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Rainer BRAUNSTINGL & Ewald HEJL in den Amtsräumen des Salzbur-
ger Landesgeologischen Dienstes.

Gerhard PESTAL & Ralf SCHUSTER im Garten der Geologischen Bun-
desanstalt.
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Vorwort
Geologisches Fachwissen mittels Datenbanken und geographischer Informationssysteme zu erfassen und der

Öffentlichkeit zugänglich zu machen, ist eine der wesentlichen Aufgaben eines geologischen Staatsdienstes im
Informationszeitalter. Geologische Übersichtskarten verknüpft mit einer hierarchisch geordneten Generallegende
sind dabei exzellente Hilfsmittel. Für den effizienten Datenaustausch und die Präsentation von regionalen erd-
wissenschaftlichen Daten sind diese Übersichtskarten unverzichtbar. Sie gelten daher weltweit als Standardwer-
ke Geologischer Dienste. 

Seit den frühen achtziger Jahren wurde auch von der Geologischen Bundesanstalt wiederholt auf die Notwen-
digkeit einer Geologischen Übersichtskarte Österreichs 1 :200000 hingewiesen. In diesem Zusammenhang star-
tete Werner JANOSCHEK 1989 den ersten Versuch, eine entsprechende Karte im Rahmen der Landesaufnahme in
Zusammenarbeit mit dem Land Salzburg zu erzeugen. Letztlich hat sich aber erst das vor 15 Jahren von Direktor
Hans Peter SCHÖNLAUB forcierte Konzept, eine moderne Geologische Übersichtskarte der Republik Österreich im
Maßstab 1:200 000 in Kooperation mit mehreren Bundesländern zu erstellen, als richtungsweisend erwiesen. In
der Person des Salzburger Landesgeologen Rainer BRAUNSTINGL konnte ein bestens motivierter Förderer dieses
Projekts gewonnen werden, der die Arbeiten an der Geologischen Übersichtskarte von Salzburg sowohl finanziell
als auch tatkräftig unterstützte. Ebenso vorbildlich war das Engagement von Ewald HEJL, der sein regionalgeolo-
gisches Wissen nicht nur den Studenten der Universität Salzburg näher bringt, sondern dieses auch bereitwillig
in die Erstellung der Karte investierte. Durch die zentrale Lage Salzburgs inmitten der Ostalpen stellte die Struk-
turierung der Kartenlegende eine besondere Herausforderung des Redaktionsteams dar, wobei Ralf SCHUSTER-
mit seinem Konzept zur tektonischen Gliederung des Ostalpinen Kristallins entscheidende Impulse beitragen
konnte.

Der Geologischen Bundesanstalt und dem Land Salzburg, die im Jahr 2005 die Geologische Karte von Salz-
burg 1:200 000 herausgegeben haben, war es ein wichtiges Anliegen, das Kartenprojekt in Gestalt des nun vor-
liegenden Erläuterungsheftes zu einem würdigen Abschluss zu bringen.

Ich möchte im Namen des Redaktionsteams allen Kartenblattbearbeitern und den Mitautoren der Erläuterun-
gen für ihre Beiträge herzlich danken. Möge das nun vorliegende Heft, die in der Geologischen Karte dargestell-
ten geologischen Einheiten präzisieren und den Informationsgehalt der Kartenlegende einem breiten Anwender-
kreis zugänglich machen.

GERHARD PESTAL

Das Redaktionsteam
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1. Einleitung
1. G. PESTAL, R. BRAUNSTINGL & E. HEJL.

Es liegt im vitalen Interesse eines  jeden Landes, sein Territorium zu untersuchen, seine natürlichen Gege-
benheiten zu erkennen und die Ergebnisse dieser Forschungen in nachvollziehbarer Weise der Öffentlichkeit
zugänglich zu machen. Dies betrifft auch die geologischen Forschungsergebnisse über den Aufbau und die
aktuellen Prozesse der obersten Erdkruste, denn der geologische Zustand einer Region ist mitbestimmend
für die Lebens- und Wirtschaftsbedingungen seiner Bewohner. Es ist den Betroffenen oft kaum bewusst, wie
sehr sie von der Oberflächengestalt der Landschaft, von den auftretenden Böden und Gesteinen, den Boden-
schätzen und nicht zuletzt vom Grundwasser abhängig sind.

Eine Kernaufgabe der Geologischen Bundesanstalt ist es, Österreich geologisch zu kartieren, die im Zuge
der geologischen Landesaufnahme auftretenden wissenschaftlichen Fragestellungen zu bearbeiten und die
erhobenen Daten der Öffentlichkeit in geologischen Kartenwerken und in begleitenden Publikationen zur Ver-
fügung zu stellen. Diese Produkte dokumentieren die zu erwartenden geologischen Verhältnisse eines
bestimmten Gebietes und ermöglichen Einblicke in dessen Untergrund. Durch die sachkundige Interpretation
geologischer Karten können Chancen für die vorteilhafte Entwicklung einer Region erkannt und die gesamte
Volkswirtschaft eines Landes positiv beeinflusst werden. Somit sind diese Karten eine unverzichtbare Pla-
nungsgrundlage für viele Bereiche des Lebens. Angefangen von der Trinkwasser- und Rohstoffversorgung
über die Planung von Kraftwerken und überregionalen Infrastrukturbauwerken bis zur lokalen Raumplanung
liefern geologische Karten unabdingbare Informationen über den Untergrund, seine nutzbaren Ressourcen,
aber auch seine geogenen Risken. Nicht nur die Art und Beschaffenheit der Gesteine, sondern auch deren
flächenhafte Verbreitung, deren Lagebeziehungen und deren Fortsetzung in den Untergrund sind aus moder-
nen geologischen Karten ersichtlich.

Die neue Geologische Karte des Bundeslandes Salzburg
1 : 200 000 und die zugehörigen Profilschnitte wurden im
Jahr 2005 in der Reihe Geologie der Österreichischen
Bundesländer publiziert. Sie stellt die Fläche des Landes
Salzburg (ca. 7150 km2), aber auch Teile Tirols, Oberös-
terreichs, der Steiermark, Kärntens, Südtirols und Bayerns
dar. Das wissenschaftliche Konzept und die Drucklegung
dieser Karte wurden durch ein Gemeinschaftsprojekt zwi-
schen dem Land Salzburg und der Geologischen Bundes-
anstalt ermöglicht.

Die Tradition der Erstellung geologischer Karten reicht
bis in die erste Hälfte des 19. Jahrhunderts zurück. In
Österreich geht diese auf eine Initiative von Erzherzog
Johann zurück. Dieser große Förderer der Geowissen-
schaften erkannte im Zuge einer Englandreise 1815/16 die
Bedeutung der geologischen Landesaufnahme für die
Lagerstättenerkundung und die damit zusammenhängen-
den Folgewirkungen (Industriegründungen und ihre Ver-
sorgung mit Kohle und Erzen). Daher beauftragte Erzher-
zog JOHANN den Mineralogen Matthias ANKER vom steiri-
schen Museum „Joanneum“, eine „Gebirgskarte der Steier-
mark“ aufzunehmen. Nach zehnjähriger Arbeit erschien
diese 1829 im Maßstab 1 : 576 000 und enthielt neun litho-
logisch-stratigraphische Ausscheidungen. In weiterer Fol-
ge begannen „Geognostisch-montanistische“ Vereine von
„Tirol und Vorarlberg“ sowie von „Innerösterreich und dem
Land ob der Enns“ mit geologischen Kartierungen des Lan-
des unter dem besonderen Gesichtspunkt der Lagerstät-
tenerkundung.

1845 wurde am k.k. Montanistischen Museum (der Vor-
läuferorganisation der Geologischen Reichsanstalt) unter
der Leitung Wilhelm HAIDINGERS die erste „Geognostische
Uibersichtskarte der Oesterreichischen Monarchie aus den
in die Bibliothek der k.k. Hofkammer im Münz- und Berg-
wesen vorhandenen und von den k.k. Montanistischen
Aemtern eingesendeten Daten“ im Maßstab 1 : 864 000
erstellt. HAIDINGER wurde wenige Jahre später zum ersten
Direktor der 1849 gegründeten k.k. Geologischen Reichs-
anstalt ernannt und veranlasste den Beginn der ersten sys-
tematischen Geologischen Landesaufnahme. Die Ergeb-
nisse jener Kartierungen wurden in handkolorierten, geolo-
gischen Manuskriptkarten im Maßstab 1 : 144 000 doku-

mentiert, die bei Bedarf händisch kopiert wurden. Im Archiv
der Geologischen Bundesanstalt befinden sich mehrere
tausend dieser historischen Karten. Sie betreffen den ges-
amten Bereich der Monarchie und besitzen einen hohen
wissenschaftsgeschichtlichen Wert. Eine dieser ersten
geologischen Karten stellt auch das Gebiet zwischen der
Landeshauptstadt Salzburg und Saalfelden dar (�Tafel
3).

Wie in allen Naturwissenschaften, so ist auch in den Erd-
wissenschaften der wissenschaftliche Fortschritt seit jenen
frühen Tagen der Geologischen Landesaufnahme be-
trächtlich. Die Anwendungsmöglichkeiten und das daraus
resultierende Anforderungsprofil für geologische Spezial-
karten und geologische Übersichtskarten hat sich seit
damals grundlegend verändert. Die Geologische Karte der
Republik Österreich 1 : 50.000 ist heute das zentrale Kar-
tenwerk der Geologischen Bundesanstalt. Sie ist darauf
ausgelegt, den Gesteinsbestand und andere geologische
Gegebenheiten mit hoher Ortsauflösung darzustellen. Die
Karte und die Erläuterungen sollen dem mit den Grundla-
gen der Geologie vertrauten Fachmann eine rasche und
genaue Kenntnis der Geologie eines Gebietes vermitteln
und ihn bei seinen Entscheidungen unterstützen.

Ein großer Teil des Bundeslandes Salzburg ist durch
wissenschaftlich hochwertige Spezialkarten (Blattschnitts-
karten und ergänzende Gebietskarten) abgedeckt (�Tafel
4). Einige weitere Blattschnittskarten lagen zum Zeitpunkt
der Ausgabe der Übersichtskarte im Jahr 2005 als Ma-
nuskriptkarten vor. Diese Spezialkarten zeigen die detail-
lierte Lithologie des Landes. Ihre Ausgabe erstreckte sich
aber über einen Zeitraum von nahezu 60 Jahren. Bedingt
durch den langen Zeitraum ihres Erscheinens, nämlich
mehrere Jahrzehnte, stellten aber oftmals die Parallelisie-
rung der dargestellten Einheiten zwischen den unter-
schiedlichen Spezialkarten und ihre Einbindung in die
moderne lithostratigraphische Nomenklatur und Tektonik
ein gewisses Problem dar.

Die nun vorliegende Übersichtskarte von Salzburg im
maßstab 1 : 200 000 versucht, den aktuellen geologischen
Wissensstand im Zusammenhang mit den Nachbarländern
darzustellen. Die Legende enthält Angaben zur Tektonik,
zur Formationsgliederung (Litho- und Chronostratigraphie)



6

und zur Lithologie. Großflächige ingenieurgeologisch rele-
vante Phänomene und quartäre Sedimentkörper ergänzen
den Inhalt. Die Legende ist streng hierarchisch geordnet.
Die prinzipielle Reihung der geologischen Einheiten wird in
erster Linie durch die Chronostratigraphie und in zweiter
Linie durch die tektonische Hierarchie bestimmt.

Ein wesentliches Ziel der Übersichtskarte ist die wissen-
schaftlich zeitgemäße sowie nomenklatorisch und logisch

konsistente Darstellung der lithostratigraphischen und tek-
tonischen Haupteinheiten. Damit wird die Nutzung von
lagegenaueren Spezialkarten mit regional unterschied-
licher oder veralteter Nomenklatur erleichtert.

*
Verwendete Literatur: BACHL-HOFMANN et al. (1999).
Empfohlene, die historische Entwicklung der geologischen
Karten Salzburgs erläuternde Literatur: SCHRAMM (2007).
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2. Geographischer Überblick
1. G. PESTAL, R. BRAUNSTINGL & E. HEJL.

Das Land Salzburg verdankt seine hervorragende Stellung nicht seiner Fläche oder Einwohnerzahl (es
zählt diesbezüglich zu den kleineren österreichischen Bundesländern), sondern seinem reichen kulturellen
Erbe und seiner wirtschaftlichen Stärke. Auf der E–W-gerichteten Längsachse Österreichs liegt Salzburg
ungefähr in der Mitte, etwa auf halbem Wege zwischen dem Neusiedlersee und dem Bodensee. Die Lage am
Schnittpunkt europäischer Hauptverkehrsadern brachte in der Vergangenheit so manchen Vorteil für den
Handelsstandort, wird aber in neuerer Zeit auch als belastender Faktor für die alpine Umwelt wahrgenommen.
Als Region innerhalb der zentralen Ostalpen besitzt Salzburg viele landschaftliche Besonderheiten, Gebirge
und Flussengen bilden dabei natürliche Grenzen und untergliedern das Land in mehrere geographische Ein-
heiten. Diese räumlichen Gegebenheiten der ursprünglichen Naturlandschaften bildeten die Rahmenbedin-
gungen für die Entwicklung der historisch gewachsenen Gaue, die noch heute die politischen Bezirke des
Landes sind.

Abb. 1.
Pongau – Pinzgau.
Blick über die Dientener Berge und die markante Furche des Salzachtales in die Hohen Tauern mit dem Großvenediger (3666 m), dem höchs-
ten Gipfel Salzburgs. Links der Bildmitte ist der Hundstein 2117 m, einer der markantesten Höhenzüge der Grauwackenzone des Mitterpinz-
gaus, zu sehen. Am rechten Bildrand erkennt man noch den schroffen Südrand des Hochkönigmassivs.
Foto: D. VAN HUSEN (1989).
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Abb. 2.
Lungau – Blick von der Katschberghöhe nach Nordosten zum Hauptkamm der Schladminger Tauern.
Mitte links: Hochgolling (2862m), Mitte rechts: Kasereck (2740m).
Foto: E. HEJL (2006).

Abb. 3.
Lungau – Oberstes Murtal westlich von Schellgaden.
Rechts ist das Gehöft Maierhof zu erkennen, der linke Berggipfel ist das Silbereck (2810 m), mit der Fundstelle von mehreren sensationel-
len Fossilien im Silbereckmarmor des Venediger-Deckensystems (vergl. Legenden-Nr. 197).
Foto: G. PESTAL (2003).

Den südlichsten Landesteil bildet der Lungau, der von
den Hohen Tauern, den Niederen Tauern und den Gurkta-
ler Alpen umschlossen wird. Seine Kerngebiete sind das
Tamsweger Becken, das oberste Murtal bis zur Murenge
westlich vom steirischen Ort Predlitz und die Täler mit den
Zuflüssen des Muroberlaufs. Diese erschließen die Ostab-

dachung der Hohen Tauern, die südlichen Radstädter und
Schladminger Tauern sowie die nördlichen Nockberge.
Folgt man dem natürlichen Verlauf der Tallandschaften, so
wäre der Lungau mit seiner Beckenlage eher an das Murtal
und an die Steiermark anzubinden. Dass er zu Salzburg
gehört, ist historisch begründet. Denn vom Pongauer Kern-



raum aus wurden das oberste Ennsgebiet, dann über den
Radstädter Tauern das oberste Murgebiet dem Territorial-
besitz Salzburgs angegliedert. Dieser reichte bis zum
Beginn des 16. Jahrhunderts über den Katschberg hinweg
sogar bis ins Maltagebiet mit dem zentralen Ort Gmünd,
der heute aber zu Oberkärnten gehört.

Nördlich des Alpenhauptkammes befinden sich der Pon-
gau und der Pinzgau. Der Pinzgau umfasst einerseits die

wichtigen Siedlungs- und Wirtschaftsräume des oberen
Salzachtales von der Tiroler Grenze am Gerlospaß bis zur
Enge von Taxenbach (= Ober- und Mitterpinzgau) und
andererseits, verbunden über die Talwasserscheide nörd-
lich von Zell am See, jene des oberen Saalachgebietes (=
Unterpinzgau). Letztgenanntes erstreckt sich vom Saal-
feldner Zentralraum nach Norden in die Kalkalpen, er-
schließt hier das Steinerne Meer sowie die Leoganger- und
die Loferer Steinberge und hat seine natürlichen Grenzen
am Pass Strub gegen Tirol und in der Enge östlich des
Steinpasses gegen Bayern.

Südlich des Salzachtales befinden sich die Hohen Tau-
ern, die in der Venedigergruppe, der Granatspitzgruppe,
der Glocknergruppe und der Sonnblickgruppe durch eine
hochalpine Topographie mit schroffen Landschaftsformen
gekennzeichnet sind. Die Hohen Tauern werden von meh-
reren N–S-verlaufenden Tälern erschlossen. Das west-
lichste, bereits an die Zillertaler Alpen grenzende Tal ist
das der Krimmler Ache, das östlichste ist das Rauriser Tal.
Dabei bildet der Hauptkamm der Hohen Tauern die natürli-
che Südgrenze des Pinzgaus gegen Südtirol, Osttirol und
Oberkärnten. Mit 3666 m ist der Großvenediger der höch-
ste Gipfel Salzburgs. Rund 130 m höher ist der zwischen
Osttirol und Kärnten gelegene 3798 m hohe Großglockner,
der nicht nur der höchste Berg des gesamten Kartenblat-
tes, sondern ganz Österreichs ist.

Nördlich des Salzachtales von Westen her bis nach Zell
am See erstrecken sich die Ausläufer der Kitzbüheler
Alpen mit ihren von Wäldern und Almwiesen bedeckten
Höhen. Diese sanfteren Landschaftsformen setzen sich
östlich von Zell am See in die Dientener Berge und weiter
bis in den Pongau fort.

9

Abb. 5.
Pinzgau – Kitzlochklamm.
Zeigt die Felsformation des Klammkalks über der Kitzlochklamm am Ausgang des Rauriser Tales. Im Hintergrund ist die Grauwackenzone der
Dientener Berge zu erkennen.
Foto: G. PESTAL (2006).

Abb. 4.
Pinzgau – Blick vom äußeren Kapruner Tal auf den Zeller See, die
Dientener Berge und das Steinerne Meer.
Foto: R. BRAUNSTINGL (2006).
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Abb. 6.
Pinzgau – Bergpanorama aus den mittleren Hohen Tauern im Bereich des oberstes Fuscher Tales von der Piffkarschneid (nahe
der Großglocknerstraße) aus gesehen.
Von links nach rechts sind das Sinwelleck (3261m), Fuscher-Kar-Kopf (3331m), Breitkopf (3154m), Hohe Dock (3348m), Brat-
schenkopf (3401 m), GroßesWiesbachhorn (3564m), Kleines Wiesbachhorn (3283m) und Hoher Tenn (3368m) zu sehen. Im
Hintergund links des Sinwellecks ist noch die Spitze des Großglockners (3797m) zu erkennen.
Foto: G. PESTAL (2007).

�
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Abb. 7.
Pinzgau – Bergpanorama aus den westlichen Hohen Tauern.
In der Bildmitte sind der Großvenediger (3666m) und der Große Geiger (3360m) sowie rechts davon die Dreiherrenspitze
(3499 m) zu erkennen. Die Berge am rechten Bildrand gehören zur Reichenspitzgruppe, die den Grenzkamm zu Tirol und den Zil-
lertaler Alpen bildet. Im Vordergrund rechts befindet sich der Große Rettenstein (2366m), einer der markantesten Berge der Kitz-
büheler Alpen.
Foto: G. PESTAL (2007).

�
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Abb. 9.
Pongau – Blick von Werfenweng nach Westen zum Hochkönig (2941m).
Foto: E. HEJL (2007).

Abb. 8.
Pongau – Tennengebirge bei Parrwerfen,  ein für den Pongau typischer Teil der Salzburger Kalkhochalpen. 
Foto: E. HEJL (2007).
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Der Pongau umfasst einerseits das mittlere Salzachtal
östlich der Enge von Taxenbach mit den Verkehrsknoten-
punkten Schwarzach und Bischofshofen sowie seinem
zentralen Ort St. Johann und erstreckt sich nach N bis zu
den Salzachöfen. So wird der Kalkalpendurchbruch der
Salzach zwischen Hagen- und Tennengebirge beim Paß
Lueg genannt. Des Weiteren umfasst der Pongau das
oberste Gebiet der Enns, die in den Radstädter Tauern
ihren Ursprung hat und über Flachau, Altenmarkt und Rad-

Abb. 10.
Tennengau – Blick vom Gosaukamm über das Becken von Abtenau und die Osterhorngruppe zum Untersberg (Salzburger Hochthron,1853 m).
Foto: D. VAN HUSEN (1989).

Abb. 11.
Tennengau – Blick von Dürrnberg nach Norden zu den Barmsteinen.
Diese markante Felsformation liegt hoch über dem Salzachtal
unmittelbar an der Grenze zu Bayern und bildet eines der land-
schaftlichen Wahrzeichen der Kalkvoralpen des Tennengaues.
Foto: M. BRÜGGEMANN-LEDOLTER (2006).
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der Radstädter Tauern bildet die natürliche Südgrenze des
Pongaus gegen Oberkärnten und den Lungau.

Am nördlichen Ausgang der Salzachöfen verbreitert sich
die Tallandschaft der Salzach. Gemeinsam mit den spät-
glazialen Terrassen bildet die Talaue zwischen Golling und
Hallein den Zentralraum des Tennengaus, der abgesehen
von der Schluchtstrecke des Paß Luegs nur über die Tal-
wasserscheide von St. Martin verkehrstechnisch mit dem
Pongau verbunden ist. Die nördlich von St. Martin gelege-
ne Senke von Annaberg und das Becken von Abtenau bil-
den das zweite Kerngebiet des Tennengaus. Dieses ist
über das untere Lammertal mit dem Salzachtal bei Golling
verbunden. Östlich des Salzachtales und nördlich des
Lammertales befindet sich das Mittelgebirge der Kalkvoral-
pen, das in der Osterhorngruppe weite Gebiete des Ten-
nengaus prägt und sich über seine Grenzen bis in den

stadt der steirischen Grenze beim Mandlingpass zustrebt.
Das Fritztal und die Talwasserscheide bei Eben sowie das
Wagrainer Tal und die Wagrainer Höhe verbinden die bei-
den Kerngebiete, den Salzach- und den Ennspongau.
Nördlich des Ennstales öffnet sich eine Region besonderer
landschaftlicher Schönheit in den sanften Bergen um Filz-
moos am Fuße der Bischofsmütze und des schroffen
Gosaukammes. Mit dieser Landschaft durchaus vergleich-
bar ist auch der Bereich nordwestlich des Salzachtales
zwischen Mühlbach und Dienten am Fuße des Hochkö-
nigs. Das vom Salzachtal nach Süden verlaufende Gast-
einertal und das Großarltal erschließen die Ankogelgruppe
in den nordöstlichen Hohen Tauern mit ihrer hochalpinen
Topographie. Das Kleinarltal und das obere Ennstal mit
seinen südlichen Zuflüssen führen in die nördlichen Rad-
städter Tauern. Der Hauptkamm der Hohen Tauern und

Abb. 12.
Tennengau – Flachgau.
Blick aus dem Salzkammergut über den Attersee und den Mondsee zur Drachenwand und in den Flachgau. In der linken Bildhälfte erkennt
man den schroffen Nordabfall des Schafbergs (1782m) und links der Bildmitte den Gaisberg (1287m). 
Foto: D. VAN HUSEN (1989).
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Abb. 13.
Flachgau – Blick über den Schwarzenberg (1334m) und den Gaisberg (1287 m) nach N zum Wallersee, zum Mattsee und zum Obertrumer-
see. Der langestreckte Höhenzug des Kobernaußer Waldes rechts im Hintergrund liegt bereits in Oberösterreich.
Foto: D. VAN HUSEN (1989).

Flachgau zum Schafberg und zum Gaisberg erstreckt. Der
erstgenannte, an der Grenze zu Oberösterreich gelegene
Aussichtsberg eröffnet einen weiten Blick ins Salzkammer-
gut. Vom Gipfel des Zweitgenannten zeigt sich das Bild der
Landeshauptstadt und ihrer Umgebung, das vom Mönchs-
berg, vom Kapuzinerberg sowie vor allem vom Salzburger
Becken bestimmt wird. Denn bei Anif, kurz vor der Landes-
hauptstadt weitet sich das Salzachtal trichterförmig zum
Salzburger Becken, das bis zur Saalach zu Salzburg ge-
hört und hier den Zentralraum des Flachgaus bildet. Hier
liegen das kulturhistorische Zentrum und der bedeutendste
Wirtschaftsraum des Landes. Nordöstlich des Salzburger
Beckens breitet sich der hügelige, eiszeitlich geformte Teil
des Flachgaus aus, dessen präquartäres Grundgebirge
größtenteils noch zum alpinen Deckengebirge gehört. Nur
der nördlichste Teil des Flachgaus, ab der Linie Oberndorf
– Nußdorf – Grabensee ist bereits Teil der Molassezone

und gehört somit zum Alpenvorland im eigentlichen Sinn
des Wortes. Die in der Flyschzone gelegenen Vorberge der
Kalkalpen erreichen an der östlichen Landesgrenze Höhen
bis knapp über 1000 m (Kolomannsberg, 1114 m), sind an-
sonsten aber deutlich niedriger (Heuberg, 901 m; Hauns-
berg, 835 m). Inmitten der Flyschhügel- und Moränenland-
schaft, schon in Grenznähe zu Oberösterreich, liegt das
Salzburger Seengebiet mit dem Wallersee, Obertrumer
See, Mattsee und Grabensee. Auch einige bedeutende
Siedlungs- und Wirtschaftsräume befinden sich in diesem
Teil des Flachgaus. Manche seiner östlichen Tallandschaf-
ten (z. B. bei Thalgau oder Mattsee) sind hydrographisch
nicht mehr mit der Salzach, sondern mit der Traun oder
dem Inn verbunden.

Verwendete Literatur: SEEFELDNER (1961).
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Abb. 14.
Die Landeshauptstadt und ihre Umgebung.
In der Bildmitte nahe der Salzach sind das historische Stadtzentrum, der Mönchsberg und der Kapuzinerberg zu sehen. Im Bildhintergrund ist
das Bayerische Alpenvorland mit dem Waginger und dem Absdorfer See zu erkennen.
Foto: D. VAN HUSEN (1989).
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3. Die geologische Entwicklungsgeschichte
des Salzburger Alpenraumes – Ein Überblick

1. G. PESTAL, G.W. MANDL, M. LINNER, R. SCHUSTER & D. VAN HUSEN.
Die Gesteine des Bundeslandes Salzburg entstanden im langen Zeitraum von rund 600 Millionen Jahren,

vom jüngsten Präkambrium bis ins Holozän. In dieser Zeit erlebten sie sehr unterschiedliche Entwicklungs-
geschichten. Ihre ursprünglichen Ablagerungs- und Entstehungsbereiche lagen entweder an der Erdoberflä-
che, in seichten Schelfmeeren, in großen Ozeanbecken oder tief in der Erdkruste, ja teilweise sogar im obers-
ten Erdmantel. Nunmehr benachbarte Gesteinseinheiten waren zeitweise auf oft Hunderte von Kilometern
von einander entfernten Kontinenten oder in den dazwischen liegenden Ozeanbecken beheimatet. Platten-
tektonische Prozesse führten zur Schließung von Ozeanen und darauffolgenden Kontinentkollisionen. Dabei
wurden die Gesteine jedes mal verfaltet, übereinandergeschoben und zum Teil in die Erdkruste versenkt. Die
versenkten Gesteine wurden metamorph umgewandelt und manche stiegen durch tektonische Prozesse wie-
der zur Erdoberfläche auf. Es entstanden Hochgebirge und deren Abtragungsprodukte füllten neue Sedi-
mentbecken. Ihr heutiges Aussehen erhielten die Gesteine während der Kreide und des Tertiärs. In diesem
Zeitraum erfolgte jener Gebirgsbildungszyklus, der zur Bildung der Alpen führte. 

Im Folgenden wird die geologische Entwicklungsgeschichte im Lauf der erdgeschichtlichen Perioden
(�Stratigraphische Tabelle auf der vorderen Umschlag-Innenseite) näher beschrieben. An Beispielen wird
aufgezeigt, welche Gesteine das jeweilige geologische Ereignis dokumentieren. Bei den angeführten Bei-
spielen wurde versucht, überwiegend Gebiete und Lokalitäten des Bundeslandes Salzburg zu präsentieren.
Neben dem Gesteinsinventar und den tektonischen Prozessen werden auch noch die eiszeitlichen Verglet-
scherungen und deren Abschmelzphasen einer kurzen einleitenden Betrachtung unterzogen. 

Im nachfolgenden Text werden zahlreiche übergeordnete tektonische Einheiten, Deckensysteme und De-
cken der Kartenlegende genannt. Die Tektonische Übersicht (�Tafel 1) zeigt diese Einheiten und ihre Lage-
beziehungen. Als Blockbild werden die großtektonischen Einheiten in �Tafel 6 dargestellt. Die plattentekto-
nische Situation der Erde vom Beginn des Ordoviziums bis ins Oberkarbon wird in �Tafel 5 in fünf Schritten
dargestellt. Hier finden sich auch vier Abbildungen zur Paläogeographie des alpinen Raumes von der Ober-
trias bis ins Oligozän. Die Darstellung der globalen Situation orientiert sich an STAMPFLI & BOREL (2004), jene
des Alpenraums an KRENMAYR et al. (1999). Schematische Darstellungen der Ostalpen in der Zeit der Abla-
gerung der Augensteine (Oligozän) und im Miozän während der Freilegung des Tauernfensters finden sich
auf �Tafel 2A und �Tafel 2B. Die maximale Vergletscherung während der letzten Eiszeit ist in �Tafel 11
(hintere Umschag-Innenseite) rekonstruiert.

Zur Ablagerung kamen zu dieser Zeit siliziklastische Se-
dimente in Form von Tonsteinen, Sandsteinen und Grau-
wacken, welche uns heute großteils in metamorpher Form
als Phyllite, Glimmerschiefer und Paragneise entgegentre-
ten. Die tektonische Aktivität führte zu intensivem basi-
schem und saurem Magmatismus. Die dabei entstandenen
Vulkanite und Plutonite finden wir heute als Amphibolite
und Orthogneise. 

Präkambrische Metasedimente sind wahrscheinlich am
Aufbau des Subpenninikum des Tauernfensters (Komplex
der Alten Gneise, Storz-Komplex) und einiger Einheiten
des Ostalpinen Kristallins (z.B. Schladminger Gneiskom-

plex, Prijakt-Polinik-Komplex, Bundschuh-Priedröf-Kom-
plex) beteiligt. Metabasite finden sich z.B. in den mittleren
Hohen Tauern südlich von Mittersill als großflächige Am-
phibolitvorkommen. Sie sind aus Basalten und gabbroiden
Gesteinen entstanden, welche vor rund 500 Ma eine ozea-
nische Kruste gebildet haben. Die im Ostalpinen Kristallin
bzw. in der Grauwackenzone zahlreich vorhandenen Am-
phibolite bzw. Metabasite und Ultrabasite (beispielsweise
am Marchbachjoch S Wörgl) zeigen unterschiedliche che-
mische Signaturen, die verschiedene plattentektonische
Positionen für deren Entstehung belegen.

3.1. Präkambrium und Kambrium:
Bildung der ältesten Gesteine Salzburgs

3.2. Ordovozium, Silur und Devon:
Loslösung von Gondwana und Drift gegen Norden

Die ältesten Gesteinseinheiten Salzburgs wurden zwischen dem jüngsten Präkambrium und dem Kambri-
um, also im Zeitraum vor rund 650–488 Millionen Jahren (Ma) gebildet. Die Einheiten der zukünftigen
Ostalpen befanden sich damals in hoher südlicher Breite und wurden während des Cadomischen Ereignisses
(650–600 Ma) an den Rand des Gondwana-Kontinentes angegliedert. Durch weitere Subduktionsprozesse
an diesem aktiven Kontinentalrand kam es zu Dehnungsprozessen und zur Öffnung und Schließung klein-
räumiger ozeanischer Becken (back-arc basins; NEUBAUER, 2002). Die Situation ist wahrscheinlich im
Wesentlichen mit jener im heutigen Ostasien zu vergleichen.

Im Ordovizium und Silur (488–416 Ma) setzte sich das Geschehen zunächst mehr oder weniger kontinuier-
lich fort. Allerdings ist dieser Zeitraum in den Gesteinen der Ostalpen wesentlich besser dokumentiert als
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Die überlieferten Metasedimentabfolgen bestehen größ-
tenteils aus siliziklastischem Material, ab dem oberen
Ordovizium sind aber auch erste karbonatische Ablagerun-
gen bekannt (SCHÖNLAUB, 1979). Das Ordovizium ist durch
besonders intensiven, vor allem sauren und intermediären
Plutonismus gekennzeichnet, während sich die Loslösung
des Hun-Superterranes im Silur durch (alkali-)basaltischen
Vulkanismus ankündigt. 

Gut erhaltene Gesteinsabfolgen aus dieser Zeit sind vor
allem in der Grauwackenzone (beispielsweise die Jau-
sern-, Löhnersbach-, Klingler-Kar- und Schattberg-Forma-
tion) aber auch in der der Innsbrucker Quarzphyllitzone
und der Gurktaler Decke vorhanden. In jener Periode tre-
ten im Ostalpinen Kristallin Gesteinseinheiten mit ver-
gleichbaren Edukten auf, die aber heute in höher meta-
morpher Form (beispielsweise im Wölz-Komplex und im

Rappold-Komplex) vorliegen. Ein Beispiel für quarzreichen
ordovizischen Magmatismus sind die Bundschuh-Ortho-
gneise der Bundschuh-Decke (südlich von St. Margarethen
im Lungau), welche im mittleren Ordovizium (um 470 Ma)
als Granite intrudierten, oder der in der Grauwackenzone
weit verbreitete Blasseneck-Porphyroid. Dieser ordovizi-
sche, dazitische bis rhyolitische Vulkanit tritt in Salzburg
unter anderem nordöstlich von Zell am See im Bereich der
Schwalbenwand auf. Besonders prächtig ist er aber jen-
seits der Landesgrenze zwischen dem Wildseeloder und
der Hohen Salve in der Kitzbüheler Grauwackenzone ent-
wickelt. Im Kontrast dazu bildet der im Silur auftretende
basaltische Magmatismus die Ausgangsgesteine der Me-
tabasit-Gruppe der Stolzalpen-Decke (Teil der Gurktaler
Decke).

3.3. Karbon:
Bildung von Pangäa durch die variszische Kontinentkollision

Das Karbon (359–299 Ma) ist durch die Bildung des Pangäa Superkontinents geprägt. Im untersten Karbon
war die Subduktion des Rheischen Ozeans noch im Gange. Am aktiven Kontinentalrand bildete sich ein mag-
matischer Bogen mit einer Vulkankette, wie wir sie heute z.B. von Indonesien kennen. Schließlich kollidierte
zunächst das Hun-Superterrane und später auch Gondwana mit Laurussia (�Tafel 5). Die Kontinent-Kolli-
sionen führten zur Bildung des Variszischen Gebirges, in welches auch die Krustenstücke der heutigen Ost-
alpen einbezogen waren. Während des Höhepunkts der variszischen Orogenese ereigneten sich großräumi-
ge Deckenüberschiebungen, regionalmetamorphe Überprägungen und großräumige Granitintrusionen. Ab
dem Oberkarbon kam es aber auch schon wieder zum Abbau des Reliefs durch extensionelle Tektonik und
massive Erosion. 

Eklogite, die im Zusammenhang mit der Subduktion des
Rheischen Ozeans vor ca. 360 Ma entstanden sind, ken-
nen wir aus Einheiten des Ostalpinen Kristallins. Metamor-
phisierte Reste von vulkanischen und vulkanoklastischen
Gesteinen des magmatischen Bogens sind uns in der
Habach-Gruppe des Subpenninikums in den Hohen Tau-
ern erhalten. Der ebenfalls zum Subpenninikum gehörige
Draxel-Komplex ist aus klastischen, turbiditischen Sedi-
menten hervorgegangen, die vom Hun-Superterrane in
den Ozean geschüttet wurden. Im Zuge dieses variszi-
schen Ereignisses kam es im Bereich des heutigen Sub-
penninikums der Hohen Tauern zu intensivem Plutonismus
(340–320 Ma), welcher heute in Form der Zentralgneise in
Erscheinung tritt. Die Umgebungsgesteine wurden dabei in
unterschiedlichem Maße migmatisiert und von Gängen
durchschlagen. Auch viele Teile des Ostalpinen Kristallins,

wie z.B. der Bundschuh-Priedröf-, Deferegger oder Schlad-
minger Kristallinkomplex, erfuhren eine mittel- bis hochgra-
dige Metamorphose wobei Granat und Staurolith gebildet
wurden. Andere Einheiten, wie beispielsweise die Grauwa-
ckenzone oder die Gurktaler Decke verblieben in einem
hohen tektonischen Niveau und erlebten keine oder ledig-
lich eine sehr schwache Metamorphose.

Die Abtragung und Einebnung des variszischen Gebir-
ges im Oberkarbon ist in der Stangnock-Formation in der
Gurktaler Decke, Im Dreiländereck zwischen Salzburg,
Kärnten und der Steiermark am 2336 m hohen Königstuhl
dokumentiert. Sie repräsentiert limnisch-fluviatile Ablage-
rungen in einem kleinen, lokal begrenzten, intramontanen
Becken. Diese Ablagerungen liegen heute als Konglomera-
te, pflanzenführende Sandsteine und Tonschiefer vor und
führen auch geringmächtige Kohle- bzw. Anthrazit-Flöze.

jener zuvor. Weiterhin bildeten sie Teile des Gondwana-Kontinents, am Kontinentalrand zum Rheischen
Ozean. Im späten Silur, wurden sie dann als Teil des Hun-Superterranes (Krustenfragmente) von Gondwana
abgespalten, als sich dazwischen der Paläotethys-Ozean zu öffnen begann (� Tafel 5). 

Während des Devons (416–359 Ma) driftete das Hun-Superterrane durch plattentektonische Prozesse an-
getrieben kontinuierlich nordwärts (�Tafel 5). Im Zuge der Nordbewegung gelangten damit auch die Einhei-
ten der heutigen Ostalpen allmählich in niedere geographische Breiten, und die höheren Wassertemperatu-
ren in den äquatornahen, tropischen Meeresbereichen stellten günstige Lebensbedingungen für eine Vielzahl
Karbonat bildender Organismen dar.

Die devonischen Ablagerungen des Ostalpins spiegeln
diese Verhältnisse wider: In Hochzonen des Schelfgebie-
tes wurden Karbonatplattformsedimente abgelagert, wäh-
rend sich die in jener Periode entstandenen Schwellen-
und Beckensedimente als siliziklastische, pelitische und
psammitische Ablagerungen mit unterschiedlichem Karbo-
natgehalt darstellen. Heute liegen die devonen Plattform-
und Riffablagerungen im Ostalpin in unterschiedlich stark
metamorphem Zustand vor. Reste fossiler riffbildender
Organismen sind z.B. aus dem Spielbergdolomit bekannt,
der seine Typlokalität in der Salzburger Grauwackenzone

westlich von Leogang am Spielberghorn hat. Aus der
Gurktaler Decke sind die Marmore der Murauer-Gruppe
zu nennen und als Beispiel für amphibolitfazielle Marmo-
re können die Brettstein-Marmore genannt werden. Vom
basaltischen Magmatismus, der im Devon ozeanische
Inseln entstehen ließ, zeugen etwa die zahlreichen Meta-
basitvorkommen der Grauwackenzone, welche im Gebiet
des oberen Saalachtales nordwestlich von Zell am See
als mächtige Einschaltungen in den siliziklastischen
Metasedimenten der Löhnersbach-Formation auftreten.



Die Landschaft war in dieser Periode durch kahle Berg-
und Hügelzüge mit dazwischen liegenden, wüstenhaften
Schwemmebenen bestimmt. Das Landschaftbild kann man
sich daher ähnlich wie jenes der Arabischen Halbinsel vor-
stellen. Im jüngeren Perm wurden Teile der trockenen Wüs-
tenlandschaft von ersten Ausläufern des Tethys-Meeres
von Südosten her überflutet. Die klimatisch bedingte, hohe
Verdunstungsrate führte zu einem Ansteigen der Salzkon-
zentration in seichten, schlammigen Meeresbereichen und
schließlich mancherorts zur Ausfällung von Salz und Gips.

Die Wüstenablagerungen mit eingeschalteten sauren
Vulkaniten finden wir heute in den Gesteinen der Prebichl-
und Gröden-Formation am Südrand der Kalkalpen, im Alpi-

nen Verrucano der unterostalpinen Decken der Radstädter
Tauern oder der Wustkogel-Formation im Venediger-
Deckensystem der Hohen Tauern. Die Haselgebirgsvor-
kommen aus der Umgebung von Hallein oder des Lam-
mertales zeugen von starker Verdunstung innerhalb seich-
ter Meeresbecken.

Gesteine, die eine temperaturbetonte permische Meta-
morphose erfuhren und die teilweise auch permische Peg-
matite führen, sind im Koralpe-Wölz-Deckensystem anzu-
treffen. Sie finden sich einerseits im Lungau bei Seetal an
der Grenze zur Steiermark (Wölz- und Rappold-Komplex)
oder im Deferegger Gebirge (Michelbach-(Strieden-)Kom-
plex). 
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3.4. Perm und Trias:
Krustendehnung und Entstehung der Karbonatplattformen 

Im Perm (299–251 Ma) befanden sich die heute in den Ostalpen auftretenden Gesteinseinheiten am West-
ende des Paläotethys Ozeans, welcher als große Bucht weit in den Pangäa-Superkontinent hineinreichte
(�Tafel 5). Es herrschte ein transtensives Regime, welches zur Dehnung der Lithosphäre führte (SCHUSTER
& STÜWE, 2008). Im Zuge der Ausdünnung der Lithosphäre kam es zur Bildung basaltischer Schmelzen im
lithosphärischen Mantel. Diese stiegen bis an die Untergrenze der Kruste empor (magmatic underplating) und
verursachten einen stark erhöhten Wärmefluss. Dadurch kam es in der Kruste zu einer temperaturbetonten
Metamorphose und zu intensiver magmatischer Tätigkeit. Die Erdoberfläche wurde dabei im Laufe des Perms
von wenigen hundert Metern Seehöhe bis auf Meeresniveau abgesenkt. Das Gebiet lag nahe dem Äquator
und es herrschten heiße, aride Bedingungen.

In der Trias (251–200 Ma) waren die Einheiten der heutigen Ostalpen weiterhin Teil des Pangäa-Kontinen-
tes und lagen innerhalb des tropischen Klimagürtels der Erde. Die Dehnung am Westende der Tethysbucht
setzte sich mit verminderter Intensität weiter fort, und weite Gebiete sanken, teilweise auch durch thermische
Subsidenz bedingt, immer weiter ab. Dadurch entwickelte sich ein immer weiter gegen Westen in den außer-
alpinen Raum von West- und Nordeuropa ausgreifendes Schelfmeer. In diesen westlich und nordwestlich
gelegenen Bereichen ragten während der gesamten Trias eingeebnete Teile des variszischen Gebirges als
große Inseln aus dem Wasser (�Tafel 5).

In der Untertrias waren größere Bereiche des Ostalpins
und des Subpenninikums noch terrestrisch. Flusssysteme
lagerten Quarzgerölle und Sande in weiten Tälern ab oder
transportierten diese klastischen Sedimente in die Rand-
becken des Tethys Ozeans. Durch die immer weiter aus-
greifende Überflutung setzte der klastische Eintrag im Ost-
alpin schließlich aus und in den flachen Randbecken, wel-
che durch eine eingeschränkte Wasserzirkulation charak-
terisiert waren, kam es zur Ablagerung von Kalkschläm-
men mit organischem Material, in denen zum Teil auch
Gips ausgefällt wurde. Am Beginn der Mitteltrias verbes-
serte sich der Wasseraustausch der Randbecken mit den
tiefen Bereichen des Tethys Ozeans zusehends (MANDL,
2000). Das Ostalpin war Teil eines lichtdurchfluteten, tro-
pisch warmen Schelfmeeres, dessen Rand von nährstoff-
reichen Tiefenwässern aus dem Ozean umspült wurde.
Dieser neue Lebensraum wurde durch kalkabscheidende
Organismen wie Algen, Schwämme und Korallen besie-
delt. Diese bauten Riffe und gegen das Festland zu bilde-
ten sich weite Lagunen mit Algenmatten. Am Beginn der
Obertrias kam es zu einer weltweiten Absenkung des Mee-
resspiegels und damit verbunden zu einem verstärkten
Eintrag klastischen Materials. In den landnäheren Gebie-
ten des Schelfbereiches bildete sich Sandstein, Dolomit,
Rauwacke und Gips. Diese Entwicklung wird als „Keuper“
bezeichnet und sie reichte bis ins Subpenninikum der
Hohen Tauern. Daran grenzten breite Lagunen an, die
gegen den Ozean durch langgstreckte Riffgürtel begrenzt
waren (HAAS et al., 1994). Vor den Riffen, in Wassertiefen
von wenigen 100 Metern, sammelte sich der feinste Kalk-
schlamm, das Ausgangsmaterial für die fossilreichen Hall-
stätter Kalke mit ihren berühmten Ammoniten. An den Bil-
dungsraum der Hallstätter Kalke schloss der Kontinental-
abhang an. Mit zunehmender Wassertiefe wurden hier kie-

selige Sedimente gebildet. Stellenweise lagerten sie wohl
direkt auf ozeanischer Kruste des Tethys-Ozeans auf. Die-
ser Teil des Ablagerungsraumes (das sogenannte Meliati-
kum) sollte während der späteren Gebirgsbildung weitge-
hend in der Tiefe verloren gehen. Aus den Kalkalpen ken-
nen wir daher nur spärliche Reste dieser Gesteine ganz im
Osten, im niederösterreichischen Schneeberg-Gebiet. Sie
sind aber beispielweise in den Karpaten und in den Ophio-
lithdecken der Dinariden weit verbreitet. Die enorme Kalk-
produktion der Meeresorganismen hielt während der ge-
samten Trias mit der Subsidenz des Untergrundes schritt.
So wurden mehr als 3000 m mächtige Karbonatplattform-
sedimente gebildet. Die triassischen Karbonatplattformen
des Ostalpins kann man sich ähnlich vorstellen wie jene
der Karibik oder des Großen Barriere-Riffs vor der Ostküs-
te Australiens. 

Sowohl fluviatile als auch marine, klastische Sedimente
der Untertrias sind in den Ostalpen überliefert. Die fluviati-
len Ablagerungen werden in den Radstädter Tauern als
Lantschfeldquarzit und in den Nördlichen Kalkalpen als
Alpiner Buntsandstein bezeichnet. Die Werfen-Formation,
welche am Südrand der Nördlichen Kalkalpen, z.B. im Pon-
gau weit verbreitet ist, wurde in marinem Milieu abgelagert.
Darüber folgen die mitteltriassischen Ablagerungen der
Randbecken. Sie werden durch die Reichenhall- und die
Gutenstein-Formation repräsentiert. Mächtige Karbonat-
plattformen der Mitteltrias (Wetterstein-Formation) bilden
die Basis der Gebirgsstöcke der Kalkhochalpen des Pinz-
gaus und des Pongaus. Die Karbonatgesteine der mittleren
Trias beschränken sich im Bereich des Bundeslandes
Salzburg nicht alleine auf die klassischen Vorkommen in
den Nördlichen Kalkalpen, sie sind auch aus dem Unter-
ostalpin der Radstädter Tauern und der Nößlach-Wand
zwischen Krimml und dem Gerlospass sowie in stärker



metamorpher Form aus der unteren Seidlwinkl-Formation
im Subpenninikum der Hohen Tauern bekannt geworden.
Obertriassische Gesteine in „Keuper“-Fazies finden sich in
der oberen Seidlwinkl-Formation und der Piffkar-Formation
im Subpenninikum der Hohen Tauern. In den Lagunen der
Karbonatplattformen wurde der Hauptdolomit und der ge-
bankte Dachsteinkalk im Gezeitenbereich gebildet. Letzte-
res Gestein prägt heute maßgeblich das Landschaftsbild
der Salzburger Kalkalpen in den verkarsteten Hochflächen

der Leoganger Steinberge, des Steinernen Meeres, des
Hagen- und Tennengebirges und des Göllmassives. Die
Dachsteinriffkalke beispielsweise des Hochkönigs und des
Gosaukammes stellen Reste des Riffgürtels dar. Der Ober-
räthriffkalk und die fossilreiche Kössen-Formation, welche
in seichten Becken um die Riffe entstand, bilden den Ab-
schluss der kalkalpinen Triasentwicklung. In besonders
schöner Weise ist dies auf der Steinplatte im Grenzbereich
zwischen Salzburg und Tirol zu studieren.
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3.5. Jura:
Bildung des Penninischen Ozeanbeckens
und der Juvavischen Decken der Nördlichen Kalkalpen

Im Jura (200–146 Ma) begann der Zerfall des Pangäa-Superkontinents, der über 160 Ma das Antlitz der
Erde bestimmt hatte. Nachdem es schon ab dem unteren Jura entlang der späteren Trennungsfugen zu ini-
tialen tektonischen Bewegungen gekommen war, öffnete sich im mittleren Jura zwischen dem zukünftigen
Westafrika und dem zukünftigen südlichen Nordamerika das neue Ozeanbecken des zentralen Atlantiks. Die-
ser endete vorerst westlich von Spanien, fand aber, an gewaltigen (Transform-)Störungen zwischen Spanien
und dem nordwestlichen Afrika, weit gegen Osten versetzt, gleichsam eine Fortsetzung im Penninischen
Ozeanbecken (Alpine Tethys) des alpinen Raumes. Der Penninische Ozean bildete sich zwischen dem
zukünftigen Europa und dem „Apulischen Sporn Afrikas“ (�Tafel 5). An einer gegen Apulia einfallenden Stö-
rung kam es zur Bildung eines „Rifts“, das heißt zu einem durch Dehnung und Absenkung gebildeten Graben
in der kontinentalen Erdkruste. In der Folge wurden Teile des subkontinentalen lithosphärischen Mantels von
Apulia gleichsam „herausgezogen“ (exhumiert) und bildeten, ab etwa 165 Ma, den ersten Boden des neu ent-
standenen Ozeanbeckens (MANATSCHAL et al., 2002). Durch die Ausdünnung der Lithosphäre kam es zur
Druckentlastung im unterlagernden asthenosphärischen Mantel und es bildeten sich basaltische Schmelzen
(in rund 75 km Tiefe wurden 10–15 % des Mantels aufgeschmolzen). Diese Schmelzen stiegen auf und ab ca.
160 Ma war ein mittelozeanischer Rücken vorhanden, an dem ozeanische Kruste gebildet wurde. Dadurch
verbreiterte sich das Ozeanbecken kontinuierlich und Apulia wanderte mit wenigen Zentimetern pro Jahr
gegen Osten. Die westliche Begrenzung des Penninischen Ozeans war der Europäische Kontinent mit dem
Helvetischen Schelf, zu dem auch das heutige Subpenninikum der Hohen Tauern gehörte. Dem Helvetischen
Schelf stand östlich des Ozeanbeckens der Apulische Schelf gegenüber. Teil davon war das Ostalpin, wel-
ches die nördlichsten Ausläufer des Apulischen Sporns von Afrika bildete. Das Ostalpin war somit eine
schmale Kontinentbrücke zwischen dem Penninischen- und dem Tethys-Ozean welcher im Südosten von
Apulia lag. Das ostwärts Wandern von Afrika und seinem weit nach Norden ragenden Apulischen Sporn führ-
te zu einer allmählichen Einengung der westlichen Tethys. Ab ca. 170 Ma kam es zu südostgerichteten, intra-
ozeanischen Subduktionsprozessen und danach zur Obduktion von Ophiolithdecken aus dem Bereich des
Tethys-Ozeans auf den östlichen Kontinentalrand von Apulia. Die Obduktionsprozesse endeten noch im Obe-
ren Jura um ca. 150 Ma. Vermutlich wurde das Ostalpin im obersten Jura von Apulia abgetrennt und an einer
transpressiven Zone durch Seitenverschiebungen, relativ zu Apulia, gegen Westen bewegt. 

Die ab dem Beginn des Jura einsetzenden tektonischen
Prozesse sind im heutigen Ostalpin gut nachzuvollziehen.
Zunächst versanken die Karbonatplattformen und es ent-
stand ein gegliedertes submarines Relief. Auf Hochzonen
zwischen Störungen (Horsten) bildeten sich maximal eini-
ge Zehnermeter mächtige, bunte Schwellenkalke, an
Abschiebungen entstanden Brekzien und in Becken wur-
den tonig-kieselige Kalkschlämme abgelagert. Im Zuge der
initialen Öffnung des Ozeanbeckens verstärkte sich die
tekonische Unruhe noch und das Unterostalpin, welches
ab diesem Zeitpunkt den Kontinentalrand Apulias zum
Penninischen Ozean bildete, wurde durch weitere Abschie-
bungen stark fragmentiert. Das gesamte Ostalpin sank
während des mittleren Jura weiter ab, sodass die größte
Meerstiefe am Beginn des Oberjura erreicht wurde. Über
weite Bereiche kamen nur noch kalkfreie Beckensedimen-
te (Radiolarite) zur Ablagerung, ebenso wie auf der ozea-
nischen Kruste des angrenzenden ozeanischen Beckens.
Etwas anders verlief die Entwicklung am Europäischen
Kontinentalrand. Hier kam es anfänglich zu Hebungen,
welche dazu führten, dass Teile des heutigen Subpennini-
kums flache Inseln im Bereich des helvetischen Schelfs bil-
deten. Dadurch wurden die permotriassischen Ablagerun-
gen lokal bis auf den Kristallinsockel erodiert. An den Küs-

ten bildeten sich Kohle führende Ablagerungen und in den
umgebenden flachen Meeresbereichen entstanden tonig-
sandige Sedimente. Auch der Helvetische Schelf wurde im
mittleren Jura abgesenkt und so wurden die vormaligen
Inseln im Oberjura überflutet und Karbonatgesteine kamen
auf ihnen zur Ablagerung. Im oberen Jura kam es aber
auch in den zum Tethys-Ozean hin ausgerichteten Teilen
des Ostalpins zu intensiver tektonischer Aktivität. Nach-
dem zunächst Ophiolithdecken aus dem Bereich des
Tethys-Ozeans auf den Kontinentalrand obduziert worden
waren, wurden im Oxfordium (ca. 160 Ma) die Juvavischen
Decken mobilisiert (GAWLICK & FRISCH, 2003). Diese um-
fassen den ehemaligen Ablagerungsraum der Hallstätter
Kalke sowie Teile des triassischen Riffgürtels. Sie wurden
im Niveau der permischen Salze, Gipse und Tongesteine
abgeschert und zur Zeit der Sedimentation der Radiolarite
auf das zukünftige Tirolikum aufgeschoben. Dabei zerbra-
chen die Juvavischen Deckenkörper und bildeten neben
den einzelnen Decken einen chaotischen Schollenteppich.
Auf den höchsten dieser oft berggroßen Schollen began-
nen sich im obersten Jura (ab ca. 155 Ma) erneut Riffe
anzusiedeln, die dazwischenliegende submarine Schollen-
landschaft wurde allmählich wieder unter großen Mengen
pelagischer Kalkschlämme begraben.



Aus der Phase der Öffnung des Penninischen Ozeans im
Unterjura sind uns im Bereich des Kartenblattes folgende
Gesteine erhalten: Vom Ostalpinen Kontinentalrand ken-
nen wir unterjurassische Schwellenkalke, einerseits in
Form von spätigem (Hierlatz-)Crinoidenkalk, andererseits
als prächtigen roten (Adneter) Ammonitenkalk, der als
begehrtes Dekorgestein viele Bauwerke Salzburgs ziert.
Brekzienbildungen wie der Adneter „Scheck“ oder die sub-
marinen Rutschungen in der Glasenbachklamm sind Aus-
druck der tektonischen Aktivität. Ein Sediment, das die Zer-
stückelung des unterostalpinen Kontinentalrandes doku-
mentiert ist z.B. die Türkenkogel-Formation der Radstädter
Tauern. Diese wird von groben Brekzien aufgebaut, die als
submarine Schutthalden am Fuße einer steilen Bruchstaf-
feln entstanden sind. Schichtglieder, die die kalkalpine
Tiefwasserentwicklung des Oberen Juras repräsentieren
sind beispielsweise die Strubberg-Formation und die Ruh-
polding-Formation, die unter anderem aus Radiolariten,
Kieselkalken und manganführenden Mergeln bestehen.
Ihre Typlokalitäten befinden sich am N-Rand des Tennen-
gebirges bei Strubberg westlich von Abtenau und nahe
Ruhpolding in Bayern. In den Radstädter Tauern bilden die
metamorphen Radiolarite Bänderquarzite, die beispiels-
weise im Fuchsseegebiet westlich von Tweng aufgeschlos-
sen sind. Zeugnisse für das Geschehen am Rand zum
Tethys Ozean finden wir in den Juvavischen Schollen des
Hallein-Berchtesgadener Raumes und des Lammertales

der Salzburger Kalkalpen. Die Riffkalke des obersten Jura
werden Plassenkalk genannt. Sie kommen am Untersberg
und in der Umgebung von Lofer vor, die zeitgleichen pela-
gischen Kalkschlämme, welche die submarine Schollen-
landschaft versiegeln, heißen Oberalm-Formation und sind
beispielsweise in der Osterhorngruppe weit verbreitet.

Reste des jurassischen Anteils des Penninischen Oze-
ans sind in der Matreier Zone der Oberen Penninischen
Decken vorhanden. In der Umgebung von Kals (Ganotzalm
– Blauspitze) sieht man einen metamorph überprägten
Kontakt von serpentinisierten Mantelresten zu Ophikarbo-
naten und oberjurassischem Radiolarit. Große Teile des
ehemaligen Helvetischen Schelfs liegen heute mehrere
Kilometer tief unter der Molassezone bzw. unter den Ostal-
pinen und Penninischen Decken begraben. Im Subpennini-
kum des Tauernfensters treten sie aber in metamorpher
Form auf. Die ehemals kohleführenden Sedimente der
Küstenablagerungen des Helvetischen Schelfs treten uns
hier als Graphit führende Quarzite und graphitische Chlori-
toidschiefer entgegen und werden als Schwarzkopf-For-
mation bezeichnet. Beispiele für die oberjurassischen Kar-
bonate dieses ehemaligen Schelfbereiches sind z.B. die
Silbereckmarmore. Bemerkenswert sind Korallenfunde
und ein sensationeller Ammonitenfund aus dem Silbereck-
marmor südlich von Rotgülden (Lungau). Sie belegen das
Oberjura Alter zumindest eines Teiles dieser metamorphen
Sedimentgesteine.
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3.6. Unterkreide:
Beginn der Eoalpidischen Gebirgsbildung

Während der Unterkreide (146–100 Ma) schritt die Fragmentierung Pangäas weiter fort. Der Südatlantik
entstand und die Öffnung des Nordatlantiks begann sich abzuzeichnen. Der Valais-Ozean, ein Ast des Pen-
ninischen Ozeans, entwickelte sich zwischen dem Iberia-Brian çonnais-Mikrokontinent und der Europäischen
Platte, und auch der Apulische Sporn wurde durch das entstehende östliche Mittelmeer von Afrika getrennt.
Seit dieser Zeit bewegt sich Apulia mit einigen Millimetern pro Jahr gegen Norden wobei es auch eine leichte
Rotation gegen den Uhrzeigersinn vollführt. Diese Bewegungen sind letztendlich für die Bildung des Alpinen
Orogens in Zentraleuropa verantwortlich. In der Unterkreide entstand dabei zunächst eine intrakontinentale
Subduktionszone innerhalb des Ostalpins, an welcher nordwestlich gelegene Teile des Ostalpins gegen Süd-
osten unter die Hauptmasse der Apulischen Platte subduziert wurden. 

In der Unterkreide verbreiterte sich der Penninische
Ozean durch die anhaltende Produktion neuer ozeanischer
Kruste. Im Ozeanbecken wurden bedeutende Mengen von
feinkörnigen tonigen, mergeligen und kalkigen Sedimenten
abgelagert. Diese bedeckten nicht nur die ozeanische
Kruste selbst, sondern auch den im Nordwesten angren-
zenden helvetischen Schelf, im Bereich des heutigen Sub-
penninikums. Die Bildung der zukünftigen Alpen begann,
wie oben bereits erwähnt, ebenfalls in der Unterkreide (um
ca. 135 Ma) und manifestiert sich in ersten Verkürzungen
an einer intrakontinentalen Subduktionszone innerhalb des
Ostalpins (FROITZHEIM et al., 2008). Die Subduktionszone
setzte wahrscheinlich an der im oberen Jura angelegten
transpressiven Zone an. Südöstlich dieser eoalpidischen
Sutur bildeten das heutige Drauzug-Gurktal- und Ötztal-
Bundschuh-Deckensystem sowie das heutige Südalpin die
tektonische Oberplatte, während der übrige Teil des Ostal-
pins die Unterplatte darstellte. Den unmittelbar an der
Suturzone gelegenen Teil der Unterplatte bildeten folgen-
de der heutigen Einheiten: Das Tirolische Deckensystem
inklusive dem auflagernden Juvavikum, die Norische De-
cke der Grauwackenzone, das Koralpe-Wölz-Deckensys-
tem sowie dessen Unterkruste und lithosphärischer Man-
tel. Im Zuge der initialen Verkürzung wurden die frontalen
Teile der Oberplatte deformiert und von der Unterplatte
wurde ein erster eoalpidischer Orogenkeil abgeschert. Die-

ser Orogenkeil setzte an der Suturzone in einigen Kilome-
tern Tiefe innerhalb paläozoischer Gesteine an und hob
gegen Nordwesten aus. Er bestand aus der Norischen
Decke, dem damit verbundenen Tirolischen Deckensystem
sowie dem auflagernden Juvavischen Deckensystem
(�Tafel 8). Dieser wurde gegen Nordwesten zunächst auf
externere Teile des Tirolikums und in weiterer Folge auf
das zukünftige Bajuvarikum überschoben (FAUPL & WAG-
REICH, 2000). An der Stirn der wandernden Decken bilde-
ten sich jeweils ein Sedimentationsraum, in den grobklasti-
sches Material geschüttet wurde, während weiter entfernt
von der Zone der aktiven Deformation weiterhin feinkörni-
ge, mergelige Sedimente zur Abgelagerung kamen. Die
übrige Lithosphäre der Unterplatte begann hingegen nach
Südosten abzutauchen. Durch den fortdauernden Subduk-
tionsprozess verlagerte sich die Orogenfront immer weiter
gegen Nordwesten und immer mehr Kruste wurde in den
Orogenkeil einbezogen. Es ist nicht genau bekannt, ab
wann sich die Subduktionszone an den Kontinentalrand
des Ostalpins verlegte und erstmals ozeanische Litho-
sphäre des Penninikums in die Subduktionszone eintrat.
Die Umgestaltung des Kontinentalrandes erfolgte bereits
ab der obersten Unterkreide (ca. 105 Ma) eine tatsächliche
Subduktion und die Bildung eines Akkretionskeiles erfolgte
aber möglicherweise erst ab dem Beginn der Oberkreide
(ca. 100 Ma). 



Reste der in der Unterkreide gebildeten ozeanischen
Kruste des Penninischen Ozeans sowie darauf abgelager-
te feinkörnige Sedimente finden wir heute in der Bünder-
schiefer-Gruppe im Glockner-Deckensystem der Hohen
Tauern. Nach einer zum Teil mehrphasigen metamorphen
Überprägung, liegen die Gesteine heute als Prasinite und
Kalkglimmerschiefer vor. Jene Sedimente, die auf dem
angrenzenden Helvetischen Schelf abgelagert worden
waren, finden sich heute in den Subpenninischen Decken
und werden als Brennkogel-Formation bezeichnet. Syntek-

tonische Sedimente, die mit der Deckenbildung innerhalb
des Ostalpins in Zusammenhang stehen, sind beispiel-
weise die Rossfeld- und Losenstein-Formation. Es handelt
sich jeweils um mächtige Abfolgen aus Konglomeraten,
Sandsteinen und Mergeln. Die Rossfeld-Formation stammt
aus der mittleren Unterkreide und ist beispielsweise im
Tennengau weit verbreitet. Die Losenstein-Formation wur-
de in der oberen Unterkreide abgelagert und tritt im Flach-
gau im Stirnbereich der Nördlichen Kalkalpen auf.
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3.7. Oberkreide:
Beginn der Subduktion des Penninischen Ozeans

Zu Beginn der Oberkreide (100– 65 Ma) wurde im Penninischen Ozean zwar noch ozeanische Kruste gebil-
det, nachdem aber die Penninische Lithosphäre zu dieser Zeit bereits in die Subduktionszone eingetreten
war, erfolgte im Laufe der folgenden Jahrmillionen die allmähliche Annäherung der Apulischen und der Euro-
päische Platte (�Tafel 5). Im Penninischen Ozeanbecken wurden mächtige Flyschgesteine abgelaget. Diese
entstanden dadurch, dass in regelmäßigen Abständen sandig-tonige Sedimente vom ostalpinen und auch
vom helvetischen Kontinentalabhang abglitten und als Suspensionsströme submariner Sedimentlawinen in
das Becken gelangten. Auslösender Mechanismus waren zumeist Erdbeben, die mit den deckentektonischen
Prozessen in Zusammenhang standen. Im Zuge der Subduktion wurden die Flyschgesteine teilweise von der
abtauchenden ozeanischen Lithosphäre abgeschert und bildeten einen Akkretionskeil im Bereich der Sutur-
zone. Möglicherweise wurden Teile davon bis über den Meeresspiegel hochgepresst und bildeten so eine
Inselkette.

Durch den seit der frühren Unterkreide kontinuierlich
innerhalb des Ostalpins ablaufenden Subduktionsprozess
waren die frontalen Teile der subduzierten Lithosphären-
platte mit dem heutigen Koralpe-Wölz-Deckensystem als
krustalem Anteil in immer größere Tiefe, und damit unter
immer höhere Druck- und Temperaturbedingungen gera-
ten. Das führte zur Metamorphose und zur Änderung der
rheologischen Eigenschaften, besonders in den spezifisch
leichten, durch wasserhältige Minerale (Glimmer, Amphi-
bol) charakterisierten, oberkrustalen Anteilen der subdu-
zierten Platte. Aus vormals klastischen Sedimenten mit
basaltischen Einlagerungen wurden dabei Granatglimmer-
schiefer und Paragneise mit Amphibolitlagen. Bereits prä-
alpidisch metamorphes Kristallin erhielt eine Überprägung
die sich durch die Ausbildung einer jüngeren Mineralgene-
ration äußert. In der frühen Oberkreide (ca. 95–90 Ma)
(THÖNI, 2006) gelangten die frontalen Anteile der Litho-
sphärenplatte schließlich in eine Tiefe von etwa 60 km. Bei
Bedingungen von über 600°C und bis zu 20 kbar wurden
die Amphibolite zu Eklogiten und die mechanische Festig-
keit der Paragesteine war so weit herabgesetzt, dass sich
diese von ihrer Unterkruste und dem lithosphärischen Man-
tel lösten. Bedingt durch ihre geringere Dichte stiegen die
zähplastischen Gesteine als Extrusionskeil auf.

Der west- bis nordostgerichtete Aufstieg vollzog sich
zwischen den Deckensystemen der Oberplatte im Hangen-
den (= heutiges Drauzug-Gurktal- und Ötztal-Bundschuh-
Deckensystem) und dem bereits seit längerem in die Sub-
duktion eingetretenen, zukünftigen Schladming-(Silvretta-)
Seckau-Deckensystem im Liegenden. Der Extrusionskeil,
repräsentiert durch das Koralpe-Wölz-Deckensystem,
zeigt eine charakteristische Metamorphosezonierung, bei
der die höchstmetamorphen Einheiten mit den Eklogiten im
Zentrum auftreten und die Metamorphose gegen die Be-
grenzungen hin abnimmt. Der liegende Teil des Koralpe-
Wölz-Deckensystems zeigt demnach eine inverse (gegen
das tektonisch Hangende hin zunehmende) Metamorpho-
sezonierung und gegen Westen bis Nordosten gerichtete,
überschiebende Strukturen. Der hangende Anteil ist hinge-
gen durch südostgerichtete, abschiebende Strukturen cha-
rakterisiert. Der Aufstieg der Einheiten des Koralpe-Wölz-
Deckensystems bis in etwa 20 km unter der Oberfläche

vollzog sich sehr rasch, sodass die Gesteine durch Meta-
morphosepfade mit einer Druckentlastung und einer dar-
auffolgende Abkühlung gekennzeichnet sind. Die Abküh-
lung unter 300°C erfolgte zwischen 80 und 70 Ma. Im wei-
terer Folge wurde auch das Schladming-Seckau-Decken-
system von der Lithosphärenplatte abgeschert und in den
Orogenkeil mit einbezogen. Dessen frontale Teile erfuhren
eine Stirneinrollung, sodass die tiefste Decke heute zum
Teil invers liegt. 

Die dramatischen Veränderungen, welche sich in der
Oberkreide in der Tiefe vollzogen, hatten selbstverständ-
lich auch in den hohen Krustenniveaus ihre Auswirkungen:
Die vor dem Extrusionskeil liegenden Einheiten (Norische
Decke, Tirolisches und Juvavisches Deckensystem) wur-
den weiter gegen Nordwesten bewegt. Weitere Einheiten
(tiefere Decken der Grauwackenzone, Bajuvarisches
Deckensystem) wurden dabei in den Orogenkeil inkludiert
und dieser wurde über das zukünftige Schladming-Seckau-
Deckensystem bewegt, welches zu dieser Zeit noch mit der
weiter abtauchenden Lithosphärenplatte verbunden war.
Die Deckensysteme der tektonischen Oberplatte wurden
hingegen von der südostgerichteten, extensionellen Tekto-
nik erfasst.

Die Landschaft des Ostalpins zur Zeit der frühen Ober-
kreide war geprägt durch ein relativ flaches Meer, aus dem
sich mehrere Inselketten erhoben, ähnlich wie die heutige
Küste von Kroatien. In dieser reich gegliederten Land-
schaft wurden die Sedimente der Unteren Gosau-Subgrup-
pe (ca. 90–80 Ma) abgelagert. Kleinräumig entstanden
Fluss- und Wildbachablagerungen, Kohle bildete sich an
stehenden Gewässern, an der Küste entstanden Deltase-
dimente und kleine Riffkörper sowie sandig-tonige Meeres-
ablagerungen aus unterschiedlicher Wassertiefe. Nach
einer kurzen Umstellungsphase folgte im Bereich der heu-
tigen Kalkalpen die Sedimentation der Oberen Gosau-Sub-
gruppe (ab ca. 80 Ma). Deren turbiditische Tiefwassersedi-
mente belegen ein rasches Absinken des Untergrundes
und zeigen Ähnlichkeiten zu den Ablagerungen des
angrenzenden Penninischen Sedimentationsraumes. Die
rasche Absenkung könnte mit der Platznahme der kalkalpi-
nen Deckensysteme auf dem Akkretionskeil am Rand des
Penninischen Ozeanbeckens zusammenhängen.



Oberkretazische flyschoide Sedimente aus dem Pennini-
schen Ozeanbecken finden sich in Salzburg möglicher-
weise innerhalb des Tauernfensters. LEMOINE (2003) hält
es nämlich für sehr wahrscheinlich, dass neben höherer
Unterkreide auch Oberkreide am Aufbau der Bündner-
schiefer-Gruppe des Tauernfensters beteiligt ist. Biostrati-
graphisch durch Nannofossilien eingestufte Gesteinsein-
heiten treten in der Rhenodanubischen Flyschzone (Rei-
selsberg-, Perneck- und Seisenburg-Formation) im Flach-
gau auf. Ostalpine Kristallineinheiten, die eine eoalpidi-
sche Metamorphose erlebt haben, sind im östlichen Lun-
gau und in den angrenzenden Teilen der Obersteiermark
weit verbreitet. Sie bauen aber auch die in Oberkärnten
und Osttirol gelegene Gebiete südlich des Tauernfensters
auf. Die Schladminger Tauern bestehen aus mehreren
Decken des Schladming-Seckauer-Deckensystems. Sie
werden im Lungau von den Granatglimmerschiefern des
Radenthein-Komplex, welcher dem Koralpe-Wölz-Decken-
systems angehört, überlagert. Einheiten des Koralpe-
Wölz-Deckensystem, die eoalpidische Eklogite führen,
sind in Salzburg nicht vorhanden, spektakulär sind aber die
Aufschlüsse im Bereich der Prijakte in der Schobergruppe.
Decken der eoalpidischen Oberplatte, welche dem Ötztal-
Bundschuh- und Drauzug-Gurktal-Deckensystem angehö-
ren, reichen von Südosten bis in den Lungau. Sedimentge-

steine der Unteren Gosau-Subgruppe finden sich heute im
Bereich der Landeshauptstadt (z.B. zwischen Aigen und
Glasenbach), im Einzugsgebiet des Russbaches (Paß
Gschütt) und im Ischltal. Entsprechend der kleinräumigen
Meer/Festland-Verteilung zeigen diese Sedimente sehr
unterschiedliche Ausbildung, sie sind aber im Allgemein
reich an Fossilien. Je nach Fazies finden sich Schnecken
(„Actaeonellen“), Korallen oder Riffe bildende Muscheln
(„Rudisten“). Von wirtschaftlicher Bedeutung ist der
Untersberger Marmor, der aus zusammengeschwemmten
Kalkschalen verschiedenster Meerestiere entstand und als
Dekorgestein Eingang in zahlreiche bekannte Bauwerke
Salzburgs fand (z.B. die Domfassade, der Residenzbrun-
nen und das Stiegenhaus im Schloss Mirabell). Kohlebil-
dungen sind von der Neualm bei Russbach bekannt. Turbi-
ditische Tiefwassersedimente der Oberen Gosau-Sub-
gruppe sind im Bereich der Hornspitze südlich von Ruß-
bach an der Landesgrenze zu Oberösterreich in prächtigen
Aufschlüssen vorhanden. Dort befindet sich im Elendgra-
ben auch eine der weltweit wenigen Stellen, wo Gesteine
aus dem Grenzbereich zwischen Kreide- und Tertiärzeit an
der Erdoberfläche zugänglich sind und die geochemisch-
mineralogische Spur des Meteoriteneinschlages nachzu-
weisen ist, welcher damals zu einem globalen Massenster-
ben geführt hat.
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3.8. Paläogen:
Schließung des Penninischen Ozeans

Im Zuge des Paläogens (65–23 Ma) erfolgte die Schließung des Penninischen Ozeans und die darauf fol-
gende Kontinentkollision, bei welcher der Südrand der europäischen Kontinentalplatte unter den Ostalpinen
(eoalpidisch gebildeten) Orogenkeil subduziert wurde. Genauer betrachtet vollzog sich diese Entwicklung wie
folgt: Im frühen Paläogen wurde weiterhin Penninische Lithosphäre (lithosphärischer Mantel, ozeanische Krus-
te und darauf abgelagerten Sedimente) unter den Ostalpinen Orogenkeil subduziert. Lediglich kleine Anteile
wurden im Akkretionskeil und im Liegenden des ostalpinen Orogenkeiles angelagert und somit vor der Ver-
schluckung in die Tiefe bewahrt. Die Geometrie der Subduktionszone änderte sich in dieser Zeit wenig und es
herrschten relativ stabile Bedingungen, jedenfalls im Vergleich mit der Kreidezeit. Das änderte sich allerdings,
als um etwa 50 Ma der Penninische Ozean weitestgehend geschlossen war und mit dem Helvetischen Schelf-
rand Europas erneut dicke kontinentale Lithosphäre in die Subduktionszone geriet. Ab diesem Zeitpunkt wurde
der Orogenkeil, bestehend aus den Ostalpinen und Penninischen Decken, auf den Helvetischen Schelf der
Europäischen Platte aufgeschoben.

Im Zuge dieser tektonischen Ereignisse wurden einer-
seits Späne der ostalpinen kontinentalen Kruste (das heu-
tige Unterostalpin), sowie Teile des Akkretionskeiles, zwi-
schen dem Orogenkeil und der abtauchenden Pennini-
schen Lithosphäre ein gutes Stück weit in den Subduk-
tionskanal mitgenommen und erhielten dabei eine druck-
betonte Metamorphose, welche je nach erreichter Tiefe
unterschiedlich stark ausfiel. Andererseits wurden Sedi-
mente vom Helvetischen Schelf (die heutigen Ultrahelveti-
schen- bzw. Südhelvetischen Decken) weit nach Norden
überschoben. Im Laufe der folgenden Jahrmillionen (bis
ca. 40 Ma) wurde europäische kontinentale Kruste von der
Mantellithosphäre bis in große Tiefe mitgeschleppt und
erfuhr eine druckbetonte Metamorphose. In den frontalen
Teilen entstanden dabei Eklogite aus basaltischen Aus-
gangsgesteinen. Wiederum wurde die kontinentale Kruste
mechanisch entfestigt, Teile wurden als Decken (Subpen-
ninische Decken) abgeschert und wegen ihres geringeren
spezifischen Gewichts emporgepresst. Im mittleren Paleo-
zän kam der Subduktionsprozess schließlich zum Erliegen,
da große Mengen an relativ leichter kontinentaler Kruste in
der Subduktionszone akkumuliert war. Durch den fehlen-
den Nachschub an kühlem Material stieg die Temperatur in
den gestapelten Krustengesteinen an und die Subpennini-
schen und Penninischen Decken erfuhren eine temperatur-

betonte Metamorphoseüberprägung, die als „Tauernkris-
tallisation“ bezeichnet wird. Die dabei neugebildeten Mine-
rale lassen Temperaturen von etwa 550°C in den zentralen
Teilen der Subpenninischen Decken erkennen, während in
den überlagernden Penninischen Decken etwa 400°C
erreicht wurden. Um ca. 32 Ma begann sich die, seit der
Unterkreide subduzierte, Platte aus relativ schwerer sub-
duzierter Mantellithosphäre von der Stirn der europäischen
Lithosphäre abzulösen und versank im leichteren asthe-
nosphärischem Mantel. Im Zuge dessen strömte heißer
asthenosphärischer Mantel empor und es bildeten sich
Schmelzen. Diese stiegen im Grenzbereich zwischen dem
Ostalpin und dem Südalpin auf und erstarrten als Tonalite
und Granodiorite. Dieses magmatische Ereigniss wird als
Periadriatischer Magmatismus bezeichnet. Von den ehe-
mals darüberliegenden, heute aber vollständig erodierten
Vulkanbauten zeugen nur mehr Gerölle vulkanischer
Gesteine in den Sedimenten der Molassezone von Ober-
bayern und Salzburg. Diese Geröllfunde zeigen damit
auch, daß die Hauptwasserscheide zu dieser Zeit noch
weit südlich des heutigen Alpenhauptkammes gelegen
haben muss und das Entwässerungssystem, im Unter-
schied zu heute, generell von Süden nach Norden orien-
tiert war. Für den Bereich westlich des heutigen Inntals
lässt sich für die Zeit des oberen Oligozäns bereits ein



Molassesedimente in den Orogenkeil aufgenomen wurden.
Diese in den Gebirgsbau eingegliederten Gesteine werden
als Subalpine Molasse bezeichnet. Zu Beginn des Miozäns
(ca. 23 Ma) lag die Deckenstirn des alpinen Orogens etwa
zwischen der Landeshauptstadt und Hallein.

Reste frühpaläogener Sedimente aus dem Penninischen
Ozeanbecken finden sich in der Altlengbach-Formation der
Rhenodanubischen Flyschzone, die sich nördlich der Lan-
deshauptstadt im Flachgau befindet. Aus dem Ostalpin
sind uns in den Sedimenten der Oberen Gosau-Subgruppe
Abfolgen bis in das mittlere Paleozän erhalten. Decken, die
im Zuge der Kontinetkollision zwischen dem Ostalpin und
dem Südrand der europäischen Platte entstanden sind
bauen heute die Ultrahelvetischen, Subpenninischen und
Penninischen Decken sowie das Unterostalpin auf. Die
ultrahelvetischen bzw. südhelvetischen Decken, beste-
hend aus jurassischen bis paläogenen Sedimenten sind
heute nördlich des Haunsbergs vorhanden und erstrecken
sich nach Osten bis zum Mattsee. Sie werden, wie bereits
oben erwähnt, von den Penninischen Decken der Rheno-
danubischen Flyschzone überlagert. Die Subpenninischen
Decken bilden die zentralen Teile des Tauernfensters.
Eklogite finden sich in der sogenannten Eklogitzone am
Südrand dieser Einheit an der Südabdachung der Venedi-
gergruppe. Zwei Vorkommen von Eklogiten sind von der
Südgrenze Salzburgs zu Kärnten bekannt geworden. Sie
befinden sich am Magrötzenkopf westlich des Hochtors
nahe der Scheitelstrecke der Großglockner Hochalpenstra-
ße und östlich des Hinteren Moderecks. Die Penninischen
Decken werden im Tauernfenster durch das Glockner-
Deckensystem sowie im Deckensystem der Matreier
Schuppenzone und der Nordrahmenzone repräsentiert.
Unterostalpine Decken finden wir im Gebiet des Bundes-
landes Salzburg am Nord- und Nordostrand des Tauern-
fensters in den Radstädter Tauern und westlich von
Krimml. Tonalite und Granodiorite des Periadriatischen
Magmatismus finden sich heute südlich der Hohen Tauern
in der Rieserfernergruppe und in den Deferegger Alpen.
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gebirgiges Relief rekonstruieren. Östlich davon befand sich
im Bereich der heutigen Kalkalpen ein weites, von Flüssen
gespeistes Schwemmland, das sein Sedimentmaterial aus
einem südlich angrenzenden, flachwelligen Hügelland –
der heutigen Zentralzone der östlichen Ostalpen – bezog.
Die Existenz dieser frühen Flusssysteme erkennen wir an
den Geröllen kristalliner Gesteine („Augensteine“) auf den
heutigen kalkalpinen Hochflächen, beispielsweise auf dem
Steinernen Meer, dem Hochkönig oder dem Tennengebir-
ge, in über 2000 m Höhe (�Tafel 2A).

Die Überschiebung der Ostalpinen- und Penninischen
Decken auf den Rand der Europäischen Platte hat die kon-
tinentale Kruste unter dem zentralen Teil des Alpenkörpers
markant verdickt. Diese Verdickung und vor allem das
Abreißen der subduzierten Lithosphäre (VON BLANKENBURG
& DAVIES, 1996) lösten starke, ab etwa 32 Ma einsetzende
Ausgleichsbewegungen aus, die sich in der isostatischen
Hebung der zentralen Alpenanteile mit Beträgen von bis zu
5 Millimeter pro Jahr äußerten*). Damit kam es ab dem
oberen Oligozän auch erstmals zur Bildung eines morpho-
logischen Gebirges. Die fortdauernde Konvergenz zwi-
schen Apulia und Europa führte zu weiterer Einengung
sodass der alpine Orogenkeil weiter auf das Vorland auf-
geschoben wurde. Das nördliche Vorland wurde von der
Last des Alpenkörpers allmählich in die Tiefe gedrückt und
so entstand ein Vorlandbecken. Dieses war Teil eines
marinen Sedimentationsraumes, der sich kleinräumig
gegliedert um die aufsteigenden alpidischen Gebirge Zen-
traleuropas ausbreitete. Die Molassezone ist die Sedi-
mentfüllung dieses Vorlandbeckens, das sich ab dem
Obereozän gegen Norden, über das Kristallin und die älte-
re Sedimentauflage der Böhmischen Masse hinweg, aus-
weitete. Im Molassebecken entstanden an der immer wei-
ter gegen N drängenden Orogenfront grobklastische Sedi-
mente, während weiter entfernt davon feineres Material
abgelagert wurde. Der fortdauernde Vorstoß des Gebirges
bewirkte aber, daß der Südrand der Molasse immer weiter
unter den Alpenkörper geriet und dabei auch abgescherte

**) Die Hebungsrate der zentralen Ostalpen reduzierte sich aber rasch und ist seit rund 10 Ma mit Werten von rund 0,5 Millimeter pro
Jahr im Ausklingen.

**) Die Einengung ist weiter südlich beispielsweise durch den großen Versatzbetrag an der Judicarien Linie gut ablesbar.

3.9. Neogen:
Entstehung der Ostalpen und der Molassezone 

Am Beginn des Neogens (23–1,8 Ma) stieß im Miozän (23–5,3 Ma) ein Teil des Südalpins, der so genann-
te „Südalpen-Indenter“ gegen Nordosten in das Ostalpin vor. Dies führte zu tiefgreifenden Umstellung in den
Ostalpen und ist entscheidend für deren heutiges Erscheinungsbild (RATSCHBACHER et al., 1991). Die Zone
der maximalen Nord-Süd Einengung der Ostalpen seit dem Beginn des Miozäns liegt etwa im Gebiet des
Brenners und beträgt über 100 km, das entspricht mehr als 50 % der vormaligen Breite**). Diese gewaltige
Verkürzung bewirkte, dass der alpine Deckenstapel vor allem im Bereich des heutigen Tauernfensters
zusammengestaucht, verdickt und in die Höhe gepresst wurde. Gleichzeitig entwickelte sich ein System von
Seitenverscheibungen. War die fortdauernde Annäherung von Apulia und Europa im Paläogen noch von
nordgerichteter Überschiebungstektonik aufgenommen worden, so kam es nun vornehmlich an den Seiten-
verschiebungen zu einer E–W-gerichteten Streckung der Ostalpen (�Tafel 2B).

In dieser Periode bildeten sich bedeutende WSW–
ENE-orientierte Störungen mit sinistralem Versatz aus,
die sich nördlich der Längsachse des Gebirges finden.
Dazu zählen die Inntalstörung mit der östlichen Fortset-
zung (ISAM). Das ISAM-Störungssystem zweigt dabei
nördlich des Kaisergebirges vom Inntal ab und verläuft
über den „Tiroler Bogen“ nach Salzburg. Sie quert das
Salzachtal im Bereich der Landeshauptstadt oder etwas
nördlich dieser (EGGER, 1997). Hier verläuft sie in der
Subalpinen Molasse, wo die Sedimentation während der

tektonischen Bewegungen weiter anhielt. Weiters die Sal-
zach–Ennstal-Störung (SEMP), welche die nordöstliche
Begrenzung des Tauernfensters bildet. Südlich der Gebirg-
sachse finden sich NW–SE-orientierte dextrale Seitenver-
schiebungen wie die Mölltal- und Iseltal Störung. Gegen
Süden wird die Zone der nach Osten ausweichenden Krus-
tenteile durch das WNW–ESE-orientierte und zu dieser
Zeit dextral bewegte Periadriatrische Störungssystem be-
grenzt (�Tafel 2B).



Verbunden mit der Entwicklung dieser Störungssysteme
erfolgte die Freilegung der Subpenninischen und der Penni-
nischen Decken der Hohen Tauern und damit die Bildung
des Tauernfensters. Die bis zu dieser Zeit überlagernden
Ostalpinen Decken wurden an spröd-duktilen Deforma-
tionszonen im Bereich des Brenners im Westen und des
Katschbergs im Osten abgeschoben. An den Störungszo-
nen sind Versatzbeträge von mehreren Kilometern abzule-
sen. Abkühlalter aus dem Tauernfenster liegen zwischen 23
und 16 Ma und zeigen, dass die Deformation in den Penni-
nischen und Subpenninischen Einheiten noch duktil ablief,
während die überlagernden Ostalpinen Decken spröd
deformiert wurden (FRISCH et al., 1998). Die Entstehung der
Alpinen Klüfte im Bereich des Tauernfensters steht un-
mittelbar mit der Exhumation der Subpenninischen und
Penninischen Einheiten in Zusammenhang. An den Störun-
gen kam es nicht nur zu lateralen Bewegungen, in den
meisten Fällen sind auch vertikale Bewegungskomponen-
ten feststellbar. So entstanden im Verschnitt von Seitenver-
schiebungen und Abschiebungen Becken, in welche lokaler
Schutt eingetragen wurde, und in denen es auch zu Kohle-
bildungen kam. Beispiele für solche inneralpine Molassebe-
cken sind das Tamsweger Becken oder das Becken von
Wagrein. Die miozänen Störungssysteme sind in Tafel 2B
deutlich zu erkennen. Die großen Alpentäler entwickelten
sich bevorzugt entlang dieser tektonisch zerrütteten Berei-
che. Historische Aufzeichnungen von zahlreichen, glückli-
cherweise meistens leichten Erdbeben belegen die bis in
die geologische Gegenwart immer noch anhaltenden Bewe-
gungen an diesen Schwächezonen (�Kapitel 5: Rezente
Krustendynamik in Salzburg).

In der Molassezone führten die zuvor beschriebenen tek-
tonischen Bewegungen im Zusammenspiel mit weltweit

wirksamen Hebungen und Senkungen des Meeresspiegels
zu mehrfachen Verschiebungen der Küstenlinie (Trans-
gressionen und Regressionen). Diese Änderungen sind
anhand der entsprechenden sedimentären Zyklen im
Bayerischen Alpenvorland rekonstruierbar. Weiter östlich
war das Molassemeer der Paratethys bis ins mittlere Mio-
zän im Einflussbereich der subtropischen Klimazone und
beherbergte eine reiche Tier- und Pflanzenwelt (mit Haien,
Seekühen, Walen, Muscheln und Schnecken, Seegräsern,
Blasentangen usw.), die durch entsprechende Fossilfunde
im Alpenvorland Oberösterreichs und Niederösterreichs
dokumentiert ist.

Die untermiozänen Ablagerungen (Eggenburgium–Ott-
nangium) der heute im Salzburger Alpenvorland aufge-
schlossenen autochthonen Molasse bestehen aus fein- bis
grobklastischen Ablagerungen (vorwiegend Silt- und Sand-
steinlagen mit lokalen Tonmergeleinlagerungen, einigen
matrixgestützten Gerölllagen und umgelagerten Makrofos-
silien). Diese beispielsweise nahe Lukasedt südöstlich von
Oberndorf vorkommenden Sedimente zeichnen sich durch
hohe Sedimentationsraten aus. Sie belegen die kontinuier-
liche Sedimentzufuhr der Ur-Salzach ins Molassemeer. Die
stratigraphisch darüber folgende Wachtberg-Formation
(Sand-Schotter-Gruppe), die beispielsweise am Wacht-
berg östlich von Oberndorf auftritt, wird als proximaler Del-
tabereich des Ur-Salzach Fächers gedeutet. 

Nach dem Rückzug des Meeres kam es verbreitet zum
Absatz mächtiger fluviatiler und limnischer Sedimente der
oberen Süßwassermolasse. Ein Teil dieser Ablagerungen
wurde später allerdings wieder erodiert. Reste davon
bauen beispielsweise den Höhenrücken des Hausruck-
und Kobernaußerwaldes nördlich der salzburger Landes-
grenze auf.
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3.10. Landschaftsentwicklung im Pleistozän und Holozän
War die Gestaltung der Salzburger Alpen viele Millionen Jahre lang von den tektonischen Kräften und paral-

lel zur Hebung durch die fluviatile Zerschneidung geprägt, so kommt im Quartär (1,8 Ma bis rezent) auch die
Formung durch Eis und Gletscher hinzu. Durch die stufenweise Erniedrigung des allgemeinen Temperaturni-
veaus entwickelten sich in den Kaltzeiten erst in den höchsten Gebirgsteilen, später in den höher gelegenen
Tälern Gletscher, bis in der zweiten Hälfte des Peistozäns die Täler periodisch von Eis erfüllt waren. Im Alpen-
raum sind vier große Vergletscherungen dokumentiert (Günz, Mindel, Riß, Würm). Deren jüngste, das Würm-
Glazial (ca.110 000 bis 11 700 Jahre vor heute) hat die heutige Landschaft maßgeblich geformt. Am Höhe-
punkt dieser letzten Klimaverschlechterung, vor 24–20 000 Jahren, waren die großen alpinen Täler wie das
Inn- und Salzachtal mit mehr als 1000 m mächtigen Eisströmen gefüllt, die ein Eisstromnetz bildeten (�Tafel
11), und deren Zungen weit in das bayerische Alpenvorland sowie in das südwestliche Innviertel vorstießen.
Ähnlich den heutigen Verhältnissen in den Gebirgen der Antarktis, ragten die höchsten Gipfel als eisgepanzer-
te so genannte Nunataks aus diesen Eisströmen heraus. Weiter östlich in Oberösterreich erreichten die Glet-
scherzungen dieses Eisstromnetzes gerade noch den Alpenrand (z.B. im Gebiet zwischen Attersee und Traun-
see), während sie im Enns,- im Mur- und Drautal als Talgletscher im inneralpinen Bereich stecken blieben.

Die glazialen Formen und Ablagerungen der Eiszeiten in
den ehemals vergletscherten Gebieten sind mannigfaltig.
So belegen Trogtäler (mit U-förmigem Querschnitt) und
übertiefte Becken (z.B. bei Salzburg), deren Felssohle
mehrere hundert Meter unter dem heutigen Talboden er-
bohrt wurde und auch die zahlreichen Seen (z.B. Salzkam-
mergut) die enorme schürfende Wirkung des schuttbelade-
nen Eises im Zusammenwirken mit den Schmelzwässern.
Andere typisch glazial geprägte Formen sind die vom Eis
zugeschliffenen Felsriegel (Rundhöcker) sowie die Kare,
die vielen Alpengipfeln ihre spezifische Form verleihen.
Kennzeichnend für den Transport durch Gletschereis sind
einerseits gekritzte und polierte Geschiebe der Moränen
und andererseits auch manchmal kubikmetergroße errati-
sche Blöcke, deren Ursprungsorte teilweise mehr als hun-
dert Kilometer von ihren heutigen Fundstellen entfernt lie-
gen. Die an der Gletschersohle gebildete, sehr dichte

Grundmoräne kleidet die Talflanken und Böden vieler Al-
pentäler aus und bildet dort häufig die stauende Unterlage
für Moore und Vernässungen. Wo eine Gletscherzunge
längere Zeit ortsfest blieb wurde das ausgeschmolzene
Gesteinsmaterial in Form eines Endmoränenwalles aufge-
schüttet. Die im Bereich der Endmoräne aus der Glet-
scherzunge austretenden Schmelzwasserabflüsse waren
während der Sommerhochwässer mit glazialem Schutt
überladen, dazu kam auch der allgegenwärtige Frostschutt
aus den Flanken der Gerinne aus den nicht vergletscher-
ten Gebieten. Die Transportkraft des Wassers reichte nicht
mehr aus, um das ganze anfallende Material abzutranspor-
tieren und die in viele Rinnen aufgespalteten Flüsse lager-
ten mächtige Talfüllungen ab. 

