristallisierter Plagioklas, Biotit, Muskovit, Paragonit, Chlorit, Epidot
und Titanit zugerechnet werden. Die Chemie der zweiten Granatgeneration ist deutlich Ca-reicher
und Mg-armer. Sie findet sich nicht nur als Rander um die Kerne, sondern auch in Rissen (,healed
cracks"). Der Titanit umwachst den limenit der ersten Paragenese. In Al-reichem Glimmerschiefer
ist, wie oben erwéhnt, Chloritoid in Pseudomorphosen nach Staurolith vorhanden. Eine
Paragenese mit Chloritoid, Chlorit, Muskovit und llmenit und Raman Mikrospektroskopie an
Kohlenstoffmaterial aus den Granat und Biotit freien Lithologien deutet auf eine maximale
Temperatur von 470° C fir das zweite Ereignis hin. Ein U-Pb Apatit Alter von 138+25 Ma aus
einem Orthogneis (125+2 Ma mit Xenotim Anker), ein U-Pb Rutil Alter von 96+2 Ma, gemessen
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an einem Paragneis und ein Rb-Sr-Muskovitalter von 99+1 Ma aus einem silikatisch
verunreinigtem Kalzit-Marmor zeigen, dass die zweite Metamorphose wahrend des
Eoalpidischen Ereignisses stattfand. Ar-Ar-Muskovitalter aus stark deformierten Lithologien
ergaben zwischen 100 und 90 Ma. Sie werden als Deformationsalter interpretiert und datieren die
Aktivitat an der Deckengrenze zur Windau-Decke. Im Gegensatz dazu ergaben Ar-Ar-
Muskovitalter aus Gesteinen des Steinkogel-Lithodems mit gut erhaltenen, variszischen
Paragenesen Werte von 90-280 Ma (Huet et al., 2018). Diese werden als teil- bis vdllig verjingte
Alter interpretiert. Eine langsame Abkiihlung des Trattenbach-Komplexes wird durch drei Rb-Sr-
Biotitalter um 80 Ma und U-Th-He-Alter an Apatit und Zirkon angezeigt, welche zwischen 80 und
10 Ma liegen.

Die Deformation innerhalb der Trattenbach-Decke ist komplex und mehrphasig. Die wichtigsten
Deformationsereignisse sind (1) sinistrale Scherung in NNW-SSE-Richtung und gleichzeitige
Phyllonitisierung an der Deckengrenze zur Windau-Decke und (2) Faltung im Zentimeter- bis
Kilometer-MalRstab mit NW-SE orientierten subhorizontalen Faltenachsen und N-fallenden
Achsenebenen. Diese Faltung ist verantwortlich fur die tberkippte Lage der Deckengrenze.

Abb. 2: Lithologische und tektonische Skizze zur Gliederung des Ostalpins auf dem Kartenblatt GK50 Blatt 121
Neukirchen am GrofRvenediger. Die Namen der lithostratigrafischen Einheiten sind kursiv geschrieben.

3. Windau-Decke

Die Windau-Decke tritt im Zentrum des Kartenblattes auf (Abb. 1). Der Name bezieht sich auf das
~Windau-Halbfenster®, welches im Windautal von AMPFERER & OHNESORGE (1918) definiert
wurde. Die Windau-Decke umfasst den nérdlichen Anteil der ,Innsbruck Quarzphyllitzone®
inklusive dem ,Windau-Halbfenster* (z.B. TOLLMANN, 1977), der keine Hinweise auf eine
Metamorphose in der oberen Grinschieferfazies liefert, und hoéhergradige Anteile der
,Grauwackenzone* (z.B. HEINISCH & PANwITZ, 2007, 2008). Im Siden ist die Windau-Decke
gegen die Wildkogel-Decke begrenzt (Kap. 2), wahrend sie im Osten mit einer NE-fallenden
Deckengrenze von der Uttendorf-Schuppenzone (Kap. 4) und der Staufen-Hollengebirge-Decke
(Kap. 5) Uberlagert wird (Abb. 1, 2). Ihre genaue Begrenzung Richtung Norden und Westen muss
im Gelande erst verifiziert werden (Abb. 1).