Am Höhepunkt der jeweiligen Vereisungsphasen wurde
in Zeiten geringer Wasserführung Schluff und feiner Sand
aus den vegetationsfreien, nach den Hochwässern trocken



gefallenen Schotterfluren ausgeweht und in der umgeben-
den Kältesteppe als Löss abgelagert. In den unverglet-
scherten Gebieten (wie z.B. Alpenvorland) herrschten aus-
gesprochen unwirtliche Bedingungen, mit um 10–12°C tie-
feren Jahresdurchschnittstemperaturen als heute und ex-
tremer Trockenheit. So wie gegenwärtig in Sibirien tauten
während der sommerlichen Erwärmung nur die obersten
Meter der Dauerfrostböden auf und schon an sehr flach
geneigten Hängen trat aufgrund der hohen Wassersätti-
gung der Schuttmassen Bodenfließen auf.

Nach dem Höhepunkt der letzten Vereisung setzte ein
rascher Abbau des Eisstromnetzes ein und die Gletscher
wichen mit wenigen kurzen Haltephasen ins Alpeninnere
zurück. An den Rändern der abschmelzenden Gletscher
wurden in eisfrei gewordenen Bereichen zum Teil ausge-
dehnte Eisrandterrassen geschüttet. Die übertieften Be-
cken blieben vorerst als Seen zurück, wurden aber meist
sehr rasch mit Bänderschluffen, zum geringeren Teil auch
mit Sand und Kies verfüllt. Nur dort, wo das Einzugsgebiet
der Flüsse nicht genug Feinmaterial bereitstellte, blieben
diese Becken als Seen erhalten. Oft reagierten die glazial
übersteilten Flanken der ehemals eiserfüllten Täler ent-
sprechend ihren mechanischen Eigenschaften und Lage-
rungsverhältnissen der Gesteine mit Fels- Bergstürzen,
Gleitungen oder tiefgreifenden Sackungen, die besonders
in feinschiefrigen Materialien entwickelt sind.

Da mit der zunehmenden Erwärmung der kaltzeitlich
bedingte Frostschutt ausblieb und die Lockersedimente
durch die sich rasch ausbreitende Vegetation (Wiederbe-
waldung ab ca.15 000 vor heute) zunehmend stabilisiert
wurden, hatten die Flüsse im Vorland wieder genug freie
Energie, um sich in die zuvor aufgeschütteten Talverfüllun-

gen einzuschneiden. Derart entstandene Terrassen, die
entlang aller großen und kleinen Vorlandflüsse zu finden
sind, zeugen damit von einer klimatisch gesteuerten Abfol-
ge von Ablagerung und Erosion. Auch im Holozän (in den
letzten ca. 11 700 Jahren = 11 000 14C-Jahren; �Abb. 22)
kam es entlang der Flussläufe noch zu größeren Umlage-
rungsvorgängen. Vor allem vor den großen Regulierungen
veränderten mäandrierende Flüsse die Ablagerungen
innerhalb der alpinen Tallandschaften. Die Flußablagerun-
gen enden nahezu auf allen Talböden mit Flusslehmen, die
auf rezente Hochwässer zurückgehen. 

Die klimatisch günstigen Bedingungen der Nacheiszeit
(Holozän) entsprechen jenen der vorhergegangenen Zwi-
scheneiszeiten (Interglaziale). Aber auch innerhalb dieses
kurzen Zeitabschnitts können wir die Auswirkungen kleine-
rer Klimaschwankungen erkennen. Als sogenannte „Kli-
maarchive“ stehen dafür Moor- und Seenablagerungen
sowie historische Aufzeichnungen zur Verfügung. Generell
haben die holozänen Klimawerte einen Schwankungsbe-
reich der Jahresdurchschnittstemperatur von 1,5°C nicht
überschritten. Dabei hat uns der unterste Wert oftmals eine
Gletscherausdehnung wie jene des Jahres 1850 beschert.
Deutliche Endmoränenwälle aus diesen Zeitabschnitten
belegen, dass die vergletscherte Fläche damals immer
wieder doppelt so groß war wie gegenwärtig. Umgekehrt
zeigen Torfknollen und Baumreste frühholozänen Alters,
die unter der Zunge der Pasterze ausgeschwemmt wer-
den, sowie der Fundpunkt des Eismannes („Ötzi“) vom
Hauslabjoch, dass immer wieder, während kurzer Wärme-
phasen, die Gletscher im Hochgebirge eine deutlich gerin-
gere Ausdehnung als heute hatten. 
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4.1. Helvetikum
4.1. H. EGGER

Das Helvetikum entstammt einem Ablagerungsraum, der nach der Öffnung des Penninischen Ozeans, also
ab dem mittleren Jura, am Südrand der Europäischen Kontinentalplatte (= Helvetischer Schelf), nördlich des
Penninischen Ozeans entstanden war. Im Zuge der alpidischen Kontinentkollisionen wurden die Sedimente
von ihrer kristallinen Basis abgetrennt und liegen heute als Deckenstapel über den Einheiten der subalpinen
Molasse. Das Helvetikum lässt sich im Bereich des Kartenblattes in zwei Deckensysteme, nämlich das Ultra-
und das Südhelvetikum, untergliedern.

4.1.1. Südhelvetikum
Das Südhelvetikum ist ein abgescherter Teil des südlichen Schelfs der Europäischen Platte. Die Schicht-

folge des Südhelvetikums reicht auf dem Kartenblatt vom Campanium bis zur Grenze Eozän/Oligozän hinauf
(Abb. 15). Meeresspiegelschwankungen führten zum gelegentlichen Trockenfallen des Schelfgebietes. Daher
ist die Schichtfolge nicht komplett, sondern bedingt durch Sedimentationsausfall und Erosion fehlen Ablage-
rungen aus manchen erdgeschichtlichen Zeiträumen. Die größte dieser Schichtlücken tritt an der Wende vom
Paläozän zum Eozän auf und umfasst einen Zeitraum von rund 3 Ma.

4. Erläuterungen zur Legende
4. Übergeordnete tektonische Einheiten, lithostratigraphische Einheiten, Gesteine

und sonstige Legendenelemente
Im folgenden Text werden einerseits die in der Geologischen Karte von Salzburg dargestellten lithostrati-

graphischen Einheiten, die Gesteine, die quartären Sedimentkörper und die ingenieurgeologisch relevanten
Phänomene beschrieben. Andererseits werden die übergeordneten tektonischen Einheiten der Kartenlegen-
de sowie deren Beziehungen zueinander behandelt.

Die Reihenfolge der Beschreibung erfolgt von den tektonisch tiefen Einheiten des Alpenkörpers zu tekto-
nisch höheren. Die verwendete Nomenklatur folgt überwiegend der tektonischen Untergliederung von SCHMID
et al. (2004). In weiterer Folge werden die Periadriatischen Intrusivgesteine, die Einheiten der Alpidischen
Molasse und das Quartär (geordnet nach Eiszeiten und Interglazialzeiten) diskutiert. Innerhalb dieser über-
geordneten Einheiten erfolgt die Beschreibung der in der Geologischen Karte von Salzburg dargestellten und
mit Nummern versehenen geologischen Einheiten, vom stratigraphisch Älteren zum Jüngeren.

„Pattenau- und Pinswang-Formation“
Campanium–Maastrichtium
Kalkmergelstein, graugrün223

Gerhartsreut-Formation
Maastrichtium
Mergelstein, schwarzgrau222

Die Vorkommen der campanen Pinswang-Formation
sind auf dem Kartenblatt auf den bayerischen Anteil be-
schränkt. Es handelt sich bei diesen Gesteinen um graue,
hell anwitternde Kalkmergelsteine, die häufig Reste von
Inoceramen führen. Die Mikrofauna wurde von HAGN
(1953) monographisch bearbeitet.

Die überlagernde Pattenau-Formation des Obercampa-
niums bis Untermaastrichtiums ist lithologisch sehr ähnlich
der Pinswang-Formation und kann von dieser nur mikropa-

Die Gerhartsreut-Formation steht auch am Ostufer des
Niedertrumer Sees an, in den Gräben nördlich von Saulach
und am anschließenden Seeufer. Die schönsten Auf-
schlüsse wurden in jenem Graben angetroffen, welcher die
Grenze zwischen Salzburg und Oberösterreich bildet.
Auch von hier konnte in mehreren Proben das Maastrich-
tium nachgewiesen werden, wobei Umlagerungen aus dem
Campanium (Globotruncana calcarata) nicht selten sind. Direkt
am Seeufer (beim Grenzstein Nr. 58) trat in einer Probe

Im Bereich des Strandbades in Mattsee steht die Ger-
hartsreut-Formation an der Böschung des Nunerseeber-
ges an. Es handelt sich dabei um graue, schwach siltige
Mergelsteine, welche überaus reiche planktonische und
benthonische Foraminiferenfaunen des Maastrichtiums lie-
ferten (EGGER & HRADECKA, 1994). Aufgrund der Zusam-
mensetzung der Fauna kann auf eine Ablagerungstiefe der
Gesteine der Gerhartsreut-Formation zwischen 100 m und
200 m geschlossen werden.

läontologisch abgetrennt werden. In Salzburg war die Pat-
tenau-Formation beim Bau des großen Parkplatzes nörd-
lich von Mattsee aufgeschlossen (F. RÖGL, mündl. Mitt.
2008). Sie ist dort vermutlich in die Gerhartsreut-Formation
eingeschuppt. Eine Nachbeprobung im Jahr 2008 von aus
der Parkplatzböschung tretenden hellgrauen Mergelstück-
chen lieferte eine Nannoflora des Maastrichtiums mit häufi-
gen Exemplaren von Arkhangelskiella cymbiformis.



28

80

70

65

Danium

Maastrichtium

Mio.

J.

Campanium

75

60

55

45

40

50

35

Lutetium

Bartonium

Priabonium

Ypresium

Thanetium

Seelandium

O
B

E
R

K
R

E
I D

E
P

A
L

E
O

Z
Ä

N
E

O
Z

Ä
N

100m

Kressen-
berg-
Fm.

Stockletten

Olching-
Fm.

Gerhartsreuth
-Fm.

Pattenau-
und
Pinswag-Fm.

Schicht-
lücke
Schicht-
lücke

A
B

C

Abb. 15.
Schichtfolge des Helvetikums in Salzburg.
A) Säulenprofil.
B) Erosionsdiskordanz innerhalb der Kressenberg-Formation im Aufschluss Frauengrube.
C) Kalksandstein mit Nummuliten und Assilinen der Kressenberg-Formation vom Naturdenkmal

Hochstein (Heuberg).



Abathomphalus mayaroensis auf, womit das obere Maastrich-
tium belegt werden konnte. Die Oberkante der Gerharts-
reut-Formation bildet die Kreide/Paläogen-Grenze.

Am Haunsberg wurden die Aufschlüsse der Gerharts-
reut-Formation mikropaläontologisch von GOHRBANDT
(1963a; 1963b) untersucht. Sie ist dort stark verschuppt.
Nannoplanktonuntersuchungen zeigten, dass die Sedimen-
tation ohne Unterbrechung über die Kreide/Paläogen-Gren-
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Unter dem Begriff Kressenberg-Formation haben RAS-
SER & PILLER (1999) mehrere Sub-Formationen zusam-
mengefasst, die ein breites lithologisches Spektrum von
Sandsteinen und Nummulitenkalken bis -kalksandsteinen,
Eisenoolithen, Corallinaceenkalken bis hin zu Grobsanden
bilden. Das Alter der Kressenberg-Formation reicht von der
Heliolithus-riedelii-Zone (NP8) des Thanetiums bis in das
Lutetium (Discoaster-tanii-nodifer-Zone, NP16).

Die namensgebende Lokalität der bis zu 70 m mächtigen
Kressenberg-Formation ist das alte Bergbaugebiet von
Kressenberg bei Neukirchen in Ostbayern, wo limonitische
Bohnerze zwischen dem 16. und 19. Jahrhundert berg-
männisch abgebaut wurden (HAGN, 1981). In Salzburg lie-
gen die besten Aufschlüsse am Haunsberg (St. Pankraz
und Frauengrube) und im Gebiet von Mattsee (Wartstein
und Schloßberg).

Auf Blatt Straßwalchen bildet die Kressenberg-Forma-
tion markante morphologische Aufragungen in der Umge-
bung von Mattsee. Das beim Bau des Wartstein-Straßen-
tunnel durchörterte Profil wird von VOGELTANZ (1977)
beschrieben: Über dem Lithothamnienkalk (Fackelgraben-
Subformation) des oberen Thanetiums (Discoaster-multiradia-
tus-Zone, NP9) liegt transgressiv das Roterz (Frauengrube-
Subformation). Das Alter dieser Transgression, die durch
einen eustatischen Meeresspiegelanstieg bewirkt wurde,
konnte von EGGER et al. (2009) als Ypresium (Discoaster-
lodoensis-Zone, NP12) bestimmt werden. Die Schichtlücke
zwischen der Fackelgraben- und der Frauengrube-Subfor-

Weiter im Osten des Haunsberggebietes, z. B. im Nuss-
dorfer Graben, liegt eine viel karbonatreichere Fazies vor,
die erstklassig erhaltenes Nannoplankton des Daniums lie-
ferte. Die stratigraphische Reichweite der Olching-Forma-
tion reicht von der Kreide/Paläogen-Grenze bis ins Thane-
tium (Nannoplanktonzone NP7).

Das östlichste Vorkommen der Olching-Formation wurde
an der Ostseite des Tannbergs gefunden, wo sie im Anriss
einer kleinen Rutschung östlich vom Gehöft Grub angetrof-
fen wurde. Die dunkelgrauen, stark silthältigen Tonmergel
lieferten eine Nannoflora des Daniums (Cruciplacolithus-tenu-
is-Zone; NP2).

mation beträgt damit etwa 3 Ma. Die über der Frauengru-
be-Subformation liegenden feinkörnigen, gelb anwittern-
den Quarzsande der Zwischenschichten (St.-Pankraz-
Subformation) wurden am nordwestlichen Abhang des
Wartsteins im Seestidl-Steinbruch bis ins Jahr 1953 abge-
baut. Die gelbe Farbe der Sande und ihr lockerer Kornver-
band gehen auf die Verwitterung zurück, da die St.-Pan-
kraz-Subformation in den frischen Aufschlüssen beim Tun-
nelbau als feste, mäßig geklüftete, dunkelgrüne Quarz-
sandsteine angetroffen wurde. Darüber folgte mit 10 m
Mächtigkeit das Schwarzerz (Kressenberg-Subformation)
in Form von grobkörnigen, eisenooid- und großforaminifer-
enreichen Kalksandsteinen. Glaukonitische großforaminif-
erenreiche Fossilschuttkalke, die im Hangenden in glauko-
nitische Mergelsteine übergehen, wurden als „Fossil-
schicht“ bezeichnet und von RASSER & PILLER (1999) Weit-
wies-Subformation benannt.

Außer in der Umgebung von Mattsee tritt die Kressen-
berg-Formation auf Blatt ÖK 64 Straßwalchen auch am
Südrand der Flyschzone, im Heuberg-Fenster, auf. Bei der
ca. 20 m langen, 10 m breiten und bis zu 10 m hohen Fels-
rippe des Hochsteins, der auf Anregung der Geologischen
Bundesanstalt im Jahr 2008 zum Naturdenkmal erklärt
wurde, handelt es sich um hellgrauen Lithothamnienschutt-
kalk und Großforaminiferenkalk der Frauengrube-Subfor-
mation, der an einer dextralen Blattverschiebung hochge-
schürft wurde (EGGER, 1997).

ze hinweg andauerte (H. STRADNER, mündl. Mitt. 2005). Im
Hangenden dieser Grenze, die im Nussdorfer Graben bei
Waidach untersucht wurde, nimmt der Anteil an terrigenen
Komponenten (Quarz, Feldspat) stark zu, während der Kar-
bonatgehalt gleichzeitig stark zurückgeht. Die Kreide/Palä-
ogen-Grenze ist daher auch die lithostratigraphische Gren-
ze zwischen der Gerhartsreut- und der Olching-Formation.

Je nach tektonischer Position zeigen die dunkelgrauen
Tonsteine und Tonmergel der Olching-Formation in den
Südhelvetischen Schuppen am Haunsberg unterschiedli-
che Faziesentwicklungen mit wechselnden Sand- und Kar-
bonatgehalten. In der Typlokalität im Kroisbachgraben
(RASSER & PILLER, 1999) liegt eine sand- und siltreiche,
karbonatarme Entwicklung vor, die nach GOHRBANDT
(1963a), von KUHN & WEIDICH (1987) und KUHN (1992)
mikropaläontologisch bearbeitet wurde. Die Molluskenfau-
na aus dem Kroisbachgraben gehört zu den weltweit reich-
haltigsten Paleozänfaunen Europas und wurde von TRAUB
(1990) in zahlreichen Publikationen dokumentiert.

Die Weitwies-Subformation geht im Hangenden in graue,
gelb anwitternde Globigerinenmergel über, die in Oberbay-
ern, Salzburg und Oberösterreich als Stockletten bezeich-

net werden. Die Sedimentation dieser bis zu 200 m mäch-
tigen Mergelfazies begann im Süden früher (oberstes
Untereozän) als im Norden (unteres Obereozän). Im jüng-

Olching-Formation
Danium–Thanetium
Tonmergel, siltig-sandig, mit einzelnen glaukonitischen Sandsteinbänken221

Kressenberg-Formation
Thanetium–Lutetium
Lithothamnienkalk, Nummulitenkalksandstein, oolithisches Eisenerz, schwarz und rot,
glaukonitischer Sand- und Tonmergelstein, grau

220

Stockletten und Lithothamnienkalk
Bartonium–Priabonium
Globigerinenmergel wechsellagernd mit Algenkalkstein219



Die Hauptmasse dieser Gesteine wird von bioturbaten
dünnbankigen grüngrauen Mergelkalksteinen („Flecken-
kalke“) im Grünauer Halbfenster in Oberösterreich gebil-
det. Da solche Gesteinstypen in verschiedenen tektoni-
schen Einheiten auftreten können, war die Zuordnung der
Fleckenkalkfazies im Grünauer Halbfenster schwierig.
Bereits PREY (1953) diskutierte diese Frage und kam zu
dem Schluss, dass sie am ehesten in die Klippenzone zu
stellen sind. Diese Ansicht wurde durch die jetzt abge-
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Die Vorkommen der Gresten-Formation auf Blatt Salz-
burg liegen alle auf oberösterreichischem Gebiet, und zwar
im Gebiet nördlich des Traunstein-Zwillingkogelzuges, wo
sie bereits von MOJSISOVICS & SCHLOENBACH (1868)
beschrieben wurden.

Es handelt sich dabei um die basalen Anteile der Forma-
tion, die nach FAUPL (1975) als Subarkosen zu bezeichnen
sind. Diese vorwiegend grobkörnigen, Feldspat führenden
Sandsteine enthalten selten Fossilreste (Austern, Belemni-
tenrostren und einen Ammoniten der Gattung Arietites –
siehe PREY, 1953), die ein unterjurassisches Alter und
einen marinen Ablagerungsraum belegen. Oft kommen in
den Sandsteinen Gerölle von kristallinen Gesteinen vor,
die bis zu einem halben Meter Durchmesser erreichen kön-
nen. Das Geröllspektrum besteht vor allem aus mittelkör-
nigen Graniten, daneben treten aplitische Orthogneise und
Granat-Glimmerschiefer auf. Letztere zeigen eine Meta-
morphose in Grünschiefer- bis Epidot-Amphibolitfazies

schlossene Neukartierung bestätigt, da am Dachskopf der
„Aptychenkalk“ direkt unter den ultramafischen Schürflin-
gen der Ybbsitzer Klippenzone liegt, an anderen Stellen
wird er von Gesteinen der Rhenodanubischen Gruppe tek-
tonisch überlagert. Somit kann angenommen werden, dass
die Fleckenkalke zur Grestener Klippenzone und damit zu
der Blassenstein-Formation zu rechnen sind. Dafür spricht
auch das mehrfach beobachtete gemeinsame Vorkommen
dieser Gesteine mit solchen der Gresten-Formation.

4.1.2. Ultrahelvetikum
Das Ultrahelvetikum ist ein abgescherter Teil des passiven Kontinentalhanges im Südteil der Europäischen

Platte. Die tektonisch meist stark verschuppten Hangsedimente werden zur Buntmergelserie zusammenge-
fasst, die als typische Ablagerung eines hochpelagischen Sedimentationsraums ohne signifikanten detritären
Eintrag interpretiert wird. Geringe Sedimentationsraten von wenigen mm/1000 Jahre sind kennzeichnend.
Zusammen mit der Buntmergelserie kommen im Bereich der Grestener Klippenzone jurassische bis unterkre-
tazische Sedimentgesteine vor, die vermutlich das stratigraphisch Liegende der Buntmergelserie darstellen.
Durch die intensive tektonische Beanspruchung sind allerdings stratigraphische Kontakte nicht erhalten
geblieben.

und Ar-Ar-Muskovitalter von ca. 335 Ma (SCHUSTER et
al., 2007).

Die Gresten-Formation bildet im Gelände oft Härtlings-
rippen aus, kann aber manchmal auch nur auf Grund von
Rollstücken kartiert werden. Das gilt vor allem für das Vor-
kommen unterhalb des Dachskopfes im Grünauer Halbfen-
ster, das schon PIA (1943) bekannt war. Dort treten Roll-
stücke von braunen Sandsteinen und solche von Kristallin-
gesteinen (vor allem von Glimmerschiefern) gemeinsam im
Waldboden auf.

Die Vorkommen dieser Formation im Gschliefgraben
werden detailliert von PREY (1983) beschrieben. Es handelt
sich vor allem um grobkörnige Sandsteine, die oft auch
Gerölle und Blöcke führen können. Diese groben Kompo-
nenten werden vor allem von Granitoiden mit roten Feld-
späten, viel seltener auch von Granatglimmerschiefer ge-
bildet. Ammoniten- und Gryphaeenfunde aus den Sand-
steinen belegen ein Unterjura-Alter.

sten Anteil der Formation, die möglicherweise bis in das
unterste Oligozän hinaufreicht, treten verstärkt resedimen-
täre Blockschichten auf (z. B. bei Fraham am Obertrumer
See), die reichlich Corallinaceenkalke und Nummuliten-
kalke enthalten (L. WAGNER, mündl. Mitt. 2008).

Auch der Lithothamnienschuttkalk im Trauntal südlich
von Laakirchen (PREY, 1984) könnte so eine resedimentä-
re Einschaltung im Stockletten sein, der hier ebenfalls in
den Grenzbereich Eozän/Oligozän (Istmolithus-recurvus-
Zone, NP19/20) datiert ist. Der Kalk besteht vor allem aus
dichtgepackten, kalkig zementierten Lithothamnienknöll-
chen, neben denen untergeordnet auch Nummuliten, Bryo-
zoen und Echinodermenreste auftreten. Neben diesem
Biogenschutt führt er graue gerundete Quarzkörner (bis
0,5 mm Durchmesser) und Glaukonitkörner, die auch
lagenweise angereichert sein können.

Oberstes Eozän der Nannoplanktonzone NP19 wurde in
Salzburg auch in Mattsee am Südhang des Wartstein
gefunden. Östlich des Ortes im Graben bei Holzhäusl
wurde mit der Nannoplanktonzone NP15 der ältere Stock-
letten angetroffen (EGGER & RÖGL, 2009). Die tektonische
Zuordnung dieses letzten Aufschlusses, der von ABERER &
BRAUMÜLLER (1956) gefunden und von GOHRBANDT (1967)
bearbeitet wurde, ist noch unklar. Es könnte sich dabei
auch um einen Teil der Buntmergelserie handeln.

Ein guter Überblick über die ostbayerischen Stockletten-
vorkommen mit ausführlichen Foraminiferen- und Nanno-
planktonlisten findet sich bei HAGN (1982). HAGN (1978)
trennte vom Stockletten in Ostbayern die Katzenloch-
Schichten (NP19–20) ab, die bereits kalkalpinen Abtra-
gungsschutt enthalten sollen und somit als älteste Molasse
betrachtet werden können.

Gresten-Formation
„Lias“
Konglomerat, Sandstein218

„Klippenkalk“
Mitteljura–Unterkreide
Kalkstein, Mergelstein, z.T. bankig217
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4.2. Subpenninikum
4.2. G. PESTAL & E. HEJL

Das Subpenninikum umfasst Decken aus variszisch geprägter kontinentaler Kruste mit auflagernden jung-
paläozoischen und mesozoischen Metasedimenten. Nach der mitteljurassischen Öffnung des Penninischen
Ozeans bauten die Gesteine der Subpenninischen Decken den Südrand der Europäischen Kontinentalplatte
auf. Damit bildeten sie zumindest teilweise die sedimentäre Basis des heutigen Helvetikums. Während der
alpidischen Kontinentkollision, welche vermutlich ab dem mittleren Eozän einsetzte, wurden die Subpennini-
schen Decken als frontale Teile des europäischen Kontinentalrandes von der Unterkruste und dem subkonti-
nentalen Mantel abgetrennt und als Decken auf die Europäische Platte geschoben.

Der Begriff Subpenninikum geht auf einen Nomenklaturvorschlag von MILNES (1974) zurück. Er bezeichne-
te damit jene tektonischen Einheiten des Lepontinischen Domes der Westalpen, die sich strukturell unter der
Sutur des Valais-Ozeans und über den Externmassiven befinden. Es handelt sich dabei um Grundgebirgsde-

Der geologische Bau des Tauernfensters
Das Tauernfenster ist das bei weitem größte multiple tektonische Fenster der Ostalpen. In ihm treten das

Subpenninikum nach MILNES (1974) und das Penninikum, beide mit vielschichtigem tektonischem Internbau,
unter den Ostalpinen Decken zutage. SCHMID et al. (2004) haben die tektonisch tiefste Einheit des Tauern-
fensters, das Venediger-Deckensystem (FRISCH, 1976, 1977), dem Subpenninikum zugeordnet. Die darüber
lagernden, Penninischen Decken umfassen vom Liegenden gegen das Hangende das Glockner-Deckensys-
tem (STAUB, 1924) und das Deckensystem der Matreier Schuppenzone und der Nordrahmenzone (siehe
Kapitel 4.3.1.2.).

Das Tauernfenster erstreckt sich vom Brennerpaß bis zum Katschberg in W–E-Richtung über eine Länge
von rund 160 km. Strukturell handelt es sich um eine über 20 Kilometer mächtige, nordvergente, in W–E-Rich-
tung walzenförmig in die Länge gezogene, obereozäne bis oligozäne Antiklinale. Die Grenzflächen der Pen-
ninischen Decken zueinander sowie die Liegendgrenze gegen das Subpenninikum und die Hangendgrenze
zum Unterostalpin entstanden während des lange andauernden plattentektonischen Prozesses der
Schließung des Penninischen Ozeans und der darauf folgenden Kollision des Südrandes von Europa mit dem
Ostalpin. Freigelegt wurde das Tauernfenster ab dem Miozän durch ein System von Abschiebungen und
sinistralen bzw. dextralen Störungen. Die Brennerabschiebung im W und die Katschbergabschiebung im E
sind mächtige, hauptsächlich duktile Deformationszonen, welche vor allem innerhalb des Glockner-Decken-
systems und des Deckensystems Matreier Schuppenzone – Nordrahmenzone wirksam waren (GENSER &
NEUBAUER, 1989; SELVERSTONE, 1988). Die Salzachtalstörung am Nordrand und die Mölltalstörung am
Südostrand des Tauernfensters repräsentieren die wesentlichen WSW–ENE- bzw. NW–SE-orientierten Seit-
enverschiebungen mit großer Vertikalkomponente. Ihr Versatz bewirkt, dass heute zu beiden Seiten unter-
schiedliche Einheiten anzutreffen sind. Die von einer oligozänen bis miozänen hohen Metamorphose
(Tauernkristallisation) geprägten Einheiten des Fensterinneren grenzen nämlich entlang dieser Störungen
unmittelbar an überwiegend kreidezeitlich metamorphe Decken des Ostalpins.

„Buntmergel-Serie“ i. Allg. (z. T. „Wildflysch“)
Albium–Lutetium
Tonmergel, bunt, z. T. Blockeinstreuung (Bayern: Teisendorfer Fazies mit Achtaler Sand-
stein und exotischen Blöcken, z. B. Granit)
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Die unter dem Begriff Buntmergelserie zusammengefas-
sten ultrahelvetischen Pelitgesteine bilden in Salzburg und
Oberösterreich tektonische Fenster innerhalb der Rheno-
danubischen Flyschzone. Die dem Nordultrahelvetikum im
Sinne von PREY (1983) zuzurechnende, wenige Zehnerme-
ter mächtige Abfolge beginnt mit dunkelgrauen und
schwarzen Tonmergeln und dunklen Fleckenmergelkalken
mit fraglichem Aptium- bis gesichertem Albium-Alter und
mittelgrauen Mergeln und Tonmergeln des Cenomaniums
mit hellgrauen und weißen Fleckenkalken. Im obersten
Cenomanium sind geringmächtige schwarze Tonsteinla-
gen („Schwarzschiefer“) charakteristisch. Darüber folgen
hellgraue bis weiße Kalke und Mergelkalke und eine zykli-
sche Abfolge roter Kalkmergel und rötlicher oder hellgrau-
weißer Mergelkalke des Zeitbereichs Turonium bis Santo-
nium. Im oberen Santonium bis unteren Campanium sind
rote Kalkmergel bis Mergel kennzeichnend. Im Untercam-
panium ist der Wechsel zu hell- bis mittelgrauen Kalkmer-
geln und Mergelkalken zu beobachten, die bis ins obere

Campanium oder unterste Maastrichtium dominieren
(WAGREICH & NEUHUBER, 2007).

Paläogene Anteile der Buntmergelserie konnten nur sel-
ten nachgewiesen werden (EGGER et al., 2007). Graue und
rote Tonmergel des Daniums kommen in der Flyschzone
zwischen Attersee und Traunsee vor. Im gleichen Gebiet
wurden auch graue Mergelsteine des Thanetiums ange-
troffen. Im Oberhehenfeld südöstlich von Schörfling wur-
den im Graben westlich vom Gehöft Geiner mittelgraue,
schwach siltige Mergel beprobt, die eine reiche bathyale
Foraminiferenfauna (det. F. RÖGL) und Nannoplanktonflora
des Thanetiums enthielten, die eine Zuordnung in die Pla-
norotalites-pseudomenardii-Zone bzw. in die Heliolithus-riedelii-
Zone (NP8) ermöglichten. In ähnlichen grauen Mergeln,
die nördlich des Aurachtales, im Herbstaugraben in 620 m
Seehöhe an einem rechtsseitigen Prallhang anstehen,
wurde die kalkige Nannoplanktonzone NP9 (Discoaster-multi-
radiatus-Zone), und damit das jüngste Paleozän, nachge-
wiesen.
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cken, die als variszisches Basement der
Helvetischen Decken zu betrachten sind.
Letztere sind reine Sedimentgesteinsde-
cken, die noch vor der tertiären Metamorp-
hose des Lepontinischen Domes von ihrem
variszischen Grundgebirge abgeschert wor-
den sind.

Mit dem Subpenninikum der Schweizer
Zentralalpen vergleichbare Decken treten
in den tektonisch tiefsten Einheiten des
Tauernfensters auf (SCHMID et al., 2004).
Bei den Subpenninischen Decken des Tau-
ernfensters handelt es sich um das Venedi-
ger-Deckensystem und die Eklogitzone.
Ausschlag gebend für diese Zuordnung wa-
ren folgende, vorrangig das Venediger-
Deckensystem betreffende Argumente:
1) Das Venediger-Deckensystem und Teile

der Eklogitzone bestehen aus kontinen-
taler Kruste und sie liegen unter den
Bündnerschiefern und Ophiolithen des
Glockner-Deckensystems. Letzteres ist
mit der Pfundser Zone des Engadiner
Fensters zu korrelieren, welche wiede-
rum aus dem Valais-Ozean (Nordpenni-
nischer Ozean) entstammt (FROITZHEIM
et al., 1996). Auf Grund der nord- bzw.
westgerichteten alpidischen Überschie-
bungstektonik lagen das Venediger-De-
ckensystem und Teile der Eklogitzone
demnach nördlich des Valais-Ozeans
und damit am Südrand der Europäi-
schen Platte.

2) Die mesozoischen Gesteine des Vene-
diger-Deckensystems (insbesondere die
Hochstegen-Formation) zeigen eine
starke Affinität zu den Sedimenten des
Helvetischen Schelfs (FRISCH, 1975;
LAMMERER, 1986). Auch die spektakulä-
ren Funde jurassischer Fossilien im Sil-
bereckmarmor des östlichen Tauernfen-
sters, der somit altersgleich mit der
Hochstegen-Formation ist (HÖFER &
TICHY, 2005), fügen sich gut in dieses
paläogeographische Bild (siehe auch
Legenden-Nr. 197).

4.2.1. Subpenninische
Deckensysteme
des Tauernfensters

Im Zwischenkapitel „Der geologische Bau
des Tauernfensters“ (s.o.) werden die Sub-
penninischen Deckensysteme des Tauern-
fensters gemeinsam mit den Penninischen
Deckensystemen des Tauernensters er-
läutert.

Abb. 16.
Stratigraphisches Schema zur Gliederung der Subpenni-
nischen Einheiten des Tauernfensters.
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4.2.1.1. Venediger-Deckensystem
Das Venediger-Deckensystem ist die von FRISCH (1976, 1977) definierte, tektonisch tiefste Einheit des Tau-

ernfensters. Das Venediger-Deckensystem enthält möglicherweise jungproterozoische, sicher aber paläozo-
ische und mesozoische Kristallinkomplexe und Metasedimentformationen. Im Großen gesehen kann eine
Dreiteilung der lithostratigraphischen Einheiten in prävariszische Gesteinskomplexe, variszische Intrusivge-
steine und postvariszische Gesteinskomplexe bzw. Metasedimentformationen vorgenommen werden. Die
prävariszischen Gesteinskomplexe wurden während der variszischen Orogenese tief versenkt. Sie durchlie-
fen eine hochgradige Metamorphose und zum Teil auch Migmatitbildung. Im Zuge dieser Ereignisse wurden
sie von sauren und intermediären Plutoniten – den variszischen Intrusivgesteinen – intrudiert. Diese liegen
heute als Zentralgneise vor. Die postvariszischen Metasedimentformationen umfassen oberkarbone und per-
momesozoische Metasedimente, welche auf dem variszisch geprägten Untergrund abgelagert wurden.

In der Geologischen Karte von Salzburg wurden die prävariszischen Gesteine nach lithostratigraphischen
und petrologischen Kriterien zusammengefasst. Die früher gebräuchlichen Ausdrücke „Altes Dach“ und „Alt-
kristallin“ haben aber als informelle Begriffe weiter Bestand und werden auch in den nachfolgenden Texten
zur Erläuterung der Kartenlegende verwendet. Daher werden beide Begriffe nun kurz definiert:

Als „Altes Dach“ werden all jene Teile der prävariszischen Gesteinskomplexe bezeichnet, in denen man
deutliche, primäre Intrusionskontakte mit Zentralgneisen heute noch erkennt. Mit dem informellen Begriff „Alt-
kristallin“ bezeichnet man ganz allgemein Gesteinskomplexe, die einer starken, zumindest amphibolitfaziel-
len, vormesozoischen Metamorphose unterworfen waren und in denen trotz der nachfolgenden alpinen Über-
prägung (Tauernkristallisation) nachweisbare Relikte der voralpinen Metamorphose erhalten geblieben sind.

Die großen Gneiskerne des Venediger-Deckensystems sind die tektonisch tiefsten heute aufgeschlossenen
Einheiten im Bereich der Ostalpen. Während der alpidischen Kontinentkollision wurden Teile einzelner Zen-
tralgneiskerne, aber auch Teile des Alten Daches mit Zentralgneisapophysen samt auflagernden, gering-
mächtigen mesozoischen Metasedimenten von den Hauptkörpern abgeschert und als Gneisdecken oft kilo-
meterweit über benachbarte Gneiskerne geschoben. Dies trifft in den mittleren Hohen Tauern z. B. für die
Riffl-Decken (CORNELIUS & CLAR, 1935) zu. Aus dem Gerlosgebiet sind die Höllenstein-Decke und die Aus-
läufer der Wolfendorn-Decke bekannt (FRISCH, 1974). In den östlichen Hohen Tauern wurden die Mureck-
gneis-Decke und die Storz-Decke (EXNER, 1971b; HÄUSLER et al., 1995) auf tiefere subpenninische Einheiten
(mesozoische Silbereck-Zone und variszisch geprägtes Grundgebirge) überschoben. Fragmente von jungpa-
läozoischen und mesozoischen Metasedimenten des externen europäischen Schelfs, welche an der Basis
des Glockner-Deckensystems weiter nach Norden transportiert wurden, bauen die Modereck-Decke (KOBER,
1922), die Seidlwinkl-Decke (CORNELIUS & CLAR, 1935) und die Murtörl-Schrovin-Schuppe (HÄUSLER et al.,
1995) auf. Diese unvollständige Aufzählung verschiedener Decken sollte den vielschichtigen Internbau des
Venediger-Deckensystems andeuten.

Die alpidische Metamorphose im Venediger-Deckensystem ist durch einen Druck-Temperaturpfad mit
druckbetonter prograder und temperaturbetonter retrograder Metamorphose (Tauernkristallisation) gekenn-
zeichnet. Die Bedingungen erreichten im Oligozän die obere Grünschiefer- bis Amphibolitfazies und kühlten
danach im Miozän wiederum schrittweise ab (SCHUSTER et al., 2004).

Komplex der Alten Gneise (inklusive Storz-Komplex);
?Präkambrium–Altpaläozoikum
215 Migmatitgneis mit kleinen Orthogneiskörpern, untergeordnet Diatexitgneis
214 Paragneis (z. T. migmatisch), untergeordnet Glimmerschiefer

215, 214

Der lithostratigraphische Begriff Komplex der Alten
Gneise geht auf die von FRASL & FRANK (1966) geprägte
klassische „Serie der alten Gneise“ zurück. Diese ist bis zu
vier Kilometer mächtig, bildet das „Alte Dach“ des Zillerta-
ler Kerns und liegt weiter östlich, tektonisch fragmentiert
als Riffl-Decke über der Granatspitzeinheit. Sie besteht
vorwiegend aus hochmetamorphen, stellenweise stark
aplitisch injizierten „altkristallinen“ Gesteinen, meist Para-
gneisen (214), die verbreitet deutliche Struktur- und Tex-
turrelikte einer starken, voralpinen Metamorphose zeigen.
Je nach Intensität der voralpinen Metamorphose sind flie-
ßende Übergänge zu Diatexitgneisen und Migmatitgneisen
(215) entwickelt. Petrologisch handelt es sich um bereichs-
weise gebänderte, z. T. migmatische Biotit-Plagioklasgnei-
se, die ziemlich variabel ausgebildet sind und in einigen
Abschnitten Übergänge in Zweiglimmerschiefer aufweisen.
In diesen Paragesteinen finden sich Einlagerungen von
feinkörnigen Amphiboliten, Dioritgneisen, Gabbroamphibo-
liten, intermediären bis sauren Metavulkaniten (biotit- und
epidotreiche Gneise und Prasinite) sowie von kleineren
Orthogneiskörpern. Letztgenannte sind durchwegs den

Zentralgneisen zuzuordnen und bilden oft geringmächtige
Intrusivkörper oder wurden tektonisch zu langgestreckten
Orthogneiszügen umgestaltet.

Zum Komplex der Alten Gneise im heutigen, erweiterten
Sinne zählen wir auch den Storz-Komplex des östlichen
Tauernfensters (= „Storzserie“ bei EXNER [1971b, 1989 u.
1990]), der als Teil des „Alten Daches“ der Zentralgneise
des Hochalm-Ankogel-Massivs aufzufassen ist und dessen
Hauptmasse als Storz-Decke über das Mesozoikum der
Silbereck-Zone geschoben wurde. Lithologisch entspre-
chen die Gesteine des Storz-Komplexes weitestgehend
den zuvor besprochenen „Alten Gneisen“. Lediglich die
jüngste Metamorphose, die Tauernkristallisation, war hier
etwas schwächer als in den mittleren Hohen Tauern. Die
maximale Mächtigkeit des Storz-Komplexes beträgt unge-
fähr 1100 m.

Im „Komplex der Alten Gneise“ werden zwar durchwegs
variszisch hochmetamorphe Gesteine zusammengefasst,
über das Sedimentationsalter ihrer Protolithe (= Ausgangs-
gestein) wissen wir aber noch nicht genau bescheid. Die
aus den Paragneisen stammenden, von EICHHORN et al.



In den mittleren Hohen Tauern sind altpaläozoische Me-
tabasite weit verbreitet. Sie lassen sich im Felbertal, im Hol-
lersbachtal und im Habachtal bestens studieren. Es handelt
sich um metamorphe Abkömmlinge von Ophiolithsequen-
zen (HÖCK, 1993; HÖCK et al., 1994). Zu einem geringen
Prozentsatz sind Grobkornamphibolite (mit gabbroiden
Strukturen) und Hornblendite (mit Kumulatstrukturen) ver-
treten, die aus den plutonischen Ophiolithanteilen hervor-
gegangen sind. Die Hauptmasse der fein bis mittelkörnigen
Prasinite und Amphibolite repräsentiert teilweise die vulka-
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In den mittleren Hohen Tauern treten innerhalb der prä-
variszischen Gesteinskomplexe mehrere bemerkenswerte
Ultrabasitkörper auf. Im Bereich zwischen dem Sedl (Hab-
achtal) und der Schwarzen Wand (Hollersbachtal) sowie im
äußeren Felbertal stecken sie als linsige Körper in dunklen
Phylliten und Granatglimmerschiefern (siehe Habachphylli-
te, 210). Diese Vorkommen sind großteils serpentinisiert
und in einigen, meist randlichen Abschnitten stark tektoni-
siert. Im Bereich der Leckbachscharte (Übergang vom
Habach- ins Hollersbachtal) sind sie durch metasomati-
sche Reaktionen mit den Nachbargesteinen in Biotit-,
Chlorit-, Aktinolith-, Tremolit- und Talkschiefer umgewan-
delt und führen edle Beryllium-Mineralvorkommen (Sma-
ragde, Phenakite). Diese seit über 200 Jahren bekannten
Vorkommen ([SCHROLL, 1797] „Der Smaragd im Glimmer-
schiefer vom Heubachtal“) und die Serpentinite der
Schwarzen Wand wurden ausführlich von GRUNDMANN &
MORTEANI (1982) untersucht und wissenschaftlich doku-
mentiert. Im äußeren Felbertal stehen die Ultrabasite im
primären Verband mit Metagabbros und Metaagglomera-

ten. Die großen Amphibole der Metagabbros besitzen akti-
nolithische Ränder und aus brauner tschermakitischer
Hornblende bestehende Kerne mit seltenen Relikten von
Klinopyroxen (PESTAL, 1983). Zirkondatierungen ergeben
magmatische Bildungsalter von rund 500 Ma für die mit den
Serpentiniten hier auftretenden Metabasite (KEBEDE et al.,
2003, 2005).

Die Ergebnisse der geologischen Landesaufnahme zei-
gen, dass die Ultrabasite des oberen Stubachtals struktu-
rell eng mit dem Basisamphibolit-Komplex (siehe Legen-
den-Nr. 211) der Granatspitzhülle verbunden sind (CORNE-
LIUS & CLAR, 1935, 1939; HÖCK & PESTAL, 1994). Der größ-
te Ultrabasitkörper dieses Bereichs und der gesamten mitt-
leren Hohen Tauern befindet sich am Enzinger Boden. Er
ist randlich serpentinisiert, enthält aber besonders im lagig
ausgebildeten, zentralen Bereich Peridotite und Pyroxeni-
te. Deren magmatische Paragenesen wurden in einigen
Bereichen zum Teil, oft aber auch gänzlich, von amphibo-
litfaziellen metamorphen Paragenesen ersetzt (PETRAKA-
KIS, 1978).

Ultrabasit
Peridotit, Pyroxenit, Serpentinit (Felbertal: z. T. im Verband mit Metagabbro), Talk-
schiefer213

Metabasit-Komplex
Altpaläozoikum
Prasinit, Amphibolit, untergeordnet Gabbroamphibolit und Hornblendit212

nischen Anteile, stellenweise sind in diesen aber auch
strukturelle Reste von Gangsystemen (sheeted dikes)
erhalten geblieben, die für Ophiolithe charakteristisch sind
(KRAIGER, 1989). Die Geochemie dieser altpaläozoischen
Metabasite zeigt vorwiegend Spurenelementgehalte, die
auch für rezente Ozeanbodenbasalte typisch sind, und
macht eine Entstehung der magmatischen Protolithe in
einem ozeanischen Becken wahrscheinlich (STEYRER &
HÖCK, 1985; HÖCK, 1993). Die Ergebnisse von Zirkondatie-
rungen an Hornblenditen (V. QUADT, 1992) und SHRIMP-

(2001) mit U/Pb SHRIMP gemessenen Zirkonkerne zeigen
für die Liefergebiete der Metasedimente relevante Alter
zwischen 1 und 2 Milliarden Jahren (Ga). Einige wenige an
sauren Metavulkaniten ermittelte geochronologische Daten
(VAVRA & HANSEN, 1991) geben uns einen ersten Hinweis
darauf, dass es sich zumindest bei Teilen des Storz-Kom-
plexes um unteres Altpaläozoikum, vielleicht sogar um
Vendium handeln könnte. Es ist aber durchaus vorstellbar,
dass die „Alten Gneise“ insgesamt recht unterschiedliche
Eduktalter aufweisen.

In der Geologischen Karte von Salzburg werden die gro-
ßen zusammenhängenden Migmatitvorkommen (215) mit
Übersignatur dargestellt, da oft stetige Übergänge zu den
Paragneisen (214), „den Alten Gneisen“ im engeren Sinn,
bestehen. In den mittleren Hohen Tauern sind diese Ge-
steine, die während der variszischen Orogenese hoch me-
tamorph wurden, östlich des Großvenedigers (Gschlöss-
bachtal, Osttirol) sowie prominent im hinteren Kapruner Tal
(unterhalb des Hochweißenfeldkeeses, NE des Hocheisers
3208 m) vertreten. CORNELIUS & CLAR (1939) bezeichneten
sie hier lokal als Hochweißenfeldgneis bzw. Hochweißen-
feldgranit. Es bestehen nämlich Übergänge von Diatexit-
gneisen zu mittel- bis grobkörnigen Granitgneisen. Letzt-
genannte weisen 1 bis 2 cm große Kalifeldspäte auf und
enthalten bis zu 20 % Biotit (SCHERMAIER, 1991). Als Bil-
dungsalter dieser In-situ-Anatexite ermittelten EICHHORN et
al. (2000) rund 340 Ma. Diese ins Unterkarbon fallenden
Werte wurden an mehreren Einzelzirkonen mit U/Pb
SHRIMP gemessen und liegen konkordant. Mehrere Vor-

kommen der variszischen Migmatite sind auch aus den Zil-
lertaler Alpen (Wimmertal, Zillergrund und Sundergrund;
Nordtirol) bekannt, wo sie das „Alte Dach“ von Tuxer- und
Zillertaler Kern bilden. In den östlichen Hohen Tauern bau-
en diese Gesteine als Reißeck-Komplex (PESTAL et al.,
2006) das Alte Dach des Gößkerns auf bzw. sind sie als
Hafner-Findel-Zone (EXNER, 1983) zwischen dem Hoch-
alm- und dem Rotgüldenkern eingelagert. Nach ihrer mine-
ralogischen Zusammensetzung sind die Migmatite als
Zweiglimmergneis, als Biotit-Plagioklasgneis oder als Bio-
tit-Hornblendegneis zu bezeichnen. Der Zweiglimmer-
gneis, mit meist schon makroskopisch erkennbarem Alkali-
feldspat, bildet verbreitet Schlierenmigmatit und Nebulit.
Gelegentlich sind auch daumennagelgroße Anreicherun-
gen von Hellglimmern (Pseudomorphosen nach Cordierit)
zu beobachten. Der Biotit-Plagioklasgneis und der Biotit-
Hornblendegneis bilden zum einen das Paläosom der mig-
matischen Bändergneise, in denen dezimeter- bis meter-
mächtige dunkle und helle Lagen wechsellagern. Zum
anderen bilden sie Schlierenmigmatite mit prächtigen, dun-
klen Paläosombereichen. Teilweise sind hier auch noch
Schollen der alten Paragneise erkennbar, die in diatekti-
schen Bereichen schwimmen. Je nach Zusammensetzung
der Edukte sind die Neosome als Aplitgneis, Aplitgranit-
gneis, Granodioritgneis oder leukokrater Tonalitgneis aus-
gebildet.

Weiters trifft man in den von variszischen Migmatiten do-
minierten Gesteinskomplexen fast überall auf kleinere Or-
thogneisintrusionen (Zentralgneise).
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Basisamphibolit-Komplex und Zwölferzug-Komplex
Altpaläozoikum–Unterkarbon
Amphibolit, z. T. hell-dunkel gebändert, Hornblende-Plagioklasgneis, untergeordnet
Muskovitaugengneis und Biotit-Plagioklasgneis

211

Der Basisamphibolit-Komplex und der Zwölferzug-Kom-
plex (211) unterscheiden sich von den zuvor beschriebe-
nen Metabasiten (212) durch deutliche Anzeichen einer
voralpidischen, amphibolitfaziellen Metamorphose. Sie
wurden daher gesondert dargestellt. Der Basisamphibolit-
Komplex liegt im N und W unmittelbar über dem Zentral-
gneis des Granatspitzkernes. Der Zwölferzug-Komplex
erstreckt sich in E–W-Richtung als ca. 8 km lange und 1 km
breite antiklinale Aufwölbung zwischen dem äußeren Stu-
bach- und Felbertal (FRASL & FRANK, 1966).

Grobkörnige, oftmals gebänderte Amphibolite bilden
gemeinsam mit Muskovitaugengneisen die Hauptmasse
des Zwölferzug-Komplexes. Diese gelten als Musterbei-
spiele für altkristalline Gesteine in den mittleren Hohen
Tauern. Durchschnittlich über 5 mm große, gelblichgrüne
Hornblenden mit z. T. braunen Kernen, bis über 3 cm gro-
ße, einschlussreiche Granate und ehemals anorthitreiche,
heute sehr stark gefüllte Plagioklase in den Amphiboliten
sowie ebenfalls große, einschlussreiche Granate, Feldspä-
te und zentimetergroße Muskovite in den Muskovitaugen-
gneisen werden als Relikte der voralpidischen Metamorp-
hose interpretiert (FRASL & FRANK, 1966).

Durchaus ähnliche Amphibolite treten auch im Basisam-
phibolit-Komplex, unmittelbar über dem Granatspitzkern

auf. Dort sind sie jedoch durch die alpidische Tektonik
und Metamorphose stärker überprägt als im Zwölferzug-
Komplex.

An den grobkörnigen Granat führenden Amphiboliten des
Zwölferzug-Komplexes durchgeführte Zirkondatierungen (V.
QUADT, 1992) lassen rund 490 Ma alte magmatische Proto-
lithe (= Ausgangsgesteine) erkennen. Einzelzirkon-Datie-
rungen an den grobkörnigen Amphiboliten des Basisamphi-
bolit-Komplexes hingegen erbrachten perfekt definierte
magmatische Bildungsalter von 351 bis 343 Ma (KEBEDE et
al., 2003, 2005). Detritische Zirkone aus den Muskovitau-
gengneisen des Zwölferzuges ergaben ca. 370 bis 340 Ma
als maximales Ablagerungsalter ihrer Ausgangsgesteine
(LOTH et al., 1997; KEBEDE et al., 2005).

Aufgrund dieser geochronologischen Untersuchungen
ist es wahrscheinlich, dass verschieden alte Ausgangsge-
steine am Aufbau der beiden Gesteinskomplexe beteiligt
sind, diese aber eine zumindest ähnliche variszische Meta-
morphose erfahren haben. Wegen dieser hohen, voralpidi-
schen Metamorphose (in Amphibolitfazies) zählten FRASL
(1958) bzw. FRASL & FRANK (1966) beide Einheiten zum
Altkristallin.

Einzelzirkon-Datierungen an Gabbroamphiboliten (EICH-
HORN et al., 2001) belegen, dass diese ozeanische Kruste
im Unterordovizium bzw. im Kambrium, vor ungefähr 480
bis 540 Ma entstanden ist. Ähnliche Gesteinsabfolgen kom-
men auch im Grenzgebiet Salzburg/Kärnten vor, wo sie
vom Murtal über das Pöllatal bis nördlich des Maltatales
einen gut kartierbaren Leithorizont im Hangenden des
Storz-Komplexes bilden. Für diese über 200 m mächtigen
Gabbroamphibolite mit kleinen Serpentinitlinsen wurde
jedenfalls eine Parallelisierung mit jenen der mittleren
Hohen Tauern in Erwägung gezogen (STADLMANN, 1990).

Die einleitend beschriebenen Metabasitvorkommen der
mittleren Hohen Tauern wurden ursprünglich von FRASL

(1958) zur „Habachserie“ gezählt. In der aktuellen Geologi-
schen Karte von Salzburg werden sie jedoch, aus noch
näher zu erläuternden Gründen (siehe dazu Legenden-Nr.
209), von der Habach-Gruppe getrennt und gemeinsam mit
den zahlreichen anderen altpaläozoischen Amphiboliten
des Tauernfensters dargestellt. So z. B. treten etliche klei-
nere Amphibolitvorkommen, südöstlich des Großvenedi-
gers, in den Riffl-Decken und in der Sonnblickgruppe auf.

Im östlichen Tauernfenster sind zahlreiche weitere Me-
tabasitvorkommen mit großen Mächtigkeiten aus dem
Hochalm-Ankogelgebiet und der Reißeckgruppe bekannt.
Ihr genaues Alter und ihre Genese sind aber noch uner-
forscht

Habach-Gruppe (inkl. Kareck-Komplex)
Altpaläozoikum–Karbon
210 Dunkler Phyllit („Habachphyllit“), vereinzelt Graphitquarzit
209 Albitgneis, Phyllit, hell, silbrig, Serizitschiefer, Porphyrmaterialschiefer, Biotit-Epi-

dotgneis, Prasinit, Chloritschiefer

210, 209

Der von FRASL (1958) geprägte Begriff „Habachserie“
bezeichnete eine km-mächtige Gesteinsabfolge mit bedeu-
tenden Vorkommen dunkler Phyllite („Habachphyllit“), die
mengenmäßig aber noch von Anteilen metamorpher mag-
matischer Gesteine übertroffen werden. Unter Letzteren
überwiegen zwar die basischen Metamagmatite deutlich,
aber auch Ultrabasite, saure und intermediäre Metavulka-
nite einschließlich metamorpher pyroklastischer Gesteine
sind nicht selten (FRASL & FRANK, 1964). Das klassische
Gebiet dieser Gesteinsabfolge befindet sich beiderseits
der nördlichsten 3 km des Habachtales. FRASL (1958) hatte
den Begriff der „Habachserie“ sehr weit gefasst und diese
Abfolge auf Grund eines Vergleiches mit dem Gesteinsbe-
stand der Grauwackenzone ins Altpaläozoikum gestellt,
aber auch einen jungpaläozoischen Anteil nicht ausge-
schlossen. Die Einbindung eines derartig weit gefassten
Begriffs in die moderne lithostratigraphische Nomenklatur
stellt ein Problem dar, da schon allein die enorme Zeit-
spanne der Eduktalter – vom Kambrium oder Ordovizium

bis zum Karbon – mit dem Begriff der Gruppe bzw. der For-
mation schwierig zu vereinbaren ist. Erschwerend kommen
noch die große Bandbreite sehr unterschiedlicher Litholo-
gien und ihre plattentektonisch sehr kontrovers definierten
Entstehungsgebiete hinzu. Die Untersuchungen von STEY-
RER (1983), PESTAL (1983), KRAIGER (1989) und HÖCK
(1993) und die geochronologischen Untersuchungsergeb-
nisse von PEINDL & HÖCK (1993), V. QUADT (1992) und
EICHHORN et al. (2000, 2001) haben eine Unterteilung der
ursprünglich als „Habachserie“ definierten Abfolge ermög-
licht. Wir unterscheiden heute:
1) Kambrische bis ordovizische, metamorphe Ophiolithe

(rund 540 bis 480 Ma alt);
2) Eine oberdevone bis oberkarbone Abfolge metamor-

pher, kalk-alkalischer Vulkanite (rund 370 bis 300 Ma
alt), deren Edukte in einem Inselbogen oder an einem
aktiven Kontinentalrand gebildet wurden;

3) Die mit den kalk-alkalischen Metavulkaniten verbunde-
nen Habachphyllite.



Auf der aktuellen Geologischen Karte von Salzburg sind
nur die Abfolge der metamorphen kalk-alkalischen Vulkani-
te und ihre Begleitgesteine (209) sowie die Habachphyllite
(210) als Habach-Gruppe dargestellt, da diese gemein-
sam den geologischen Bau der Typlokalität (= Habachmul-
de im unteren Habachtal) bestimmen. Die anderen Teile
der ursprünglichen „Habachserie“ (FRASL, 1958) entfallen
auf die Begriffe Ultrabasit (213) und Metabasit-Komplex
(212).

Die kalk-alkalischen Metavulkanite der Habach-Gruppe
(209) sind hauptsächlich aus sauren und intermediären
Laven und Tuffen (mit rhyolithischer, dazitischer und
andesitischer Zusammensetzung) hervorgegangen. Vulka-
nische Reliktgefüge, wie z. B. pyroklastische Bildungen
oder Mandelsteine (ehemalige Gasblasen) sind sehr selten
aber doch an manchen Stellen erhalten geblieben (STEY-
RER, 1983; HÖCK, 1993). Diese Gesteinsgruppe umfasst
aber auch das ehemalige „subvulkanische Niveau“. Zahlrei-
che Gänge und kleinere Intrusivgesteinskörper, die in die
altpaläozoischen Ophiolithe intrudierten, sind bekannt
(HÖCK et al., 1993). Diese treten z. B. im oberen Hollers-
bachtal, im mittleren Felbertal und im tektonisch liegenden
Teil der Riffl-Decken auf. Bei den Metamagmatiten der
Habach-Gruppe handelt es sich um lithologisch recht
abwechslungsreiche Gesteine. Albitgneise, Epidot-Albit-
gneise, Biotit-Epidotgneise und Porphyroide treten ebenso
auf wie Chloritschiefer, Metaagglomerate und Prasinite. Die
Metavulkanite zeigen vielfältige Übergänge in Gesteine, die
sich von Tuffiten und feinklastischen Sedimenten ableiten

lassen. Dabei handelt es sich um Serizit-Chloritschiefer,
Serizitschiefer und helle, grünlich bis silbrige Phyllite.

Der Habachphyllit (210), ein feinblättriger, dunkler
(meist mittelgrauer) Phyllit, repräsentiert den wichtigen,
sedimentogenen Teil der „Habachserie“ FRASLS (1958).
Diese dunklen Phyllite treten nur in manchen Bereichen in
reiner Form auf. Oft enthalten sie auch Fremdgesteinsein-
schlüsse. Diese meist geringmächtigen Quarz-Albitschie-
fer-, Epidot-Albitschiefer- oder Chloritschieferlagen weisen
auf tuffogene Einlagerungen in den tonigen Edukten hin.
Phengit, Biotit und Quarz sind die Hauptgemengteile des
Habachphyllits. Die mittelgraue Färbung der Habachphylli-
te ist meist auf einen hohen Ilmenitgehalt (bis zu 7 Vol.-%)
zurückzuführen. STEYRER (1983) sieht die Ursache dieses
hohen Gehalts in der Beimengung von tuffitischem Materi-
al. Bereichsweise besitzt der Phyllit auch beträchtliche
Graphitgehalte, die ihn dunkelgrau oder schwarz färben.
Aus diesen Bereichen sind auch gering mächtige (max.
5 m) Graphitquarzit-Einschaltungen bekannt.

Der Kareck-Komplex (209) tritt lediglich in der Lieserbo-
gengruppe in den östlichen Hohen Tauern auf. Die Be-
zeichnung geht auf die „Kareckserie“ von EXNER (1971b) zu-
rück, der diese Gesteine „nach dem schönen, westlich des
Katschberges gelegenen Aussichtsgipfel“ benannte. EXNER
vermutete, dass diese Gesteine aus regressiv metamor-
phen, stark tektonisierten (ehemals altkristallinen) Gestei-
nen des Storz-Komplexes (214) entstanden, schließt aber
die Beteiligung von paläozoischen Schiefern und Prasiniten,
„der Habachserie FRASLS (1958) vergleichbar“, nicht aus.
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Murtörl-Formation und Draxel-Komplex
Jungpaläozoikum
Schwarzschiefer, dunkler Albit- und Biotitblastenschiefer mit gradierter Schichtung und
Lagen von Metavulkanit, Graphitquarzit

208

Die jungpaläozoischen Metasedimente des Draxel-
Komplexes (208) und äquivalente Gesteine bilden im Tau-
ernfenster eine weit verbreitete lithostratigraphische Ein-
heit. Diese wurde bisher in der geologischen Literatur
zumeist nur unter lokal gebräuchlichen, informellen Begrif-
fen beschrieben. CHRISTA (1931) bezeichnete sie bei sei-
ner Kartierung des oberen Zemmgrundes in den Zillertaler
Alpen als „Furtschagelschiefer“. In der Granatspitzgruppe
der mittleren Hohen Tauern beschrieben CORNELIUS &
CLAR (1939) diesen Gesteinskomplex als Schiefer mit Bio-
titporphyroblasten. In den östlichen Hohen Tauern wurden
sie von ANGEL & STABER (1952) als Glimmerschiefer des
Woiskentypus benannt. Die in der aktuellen geologischen
Karte verwendete Bezeichnung Draxel-Komplex geht auf
EXNER (1971a, 1980b) zurück, der diese Gesteine auf-
grund ihrer typischen Ausbildung im Kammbereich Draxel-
nock – Klampfererköpfl (in der östlichen Hochalmgruppe
gelegen) „Draxel-Serie“ nannte. Es handelt sich jedenfalls
um eine durchaus abwechslungsreich ausgebildete litholo-
gische Einheit, die vorherrschend aus mittelgradig meta-
morph überprägten, ehemaligen pelitischen und psammiti-
schen Sedimenten (z. T. sind noch Gradierungen erkenn-
bar) und vulkanischen Zwischenlagen besteht. Der häufig-
ste Gesteinstyp ist ein dunkler, lagenweise graphithältiger
Biotitblastenschiefer mit wechselndem, aber durchwegs
hohem Quarz- und Feldspatgehalt. Daneben sind noch
dunkle Phyllite, Graphitquarzite, Granatglimmerschiefer,
untergeordnet auch Prasinitschiefer, Metaagglomerate und
Orthogneislagen am Aufbau dieses Gesteinskomplexes
beteiligt. Typisch sind auch zyklische Wechsellagerungen
zwischen den dezimeterdicken dunklen Biotitblastenschie-
fern und den zentimeterdünnen dunklen Phyllitlagen.
Durch die schon eingangs erwähnten lokal beobachtbaren
Gradierungen (z. B. in den „Furtschagelschiefern“ der Grei-
nermulde in den Zillertaler Alpen oder in den „Biotitporphy-

roblastenschiefern“ der Granatspitzhülle in den mittleren
Hohen Tauern) drängt sich eine Korrelation dieser Metase-
dimente mit unterkarbonen Flysch-Formationen förmlich
auf. Diese schon lange vermuteten stratigraphischen Vor-
stellungen konnten jüngst durch geochronologische Unter-
suchungen bestätigt werden. Zahlreiche Einzelkorndatie-
rungen an detritischen Zirkonen aus den Metasedimenten
und an Zirkonen aus den vulkanischen Einlagerungen
(KEBEDE et al., 2003; LERCHBAUMER, 2008) lassen ein
maximales Sedimentationsalter von 355 bis 370 Ma für die-
sen Gesteinskomplex erkennen.

Mehrere lithologische Analogien zum Draxel-Komplex
zeigt auch die Murtörl-Formation (208) des östlichen Tau-
ernfensters. Der Begriff der Murtörl-Formation geht auf die
von EXNER (1971b, 1983, 1989, 1990) definierte „Mur-
törlserie“ zurück. Sie besteht vorwiegend aus Schwarz-
schiefern, d. h. dunklem, meist kalkfreiem Phyllit und dun-
klen Albitblastenschiefern mit volumetrisch enormer Albit-
blastese. An den südexponierten Hängen des oberen Mur-
tales erreicht sie infolge tektonischer Anschuppung eine
maximale Mächtigkeit von 1400 m, am Ostrand des Tau-
ernfensters ist sie jedoch auf weniger als 100 m Mächtig-
keit reduziert. Die Albitblasten erreichen mehrere mm
Durchmesser. Sie sind spätkinematisch im Zuge der alpidi-
schen Metamorphose gewachsen. Derivate eines basi-
schen Vulkanismus treten in Form von Prasiniten und
Chloritschiefern auf (EXNER, 1983). In der gesamten Mur-
törl-Formation treten aber im Gegensatz zum eingangs
beschriebenen Draxel-Komplex keine granitischen oder
aplitischen Intrusionen auf. Daher dürfte die Sedimentation
ihrer Protolithe erst nach der variszischen Intrusion der
Zentralgneise erfolgt sein. EXNER (1971b, 1983, 1989,
1990) vermutet Jungpaläozoikum (Oberkarbon–Perm). Die
stratigraphische Einstufung der Formation ist aber noch
nicht definitiv geklärt.
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Der übergeordnete Sammelbegriff Zentralgneis ist seit
den Anfängen der geologischen Erforschung der Hohen
Tauern eingeführt. Diese Bezeichnung wird für alle sauren
bis intermediären, metamorphen, mehr oder weniger defor-
mierten bzw. geschieferten plutonischen Gesteine verwen-
det. Es sind Zentralgneise mit aplitischer, granitischer, gra-
nodioritischer, tonalitischer und granosyenitischer Zusam-
mensetzung bekannt. Die größeren, regional zusammen-
hängenden Vorkommen werden als Zentralgneiskerne
bezeichnet. Im generellen Ostalpenquerschnitt sind diese,
beurteilt nach den heutigen Aufschlussverhältnissen, die
tektonisch tiefsten Anteile der Ostalpen. Nach heutigem
Kenntnisstand handelt es sich um variszische, multiple
Intrusionen. Zirkon-Datierungen (CLIFF, 1981; FINGER & V.
QUADT, 1993; EICHHORN et al., 2000; KEBEDE et al., 2003,
2005) zeigen, dass die magmatische Tätigkeit den Zeitab-
schnitt von rund 340 bis 300 Ma betraf. Diese Daten wei-
sen auf einen ersten Höhepunkt im höheren Unterkarbon
bzw. im tieferen Oberkarbon hin. Weiters wurden in einigen
Fällen die Zentralgneise bereits variszisch metamorph und
tektonisch deformiert. Dies belegen bestens untersuchte
Intrusionsabfolgen in mehreren Gebieten des Tauernfen-
sters (KARL, 1959; HOLUB & MARSCHALLINGER, 1989). In
ihrer Gesamtheit wurden die Zentralgneise während der
alpinen Gebirgsbildung wiederum tektonisch deformiert
und intensiv metamorph überprägt (Tauernkristallisation).
Ihr alter variszisch-plutonischer Mineralbestand hat sich
weitgehend den P-T-Bedingungen der Tauernkristallisation
angepasst. So hat sich z. B. die Zusammensetzung der
Plagioklase deutlich gegenüber ihren ursprünglichen Anor-
thitgehalten verändert. Sie sind z. T. stark gefüllt, wobei
zahlreiche Mikrolithe von Epidot/Klinozoisit und Hellglim-
mer, aber auch Granat oder Karbonat auftreten.

Die Aplitgranit- und die Leukogranitgneise (204) sind
innerhalb der Zentralgneise sehr markante Gesteine, bil-
den aber meist sehr kleine und nur sporadisch zusammen-
hängende Intrusivgesteinskörper. In der aktuellen Geologi-
schen Karte konnten daher nur wenige exemplarisch aus-
gewählt und dargestellt werden.

Im Bereich der östlichen Hohen Tauern betrifft dies den
Schollenmigmatit vom Typus Rotgülden. So benannte EX-
NER (1982) einen Metaaplitgranit mit Schollen von Grano-
dioritgneis, der sich in der Hafnergruppe vom Rotgüldental
zum Kar des Lanischsees erstreckt. Das Gestein besteht
zu über 95 % aus leukokratem Metaaplit bis mittelkörnigem
Granitgneis und zu lediglich 5 % aus dunklen Schollen des
teilweise aufgelösten Altbestandes. Die Schollen weisen
meist granodioritische Zusammensetzung auf, zeigen aber
teilweise gabbroide Strukturrelikte.

Kleine, scharf begrenzte Intrusivkörper aus hellem, apli-
tischem Metagranit (Reichenspitzgranit [KARL, 1961]) tre-
ten innerhalb des Tuxer Kerns im Krimmler Achental und
im Gebiet der beiden Sulzbachzungen auf (FINGER et al.,
1993).

Einige leukokrate, feinkörnige Intrusivgesteinskörper,
die am Ostrand des Venedigerlappens die anatektischen
Strukturen der Riffl-Decke durchschlagen, wurden von
SCHERMAIER (1991) als Ausläufer der Metaplutonite des
Zillertaler-Venediger-Kernes interpretiert. Zu den hellen
feinkörnigen Varietäten dieser Intrusivgeneration zählen
zahlreiche Aplitgneise und der leukokrate, granodioritische
Weißeneck-Dichtensee-Gneis (FUCHS, 1958).

Die Hauptmasse der Zentralgneise, sicher über 70 %,
besteht aus Granit- bis Granodioritgneisen (205). Sie bau-

Zentralgneis
Jungpaläozoikum
207 Granosyenitgneis
206 Tonalitgneis, Granodioritgneis
205 Granitgneis, untergeordnet Granodioritgneis
204 Aplitgranitgneis und Leukogranitgneis (S Rotgülden mit Dioritschollen)

207, 206
205, 204

en praktisch den gesamten Granatspitzkern, den Gößkern
und den Sonnblickkern auf, überwiegen auch im Hölltor-
Rotgülden-Kern und im Hochalmkern deutlich vor anderen
Metaplutoniten und bilden im westlichen Tauernfenster ca.
80 % des Tuxer Kernes sowie den gesamten Ahornkern.

Der aus oftmals stark deformierten, meist grobkörnigen,
hellen Granit- bis Granodioritgneisen („Augen- und Flaser-
gneise“) bestehende Tuxer Kern wurde von KARL (1959)
beispielhaft petrographisch untersucht und kartiert.

Der Granatspitzkern, ein mehrere Kilometer großer Plu-
ton, besteht vorwiegend aus hellen, mittel- bis grobkörni-
gen, mehr oder weniger porphyrischen Zweiglimmer-Meta-
graniten (FINGER et al., 1993), aus denen Pseudomorpho-
sen nach Cordierit bekannt wurden (FRASL, 1967). Auch
innerhalb der Riffl-Decke, die tektonisch über dem Granat-
spitzkern liegt, treten mehrere Zentralgneiskörper mit gra-
nitischer Zusammensetzung auf – z. B. der helle, grobkör-
nige Felbertauern-Augengneis oder der Knorrkogelgneis
mit seinen bis zu mehreren Zentimetern großen Kalifeld-
spaten.

Der Sonnblickkern besteht hauptsächlich aus grobkörni-
gen, oft porphyrischen Metagraniten (EXNER, 1964).

Weitere Zentralgneisgebiete des östlichen Tauernfen-
sters, der Hochalm-, der Hölltor-Rotgülden-Kern und der
Siglitzlappen umfassen eine Vielzahl unterschiedlicher
Zentralgneisvarietäten, deren relative Altersstellung erst in
Teilbereichen geklärt ist (HOLUB & MARSCHALLINGER, 1989;
HAUNSCHMID, 1993). Zu den granitischen bis granodioriti-
schen Typen gehören z. B. der straff geschieferte „Groß-
elendflasergranit“, der flächenmäßig weit verbreitete, meis-
tens grobkörnig-massige „Hochalmporphyrgranit“ mit sei-
nen oft mehrere Zentimeter großen, idiomorphen Kalifeld-
spaten, der feinkörnigere „Kölnbreinleukogranit“ sowie der
grobporphyrische „Prossauergranit“.

Der Gößkern befindet sich in der südöstlichen Ecke des
Tauernfensters. Grob charakterisiert handelt es sich bei
diesem Zentralgneiskörper um einen variszischen Pluton,
der einen granitischen Innenbereich und einen granodiori-
tischen Rand aufweist. EXNER (1980b) erkannte die durch
magmatische Differenziation verursachte Zonierung und
dokumentierte die entscheidenden Erkenntnisse über die
relativen Altersbeziehungen der Gößgranitoide.

Tonalit- und Granodioritgneise (206) bilden im Zillerta-
ler Kern und im Tuxer Kern (westliches Tauernfenster)
sowie im Hochalmkern (östliches Tauernfenster, Hochalm-
Ankogel-Gruppe, Maltatal) größere zusammenhängende
Körper. Der Tonalit- bis Granodioritgneis des Maltatales
bildet einen großen, flach lagernden, lakkolithischen Intru-
sionskörper, der zeitlich nach dem „Großelendflasergranit“
aber noch vor dem „Hochalmporphyrgranit“ und dem „Köln-
breinleukogranit“ intrudiert ist (HOLUB & MARSCHALLINGER,
1989). Er ist ein massiges bis schlieriges, mittelkörniges
Gestein mit nahezu schwarzen Biotitaggregaten, weißen
Plagioklasleisten und Quarznestern. In den granodioriti-
schen Partien kommen auch bis zu zentimetergroße Kali-
feldspate vor. Innerhalb des Tonalits treten gelegentlich
Schollen von Diorit (mit Hornblende) auf. Ansonsten fehlt
diesen Orthogneisen jedoch die Hornblende.

Der Zillertaler Kern und seine unter dem Namen Venedi-
gerlappen bekannte südöstliche Verlängerung bestehen zu
einem großen Teil aus Metatonaliten, Metagranodioriten
und stärker verschieferten Tonalit- und Granodioritgneisen
(KARL, 1959; SCHMIDEGG, 1961; FINGER et al., 1993). Darin
befinden sich zahlreiche basische Schollen des einstigen



Die Porphyrmaterialschiefer-Formation ist bezüglich ih-
rer stratigraphischen Einstufung der Wustkogel-Formation
(201) äquivalent, unterscheidet sich jedoch recht deutlich
in lithologischer Hinsicht. Um diesem Umstand Rechnung
zu tragen, wurde auch keine Veränderung des Namens
„Porphyrmaterialschiefer“ vorgenommen, der von OHNE-
SORGE als Kartierungsbegriff eingeführt wurde (siehe HAM-
MER, 1936) und sich in der geologischen Literatur des Tau-
ernfensters etabliert hat.

Diese Gesteinsformation tritt am Nordrand des west-
lichen Tauernfensters auf und erreicht im Gerlostal eine
Mächtigkeit von ungefähr 500 m. Sie besteht aus hell- bis
dunkel-graugrünen, porphyrischen Arkosegneisen, aus
Grauwacken mit reichlich Gesteinsbruchstücken und lokal
vorkommenden zentimetergroßen Geröllen sowie aus feld-
spatreichen Glimmerschiefern. Örtlich sind auch gering-
mächtige Grünschiefer eingeschaltet. Da schon während
der Ablagerung dieser Gesteine eine enge Durchmischung
von vulkanischem und terrigenem Material stattgefunden

hat, gibt es alle Übergänge zwischen harten, splittrig bre-
chenden Porphyroiden und den stärker verschieferten
Arkosegneisen. Die klastischen bzw. vulkanogenen Kom-
ponenten bestehen vorwiegend aus Plagioklas, gefolgt von
Quarz und Alkalifeldspat, wobei die Quarze mit Korrosions-
buchten und Resorptionsschläuchen zweifellos vulkani-
schen Ursprungs sind (POPP, 1984; THIELE, 1974).

Die Zirkonpopulation eines Metavulkanits aus dem Tuxer
Tal bei Mayrhofen wurde von SÖLLNER et al. (1991) unter-
sucht. An den untersuchten Zirkonen war ein mehrphasi-
ges, aber kogenetisches Wachstum erkennbar. Das U-Pb-
Alter der Probe lag bei 284±3 Ma und wurde als Extru-
sionsalter interpretiert. Mit diesen Daten gut korrelierbare
Alterswerte von 283±11 Ma erbrachte die geochronologi-
sche Untersuchung der südwestlich von Uttendorf (Ober-
pinzgau) auftretenden Porphyroide des Sturmmannsecks
(LOTH et al., 1997). Das schon früher (MILLER et al., 1984)
aus lithofaziellen Vergleichen vermutete jungpaläozoische
Alter der Formation ist somit erwiesen.

Nebengesteins. Die Tonalitgneise dieser Vorkommen füh-
ren auch verbreitet Hornblende (BESANG et al., 1968).

Der Granosyenitgneis (207) tritt am S- und E-Rand des
Siglitzlappens entlang der Naßfelder Ache und im Gebiet
der Romatespitze (2695 m) NW Mallnitz auf. Es handelt
sich um ein schwarzweiß gesprenkeltes, mittelkörniges,
gelegentlich massiges, meistens jedoch geschiefertes Ge-
stein mit vielen basischen Schollen (EXNER, 1957), das von
BECKE (1912) als Syenitgneis bezeichnet wurde. FINGER et
al. (1993) sprechen von einem syenitischen bis monzoniti-

schen Metagranitoid. Typisch für den Granosyenitgneis
sind der geringe Quarzgehalt und das Vorherrschen von
Kalifeldspat gegenüber dem Plagioklas. Makroskopisch
fallen die großen weißen Alkalifeldspate auf. Anstatt Horn-
blende findet man meistens deren Pseudomorphosen, wel-
che aus Biotit und Epidot bestehen, aber auch stofflich
erhaltene Hornblende kommt gelegentlich vor. Innerhalb
des Granosyenitgebiets trifft man immer wieder auf Bänke
und Schollen dunkler, feldspatarmer Amphibolite, deren
Hornblende oft durch Biotit und Epidot ersetzt ist.
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Südwestlich des Großvenedigers (3674 m) befindet sich
im „Altkristallin“ des oberen Maurertales (Komplex der
Alten Gneise; 214) eine muldenförmige Einlagerung von
schwarzen graphitischen Glimmerschiefern (= Maurertal-
Formation; 203). Diese unterscheiden sich lithologisch und
durch ihre einphasig tauernkristalline Metamorphose deut-
lich von den umgebenden polymetamorphen, altkristallinen
Gesteinen (PESTAL et al., 1999). Die Graphitschiefer beste-
hen aus reichlich Graphit, Quarz, Plagioklas, Hellglimmer
und Biotit. Selten wechseln sie mit Lagen von ebenfalls
graphitreichen Quarzkonglomeraten und Granatglimmer-
schiefern. Durch seine dunkle, fast schwarze Farbe hebt
sich der gesamte Gesteinszug bereits in der Landschaft
optisch vom deutlich helleren Komplex der Alten Gneise
ab.

Nachdem bereits SCHMIDEGG (1961) ein karbones Edukt-
alter dieser Formation in Erwägung gezogen hatte, fand
ungefähr 30 Jahre später R. MENGE, ein Student der Tech-
nischen Universität Berlin, im oberen Maurertal ein Roll-
stück von Graphitschiefer mit dem Abdruck eines Blattfrag-
ments (FRANZ, MOSBRUGGER & MENGE, 1991). Im Septem-
ber 1997 unternahmen Mitarbeiter der Geologischen Bun-
desanstalt (Wien) eine systematische Suche im Umkreis

des Fundortes und fanden an der östlichen Talseite in
2650 m SH eine nur 10 cm dicke, anstehende Graphitlage
mit zahlreichen Pflanzenfossilien. Die entsprechende Flo-
renliste wurde von PESTAL et al. (1999) veröffentlicht: cf.
Calamites sp.; Cyperites bicarinatus LINDLEY & HUTTON, 1832;
Lepidodendron cf. dissitum SAUVEUR; Pecopteris sp.; Alethopteris
sp.; Neuropteris sp.; Sphenopteris nummularia GUTBIER, 1835;
Cordaites sp.; Cordaites principalis (GERMAR, 1848) GEINITZ,
1855; cf. Cardiocarpus sp. Diese fossile Flora enthält zwar
keine Leitfossilien, welche die eindeutige Zuordnung zu
einer chronostratigraphischen Stufe erlauben würden, sie
ermöglicht aber immerhin die Einengung des Sedimenta-
tionsalters auf („Westfal“ bis „Stefan“) oberes Karbon. Das
Vorkommen von Cordaites principalis weist sogar auf höheres
„Westfal“ als untere Altersgrenze hin.

Als Ausgangsmaterial der Maurertal-Formation kommen
limnisch-fluviale Sedimente eines intramontanen Beckens
in Frage (PESTAL et al., 1999). Diese Sedimente bestanden
wahrscheinlich aus kohlereichen Tonschiefern mit einigen
wenigen Sandstein- und Konglomeratlagen. Im Hangen-
den der Maurertal-Formation folgen Arkosegneise mit bis
zu kindskopfgroßen Gneisgeröllen, die zur Wustkogel-For-
mation (201) überleiten.

Maurertal-Formation
Oberkarbon
Graphitischer Glimmerschiefer, z. T. Konglomeratlagen203

Porphyrmaterialschiefer-Formation
Perm
Porphyrmaterialschiefer, Geröllgneis, Arkosegneis202

Wustkogel-Formation
Perm–Untertrias
Phengitquarzit, Arkosegneis201

In den mittleren Hohen Tauern wurden die siliziklasti-
schen Metasedimente des Perms und der Untertrias nach

dem typischen Vorkommen am Wustkogel östlich der
Großglockner-Hochalpenstraße von FRASL (1958) als
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Das klassische Gebiet der Seidlwinkl-Formation befin-
det sich zwischen dem Seidlwinkltal und dem hinteren
(südlichen) Fuschertal, an der Scheitelstrecke der Groß-
glockner-Hochalpenstraße. Diese heute in der Tauernlite-
ratur gebräuchliche und auch in der Stratigraphischen
Tabelle von Österreich verwendete lithostratigraphische
Bezeichnung wurde ursprünglich von CORNELIUS & CLAR
(1939) als Name einer tektonischen Einheit der „Seidl-
winkl-Decke“ verwendet. Dabei handelt es sich um eine
kilometergroße Liegendfaltenstruktur, deren Faltenkern
aus Wustkogel-Formation (201) besteht. Ihre Faltenschen-
kel und der Faltenscheitel sind aus mächtigen Marmoren
und Rauwacken aufgebaut. FRASL & FRANK (1964, 1966)
bzw. FRANK (1969) etablierten die „Seidlwinkltrias“ als
lithostratigraphische Einheit.

Sie besteht aus metamorphen Karbonatgesteinen, die
aus seichtmarinen Kalken, Dolomiten und Rauwacken her-
vorgegangen sind. Diese Autoren dokumentierten dabei
folgendes Normalprofil der Kalk- und Dolomitmarmore
(200) und der Rauwacken (199): Über dem plattigen, wei-
ßen bis blassgrünen Quarzit der Untertrias (obere Wustko-
gel-Formation) folgt manchmal ein dünner Horizont aus
sandig-schiefriger Rauwacke. Diese Rauwacke wird
jedoch meist von einem grünlich-silbrigen Phyllitflatschen
führenden Horizont im hellen, oft weißen basalen Kalkmar-
mor ersetzt. Darüber lagert relativ mächtiger z. T. hellgrau
gebänderter, zuckerkörniger Kalkmarmor (?Anisium). Da-
nach folgen graue Dolomite, dünner Dolomitschlierenkalk
und Bänderdolomitlagen (?Ladinium). Abgesehen von
einem weiteren obersten, grauen Dolomithorizont, domi-
nieren mächtiger, gelblicher Glimmerdolomit und Rauwa-
cke mit untergeordnet Gips den stratigraphisch hangenden
Teil der Seidlwinkl-Formation (?Karnium). Die höhere
Obertrias (Norium und Rhätium) ist nicht mehr karbona-
tisch bzw. evaporitisch, sondern siliziklastisch entwickelt
(siehe Piffkar-Formation; 198). Die primäre Mächtigkeit der

Karbonatgesteine der Seidlwinkl-Formation betrug maxi-
mal ca. 200 m.

In der aktuellen Geologischen Karte von Salzburg sind
auch viele andere, meist kleine Vorkommen der Seidlwinkl-
Formation verzeichnet. Eines der interessantesten befin-
det sich im Oberpinzgau. Ein Karbonatgesteinszug verläuft
als schmales Band in E–W-Richtung zwischen dem Kapru-
ner Tal und dem Stubachtal. Er überlagert Habach-Gruppe
(209) und Wustkogel-Formation (201) am Nordrand des
mittleren Tauernfensters. In diesem Bereich ist die Seidl-
winkl-Formation im Vergleich zur Typlokalität merklich
schwächer metamorph. Hier wurden die Dolomite lediglich
spröd deformiert und die lithologische Ausbildung der Kalk-
marmore ist wesentlich vielfältiger und bunter als im Origi-
nalgebiet. Es wechseln nicht nur weiße bis hellgraue, son-
dern häufig auch dunkelgraue, recht dick gebankte Kalk-
marmore mit den Dolomiten und Rauwacken. Darüber hin-
aus erwies sich ein dunkelgrauer, mitteltriadischer Dolomit
dieses Gebietes als fossilführend. Im Dietersbachtal süd-
östlich von Niedernsill fand BOROWICKA (1966) gut erhalte-
ne Dasycladaceen, die von E. OTT anhand des Schliffma-
terials als Diplopora annulata (SCHAFHÄUTL) bestimmt werden
konnten (siehe TOLLMANN, 1977, S. 22 f.). Diese Art ist
nach heutigen stratigraphischen Vorstellungen für das La-
dinium charakteristisch.

Die mächtigen, karnischen Rauwacken des Originalge-
bietes der Seidlwinkl-Formation wurden, wie bereits einlei-
tend erwähnt, in der aktuellen Geologischen Karte mittels
Übersignatur (199) separat gekennzeichnet. In diesen
Rauwackehorizonten befinden sich einige wenige, markan-
te Fundstellen von Gips, wie z. B. am Kendlkopf (2587 m)
beobachtet werden kann. Auch im östlichen Tauernfenster
gibt es Vorkommen von triadischer Rauwacke (EXNER,
1983, 1989, 1990). Sie sind jedoch wesentlich kleiner bzw.
geringer mächtig als jene der klassischen „Seidlwinkltrias“
und auf dieser Karte nicht dargestellt.

Seidlwinkl-Formation
Mittel- und Obertrias
200 Kalkmarmor, zuckerkörnig, weiß und dunkelgrau, z. T. gebändert; Dolomitmarmor,

massig–bankig, gelblich und hellgrau–dunkelgrau
199 Rauwacke, untergeordnet Gips

200, 199

„Wustkogelserie“ bezeichnet. Hier in der klassischen Loka-
lität der Seidlwinkl-Decke bildet die Wustkogel-Formation
den Kern einer großen liegenden Faltenstruktur. Den per-
mischen Anteil ihres Gesteinsbestandes vertreten helle
Arkosequarzite bis Arkosegneise, die z. T. Quarzporphyrd-
erivate enthalten, und grünlichweiße Phengitquarzite. Hori-
zonte mit Porphyroid- und Gneisgeröllen, wie z. B. im
Baumgartlkar, unter der Hummelwand oder westlich unter
dem Wustkogel, markieren ihre stratigraphische Basis, wie
FRASL & FRANK (1966) vermuteten. Entsprechende grob-
klastische Konglomerate sind einem der Kartenblattbear-
beiter (G. PESTAL) auch aus dem oberen Maurertal be-
kannt. Sie überlagern hier die Maurertal-Formation (203)
im Hangenden und sind stratigraphisch ins Oberkarbon
bzw. ins Perm einzustufen. Aufgrund dieser Geländesitua-

tion ist nun die bislang vermutete stratigraphische Unter-
grenze der Wustkogel-Formation gesichert. Der stratigra-
phisch höhere, in die Untertrias gestufte Anteil dieser For-
mation besteht aus weißen bis blassgrünen, feinkörnigen,
dünnplattigen Quarziten. TOLLMANN (1977) gibt auch ge-
ringmächtige Rötschiefer (helle Serizitschiefer mit dünnen
Rauwackebändern) an.

Lithologisch ähnliche Gesteine, deren stratigraphische
Position jener der Wustkogel-Formation analog ist, wurden
von EXNER (1971b, 1989, 1990) aus dem östlichen Tauern-
fenster beschrieben. Es handelt sich dabei um Arkosegnei-
se, Arkosequarzite, Albitblastenschiefer und weiße bis
grünliche plattige Quarzite. Diese bauen den liegenden
Teil der „Schrovinserie“ auf, der von EXNER (1990) als
Äquivalent der Wustkogl-Formation aufgefasst wurde.

Schwarzkopf-Formation, „Lias“ und Piffkar-Formation
Obertrias
Graphitischer Schiefer, verbreitet mit Chloritoid, z. T. mit Disthen, Quarzit, schwarz-weiß
gebändert; Chloritoidschiefer, hell, Quarzit, plattig–massig, hell

198

Der Begriff der Schwarzkopf-Formation geht auf COR-
NELIUS & CLAR (1939) zurück, welche die Bezeichnung
„Schwarzkopffolge“ für eine charakteristische Formation
am Schwarzkopf (2765 m), bestehend aus einer innigen

Wechsellagerung von schwarzen und weißen, z. T. gebän-
derten karbonatfreien Quarziten mit schwarzen, graphi-
tisch pigmentierten Phylliten und Chloritoidschiefern, ge-
prägt haben. Durch Infiltration von Limonit sind die Quarzi-



te manchmal auch gelblich gefärbt. Die schwarzen Phyllite
färben graphitisch ab und haben serizitische Schichtflä-
chen. Ebenfalls durch Graphit schwarz gefärbt sind die
Chloritoidschiefer und Chloritoidphyllite, abgesehen davon
aber den hellen Chloritoidschiefern der Piffkar-Formation
durchaus ähnlich. Die schwarzen Chloritoide erreichen bis
zu 3 mm Durchmesser, bleiben aber oft unter 0,5 mm groß.
Disthen führende Chloritoidschiefer (= Rhätizit-Chloritoid-
schiefer nach CORNELIUS & CLAR [1939]) kommen z. B. bei
der Edelweißspitze (2577 m) an der Großglockner-Hochal-
penstraße und im Krumltal bei der Rohrmooseralm vor. Auf
den Schichtflächen sind sie voll von schwarzen, bis über 1
cm langen und ca. 1 mm breiten Disthennadeln. Das
Grundgewebe besteht auch hier aus feinschuppigem Hell-
glimmer und fallweise etwas Quarz. Disthen und Chloritoid
entstanden während der Tauernkristallisation und befan-
den sich im thermodynamischen Gleichgewicht.

Nur wenige Meter mächtige, mit der Schwarzkopf-For-
mation lithologisch vergleichbare Gesteine überlagern im
Gerlosgebiet den Ahornkern. Sie wurden nahe der west-
lichen Blattschnittgrenze des aktuellen Kartenblattes, am
Grat zwischen dem Wimmer- und dem Schönachtal, ver-
zeichnet. Nach THIELE (1974) handelt es sich um graphiti-
sche Phyllite, feinbänderigen Graphitquarzit, Rhätizitquar-
zit, hellen, meist mittelkörnigen, Turmalin führenden Quar-
zit sowie um hellgelben bis bläulichgrauen, meist gelb-
braun anwitternden Quarzmarmor. Diese Gesteine bilden
hier das Liegende der Hochstegen-Formation und wurden

vom zuvor genannten Autor als „Hochstegenkalk-Basis-
serie“ bezeichnet.

Im stratigraphisch Liegenden der Schwarzkopf-Forma-
tion treten stets siliziklastische Metasedimente auf, die sich
von dieser durch helle Farbtöne bzw. das weitgehende
Fehlen von graphitischem Pigment unterscheiden. Es han-
delt sich um plattige bis massige, helle Quarzite und um
helle, silbrig glänzende Chloritoidphyllite (mit millimeter-
kleinen, schwarzen Punkten = Chloritoid), die nach FRASL
& FRANK (1964) stratigraphisch den Quartenschiefern
(Obertrias) entsprechen. Einer freundlichen, mündlichen
Anregung von Prof. Volker HÖCK folgend wollen wir diese
als Piffkar-Formation bezeichnen. Sie bildet den untersten
Teil des in der nördlichen Glocknergruppe zwischen der
Edelweißspitze (2577 m) und dem Kendlkopf gelegenen
Piffkars und kann hier entlang der sogenannten Piffkar-
schneid (= südliche Begrenzung des Piffkares) in prächti-
gen Aufschlüssen studiert werden.

Die beobachtete Gesamtmächtigkeit der Piffkar-Forma-
tion liegt meist unter 50 m. Die hellen Quarzite der Piffkar-
Formation sind im Gegensatz zu den ebenfalls hellen Quar-
ziten der Brennkogel-Formation stets karbonatfrei. Die Ab-
grenzung der Piffkar-Formation gegenüber den Marmoren
und Rauwacken der Seidlwinkl-Formation (199 bzw. 200)
des stratigraphisch Liegenden und gegenüber dem mut-
maßlichen Lias der stratigraphisch hangenden Schwarz-
kopf-Formation ist im Gelände immer sehr deutlich.
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Silbereckmarmor-Gruppe (inkl. Angertalmarmor und Modereckmarmor)
Mitteltrias und „Malm“
Kalkmarmor, hell, untergeordnet Dolomitmarmor und Rauwacke197

Als „Silbereckserie“ bezeichnete EXNER (1939, 1971a,
1982, 1983) eine Abfolge postvariszischer Metasedimente,
die primärstratigraphisch dem spätvariszisch erodierten
Granitpluton der Hafnergruppe aufliegt. Ihren Namen hat
sie nach dem Silbereck (2804 m) östlich der Rotgülden-
seen, wo sie am vollständigsten entwickelt ist. Sie umfasst
eine geringmächtige basale Abfolge (?Oberkarbon bis
Untertrias) aus Graphitquarzit, Geröllquarzit, Arkosequarzit
und sog. „Lantschfeldquarzit“, darüber kompakte Karbo-
natgesteine und schließlich Bündnerschiefer. Die Karbo-
natgesteine umfassen einen liegenden Dolomitmarmor
und einen hangenden Kalkmarmor. Die primäre Mächtig-
keit der Dolomitmarmore der „Silbereckserie“ wird von
EXNER (1983) mit einigen Meterzehnern angegeben; infol-
ge tektonischer Anschoppung können es bis zu 200 m
sein. Es überwiegt feinkörniger weißer Dolomitmarmor.
Seltener ist grauer Dolomitmarmor mit weißen Dolomitmo-
bilisaten. Der Kalkmarmor, der das stratigraphisch Han-
gende des Dolomitmarmors bildet, weist eine deutliche
Bankung und Bänderung auf. Seine Mächtigkeit ist ähnlich
wie jene des Dolomitmarmors. Es handelt sich im N vor-
wiegend um dunkelgrauen bituminösen Kalkmarmor und
im S um eher grobkörnigen weißen Kalkmarmor. Dieser
aus Karbonatgesteinen bestehende Mittelabschnitt der
„Silbereckserie“, der von EXNER (1983) noch zur Gänze als
Trias interpretiert wurde, ist auf Grund neuer, erst kürzlich
veröffentlichter Fossilfunde (HÖFER & TICHY, 2005) von der
Typlokalität am Silbereck größtenteils in den Oberjura ein-
zustufen (= Silbereckmarmor-Gruppe) und daher keines-
falls als stratigraphisches Äquivalent der Seidlwinkl-For-
mation aufzufassen. Albert STRASSER und Georg ZAGLER
fanden mehrere Fossilien im Silbereckmarmor der Typlo-
kalität. Anhand dieser Funde und weiterer Aufsammlungen
durch HÖFER & TICHY (2005) gelang die zweifelsfreie Ein-
stufung des Silbereckmarmors in den oberen Jura

(„Malm“). Gefunden wurden zahlreiche Korallenstöcke
(Actinastraeidae gen. et sp. indet.) sowohl im Schutt als
auch im anstehenden Fels (Dolomitmarmor) in unmittelba-
rer Nähe des Zentralgneises, der das primärstratigraphi-
sche Grundgebirge bildet. Ein stark verzerrter, unvollstän-
diger, aus Kalkmarmor bestehender Steinkern eines
Ammoniten (Perisphinctidae STEINMANN 1890, gen. et sp.
indet.) und Crinoidenstielglieder fanden sich auf einer
umgelagerten Gesteinsplatte. Bemerkenswert ist die Tat-
sache, dass die Korallen im Dolomitmarmor vorkommen,
dessen triadisches Alter als relativ sicher gegolten hatte.

Da diese stratigraphischen Ergebnisse in der redaktio-
nellen Schlussphase bei der Druckvorbereitung der Geolo-
gischen Karte von Salzburg noch nicht in vollem Umfang
bekannt waren, konnten Sie bei der Karten- und Legen-
dengestaltung nur insofern berücksichtigt werden, als in
der Silbereckmarmor-Gruppe (inkl. Angertal-marmor und
Modereckmarmor) die Karbonatgesteine der mutmaß-
lichen Mitteltrias und des Oberjuras gemeinsam dargestellt
wurden. Es ist daher wichtig zu wissen, dass ein wesent-
licher Teil der Silbereckmarmore der Hafnergruppe in den
Oberjura zu stellen und als stratigraphisches Äquivalent
der Hochstegen-Formation zu betrachten ist. FRISCH
(1975) hat die „Hochstegenfazies“ mit der „Grestener
Fazies“ (Ultrahelvetikum bzw. Helvetikum i.w.S.) ver-
glichen. Der Unterjura (Lias) der Gresten-Formation
besteht aus Arkosen, Quarzsandsteinen, Schiefertonen mit
Kohlenflözen sowie aus quarzsandigen dunklen Kalken
und weist eine gewisse lithologische Ähnlichkeit mit der
basalen Abfolge der „Silbereckserie“ EXNERS auf. Falls
diese stratigraphische Parallelisierung zutrifft, wäre nicht
nur das Gebiet der Hochstegen-Formation sensu stricto,
sondern auch jenes der Zentralgneiskerne des östlichen
Tauernfensters in der Trias ein festländisches Abtragungs-
gebiet gewesen (vergleiche HÖFER & TICHY, 2005).
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Hochstegen-Formation (inklusive Hachelkopfmarmor)
„Malm“
Kalkmarmor, plattig–grob gebankt, grau, z. T. mit Hornsteinlagen, bereichsweise dolomitisch196

Brennkogel-Formation und Kaserer-Formation
Kreide
Dunkler Phyllit, kalkfrei und kalkig, Kalkschiefer und Karbonatquarzit, z. T. mit gradierter
Schichtung, untergeordnet Arkosegneis, Granatglimmerschiefer und Brekzie

195

Die Hochstegen-Formation ist aus Schwellenkalken
des Oberjura hervorgegangen, als das Meer im Zuge der
jurassischen Transgression als Schelfmeer auf das vorme-
sozoische Grundgebirge im N des Penninischen Ozeans
vorgedrungen ist. Vor allem der nördliche Teil der Zentral-
gneiskerne des westlichen Tauernfensters wurde von die-
ser Fazies eingenommen (TOLLMANN, 1977). Durch den
Fund eines gut erhaltenen Abdrucks eines Perisphinctes sp.
in einem Bausteinblock von Hochstegenmarmor aus dem
Steinbruch Hochsteg SW Mayrhofen im Zillertal (V. KLE-
BELSBERG, 1940) konnte dieser Teil der Hochstegen-For-
mation in den „unteren Malm“ (Oxfordium) eingestuft wer-
den (MUTSCHLECHNER, 1956).

Abgesehen von geringmächtigen, basalen weißen, rot-
braunen bzw. dunkelgrauen Quarziten und Schwarzphylli-
ten, die wahrscheinlich dem Lias oder Dogger angehören
(FRISCH, 1968, 1974) und der „Hochstegenkalk-Basisserie“
entsprechen (THIELE, 1974; siehe auch Legenden-Nr. 198),

liegt dieser Teil der Hochstegen-Formation unmittelbar auf
Zentralgneis des Ahornkerns bzw. auf seinem „Alten
Dach“. Ihre maximale Mächtigkeit beträgt rund 90 m bis
100 m. Weitere Fossilfunde aus diesem Steinbruch (THIE-
LE, 1974; SCHÖNLAUB et al., 1975) erbrachten keine weite-
ren Leitfossilien. Erst KISSLING (1992) gelang es mit gut
erhaltenen Radiolarien, die aus dem hangenden Teil des
Hochstegenmarmors bei Finkenberg stammen, den Nach-
weis von Kimmeridgium bis unteres Tithonium zu erbrin-
gen.

Der Hochstegenmarmor ist in den Zillertaler Alpen weit
verbreitet und tritt in mehreren Teildecken des Venediger-
Deckensystems auf. Im Bereich zwischen dem Wimmertal
und dem Untersulzbachtal erreicht er mit drei Gesteinszü-
gen auch das Gebiet der aktuellen geologischen Karte. Der
östlichste Ausläufer des Hochstegenmarmors bedeckt als
„Hachelkopfmarmor“ die Granitgneise der beiden Sulz-
bachzungen im Oberpinzgau (FRASL, 1953).

Die aus fein- und grobklastischen Metasedimenten
zusammengesetzte, bis zu 200 m mächtige Kaserer-For-
mation (195) bildet im westlichen Tauernfenster das strati-
graphisch Hangende des „Hochstegenmarmors“ und
wurde daher folgerichtig in die Unterkreide gestellt (THIELE,
1970; 1974). Ihre östlichsten Ausläufer erreichen in der
Gerlos noch das Gebiet des aktuellen Kartenblattes. Die
zur Kaserer-Formation zählenden Gesteine in der Wolfen-
dorn-Decke überlagern hier die Hochstegen-Formation
(196) und die Porphyrmaterialschiefer-Formation (202).

Die Brennkogel-Formation (195), benannt nach dem
NW vom Hochtor an der Großglocknerstraße gelegenen
Brennkogel (3018 m), tritt in der Seidlwinkl-Decke des
Venediger-Deckensystems auf und bildet hier das strati-
graphisch Hangende der Seidlwinkl-, der Piffkar- und der
Schwarzkopf-Formation (Mittel- bis Obertrias bzw. Lias).
FRASL & FRANK (1966) stellten ihre „Bündnerschieferserie
in Brennkogelfazies“ in den Lias bis Dogger, da sie annah-
men, dass ihre Sedimentation unmittelbar an jene der
„Seidlwinkeltrias“ anschließt. Wegen der auffallenden litho-
logischen Analogie zwischen der Kaserer-Formation des
westlichen Tauernfensters und der Brennkogel-Formation
der Seidlwinkl-Decke des mittleren Tauernfensters schlug
THIELE (1980) eine teilweise Parallelisierung beider Forma-
tionen vor, indem er auch für die „Brennkogelserie“ einen
kretazischen Anteil postulierte. Neuere lithostratigraphi-
sche Überlegungen (LEMOINE, 2003) scheinen darauf hin-
zuweisen, dass die gesamte Brennkogel-Formation in der
Kreide abgelagert wurde und große Teile der Typlokalität

weitgehend den Gesteinsformationen des „Gault-Typs“
(Aptium bis Albium) entsprechen.

Die Hauptbestandteile der Brennkogel-Formation sind
dunkle Kalkschiefer sowie dunkle kalkfreie bzw. kalkarme
Phyllite mit Einlagerungen von 5 m bis 20 m mächtigen,
hellen, feinkörnigen Karbonatquarziten. Bedingt durch die
leicht herauswitternden, feinen Karbonatkörner lassen sich
im Quarzit stets Lagen mit gradierter Schichtung und turbi-
ditische Zyklen erkennen. Der Karbonatgehalt der Quarzite
ist meist gering (rund 10 %), selten sind Karbonatquarzite
mit bis über 50 % Karbonat und metamorphe Brekzien. Die
Komponenten dieser metamorphen Brekzien bestehen
vorwiegend aus Karbonatgesteinen und wurden z. T.
extrem duktil deformiert (Hochtorbrekzie). Ihre Matrix ist
entweder phyllitisch oder quarzitisch. Bemerkenswert sind
auch die nordwestlich des Hocharns (3245 m) im oberen
Krumltal und im Diesbachkar auftretenden Arkosegneise
und bunten Marmore, die hier einen bedeutenden Teil der
Brennkogel-Formation aufbauen.

Außerhalb der Seidlwinkl-Decke tritt die Brennkogel-For-
mation am Gerlospaß, im Oberpinzgau südlich von Utten-
dorf und Niedernsill sowie in der Eklogitzone auf. Aus
regionalgeologischen Überlegungen wurden in der Geolo-
gischen Karte von Salzburg auch alle jene klastischen
Metasedimente, die in den östlichen Hohen Tauern das
stratigraphisch Hangende der Silbereckmarmor-Gruppe
(197) bilden (= „Bündnerschiefer“ bei EXNER [1983]), in die
Brennkogel-Formation subsumiert.

4.2.1.2. Eklogitzone
Die Eklogitzone des Tauernfensters wird aus alpidischen Eklogiten, Metasedimenten der Brennkogel-For-

mation sowie kleinen Fragmenten der Seidlwinkl- und der Wustkogel-Formation aufgebaut. Sie bilden eine
tektonische Mélange zwischen dem Venediger-Deckensystem und dem Glockner-Deckensystem (MILLER et
al., 1980), die in einer schmalen, E–W-streichenden Zone an der Südabdachung der Venediger- und der Gra-
natspitzgruppe sowie in Form kleiner isolierter Späne im Bereich der westlichen Sonnblickgruppe auftritt. Da
in der Eklogitzone Metasedimente enthalten sind, die auf europäischer kontinentaler Kruste abgelagert wur-
den, wird sie in der tektonischen Nomenklatur von SCHMID et al. (2004) dem Subpenninikum zugezählt.
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4.3. Penninikum
4.3. E. HEJL & G. PESTAL (Penninische Deckensysteme des Tauernfensters)

H. EGGER (Penninische Deckensysteme am Nordrand der Ostalpen)

Das Penninikum ist eine tektonische Großeinheit, die aus zahlreichen Deckensystemen besteht. In den
Westalpen und den Schweizer Zentralalpen wird das Penninikum in das Valais, das Briançonnais und das
Piemontais untergliedert. Diese Einheiten entstammen einem aus ozeanischen Becken und intraozeanischen
Schwellen zusammengesetzten Ablagerungsraum, der sich in der Jura- und Kreidezeit zwischen der Apuli-
schen und der Europäischen Kontinentalplatte gebildet hatte.

In den Ostalpen enden die Spuren der Briançonnais-Schwelle im Engadiner Fenster (SCHMID et al., 2004).
Weiter östlich werden die Decken des Penninikums überwiegend aus Resten ozeanischer Kruste und/oder dar-
auf abgelagerten Sedimenten der Tiefsee aufgebaut. Das ozeanische Becken, dem diese Decken entstam-
men, öffnete sich gleichzeitig mit dem zentralen Atlantik ab dem mittleren Jura. Im Zuge der initialen Öffnung
dieses Ozeanbeckens wurde subkontinentaler Mantel exhumiert und anschließend neue ozeanische Kruste an
einem ozeanischen Riftsystem gebildet. Dadurch wurde die Apulische Platte von der Hauptmasse Europas
getrennt. Gleichzeitig entwickelte sich der Penninische Ablagerungsraum zu einem tiefen Ozeanbecken, das
im oberen Jura, in der Kreide, im Paleozän und teilweise noch im Eozän mit Sedimenten gefüllt wurde.

Die Penninischen Decken entstanden während der Schließung des Penninischen Ozeans, welche von der
Oberkreide bis ins Eozän andauerte. Dabei wurde der größte Teil der ozeanischen Kruste in den Mantel sub-
duziert und ging für immer verloren. Die Penninischen Decken wurden vom Ostalpin überschoben und mit
diesem weit auf den europäischen Schelf geschoben. Wir unterscheiden heute einerseits die Penninischen
Decken der Rhenodanubischen Flyschzone und der Ybbsitzer Klippenzone und andererseits die Pennini-
schen Decken im Engadiner Fenster, im Tauernfenster und im Rechnitzer Fenster. Erstere finden sich ver-
schuppt mit dem Helvetikum am Nordrand der Ostalpen. Die Penninischen Deckensysteme am Nordrand
der Ostalpen sind vor der Stirn des Ostalpins sowie in stirnnahen tektonischen Fenstern aufgeschlossen und
höchstens anchizonal metamorph. Zweitere treten in den zentralen Teilen der Ostalpen unter den Ostalpinen
Decken zutage und zeigen eine deutlich höhere Metamorphose.

Die in der aktuellen Geologischen Karte von Salzburg auftretenden Penninischen Deckensysteme des Tau-
ernfensters umfassen das liegende Glockner-Deckensystem (STAUB, 1924) und das hangende Deckensys-
tem Matreier Schuppenzone – Nordrahmenzone (siehe HEJL & PESTAL, dieses Heft). Heute lagern diese bei-

Eklogit-Komplex und Brennkogel-Formation; hochdruckmetamorph
Kreide
Eklogit und Granatprasinit im Verband mit Metasedimenten194

Bemerkenswerte, durch eine Hochdruckmetamorphose
gebildete, ehemals basaltische und gabbroide Gesteine
treten innerhalb der Eklogitzone im Verband mit ebenfalls
hochmetamorphen Gesteinen der Brennkogel-Formation
sowie kleinen Fragmenten der Seidlwinkl- und der Wustko-
gel-Formation auf. Vor allem die Eklogite und Granatprasi-
nite bezeugen den Ablauf dieser alpidischen Hochdruck-
metamorphose innerhalb des Tauernfensters. Mineralein-
schlüsse in den Granatkernen der Eklogite (Epidot, Para-
gonit, Phengit, Barroisit, Chlorit, Quarz, Albit, Ilmenit, Mag-
netit und Apatit) werden als Relikte einer älteren prograden
Metamorphose in Grünschiefer- bis Blauschieferfazies
interpretiert (DACHS et al., 2005). Der eigentliche eklogitfa-
zielle Mineralbestand besteht vorwiegend aus natriumrei-
chem grünem Klinopyroxen (Omphazit) und magnesium-
reichem rotem Granat. Fallweise kommen Disthen, Quarz,
Talk, Paragonit, Glaukophan, Rutil, Phengit und Sulfide
hinzu (MILLER, 1974, 1977; MILLER et al., 1980). Petrologi-
sche Befunde von HOLLAND (1979) und FRANK et al. (1987)
belegen, dass die Hochdruckmetamorphose bei Drucken
von ungefähr 2 GPa und bei Temperaturen von bis zu
640°C stattgefunden hat (siehe auch DACHS et al., 2005
bzw. MILLER et al., 2007). Das entspräche einer maximalen
Versenkungstiefe von gut 60 km. Das Wachstum von Glau-

kophan auf Kosten von Omphazit kann durch eine Wasser-
zufuhr nach dem Höhepunkt der eklogitfaziellen Meta-
morphose erklärt werden.

Das exakte Alter der alpidischen Eklogite bleibt vorerst
unklar. Während einige Autoren (z. B. FRANK et al., 1987;
HÖCK et al. 1994) eine kretazische Eklogitbildung anneh-
men, plädieren ZIMMERMANN et al. (1994) anhand von Ar-
Ar-Datierungen an Phengiten für ein eozänes Alter der
Hochdruckmetamorphose. Über die Frage, ob diese eozä-
nen Glimmeralter den Zeitpunkt der eklogitfaziellen Meta-
morphose angeben oder später während der Exhumation
unter blauschieferfaziellen Bedingungen gebildet wurden,
konnten RATSCHBACHER et al. (2004) Klarheit schaffen.
Nun steht jedenfalls fest, dass die eklogitfazielle Meta-
morphose, die vor der Blauschiefermetamorphose stattge-
funden hat, älter als 42 Ma ist.

Im Zuge einer späteren Metamorphose (wahrscheinlich
der Tauernkristallisation) bei deutlich niedrigerem Druck
(ca. 0,5–0,6 GPa), Temperaturen um 500°C und reichli-
chem Wasserangebot bildeten sich Aktinolith, Albit, Chlorit
und Epidot, wodurch die Eklogite teilweise in Granatprasi-
nite umgewandelt wurden (MILLER, 1977; MILLER et al.,
1980; DACHS, 1990).

Nicht nur die Eklogite selbst, sondern auch Teile der Metasedimente haben an einer Hochdruckmetamor-
phose teilgenommen. Im späten Eozän bis frühen Oligozän bewirkte die anschließende Tauernkristallisation
eine grünschiefer- bis amphibolitfazielle Überprägung.
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4.3.1.1. Glockner-Deckensystem
Das Glockner-Deckensystem ist das bei weitem größere Penninische Deckensystem des Tauernfens-

ters. Im Gebiet der aktuellen Karte bildet es einen rund 500 m bis maximal 4000 m mächtigen, tektonischen
Körper.

Der tektonische Begriff „Glockner-Deckensystem“ beruht auf der von STAUB (1924) geprägten „Glockner-
decke“, in der er „die große Masse der Bündnerschiefer und Ophiolithe, vom Katschberg bis zum Brenner“
zusammenfasste. Dieses Deckensystem besteht nahezu ausschließlich aus den metamorphen Produkten
von kreidezeitlichen kalkigen, mergeligen und tonigen Sedimenten und aus metamorphen Resten der ozea-
nischen Kruste. All diese Gesteine werden nun lithostratigraphisch der Bündnerschiefer-Gruppe zugeordnet.
Die Metasedimente liegen uns heute hauptsächlich als Kalkglimmerschiefer und dunkle, kalkige bzw. kalk-
freie Phyllite vor. Die Basalte der ehemaligen ozeanischen Kruste wurden von der alpinen Metamorphose in
Grünschiefer, Prasinite und Amphibolite (zu einem geringen Teil auch in Eklogite) umgewandelt. Weiters tre-
ten noch Metagabbros und Serpentinite auf.

Vor allem in jenen Teilen des Glockner-Deckensystems, welche die Eklogitzone direkt überlagern, ist eine
blauschiefer- bis eklogitfazielle Hochdruckmetamorphose nachgewiesen. Während der Tauernkristallisation
wurden grünschiefer- bis amphibolitfazielle Bedingungen erreicht.

Außerhalb des Tauernfensters sind analoge Einheiten z. B. in der Pfundser Zone des Engadiner Fensters
wiederzufinden. Wir vermuten daher, dass das heutige Glockner-Deckensystem aus einem unmittelbar
südlich an den europäischen Schelf angrenzenden Teil des penninischen Ozeanbeckens hervorgegangen
ist.

Bündnerschiefer-Gruppe
Die vielfältigen posttriadischen Gesteine der mittleren Hohen Tauern wurden von FRASL (1958) in der

„Bündnerschiefer-Serie mit Ophiolithen“ (= Bündnerschiefer-Gruppe [FRANK et al., 1987a]) zusammenge-
fasst. Diese übergeordnete lithostratigraphische Einheit wurde vorerst nicht weiter untergliedert. FRASL &
FRANK (1966) versuchten auf Basis ihrer lithologischen Beobachtungen und ihrer regionaltektonischen Kennt-
nisse, aber auch durch genetisch-fazielle Überlegungen, die Bündnerschiefer des Tauernfensters in „die
Fuscher-Fazies, die Glockner-Fazies, die Brennkogel-Fazies und die Hochstegenkalkfolge“ weiter zu unter-
teilen, um ihre paläogeographische Anordnung im „Penninischen Trog“ näher zu charakterisieren. Die beiden
letztgenannten Teilbereiche werden in der aktuellen geologischen Karte tektonisch dem Subpenninikum (196,
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den Penninischen Deckensysteme
als metamorphe, fernüberschobene
Decken über dem subpenninischen
Venediger-Deckensystem. Ihre Teil-
decken sind vielfach tektonisch frag-
mentiert und unterschiedlich meta-
morph überprägt. Großräumige Kor-
relationen der verschiedenen De-
ckenkörper sind daher schwierig und
innerhalb des Tauernfensters nur im
Range der Deckensysteme möglich.

4.3.1. Penninische
Deckensysteme
des Tauernfensters

Im Zwischenkapitel „Der geologi-
sche Bau des Tauernfensters“ wer-
den die Penninischen Deckensyste-
me des Tauernfensters gemeinsam
mit den Subpenninischen Decken-
systemen des Tauernensters erläu-
tert.

Abb. 17.
Stratigraphisches Schema zur Gliederung der
Penninischen Einheiten des Tauernfensters.



44

*) Aufgrund der Neubestimmung des Erstfundes vermuten HÖCK et al. (2006) Tithonium bis Berriasium als untere Altersgrenze der arenitischen Kalk-
marmore.

Bei den heute nahezu vollständig serpentinisierten Ultra-
basiten handelt es sich um obduzierte Reste der ehemals
ozeanischen Lithosphäre des Penninischen Sedimenta-
tionsraumes. Es treten hauptsächlich massive Serpentinite
auf, untergeordnet sind auch Antigorit-Tremolit-Schiefer
und Talkschiefer entwickelt. Diese Ultrabasite, die oft nur
wenige Meter, im Falle der Brennkogel-Heiligenbluter Ser-
pentinitkörper aber mehrmals deutlich über 300 m mächtig
werden, sind aus Harzburgiten und verschiedenen Kumu-
laten hervorgegangen (HÖCK & MILLER, 1987; MELCHER et
al., 2002). Bei vielen Vorkommen sind die primären Kon-
takte zu den ursprünglichen Nebengesteinen verloren
gegangen. Einige Serpentinite lassen jedoch als relativ
schmale Linsenzüge die Basis tektonisch zerlegter Ophio-
lithsequenzen erahnen, wobei an manchen Stellen der pri-
märe Zusammenhang mit den Metagabbros und Metaba-
salten erhalten geblieben ist (HÖCK et al., 1994; z. B. im
Bereich Ferschbach – Steingassl, mittleres Stubachtal,
Oberpinzgau). Andererseits kennt PESTAL durch eigene, im
Zuge der geologischen Landesaufnahme gemachte Beob-
achtungen, gut erhaltene Primärkontakte zwischen den
Serpentiniten, den Ophikarbonatgesteinen und den Kalk-

glimmerschiefern (z. B. von der Hangendgrenze des Dor-
fertaler Serpentinitkörpers, südliche Venedigergruppe).
Diese zeigen, dass ein kleiner Teil der Ausgangsgesteine
der Kalkglimmerschiefer schon sedimentär über den am
Meeresboden exponierten, ehemaligen „petrographischen
Mantelgesteinen“ abgelagert wurde. Äquivalente aus dem
Penninikum der Westalpen, dem Apennin und aus Bohrun-
gen im Atlantik bekannte Phänomene sind typisch für oze-
anische Krusten mit sehr geringen „Spreading-Raten“
(LEMOINE et al., 1987).

Wie schon zuvor erwähnt, treten auch mittel- bis grob-
körnige Metagabbros mit hohen Eisen- und Titangehalten
als Linsen z. B. in den Antigorit-Tremolit-Schiefern des
Steingassls auf. Diese dunklen, sehr zähen Gesteine wer-
den als metamorphe Ferrogabbros bezeichnet. Sie unter-
scheiden sich kontrastreich von den grobkörnigen, magne-
siumreichen, metamorphen Leukogabbros, die ein weiterer
Bestandteil der tektonisch zerlegten Ophiolithsequenzen
sind (HÖCK & MILLER, 1987). Der magmatische Klinopyro-
xen der Gabbros ist nur mehr reliktisch erhalten. Er wurde
zunächst in Ti-reichen pargasitischen Amphibol und an-
schließend in Aktinolith umgewandelt.

Ultrabasit
Serpentinit, z. T. im Verband mit Metagabbro, Talkschiefer, Ophikarbonatgestein

193

Hochstegen-Formation bzw. 195 Brennkogel-Formation) zugeordnet. Die beiden Erstgenannten werden
aktuell in der Bündnerschiefer-Gruppe der Penninischen Deckensysteme des Tauernfensters berücksichtigt.
Die Bündnerschiefer-Gruppe umfasst somit die Metasedimente, die im Penninischen Ozean südlich des euro-
päischen Schelfs abgelagert wurden, und die metamorphen Reste der magmatischen Gesteine der ursprüng-
lichen ozeanischen Kruste (= Ophiolithe). Dabei handelt es sich hauptsächlich um Prasinite und Amphibolite
(ehemalige tholeiitische Basalte), untergeordnet um gabbroide Gesteine und zu einem sehr kleinen Teil um
Ultrabasite. Es wurden aber auch Metabasite bekannt, die auf dem bereits gebildeten Ozeanboden vulkani-
sche Hochzonen (Englisch: seamounts) oder vulkanische Inseln (vergleichbar mit Madeira oder den Kanari-
schen Inseln) bildeten (HÖCK & MILLER, 1987; HÖCK & KOLLER, 1989).

Der Name Bündnerschiefer weist auf das Originalgebiet dieser Gesteine, das schweizerische Graubünden
hin. Als „Bündtnerschiefer“ bezeichnete nämlich STUDER (1837) erstmals die Schiefervorkommen im Gebiet
Prätigau-Chur und dehnte in späteren Jahren diesen Begriff auf die Schiefervorkommen in großen Teilen des
nördlichen und mittleren Graubündens aus (STUDER, 1872).

Das Alter der Bündnerschiefer (Jura bis Alttertiär) ist heute in den West- und Zentralalpen durch zahlreiche
Fossilien biostratigraphisch bestens bestimmt. In den Bündnerschiefern des Tauernfensters sind Fossilfunde
bedingt durch die z. T. mehrphasige Metamorphose und die verbreitet deutliche Deformation seltene aber
beachtenswerte Besonderheiten. Aufgrund dieser spärlichen Fossilfunde können in den grünschieferfaziell
überprägten Bündnerschiefern des Tauernnordrandes jedenfalls Oberjura-Alter vermutet und Unterkreide-
Alter bestätigt werden.

So machten KLEBERGER et al. (1981) den Fund eines Lamellaptychus*) aus arenitischen Kalkmarmoren der
Bündnerschiefer-Gruppe bekannt (Drei-Brüder-Nordflanke zwischen Fuschertal und Wolfbachtal, Pinzgau).
Die weitere Suche im zuvor genannten Fundgebiet erbrachte etliche Spurenfossilien (Alcyonidiopsis isp. A und
B, Belorhaphe zickzack (HEER, 1877), Chondrites intricatus (BRONGNIART, 1823), Chondrites stellaris (UCHMAN, 1999),
Haentzschelinia isp., Helminthopsis isp., Hormosiroidea annulata (VIALOV, 1971), ?Phymatoderma isp., Planolites isp., Tha-
lassinoides isp.) und Foraminiferenbruchstücke (Hedbergella sp. und ?Praeglobotruncana sp.). Diese von HÖCK et al.
(2006) bekannt gemachten Fossilfunde belegen jedenfalls die Beteiligung von Unterkreide (Hauterivium bis
Aptium) an den Kalkglimmerschiefern der Bündnerschiefer-Gruppe.

Weiters gelang es REITZ et al. (1990), durch Pteridophytensporen den Nachweis von Unterkreide auch in
den Fuscher Phylliten (Gebiet zwischen Spatalm und Penkkopf nordöstlich Großarl, Pongau) zu erbringen.
Die weiteren Einstufungen stützen sich vorrangig auf lithostratigraphische Parallelisierungen. Synrift-Sedi-
mente (metamorphe Brekzien, Sandsteine und Phyllite) sowie metamorphe Radiolarite und Aptychenkalke
repräsentieren die Ablagerungen des mittleren- bis oberen Jura der Bündnerschiefer-Gruppe und treten im
Bereich der Matreier Schuppenzone auf (CORNELIUS & CLAR, 1939; KOLLER & PESTAL, 2003). LEMOINE (2003)
hält es weiters für sehr wahrscheinlich, dass auch höhere Unterkreide und Oberkeide am Aufbau der Bünd-
nerschiefer-Gruppe des Tauernfensters beteiligt ist.
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Auch innerhalb des Glockner-Deckensystems treten
eklogitfazielle Metabasite (= Granatprasinit, Eklogit; 192)
auf. Sie bilden eine schmale ungefähr E–W-streichende
Zone an der Südabdachung der Venediger- und der Gra-
natspitzgruppe, unmittelbar an der Grenze zum Venediger-
Deckensystem. Weitere relativ kleine Vorkommen sind aus
dem Bereich der Gamsgrubenscharte nördlich der Paster-
ze bekannt. Die im Glockner-Deckensystem auftretenden
Granatprasinite und Eklogite entsprechen lithologisch
genau jenen der Eklogitzone sensu stricto. Daher ist die
unter der Signatur (194) gegebene Beschreibung auch hier
inhaltlich voll zutreffend.

Metadiabase und Metagabbros (191) kommen inner-
halb des Glockner-Deckensystems zwischen dem Fuscher
und dem Rauriser Tal vor, wo sie bis maximal 200 m mäch-
tige Einschaltungen innerhalb der phyllitischen Bündner-
schiefer (188) bilden. Lithologisch handelt es sich um Äqui-
valente der Metadiabase und Metagabbros der Nordrah-
menzone (siehe daher Beschreibung Nr. 182).

Die hauptsächlich aus Albit oder Oligoklas, Aktinolith
oder Hornblende, Epidot und Chlorit bestehenden Prasini-
te und Amphibolite (190) sind innerhalb des Glockner-
Deckensystems die mengenmäßig bei weitem vorherr-
schenden Metabasite. Der Name Prasinit ist aus dem Grie-
chischen abgeleitet (gr. �������� = lauchgrün) und be-
zeichnet ein relativ feinkörniges, üblicherweise grünschief-
erfaziell geprägtes, sehr zähes Gestein. Die Amphibolite
sind auf die zentralen, während der alpinen Tauernkristalli-
sation höher metamorph geprägten Teile des Glockner-
Deckensystems beschränkt. Die aus dem mittleren Tau-
ernfenster bekannt gewordenen Prasinite und Amphibolite
mit Pseudomorphosen nach Lawsonit und mit reliktischem
Glaukophan zeigen, dass die ehemaligen Basalte zuerst

Metabasit
Unterkreide
192 Granatprasinit, Eklogit
191 Metadiabas, Metagabbro
190 Prasinit, Amphibolit

192, 191, 190

eine Blauschiefermetamorphose erlitten haben und erst
später grünschiefer- bzw. amphibolitfaziell überprägt wor-
den sind (FRANK et al., 1987; HÖCK et al., 1994).

Die Prasinite und die Amphibolite sind zu einem großen
Teil aus basischen, submarin abgelagerten Effusiva her-
vorgegangen, deren geochemische Signatur darauf hin-
weist, dass es sich um tholeiitische Ozeanbodenbasalte
gehandelt hat (HÖCK, 1976; HÖCK & MILLER, 1987; HÖCK &
SCHARBERT, 1989; HÖCK et al., 1994). Die Magmen können
auf einen zu ungefähr 15 % aufgeschmolzenen Plagioklas-
Lherzolith-Mantel und eine anschließende Fraktionierung
von Olivin, Klinopyroxen und Plagioklas zurückgeführt wer-
den. Es wurden aber auch Prasinite bekannt, die in
bestimmten Spurenelementkonzentrationen (z. B. Niob,
Phosphor, Titan, Zirkonium, Lanthan oder Cer) gegenüber
ophiolithischen Basalten der ozeanischen Kruste deutlich
angereichert sind. Es wird vermutet, dass diese auf dem
bereits gebildeten Ozeanboden vulkanische Hochzonen
(Englisch: seamounts) oder vulkanische Inseln bildeten
(HÖCK & MILLER, 1987).

In den Prasiniten und Amphiboliten des Glockner-De-
ckensystem sind aber kaum vulkanische Strukturrelikte er-
halten geblieben, wie man sie üblicherweise z. B. von Pil-
lowlaven, Hyaloklastiten und vulkanischen Brekzien kennt.
Einerseits ist dies auf die starke penetrative Schieferung
zurückzuführen, die überall im Glockner-Deckensystem
auftritt (HÖCK & MILLER, 1987), andererseits verhalten sich
die Prasinite unter grünschieferfaziellen Bedingungen und
bei entsprechendem Fluiddurchsatz extrem duktil. Der Um-
stand, dass sich unserer Kenntnis nach lediglich in den
eklogitfaziellen Gesteinen des Froßnitztales klar erkennba-
re Strukturen von Pillowlaven und Pillowbrekzien erhalten
haben, ist in diesem Zusammenhang erwähnenswert.

Der Gepflogenheit der meisten Tauerngeologen folgend
wird die Bezeichnung Kalkglimmerschiefer (189) als
gesteinskundlich zusammenfassender Kartierungsbegriff
für die Glimmermarmore und Kalkschiefer der Bündner-
schiefer-Gruppe verwendet. Diese Gesteine bauen ge-
meinsam mit den zuvor besprochenen Prasiniten und
Amphiboliten (190) den Großteil des Glockner-Deckensys-
tems auf. Die Oberfläche der sandig angewitterten Fels-
partien der Kalkglimmerschiefer ist meist durch bräunlich-
graue Farbtöne gekennzeichnet. Im frischen Bruch domi-
nieren graue bis graublaue Farben. (In diesem Zusammen-
hang weisen wir noch einmal auf die im Titel durch Unter-
streichung vorgenommene Berichtigung der lithologischen
Beschreibung der Kartenlegende hin.)

Die Kalkglimmerschiefer bestehen hauptsächlich aus
Kalzit, Glimmer (Phengit, Paragonit und Margarit) und
Quarz, die in sehr variablen Prozentsätzen auftreten.
Bereichsweise sind Phlogopit, Chlorit (meist mit Hellglim-
mer verwachsen), Dolomit und Feldspat weitere Bestand-
teile. Das Ausgangsmaterial dieser Gesteine waren vor-
wiegend kreidezeitliche (stratigraphische Einstufung �
Bündnerschiefer-Gruppe) Arenite, pelagische mergelige
Kalkschlämme und gelegentlich schwach bituminöse Mer-
gel, die zunächst in großer Entfernung vom Festland am
Rand des Kontinentalschelfs abgelagert wurden. Danach

wurden sie in zyklischen Schüben in die Tiefsee verfrach-
tet und auf der ozeanischen Kruste des Penninischen Oze-
ans resedimentiert. Die Kalkglimmerschiefer sind in der
Großglocknergruppe, in den östlichen Hohen Tauern sowie
an der Südabdachung der westlichen Hohen Tauern und
der Zillertaler Alpen weit verbreitet, sie verzahnen sich
aber auch im nördlichen Teil der mittleren Hohen Tauern
mit den phyllitischen Bündnerschiefern, wobei auch gra-
duelle Übergänge zu diesen auftreten. Innerhalb der
geschlossenen Kalkglimmerschiefer-Areale des Glockner-
Deckensystems treten abgesehen von den Metabasiten
lediglich dünne Einlagerungen von quarzreichen Granat-
Muskovitschiefern, dunklen Phylliten und gelegentlich
Quarziten auf.

Die Kalkglimmerschiefer der Glocknergruppe liegen vor-
wiegend im amphibolitfaziellen Wirkungsbereich der Tau-
ernkristallisation, außerhalb der Glocknergruppe erstreckt
sich das Verbreitungsgebiet der Kalkglimmerschiefer je-
doch bis in den Bereich der Grünschieferfazies. Die aus
dem mittleren Tauernfenster bekannt gewordenen Pseu-
domorphosen nach Lawsonit zeigen, dass diese Teile der
Kalkglimmerschiefer zuerst eine Blauschiefermetamorpho-
se erlitten haben und erst später von der alpidischen Tau-
ernkristallisation überprägt worden sind (HÖCK et al.,
1994).

Kalkglimmerschiefer
Kreide
Druckfehlerberichtigung zur Kartenlegende: Glimmermarmor, grau, z. T. bräunlichgrau
verwitternd, untergeordnet Kalkphyllit und Granat-Muskovitschiefer

189
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Die dunkelgrauen, kalkfreien bzw. kalkarmen Phyllite im
nördlichen Teil der mittleren Hohen Tauern wurden von
CORNELIUS & CLAR (1939) als paläozoisch betrachtet und
mit dem Namen „Fuscher Phyllite“ belegt. Für FRASL
(1958) war es aber klar, dass die kalkfreien Phyllite zwi-
schen dem unteren Fuscher und dem unteren Rauriser Tal
ein mesozoisches Alter haben müssen, da sie tektonisch
keinesfalls von den mit ihnen in Wechsellagerungen vor-
kommenden dunklen, Kalk führenden Phylliten und Kalk-
glimmerschiefern der Bündnerschiefer abgetrennt werden
können. Daher unterteilte er die dunklen Phyllite des Tau-
ernnordrandes in die paläozoischen „Habachphyllite“ und
in die mesozischen „Rauriser Phyllite“. Während der neue
Name der paläozoischen Phyllite („Habachphyllit“) akzep-
tiert wurde, konnte sich die Bezeichnung „Rauriser Phyllit“
nicht durchsetzen. Der Name „Fuscher Phyllite“ war in der
Tauernliteratur bereits so verhaftet, dass er auf die meso-
zoischen, dunklen, kalkfreien und kalkigen Phyllite übertra-
gen wurde, die ab nun eine der Hauptlithologien der Bünd-
nerschiefer-Gruppe bildeten. Auch die in diesem Gebiet

befindliche Typlokalität der von FRASL & FRANK (1966) be-
schriebenen Bündnerschiefer in „Fuscher Fazies“ trug zur
allgemeinen Akzeptanz des Begriffes bei.

Innerhalb des Glockner-Deckensystems erstrecken sich
diese grünschieferfaziell geprägten, phyllitischen Bündner-
schiefer als tektonisch teilindividualisierte, in Schuppen
zerlegte Streifen von der Umgebung von Fusch über das
Rauriser Tal und das Gasteiner Tal bis an den Nordrand
des Hölltor-Rotgülden-Kernes im hinteren Großarltal. Sie
unterscheiden sich von den ganz ähnlichen phyllitischen
Bündnerschiefern der Nordrahmenzone nur graduell durch
das Zurücktreten bzw. Fehlen der für die Nordrahmenzone
typischen Grünphyllite (EXNER, 1989). Als Ausgangsgestei-
ne der Fuscher Phyllite sind in tiefen Teilen des Pennini-
schen Ozeans abgelagerte, dunkle Tone mit sandigen bzw.
mergeligen Zwischenlagen vorstellbar. Die in manchen
Bereichen (z. B. im Angertal und im oberen Gasteiner Tal)
vermehrt auftretenden Einlagerungen von Quarziten und
Feinbrekzien weisen auf eine verstärkte terrigene Sedi-
mentation mit wahrscheinlich turbiditischem Charakter hin.

Phyllitischer Bündnerschiefer
Kreide
Dunkler Phyllit, kalkfrei und kalkig („Fuscher Phyllit”), untergeordnet Quarzit und Brekzie188

Alpiner Verrucano und Lantschfeldquarzit
Perm–Untertrias
Serizit-Chloritschiefer, Arkosegneis; Quarzit, dünnplattig, blassgrün187

Unter dem von TOLLMANN (1962) eingeführten und klar
erläuterten informellen Begriff Alpiner Verrucano wurden
am aktuellen Kartenblatt detritische Metasedimente permi-
schen Alters zusammengefasst, die nicht näher durch for-
malisierte lithostratigraphische Einheiten erfassbar waren.
In der Nordrahmenzone tritt der Alpine Verrucano in un-
mittelbarer Nachbarschaft der Klammkalke zwischen dem
Rauriser Tal und dem Kleinarltal auf (EXNER, 1979). Er ist
jenem der Radstädter Tauern sehr ähnlich (siehe daher
auch Legendenbeschreibung Nr. 163), besteht verbreitet
aus Arkosegneis und Arkosequarzit und ist durch den im
Zuge der alpidischen Metamorphose gebildeten Phengit
meistens leicht grünlich gefärbt. In einigen Abschnitten
enthält er als lithologische Besonderheit Gerölle aus Gra-

nit, Gneis, paläozoischem Dolomit und rosa Quarzen. Cha-
rakteristisch sind weiters helle, weiße bis grünliche (verein-
zelt auch bunte, leuchtend grün, rot und violett gefärbte)
Serizitquarzschiefer. Lokal auftretende Lagen von Quarz-
porphyren und deren Tuffen sowie die lithostratigraphische
Position im Verband mit mutmaßlichen Triaskarbonatge-
steinen sind zusätzliche wichtige Erkennungsmerkmale.

Der ebenfalls im Verband auftretende Lantschfeldquar-
zit ist nicht so abwechslungsreich wie der Alpine Verruca-
no, sondern lithologisch ziemlich einheitlich ausgebildet.
Dieser verbreitet blassgrüne, z. T. auch weiße, plattige
Quarzit wird stratigraphisch allgemein der Untertrias zuge-
ordnet und ist besonders mächtig im unterostalpinen Rad-
städter Deckensystem entwickelt (siehe daher auch Le-

4.3.1.2. Matreier Schuppenzone und Nordrahmenzone
Die an der Südabdachung der Zillertaler Alpen und der Hohen Tauern gelegene Matreier Schuppenzone bil-

det gemeinsam mit der Nordrahmenzone das tektonisch höchste Penninische Deckensystem des Tauernfen-
sters. Es besteht hauptsächlich aus Metasedimenten der Bündnerschiefer-Gruppe. Im Gegensatz zum Glock-
ner-Deckensystem treten hier neben den kreidezeitlichen auch etliche bereits im „Dogger“ und „Malm“ abge-
lagerte Teile der Bündnerschiefer auf. Metamagmatite, die aus ehemals ozeanischer Kruste hervorgegangen
sind, spielen hier mengenmäßig nur eine untergeordnete Rolle. Es sind jedoch einige spektakuläre Serpenti-
nitkörper vorhanden (MELCHER et al., 2002; KOLLER & PESTAL, 2003).

Weiters gibt es in der Nordrahmenzone und in der Matreier Schuppenzone zahlreiche Gesteinszüge und
Großschollen von Perm-, Trias- und Unterjura-Gesteinen, die in ihrer Lithologie den Gesteinen der unterost-
alpinen Radstädter Tauern gleichen. Diese Metasedimente stammen vom ostalpinen Kontinentalrand und
sind durch verschiedene Prozesse in das Penninische Deckensystem gelangt. Zum Teil entstanden sie als
Schollen im Zuge der initialen Öffnung des Penninischen Ozeans in Verbindung mit exhumiertem, lherzolithi-
schem Mantelmaterial (den heutigen Serpentiniten der Matreier Schuppenzone), andere gelangten als
Olistholithe in das penninische Becken und weitere wurden erst während der Subduktion des Penninischen
Ozeans in die sich bildenden Penninischen Decken tektonisch eingeschuppt.

Teile der Matreier Schuppenzone zeigen eine blauschieferfazielle Hochdruckmetamorphose (KOLLER &
PESTAL, 2003). Später während der Tauernkristallisation wurden sowohl die Matreier Schuppenzone als auch
die Nordrahmenzone grünschieferfaziell überprägt.



gendenbeschreibung Nr. 163). Die metamorphen siliziklas-
tischen Gesteine des Perms und der Untertrias kommen
nicht nur in der Nordrahmenzone, sondern in lithologisch

gleichartiger Ausbildung auch in der Matreier Zone sensu
stricto vor.
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Karbonatgesteine der Mittel- und Obertrias i. Allg. (inkl. Rosseck-Formation)
186 Kalkmarmor, weiß und grau, z. T. gebändert, Dolomitmarmor, massig und bankig,

hellgrau–bräunlich, z. T. dunkelgrau–schwarz
185 Rauwacke, Gips, sandiger Schiefer, bunt

186, 185

In der Matreier Zone bilden Kalk- und Dolomitmarmore
(186) exotische Blöcke (eventuell Olistolithe), aber auch
tektonisch beanspruchte, langgestreckte Schuppen inner-
halb der mengenmäßig vorherrschenden Bündnerschiefer.
Abgesehen von der etwas höheren Metamorphose sind
diese Karbonatgesteine lithologisch nicht von jenen des
Radstädter Deckensystems zu unterscheiden. Dolomit-
marmor ist in der Matreier Schuppenzone das häufigste
mittel- bis obertriadische Gestein; seltener sind Kalkmar-
mor, Rauwacke und Gips.

Karbonatische Trias beteiligt sich auch am Aufbau der
Nordrahmenzone im Pinzgau und im Pongau. EXNER
(1979) beschreibt insgesamt fünf Triaszüge aus dem
Gebiet der Klammkalke, wobei er Rauwacke mit Ton-
schieferbröckelchen, dunkel- bis hellgraue Dolomite mit
gelber Verwitterungsfarbe und rosa Bänderkalke (?Anis)
erwähnt.

Dünne Lagen und Schollenzüge von Karbonatgesteinen
der Trias werden von EXNER (1979, 1983, 1989, 1990)
auch aus der Nordrahmenzone des Zederhaustals (Lun-
gau) beschrieben. Während der Vortriebsarbeiten für den
Tauerntunnel der A10 Tauernautobahn waren solche
Schollen (z. B. Dolomit und Anhydrit) sowie die flache Auf-
lagerung des unterostalpinen Radstädter Mesozoikums

über den Bündnerschiefern der Nordrahmenzone ein-
drucksvoll zu beobachten.

Rauwacke- und Gipsvorkommen, die SW des Groß-
glockners in der Matreier Zone liegen, wurden mit Übersig-
natur und eigener Legenden-Nr. (185) vermerkt. Diese
Vorkommen wurden von CORNELIUS & CLAR (1939) unter
dem Namen „Roßeckschichten” beschrieben und lithostra-
tigraphisch zusammengefasst. Benannt ist diese Forma-
tion nach dem Roßeckbach W von Kals (Osttirol), dessen
Schlucht in diese Gesteine eingeschnitten ist. E von Kals
setzt sich die Rosseck-Formation in das untere Ködnitztal
fort, wo sie einen besonders großen, fast 4 km langen und
gut 200 m breiten Gipszug beinhaltet. Von der Südseite
des Ködnitzbaches beschreibt CORNELIUS folgendes Profil
von N nach S (in CORNELIUS & CLAr, 1939): Feingebänder-
ter Kalkserizitschiefer mit eingelagertem dunklem Phyllit;
eine wenige Meter mächtige Linse von gelbem Dolomit;
grünliche Serizitschiefer mit quarzitischen Lagen und vie-
len Linsen von intensiv orangegelber Rauwacke; grünlich-
weißer Gips. CORNELIUS & CLAR (1939) stellten eine Paral-
lelisierung mit dem „bunten Keuper” des Semmeringge-
biets oder eine Einstufung in das Karn zur Diskussion (bei-
des Obertrias), wollten aber auch metamorphe Untertrias
nicht ganz ausschließen.

Mit dem Begriff Sandstein-Brekzien-Formation wird ein
Teil der Bündnerschiefer-Gruppe erfasst, der hauptsäch-
lich aus metamorphem Kalksandstein mit reichlich detriti-
schem Hellglimmer, Brekzienlagen und Großblöcken von
Triasdolomit besteht. Auf den turbiditischen Charakter
(gradierte Schichtung, rhythmischer Wechsel von fein- und
grobklastischen Lagen) mancher hier vorkommender
metamorpher Sandsteinzüge haben PREY (1975b) und
EXNER (1979) hingewiesen. Der Begriff „Sandstein-Brec-
cien-Zone” stammt von BRAUMÜLLER (1939) und bezeich-
nete ursprünglich eine Gruppe von Metasedimenten zwi-
schen dem Rauriser Tal und Niedernsill, wo diese Zone be-
sonders mächtig entwickelt ist. Sie erstreckt sich aber noch
weiter nach E und verzahnt sich in komplizierter Weise mit
Großolistholithen und Gleitschollen der unterostalpinen
Hochfeind-Decke (siehe EXNER, 1983; PEER & ZIMMER,
1980). Die Hochfeind-Decke scheint sich hier in mehrere
Digitationen und Schollen aufzulösen. Diese unterostalpi-
nen Gesteinsmassen werden in den umgebenden Bünd-
nerschiefern oftmals von dolomitischen Brekzien begleitet.
Aus diesem Gebiet beschreiben PEER & ZIMMER (1980)

Phyllite mit Feldspat führenden Gesteinsklasten und detri-
tischem Dolomit, die einerseits eine gewisse Ähnlichkeit
mit permoskythischen Gesteinen aufweisen, andererseits
aber auch Übergänge zu Bündnerschiefern aufweisen. Es
dürfte sich dabei um umgelagertes Material vor der Schelf-
kante des Ostalpins handeln (FRISCH et al., 1987). Die ge-
nannten Befunde erwecken den Eindruck eines genetisch-
faziellen Zusammenhangs zwischen der unterostalpinen
Schwarzeck-Formation (Oberjura–?Unterkreide) und der
Sandstein-Brekzien-Formation der Nordrahmenzone des
Tauernfensters.

Metamorphe Brekzien in der Matreier Zone in der Umge-
bung von Kals/Osttirol wechsellagern mit metamorphen
Sandsteinen und Feinklastika führenden, dunklen Schie-
fern bis Phylliten. Diese Gesteine sind nicht nur mit Groß-
olistholithen (Dolomitmarmore der Mittel- und Obertrias),
sondern auch mit Metaradiolariten und Serpentiniten ver-
knüpft. Hier gewinnt man den Eindruck, es könnte sich um
eine im Synrift-Stadium entstandene Gesteinsfolge, also
um einen relativ älteren Teil (?„Dogger“) der Bündner-
schiefer-Gruppe handeln.

Sandstein-Brekzien-Formation
Jura–Unterkreide
Metamorpher Sandstein bis Kalksandstein, Muskovit führend, Arkosegneis, Brekzie,
Phyllit, dunkel, z. T. grün, alle mit Grobklastika

184

Bündnerschiefer-Gruppe

Die nachfolgend beschriebenen posttriadischen lithostratigraphischen Einheiten und Gesteine der Matreier
Schuppenzone und der Nordrahmenzone werden im Sinne von FRASL (1958) unter dieser Gesteinsgruppe
zusammengefasst. Die Entstehungsgeschichte des Begriffes „Bündnerschiefer-Gruppe“ und seine stratigra-
phische Einstufung wurden bereits unter 4.3.1.1. erläutert.
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Metadiabase und Metagabbros (182) treten in der
Nordrahmenzone zwischen dem vorderen Großarltal und
dem vorderen Fuscher Tal (BRAUMÜLLER, 1939; EXNER,
1979) auf, wo sie mit Phyllitischen Bündnerschiefern (180)
und der Sandstein-Brekzien-Formation (184) vergesell-
schaftet sind. In der Landschaft treten sie als morphologi-
sche Härtlingsrücken in Erscheinung. In den grobkörnigen,
gabbroiden oder dioritischen Grüngesteinspartien ist so-
wohl das magmatische Gefüge (porphyrische und ophiti-
sche Struktur) als auch der magmatische Mineralbestand
(Pyroxen, braune Hornblende, Plagioklas, Ilmenit) relik-
tisch erhalten (EXNER, 1979). Die Metamorphose erreichte
hier nur die niedrig-temperierte Grünschieferfazies, wobei
es zur Neubildung von Aktinolith, Chlorit, Stilpnomelan und
Albit gekommen ist (FRASL, 1958). Primär feinkörnige und
dünne Diabaslagen innerhalb der Phyllite sind jedoch stär-
ker rekristallisiert und leiten zu Grünschiefern über.

Prasinite und Chloritschiefer (181) beteiligen sich am
Aufbau der Matreier Schuppenzone sensu stricto am Süd-
rand des Tauernfensters. Ihre enge Vergesellschaftung mit

typischen Metasedimenten der Bündnerschiefer-Gruppe
erlaubt zweifelsfrei ihre lithostratigraphische Zuordnung
(FRISCH et al., 1987). Die Metabasite der Matreier Schup-
penzone sind gleichmäßig feinkörnige, gelblichgrüne, z. T.
gebänderte Gesteine, die sich makroskopisch nicht von
den Prasiniten des Glockner-Deckensystems unterschei-
den. Chlorit und Epidot sowie lagenweise angereichert
Albit und aktinolithische Hornblende sind die Hauptge-
mengteile.

In der Nordrahmenzone kommen nur wenige dünne La-
gen von Grünschiefern vor (EXNER, 1971b, 1983, 1989,
1990). Sie sind auf der Karte nicht gesondert dargestellt,
sondern unter den phyllitischen Bündnerschiefern subsu-
miert. Laut EXNER (1971b, S. 91) ist die alpidische Meta-
morphose in der Nordrahmenzone sehr schwach, jedoch
die penetrative Verformung sehr intensiv. Metabasite der
Bündnerschiefer, die in diese Zone gelangen, nehmen da-
her diaphthoritischen Charakter an und zeigen lithologi-
sche Konvergenzen zum Typus der Grünphyllite.

Metabasit
Jura–Unterkreide
182 Metadiabas, Metagabbro
181 Prasinit, Chloritschiefer
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Unter den Ophiolithen der Bündnerschiefer-Gruppe neh-
men die Ultrabasite der Matreier Schuppenzone und der
Nordrahmenzone eine besondere Stellung ein. Nach MEL-
CHER et al. (2002) finden sich unter diesen oft Lherzolithe,
zu einem geringen Teil auch Harzburgite.

Abgesehen von teilweise erhaltenem Klinopyroxen sind
diese Ultrabasite jedoch vollständig serpentinisiert. Mehre-
re Serpentinitvorkommen sind von der Typlokalität der
Matreier Schuppenzone nahe Kals und Matrei in Osttirol
bekannt. Die größten bis maximal 300 m mächtigen Ultra-
basitkörper befinden sich an der Südseite des Ahrntals
(Südtirol), im Bereich der Gösleswand in der nördlichen
Lasörlinggruppe (Osttirol) sowie an der Südseite des vor-
deren Maltatals W von Gmünd (Kärnten).

In der Nordrahmenzone (Land Salzburg) bilden diese
Gesteine hingegen nur kleinere Schollen. So kartierte
PEER (1983) zwischen dem unteren Fuscher Tal und dem
Rauriser Tal (Pinzgau) insgesamt 27 kleine und kleinste,
tektonisch fragmentierte Serpentinit- und Talkschieferlin-
sen. Diese konnten in der aktuellen Geologischen Karte
nur schematisch zusammengefasst und stark vergrößert
dargestellt werden. Weiter östlich im Pongau trifft man zwi-
schen dem Großarltal und dem Tappenkarsee wiederum
auf mehrere Serpentinitlinsen.

Die Fortsetzung dieser Zone in den Lungau ist durch die
Kartierungen von EXNER (1983, 1989) bekannt. Sie verläuft
südlich des Weißecks (2711 m) bis in einen westlich des
Scharecks (2466 m) gelegenen Bereich (Hauseralm,
2107 m). Aufgrund ihrer geringen Mächtigkeit konnten die
Lungauer Vorkommen im Maßstab 1 : 200 000 nicht darge-
stellt werden.

Das häufige Auftreten von Ultrabasiten mit lherzolithi-
scher Zusammensetzung in der Matreier Schuppenzone
ist, wie schon einleitend angedeutet, ein grundlegender
Unterschied zu vielen anderen bekannten Ophiolithfrag-

Ultrabasit
Serpentinit, Talkschiefer, Ophikarbonatgestein
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menten der Penninischen Fenster in den Ostalpen (KOLLER
& PESTAL, 2003). So beschrieben HÖCK & KOLLER (1989)
nur Harzburgite aus den Ophiolithen des Glockner-
Deckensystems, ebenso von der Idalpe im Engadiner Fen-
ster und von der Recknitzer Fenstergruppe. Diese Fest-
stellungen werden von MELCHER et al. (2002) an Hand der
Geochemie bestätigt. Lediglich die Serpentinite der Tarnta-
ler Berge und jene der Platta-Decke sind petrologisch mit
den Ultrabasiten der Matreier Schuppenzone gut ver-
gleichbar.

In Anlehnung an die in der Platta-Decke gewonnenen
Erkenntnisse (FROITZHEIM & MANATSCHAL, 1996; MANAT-
SCHAL et al., 2002) interpretieren auch wir die Lherzolithe
der Matreier Schuppenzone als Fragmente eines subkonti-
nentalen Mantels, der durch jurassische tektonische Denu-
tation am Meeresboden freigelegt und von Tiefseesedi-
menten, meist von Radiolariten, überlagert wurde. Prinzi-
piell stammen die unterostalpinen und die höchsten Penni-
nischen Decken aus einem oberjurassisch- bis kreidezeit-
lichen, passiven Kontinentalrand, d. h. aus einer Über-
gangszone zwischen dem äußeren Kontinentalschelf und
dem Ozeanboden.

In den letzten Jahren gelang es, an mehreren Stellen im
Originalgebiet der Matreier Schuppenzone eine druckbe-
tonte Metamorphose, die vor der Tauernkristallisation statt-
gefunden hat, nachzuweisen (KOLLER & PESTAL, 2003). Am
Rand der Serpentinite, aber schon außerhalb dieser, meist
in den ersten Lagen der sie umgebenden Metasedimentge-
steine (z. T. auch in den Ophikarbonaten), findet man gele-
gentlich dünnbankige Blauschiefer. Die Hochdruckparage-
nese wird in den Blauschiefern durch Alkalipyroxen, mit
Stilpnomelan und Albit definiert. Der ursprüngliche Alkali-
pyroxen wird von blauen Alkaliamphibolen (Riebeckite bis
Mg-Riebeckite) verdrängt, wodurch diese Gesteine ihre
typisch blaue Farbe erhalten.
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Phyllitischer Bündnerschiefer (mit Metaradiolarit und Aptychenkalk
in der Matreier Schuppenzone)
Jura–Unterkreide
Dunkler Phyllit, kalkfrei und kalkig („Fuscher Phyllit”), Phyllit, hell, z. T. grün, untergeord-
net Kalkschiefer und Quarzit
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Die vorwiegend grünschieferfaziell geprägten Bündner-
schiefer mit phyllitischem Habitus (= Phyllitischer Bündner-
schiefer) bilden die Hauptlithologien der Nordrahmenzone
und der Matreier Schuppenzone. Sie wurden gemeinsam
mit lithologisch ganz ähnlichen Gesteinen, die im hangen-
den Teil des Glockner-Deckensystems auftreten, zur
Fuscher Fazies zusammengefasst (FRASL & FRANK, 1966).
Die Entstehungsgeschichte des Namens „Fuscher Phyllite“
für die dunklen Phyllite der Bündnerschiefer-Gruppe wurde
bereits bei der Legenden-Nr. 188 erläutert.

In den dunkelgrauen kalkfreien bzw. kalkarmen Phylliten
der Nordrahmenzone sind abgesehen von Kalkschiefern
und Brekzien noch lokal Karbonatquarzite, Chloritoidquar-
zite und hellgraue Phyllite eingelagert. In dünnen Lagen
der letztgenannten hellen Phyllite konnten REITZ et al.
(1990) nahe der Spatalm, zwischen dem Großarl- und dem
Kleinarltal (Pongau) Fossilien der Unterkreide (Pteridophy-
tensporen) nachweisen. Als Ausgangsgesteine der Fu-
scher Phyllite sind in tiefen Teilen des Penninischen Oze-
ans abgelagerte, dunkle Tone mit sandigen und mergeli-
gen Zwischenlagen vorstellbar. In einigen Bereichen sind
diese auch zyklisch wiederkehrend und erinnern deutlich
an Turbiditsequenzen – so z. B. westlich von Kaprun, wo
dezimeterdicke dunkle Phyllitlagen mit dunklen Kalkschief-
erbänken wechsellagern. Zusätzlich zeigen die Oberkan-
ten der Kalkschieferbänke gegen die nächst höhere Phyllit-
lage silifizierte Krusten, was als Zeichen für Flyschablage-
rungen unter der C.C.D. gewertet wird.

Weiters sind aus der Nordrahmenzone des Lungaus
relativ mächtige Grünphyllite bekannt. Es bestehen konti-
nuierliche Übergänge von den dunklen Phylliten zu den

Grünphylliten, deren Hauptgemengteile Serizit, Chlorit und
Quarz bereichsweise auch Karbonate sind (EXNER, 1989).
Als Ausgangsgestein der Grünphyllite werden einerseits
reichlich siliziklastisches Material führende Tuffite vermu-
tet, aber auch eine Beteiligung von dolomitischen Detritus
führenden Mergeln ist vorstellbar.

Der abwechslungsreiche, lithologische Charakter der
phyllitischen Bündnerschiefer ist nicht auf die Nordrahmen-
zone beschränkt, sondern in ähnlicher Weise auch in der
Matreier Schuppenzone anzutreffen. Es treten dunkel-
graue kalkfreie Phyllite und kalkige Phyllite mit Lagen oder
Linsen von bräunlich verwitterndem Karbonat auf. CORNE-
LIUS & CLAR (1939) erwähnen weiters Phyllite mit wech-
selndem Quarzgehalt, hellere quarzreiche Phyllite z. T. mit
eingelagerten Karbonatquarzitbänken, fleckig grünliche
Chloritoidphyllite, Chloritphyllite und phyllitische Kalkglim-
merschiefer, die alle voneinander nicht scharf getrennt,
sondern durch lithologische Übergänge verbunden sind.

Der Metaradiolarit der Matreier Schuppenzone ist ein
feinkristalliner grünlicher Quarzit mit dünnplattigem Bruch
und serizitbelegten Schichtflächen. Radiolarienreste sind
darin zwar nicht mehr zu finden, jedoch spricht die Ähnlich-
keit mit den Radiolariten in Graubünden für eine Einstufung
als Mittel- bis Oberjuraradiolarit (CORNELIUS & CLAR, 1939).
Der metamorphe Radiolarit am SE-Grat des Weißen Kno-
ten (2864 m, ca. 5 km S Großglockner) wird von weißem
bis gelblichem, feinkristallinem Kalkmarmor mit grünen
Serizitlagen unterlagert. Dieser Kalkmarmor ist den ver-
schieferten Aptychenkalken des Oberengadin sehr ähn-
lich (CORNELIUS & CLAR, 1939).

Klammkalk, Kalkglimmerschiefer
Jura–Kreide
Kalkmarmor, dunkel, z. T. plattig, örtlich Bänderkalkmarmor; Glimmermarmor, hell, gelb-
lich, z. T. auch grau, untergeordnet Kalkphyllit
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Klammkalk ist ein von den Tauerngeologen seit langem
verwendeter, lithostratigraphischer Name. Er bezeichnet
ein Gesteinsvorkommen, das als landschaftsprägendes
Element in der Nordostecke des Tauernfensters, unmittel-
bar südlich der Salzachtalstörung liegt und sich keilförmig
vom Kleinarltal im E bis jenseits des Wolfbachtales im W
über eine Gesamtlänge von 35 km erstreckt. Der Klamm-
kalk ist isoklinal verfaltet und wird von Perm- und Triasge-
steins-Einschaltungen sowie von Phyllitmulden in mehrere
Gesteinszüge unterteilt. Infolge tektonischer Anschoppung
stellt sich im Großarltal eine scheinbare Mächtigkeit von 4
km ein. Die primäre Mächtigkeit des Klammkalkes beträgt
jedoch nur ein paar hundert Meter (PEER & ZIMMER, 1980;
THIELE, 1980). Wie schon der Name andeutet, verhält sich
der Klammkalk in geomorphologischer Hinsicht als Härtling
gegenüber den leichter erodierbaren phyllitischen Bünd-
nerschiefern der Nordrahmenzone. Die in ihn eingeschnit-
tenen Resistenzstrecken der südlichen Salzachzuflüsse
bilden landschaftlich reizvolle Klammen unmittelbar vor der
Einmündung in das glazial tiefer erodierte Haupttal der Sal-
zach (Kitzlochklamm bei Taxenbach, Klammpaß bei Lend,
Liechtensteinklamm am Ausgang des Großarltales). Die
Klammen wurden durch fluviale Erosion während der Inter-
glaziale angelegt und entwickelten sich während der letz-
ten ca. 13.000 Jahre (spät- bis postglazial) zur gegenwärti-
gen Form.

Der typische Klammkalk ist ein zumeist mittel- bis dun-
kelgrauer schwach metamorpher Kalkmarmor mit hellen
Kalzitadern. PEER & ZIMMER (1980) weisen auch auf hell-
dunkelgrau und rosa-gelbgrau gebänderte Varietäten hin.
Es wurden wiederholt Fossilien, zumeist Crinoidenstielglie-
der gefunden, die aber keine genauere Alterseinstufung
des Klammkalks erlaubten. Für THIELE (1980) ist ein ähnli-
ches Sedimentationsalter wie für den Hochstegenkalk vor-
stellbar (?Oberjura bis ?Unterkreide). Bezüglich des Abla-
gerungsraumes vermuten FRISCH et al. (1987, S. 61 f., Abb.
8), dass der Klammkalk ursprünglich an der Schelfkante
oder auf dem Kontinentalhang zwischen dem ostalpinen
Schelf und dem Penninischen Ozean beheimatet war.

Einige Vorkommen von Kalkglimmerschiefer wurden in
der aktuellen Geologischen Karte mit dem Klammkalk
zusammengefasst dargestellt. Diese befinden sich einer-
seits im Lungau nordwestlich von Mauterndorf (im Bereich
Schöneck 2235 m – Schareck 2466 m) und im oberen
Lantschfeldtal. Petrologisch sind sie als Kalkphyllit und
Kalkschiefer mit Zwischenlagen von Glimmermarmor und
geringmächtigem Karbonatquarzit anzusprechen (EXNER,
1989). Andererseits treten Kalkglimmerschiefer in der
Matreier Schuppenzone, genauer gesagt in der nördlichen
Sadnig-Gruppe auf. Als Besonderheit unter diesen übli-
cherweise mittelgrauen Glimmermarmoren tritt im Bereich
der Fragant (am Bretterach) ein gelblichweißer, gelblich-



grauer bis gelblichgüner, teilweise auch gebänderter,
zuckerkörniger Marmor („Bretterichmarmor“) auf. Er be-
steht hauptsächlich aus reichlich Kalzit sowie aus Quarz,
enthält üblicherweise dünne Flasern aus Serizit und Chlo-

rit, mit Klinozoisit-Epidot, Titanit und Albit. PREY (1964)
erwähnt auch Übergänge des „Bretterichmarmors“ in kalki-
ge Grünschiefer und Epidotchloritschiefer, die er als ehe-
malige Tuffite und Tuffe auffasst.
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4.3.2.1. Rhenodanubische Flyschzone
Der Name Rhenodanubische Flyschzone (RF) wurde von OBERHAUSER (1968) für die aus Turbiditen und

hemipelagischen Tonsteinen bestehende Überschiebungseinheit eingeführt, die zwischen dem Rheintal und
dem Donautal am Nordrand der Nördlichen Kalkalpen entlangstreicht. Die RF besteht aus mehreren Decken,
von denen auf Blatt Salzburg nur die in mehrere Teildecken gegliederte Greifensteiner Decke vorhanden ist.
EGGER & SCHWERD (2008) haben die Schichtfolge der Greifensteiner Decke lithostratigraphisch zur Rhenod-
anubischen Gruppe zusammengefasst. Die Formationen dieser Gruppe wurden vom Barremium bis ins Ypre-
sium abgelagert, also über einen Zeitraum von rund 70 Ma (Abb. 18).

grauen bis schwarzen Tonsteinen, siltigen Tonsteinen und
Siltsteinen dominiert wird. Diese Pelitgesteine stehen
meist in Wechsellagerung mit Glaukonit führenden, splitte-
rig brechenden Sandsteinen („Ölquarzite“), welche nicht
selten Übergänge in Konglomerate zeigen. Grobklastikala-
gen, deren Komponentenbestand jenem der neokomen
Brekzie entspricht, sind besonders in den Gräben an der
Nordflanke des Buchberges häufig; dort ist erkennbar,
dass diese Lagen zum Teil schon im Aufschlussbereich
wieder auskeilen; diese linsenförmigen Grobklastikavor-
kommen werden als Rinnenfüllungen interpretiert. Neben
den harten Brekzienbänken treten vereinzelt auch Geröll-
pelithorizonte auf. Während am Buchberg und Tannberg
die Komponenten der erwähnten Psephitgesteine besten-
falls Faustgröße erreichen, können sie am Haunsberg
manchmal Durchmesser bis zu 4 m aufweisen; die Proben
aus dieser Wildflyschfazies lieferten keine Alter jünger als
Albium (FRASL, 1987). Diese Einstufung passt zu den paly-
nologischen Befunden vom Buchberg, wo Draxler aus den
Tonsteinen eine reiche und gut erhaltene Mikroflora mit
Dinoflagellaten-Zysten, Pteridophytensporen und Pollen
von Gymnospermen, Cycadeen und Gingkogewächsen
nachweisen konnte, die ebenfalls das Albium belegen
(EGGER, 1993a). Zur selben Einstufung kommt PREY
(1980) auch für die Vorkommen der Rehbreingraben-For-
mation am Heuberg.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, dass sich
am Haunsberg, Buchberg und Tannberg in die übliche
unterkretazische Schichtfolge des Rhenodanubikums auch
grobklastische Ablagerungen einschalten. Aufgrund der
heutigen Position dieser Gesteine am Nordrand des Rhe-
nodanubikums ist anzunehmen, dass die Anlieferung des
grobklastischen Materials von Norden her erfolgte. Es han-
delt sich dabei also um eine marginale Flyschfazies (BUTT,
1981; BUTT & HERM, 1978), um eine Hang- und Hangfußfa-
zies, die bereits im Neokom einsetzt.

Sedimentgesteine der Unterkreide i. Allg. (Gaultflysch, Tristel-Formation)
Quarzsandstein, dunkel, Glaukonit führend, Tonmergel, Kalksandstein, Brekzie
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Reiselsberg-Formation und „Untere Bunte Mergel“
Albium–Turonium
Quarzsandstein, kalkhaltig, glimmerreich, mittel- bis grobkörnig, grau, Ton- und Mergel-
stein, bunt
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4.3.2. Penninische Deckensysteme am Nordrand der Ostalpen

Im Süden des Salzburger Rhenodanubikums steht die
Tristel-Formation (Barremium–Unter-Aptium) im Vorland
des Schober an: im tief eingeschnittenen Graben beim
Gehöft Schwandbauer in 680 m Seehöhe. Dort werden bis
zu 0,5 m mächtige Kalksandsteinbänke, welche vereinzelt
Hornsteinknollen führen, durch graue Mergel voneinander
getrennt. Letztere lieferten eine unterkretazische Nannoflo-
ra. Dieses kleine Vorkommen von Tristelschichten liegt in
der streichenden Fortsetzung der zwischen Mondsee und
Attersee häufigen Neokomablagerungen, welche auch
eine ähnliche Lithofazies aufweisen.

Weit verbreitet ist die Tristel-Formation am Nordrand der
Salzburger Flyschzone, in der Pfaffenberg-Schuppenzone
(EGGER, 1989). Von dort beschreiben bereits ABERER &
BRAUMÜLLER (1958) unterkretazische Aptychen. Der beste
Aufschluss befindet sich an der Westflanke des Buchber-
ges, im Graben südlich vom Weiler Pfaffenberg. Dort ste-
hen hellgraue Kalkarenite, ebensolche Kalkmergel und ver-
einzelt auftretende spätig gebundene Kalklithitbänke („Tris-
telbrekzie“ [MÜLLER-DEILE, 1940]) an. Im hängendsten
Abschnitt dieser Abfolge schaltet sich eine etwa 2 m mäch-
tige polymikte Brekzienbank ein, deren Komponentenspek-
trum vor allem aus bunten Phylliten, gelb anwitterndem
Dolomit und Granitoiden besteht (Müller-Deile, 1940). Die
grauen Mergel im Liegenden dieser Bank lieferten kalkiges
Nannoplankton und Foraminiferen des Unter-Aptiums
(EGGER et al., 2009). Die somit eindeutig zu den unterkre-
tazischen Gesteinen des Rhenodanubikums gehörende
Brekzienbank vermittelt bereits zu den hangenden Gault-
gesteinen der Pfaffenberg-Schuppenzone, in welchen
Grobklastika wesentlich häufiger auftreten als im Neokom.

Die früher „Gaultflysch“ genannten Ablagerungen kön-
nen nach WORTMANN et al. (2004) als Rehbreingraben-For-
mation (Oberes Aptium–Oberes Albium) bezeichnet wer-
den. Dabei handelt es sich um eine karbonatarme Ge-
steinsabfolge, die am Buchberg und Tannberg von dunkel-

Über der Rehbreingraben-Formation folgen stratigra-
phisch die roten, grünen und grauen Ton- und Mergelstei-
ne der Unteren Bunten Mergel. Diese Einheit ist meist
tektonisch eliminiert, wodurch gute Aufschlüsse selten

sind. Die besten Aufschlüsse befinden sich zwischen
Mondsee und Attersee, bei Oberaschau an der Nordflanke
des Hochplett. Dort wies EGGER (1993b) mit kalkigem Nan-
noplankton den Grenzbereich Albium–Cenomanium (Zo-
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Abb. 18.
Idealprofile durch die Schichtfolge der  Rhenodanubischen Gruppe in Salzburg und im westlichen Oberösterreich.

GRADSTEIN et al. (2004)



ne CC9) nach. Diese Alterseinstufung konnte mit Forami-
niferenfaunen und Dinoflagellatenfloren bestätigt werden
(WAGREICH et al., 2006). Einen Überblick über die rote
Pelitgesteine führenden Formationen der Rhenodanubi-
schen Gruppe (Untere Bunte Mergel, Seisenburg-Forma-
tion, Perneck-Formation) findet sich in WAGREICH et al.
(2008).

Im Hangenden der Unteren Bunten Mergel treten graue
plattig brechende Kalkmergel auf, die kalkiges Nanno-
plankton des Cenomaniums (Zone CC10) lieferten. Bei die-
sen Gesteinen handelt es sich um das östlichste Vorkom-
men der Ofterschwang-Formation, die im westlichen Bay-
ern weite Verbreitung besitzt. Darüber folgt mit einer Mäch-
tigkeit von rund 160 m die Reiselsberg-Formation, die aus
dickbankigen siliziklastischen Sandsteinen aufgebaut wird
(BRAUNSTINGL, 1986). Die Aufschlüsse am Hochplett sind
die besten im gesamten östlich des Inns gelegenen Ab-
schnitt der Rhenodanubischen Flyschzone.

Da die Reiselsberg-Formation aufgrund ihrer Fossilarmut
biostratigraphisch oft nicht einstufbar ist, war für manche
Autoren die Lage im Profil ausschlaggebend für die Zuord-
nung von Gesteinen zu diesen beiden Schichtgliedern. So
rechneten ABERER & BRAUMÜLLER (1958) mehrere Sand-
steinvorkommen im Liegenden der Zementmergelserie des
Haunsberges, Buchberges und Tannberges zu der Reisels-
berg-Formation; später erwiesen sich diese Sandsteinab-
folgen mit dünnen Pelitzwischenlagen aufgrund ihrer Nan-
nofloren aber als Altlengbach-Formation des Maastrichti-
ums (EGGER, 1989). Für die von FREIMOSER (1972) be-
schriebene Reiselsberg-Formation des Zinnkopfes in Bay-
ern stehen verlässliche Alterseinstufungen noch aus.

PREY (1980) beschreibt obercenomane graue Tonmergel
aus dem Gebiet des Heuberges, welche er zur Schicht-
folge der Reiselsberg-Formation rechnet. Die für dieses
Schichtglied typischen dickbankigen, Glimmer führenden
Sandsteine waren hier allerdings nicht aufgeschlossen.
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vor allem in Form von Chondriten und Helminthoideen
(Nereites spp.) auf.

Im Hangenden wird die Piesenkopf-Formation von der
Kalkgraben-Formation überlagert, die ihre besten Auf-
schlüsse auf dem Kartenblatt im Bereich des Steinwandls
und der Großen Plaike hat. Mächtigkeiten der Kalksand-
steinbänke und der Kalkmergellagen von jeweils mehr als
1 m sind hier keine Seltenheit. Die Boumaabfolgen sind
dort vollständig entwickelt, denn auch der basale Abschnitt
ist vorhanden. Die Anwitterungsfarbe der im frischen
Anschlag grauen Hartbänke ist meist ein helles Gelb und
damit verschieden von jener der petrographisch ähnlichen
aber dunkler anwitternden Gesteinen der Altlengbach-For-
mation. Nicht selten sind dünne Lagen von grünen dünn-
blätterigen Tonsteinen, welche mit scharfer Grenze (Kar-
bonatsprung!) den hellgrauen, weiß anwitternden Kalkmer-
geln auflagern. Bei diesen Tonsteinen handelt es sich um
das hemipelagische, nicht-turbiditische Sediment. Dieses
belegt im vorliegenden Fall die Ablagerung der Zement-
mergelserie unter der Kalzitkompensationstiefe. Teile die-
ser grünen Lagen bilden häufig feste Überzüge auf den
Schichtflächen der Hartbänke.

Die jüngsten Anteile der Röthenbach-Subgruppe (Häll-
ritz-Formation) sind besonders gut im Achartinger Bach
und im Antheringer Bach aufgeschlossen. Die zuvor cha-
rakteristischen Kalkmergelsteine fehlen hier fast völlig.
Charakteristisch sind meist um 0,5 m mächtige Kalksand-
steine mit vollständigen Boumazyklen, welche durch dünne
Pelitlagen getrennt werden. Aufgrund eines Gehaltes an
Glaukonit zeigen die Kalksandsteine im frischen Anschlag
meist eine graugrüne Farbe. Besonders bemerkenswert an
den erwähnten Aufschlüssen ist, dass Kolkungsmarken an
den Sohlflächen der Hartbänke nicht selten sind; diese ver-
weisen auf eine einheitliche Bewegungsrichtung der Trü-
beströme von Westen nach Osten.

Im Antheringer Bach ist auch die Basis der hangenden
Perneck-Formation („Oberste Bunte Schiefer“) aufge-
schlossen. Die Perneck-Formation stammt aus dem mittle-
ren Campanium (oberer Teil der Zone CC21 und Zone
CC22) und scheint in ihrem gesamten Verbreitungsgebiet
zwischen Wien und dem Halblechtal in Bayern synchron
einzusetzen. Die Lithologie der Perneck-Formation gleicht
weitgehend jener der Seisenburg-Formation. Es handelt
sich dabei um dünnbankige Abfolgen von grauen, grünen
und roten Pelitgesteinen, welche mit dezimetermächtigen
Feinsandstein- und Siltsteinbänkchen wechsellagern. Die

Der Name „Zementmergelserie” hatte in Österreich und
Bayern unterschiedliche Bedeutung und wurde daher ein-
gezogen (EGGER & SCHWERD, 2008). Die früher der „Ze-
mentmergelserie“ zugerechneten Einheiten werden jetzt
zur Röthenbach-Subgruppe zusammengefasst. Diese
besteht aus der dünnbankigen Piesenkopf-Formation („Ze-
mentmergelbasisschichten“) im Liegenden, der kalkmer-
gelreichen Kalkgraben-Formation und der aus dickbanki-
gen Kalksandsteinbänken bestehenden Hällritz-Formation.
Die Röthenbach-Subgruppe ist eine Kalkturbiditabfolge,
die von Westen nach Osten ins Becken progradierte. Dem-
entsprechend ist die Basis diachron und setzt im west-
lichen Bayern bereits im Coniacium ein, in Salzburg und
Oberösterreich erst im untersten Campanium. Die Mächtig-
keit der Röthenbach-Subgruppe liegt im Norden der Rhe-
nodanubischen Flyschzone bei etwa 150 m (Profil im Hai-
dingerbach bei Wallester südöstlich von Neumarkt am Wal-
lersee), weiter im Süden bei rund 400 m (Umgebung Stein-
wandl), am Südrand der Flyschzone (Hochplett) bei min-
destens 500 m.

Im Liegenden der Röthenbach-Subgruppe besteht die
Seisenburg-Formation („Obere Bunte Schiefer“) vor allem
aus grauen, grünen und roten Tonsteinen. Die in diese
Ablagerungen eingeschaltenen siltigen Hartbänkchen wer-
den meist nur dezimetermächtig. Die besten Aufschlüsse
wurden wieder am Hochplett gefunden, wo die Formation
mit 5 m mächtigen hemipelagischen roten Tonsteinen ein-
setzt (EGGER, 1994). Erst im Santonium und Unter-Campa-
nium treten dünnbankige siltige Turbidite auf. Durch das
Verschwinden der bunten hemipelagischen Tonsteinlagen
vollzieht sich der Übergang in die hangende Piesenkopf-
Formation. Diese war am Hochplett, aber auch im Flysch-
gebiet zwischen Wallersee und Irrsee gut aufgeschlossen,
wo sie im Bereich des Schönfeichtplatzls die in einem Anti-
klinalkern auftretende Seisenburg-Formation überlagert
(EGGER et al., 2003). Intensiv mit den bunten Seisenburger
Schichten verfaltet, zeigt sie einen rhythmischen Wechsel
von kalkigen Hartbänken mit grauen Kalkmergeln. Die
Hartbänke werden selten mächtiger als 10 cm, nur einzelne
Ausnahmen sind bis zu 30 cm dick. Oft können vom Bou-
mazyklus noch die Abschnitte Tbc erkannt werden, wäh-
rend die Basis Ta üblicherweise fehlt. Die Kalkmergel,
deren jeweilige Mächtigkeit in etwa jener der Hartbänke
entspricht, bilden den Abschnitt Td des Boumazyklus. Wie
es für die gesamte Röthenbach-Subgruppe typisch ist, tre-
ten auch schon hier an der Basis der Serie Spurenfossilien

Zementmergelserie (inkl. Perneck-und Seisenburg-Formation)
Coniacium–Campanium
Kalksandstein und Mergelstein, hellgrau, Tonstein, bunt, Mergelstein mit Lagen von fein-
körnigem Sandstein
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Hartbänkchen sind aufgrund ihrer geringen Glaukonitfüh-
rung meist grüngrau gefärbt. Auf den Sohlflächen finden
sich häufig Fucoiden; ein von VOGELTANZ (1971) beschrie-
benes Massenvorkommen von Spurenfossilien der Gat-
tung Subphyllochorda stammt vermutlich ebenfalls aus der

Perneck-Formation, welche beim Bau der Salzach-Sohl-
stufe Lehen (Stadt Salzburg) angefahren wurden. Die
besten Aufschlüsse wurden an der Fischach bei Lengfel-
den, im Diesengraben südlich vom Irrsberg, im Henndorfer
Wald und im Sulzberggraben am Haunsberg angetroffen.

Altlengbach-Formation und Anthering-Formation
Maastrichtium bis Ypresium
Quarzsandstein, kalkhaltig, grobkörnig („Mürbsandstein“), Ton- und Mergelstein, grau
oder grünlich
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Bedingt durch ihre große Mächtigkeit von mehr als
1500 m baut die Altlengbach-Formation die größten Flä-
chen innerhalb der Flyschzone in Salzburg und Oberöster-
reich auf. Ihre stratigraphische Reichweite reicht vom unte-
ren Obercampanium bis ans Ende des Paleozäns (EGGER
& SCHWERD, 2008). Das Leitgestein der Formation ist ein
mittel- bis grobkörniger, matrixarmer Glimmer-Quarzsand-
stein. Daneben gibt es mehrere andere Gesteinstypen, die
oft eine Untergliederung in vier Subformationen ermög-
lichen: die psammitische Roßgraben-Subformation an der
Basis, die kalkmergelreiche Ahornleiten-Subformation, die
psammitische Kotgraben-Subformation und die tonmergel-
reiche Acharting-Subformation (EGGER, 1995). Die Schüt-
tung des Materials erfolgte vermutlich von N, aus einer
Anzahl verschiedener relativ kleiner Schüttungszentren
(EGGER et al., 2002).

Im Salzburger Flysch liegen die besten Aufschlüsse der
Roßgraben-Subformation im Altenbachgraben südöstlich
von Henndorf und etwas südlich davon im kleinen aufge-
lassenen Steinbruch beim Gehöft Pichl. Gute Aufschlüsse
fanden sich aber auch im Henndorfer Wald und an der
Forststraße an der Ostflanke des Kolomannsberges. Litho-
logisch überwiegen 2–3 m mächtige, braun anwitternde
Sandsteinbänke, welche weder eine Gradierung, noch
andere bankinterne sedimentäre Strukturen, noch Sohl-
marken erkennen lassen; lediglich gegen die Bankober-
kante kommt es manchmal zu einer Zunahme des peliti-
schen Bindemittels und zu einer Aufspaltung der Bänke in
cm-dicke Platten. Tonsteinflatschen innerhalb der Sand-
steinbänke (Tongallen) belegen sowohl die Erosionskraft
der Resedimentströme, als auch deren hohe Dichte, d. h.
deren große Auftriebskräfte, durch welche die bis zu meh-
rere Zentimeter langen Tongallen in die Grob- bis Mittel-
sandfraktion gelangten.

Über den dickbankigen Basissandsteinen folgt eine
mehrere 100 m mächtige Abfolge, welche durch ihren ho-
hen Gehalt an karbonatreichen Gesteinen ausgezeichnet
ist (Ahornleiten-Subformation). Es überwiegen Kalksand-
steine und graue, harte Kalkmergel vom Typus der „Ze-
mentmergel“; Tonsteine treten selten auf. Die Hartbänke
sind meist gradiert und zeigen an ihrer Basis nicht selten
Feinbrekzien- oder Grobsandsteinlagen. Vereinzelt wurde
Amalgamation beobachtet. In diese karbonatreiche Abfol-
ge schalten sich in Abständen von mehreren Zehnerme-
tern einzelnen Mürbsandsteinbänke von bis zu 2 m Mäch-
tigkeit ein. Die besten Aufschlüsse dieser Lithofazies der
Altlengbacher Schichten liegen im Bereich des Thalgau-
berges und des Henndorfer Waldes.

Am weitesten verbreitet von den verschiedenen Lithofa-
ziestypen der Altlengbach-Formation ist die pelitreiche Fa-
zies der Acharting-Subformation. Die pelitischen Gesteine
(vor allem mittel- bis dunkelgraue Tonsteine und Tonmer-
gel) bauen im Durchschnitt etwa 70 % der Schichtfolge auf.
Diese Faziesausbildung ist typisch für das gesamte Profil
der Altlengbach-Formation des Nordteiles des Rhenodanu-
bikums. Im Südteil setzt sie erst über den oben beschrie-
benen Faziestypen ein. Hervorragende Aufschlüsse davon
finden sich am Thalgauberg (Vetterbachgraben und Ölgra-

ben), im Antheringer- und Achartingerbachgraben und im
Einschnitt des Prossingerbachgrabens bei Elixhausen.

Die Anthering-Formation (Ypresium), die zu mehr als
90 % aus pelitischen Gesteinen aufgebaut wird, wurde von
EGGER (1995) definiert. Sie tritt von Salzburg bis ins west-
liche Niederösterreich hinein auf und verzahnt sich weiter
östlich mit den grobkörnigen und dickbankigen Turbiditen
der Greifenstein-Formation, die einen Tiefsee-Fächer auf-
bauen, der von Norden ins Becken hinein vorbaute. Die
Unterkante der Anthering-Formation liegt an der Paleo-
zän/Eozän-Grenze, die mit Hilfe von kalkigem Nannoplank-
ton, agglutinierenden Foraminiferen, Dinoflagellaten und
Kohlenstoffisotopen detailliert untersucht wurde (EGGER et
al., 2000, 2003 und 2008; CROUCH et al., 2001). Die Paleo-
zän/Eozän-Grenze liegt im oberen Teil der Discoaster-multira-
diatus-Zone (NP9), die jüngsten bisher bekannten Anteile
stammen aus der Discoaster-binodosus-Zone (NP11).

Die Anthering-Formation besteht vor allem aus kalkrei-
chen Schlammturbiditen (Kalkmergel und Mergel), die
wechselnde Gehalte an Silt führen. Charakteristisch sind
hellgraue Mergel (durchschnittlicher Karbonatgehalt rund
30 %) mit oft deutlichem Siltanteil, der aufgrund von Korn-
größengradierung gegen das Liegende zunimmt (Schlamm-
turbidite). Dort ist selten der Übergang in harte, gelbbraun
anwitternde Siltstein- bzw. Kalksandsteinbänke beobacht-
bar. Diese zeigen deutlich auswitternde Boumazyklen, in
welchen vor allem die Abschnitte Tb und Tc häufig und gut
ausgebildet zu beobachten sind. Es treten aber auch voll-
ständige Turbidite auf, die dann oft an ihren Sohlflächen
zahlreiche Kolkungsmarken erkennen lassen, die wieder
Paläoströmungsrichtungen von W nach E belegen. Einzel-
ne Turbiditlagen können Mächtigkeiten von bis zu 2 m errei-
chen, wobei der Anteil von pelitischem Material mehr als 80
% des Turbidites ausmacht. Üblicherweise zeigen die
Schlammturbidite Mächtigkeiten von weniger als 0,5 m.

In der gesamten Rhenodanubischen Gruppe haben
quellfähige Tonminerale einen hohen Anteil (oft um die
50 %) am Aufbau der pelitischen Gesteine. Diese Smektite
stammen aus der Abtragung von Böden und deuten auf ein
jahreszeitlich geprägtes Klima mit deutlichen Trocken- und
Regenzeiten hin (EGGER et al., 2003). Im untersten Eozän
(Sub-Zone NP10a) treten 23 Lagen von reinem Smektit
(Bentonite) auf, die als umgewandelte vulkanische Aschen
interpretiert werden (EGGER et al., 2000). Diese 2 mm bis
3 cm dicken Lagen, deren immobile Elementzusammenset-
zung auf eine vorwiegend basaltische Zusammensetzung
des Ausgangsmaterials hindeutet (HUBER et al., 2003),
konnten auch in altersgleichen Ablagerungen der Gosau
der Nördlichen Kalkalpen nachgewiesen werden (EGGER et
al., 2004 und 2005). Das Alter und die chemische Zusam-
mensetzung der Aschen deuten auf eine Korrelation mit
Aschen der nordatlantischen magmatischen Provinz hin,
wie sie etwa in Fur in Dänemark aufgeschlossen sind.
Diese explosiven Eruptionen, die mit der Öffnung des
Nordatlantiks in Zusammenhang standen, produzierten
gewaltige Aschenmengen. Für die im Anthering-Profil
gefundenen Lagen wurden Kubaturen zwischen 1200 km3

und 100 km3 errechnet (EGGER & BRÜCKL, 2006).



4.3.2.2. Ybbsitzer Klippenzone
Der Name Ybbsitzer Klippenzone wurde von SCHNABEL (1979) für ein Äquivalent der St. Veiter Klippenzo-

ne (PREY, 1973 und 1975a) eingeführt. Bei beiden im Prinzip ähnlichen Klippenzonen könnte es sich um den
basalen Teil der Rhenodanubischen Flyschzone handeln. Durch die starke tektonische Beanspruchung sind
sedimentäre Kontakte allerdings nicht erhalten geblieben.

mit blasigen (variolithischen) Oberflächenstrukturen beob-
achtet, was auf das Vorhandensein von Pillowlaven hin-
deutet. Zwei weitere kleinere Vorkommen von Ophikarbo-
naten fanden sich im Grünauer Halbfenster östlich des
Loskogels und nördlich des Hinteren Krahngrabens.