Lithostratigrafisch beinhaltet die Windau-Decke vom Liegenden in das Hangende drei
Hauptelemente (Abb. 2): (1) den Kreuzjoch-Komplex, (2) den Orthogneis des Kellerjoch-
Lithodems und (3) paldozoische siliziklastische Formationen der ,Westlichen Grauwackenzone*®
(hauptsachlich Loéhnersbach-Formation, Kap. 5), welche in der Staufen-Hollengebirge-Decke
definiert wurden (HEINISCH et al., 2015). Der Kreuzjoch-Komplex besteht aus silbrigem bis
dunkelgrauem Quarzphyllit mit untergeordnetem Quarzit und Phyllit sowie karbonatischem
Griunschiefer oder Chloritschiefer. Sedimentdre Strukturen sind nicht erhalten und die
Schieferung ist stark ausgepragt. Die Lohnersbach-Formation besteht aus haufig grafitisch
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pigmentiertem Siltstein und Tonstein mit untergeordnetem Sandstein. Sedimentére Strukturen
(Schichtung, Gradierung) und detritéare Hellglimmer auf Schichtflachen sind darin erhalten. Das
Kellerjoch-Lithodem entspricht einem schwach metamorphen, granitischen Orthogneis. Die
Matrix ist feinkdrnig und enthalt bisweilen Kalifeldspatporphyroklasten, die bis 3 cm erreichen
kénnen. Basierend auf U-Pb-Zirkonaltern (SOLLNER et al., 1991; BLATT, 2013; TROPPER et al.,
2016) erfolgte die Kristallisation der einzelnen Granitintrusionen im Mittelordovizium. Die
Orthogneiskorper treten sowohl an der Grenze zwischen dem Kreuzjoch-Komplex und der
Lohnersbach-Formation, als auch innerhalb der beiden lithostratigrafischen Einheiten auf
(HEINISCH & PANWITZ, 2007, 2008).

Innerhalb der Windau-Decke nimmt die Metamorphose und Deformation in Richtung der
Wildkogel-Decke im Siden zu. Raman Mikrospektroskopie an Kohlenstoffmaterial zeigt eine
maximale Temperatur von 470° C des Kreuzjoch-Komplexes (HUET et al., 2018). Die inverse
Lagerung des Kreuzjoch-Komplexes auf der Léhnersbach-Formation im Sidteil der Windau-
Decke entstand wéhrend der groRraumigen Faltung mit N-fallenden Achsenflachen und NW-SE
streichenden subhorizontalen Faltenachsen (Kap. 2). Ein Ar-Ar-Muskovitalter von etwa 100 Ma
an der Grenze zwischen der Windau-Decke und der Uttendorf-Schuppenzone weist auf
eoalpidische Deckenstapelung hin (HUET et al., 2018).

4. Uttendorf-Schuppenzone

Die Uttendorf-Schuppenzone (HEINISCH et al., 2015) liegt im Hangenden der Windau-Decke
(Kap. 3) und im Liegenden der Staufen-Héllengebirge-Decke (Kap. 4) mit NW—SE streichenden
und NE einfallenden Deckengrenzen (Abb. 1, 2). Sie keilt vermutlich im Nordwesten dstlich der
Windauer Ache aus. Diese Schuppenzone wurde als tektonische Zone zwischen der
~Grauwackenzone" und der ,Innsbruck Quarzphyllitzone” definiert (HEINISCH et al., 2015).
Stratigrafisch beinhaltet die Uttendorf-Schuppenzone metamorphe und duktil deformierte
Elemente des Glemmtal- bzw. Wildseeloder-Komplexes, mit teilweise exotischen Lithologien wie
diversen Gneisen, z.T. Granat fuhrend, Spessartin-Glimmerschiefern, Biotit-Glimmerschiefern,
phyllonitischen Granat-Glimmerschiefern und Hornblende-Gabbros (HEINISCH et al.,, 2015).
Lithostratigrafisch werden diese Lithologien nun dem Paf} Thurn-Komplex zugeordnet (Abb. 2).
Es ist bisher unklar, ob die Entstehung der Uttendorf-Schuppenzone variszisch oder alpidisch ist.
Im ersten Fall sollte sie eigentlich als separater Komplex innerhalb der Staufen-Hdéllengebirge-
Decke zugeordnet werden.