Serpentinite von mehr als 500 m Mächtigkeit wurden
direkt unter den Nördlichen Kalkalpen in der Bohrung
Grünau zwischen 1970 m und 2490 m Teufe angetroffen
(HAMILTON, 1989). Tektonisch können diese Gesteine, so
wie auch die an der Oberfläche kartierten ultramafischen
Vorkommen, zur St. Veiter-Ybbsitzer Klippenzone gerech-
net werden.
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Ultrabasit
Serpentinit
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Aptychenkalk, lokal Rotkalk und Radiolarit
„Malm“–„Neokom“
Kalkstein, Mergelstein und Radiolarit-Kieselgestein173

Die Vorkommen von Serpentinit, Ophikalzit und unterge-
ordnet auch Gabbro und Diabas liegen einerseits im
Bereich der Wolfgangsee-Störung (PLÖCHINGER, 1973),
andererseits im Bereich des Grünauer Halbfensters (EG-
GER et al., 2007).

Im Osten der kalkalpinen Deckscholle des Dachskopfes
stehen im Grünauer Halbfenster hellrote Kalke an, die mit
Serpentiniten vergesellschaftet sind. Der Boden über die-
sen Ophikarbonaten ist intensiv braunrot gefärbt und
ermöglicht so die Auskartierung dieser Gesteine, die am
besten als Rollstücke in einem kleinen Bachbett studiert
werden können. Dort wurden auch ultramafische Gesteine

Im Bereich der Wolfgangsee-Störung tritt ein bis 60 m
mächtiger, dezimetergebankter, zum Teil Hornstein führen-
der, rot-graugrün geflammter Kalkstein auf, der gegen das
Hangende von einem roten Radiolarit mit dünnen roten

Kalksteinzwischenlagen abgelöst wird (PLÖCHINGER,
1973). Aptychenfunde belegen ein tithonisches Alter. Ser-
pentinite und Ophikalzite treten gemeinsam mit diesem
Kalkstein auf, der auch Diabasgerölle führt.

4.4. Ostalpin
4.3. M. LINNER & E. HEJL (Unterostalpin)

R. SCHUSTER, M. LINNER, E. HEJL & G. PESTAL (Oberostalpin ohne Nördliche Kalkalpen)
G.W. MANDL (Nördliche Kalkalpen)

Das Ostalpin ist ein aus kristallinen Gesteinen sowie aus paläozoischen und mesozoischen (Meta-)Sedi-
menten aufgebauter Deckenstapel. Diese Gesteine bildeten nach der Öffnung des Penninischen Ozeans im
mittleren Jura den nordwestlichen Teil der Apulischen Platte, welche sich seit dem späten Perm – im Zuge der
Öffnung der Neotethys – von der Hauptmasse der Afrikanischen Platte zu lösen begonnen hatte. Im Zuge der
eoalpidischen und alpidischen tektonischen Ereignisse wurde das Ostalpin von der Unterkruste und vom
Mantel abgetrennt, zu einem komplexen Deckenstapel geformt und auf die Penninischen Decken geschoben.
Es lässt sich in ein Unter- und Oberostalpin gliedern (SCHMID et al., 2004; FROITZHEIM et al., 2008). 

4.4.1. Unterostalpin
Das Unterostalpin umfasst jene Teile des Ostalpins, die in Jura und Kreide den äußeren Schelf am Südost-

rand des Penninischen Ozeans gebildet haben und die während dessen Öffnung und Schließung eine inten-
sive strukturelle und/oder metamorphe Umgestaltung durchlaufen haben. Im Bereich des Kartenblattes ist
das Unterostalpin durch das Radstädter Deckensystem, die Katschbergzone (Begriffsbildung siehe SCHUS-
TER, 2005b) und die unterostalpinen Schuppen am Südrand des Tauernfensters vertreten. 

4.4.1.1. Unterostalpine Schuppen am Südrand des Tauernfensters
Die unterostalpinen Schuppen erstrecken sich diskontinuierlich und in relativ geringer Mächtigkeit vom Tau-

ferer Ahrntal in Südtirol über die Nordhänge von Lasörling- und Schobergruppe und quer durch die südliche
Goldberggruppe bis ins Mölltal bei Obervellach. Lithologisch bestehen die Schuppen aus metamorphem Alpi-
nem Verrucano und Lantschfeldquarzit als charakteristisch unterostalpine Metasedimente (TOLLMANN, 1977).
Nur in der südlichen Goldberggruppe sind auch unterostalpine Kristallinkomplexe in einem größeren De-
ckenfragment erhalten (FUCHS & LINNER, 2005).
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Bisher wurden die Metasedimente tektonisch der Matreier Schuppenzone zugeordnet, welche als Ver-
schuppung von penninischen, unterostalpinen und ostalpinen Anteilen definiert wurde (CORNELIUS & CLAR,
1939; EXNER, 1964; TOLLMANN, 1977). In der vorliegenden tektonischen Gliederung wurde die Matreier Zone
mit der Nordrahmenzone zum höchsten penninischen Deckensystem zusammengefasst und damit auf die
penninischen Teile beschränkt (siehe Beschreibung „Matreier Schuppenzone und Nordrahmenzone“). Damit
stellte sich die Frage der Abgrenzung zwischen der Matreier Zone und den unterostalpinen Schuppen. Dafür
wurden die tektonisch hangendsten Einlagerungen oder Einschuppungen von Prasinit und Serpentinit heran-
gezogen, Prasinit als charakteristisch penninisches Gestein und Serpentinit als Anzeiger tiefgreifender
Deckengrenzen. Mit diesem Kriterium konnte im Hangenden der Metabasite eine konsistente tektonische
Grenze zwischen Penninikum und Unterostalpin gezogen werden. Dabei ist jedoch zu beachten, dass sich
gerade diese tektonische Grenze durch intensive Verschuppungen auszeichnet und daher dem Maßstab ent-
sprechend kleinere Schuppen von unterostalpinen Metasedimenten in der Matreier Zone nicht dargestellt
werden konnten.

Die tektonische Hangendgrenze der unterostalpinen Schuppen zum Oberostalpin ist aufgrund der stärker
unterschiedlichen Lithologie und Metamorphose der beiden Einheiten klar zu definieren (CORNELIUS & CLAR,
1939; EXNER, 1964), aber auch diese Grenze kann verschuppt sein (BEHRMANN & WALLIS, 1987). 

Wesentlich ist der Unterschied der Metamorphoseentwicklung, mit einphasig alpidisch grünschieferfazieller
Metamorphose der unterostalpinen Metasedimente beziehungsweise eoalpidisch amphibolitfazieller Meta-
morphose des Oberostalpins mit alpidisch grünschieferfazieller Überprägung (WALLIS & BEHRMANN, 1996).
Dadurch ist eine Ablagerung der unterostalpinen Metasedimente auf den Kristallinkomplexen der Lasörling-
und Schobergruppe auszuschließen. Im Unterschied dazu konnten FUCHS & LINNER (2005) in der südlichen
Goldberggruppe Kristallinkomplexe charakterisieren und abgrenzen, auf denen die unterostalpinen Metase-
dimente abgelagert wurden. Diese Komplexe bilden zusammen mit den auflagernden Metasedimenten das
größte Fragment einer unterostalpinen Decke am Südrand des Tauernfensters. Es ist tektonisch invertiert
und stößt entlang von steilstehenden Störungen an das südlich benachbarte Oberostalpin.

gebänderten Amphiboliten und massige Gabbroamphiboli-
te als größere Körper.

Entsprechend der Paragenesen mit Granat, Biotit und
Muskovit erfuhr der Melenkopf-Komplex eine amphibolitfa-
zielle präalpidische Metamorphose. Das starke Schwan-
ken der Orientierung der Schieferungsflächen weist auf
mehrphasige Deformation während der Metamorphoseprä-
gung hin (FUCHS & LINNER, 2005). Dynamische Rekristalli-
sation und Chloritisierung sind mit der alpidisch grünschief-
erfaziellen Überprägung verbunden.

Das Vorkommen von Melenkopf-Komplex besteht aus
Glimmerschiefer, Paragneis, Augengranitgneis und unter-
geordnet Amphibolit und ist auf die Sadniggruppe, als süd-
lichen Teil der Goldberggruppe, beschränkt.

In den mittel- bis grobkörnigen Glimmerschiefern bis
Paragneisen tritt lagenweise oft reichlich Granat auf, der
wie Biotit meist chloritisiert ist. Die Augengranitgneise bil-
den größere Körper oder sind in dm- bis m-Lagen mit den
Paragesteinen innig verbunden. Hinzu kommen gering-
mächtige Aplitgneise, wiederholt vergesellschaftet mit

Melenkopf-Komplex 
172 Amphibolit
171 Granitgneis mit Augentextur
170 Glimmerschiefer, Paragneis, z. T. quarzitisch

172, 171, 170

Sadnig-Komplex
Glimmerschiefer, Quarzit

169

Der Sadnig-Komplex setzt sich im Typusgebiet, um den
in der südlichen Goldberggruppe gelegenen Sadnig, nahe-
zu ausschließlich aus Paragesteinen zusammen. Es wech-
sellagern silbrige, grünliche bis dunkelgraue feinschuppige
Glimmerschiefer, im Querbruch grau-weiß gesprenkelte
Paragneise und weiße bis dunkelbleigraue, feinkörnige
Quarzite. Die charakteristisch graue Färbung und die häu-
fige Bänderung im cm- bis m-Rhythmus sind Unterschei-
dungsmerkmale zum angrenzenden Melenkopf-Komplex.

Rar sind saure Orthogesteine, die als helle, gröber körnige
Gneise mit Kalifeldspat und blass grünlichem Muskovit auf-
treten.

Besonders Glimmerschiefer führen stark chloritisierten
Biotit und Granat, die eine zweiphasige metamorphe Prä-
gung ableiten lassen (FUCHS & LINNER, 2005), mit präalpi-
discher Granat- und Biotitbildung in der Epidot-Amphibolit-
fazies und alpidisch dynamischer Rekristallisation unter
grünschieferfaziellen Bedingungen.

4.4.1.2. Radstädter Deckensystem (inklusive „Krimmler Trias“), Katschbergzone
Der östliche Rahmen des Tauernfensters wird von unterostalpinen Einheiten des Radstädter Deckensys-

tems und der Katschbergzone gebildet. Ersteres besteht aus mehreren, klar abgrenzbaren Decken. Gegen
Süden zu verlieren die Decken an Mächtigkeit und im Bereich um St. Michael wird es zunehmend schwieri-
ger, die einzelnen Gesteinszüge bestimmten Decken zuzuordnen. Schließlich gehen sie in eine stark tektoni-
sierte Zone über, die als Katschbergzone bezeichnet wird. 



Am N-Rand des Tauernfensters wurde die ursprüngliche Fortsetzung des Radstädter Deckensystems nach
Westen durch die neogene Salzach–Ennstal-Störung (diese wird unter 4.4.2.2.4. näher erläutert) zerschnit-
ten und sehr stark reduziert. Lediglich winzige Vorkommen von Karbonatgesteinen (meist Dolomite der Mittel-
trias) markieren heute noch erkennbare tektonische Schuppen, beispielsweise südlich von St. Johann im
Pongau oder bei Lend. Als einziges größeres Vorkommen der ursprünglichen bedeutenden unterostalpinen
Einheiten ist die „Krimmler Trias“ zwischen Rosental und dem Gerlospaß mit dem landschaftsprägenden
Vorkommen der Nößlachwand erhalten geblieben.

Die Gesteinseinheiten des Radstädter Deckensystems, die sich im Oberjura und in der Unterkreide am
äußersten Nordwestrand des ausgedünnten Kontinentalschelfs der Apulischen Platte bzw. am Südostrand
des Penninischen Ozeans befunden hatten, wurden schon früh in den internen Deckenbau des Ostalpins ein-
bezogen und danach gemeinsam mit der Hauptmasse des Ostalpins auf das Penninikum überschoben. Die
tektonischen Bewegungen kündigen sich durch das Auftreten von Brekzien ab dem mittleren Jura (Türkenko-
gelbrekzie) und besonders im späten Oberjura und der Unterkreide (Schwarzeckbrekzie) an (TOLLMANN,
1977; HÄUSLER, 1988). Der Decken- und Liegendfaltenbau des Radstädter Deckensystems dürfte im Wesent-
lichen schon während der Unter- und Mittelkreide entstanden sein. Auf jeden Fall muss das Radstädter
Deckensystem – wie überhaupt das gesamte Unterostalpin – in der Oberkreide unter höheren ostalpinen Ein-
heiten verborgen gewesen sein, da die unterostalpine Sedimentation in der frühen Kreide endet und es keine
Gesteine der Gosau-Gruppe oder altersgleiche Äquivalente in unterostalpiner Position gibt.

Die tektonisch stark verschuppte Katschbergzone ist durch die deckentektonisch bedingte „Auswalzung“
von Teilen des Radstädter Deckensystems und anderer Einheiten des basalen Ostalpins an der Überschie-
bungsfläche zum unterlagernden Penninikum der Hohen Tauern entstanden (TOLLMANN, 1977; EXNER, 1990).

Diese Zone umfasst sowohl prograd metamorphe, unterschiedlich stark graphitisch pigmentierte Serizit-
Chlorit-Quarzphyllite (Katschberg-Quarzphyllit) als auch retrograd metamorphe Gesteine, wie z. B. Phyllonite
nach Glimmerschiefer und Paragneis, sowie bereichsweise weniger stark deformierte, z T. quarzitische Gra-
natglimmerschiefer und Paragneise. Die Liegendgrenze zu den Penninischen Decken wird durch Schollen
von mesozoischen Metasedimenten, und zwar Lantschfeldquarzit (Untertrias), anisischen Rauwacken, Kalk-
marmoren und Dolomiten markiert. Diese mesozoischen Gesteine werden Tschaneck-Schollen genannt
(EXNER, 1941, 1980a; MEYER, 1977; NOWOTNY, 1976). Im prograden Katschberg-Quarzphyllit-Komplex befin-
den sich dünne Lagen und Linsen von Graphitquarziten, gebänderten Kalkmarmoren und Eisendolomiten, die
gemeinsam als Lisabichl-Schollen bezeichnet werden (EXNER, 1944, 1989) und aufgrund von Fossilfunden
(Silur) als gesichertes Altpaläozoikum gelten (SCHÖNLAUB et al., 1976).

Die prägende Metamorphose in den phyllonitisierten Granatglimmerschiefern und Paragneisen wird als
Ausdruck der variszischen Orogenese (Kontinentkollision) betrachtet. Wegen des Auftretens von Granat
müssen zumindest Bedingungen der oberen Grünschieferfazies erreicht worden sein. Die retrograde Über-
prägung erhielten die Gesteine in der alpidischen Subduktionszone am Nordrand der Apulischen Platte,
gemeinsam mit den Gesteinen der Lisabichl- und Tschaneck-Schollen, die dabei eine prograde Metamor-
phose erfuhren. Die Metamorphose in dieser alpidischen Subduktionszone erfolgte in der Oberkreide
und/oder im Alttertiär. Bei hohem Fluiddurchsatz erreichte sie Bedingungen der unteren Grünschieferfazies.
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Mauterndorfer Granitgneis
Granitgneis mit Augentextur

168

Tweng-Komplex
Diaphthoritischer Paragneis, Glimmerschiefer, untergeordnet Amphibolit

167

Der seit langem bekannte Augen-Granitgneis von Mau-
terndorf (STUR, 1854; UHLIG, 1908; EXNER, 1989) ist durch
mehr oder weniger starke Deformation und retrograde
Metamorphose („Diaphthorese“ nach BECKE [1909a,b]) aus
einem grobkörnigen Biotitgranit hervorgegangen. Der
Gneis enthält bis zu 3,5 cm große Alkalifeldspate (Mikro-
klin-Aderperthit), gefüllte Plagioklase, einen schwarzen bis
grünlichen Glimmerfilz, wenige bis 5 mm große Hellglim-
mer und kleinkörnige hellgraue Quarzlagen. Sowohl die
Alkalifeldspäte als auch die Plagioklase sind postkristallin
deformiert oder zerlegt, jedoch nicht rekristallisiert. Der

ehemalige Mikroklin ist stellenweise zu Schachbrettalbit
umgewandelt. Myrmekit ist anscheinend nicht vorhanden.
Biotit und Hellglimmer sind meistens feinblättrig. Die
Quarzlagen sind kaltgereckt und umfließen plastisch die
zerbrochenen Feldspäte. Akzessorisch kommen Titanit,
Stilpnomelan, Apatit, Zirkon, Orthit, Epidot und opake Pha-
sen vor. Der Orthit ist insofern von Bedeutung, als er von
BECKE (1909a,b) als Reliktmineral auch in einem Serizit-
Chlorit-Phyllit bei Tweng nachgewiesen wurde und als Ar-
gument für dessen retrograde (= „diaphthoritische“) Entste-
hung aus einem ehemaligen Orthogneis angeführt wurde.

Unter dem Begriff Tweng-Komplex werden hier verschie-
dene Gesteine des alpidisch retrograd metamorphen,
variszischen Grundgebirges des Radstädter Deckensys-
tems zusammengefasst, jedoch nicht der gesondert aus-
gewiesene Mauterndorfer Granitgneis. Der von TOLLMANN
(1977) verwendete Begriff „Twenger Kristallin“ umfasste

auch diesen, war also weiter gefasst als die Signatur (167)
dieser Karte.

Der diaphthoritische Paragneis umfasst graugrüne,
einerseits kompakte (gneisige), andererseits phyllonitische
(schiefrige) Gesteine mit wellig-flächigem Parallelgefüge,
aber eher undeutlicher Lineation (EXNER, 1989). Bei Letz-
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teren handelt es sich um Gesteine, deren Mineralbestand
sich durch rückschreitende Metamorphose weitestgehend
den Bedingungen der alpidischen Regionalmetamorphose
angepasst hat, das heißt um „Diaphthorite“ im Sinne
BECKES (1909a,b). In den Paragneisen kommen Biotit, Pla-
gioklas, Hellglimmer, Chlorit und Quarz als Hauptgemeng-
teile vor. Lokal kommt in den Paragneisen und Glimmer-
schiefern auch reliktischer Granat vor. Mit zunehmender
Chloritisierung von Granat und Biotit zeigen die Glimmer-
schiefer kontinuierliche Übergänge zu Chlorit-Serizit-Phyl-
liten.

Die Amphibolite enthalten stellenweise noch Relikte von
alter brauner Hornblende und altem Plagioklas (mit Fülle),
zeigen aber auch Übergänge zu retrogradem Chloritschie-
fer mit ausschließlich alpidischem Mineralbestand (Chlorit,
Aktinolith, kleinkörniger, nahezu ungefüllter Plagioklas).
Die Metabasite des Tweng-Komplexes sind lithologisch
vielfältig. Außer dem klein- bis mittelkörnigen Plagioklas-
amphibolit kommen Granat-, Biotit-, Epidot-Amphibolit,
Hornblendegarbenschiefer, Epidotgneis und der bereits
erwähnte retrograde Chloritschiefer vor (EXNER, 1989).

Schuppen- und Phyllonitzone
Phyllonit, untergeordnet Quarzit und Glimmerschiefer

166

Karbonatgesteine des Silurs und Unterdevons i. Allg.
Graphitkalk, Bänderkalkmarmor, Eisendolomit

165

Katschberg-Quarzphyllit-Komplex; Altpaläozoikum
Serizitphyllit, grau, verbreitet Chloritoid führend mit Quarzlagen, Schwarzschiefer

164

Die Hangendgrenze des Katschberg-Quarzphyllit-Kom-
plexes zu den überlagernden Glimmerschiefern des ober-
ostalpinen Koralpe-Wölz-Deckensystems ist unscharf, da
entlang der Überschiebungsbahn eine starke Phyllonitisie-
rung mit intensiver retrograder Metamorphose stattgefun-
den hat (EXNER, 1944, 1980b). Innerhalb dieser Schuppen-
und Phyllonitzone finden sich Bereiche mit makroskopisch
erkennbaren Biotit- und Muskovittäfelchen sowie seltene

Reste von Granat, wodurch eine Herleitung aus ehemals
höher metamorphen Glimmerschiefern (zumindest obere
Grünschieferfazies) erwiesen ist. Die weit verbreiteten
Chlorit-Serizitphyllite dieser Zone sind jedoch von den pro-
grad metamorphen altpaläozoischen Phylliten des Katsch-
berg-Quarzphyllit-Komplexes feldgeologisch nicht zu
unterscheiden. Selten sind Grünschiefer, Amphibolite und
Marmore in die Phyllonite eingelagert.

Marmorisierte Bänderkalke kommen als dünne Lagen in
allen Abschnitten des Katschberg-Quarzphyllit-Komplexes
vor. Sie sind ebenflächig, weiß bis dunkelgrau gebändert
und oft von Graphitkalklagen begleitet (EXNER, 1989). Bei
Mühlbach im Liesertal (nördlich von Rennweg), wo die
Bänderkalkmarmore eine Gesamtmächtigkeit von 15 m er-
reichen, haben SCHÖNLAUB et al. (1976) das Vorkommen
silurischer Conodonten nachgewiesen.

Bis zu 5 m mächtiger Eisendolomit (Ankerit und/oder
Dolomit) bildet im Nordabschnitt des Katschberg-Quarz-
phyllit-Komplexes (Fanningphyllit) zwei boudinierte Schol-
lenzüge, in denen er stellenweise mit bis zu 1 m mächtigem

Bänderkalkmarmor, Talkschiefer und Serpentinit vergesell-
schaftet ist (EXNER, 1989). Der Eisendolomit kommt in zwei
Varietäten vor, nämlich als kleinkörniger, auf frischen
Bruchflächen dunkelgrauer Typus und als grobkörnig re-
kristallisierter Typus, der auf frischen Bruchflächen hell-
grau bis weiß ist. Die angewitterten Oberflächen beider
Varietäten haben eine dunkelbraune Farbe. Ähnlicher, von
Gangquarz durchzogener Eisendolomit kommt südwestlich
der Katschberghöhe, am Grenzkamm zwischen Salzburg
und Kärnten vor (EXNER, 1944). Aus diesem Eisendolomit
konnten SCHÖNLAUB et al. (1976) silurische Conodonten
gewinnen.

Dieser Komplex altpaläozoischer Phyllite erstreckt sich
vom Radstädter Tauern über die Fanninghöhe (2115 m)
nach St. Gertauden, liegt zwischen Mauterndorf und Begö-
riach unter den quartären Sedimenten der Talsohle verbor-
gen, erscheint abermals als bis zu 1 km breiter Streifen in
den Hängen nördlich von St. Martin im Murtal, verschwin-
det unter der Talaue der Mur und verläuft dann weiter über
die Katschberghöhe nach Rennweg ins Liesertal, über die
Torscharte nach Hilpersdorf ins Maltatal und dann wieder
in die Westhänge des Liesertals südwestlich von Gmünd.
Mit anderen Worten: Diese Einheit begleitet in unterostalpi-
ner Position praktisch den gesamten Ostrand des Tauern-
fensters. Der Katschberg-Quarzphyllit-Komplex umfasst
die älteren, regionalen Begriffe des Fanningphyllits (zwi-
schen dem Radstädter Tauern und Mauterndorf), des
Trogwaldphyllits (zwischen Begöriach und St. Martin/Mur-
tal) und des südlich der Mur gelegenen Katschbergphyllits
sensu stricto (siehe PREY, 1941; EXNER, 1944, 1989; HEJL,
2005).

Es handelt sich vorwiegend um progressiv metamorphe
Gesteine, die aus sandig-tonigen Sedimenten hervorge-
gangen sind. Sie liegen heute als Serizit-Chlorit-Phyllite

mit ebenflächiger bis gewellter Schieferung vor. Zumindest
im Abschnitt nördlich der Mur fehlt Biotit. Da der Katsch-
bergphyllit südlich des Murtals zu ca. 20 % aus feldgeolo-
gisch nicht klar abgrenzbaren Diaphthoriten nach Gneis
und Glimmerschiefer besteht (EXNER, 1989), kann die
Anwesenheit von alpidischem Biotit in der progressiv meta-
morphen Hauptmasse des Katschbergphyllits südlich der
Mur jedoch nicht ausgeschlossen werden. Der Fanning-
phyllit, in dem gelegentlich Stilpnomelan vorkommt, be-
steht zu ungefähr einem Viertel aus Pyrit führenden
Schwarzschiefern mit dünnen Lagen von Graphitquarzit
(EXNER, 1989). Diese Schwarzschiefer fehlen im benach-
barten Alpinen Verrucano (Perm, Signatur 163), von dem
sich der altpaläozoische Fanningphyllit feldgeologisch ein-
deutig abgrenzen lässt. Im Trogwaldphyllit fand ZEZULA
(1976) Chloritoid.

Das altpaläozoische Alter der sedimentären Edukte des
Katschberg-Quarzphyllit-Komplexes ist durch die siluri-
sche Conodontenfauna eines Eisendolomits der Lisabichl-
Schollenzone (südwestlich der Katschberghöhe) biostrati-
graphisch belegt (SCHÖNLAUB et al. [1976]; siehe auch Sig-
natur 165).



Von den altpaläozoischen Serizit-Chlorit-Phylliten des
Katschberg-Quarzphyllit-Komplexes unterscheidet sich der
permische Alpine Verrucano durch den Karbonatgehalt,
die oft bunten Farben, welche von Grün über Violett bis
Rosa reichen, und die weitgehende Abwesenheit von
Schwarzschiefern (EXNER, 1989).

Permische Geröllquarzite und -schiefer treten z. B. an
der Ostseite des Taurachtales in bis zu 40 m Mächtigkeit
auf. Sie liegen hier entlang der Basis zum voralpidischen
Grundgebirge des Katschberg-Quarzphyllit-Komplexes
(Fanningphyllit nach EXNER [1989]), oft aber auch inner-
halb der schiefrigen Entwicklung des Alpinen Verrucano.
Die aus Quarz, Aplitgneis, Dolomit und dolomitischem Kalk
bestehenden Gerölle sind oft geplättet oder in Richtung der
Faltenachse gestreckt. Korndurchmesser im Mittel- bis
Grobkiesbereich sind nicht selten, ausnahmsweise – wahr-
scheinlich infolge der Plättung – werden maximale Durch-
messer bis 35 cm beobachtet. 

Die schiefrigen Anteile des Alpinen Verrucano bestehen
hauptsächlich aus weißen Serizitschiefern, grünen Phen-
gitschiefern und gelegentlich kalkhaltigen Serizit-Chlorit-
schiefern. Lagenweise kommen mürb verwitternde Quarzi-
te und Arkosegneise vor (TOLLMANN, 1977).

Der Lantschfeldquarzit (Untertrias) hat ein ziemlich ein-
heitliches lithologisches Erscheinungsbild. Er besteht aus
dünnschichtigem, feinkörnigem, stets kalkfreiem Quarzit
mit hellgrünlicher Farbe (TOLLMANN, 1961). Meistens führt

er neben dem vorherrschenden Quarz etwas farblosen
Serzit oder blassgrünen Phengit. Weiße bis rötliche Quarz-
gerölle mit bis zu 15 mm Durchmesser kommen nur an
wenigen Stellen vor (EXNER, 1989). Die Mächtigkeit des
Lantschfeldquarzits in der Pleislingdecke wird von TOLL-
MANN (1977) mit ungefähr 150 m veranschlagt. 

Die Vorkommen des Alpinen Verrucano und Lantschfeld-
quarzits in den unterostalpinen Schuppen am Südrand des
Tauernfensters sind grünschieferfaziell metamorph und
meist lebhaft blassgrünlich gefärbt (CORNELIUS & CLAR,
1939; PREY, 1964). Es dominieren quarzreiche Serizit-
schiefer, Quarzitschiefer und weiße bis grünliche dünnplat-
tige Quarzite, dazu kommen Serizit-Chlorit-Phyllite, Arko-
seschiefer bis -gneise und in der südlichen Goldberggrup-
pe auch Brekzienschiefer. In den Quarziten sind nur sehr
selten Feinkieslagen zu beobachten.

Die metamorphen Paragenesen mit Muskovit, Chlorit
und Albit (FUCHS & LINNER, 2005) und die generelle Abwe-
senheit von Biotit oder gar Granat weisen auf maximal mitt-
lere Grünschieferfazies hin. Die Zeitspanne für die Haupt-
deformation der Metasedimente wurde von WALLIS &
BEHRMANN (1996) auf 75 bis 35 Ma eingegrenzt. Auch ein
Muskovitalter aus einem Muskovit-Quarzit (K-Ar 42,5±1,5
Ma [LAMBERT, 1970]) gibt einen Hinweis auf ein etwas
höheres Metamorphosealter der unterostalpinen Schup-
pen im Vergleich zur Abkühlung der Tauernkristallisation
(Muskovite um 30 Ma [JÄGER et al., 1969]).
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Alpiner Verrucano und Lantschfeldquarzit
Perm–Untertrias
Serizit-Chloritschiefer, Arkosegneis, Brekzienschiefer, Geröllquarzit; Quarzit, dünnplattig
blassgrün

163

Gutenstein-, Wetterstein- und Partnach-Formation
Anisium–Ladinium (–?Unteres Karnium)
Dolomitmarmor, Bänderkalkmarmor, Mergelschiefer, Tonschiefer, Rauwacke162

Raibl-Formation
Karnium
Tonschiefer, Rauwacke, Dolomitschiefer, Brekzienlagen, untergeordnet Dolomit- und
Kalkmarmor

161

Die dem unteren Anisium zugeordnete Rauwacke (Rei-
chenhaller Rauwacke nach TOLLMANN [1977]) ist ein grau
bis ocker anwitternder Zellenkalkstein, der infolge tektoni-
scher Anschoppung lokal bis zu 60 m mächtig sein kann.
EXNER (1989) fand darin Brocken von Serizitschiefer, die er
als metamorphe Tonschiefer eines ehemals hyperhalinen
Milieus deutete.

Die Gutenstein-Formation enthält typische dunkel- bis
hellgraue, manchmal auch rosafarbene, Bänderkalkmar-
more mit Übergängen zu Dolomitschlierenkalken (TOLL-
MANN, 1961, 1977; EXNER, 1989). An der Basis der Forma-
tion treten geringmächtige schwarze Tonschiefer, dunkle
Dolomitschiefer und Brekzien auf. Im Hangendteil der For-
mation überwiegen graue bis schwarze, dickbankige Dolo-
mite (Trochitendolomit des Anisium) mit gelegentlicher Flu-
oritführung. Die Gesamtmächtigkeit der Gutenstein-Forma-
tion kann bis zu 150 m, jene der reinen Bänderkalkmarmo-
re (ohne Dolomit) bis zu 50 m betragen. Die Fossilführung
der Gutenstein-Formation (Crinoiden, Gastropoden, Holo-

thurien, Algen) wurde von TOLLMANN (1977) zusammenge-
fasst.

Die Wetterstein-Formation (Ladinium–?Unteres Kar-
nium) des Radstädter Deckensystems ist vorwiegend dolo-
mitisch entwickelt, liegt also meistens als Wettersteindolo-
mit vor. Er ist feinkörnig, dunkel- bis hellgrau und massig
bis dickbankig. Besonders im Ostteil der Radstädter Tau-
ern ist seine Bankung weitaus weniger deutlich als jene
des Hauptdolomits, woraus sich ein feldgeologisch nützli-
ches Unterscheidungskriterium ergibt. Die Fossilführung
der bis zu 300 m mächtigen Wetterstein-Formation umfasst
gesteinsbildende Algen (z. B. Diplopora annulata), Gastropo-
den und Foraminiferen (siehe TOLLMANN, 1961, 1977).

Insbesondere im Hangendabschnitt der Wetterstein-For-
mation ergeben sich durch die Zunahme von Mergel- und
Tonschiefern lokale Faziesübergänge zur Partnach-For-
mation, die jedoch nicht immer zweifelsfrei von lithologisch
ähnlichen Abfolgen der unteren Raibl-Formation zu unter-
scheiden ist (vergleiche TOLLMANN, 1977, S. 115).

Eine fast 100 m mächtige Abfolge aus gut geschichteten,
grauen, sandig anwitternden Dolomiten mit intraformatio-
nalen Brekzienlagen, Rauwacken-Niveaus und wenigen
Schieferlagen bildet das untere Karnium der Pleislingde-
cke, das von TOLLMANN (1977) den „Arlbergschichten“ zu-
geordnet wurde. Darüber folgen fallweise Tonschiefer
(Phyllite) und Sandsteine (Lunzer Sandstein) mit Pflanzen-
resten, dann wieder geschichtete Dolomite, gelbe Dolomit-

schiefer, Rauwacken und Dolomitbrekzien. Die Gesamt-
mächtigkeit des Karnium der Pleislingdecke kann etwas
mehr als 150 m betragen.

Ähnlich mächtig (bis ca. 200 m), jedoch fast ohne Sand-
steine ist auch das Karnium der Hochfeind-Weißeneck-
Decke entwickelt. Als Besonderheit tritt hier ein basaler,
ungefähr 10 m mächtiger Hornsteindolomit hinzu (TOLL-
MANN, 1977).
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Hauptdolomit, Kössen-Formation
Norium–Rhätium
Dolomitmarmor, dickbankig, hell; Kalkschiefer, dunkel, Tonschiefer, Korallenkalk160

Schwarzeck-Formation, Aptychenkalk und Metaradiolarit; „Malm“–?Unterkreide
Türkenkogel-Formation; „Lias“–„Dogger“
Brekzie mit Karbonatgesteins-, Quarzit- und Kristallinkomponenten, Phyllit, grün, Kalk-
marmor, hell, Bänderquarzit, Tonschiefer

159

Der stets dickbankige Hauptdolomit erreicht am Gr.
Pleißlingkeil (2501 m) eine maximale Mächtigkeit von
500 m. In der liegenden Hochfeinddecke und im Twenger
Wandzug ist er mit 350 m bzw. 200 m geringmächtiger ent-
wickelt, tritt aber ebenfalls wandbildend in Erscheinung.
Abgesehen von wenigen lokalen Fossilvorkommen (Cardita
sp. am Pleißlingkeil [TOLLMANN, 1977]; Holothuriensklerite
im Lackenkogelfenster [ROSSNER, 1976]) ist der Hauptdo-
lomit weitgehend fossilfrei. An seiner Obergrenze ist stel-
lenweise ein bis zu 20 m mächtiges Plattenkalkniveau,
bestehend aus ockerfarbenen Dolomitbänken, blaugrauen

Kalkbänken und lokalen Lumachellen mit Brachiopoden
und Echinodermen angedeutet (TOLLMANN, 1977). 

Die bis über 30 m mächtige Kössen-Formation besteht
aus dunkelgrauen Kalken mit Korallenkalkbänken (Thecos-
milien), Kalkschiefern und schwarzen Tonschiefern. Die
reiche Fossilfauna dieser Formation umfasst mehrere
Arten von Kleinkorallen und größeren Korallen, Echinoder-
men und Foraminiferen. Eine Auflistung der Arten ist den
Arbeiten von TOLLMANN (1977) und von KRISTAN-TOLLMANN
& TOLLMANN (1964) zu entnehmen.

Wesentliche Erkenntnisse über die posttriadische Strati-
graphie des Radstädter Deckensystems – insbesondere
jener der Hochfeind-Weißeneck-Decke – verdanken wir
den Aufnahmsarbeiten CLARS (1937) und TOLLMANNS
(1959, 1961, 1964). In Band I seiner „Geologie von Öster-
reich“ hat TOLLMANN (1977) diese Schichtfolgen ausführlich
dargestellt.

Der Jura des Radstädter Deckensystems beginnt mit
geringmächtigen Brekzien, Tonschiefern, Kalkschiefern
und fallweise mit Crinoidenkalken (mit Belemniten und
Bivalven), wobei die Gesamtmächtigkeit dieser unterjuras-
sischen Abfolgen maximal 20 m beträgt. Darüber folgt im
Bereich der Hochfeind-Weißeneck-Decke eine wesentlich
mächtigere Abfolge aus Karbonatquarziten, Schiefern,
Feinbrekzien und grobscholligen Brekzien mit Dolomit- und
Quarzitkomponenten, die als Türkenkogel-Formation be-
zeichnet wird. Sie erreicht eine Gesamtmächtigkeit von bis
zu 200 m.

Das oberjurassische Radiolaritniveau („Untermalm“
nach TOLLMANN [1977]) ist durch grüne und rote, teilweise
Manganoxyd führende Bänderquarzite vertreten. Die Bän-
derquarzite der Hochfeind-Weißeneck-Decke werden
durch eine ca. 3 m mächtige Kalkbank (sog. Aptychenkalk)
in eine untere, ca. 10 m mächtige, und eine obere, bis zu
30 m mächtige Radiolaritplatte gegliedert. Letztere enthält
noch erkennbare Reste von Radiolarien. Sie geht gegen
hangend in bis zu 100 m mächtige, gebänderte Tonschie-
fer über. EXNER (1989, 1990) verwendete den Begriff
Hornsteinquarzit für mutmaßlichen ehemaligen Radiolarit.
Der von Manganschiefern begleitete, feinkörnig-dünn-
schichtige Hornsteinquarzit der Lapernigspitze (2269 m)

enthält die Hauptgemengteile Quarz, Opakes, Serizit und
idiomorphen Granat (?Spessartin).

Die brekzienreiche Schwarzeck-Formation, die den
Abschluss der Schichtfolge der Hochfeind-Weißeneck-
Decke bildet, wurde von TOLLMANN (1977) und HÄUSLER
(1988) als frühorogene Formation interpretiert, die den
Beginn (decken-)tektonischer Bewegungen und der damit
einhergehenden Akzentuierung der submarinen Topogra-
phie am Nordrand des Ostalpins markiert. Diese Sicht-
weise ist auch mit den heutigen tektonischen Modellen
kompatibel. Die Schwarzeck-Formation umfasst die altbe-
kannte polymikte Schwarzeckbrekzie, unter deren Kompo-
nenten neben Triasgesteinen auch reichlich Kristallinge-
steine des Tweng-Komplexes und des Mauterndorfer Gra-
nitgneises vorkommen (siehe Signaturen 167 und 168),
und die darüberliegenden Schwarzeckschiefer und -sand-
steine. Die Schwarzeckbrekzie enthält Riesenblockschüt-
tungen mit fallweise hausgroßen Gleitschollen (Olistholi-
the). Die maximale Mächtigkeit der Formation beträgt
ungefähr 100 m (TOLLMANN, 1977).

Eine polymikte Brekzie mit komponentengestütztem Ge-
füge, die wahrscheinlich dem stratigraphischen Niveau der
Schwarzeckbrekzie entspricht, wurde von EXNER (1989)
petrographisch beschrieben. Das Vorkommen liegt in
1550 m Höhe, ungefähr 1,1 km südlich von Tweng, unmit-
telbar im Liegenden des retrograden Mauterndorfer Gra-
nitgneises der Lantschfelddecke. Die Komponenten der
Brekzie (Steine und Blöcke) bestehen aus grauem Dolomit,
Serizitquarzit, Gangquarz, Schachbrettalbit-Augengneis,
Hellglimmergneis, Gneisphyllonit, Aplitgneis sowie etwas
Rauwacke und Kalkschiefer.

4.4.2. Oberostalpin
Die Oberostalpinen Einheiten bilden einen vornehmlich eoalpidischen, das heißt kretazischen Deckensta-

pel, welcher sich durch Subduktions- und darauffolgende Extrusionsprozesse innerhalb des nordöstlichen
Teiles der Apulischen Platte gebildet hat. Nach SCHMID et al. (2004) lässt sich das Oberostalpin in Decken-
systeme gliedern, von denen mehrere auf dem Kartenblatt auftreten.

4.4.2.1. Schladming-Seckau-Deckensystem
(Weißpriach-, Duisitz- und Obertal-Decke)

Das Schladming-Seckau-Deckensystem (ein Teil des Silvretta-Seckau-Deckensystems nach SCHMID et al.
[2004]) umfasst ein voralpidisches Grundgebirge mit variszischer Metamorphose und dessen primärstratigra-
phische Auflage aus permischen bis mitteltriadischen Sedimentgesteinen mit grünschieferfazieller alpidischer



Dieser Typus von Glimmerschiefer tritt als charakteristi-
sches Gestein in einer tektonischen Schuppenzone am
Südrand der Schladminger Tauern auf (HEJL, 2005). Sie
erstreckt sich in E–W-Richtung von der Zechnerkarspitze
(2452 m) über die namengebende Gensgitsch (2279 m) bis
an den Südhang des Prebers (2740 m) und besteht aus
Granatglimmerschiefern und Amphiboliten. Letztere wer-
den schon im Rahmen des Schladminger Gneiskomplexes
(Signatur 157) behandelt. Die Granatglimmerschiefer des
Gensgitsch-Komplexes sind jedoch insofern eigenständig,
als sie innerhalb der Hauptmasse des Schladminger
Gneiskomplexes – abgesehen von ganz wenigen, gering-
mächtigen Vorkommen – fast nirgends auftreten. In der
besagten Schuppenzone der Gensgitsch erreichen die
Granatglimmerschiefer jedoch eine Gesamtmächtigkeit
von gut 500 m. Sie bilden z. B. die Felswand 450 m südlich
der Vorderen Kocherhütte an der Westseite des Lignitzta-
les, den Höhenrücken oberhalb der Gensgitschhütte (1786
m), den Hang zwischen Wagenberg und Lachriegel (2125
m) an der Ostseite des Lessachtales sowie den Großteil

des Prebersüdostgrates oberhalb der Grazer Hütte. Diese
Granatglimmerschiefer sind reich an Hellglimmer, sehr arm
an Biotit und enthalten oft Plagioklasblasten, bei denen es
sich um Oligoklas handelt (EXNER, 1989). Granat kann bis
zu 2 cm groß sein, bleibt aber in der Regel kleiner als 5 mm
(HEJL, 2005).

Bemerkenswert sind die in dieser Formation auftreten-
den Pseudomorphosen nach Staurolith. Gehäufte Vorkom-
men solcher Pseudomorphosen befinden sich z. B. am
Südhang der Gensgitsch oder nördlich des Pollannocks
(2280 m), am markierten Weg zur Leßhöhe (2490 m) in
ungefähr 2340 m Höhe (siehe EXNER, 1989). An der zuletzt
genannten Stelle sind die dunkelgrauen Pseudomorpho-
sen bis zu 30 mm lang und 7 mm breit. Nur an einer einzi-
gen Stelle im Weißpriachtal konnte in den Pseudomorpho-
sen stofflich erhaltener Staurolith nachgewiesen werden
(EXNER, 1989). Ansonsten bestehen die gegen das Grund-
gewebe scharf abgegrenzten Pseudomorphosen aus
einem feinen Filz von Hellglimmer, Chlorit, fallweise etwas
Chloritoid und Opakem.
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Regionalmetamorphose. Das als Schladminger Gneiskomplex bezeichnete Grundgebirge besteht zum über-
wiegenden Teil aus oftmals migmatischen Biotit-Plagioklasgneisen, aus Hornblendegneisen, Glimmerquarzi-
ten und untergeordneten Glimmerschiefern. Weiters treten saure bis intermediäre Metaplutonite (Granit- bis
Granodioritgneis, fallweise Augengneis), saure Metavulkanite (Albitgneis), intermediäre bis basische Meta-
vulkanite (Amphibolite und Bänderamphibolite) sowie kleine lokale Einschaltungen von Metagabbro auf.

Nach NEUBAUER (2002) sind viele Orthogesteine des ostalpinen Grundgebirges aus Kollisions-, Subduk-
tions und Riftingprozessen, die vom späten Proterozoikum bis ins Ordovizium aktiv waren, hervorgegangen.
Ein Teil der Plutonite intrudierte aber auch während der variszischen Orogenese, währenddessen die Einheit
auch ihre heute prägende Regionalmetamorphose erfahren hat. Die Orthogneise des Schladminger Gneis-
komplexes sind aus kalk-alkalischen I-Typ-Granitoiden hervorgegangen (SCHERMAIER et al., 1997), deren
genaues Intrusionsalter vorerst unklar bleibt, da noch keine U-Pb-Alter von Zirkonen vorliegen. Als Alters-
untergrenze der Intrusionen sind ca. 340 Ma (Unterkarbon) zu betrachten, da entsprechende K-Ar-Alter an
den Kernen großer Muskovitkristalle aus kaum verschieferten Pegmatiten des Schladminger Gneiskomplexes
gemessen wurden (HEJL, 1984, 2005) und da diese Pegmatite die migmatischen Gneise einschließlich der
Augengneise diskordant durchschlagen. Die variszischen Metamorphosebedingungen erreichten jene der
Amphibolitfazies und führten bereichsweise zu Anatexis. Im Perm und in der frühen Trias kam es auf dem frei-
gelegten Kristallin zur Ablagerung fluvialer bis litoraler, siliziklastischer Sedimente und ab der Mitteltrias auch
zur Bildung seichtmariner Karbonatgesteine. 

Wie im Profil West dargestellt, ist zu vermuten, dass die Sedimentgesteine des Bajuvarischen Deckensys-
tems der Nördlichen Kalkalpen die primärstratigraphische Bedeckung des Schladming-Seckau-Deckensys-
tems bildeten. Im Zuge der eoalpidischen Gebirgsbildungsphasen entstanden in der Kreide die oben erwähn-
ten Deckensysteme, welche durch Stirneinrollung heute teilweise invers liegen. Die gesamte Einheit wurde
von einer grünschieferfaziellen bis höchstens epidot-amphibolitfaziellen Metamorphose erfasst, wobei der
Grad der Metamorphose gegen Südosten zunimmt.

Das Schladming-Seckau-Deckensystem ist die tektonisch tiefste Einheit des Oberostalpins. Es überlagert
das Unterostalpin und wird von den Decken der Grauwackenzone und dem Koralpe-Wölz-Deckensystem
überlagert. Im Bereich des Kartenblattes baut es mit der Weißpriach-, Duisitz- und Obertal-Decke die Schlad-
minger Tauern auf. Diese deckentektonischen Begriffe gehen auf FORMANEK et al. (1961), FORMANEK (1964)
und EXNER (1989) zurück. Im Wesentlichen handelt es sich dabei um teilweise stark ausgewalzte, isoklinale
Liegendfalten mit Übergängen zu großräumig invertierten Abscherungsdecken.

Gensgitsch-Komplex
Granatglimmerschiefer, örtlich mit Pseudomorphosen nach Staurolith
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Schladminger Gneiskomplex (inkl. Riesach- und Golling-Komplex
157 Amphibolit, Bänderamphibolit, Metagabbro
156 Albitgneis, hell 
155 Granit- bis Granodioritgneis
154 Biotit-Plagioklasgneis, Hornblendegneis, Glimmerquarzit, Migmatit

157, 156
155, 154

Amphibolit, Bänderamphibolit, Metagabbro (157): Die
Amphibolite des Schladminger Gneiskomplexes sind in der
Regel Plagioklasamphibolite mit ca. 20 bis 30 Vol.-% Pla-
gioklas und über 40 Vol.-% Hornblende. Es kommen aber

auch Granatamphibolite, Biotitamphibolite und Epidotam-
phibolite vor (EXNER, 1989). Besonders mächtig sind die
Amphibolite an der Westflanke der Weißhöhe (2559 m)
und im weiteren Umkreis des Hochgollings (2862 m) entwi-



ckelt. Die Bänderamphibolite weisen eine Wechsellage-
rung von Albitgneis und Amphibolit im cm- bis dm-Bereich
auf. Anscheinend handelt es sich dabei um metamorphe
Aschentuffe.

Im Gegensatz zu den geschichteten Amphiboliten sind
die deutlich grobkörnigeren Metagabbros nicht auf den
Golling-Komplex beschränkt. Sie kommen als kleine, oft
nur wenige m große Linsen innerhalb der Migmatite des
Riesach-Komplexes vor – besonders häufig entlang des
Südrandes des Schladminger Gneiskomplexes bzw. an der
Grenze zur Schuppenzone der Gensgitsch. Die Metagab-
bros haben ein gleichkörnig-massiges Gefüge. Der ehema-
lige Pyroxen ist vollständig in bis zu 2 cm große kurzpris-
matische Hornblende umgewandelt.

Albitgneis, hell (156): Die sauren und hellen Metavulka-
nite treten in ungestörtem Serienverband mit basischen
Metavulkaniten auf. Gemeinsam mit diesen bilden sie den
Golling-Komplex (MATURA, 1987) entlang des Hauptkam-
mes der Schladminger Tauern. So besteht beispielsweise
fast der gesamte Gipfelaufbau des Hochgollings (2862 m)
oberhalb von 2600 m aus hellem Albitgneis, aber auch im
hintersten Lignitztal, im Znachtal und westlich der Kalkspit-
zen sind Albitgneise nicht selten. HEJL (1983) beschreibt
die Albitgneise als hellgraue bis fast weiße, feinkristalline
Gesteine mit weitständiger Schieferung. U.d.M. ist ein gra-
noblastischer Kornverband aus vorwiegend Albit und
Quarz zu erkennen. Weiters kommen fallweise Alkalifeld-
spat (Mikroklin und Faserperthit), meistens etwas Biotit,
Hellglimmer und retrograder Chlorit sowie gelegentlich
etwas Hornblende vor. Ein charakteristisches, weil oft vor-
handenes Akzessorium ist rotbrauner Orthit, der meistens
von einem (?metamorphen) Saum aus Epidot/Klinozoisit
umgeben ist. Geochemische Befunde (SCHEDL [1981] und
unpublizierte Analysen von E. HEJL) weisen die Albitgneise
als metamorphe Rhyolithe bis Rhyodazite aus. Ihr SiO2-
Gehalt liegt zwischen 67 und 72 Gew.-%.

Granit- bis Granodioritgneis (155): Metaplutonite treten
gehäuft im N und E des Schladminger Gneiskomplexes
auf. Sie bilden klar individualisierte Körper mit scharf abge-
grenzten Intrusionskontakten gegenüber den Paragneisen
und Migmatiten des Riesach-Komplexes. Diese Metapluto-
nite sind daher deutlich von den Augengneisen der migma-
tischen Areale zu unterscheiden. Unter den Metaplutoniten
der nördlichen Schladminger Tauern beschreibt MATURA
(1987) Leukogranitgneis, Granitgneis und Granodioritgneis
– Letzterer fallweise mit Hornblendeführung. Ähnliche
Gesteine kommen auch am Süßleiteck (2507 m) und am
Eisenhut (2456 m) im Ostteil der Schladminger Tauern vor
(ROCKENSCHAUB, 1986). 

Biotit-Plagioklasgneis, Hornblendegneis, Glimmerquar-
zit, Migmatit (154): Der Großteil des Schladminger Gneis-
komplexes besteht aus Biotit-Plagioklasgneisen mit gra-

duellen Übergängen von feinkörnigen Paragneisen zu mit-
telkörnigen Migmatiten, deren strukturelles Erscheinungs-
bild trotz des ähnlichen Mineralbestandes sehr variabel ist.
Die Migmatisierung äußert sich als zunehmende Feldspat-
blastese (Oligoklas bis Andesin) und als schlierige Durch-
tränkung mit Leukosomen aus Quarz und Plagioklas. Trotz
der fließenden Übergänge zwischen den Strukturtypen der
Migmatite sind z. B. die Lagenmigmatite und die Augen-
Plagioklasgneise recht gut individualisierbar (HEJL, 1983).
Im Falle der Lagenmigmatite liegt die Mächtigkeit der s-
parallelen Leukosome im mm- bis cm-Bereich, der Abstand
zwischen den hellen Lagen variiert von wenigen mm bis zu
mehreren dm. Die Augen-Plagioklasgneise bestehen aus
einer relativ feinkörnigen, biotitreichen Grundmasse und
bis über 5 mm großen Plagioklasporphyroblasten, die auf
den Schichtflächen warzenartig herauswittern und in Aus-
nahmefällen bis ca. 2 cm Größe erreichen (z. B. am Wild-
see im Znachtal). Spektakuläre Augen-Plagioklasgneise
befinden sich auch im Pöllerkarl und am Kleinen Gangl
(2478 m) im hinteren Lessachtal. In allen Fällen überwiegt
Plagioklas sowohl hinsichtlich der Kristallgröße als auch
mengenmäßig deutlich vor Alkalifeldspat. Letzterer liegt
am Abfluss des Zwerfenbergsees (2024 m) als Schach-
brettalbit vor (HEJL, 1984). Die feinkörnigen Biotit-Plagio-
klasgneise und die aus ihnen hervorgegangenen Migmati-
te enthalten meistens etwas primären Hellglimmer, gele-
gentlich kleine Granate (<2 mm) und retrograden Chlorit
(nach Biotit und/oder Granat). 

Am Aufbau des Schladminger Gneiskomplexes beteili-
gen sich auch saure bis basische Metavulkanite, Hornblen-
degneise, Granit- und Granodioritgneise, Glimmerquarzite
und sehr geringmächtige, zumeist phyllonitisierte Glimmer-
schiefer. An wenigen Stellen treten diskordante Gänge von
Muskovitpegmatit auf. HEJL (1984) hat an grobkörnigen
Muskoviten zweier Pegmatitproben aus der Umgebung des
Hochgollings K-Ar-Alter von 340±18 und 347±20 Mio. Jah-
ren gemessen und diese Werte als Intrusionsalter während
oder kurz nach dem Höhepunkt der variszischen Regional-
metamorphose interpretiert.

Die Begriffe „Riesachkomplex“ und „Gollingkomplex“
wurden von MATURA (1987) geprägt. Der nach dem Ries-
achsee (1338 m) im Schladminger Untertal benannte Ries-
ach-Komplex bezeichnete ursprünglich eine aus Paragnei-
sen, Migmatiten und Metaplutoniten bestehende Einheit im
Hangenden bzw. nördlich der Metavulkanitzone der zentra-
len Schladminger Tauern. Später hat sich gezeigt, dass
auch weite Teile der südlichen Schladminger Tauern die-
sem Komplex zuzuordnen sind (HEJL, 2005). Der nach dem
Hochgolling (2862 m) benannte Golling-Komplex umfasst
die sauren bis basischen Metavulkanite entlang des Haupt-
kamms der Schladminger Tauern.
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Alpiner Verrucano und Lantschfeldquarzit
Perm–Untertrias
Serizitschiefer, Phengitschiefer, Arkosegneis, Geröllquarzit; Quarzit, dünnplattig, blass-
grün

153

Zwischen dem Flachautal im W und dem Preuneggtal im
E sind die Gesteine des Alpinen Verrucano die großflächig
vorherrschende Formation, aus der ganze Talflanken und
Bergrücken aufgebaut sind. Es handelt sich dabei um
grünschieferfaziell metamorphe, ehemals klastische Sedi-
mentgesteine, die aus durchwegs festländischen, vorwie-
gend fluvialen Sedimenten des Perms hervorgegangen
sind. Die Formation bildete die primärstratigraphische Auf-
lage des Schladminger Gneiskomplexes, liegt heute meis-
tens invertiert, ist aber noch an vielen Stellen weitgehend
ungestört mit dem variszischen Grundgebirge verbunden. 

An der stratigraphischen Basis, am Kontakt zum Schlad-
minger Gneiskomplex – z. B. zwischen dem Taurach- und

Forstautal oder im Umkreis der Seekarspitze (2350 m,
nördlich von Obertauern) – ist der Alpine Verrucano mittel-
bis grobklastisch entwickelt, das heißt, er besteht aus
Metaquarz-Konglomeraten mit schiefrigen Zwischenlagen
(SLAPANSKY & FRANK, 1987; HELLERSCHMIDT-ALBER, 2008).
Nördlich und westlich der Seekarspitze (2350 m) sind diese
Konglomerate bis zu mehrere Dekameter mächtig. Die ein-
zelnen Gerölle, die bis über 10 cm groß sein können, sind
bereichsweise tektonisch geplättet. Am unmittelbaren Kon-
takt zum variszischen Grundgebirge treten stellenweise
Gerölle aus schwach metamorphen Quarziten, Phylliten,
Gneisen und Karbonaten in einer dunklen, lokal graphiti-
schen Matrix auf. Gegen das stratigraphisch Hangende



dieser Basalhorizonte sind die Gerölle dichter gepackt und
bestehen fast nur mehr aus verwitterungsbeständigen
Restquarzen (Gangquarz) und ganz wenigen Gneisen.
Zwischen dem nördlichen Taurachtal und dem nördlichen
Forstautal (im Vorderen Fagerwald und im Haideggwald)
sind die Geröllquarzite des Alpinen Verrucano bis über 1 m
mächtig und mit grobsandig-tonigen bzw. schiefrigen
Lagen verzahnt. Die Geröllquarzite, die oft reich an klasti-
schem Plagioklas sind, zeigen Übergänge zu Arkosegnei-
sen.

Gegen das stratigraphisch Hangende vollzieht sich ein
allmählicher Übergang zu mittel- bis feinklastischen Meta-
sedimenten des Alpinen Verrucano, wobei einerseits die
Mächtigkeit der Geröll führenden Lagen und andererseits
die Korngröße der Klasten abnehmen. Phyllitische, ehe-
mals feinsandig-tonige Lagen werden häufiger, während
die aus ehemaligen Grobsanden bis Kiesen hervorgegan-
genen Quarz-Serizitquarzite nur mehr Mächtigkeiten von
einigen dm erreichen. Die Hauptmasse des Hangendan-
teils der Formation besteht schließlich aus feinklastischen
Metasedimenten, die heute als vorwiegend helle, d. h.
gelblichweiße, hellgraue und grünliche Serizit- und Phen-
gitschiefer vorliegen. Der in rein lithologischer Hinsicht
durchaus zutreffende Begriff „Quarzphyllit“ kann wegen
seiner chronostratigraphisch suggestiven Wirkung irrefüh-
rend sein und sollte daher vermieden werden. Er wurde

nämlich in der älteren Literatur vorzugsweise für schwach
metamorphes, mutmaßliches Altpaläozoikum verwendet.
Heute besteht jedoch praktisch kein Zweifel über das per-
mische Alter der dem Alpinen Verrucano zugeordneten
Schiefer-Formation (HEJL & SLAPANSKY, 1983; EXNER,
1989; HEJL, 2005). Durch die vorwiegend hellen Gesteins-
farben unterscheidet sich der Alpine Verrucano deutlich
von den meistens viel chloritreicheren und daher dunkleren
Diaphthoriten des randlichen Schladminger Kristallinkom-
plexes sowie von den altpaläozoischen Phylliten des
Katschberg-Quarzphyllit-Komplexes. Nur an wenigen Stel-
len treten innerhalb des Alpinen Verrucano dunkelgraue,
Graphit führende Serizitschiefer, graugrüne Chlorit-Serizit-
phyllite und Grünschiefer auf – so z. B. im Haideggwald
und im Schreinbachgraben, südwestlich von Forstau (HEL-
LERSCHMIDT-ALBER, 2008).

Der Lantschfeldquarzit (Untertrias) ist ein feinkörniger,
ebenflächig-dünnschichtiger bis plattiger, kalkfreier Quarzit
mit weißer bis blassgrüner Farbe, der gegenüber dem Alpi-
nen Verrucano einen über weite Strecken homogeneren
lithologischen Charakter aufweist. Der wenige, dispers ver-
teilte Hellglimmer ist ein farbloser Serizit oder lauchgrüner
Phengit. Aufgrund des Serienverbandes ist das untertriadi-
sche Sedimentationsalter des Lantschfeldquarzits als er-
wiesen anzusehen (TOLLMANN, 1961). 
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Gutenstein-, Wetterstein- und Partnach-Formation, metamorph
Anisium–Ladinium–?Unteres Karnium
Dolomitmarmor, Bänderkalkmarmor, Mergelschiefer, Tonschiefer, Rauwacke152

Diese im seichtmarinen Bereich gebildeten Gesteine
sind im Umkreis der Steirischen und der Lungauer Kalk-
spitze (2459 bzw. 2471 m über NN), wo sie den Kern einer
als Kalkspitzenmulde bezeichneten, im S geschlossenen,
invertierten Liegendfalte bilden, relativ mächtig entwickelt.
Die nur lokal auftretende Rauwacke (Anisium) beschreibt
EXNER (1989) als gelblichen bis braun anwitternden, zelli-
gen Kalkstein, der intensiv mit kalter HCl braust und oft-
mals Brocken von Serizitschiefer enthält. Die der Guten-
stein-Formation (Anisium) zugeordneten Bänderkalkmar-
more sind durch verschiedene Grautöne und stellenweise
durch eine auffallend rosa Farbe gekennzeichnet. Letztere

tritt in keinem anderen Karbonatgestein der zentralalpinen
Trias auf und gilt als charakteristisch für die (metamorphe)
Gutenstein-Formation (EXNER, 1989), die in der Kalkspit-
zenmulde eine maximale Mächtigkeit von ca. 30 m erreicht.
Die Wetterstein-Formation (Ladinium–?Unteres Karnium)
liegt als vorwiegend dunkel bis hellgrauer, dickbankiger bis
massiger Dolomitmarmor (metamorpher Wettersteindolo-
mit) vor. Er bildet den tektonisch stark beanspruchten Fal-
tenkern der Kalkspitzenmulde (SCHEINER, 1960). Die al-
tersgleichen Tonschiefer der Partnach-Formation sind je-
doch nur in geringer Mächtigkeit vorhanden.

4.4.2.2. Koralpe-Wölz-Deckensystem
Das Koralpe-Wölz-Deckensystem umfasst lithostratigraphische Einheiten, von welchen viele eine permi-

sche Metamorphose erlebten und die eine zumeist intensive eoalpidische Metamorphose- und Strukturprä-
gung aufweisen. Die Einheiten zeichnen sich durch das völlige Fehlen transgressiv auflagernder, permome-
sozoischer Sedimentgesteine aus. Nach feldgeologischen Gesichtspunkten lassen sich diese Einheiten größ-
tenteils scharf voneinander abgrenzen. Da an diesen Grenzen oft Metamorphosesprünge auftreten, muss
zwischen den lithostratigraphischen Einheiten eine Relativbewegung stattgefunden haben. Demnach sind die
Grenzflächen als Deckengrenzen zu betrachten.

Strukturprägung und Metamorphose kennzeichnen das Koralpe-Wölz-Deckensystem als metamorphen
Extrusionskeil. Im Zuge des eoalpidischen Ereignisses wurde die permomesozoische und teilweise auch die
paläozoische Sedimentbedeckung vom späteren Koralpe-Wölz-Deckensystem abgeschert. Die Einheiten
wurden im eoalpidischen Subduktionskanal versenkt und dabei metamorph überprägt. Während des Meta-
morphosehöhepunktes im Turon (ca. 92 Ma [THÖNI, 2006]) wurden in manchen Einheiten eklogitfazielle
Bedingungen erreicht. Danach wurden die Einheiten als Extrusionskeil exhumiert und kühlten noch in der
oberen Kreide ab. Im Zuge der Extrusion wurden die östlich des Tauernfensters gelegenen Teile NW-gerich-
tet auf das Schladming-Seckau- (Silvretta-Seckau-)Deckensystem geschoben und die überlagernden
Deckensysteme (siehe unten) gleichzeitig gegen SE abgeschoben (FROITZHEIM et al., 2008).

Im Bereich des Kartenblattes treten folgende Einheiten des Koralpe-Wölz-Deckensystems auf: Nördlich des
Tauernfensters befinden sich der Wagreinphyllit-Komplex und der Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex mit dem
darauf auflagernden Steinkogelschiefer-Komplex. Östlich des Tauernfensters umfasst die Abfolge die Enns-
taler Phyllitzone (Ennstaler Phyllit-Komplex), den Wölz-, Rappold- und Radenthein-Komplex sowie die Les-
sacher Phyllonitzone (Lessacher Phyllonit-Komplex). Südlich des Tauernfensters sind der Durreck-, Petzeck-
Rotenkogel- und Prijakt-Polinik-Komplex anzutreffen.



Die charakteristischen Paragesteine (149) des hoch-
druckmetamorphen Prijakt-Polinik-Komplexes sind sehr
grobschuppige muskovitbetonte Zweiglimmerschiefer mit
oft nur feinkörnigem Granat und Staurolith, feinkörnige und
teils quarzitische Biotit-Paragneise und grobkörnig meta-
blastische Zweiglimmer-Paragneise. Sporadisch treten
helle Pegmatitgneise auf, mit grobem Muskovit und fall-
weise etwas Granat oder Turmalin. Inhomogen und zum
Teil riesigkörnig weisen diese Gesteine immer eine duktile,
vielfach mylonitische Schieferung auf. Wiederholt sind die
Pegmatitgneise auch mit Eklogitamphibolit vergesellschaf-
tet. Sehr selten sind Lagen von körnigem, bisweilen Phlo-
gopit führendem Marmor.

Mehrere hundert Meter mächtige Eklogite und Eklogi-
tamphibolite (150) sind in der Schobergruppe in den Pri-
jakten aufgeschlossen (CLAR, 1927) und setzen sich bis in
die Schleinitz nördlich von Lienz fort (TROLL et al., 1980).
Geringmächtige hochdruckmetamorphe Metabasite sind
für den gesamten Prijakt-Polinik-Komplex typisch. Der
Großteil der Eklogite erscheint sehr stark retrograd über-
prägt, sichtbar an den mattgrünen Symplektiten nach
Omphazit. Sie werden daher als Eklogitamphibolite be-
zeichnet. Die hell- bis dunkelgrünen Eklogite weisen eine
massige oder fein gebänderte Textur mit Granat, Ompha-
zit, Amphibol, Epidot und mitunter Phengit auf. Grobkörnig
amphiboldominierte dunkle Eklogite können eine garben-
förmige Omphazitsprossung und nadeligen Zoisit zeigen.
Um den Barrenle See ergibt die rasch wechselnde Litholo-
gie der Eklogite durch zusätzliche Wechsellagerung mit
Paragesteinen und Orthogneisen einen sehr abwechs-
lungsreichen Gesteinsverband. In der Regel weisen größe-
re, linsenförmige Eklogit(amphibolit)körper eine Randzone
aus Amphibolit auf. Die Amphibolite, auch als eigenständi-
ge Lagen oder Körper vorzufinden, sind amphiboldominier-

te, massige oder feingebänderte, dunkelgrüne Gesteine
mit variablem Plagioklasgehalt. Zusätzlich können sie Gra-
nat, Epidot oder Biotit führen.

Die Orthogneise (151) zeigen in Lithologie und Mächtig-
keit ebenfalls eine große Variationsbreite. Zu unterschei-
den sind biotitreiche, grobkörnige Mikroklinaugengneise,
massige oder gebänderte Zweiglimmer-Orthogneise und
leukokrate, stark metamorph differenzierte Orthogneise mit
reichlich schuppigem Muskovit und etwas Granat. Letztere
sind bevorzugt um die Eklogitamphibolite verbreitet.

Die Orthogesteine im Prijaktgebiet dokumentieren eine
mehrphasige und lang andauernde magmatische Entwick-
lung im Prijakt-Polinik-Komplex (SCHULZ et al., 2004; SIE-
GESMUND et al., 2007). Ein Eduktalter von 590 Ma zeigt ein
Eklogitamphibolit mit MORB-Zusammensetzung, und rund
530 Ma ein Hornblende-Plagioklas-Gneis aus einer Suite
mit Volcanic-Arc-Signatur. Die Orthogneise belegen indes-
sen einen sauren Magmatismus um 470 Ma. Hinzu kommt
die Pegmatitbildung, die mit einem Sm-Nd-Granatalter von
245±3 Ma (LINNER, unpublizierte Daten) den permisch-tria-
dischen Magmatismus dokumentiert. 

Im Prijakt-Polinik-Komplex sind zwei Stationen am Pfad
der prägenden Metamorphose dokumentiert. In einer ersten
Phase, dem Metamorphosehöhepunkt, kam es zur Bildung
der Eklogite, welche in einer zweiten Phase deutlich amphi-
bolitfaziell überprägt wurden. Bestimmungen der eklogitfa-
ziellen Bedingungen an Eklogiten aus dem Prijaktgebiet er-
gaben 550–650°C bei 1,4–1,6 GPa (SCHULZ, 1993) bezie-
hungsweise 630–690°C bei 1,6–1,8 GPa (LINNER, 1999).
Die begleitenden Paragesteine sind generell stärker amphi-
bolitfaziell rekristallisiert, aber auch in diesen Gesteinen
sind mit phengitreichen Muskoviten Relikte der Hochdruck-
phase erhalten. Für die amphibolitfazielle Rekristallisation in
der nördlichen Kreuzeckgruppe wurden 560–680°C bei
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Prijakt-Polinik-Komplex
151 Orthogneis mit Augentextur, Orthogneis, leukokrat, Biotit-Orthogneis
150 Eklogit, Eklogitamphibolit, Amphibolit
149 Zweiglimmerschiefer, grobschuppig, Paragneis, z. T. quarzitisch, örtlich Pegmatit-

gneis

151, 150, 149

4.4.2.2.1. Schoberkristallin
Als Schoberkristallin sind die südlich vom Tauernfenster gelegenen Anteile des Koralpe-Wölz-Deckensystems

zusammengefasst. Diese nehmen vom Durreck im Ahrntal, über die Lasörling- und Schobergruppe bis zur süd-
westlichen Goldberggruppe und der nördlichen Kreuzeckgruppe weite Bereiche im Oberostalpin ein. Die präoligo-
zäne Deckengrenze zum unterlagernden Penninikum beziehungsweise zu den unterostalpinen Schuppen ist weit-
gehend erhalten, hingegen bilden oligozäne und miozäne Störungen des Defereggen-Antholz-Vals-Störungssys-
tems (BORSI et al., 1978b) und der Ragga-Teuchl-Störung (HOKE, 1990) die Grenzen zum südlich angrenzenden
Deferegger und Kreuzeckkristallin.

Das Koralpe-Wölz-Deckensystem umfasst südlich vom Tauernfenster zwei Decken: Die hangende Prijakt-Decke
(BEHRMANN, 1990) erstreckt sich von der südlichen Schobergruppe bis in die nördliche Kreuzeckgruppe und wird
zur Gänze vom Prijakt-Polinik-Komplex aufgebaut (LINNER & FUCHS, 2005). Die Schober-Decke („Schober base-
ment“ bei BEHRMANN [1990]) findet sich in der nördlichen Schobergruppe und entlang des Tauernfenster-Südran-
des. Sie besteht aus dem Petzeck-Rotenkogel- und Durreck-Komplex. Mit der Hochdruckmetamorphose in der Pri-
jakt-Decke und abnehmenden Bedingungen in der Schober-Decke ist insgesamt eine inverse Metamorphosezo-
nierung von der Eklogitfazies im Südosten bis zur Epidot-Amphibolitfazies im Nordwesten des Deckensystems
erkennbar.

Auf eine Verfaltung der beiden Decken bereits während der eoalpidischen Exhumierung der Hochdruckgesteine
weist die tektonische Position der Prijakt-Decke hin. Sie liegt in der südwestlichen Schobergruppe über der Scho-
ber-Decke, während sie zwischen Debant- und Mölltal liegend der Schober-Decke auftritt. Gekennzeichnet ist die
Exhumierung der Prijakt-Decke durch mylonitische Schieferung, verbunden mit Isoklinalfalten und NW–SE-strei-
chenden Streckungslinearen. Noch eoalpidisch entwickelte sich im gesamten Koralpe-Wölz-Deckensystem südlich
vom Tauernfenster ein etwa W–E-orientierter Faltenbau (TROLL et al., 1976; HOKE, 1990; WALLIS & BEHRMANN,
1996; SCHÖNHOFER, 1999) mit wurzellosen Großfalten. In der Schober-Decke hat sich hangend der alpidischen
Deckengrenze zum unterlagernden Penninikum beziehungsweise zu den unterostalpinen Schuppen eine jüngere
Schieferung gebildet, die in südliche Richtung in eine W–E-orientierte Crenulation übergeht. Letztere erstreckt sich
westlich vom Iseltal bis zum Defereggen-Antholz-Vals-Störungssystem und in der Schobergruppe bis in die Hoch-
druckgesteine des Prijakt-Polinik-Komplexes.



0,5–0,75 GPa (HOKE, 1990) bestimmt, im Prijaktgebiet er-
folgte diese bei 630–680°C bei 1–1,2 GPa (LINNER, 1999).

An den Hochdruckmineralen Granat und Phengit, aus
Eklogit und Orthogneis, wurden Alter zwischen 115 und 86
Ma gemessen. Basierend auf diesen Daten datiert der

Metamorphosehöhepunkt in der Kreide und ist dem eoalpi-
dischen Ereignis zuzurechnen. Daraufhin folgten die Exhu-
mierung und die damit verbundene Abkühlung der Gestei-
ne. Die Abkühlung unter 300°C vollzog sich bis 68 Ma
(HOKE, 1990; LINNER, 1999; LINNER et al., 2001).
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Variable Paragesteine mit sporadischen Einschaltungen
aus Orthogneis und Amphibolit, wie sie um Wangenitzsee
und Petzeck in der östlichen Schobergruppe aufgeschlos-
sen sind, und sehr mächtige Orthogesteinszüge aus
Amphibolit, hellem Amphibol-Gneis und saurem Ortho-
gneis, die den Rotenkogel zwischen Kals und Matrei auf-
bauen, sind die verbreiteten und typischen Elemente des
Petzeck-Rotenkogel-Komplexes.

Zweiglimmerschiefer und Quarzglimmerschiefer sind
zusammen mit Biotit-Plagioklas-Gneis und quarzitischem
Paragneis als Grundtypen der Paragesteine (145) hervor-
zuheben. Zwischen Glimmerschiefer und Paragneis kön-
nen sowohl kontinuierliche Übergänge als auch scharfe
Wechsellagerungen bestehen. Die quarzitischen Paragnei-
se vermitteln zu grauen, selten reinen Quarzitlagen. Stär-
ker metamorph differenzierte und dadurch gebänderte
Paragneise begleiten gewöhnlich die Orthogesteinszüge.
Die Glimmerschiefer führen bevorzugt den im gesamten
Komplex verbreiteten Granat, während Staurolith auf den
südöstlichen Bereich des Komplexes beschränkt ist, so
östlich vom Iseltal auf die Gebiete südlich der Linie Stanis-
ka – Hochschober – Wangenitzsee. Unmittelbar im Liegen-
den des Prijakt-Polinik-Komplexes ist in biotit- und stauro-
lithreichen Paragneisen zusätzlich Kyanit enthalten.

Von der Lasörlinggruppe bis zum Tauferer Ahrntal
erscheint der Petzeck-Rotenkogel-Komplex durch den
Durreck-Komplex zweigeteilt. Während sich im nördlichen
Teil, entlang vom Tauernfenster, die Lithologie der nörd-
lichen Schobergruppe fortsetzt, zeigt sich im Defereggen-
tal und um den Rieserferner Pluton ein höherer Anteil an
biotitbetontem Zweiglimmer-Paragneis und quarzitischem
Biotit-Paragneis (SENARCLENS-GRANCY, 1965; SCHÖNHO-
FER, 1999). Zwischen Rieserferner-Pluton und Durreck-
Komplex treten um größere Orthogneiskörper wiederum
Paragesteine auf, die jenen entlang vom Tauernfenster
entsprechen.

Bis mehrere Zehnermeter mächtige Lagen aus Pegma-
titgneis mit Muskovit, Turmalin oder Granat treten nur im
südlichsten Petzeck-Rotenkogel-Komplex auf. Im Defereg-
gental sind die Pegmatitgneise mit biotitbetonten Parage-
steinen vergesellschaftet, im Iseltal sind sie zwischen
Huben und Ainet und in der östlichen Schobergruppe im
Gebiet um die Seichenköpfe anzutreffen.

Die sauren Orthogneise (146) bilden eigenständige
Gesteinszüge oder sind mit mächtigen Metabasitzügen
verknüpft. Verbreitet sind grobkörnige Zweiglimmeraugen-
gneise mit meist überwiegend Muskovit. Einen massigen
Habitus weisen Augengneise mit feinkörniger Matrix und
feinkörnige Biotit-Orthogneise auf. Den muskovitreichen,
leukokraten Orthogneisen fehlt neben Biotit mitunter auch
die Augentextur.

Die Züge von mächtigen Metabasiten (147) in der nörd-
lichen Schober- und Lasörlinggruppe setzen sich im
Wesentlichen aus Amphibolit und hellem, plagioklasrei-
chem Amphibol-Gneis zusammen, typisch in engem Wech-
sel (mm bis m) und mit gebänderter Textur. Dabei decken
die einzelnen Lagen eine insgesamt kontinuierliche Varia-
tion im Modalbestand von Amphibol und Plagioklas ab.

Petzeck-Rotenkogel-Komplex
148 Kalkmarmor
147 Amphibolit, Bänderamphibolit, Amphibolgneis, leukokrat
146 Orthogneis mit Augentextur, Biotit-Orthogneis, Orthogneis, leukokrat
145 Paragneis, Zweiglimmerschiefer, örtlich Pegmatitgneis

148, 147
146, 145

Bisweilen finden sich grobkörnige Granat-Amphibol-Gnei-
se und Amphibol-Garbengneise. Auch geringmächtige
Amphibolitzüge zeigen oft Bänderung, können Biotit und
Epidot sowie selten Granat führen und sind durch Wech-
sellagerung mit Paragesteinen gekennzeichnet. Um den
Großen Zunig in der östlichen Lasörlinggruppe finden sich
im Amphibolit dünne Marmorlagen, und die Amphibolite
der Schwarzen Wand (MAGER, 1985) in der Rieserferner
Gruppe sind mit Granat und Klinopyroxen führenden Kalk-
silikatgesteinen vergesellschaftet.

Weiße bis graue körnige Kalkmarmore (148) treten als
wenige Zehnermeter mächtige Lagen auf. Meist randlich
sind dm-mächtige Kalksilikat- oder Paragesteinslagen zu
beobachten. Die Kalkmarmore sind um den Rieserferner
Pluton und im Defereggental mit biotitbetonten Paragestei-
nen assoziiert. In der Schobergruppe sind am Hochscho-
ber und nordöstlich vom Petzeck vereinzelte Marmorvor-
kommen anzutreffen.

Die Orthogesteine dokumentieren eine lang anhaltende
und vielfältige magmatische Entwicklung. Diese beginnt
mit den mächtigen Wechselfolgen aus Amphibolit und
Amphibolgneis, die eine Volcanic-Arc-Signatur und ein
Eduktalter von 550–530 Ma aufweisen. Die begleitenden
oder isoliert auftretenden Orthogneise belegen hingegen
einen oberordovizischen sauren Magmatismus (465–440
Ma [BÜCKSTEEG, 1999; SCHULZ et al., 2004]). Die kleineren
Amphibolitvorkommen der Rieserferner- und Lasörling-
gruppe weisen tholeiitische bis alkalibasaltische Zusam-
mensetzung auf. Hervorzuheben sind die vorwiegend alka-
libasaltischen Metabasite der Schwarzen Wand und im
Gebiet Torkogel – Großer Zunig (STEENKEN & SIEGESMUND,
2000), wobei für Letztere ein Eduktalter von 430 Ma
(SCHULZ et al., 2004) bestimmt wurde. Anzumerken sind
schließlich die permischen Pegmatit- und Aplitgneise im
Ahrntal (BORSI et al., 1980), die in gleicher Position wie die
Pegmatitgneise im Defereggental auf den permischen
Magmatismus verweisen.

Den Petzeck-Rotenkogel-Komplex kennzeichnet eine
eoalpidisch amphibolitfazielle Metamorphose. Das Auftre-
ten von Staurolith im Iseltal und in der zentralen Schober-
gruppe belegt für diesen Bereich amphibolitfazielle Bedin-
gungen, während im restlichen Teil der Einheit nur die Epi-
dot-Amphibolitfazies erreicht wurde. Für Granat-Staurolith-
Paragneise lassen sich maximale Bedingungen von 550
bis 630°C bei 0,5 bis 0,7 GPa (WALLIS & BEHRMANN, 1996;
Linner, 1999) bestimmen und für die westlichen Teile des
Petzeck-Rotenkogel-Komplexes hat STÖCKERT (1984) 400
bis 500°C bei etwa 0,7 GPa für die eoalpidische Meta-
morphose abgeleitet.

Die alpidische Überprägung mit dynamischer Rekristalli-
sation unter Bedingungen der unteren Grünschieferfazies
dehnt sich in westliche Richtung aus. Östlich vom Iseltal
auf den Bereich nördlich Rotenkogel und Lesachtal
beschränkt (WALLIS & BEHRMANN, 1996), greift die retrogra-
de Überprägung im Ahrntal bis an die Südgrenze des Kom-
plexes über (STÖCKERT, 1987). Diese Metamorphoseent-
wicklung spiegelt sich in den Abkühlaltern der Glimmer
wider: In der Schobergruppe zeigen Muskovit und Biotit



noch die Abkühlung des eoalpidischen Ereignisses (86–78
Ma [LAMBERT, 1970]). Gegen Westen, in der Lasörlinggrup-
pe, werden die Biotitalter sukzessive jünger, um schließlich
im Ahrntal einheitlich alpidische Abkühlalter zu zeigen
(23–28 Ma [BORSI et al., 1978]). Die eoalpidischen Musko-
vitalter (ca. 100 Ma [STÖCKERT, 1984]) sind im Ahrntal noch
erhalten. In diesem Gebiet mit der relativ geringsten eoal-

pidischen Überprägung hat STÖCKERT (1985) die maxima-
len Bedingungen der präalpidischen Metamorphose be-
stimmen können. Die Sillimanit führenden Migmatite, wel-
che mit den permischen Pegmatiten verknüpft sind, zeigen
650°C bei 0,6 GPa an, Bedingungen, die zur Pegmatitbil-
dung ausreichen.
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Durreck-Komplex
Granat-Hellglimmerschiefer, Quarz-Glimmerschiefer, Zweiglimmerschiefer bis -gneis

144

Lessacher Phyllonit-Komplex
143 Kalkmarmor, Eisendolomit
142 Serpentinit, Talkschiefer
141 Chloritschiefer
140 Phyllonit nach Glimmerschiefer und Paragneis

143, 142
141, 140

Die den Durreck-Komplex charakterisierenden Granat-
Hellglimmerschiefer werden seit SENARCLENS-GRANCY
(1965) zu einem Gesteinskomplex zusammengefasst, der
von der nordwestlichen Schobergruppe über die Hauptver-
breitung in der zentralen Lasörlinggruppe zum Durreck im
Tauferer Ahrntal streicht. Verbreiteter Granat und fein-
schuppiger Hellglimmer, in mm- bis cm-großen Domänen
auf den Schieferungsflächen, charakterisieren die Granat-
Hellglimmerschiefer. Hinzu kommen etwas Biotit und nur
wenig Feldspat. Begleitet werden diese Glimmerschiefer

von ebenfalls hellem Quarz-Glimmerschiefer sowie unter-
geordnet von Zweiglimmergneis und Quarzitgneis bis
Quarzit. Seltene Amphibolitlagen finden sich in der Lasör-
linggruppe nördlich vom Großen Zunig und im Bereich der
Hofspitze. Der Granat der Hellglimmerschiefer zeigt im
Unterschied zum Granat in den Paragesteinen im Petzeck-
Rotenkogel-Komplex eine nur einphasig prograde Zonie-
rung (SCHÖNHOFER, 1999). Die Bildung des Granates
erfolgte vermutlich während des eoalpidischen Ereignisses
unter Bedingungen der Epidot-Amphibolitfazies.

4.4.2.2.2. Lessacher Phyllonitzone
Diese Zone, die sich am Südrand der Schladminger Tauern bzw. im tektonisch Hangenden des Schladminger

Deckensystems und der Schuppenzone der Gensgitsch befindet, besteht aus tektonisch stark beanspruchten, ret-
rograd metamorphen Gesteinen der liegenden und hangenden Einheiten (Schladminger Gneiskomplex bzw. Wölz-
Komplex) und aus z. T. fossilführenden altpaläozoischen Karbonatgesteinen. Wegen der heterogenen Zusammen-
setzung der Lessacher Phyllonitzone gibt es keine einhellige Lehrmeinung über ihre Einordnung in ein tektonisches
Gesamtkonzept der Ostalpen. So plädierte z. B. EXNER (1989) in seiner „Geologie des mittleren Lungaus“ für einen
ehemals bestehenden, heute jedoch zerstückelten Zusammenhang der Lessacher Phyllonitzone über die Schol-
lenreihe Ranten–Prebersee mit dem Murauer Paläozoikum (Gurktaler Decke). Da jedoch die retrograd metamor-
phen Phyllonite nach Glimmerschiefern des Wölz-Komplexes die Hauptmasse der Phyllonitzone bilden, möchten
wir uns dieser Deutung nicht anschließen. Wir betrachten die Lessacher Phyllonitzone als tektonische Mélange,
deren Edukte zum überwiegenden Teil aus dem Wölz-Komplex stammen und die wegen ihrer eoalpidischen und
jüngeren Metamorphosegeschichte dem Koralpe-Wölz-Deckensystem zuzuordnen ist.

Kalkmarmor, Eisendolomit (143): Verschiedene, zu-
meist geringmächtige Karbonatgesteine kommen an meh-
reren Stellen des Lessacher Phyllonit-Komplexes vor.
ZEZULA (1976) beschreibt hell- bis dunkelgrau gebänder-
ten, mittel- bis grobkristallinen Kalkmarmor aus dem
Bodenmoosgraben bei Lessach sowie gelblichweißen,
graubraunen und dunkelgrauen, fein- bis mittelkristallinen
Kalkmarmor WNW von Lessach. Letzterer erreicht eine
Mächtigkeit von 35 m.

Ein ca. 30 m mächtiger, mittelsteil nach ENE einfallender
marmorisierter Bänderkalk bildet einen Härtlingsrücken im
Niederrainwald zwischen Mariapfarr und Sonndörfl
(EXNER, 1989). Er besteht aus grauen und weißen feinkris-
tallinen Kalksteinlagen, dünnblättrigen Lagen von Graphit-
kalk und etwas grobkristallinem Kalkmarmor mit Hellglim-
merblättchen. Am Osthang des Zankwarner Berges (1529
m) tritt ein ganz ähnlicher marmorisierter Bänderkalk im
primären Serienverband mit fossilführendem Eisendolomit
des Silurs auf. Dieser mittelgraue, teilweise brekziöse,
feinkörnig-dichte Dolomit mit brauner Verwitterungsfarbe
bildet zwei jeweils ca. 5 m mächtige Lagen in einem insge-
samt ungefähr 15 m mächtigen Karbonatgesteinshorizont,
der konkordant in den umgebenden Phylloniten liegt. Das

silurische Alter des Eisendolomits ist durch eine aus 15
Formtaxa bestehende Conodontenfauna des Oberen Lud-
low belegt (SCHÖNLAUB & ZEZULA, 1975).

Serpentinit, Talkschiefer (142): Bis zu 2,5 m mächtiger
Serpentinit mit Ophikalzit und ultramylonitischer, weißer
Talkschiefer treten im Bodenmoosgraben östlich von Les-
sach auf (ZEZULA, 1976). Letzterer wurde im 19. Jahrhun-
dert und in der ersten Hälfte des 20. Jahrhunderts abge-
baut („Federweiß“-Bergbau). Kleine Serpentinitlinsen kom-
men auch westlich von Lessach und am nördlichen Zank-
warner Berg vor (HEJL, 2005).

Bei den Chloritschiefern (141) handelt es sich durch-
wegs um retrograde Gesteine mit dem alpidischen Mineral-
bestand der Grünschieferfazies (Albit + Chlorit + Epidot).
HEJL (2005) spricht daher von Grünschiefern (retrograd).
Sie sind olivgrün bis dunkelgrün, überwiegend feinkristallin
und verhältnismäßig kompakt. ZEZULA (1976) beschreibt
Epidot führenden Chlorit-Plagioklasgneis, diaphthoriti-
schen Granat-Epidot-Plagioklasgneis und karbonatreichen
Epidot-Chlorit-Plagioklasgneis aus dem Gebiet von Hinter-
göriach und dem Lasengraben.

Phyllonit nach Glimmerschiefer und Paragneis (140):
Phyllonite nach Glimmerschiefer treten besonders häufig



im Bodenmoosgraben bei Lessach und in den Gräben
westlich und östlich der Wildbachhütte (1806 m) auf (ZEZU-
LA, 1976). Sie sind wahrscheinlich aus Glimmerschiefern
des Wölz-Komplexes hervorgegangen. Feinblättriger Hell-
glimmer, retrograder Chlorit und lagenweise angereicher-
ter Quarz sind die Hauptgemengteile der Phyllonite nach
Glimmerschiefer. Weiters kommen reliktischer Granat,
reliktischer Biotit, Albit, Turmalin, Karbonat, Graphit und

Ilmenit vor. Die Phyllonite nach Paragneis sind retrograde
Abkömmlinge von Biotit-Plagioklasgneisen des Schladmin-
ger Gneiskomplexes. Sie enthalten Plagioklas, Quarz und
Muskovit als Hauptgemengteile, fallweise etwas Biotit und
sehr selten Granat. Beide Phyllonittypen (nach Glimmer-
schiefer und Paragneis) neigen zu splittriger bis blättriger
Entfestigung und sind wegen des hohen Zerlegungsgrades
sehr anfällig für Rutschungen.
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4.4.2.2.3. Wölzer, Rappold- und Radentheiner Glimmerschiefer
Große Teile der Niederen Tauern werden von Granatglimmerschiefern mit Einschaltungen von Marmoren,

Amphiboliten und Quarziten aufgebaut. Bestimmte Teile davon sind durch das Auftreten von Pegmatitgneisen
gekennzeichnet, während sonstige saure Orthogesteine fehlen (THURNER, 1958). Kartierungen der letzten Jahre
zeigen, dass sich aufgrund des räumlich begrenzten Auftretens charakteristischer Lithologien verschiedene Kom-
plexe voneinander abtrennen lassen. Diese sind durch unterschiedliche Metamorphosegeschichten gekennzeich-
net. Derzeit ist die Abgrenzung der Einheiten aber noch nicht flächendeckend durchgeführt und daher mussten
diese Einheiten in der Karte zusammengefasst werden. Noch immer problematisch ist die nördliche Begrenzung
der Wölzer Glimmerschiefer gegen die Ennstaler Phyllitzone. Diese wird unter 4.4.2.2.4. näher erläutert. Im Fol-
genden werden die einzelnen Komplexe getrennt beschrieben.

Alle Komplexe zeigen Abkühlalter (K-Ar- und Ar-Ar-Glimmeralter, vorwiegend an Muskovit bzw. Rb-Sr-Biotital-
ter), die in die Oberkreide fallen (HEJL, 1984; SCHUSTER & FRANK, 2001). Allerdings ist eine Zonierung mit etwas
jüngeren Altern im Süden zu beobachten. So liegen z. B. K-Ar-Muskovitalter im Bereich des Sölktales bei 86–95
Ma, während sie im Ramingsteiner Fenster 82–88 Ma ergeben. 

Gemeinsam wurden die Einheiten in einen Großfaltenbau mit W–E- bis WNW–ESE-gerichteten Achsen einbezo-
gen, welcher sich im Aufschlussbereich durch Faltungen und eine Crenulation äußert. Die Faltung überprägt vie-
lerorts ein W–E- bis NW–SE-gerichtetes Streckungslinear, welches mit der Exhumation der Einheiten im Extru-
sionskeil in Verbindung steht. Die crenulierten Glimmer sind rekristallisiert und Albit hat die Faltenscheitel über-
wachsen. Diese Faltung erfolgte somit in der Kreide, in der Spätphase der Extrusion. Insbesondere das Gebiet an
den Südabfällen der Niederen Tauern ist durch intensive Spröddeformation gekennzeichnet. Wesentliche Elemen-
te sind steilstehende E–W-gerichtete sowie SE-einfallende Abschiebungen. Auch NNW–SSE-gerichtete steilste-
hende, zumeist dextrale Seitenverschiebungen sind vorhanden. Jedoch sind die markanten NNW–SSE-gerichteten
Täler in den Niederen Tauern nicht durch Störungen mit großen Versatzbeträgen gekennzeichnet. Die spröden
Strukturen wurden vorwiegend im Miozän während der E-gerichteten Extrusion der Ostalpen bewegt, es handelt
sich aber in vielen Fällen um bereits früher angelegte und zu dieser Zeit nur reaktivierte Strukturen.

Der Wölz-Komplex nimmt als liegendste Einheit die
nördlichen Teile des Glimmerschieferareals bis etwa St.
Nikolai im Sölktal ein. Er besteht aus z. T. quarzitischen
Glimmerschiefern, Granatglimmerschiefern, untergeordne-
ten Paragneisen, Marmoren, Quarziten und Metabasiten.

Bei den Glimmerschiefern lassen sich verschiedene
Typen unterscheiden. Ganz im Norden an der Grenze zu
den Ennstaler Phylliten sind sie sehr feinschuppig und füh-
ren entweder gar keinen oder nur sehr kleinen Granat (<ca.
3 mm), der an seiner kontinuierlichen chemischen Zonie-
rung nur eine Wachstumsphase erkennen lässt. Gegen S
nehmen die Häufigkeit und die Größe der Granate zu. Die
zumeist idiomorphen Kristalle sind bereichsweise über 1
cm groß, lokal erreichen sie sogar Durchmesser bis zu 5
cm. Entlang des Hauptkammes finden sich Granatglimmer-
schiefer, die Staurolith und Disthen (Kyanit) enthalten kön-
nen. Ein besonderer Typ zeigt Granatporphyroblasten, die
als etwas rundliche idiomorphe Kristalle herauswittern und
weit verbreitet auf Wegen und in Bächen zu finden sind.
Die chemische Zonierung dieser Granate ist zumeist dis-
kontinuierlich mit einem kalziumarmen Kern und einem klar
abgegrenzten Rand (GAIDIES et al., 2006). Neben dünnen
Marmorlagen in den Glimmerschiefern sind im nördlichen
Teil der Einheit die weißen oder bunten (gelblich, grünlich,

Wölz-, Rappold- und Radenthein-Komplex
139 Kalkmarmor, Dolomitmarmor, grau, z. T. Tremolit führend, Bänderkalkmarmor, bunt
138 Amphibolit, Hornblendegarbenschiefer, Granatamphibolit
137 Glimmerschiefer, Granatglimmerschiefer, z. T. mit Staurolith und Disthen, phylloni-

tischer Glimmerschiefer und Pegmatitgneis (im Rappold-Komplex)

139, 138, 137

rosa gebändert) Sölker Kalkmarmore und die grauen Gum-
peneck-Dolomitmarmore eingelagert. Bei den Metabasiten
lassen sich teilweise Granat führende Amphibolite und
Hellglimmer führende Hornblendegarbenschiefer unter-
scheiden. 

Der Wölz-Komplex durchlief eine permotriassische Me-
tamorphose, die in den südlichen Teilen die obere Grün-
schieferfazies erreichte, wobei es zur Bildung der kalzium-
armen Granatkerne kam. Wie aus der Verteilung der ver-
schiedenen Glimmerschiefertypen zu erkennen ist, zeigt
die eoalpidische Metamorphose eine Zunahme von Norden
gegen Süden. Im Norden wurde die obere Grünschieferfa-
zies erreicht, während im Süden amphibolitfazielle Bedin-
gungen zu verzeichnen sind.

Von St. Nikolai gegen Süden lässt sich im Liegenden des
Wölz-Komplexes ein Bereich abgrenzen, welcher als
Greim-Komplex bezeichnet wird. Er ist aus monotonen
Glimmerschiefern bis Paragneisen mit bereichsweise häu-
fig auftretenden Amphibolitlagen und einem charakteristi-
schen Marmorzug aufgebaut. In den Glimmerschiefern tritt
lokal Staurolith auf, der prograd zu Disthen (Kyanit) und
Granat abgebaut wird. Der Marmorzug besteht aus einem
zentralen, bis über 100 m mächtigen, Tremolit führenden
Dolomitmarmorzug und begleitenden, weißen oder bunten



Kalkmarmoren. Der Greim-Komplex durchlief eine präalpi-
dische Metamorphose, über die wenig bekannt ist. Die eo-
alpidische Metamorphoseprägung erfuhr er im Verband mit
dem Wölz-Komplex unter amphibolitfaziellen Bedingungen.

Der Rappold-Komplex überlagert den Wölz-Komplex
östlich des Kartenblattes an einer diskreten Deckengrenze.
Südlich des Hauptkammes der Niederen Tauern sind die
Vorkommen durch steilstehende Störungen oder SE-
gerichtete Abschiebungen begrenzt. Eine dieser Störun-
gen liegt im Seetal und trennt den Rappold-Komplex hier
vom Radenthein-Komplex. Der Rappold-Komplex baut sich
aus mittel- bis grobkörnigen teilweise graphitischen Gra-
natglimmerschiefern und Paragneisen mit Einschaltungen
von Marmoren, Kalksilikatgesteinen und Amphiboliten auf.
Besonders charakteristisch ist das Auftreten von Pegmatit-
gneisen, welche als dünnes Netzwerk oder aber als meh-
rere Meter mächtige teils Spodumen führende Lagen auf-
treten können. In den Glimmerschiefern finden sich Gra-
natkristalle, die einen bis über 2 cm großen Kern mit einem
charakteristischen, „warzigen“ Anwachssaum aus z. T.
idiomorphen Granatkristallen einer jüngeren Generation
haben (GAIDIES et al. 2006). Die Kalksilikatgesteine zeigen
einen Mineralbestand mit Diopsid, Granat, Phlogopit, Feld-
spat, Quarz und Karbonat.

Der Rappold-Komplex erlebte möglicherweise schon
eine variszische Metamorphose. Gesichert ist eine permo-
triassische Metamorphoseprägung, welche die obere Am-

phibolitfazies erreichte und die bereichsweise zur Aus-
schmelzung der Pegmatite führte. Die eoalpidische Meta-
morphose ist ebenfalls durch Bedingungen der oberen
Amphibolitfazies (600–650°C bei 1.0–1.1 GPa) gekenn-
zeichnet (FARYAD & HOINKES, 2003; GAIDIES et al., 2006).

Über dem Rappold-Komplex folgt der Radenthein-Kom-
plex. Der namengebende Bereich im Umkreis der Stadtge-
meinde Radenthein liegt jenseits der südlichen Blattgren-
ze. Seine Verbreitung reicht vom Seetal über den Preber-
see zum Hohenbühel, Aineck und bis nördlich von Gmünd.
Auch der Inhalt des Ramingsteiner Fensters wird zur
Gänze vom Radenthein-Komplex aufgebaut. Die Gesteins-
einheit umfasst feinkörnige teilweise graphitische oder
quarzitische Granatglimmerschiefer, Hornblendegarben-
schiefer, Amphibolite, Marmore und untergeordnet mitun-
ter graphitische Quarzite und Graphitschiefer. Die Marmo-
re sind mittelkörnig und weiß oder bunt (gelb, rosa und
grünlich, teilweise gebändert) gefärbt. Gehäuft finden sie
sich bei Ramingstein und beim Prebersee, wo sie Mächtig-
keiten von mehreren Zehnermetern erreichen. Im Grenzbe-
reich zum Unterostalpin der Katschbergzone ist eine deut-
liche retrograde Überprägung festzustellen. Fallweise zei-
gen völlig in Chlorit umgewandelte Granatporphyroblasten
noch eine idiomorphe Kornform, zumeist sind die Gesteine
aber phyllonitisiert. Der Radenthein-Komplex ist durch eine
eoalpidische Metamorphose charakterisiert, welche die
obere Grünschieferfazies bis Amphibolitfazies erreicht hat. 
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4.4.2.2.4. Innsbrucker Quarzphyllitzone, Wagrainer Phyllitzone und Ennstaler Phyllitzone
In der geologischen Karte von Salzburg wurden die Innsbrucker Quarzphyllitzone, die Wagrainer Phyllitzone und

die Ennstaler Phyllitzone dem Koralpe-Wölz-Deckensystem zugeordnet (�Tektonische Übersichtskarte, Tafel 1).
Diese drei tektonischen Einheiten bestehen aus lithostratigraphischen Einheiten, die überwiegend von altpaläo-
zoischen, siliziklastischen Metasedimenten aufgebaut werden, welche zumindest eine grünschieferfazielle Meta-
morphose erlebt haben. Der Steinkogelschiefer-Komplex bildet eine Deckscholle, vornehmlich aufgebaut aus Gra-
natglimmerschiefern, nahe dem östlichen Ende der Innsbrucker Quarzphyllitzone, während der Schwazer Augen-
gneis in mehreren eigenständigen Körpern im Grenzbereich zwischen der Innsbrucker Quarzphyllitzone und der
überlagernden Norischen Decke der westlichen Grauwackenzone auftritt. 

Die Innsbrucker Quarzphyllitzone findet sich am aktuellen Katenblatt im Oberpinzgau nördlich des Salzachtales
im Bereich zwischen Mittersill und der Landesgrenze. Daran anschließend ist sie im Tiroler Unterland in den süd-
westlichen Kitzbüheler Alpen weit verbreitet, wo sie unter anderem auch das Windau-Halbfenster bildet. Im Han-
genden wurde die Innsbrucker Quarzphyllitzone entlang einer eoalpidischen Deckengrenze von der Norischen
Decke, welche die gesamte westliche Grauwackenzone umfasst, überschoben. Die Liegendgrenze der Innsbrucker
Quarzphyllitzone ist recht variabel ausgebildet. Im südwestlichsten Teil wurde sie entlang einer alpidischen
Deckengrenze auf die penninische Nordrahmenzone des Tauernfensters bzw. auf die unterostalpine „Krimmler
Trias“ (diese wird unter 4.4.1.2. näher erläutert) überschoben. Ihr südöstlicher Teil wurde (westlich von Mittersill)
von einer bedeutenden neogenen Störung diskordant abgeschnitten, die im Bereich des aktuellen Kartenblattes im
Salzach- und Ennstal verläuft. Diese Salzach-Ennstal-Störrung wird nach LINZER et al. (1995) als westlicher
Abschnitt der SEMP-Störung (= Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg-Störung) betrachtet.

Die Fortsetzung der Innsbrucker Quarzphyllitzone ist die Wagrainer Phyllitzone, die sich östlich von Wagrain im
Gebiet südlich der SEMP-Störung befindet. EXNER (1996) erkannte und definierte hier die Wagrainer Phyllitzone als
eigenständige tektonische Einheit, welche von der zum Schladming-Seckau-Deckensystem gehörenden Koppen-
lamelle tektonisch unterlagert wird. Die SEMP-Störung schneidet die Wagrainer Phyllitzone im N schräg ab. Dies
vollzog sich an im Salzachtal und im Ennstal verlaufenden Seitenverschiebungen (siehe auch Profilschnitte der
aktuellen geologischen Karte von Salzburg), die auch eine bedeutende Vertikalkomponente aufweisen. Dabei wur-
den einerseits die subpenninischen und penninischen Einheiten des Tauernfensters bis an die Erdoberfläche exhu-
miert, andererseits wurden die darüberliegenden ostalpinen Einheiten entlang der SEMP-Störung diskordant abge-
schnitten und überwiegend sinistral versetzt. Diese Prozesse erfolgten in Kombination mit Abschiebungen am Ost-
flügel des Tauernfensters und mit der Bildung der Tertiärbecken von Wagrain und Tamsweg (FRISCH et al., 1998).
Die Datierung dieser mehrphasigen Ereignisse ist einerseits über das Alter der Abkühlung der Gesteine des Tau-
ernfensters und anderseits über die tertiären Sedimentgesteine möglich. An der SEMP-Störung lassen sich im spe-
ziellen Fall für die Innsbrucker Quarzphyllitzone und die Wagrainer Phyllitzone laterale Versatzbeträge von mehre-
ren Zehnerkilometern ablesen. Die Abkühlalter vom Nordteil des Tauernfensters liegen zwischen 19–23 Ma (Biotit)
und 27–31 Ma (Phengit) (JÄGER et al., 1969). Sie belegen eine bis zu diesem Zeitraum andauernde duktile Defor-
mation innerhalb des Tauernfensters, während die überlagernden ostalpinen Einheiten spröd deformiert wurden.



Im Oberpinzgau zwischen dem Mühlbachtal und dem
Nadernachbachtal überlagert der Steinkogelschiefer-Kom-
plex den Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex. Er besteht aus
feinkörnigen, Granat führenden, teilweise quarzitischen
Glimmerschiefern bis Paragneisen sowie geringmächtigen
Einschaltungen von Amphiboliten und leukokraten, teils
Granat führenden Orthogneisen mit Augentextur. Die
Gesamtmächtigkeit der erstmals von OHNESORGE (1908)
erkannten und beschriebenen Einheit beträgt maximal 700

Meter, als Typlokalität wurde der nordnordwestlich von
Neukirchen am Großvenediger gelegene, 2299 m hohe
Steinkogel ausgewählt. 

Der Steinkogelschiefer-Komplex erlebte während der
variszischen Orogenese eine Metamorphose, welche die
Epidot-Amphibolitfazies erreichte (530°C bei 0,8 GPa). Die
eoalpidische Überprägung lief bei Bedingungen der unte-
ren Grünschieferfazies ab (SCHULZ, 1992).
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Die Ennstaler Phyllitzone erstreckt sich in E–W-Richtung von Schladming bis zur östlichen Blattschnittgrenze bei
Irdning. Die südliche Begrenzung der Einheit zu den Wölzer Glimmerschiefern ist noch immer unklar. Nach älteren
Arbeiten, die von großtektonischen Überlegungen beeinflusst waren, handelt es sich um eine Deckengrenze inner-
halb einer breiten Diaphthoresezone mit N-gerichtetem Überschiebungssinn. Da es in der Diaphthoresezone zu
einer Angleichung der Gesteine gekommen sein soll, ist die Grenze schwer fassbar. Diese wurde daher bevorzugt
an die Marmoreinschaltungen gelegt, welche daraufhin teilweise als Deckenscheider aus triassischen Karbonaten
interpretiert wurden (TOLLMANN, 1977). Neuere petrologisch und strukturgeologisch orientierte Bearbeitungen zei-
gen ein differenzierteres Bild (PEER, 1988; ABART & MARTINELLI, 1991). Aufgrund dieser Daten wurde die Grenze
weiter nach Norden verlegt und festgestellt, dass sich jedenfalls im Dünnschliff erkennen lässt, ob es sich um einen
prograden Ennstaler Phyllit oder um einen retrograden Wölzer Glimmerschiefer handelt. Weiters ist festzuhalten,
dass die generell gegen N einfallende dominante Schieferung nicht den stofflichen Lagenbau widerspiegelt. Daher
kann man aus der Lage der Schieferung nicht darauf schließen, dass der Ennstaler Phyllitzone eine hangende
Position zukommt. Vielmehr entsteht lokal der Eindruck, dass die Wölzer Glimmerschiefer gegen N über die Phyl-
lite ausheben könnten. Im N wird die Ennstaler Phyllitzone durch die SEMP-Störung begrenzt. 

Alle drei beschriebenen tektonischen Einheiten tragen keine transgressiv auflagernden, permischen oder meso-
zoischen Sedimentgesteine. Dies gilt auch für die Innsbrucker Quarzphyllitzone, die bisher traditionell als primäre
Basis des Tarntaler Permomesozoikums betrachtet und dem Unterostalpin zugeordnet wurde. Diese Modellvor-
stellung konnte aber nicht aufrecht erhalten werden, da das Tarntaler Permomesozoikum eine eigenständige tek-
tonische Einheit bildet, die erst nach ihrer druckbetonten blauschieferfaziellen Metamorphose im Neogen in ihre
heutige Position auf den südlichsten Teil der Innsbrucker Quarzphyllitzone überschoben wurde (ROCKENSCHAUB et
al., 2003). Zur Begründung der aktuellen geologischen Vorstellungen ist die metamorphe Entwicklung der Ge-
steinseinheiten der Tarntaler Berge bedeutsam, die nur wenige Kilometer westlich der Blattschnittgrenze in den
Tuxer Alpen liegen. Das Tarntaler Permomesozoikum wurde nämlich von einer druckbetonten blauschieferfaziellen
Metamorphose überprägt, die in der darunterliegenden Innsbrucker Quarzphyllitzone nicht nachgewiesen werden
konnte. Die Innsbrucker Quarzphyllitzone weist im Gegensatz dazu eine durchgehende, vermutlich permische
grünschieferfazielle Metamorphose auf, auch im Liegenden des Tarntaler Permomesozoikums (DINGELDEY et
al.,1997; ROCKENSCHAUB et al., 2003).

Steinkogelschiefer-Komplex
Glimmerschiefer, z. T. Granat führend
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Schwazer Augengneis
Ordovizium
Granitischer Augengneis135

Zwischen dem hinteren Alpbacher Achental und dem
obersten Mühlbachtal westlich von Mittersill markieren
zahlreiche Granitgneisvorkommen die Deckengrenze zwi-
schen der Innsbrucker Quarzphyllitzone und der Grauwa-
ckenzone. Es handelt sich um mehr oder weniger stark tek-
tonisierte Schollen des Schwazer Augengneises. Diese
treten entweder im Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex auf
oder liegen innerhalb der Grauwackenzone, so z. B. im
Saupanzenfenster (TOLLMANN, 1977) oder südöstlich vom
Paß Thurn in der Uttendorfer Schuppenzone. Die Utten-
dorfer Schuppenzone wird unter 4.4.2.5. näher erläutert.

Die Typlokalität des Schwazer Augengneises ist das
südöstlich von Schwaz gelegene Kellerjoch, wo ihn OHNE-
SORGE (1903, 1908) charakterisierte. Es handelt sich um
einen dunklen Biotitgranitgneis mit bis zu 2 cm großen Kali-
feldspataugen und Quarzphenokristallen in einer sehr fein-
körnigen Matrix. Nach GANGL et al. (2005) stellen Kalifeld-
spat, Albit und titanreicher Biotit Relikte der magmatischen

Mineralparagenese dar. Der magmatische Biotit wurde
später in titanarmen Biotit und Titanphasen (Ilmenit, Rutil,
Titanit) abgebaut. Der eoalpidische Mineralbestand bein-
haltet Muskovit, grünen Biotit, Albit, Chlorit und Stilpnome-
lan. Als Akzessorien finden sich Zirkon, Apatit, Epidot/Kli-
nozoisit und Monazit. Die Kalifeldspäte sind spröd defor-
miert und oft von Biotit bzw. Biotit-Muskovitflasern ringför-
mig umgeben. Stark phyllonitisierte Bereiche des Ortho-
gneises sind hellglimmerreich und feinschiefrig entwickelt.

Basierend auf U/Pb-Zirkonaltern kristallisierte der
Schwazer Augengneis im frühen Ordovizium (469–486
Ma). Ob es sich um einen I-Typ- oder S-Typ-Granit han-
delt, ist derzeit nicht eindeutig geklärt, eine Charakterisie-
rung als S-Typ-Gestein ist aber wahrscheinlicher. Geother-
mobarometrische Daten von PIBER (2006) ergaben Bedin-
gungen von ca. 0,5 GPa bei 300°C für die eoalpidische
Metamorphose des Schwazer Augengneises.



schen Metasedimenten zeigen treppenförmige Spektren
mit Alterswerten zwischen 100 und 280 Ma (ROCKEN-
SCHAUB et al., 2003).

Nach den vorhandenen Daten erlebte der Innsbrucker
Quarzphyllit-Komplex eine präalpidische Metamorphose,
die von der unteren über die obere Grünschieferfazies bis
in die Epidot-Amphibolitfazies reicht. So wurden im öst-
lichen Teil der Einheit ca. 300°C bei 0,4 GPa erreicht, wäh-
rend für die Granat führenden Anteile etwa 500°C bei 0,45
GPa ermittelt wurden (PIBER & TROPPER, 2003). Die Meta-
morphose steht möglicherweise mit der Intrusion der heute
als Porphyroide vorliegenden permischen Ganggesteine in
Zusammenhang. Während des eoalpidischen Ereignisses
kam es zu einer Überprägung unter Bedingungen der unte-
ren Grünschieferfazies, welche für die retrograde Überprä-
gung der ehemals höher metamorphen Gesteine und für
den phyllonitischen Charakter anderer Gesteine verant-
wortlich ist.

Der Ennstaler Quarzphyllit-Komplex wird großteils aus
quarzitischen teils graphitischen Phylliten und Grünschie-
fern aufgebaut. Als geringmächtige Einschaltungen sind
Marmore, helle Orthogneise und Quarzite vorhanden. 

Die Phyllite sind feinblättrig brechende, durch einen
wechselnden Graphitgehalt silbergrau, grau oder dunkel-
grau gefärbte Gesteine. Der Mineralbestand umfasst Hell-
glimmer, Chlorit, Quarz sowie untergeordnet Albit, Biotit
und Chloritoid. Die Grünschiefer bestehen aus Chlorit, Al-
bit, Quarz und Ilmenit, dazu kommen lokal Epidot, Magne-
tit, Aktinolith und etwas Karbonat.

PRIEWALDER & SCHUMACHER (1976) konnten aus etlichen
teilweise karbonatischen Phylliten Chitinozoen separieren,
deren Bestimmung ein Alter zwischen oberstem Ordovi-
zium und Silur ergab. Nach PEER (1988) stammen aller-
dings ein Teil der untersuchten Gesteine aus den Wölzer
Glimmerschiefern. Dies gilt jedoch nicht für die drei Proben
mit den meisten und am besten erhaltenen Fossilien. K-Ar-
Datierungen von Hellglimmern aus dem Ennstaler Phyllit-
Komplex verweisen mit 61–64 Ma (ROCKENSCHAUB, 1986)
auf die Abkühlung nach der eoalpidische Metamorphose.

Aufgrund der vorhandenen Daten ist es wahrscheinlich,
dass die Ausgangsgesteine des Ennstaler Quarzphyllit-
Komplexes im Ordovizium und Silur zur Ablagerung ka-
men. Über die präalpidische Entwicklung ist wenig be-
kannt, die eoalpidische Metamorphose erreichte Bedingun-
gen der unteren bis oberen Grünschieferfazies.
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Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex, Wagrainphyllit-Komplex
und Ennstaler Phyllit-Komplex
Altpaläozoikum
134 Kalkmarmor, Dolomit, Eisendolomit
133 Chloritschiefer, Grünschiefer
132 Quarzphyllit, Phyllit, untergeordnet Phyllonit, quarzitischer Schiefer und Schwarz-

phyllit

134, 133, 132

Der Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex und der
Wagrainphyllit-Komplex bestehen überwiegend aus grau-
en, gut geschieferten, phyllitischen Gesteinen (Quarzphyl-
lit, Phyllit oder quarzitischer Schiefer), Phylloniten und ret-
rograd metamorphen Glimmerschiefern, die mehrere tau-
send Meter mächtige Abfolgen bilden. In einigen Abschnit-
ten treten gehäuft Lagen bzw. Horizonte auf, die reichlich
graphitische Substanz führen. Aus diesen vorwiegend aus
Schwarzphyllit aufgebauten Bereichen sind auch verein-
zelte, maximal mehrere Zehnermeter mächtige Einlagerun-
gen von Karbonatgesteinen in Form von Kalkmarmor,
Dolomit und Eisendolomit bekannt. Vorkommen von Meta-
basiten (Chloritschiefer, Grünschiefer) sind durchwegs nur
gering mächtig. Einige von diesen konnten durch reliktisch
erhaltene Gefüge oder aufgrund ihrer chemischen
Zusammensetzung als Metatuffite, als metamorphe basal-
tische Lagergänge oder als Metabasalte interpretiert wer-
den. Weiters finden sich Gänge von sauren, leukokraten
Porphyroidgneisen (MOSTLER et al., 1982).

Die siliziklastischen Metasedimente sind durch grün-
schieferfazielle Paragenesen aus Quarz, Muskovit, Chlorit
und Albit sowie untergeordnet Biotit charakterisiert. Die
„Quarzphyllite“ zeigen die typische Wechsellagerung mit
schichtsilikatreichen und quarzdominierten Lagen. Im
westlichen Teil des Innsbrucker Quarzphyllit-Komplexes
(außerhalb des Kartenblattes) gibt es auch Glimmerschie-
fer, die zusätzlich Granat, Plagioklas und Klinozoisit füh-
ren. Die Gesteine zeigen eine mehrfache, intensive Defor-
mation inklusive einer starken Verfaltung. Verbreitet sind
sekundäre Quarzmobilisate als cm-dicke Quarzlinsen oder
als mächtigere, boudinierte Quarzlagen vorhanden.

Aus einzelnen Karbonatgesteinen des Innsbrucker
Quarzphyllit-Komplexes (HÖLL & MAUCHER, 1967) und des
Wagrainphyllit-Komplexes (SCHÖNLAUB, 1975) sind Cono-
dontenfunde dokumentiert, welche eine biostratigraphi-
sche Einstufung in das Obersilur bis Unterdevon erlauben.
Basierend auf diesen Einschaltungen verglichen HADITSCH
& MOSTLER (1982) den Innsbrucker Quarzphyllit-Komplex
mit gesichert ordovizischen, silurischen und devonischen
Einheiten des Ostalpins und erstellten ein schematisches
Säulenprofil, welches die lithologische Entwicklung des
Innsbrucker Quarzphyllit-Komplexes widerspiegeln soll.

Geochronologische Alter belegen ein permisches Kris-
tallisationsalter für zumindest Teile der leukokraten Por-
phyroidgneise. Ar-Ar-Muskovitalter aus den siliziklasti-

4.4.2.3. Ötztal-Bundschuh-Deckensystem
Das Ötztal-Bundschuh-Deckensystem besteht aus einem variszisch metamorphen kristallinen Untergrund

und transgressiv auflagernden mesozoischen Metasedimenten, welche gemeinsam eine eoalpidische Meta-
morphoseprägung erfahren haben. Die eoalpidische Metamorphose nimmt gegen hangend hin von der Epi-
dot-Amphibolitfazies zur unteren Grünschieferfazies ab und zeigt somit eine aufrechte Metamorphosezonie-
rung. Das Ötztal-Bundschuh-Deckensystem überlagert den eoalpidischen Extrusionskeil und ist daher ein
Teil der eoalpidischen Oberplatte. Es umfasst die Ötztal-Decke westlich und die Bundschuh-Decke östlich
des Tauernfensters. Letztere Decke befindet sich großteils im Bereich des Kartenblattes.

Die Bundschuh-Decke erreicht eine Mächtigkeit von mehr als 3 km und besteht aus dem Bundschuh-Prie-
dröf-Komplex („Bundschuhkristallin“) und den transgressiv auflagernden mesozoischen Metasedimenten des
Stangalm-Mesozoikums (s. str.; PISTOTNIK, 1980). Die Metasedimente haben eine stratigraphische Reichwei-
te von der Untertrias bis in die Mitteltrias und sind über weite Strecken entlang der Deckengrenze zu den



Die liegenden Anteile des Bundschuh-Priedröf-Komple-
xes bestehen aus Paragneisen mit Einschaltungen von
leukokraten Granitgneisen. Der höhere Teil, welcher im
Zentrum einer großräumigen, sehr weit offenen Synform
erhalten ist, besteht aus Glimmerschiefern. Vor allem im
hangenden Teil sind oft recht mächtige Amphibolite einge-
lagert. Untergeordnet finden sich Quarzite, Metagabbros
und Aplitgneise (HERITSCH, 1924; THURNER, 1958; MEYER,
1977; EXNER, 1991).

Die Biotit-Plagioklasgneise („Priedröf-Paragneise“;
128) sind zumeist feinkörnig und quarzreich. Lagenweise
gehen sie in Glimmerquarzite über. Sie zeigen eine Mine-
ralzusammensetzung von Granat, Biotit, Plagioklas (Albit
und Oligoklas), Muskovit und Quarz. Selten sind klinozoi-
sitreiche oder graphitisch pigmentierte Gneise anzutreffen.
Die Granatkristalle haben zumeist eine Korngröße von klei-
ner 1 mm. Optisch kann man manchmal einen einschluss-
reichen, idiomorphen Kern von einem einschlussarmen
Rand unterscheiden. Die Ränder sind auch chemisch
durch einen wesentlich höheren Grossulargehalt zu identi-
fizieren (THEINER, 1987; KOROKNAI et al., 1999; SCHUSTER
& FRANK, 2000). Die Ränder fehlen in den hangendsten
Anteilen, direkt unter den transgressiv auflagernden meso-
zoischen Metasedimenten.

Die Granatglimmerschiefer (129) führen Granatporphy-
roblasten mit bis zu 2 cm im Durchmesser. Die Porphyro-
blasten sind einschlussreich und ihre chemische Zonierung
entspricht jenen der Paragneise. In den Staurolith-Granat-
Glimmerschiefern ist der Staurolith häufig nur mehr als
Pseudomorphosen nach Staurolith erhalten. Diese beste-
hen aus feinschuppigem Hellglimmer, Chlorit und opakem
Erz, manchmal ist auch etwas Chloritoid vorhanden.

Der leukokrate, granitische Augengneis („Bundschuh-
Orthogneis“; 130) ist mittelkörnig und selten augig. Be-

sonders die randlichen Partien zeigen eine intensive dukti-
le Deformation, sodass die Gesteine als Mylonite mit aus-
geprägtem Streckungslinear vorliegen. Die Kalifeldspäte
sind manchmal rosa gefärbt. Chemisch sind die Gesteine
als siliziumreiche, peraluminöse Granit- bis Alkaligranit-
gneise zu klassifizieren. Aufgrund der Spurenelementver-
teilung handelt es sich sehr wahrscheinlich um einen syn-
kollisionären Granit (FRIMMEL, 1988), welcher nach Zirkon-
datierungen ein Alter von ca. 470 Ma (KLÖTZLI, pers. Mittei-
lung) aufweist.

Die Amphibolite (131) lassen sich nach MEYER (1977) in
zwei Gruppen teilen: Einerseits finden sich feinkörnige,
straff geschieferte Typen mit guter Regelung der Hornblen-
dekristalle und einem plattigen Bruch. Sie führen deutliche
Mengen an Plagioklas, Quarz und Epidot/Klinozoisit. Häu-
figer sind jedoch massigere, hornblendereiche und zumeist
grobkörnige Typen. Sie können in wechselnder Menge
Granat und/oder Biotit führen, wobei diese Minerale
manchmal lagenweise konzentriert sind. In beiden Typen
kann Titanit, Ilmenit, Hämatit, Pyrit und Apatit sowie etwas
sekundärer Chlorit auftreten. Metagabbros in Form von
mehrere Meter mächtigen Gängen wurden bisher nur vom
südlichen Teil der Einheit, außerhalb des Kartenblattes
beschrieben.

Die Mineralparagenesen der Metasedimente und vor
allem die zweiphasigen Granatporphyroblasten weisen auf
eine polyphase Metamorphosegeschichte des Bundschuh-
Priedröf-Komplexes hin. Die variszische Metamorphose
erreichte amphibolitfazielle Bedingungen, die eoalpidische
Überprägung zeigt einen gegen das Hangende hin abneh-
menden Metamorphosegrad, wobei grünschieferfazielle
bis amphibolitfazielle Bedingungen erreicht wurden. Ar-Ar-
Muskovitalter aus dem Rahmen des Ramingsteiner Fen-
sters ergaben etwa 85 Ma.
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überlagernden Einheiten der Gurktaler Decke vorhanden (STOWASSER, 1956; PISTOTNIK, 1974; TOLLMANN,
1977). Sie sind allerdings lokal unterschiedlich stark tektonisch ausgedünnt.

Die Bundschuh-Decke überlagert den Radenthein-Komplex des Koralpe-Wölz-Deckensystems und wird
ihrerseits vom Drauzug-Gurktal-Deckensystem in Form der Gurktaler Decke überlagert (siehe Punkt
4.4.2.4.2.).

Bundschuh-Priedröf-Komplex 
131 Amphibolit
130 Granitischer Augengneis, leukokrat („Bundschuh-Orthogneis“)
129 Granatglimmerschiefer, z. T. mit Staurolith 
128 Biotit-Plagioklasgneis („Priedröf-Paragneis“), Glimmerquarzit

131, 130
129, 128

Alpiner Verrucano und Lantschfeldquarzit
Perm–Untertrias
Serizitschiefer, Phengitschiefer, Arkosegneis, Geröllquarzit; Quarzit, dünnplattig, blass-
grün

127

Diese Abfolge fällt im Gelände durch die zumeist blass-
grüne, seltener weiße Färbung der sie aufbauenden klasti-
schen Metasedimente auf. Der liegende Anteil besteht aus
gröber körnigen, unreifen Metasedimenten in Form von
Geröllquarzit und Arkosegneis mit feiner klastischen Lagen
in Form von Phengit- und Serizitschiefern. Gerölle sind oft
in einzelnen Metakonglomeratlagen konzentriert. Im Profil
am Ochsenstand sind die bis zu einigen Zentimetern gro-
ßen Gerölle von Gneisen und Quarzmobilisatlagen aus
Phylliten herzuleiten. Im Schwermineralspektrum findet
sich Staurolith und Disthen (SYLVESTER, 1989).

Der hangende Teil wird von dünnplattig brechendem,
blassgrünem Quarzit, dem sogenannten Lantschfeldquar-
zit aufgebaut. Dieser zeigt einen Mineralbestand aus
Quarz und grünlich phengitischem Hellglimmer. Bei der
Postmeisteralm wurde von PISTOTNIK (1974) vermutlich
metamorph gebildeter Biotit beschrieben.

Über dem Quarzit ist lokal (Saueregg- und Heiligenbach-
graben, Ochsenstand, Knappenriegel) eine bis zu 8 m
mächtige Abfolge aus Serizitschiefern mit quarzreichen
Zwischenlagen vorhanden. In deren hangenden Anteilen
sind lagige Einschaltungen gelblicher Rauwacken anzu-
treffen. Am Knappenriegel wird das Gerüst der Rauwacke
aus cm-großen Bruchstücken eines dunkelgrauen, dolomi-
tischen Kalkes gebildet, dazwischen finden sich Schmitzen
von Serizitschiefer.

Die metamorphen Paragenesen mit Muskovit, Chlorit
und Albit, das Auftreten von Chloritoid in den direkt unter-
lagernden Glimmerschiefern sowie die regionale Vertei-
lung der K-Ar-Altersdaten belegen, dass die Gesteine eine
eoalpidische Metamorphose mit Bedingungen der oberen
Grünschieferfazies erlebt haben.

Die Alterseinstufung der Gesteine ist wegen des Fehlens
von Fossilien schwierig und stützt sich auf Vergleiche mit



fossilbelegten Abfolgen. Dabei wurden die gröber klasti-
schen Metasedimente häufig als Alpiner Verrucano be-
zeichnet und ins Perm gestellt, während der Lantschfeld-
quarzit als untere Trias („Skyth“) eingestuft wurde. Die Kar-
bonat führenden Serizitschiefer im Hangenden des
Lantschfeldquarzites wurden als „Alpiner Röt“ bezeichnet
und ins obere „Skyth“ gestellt (PISTOTNIK, 1974; TOLLMANN,
1977; KRAINER, 1984). SYLVESTER (1989) tritt nach Unter-
suchungen des Geröllspektrums im klassischen Ochsen-
standprofil für ein Einsetzten der Sedimentation in der un-
teren Trias ein.

Wie oben erwähnt sind die Metasedimentabfolgen auf
dem Bundschuh-Priedröf-Komplex über weite Strecken zu
verfolgen, aber tektonisch in unterschiedlicher Weise redu-
ziert. So finden sich im Ochsenstandprofil Geröllquarzite,
die eine Mächtigkeit von zirka 25 m erreichen (SYLVESTER,
1989), während bei der Postmeisteralm nur wenige Meter
Lantschfeldquarzit erhalten sind (PISTOTNIK, 1974). Bei
Stadl an der Mur sind hingegen wieder bis an die 50 m der
permotriassischen Metasedimente erhalten (FRIMMEL,
1987)
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Deferegger Phyllonitzone
Phyllonit

125

„Bänderdolomit“ und Wettersteindolomit
Anisium–Ladinium (– ?Unteres Karnium)
Dolomit, dünnschichtig, dunkel; Dolomit, dickbankig, hell126

Aus den Rauwacken des „Alpinen Röt“ entwickeln sich
dunkelgraue, gebankte Kalzitmarmore. Das Karbonat ist
sehr feinkörnig rekristallisiert und oft duktil deformiert.
Schon makroskopisch erkennt man lagige Einstreuungen
von Quarz und Hellglimmer.

Darüber folgt eine Abfolge, die sich in der Hauptsache
aus grauen bis dunkelgrauen, hell verwitternden und stark
zerklüfteten, im cm-Bereich geschichteten Dolomiten auf-
baut. Diese gehen vertikal und lateral in dicker gebankte
Dolomite mit ankeritischen Vererzungen sowie in Dolomit-
schiefer und dolomitische Phyllite über.

Gegen das Hangende folgen dunkelgraue Kalkphyllite
und danach mittelkörnige Kalzitmarmore, die grau, stellen-
weise aber auch rötlich gefärbt sind. Lagenweise wittern
dolomitische Schlieren und Hornsteine heraus. PISTOTNIK
(1974) beschreibt aus diesem Profilabschnitt vom Knap-
penriegel stark rekristallisierte Crinoidenstielglieder.

Darüber lagern schwarzgraue, hellblaugrau verwittern-
de, meist plattige und jedenfalls deutlich gebankte kristalli-
ne Dolomite. Durch Verlust des Pigments gehen sie in

zuckerkörnige, weiße bis gelbliche, selten auch hellgraue
Dolomitmarmore mit engständiger Klüftung über. Diese
Gesteine zeigen eine undeutliche weitständige Bankung
oder sind überhaupt massig. Die hangendsten Abschnitte
sind wiederum deutlicher gebankt, sie zeigen sandige Ver-
witterungsflächen und im frischen Bruch eine (dunkel)blau-
grau-weiße Bänderung. Manchmal ist eine feine Laminie-
rung zu erkennen, die an Algenrasen erinnert.

Basierend auf Vergleichen mit unmetamorphen Abfolgen
werden die basalen Teile bis inklusive der dicker gebank-
ten, vererzten Dolomite in das untere Anisium gestellt. We-
gen der silikatischen Verunreinigungen wurden die Gestei-
ne auch als „Sandiges Anis“ bezeichnet (TOLLMANN, 1977).
Die weitere Abfolge inklusive der Crinoiden führenden Kal-
zitmarmore soll bis in das unterste Ladinium reichen. Als
Gesamtmächtigkeit für den Abschnitt Anisium – Unteres
Ladinium werden etwa 150 m angegeben. Die dolomitische
Abfolge im Hangenden wird ins Ladinium gestellt und mit
der Wetterstein(Dolomit-)Formation korreliert. Die ermittel-
te Mächtigkeit beträgt etwa 250 m (PISTOTNIK, 1974).

4.4.2.4. Drauzug-Gurktal-Deckensystem
Die Decken des Drauzug-Gurktal-Deckensystems beinhalten ein variszisch metamorphes Grundgebirge

mit bereichsweise permischer Überprägung (SCHUSTER et al., 2001), paläozoische Metasedimente und per-
momesozoische (Meta-)Sedimente. Die eoalpidische Metamorphose nimmt innerhalb der Einheit gegen das
Hangende hin von der unteren Grünschieferfazies bis zu anchizonalen Bedingungen ab. Wie auch das Ötz-
tal-Bundschuh-Deckensystem überlagert das Drauzug-Gurktal-Deckensystem den eoalpidischen Extrusions-
keil und ist ein Teil der eoalpidischen Oberplatte.

Am Südrand reichen das Deferegger und Kreuzeck-Kristallin als Grundgebirgsanteile dieses Deckensys-
tems in das Kartenblatt. Das Südosteck wird von den verschiedenen Decken der Gurktaler Decke eingenom-
men, welche größtenteils aus paläozoischen Metasedimenten aufgebaut sind.

4.4.2.4.1. Deferegger und Kreuzeckkristallin
Das Drauzug-Gurktal-Deckensystem wird südlich des Tauernfensters durch das Deferegger Kristallin, wel-

ches südlich vom Defereggen-Antholz-Vals-Störungssystem liegt, und durch das Kreuzeck-Kristallin, welches
im Norden durch die Ragga-Teuchl-Störung begrenzt wird, repräsentiert. Untergliedern lassen sich diese
Grundgebirgsanteile in Deferegger Komplex und Michelbach-(Strieden-)Komplex sowie die durch kühle
Deformation geprägte Deferegger Phyllonitzone.

Variszische Amphibolitfazies kennzeichnet die Metamorphose im Deferegger Komplex, dessen Nordo-
strand gemeinsam mit dem Michelbach-(Strieden-)Komplex eine permisch hochtemperierte Überprägung
erfahren hat. Tektonisch befindet sich der Michelbach-(Strieden-)Komplex liegend vom Deferegger Komplex
und erscheint in den nordöstlichen Deferegger Alpen durch die sinistrale Transpression entlang vom Defe-
reggen-Antholz-Vals-Störungssystem exhumiert.

Südlich von St. Veit in Defereggen zweigt vom Defereg-
gen-Antholz-Vals-Störungssystem eine WNW–ESE-strei-
chende Phyllonitzone mit intensiv dynamisch rekristallisier-

ten Glimmerschiefern und Paragneisen ab. Am Südrand
dieser Zone sind Lagen plagioklasreicher Paragneise noch
erhalten, während im zentralen und nördlichen Bereich



dunkelgraue und kalkige Phyllonite charakteristisch sind
(SENARCLENS-GRANCY, 1965). Dies und die gegen Süd-
osten abtauchende Antiformstruktur der Phyllonitzone
(SCHULZ, 1989) legen nahe, dass vornehmlich Gesteine
des Michelbach-(Strieden-)Komplexes phyllonitisiert wur-

den. Die Verbindung der Antiform mit dem Defereggen-
Antholz-Vals-Störungssystem lässt wiederum die Phyllonit-
zone als Teil einer kompressiven Duplex-Struktur, wahr-
scheinlich oligozänen Alters, erkennen.

72

Die zentralen Deferegger Alpen baut der relativ einförmi-
ge Deferegger Komplex auf. Dieser setzt sich überwiegend
aus Paragesteinen und Orthogneisen zusammen, wobei
die größeren Orthogneiskörper südlich vom Kartenblatt lie-
gen. Häufig sind die silbrig- bis dunkelgrauen Zweiglim-
merschiefer durch cm-große hellglimmerbelegte Domänen
charakterisiert. Ein höherer Plagioklas- und Quarzgehalt
der Glimmerschiefer kann zu den Paragneisen überleiten.
Die Variation der Paragneise reicht vom körnig metablasti-
schen Zweiglimmerparagneis und feinkörnig violettbrau-
nen Biotit-Plagioklas-Gneis bis zu graugrünlichem Quarzit-
gneis. Etwas Granat findet sich verbreitet in den glimmer-
reichen Paragesteinen. Granat-Glimmerschiefer führen
wiederholt auch Staurolith und in den westlichen Defereg-
ger Alpen zusätzlich Kyanit.

Im grobkörnigen Orthoaugengneis nördlich vom Staller
Sattel überwiegt Muskovit den weitgehend chloritisierten
Biotit. Südlich von St. Jakob in Defereggen sind gering-
mächtige Biotit-Orthogneise eingelagert. Diese Orthognei-

se können auch Amphibol und reichlich Klinozoisit führen
und sind deshalb auf der Karte zum Teil als Hornblende-
gneise ausgeschieden. Fein gebänderte Amphibolite sind
im Deferegger Komplex rar und noch seltener sind Kalk-
marmor und damit verbundener Kalksilikatgneis eingela-
gert.

Aus den Staurolith-Granat-Glimmerschiefern der west-
lichen Deferegger Alpen lassen sich maximale Metamor-
phosebedingungen von 550 bis 630°C bei 0,5 bis 0,6 GPa
(STÖCKERT, 1985; SCHULZ et al., 2001) ableiten. Zeitlich ist
diese Metamorphose durch das magmatische Alter der
Orthogneise (440–430 Ma [SASSI et al., 1974]) und die
Abkühlalter von Biotit (300–280 Ma [BORSI et al., 1978b])
auf die variszische Orogenese eingeengt. Unmittelbar han-
gend vom Michelbach-(Strieden-)Komplex ist im Defereg-
ger Komplex Staurolithabbau zu Andalusit und Biotit zu
beobachtet. Diese Reaktion kann einer Überprägung durch
die permische Hochtemperatur/Niedrigdruck-Metamorpho-
se (SCHUSTER et al., 2001) zugeordnet werden.

Deferegger Komplex
124 Amphibolit, Hornblendegneis
123 Granitgneis, leukokrat, z. T. Augengneis
122 Zweiglimmerschiefer, Schiefergneis, Paragneis, untergeordnet Quarzit

124, 123, 122

Michelbach-(Strieden-)Komplex
121 Kalkmarmor, weiß (Rudnig S Huben)
120 Muskovit-Orthogneis mit Augentextur
119 Quarzit, Zweiglimmerschiefer, Paragneis, z. T. Sillimanit führend, untergeordnet

Kalkmarmor, weiß, Amphibolit und Pegmatitgneis

121, 120, 119

In den nordöstlichen Deferegger Alpen tritt der Michel-
bach-(Strieden-)Komplex unmittelbar südlich vom Defereg-
gen-Antholz-Vals-Störungssystem und um die Deferegger
Phyllonitzone zu Tage. Es zeigt sich eine abwechslungs-
reiche Lithologie aus quarzbetonten Paragesteinen mit
Einlagerungen aus Kalkmarmor, Amphibolit und Pegmatit.
Den Quarz-Glimmerschiefern, quarzitischen Schiefern und
Quarzitgneisen sind untergeordnet Quarzit sowie Zwei-
glimmerschiefer und Paragneise mit höherem Plagioklas-
und Biotitanteil beigemengt. Für diesen Gesteinskomplex
charakterisierend sind dabei biotitreiche Paragneise mit
Granat und Sillimanit. Diese finden sich im tektonisch tief-
sten Teil im Michelbachtal südwestlich von St. Johann im
Walde und bei Tönig im Defereggental sowie im Bereich
der Ragga in der Kreuzeckgruppe.

Geringmächtige Amphibolitlagen und Pegmatite sind im
gesamten Michelbach-(Strieden-)Komplex der Deferegger
Alpen verteilt und können zur Abgrenzung herangezogen
werden. Die Amphibolite sind einförmig feinkörnig und fein
gebändert und können ausnahmsweise Granat, Diopsid
oder Biotit führen. Die weitgehend konkordanten Pegmati-
te erscheinen im Randbereich schwach verschiefert, sind

durchwegs durch Quarz dominiert und arm an den typi-
schen Pegmatitmineralen Muskovit und Turmalin. Aus der
Kreuzeckgruppe ist das Auftreten von Spodumen doku-
mentiert (MARSCH, 1983). Blendend weiße Kalkmarmorla-
gen sind bis zu 10 Meter mächtig und enthalten mitunter
Kalksilikatlinsen. Größere Kalkmarmorvorkommen finden
sich in der Ragga, ein weiteres bildet die Weiße Wand öst-
lich vom Rudnig in den Deferegger Alpen. In Gebiet des
Rudnig befindet sich auch ein kleiner Körper Muskovit-
Augengneis. Ausläufer größerer Augengneisvorkommen
reichen in der Kreuzeckgruppe gerade noch in das von der
Karte abgedeckte Gebiet.

Im Michelbach-(Strieden-)Komplex lassen die Verknüp-
fung von Pegmatit und Granat-Sillimanit-Paragneis und die
in Letzteren typische Granatabbaureaktion zu Sillimanit
und Biotit Bedingungen der oberen Amphibolitfazies er-
kennen. Kristallisationsalter von Granat aus Pegmatiten
(253±7 Ma bzw. 261±3 Ma) weisen diese temperaturbeton-
te Überprägung dem permischen metamorph-magmati-
schen Ereignis zu. Dieses macht sich auch durch eine lang-
same Abkühlung, manifestiert in Glimmeraltern zwischen
200 und 190 Ma (SCHUSTER et al., 2001), bemerkbar.

4.4.2.4.2. Gurktaler Decke
Als Gurktaler Decke wird eine größere tektonische Einheit bezeichnet, die jedoch keine einzelne Decke dar-

stellt. Vielmehr wird die „Gurktaler Decke“ vom Liegenden gegen das Hangende aus der Pfannock-Decke,
Murauer Decke, Stolzalpen-Decke und Ackerl-Decke aufgebaut, welche jeweils einen unterschiedlichen
Gesteinsinhalt haben und sich durch eine etwas unterschiedliche Metamorphosegeschichte auszeichnen. In
den Deckenbahnen sind lokal Reste von transgressiv auflagernden, permomesozoischen Gesteinen enthal-
ten (TOLLMANN, 1977; NEUBAUER, 1980). An der Basis der nordwestlichen Gurktaler Decke ist eine Schuppen-
und Phyllonitzone ausgebildet, welche Material der Murauer Decke sowie mesozoische Komponenten aus
der Pfannock- und der Bundschuh-Decke enthält.



Der Pfannock-Orthogneis ist ein leukokrater, granitischer
Augengneis. Die Augen werden von bis zu 2 cm großem,
oft leicht rosa gefärbtem Mikroklin gebildet. Das Gestein

zeigt große Ähnlichkeiten zum Bundschuh-Orthogneis,
weist aber im Allgemeinen eine stärker kataklastische
Deformation auf (FRIMMEL, 1988). 
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Pfannock-Orthogneis 
Granitgneis, kataklastisch

118

Ackerl-Komplex
Glimmerschiefer, phyllitischer Glimmerschiefer, Paragneis

117

❍ Pfannock-Decke
Die Pfannock-Decke besteht aus dem Pfannock-Orthogneis, welcher transgressiv von karbonen Sedi-
menten der Stangnock-Formation überlagert wird. Darüber folgt eine Schichtfolge vom Perm bis in den
Jura. Besonders die Kössen-Formation (Rhätium) ist von Bedeutung, da an diesem Schichtglied erstmals
das mesozoische Alter des Stangalm-Mesozoikums erkannt wurde (STOWASSER, 1956). Der Pfannock-
Orthogneis erlebte eine variszische Metamorphose unter zumindest grünschieferfaziellen Bedingungen.
Während des eoalpidischen Ereignisses wurden in der Pfannock-Decke anchizonale Bedingungen er-
reicht.
Die Pfannock-Decke beinhaltet einerseits den Pfannock-Orthogneis, welcher viele Übereinstimmungen
mit dem Bundschuh-Orthogneis zeigt, andererseits enthält sie karbone Sedimente wie die Stolzalpen-
Decke. Sie nimmt daher eine vermittelnde Stellung ein und belegt eine bereits präalpidisch benachbarte
Position dieser Einheiten (FRIMMEL, 1988).

❍ Murauer Decke
Die Murauer Decke ist durch eine Abfolge aus vorwiegend silurischen Schwarzschiefern und Kalkphylliten
(Murauer Phyllit-Gruppe) und eine bis zu mehrere 100 m mächtige Karbonatfolge des Unterdevons (z. B.
Oberwölzer Dolomit, Grebenzenkalk) charakterisiert (NEUBAUER & PISTOTNIK, 1984).
Während der variszischen Orogenese erlebte die Murauer Decke eine Metamorphose in der oberen Grün-
schieferfazies. Die eoalpidische Metamorphoseprägung erreichte die untere Grünschieferfazies, lokal –
wie beispielsweise am Westrand – wurden aber auch höhere Metamorphosebedingungen erreicht
(SCHUSTER, 2004).

❍ Stolzalpen-Decke
Die Stolzalpen-Decke überlagert die Murauer Decke. Ihre basalen Teile werden von einer (ober-)ordo-
vizischen bis tiefsilurischen vulkanogenen Folge gebildet. Das höhere Silur bis tiefere Unterdevon lässt
sich in drei laterale Faziesräume gliedern, während das höhere Unterdevon bis Unterkarbon vorwiegend
durch eine einheitliche, pelagische Karbonatentwicklung charakterisiert ist (NEUBAUER & PISTOTNIK, 1984).
Dazu kommen oberkarbone Sedimente der Stangnock-Formation und die permische Werchzirm-Forma-
tion (KRAINER, 1993).
Die altpaläozoischen Gesteine der Stolzalpendecke erlebten eine variszische Metamorphose in der unte-
ren Grünschieferfazies und gemeinsam mit den auflagernden karbonen und permischen Sedimenten eine
anchizonale Überprägung während des eoalpidischen Ereignisses (HOINKES et al., 1999).

❍ Ackerl-Decke
THURNER (1958) verwendete den Ausdruck „Kristallinzug der Ackerlhöhe“ für die Paragneise und Glim-
merschiefer, welche südwestlich von Murau auftreten. Von DALLMEYER (1994) wurden diese als Ackerl-
Komplex bezeichnet und gemeinsam mit den transgressiv verbundenen, klastischen Sedimenten des
Perms und der Untertrias zur Ackerl-Decke zusammengefasst (NEUBAUER, 1980; FLÜGEL & NEUBAUER,
1984). Die Ackerl-Decke überlagert die Murauer und Stolzalpen-Decke und wird ihrerseits von der Paaler
Schuppe der Stolzalpen-Decke überlagert. Der Ackerl-Komplex zeigt eine variszisch amphibolitfazielle
Metamorphose. Während des eoalpidischen Ereignisses führte eine Metamorphose in der unteren Grün-
schieferfazies zu einer retrograden Überprägung in den Kristallingesteinen und zu einer prograden Meta-
morphose in den auflagernden permotriassischen Metasedimenten.

Laut FLÜGEL & NEUBAUER (1984) besteht der Ackerl-
Komplex einerseits aus phyllonitischen Glimmerschiefern
mit Einschaltungen von Quarziten, Epidot-Amphiboliten
und Granat führenden Amphiboliten sowie andererseits
aus Paragneisen mit aplitischen Gneisen und Pegmatiten.

Die Glimmerschiefer lassen sich als Granatglimmer-
schiefer und Biotit-Plagioklas-Glimmerschiefer charakteri-
sieren. Typische Merkmale sind die diffus verteilten Albit-
Porphyroblasten und eine weitgehende Phyllonitisierung.

Die monotonen Paragneise sind als Biotit-Plagioklas-
Gneise mit metablatisch gesprosstem Plagioklas (Oligo-

klas) anzusprechen. Die Gesteine führen Granat und lokal
ist auch Staurolith vorhanden. Manchmal lassen sich noch
sedimentäre Strukturen wie Bankung und Gradierung
erahnen. Anzeichen für eine retrograde Überprägung sind
die Chloritisierung von Granat und Biotit und eine schwa-
che Rekristallisation kataklastischer Gefüge (NEUBAUER,
1980).

Das Ausgangsgestein der Glimmerschiefer waren Pelite.
Darin eingelagerte, dünne und über weite Strecken ver-
folgbare Gneislagen werden als Metavulkanite gedeutet.
Die Paragneise sind aus Grauwacken hervorgegangen.



Zumindest für die Glimmerschiefer wird ein altpaläozoi-
sches Alter (Ordovizium?) angenommen. Die Gesteine
erlebten eine polyphase Metamorphoseprägung. Mit Be-
zug auf das Auftreten von Staurolith und Granat erreicht
die erste Metamorphose amphibolitfazielle Bedingungen.
Ein Ar-Ar-Muskovitalter von 309±1 Ma belegt, dass diese

Metamorphose dem variszischen Ereignis zuzuordnen ist
(NEUBAUER & DALLMEYER, 1994). Die retrograde Überprä-
gung, die zur Chloritisierung von Granat und Biotit führte
sowie die Phyllonitisierung der Glimmerschiefer bewirkte,
lief unter Bedingungen der unteren Grünschieferfazies ab
und ist als eoalpidisch einzustufen.
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Schuppen- und Phyllonitzone
Phyllonitischer Schiefer mit Karbonatgesteinsschollen

116

Murauer Phyllit-Gruppe
Altpaläozoikum
Phyllit, Schwarzschiefer, Kalkphyllit, Kieselschiefer, Quarzit, untergeordnet Phyllonit115

Metabasit-Gruppe
Altpaläozoikum
Chloritschiefer, Metatuff, Metatuffit, untergeordnet Metabasalt und Metagabbro114

Murauer Kalk-Gruppe
Silur–Devon
Kalkmarmor, Dolomitmarmor, Bänderkalkmarmor, Eisendolomit, Kalkschiefer113

Die Schuppen- und Phyllonitzone besteht aus feinstü-
ckig brechenden, grauen bis graugrünen Phylloniten. Darin
befinden sich Schollen von grau gebänderten, paläozoi-
schen Kalken, die ebenso wie die Hauptmasse der Phyllo-

nite aus der Murauer Decke abzuleiten sind. Gegen Nor-
den ist in zunehmendem Maße auch Material aus den
angrenzenden tektonischen Einheiten enthalten (TOLL-
MANN, 1975).

Nach NEUBAUER & FLÜGEL (1984) ist die Murauer Phyllit-
Gruppe die klastische Schichtfolge der Murauer Decke.
Granat und/oder Biotit führende Phyllite bilden das strati-
graphisch Liegende. Darüber folgen Schwarzschiefer mit
(Meta-)Konglomerathorizonten. Als Komponenten finden
sich Kalkmarmor-, Phyllit- und Quarzgerölle. Im Hangend-
anteil ist eine stetige Zunahme des Karbonatgehaltes zu
verzeichnen und es finden sich dunkle und helle Karbonat-
phyllite sowie vereinzelte Kalkmarmor- und Dolomitbänke.
Charakteristische Einschaltungen bilden Graphitquarzite,
Kieselschiefer, wenige Meter mächtige Grünschiefer-, Pra-
sinit- sowie Metakeratophyrhorizonte und teilweise Geröll

führende Quarzite. Aus den karbonatischen Gesteinen
sind wenige Conodontenfunde bekannt. Diese sprechen
für ein obersilurisches bis/oder unterdevones Alter dieses
Abschnittes (SCHÖNLAUB, 1979).

In der Karte sind – fälschlicherweise – auch die klasti-
schen Metasedimente der Stolzalpen-Decke (�Tektoni-
sche Übersichtskarte, Tafel 1) unter der Bezeichnung
Murauer Phyllit-Gruppe ausgeschieden. Diese grauen bis
silbrigen Phyllite sind mit den Grüngesteinen der Metaba-
sit-Gruppe vergesellschaftet und in lithostratigraphischem
Sinn Teil dieser Einheit.

Mit Bezug auf NEUBAUER & FLÜGEL (1984) ist der basale
Teil der Stolzalpen-Decke durch einen Reichtum an vulka-
nogenen Gesteinen gekennzeichnet. Sie bestehen vorwie-
gend aus grünen und violetten, dünn geschichteten
Aschentuffen, -tuffiten, lokal auch Lapillituffen, welche in
unterschiedlichem Maße mit grauen bis hellen phyllitischen
Tonschiefern und Phylliten wechsellagern. Selten finden

sich massige Grüngesteine und Mandelsteine. Lagen von
sauren Metavulkaniten (z. B. Keratophyre) sind von weni-
gen Stellen beschrieben. 

Im Nockgebiet wurden die Tuffe in das Oberordovizium
und basale Silur eingestuft, um Murau ist die dort mehrere
100 m mächtige Metabasit-(Diabas-)Gruppe auf das Ordo-
vizium beschränkt.

In der Legende der Karte sind unter Murauer Kalk-Grup-
pe verschiedene paläozoische Karbonatgesteine – un-
glücklicherweise vor allem solche, die im Bereich der Stol-
zalpen-Decke liegen – zusammengefasst (�Tektonische
Übersichtskarte, Tafel 1).

Bei den im Verband mit den Grüngesteinen der Metaba-
sit-Gruppe auftretenden Karbonatzügen handelt es sich
um teilweise Hornstein führende, grau-weiße Bänderkalk-
marmore und magnesiumreiche Dolomite. Weiters finden
sich im Gelände auffällige Schollen von rostbraun anwit-
ternden Karbonaten. Diese zeigen im frischen Anschlag

eine blaugraue Färbung und eine fein- bis mittelkörnige
Textur. Sie sind von Quarzmobilisaten durchzogen. Es
handelt sich um die sogenannten „Eisendolomite“, welche
durch Conodonten als altpaläozoisch (Silur–Unterdevon)
eingestuft werden konnten.

Devonische Karbonate der Murauer-Gruppe sind südöst-
lich von Krakaudorf vorhanden. Es handelt sich um mehre-
re hundert Meter mächtige graublaue, gebänderte und
plattige Kalkmarmore, sowie gelbliche, oft feinstückig bre-
chende Dolomite (THURNER, 1958).



Grobklastische Sedimente des Oberkarbons treten im
Bereich der nordwestlichen Gurktaler Decke an mehreren
Stellen auf und werden als Stangnock-Formation bezeich-
net. Sie ist bis zu 400 m mächtig und lässt sich in drei
Untereinheiten gliedern. Der basale Teil besteht aus poly-
mikten Konglomeraten, die an den einzelnen Lokalitäten
deutlich unterschiedliche Komponenten enthalten. So fin-
den sich in jenen Teilen die den Pfannock-Orthogneis
überlagern, bis zu einem Meter große Orthogneisblöcke,
im Bereich des Königstuhls („Königstuhl-Turrach-Karbon“)
sind helle Granitgneise und Paragneise anzutreffen und
südlich von Stadl an der Mur („Paaler Konglomerat“) treten
grünschieferfazielle Phyllite und Glimmerschiefer auf. Die
Matrix besteht jeweils aus unreifen, groben Sandsteinen,
reich an Feldspat und lithischen Fragmenten. Diese basa-
len Sedimente werden als Ablagerungen eines Flusssys-
tems interpretiert. Darüber folgt der Hauptteil der Einheit,

welcher sich in wenige Großzyklen gliedern lässt. Diese
setzen jeweils über einer scharfen Erosionsfläche mit gro-
ben Sedimenten verzweigter Flusssysteme ein und gehen
in sandig-kiesige Ablagerungen mäandrierender Flüsse
über. Die Konglomerate dieses Hauptteils sind sehr reich
an Quarzgeröllen und können als mäßig sortierte, teilweise
gerundete lithische Arenite und lithische Grauwacken klas-
sifiziert werden. Der oberste Teil besteht üblicherweise aus
bis zu einigen Metern mächtigen schwarzen Schiefern,
welche häufig gut erhaltene Pflanzenabdrücke enthalten.
An mehreren Stellen werden diese noch von dünnen
Anthrazitflözen überlagert (KRAINER, 1993). 

Die Sedimente der Stangnock-Formation werden als
Ablagerungen in einem intramontanen Molassebecken
interpretiert. Die Einstufung ins Oberkarbon beruht auf
einer Fauna mit über 72 verschiedenen Taxa (FRITZ et al.,
1990).

75

Paaler Konglomerat, „Königstuhl-Turrach-Karbon“
Oberkarbon
Konglomerat (vorwiegend Quarzrestschotter mit Orthogneis- und Phyllitkomponenten),
Glimmerschieferbrekzie, metamorpher Sandstein, Tonschiefer
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Werchzirm-Formation und Lantschfeldquarzit
Perm–Untertrias
Konglomerat, metamorpher Sand- und Siltstein, meistens rot, z. T. entfärbt Quarzit,
dünnplattig, blassgrün

111

Wettersteindolomit
Anisium–Ladinium
Dolomit, fein- bis mittelkristallin, hell, z T. gebändert110

Hauptdolomit
Norium–Rhätium
Dolomit, dickbankig, hell109

Auch über den Oberkarbonkonglomeraten sind lokal
Reste von bis zu mehreren Zehnermetern mächtigen Rot-
sedimenten erhalten. Der Kontakt ist primär stratigraphisch
und es könnte eine leichte Winkeldiskordanz vorhanden
sein. Die Werchzirm-Formation baut sich aus Schiefern,
Sandsteinen und gröber klastischen, fanglomeratartigen
Bänken auf. Die matt glänzenden, feinschichtigen und
ebenflächigen Tonschiefer sind zumeist rot, seltener weiß
oder grünlich entfärbt. Sie gehen über feinsandige Ein-
schaltungen in dünne, mitunter gradierte Sandsteinbänke
über. Locker eingestreut sind Quarzgerölle und lagige
Brekzienhorizonte, die aus umgelagerten Intraklasten

bestehen. Daneben finden sich Sandsteine aus den karbo-
nen Ablagerungen sowie Lydite und helle Conodonten füh-
rende Kalke. Letzteres Material stammt aus dem unterla-
gernden Altpaläozoikum der Stolzalpen-Decke. Auffallend
sind rhyolithische Quarzporphyrgerölle, während Gerölle
kristalliner Gesteine selten auftreten (PISTOTNIK, 1980;
FLÜGEL & NEUBAUER, 1984). 

Im Hangenden folgt der Lantschfeldquarzit, ein dünnplat-
tig brechender, blass grüner Quarzit. Dieser zeigt einen
Mineralbestand aus Quarz und grünlichem, phengitischem
Hellglimmer.

Der Wettersteindolomit der Pfannock-Decke baut sich in
der Hauptsache aus mittel- bis dunkelgrauen, hell verwit-
ternden und stark zerklüfteten, im cm-Bereich geschichte-
ten Dolomiten auf (PISTOTNIK, 1974). Die Gesteine zeigen
eine undeutliche, weitständige Bankung oder sind über-
haupt massig.

Die hangendsten Abschnitte sind deutlicher gebankt, sie
zeigen sandige Verwitterungsflächen und im frischen
Bruch eine (dunkel)blaugrau-weiße Bänderung. Manchmal
ist eine feine Laminierung zu erkennen, die an Algenrasen

erinnert. Lokal finden sich schiefrige Einschaltungen von 2
bis 3 m Mächtigkeit.

Ins Karnium gestellt werden Metakonglomerate, quarziti-
sche Sandsteine und phyllitische Tonschiefer, die gegen
hangend in gebankte, gelblichweiße bis bräunliche, feinkri-
stalline Kalkmarmore mit Hornsteinlagen übergehen. Die
Hornsteinlagen erreichen örtlich bis zu cm-Dicke. Gegen
hangend nimmt der Gehalt an Hornsteinen ab und es fin-
den sich hell- bis mittelgraue, weißlich verwitternde Kiesel-
dolomite (PISTOTNIK, 1974).

Durch Übergänge mit dem Kieseldolomit verbunden
stellt der Hauptdolomit einen mittel- bis hellgrau anwittern-
den, im Bruch fast immer dunkelgrauen, zumeist dichten
Dolomit dar. Er zeigt eine kleinstückig brekziöse Struktur,
bei der die dominierende Komponentengröße oft 5–10 mm
beträgt. In den Zwickeln ist neben Dolomit auch kalziti-
scher Zement vorhanden und im frischen Anschlag ist ein

bituminöser Geruch zu bemerken. Makroskopisch sind sel-
ten Reste von Gastropoden, im Mikroskop auch solche von
?Dasycladaceen erkennbar (PISTOTNIK, 1974).

Der nur undeutlich gebankte Dolomit geht gegen Han-
gend in dünnbankige, zum Teil laminierte, graubraune, kal-
kige Dolomite über, die nicht brekziös sind. Diese wurden
von PISTOTNIK (1974) mit dem Plattenkalk verglichen.



Auf der Westseite der Eisentalhöhe sind dunkelgraue,
feinstückig brechende Schiefer mit im dm-Bereich gebank-
ten, dunkelgrauen Mergelkalken zu finden. In den Mergel-
kalken sind Reste von Korallenstöcken, Brachiopoden und

Bivalven zu finden. Die Fossilien sind vor allem in Tempes-
titlagen konzentriert. Diese Gesteine entsprechen der Kös-
sen-Formation (Rhätium). Eine detaillierte Beschreibung
findet sich in KRISTAN-TOLLMANN & TOLLMANN (1964).
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Kössen-Formation
Rhätium
Kalk, dunkel, Mergel- und Tonschiefer108

4.4.2.5. Grauwackenzone (Basis des Tirolikums, Norische Decke)
Im zentralen Teil des Pongaus, im Pinzgau sowie im Tiroler Unterland, bildet die westliche Grauwackenzo-

ne die kontinuierliche Fortsetzung der Norischen Decke der Steiermark. In den Erläuterungen wird diese tek-
tonische Zuordnung nun berücksichtigt und die Norische Decke wird gegenüber früheren Darstellungen wei-
ter nach W ausgedehnt. Sie besteht aus altpaläozoischen Gesteinseinheiten, die am aktuellen Kartenblatt die
stratigraphische Basis des nördlich an die Grauwackenzone anschließenden kalkalpinen Tirolikums bilden.
Denn obwohl die Grenzen zwischen den Gesteinen der Norischen Decke und jenen der tirolischen Staufen-
Höllengebirgs-Decke in einigen Abschnitten tektonisch überprägt wurden, ist an etlichen anderen Stellen
noch der primäre Transgressionskontakt der Prebichl-Formation beziehungsweise der basalen Gröden-For-
mation über den Einheiten der Norischen Decke erhalten geblieben. Im SW wird die Norische Decke von der
zum Koralpe-Wölz-Deckensystem gestellten Innsbrucker Quarzphyllitzone unterlagert. Im S und SE wird sie
durch die markante Furche des Salzachtales und des Ennstales begrenzt, in der das Salzach-Ennstal-Stö-
rungssystem verläuft (�Tafel 1).

Das aktuelle geologische Konzept zur internen Gliederung der Gesteinseinheiten der Norischen Decke im
Bereich Tirols und Salzburgs basiert auf genetisch-faziellen Überlegungen, die eine übergeordnete lithostra-
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Abb. 19.
Stratigraphisch-fazielle Gliederung der Gesteinseinheiten der Grauwackenzone Salzburgs und des Tiroler Unterlandes.
Nach HEINISCH (1986; verändert).



*) Die geochronologische Untersuchung der detritischen Muskovite der
siliziklastischen Metasedimente ergab überwiegend neoproterozoische
Alterswerte zwischen 800 Ma und 600 Ma und nur untergeordnet
mesoproterozoische, kambrische und ordovizische Alter. Somit konnte
als Liefergebiet ihrer Edukte ein panafrikanisch-cadomisch geprägtes
Festland nachgewiesen werden (PANWITZ, 2006).

ben gelegentlich Alkali-Rhyolithe und selten Andesite för-
derte. Im Gebiet um Kitzbühel und Fieberbrunn sind die
ursprünglichen Vulkanitgefüge noch teilweise erhalten, in
den meisten anderen Vorkommen sind sie durch die meta-
morphe Überprägung weitgehend zerstört. Wie man an
Hand der weniger überprägten Gesteine sehen kann, sind
unter dem Namen „Porphyroid“ verschiedene vulkanogene
Gesteine wie Ignimbrite, Tuffe, Tuffite, aber auch vulkano-
klastische Sedimente zusammengefasst. Generell handelt
es sich beim Blasseneck-Porphyroid um ein grobblockig
brechendes, massiges, teilweise geschiefertes, graugrü-
nes bis gelblichgrünes, selten auch rotfleckiges Gestein,
mit feiner, makroskopisch nicht weiter auflösbarer Grund-
masse und unregelmäßig angeordneten Einsprenglingen
von Feldspat und Quarz. Die Matrix besteht aus Quarz,
Feldspat, Serizit und etwas Chlorit. In den Ignimbriten sind
noch Glasscherben und Fließgefüge sowie Bims- und
Fremdgesteinsfragmente erkennbar (HEINISCH, 1981).
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Blasseneck-Porphyroid
Oberordovizium
Rhyolithischer Ignimbrit und epiklastisches Porphyrmaterial107

tigraphische Zuordnung ihrer Einheiten in die Wildseeloder-Einheit und die Glemmtal-Einheit begründen (HEI-
NISCH, 1986). Die Wildseeloder-Einheit umfasst im Wesentlichen den Bereich des mehrere hundert Meter
mächtigen, ordovizischen Blasseneck-Porphyroids (107) und die prominenten Karbonatgesteine (überwie-
gend Flachwasserdolomite) des oberen Silurs und des Devons (z.T. 103 und 102). Die Glemmtal-Einheit
besteht überwiegend aus mächtigen altpaläozoischen siliziklastischen Ablagerungen (106). Dies sind einer-
seits flyschartige Sandsteine beziehungsweise Siltsteine, die reichlich mit Sedimenten aus einem kristallinen
Festland*) (z. B. über ein Flussdelta) versorgt wurden, und andererseits feinklastische hemipelagische
Beckensedimente. In den siliziklastischen Gesteinen sind zahlreiche und vielfältige basische Metamagmatite
(104) und Karbonatgesteine pelagischer Tiefseeschwellen (103) eingelagert. Darüber hinaus tritt auch der
Blasseneck-Porphyroid (107), in Form umgelagerter, lediglich geringmächtiger Einschaltungen auf. Die
Glemmtal- und die Wildseeloder-Einheit wurden im Devon und/oder Karbon tektonisch umgestaltet und mit-
einander verbunden. Dabei entstand eine aus tektonischen Schuppen und zahlreichen Olistholithen beste-
hende Zone, die Hochhörndler Schuppenzone genannt wird und die in der Umgebung von Kitzbühel auftritt.
Das exakte Alter dieser tektonischen Prozesse ist nicht bekannt, es muss aber variszisch sein, da die Trans-
gression der Prebichl-Formation und der Gröden-Formation danach erfolgte.

Alle Gesteine der Norischen Decke sind deutlich geschiefert und wurden von einer Metamorphose in unte-
rer Grünschieferfazies überprägt. Die Intensität dieser Metamorphose nimmt von den tektonisch hohen, im N
nahe der Kalkalpenbasis gelegenen Teilen, zu den tektonisch tieferen, im S beziehungsweise SE gelegenen
Teilen, zu (SCHRAMM, 1980). Geochronologische Untersuchungen belegen, dass es sich bei dieser Meta-
morphose um das eoalpidische Metamorphoseereignis handelt. Ar-Ar-Datierungen an Hellglimmern erbrach-
ten Alterswerte zwischen 115 und 90 Ma (URBANEK et al., 2002). Eine vielfach vermutete, schwache variszi-
sche Metamorphose konnte bisher nicht belegt werden. Auch die Deckengrenze zwischen der Norischen
Decke und der Innsbrucker Quarzphyllitzone sowie die W-gerichteten Internstrukturen der Grauwackenzone
wurden in der höheren Unterkreide während des eoalpidischen Ereignisses angelegt. Bemerkenswert ist in
diesem Zusammenhang ein schmaler Streifen höher metamorpher und deutlich stärker deformierter Gestei-
ne am Südrand der Grauwackenzone, der als Uttendorfer Schuppenzone bezeichnet wird. Dieser ist zwar
kartierbar, kann aber aufgrund seiner vielfältigen meist sehr gering mächtigen Lithologien nur in den geologi-
schen Spezialkarten (GÖK 1 : 50 000) und nicht in der hier vorliegenden Übersichtskarte dargestellt werden.
Diese Schuppenzone beginnt etwa bei Piesendorf im Salzachtal und setzt sich über Uttendorf nach Westen
hin fort. Es handelt sich um eine tektonische Mélangezone an der Basis der Norischen Decke, die abgesehen
von den üblichen Lithologien der Grauwackenzone auch einige untypische „Fremdgesteine“ wie Granitgnei-
se, Dioritgneise, Amphibolite, Glimmerschiefer, Granatglimmerschiefer und Phyllonite enthält.

Ab dem oberen Eozän kam es, im Zuge der Kontinentkollision nach der Schließung des Penninischen Oze-
ans, zu einer weiteren tektonischen Umgestaltung der Norischen Decke. Es entstand ein N-vergenter Falten-
bau sowie interne Überschiebungen und S-gerichtete Rücküberschiebungen, vor allem am Nordrand an der
Grenze zu den Deckensystemen der Nördlichen Kalkalpen.

Das W–E-orientierte spröde SEMP-Störungssystem, welches die Norische Decke gegen S begrenzt, ent-
stand im Miozän, im Zuge der Exhumation des Tauernfensters. Es zeigt mehrphasige Bewegung mit sinistra-
lem Versatz. Im westlichen Segment an der Salzachstörung ist ein bedeutender Vertikalversatz festzustellen,
da die alpidische Metamorphose in den südlich der Störung gelegenen Penninischen Decken deutlich stärker
ausgeprägt ist (siehe Punkt 4.4.2.2.4.).

In der Grauwackenzone der Kitzbüheler Alpen und der
Dientener Berge sowie weiter östlich in der gesamten Nori-
schen Decke bildet der Blasseneck-Porphyroid einen mar-
kanten, seit über 120 Jahren („Blasseneck-Gneiss“ [FOUL-
LON, 1886]) bekannten Leithorizont. Seine Typlokalität, ein
NNW des Schoberpasses gelegener Bergrücken, ist heute
als „Blaseneck“ in den topographischen Karten verzeich-
net.

Der Blasseneck-Porphyroid ist das schwach metamor-
phe Produkt eines kurz andauernden überwiegend sauren
Vulkanismus, der vorwiegend Rhyolithe und Dazite, dane-



Dieses Leitgestein wurde in den Eisenerzer Alpen erst-
mals durch überlagernde, biostratigraphisch eingestufte
Kalke mit Wende „Caradoc/Ashgill“ datiert (FLAJS &
SCHÖNLAUB, 1976; SCHÖNLAUB, 1979). Diese Einstufung
würde nunmehr dem Oberen Ordovizium (�Stratigraphi-
sche, vordere Umschlag-Innenseite) entsprechen. Hin-
sichtlich der zeitlichen Einstufung gelang es, im Bereich
des aktuellen Kartenblattes endgültig Klarheit zu schaffen.
Basierend auf Zirkon-Datierungen konnte ein Bildungsalter
von 468 Ma an den Blasseneck-Porphyroidvorkommen des
Rauhen Kopfes nahe Kirchberg in Tirol ermittelt werden
(SÖLLNER et al., 1991). Vor allem hier in der Umgebung von
Kitzbühel liegen die bedeutenden Vorkommen des Blas-
seneck-Porphyroids innerhalb der westlichen Grauwa-
ckenzone. Ihre Mächtigkeit schwankt zwar stark, erreicht

aber verbreitet mehrere hundert Meter. Durch günstige
Umstände überdauerte eine Reihe primärer vulkanischer
Gefüge die Metamorphose und erlaubt den Nachweis der
Ignimbritnatur, wie HEINISCH (1981) ausführlich erläuterte.
Die nahe Zell am See gelegenen Vorkommen sind hinge-
gen nur wenige Zehnermeter mächtig. Im Bereich des
Glemmtales mussten mehrere, durch Metasedimente
getrennte Lagen zusammengefasst werden, um diese stra-
tigraphisch wichtigen Leithorizonte in der aktuellen Karte
darstellen zu können. Aufgrund der im Gelände beobach-
teten Wechsellagerungen mit Metasedimenten wird vermu-
tet, dass die Edukte dieser Gesteinsvarietäten zwar gleich-
falls subaerisch, explosiv gefördert, danach aber abgetra-
gen und in den marinen Bereich verfrachtet wurden.
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Schattberg-Formation, Löhnersbach-Formation, Jausern-Formation
Ordovizium–Devon, –?Karbon
Sand-, Silt- und Tonstein, Schwarzschiefer, Phyllit, untergeordnet Konglomerat und
Brekzie

106

Ultrabasit
Pyroxenit, Serpentinit

105

Zwischen Irdning im Ennstal und der Wildschönauer
Ache, also über die gesamte W–E-Erstreckung des aktuel-
len Kartenblattes, bauen schwach metamorphe, siliziklasti-
sche Sedimentgesteine den Großteil (über 85 %) der Grau-
wackenzone auf. Es handelt sich um Wechselfolgen aus
Metapeliten und petrographisch vielfältigen Metasandstei-
nen, die in stratigraphisch fassbaren Profilabschnitten
Mächtigkeiten bis zu 2000 m erreichen. Diese Gesteine
sind stets deutlich geschiefert, oft sogar mehrfach. Trotz
Schieferung und schwacher Metamorphose sind in diesen
noch häufig reliktische, sedimentäre Gefüge zu erkennen.
Denn die metamorphe Umbildung der primären Gefüge
durch Blastese ist regional unterschiedlich intensiv, bleibt
aber meist auf den Korngrößenbereich der Metapelite
beschränkt. Klasten etwa ab der Korngröße von Feinsand
sind noch oft in ursprünglicher Mineralogie, Größe und Ha-
bitus erhalten. Unter den Metapeliten sind die nur schwach
metamorphen Silt- und Tonsteine vorherrschend. Lokal,
vor allem am Südrand der Grauwackenzone, können auch
Schwarzschiefer vorkommen und vielfältige Phyllite ausge-
bildet sein, die in typischer Weise mit durchgehenden
Glimmerhäuten bedeckte Schieferungsflächen besitzen.
Die Metasandsteine entsprechen in ihrer petrographischen
Zusammensetzung überwiegend Subgrauwacken und kön-
nen fein- bis grobkörnig entwickelt sein.

Die aktuellen Vorstellungen zur lithostratigraphischen
Gliederung dieser Metasedimente wurden von HEINISCH
(1986, 1988) ursprünglich für das Gebiet zwischen Zell am
See und Kitzbühel entwickelt. Sie werden nun für den
Großteil der westlichen Grauwackenzone verwendet.

Im Talgrund des Glemmtales zwischen Saalbach und
Viehhofen konnten siliziklastische Metasedimente im Lie-
genden der hier gering mächtigen Blasseneck-Porphyroid-
vorkommen erfasst werden. Gute Aufschlüsse finden sich
im Gebiet um Jausern unmittelbar am Ufer der Saalach.
Sie repräsentieren die Typlokalität der Jausern-Formation
mit dem stratigraphischen Umfang Unterordovizium–Ober-
ordovizium. Schwach metamorphe siliziklastische Ablage-

rungen vergleichbaren Alters wurden auch durch Funde
von unterordovizischen Mikrofossilien (Acritarchen) aus
dem Bereich von Reith nordwestlich von Kitzbühel doku-
mentiert (REITZ & HÖLL, 1989, 1992).

Die Schattberg-Formation wurde als proximale Turbidit-
fazies mit dem stratigraphischen Umfang oberstes Ordovi-
zium–Devon (möglicherweise Karbon) definiert. Ihre Typlo-
kalität sind die Gipfel- und Kammbereiche des Schattber-
ges südlich von Saalbach. Sie besteht hauptsächlich aus
schwach metamorphen, grob- und feinkörnigen, dm- bis m-
mächtigen Sandsteinbänken. Der Anteil der Sandsteinbän-
ke beträgt meist 80 % oder mehr. Die Silt- und Tonstein-
Horizonte spielen durchwegs eine untergeordnete Rolle
und überschreiten keinesfalls die 30-%-Grenze. In man-
chen Fällen sind die Sandsteinbänke mit Mikrokonglome-
raten in „Rinnenfazies“ vergesellschaftet. Weiters finden
sich in der Schattberg-Formation vielfältige Einschaltungen
von Konglomeraten, Geröllpeliten, Brekzien und Megab-
rekzien, die zum Teil als Rinnensedimente zum Teil als
Olisthostrome interpretiert werden.

Die Löhnersbach-Formation wurde als distale Turbidit-
fazies mit dem stratigraphischen Umfang oberstes Ordovi-
zium – Devon definiert. Sie setzt sich aus Wechselfolgen
metamorpher Ton- und Siltsteine sowie untergeordnet aus
feinkörnigen Subgrauwacken zusammen. Als Typlokalität
wurde das Löhnersbachtal mit seinen Aufschlüssen im
stratigraphisch Liegenden der Klingler-Kar-Formation ge-
wählt, hierbei sind die Aufschlüsse im Talschluss des Löh-
nersbachtales charakteristisch.

Weiters wurden all jene feinklastischen Metasedimente,
die im Verband mit dem Spielbergdolomit auftreten, der
Legendennummer 106 subsumiert. Es handelt sich um nur
einige Zehnermeter mächtige schwach metamorphe Silt-
und Tonsteine, die lithostratigraphisch üblicherweise der
Spielbergdolomit-Gruppe zugeordnet werden. Aufgrund
der erwähnten Verbandsverhältnisse gilt ein mittel- bis
oberdevones Alter dieser siliziklastischen Gesteine als gut
begründet.

In der Wildschönau, rund 7 km südlich Wörgl, befinden
sich im Gebiet um das Marchbachjoch die größten Vor-
kommen von teilweise serpentinisiertem Pyroxenit (105)
innerhalb der westlichen Grauwackenzone. Die Ultrabasite
sind durch intrusive Kontakte mit schwach metamorphen
Gabbros (z. T. anorthositischen Leukogabbros) und Diori-

ten verbunden. Alle Intrusivkörper dieses Gebiets stecken
in gleichfalls schwach metamorphen basaltischen Pyro-
klastika (104), die mit siliziklastischen Metasedimenten
(106) verzahnt sind, und werden als Magmenkammerreste
von alkalibasaltischen Ozeaninseln interpretiert (POGORI-
UTSCHNIGG, 1997; HEINISCH, 2005).



In der Umgebung von Zell am See, St. Johann im Pon-
gau und Kitzbühel sind in der Grauwackenzone zahlreiche
Vorkommen basischer Metamagmatite (104 = Metabasit-
Gruppe) aufgeschlossen.

Neben verschiedenen Metavulkaniten treten im gesam-
ten Gebiet schwach metamorphe Ganggesteine auf. Alle
Metabasite wurden durch die Metamorphose und tektoni-
sche Prozesse in unterschiedlich starkem Maße verändert.
Während die magmatischen Gefüge etlicher Vorkommen
noch gut erhalten sind, veränderten vielfältige Zerfallsreak-
tionen die primären Mineralphasen meist beträchtlich.
Trotzdem sind noch in vielen Vorkommen Relikte magma-
tischer Plagioklase und Klinopyroxene erhalten. Während
sich die schwach metamorphen Ganggesteine meist durch
gabbroide, teilweise auch durch dioritische Texturmerkma-
le auszeichnen, können die Metavulkanite anhand relikti-
scher vulkanischer Strukturen in Pillowbasalte, Schichtla-
ven, vielfältige Pyroklastika und Tuffite untergliedert wer-

den. Grünschiefer, deren ursprüngliche Charakteristika
aufgrund vollständiger Umwandlung nicht mehr zu erken-
nen sind, beschränken sich auf einen schmalen Streifen
am Südrand der Grauwackenzone.

Umfangreiche geochemische Analysen und aktuovulka-
nologische Vergleiche belegen, dass die Metabasite der
Grauwackenzone keinesfalls an mittelozeanischen Rücken
gebildet wurden oder im Zuge von Subduktionsereignissen
entstanden sind. Die Studien von SCHLAEGEL-BLAUT (1990)
zeigen, dass es sich ausschließlich um Intraplattenvulkani-
te handelt, die in einem mäßig tiefen Randmeer vulkani-
sche Hochzonen (Englisch: seamount) und vulkanische
Inseln bildeten. Mehrere unterschiedliche magmatische
Zyklen im Zeitraum Ordovizium bis Unterkarbon wurden
erkannt beziehungsweise durch geochronologische Unter-
suchungen datiert (HEINISCH, 1986; HEINISCH et al., 1987;
LOTH et al., 1999; SCHAUDER, 2002).
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Metabasit-Gruppe
Altpaläozoikum 
Metabasalt, Metatuff, Metatuffit, Metagabbro104

Karbonatgesteine des Silurs und Unterdevons i. Allg.
(inkl. Klingler-Kar-Formation und Dolomit-Kieselschiefer-Komplex)
Dolomit, Kalkmarmor, Kalkschiefer, untergeordnet Lydit und Schwarzschiefer103

In der westlichen Grauwackenzone sind Karbonatgestei-
ne des Mittel- bis Oberordovizium bisher nur im Oberpinz-
gau nordöstlich von Uttendorf (Gruberalm – Viertalalm)
aufgefunden worden (HEINISCH et al., 1995). Es handelt
sich um kleinste Aufschlüsse von schwach metamorphen,
weißen Filamentkalken und dunklen Crinoidenkalken, die
maßstabsbedingt in der aktuellen Übersichtskarte nicht
verzeichnet werden konnten. Gleiches gilt für Karbonatge-
steine des unteren bis mittleren Silurs, die in der Umge-
bung von Kitzbühel (Lachtalalm, Spießnägel, Westendorf)
vorkommen. Diese schwach metamorphen, teils tuffitisch
beeinflussten, dunklen, bioarenitischen Kalke, kondensier-
ten Kieselknollenkalke und Crinoidenkalke wurden von
MOSTLER (1968) und AL HASANI & MOSTLER (1969) einge-
hend studiert und dokumentiert.

Erst die Ablagerungen des mittleren bis oberen Silurs
erreichen Schichtmächtigkeiten, die es ermöglichten, sie
ins aktuelle Kartenbild aufzunehmen. Entsprechende
schwach metamorphe, schwarze, gebankte Dolomite, Kie-
selkalke, Lydite, Schwarzschiefer und graue Tonschiefer
wurden in der Umgebung Kitzbühels im Dolomit-Kiesel-
schiefer-Komplex (103) zusammengefasst (MOSTLER,
1966a; AL HASANI & MOSTLER, 1969). Im Hangenden des
Dolomit-Kieselschiefer-Komplexes folgen lokal gering
mächtige, schwach metamorphe, graue Orthocerenkalke
(103) des oberen Silurs und darüber die mächtige Spiel-
bergdolomit-Gruppe, die den Charakter der Landschaft des
gesamten Gebiets prominent mitbestimmt.

In der Umgebung von Zell am See treten Metasedimente
auf, die ursprünglich auf pelagischen Tiefseeschwellen
eines offenen Meeresbeckens abgelagert wurden. Be-
sonders bemerkenswert ist dabei der Umstand, dass diese
im primären Verband mit geringmächtigen Metabasitlagen
vorkommen. Prächtige Aufschlüsse dieser Gesteine gibt es
rund 10 km westlich von Zell am See im TalschIuss des
Löhnersbachtales, nahe der Klingler Hochalm, wo sich die
Typlokalität der Klingler-Kar-Formation (103) befindet
(HEINISCH, 1986). Sie besteht aus schwach metamorphen
mikritischen Kalken, Cephalopodenkalken, Mergeln, Kalk-
Mergel-Wechselfolgen, Lyditen, Schwarzschiefern und
Tonschiefern. Diese Gesteine bilden einen lediglich rund
50 m mächtigen Leithorizont in den mehrere 1000 m mäch-

tigen, eintönigen, siliziklastischen Metasedimenten der
westlichen Grauwackenzone. Die Klingler-Kar-Formation
konnte biostratigraphisch datiert werden und umfasst obe-
res Silur bis oberes Unterdevon. Östlich von Zell am See
sind mit der Klingler-Kar-Formation parallelisierbare Ge-
steine aus der Umgebung von Maria Alm und Dienten be-
kannt. Im Gebiet der Schwalbenwand, des Langeggs und
der Klingspitze ermöglichten aus Kalkmergeln stammende
Conodonten eine Einstufung ins obere Silur („Kalk-Kiesel-
schiefer-Serie“ [BAUER et al., 1969]). Ein vergleichbares
obersilurisches Alter lieferten auch die Graptolithenfunde
in Tonschiefern von der Entachenalm bei Hinterthal (JAE-
GER, 1978). Die hier mit den Tonschiefern assoziierten Kar-
bonatgesteine (Magnesite) erbrachten einen conodonten-
stratigraphisch ermittelten, identischen Alterswert (MOST-
LER, 1966b). Gut erhaltene, vollständig pyritisierte Makro-
fossilien wurden bereits vor rund 150 Jahren im histori-
schen „Eisensteinbergbau“ (Siderit, Ankerit) Nagelschmie-
de in Dienten gefunden. Es handelt sich um eine reiche
silurische Muschel- und Orthocerenfauna, die umfassend
von HERITSCH (1929) untersucht und beschrieben wurde.

Kalkmarmore beziehungsweise schwach metamorphe
Kalke und Kalkschiefer (103) treten im Unterpinzgau und
im Pongau in Form langgestreckter Gesteinszüge als Ein-
schaltungen in den siliziklastischen Metasedimenten auf.
EXNER (1979) beschreibt diese als dunkelgraue bis hell-
graue, schwach metamorphe Kalke, die teilweise als grob
gebankter Kalk, teilweise als dünn geschieferter Kalkschie-
fer und Bänderkalk ausgebildet sind. Weiter östlich zwi-
schen St. Johann im Pongau und Wagrain sind sie stärker
metamorph, als grobkristalline Kalkmarmore ausgebildet
und treten zusammen mit Eisendolomiten auf (EXNER,
1996). Fossilführend sind sie vor allem im Westen, wie am
Hundsstein, aber auch an einigen anderen Lokalitäten in
der Umgebung von Lend. Hier wurden in den schwach
metamorphen und kaum rekristallisierten Teilen reichlich
Crinoiden aufgefunden (TRAUTH, 1925; BAUER et al., 1969;
EXNER, 1979). Alle Crinoidenfunde erwiesen sich jedoch
als unbestimmbar. Lediglich eine aus den höheren Teilen
der Steigwandkalke stammende Conodontenfauna ermög-
lichte es, sie ins obere Silur bis Unterdevon einzustufen
(BAUER et al., 1969).



Die Spielbergdolomit-Gruppe tritt in der westlichen Grau-
wackenzone vor allem in der Umgebung von Leogang,
Kitzbühel und Brixen im Thale auf. Als „Spielbergdolomit“
bezeichneten MAVRIDIS & MOSTLER (1970) ursprünglich
den nunmehrigen Haupttyp dieser Gesteinsgruppe, einen
hellgrauen, grob gebankten bis massigen Dolomit. Dieser
führt üblicherweise reichlich Riffschutt (Crinoiden, Koral-
len, Bryozoen, Gastropoden und Stromatoporen) und wur-
de nach dem östlich von Leogang gelegenen Spielberg-
horn benannt. Aufgrund etlicher im Zuge der Geologischen
Landesaufnahme gemachten Beobachtungen wurde der
ursprüngliche Begriff erweitert und von HEINISCH et al.
(1995, 2003) in die Spielbergdolomit-Gruppe übergeführt.
Diese besteht aus unter- bis mitteldevonen, flachmarinen
Dolomiten, die vorwiegend im Gezeitenbereich einer Lagu-
ne gebildet wurden. Aber auch lokale Riffbereiche und bis
ins frühe Oberdevon (Frasnium) reichende pelagische

Kalke mit unterschiedlich mächtigen Silt- und Tonstein-Ein-
lagerungen wurden bekannt. Den stratigraphisch ältesten,
ins Unterdevon gestellten und wahrscheinlich bereits im
obersten Silur beginnenden Teil der Spielbergdolomit-
Gruppe bilden graue Dolomite und fossilreiche (Orthoce-
ren, Echinodermen), rote Flaserdolomite („Kitzbüheler
Horn Serie“ [EMMANUILIDIS & MOSTLER, 1970]), die lokal
von hellen Kalkmarmoren mit violetten und grünen Tonfla-
sern vertreten werden

Neben der erwähnten lokalen Entwicklung im Bereich
des Kitzbüheler Horns ist für das Unterdevon der graue,
grobkörnig kristalline Schwazer Dolomit charakteristisch.
Dieser bildet etwa von der Wildschönau nach Westen bis
Schwaz einen mehr oder weniger zusammenhängenden
Dolomitkörper, der reichlich biogenen Schutt (Orthoceren,
Crinoiden, Korallen und Bivalven) führt (PIRKL, 1961).
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Spielbergdolomit-Gruppe
Unterdevon–Mitteldevon
Dolomit, hell, dickbankig und massig, roter Flaserdolomit, Kalkmarmor, weiß, Dolomit-
bzw. Kalkmarmor-Siltstein-Wechselfolge
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4.4.2.6. Nördliche Kalkalpen (Juvavikum,Tirolikum, Bajuvarikum)
Einen umfassenden Überblick über die Gesteine der Nördlichen Kalkalpen mit zahlreichen Hinweisen auf

die ältere Literatur gibt TOLLMANN (1976 a). Einen ersten event-stratigraphischen Ansatz zur Gliederung der
Schichtfolgen geben SCHLAGER & SCHÖLLNBERGER (1974), speziell für die Trias auch LEIN (1985, 1987). Zur
Wechselwirkung Sedimentation/Tektonik siehe beispielsweise MANDL (2000) und GAWLICK & FRISCH (2003).