5. Staufen-Hdollengebirge-Decke

Die Staufen-Hoéllengebirge-Decke ist die hangendste Decke im Bereich des Kartenblattes
(Abb. 1, 2). Sie Uberlagert die Windau- und Uttendorf-Schuppenzone im Siden (Kap. 3, 4) und
ist im Nordwesten durch die Inntal-Stérung begrenzt.

Die lithostratigrafische Gliederung der paldozoischen Gesteine innerhalb der Staufen-
Hollengebirge-Decke erfolgt in Anlehnung an jene in den Erlauterungen zum Kartenblatt
122 Kitzbihel. HEINISCH et al. (2015) unterscheiden vom Liegenden in das Hangende die
Glemmtal-Einheit, Wildseeloder-Einheit und die Hochhorndler Schuppenzone. Dabei handelt es
sich um lithostratigrafische Einheiten, die hier dementsprechend als Glemmtal-, Hochhdrndler-
bzw. Wildseeloder-Komplex bezeichnet werden (Abb. 2). Die Hauptmerkmale der drei Komplexe
sind im Folgenden kurz beschrieben (HEINISCH et al., 2015). Der Wildseeloder-Komplex wird
von mittelordovizischem Metaignimbrit (Blasseneck-Porphyroid), oberdevonischen Siliziklastika
und verschiedenen silurischen bis oberdevonischen Karbonatgesteinen aufgebaut. Der
Glemmtal-Komplex umfasst gréf3tenteils unterdevonischen bis unterkarbonen Tonstein,
Siltstein, Sandstein und Konglomerat mit einem turbiditischen Ursprung (Jausern-, Lohnersbach-
bzw. Schattberg-Formation) mit untergeordneten Einschaltungen von ordovizischen und
devonischen Metabasiten. Lokal enthalt der Glemmtal-Komplex auch Blasseneck-Porphyroid und
Karbonatgesteine. Der Hochhorndler-Komplex besteht aus einer siliziklastischen Matrix
(Schattberg- bzw. Léhnersbach-Formation) mit isolierten karbonatischen bzw. magmatischen
Elementen aus dem Glemmtal- und Wildseeloder-Komplex. Jeder dieser Komplexe baut eine
variszische tektonische Einheit auf, wobei der Hochhdérndler-Komplex wahrscheinlich eine
Abfolge mit Olistolithen und/oder eine tektonische Zone darstellt. Dartber folgt mit einer
Diskordanz eine post-variszische permotriassische Bedeckung.
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Die Deformation und Metamorphose in der Staufen-Hoéllengebirge-Decke wurden bisher wenig
studiert. Verschuppungen an der Grenze zwischen den paldozoischen Komplexen und
permotriassischen Formationen deuten auf alpidische Deformation hin. Vorkommen von
Chloritoid im permischen Phyllit zeigen eine griinschieferfazielle Metamorphose an (SCHRAMM,
1980). Generell ist es im Detail schwierig, die Deformation und Metamorphose dem Variszischen
oder Eoalpidischen Ereignis zuzuordnen.

6. Zuordnung der Decken zu den Deckensystemen nach ScHMID et al. (2004)

Im Zuge der Neukartierung des Kartenblattes 121 Neukirchen am Grof3venediger konnte durch
begleitende strukturgeologische, petrologische und geochronologische Untersuchungen die
tektonische Gliederung innerhalb des Ostalpins verbessert werden. Dabei zeigte sich, dass die
Deckengrenzen nicht unbedingt den Begrenzungen der klassischen geologischen Einheiten
.Innsbruck Quarzphyllitzone* und ,Westliche Grauwackenzone” folgen. Im Folgenden wird
versucht, die einzelnen Decken den Deckensystemen des Ostalpins nach ScHMID et al. (2004)
zuzuordnen.

HEINISCH et al. (2015) folgend, werden die Uttendorf-Schuppenzone und die Staufen-
Hoéllengebirge-Decke dem Tirolisch-Norischen Deckensystem zugeordnet. Die tektonische
Zuordnung der ,Innsbruck Quarzphyllitzone" wird in der Literatur seit langem diskutiert (KOBER,
1938; TOLLMANN, 1977; ROCKENSCHAUB et al., 2003; HEINISCH & PANwITZ, 2007, 2008; PESTAL
et al.,, 2009; ScHMID et al., 2004, 2013). Nach den neuen Ergebnissen besteht sie aus der
Kdnigsleiten-, Wildkogel- und Windau-Decke, wobei letztere nicht nur Teile der ,Innsbruck
Quarzphyllitzone" (sensu TOLLMANN, 1977 oder PESTAL et al., 2009), sondern auch Anteile der
Westlichen Grauwackenzone" umfasst.