Die Sedimentgesteine der Nördlichen Kalkalpen wurden – beginnend im Perm – auf kontinentaler Kruste
des Großkontinentes Pangäa im Randbereich zum Tethys-Ozean abgelagert und beinhalten sowohl silizi-
klastische als auch karbonatische Gesteine unterschiedlicher Ablagerungsmilieus, vom Festland bis zum
marinen Tiefschelf.

Mit dem plattentektonischen Zerfall Pangäas während der Jurazeit wurde der Ablagerungsraum zu einem
Teil des Apulischen Sporns der Afrikanischen Platte, von Europa getrennt durch den entstehenden pennini-
schen Ozean. Im Laufe der Unterkreide leitete dann eine Änderung der Bewegungsrichtungen eine Phase der
Konvergenz zwischen Apulia und Europa ein. Dies führte zur Subduktion der penninischen ozeanischen
Kruste, zur Deformation, Überschiebung und teilweisen Metamorphose der benachbarten Abschnitte der kon-
tinentalen Kruste Europas und Apulias und ihrer auflagernden Sedimentgesteine und schließlich zur Heraus-
hebung dieses mobilen Gürtels zum Alpinen Gebirge (Details zu diesem Geschehen siehe Kapitel 3). Die
Sedimentation lief (mit regionalen Lücken) auch während des Deformationsgeschehens weiter und reicht
lokal bis in das obere Eozän. Im Zuge dieser Deformationsgeschichte wurden die Gesteine der Kalkalpen von
ihrem einstigen Kristallingesteinssockel weitgehend abgeschert und zu einem komplexen System von Sedi-
mentgesteinsdecken übereinander gestapelt.

Grundlage für eine interne Untergliederung dieses Deckenstapels bildete die Arbeit von HAHN (1913), auf den
auch die Begriffe Bajuvarikum, Tirolikum und Juvavikum zurückgehen. Mit Fortschreiten der Kartierung und
dem damit einhergehenden Wissenszuwachs über lokale Details etablierte sich schließlich ein tektonischer
Bauplan der Kalkalpen, wie ihn TOLLMANN (1976 b, in Details nochmals modifiziert 1985, 1987) darstellte.

Das Bajuvarische Deckensystem lässt einen „basalen Schrägzuschnitt“ erkennen, das heißt, die Absche-
rung vom kristallinen Sockel erfolgte nicht horizontbeständig, sondern stieg von Süd(ost) gegen Nord(west)
in immer höhere stratigraphische Niveaus empor. Auf diese Weise hat die bajuvarische Lechtal-Decke ganz
lokal noch den Zusammenhang mit ihrem kristallinen Sockel in Form des (Silvretta-)Schladming-Seckau-
Deckensystems bewahrt (siehe Kap. 4.4.2.1), während die von ihr überschobene, im Norden anschließende
Allgäu-Decke diesen Sockel und die basalen Trias-Schichtglieder bis hinauf zu den Raibler Schichten zur
Gänze verloren hat. Das nördlichste tektonische Element, die schmale Lamelle der sogenannten Cenoman-
Randschuppe, beinhaltet hauptsächlich jurassische bis cenomane Gesteine. Diese Abnahme der Dicke der
Gesteinspakete und die Reduktion der Schichtfolge auf gut geschichtete und damit leichter faltbare Gesteine
der Obertrias, des Jura und der Unterkreide finden auch im Deformationsstil des bajuvarischen Deckensys-
tems ihren Ausdruck. Die entsprechenden Areale westlich Salzburg zeigen einen ausgeprägten Faltenbau mit
ost–west-streichenden, teilweise enggepressten Mulden mit Jura- und Kreidegesteinen und dazwischen auf-
ragenden Antiklinalen aus Hauptdolomit. Ostwärts werden die bajuvarischen Decken vom weit nach Norden
vorgedrungenen Tirolikum fast völlig verdeckt. Sie werden erst in der Langbath-Zone beiderseits des Traun-
sees wieder breiter sichtbar.
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Ganz anders sieht der Baustil des Tirolischen Deckensystems aus, wenngleich auch hier ein basaler
Schrägzuschnitt stattgefunden hat. Dieser äußert sich am Kalkalpen-Südrand im transgressiven Verband der
permotriassischen Sedimentgesteine des Tirolikums mit den altpaläozoischen Metasedimenten der Grauwa-
ckenzone. Gegen Norden steigt der Abscherhorizont dann in das Niveau der Werfener Schiefer und der Gut-
enstein-Formation empor. Dies wird allerdings nur dort erkennbar, wo Überschiebungsbahnen innerhalb des
Tirolikums die älteren Anteile der Schichtfolge wieder an die Oberfläche bringen, so z. B. an der Kasberg-
Überschiebung nördlich des Toten Gebirges. Da die mächtigen, schlecht verformbaren Mitteltriasdolomite
durch den Schrägzuschnitt nicht verloren gingen, ist der Internbau des Tirolikums im Abschnitt zwischen Inn-
und Trauntal vergleichsweise einfach und durch flachwellige Verbiegungen und Bruchtektonik charakterisiert.
Auffälligstes Element ist eine west-ost streichende Mulde von Jura- und Unterkreide-Gesteinen, die vom
Raum westlich Unken über das südliche Osterhorngebiet bis in den Ischler Raum reicht, dabei abschnitts-
weise aber durch tektonisch auflagernde Gesteine des Juvavischen Deckensystems verdeckt wird. Flache
Überschiebungen setzen erst östlich der Traun mit der bereits genannten Kasberg-Überschiebung ein. Eine
mehrfache Teildeckenbildung innerhalb des Tirolikums wird erst im östlichen Oberösterreich und in Nieder-
österreich zum beherrschenden Baustil. Am Tirolikum-Südrand ist zwischen Werfen und Ramsau am Dach-
stein ein als Werfener Schuppenzone benannter Bereich intensiver tektonischer Zerscherung ausgebildet,
den ROSSNER (1972) als nordvergenten Tauchschuppenbau deutete. Die Einbeziehung von jurassischem
Plassenkalk und oberkretazischen Gesteinen der Gosaugruppe in diesen Schuppenbau auf der Dachstein-
Südseite spricht aber für eine Beteiligung südgerichteter Rücküberschiebungen.

Der nicht immer unumstritten gewesene Deckenbau des Bajuvarischen und Tirolischen Deckensystems
und die tektonische Auflagerung der Kalkalpen auf Gesteinen der Flysch- und Molassezone ist heute allge-
mein anerkannt und durch eine Reihe von Tiefbohrungen belegt, die zum Teil auch noch das Kristallin der
Böhmischen Masse als tiefstes Stockwerk erreichten (siehe Profilschnitte auf der Karte und Bohrdaten; z. B.
bei WESSELY & WAGNER [1993] und FREUDENBERGER & SCHWERD [1996]).

Das Juvavische Deckensystem barg vom Beginn seiner Definition an eine Reihe von kontroversiell disku-
tierten Problemen, die im Laufe der Zeit aber zunehmend geklärt werden konnten, sodass sich in den 1980er
Jahren eine Lösung abzuzeichnen schien. Die Ergebnisse neuer Untersuchungsmethoden haben in den letz-
ten Jahren aber neue Fragen aufgeworfen und eine erneute Diskussion entfacht.

Ausgangspunkt aller Überlegungen war die Feststellung von MOJSISOVICS (1903), dass die Hallstätter Kalke
zwischen Berchtesgaden und Liezen zwei „Kanäle“ inmitten der gleichalten, mächtigen Flachwasserablage-
rungen des Wetterstein- und Dachsteinkalkes nachzuzeichnen schienen. Als nach dem Internationalen Geo-
logenkongress Wien 1903 das Konzept der Deckentektonik Eingang in die geologische Erforschung der Ost-
alpen fand, wurde bald klar, dass viele Vorkommen von Hallstätter Kalken von ihrer heutigen Umgebung tek-
tonisch abgegrenzt waren. Das Juvavikum HAHNS (1913) trug diesem Umstand Rechnung und bezog auch
noch große Dachsteinkalk-Areale mit ein, da diese beispielsweise in Form der Berchtesgadener Decke den
Unterkreidegesteinen des Tirolikums eindeutig tektonisch auflagern. Konsequenterweise wurde daher das
Juvavikum in der weiteren Folge noch in ein Tiefjuvavikum (Hallstätter Gesteine) und ein tektonisch aufla-
gerndes Hochjuvavikum (Wetterstein- und Dachsteinkalk-Fazies) unterteilt. Bei der Ausweitung dieses Kon-
zeptes von Faziesdecken auf die östlichen Kalkalpen zeigten sich aber bald Grenzen, da die Mürzalpen-
Decke eine Vielfaziesdecke zu sein schien, also Hoch- und Tiefjuvavikum in sich vereinte. Eine Darstellung
dieses Erforschungsstandes der kalkalpinen Tektonik gibt TOLLMANN (1976 b).

Parallel dazu gab es immer Bestrebungen, den extremen Deckenbau mit seinen großen Überschiebungs-
weiten durch ein System lokaler Aufschiebungen zu ersetzen, an denen die Juvavischen Gesteinsmassen nur
randlich über die benachbarten tirolischen Gesteine überschoben sein sollten. Als Hauptargument dafür dien-
ten fazielle „Verzahnungsbereiche“, also Stellen, wo etwa die Seichtwasserkalke der Dachstein-Rifffazies
über Hangsedimente mit den Ablagerungen des tieferen Wassers (Hallstätter Fazies) noch im Verband erhal-
ten waren. Solche Verzahnungen wurden auch verschiedenen Orts gefunden und erlaubten dort eine Anbin-
dung der Hallstätter „Graufazies“ (Pötschenkalk – Pedataschichten – Zlambachschichten) an tirolischen
Dachsteinkalk. Es waren aber nicht alle beobachtbaren Phänomene damit erklärbar. Als Synthese aus Deck-
entektonik und gebundener Tektonik entstand dann das Modell von verzweigten Hallstätter Kanälen („Intra-
plattformbecken“) innerhalb der tirolischen Karbonatplattform und darüber fernüberschobenen Decken in
Hallstätter „Buntfazies“ und Dachsteinkalkfazies. Den Werdegang der verschiedenen Auffassungen bis zu
dieser Synthese skizziert TOLLMANN (1981).

Neue Aspekte brachte die Entdeckung bedeutender Massenverlagerungen während der Jura-Zeit, die u. a.
Hallstätter Gesteine in Form von submarinen Brekzien und riesigen Gleitschollen aus ihrem Entstehungsraum
herausgetrennt und in die Tiefwasserbecken des Tirolikums verfrachtet hatten (PLÖCHINGER, 1976, 1979;
SCHÄFFER, 1976; TOLLMANN, 1981, 1987; GAWLICK, 1991, 1996). Damit ließen sich viele, bisher schwer deut-
bare Beobachtungen in einem Modell integrieren (für das Salzkammergut siehe dazu MANDL [2000, 2001]).
Dieses Konzept liegt auch der beiliegenden tektonischen Übersichtskarte Salzburgs zugrunde. Folgende
Grundprinzipien finden dabei Anwendung (dazu auch �Taf. 8):

An den triassischen Flachschelf (Wetterstein-, Hauptdolomit- und Dachsteinfazies) schlossen an den Platt-
formrand mit seinen Riff- und Riffhangsedimenten die Beckensedimente der Hallstätter „Graufazies“ (Graue
Hornsteinkalke) an. Die Hallstätter „Buntfazies“ war an einzelne Hochzonen innerhalb des Beckens gebun-
den, die über synsedimentär hochdringenden Perm-Evaporiten entstanden. „Bunt-“ und „Graufazies“ verzah-



Die kalkalpine Schichtfolge beginnt mit grobklastischen
terrestrisch/fluviatilen Sedimenten, die über variszisch de-
formierten, (alt-)paläozoischen Gesteinen der Grauwa-
ckenzone diskordant abgelagert wurden. Der transgressive
Kontakt ist gelegentlich noch erkennbar, häufig aber durch
die alpidische Deckentektonik überprägt.

Während im Ostabschnitt der Kalkalpen für diese Ge-
steinsabfolge der Begriff Prebichl-Formation Verwendung
findet, werden im Westabschnitt verschiedene Lokalbe-
zeichnungen oder lithologisch beschreibende Begriffe ver-
wendet (MOSTLER, 1972; siehe auch TOLLMANN, 1976 a).
Zuletzt wurde der Begriff Gröden-Formation aus den Süd-
alpen für den oberpermischen Anteil übernommen (STINGL
in HEINISCH et al., 2003 und in Vorbereitung).

Die Abfolge beginnt mit einer basalen Brekzie, deren
Komponenten die altpaläozoischen Gesteine des Unter-
grundes und der lokalen Umgebung widerspiegeln. Die
Komponenten sind kaum gerundet, bis zu 10 cm groß und

in eine rote, siltig-tonige Grundmasse eingebettet. Gerun-
dete Komponenten zeigen den Übergang von lokalen
Schuttfächern zu ausgedehnten Flussablagerungen an.
Entsprechend dem vorgegebenen Untergrundrelief
schwanken die Mächtigkeiten sehr stark. Da spät unterper-
mische Quarzporphyre im Geröllspektrum fehlen, wird ±un-
terpermisches Alter angenommen.

Die Gröden-Formation setzt sich aus einer Abfolge von
Konglomeraten und Grobsandsteinen einerseits und mäch-
tigen roten Tonschiefern mit vereinzelten Gerölllagen ande-
rerseits zusammen, die lateral miteinander verzahnen. Die
Gerölle bestehen hauptsächlich aus Quarz, untergeordnet
auch aus Quarzporphyr, Phyllitfragmenten, Karbonaten
und sehr selten aus dunklen Kieselschiefern (Lydite).

Aufgrund des bereits aufgearbeiteten Quarzporphyres
wird auf oberpermisches Alter geschlossen. Schwefelisoto-
pen aus Gipskonkretionen bestätigen dies (STINGL &
KROIS, 1989).
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nen lateral miteinander. Gegen Süden, zur offenen Tethys hin, folgte ein triassischer Tiefwasserbereich, der
in den Alpen während der Gebirgsbildung fast zur Gänze verloren ging, in den Westkarpaten aber noch erhal-
ten ist („Meliatikum“). Im Jura wurden dann weite Teile des Flachschelfs bis unter das CCD-Niveau zu tiefen
Radiolaritbecken abgesenkt, während die angrenzenden einstigen Beckenbereiche eine Hebung erfuhren,
deren Ursache (Transpressive Blattverschiebungen? Einengung bei Subduktion der ozeanischen Kruste im
Tethysbereich?) im Detail noch unklar ist. Hochgehobene Beckensedimente und später auch Plattformrand-
bereiche glitten als Großschollen (Juvavikum) auf ihrem mobilen Evaporitsockel in die angrenzenden Radio-
laritsenken, begleitet von Brekzien und Turbiditen. Im Oberjura wurde das bunte Gleitschollenmosaik durch
kalkige Plattform- und Beckensedimente („Neoautochthone Hülle“) überdeckt und so mit der Schichtfolge des
späteren Tirolikums verbunden. In der Unterkreide kam es dann im Gefolge der tektonischen Einengung im
ostalpinen Kristallinsockel zur Ausbildung von Tiefseetrögen (Rossfeld-Formation, Losenstein-Formation) im
überlagernden Sedimentstapel. Teile der jurassisch einsedimentierten juvavischen Schollen wurden erneut
mobilisiert und über die kretazische Rossfeld-Formation transportiert. Fortschreitende Einengung führte
schließlich zur Abscherung der Sedimenthülle vom Kristallinsockel und zur Bildung des tirolischen und baju-
varischen Deckensystems. Die Gesteine der Gosau-Gruppe transgredierten dann nach einer Erosionsphase
über diesen Deckenbau. Für Details und zur Verknüpfung mit der Entwicklungsgeschichte des Ostalpinen
Kristallins siehe Kapitel 3.

In den letzten Jahren brachten Untersuchungen der Stratigraphie und Sedimentologie der jurassischen
Beckensedimente eine Fülle an neuen Informationen (GAWLICK et al., 2002). Eine zweite Forschungsrichtung
erfasste die lokal sehr unterschiedliche metamorphe Überprägung der kalkalpinen Gesteine anhand des
Conodont colour alteration Index (GAWLICK et al., 1997, 2001). Darauf aufbauend entstand ein neues tektoni-
sches Konzept für den Mittelabschnitt der Kalkalpen (GAWLICK et al., 1999, 2003; FRISCH & GAWLICK, 2001,
2003). Inwieweit dieses die bisherigen tektonischen Vorstellungen völlig ablösen oder in einzelnen Teilen
ergänzen kann, wird sich daran zeigen, wie gut es alle bekannten Fakten integrieren kann und auch auf die
Kalkalpen außerhalb des bisher betrachteten Raumes anwendbar ist.

Eine junge Bruchtektonik erfasste die Ostalpen im Tertiär und zerschnitt auch den kalkalpinen Deckensta-
pel. Im Wesentlichen sind es zwei Störungssysteme, die auch im Kartenbild Salzburgs erkennbar sind. Zum
einen sind es ältere, nordwest–südoststreichende, rechtssinnige („dextrale“) Seitenverschiebungen; ein Bei-
spiel dafür ist die Wolfgangsee-Störung, an der auch Gesteine der unterlagernden Flyschzone und des Hel-
vetikums durch die kalkalpine Schichtfolge bis an die Oberfläche hochgeschleppt wurden (PERESSON, 1992).
Zum anderen sind es westsüdwest–ostnordost-streichende, linkssinnige („sinistrale“) Seitenverschiebungen,
welche aus den Zentralalpen kommend die Kalkalpen in Teilblöcke zerlegen und auch noch in die Flyschzo-
ne hinausstreichen. Zwei markante Vertreter sind die Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg-Störung („SEMP“)
(LINZER et al., 1990) und die Innsbruck-Salzburg-Amstetten-Störung („ISAM“; EGGER, 1997). An beiden fan-
den Seitenversätze im 10er-Kilometerbereich statt. Subparallel dazu lässt sich dazwischen noch die Königs-
see-Lammertal-Traunsee-Störung („KLT“) erfassen (DECKER et al., 1994). Während die älteren, dextralen
Störungen in genetischem Zusammenhang mit nachmitteleozänen, nordwest-gerichteten Deckenbewegun-
gen gesehen werden, sind die jüngeren, sinistralen Bewegungen mit dem ostgerichteten Ausweichen zentra-
lalpiner Krustenteile im frühen Miozän verknüpft (LINZER et al., 1995).

Prebichl-Formation, Gröden-Formation
Perm
Konglomerat, Grobsandstein, Tonstein, häufig rot101
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Das Haselgebirge (bergmannsprachlich für Salzgebirge)
ist eine teilweise sedimentär angelegte, tektonisch überar-
beitete Brekzie aus Anhydrit-, Gips- und Tonkomponenten
in einer Grundmasse aus Salz und Tonstein. Im Hinblick
auf die mineralogische Zusammensetzung nennt SCHAU-
BERGER (1986) in gesteinsbildender Menge die Salzmine-
rale Steinsalz (Halit), Polyhalit, Anhydrit, Gips. Als semisa-
linares Begleitmineral tritt gelegentlich Magnesit auf. Nicht-
salinare Begleitminerale sind vorwiegend Erze im Salzton.

Die Wasserlöslichkeit von Salz und Gips führt in oberflä-
chennahen Bereichen zur Ausbildung von trichterförmigen
Einsenkungen (Erdfälle, Lösungspingen). Aufgrund seiner
Plastizität fungierte das Haselgebirge beim Deckenbau
häufig als Abscherhorizont und dringt an Störungszonen
zwischen jüngere Gesteine ein.

Die großen, salzreichen Vorkommen sind mit den bunten
Hallstätter Kalken im Raum Hallein – Berchtesgaden, Hall-
statt und Bad Ischl – Bad Aussee vergesellschaftet und
werden dort für die Steinsalzgewinnung genutzt. Auch
anhydrit- und gipsreiche Vorkommen sind von wirtschaftli-
chem Interesse und werden östlich von Kuchl bei Grub-
bach – Moosegg sowie bei Wienern am Grundlsee abge-
baut.

Der Darstellung bei MOSTLER (1972: Abb.1) folgend, wur-
den die Gips führenden „Grünen Schichten von Mitterberg“
südlich des Hochkönig in der Kartendarstellung zum Hasel-
gebirge gestellt.

Die Alterseinstufung des Haselgebirges erfolgte mikro-
paläontologisch mit Pollen/Sporen (KLAUS, 1974) sowie mit
Hilfe von Schwefelisotopen (PAK & SCHAUBERGER, 1981).
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Haselgebirge
Perm
Tonstein, bunt, Gips, Steinsalz100

Alpiner Buntsandstein (im Westen) und Werfener Quarzit (im Osten)
Untertrias
Quarzsandstein, rot und hellgrau99

Werfener Schiefer und Werfener Kalk
Untertrias
Tonstein, Sandstein, karbonatisch, Mergelstein, Kalkstein, bunt98

Steinalm-, Gutenstein- und Reichenhall-Formation
Anisium
97 Rauwacke, örtlich Gips
96 Kalkstein, Dolomit, massig, hellgrau–bankig schwarz

97, 96

Mit dem Einsetzen massiver Sandsteinschüttungen über
den Tonschiefern der Gröden-Formation wird die Grenze
zum Alpinen Buntsandstein gezogen. Die roten Quarz-
sandsteine werden nur von geringmächtigen roten Ton-
schiefern unterbrochen und sind reich an Sedimentstruktu-
ren (Schrägschichtung, Lamination, Gradierung, Rippel-
schichtung, Trockenrisse). Letztere werden als Hinweis auf
eine Ablagerung im Küsten- bis Gezeitenbereich gedeutet.
Die Quarzkörner sind meist gut sortiert und gerundet, Feld-
spat kommt im Unteren Alpinen Buntsandstein nur sehr
untergeordnet vor. Ein deutlicher Umschlag zu ±weißer
Farbe wird zur Abtrennung eines Oberen Alpinen Bunt-
sandsteins genutzt, der neben Quarzareniten auch Arko-
sen beinhaltet (STINGL, 1987, 1989).

Mächtige, massige bis dickbankige, hellgraue bis -grünli-
che Quarzite (= Werfener Quarzit) nehmen im Bereich der
Werfener Schuppenzone zwischen Bischofshofen und

Ramsau am Dachstein eine vergleichbare Position im
Schichtstapel ein (ERKAN, 1977; MANDL, 1987). Die ur-
sprüngliche rote Farbe ist nur noch im hangendsten Ab-
schnitt lokal erhalten. Sie dürfte durch die schwache meta-
morphe Überprägung (Chloritoidbildung) verloren gegan-
gen sein (KRALIK et al., 1987). Bei guten Aufschlussver-
hältnissen ist gelegentlich Kreuzschichtung zu erkennen.
Im Komponentenbestand wird von verschiedenen Autoren
ein merkbarer Feldspatgehalt erwähnt, vergleichbar zu den
Arkosen im dem Oberen Alpinen Buntsandstein.

Der Übergang der Buntsandsteine und Quarzite zu den
darüber folgenden Werfener Schiefern erfolgt allmählich
durch Abnahme der Bankdicke und zunehmende Einschal-
tung von schiefrigen Silt- und Tonsteinlagen.

Die Alterseinstufung erfolgt mangels Fossilien anhand
der Position innerhalb des Schichtstapels und kann daher
nur relativ grob mit Untertrias angegeben werden.

Die bunten Werfener Schiefer sind überwiegend dünn-
schichtige, plattig oder linsig zerfallende Sand- und Silt-
steine mit Hellglimmerdetritus, oft reich an Sedimentstruk-
turen (Rippelmarken unterschiedlicher Größen), Spuren-
fossilien und Organismenresten (Abdrücke/Steinkerne von
Muscheln und Schnecken). Der Ablagerungsraum wird als
seichtmarines Sand- und Schlick-Watt mit Sturmlagen cha-
rakterisiert, das zum Hangenden hin (Werfener Kalk) in
den subtidalen Bereich absinkt (KRAINER & STINGL, 1986).

Die Werfener Kalke bestehen aus einer Wechselfolge
von bunten Kalksandsteinen, roten, grauen und grünlichen

(Mergel-)Kalken sowie Dolomitmergeln und Dolomiten, mit
Zwischenlagen von grauen und bunten Sandsteinen und
Tonschiefern. Bivalvenschill tritt in mindestens 2 Niveaus
auf, desgleichen bunte Crinoidenkalke und Oolithe. Bei-
spiele für die mikrofazielle Ausbildung der Werfener Kalke
im Raum Annaberg/Lammertal gaben zuletzt MOSTLER &
ROSSNER (1984).

Das Untertrias-Alter kann durch Muscheln und Foramini-
feren, vereinzelt auch durch Ammoniten und Conodonten-
daten belegt werden.

Druckfehlerberichtigung der Karte: (97) Rauwacke, ört-
lich Gips und (96) Kalkstein, Dolomit, massig, hellgrau–
bankig schwarz wurden irrtümlich in der gleichen Farbe
und ohne Übersignatur gedruckt. Sie können nur im digita-
len Datensatz unterschieden werden.

An der Basis der karbonatischen Entwicklung tritt häufig
ein Rauwacke-Horizont in Erscheinung, der mit der Rei-
chenhall-Formation der Nordtiroler Kalkalpen gleichge-
setzt wird. Das ursprüngliche tonig/dolomitisch/evaporiti-
sche Gestein eines hypersalinaren Ablagerungsmilieus ist



aber stets in eine tektonische Brekzie umgewandelt, in die
auch Komponenten der liegenden und hangenden Gestei-
ne eingeschleppt wurden. Sie verwittert obertags zu gel-
ben, löchrig-porösen, zelligen Rauwacken. Die Altersanga-
be beruht nur auf der Stellung im Schichtstapel.

Die Gutenstein-Formation besteht aus dunklen Kalken
und Dolomiten. Der jüngere Abschnitt kann seitlich mit der
Steinalm-Formation verzahnen. Der Gesteinsbestand um-
fasst grobbankige graue Dolomite, dünnplattige, z. T. im
mm-Bereich laminierte dunkle Dolomite und dunkelgraue
und schwarze gebankte Kalke. Die Kalke können Cronoi-
den führen. Im Grenzbereich zu den Werfener Schichten
können dunkelgraue dolomitische Mergel auftreten. Beim
Anschlagen ist häufig ein leichter Bitumengehalt am
Geruch erkennbar, der sich aber rasch verflüchtigt.

Als Steinalm-Formation werden (hell-)graue, massige
bis dickbankige Kalke bezeichnet, die als charakteristische
Fossilien oft massenhaft die kalkigen Röhrchen von Grün-
algen (Dasycladaceen) enthalten. Algen, Onkoide und
Ooide weisen auf ein gut durchlichtetes marines Flachwas-
sermilieu hin. Eine sekundäre quergreifende Dolomitisie-
rung kann das Gestein in einen strukturlosen hellen Dolo-
mit verwandeln, der vom jüngeren Wettersteindolomit nicht
zu unterscheiden ist.

Sowohl aus der Position zwischen fossilbelegten Forma-
tionen als auch direkt nach Mikrofossilien (Dasycladaceen,
Foraminiferen) lässt sich ein Altersumfang von Unter- bis
Mittel-Anis ableiten.
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„Buntdolomit“ (Werfener Schuppenzone) und grauer kieseliger Dolomit (Lammerzone)
Mittleres Anisium–Unteres Karnium
Dolomit, massig–bankig, z. T. Hornstein führend95

Hallstätter Kalk („Unterer“)
Mittleres Anisium–Unteres Karnium
Kalkstein, knollig, massig und bankig, bunt94

Reiflinger Kalk
Mittleres Anisium–Unteres Karnium
Kalkstein, wellig–schichtig, bankig, grau, Hornstein führend93

In den Schichtfolgen der Hallstätter „Graufazies“ (mit
Pötschenkalk in der Obertrias) treten gebietsweise bunte
oder graue Dolomite auf, die entweder diffuse Verkiese-
lung oder auch Hornstein in Knollen oder Lagen aufweisen.

Die bunten Varianten sind westlich St. Martin (ROSSNER,
1972), auf der Dachsteinsüdseite (MANDL et al., 1987) und
am Gosaukamm (SCHLAGER, 1967) verbreitet, und dort teil-
weise auch mit dünnbankig knolligen Hornsteinkalken ver-
gesellschaftet, die im Kartenbild aus Maßstabsgründen
damit vereint wurden. Einzelne Conodontenfunde und die
Position unter den karnischen Schiefertonen belegen ein
mitteltriassisch bis unterkarnisches Alter.

(Dunkel-)graue kieselige Dolomite haben ihre Hauptver-
breitung im Großraum Abtenau – Golling (HÄUSLER, 1979,
1981; PLÖCHINGER, 1982, 1990; GAWLICK, 2004), wo sie bei
Fehlen der karnischen Schiefertone sogar bis ins Obere
Karnium reichen.

Der Fossilinhalt legt nahe, dass es sich bei diesen
Gesteinen um sekundär dolomitisierte Kalke des tieferen
Wassers (Reiflinger und Hallstätter Kalke im weitesten
Sinne) oder auch des Plattformrandes (Raming-Formation)
handelt.

Die Hauptmasse der mitteltriadisch-karnischen Hallstät-
ter Kalke bilden mehr oder minder deutlich gebankte, bunte
(grau, gelblich, beige, rosa, rot, violett) Kalke, die teils
ebenflächige, teils extrem knollige Ausbildung aufweisen
können. Auch bunte Hornsteinkalke treten auf. In der Lite-
ratur sind verschiedene, lithologische beschreibende Be-
griffe wie z. B. „Graugelber Bankkalk”, „Grauvioletter Hall-
stätter Kalk” und „Roter Knollenflaserkalk” oder nach Loka-
litäten benannte Varianten wie der Schreieralmkalk be-
kannt. Nähere Details zu diesen Gesteinen finden sich bei
MANDL (2000) und chronostratigraphisch aktualisiert bei
KRYSTYN (2008); vgl. auch (81) Hallstätter Kalk („Oberer“).

Hallstätter Kalke sind mit variantenreichen Schichtfolgen
sowohl in den Hallstätter Schollen verbreitet (Hallein –

Berchtesgaden, Hallstatt, Bad Ischl – Bad Aussee u. a.),
als auch als kurzzeitige lokale Einschaltungen im Liegen-
den der Wettersteinkalkplattformen zu finden. HÄUSLER &
BERG (1980) studierten diese Einschaltungen im Bereich
Kienberg/Lofer und LEIN (1976) sowie MANDL (1987, 2000)
untersuchten sie im Dachsteingebiet.

Die Alterseinstufung stützt sich auf die örtlich reichen
Ammonitenfaunen der „klassischen“ Fossilfundpunkte im
Salzkammergut sowie auf Conodontenfaunen. Eine Be-
sonderheit stellt der Fund eines großen fossilen Meeres-
reptils (Omphalosaurus wolfi TICHY) im Hallstätter Kalk des
Dürrenberges dar, der heute im Heimatmuseum Golling
ausgestellt wird.

Der feinkörnige Kalk ist meist gelblich-grau gefärbt, sel-
tener dunkelgrau bis schwarz, grünlichgrau oder rötlich.
Dünne mergelige Zwischenlagen sind gelegentlich auffällig
bunt gefärbt und können feinkörnige „Kristalltuffe“ enthal-
ten, die auf Beimengung vulkanischer Aschen zurückge-
hen. Charakteristisch ist ferner die deutliche Bankung im
Bereich von 0,5–5 dm, mit welligen bis knolligen Schicht-
flächen und eingeschalteten Lagen oder Knollen von Horn-
stein.

Reiflinger Schichten stellen karbonatische Ablagerungen
des tieferen Wassers dar, die zeitgleich zu den Wetter-

stein-Karbonatplattformen entstanden (BECHSTÄDT &
MOSTLER, 1974). Ihr Hauptverbreitungsgebiet besitzen sie
in den Bajuvarischen Decken. Entsprechend untergeord-
net sind sie im Salzburger Landesgebiet vertreten. Ein
bekanntes Vorkommen befindet sich im Öfenbach bei
Saalfelden (KRAINER & STINGL, 1986), weitere in der Wer-
fener Schuppenzone bei St. Martin (ROSSNER, 1972) und
im Gosaukamm-Gebiet (SCHLAGER, 1967).

Die Alterseinstufungen stützen sich weitgehend auf
Conodontenfaunen, lokal sind auch Ammonitenfunde
bekannt.



Dieser Kalkstein stellt das Bindeglied zwischen der
Flachwasserbildung des Wetterstein-Riffkalkes und den
Ablagerungen des tieferen Wassers (Reiflinger Kalk) dar.
Kartographisch wurde er im Salzkammergut bislang nur im
Gosaukamm-Dachstein-Gebiet erfasst und von SCHLAGER
(1967) vorerst als „Plattenkalk“ im Massenkalk ausge-
schieden. Dieser ist durch eine Wechselfolge aus pelagi-
schen Schlammkalken und allochthonem Riffdetritus ge-
kennzeichnet. Neben den meist hell- bis mittelgrauen Ty-
pen können einzelne dunkle Bereiche auftreten. In der Mo-
sermandl-Gruppe und in den Dachstein-Südwänden ist oft
zyklische Sedimentation von Kalkturbiditen erkennbar. Das

weitgehende Fehlen von tonigen Zwischenlagen bedingt
den häufig massigen Eindruck der Serie, nur einzelne, late-
ral nicht lange aushaltende Bankfugen treten hervor.

Entsprechend dem Vorwachsen der Riffe über die Hang-
und Beckensedimente variiert auch der Altersumfang der
Raming-Formation. Im Wesentlichen umfasst er (oberes)
Ladinium, lokal kann unterstes Karnium gerade noch er-
reicht werden (MANDL et al., 1987: Abb. 8.3, 8.4). Die Ober-
grenze des Raminger Kalkes ist allerdings durch den
allmählichen Übergang in Wettersteinriff-(schutt-)kalk ge-
kennzeichnet und daher biostratigraphisch nicht scharf
fassbar.
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Raming-Formation
Ladinium
Feinschuttkalkstein, massig–bankig92

Partnach-Formation
Ladinium
Tonmergelstein, feinschichtig, dunkelgrüngrau91

Wettersteindolomit (Ramsaudolomit)
Ladinium–Unteres Karnium
Dolomit, massig, zuckerkörnig, hellgrau90

Wettersteinkalk
Ladinium–Unteres Karnium
Kalkstein, massig–gebankt, hell89

Nordalpine Raibler Schichten, Lunz-Formation
Unteres Karnium
88 Sandstein, Arkose, feinkörnig, örtlich Steinkohle (Lunz-Formation)
87 Mergelstein, dunkel, Sandstein, Schiefertonstein, Rauwacke, örtlich Gips, unterge-

ordnet Dolomit und Kalkstein

88, 87

Neben dem Reiflinger Kalk bilden die dunklen, dünn-
schichtigen Tonschiefer, Mergel und bankigen Kalke der
Partnach-Formation die Sedimentfüllung der Beckenberei-
che zwischen den Wettersteinkalkplattformen der Bayeri-

schen und Nordtiroler Kalkalpen (BECHSTÄDT & MOSTLER,
1974; TOLLMANN, 1976 a). Makro- und Mikrofossilien sind
selten, die Altersangaben beruhen meist auf der lateralen
Verzahnung mit Reiflinger- bzw. mit Wettersteinkalk.

Der Wettersteindolomit stellt den dolomitisierten Anteil
der Wetterstein-Karbonatplattformen dar. Entsprechend
der sekundären, diagenetischen Bildung ist die Abgren-
zung zum Wettersteinkalk oft sehr unregelmäßig geformt
und besonders in Profilschnitten nur schematisch als Ver-
zahnungsbereich darstellbar. Im Zuge der diagenetischen
Dolomitbildung ging das primäre Sedimentgefüge weitge-

hend verloren, es herrscht heute ein charakteristisch
„zuckerkörniges“, feingrusig zerfallendes, meist weißes bis
graues, ungeschichtetes Sedimentgestein vor. Ein Großteil
des Wettersteindolomites dürfte ehemals lagunäre Berei-
che darstellen, nur ganz lokal weisen reliktisch erhaltene
Sedimentstrukturen auf ehemalige Riffbildungen hin.

Die ursprünglich kalkige Ausbildung der Wetterstein-Kar-
bonatplattformen ist im Salzburger Landesgebiet nur noch
in ganz geringem Umfang erhalten, so z. B. östlich Lofer
oder im Gosaukamm-Gebiet (SCHLAGER, 1967; MANDL et
al., 1987). In landschaftsprägender Ausdehnung tritt der
Wettersteinkalk beispielsweise in den Bayerisch-Nordtiro-
ler Kalkalpen im Hochstauffengebiet und im Kaisergebirge
(HENRICH, 1982; ZERBES & OTT, 2000) oder im oberöster-
reichischen Höllengebirge auf (EGGER, 2007).

Der massige oder auch im Meter- bis Dezimeterbereich
gebankte, hellgraue bis hellbräunliche Kalk tritt sowohl in
lagunärer als auch in riffnaher Fazies in Erscheinung. In
der Lagune sind die millimeterdicken Röhrchen von Grün-

algen (Dasycladaceen) häufig in gesteinsbildender Menge
zu finden. Loferitische feingeschichtete Kalk/Dolomit-
Wechselfolgen aus Algen/Bakterienmatten kennzeichnen
Ablagerungen im Gezeitenbereich. Riff-Bildungen sind oft
am hell/dunkelgrau gefleckten Gesteinshabitus erkennbar,
der durch konzentrisch gebänderte Hohlraumzemente
(„Großoolithe“) zwischen den Riffschuttkomponenten her-
vorgerufen wird. Wesentliche Riffbildner sind kleine Kalk-
schwämme und diverse Krusten bildende Organismen,
Korallen sind nur untergeordnet vertreten.

Bei entsprechend großflächiger Verbreitung bildet der
Wettersteinkalk ähnlich dem Dachsteinkalk verkarstete
Hochflächen mit entsprechendem Karstwasserpotential.

Die terrigenen Sedimente des Karnium zeigen verschie-
dene fazielle Ausbildungsformen, die hier unter dem Über-
begriff Nordalpine Raibler Schichten zusammengefasst
wurden. Dieser findet insbesondere im Westteil der Kalkal-

pen Verwendung, während im Ostteil eine Unterteilung in
Reingrabener Schiefer, Lunzer Sandstein und Opponitzer
Schichten geläufig ist. Dazu kommen noch diverse, gering-
mächtige und lückenhaft verbreitete Sonderentwicklungen,



wie beispielsweise der „Cidariskalk“ im Hangenden der
Wetterstein-Karbonatplattformen und im Hallstätter Fa-
ziesbereich der „Halobienschiefer“ (TOLLMANN, 1976 a).

Um den von Nordosten her ausstrahlenden, terrigenen
Sedimenteintrag anzudeuten, wurde die Verbreitung der
Lunz-Formation mit ihren mächtigen Sandsteinschüttun-
gen im Kartenbild eigens hervorgehoben.

Die Hauptmasse der Nordalpinen Raibler Schichten im
hier gehandhabten Sinne umfasst eine Wechselfolge von
Mergeln, Schiefertonen mit Sandsteinlagen und verschie-
denen Karbonatkomplexen mit teilweise evaporitischem
Einfluss (SCHULER, 1968; GROTTENTHALER, 1978).

Eine fazielle Besonderheit wurde von FLÜGEL et al.
(1978) vom Gosaukamm unter der Bezeichnung Leckko-
gelschichten beschrieben. Diese beinhalten Schwammriffe
und deren Detritus in begleitenden Mergel/Schieferton/
Kalkfolgen; sie säumten die aufgetauchten Wetterstein-

plattformen während des frühen Karnium insbesondere an
deren Südrändern.

Die schwarzen Schiefertone der Reingrabener Schichten
vertreten das terrigene Niveau im Bereich der Hallstätter
Zonen, wo sie den bunten Hallstätter Kalken zwischenge-
schaltet sind. Auf extremen Schwellen fand hier gar keine
terrigene Sedimentation, sondern Kondensation mit Fe/
Mn-Krustenbildung statt. Eventuell kam es sogar zu zeit-
weiliger Kalklösung.

Das tonig-siliziklastische Intervall stellt einen der Leitho-
rizonte in der kalkalpinen Schichtfolge dar und ist in relativ
ungestörten Schichtfolgen gut identifizierbar. Aus der Stel-
lung im Schichtstapel und vereinzelten Ammonitenfunden
ist unteres Karnium als Alter abzuleiten. Mit Reingrabener
Schiefern wechsellagernde Hornsteinkalke enthalten auch
entsprechende Conodontenfaunen.
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Waxeneckkalk und -dolomit
Oberes Karnium
Kalkstein, massig–bankig86

Opponitz-Formation
Oberes Karnium
Kalkstein, Mergelstein, Rauwacke, Gips85

Hauptdolomit
Oberes Karnium–Norium
Dolomit, gut gebankt, grau bis braun, z. T. bituminös84

Diese Karbonate wurden außerhalb ihrer Typusregion in
den Mürztaler Alpen bisher nur in der Dachsteinregion
erfasst, und auch dort nur in ganz untergeordneter Verbrei-
tung gefunden (MANDL, 2000: Fig. 5). Es sind oberkarni-
sche Flachwasserbildungen, welche in der Obertrias nach
der Unterbrechung der Kalksedimentation durch das silizi-
klastische Raibler Niveau bzw. nach einem großflächigen
Trockenfallen der Wettersteinkarbonatplattform die erneu-
te Kalksedimentation im Flachwasserbereich einleiten.

Im Plankenalmgebiet (östliches Dachsteinplateau) lie-
gen dickbankige graue lagunäre Kalke vor, ähnlich dem
gebankten Dachsteinkalk. Sie werden teils von massigem
Dachstein(riff)kalk, teils von Pedataschichten überlagert.

Am Gosaukamm treten im Liegenden des Dachsteinriff-
kalkes massige Dolomite auf. Sie wurden in der vorliegen-
den Kartendarstellung zur Gänze als Waxeneckdolomit
ausgeschieden. Von SCHLAGER (1967) erwähnte, im Dolo-
mit reliktisch erkennbare Riffstrukturen lassen hier einen
oberkarnischen Plattformrand vermuten, der gegen den
Leckkogel hin mit dunklen, z. T. bituminösen, gebankten
Dolomiten verzahnt, die teils Feinschichtung teils karbona-
tische Detritusschüttungen erkennen lassen.

Die Altersangabe kann hier bisher nur indirekt aus dem
Alter der auflagernden Gesteine (Pedataschichten, Dach-
steinkalk) abgeleitet werden.

Sie tritt im Ostabschnitt der Kalkalpen meist zusammen
mit Lunzer Sandstein auf und vertritt dort den hangenden
Abschnitt der Nordalpinen Raibler Schichten – siehe dort.

Die Opponitz-Formation besteht aus einer Wechselfolge
von meist graubraunen bis dunkelgrauen, oft bituminösen
Dolomiten und Kalken. Die ebenflächige Bankung bewegt
sich im dm-Bereich. Gelegentlich, insbesondere im unteren
Abschnitt nahe dem Lunzer Sandstein, wird das Gestein
extrem dünnschichtig und zerfällt in mm- bis cm-dünne

Platten. Ein zeitweilig hypersalinares Milieu äußert sich
mancherorts in der Ausscheidung von Gips, der im oberflä-
chennahen Bereich jedoch wieder weitgehend gelöst
wurde und nur löchrig-poröse Rauwacken hinterlassen hat
– weitere Details bei TOLLMANN (1976a: 150f.).

Die wenigen Fossilien (Seeigelstacheln, Muscheln)
erlauben keine genaueren Altersangaben. Oberes Kar-
nium ergibt sich aus der Position im Schichtstapel und
durch den überregionalen Vergleich.

Der Hauptdolomit ist das karbonatische Sediment der
rifffernen Lagune und daher im Bajuvarischen Deckensys-
tem und im Nordteil des Tirolischen Deckensystems das
bedeutendste Landschaft prägende Gestein der Obertrias.
Gegen Süden hin wird er lateral zunehmend durch Dach-
steinkalk ersetzt.

Mehrere Gesteinstypen können unterschieden werden,
wobei die rhythmisch laminierten Dolomite besonders auf-
fallend sind. Sie gehen auf Cyanobakterien- und Algen-
Stromatolith-Rasen zurück, deren Bildung an den flachma-
rinen Gezeitenbereich gebunden ist. Von eher untergeord-
neter Bedeutung sind feinkörnige gebankte Dolomite sowie
grobkörnige bzw. „sandig-zuckerkörnige“ Dolomite – weite-

re lithologische Details siehe FRUTH & SCHERREIKS (1984).
Schwarze bituminöse Gesteine vom Typus der „Seefelder
Schichten“ sind im Bereich des Wiestalstausees dem
Hauptdolomit zwischengeschaltet. Sie beinhalten eine be-
rühmte Fauna fossiler Fische (VOGELTANZ, 1969). Mit Mik-
rofazies und organischer Geochemie des Hauptdolomites
dieser Lokalität befasste sich jüngst eine Arbeit von BECH-
TEL et al. (2007).

Im Gegensatz zum Wettersteindolomit weisen praktisch
alle Hauptdolomit-Typen beim Anschlagen mit dem Hammer
einen deutlich bituminösen Geruch auf, der sich allerdings
rasch verflüchtigt. Bemerkenswert ist auch die Möglichkeit
einer Anreicherung von Uran, gebunden an die organische



Substanz im Hauptdolomit, wie sie etwa vom Gaisberg bei
Kirchberg in Tirol bekannt ist (BELOCKY et al., 1990).

Der schon primär geringe Fossilgehalt wurde durch den
Dolomitisierungsprozess noch weiter reduziert, das Alter

des Hauptdolomites kann daher nur nach seiner Position
im Schichtstapel als oberkarnisch bis norisch angegeben
werden.
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Plattenkalk
Norium
Kalkstein, grau, gebankt83

Hallstätter Dolomit (inkl. „hellbunter Dolomit“ des Saalachtales)
Karnium–Norium
Dolomit, massig und bankig, bunt82

Hallstätter Kalk („Oberer“)
Karnium–Norium
Kalkstein, knollig, massig und bankig, bunt81

Pötschenkalk
Norium
Kalkstein mit Hornsteinknollen, bankig80

Der Plattenkalk besteht aus mittel- bis dunkelgrauen
oder bräunlichgrauen ebenflächigen Kalkbänken, denen
Dolomitlagen vom Typus des Hauptdolomites zwischenge-
schaltet sein können. Genetisch stellt er einen lateralen
Übergangsbereich zwischen Hauptdolomit und Dachstein-
kalk dar und lässt auch eine ähnliche, wassertiefenabhän-

gige Zyklik wie Letzterer erkennen (CZURDA, 1970). Plat-
tenkalk vertritt den jüngeren Anteil des Hauptdolomites vor
allem in jenen Bereichen der Bajuvarischen und Tiroli-
schen Decken, die im Rhät durch die Kössen-Formation
charakterisiert sind (KERN & HÜSSNER, 1999).

Ähnlich wie in der Mitteltrias (siehe 95 “Buntdolomit“) tre-
ten auch in der Obertrias dolomitisierte Hallstätter Kalke
auf. Ihr Hauptverbreitungsgebiet haben sie im Saalachtal

zwischen Bad Reichenhall und Lofer, wo sie mit Hallstätter
Kalk und Dachsteinkalk vergesellschaftet sind. Detailprofi-
le und Conodontenfaunen siehe HÄUSLER & BERG (1980).

Wie schon bei 94 Hallstätter Kalk („Unterer“) angeführt
wurde, besitzen diese Kalke eine recht große lithologische
Bandbreite. Sie wurden durch SCHLAGER (1969) erstmals
in definierte Einheiten unterteilt, die im Wesentlichen auf
den Kriterien Bankungstyp und Farbe aufbauen. Für die
Obertrias sind hier der „Rote Bankkalk“, der „Rote Knollen-
flaserkalk“, der „Massige Hellkalk“ und der „Hangend Rot-
und Graukalk“ zu nennen. Daneben gibt es noch eine
Reihe von Übergangstypen in die zeitgleichen Pötschen-
kalke, die teilweise auch eigene Bezeichnungen tragen
(z. B. „Draxlehner Kalk“ = „Roter Knollenflaserkalk“ mit
bunten Hornsteinknollen). Insgesamt bieten die Hallstätter
Kalke das Bild einer stark reduzierten Sedimentakkumula-
tion über einer submarinen Schwellenzone innerhalb eines
Hornsteinkalk-Beckens (MANDL [1984a, 2000: Fig. 6]; chro-
nostratigraphisch aktualisiert in KRYSTYN [2008: Fig. 3]).

Die Alterseinstufung stützt sich auf die örtlich reichen
Ammonitenfaunen der „klassischen“ Fossilfundpunkte im
Salzkammergut sowie auf Conodontenfaunen. Daneben
beinhalten die Hallstätter Kalke noch zahlreiche andere
Organismengruppen (Nautiliden, Muscheln, Brachiopoden,
Schnecken, Seelilien, Seeigel, etc.) und zählen damit zu
den fossilreichsten Gesteinen Salzburgs (MOOSLEITNER,
2004).

Die „Fossil-Lagerstätten“ sind aber an besondere lokale
Ablagerungssituationen gebunden, die als „Fossilfallen“
wirkten, wie Strömungsschatten zufolge eines akzentuier-
ten Meeresbodenreliefs oder aufklaffende Spalten durch
synsedimentäre Bruchtektonik (SCHLAGER, 1969; KRYSTYN,
SCHÄFFER & SCHLAGER, 1971).

Details zu Hallstätter Kalken einzelner Regionen und
weiterführende Literatur finden sich beispielsweise in fol-
genden Arbeiten:
– Raum Unken – Lofer: TOLLMANN & KRISTAN-TOLLMANN

(1970) und HÄUSLER & BERG (1980)
– Hallein – Berchtesgaden: PLÖCHINGER (1990), RISCH

(1993), GAWLICK & LEIN (1997, 2000), GAWLICK & BÖHM
(2000), MISSONI et al. (2001), HORNUNG (2008)

– Golling – Lammertal: HÄUSLER (1979, 1981), HAMILTON
(1981), PLÖCHINGER (1982, 1990), GAWLICK (1998,
2000, 2004)

– Zwieselalm – Gosaukamm: SCHLAGER (1967), MANDL
(1984a,b), LEIN (1976)

– Hallstatt, Bad Ischl – Bad Aussee: SCHLAGER (1969),
KRYSTYN, SCHÄFFER & SCHLAGER (1971), SCHÄFFER
(1976), KRYSTYN (1980), MANDL (1984 a,b; 2000)

– Bad Mitterndorf: SCHÖLLNBERGER (1971), KRYSTYN
(1980), STEIGER (1980).

Diese und die nachfolgende Gesteinseinheit Pedata-
schichten (79) stellen die zum Flachwassersediment des
Dachsteinkalkes zeitgleichen Ablagerungen des tieferen
Wassers dar.

Der Pötschenkalk ist ein hell gelblichgrauer, bräunlicher
bis selten dunkelgrauer, feinkörnig dichter, dm-gebankter
Kalk, mit welligen bis knolligen Schichtflächen und dünnen
grünlich-grauen Mergel-Zwischenlagen. Dunkler Hornstein
ist in Form von Knollen oder Lagen in den Kalkbänken häu-
fig zu finden. Im Hangendabschnitt kündigen dicke Mergel-
lagen den Übergang zu der auflagernden Zlambach-For-

mation an. Lateral zeigt der Pötschenkalk Übergänge in die
bunten Hallstätter Kalke (MANDL [2000: Fig. 6]; chronostra-
tigraphisch aktualisiert in KRYSTYN [2008: Fig. 3]). Makro-
fossilien sind meist schlecht erhalten, eine reiche Mikrofau-
na beschreibt MOSTLER (1978).

Die Altersangabe beruht neben wenigen Ammonitenfun-
den hauptsächlich auf Conodonten. Der Hauptanteil hat
norisches Alter, basale Teile erreichen aber auch das ober-
ste Karnium. Die Obergrenze kommt in Zukunft nach der
Neudefinition der Rhätbasis innerhalb des Rhät zu liegen
(KRYSTYN, 2008a,b).



Die Pedataschichten nehmen eine vermittelnde Stel-
lung zwischen Dachsteinkalk und Pötschenkalk ein. Sie
zeigen durch ihren Gehalt an mehr oder minder feinkörni-
gem Riffschutt die Nähe einer Karbonatplattform an.

Lithologisch beinhalten sie zwei verschiedene Gesteins-
typen: Im engeren Sinne versteht man heute darunter dun-
kle, dünnbankige und plattige, oft kieselige Kalke mit dün-
nen, mergeligen und bituminösen Lagen einerseits und

hellen, cm-dünnen, oft gradierten Kalkturbiditen anderer-
seits. Der zweite Typus umfasst hell gelblich graue bis
bräunliche, ebenflächig dm-gebankte Kalke mit areniti-
schen Kalkturbiditen vom Top und von den Flanken der
Dachsteinkalkplattform (REIJMER, 1991; MANDL & KRYSTYN,
2008). Dieser zweite Typus wird seit TOLLMANN & KRISTAN-
TOLLMANN (1970: 99) als Gosauseekalk bezeichnet.
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Pedataschichten (Gosauseekalk)
Norium
Feinschuttkalkstein, bankig79

Dachsteindolomit
Oberes Karnium–Norium
Dolomit, massig–dickbankig, hell78

Dachsteinriffkalk
Norium–Rhätium
Kalkstein, massig, hell77

Gebankter Dachsteinkalk
Norium–Rhätium
Kalkstein, dickbankig, hell76

Am Kalkalpensüdrand ist im Liegendabschnitt der gro-
ßen Dachsteinkalkplateaus Dachsteindolomit im Kartenbild
verzeichnet. Auf keinen Fall handelt es sich dabei um inter-
tidalen Hauptdolomit, wie auf älteren Karten oft dargestellt,
sondern möglicherweise um dolomitisierten, subtidalen

Waxeneckkalk. Lokal verbergen sich dahinter auch dolo-
mitisierte Beckensedimente (z. B. Hochkönig – siehe
SCHAUER, 1984). Eine moderne Bearbeitung zu dieser Pro-
blematik fehlt bisher.

Die Riffentwicklung des Dachsteinkalkes beinhaltet mas-
sige, hellgraue Kalke, die auf angewitterten Oberflächen
meist sehr schön den Aufbau aus gerüstbildenden Orga-
nismen (Korallen, Kalkschwämme und diverse Krusten bil-
dende Organismen) erkennen lassen. Gelegentlich sind
die Organismen noch in Lebensstellung im Gestein erhal-
ten, meist wurden sie jedoch schon durch die Wasserbe-
wegung zerbrochen und umgelagert und bilden eine Riff-
schuttbrekzie. Zu Zeiten geringerer Schutt-Produktivität
bildete gelegentlich feiner Kalkschlamm mit pelagischer
Fauna (Ammoniten, Conodonten) dünne Einschaltungen,
die eine genauere Altersdatierung mit Fossilien erlauben

(SCHAUER, 1984; RONIEWICZ et al., 2007; MANDL & KRYS-
TYN, 2008).

Nach der Pionierarbeit VON Zankl (1969) am Riff des Ho-
hen Göll folgten weitere karbonatsedimentologische und
paläontologische Riffstudien am Gosaukamm (WURM,
1982), am Grimming (BÖHM, 1986) und am Hochkönig
(SATTERLEY, 1994). Am Gosaukamm ist noch – wenngleich
tektonisch zerhackt – das einstige Vorwachsen des Riff-
schuttes über die angrenzenden Hang/Beckensedimente
(Pedataschichten) erhalten geblieben (MANDL, 1984b;
MANDL & KRYSTYN, 2008).

Eine grundlegende Beschreibung und sedimentologi-
sche Deutung des gebankten Dachsteinkalkes erarbeitete
FISCHER (1964). Charakteristikum der meisten Dachstein-
kalk-Areale, so auch der namensgebenden Gebirgsgruppe
selbst, ist die morphologieprägende deutliche Bankung im
Meterbereich. Die diesem Erscheinungsbild zugrunde lie-
gende Sedimentationsdynamik wurde von Fischer (1964)
als zyklische Wiederholung typischer Lithofaziesabfolgen
(Einheit A, B, C) unter der Bezeichnung „Loferer Zyklo-
them“ beschrieben:
– Einheit A wird von geringmächtigen, roten oder grünen,

kalkig/tonigen Residualsedimenten mit eingestreuten
Kalkbreccien gebildet. Dieser Horizont ist meist nur
wenige cm mächtig und greift oft in Form von Lösungs-
hohlräumen in die unterlagernde Bank hinein. Er re-
präsentiert das oftmalige Trockenfallen des seichtmari-
nen lagunären Ablagerungsraumes. Aufgrund der leich-
teren Verwitterbarkeit gegenüber reinen Kalken ist das
Member A hauptverantwortlich für die Ausbildung der so
charakteristischen Bankung.

– Einheit B als karbonatisches Gezeitensediment wird von
häufig dolomitisierten, mm-geschichteten Algenlami-

niten aufgebaut, die Bankdicken bis einige Dezimeter er-
reichen können.

– Einheit C entspricht den meterdicken, reinen hellgrauen
Kalkbänken der tieferen Lagune unterhalb des Gezeit-
enbereiches und führt gelegentlich gehäuft Megalodon-
ten-Schalen („Dachsteinmuschel”) und Schnecken.
Mit der umstrittenen Ursache der Zyklizität beschäftigen

sich SATTERLEY (1996) und ENOS & SAMANKASSOU (1998).
Regionale Beispiele für die lithologische Ausbildung und
den Fossilinhalt geben für das Dachsteingebiet HAAS et al.
(2007), für das Tote Gebirge PILLER (1976) und für die
Loferer und Leoganger Steinberge und das Steinerne Meer
SCHWARZACHER (2005); Letzterer nimmt auch zur Diskus-
sion der Zyklizität Stellung.

Feinstratigraphisch verwertbare Fossilien fehlen in der
Lagune. Da die Dachsteinkalk-Sedimentation mit ersten
Riffen im untersten Norium beginnt (RONIEWICZ et al.,
2007) sollte der lagunäre Dachsteinkalk etwa zur gleichen
Zeit einsetzten. Ein rhätischer Anteil ist auf den Karstplate-
aus wahrscheinlich, da dort anstelle der Kössen-Formation
die lagunäre Kalkbildung weiter lief und dann von Jura-Rot-
kalken überdeckt wurde.



Die Zlambachschichten dokumentieren den Beginn der
terrigen beeinflussten Sedimentation am landfernen Schelf
in der obersten Trias. Sie können sowohl die Beckensedi-
mente (Hallstätter Kalke, Pötschenkalk) als auch die Rand-
bereiche der Karbonatplattformen (Dachsteinkalk) überla-
gern.

Die lithologische Bandbreite umfasst graubraune bis
dunkelgraue, weiche Tone, Mergel, dünnbankige fleckige
Mergelkalke und, mengenmäßig untergeordnet, dunkle
Biogenschuttkalke mit Korallen und anderem Riffdetritus,
welche von der Dachsteinkalk-Plattform als Turbidite und
Schuttströme in das Mergelbecken gelangten.

Eine detaillierte Darstellung der Fauna, Fazies und Abla-
gerungsbedingungen gibt MATZNER (1984) neben der

Typlokalität auch für zahlreiche andere Vorkommen. Über
Makro- und Mikrofossilien der Zlambachschichten infor-
mieren auch TOLLMANN & KRISTAN-TOLLMANN (1970), spe-
ziell über die Korallenfauna RONIEWICZ (1989). Mit den
Zlambachschichten am Untersberg-Ostfuß (Grünbachgra-
ben) befassten sich PLÖCHINGER & OBERHAUSER (1956).

Die Untergrenze der Zlambachschichten wurde bisher
ins Obere Norium gestellt, sie kommt in Zukunft nach der
Neudefinition der Rhätbasis innerhalb des Rhät zu liegen
(KRYSTYN, 2008a,b). Die exakte Grenzziehung zu den
überlagernden Allgäuschichten ist problematisch, da keine
auffällige lithologische Änderung des Gesteins erkennbar
ist (RAKUS, 1999).
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Zlambach-Formation
Oberes Norium–Rhätium
Mergelstein, Kalkstein, dunkel75

Kössen-Formation, Schattwald-Formation
Oberes Norium–Rhätium
Mergelstein, Kalkstein, dünnbankig, dunkelgrau, Tonmergel, rot74

Oberrhät-Riffkalk
Rhätium
Riffkalkstein, massig, hell73

Jura-Schwellenfazies (Hierlatzkalk, Adneter Kalk u. a.)
Kalkstein, meist rot, z. T. spätig

72

Die Kössen-Formation markiert wie die Zlambach-For-
mation den beginnenden terrigenen Sedimenteintrag wäh-
rend der obersten Trias. GOLEBIOWSKI (1990) unterteilt die
Tonstein/Mergel/Kalk-Wechselfolge lithostratigraphisch in
einen Liegendabschnitt (Hochalm-Member) und einen
Hangendabschnitt, der regional unterschiedliche Entwick-
lungen zeigt (Eiberg- und Restental-Member).

Das Hochalm-Member entwickelt sich aus dem Platten-
kalk (KERN & HÜSSNER, 1999) und repräsentiert seichtma-
rine Ablagerungen mit einem zyklischen Wechsel von Ton-
steinen und Mergeln mit Muschelschill-Lagen einerseits
und Seichtwasserkalken vom Typ Plattenkalk/Dachstein-
kalk andererseits. Im jüngsten Abschnitt erfolgte eine deut-
liche transgressive Ausweitung dieses Ablagerungsrau-
mes weit nach Süden. Das Hochalm-Member fungiert dort
innerhalb des Dachsteinkalkes als markanter lithologischer
Leithorizont. Den Abschluss bildet der sogenannte „Haupt-
lithodendronkalk“, der aus feinkörnigem Kalkschlamm mit
ausgedehnten Korallenrasen hervorging.

In weiterer Folge bildeten sich zwei, in Ost–West-Rich-
tung langgestreckte Intraplattformbecken heraus, die

durch eine Seichtwasser-Plattform (Oberrhätkalk) getrennt
waren. Das nördliche Becken mit fossilarmer, monoton
mergeliger Sedimentation wird als Restental-Member be-
zeichnet und beschränkt sich heute auf die nördlichen
Decken des Bajuvarikums. Das Eiberg-Member (= südli-
ches Becken) ist insbesondere im Unken-Loferer Raum
und im Osterhorngebiet verbreitet und besteht aus fossil-
reichen bioklastischen Kalken, Mergeln und Tonschiefern.
Gegenüber dem Hochalm-Member dominiert hier eine
diverse Brachiopodenfauna über die Muscheln. Aufgrund
der größeren Wassertiefe treten hier auch Ammoniten und
Conodonten auf und ermöglichen die zeitliche Einstufung.

Als Schattwald-Formation wird ein wenige Meter mäch-
tiges Gesteinspaket von weinroten, dünnblättrigen, wei-
chen Tonmergeln bezeichnet. Ihr Auftreten ist weitgehend
auf das Bajuvarische Deckensystem beschränkt. Aufgrund
der Fossilarmut und der Position zwischen Kössen-Forma-
tion und unterjurassischen Gesteinen ist die Altersstellung
nicht eindeutig geklärt (vgl. TOLLMANN, 1976a). Jüngst
erhärteten sich die Indizien für eine Stellung im obersten
Rhätium (HILLEBRANDT & URLICHS, 2008).

Dabei handelt es sich um helle, dickbankige bis massige
Flachwasserkalke vom Typus des Dachsteinkalkes, mit
Riffen, Riffschuttkalken und lagunären Kalken mit Megalo-
donten und Oolithen (FABRICIUS, 1966; TOLLMANN, 1976 A).
Sie überlagern das Hochalm-Member der Kössen-Forma-
tion und bilden eine trennende Karbonatplattform zwischen
deren jüngeren Teilbecken (Eiberg- und Restental-Mem-
ber). Weitere Details finden sich bei GOLEBIOWSKI (1990).

Landschaftlich und lithologisch berühmte Beispiele dazu
sind die Steinplatte bei Lofer (STANTON & FLÜGEL, 1995)
und der Tropfbruch in den Adneter Steinbrüchen. Gesteine
aus Letzterem werden als Dekorgestein genutzt (BERN-
ECKER et al., 1999; KIESLINGER, 1964; KRETSCHMER, 1990;
FEITZINGER & LOBITZER, 2008; DORNER et al., 2009).

Aufgrund der meist nur geringen Mächtigkeit der ver-
schiedenen Jura-Rotkalke mussten diese aus Maßstabs-
gründen im Kartenbild teils zusammengefasst, teils über-
haupt den über- oder unterlagernden Gesteinen angeglie-
dert werden. Die dargestellten Flächen sind daher nur eine
Auswahl der größeren Vorkommen.

Je nach lithologischer Ausbildung, Fossilinhalt und Alter
wird eine ganze Reihe verschiedener Formationen unter-
schieden, siehe z. B. TOLLMANN (1976a), BÖHM (1992), Ebli
(1997). Der geringmächtige Hierlatzkalk ist besonders
durch seinen Reichtum an runden oder fünfeckigen Crinoi-
den-Bruchstücken charakterisiert, deren weiße Farbe aus
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Abb. 21.
Stratigraphie und seitliche Faziesübergänge der jurassischen, kretazischen und paläogenen Gesteine der Nördlichen Kalkalpen und der
Gesteine der Inneralpinen Molasse.



der roten Kalkmatrix hervorsticht. Er liegt dem Dachstein-
kalk direkt auf und dringt an Spalten häufig viele Meter tief
in ihn ein. Rote, oft ammonitenreiche, unterschiedlich dick
gebankte Kalke mit welligen oder knolligen Schichtflächen
werden je nach Alter als Adneter Kalk (Unterjura), Klaus-
kalk (Mitteljura) oder Agathakalk (Oberjura) bezeichnet.

Besondere Bedeutung kommt in Salzburg den verschie-
denen Varietäten des Adneter Kalkes zu (BÖHM, 2003;
BÖHM et al., 1999). An der Typlokalität wird dieses Gestein
in einer Reihe von Steinbrüchen seit Jahrhunderten als
Dekorgestein („Adneter Marmor“) gewonnen, das nicht nur

in Salzburg, sondern in ganz Europa in zahllosen Profan-
und Sakralbauten Verwendung fand (KIESLINGER, 1964;
KRETSCHMER, 1990; FEITZINGER & LOBITZER, 2008; DORNER
et al., 2009).

Die Jura-Gesteine dokumentieren das Absinken des
Meeresbodens in immer größere Tiefen. Die Rotkalke bil-
deten sich auf submarinen Hochzonen („Schwellen“), wo
Strömungen nur geringmächtige Sedimentanhäufungen
erlaubten. Die Hauptmasse des verfügbaren Kalkschlam-
mes sammelte sich in den tieferen Becken zu grauen Kal-
ken.
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Jura-Beckenfazies (71–64)

In den Chiemgauer Alpen, in der nördlichen Osterhorn-
gruppe und im Schafberggebiet ist der ältere Jura durch
kieselige Kalke vertreten. In den gebankten, oft knolligen
grauen Kalken der Scheibelberg-Formation stammt die Kie-
selsäure neben Schwammnadeln vor allem aus Radiolarien
und ist meist bereits zu Hornsteinknollen konzentriert. Über
Lithologie, Mikrofazies und Fauna an der Typlokalität in der
Unkener Mulde berichten KRAINER & MOSTLER (1997) und

Scheibelberg-Formation (inkl. Kirchsteinkalk, Liasspongienkalk)
Unterjura
Hornsteinkalk, dickbankig, grau71

Allgäu-Formation
Unterjura–Mitteljura
Mergelstein, Kalkstein, grau70

Chiemgau-Formation
Mitteljura
Hornsteinkalk, Kieselkalk, grau69

Strubberg-Formation
Oberes Callovium–Oxfordium
Kieselgestein, Mergelstein, Kalkbrekzie mit Großschollen68

EBLI (1997). Dieses geringmächtige Vorkommen ist aus
Maßstabsgründen im Kartenbild nicht dargestellt.

Mit gleicher Signatur dargestellt wurden auch dunkle,
selten rötliche, dünnbankige bis plattige, sehr harte Kiesel-
kalke, deren Kieselsäure (aus Schwammnadeln) meist dif-
fus im Gestein verteilt ist (= Kirchsteinkalk und Äquivalen-
te). Weitere Details finden sich bei TOLLMANN (1976a:
300f.).

Die mergelreiche Variante der jurassischen Beckensedi-
mente wird als Allgäu-Formation, in älterer Literatur oft-
mals auch als (Lias-)Fleckenmergel bezeichnet. Die cha-
rakteristischen dunklen Flecken zeichnen eine intensive
biogene Durchwühlung des Ausgangssedimentes nach.

Der lithologische Habitus wird durch das jeweilige Verhält-
nis Fleckenkalk zu Mergel bestimmt. Dazu kommen gele-
gentliche Einschaltungen von Crinoidenspatkalken, Kiesel-
kalken und ein Bitumenmergel-Niveau im Toarcium (TOLL-
MANN, 1976a: 292 ff.; EBLI, 1997).

Der Mittlere Jura der Chiemgauer Alpen ist häufig in
einer kieseligen Fazies ausgebildet, für die TOLLMANN
(1976a: 326 ff.) den Begriff Chiemgauer Schichten vorge-
schlagen hat. Es handelt sich dabei um überwiegend dun-
kle und eher dünnschichtige Kieselkalke und Kieselmergel.
Aus Maßstabsgründen wurde auch der hangend folgende,
geringmächtige Ruhpoldinger Radiolarit damit vereint.

Außerhalb der Typregion wurde in der vorliegenden
Karte der Begriff nicht verwendet, da in den betreffenden
Fällen die stratigraphische Einstufung nicht oder nur
schlecht belegt scheint. Derartige Gesteine wurden als
Jura Beckenfazies i. Allg. bezeichnet – siehe dort.

Dabei handelt es sich um ein kieseliges Beckensediment
mit Einschaltung von Resedimenten in Form von Turbidi-
ten, Brekzienkörpern und Großschollen.

Das autochthone Sediment wird von dunkelgrauen, gut
geschichteten, oft laminierten Kalken, Kieselkalken und
Radiolariten sowie von dünnschichtigen, Radiolarien füh-
renden Mergeln und Mergelkalken gebildet. Auf Radiola-
rienfaunen beruht auch die Angabe des Altersumfanges.

Die klastischen Einschüttungen umfassen intraformatio-
nelle Brekzienlagen, grobarenitische gradierte Sandsteine
und polymikte Brekzienkörper. Letztere beinhalten Kompo-
nenten triassischer Gesteine aus bunten Hallstätter Kal-

ken, grauem Pötschenkalk und aus dem Dachsteinkalk-
Vorriffbereich.

Damit verknüpft sind Großschollen von triassischen
Gesteinen ebensolcher Herkunft sowie aus Dachsteinkalk
und Werfener Schichten (GAWLICK et al., 1999, 2002; GAW-
LICK & DIERSCHE, 2000; GAWLICK & FRISCH, 2003; GAWLICK
& SUZUKI, 1999).

Das Gestein spiegelt die großtektonische Umgestaltung
des kalkalpinen Ablagerungsraumes während des ober-
sten Mittel-Jura und Oberjura wider. Während dieser Zeit
kam es zu einer Anhebung südlicher Abschnitte des kalkal-
pinen Ablagerungsraumes und zu einem Abgleiten der dor-



tigen Gesteinsfolge in Form von Turbiditen, Brekzien und
Großschollen in die nördlich angrenzenden Jura-Becken
(TOLLMANN, 1981, 1987; MANDL, 2000; GAWLICK & FRISCH,

2003; FRISCH & GAWLICK, 2003; GAWLICK et al., 1999,
2002).
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Ruhpolding-Formation (Radiolarit)
Oberstes Callovium–Oxfordium
Radiolarit – Kieselgestein, grau, rot und grün67

Tauglboden-Formation
Kimmeridgium
Kieselgestein, Mergelstein, Kalkturbidit und Brekzie66

Jura – Klastische Fazies i. Allg. (z. B. Schwarzenbergklamm-Brekzie; Unkener Mulde)
Kalkbrekzie, Großschollen, z. T. kieselige Matrix

65

Jura – Beckenfazies i. Allg.
Hettangium–Kimmeridgium
Kalkstein, Mergelstein, Kieselgestein64

Plassenkalk, Tressensteinkalk
Oberes Kimmeridgium–Berriasium
Riffkalkstein, Feinschuttkalkstein, hell63

Die Ruhpolding-Formation besteht aus gut gebankten
dunkelgrauen, graugrünen oder roten Radiolariten und
Kieselkalken, zum Teil mit geringmächtigen tonigen
Zwischenlagen. Die Schichtflächen sind oft wellig-knollig
ausgebildet (DIERSCHE, 1980; GAWLICK & DIERSCHE, 2000;
GAWLICK et al., 2002).

Aufgrund der geringen Sedimentationsrate dieses Tief-
seesediments beträgt die Mächtigkeit des Schichtpaketes
bereichsweise nur wenige 10er-Meter oder weniger. In die-
sen Fällen musste es im Kartenbild aus Maßstabsgründen
mit den unterlagernden Jura-Beckensedimenten bzw. über-
lagernden Oberjura-Kalken zusammengefasst werden.

Ähnlich der Strubberg-Formation handelt es sich auch
dabei um ein kieseliges Beckensediment mit Einschaltung
von Resedimenten in Form von Turbiditen und Brekzien-
körpern (SCHLAGER & SCHLAGER, 1973). Wesentlicher
Unterschied ist das geringere Alter sowie die Herkunft der
klastischen Komponenten aus der lagunären Dachstein-

kalkfazies und der ihr auflagernden Schichtenreihe Kös-
sen-, Adnet-, Klaus-, Allgäu- und Ruhpolding-Formation.
Die Alterseinstufungen beruhen – wie bei den anderen
Jurassischen Kieselgesteinen auch – auf Mikrofossilien
(Radiolarien). Siehe dazu GAWLICK et al. (1999, 2002),
GAWLICK & DIERSCHE (2000), GAWLICK & FRISCH (2003).

Diese allgemeine Charakterisierung musste vor allem in
jenen Gebieten angewandt werden, wo entweder zur strati-
graphischen Identifizierung der Komponenten oder zur
genaueren zeitlichen Einstufung der Brekzienmatrix zum
Zeitpunkt der Kartenerstellung keine Informationen vorla-
gen und daher eine Zuordnung zu definierten Formationen

nicht möglich war. Der rasche Fortschritt entsprechender
Untersuchungen erbrachte aber gerade in den letzten Jah-
ren zahlreiche Zusatzinformationen. Hier kann nur beispiel-
haft auf einige Arbeiten (und die dort angeführte Literatur)
hingewiesen werden: GAWLICK (2004, 2007), GAWLICK et
al. (2007), MISSONI et al. (2001), ORTNER et al. (2008).

Aufgrund der Heterogenität des verfügbaren Kartenma-
terials und dessen Kenntnisstandes einerseits und der
maßstabbedingten Notwendigkeit zur Generalisierung an-
dererseits, musste in manchen Gebieten auf eine Unter-
gliederung in definierte Formationen verzichtet werden.
Entsprechend variabel kann der lithologische Inhalt der
solcherart dargestellten Flächen sein. Hier muss auf die

jeweiligen großmaßstäblichen Detailkarten verwiesen wer-
den – Kartenverteiler siehe Beilagen.

Im Umfeld von Hallstätter Gesteinen dürfte die nicht
näher differenzierte Jura-Beckenfazies teils der Strubberg-
oder Tauglboden-Formation, teils der Ruhpolding-Forma-
tion angehören (GAWLICK et al., 2003, 2007; WEGERER et
al., 1999).

Der Plassenkalk ist ein rein weißer, gelegentlich auch
blass gelblicher oder bräunlicher, massiger Kalkstein.
Obwohl in der Literatur häufig als Riffkalk bezeichnet, bil-
den die eigentlichen Riff-Partien nur kleine Fleckenriffe
innerhalb einer Flachwasserplattform (FENNINGER & HOL-
ZER, 1972). Die jüngste Bearbeitung der Typlokalität am
Plassen bei Hallstatt bestätigt und erweitert dieses Modell
und gibt einen Einblick in die zeitliche und fazielle Entwick-
lung der oberjurassischen Flachwasserkalke (SCHLAGINT-
WEIT et al., 2003; GAWLICK & SCHLAGINTWEIT, 2006).

Der Tressensteinkalk ist ein massiger bis dickbankiger,
hell grauer bis bräunlicher, feinbrekziöser Kalk, dessen

Komponenten aus den Flachwasserbereichen des Plas-
senkalks herzuleiten sind. Er wird daher als Schuttkalk an
den Flanken der Plassen-Karbonatplattformen aufgefasst,
der in größerer Meerestiefe in die Turbidite des Barmstein-
kalkes übergeht (FENNINGER & HOLZER, 1972; SCHLAGINT-
WEIT & EBLI, 1999). Neue Untersuchungen durch GAWLICK
& SCHLAGINTWEIT (2008, 2009 in Druck) lehnen allerdings
eine Entstehung als Plattform-Hangsediment ab, da an der
Typlokalität zwischen den Detritusschüttungen Beckense-
dimente (Oberalm-Formation) gefunden wurden, der Tres-
sensteinkalk also mit Barmsteinkalk ident sei.



Diese grauen bis hellbräunlichen, ebenflächig 5–30 cm
gebankten Kalke stellen das Sediment des tieferen Meeres
zwischen den Plassenkalk-Plattformen dar. Gelegentlich
reichen feinklastische, turbiditische Schuttlagen von den
Plattformrändern (Tressensteinkalk) bis in das Becken.
Diese Schüttungen können insbesondere um Hallein und
im südlichen Osterhorngebiet Mächtigkeiten bis in den
Meterbereich aufweisen und sind dann in großmaßstäb-
lichen Karten als Barmsteinkalk eigens ausgeschieden
(PLÖCHINGER, 1982, 1990).

Im Grenzbereich zu unterlagernden Gesteinen sind gele-
gentlich Konglomerate ausgebildet, die dort den transgres-
siven Kontakt der Oberalm-Formation zu einem deutlich
älteren Untergrund unterstreichen – z. B. nördlich des Ho-
hen Göll.

Kalkschaliges pflanzliches Nannoplankton erreicht im
oberen Jura erstmals gesteinsbildende Quantität. Dunkler
Hornstein in Knollen oder Lagen tritt horizontweise gehäuft
auf. Nähere Details finden sich bei FENNINGER & HOLZER
(1972), STEIGER (1981) und DORNER et al. (2009).
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Oberalm-Formation
Oberes Kimmeridgium–Berriasium
Kalkstein, grau, bankig, mit dunklen Hornsteinen62

Ammergau-Formation (= Aptychenkalk)
Kimmeridgium–Valanginium
Mergelkalkstein, hell, dünnbankig61

Schrambach-Formation
Valanginium–Aptium
Mergelkalkstein, hellgrau, gefleckt, Mergelstein60

Roßfeld-Formation
Hauterivium–Barremium
Kalkmergelstein, sandig, dunkel, Sandstein, im oberen Teil Konglomerat und Feinbrekzie59

Fernab der oberjurassischen Seichtwasserplattformen
und in deutlich größerer Wassertiefe als die Oberalm-For-
mation wurden die dünnschichtigen, sehr feinkörnigen
Mergelkalke der Ammergau-Formation gebildet. Die Bil-
dung erfolgte in Wassertiefen unterhalb der Aragonit-Lö-
sungstiefe, weshalb aragonitische Ammonitenschalen
kaum erhalten sind. Ihre kalzitischen Kieferelemente (Apty-
chen) treten hingegen häufig auf und gaben Anlass für die

frühere Bezeichnung „Aptychenkalk“. Farblich dominieren
hell gelblichgraue und grünliche Varianten. An der Basis
können auch buntere Farben auftreten. An der Kalkbildung
ist zunehmend pflanzliches Nannoplankton beteiligt. Der
Kieselsäuregehalt kann in Hornsteinknollen oder Schlieren
konzentriert sein. Weitere Details finden sich bei TOLLMANN
(1976 a: 351 ff.).

Die Schrambach-Formation entwickelt sich durch deutli-
che Zunahme des Mergelgehaltes aus der Ammergau-For-
mation bzw. aus der Oberalm-Formation, weshalb sie in
älteren Darstellungen oft als „Neokom-Aptychenschichten“
bezeichnet wurde.

Die lithologische Bandbreite umfasst gut geschichtete,
plattige, helle, oft grau gefleckte, Hornstein führende Mer-
gelkalke bis Kalkmergel, weiche Mergellagen sind selten
(RASSER et al., 2003).

In den bajuvarischen Decken können sie im Hangendab-
schnitt bereits erste Sandsteinlagen beinhalten. Im Oster-

horn-Gebiet kennzeichnen hingegen rote und grüne Vari-
anten („Anzenbachschichten“) den Übergangsbereich zu
der Rossfeld-Formation (PLÖCHINGER, 1990).

Die Schrambach-Formation weist nicht überall den glei-
chen Altersumfang auf. Wo sie von der Rossfeld-Formation
überlagert wird, endet sie bereits im Valanginium. Andern-
orts kann sie bis in das oberste Aptium emporreichen, wo
sie von den Tonmergelserien der Tannheim-Formation
abgelöst wird.

In der Typregion des Roßfeldes südlich Hallein folgen
über der Schrambach-Formation zuerst graue Mergel mit
Sandsteinlagen, dann eine turbiditische Abfolge gebank-
ter, dunkelgrauer, harter Sandsteine, mächtige Kieselkalke
und schließlich eine grobklastische Sandstein/Brekzienab-
folge mit Einschaltungen von dünnbankigen turbiditischen
Sandsteinen. Darüber liegen dann Großschollen von Ge-
steinen aus dem Hallstätter Faziesraum (FAUPL & TOLL-
MANN, 1979; DECKER et al., 1987; PLÖCHINGER, 1990). Die-
se klastische Entwicklung spiegelt den Beginn der kretazi-
schen Deckenbildung innerhalb der Kalkalpen und deren
Ablösung vom kristallinen Grundgebirge wider (DECKER et
al., 1987; FAUPL & WAGREICH, 1992). Die Sandsteinschüt-

tungen erfolgten im Wesentlichen aus dem Süden der
Kalkalpen, aus einem Liefergebiet mit metamorphen und
ultrabasischen Gesteinen, wie anhand der Schwermineral-
spektren mit Hornblende, Chromspinell, Granat und Zirkon
gezeigt werden kann (FAUPL & POBER, 1991; FAUPL &
WAGREICH, 1992).

Im Zuge der tektonischen Bewegungen kam es auch zu
einer erneuten Mobilisierung von Großgleitschollen des
Hallstätter- und des Dachstein-Faziesraumes, die heute
auf den Roßfeldschichten auflagern, wie die Berchtesga-
dener Decke und begleitende Schollen oder auch die
Dachstein-Decke (MANDL, 2000: Fig. 8).



Parallel zu der von Süd gegen Nord wandernden De-
ckenstapelung verlagerten sich im Laufe der Unterkreide
auch die Sedimentbecken nordwärts, in den Bereich des
späteren Bajuvarischen Deckensystems. Die Sedimente
beinhalten entsprechend ihrem Schwermineralspektrum
Detritus aus einem Liefergebiet mit metamorphen und
ophiolithischen Gesteinen im Norden der Kalkalpen („Ru-
munischer Rücken“ = Akkretionskeil an der Stirn der Ostal-
pinen Platte über der penninischen Subduktionsfront).
Weitere Details finden sich bei FAUPL & WAGREICH (1992)
und WAGREICH (2001).

Die Tannheim-Formation wird von dunkelgrauen, gele-
gentlich auch grünlichen und roten Tonmergeln und Kalk-
mergeln aufgebaut (ZACHER,1966). Stark biogen durch-
wühlte Fleckenmergel können solchen der Allgäu-Forma-
tion recht ähnlich sehen. Schwarze Kalkschiefer mit hohem
Gehalt an organischem Kohlenstoff können während des
tieferen Albium auftreten und korrelieren mit einer weltwei-
ten Phase der Sauerstoffarmut am Boden der kreidezeit-
lichen Meere (WAGREICH & SACHSENHOFER, 1999).

Mit der Losenstein-Formation setzte erneut grobklasti-
sche Sedimentation ein. Sie entwickelt sich durch zuneh-

menden Sandgehalt aus der Tannheim-Formation und
besteht aus grauen, siltigen bis sandigen Tonmergeln, tur-
biditischen Sandsteinen und Tiefwasserkonglomeraten mit
Flyschcharakter. Synsedimentäre Rutschstrukturen, grob-
klastische Rinnenfüllungen und Schuttströme belegen die
Ablagerung auf einem Tiefwasserhang (WAGREICH, 2001).
Mit der Losenstein-Formation endete die Sedimentation im
Bereich der künftigen Allgäu-Decke (Bajuvarikum).

Im Bereich der Kalkalpinen Randschuppen setzte sich
die grobklastische Sedimentation fort und bezog auch
neue, südlichere Ablagerungsräume (Lechtal-Decke; Baju-
varikum) mit ein. Die Branderfleck-Formation beinhaltet in
ihrem älteren Abschnitt Mergel, Kalksandsteine und Brek-
zien mit kalkalpinem Lokalschutt. Der jüngere Anteil weist,
ähnlich der Losenstein-Formation, erneut kristallinen (auch
ophiolithischen) Detritus aus dem Norden auf und zeigt
Sedimentstrukturen von Turbiditen (GAUPP, 1982). Die
zeitliche Reichweite überlappt etwas mit der weiter südlich
auf dem Deckenstapel einsetzenden Ablagerung der
Gosau-Gruppe (FAUPL & POBER, 1991: Abb. 1).
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Sedimentgesteine des Cenomanium i. Allg.
und Losenstein-, Tannheim-, Branderfleck-Formation
Albium–Turonium
Tonmergelstein, Sandstein, Konglomerat

58

Kreuzgraben-Formation und Äquivalente
Turonium–Santonium
Konglomerat, Brekzie, häufig rot57

Untersberger Marmor und Äquivalente
Conacium–Santonium
Brekzienkalkstein, fein- bis mittelkörnig56

Gosau-Gruppe (57–54)
Die Sedimentgesteine der Gosau-Gruppe repräsentieren einen eigenen Sedimentationszyklus. Dieser folgt

auf die großtektonische Umgestaltung des gesamten ostalpinen Ablagerungsraumes während der Unterkrei-
de und überdeckt transgressiv den dabei entstandenen Deckenbau nach einer längeren Erosionsphase. Ein
kreidezeitlicher Vorläufer der heutigen Alpen ragte erstmals als Berglandschaft aus dem Meer. Lokal erhalte-
ne, geringmächtige Karstbauxite sind in den Kalkalpen Zeugen intensiver tropischer bis subtropischer Ver-
witterung während einer derartigen Auftauchphase. Erneute Bruchtektonik führte dann zur Einsenkung
anfangs relativ kleiner Sedimentbecken, die aber im Laufe der Zeit Verbindung zueinander und beginnend ab
dem mittleren Turonium schließlich auch wieder Verbindung zum offenen Meer fanden.

Ab dem Campanium erfolgte dann eine relativ rasche Absenkung des gesamten Kalkalpenraumes in grö-
ßere Meerestiefen, wo bis in das frühe Eozän Tiefwassersedimente abgelagert wurden. Dieser Wechsel in
den Ablagerungsbedingungen gibt auch Anlass zur Unterteilung in zwei Gosau-Subgruppen.

Einen Überblick zur Sedimentabfolge und geodynamischen Entwicklung geben FAUPL, POBER & WAGREICH
(1984), WAGREICH & FAUPL (1994) und FAUPL & WAGREICH (1996).

Untere Gosau-Subgruppe

Entsprechend dem kleinräumig wechselnden Relief, dem unterschiedlichen Sedimentangebot und dem
zeitlich unterschiedlichen Vordringen mariner Ablagerungsbedingungen umfasst die Untere Gosau-Subgrup-
pe genetisch recht unterschiedliche Gesteine, beginnend in terrestrisch fluviatilem Bildungsmilieu bis hin zu
marinen Schelfsedimenten.

Dieses, oft auch als Basisbildung oder Basiskonglomerat
bezeichnete, grobklastische Gestein setzt sich aus meist
rot gefärbten Konglomeraten mit untergeordneten Sand-
stein- und Tonsteinlagen zusammen. Es handelt sich dabei
um murenartige Schuttströme, Schwemmfächer- und Wild-
bachablagerungen. Brekzien stellen ehemalige Schuttke-
gel und In-situ-Verwitterungsschutt dar. Selten und nur

kleinräumig auftretende Süßwassermollusken, Pflanzen-
fossilien und Kohlebildung (z. B. Neualm bei Russbach)
lassen auf die einstige Existenz von Sümpfen und kleinen
Tümpeln schließen.

Die Gerölle sind praktisch ausschließlich kalkalpiner
Herkunft, sogenannte „Exotika“ fehlen. Weitere Details fin-
den sich bei WAGREICH (1988, 1998).

Bei Fürstenbrunn am Nordhang des Untersberges befin-
det sich die namensgebende Typlokalität dieses Gesteins
(UHLIR, 2006), das schon seit der Römerzeit als Bau- und

Dekorstein Verwendung findet und in zahlreichen Sakral-
und Profanbauten der Stadt Salzburg zu sehen ist. Weitere
Vorkommen existieren im Lattengebirge (Riesch, 1993)



und knapp außerhalb der Landesgrenze östlich von Gosau
(PLÖCHINGER, 1982).

Genetisch ist das Gestein als feinkörnige Brandungs-
brekzie zu bezeichnen. Im kreidezeitlichen Küstenbereich
wurde der dort anstehende Dachsteinkalk, Plassenkalk
und untergeordnet auch roter Jurakalk erodiert und zusam-
men mit bauxitischen Böden vom Festland als Kies- und
Sandfraktion in ruhigerem Wasser wieder abgelagert. Ver-

schiedene Meeresorganismen (Hippuriten und andere Mu-
scheln, Schnecken, Korallen) steuerten ihre kalkigen
Schalen in untergeordneter Menge zum Sediment bei. Die
Komponenten sind durch Kalzit zu einem sehr dichten, ver-
witterungsbeständigen Gestein zementiert. Die Farbvarie-
täten reichen von hellbeige über rötlich zu seltener gelb-
lichen Farben. Über die Verwendung als Dekorgestein be-
richten KIESLINGER (1964) und UHLIR (2006).
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Mergel- und Sandstein-Folgen der Flachwassergosau (z. B. Grabenbach-Formation)
Oberes Turonium – Campanium
Mergelstein, Tonstein, Sandstein, örtlich Rudisten-Kalkstein55

Tiefwasserablagerungen der Zwieselalm-, Nierental- und Ressen-Formation; Paläo-
gen von Bad Reichenhall
Campanium–Priabonium
Mergelstein, bunt, turbiditischer Sandstein, Konglomerat, Brekzie, örtlich (Riff-)Kalkstein

54

Unter dieser Signatur wurde eine ganze Reihe von For-
mationen zusammengefasst, deren mariner Ablagerungs-
bereich von Flussdeltas und Stränden über küstennahes
Seichtwasser bis zum tieferen Schelf reichte (WAGREICH,
1988, 1998).

Sedimenteintrag vom Festland, Umverteilung durch
Meeresströmungen und wechselnde Wassertiefen verur-
sachten eine räumlich und zeitlich recht wechselhafte Ab-
folge von klastischen Sedimenten unterschiedlicher Korn-
größen und Sedimentstrukturen. Neben dem karbo-
natischen Detritus erscheinen zunehmend Quarz und
Glimmer als Komponenten der Sandsteine. Während des
jüngeren Santonium weist Chromspinell in den Schwermi-

neralspektren auf ein ophiolithisches Liefergebiet im Sü-
den hin.

Biogene Karbonate trugen nur in geringem Ausmaß zur
Sedimentbildung bei. Sie gehen im Wesentlichen auf klei-
ne, lokale Riffe zurück, die hauptsächlich von Bechermu-
scheln (Rudisten) und nur untergeordnet von Korallen auf-
gebaut wurden. Örtlich treten Massenvorkommen der dick-
schaligen Trochactaeon-Schnecken in Erscheinung (KOLL-
MANN, 1982). Generell weist der marine Anteil der Unteren
Gosau-Subgruppe sehr fossilreiche Abschnitte auf, die
auch wesentlich zu den Alterseinstufungen beitragen (PLÖ-
CHINGER, 1982; HÖFLING, 1985; SUMMESBERGER & KENNE-
DY, 1996; MOOSLEITNER, 2004).

Obere Gosau-Subgruppe

Mit der generellen Eintiefung des Ablagerungsraumes erfolgt auch ein Übergang zu relativ einförmigen Tief-
wasserablagerungen, die meist aus turbiditischen Abfolgen bestehen. Diese entstanden aus terrigenen Sedi-
mentanhäufungen am Schelfrand, die immer wieder instabil wurden und als Schlammlawinen und Trübeströ-
me in die Tiefe gelangten, wo sie zyklisch geschichtete Ablagerungen bildeten. Genetisch vergleichbare Sedi-
mentgesteine sind auch für die benachbarte Rhenodanubische Flyschzone kennzeichnend.

Durch die rasche Absenkung im frühen Campanium
gelangte der Meeresboden in Tiefen von 1.000 bis 1.500
Metern. Die fossilreichen Schelfmergel wurden durch Tief-
seemergel abgelöst, deren Kalkgehalt vor allem auf die
mikroskopisch kleinen Gehäuse von Foraminiferen und
von Nannoplankton zurückzuführen ist. Beide Fossilgrup-
pen sind wesentlich für die Altersbestimmung der Sedi-
mente.

Die Ressen-Formation ist durch dicke gradierte Sand-
steinbänke gekennzeichnet, die durch dünne tonige Lagen
getrennt werden. Ihre sehr spezielle petrographische Zu-
sammensetzung aus kaum gerundeten Körnern von
Quarz, Feldspat und Kalkmarmor, in gröberen Lagen auch
aus Gesteinsbruchstücken von Granitoiden, Graphit-Seri-
zit- bzw. Chloritoid-Schiefern und Serpentiniten bedingt
ihre besondere Eignung für Schleifsteine, die bis zum
Beginn des 20. Jahrhunderts in Gosau von wirtschaftlicher
Bedeutung waren (PLÖCHINGER, 1982; ©VÁBENICKÁ et al.,
2003; BAUER, 2007).

Die Nierental-Formation besteht überwiegend aus roten
und hellgrauen Tiefseemergeln mit vereinzelt zwischenge-
schalteten Sandsteinbänken (Krenmayr, 1999). Während
im Becken von Gosau die Nierental-Formation bereits in
der Oberkreide von der gröberklastischen Zwieselalm-For-
mation abgelöst wird, reicht sie nördlich des Untersberges
bis in das frühe Eozän. Sie enthält dort eine Reihe dünner
Bentonitlagen, die auf zersetzte vulkanische Aschelagen
zurückgeführt werden. Ihre Untersuchung legt nahe, dass

sie einem explosiven Vulkanismus im Nordatlantik ent-
stammen, der beim plattentektonischen Auseinanderbre-
chen der Europäischen Platte und Grönland aktiv war
(EGGER et al., 2005).

Die Zwieselalm-Formation ist erneut durch gröbere Se-
dimentation gekennzeichnet. Den gradierten Sandsteinen
und Mergellagen sind auch Brekzienbänke eingelagert. Die
Komponenten beinhalten neben kalkalpinem Material auch
einen höheren Anteil an Gesteinsfragmenten von meta-
morphen Gesteinen in Grünschiefer- und Amphibolit-Fa-
zies. Diese Metamorphose erfolgte frühalpidisch (= späte
Unterkreide).

Kalkiger organischer Detritus stammt von heute nicht
mehr erhaltenen Flachwasserarealen südlich der Kalkal-
pen und enthält Reste von Rotalgen, Bryozoen, Korallen
und Großforaminiferen (FAUPL et al., 1987; SCHLAGINTWEIT
et al., 2003).

Innerhalb der Tiefwassergosau sind auch an einigen
Stellen (z. B. Elendgraben/Gosau) Spuren jener globalen
Umweltkatastrophe zu finden, die das Ende der Kreidezeit
markiert. Anreicherung „kosmischer“ Elemente wie Iridium
und „geschockte“ Quarzkristalle in einer dünnen Lage in
Sedimentgesteinen dieser Zeit weisen auf den Einschlag
eines großen Asteroiden auf der Erdoberfläche hin (PREI-
SINGER et al., 1986). Dieses Ereignis wird allgemein als
Auslöser eines weltweiten Massensterbens bei vielen Le-
bensformen (Dinosaurier, Ammoniten, Rudisten u.v.a.m.)
angesehen.



In der Beckenlandschaft von Bad Reichenhall werden
große Teile der als Obere Gosau-Subgruppe dargestellten
Flächen von Sedimentgesteinen des Eozäns eingenom-
men. Dieses so genannte „Paläogen von Bad Reichenhall“
transgrediert nach größerer Schichtlücke im Raum Hall-
thurm im oberen Mitteleozän auf bunte Mergel der Nieren-
tal-Formation des mittleren Paleozäns. Es bildet daher
einen eigenständigen Sedimentationszyklus, der genau

genommen nicht mehr der Gosau-Gruppe im engeren Sinn
angehört. Die anfängliche Flachwasserfazies mit Konglo-
merat, Sandstein, Riff- und Riffschuttkalk (Korallen, Litho-
thamnien) wird von einer sandig-mergeligen Fazies des
tieferen Wassers überlagert. Letztere reicht nach Mikrofos-
silien in das untere Obereozän empor. Details und weitere
Literatur finden sich bei RISCH (1993).
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Oberaudorf-Formation, marin bis limnisch-fluviatil
Priabonium
Mergelstein, Sandstein, Konglomerat53

Rieserferner Pluton; Periadriatische Ganggesteine
Granodiorit, Tonalit, untergeordnet Granit und Diorit

52

Die Oberaudorf-Formation kann nicht mehr dem Sedi-
mentationszyklus der Gosau-Gruppe zugeordnet werden.
Sie wird eher als Vorläufer der im untersten Oligozän ein-
setzenden Transgression des Inntal-Tertiärs aufgefasst,
bei der das Molassemeer von Norden her in die entstehen-
den Alpen nochmals kurzfristig eindrang.

Die klastische Abfolge transgrediert im tieferen Obereo-
zän (Unteres Priabonium) mit einem marinen Basiskonglo-

merat auf kalkalpinen Untergrund und besteht in der
Hauptmasse aus einer Wechselfolge von Konglomeraten
und kalkig/mergelig gebundenen Sandsteinen. Fossilien
belegen einen mehrfachen Wechsel zwischen limnisch/flu-
viatilem (Landschnecken, Süßwasseralgen) und marinem
Ablagerungsmilieu (Echiniden, Nummuliten). Weitere De-
tails finden sich bei HAGN (1985).

4.5. Periadriatische Intrusivgesteine
4.1. M. LINNER

Entlang vom Periadriatischen Störungssystem als hervorragende tektonische Grenze zwischen Ostalpin
und Südalpin ist eine Reihe alpidischer Plutone und Gänge intrudiert. Die Bildung dieser vorwiegend kalkal-
kalischen Magmensuite steht in Zusammenhang mit dem Ende der penninischen Subduktion. Infolge der Kol-
lision zwischen Ostalpin und Subpenninikum riss die ozeanische Lithosphäre des Penninikums von der kon-
tinentalen Lithosphäre des Subpenninikums ab („slab breakoff“ [von BLANKENBURG & DAVIES, 1996]) und löste
signifikante Schmelzbildung im lithosphärischen Mantel und in der Unterkruste aus. Diese Mischung und wei-
tere Assimilation von Krustenmaterial im Zuge der Intrusion spiegelt sich in der großen Reichweite der Isoto-
pensignaturen der Intrusivgesteine (von BLANCKENBURG et al., 1998).

Südlich vom Tauernfenster haben die oligozänen Intrusionen die ostalpinen Deckensysteme durchschla-
gen. Dabei hat um 30 Ma der Rieserferner-Pluton unter Ausbildung eines Kontakthofes und interferierend mit
der duktilen, sinistralen Deformation im Defereggen-Antholz-Vals-Störungssystem (MANCKTELOW et al., 2001)
Platz genommen. Spröd deformiert wurden die alpidischen Intrusivgesteine schließlich von dextralen Störun-
gen, die zusammenlaufend im periadriatischen Störungssystem den Hauptteil der lateralen miozänen Extru-
sion der Ostalpen aufgenommen haben.

Der in W–E-Richtung gestreckte Rieserferner-Pluton ist
eine vorwiegend tonalitische bis granodioritische Intrusion
(BELLIENI et al., 1981). In der Rieserfernergruppe erscheint
der zentrale Pluton durch einen größeren Dachbereich
zweigeteilt und im Defereggental läuft er als Lamelle aus.
Die Kontakte zum umgebenden Petzeck-Rotenkogel-Kom-
plex sind wie im zentralen Dachbereich konkordant oder
wie im Defereggental und am nördlichen Kontakt im Taufe-
rer Ahrntal durch Mylonite und Störungen gekennzeichnet.

Die räumliche Verteilung der Lithologien lässt eine nor-
male Zonierung dieser komplexen Intrusion erkennen
(STEENKEN et al., 2002). Grobkörnige Tonalite bis Granite
sind im westlichen und nördlichen Randbereich aufge-
schlossen, führen Biotit, Amphibol und cm-großen magma-
tischen Granat. Den Hauptteil des Körpers nehmen körnige
bis feinkörnige, biotitdominierte Granodiorite bis Granite
mit typisch schlieriger Textur sowie leukokrate Granodiori-
te mit örtlichen Kalifeldspat-Einsprenglingen ein. Quarzdio-

rite mit höherem Modalgehalt an Biotit und Amphibol sowie
auch etwas Granat sind auf schmale Randbereiche im
Defereggental beschränkt. Während dioritische Schollen
im gesamten Pluton anzutreffen sind, finden sich Xenolithe
aus Paragestein nur am Nordrand des zentralen Körpers.
Hinzu kommen noch die spätmagmatische aplitische und
pegmatitische Durchaderung und vereinzelte Lamprophy-
re, die auch das Nebengestein durchschlagen.

Abgesehen von Tonalitgängen im Dachbereich sind süd-
lich vom Rieserferner-Pluton helle Tonalitporphyrite, die
nicht unmittelbar mit dem Pluton in Verbindung stehen,
verbreitet. Im Iseltal und in der östlichen Schobergruppe
finden sich weitere gangförmige Tonalitkörper. Gänge mit
größerer Mächtigkeit sind weniger porphyrisch und zeich-
nen sich durch Granatführung aus.

Ein oligozänes Alter der Intrusion belegen eine Rb-Sr-
Gesamtgesteinsisochrone (31±3 Ma [BORSI et al., 1978a],
neu berechnet von MÜLLER et al. [2000]) und U-Pb-Alter an



Allanit (32 Ma [ROMER & SIEGESMUND, 2003]). Die Glim-
meralter (29 bis 26 Ma [BORSI et al., 1978a]) zeigen die
unmittelbar anschließende Abkühlung des Plutons. Die
Granat führenden Tonalite im Iseltal weisen vergleichbare
Rb-Sr-Biotitalter (30 Ma [LINNER, unpublizierte Daten]) auf.

Anzumerken bleibt noch die Kontaktmetamorphose der
umgebenden Paragesteine zu Hornfelsen. Der maximal

1,5 km breite Kontakthof zeigt eine prograde Zonierung,
die von Chlorit und Biotit über Staurolith und Andalusit bis
zu Sillimanit direkt am Kontakt führt. Für die Sillimanitzone
ergeben sich Bedingungen von 600–620°C und
0,25–0,375 GPa (CESARE, 1994, 1999), die einer Intru-
sionstiefe von etwa 12 km entsprechen.

98

4.6. Alpidische Molasse
4.6. Ch. RUPP, G.W. MANDL, E. HEJL (Inneralpine Molasse)

Ch. RUPP (Vorlandmolasse)

Die alpidische Molasse ist der hierarchische Ordnungsbegriff, der die Inneralpine Molasse und die Vor-
landmolasse umfasst.

4.6.1. Inneralpine Molasse
Mit der Heraushebung der Alpen aus dem Tethysmeer begann im auslaufenden Eozän auch sofort der Pro-

zess der Abtragung der nun über den Meeresspiegel ragenden Gesteine. Diese neu entstandenen Sedimen-
te wurden nicht nur in das den Alpen vorgelagerte Molassebecken eingetragen, sie wurden auch innerhalb
des Alpenkörpers in neu entstandenen, intramontanen Becken akkumuliert.

Diese bald Teile der Alpen bedeckende Sedimenthülle fiel im Laufe des Neogens wieder großteils der Ero-
sion anheim, entlang von großen Störungssystemen (z. B.: Inntal-Scherzone, SEMP-Linie) blieben jedoch
Reste dieser Beckenfüllungen bis heute erhalten (TOLLMANN, 1986). Manche dieser inneralpinen Becken, wie
das Tamsweger Becken, waren ohne direkte Verbindung zum marinen Bereich der Paratethys und wurden
ausschließlich unter limnisch-fluviatilen Bedingungen aufgefüllt (HEINRICH, 1977). Andere inneralpine Becken,
wie jenes des Unterinntaltertiärs, waren zumindest zeitweise Teil des marinen Ablagerungsraumes der Para-
tethys, sodass eine direkte Korrelation der Sedimente dieser Becken mit denen der Vorlandmolasse möglich
ist (ORTNER & STINGL, 2001).

4.6.1.1. Tertiäre Schotterfluren auf den Nördlichen Kalkalpen

Östlich des Inntales sind neben ersten Vorkommen im
Kaisergebirge vor allem auf den verkarsteten Dachstein-
kalk-Hochflächen der Leoganger Steinberge, des Hochkö-
nigs, des Tennengebirges und des Dachsteinmassivs
Relikte einer terrestrisch-fluviatilen Sedimenthülle zu fin-
den, welche die mittleren und östlichen Kalkalpen während
des Oligozäns überdeckte. Die Zentralalpen ragten bereits
als Hügelland empor und waren der Erosion ausgesetzt.
Ein erstes Flussnetz entstand und transportierte den Ver-
witterungsschutt auf das Tiefland der künftigen Kalkalpen
und darüber hinweg nach Norden in das Molassemeer
(�Tafel 2A). Bei der überwiegenden Zahl der Vorkommen
handelt es sich um einzelne Gerölle, die lose oder einge-
bettet in rotbraune Böden dem Dachsteinkalk aufliegen
oder mehrfach umgelagert in das Karstrelief bis auf Höh-
lenniveau eingespült wurden. Nur wenige Vorkommen zei-
gen das ursprüngliche Sedimentgestein – Konglomerate
und Sandsteine – im transgressiven Verband zum unterla-
gernden Kalkstein. Ein derartiges Vorkommen am Dach-
stein („Aug’nstoandlgrueb“ auf der Alpenvereinskarte, Aus-
gabe 2000) wurde als Typlokalität der Augenstein-Forma-
tion beschrieben (Frisch et al., 2002).

Die Gerölle besitzen meist Durchmesser von wenigen
Zentimetern und stammen fast ausschließlich aus schwach
metamorphen Liefergebieten im Süden der Kalkalpen. Ver-
gleichbare Lithologien finden sich heute noch in paläozoi-

Augensteine, fluviatil
Oligozän
Kies, sandig, z. T. Steine51

schen Schichtfolgen der Grauwackenzone oder der Gurk-
taler Decke sowie in der siliziklastischen (lokal auch vulka-
nitischen) Basis der permomesozoischen Schichtfolge der
Kalkalpen und deren schwach metamorphen Äquivalente
in den Zentralalpen. Vorherrschend sind polykristalline
Quarzgerölle, die auf Mobilisate in phyllitischen Gesteinen
zurückgehen. Weitere Geröll-Lithologien sind graue und
bunte Quarzite, Lydite, dunkle Sandsteine und Konglome-
rate, Porphyroide, Grüngesteine und selten Karbonate. An
der Typlokalität liegen kleine Gerölle in stark verfestigten,
schlecht sortierten Sandsteinen. An Sedimentstrukturen
sind kleinräumige Rinnenfüllungen, Gradierung und
Schrägschichtung erkennbar; Geröllimbrikationen und
nordwärts einfallende Deltaschichtung belegen einen fluvi-
atilen Transport von Süden nach Norden.

Die generelle geologische Situation sowie Zirkon-Spalt-
spurendatierungen weisen auf ein unteroligozänes Alter
der basalen Anteile hin. Apatit-Spaltspurendaten lassen
lokale Mächtigkeiten des ursprünglichen Gesamtsedi-
mentstapels von deutlich über 1 km erwarten. Mit Einset-
zen der großen, frühmiozänen Seitenverschiebungen kam
es zu einer Umgestaltung dieses ersten alpinen Reliefs
und der Ausbildung eines neuen Entwässerungsnetzes.
Die Augenstein-Sedimente wurden weitgehend erodiert
und in die marine Vorlandmolasse umgelagert. Für Details
und weitere Literatur siehe FRISCH et al. (2001, 2002).



Die Sedimente der Häring-Formation (Lengerergraben-
Subformation: strukturlose Konglomerate und Brekzien,
geschichtete und gradierte Konglomerate sowie Kalksand-
steine und Kalkmergel: fluviatile Sedimente bis flachmarine
Deltaablagerungen und Bergpeterl-Subformation: Kohle
und bituminöse Mergel: paralische Sumpfablagerungen
[ORTNER & STINGL, 2001]) wurden auf Grund ihrer ver-
gleichsweise geringen Mächtigkeiten und ihrer beschränk-
ten Verbreitung in der Kartenlegende nicht separat ausge-
schieden und hier inkludiert.

Die Paisslberg-Formation („Zementmergelserie“) be-
steht aus dunkelgrauen bis grünlichen Mergeln und merge-
ligen Kalksteinen mit einer teils reichen Fossilführung
(Nannoplankton, Kalkalgen, Foraminiferen, Mollusken
etc.). Die Entwicklung der einzelnen Fossilgruppen lässt
auf eine schnelle Absenkung während der Sedimentation
dieser Formation schließen (LÖFFLER & NEBELSICK, 2001;
SCHERBACHER et al., 2001). In die Paisslberg-Formation
eingeschaltet sind die Kalksteine der Werlberg-Subforma-
tion („Lithothamnienkalkbrekzie“). Sie stellen sowohl
autochthone, flachmarine Sedimente als auch allochthone,

in das Becken verfrachtete Schuttströme mit Kalkalgen,
Korallen, Bryozoen etc. dar (ORTNER & STINGL, 2001).

Die marine Unterangerberg-Formation wird von einer
Wechsellagerung von Sandsteinen, Mergeln (bis Mergel-
steinen) und untergeordnet vertretenen, feinkörnigen Kon-
glomeraten aufgebaut. Gradierung und Sohlmarken wei-
sen diese Sedimente als Turbidite aus, die sich aus der
Paisslberg-Formation entwickeln und das Vorrücken eines
submarinen Fächers anzeigen. Sie sind reich an Glaukonit
und Pflanzenhäcksel, das Schwermineralspektrum wird
von Granat und Staurolith dominiert. Eine Vergröberung
gegen das Hangendste hin, wie auch der Fossilinhalt die-
ser Sedimente, weisen auf ein Verflachen des Ablage-
rungsraumes im obersten Abschnitt der Unterangerberg-
Formation hin. Diese Regression gipfelt schließlich in der
Bildung der grobklastischen Oberangerberg-Formation
(ORTNER & STINGL, 2001).

Die Schichten von Reith im Winkel entsprechen der
Paisslberg-Formation und der Unterangerberg-Formation,
die Häring-Formation ist in diesem Raum nicht entwickelt
(HAGN, 1981).
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Paisslberg-Formation und Unterangerberg-Formation
(inkl. Schichten von Reith im Winkl), marin
Rupelium
Mergelstein und turbiditischer Sandstein
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Oberangerberg-Formation, fluviatil
Chattium
Konglomerat49

„Miozän“ von Wagrain, Gröbming und Tamsweg, limnisch-fluviatil
Sandstein, Glimmer führend, Konglomerat und geringmächtige Kohleflöze
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4.6.1.2. Unterinntaltertiär

4.6.1.3. Ennstaltertiär und Tertiär von Tamsweg

Die grobklastische Oberangerberg-Formation ist durch
korn- bis matrixgestützte Konglomerate und zwischenge-
schaltete Sande bis Sandsteine charakterisiert. Tonmergel
und Silte sind nur untergeordnet vertreten. Pflanzenhäck-
sel mit Blattabdrücken ist in den feinkörnigen Abschnitten
nicht selten anzutreffen, Schalen von Mollusken wie Poly-
mesoda sind nur vereinzelt beschrieben, Wirbeltierreste

sind sehr selten (ORTNER & STINGL, 2001). Die Rinnen- und
Deltasedimente der Oberangerberg-Formation zeigen
einen Wechsel von mariner zu limnofluviatiler Sedimenta-
tion im Grenzbereich Rupel/Chatt an und dokumentieren
eine Auffüllung des inneralpinen Beckens durch das groß-
dimensionierte, verzweigte Flusssystem des Paläo-Inns im
Oberoligozän (BUTTE & KUHLEMANN, 2003).

Infolge der frühmiozänen Seitenverschiebungen kam es
zur Einsenkung inneralpiner Sedimentbecken, die durch
limnisch-fluviatile klastische Sedimente verfüllt wurden
(FRISCH et al., 1998).

Entlang des sinistralen Salzach-Ennstal-Mariazell-Puch-
berg-Störungssystems sind dies die Tertiärvorkommen von
Wagrain (NEUBAUER, 2004), Radstadt sowie bei Gröbming
(CORNELIUS, 1944) und am Stoderzinken (TOLLMANN & KRI-
STAN-TOLLMANN, 1963). Weiter im Süden, innerhalb der
ostalpinen Kristallinkomplexe, entstand in der westlichen
Fortsetzung des Mur-Mürztal-Störungssystems das
Becken von Tamsweg (HEINRICH, 1977; ZEILINGER et al.,
1999; STRÖBITZER, 1999).

Das Geröllspektrum beinhaltet neben Lithologien ähnlich
der Augenstein-Formation (vor allem Gangquarz) zusätz-
lich auch höher metamorphe Gesteine wie Glimmerschie-
fer im Tamsweger Becken sowie granatreiche Paragneise,
Pegmatitgneise, Orthogneise, Plagioklas-Amphibolite und
Serpentinite im Wagreiner Becken. Granat ist auch in den
Sandsteinen von Tamsweg das häufigste Schwermineral.
Im Liefergebiet hatten tektonische Exhumation und Ero-

sion offenbar zu dieser Zeit bereits höher metamorphes
Ostalpines Kristallin freigelegt.

Über einem Basiskonglomerat folgt beispielsweise im
Tamsweger Becken eine aus Konglomeraten, gut gebank-
ten, grauen bis braunen Sandsteinen und Schiefertonen
bestehende Wechselfolge mit Bankmächtigkeiten im dm-
bis m-Bereich sowie gegen hangend eine relativ feinkörni-
ge Abfolge aus dünnschichtigen, grauen bis ockerbraunen
Schiefertonen, fein- bis mittelkörnigen Sandsteinen und
geringmächtigen Kohlenflözen.

Pflanzliche Makrofossilien und die Kohle-Flöze treten in
allen genannten Vorkommen auf (STEININGER et al., 1989;
STRÖBITZER, 1999). Der Inkohlungsgrad nimmt von Westen
nach Osten, von Steinkohle (Tamsweg, Wagrain West) zu
Glanzbraunkohle (Wagrain Ost, Stoderzinken) deutlich ab
(SACHSENHOFER, 1989).

Die genetische Verknüpfung der Beckenbildung mit der
frühmiozänen Tektonik sowie die Pflanzenfunde und paly-
nologischen Daten sprechen für eine Alterseinstufung in
das Karpatium (FRISCH et al., 1998, 2001, 2002 und STEI-
NINGER et al., 1989).



4.6.2. Vorlandmolasse (autochthon und allochthon)

Die Vorlandmolasse ist ein asymmetrisches Becken zwischen dem europäischen Vorland (Böhmische
Masse und Schwäbische Alp) im Norden und den Alpen im Süden. Sie entstand ab dem Obereozän während
der nordgerichteten Aufschiebung der Alpen auf die Europäische Platte. Aufgebaut wird sie vor allem aus
Sedimenten des Oligozäns und Miozäns (Tollmann, 1986). Tektonisch können die Sedimente der Molasse-
zone in eine autochthone, allochthone und parautochthone Molasse unterteilt werden (STEININGER et al.,
1986). Die Sedimente der autochthonen Molasse liegen bis heute auf dem krustalen Untergrund, auf dem sie
abgelagert wurden. Die allochthone Molasse ist von ihrem Untergrund abgeschert und davon entfernt worden
und die parautochthone Molasse wurde mit ihrem Untergrund verlagert.

Über dem variszischen Kristallin des praealpidischen Südrandes von Europa (KRENMAYR & SCHNABEL,
2006), dem ältesten Stockwerk des Molasseuntergrundes, sind neben wenigen, vermutlich paläozoischen
Resten vor allem die Sedimente des autochthonen Mesozoikums (Jura, Kreide) anzutreffen (siehe Profil-
schnitte).

Im Jura beginnt die Schichtfolge mit limnisch-fluviatilen bis flach marinen Sedimenten (Sande, Tone, Kohle)
der Grestener Gruppe aus dem mittleren Dogger. Darüber wurden im oberen Dogger die Hornstein führenden
Kalke der Höflein-Formation abgelagert. Im oberen Jura verflachte das Jura-Meer und es kam zur Bildung von
Riff-Kalken und den lagunären Dolomiten und Kalken der Purbeck-Formation.

In der Unterkreide wurden die jurassischen Sedimente weiträumig erodiert und verkarstet. In diese zerklüf-
tete Oberfläche der Jura-Gesteine eingeschwemmt, blieben die ältesten Gesteine der Oberkreide, die fluvia-
tile, grobsandige Schutzfels-Formation (Cenoman), erhalten. In der Folge stieß noch im Cenoman die marine
Oberkreide mit Tonmergeln oder Glaukonitsandsteinen (Regensburg-Formation) nach Norden vor. Im Zeit-
abschnitt Turon–Campan kamen vor allem Tonmergel und Sandsteine tieferer Meeresbereiche, zum Teil mit
einer reichen Mikrofauna (Globotruncanen-Mergel, -Sandsteine) zur Ablagerung.

Im Paläogen zog sich das Tethysmeer nach Süden zurück und weite Bereiche des ehemaligen Kreidemee-
res wurden tiefgründig erodiert. Entlang eines Streifens zwischen Hochburg und Aurach wurden die Sedi-
mente von Kreide und Jura bis auf das Kristallin, der Zentralschwelle, abgetragen (WAGNER, 1998; KRÖLL et
al., 2006).

Nach der langen Erosionsphase im älteren Paläogen stieß das Meer im Obereozän aus dem Bereich der
Tethys wieder nach Norden vor. Während südlich der Zentralschwelle Nummulitensandstein, Discocyclinen-
mergel etc. in die Sedimente des tiefen Beckens (Globigerinen-Mergel) überleiten, wurden nördlich der Zen-
tralschwelle küstennahe Lagunensedimente (Cerithien-Schichten, Sandsteinstufe, Lithothamnienkalk) abge-
lagert (WAGNER, 1998; RASSER et al., 1999). Die tektonische Entwicklung, aber auch der klimatische Wandel
an der Wende Eozän/Oligozän (deutliche Abkühlung der Oberflächenwässer der Ozeane, polare Vereisung
[ZACHOS et al., 2001]) veränderten die paläogeographische und paläoökologische Situation grundlegend.

Im Unteroligozän (Kiscellium) begann die eigentliche Entwicklung der Molasse als ein marines Becken mit
der eigenständigen Faunen- und Florenentwicklung der Paratethys (DOHMANN, 1991). Nördlich der Alpenfront
war in relativ kurzer Zeit ein tiefes, teilweise isoliertes Becken mit kaltem (borealem) Tiefenwasser und war-
mem (mediterranem) Oberflächenwasser entstanden. In diesem Becken mit gut stratifizierten Wassermassen
bildeten sich bei zunehmend anoxischem Tiefenwasser die Sedimente der Schöneck-Formation („Latdorf-
Fischschiefer“), einem der wichtigsten Erdöl-Muttergesteine der salzburgisch-oberösterreichischen Molasse-
zone. Weiter fortschreitende Isolation des Beckens und eine verringerte Salinität des Oberflächenwassers
durch verstärkten Süßwassereintrag verursachten Blüten von euryhalinen Nannoplankton-Arten, deren Ske-
lette die Dynow-Formation („Heller Mergelkalk“) zum großen Teil aufbauen (SCHULZ et al., 2004). Die nach-
folgende zyklische Verringerung der Süßwasserzufuhr und eine anschließende Normalisierung des Salzge-
haltes des Oberflächenwassers (SCHULZ, 2003) sowie ein zunehmender Sedimenteintrag führten im mittleren
Kiscellium zur Bildung der Eggerding-Formation („Bändermergel“). Im oberen Kiscellium herrschten wieder
normal marine Verhältnisse.

Im westlichen Bayern verlandete der Molassetrog im unteren Egerium (REISER, 1987), östlich davon kam es
im Zeitraum oberstes Kiscellium bis Egerium im salzburgisch-oberösterreichischen Raum zur Bildung mehre-
rer pelitischer, tiefmariner Formationen: der Zupfing-Formation (umfasst Teile des „Rupel-Tonmergels“, des
„Älteren Schliers“, der „Puchkirchener Serie“), der Eferding-Formation (Teile des ?„Rupel-Tonmergels“, des
„Älteren Schliers“, der „Puchkirchener Serie“) und der Ebelsberg-Formation (Teile des ?“Rupel-Tonmergels“,
des „Älteren Schliers“, der „Puchkirchener Serie“). Während im nördlichen Teil des Beckens (etwa bis zur
Linie Steyr – Burghausen) die feinklastische Sedimentation vorherrschte, entwickelte sich zur selben Zeit im
südlichen Teil, vor der aktiven Front des Alpenköpers und der Allochthonen Molasse, die Puchkirchen-For-
mation („Puchkirchener Serie“ [WAGNER, 1998]). Sie wurde von Rutschmassen, Schuttströmen, Turbiditen,
Contouriten etc. gebildet, die vor allem vom aktiven Schelf der Alpenfront in das über tausend Meter tiefe
Becken geschüttet wurden. Im tiefen Becken wurde in den letzten Jahren ein Tiefwasserkanal rekonstruiert,
der, entlang der Beckenachse mäandrierend, die überschüssigen Sedimentmassen aus dem bayerischen
Molassebecken ebenso wie die vom Schelf der Alpenfront aufnahm, über das Becken verteilte und nach
Osten abtransportierte (HUBBARD et al., 2005; DE RUIG & HUBBARD, 2006). Die Bildung der Sedimente der
Puchkirchen-Formation hielt bis in das unterste Eggenburgium an (RÖGL & RUPP, 1996).
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Am nördlichen Molasserand, auf dem Kristallin der Böhmischen Masse, wurden die limnisch-fluviatilen
Schluffe und Tone der Pielach-Formation („Pielacher Tegel“; mittleres Kiscellium bis unteres Egerium) sowie
die randlich marinen Sande der Linz-Melk-Formation („Linzer Sande“, „Melker Sande“; oberes Kiscellium bis
Egerium) gebildet.

Im Eggenburgium kam die Nordaufschiebung des Alpenkörpers auf das europäische Vorland im salzbur-
gisch-oberösterreichischen Raum zum Stillstand. Dadurch nahm die Sedimentzufuhr aus der sich stabilisie-
renden Alpenfront ab. Trotz eines Meeresspiegelanstiegs und einer damit verbundenen Transgression, welche
an der Wende Eggenburgium/Ottnangium zur Bildung eines schmalen Meeresarms zwischen dem bayerisch-
oberösterreichischen Molassebecken und dem Rhone-Becken führte (BIEG, 2005), wurde ab diesem Zeitpunkt
das Molassebecken langsam aufgefüllt und verflachte allmählich. Die turbiditische Sedimentation nahm merk-
lich ab, wenn auch die Lindach-Formation aus dem unteren Eggenburgium noch deutlich turbiditisch entwickelt
ist. Die Sedimentzufuhr aus dem sich stabilisierenden südlichen Schelf und aus Bayern (Paläo-Inn) nahm ab.
Stattdessen wurde über die auf den Raum nördlich Salzburg beschränkte Lukasedt-Formation, nach ROETZEL
et al. (1991) eine distale Ablagerung eines Fan-Deltas, verstärkt Sediment in das Molassebecken eingeschüt-
tet (Hinsch, 2008). Die siltig-feinsandigen Tonmergel mit Sand(stein)lagen der Hall-Formation („Haller
Schlier“) sind die charakteristischsten Sedimente des Eggenburgium der salzburgisch-oberösterreichischen
Molassezone. Auffällig ist ihre nördliche Verbreitungsgrenze entlang der Linie Oberndorf – St. Martin – Grieß-
kirchen – Enns (BRAUMÜLLER, 1961). Die Sedimente des Eggenburgium nördlich dieser Linie wurden im Ott-
nangium erodiert. Umgelagerte Fossilien aus dieser Stufe finden sich aber in der Plesching-Formation von
Plesching und Prambachkirchen („Phosphoritsande“). Sie zeugen noch von den ehemals auf dem Kristallin der
Böhmischen Masse vorhandenen Sedimenten des Eggenburgium (STEININGER, 1969).

Im Ottnangium, vielleicht schon im obersten Eggenburgium (ABERER, 1958), entwickelten sich nördlich von
Salzburg, über der Lukasedt-Formation, die Kiese, Sande und Pelite der Wachtberg-Formation („Sand-Schot-
ter-Gruppe“). Dieses nun deutlich ausgebildete, proximale Fan-Delta der „Ur-Salzach“ schüttete seine Sedi-
mente in das bereits ziemlich flache Becken des Ottnang-Meeres, und Gezeitenströmungen verteilten diese
im Becken. Im Zuge der Ablagerung der Formationen der Innviertel-Gruppe (RUPP, 2008) verflachte das Ott-
nang-Meer immer mehr. Im oberen Ottnangium zerfiel die Paratethys in mehrere Teilbecken, welche schnell
verbrackten (Bildung der Oncophoraschichten) und in Folge aussüßten (PAPP et al., 1973). Ab diesem Zeit-
punkt kam es in der salzburgisch-oberösterreichischen Molassezone zu keinen weiteren marinen Ingressio-
nen und es entstanden die limnisch-fluviatilen Formationen der Oberen Süßwassermolasse, beispielsweise
die Hausruckviertel-Gruppe (RUPP, 2008) sowie die glazialen und postglazialen Ablagerungen des Plio-Pleis-
tozäns und des Holozäns (PILLER et al., 2004).

gelkalk“ oder Dynow-Formation (WAGNER, 1998) besteht
aus weißgelblichem, hartem Coccolithenkalk und der „Bän-
dermergel“ bzw. Eggerding-Formation (WAGNER, 1998) ist
aus dunkelbraungrauen, schwach sandigen Mergeln mit
Einschaltungen von geringmächtigen Coccolithenkalkla-
gen aufgebaut. Die Tonmergel-Schichten oder „Rupel“-
Tonmergel sind dunkel- bis mittelgrau, schluffig bis fein-
sandig und führen selten Sandeinschaltungen (FREUDEN-
BERGER & SCHWERD, 1996).
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Sedimente des Kiscellium (Bayern: Tonmergel-Schichten u. a.), marin
Tonmergel, z. T. gebändert

47

Unter dieser Signatur sind verschiedene z. T. gebänder-
te Tonmergel aus dem unteren Oligozän zusammenge-
fasst, welche abgesehen von den (S Traunstein) in Bayern
vorkommenden Tonmergel-Schichten nur in den Profil-
schnitten, nicht aber in der Karte eingezeichnet sind: die
„Schönecker Fischschiefer“ oder Schöneck-Formation
nach WAGNER (1998) sind dunkelbraungraue bis grau-
schwarze, feingeschichtete Tonmergel, reich an Fischres-
ten (FREUDENBERGER & SCHWERD, 1996). Der „Helle Mer-

Sedimente des Unteren Egerium (Bayern: Chatt-Tonmergel, Cyrenenschichten u. a.,
Österreich: Untere Puchkirchener Serie S Vorchdorf), marin-brackisch
Tonmergel, z. T. gebändert, Mergelstein, Sandstein, Konglomerat, Kohle46

In Bayern setzen sich die brackischen Cyrenenschichten
aus oft fossilreichen Mergel-, Kalk- und Sandsteinen
zusammen, die fallweise Gerölleinschaltungen führen und
abbauwürdige Kohlevorkommen aufweisen (FREUDENBER-
GER & SCHWERD, 1996). Die Bausteinschichten sind graue,
deutlich gebankte, flachmarine Kalksandsteine mit Tonmer-
gelstein-Einschaltungen. Charakteristisch sind nach FREU-
DENBERGER & SCHWERD (1996) Mollusken, Pflanzenreste
und geringmächtige Kohleflöze. Die Chatt-Sande stellen
graue Fein- bis Mittelsande mit teils gebankten Sandstei-
nen dar. Die grauen Thalberg-Schichten sind wechselnd
sandige Tonmergel, Sandsteine, in die mergelig-sandige
Geröllhorizonte eingeschaltet sind (REISER, 1987). Die

Chatt-Tonmergel schließlich sind graue bis bräunliche,
wechselnd feinsandige Tonmergel (REISER, 1987).

In Österreich dominiert im Oligozän (Unteres Egerium)
die Untere Puchkirchener Serie, von WAGNER (1998)
Puchkirchen-Formation genannt. In der Stratigraphischen
Tabelle von Österreich wird sie von PILLER et al. (2004) als
Puchkirchen-Gruppe bezeichnet, allerdings sind beide
Begriffe noch nicht ausreichend definiert und daher als
invalid anzusehen. In der vorliegenden Geologischen Kar-
te von Salzburg 1:200.000 wurde daher auf den ur-
sprünglich gängigen Terminus Puchkirchener Serie (PAPP
et al., 1968) zurückgegriffen. Südlich Vorchdorf, direkt an-
schließend an die Flysch-Helvetikum-Front, wurden steil



Dunkelgraue bis bräunliche, fein geschichtete Tonmer-
gel mit Fischresten werden als Aquitan-Fischschiefer
bezeichnet, die Aquitan-Tonmergel sind lithologisch
gleichartig ausgebildet (FREUDENBERGER & SCHWERD,

1996). Blaugraue Geröllmergel mit Sand- und Tonmergel-
einschaltungen werden auch als Blaue-Wand-Schichten
angesprochen (WENGER, 1987).
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Sedimente des Oberen Egerium (Bayern: Aquitan-Tonmergel, Blaue Wand-Schichten
u. a., Fischschiefer), marin
Tonmergel, Mergelstein mit Konglomeraten und blätteriger Mergel mit Fischresten45

Sedimente des Eggenburgium (Österreich: Haller Schlier und Äquivalente), marin
Schluff, mergelig–sandig, Sand, Sandstein („Schlier“, „Geröllmergel“, „Rosinenmergel“)

44

Sand-Schotter-Gruppe, marin
Eggenburgium–Ottnangium
Sand, glimmerig, Kies, Konglomerat, Mergellagen43

In Bayern findet man die Ortenburger Meeressande,
das sind Fein- bis Grobsande, die seltener feinkiesig und
bisweilen fossilreich auftreten. Die Eggenburg-Sand-Mer-
gel-Folge sind graue, feinsandige Tonmergel mit fein- bis
mittelsandigen Einschaltungen (FREUDENBERGER &
SCHWERD, 1996).

In Österreich wurde auf der vorliegenden Karte noch ein
kleines Polygon von Haller Schlier am Nordostrand des
Kartenblattes bei Bad Hall ausgeschieden. Obwohl schon
mehrfach als „Haller Serie“, „Haller Gruppe“ und „Hall-For-
mation“ erwähnt (PAPP, 1968; WAGNER, 1998; PILLER et al.,
2004), sind die Schlierablagerungen des Eggenburgium in
Oberösterreich nicht ausreichend definiert. Aus diesem
Grund wird hier auf den alten Begriff des Haller Schliers
(PETTERS, 1936) zurückgegriffen. Die Sedimente des Hal-
ler Schliers werden meist als grünlichgraue oder hell oliv-
graue Pelite, schwach feinsandig und schwach glimmerig
beschrieben. Die Abtrennung vom Robulus-Schlier bzw.
der Vorchdorf-Formation erfolgt auf mikropaläontologi-
scher Basis (RUPP in EGGER, 2007).

Im Unter-Miozän (Eggenburgium) wurden teilweise Ge-
röll führende Silte und Sande bis Sandsteine der Lukas-
edt-Formation abgelagert („Geröllmergel“ und „Sandstein-
Sandschlier“ nach TRAUB [1948]). Stratotypus: Weganriss
im Oichtental, 1,3 km E Oberndorf, N Lukasedt, an der
rechten Seite des Oichtenbaches (BMN: 422280 / 311290),
ÖK 50 Blatt Salzburg.

Die in Dreimühlen, N Lukasedt bei Oberndorf, steil (ca.
50°–70°) nach NNW einfallenden Sedimente der Lukasedt-
Formation sind entlang eines schmalen Streifens von
Lukasedt bei Oberndorf bis nach Nußdorf am Haunsberg in
mehreren Aufschlüssen, unmittelbar nördlich der Über-
schiebungslinie des Helvetikums auf die Molasse, anzu-
treffen (BRAUNSTINGL, 2005). Der liegende Abschnitt der
Schichtfolge besteht aus mittelgrauen, sandigen Silten bis
stark siltigen Feinsanden, die reich an bis zu 5 cm großen
Geröllen sind. In sie eingelagert sind vereinzelt Sandstein-
bänke. Die Sedimente sind zumeist massig ausgebildet
und reich an Makrofossilien. Die Dichte der matrixgestütz-
ten Gerölle in diesen von TRAUB (1948) „Geröllmergel“
genannten Sedimenten ist sehr unterschiedlich.

Der hangende Abschnitt der Lukasedt-Formation gestal-
tet sich abwechslungsreicher. Braune, wechselnd siltige
und glimmerige, massige Feinsande wechseln mit massi-
gen Sandsteinlagen und grauen, feinsandigen Silten, sel-
tener Tonmergeln, die teils massig, teils fein geschichtet
sind (eben laminiert bis wellig geschichtet). Sie weisen in
ihren hangendsten Abschnitten mehrfach auffällige Anrei-
cherungen von Pflanzenhäcksel auf. An der Basis der ein-
zelnen Sedimentpakete sind manchmal Pelitklasten zu fin-
den. Im liegenden Abschnitt dieser Sand-Silt-Wechsellage-
rung treten vereinzelt noch geringmächtige „Geröllmergel“-
Lagen auf.

Die Gerölle des liegenden „Geröllmergels“ bestehen
vorwiegend aus Quarz, Quarzit und dunklem Dolomit. Das
Schwermineralspektrum der „Geröllmergel“ und auch des
überlagernden „Sandstein-Sandschliers“ (TRAUB, 1948)
ist reich an Epidot, Granat und Hornblende (HERBST,
1985). Die Mikrofaunen der Lukasedt-Formation sind ärm-
lich, offensichtlich stark verdünnt durch hohe Sedimenta-
tionsraten (RUPP, 2009). Die ausschließlich aus den „Ge-
röllmergeln“ beschriebenen, dort aber nicht seltenen
Makrofossilien sind zum überwiegenden Teil abgerollt,
schlecht erhalten und auf allochthoner Lagerstätte. Die
dünnschaligen Gehäuse der planktonischen Gastropoden-
Gattung Clio ist hingegen nicht als umgelagert zu betrach-
ten (RUPP, 2009). Die Lukasedt-Formation kann mit den
Einschaltungen von Mudflow-Sedimenten in Form der
„Geröllmergel“ als distaler Bereich eines Fan-Deltas inter-
pretiert werden (ROETZEL et al., 1991). Während der Bil-
dung dieser Formation wurde im Eggenburgium verstärkt
Sediment aus dem Raum N Salzburg in das Molassebe-
cken eingetragen (HINSCH, 2008). Im darauf folgenden Ott-
nangium baute sich das Delta weiter in das Becken vor und
die grobklastischen Sedimente der Wachtberg-Formation
(„Sand-Schotter-Gruppe“ nach ABERER [1958]) kamen über
der Lukasedt-Formation zur Ausbildung. Die stratigraphi-
sche Einstufung in das Eggenburgium beruht auf wenigen
Individuen der Foraminiferenart Lenticulina buergli (WENGER)
und der planktonischen Molluskenart Clio triplicata AUDENINO
(RUPP, 2009).

Neue Bezeichnung: Wachtberg-Formation (WAGNER,
1996).

Die Wachtberg-Formation zieht nördlich von Salzburg
von Oberndorf bis nach Feldbach bei Lochen in Oberöster-

nach S einfallende, graue, stark siltige, Geröll führende
Mergel („Rosinenmergel“) beobachtet. In Wechsellagerung
mit diesem Mergel treten gelblich verwitternde, kaum ver-
festigte Mittel- bis Grobsande auf. Die Mergel enthalten
eine reiche Nannoflora, die auf ein Alter von NP 22 bis NP
23 hinweist. Die Foraminiferenfaunen lassen ein Alter von

unterem Untereger am wahrscheinlichsten erscheinen
(EGGER & RUPP, 1996). Interpretiert werden diese ur-
sprünglich als Teil der Puchkirchener Serie zur Ablagerung
gekommenen Sedimente als eine von der Flyschfront
hochgeschleppte, wurzellose Schuppe der Schuppenmo-
lasse (RUPP in EGGER, 2007).



reich. Ihre kiesige Entwicklung ist nur bis in den Raum
Mattsee verfolgbar. Sie liegt über der Lukasedt-Formation,
aus der sie sich entwickelt. Im Westen sind kleine Vorkom-
men der Wachtberg-Formation in Bayern, nahe der ober-
österreichischen Grenze, dokumentiert (HERBST, 1985),
gegen Osten verzahnen ihre sandigen Ausläufer vermut-
lich mit der Vöckla-Formation. Nach Norden reicht sie (in
Bohrungen angetroffen) weit in das oberösterreichische
Innviertel und verzahnt dort mit den Peliten des Unteren
und Mittleren Ottnangium (ABERER, 1958).

Die Wachtberg-Formation gliedert sich in drei unter-
schiedlich mächtige Quarz-Kristallin-Schotterzüge (Wacht-
berg–Steinbach-Zug, Grub–Lauterbach-Zug, Stießberg–
Lielon–Thal-Zug), getrennt von graugrünen bis gelbgrau-
en, siltig-sandigen Sedimentpaketen mit dünnen Tonmer-
gellagen. Die südlichsten Abschnitte des Wachtberg–
Steinbach-Zuges fallen steil (50–60°) nach NNW ein, ge-
gen das Hangende nimmt der Einfallswinkel schnell ab
(TRAUB, 1948).

Die komponenten- bis matrixgestützten Fein- bis Grob-
kiese sind schlecht sortiert, schlecht geschichtet, aber gut
gerundet. Die plattigen oder länglichen Gerölle sind oft ein-
geregelt. Die Kiese setzen sich vor allem aus Quarz-,
Quarzit-, Dolomit-, Kalk- und Gneisgeröllen aus dem ostal-
pinen Kristallin und den Kalkalpen zusammen, Komponen-
ten aus Flysch und Helvetikum hingegen treten kaum in
Erscheinung. Die kalkalpinen wie auch die kristallinen

Gerölle deuten auf eine Fernschüttung und ein weit ver-
zweigtes Einzugsgebiet der Ur-Salzach hin (HAGN, 1983).

Das Schwermineralspektrum der Wachtberg-Formation
ist von Granat, Epidot/Zoisit und fallweise von Staurolith
geprägt, Hornblende ist in der Regel eher gering vertreten
(HERBST, 1985). FAUPL et al. (1988) kommen zu dem
Schluss, dass die Schwermineralassoziationen eine post-
sedimentäre Lösung erfahren haben müssen.

Die Fossilführung der Wachtberg-Formation ist äußerst
spärlich. Einzelne Funde von Bivalven wie Ostrea, Chlamys,
Balaniden u. a. dokumentieren den marinen Charakter die-
ser Formation. Die sandigen Partien wiederum führen
arme, kleinwüchsige Foraminiferenfaunen, die in der Regel
keine genaue stratigraphische Einstufung ermöglichen. In
einzelnen Proben aus dem Nahbereich des tiefsten Kies-
zuges (Wachtberg–Steinbach-Zug) konnten allerdings
noch wenige Exemplare von Lenticulina buergli (WENGER)
gefunden werden. Somit wäre der unterste Abschnitt der
Wachtberg-Formation noch in das Eggenburgium zu stel-
len und die gesamte Formation müsste stufenübergreifend
in den Abschnitt Eggenburgium bis Ottnangium gestellt
werden.

Die Wachtberg-Formation wird als proximaler Deltabe-
reich des „Ur-Salzach-Fächers“ gedeutet, der als ein
Haupt-Lieferant für die marinen Sande der Innviertel-Grup-
pe (Atzbach-Formation, Mehrnbach-Formation etc.) zur
Diskussion steht (FAUPL et al., 1988).
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Sedimente des Ottnangium i. Allg. (Bayern), marin, brackisch
Schluff, feinsandig–mergelig, Sand, Sandstein („Schlier“)

42

Vöcklaschichten, marin
Unteres Ottnangium
Sand, Silt, Mergel, feinsandig41

Zur Sand-Schotter-Gruppe siehe (43). Im unteren Ott-
nangium entstanden die Neuhofener Schichten, graue,
feinsandige Tonmergel, die selten sandige Einschaltungen
aufweisen. Im mittleren Ottnangium folgen Blättermergel,
ebenfalls graue, fein geschichtete, sandige Tonmergel

(WENGER, 1987). Gleichfalls mittleres Ottnangium reprä-
sentiert der grünlich-graue Glaukonitsand. Diese Fein- bis
Grobsande sind bisweilen feinkiesig ausgeprägt (FREUDEN-
BERGER & SCHWERD, 1996).

Neue Bezeichnung: Vöckla-Formation (RUPP, 2008),
Stratotypus: Vöcklabrucker Schlierwand (BMN: 472400 /
319420, ÖK 48 Vöcklabruck [RUPP et al., 2007])

Die Vöckla-Formation zwischen Vöcklamarkt und Lam-
bach ist eine lokale Ausbildung des oberösterreichischen
Schliers und vermittelt zwischen sandigen und pelitischen
Sedimenten des unteren Ottnangium. Sie verzahnt im
Westen mit den unteren Abschnitten der Wachtberg-For-
mation („Sand-Schotter-Gruppe“) und im Osten, im Raum
Lambach, mit dem Robulusschlier s. str. sowie westlich
von Vorchdorf mit der Vorchdorf-Formation. Im Hangenden
verzahnt sie mit der Atzbach-Formation.

Die Vöckla-Formation wird von blaugrauen bis gelbgrau-
en, glimmerigen, wechselnd Glaukonit führenden, siltigen
Fein- und Mittelsanden bis tonigen Sandsilten aufgebaut.
Charakteristisch ist der lebhafte horizontale und vertikale
Wechsel von pelitischen und sandigen Abschnitten. Gene-
rell nimmt der Sandanteil der Vöckla-Formation von W
nach E bzw. vom Hangenden ins Liegende ab. Die
schlecht sortierten und sehr kompakten, häufig verhärteten
Sedimente fallen leicht gegen NNW ein.

Der aufgeschlossene, obere Abschnitt der Vöckla-For-
mation wird in mehrere Lithofaziestypen unterteilt. Wellig
geschichtete Fein- bis Mittelsande in intensiver Wechsella-
gerung mit Peliten, häufig stark durchwühlt, herrschen vor.

Schräggeschichtete Sande sind untergeordnet vertreten,
massige Sande treten nur in Ausnahmefällen auf.

Paläoströmungsdaten ergeben für die Vöckla-Formation
sowohl eine nach ENE gerichtete Flutstromrichtung
(Hauptströmungsrichtung) als auch eine (schwächere)
Ebbstromrichtung, welche nach WNW zeigt. Mineralogisch
besteht die Vöckla-Formation aus Quarz, Feldspat (über-
wiegend Albit), Schichtsilikaten und Karbonaten. Tonmine-
ralogisch sind Smectite neben Hellglimmer/Illit und Chlorit
dominierend. Das Schwermineralspektrum der Vöckla-For-
mation ist von Granat, Epidot/Zoisit und Hornblende domi-
niert, das Liefergebiet ist vornehmlich der alpine Bereich.

Die Vöckla-Formation ist arm an Fossilien, am auffällig-
sten sind die oft markanten Lebensspuren, hervorgerufen
durch im Sediment lebende Organismen wie Seeigel,
Krebse etc.

Die Abgrenzung der Vöckla-Formation zu der Wacht-
berg-Formation, der Atzbach-Formation, dem Robulus-
schlier und der Vorchdorf-Formation erfolgt auf lithologi-
scher Basis. Die Grenze zu der unterliegenden Hall-For-
mation („Haller Schlier“) ist durch die Eggenburgium/Ott-
nangium-Grenze mikropaläontologisch definiert.

Die Vöckla-Formation ist in einem stark gezeitenbeein-
flussten Meer, vermutlich im sublitoralen Bereich, abgela-
gert worden.
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Robulus-Schlier, marin
Unteres Ottnangium
Schluff, feinsandig–mergelig, Sandeinschaltungen („Schlier“)40

Atzbacher Sand, marin
Unteres Ottnangium
Sand, glimmerig, Mergellagen39

Ottnanger Schlier, marin
Unteres Ottnangium
Schluff, feinsandig, mergelig, Sandlagen („Schlier“)38

Der Robulus-Schlier, auch Robulusschlier s. str. ge-
nannt, verzahnt in Oberösterreich im Raum Lambach mit
der altersgleichen Vöckla-Formation und im Raum Vorch-
dorf mit der Vorchdorf-Formation. Zwischen Wels und
Enns bildet er den Schliersockel der Traun-Enns-Platte. Er
überlagert die Hall-Formation („Haller Schlier“) und wird
seinerseits von der Atzbach-Formation und der Kletzen-
markt-Formation überlagert und verzahnt randlich mit die-
sen. Der Robulus-Schlier stellt gemeinsam mit der Vöckla-
Formation und der Vorchdorf-Formation den tiefsten Teil
des Unteren Ottnangium dar.

Die olivgrauen bis blaugrauen, bräunlich verwitternden,
schwach feinsandigen Pelite des Robulus-Schliers sind
tonige bzw. tonig-sandige Silte (>65 % Silt) mit einem Kar-
bonatanteil von etwas über 25 % (Tonmergel). Sie sind
fein, leicht wellig bis eben geschichtet, häufig mit siltig-san-
digen Bestegen und Linsen durchzogen und oft undeutlich
gebankt. Vielfach ist der Pelit lagenweise stark verwühlt,
nicht selten ist eine Wechselfolge von verwühlten und nicht
verwühlten Abschnitten zu beobachten.

Der Mineralbestand des Robulus-Schliers setzt sich aus
Quarz, Calcit, Dolomit, Feldspat und Schichtsilikaten zu-

sammen. Aus der Fraktion <2 µm ist Smectit neben Hell-
glimmer/Illit und Chlorit, vereinzelt auch Vermiculit anzu-
führen, Kaolinit fehlt (pers. Mitt. I. Wimmer-Frey). Das
Schwermineralspektrum ist geprägt von Granat,
Epidot/Zoisit und Hornblende.

Der Robulus-Schlier führt eine reiche Mikrofauna, das
gehäufte Auftreten der Foraminiferen-Gattung Lenticulina (=
Robulus) wurde namensgebend für dieses Schichtglied.
Makrofossilien sind selten zu finden. Von der Vöckla-For-
mation, der Vorchdorf-Formation, der Atzbach-Formation
und der Kletzenmarkt-Formation ist der Robulus-Schlier
lithologisch unterscheidbar. Die Grenze zur unterliegenden
Hall-Formation („Haller Schlier“) ist mikropaläontologisch
definiert. Der Robulus-Schlier stellt die ruhige, tiefneriti-
sche Beckenfazies des untersten Ottnangium dar. Die im
Raum Vorchdorf und südlich davon gelegene Vorchdorf-
Formation (RUPP in EGGER, 2007) wurde in der vorliegen-
den Karte nicht extra ausgeschieden und zum Robulus-
Schlier gestellt.

Neue Bezeichnung: Atzbach-Formation (RUPP, 2008)
Stratotypus: Sandgrube Puchkirchen/Berg (BMN: 467515/
322715, ÖK 47 Ried i. Innkreis [RUPP et al., 2007])

Die Atzbach-Formation zieht obertags von Zipf bis in den
Raum Wels und verzahnt dort mit der Kletzenmarkt-For-
mation. Im Liegenden ist sie von der Vöckla-Formation im
Westen und dem Robulusschlier s. str. im Osten begrenzt
und verzahnt mit diesen, im Hangenden wird sie von der
Ottnang-Formation überlagert und verzahnt auch mit ihr.
Die gelbgrauen bis braungelben, glimmerigen und wech-
selnd glaukonitischen, mäßig bis gut sortierten Fein-,
Mittel- und Grobsande (Quarzsande) der Atzbach-Forma-
tion weisen vereinzelt sogar fein- bis mittelkiesige Lagen
auf. Pflanzenhäcksel und besonders Pelitklasten sind nicht
selten, Durchwühlung spielt eher eine untergeordnete
Rolle. In den Sanden sind mm- bis dm-mächtige Lagen von
schlecht sortierten, tonigen Sandsilten (18–30 % CaCO3,
als Tonmergel anzusprechen) in Form von Bottomsets,
Flasern und Mud drapes in unterschiedlicher Häufigkeit
eingeschaltet. Über weite Strecken ist in der Atzbach-For-
mation eine Abfolge von Lithofaziestypen zu beobachten.
Über einer pelitisch-sandigen Übergangsfazies, die sich
aus der Vöckla-Formation entwickelt, ist eine Fazies deut-

lich schräggeschichteter Sande ausgebildet. Über dieser
ist eine Fazies von massigen Sanden anzutreffen. Paläos-
trömungsdaten aus der Atzbach-Formation zeigen eine
Hauptströmungsrichtung nach ENE und eine untergeord-
nete Strömungsrichtung nach NW bzw. NNW. Der Sand
setzt sich aus Quarz und untergeordnet Calcit, Dolomit,
Feldspat und Schichtsilikaten zusammen. Tonmineralana-
lysen der Siltlagen erbrachten den Nachweis von Smectit,
Hellglimmer/Illit und Chlorit. Das Schwermineralspektrum
der Atzbach-Formation wird von Granat, Epidot/Zoisit und
Hornblenden dominiert, Turmalin, Rutil, Apatit, Staurolith
und Disthen treten nur untergeordnet auf. Fossilreste sind
in der Atzbach-Formation von untergeordneter Bedeutung.
Bemerkenswert sind vor allem die nicht selten zu finden-
den Haizähne. Die stratigraphische Abgrenzung der Atz-
bach-Formation erfolgt vor allem auf lithologischer Basis.
Die Sande der Atzbach-Formation wurden in einem subti-
dalen, stark gezeitenbeeinflussten Flachmeer abgelagert.
Der Flutstrom dieses zumindest mesotidalen Meeres ver-
frachtete die Sedimente aus dem Delta der „Paläo-Sal-
zach“ (Wachtberg-Formation) mit Strömungsgeschwindig-
keiten von rund 0,5 m/s. ostwärts in das oberösterreichi-
sche Molassebecken.

Neue Bezeichnung: Ottnang-Formation (RUPP, 2008),
Stratotypus: Ottnang-Schanze (BMN: 474940/329330, ÖK
48 Vöcklabruck [RUPP et al., 2007])

Die Ottnang-Formation, als Ottnanger Schlier bekannt,
bedeckt weite Bereiche des Innviertels von Schärding bis
Riedau sowie des Hausruckviertels von Grieskirchen bis
Frankenburg. Sie wird im Liegenden von der Atzbach-For-
mation, der Kletzenmarkt-Formation und der Plesching-
Formation begrenzt und verzahnt im Grenzbereich auch

mit diesen. Im Hangenden wird sie von der Ried-Formation
und der Reith-Formation überlagert. Im Raum Andorf –
Enzenkirchen verzahnt die Ottnang-Formation mit den
Enzenkirchener Sanden und wird lokal von diesen auch
überlagert.

Die Ottnang-Formation ist hauptsächlich von mittelgrau-
en bis blaugrauen, glimmerreichen, schlecht bis sehr
schlecht sortierten, tonig-sandigen Silten bis Sandsilten
aufgebaut, untergeordnet treten siltige, schlecht sortierte



Sande auf. Die Sedimente sind zumeist undeutlich ge-
schichtet, häufig durch starke Verwühlung vollständig ent-
schichtet und im Dezimeterbereich gebankt. Auf den
Schichtflächen mit Feinsandbestegen tritt häufig Pflanzen-
häcksel auf. Mit einem durchschnittlichen Kalkgehalt von
knapp 25 % handelt es sich bei den Peliten um Tonmergel.

Der Mineralbestand der Ottnang-Formation setzt sich
aus Quarz, Calcit, Dolomit, Feldspat und Schichtsilikaten
zusammen, wobei die Schichtsilikate überwiegen. In der
Fraktion <2 µm ist Smectit neben Hellglimmer/Illit und
Chlorit vorherrschend, Kaolinit fehlt.

Das Schwermineralspektrum ist vorwiegend stark von
Granat geprägt, untergeordnet dominieren Epidot/Zoisit
und Hornblende, gängig ist weiters Staurolith, seltener
Rutil, Disthen, Zirkon und Turmalin.

Die Mikro- und Makrofauna der Ottnang-Formation weist
einen beachtlichen Arten- und auch Individuenreichtum

auf. Wegen des häufigen Auftretens der Foraminiferen-
Gattung Lenticulina (= Robulus) wurde sie mit der Atzbach-For-
mation und der Vöckla-Formation zum Robulusschlier s. l.
zusammengefasst. Der große Fossilreichtum einzelner
Aufschlüsse in der Ottnang-Formation erweckte bereits im
19. Jahrhundert das wissenschaftliche Interesse. Nähere
Angaben zu der Flora und Fauna der Ottnang-Formation
sind in RUPP (2008) zu finden.

Die Ottnang-Formation wird von der Atzbach-Formation
auf lithologischer Basis, von den hangenden, mittelottnan-
gischen Formationen der Innviertel-Gruppe auch auf
Grund der Foraminiferenfauna unterschieden. Die Pelite
der Ottnang-Formation können auf Grund der lithologi-
schen Entwicklung und des Fossilinhaltes als tiefneriti-
sche, abschnittsweise stark durchwühlte Schlammfazies
im flachmarinen, euhalinen Beckenbereich interpretiert
werden.
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Rieder Schichten, marin
Mittleres Ottnangium
Schluff, mergelig, Tonmergel, Sandlagen („Schlier“)37

Sande von Reith („Fofelsand“), marin
Mittleres Ottnangium
Sand, glimmerig, Mergellagen36

Obere Süßwassermolasse, ungegliedert (Bayern), limnisch-fluviatil
Karpatium–Pannonium
Kies, Sand, Schluff, Ton, mergelig35

Neue Bezeichnung: Ried-Formation (RUPP, 2008), Stra-
totypus: Ziegelgrube Eberschwang-Straß (BMN 465300/
333070, Ried i. Innkreis [RUPP et al., 2007])

Die Ried-Formation baut große Teile des Innviertler
Schlierhügellandes auf. Im Liegenden durch die Ottnang-
Formation begrenzt, verzahnt sie im Raum Lohnsburg und
Mehrnbach mit der Mehrnbach-Formation und wird von
dieser überlagert.

Es handelt sich bei der Ried-Formation um wechselnd
glimmerige, blaugraue oder hell olivgraue bis olivgraubrau-
ne Tonsilte bis tonigen Silte. Sie sind ebenflächig bis leicht
wellig und mm-dünn geschichtet und oft im cm-Bereich
gebankt. Feinsandbestege auf den Schichtflächen und
damit verbundene Linsenschichtung sind häufig anzutref-
fen. Einzelne Wühlspuren sind nicht selten; stark durch-
wühlt oder gar durch Verwühlung entschichtet sind die
Pelite der Ried-Formation aber kaum. Bei einem durch-
schnittlichen CaCO3-Gehalt von 24 % sind die Pelite der
Ried-Formation als Tonmergel anzusprechen. Der Mineral-
bestand der Ried-Formation setzt sich aus Quarz, Calzit,
Dolomit, Feldspat und Schichtsilikaten zusammen. An Ton-
mineralen werden Smectit, Hellglimmer/Illit und Chlorit

genannt, Kaolinit fehlt. Das Schwermineralspektrum ist
deutlich von Granat dominiert, daneben sind Epidot/Zoisit
und Hornblende stark vertreten. Die Nannoflora der Ried-
Formation ist wie die vieler Formationen des Untermiozäns
nicht besonders aussagekräftig. Die Foraminiferenfaunen
der Ried-Formation sind gut erhalten, mäßig reich an Arten
und Individuen, häufig kleinwüchsig und durchwegs domi-
niert von Arten der Gattung Ammonia. Daneben sind spora-
disch Ostrakoden, Radiolarien, Diatomeen und Schwamm-
spikel in größerer Zahl vertreten. Die Makrofauna der Ried-
Formation ist generell arm an Arten und Individuen. Bio-
stratigraphisch ist durch das Nannoplankton der Ried-For-
mation lediglich eine altersmäßige Einstufung in das Unter-
miozän (obere NN2–NN4) möglich. Sie kann aber wie alle
anderen Formationen des mittleren Ottnangium durch ihre
von Ammonia dominierten Mikrofaunen von den meisten un-
terottnangischen Formationen abgegrenzt werden. Die
Ried-Formation wurde in einem niedrigenergetischen Fa-
ziesbereich eines Flachmeeres gebildet. Foraminiferen-
und Ostrakodenfaunen weisen auf eine Ablagerung der
Sedimente in 10 m bis 50 m Tiefe unter normal marinen
Bedingungen hin.

Neue Bezeichnung: Reith-Formation (RUPP, 2008), Stra-
totypus: Prallhänge der Antiesen und Nebenbäche im
Raum Reith – Wolfharting (BMN: 467540/332800; ÖK 47
Ried i. Innkreis).

Nördlich des Hausruck sind im Raum Feitzing immer
wieder mächtigere Fein- bis Mittelsande, nicht niveaube-
ständig, zu beobachten. Sie ziehen vom Top der Ottnang-
Formation (W Reith) nach Westen in die Ried-Formation
hinein und verzahnen intensiv mit dieser. Es handelt sich
um gelbbraune bis gelbgraue, glimmerige Feinsande
(Quarzsande), untergeordnet Mittelsande, welche teils

massig, teils schräg- bis kreuzgeschichtet ausgebildet
sind, manchmal Flaserschichtung aufweisen und Zentime-
ter bis Dezimeter mächtige, wellig geschichtete Pelitlagen
mit Linsenschichtung und auch Pelitklastenlagen führen.
Die Reith-Formation führt in der Regel kleinwüchsige,
durchwegs von Ammonia dominierte Mikrofaunen. Diese
sind vergleichbar mit denen der Ried-Formation und doku-
mentieren klar das mittelottnangische Alter dieser Sande.
Die Reith-Formation wird als stark gezeitenbeeinflusster
Flachmeerbereich innerhalb der Ried-Formation („Rieder
Schichten“) interpretiert.

Die Hangendserie (Pannonium) besteht vorwiegend aus
„Flinzsand“, einem glimmerreichen Sand bis Sandstein,

der selten Gerölle führt, und untergeordnet auch
aus Tonen und Mergeln.



Neue Bezeichnung: Ampflwang-Formation (RUPP, 2008),
Stratotypus: Kohlestraßen-Exkursionspunkt Kalletsberg
SSO Zell a. Pettenfirst (BMN 470790 / 325620 [WEBER &
WEIDINGER, 2006], ÖK 48 Vöcklabruck).

Die Ampflwang-Formation in ihrer typischen Ausbildung
(Liegendschichten, Kohletonserie s. str., Hangendtone) ist
vor allem östlich der Linie Frankenburg – Pramet im Haus-
ruck anzutreffen. Westlich dieser Linie verzahnt sie inten-
siv mit der Kobernaußerwald-Formation und wird gegen W
immer mehr von dieser ersetzt. Die Liegendschichten prä-
sentieren sich in der Regel als weißliche bis graue, oft
bräunlich bis ocker verfärbte, schlecht sortierte, wechselnd
glimmerige, quarzreiche, zumeist massige Sande und
Tone, oft reich an Pflanzenhäcksel. Über den Liegend-
schichten liegt die Kohletonserie sensu stricto, welche die
Braunkohle und ihre Zwischenmittel umfasst. Es werden
drei Flözlagen unterschieden.

Die Hausruckkohle wird als Weichbraunkohle klassifi-
ziert, man unterscheidet zwischen Durit (Moorkohle), Xylit
(Glanzkohle), Fusit (Faserkohle) und Schwelkohle (Gelb-
kohle). Die einzelnen Flöze werden von den sogenannten
„Zwischenmitteln“, hellgrauen bis braunen Tonen bis
Schluffen und teils massigen, teils fein geschichteten San-
den, voneinander getrennt. Über dem Oberflöz liegen fette,
graue bis graublaue Tone, die sogenannten Hangendtone.
Die Liegendschichten sind quarzreich, der Feinanteil wird
vor allem aus Kaolinit (kaolinisierter Chlorit), Smectit und
Hellglimmer/Illit aufgebaut. Ihr Schwermineralspektrum
schwankt mit dem Grad der Verwitterung, wird aber gene-

rell von Staurolith und Epidot/Zoisit dominiert. Die nahezu
kalkfreien Sedimente der Zwischenmittel und der Han-
gendtone unterscheiden sich deutlich von den Liegend-
schichten. Sie sind sehr reich an Schichtsilikaten, Quarz
und Feldspäte spielen eine untergeordnete Rolle. Das
Tonmineralspektrum wird von Chlorit und Hellglimmer/Illit
dominiert. Die Hausruck-Kohle und ihre Zwischenmittel
führen eine Vielzahl fossiler Hölzer, Blatt-, Samen- und
Pollenfloren, Wirbeltierreste sind selten zu finden (RUPP,
2008). Während die Floren nur eine Einstufung in das
Obermiozän erlauben, lässt sich das Alter der Ampflwang-
Formation mit Hilfe der Säugerreste auf Pannonium ein-
schränken. Aus Lithologie und Fossilinhalt geht hervor,
dass die Ampflwang-Formation in Altarmen und Seen, peri-
odisch überfluteten Kohlesümpfen und Mooren am Rande
eines mäandrierenden Fluss-Systems (Kobernaußerwald-
Formation, siehe Nr. 33) gebildet wurde. Während die Koh-
leflöze zu trockeneren Zeiten gebildet wurden, stellen die
Zwischenmittel feuchtere Perioden mit Überschwem-
mungsphasen und hohen Grundwasserständen dar.

Aus Gründen der Darstellbarkeit wurde die zur Ampfl-
wang-Formation gehörige Grimberg-Subformation („Grim-
bergkies“ N Frankenburg: grauweiße bis braungelbe, gut
gerundete Mittel- bis Feinkiese in einer pelitreichen Sand-
matrix) und die zur Grimberg-Subformation gehörige Pram-
quellen-Bank („Quarzkonglomerat“: kieselig gebundene
Quarz- und Quarzitgerölle) (RUPP, 2008) in dieser Karte
nicht ausgeschieden.
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Hausruck-Kohle-Ton-Serie, limnisch-fluviatil
Pannonium
Ton, Sand, Kohle, Quarzkonglomerat34

Kobernaußerwald-Schotter, fluviatil, limnisch
Pannonium
Kies, Konglomerat, Sand, Ton33

Hausruckschotter, fluviatil
Pannonium
Kies, Konglomerat, Sand32

Neue Bezeichnung: Kobernaußerwald-Formation (RUPP,
2008), Stratotypus: Kiesgrube Schwarzmoos (BMN:
450940/325960), ÖK 47 Ried i. Innkreis.

Der Kobernaußerwald wird hauptsächlich von der
Kobernaußerwald-Formation aufgebaut (die Munderfinger
Schotter wurden auf Grund der großen Ähnlichkeit und der
schwierigen Abgrenzung zu der Kobernaußerwald-Forma-
tion in der vorliegenden Karte nicht von dieser abgetrennt).
Sie verzahnt über weite Bereiche mit der Ampflwang-For-
mation („Hausruck-Kohle-Ton-Serie“) und verliert sich
gegen Osten N Frankenburg in dieser. Die grauen bis gelb-
lich-braunen Kiese der Kobernaußerwald-Formation sind
Fein- bis Grobkiese in einer sandigen, selten schluffig-toni-
gen Matrix. Sie sind häufig horizontal- oder schrägge-
schichtet, vielfach intern dünne Sandlagen und -linsen
sowie Diskontinuitätsflächen aufweisend. Die einzelnen
Kieskörper sind oft durch deutliche, erosive Grenzen von-
einander getrennt. Das Geröllspektrum wird stark von
Quarzgeröllen dominiert, untergeordnet sind Quarzite und

Kristallingerölle vertreten. Im Vergleich zu den (hier inklu-
dierten) Munderfinger Schottern und der jüngeren Haus-
ruck-Formation weist die Kobernaußerwald-Formation den
geringsten Gehalt an Kalkgeröllen auf. Das Schwermine-
ralspektrum wird von den instabilen Mineralien Granat,
Epidot/Zoisit und Hornblende dominiert, wobei Granat stär-
ker in der kiesigen Fazies hervortritt, Epidot/Zoisit und
Hornblende hingegen stärker in den sandigen Lagen ver-
treten sind. Die Tonmineralspektren aus den pelitischen
Einschaltungen setzen sich zum großen Teil aus Kaolinit
und Illit zusammen. Selten werden in den Kiesen Reste
von Großsäugern wie Pferden, Nashörnern und Elefanten
gefunden. Sie werden als charakteristische Faunenele-
mente des Pannonium beschrieben. Die Kobernaußer-
wald-Formation erweist sich als Ablagerung eines mäan-
drierenden Fluss-Systems, dessen Sedimente stark mit
den Stillwasser-, Moor- und Kohlesumpfablagerungen der
Ampflwang-Formation verzahnen (RUPP & VAN HUSEN,
2007).

Neue Bezeichnung: Hausruck-Formation (RUPP, 2008),
Stratotypus: Kiesgrube Schernham W Haag a. Hausruck
(BMN: 470640/337410), ÖK 48 Vöcklabruck (RUPP et al.,
2007).

Die Hausruck-Formation stellt die jüngste Formation der
Hausruckviertel-Gruppe (Rupp, 2008) dar. Sie liegt diskor-
dant über der Kobernaußerwald-Formation und der Ampfl-

wang-Formation und baut den Kamm des Hausruck- und
Kobernaußerwaldes auf. Die Hausruck-Formation be-
steht aus grauen, zum Teil auch gelblich bis bräunlich
verfärbten Fein- bis Grobkiesen, deren Gerölle in einer
grob- bis mittelsandigen Matrix eingebettet sind. Die
Matrix ist fallweise karbonatisch verfestigt. Die Kiese sind
häufig schlecht geschichtet, die Lagerung der Gerölle



erscheint in seiner sandigen Matrix (rund 70 % Kies, >20 %
Sand) oft regellos. Fallweise sind Sandlagen und -linsen zu
finden, die intern häufig Schrägschichtung erkennen las-
sen. Sehr selten sind dünne tonige Lagen und Flasern
anzutreffen. Der Geröllbestand wird von Quarz- und Quar-
zitgeröllen dominiert, der Anteil an Kristallingeröllen ist
ebenfalls beträchtlich, Kalkgerölle sind untergeordnet, aber
stärker vertreten als in der Kobernaußerwald-Formation
Die Gerölle erreichen oft Maximaldurchmesser von weit
über 10 cm. Die Schwermineralspektren der sandigen Mat-
rix weisen immer einen sehr hohen Anteil an Granat auf,
Epidot/Zoisit, Hornblende und fallweise auch Staurolith
sind häufig. Säugetierreste aus der Hausruck-Formation

sind schon seit dem 19. Jahrhundert bekannt. Funde von
Großsäugern wie Nashörner und Elefanten wurden in neu-
erer Zeit durch eine reiche Kleinsäugerfauna ergänzt. Die
Großsäugerreste ermöglichen eine stratigraphische Ein-
stufung in das Pannonium, durch die Kleinsäuger kann
diese Einstufung auf den höheren Abschnitt der Säugetier-
zone MN10 (oberes Pannonium, Molluskenzone G, rund 9
Ma) eingeschränkt werden.

Die Kiese der Hausruck-Formation sind von einem nach
ENE entwässernden Fluss-System mit relativ hohen Strö-
mungsgeschwindigkeiten (Geröllgrößen, Schwermineral-
spektren) abgelagert worden.
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4.7. Quartär
4.1. D. VAN HUSEN
4.1. I. DRAXLER (Moore)

Pliozän–Pleistozän
Die zeitliche Position der Grenze Neogen/Quartär, zur Zeit mit 1,8 Ma festgelegt (�Stratigraphische Tabel-

le, vordere Umschlag-Innenseite), sowie ihre wissenschaftliche Begründung werden noch diskutiert (GIBBARD
et al., 2005; PARTRIDGE, 1997). Am ehesten wird sie mit der weltweit wirksamen allgemeinen Abkühlung
(SHACKLETON, 1997; SUC et al., 1997) um 2,6 Millionen Jahren verknüpft werden, die zu den für das „Eiszeit-
alter“ typischen Erscheinungen (z. B. periodischer Eisaufbau auf den Landmassen um die Polgebiete und in
Hochgebirgen, Lössablagerungen, Meeresspiegelschwankungen usw.) geführt hat. Im Bereich der Karte sind
Spuren aus diesem Übergang vom Neogen zum Quartär um den Hausruck und Kobernaußer Wald erhalten
geblieben.

Nach Ablagerung der Hausruckschotter als Abschluss der Sedimentation in der Molassezone herrschten
über den langen Zeitraum des Pliozäns steter Abtrag und Tieferlegung des Gewässernetzes vor. In dieser
Periode bildeten sich das heutige Gewässernetz und die Talzüge endgültig aus, die dann später innerhalb der
Alpen und bis in die Molassezone ausgreifend von den Gletschern umgestaltet wurden. Aus diesem Zeitraum
Pliozän–Pleistozän sind auch Reste ehemaliger, wohl ausgedehnter Kiesschüttungen entlang der Gerinne
erhalten, die frühe Terrassenbildungen darstellen. Wie aus den Sedimentstrukturen (Kreuzschichtung,
schlechte Sortierung) ersichtlich, entstanden sie in verwilderten Flusssystemen (braided rivers) unter dem
zunehmenden Einfluss von kühlen oder kalten Perioden, die zu diesen ersten Terrassenbildungen im Alpen-
vorland führten (VAN HUSEN in RUPP, 2008).

Eiszeiten, Gletscherentwicklung
Erst als die allgemeine Abkühlung im Quartär dann so weit fortgeschritten war, dass während der kälteren

Perioden große Eismassen auf den Kontinenten gebildet wurden, kam es auch in den Alpen zur Ausbildung
von Talgletschern. Aus diesen bildete sich mindestens viermal ein umfassendes Eisstromnetz in allen Tälern,
dessen Gletscherzungen sich entlang der großen Täler als Piedmontgletscher (z. B. Inn, Salzach) bis weit ins
Vorland ausbreiteten (�Taf. 11).

Die eiszeitliche Umgestaltung im Bereich des Bundeslandes Salzburg geschah so gut wie ausschließlich
durch den Salzachgletscher, dessen Einzugsgebiet fast zur Gänze den Landesgrenzen entspricht. Eine Dar-
stellung der glazialen Entwicklung im gesamten Einzugsgebiet der Salzach und der Gletscherströme wurde
schon sehr früh von BRÜCKNER (1886) gegeben. Darüber hinaus reicht einerseits im Osten der Traungletscher
(Wolfgang-, Fuschlsee, Thalgau) noch auf das Gebiet des Bundeslandes, andererseits gehört der Lungau
zum Einzugsgebiet des nach Osten abfließenden Murgletschers.

Wie aus der Klimakurve der letzten 1 Mio Jahre zu erkennen, sind die einzelnen Kalt- und Eiszeitperioden von
jeweils rund 100.000 Jahren durch einen zunehmenden Klimaverfall charakterisiert (Abb. 22), der immer wie-
der durch wärmere Perioden unterbrochen war. Am Ende der Eiszeiten war dann jeweils die größte Eismenge
in den nördlichen Teilen der Kontinente Amerika, Europa und Asien sowie in allen Gebirgen weltweit gebildet
worden (VAN HUSEN, 1987). Danach folgte jeweils ein plötzlicher Wechsel zu einer Warmzeit (Termination).

In diesen Perioden bildeten sich in den Karen der Hohen Tauern und auf den Plateaus der Kalkalpen Glet-
scher, die je nach Stärke der Klimaverschlechterung die Nebentäler der Salzach und teilweise das Salzachtal
mit ihren Gletscherzungen erfüllten. Dabei wuchsen anfangs die Gletscherzungen in den Tälern in ihrer Länge
recht langsam an, da durch das anfänglich noch größere Gefälle auch eine starke Absenkung der Schnee-
grenze zu keiner großen Zunahme der Fläche im Nährgebiet führte. Erst als die großen Täler (z. B. Pinzgau) mit
ihrem geringen Gefälle erreicht wurden, nahmen mit jeder kleinen Absenkung der Schneegrenze das Nährge-
biet und die Gletscherausdehnung sprunghaft zu (VAN HUSEN, 2000). So kommt es in den vier Perioden mit der
stärksten Klimaverschlechterung zur Vollvergletscherung und zur Ausbildung des Eisstromnetzes (�Taf. 11)
sowie der weit ausladenden Piedmontgletscherzungen des Salzach- und Inntales im Vorland. Der Traunglet-
scher im Salzkammergut hingegen überwand mit seinen drei Hauptzungen den Alpenrand nur unwesentlich.



Zu allen Eiszeiten floss das Eis des Salzachglet-
schers von den Plateaus der Kalkalpen und aus den
Tälern der Hohen Tauern nach Norden ab (�Taf.
11). Dabei bewegte sich das Eis vom oberen Salz-
achtal hauptsächlich über die Furche des Zeller
Sees, aber auch über den Pass Thurn und andere
Scharten nach Norden. Weiter im Osten erfolgte der
Abfluss über das Salzachtal (Paß Lueg). Durch den
fehlenden Eisfluss von West nach Ost zwischen die-
sen Eisströmen kam es im Salzachtal zwischen
Bruck und Schwarzach–St. Veit zu keiner nennens-
werten glazialen Überformung, so dass das enge flu-
viatil geformte Erosionstal erhalten geblieben ist, das
sicherlich aber subglazial als Drainagebahn genutzt
wurde.

Eiszeiten, Sedimententwicklung
Während aller Klimaverschlechterungen kam es

parallel zum Eisaufbau zur Ablagerung teilweise
mächtiger Schotterablagerungen in den Tälern, die
dann vom Gletscher überfahren und mit Grundmorä-
ne bedeckt wurden. Diese Vorstoßsedimente sind
bis unterhalb der Endmoränen im Vorland, die die
größte Ausdehnung der jeweiligen Eiszeit markieren,
entwickelt und gehen hier in die entsprechende Ter-
rassenschüttung über. Diese klimabedingte Sedi-
mentabfolge ist im Bereich des Salzachgletschers für
alle 4 Eiszeiten im Bereich der Endmoränen modell-
haft entwickelt (WEINBERGER, 1955). In den engen
inneralpinen Tälern sind die älteren dieser Ablage-
rungen durch Ausräumung zwischen den Eiszeiten
zerstört oder von denen der jüngsten Eiszeit über-
deckt worden. Demnach sind die Sedimente der
jüngsten Eiszeit (Vorstoßschotter und Moränen) weit
verbreitet und ältere Ablagerungen, wenn überhaupt,
nur selten identifizierbar.
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Abb. 22.
Klimaentwicklung und die daraus resultierende Gletscherausdeh-
nung in den Tälern der Ostalpen der letzten 1 Ma.
Nähere Erläuterung siehe Text.

Zum Zyklus einer Eiszeit gehören auch die Terrassen im Vorfeld der Endmoränen, die ja die räumliche Fort-
setzung der Vorstoßsedimente außerhalb der Reichweite des Gletschers (Endmoränen) sind. Die typischen
Ablagerungen des Zerfalls und des Rückzugs der Gletscherzungen (Eisrandsedimente, Kames) und Seese-
dimente (Füllung der frei werdenden übertieften Talbereiche) bilden den Abschluss jedes Eiszeitzyklus.

Übertiefte Talbereiche

Der Salzach- und auch der Traungletscher sind schöne Beispiele für die Entwicklung und Verbreitung über-
tiefter Bereiche in Abhängigkeit von der Gletscherentwicklung. Die generell als „Zungenbecken“ bezeichne-
ten Bereiche treten bevorzugt im Zehrgebiet der Gletscherzungen auf und dürften genetisch an die dort herr-
schenden Verhältnisse gebunden sein (VAN HUSEN, 1979). Im Gegensatz zu den Gletscherzungen des Traun-
gletschers (Zungenbecken des Traun-, Atter-, Wolfgang-, Fuschl-, Mond- und Irrsee), die den Alpenrand
gerade noch erreichten, stieß der Salzachgletscher weit ins Vorland vor, wo er sich entsprechend ausbreiten
konnte. So entstanden hier neben dem eindrucksvollen Stammbecken (Golling bis nördlich der Stadt Salz-
burg) die fingerförmigen Zweigbecken von Waller-, Trumer-, Matt-, Waginger See (PENCK & BRÜCKNER,
1909). Das ebenfalls übertiefte Oichtental ist wie das Stammbecken wieder völlig mit Sedimenten aufgefüllt.
Eine ähnliche Gestaltung zeigt sich auch im Bereich des Inngletschers (TROLL, 1924).

Eine zweite Gruppe von übertieften Talabschnitten ist in den Gletschersystemen nahe den primären Ein-
zugsgebiete zu finden (�Taf. 10), wo die Gletscherzungen jeweils am Ende der Eiszeit (Spätglazial) und in
den Kaltphasen am Beginn der Eiszeitzyklen oder in den dazwischen liegenden schwächeren Zyklen zu lie-
gen kamen (Abb. 22). Der große Unterschied in der Ausbreitung der Gletscher zwischen diesen und den Voll-
vergletscherungen erklärt sich ja aus den Längsprofilen der Täler und deren Einfluss auf die Eisausbreitung
im Verhältnis zur Stärke der Klimaverschlechterung (s. o. Gletscherentwicklung). Es sind somit Zungenbe-
cken mit deutlicher Übertiefung durch diese wiederholt aufgetretenen Eiszungen (VAN HUSEN, 1979).

Über die Tiefenlage des präquartären Untergrundes sind naturgemäß nur wenige direkte Daten vorhanden.
Die durch Bohrungen bis in den Untergrund erfassten Werte geben auch nur eine generelle Tiefenlage der
gesamten Felssohle an, da durch die Erosion der unter Druck stehenden Schmelzwässer an der Gletscher-
sohle ein lebhaftes Relief mit Kolken und Rinnen entstanden ist.



Die Bohrungen im Stammbecken südlich der Stadt Salzburg (�Taf. 10) zeigen eine Beckensohle um 350
m unter dem Talboden an, die westlich der Stadt am morphologischen Nordrand der Alpen dann von rund 260
m rasch ansteigt und aushebt. Über mögliche tiefe Rinnen, östlich und westlich der Felsinsel bei Liefering
oder zwischen Mönchs- und Kapuzinerberg, ist nichts bekannt. Sie könnten Verbindungen einerseits zu der
Rinne nordwestlich Laufen bei Vollern-Wimpassing mit mehr als 127,7 m Tiefe, andererseits zu jener im Oich-
tental bei Nussdorf mit über 248,8 m herstellen (WEINBERGER, 1952). Für diese von Weinberger als präglazi-
ales Salzachtal angesehene Rinne wird neuerdings mit Hilfe geophysikalischer Messungen eine Tiefe von
350 m wahrscheinlich gemacht (BRÜCKL et al., im Druck). Von den anderen Zweigbecken sind nur die See-
tiefen als Mindestwerte erfassbar, da keine Daten über die Mächtigkeit der postglazialen Sedimente in den
Seebecken vorhanden sind. 

Ebensolche Werte liegen von den Zungenbecken des Traungletschers vor. Nur südlich des Traunsees wei-
sen seismische Untersuchungen auf Mächtigkeiten von mehr als 400 m hin (VAN HUSEN in EGGER, 1996). Im
Chiemsee-Becken sind, außer der Seetiefe von 73 m, keine Werte bekannt.

Wie sich die Übertiefung im Inntal bis zum Alpenrand entwickelt, die um Wörgl nach reflexionsseismischen
Messungen (Profile bei Kundl und Schaftenau) noch ca. 1000 m betragen soll (WEBER et al., 1993), ist wenig
bekannt. Etwas weiter westlich, in einer Tiefbohrung in Kramsach (Unterlagen: Gemeinde Kramsach, Bohrbe-
treuung Dr. G. GASSER), ist hingegen der präquartäre Untergrund in Talmitte schon bei 372 m erreicht worden.
Welche Werte unmittelbar am Ausgang ins Vorland vorliegen, muss völlig offen bleiben. Eine seismische Kar-
tierung zeigt eine Ausrichtung eines 300 m tiefen Beckens – gefüllt mit den feinkörnigen Beckensedimenten
des Sees von Rosenheim – nach NNW in gerader Verlängerung des Inntales. Es weist vom Ausgang des Inn-
tales bei Flimsbach-Nussdorf bis Kirchdorf am Inn diese Tiefe auf. Die gesamte Übertiefung – erfüllt mit glazi-
alen Ablagerungen – am Ausgang des Inntales soll hingegen noch bei über 300 m liegen (VEIT in WOLFF, 1973).

Die Tiefe des am Ausgang ins Alpenvorland anschließenden Beckens des Sees von Rosenheim (PENCK &
BRÜCKNER, 1909; TROLL, 1924) nimmt dann nach Norden offensichtlich sehr rasch ab. Die Mächtigkeit der
feinkörnigen Beckensedimente ist auf Höhe von Rosenheim bei Kolbermoor durch eine Bohrung bis auf 150
m sichergestellt (TROLL, 1924). Jüngere Seismik-Daten weisen auf mehr als 250 m hin (KRAUS & EBERS,
1965). 

In den als Zweigbecken anzusehenden Buchten Simssee und im Norden und Westen ist die Mächtigkeit auf
ca. 50 m beschränkt (SCHUMANN, 1969). Werte, wie sie im Vergleich mit dem Salzachgletscher plausibel er-
scheinen. 

Leider sind für die zweite inneralpine Gruppe der Becken noch weniger Daten vorhanden, da tief reichende
Bohrungen sehr selten sind. Die Werte der Übertiefung (�Taf. 10) sind hier sicher geringer als am Alpenrand
anzunehmen, wenn – bis auf den im Tal des Kleinsölkbaches (VAN HUSEN, 1979) – auch nur Werte „tiefer als“
angegeben werden können. Die von Dr. R. BRAUNSTINGL (Geologischer Dienst der Landesbaudirektion Salz-
burg) zur Verfügung gestellten Werte beziehen sich auf Bohrungen, die die Talfüllungen aber leider nicht
durchörtert haben. Die Übertiefung erreicht teilweise sicher deutlich mehr als 100 m, worauf die Erdwärme-
sonde in Mittersill sowie die ganz am Talrand liegende Schlitzwand in Schüttdorf (bis 104,6 m Tiefe, vgl. Aus-
scheidung Nr 2) hindeuten. Eine sehr deutlich Übertiefung weist das Becken des Königssees mit über 200 m
(Seetiefe 188 m) auf, die in dieser Gruppe nur annähernd vom Becken des Hallstätter Sees erreicht wird.
Werte um die 200 bis 300 m würden in diesen großen Becken wie auch im Pinzgau nicht überraschen.

In dem kleinen Becken von Lofer haben die Thermalbohrung in St. Martin mit 104 m und eine in Lofer mit
100 m nur grobe Schotter respektive Bänderschluffe mit Kiesen durchörtert, erreichten aber nur teilweise den
Untergrund. Ob sie ein isoliertes lokales kolkartiges Becken belegen oder dieses ein Teil einer durchgehen-
den tiefen Rinne im Saalachtal ist, muss offen bleiben – eine Frage, die sich auch im Salzachtal südlich vom
Paß Lueg stellt.

In den Becken bildeten sich unmittelbar nach dem Abschmelzen des Eises Seen, die nach kurzer Zeit durch
die Sedimentfracht der Gerinne verfüllt wurden. Nur im Traungletscher-Gebiet und im Chiemsee ist dieser
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Im Raum Kremsmünster wurde seit der Römerzeit die
Weiße Nagelfluh (ANGERER, 1909) als begehrter Baustein
abgebaut.

Die matrixreichen Kiese weisen durch den hohen Gehalt
an triadischen Dolomit- und Kalkgeröllen eine auffällig

Weiße Nagelfluh
Konglomerat

27

helle, Namen gebende Färbung auf und werden als eine
Schüttung eines Voralpenflusses aus dem Raum Laudach-
, Almtal Richtung NE gedeutet (KOHL in KRENMAYR, 1997;
EGGER & VAN HUSEN, 2007). Das häufige Auftreten wenig
oder kaum gerundeter Blöcke (Kalke, Flyschsandsteine) in

Verfüllungsprozess offensichtlich durch eine geringere Schwebführung der Flüsse noch nicht abgeschlossen.
Die Verfüllung wird aber auch hier lang vor der nächsten Vergletscherung abgeschlossen sein (VAN HUSEN in
EGGER, 1996). Der Zeller See stellt einen kleinen Rest des Sees im Pinzgau dar (vgl. Ausscheidung Nr 2). Bei
der Verfüllung der Seen entwickelten sich an den Mündungen der Gerinne mächtige, grobkörnige Deltaabla-
gerungen (fore sets), während in der Beckenmitte die feinkörnigen Seesedimente (bottom set) mächtig ent-
wickelt sind. Abgeschlossen wird diese Füllung dann von den jüngsten Flusskiesen (top set). Diese Verteilung
ist besonders klar im Salzachtal (Abb. 23) zwischen Paß Lueg und Salzburg entwickelt (BRANDECKER, 1974;
VAN HUSEN, 1979).

4.7.1. Pliozän–Pleistozän

1997). Äquivalente dieser Schotter sind rund um den
Hausruck erhalten, wo sie aus den umgelagerten Schot-
tern des Neogens gebildet werden (VAN HUSEN in RUPP,
2008). In diesen Ablagerungen ist eine deutliche Anreiche-
rung verwitterungsresistenter Gerölle (Quarze, Quarzite)
durch Umlagerung und Verwitterung zu erkennen.

Die Schottervorkommen stellen eigenständige, bis zu
20–25 m mächtige Schüttungen dar, die auch mit ihrem
Sockel über dem Niveau der Älteren Deckenschotter liegen
und demnach älter als diese sind. Ihre Sedimentstrukturen
(kleinräumige Kreuzschichtung) und gelegentlich auftre-
tende, schlecht gerundete grobe Gerölle belegen eine Bil-
dung unter kalten Klimabedingungen (KOHL in KRENMAYR,

Schotter von Reuharting-Schnelling und Äquivalente
Kies, Sand

31

30 Vorstoßschotter
Kies, Sand, Konglomerat

29 Grund- und Endmoräne
Steine, Kies, Sand, Schluff, unsortiert

28 Älterer Deckenschotter
Kies, Sand, Konglomerat

30, 29, 28

4.7.2. Pleistozän

Im Bereich des Salzachgletschers sind Ablagerungen
des ältesten Gletschervorstoßes am Siedelberg (WEINBER-
GER, 1950, 1955; KRENMAYR & SCHNABEL, 2006) bekannt,
dessen südlichste Teile westlich Mattighofen noch ins Kar-
tenblatt hereinreichen.