Die Zuordnung der Windau-Decke zum Tirolisch-Norischen Deckensystem erfolgt nach
Argumenten von HEINISCH & PANwITZ (2007, 2008). Sie beruht darauf, dass der Orthogneis des
Kellerjoch-Lithodems sowohl in der Léhnersbach-Formation, als auch im Kreuzjoch-Komplex
auftritt und somit nicht als Deckenscheider zwischen der unterostalpinen ,Innsbruck
Quarzphyllitzone" (sensu TOLLMANN, 1977) und der oberostalpinen ,Grauwackenzone" (sensu
TOLLMANN, 1977) interpretiert werden kann. Die Erkenntnis, dass es sich bei den Gesteinen im
~Windau-Halbfenster lediglich um eine etwas ,htéhergradige Grauwackenzone® (HEINISCH &
PaNnwITZ, 2007, 2008) handelt, bedingt, dass die Windau-Decke auch Teil der ,Westlichen
Grauwackenzone" und somit Teil des Tirolisch-Norischen Deckensystems ist. Die Windau-Decke
ist damit eine tiefere Decke des Tirolisch-Norischen Deckensystems unter der Uttendorf-
Schuppenzone und Staufen-Hdéllengebirge-Decke.

Wie in Kapitel 2 diskutiert, befand sich die Wildkogel-Decke urspriinglich im Liegenden der
Windau-Decke und gelangte erst durch eine spate Verfaltung in die heute hangende Position.
Damit ist die Wildkogel-Decke hochstwahrscheinlich nicht dem Otztal-Bundschuh- bzw. Drauzug-
Gurktal-Deckensystem zuzuordnen, da letztere eine strukturell hthere Position als das Tirolisch-
Norische Deckensystem einnehmen (SCHUSTER, 2015). Erwadhnenswert sind jedoch
Ahnlichkeiten des Trattenbach-Komplexes (ordovizischer Orthogneis, variszische und
eoalpidische Metamorphose) zu Komplexen des Otztal-Bundschuh-Deckensystems und des
Drauzug-Gurktal-Deckensystems. Die fehlende permische und schwache eoalpidische
Uberpragung des Trattenbach-Komplexes sprechen gegen eine Zuordnung der Wildkogel-Decke
zum Koralpe-Wo6lz-Deckensystem und eine Zugehorigkeit zum Silvretta-Seckau-Deckensystem
ist aufgrund der friihen alpidischen Metamorphosealter (>95 Ma) und des lithologischen Inhaltes
(z.B. Marmore) unwahrscheinlich. Infolgedessen sollte auch die Wildkogel-Decke einen Teil des
Tirolisch-Norischen Deckensystems darstellen.

Eine Zuordnung der Kdnigsleiten-Decke ist aufgrund der unzureichenden Datenlage zurzeit nur
schwer moglich. Da sie unter der Wildkogel-Decke liegt, kbnnte sie ein Element des Koralpe-
Wolz-Deckensystems, des Silvretta-Seckau-Deckensystems oder des Radstadt-Deckensystems
(Unterostalpin) sein. Wenn es sich bei der Phyllit-Quarzit-Wechsellagerung um permische
Metasedimente handelt, sollte die Konigsleiten-Decke dem Silvretta-Seckau-Deckensystem oder
dem Radstadt-Deckensystem zugerechnet werden. Einem moglichen permischen
Sedimentationsalter wird derzeit mit U-Pb-Datierungen an detritaren Zirkonen nachgegangen.
Muskovit Ar-Ar-Datierungen sollten die Zeit der Hauptmetamorphose in der Kénigsleiten-Decke
charakterisieren.
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Dieses Modell ist eine Arbeitshypothese fur alle Kartenblatter westlich von Neukirchen am
GroRRvenediger bis Innsbruck. Es sollte aber unbedingt durch weitere Kartierungen,
strukturgeologische, petrologische und geochronologische Untersuchen tberprift werden.
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