In den Sedimenten des Siedelberges zeichnet sich die
Entwicklung während des weitesten Vorstoßes der Glet-
scherstirn schön ab. Die Akkumulation setzt mit sandigen
Kiesen ein, die einen hohen Anteil – bis zu 60 % – der gut
gerundeten Quarz- und Quarzitgerölle des neogenen
Untergrundes führen. Diese finden sich auch in den liegen-
den Anteilen des Älteren Deckenschotters weiter im Nor-
den, die ja gleichzeitig abgelagert wurden. Zum Hangen-
den ist der Einfluss der herannahenden Gletscherzunge
durch den zunehmenden Anteil an Geröllen aus den Kalk-
alpen und der Flyschzone zu erkennen, wobei deren Sand-
steine auch eine wesentlich schlechtere Rundung aufwei-
sen (KOLMER, 2005). In der hangenden Moräne treten die
Geschiebe aus dem neogenen Untergrund dann zu Gun-
sten der aus den Alpen stammenden Gesteine stark
zurück. Ebenso ist in den hangenden Teilen der Älteren
Deckenschotter eine starke Zunahme der Ferngerölle aus
den Alpen parallel mit einer Zunahme der  Korngröße bei
Abnahme des Rundungsgrades zu bemerken. In den weni-
gen großen Aufschlüssen ist eine Verkittung der Kiese zu

beobachten, die von nur geringer Kornbindung in matrixar-
men bis zu dichten, matrixreichen, gut verkitteten Teilen
reicht. Diese führten früher zur Anlage verschiedener loka-
ler Entnahmen, in denen die Konglomerate für Bauzwecke
gewonnen wurden.

In den hangenden Teilen der Älteren Deckenschotter ist
eine weit fortgeschrittene, mehrere Meter eingreifende
Verwitterung zu beobachten, die aber mit vereinzelten kao-
linisierten Kristallin- und veraschten Karbonatgeröllen auch
den gesamten Kieskörper beeinflusst. Neben diesen diffus
auftretenden verwitterten Geröllen sind auch Geologische
Orgeln zu beobachten, die mit 1–5 m Durchmesser den
gesamten Terrassenkörper vertikal durchörtern.

Der Endmoränenwall bildet den Rücken des Siedelber-
ges, der durch Solifluktion in den folgenden Eiszeiten
heute als sanfte breite Form vorliegt.

Weiter im Osten, außerhalb des Bundeslandes Salz-
burgs, finden sich an den Zungen des Traungletschers bei
Frankenmarkt Vorstoßschotter und Grundmoräne (SPERL,
1984) sowie bei Berg SE Lindach Endmoränen des Günz
(EGGER & VAN HUSEN, 2007). Das gehäufte Auftreten von
„moränennahen, blockreichen Schottern“ um Sattledt, die
in die weit verbreiteten Älteren Deckenschotter der Traun-
Enns-Platte übergehen, wurden von KOHL (1958) als End-
lage des günzzeitlichen Kremsgletschers gedeutet.

GÜNZ



den Kiesen deutet ebenso wie die Sedimentstrukturen auf
eine rasche Akkumulation während einer Kaltzeit hin. Die
Begrenzung der Weißen Nagelfluh zu den liegenden Älte-
ren Deckenschottern und der hangenden Grauen Nagel-

fluh des Mindel ist durch gut ausgebildete Verwitterungs-
horizonte markiert. Diese Position legt ihre Bildung in der
Kaltzeit (Abb. 22) zwischen den Eiszeiten Günz und Mindel
nahe (KOHL in KRENMAYR, 1997).
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26 Vorstoßschotter
Kies, Sand, z. T. Konglomerat

25 Grund- und Endmoräne
Steine, Kies, Sand, Schluff, unsortiert

24 Jüngerer Deckenschotter
Kies, Sand, z. T. Konglomerat

26, 25, 24

Der mindelzeitliche Piedmontgletscher hat im land-
schaftprägenden Rücken Sperledt – Adenberg ebenso
eine im Sedimentaufbau klassische Endmoräne hinterlas-
sen. Er setzt bei Feldkirchen bei Mattighofen am Nordrand
der Karte an und zieht in weitem Bogen über Handenberg
bis zum Weilharter Forst (KRENMAYR & SCHNABEL, 2006).

Aufbau und Verteilung der Sedimente sind ähnlich wie
am günzzeitlichen Siedelberg (KOLMER, 2005). Über den
neogenen sandreichen, gut sortierten und gerundeten Kie-
sen, unterbrochen von Schlufflagen, folgen schlecht sor-
tierte Grobkiese, die kaum Schichtung zeigen. Sie beste-
hen zu rund 30–40 % aus den aufgearbeiteten Kiesen des
unmittelbaren Untergrundes, zu denen noch grobe, weni-
ger bearbeitete Gerölle aus den Alpen (Flyschsandsteine,
Kalke, Dolomite, Gneise, Glimmerschiefer) kommen. In
diesen finden sich immer wieder Steine und Blöcke von
ungerundeten Flyschsandsteinen und kalkalpine Blöcke
bis zu 3 m Durchmesser (z. B. Gosaukonglomerat vom
Gaisberg). Über diesen hauptsächlich in tieferen Einschnit-
ten des Fillmannsbaches und anderer Gräben aufge-
schlossenen Sedimenten folgen Moränenablagerungen,
die durchwegs feinstoffreiche Korngemische mit Kiesen
und Blöcken darstellen. Die groben Anteile sind Gesteine
aus dem gesamten Einzugsgebiet des Salzachgletschers.
Die aus dem Untergrund aufgenommenen Quarzgeschie-
be treten nur untergeordnet in Erscheinung. Dabei ist zu
beobachten, dass einerseits bereichsweise sehr reduzierte
Spektren mit wenig verschiedenen Geröllen offensichtlich
aus einem eng begrenzten Einzugsgebiet zur Ablagerung
kamen (KOLMER, 2005), andererseits in Bereichen mit allen
Gesteinstypen offenbar eine gute Durchmischung inner-
halb der Gletscherzunge eintrat. Neben diesen matrixrei-
chen Ablagerungen finden sich auch Bereiche matrixarmer
Moränensedimente, die auf fluviatile Umlagerungsvorgän-
ge am Gletscherrand hinweisen. In allen Bereichen finden
sich gekritzte und polierte Geschiebe.

Die nördlich an den Moränenwall anschließenden Jünge-
ren Deckenschotter führen in ihren liegendsten Anteilen
noch einen deutlichen Anteil an gut gerundeten Quarzen
(bis 50 %), zu denen sich zum Hangenden hin zunehmend
die groben Ferngeschiebe aus den Alpen mischen. In der
Nähe der Endmoräne finden sich häufig Blöcke unter-
schiedlicher Größe in den groben sandreichen Schottern.

Moränen und Jüngere Deckenschotter weisen durch-
wegs eine mächtige Verwitterungsdecke auf, von der aus-
gehend in den oft konglomerierten Schottern Geologische
Orgeln bis zu 10–15 m tief eingreifen. 

Westlich der Salzach sind die Ablagerungen der Minde-
leiszeit im Kartengebiet auf den Raum um Trostberg und
nördlich davon beschränkt (DOPPLER, 1982). Es sind, ent-
lang der Einschnitte (z. B. Alz) aufgeschlossen, gut verfes-
tigte Schotter, die ein glazial geprägtes Relief aus Molas-
segesteinen und günzzeitlicher Moräne überdecken. Sie
werden von gut gerundeten und sortierten Kiesen mit
wechselndem Sandgehalt gebildet und zeigen Schräg- und
Kreuzschichtung. In den hangenden Anteilen ist eine zu-
nehmende Vergröberung, einhergehend mit einer Abnah-
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me der Rundung zu beobachten. Sie stellen die Vorstoß-
schotter dar und sind in direktem Übergang von der sehr
grobblockigen Moräne des Mindelgletschers überlagert.
Vorstoßschotter wie Moräne zeigen gleiche petrographi-
sche Zusammensetzung, die von Karbonaten (60–80 %)
dominiert wird. Zusätzlich finden sich 8–16 % Quarz und
Kristallin und einige Prozent Sandsteine (Flysch), die aber
in der Moräne bis zu 20 % ansteigen können. Diese
Zusammensetzung weist die Moräne als die des Salzach-
gletschers aus, die seine Endlage bei Trostberg erreichte.
Der später noch von Rißmoräne bedeckte Rücken Trost-
berg – Engelsberg stellt den Endmoränenwall dar. Die min-
delzeitlichen Konglomerate nordwestlich davon (Peterskir-
chen) werden als die Jüngeren Deckenschotter angesehen
(DOPPLER, 1982).

Östlich an die Piedmontgletscherzunge des Salzachglet-
schers grenzte die Irrseezunge des Traungletschers an,
wobei das Mattigtal bei Strasswalchen die Grenze bildete. 

Die drei Zungen des Traungletschers (Irrsee, Attersee,
Traunsee) bildeten jeweils eigenständige Zungen aus, die
im Westen bis an den Südrand des Kobernaußer Waldes
reichten (WEINBERGER, 1955; DEL NEGRO, 1969). Die End-
moränen werden durchwegs von generell feinstoffreichen,
unklassierten Korngemischen aufgebaut, die häufig m3-
große Kalk- und Sandsteinblöcke führen. Auf der Innensei-
te gehen die Endmoränensedimente in die Grundmoräne
über, die durch den wesentlich höheren Feinanteil und eine
hohe Kompaktion charakterisiert ist. In ihr finden sich bei
Bauarbeiten oft sehr große Kalkblöcke.

Die Moräne überlagern Vorstoßschotter, die auch hier
hohe Prozentsätze besser gerundeter Quarze und Quarzi-
te führen, die aus den umgelagerten Schottern des
Kobernaußer Waldes und des Hausruck stammen (SPERL,
1984; RUPP, 2008). Südlich von Frankenmarkt, im Stauber-
eich zwischen der Gletscherzunge der Irrsee- und Atter-
seefurche, erreichen diese Vorstoßsedimente große Mäch-
tigkeit und zeigen eine Wechsellagerung mit feinkörnigen
durch Stausituationen entstandenen Ablagerungen.

Östlich der breiten Gletscherzunge nördlich des Traun-
sees (VAN HUSEN in EGGER, 1996; EGGER & VAN HUSEN,
2007) erreichte nur noch eine Eiszunge im Kremstal den
Alpenrand. Ihr auffällig weiter Vorstoß während der Mindel-
und der nachfolgenden Rißeiszeit (KOHL, 2000) ist mit den
Eisabflussverhältnissen im Ennsgletscher und deren Aus-
wirkung auch auf die Nachbargletscher zu erklären (VAN
HUSEN, 2000). Die feinstoffreichen Moränen bilden die
landschaftprägenden Höhenzüge zu beiden Seiten des
Kremstales zwischen dem Alpenrand und Kremsmünster.
Die dazugehörigen liegenden Vorstoßschotter „Graue Na-
gelfluh“ (KOHL, 1977) sind entlang des Kremstales immer
wieder aufgeschlossen und überlagern die Weiße Nagel-
fluh.

An alle diese Endmoränen des Mindelgletschers schlie-
ßen die Jüngeren Deckenschotter an, die, in die Älteren
Deckenschotter der Traun-Enns-Platte eingesenkt, den
Flüssen folgen.
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Fluvioglaziale Sedimente
Konglomerat, Kies, Sand

21

Im Becken des Wallersees treten weit verbreitet (Ur-
sprung, Reicherting, Nordufer des Wallersees, Tiefenstein
Klamm) unter den jüngsten Moränenablagerungen Konglo-
merate auf, die auch unter der Moräne erbohrt wurden
(Riedelwald, westlich Seekirchen). Die Konglomerate bil-
den demnach eine Platte, die das Wallerseebecken west-
lich bis nördlich des Sees erfüllt und nur durch eine
Schwelle des präquartären Untergrundes (Flysch) bei
Oberkirchham – Kothgumprechting unterbrochen wird (EG-
GER & VAN HUSEN, 2003). Es sind durchwegs gut verfestig-
te, sandige bis sandreiche grobe Kiese, die lagenweise
auch nur korngestützt schwach verkittete Lagen aufwei-
sen. Die Kiese entsprechen in ihrer petrographischen Zu-
sammensetzung dem heutigen Spektrum der Salzach. Sie
führen einen hohen Prozentsatz an kristallinen Geschieben
der Hohen Tauern, neben den Karbonaten der Kalkalpen
und den Sandsteinen der Rhenodanubischen Flyschzone.

Die fluviatilen Schotter zeigen mit Lagen völlig unsortier-
ter sandreicher Kiese, die Blöcke bis 80 cm führen, in
Wechsellagerung mit intensiv kreuzgeschichteten Berei-

chen eine rasche Akkumulation eines braided river an. Die
Schüttung erfolgt wahrscheinlich im Bereich der Zunge des
vorrückenden Salzachgletschers, als das hydraulische
Niveau die Schwelle Hallwang-Anthering überstieg und die
Schmelzwässer über das Becken abfließen konnten. Sie
akkumulierten eine bis zu 80–90 m (Bohrung Riedelwald
–87,6 m) mächtige Schotterdecke, die eine glazial geform-
te und mit Grundmoräne bedeckte Landschaft überschütte-
te. Der Abfluss erfolgte offensichtlich ins Mattigtal, wo
heute aber NW Neumarkt keine Reste zu finden waren
(EGGER & VAN HUSEN, 2003).

In allen Bohrungen (Riedelwald) zeigt sich, dass die
Konglomerierung nicht nur als Talrandverkittung vorliegt,
sondern offensichtlich den ganzen Kieskörper erfasst hat.
Die Verkittung ist bis auf manche feinkörnige Lagen weit
fortgeschritten und hat zu gut verfestigten Konglomeraten
geführt, die mit schluffigen, wenig verkitteten Lagen wech-
sellagern. Diese und das Auftreten von verwitterten Ge-
röllen (z. B. kaolinisierte Gneise, veraschte Dolomite) in
den Konglomeraten lassen mindestens auf eine Akkumu-

Eisrandsediment, Kame (z. B. Salzburger Nagelfluh)
Konglomerat

23

Gehängebrekzie
Brekzie

22

Die Konglomerate des Mönchsberges wurden von
PENCK & BRÜCKNER (1909) als Ablagerungen eines Sees
im Zungenbecken des Salzachgletschers, während des
Mindel/Riß-Interglazials angesehen. Dazu wäre aber ein
geschlossener mindelzeitlicher Moränenkranz von ~550 m
Seehöhe nötig gewesen, der bald wieder weitgehend ab-
getragen worden wäre. Eine Situation, wie sie auch für
einen etwas tiefer gespannten See nach der Rißeiszeit
konstruiert wurde (GÖTZINGER, 1936 a, b, c).

Die Konglomerate des Mönchsberges und gleiche Abla-
gerungen (Hellbrunn, Adneter Riedl, Georgenberg) sind
aber leichter als Kames und Eisrandbildungen während der
Abschmelzphase des Gletscherkörpers anzusehen. Als
Grundgebirgsaufragungen (z. B. Festungsberg, Kapuziner-
berg) ausaperten, wurden die sich bildenden kleinen Seen
durch die Sedimentfracht der Schmelzwässer rasch verfüllt
(VAN HUSEN in PLÖCHINGER, 1987). Die durchwegs gut ver-

kitteten, fast überall deltageschichteten (fore set) Kiese
weisen das Spektrum der Salzach und ihres gesamten Ein-
zugsgebietes auf. Die Konglomerate des Mönchsberges
waren ein sehr beliebter und vielfach verwendeter Bau-
stein, der über Jahrhunderte in vielen Steinbrüchen (heute
bis auf wenige Ausnahmen nicht mehr erkennbar) abge-
baut wurde (KIESLINGER, 1964). Auch in den Konglomerat-
vorkommen weiter im Süden sind oft noch die alten Stein-
brüche zu erkennen.

Diese als fortgeschrittene Talrandverkittung anzusehen-
de Konglomerierung zeigte in den Steinbrüchen große
Unterschiede in ihrer Festigkeit. So waren matrixarme
Lagen über 10er-Meter nur punktförmig und schwach ver-
kittet (KIESLINGER, 1964). Diese unterschiedliche Verkit-
tung sowie Verwitterungserscheinungen im Inneren des
Mönchsberges wurden durch die Garagenbauten erschlos-
sen und dokumentiert (HORNINGER, 1986).

Im Bereich der Karte finden sich, besonders am Südrand
der Kalkalpen (Steinernes Meer, Dachstein, Grimming)
sowie am Nordhang des Watzmann-Stockes und des
Traunsteins bei Gmunden, ausgedehnte mächtige Brek-
zienvorkommen, die als Reste einer ehemals weiter ver-
breiteten Schuttanhäufung angesehen werden können
(CORNELIUS, 1941). Es ist heute durchwegs gut verfestigter
grober Hangschutt, der sehr oft reich an feinkörniger Matrix
ist. Die Brekzien zeigen undeutlich grobbankige, hangpa-
rallele Schichtung, die durch den verschiedenen Matrixge-
halt angezeigt wird und hauptsächlich auf wiederkehrende
Murenereignisse in Wechselwirkung mit der gravitativen
Schuttbildung begründet ist. Die großen Vorkommen sind

MINDEL/RISS-INTERGLAZIAL
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offensichtlich an Bereiche gebunden, wo weiche, duktile
Gesteine (z. B. Werfener Schiefer) die härteren spröderen
Kalke unterlagern, wodurch eine starke Schuttbildung,
besonders bei tektonischen Bewegungen, ausgelöst wird
(VAN HUSEN, 2000). Durch die fazielle sowie lagemäßige
Übereinstimmung wurden diese Brekzien bis heute mit der
Höttinger Brekzie (PENCK, 1921; AMPFERER, 1936) paralle-
lisiert und demnach in den Zeitraum zwischen Mindel- und
Rißeiszeit gestellt, was in guter Übereinstimmung mit an-
deren Indizien tektonischer Mobilität in den Ostalpen ste-
hen dürfte (VAN HUSEN, 2000). Neuerdings wird auch eine
Stellung im Riß/Würm-Interglazial diskutiert (SANDERS &
OSTERMANN, 2006).



lation in der Vorstoßphase der Rißeiszeit schließen, ob-
wohl ein höheres Alter möglich ist. Durch die verwitterten
Gerölle und matrixarmen Anteile ergibt sich eine hohe Po-
rosität.

Die Konglomeratplatte ist nahezu vollständig von Grund-
moräne bedeckt, die eine großzügige Drumlinisierung mit
SW–NE-Streichen und dazwischenliegenden Wannen
zeigt. 

Am Rand der Platte treten ergiebige Quellen (Ursprung,
Tiefenbach, Bayerham) auf, die in der gleichen Höhe liegen
und mit dem in den Bohrungen festgestellten Grundwas-
serspiegel korrespondieren. Das und Pumpversuche deu-

ten darauf hin, dass in den porenreichen Konglomeraten
ein einheitlicher Grundwasserkörper entwickelt ist, in dem
die schluffigen Lagen nur eng begrenzte Stauer darstellen
(Unterlagen: AMT DER SALZBURGER LANDESREGIERUNG,
Abteilung 6 Geologischer Dienst). Er erfüllt den Teil der
Konglomerate bis zur Flysch-Schwelle im Norden und wird
offensichtlich durch die Versickerung in den Mulden und
Senken zwischen den Drumlins alimentiert. Dieser Grund-
wasserkörper wird bereits durch die Fassung der Tiefen-
bachquellen durch die Stadt Salzburg genutzt und stellt
darüber hinaus eine Grundwasserreserve für weitere Nut-
zungen dar.
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20 Vorstoßschotter
Kies, Sand, z. T. Konglomerat

19 Grund- und Endmoräne
Steine, Kies, Sand, Schluff, unsortiert

18 Hochterrasse
Kies, Sand, z. T. Konglomerat

20, 19, 18

Im Bereich der Vorlandzunge des Salzachgletschers
sind östlich der Salzach, südöstlich Burghausen und nach
der Unterbrechung durch die Niederterrasse des Unteren
Weilharter Forstes bei Gilgenberg zwei deutliche, parallel
verlaufende Moränenwälle der Rißeiszeit erhalten (WEIN-
BERGER, 1955; KRENMAYR & SCHNABEL, 2006). Weiter süd-
lich vereinigen sie sich und tauchen bei Heimhausen unter
die Würmmoränen ein. Sie werden von feinstoffreichem
Moränenmaterial mit ca. 20–30 % Kies und Blöcken aufge-
baut, die häufig Kritzung zeigen. Die groben Anteile sind je
zur Hälfte Karbonate und Kristallingesteine aus den Hohen
Tauern und der Grauwackenzone. Auffällig ist, dass die bis
zu 1–2 m Kantenlänge messenden Blöcke überwiegend
Flyschsandsteine sind und nur wenige Kalke (z. B. Go-
saukonglomerat) auftreten. 

Die Endmoränenablagerungen südöstlich Burghausen
werden von mit Blöcken durchsetzten, gut gerundeten,
sandig-schluffigen Kiesen mit deutlicher Kreuzschichtung
unterlagert. Diese Vorstoßschotter gehen nach Norden
ebenso wie die hangende Moräne in die Hochterrasse über
(KOLMER, 2005). An den Riß-Endmoränen bei Gilgenberg
setzt die Hochterrassenschüttung an, die den Adenberg
umfasst und – vereinigt mit der aus dem Tal des Engelba-
ches kommenden – eine ausgedehnte Fläche um Schwand
im Innkreis bis fast zum Inn hin bildet. Wie in vielen kleinen
Tälern ist auch im Mattigtal die Hochterrasse ab Strasswal-
chen großflächig erhalten. 

Westlich der Salzach setzen sich die zwei Moränenwälle
nach SE bis Traunstein fort (EBERS et al., 1966). Die bei-
den Wälle südlich Burghausen finden hier eine zwanglose
Fortsetzung bis Kirchweidach – Palling und um Tyrlaching
nordwestlich Tittmoning (KRENMAYR & SCHNABEL, 2006).
Hier sind glaziale Ablagerungen der Rißeiszeit vom Nord-
rand des Kartenblattes fast flächendeckend zwischen den
würmzeitlichen Ablagerungen des Salzach-, Chiemsee-
und Inngletschers bis nördlich Traunstein verbreitet.

Zum Hochstand war der Raum von den drei Gletscher-
zungen komplett bedeckt, wobei offensichtlich eine andere
Raumaufteilung der Gletscher als zur Mindeleiszeit eintrat.
Der Westrand des Salzachgletschers bei Trostberg lag
einige Kilometer weiter östlich als im Mindel (DOPPLER,
1982). So bedecken den Endmoränenwall Trostberg-
Engelsberg-Rißmoränen mit einem auffällig hohen Gehalt
an „Amphiboliten“ (Metabasite) und Grüngesteinen aus der
Grauwackenzone (aus dem Einzugsgebiet der Tiroler
Ache) im Gegensatz zu denen des Salzachgletschers, die
durch helle Zentralgneisgeschiebe charakterisiert sind. Die

Grenze zwischen den Eismassen verläuft etwa bei der
Linie Palling – Kirchweidach. Der Gletscher der Tiroler
Ache (Chiemseebecken) behauptete sich offenbar gegen-
über seinen mächtigen Nachbarn und konnte so weit nach
Norden vorstoßen.

Im Osten zeigen die Endmoränen der Eiszungen des
Traungletschers bereits eine sehr starke Differenzierung
der einzelnen Eisströme. War nördlich des Attersees zur
Mindeleiszeit eine riesige Piedmontzunge von Franken-
markt bis östlich Lenzing ausgebildet, so sind jetzt mehr
isolierte Zungen bei Lenzing, St. Georgen und Powang
entwickelt (WEINBERGER, 1955; DEL NEGRO, 1969). Die
Moränen sind generell feinstoffreiche Sand-Kiesgemische,
die oft große Blöcke führen. Glaziale Formung und Krit-
zung sind häufig. Die petrographische Zusammensetzung
entspricht gänzlich dem Einzugsgebiet der Gletscherzun-
ge, wobei sich die des unmittelbaren Zungenbereiches
sehr deutlich niederschlägt. So führen die Zungen des Irr-
see- und Attersee-Astes wesentlich mehr Flyschmaterial
als die des Traunsee-Astes. Ablagerungen des Eisvorsto-
ßes sind nur entlang der Dürren Ager aufgeschlossen
(SPERL, 1984). Die sandigen, schlecht sortierten und
gerundeten Grobkiese führen fast ausschließlich Flyschge-
steinsschutt aus dem Einzugsgebiet des Flusses, der wäh-
rend des Eisaufbaues durch die starke Frostschuttbildung
im Einzusgebiet entstanden und zu einem ca. 10–15 m
mächtigen Schotterkörper akkumuliert wurden. Nur in den
obersten Teilen, unmittelbar unter dem Übergang in die
Moräne, finden sich mehr gerundete Kalke, die durch die
Eiszunge in das Einzugsgebiet der Dürren Ager einge-
bracht wurden, als sie das Becken des Attersees überwun-
den hatte.

An die Endmoränen der Gletscherzungen schließen die
Hochterrassen an, die im Mattigtal und Ager-Trauntal weit-
läufig erhalten sind. Ein modellhaftes Beispiel der morpho-
logischen Entwicklung der glazialen Serie (PENCK &
BRÜCKNER, 1909) ist östlich Schörfling bei Oberachmann
ausgebildet, wo Endmoränen und die anschließende
Hochterrasse beim Eisrückzug nicht zerschnitten wurden
(VAN HUSEN in EGGER, 1996). Spuren der Rißgletscher in
den inneralpinen Tälern sind bis jetzt nicht mit Sicherheit
nachweisbar gewesen, obwohl so manche stärker verwit-
terte Moränenablagerung durchaus aus dieser Zeit stam-
men kann. Ebenso ist anzunehmen, dass in den weit ver-
breiteten Vorstoßablagerungen der Würmeiszeit mancher
ältere Anteil enthalten ist, ohne dass er mangels besserer
Aufschlüsse abgrenzbar war.
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Eisrandsediment, Kame (z. B. Torrener Nagelfluh)
Bänderschluff, Sand, Kies, Konglomerat

17

Im engeren Bereich des Zusammentreffens der Eiszun-
ge des Salzachgletschers im Wallerseebecken und des
Traungletschers in der Irrseefurche sind keine Endmorä-
nenwälle erhalten geblieben. Im Gegensatz dazu bildet ein
langgestrecktes Os den Rücken nördlich Strasswalchen in
Verlängerung der Endmoränen bei Ederbauer (EGGER &
VAN HUSEN, 2003). Zeugen dieses ersten Zerfalls der Eis-
zungen sind auch noch in der Eisrandterrasse östlich
Strasswalchen und der Kameterrasse westlich bei Tann-
ham erhalten. Diese gehen in die Hochterrassenfläche im
Mattigtal über, wodurch eine mehr oder weniger gleichzei-
tige Schüttung angezeigt wird. Somit ist hier, im Vorfeld
von beiden Gletscherzungen, offensichtlich bis in die
ersten Abschmelzphasen das Abflussniveau auf Höhe der
Hochterrassenoberfläche erhalten geblieben.

Wie zur vorangegangenen Mindeleiszeit sind im Salz-
burger Zungenbecken während des Eiszerfalls in eisfrei
gewordenen Bereichen Sedimente abgelagert worden. Es
sind die grobkörnigen Anteile von Deltaablagerungen, die

heute als Konglomerate bis zu 20 m über das heutige Salz-
achniveau aufragen und bis auf das Vorkommen in Urstein
auf den Bereich knapp nördlich der Salzachöfen konzen-
triert sind (VAN HUSEN in PLÖCHINGER, 1987). Der Internbau
ist am klarsten in den Steinbrüchen bei Torren zu erken-
nen. Hier lagert über den mit rund 25° nach Norden einfal-
lenden Fore-set-Schichten eine 5–8 m mächtige horizontal
geschichtete Top-set-Lage aus groben sandigen Kiesen.
Die je nach Feinstoffgehalt mehr oder weniger gut verfes-
tigten löchrigen Konglomerate werden hauptsächlich als
Werksteine gewonnen (KIESLINGER, 1964). Die Konglome-
rate zeigen an der Oberfläche Eisüberarbeitung und wer-
den auch wegen der tief greifenden Verkittung als älter als
die Würmvereisung anzusehen sein (GÖTZINGER, 1936c).
Die Ablagerungen dürften somit am ehesten Reste einer
Seefüllung im Salzburger Zungenbecken in der ausgehen-
den Rißeiszeit sein, wie sie auch nach der Würmeiszeit auf
tieferem Niveau erfolgte (VAN HUSEN, 1979). Der Seespie-
gel wäre damals nur um gut 20 m höher gelegen (Abb. 23).

16 Seeablagerung
Ton, Schluff, feinsandig

15 Vorstoßschotter, fluviatile Ablagerung
Kies, Sand
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Entlang des Salzachtales und seiner Nebentäler sind
sehr schön die verschiedenen Formen der fluviatilen Ver-
schüttung alpiner Täler erhalten, die im Zuge einer zu einer
Eiszeit führenden Klimaverschlechterung abgelagert wur-
den. Als sich die Täler der Nordseite der Hohen Tauern mit
Eis füllten, kam es – durch die starke Frostschuttbildung
und Verfrachtung – im Haupttal zur Ablagerung mächtiger
Schwemmkegel mit dazwischen liegenden Staubereichen
mit feinkörnigen Ablagerungen. Beispiele dafür sind die
Sedimente des Großarl- und Wagreinerbaches, auf denen
St. Johann im Pongau steht, oder die feinkörnige Talfüllung
weiter südlich bei Niederuntersberg. Bereits zu dieser frü-
hen Zeit des Eisaufbaues begannen sich auch derartige
Ablagerungen in den engen Talstrecken westlich Schwar-
zach (z. B. Embach) zu bilden. Die große Mächtigkeit bei
Embach wurden durch eine kontinuierliche Akkumulation
erreicht, die bis zu dem Zeitpunkt andauerte, als die Eis-
zungen aus dem Gasteiner und Rauriser Tal auch das
Salzachtal zu füllen begannen (EXNER, 1979). 

Als die Gletscher dann das Salzachtal bei Bischofshofen
zu besetzen begannen, wurde das Tal des Fritzbaches mit
mächtigen Sedimenten erfüllt, die durch die Stauwirkung
des Salzachgletschers entstanden. Es sind dies teils Bän-
dertone, die in temporäre Seen abgelagert wurden, teils
auch grobe sandige Kiese in Wechsellagerung mit schluffi-
gen Sanden. Das Material wurde aus dem Fritztal und sei-
nen Nebengräben geschüttet und besteht somit zu einem
hohen Prozentsatz aus Gesteinen der Grauwackenzone
und der Werfener Schichtfolge. Die Reste dieser Talfüllung
liegen diesen schiefrigen Gesteinen auf, in die der Bach
wieder eingeschnitten hat. Die an sich geringe Standfestig-
keit der feinkörnigen Ablagerung wird durch diese Unterla-
gerung noch verstärkt, was zu schwierigen Verhältnissen
für den Verkehrswegebau (Straße, Bahn) führt. So musste
beim Bau der Tauernautobahn ein hoher Aufwand an Drai-
nagemaßnahmen, Ankern und aktiven Entwässerungs-
maßnahmen eingesetzt werden, um z. B. die Dammstrecke
westlich des Reittunnels errichten (AMT DER SALZBURGER

LANDESREGIERUNG, 1/81) und später erhalten zu können.
Die Bewegungen müssen noch heute ständig durch Exten-
someter und Inklinometer kontrolliert werden. Über den
Beobachtungszeitraum von nahezu 30 Jahren ergaben
sich witterungsabhängig Bewegungen von 7–12 mm/Jahr
(mündliche Mitteilung Dr. H. BREYMANN, Radstadt), die
immer wieder zu Reparaturen der Fahrbahn Anlass geben.

Ähnliche Stauseesedimente haben sich in wesentlich
geringerem Ausmaß am Almbach (Adnet) und bei Glasen-
bach entwickelt (GÖTZINGER, 1936b,c), als das Salzachtal
fortschreitend vom Gletscher erfüllt wurde. Auch hier wer-
den die Vorstoßsedimente vom lokalen Schutt gebildet und
führen in den liegenden Anteilen feinstoffreiche Lagen und
Bänderschluffe.

Bei Ostermiething kam es während der Ausbreitung der
Gletscherzunge in der Talniederung der Salzach zu einem
Überfließen der Schmelzwässer nach Norden und Nordos-
ten. Die Kiese bilden eine ausgedehnte Platte nördlich St.
Pantaleon (Alte Platte [WEINBERGER, 1955]) von sandigen,
unverkitteten Kiesen, die die petrographische Zusammen-
setzung der Salzachkiese aufweisen und in die hangende
Grundmoräne übergehen (SALCHER, 2005). Diese Situation
trat ja schon in der Rißeiszeit (oder früher?) im Wallersee-
becken auf. 

Rund 120 m mächtige Sedimente sind auch zwischen
dem Salzachgletscher und dem Traungletscher im Thalgau
entstanden, als das Tal von den beiden aufeinander vorrü-
ckenden Eiszungen unmittelbar vor dem Höhepunkt der
Vereisung völlig abgedämmt wurde. Es sind durchwegs
grobe sandige Kiese, die in den liegenden Anteilen immer
wieder feinkörnigere Einschaltungen zeigen. In den seit
dem Autobahnbau (KIESLINGER, 1964) ausgedehnten Kies-
gruben im Nordteil des Rückens sind auch mächtige Lagen
mit Deltaschüttung entwickelt. Sie zeigen mit Fortschritt
des Abbaus wechselnde Schüttungsrichtungen von West,
Ost und Süd an. Diesen Schüttungsrichtungen entspricht
auch jeweils die Geröllführung, die mit Variationen haupt-
sächlich Gerölle aus den Kalkalpen und der Flyschzone



und einige Kristallingeschiebe aus dem Salzachtal auf-
weist. Im hangenden Bereich sind auch immer wieder
große Blöcke eingelagert, die den Übergang zur Grundmo-
räne an der Oberfläche des Rückens markieren (EGGER &
VAN HUSEN, 2003). Zu einem früheren Zeitpunkt sind die
Vorstoßsedimente bei Fieberbrunn, wohl auch durch Ab-
dämmung der Talfurche zwischen den sich aufbauenden
Eismassen im Tal der Kitzbühler Ache und der Saalach,
entstanden.

Eine differente Genese weisen die Schotter bei Laufen
auf. Es sind dies mächtige sandige Grobkiese, die entlang
der Salzach zu beiden Seiten, südlich und nördlich von
Laufen mit deutlicher Talrandverkittung aufgeschlossen
sind. Sie wurden früher einer innerwürmzeitlichen „Laufen-
schwankung“ zugeschrieben (PENCK & BRÜCKNER, 1909;
GÖTZINGER, 1936 a). Es sind sandige Grobkiese, die in
ihrer Zusammensetzung dem Spektrum der Salzach ent-
sprechen und zum Hangenden stellenweise Übergänge in
die Grundmoräne des Würm aufweisen. Es handelt sich
demnach um die Vorstoßschotter, die unmittelbar vor der

Front des vorrückenden Gletschers abgelagert wurden und
hier auf einer Schwelle des neogenen Untergrundes erhal-
ten geblieben sind. Ähnliche Ablagerungen finden sich
auch weit verbreitet im Becken von Bad Aussee (VAN
HUSEN, 1977), die früher ebenso der „Laufenschwankung“
zugeordnet wurden (PENCK & BRÜCKNER, 1909; GÖTZINGER
1935).

Weitere mächtige Kiesablagerungen unterhalb der letz-
teiszeitlichen Grundmoränen finden sich im Murtal östlich
St. Michael, im Ennstal in der Ramsau und am Gröbminger
Mitterberg sowie im Raum Kitzbühel (HEINISCH et al., 2003)
und bei Hopfgarten im Brixental. Die hier als Vorstoßsedi-
mente in der Karte eingetragenen Ablagerungen sind
durch organogene Reste als aus dem vorletzten Interglazi-
al (Eem) und dem Frühwürm stammend ausgewiesen. Sie
belegen die wechselhafte Entwicklung der Talböden durch
die Klimaschwankungen am Beginn des Würm (REITNER,
2005). Dass die Schieferkohlen der Ramsau eine ähnliche
Entwicklung im oberen Ennstal anzeigen, kann angenom-
men werden (DRAXLER & VAN HUSEN, 1978).
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Grund- und Endmoräne (inkl. Rückzugsstadien)
Steine, Kies, Sand, Schluff, unsortiert
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Wie bei den Vorstoßsedimenten sind die glazialen Reste
der letzten Eiszeit am weitesten verbreitet und teilweise
besonders im Alpenvorland auch großflächig erhalten ge-
blieben. Auch hier sind wahrscheinlich ältere Moränensedi-
mente enthalten, ohne dass sie von den jüngeren Ablage-
rungen abtrennbar sind, auch wenn manche Hinweise
(z. B. höherer Verwitterungsgrad) auf ein höheres Alter hin-
weisen.

Der Gletscher stieß entlang der Salzach bis knapp über
Tittmoning hinaus vor. Dabei entstand eine nach NW orien-
tierte Vorlandzunge, die in mehrere Eislappen zu gliedern
ist. Nach Verlassen des Stammbeckens südlich der Stadt
Salzburg breitete sich das Eis aus und erfüllte die Furche
des Waginger Sees mit den Endmoränen westlich davon.
Daran schloss die Hauptzunge im Salzachtal an. Die Gren-
ze zwischen den beiden Zungen ist durch die Eindellung
der Endmoränen bei Tengling markiert. 

Östlich der Salzach sind die Eiszungen in den Furchen
des Ibmer Mooses und des Oichentals kaum am Verlauf
der Endmoränenzüge zu erkennen. Sehr deutlich bilden
sich hingegen jene der Trumer Seen und des Wallersees
ab. Die Endmoränen umfassen die Vorlandzunge, reich
gegliedert und fast durchgehend. Sie sind durch ihr vielfäl-
tiges Kleinrelief von den gleichmäßigen, durch Solifluktion
deutlich sanfter geformten Wällen der älteren Eiszeiten zu
unterscheiden. 

Im gesamten Verlauf sind zwei Moränenzüge zu erken-
nen, die mehr oder weniger parallel verlaufen (EBERS,
1966; WEINBERGER, 1955). Es sind dies ein niedrigerer,
äußerer (Maximalstand) und ein mächtigerer innerer Wall
(Hochstand), die jeweils mit einer Terrassenschüttung ver-
bunden sind. Der von WEINBERGER (1955) als dritter be-
schriebene innerste Wallzug mit verbreiteten Kamebildun-
gen ist am deutlichsten im Oberen Weilharter Forst bis zum
Oichtental zu verfolgen. Jüngste Kartierungen ergaben,
dass in allen Aufschlüssen dieses Gebietes südlich der
Moränen von Maximal- und Hochstand nur gewaschene
und teilweise gut sortierte Schotter zu finden sind, die mit
unterschiedlichstem, auch sehr steilem Einfallen (>30°)
eine für Kamebildungen typische Ausbildung aufweisen
(SALCHER, 2005). Diese Sedimentationsstrukturen, gepaart
mit den vielen Toteisformen, belegen eine Bildung dieser
Sedimente während der allerersten Abschmelzphase der
flachen Eiszunge. In den anderen dickeren Eiszungen, die
in tieferen Zungenbecken lagen, treten derartige Kamebil-

dungen stark zurück. Diese Ablagerungen stehen dann
auch mit keiner Terrassenschüttung im Vorland mehr in
Verbindung.

Am Rand der Gletscherzunge im Becken des Wallersees
und im westlichen Thalgau entwickelte sich ein Abfluss am
Eisrand, der südlich des Kolomansberges einsetzt und bis
Neumarkt am Wallersee zu verfolgen ist (EGGER & VAN
HUSEN, 2003). Er hat in der kurzen Zeit des Hochglazials
ein bis zu 20 m tiefes Kastental in die Flyschgesteine ein-
geschnitten, wodurch auch die großen Massenbewegun-
gen an der Gr. Plaike ausgelöst wurden (vgl. Nr. 6, 7).

Die petrographische Zusammensetzung der Moränenge-
schiebe ist naturgemäß abhängig vom Einzugsgebiet des
jeweiligen Eisstromes. Darüber hinaus ist aber durch
Schmelzwassertransport innerhalb des gesamten Salzach-
gletschers und durch die Aufnahme von Geröllen aus älte-
ren Flussablagerungen eine gute Durchmischung erfolgt.
So finden sich meist gut verteilt in den Moränen die Geröl-
le des gesamten Einzugsgebietes. Dieses spiegelt sich
auch in den großen erratischen Blöcken, die entweder
noch erhalten sind oder im Zuge von Bauarbeiten gefun-
den werden, wider (EBERS et al., 1966). Auffällig dabei ist
die Verbreitung des groben Gosaukonglomerates vom
Gaisberg, die im Raum Eugendorf, Wallersee teilweise in
Form riesiger Blöcke (bis ~3 m3) sehr häufig zu finden ist.

An den Gletscherzungen des Traungletschers im Osten
ist die gleiche Zweiteilung der Endmoränen in einen Maxi-
mal- und Hochstand (van Husen, 1977) zu beobachten, die
auch hier jeweils mit eigenständigen Schüttungen der Nie-
deren Tauern verknüpft sind (EGGER & VAN HUSEN, 2003;
VAN HUSEN, 1989; EGGER, 1996).

Im Westen besonders im Bereich des Inngletschers ist
ebenso eine vielgliedrige Staffelung der Endmoränen
(Kirchseeoner, Ebersberger, Ölkofener und Stephanskir-
chener Stadium) zu finden (TROLL, 1924; EBERS, 1966).
Am Chiemseegletscher zeichnet sich im Würm, im Gegen-
satz zu den kräftigeren älteren Eiszeiten, auch morpholo-
gisch eine eigenständige Gletscherzunge ab. Sie stand nur
W Prien während des Hochstandes mit dem Inngletscher
über längere Zeit in Kontakt. 

Eine auffällige Form stellen aber die Moränenzüge dar,
die bei Seeon ansetzen und in einem weiten Bogen nach
NW bis Schneitsee zu verfolgen sind. Sie verbinden die
mächtigen Endmoränen des Inngletschers östlich Wasser-
burg mit denen des Chiemseegletschers. Es sind dies



recht niedrige Wälle, die geringmächtig auf den rißzeit-
lichen Ablagerungen liegen. Sie umschließen eine dünne,
grobblockige Grundmoränendecke, die in ihrem südlichen
Teil gegen Seeon in Kameablagerungen mit vielen Toteis-
löchern (Kesselfeld) und in die Niederterrasse (TROLL,
1924) übergeht. Es dürfte sich dabei um den maximalen
Vorstoß des Inngletschers handeln, der über niedrigere
rißzeitliche Ablagerungen vorstoßen konnte. Die Sedi-
mententwicklung entspricht gänzlich der Situation des Eis-
zerfalls einer ganz flachen Gletscherzunge, vergleichbar
mit jener im Oberen Weilharter Forst.

Im Bereich der Vorlandzunge des Salzach-, Chiemsee-
und Inngletschers ist über große Strecken Grundmoräne
flächendeckend verbreitet. Es sind dies überwiegend Korn-
gemische von Kiesen und Sanden, die einen hohen Anteil
an Schluff und Ton (bis zu 50 %) aufweisen, bereichsweise
aber auch matrixfrei sein können. Die gröberen Geschiebe
(besonders Kalke) zeigen oft Kritzung und Politur, ebenso
wie die nicht seltenen Blöcke verschiedenster Herkunft. Die
Grundmoräne zeigt eine weit wellige, sanfte, hügelige
Oberfläche, in der es oft in Wannen und Senken über Tonen
zu stauender Nässe und Moorbildung kam (heute sind
diese weitgehend durch die Melioration verschwunden).

Die Eisflussrichtung wird in den ausgedehnten Grund-
moränenlandschaften durch Drumlins angezeigt, die ver-
einzelt oder in Gruppen auftreten. Derartige Formen finden
sich um den Wallersee, Obertrumer See und bei Lam-
prechtshausen östlich und um den Waginger See westlich
der Salzach. Ebenso zu erwähnen sind die ausgedehnten
Drumlinfelder nördlich Rosenheim beiderseits des Inn.

Inneralpin sind Grundmoränen nur als eng begrenzte
Vorkommen an Hängen zu finden. Ausnahmen bilden hier
nur Vorkommen in kleineren Becken (z. B. Saalfelden,
Abtenau, Tamsweg, Bad Aussee und Kitzbühel – St. Jo-
hann) oder auf Terrassenkörpern (z. B. Ramsau bei
Schladming, Gröbminger Mitterberg), wo auch über große
Flächen Grundmoräne abgelagert wurde und erhalten ge-
blieben ist.

Endmoränen der spätglazialen Gletscherstände (z. B.
Gschnitz, Egesen) sind bis auf wenige Ausnahmen (Goise-
rer, Ausseer Becken) wegen ihrer geringen Größe in der
Karte nicht eingetragen. Sie finden sich in den Tälern der
Hohen Tauern sowie um die Kalkplateaus und lassen eine
Rekonstruktion der Gletscherentwicklung in diesem Zeit-
raum zu (PATZELT, 1975; VAN HUSEN, 1977, 2000).
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Lösslehm aus verschiedenen Eiszeiten, an der Oberfläche vorwiegend Würm
Schluff, feinsandig
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Löss und Lösslehm finden sich in nennenswerter Mäch-
tigkeit nur auf den quartären Ablagerungen, die älter als
die Würmvereisung sind. Generell tragen diese in der
Nachbarschaft mit würmzeitlichen Terrassen eine Lössde-
cke, deren Mächtigkeit von den örtlichen Strömungsver-
hältnissen (Luv und Lee) und den vorherrschenden NW-
Winden abhängt. In der Karte sind diese Ablagerungen
(z. B. Traun-Enns-Platte) nicht extra ausgeschieden, sind
aber weit verbreitet (KOHL in KRENMAYR, 1997).

Der Löss im Kartenbereich ist durch Ausblasung aus der
kalkreichen Flussfracht (Traun, Alz) als stark kalkhältiger,
toniger Schluff abgelagert und durch Verwitterungsvorgän-

ge und Entkalkung weitgehend zu Lösslehm umgewandelt
worden. Auf älteren Sedimenten (z. B. Deckenschottern)
sind in den Lössablagerungen öfter auch Paläoböden (fos-
sile Parabraunerden) eingeschaltet. Bei den mächtigen
Vorkommen an der Ostabdachung des tertiären Hügellan-
des nördlich Lambach dürfte es sich eher um kalkfreie
Staublehme handeln (KOHL in KRENMAYR, 1997). 

Die rißzeitlichen Moränen und Terrassen um Trostberg
sind von einer 1–2 m mächtigen Lösslehmdecke überzo-
gen, die in Kuppenlagen ausdünnen oder fehlen kann
(DOPPLER, 1982).

Niederterrasse
Sand, Kies, z. T. Konglomerat

13

Von den Endmoränen beider Gletscherstände des
Würm-Hochglazials des Salzachgletschers gehen Terras-
senschüttungen aus, die als schmale Terrassenfluren im
Schwemmbach (Wallersee), Mattigbach (Obertrumerseen,
Mattsee), Engelbach und Fillmannsbach entwickelt sind
(WEINBERGER, 1955; KOLMER, 2005). Westlich der Salzach
entwickeln sich bei Kanner und Palling ebensolche Terras-
sen, die in die Niederterrasse des Chiemseegletschers
entlang der Alz münden (TROLL, 1924; EBERS et al., 1966;
DOPPLER, 1982).

Eine sehr breit entwickelte Niederterrassenschüttung
stellt die Schwemmebene des Unteren Weilharter Forstes
dar, die nach der Eiszeit nicht durch ein Gerinne zerschnit-
ten wurde. Die mächtigen Kiese wurden aus subglazialen
Rinnen (WEINBERGER, 1955, 1957) der Salzachgletscher-
zunge während beider Gletscherstände geschüttet, die bis
zum Ende der Ausbildung der Kamesedimente am Süd-
rand des Oberen Weilharter Forstes in Aktion blieben und
somit nicht durch die Sedimente des Eiszerfalls verschüttet
wurden (SALCHER, 2005). Die Rinnen durchschneiden in
einem Netzwerk die Vorstoßschotter bei Ostermiething,

Holzöster und sind heute noch bis zu den Endmoränen zu
verfolgen (SALCHER, 2005).

Neben dieser breiten Niederterrassenschüttung des Un-
teren Weilharter Forstes entwickelte sich auch eine schmä-
lere im Bereich der Salzach, westlich der Rißmoränen süd-
lich Burghausen. Der Terrassenkörper ist heute durch die
Salzach bis ca. 70 m tief in die rißzeitlichen Ablagerungen
und den neogenen Untergrund unterschnitten. Bei Dutten-
dorf fand sich in diesem Einschnitt über verwitterten Kiesen
der Rißeiszeit Solifluktionsschutt und kaltzeitlicher Löss,
der noch von ca. 4 m mächtigen, unverwitterten Kiesen der
Niederterrasse überschüttet wurde. Die im Löss enthalte-
nen Schnecken ergaben ein 14C-Alter von 21.650±250 BP
= cal. 25.900±590 BP (TRAUB & JERZ, 1975), das durch ein
OSL-Datum (21.300±2.300) mehr oder weniger bestätigt
werden konnte (Starnberger et al., 2008). Diese Daten
markieren das Ende der Schüttung der Niederterrasse im
Salzachgebiet und sind in gutem Einklang mit anderen
Daten im Bereich der Ostalpen (VAN HUSEN, 2000; MONE-
GATO et al., 2007).



Solifluktionsschuttdecken aus der Zeit des Dauerfrostbo-
dens in den Eiszeiten sind generell auf vielen Hängen
außerhalb der ehemaligen Gletscherzungen entstanden.
Ihre weiteste Verbreitung haben sie im Kobernaußer Wald
und Hausruck, im Tertiärhügelland südöstlich davon und in
der Flyschzone. Sie sind durch das Fehlen der nötigen Auf-
schlüsse nicht erfass- und abgrenzbar und daher ebenso
wie die Lössbedeckung nicht ausgeschieden. Es handelt
sich dabei je nach Ausgangsgestein um mehr oder weniger
feinkorndominierte Ablagerungen von 1–2 m Mächtigkeit.

Eine spezielle Form der Bildungen des Permafrostgebie-
tes stellen die Blockgletscher im Almtal nördlich Grünau
dar. Durch eine tektonisch bedingte, übermäßige Produk-
tion von Frostschutt am Nordrand des Zwillingkogelzuges
stauten sich in den Gräben (z. B. Hauergraben) mächtige
Schuttströme, die als Blockgletscher noch nach dem
Abschmelzen des Almgletschers in das Zungenbecken
eindrangen (EGGER & VAN HUSEN, 2007).
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Eisrandsediment, Kame
Kies, Sand, Schluff
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Solifluktionsschutt, -lehm, Blockgletscherablagerung (N Grünau)
Schluff, Sand, Kies, Blockwerk
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See- und Deltasediment
Meist Seeton, z. T. Sand und Kies

9

Neben den ausgedehnten Kameablagerungen des Obe-
ren Weilharter Forstes sind im Bereich des Salzachglet-
schers derartige Sedimente noch an den Berührungspunk-
ten mit dem Traungletscher im Thalgau und bei Koppl –
Faistenau gebildet worden (EGGER & VAN HUSEN, 2003).
Sie entstammen ebenso der Zeit um die beiden Hochstän-
de der Würmeiszeit, als die Gletscherzungen durch die
dazwischen abfließenden Schmelzwässer stark mit Schutt
bedeckt waren. Der danach einsetzende Abschmelzvor-
gang der Gletscherzungen hinterließ eine Vielzahl an Eis-
randterrassen. Sie werden über teilweise mächtigen Bän-
dertonen (bottom set) aufgebaut und stellen die Verfüllung
mehr oder weniger ausgedehnter Eisrandseen dar. Sie
markieren aber keine klimatisch bedingten Halte des
Abschmelzvorganges, sondern zufällige, kurzfristige und
lokale Seebildungen aufgrund der sich rasch ändernden
Abflussverhältnisse am Eisrand. Durch das große Schutt-
angebot während des Abschmelzens werden diese in kür-
zester Zeit (Monate, einige Jahre) verfüllt und stellen somit
keine Zeitmarken dar, die regional parallelisierbar wären.
Dagegen spricht auch, dass die rekonstruierbaren Wasser-
spiegel innerhalb eines Talsystems oft nicht korrelierbar
sind, da sich nicht immer ein einheitliches hydraulisches
System eingestellt hat. 

In den Zweigbecken (z. B. Waginger See, Wallersee)
sind beim Abschmelzen der Gletscherzungen große
Toteiskörper erhalten geblieben, die auch noch bestanden
hatten, als die Schwellen zum Stammbecken bereits eisfrei
waren. So wird das Tal der Fischach von mächtigen Eis-
randbildungen begleitet, die in den freien Raum zwischen
diesem Toteiskörper und gegen den abschmelzenden Eis-
körper im Salzachtal geschüttet wurden (EGGER & VAN
HUSEN, 2003).

Ausgedehnte Eisrandterrassen sind noch im Fritzbachtal
und um Lungötz sowie bei Maria Alm und Leogang entwi-

ckelt, die auf sich länger haltende Eiskörper in den Becken
von Bischofshofen und Saalfelden hinweisen.

Bis auf einige Eisrandstaukörper an der Sonnseite des
Salzachtales im Pinzgau sind die unzähligen kleineren der-
artigen Terrassenkörper aus Maßstabsgründen auf der
Karte nicht verzeichnet.

Im Süden ist ein spektakulärer, an die 100 m mächtiger
Terrassenkörper dieser Genese noch im Liesertal von der
Lieser gegen die Gletscherzunge aus dem Maltatal
geschüttet worden (PESTAL et al., 2006).

Im Westen zeichnet eine vielgliedrige Sequenz von Eis-
randterrassen am Südabfall des Kaisergebirges bei Ellmau
und im Tal der Brixener Ache bei Hopfgarten den Zerfall
des Eisstromnetzes zwischen Inneis, den Eisströmen aus
den Kitzbüheler Alpen und dem aus dem Pinzgau im Tal
der Großen Ache nach. Beim raschen Abschmelzen der
Eismassen an der Südseite des Kaisergebirges entstan-
den hier Eisstauseen mit stark variierenden Spiegelhöhen,
deren Verfüllung die Dynamik der lokalen Kargletscher
(Vorstöße) in Zusammenhang mit der Befreiung vom Ge-
gendruck des Eisstromnetzes rekonstruieren lässt, bis
schließlich nach dessen Zerfall im Talboden noch die aus-
gedehnten Terrassen um Ellmau aufgeschüttet wurden
(REITNER, 2005).

Im Tal der Brixener Ache ist ein ähnlicher Ablauf der
Wechselwirkung zwischen den lokalen Eisströmen von
Süden und dem abschmelzenden Ferneis rekonstruierbar.
Als letzter Akt entstand dann die großflächige Terrasse
zwischen Westendorf und Itter in einem großen See, der
vom Inneis gestaut wurde (REITNER, 2005). Im Inntal sind
wohl gleichzeitig noch die ausgedehnten Kamesedimente
entstanden, die als Typlokalität für das Bühlstadium ange-
sehen wurden (PENCK & BRÜCKNER, 1909; MAYR & HEU-
BERGER, 1968).

4.7.3. Pleistozän (Würm-Spätglazial) – Holozän

Seesedimente größerer Mächtigkeit und Verbreitung
wurden im Salzachgletschergebiet nach dem Abschmelzen
der Eiskörper sowohl im Stamm- als auch in Zweigbecken
abgelagert. 

So entstand nach dem Abschmelzen des Eiskörpers, an
dessen Rand die Kamehügel um Ibm und das Os von
Hackenbuch (WEINBERGER, 1957) gebildet worden waren,

ein flacher See. Er wurde offensichtlich sehr rasch durch
die hohe Schwebführung der Schmelzwässer im Stamm-
becken mit Bändertonen verfüllt. Zur selben Zeit entstan-
den in einer ähnlichen Situation auch die Seetone südöst-
lich Tittmoning. In beiden Becken ist der See verschwun-
den, bevor sich über den Seetonen noch eine gröbere
Schüttung des top set ausbilden konnte.



Im Becken von Salzburg treten bis 10 m über den rezen-
ten Talboden aufragende Kiesschüttungen auf. Es sind
dies in das Becken ausgreifende flache Schwemmkegel
der Seitenbäche, die von groben, sandigen Schottern auf-
gebaut werden. Es sind dies die Ablagerungen des top set
der Verfüllung des Stammbeckens, die später von der Sal-
zach und ihren Nebenbächen wieder zerschnitten wurden
(VAN HUSEN, 1979; VAN HUSEN in PLÖCHINGER, 1987). Sie
überspannten als geschlossene Kiesschüttung die Ablage-
rungen des fore set und des bottom set (vgl. Ausscheidung
Nr. 9) mit abnehmender Mächtigkeit von rund 40 m im
Süden bis unter 10 m im Norden (Abb. 23).

Die in diesen grobkörnigen Ablagerungen des top set
über den feinkörnigen des bottom set vorhandenen Grund-
wässer stellen den Grundwasserbegleitstrom der Salzach
und ihrer Nebenbäche dar. Beide überdecken aber auch
die mächtigen grobkörnigen Schüttungen der fore sets
(vgl. Ausscheidung Nr. 9 sowie Übertiefte Talbereiche) mit
ihren Grundwasserkörpern. Diese Situation an der Mün-
dung der Königseeache ins Salzburger Becken wird ja
durch das Grundwasserpumpwerk Gröding-St. Leonhard
genutzt. In gleicher Weise ist auch diese Gegebenheit am
Südende des Beckens bei Golling als großes nutzbares
Trinkwasservorkommen anzusehen, nicht zuletzt da es mit

den Karstwässern der umgebenden Kalkplateaus in Ver-
bindung steht und von ihnen auch alimentiert wird (BRAND-
ECKER & MAURIN, 1982). Daher ist es von Oberflächenein-
flüssen der intensiv genutzten Talniederungen weitgehend
unbeeinflusst. 

Der durch die Zerschneidung der flachen Schwemmke-
gel entstandene terrassenartige Charakter, besonders um
die Stadt Salzburg, führte zu einer Terrassengliederung
(Friedhofs- und Hammerauterrasse), die mit spätglazialen
Ständen von Lokalgletschern (Schlern, Gschnitz) in Ver-
bindung gebracht wurden (SEEFELDNER, 1954; PIPPAN,
1967), die sich aber als unhaltbar herausstellte (HEUBER-
GER, 1972). Die Beobachtung von Kryoturbations-Erschei-
nungen in den Kiesen beider „Terrassen“ (PIPPAN, 1967)
weist auf ein Alter knapp nach dem Hochglazial hin, als in
dieser Höhenlage noch Permafrost-Bedingungen über län-
gere Zeit geherrscht hatten. Das weist auf eine frühe sehr
rasche Verfüllung des Stammbeckens knapp nach dem
Hochglazial hin (VAN HUSEN 1979). Für eine rasche Verfül-
lung spricht auch die geringe Pollenführung in den liegen-
den Bändertonen (PREY, 1959), die belegt, dass sich im
Zeitraum der Bändertonablagerung nur eine sehr schüttere
Vegetationsdecke nach dem Eisfreiwerden in der Umge-
bung des Sees ausbilden konnte. 
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Im Oichtental ist geophysikalisch (Refraktionsseismik,
Gravimetrie, Geoelektrik) eine rund 350 m mächtige eis-
zeitliche Füllung erfasst worden, deren unkonsolidierten,
obersten 100–150 m nach der letzten Eiszeit entstanden
sein dürften (BRÜCKL et al., in Druck). Diese wurden in Boh-
rungen und bei der Fundierung der Oichtentalbrücke im
Zuge des Baus der Umfahrung Oberndorf direkt aufge-
schlossen (AMT DER SALZBURGER LANDESREGIERUNG,
1994). Diese überlagern überkonsolidierte ältere Sedimen-
te (wahrscheinlich Moräne). Eine schon früh bei Nussdorf
niedergebrachte Tiefbohrung schloss 248,8 m Lockerge-
steine auf (WEINBERGER, 1955). Diese gegenüber den
anderen Zweigbecken ungleich größere Übertiefung wurde
darauf zurück geführt, dass es sich beim Oichtental um das
vorglaziale Salzachtal entlang der Überschiebung der
Gesteine der Flyschzone über die der Molasse handle
(WEINBERGER, 1955), wodurch auch das weite Vordringen
des günzzeitlichen Gletschers ermöglicht worden wäre.
Auch in diesem Fall wäre die Übertiefung gegenüber dem
Sockel der Älteren Deckenschotter im Norden mit rund 300
m übermäßig groß und nur mit der des Stammbeckens ver-
gleichbar.

Die Seen in den anderen Zweigbecken haben offensicht-
lich rasch die Verbindung mit den Schmelzwässern aus
dem Stammbecken verloren oder waren länger mit Toteis
erfüllt (Wallersee), so dass nicht die großen Mengen an
Bändertonen abgelagert werden konnten, die eine kom-
plette Füllung bedeutet hätten.

Im Stammbecken selbst entwickelte sich ein tiefer See
(Bohrung Vigaun ~338 m, Stieglbrauerei ~262 m), der über
Grundmoräne neben den mächtigen Fore-set-Schüttungen
an den Mündungen der Gerinne mit den tonigen Becken-
sedimenten erfüllt wurde, die in kürzester Zeit abgelagert
wurden (PREY, 1959; VAN HUSEN, 1979). Diese Bändertone
sind flächig von den groben Sedimenten des top set über-
deckt (vgl. Nr. 8) und nur in Bohrungen aufgeschlossen.
Ebenso sind derartige Ablagerungen südlich des Chiem-
sees durch die Deltasedimente und ausgedehnte Moore
verdeckt (TROLL, 1924). 

Ausgedehnte, nur teilweise mit Mooren bedeckte Bän-
dertonablagerungen sind im Inntal um Rosenheim aufge-
schlossen. Es sind dies die Ablagerungen des Sees von
Rosenheim (PENCK & BRÜCKNER, 1909), der sich nach dem
Abschmelzen der Piedmontgletscherzunge in der Furche
des Inntales und in Mulden und Senken der Grundmorä-
nenlandschaft mit einer reich gegliederten Uferlinie und
einer Spiegelhöhe von 478 m NN gebildet hatte (TROLL,
1924). Die Bändertone überlagern eine sehr feinstoffreiche
Grundmoräne (waterlain till) mit einer kurzen Übergangs-
zone und weisen unregelmäßig mächtige Schichten auf,
die durch dünne Sandlagen getrennt sind. Diese über den
ganzen See identisch verbreiteten Sedimente bezeugen,
dass der See während seines Bestehens durchgehend
starke Trübung durch Schwebfracht aufgewiesen haben
muss und mehr oder weniger schon unmittelbar nach dem
Eisfreiwerden wieder verfüllt war. Es fanden sich nämlich
in Tonabbauen immer wieder kleinere und größere Blöcke
(bis 25 m?) von Kristallingesteinen, die offensichtlich Drift-
blöcke des kalbenden Inngletschers im Unterinntal darstel-
len. Im obersten Teil der Bändertone sind häufig, im
Bereich der Mündungen der Gerinne, glimmerreiche
Sande zu finden, die bereits eine beginnende gröbere
Schüttung in der Front der Mündungsdeltas anzeigen. Die
Mächtigkeit dieser Bändertone mit über 150 m ist bei Kol-
bermoor durch eine Bohrung belegt (TROLL, 1924). Das
dürfte nach einer seismischen Kartierung auch nahe der
wahren Mächtigkeit der Tone auf Höhe von Rosenheim lie-
gen. Weiter im Süden steigt sie dann bis Kirchdorf am Inn
auf ~300 m an und bleibt so bis auf die Höhe von Flims-
bach-Nussdorf (E. VEIT in WOLFF, 1973)

Bei dieser Schüttung ist anzunehmen, dass die Sedi-
mentation durch Absinken des Wasserspiegels (durch ra-
sche Erosion am Abfluss) beendet wurde, bevor die Schüt-
tung gröberer Ablagerungen, besonders durch den Inn,
erfolgen konnte. Im Gegenteil hat sich dieser offensichtlich
in die Tone eingeschnitten und den einige Meter tiefer lie-
genden Talboden geformt, durch den der ganze Geschie-
betrieb im Spätglazial und Holozän erfolgte.
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7 Rutschmasse; Sackung (im Verband bewegte, z. T. aufgelockerte Felsmasse)
7 Schluff, Sand, Kies, Felsschollen
6 Bergsturzmasse, z. T. Blockwerk in Sackungen

Steine, Blöcke
7, 6

Unter den Signaturen werden alle Erscheinungen von
großen Massenbewegungen zusammengefasst. Es war
nur selten möglich, im Einzelfall eine Differenzierung nach
der Mechanik des Vorganges vorzunehmen, da genauere
Information und detaillierte Darstellungen nur in wenigen
Fällen in der Literatur vorliegen.

Molassezone
Ausgedehnte Massenbewegungen treten in den Haus-

ruckschottern rund um Ampfelwang auf. Die hier an der
Südseite stark konglomerierten, sandigen Kiese brechen
als steife, harte Platte über der plastischen Kohle-Ton-
Serie ab und bilden einen breiten Saum abgleitender
Schollen und Blöcke (ROETZEL in RUPP, 2008). Diese Art
von Massenbewegungen (POISEL & EPPENSTEINER, 1989)
ist in kleinerem Maßstab (auf der Karte nicht eingetragen)
an den Rändern der eiszeitlichen Terrassen über Schlier
sehr verbreitet. 

Flyschzone
Hier kann generell zwischen zwei Arten von Massenbe-

wegungen unterschieden werden. Einerseits tief greifende
Bewegungen ganzer Talflanken mit starker Auflockerung
des Felsverbandes, andererseits Rutschungen im Bereich
der Verwitterungsschicht und oberflächennaher Felspartien.

Die tief greifenden, großflächigen Bewegungen sind im
Bereich der Karte direkt auf die Vergletscherungen zurück-
zuführen. So ist durch die Unterschneidung NW des Kolo-
mansberges, durch das periphere Gerinne entlang des
würmzeitlichen Salzachgletschers, die Flanke der Gr. Plai-
ke über 2,5 km Länge instabil geworden. Die Bewegung
greift bis zum Kamm zurück, wo durch sie eine mehrere
Zehnermeter hohe Felswand in den Gesteinen der Ze-
mentmergelserie entstanden ist, die durch ihre frische
Form auf eine bis in jüngste Zeit anhaltende Bewegung
hinweist (EGGER & VAN HUSEN, 2003).

Tief greifende Auflockerungen sind auch als Folge der
Erosion des Traungletschers am Mondseeberg und Hoch-
plettspitz entstanden. Die Bewegungen am Nordufer des
Mondsees haben sich beim Bau der Autobahn stark aus-
gewirkt und zu großem Mehraufwand geführt (BRAND-
ECKER, 1968). So war schon bei der Vorerkundung zu
erkennen, dass die Überlagerung der verwitterungsanfälli-
gen und zur Entfestigung neigenden tonig-mergeligen
Flyschgesteine mit teilweise unkonsolidierten Ablagerun-
gen des Gletschers zu vielen Rutschungen und Instabilitä-
ten geführt hat. Dazu kamen noch unter Druck stehende
Bergwässer, die nicht zuletzt auf die tief greifende Auflo-
ckerung des Hanges zurückzuführen waren. Zur Stabilisie-
rung der Trasse waren daher neben den baulichen Vor-
kehrungen auch umfangreiche Entwässerungsmaßnah-
men zu setzen, die teilweise schon im Vorfeld des Baues
vorgenommen worden waren.

Am Hochplettspitz zwischen Mondsee und Attersee wur-
den der Süd- und Osthang besonders stark durch den sich
daran teilenden Traungletscher erodiert. Nach dem Ab-
schmelzen der Eismassen entwickelten sich Bewegungen,
die die gesamten Flanken entsprechend ihres internen
Baues beeinflussten. Die Flyschgesteine sind hier stark
verfaltet, wobei die b-Achsen der Großfalten generell
WSW–ENE ± parallel zum Hang orientiert sind.

Entsprechend entwickelten sich an der Südflanke eine
tief greifende Auflockerung und das Kippen großer Felstei-
le, was durch die daraus resultierende starke Schuttbil-
dung zu ausgedehnten Schwemmkegeln und Murenströ-
men am Hangfuß führte. Im Gegensatz dazu bildete sich

am E-Hang eine ausgedehnte Zone tief greifender Rota-
tionsgleitungen, deren Bildung durch die a-c-Klüfte begün-
stigt wurde. Auffallend ist, dass in diesem Hangbereich,
besonders im oberen Teil, nur bei sehr starken Nieder-
schlägen Gerinne vorhanden sind. Die hier auftretenden
Versickerungsstellen in abflusslosen Wannen deuten auf
eine anhaltende Bewegung hin (VAN HUSEN, 1989).

In Gräben mit besonders häufigen Oberflächenrutschun-
gen kommt es zu mächtigen Anhäufungen von wasserge-
sättigtem Schutt, der sich zu mehr oder weniger großen
Schuttströmen entwickeln kann. Diese geraten, meist
durch eine Belastung mit neuem Schutt und den dadurch
anwachsenden Porenwasserdruck, immer wieder in Bewe-
gung. Ein Beispiel einer derartigen Form stellt der mächti-
ge Schuttkegel bei Fürwag am Haunsberg dar, der zwi-
schen 1990 und 2000 starke Aktivität zeigte (AMT DER
SALZBURGER LANDESREGIERUNG, Abteilung 6, Geologischer
Dienst). Weitere derartige Formen, die verbautes Gebiet
beeinflussen, finden sich am Ostufer des Attersees und im
Gschliefgraben am Traunsee. Hier ist im historisch über-
blickbaren Zeitraum eine Periodizität von ca. 100 Jahren
feststellbar (BAUMGARTNER & MOSTLER, 1978; VAN HUSEN
in EGGER, 1996). 

Kalkalpen
Neben den in den massigen Karbonatschichtfolgen häu-

fig auftretenden größeren und kleineren Felsstürzen finden
sich im Bereich des Kartenblattes auch Bergstürze und
wiederkehrende große Felsstürze. So ist bei Lofer vom
Grubhörndl ein Bergsturz mit rund 80 Mio m3 abgegangen,
der das Saalachtal überquerte und sich bis an den Fuß des
Pernkopfes bei Au ausbreitete (AMPFERER, 1927). Er
bedeckt eine feinkörnige Beckenfüllung mit hangender
Kiesschicht, die offensichtlich die Füllung des übertieften
Beckens von Lofer darstellt. Eine 14C-Datierung an einem
Holzfund (VRI 985 mit 10340±190 BP = cal. 12130±370
BP) an der Basis erlaubt eine Einordnung ins ausgehende
Spätglazial (BRÜCKL, 1986).

Ein kleinerer Bergsturz ist von der Grimming-Nordseite
bei Klachau abgegangen (ABELE, 1974). Hier sind offen-
sichtlich größere Teile des nahezu vertikal einfallenden,
dickbankigen Dachsteinkalkes des Mutterecks ausgebro-
chen. Das Bergsturzblockwerk ist auf zwei Bereiche an der
Nordseite des Tales konzentriert, was möglicherweise auf
zwei Einzelereignisse hindeutet.

Nach einem kleineren hochglazialen Bergsturz von der
Nordseite des Toten Gebirges ging von derselben Position
noch ein großer spätglazialer nieder, der das Almtal über
eine Große Strecke beeinflusste (ABELE, 1969; VAN HUSEN
et al., 2007). Vom Rücken nördlich des Hochplattenkogels
löste sich primär eine Felsmasse, die sich über den Glet-
scher ausbreitete. Später, nach dem Abschmelzen des
Eises, sind dann ca. 450 Mio m3 Dachsteinkalk und Haupt-
dolomit ausgebrochen und haben das Tal der Hetzau mit
einem Sturzstrom über 9,5 km Länge erfüllt. Dieser löste
dann im Almtal einen Suspensionsstrom aus, der es über
rund 7 km bis nach Grünau in einer Mächtigkeit von
10–15 m verfüllte. Oberflächen-Expositionsaltersbestim-
mung mit 36Cl an großen Bergsturzblöcken ergab ein Alter
von ~19.000 Jahren für das kleine Ereignis und 16.000 für
das große (EGGER & VAN HUSEN, 2007).

Immer wiederkehrende große Felsstürze haben die aus-
gedehnten Blockfelder am Ostufer des Attersees an der
Überschiebung der Höllengebirgsdecke über dem Flysch
und im Saalachtal, wo der Dachsteinkalk des Achhornzu-
ges über Gosau liegt, gebildet. 



In den Mergeln der Nierental-Formation des Hornspitzes
in Gosau sowie der Rossfeld-Formation westlich Kuchl
sind zwei großflächige Massenbewegungen entwickelt
(VAN HUSEN in PLÖCHINGER, 1982, 1987). Es sind tief grei-
fende, blockartige Bewegungen, die in beiden Fällen die
gesamte Talflanke erfassten und wahrscheinlich synchron
mit dem Abschmelzen des Eises eingetreten sind. 

Am Nordrand der großen Schollenbewegung im Salz-
achtal löste sich zusätzlich, an der Ostflanke der Raspen-
höhe, ein kleiner Bergsturz, dessen kurzer Sturzstrom die
Salzach überquerte und bis Vigaun vordrang. Hier ist die
Talniederung mit kleinen Tomahügeln aus Sandstein und
Mergeln der Rossfeld-Formation überdeckt. Der Sturz
erfolgte erst nach der Ausbildung des Talbodens, als der
Schwemmkegel des Tauglbaches schon unterschnitten
war (VAN HUSEN in PLÖCHINGER, 1987).

Grauwackenzone
Die größeren Massenbewegungen der Grauwackenzone

sind durchwegs von tief greifender Hangauflockerung und
Kriechbewegungen geprägt, die am ehesten unter dem Be-
griff „Sackung“ (ZISCHINSKY, 1969) zusammengefasst wer-
den können. Diese Art der Bewegung wird durch die über-
wiegend schiefrig-phyllitischen Gesteine mit geringer Fes-
tigkeit gefördert. So ist einerseits auf den Rücken der
„Schiefer Alpen“ das Phänomen der Bergzerreißung (AMP-
FERER, 1940) nahezu allgegenwärtig, andererseits ist in
den Tälern oft in klassischer Ausformung das dazugehö-
rende Vorwölben des Hangfußes des Talzuschubs (STINY,
1941) zu beobachten.

In der vorliegenden Karte sind nur die größten und
bedeutendsten bewegten Bereiche eingetragen, um die
Lesbarkeit zu gewährleisten. Ein detailliertes und umfas-
senderes Bild über Häufigkeit und Verteilung dieser
Erscheinungen mit ihren Zerrspalten, Abrisskanten im Ver-
band abgesessener Felsteile und völlig desintegrierten
bewegten Massen zeigen die Geologischen Kartenblätter
ÖK122 Kitzbühel und ÖK123 Zell am See (HEINISCH et al.,
1995, 2003) oder die Karte der Umgebung von Wagrein
von Ch. EXNER (FRANK & PESTAL, 2008). Weiter nach
Osten sind diese Bewegungen dann noch in großem Stil im
Ennstal um Schladming entwickelt (VAN HUSEN in MANDL &
MATURA, 1995).

Wenn die Auswirkungen dieser kriechenden Massenbe-
wegungen in den Oberhängen und Kammbereichen durch
Spalten und Absitzungen offenkundig sind, dokumentieren
sie sich im Unterhang und Talbereich nur selten mit derar-
tigen Erscheinungen. Hier herrschen Auflockerung des
Felsverbandes und Entfestigung des Gefüges (besonders
in Tonschiefern und Phylliten) vor, die mit abnehmender
Intensität bis zu 200 m in die Talflanken eingreifen (POISEL,
1998) und bei allen größeren Bauvorhaben zu einem stark
vermehrten Aufwand an geodätischer Überwachung, Vor-
untersuchung und bei der Baudurchführung führen. 

Der Ausbau der Pinzgauer Schnellstraße S 11 im eng
(subglazial) eingeschnittenen Salzachtal hatte mit all die-
sen Problemen zu kämpfen (AMT DER SALZBURGER LAN-
DESREGIERUNG, 2/79, 1/87). Als ein Detailbeispiel für die
Mobilität der Hänge mag die Eschenauer Brücke über die
Salzach dienen. Die 1908 erbaute Bogenbrücke (Beton-
konstruktion) war 1954 durch die Bewegung der Hänge zu
beiden Seiten des Flusses irreparabel beschädigt, sodass
sie abgetragen werden musste. Der endgültige Neubau
konnte sinnvollerweise erst nach umfangreichen Entwäs-
serungsmaßnahmen zur Beruhigung der Hänge im Zuge
der Neutrassierung der Straße erfolgen.

Hohe Tauern
Hier sind große Massenbewegungen hauptsächlich in

den Penninischen Deckensystemen des Tauernfensters
entwickelt.

Ein eindrucksvolles, durch die Errichtung des Speichers
Durlaßboden genau untersuchtes Beispiel sind die Mas-
senbewegungen der Königsleiten und Bärschlagalm west-
lich der Gerlos an der Grenze zu Tirol (CLAR & ZISCHINSKY,
1968). Die beiden großflächigen Sackungen haben zu
einer weitgehenden Umformung des glazial geformten
Trogtales, beginnend nach dem Abschmelzen des Wild-
gerlosgletschers im Spätglazial und Holozän, geführt. So
ist die in einem weiten Bogen verlaufende, ca. 80–100 m
hohe Wandstufe, die sich über den ganzen Hang oberhalb
der Aeilschlag- bis zur Larmeralm zieht, die Abrissnische
des nördlichen Talzuschubs, während im Süden – ohne
eine derartige Form – der gesamte Hang um die Auer-
schlag- und Bärschlagalm ebenso in Bewegung ist. Beide
Talzuschübe haben das Tal sukzessive verschlossen und
die Talenge westlich des Klausbodens erzeugt. Dadurch
entstand ein Rückstau, durch den die Anlandung und die
breite Talfüllung des Durlaßbodens entstand. Die Bohrun-
gen an der Sperrenstelle und in der Schluchtstrecke
schlossen bis zu ~100 m unter dem Talniveau Schluffe,
Sande und Kiese teilweise mit Blöcken (Zentralgneis) auf,
die von kompakten Schollen der Phyllite des Südhanges
überlagert werden (MIGNON, 1968). Die beiden Talzu-
schübe haben somit den Talboden des ehemaligen breiten
Trogtales um gut 100 m angehoben. Diese Ergebnisse zei-
gen, welche Größenordnung die Umgestaltung durch Sa-
ckungen erreichen kann (STINY: „Unsere Täler wachsen
zu“).

Weit verbreitet sind ausgedehnte Sackungen auch an
den Hängen südlich des Salzachtales, die in den phylliti-
schen Gesteinsfolgen geringer Festigkeit der Nordrahmen-
zone entstanden sind. Ihre Bildung ist hier wohl haupt-
sächlich auf die starke Erosion des Gletschers im Pinzgau-
er Salzachtal und das generell steile N-Fallen der Gesteine
zurückzuführen. Diese Lagerungsverhältnisse begünstigen
primär Kippbewegungen (POISEL, 1998), die als Teiler-
scheinungen am Beginn der großen Sackungsbewegun-
gen stehen können.

Weiter östlich sind in diesen für Massenbewegungen
sehr anfälligen Gesteinsserien noch häufig derartige Be-
wegungen zu finden. Es war nicht zuletzt die Darstellung
dieser landschaftsprägenden Erscheinungen durch EXNER
(1956, 1957 sowie 1962,1964) am Gebirgszug zwischen
den Tälern von Rauriser und Gasteiner Ache und im Möll-
tal, die die Aufmerksamkeit auf dieses Phänomen lenkten
und zur allgemeinen Beachtung als wichtige junge geologi-
sche Entwicklung anregte.

Wie in der Nordrahmenzone sind auch in der Matreier
Schuppenzone am Südrand der Tauernkuppel derartige
Bewegungen häufig. Als ein Beispiel soll hier die Bewe-
gung an der Südflanke des Bretterwandspitz–Bunzkögele-
Kammes dienen. Am Bunzkögele sind im oberen Hangbe-
reich mehr oder weniger schichtparallele Gleitmassen vor-
handen, die durch Auflösung des Gefüges in eine tief rei-
chende Sackungsmasse ohne erkennbare Gleitbahnen
übergehen. Im östlich anschließenden Bretterwandgraben
sind in den steil stehenden Kalkglimmerschiefern Kippbe-
wegungen vorherrschend (ZISCHINSKY, 1967). Aufgrund
dieser Bewegungen und Gefügeauflösung sind die Schutt-
produktion in der Flanke und die Geschiebeführung des
Bretterwandbaches sehr hoch, wodurch der steile, mächti-
ge Murenkegel im Haupttal (auf dem Matrei liegt) und der
Rückstau des Tauernbaches bis in die Prosseggklamm
entstanden.

Im Bereich der Matreier Schuppenzone im Mölltal sind
die Massenbewegungen auch stark durch Gleitvorgänge
großer Felskörper geprägt (EXNER, 1962). Durch das Ein-
fallen der Gesteinspakete nach Südwesten konnten sich in
den „starren und wasserdurchlässigen Kalkglimmerschie-
fern über den plastischen, wasserstauenden Schwarzphyl-
liten“ große Gleitmassen entwickeln (EXNER, 1964). Diese
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Besonders in Karbonatgebieten sind mehr oder weniger
ausgedehnte aktive Schutthalden entwickelt. In den massi-
gen Gesteinen der Hohen Tauern (z. B. Zentralgneis) fin-
den sich besonders in Karräumen ebenfalls diese steilen

Formen. In der Karte konnten nur die größten Flächen (z.
B. südlich des Tennengebirges) eingetragen werden.
Ebenso fehlen die sonst allgegenwärtigen, mit Vegetation
bedeckten Schuttvorkommen.
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Schwemmkegel, Murenkegel
Kies, schluffig–sandig, Steine, z. T. Blöcke

5

Hangschutt, Schuttkegel
Kies, schluffig–sandig, Steine, z. T. Blöcke

4

Moor, Anmoor
Torf, z. T. schluffig

3

Diese allgegenwärtigen, landschaftsprägenden Ablage-
rungen, an der Mündung von Gräben und Bächen in die
Täler der Vorfluter, werden aus grobem, wenig gerunde-
tem, sandigem Schutt aufgebaut, der durchwegs schlechte
Sortierung und oft undeutliche Schichtung zeigt. Die Mate-
rialzusammensetzung entspricht der des Einzugsgebietes
des Gerinnes, wobei aber einerseits aus Gründen der
Kürze, andererseits jener der Art des Transports (Mure,
Suspension) nur wenig Auslese nach Festigkeit der Kom-
ponenten eintritt.

Die Ablagerungen dienen oft als Rohstofflieferant für
Wege- und untergeordneten lokalen Straßenbau. Großent-
nahmen mit regionaler Bedeutung sind aus Qualitätsgrün-

den nur in Karbonatgebieten entstanden (z. B. bei Sulzau
südlich Paß Lueg oder im Zuge der Errichtung der Tauern-
autobahn im Bereich des Nordportals des Tauerntunnels
und bei Brandlhof nördlich Saalfelden). Besonders große
Kegel finden sich am Ausgang von Gräben, die aus ver-
schiedenen Gründen (Massenbewegungen, Eisrandterras-
sen, stark tektonisierte Gesteine) große Schuttlieferanten
sind. 

Durch eine derartig aktive Kegelbildung kommt es oft im
Bereich des Vorfluters zum Rückstau und zur Ausbildung
versumpfter Flächen. In dieser Situation fungieren dann
die Schwemmkegel auch besonders als bevorzugtes Sied-
lungsgebiet.

Biologisch verstanden sind Moore in erster Linie Lebens-
räume mit Wasserüberschuss und bestehen aus Torf (=
unvollständig zersetzte Reste vor allem der mooreigenen
Pflanzengesellschaften) und torfbildender Vegetation.
Moore im geologischen Sinn sind Torflagerstätten mit einer
oberflächennahen mindestens 30 cm mächtigen Torf-
schicht, wobei Torf als ein organogenes Sediment mit min-
destens 30 % organischer Substanz definiert wird. Als
Energieträger wird Torf so gut wie nicht mehr genutzt, le-
diglich im medizinischen Bereich ist er heute noch gefragt.
Moore sind aber immer noch gefährdete Lebensräume, die
im Zuge der Siedlungstätigkeit und der Gewinnung von
landwirtschaftlich nutzbaren Flächen entwässert werden.
Im Land Salzburg sind alle intakten Moorlebensräume
gemäß § 24 Abs. 1 Naturschutzgesetz 1999 geschützt. Die
Landschaftsstruktur mit Becken, Wannen und Rinnen, als
Folge der eiszeitlichen Vergletscherung, das Klima mit
reichlich Niederschlägen (z. B. Stadt Salzburg 1336 mm

Jahresniederschlag) und die geringe Verdunstung bilden
ideale Voraussetzungen für die Entstehung und das
Wachstum von Mooren. Es sind verschiedene Typen der
mitteleuropäischen Moore vertreten, die auf der vorliegen-
den geologischen Karte unter einer Signatur subsumiert
wurden:
• Hochmoore oder Regenmoore, die ausschließlich vom

Regenwasser versorgt werden und somit nährstoffarm
sind. Ihr Torf setzt sich hauptsächlich aus Resten von
Torfmoosen und Wollgras zusammen. Die Oberflächen-
struktur bei intakten Hochmooren besteht aus kleinen
Hügeln („Bülten“) und wassergefüllten Senken („Schlen-
ken“) mit jeweils unterschiedlicher Vegetation.

• Übergangsmoore, die von Mineralbodenwasser und Re-
genwasser gespeist werden und sich zum regenwasser-
abhängigen Hochmoor entwickeln können. Ihr Torf be-
steht aus Resten von Seggenarten sowie Holzresten von
Moorbirken.

Bewegungen beherrschen die gesamte Westflanke des
Hohen Sonnblicks. Ebensolche strukturbedingten Massen-
bewegungen sind auch am Ostende des Tauernfensters
entstanden. Sie finden sich entlang der orographisch rech-
ten Talflanken des Zederhaus-Tales, des Murtales und an
der Fanning-Höhe (HÄUSLER, 1995; EXNER et al., 2005).
Allen diesen schichtparallelen Massenbewegungen der
Schieferhülle der Hohen Tauern ist eine Auflösung eigen,
die zu sehr grobem Blockwerk und teilweise riesigen
Schollen führte, die unter Wahrung des internen Baues
abgeglitten sind. Die Frische der Formen wie auch offene
Klüfte und Zerrspalten im Kammbereich deuten auf eine
Bildung nach dem Eisrückzug aus den Tälern im frühen
Spätglazial mit durchaus anhaltenden Bewegungen hin.

Der einzige größere Bergsturz in den Hohen Tauern
ereignete sich an der Südseite des Auernig östlich von
Mallnitz (EXNER, 1962, 1964). Aus dem Karraum östlich

des Gipfels lösten sich die Metabasite und bildeten einen
Sturzstrom, der erst knapp oberhalb des Mölltales zu ste-
hen kam. Er erfüllte das Tal des Mallnitz-Baches und blo-
ckierte es als mächtiger, mit riesigen Blöcken bedeckter
Wall bei Rabisch. Dahinter entstand ein Staukörper, auf
dem Mallnitz liegt. Beim Bau des neuen Kaponigtunnels
wurden beim Tunnelvortrieb in den Sturzstromablagerun-
gen keinerlei Hinweise (z. B. Holz, Nadeln) darauf gefun-
den, dass zur Zeit des Bergsturzes im Talbereich eine nen-
nenswerte Vegetation entwickelt war. In den im Vorein-
schnitt zwischen Tunnelportal und Bahnhof Mallnitz tief
greifend und großflächig aufgeschlossenen Bänderschluf-
fen fanden sich ebenso weder Vegetationsreste noch eine
nennenswerte Pollenführung. So ist anzunehmen, dass
der Bergsturz unmittelbar nach dem Eisfreiwerden des
Tales im frühen Spätglazial erfolgte.
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Darstellung der Moore Salzburgs gibt SCHREIBER (1913) im
Auftrag des k.k. Ackerbauministeriums. In diesem Moor-
buch wird im technischen Teil angeführt, dass im Hügel-
land bereits in 79,5 % der Moore Torf gestochen wurde.
Schreiber empfiehlt auch schon den Schutz von einzelnen
Mooren als besondere Landschaftselemente und als
Standorte seltener Pflanzen und nennt unter anderen die
Lungauer Moore mit den Zwergbirkenbeständen.

Im Bundesland Salzburg gibt es in erster Linie kleinräu-
mige Moorvorkommen mit insgesamt etwas mehr als 1000
ha Fläche schutzwürdiger Moore (STEINER, 1992, 2001).
Dabei werden die ehemals flächenmäßig größten Moorge-
biete Leopoldskroner Moos und Bürmoos-Weidmoos vom
naturschutzfachlichen Standpunkt nicht mehr dazugerech-
net, da diese Moore durch Nutzung zu sehr verändert wur-
den.

Moore gibt es in allen geologischen Zonen Salzburgs in
verschiedenen Höhenlagen. Hochmoore finden sich vor
allem in tieferen und mittleren Lagen. Wie an einigen Bei-
spielen gezeigt wird, sind die Moore hinsichtlich Unter-
grund, Bildungsbedingungen, Entstehung, Alter, Torfmäch-
tigkeit und Vegetation sehr verschieden. Das Torfwachs-
tum begann frühestens gegen Ende des Spätglazials vor
ca. 11.500 Jahren, meist mit Schilf-Seggentorf. Die meis-
ten Moore sind durch Entwässerung und Torfabbau im 19.
und 20. Jahrhundert nicht mehr im natürlichen Zustand
erhalten oder zerstört worden. Durch die Kultivierung der
Moore ist das Torfwachstum zum Stillstand gekommen.
Besonders die Hochmoore sind durch intensiven Torfab-
bau geschädigt. Die Nutzung der Moore als Torflagerstät-
ten ist erst mit Beginn des 21. Jahrhunderts fast zur Gänze
eingestellt worden. In Betrieb sind nur mehr einige kleine
Torfstiche geringer Tiefe. Heute stehen die Reste der öko-
logisch äußerst wertvollen Moorgebiete, die nicht nur als
Lebensräume für seltene vom Aussterben bedrohte Pflan-
zen- und Tierarten von Bedeutung sind, sondern auch für
den Landschaftswasserhaushalt (enorme Wasserspeicher-
kapazität der Torfmoose, Hochwasserschutz usw.) und als
Kohlenstoffspeicher (Klimaschutz) wichtig sind, unter
Naturschutz des Landes. Sie sind durch das internationale
Abkommen der Ramsarkonvention oder als Europaschutz-

gebiete geschützt, so wie z. B. das Rotmoos im Fuschertal,
das Wasenmoos am Pass Thurn und die nahe Tamsweg
gelegenen Moore des Sauerfelder Waldes, am Schwarzen-
berg sowie das Überlingmoos. Aufwendige Pflegemaßnah-
men, die gefördert werden, sind notwendig, um die Moore
mit den Torfschichten zu regenerieren und zu erhalten, so
wie beispielsweise das Weidmoos und das Wenger Moor
am Wallersee, das Wasenmoos am Pass Thurn, das Über-
lingmoos im Lungau oder die Moore am Dienter Sattel. Das
Moorwachstum würde sonst zum Stillstand kommen. Als
Archive der Vegetations- und Klimageschichte, die durch
pollenanalytische Untersuchungen erschlossen werden
können, sind Moore unersetzbar. Pollenanalytische Unter-
suchungen von Torfprofilen und mit 14C-Datierungen er-
mittelte Alterswerte werden auch für quartärgeologische
Fragestellungen herangezogen. In der Urgeschichtsfor-
schung und Archäologie spielen sie ebenfalls eine wichtige
Rolle, da der Einfluss des Menschen auf die Landschaft
und Vegetation pollenanalytisch sehr deutlich nachweisbar
ist. Alle genannten Anwendungsmöglichkeiten sind in Ein-
zeluntersuchungen in Mooren auf vorliegendem Karten-
blatt erfolgreich angewendet worden (BORTENSCHLAGER,
1976; BORTENSCHLAGER, 1984; KRISAI et al., 1991;
SCHANTL, 1992; SCHMIDT, 1986). Torfmoose sind auch sehr
gut als Bioindikatoren für atmosphärische Luftschadstoffe
geeignet. Entsprechende Untersuchungen an ausgewähl-
ten Hochmooren in allen Landesteilen Salzburgs liegen vor
(GSTÖTTNER & PEER, 1994).

Die überwiegende Zahl der Moore des Alpenvorlandes
bildete sich in den Zungenbecken der würmeiszeitlichen
Vergletscherung im Einflussgebiet des Inn-, Tiroler Achen-
und Salzachgletschers. In den inneralpinen Gebieten sind
die Moorvorkommen auf Tallagen und mittlere Höhen kon-
zentriert. Zu beachten ist dabei aber der Umstand, dass die
würmeiszeitlichen Gletscherzungen östlich des Salzach-
gletschers, beispielsweise jene des Traungletschers, nur
noch den Alpenrand und nicht das Vorland erreichten und
daher die Moorstandorte dieses Bereichs den inneralpinen
Gebieten zugerechnet werden. Nachfolgend wird eine Aus-
wahl bemerkenswerter Moore beschrieben. Dabei wird der
Schwerpunkt den Mooren des Bundeslandes Salzburg

Abb. 24.
Vegetationsfolge im Spät- und Postglazial.

• Niedermoore sind vom Mineralbodenwasser
abhängig und daher mineralstoffreich. Dazu
gehören nach ihrer Entstehung benannte Ver-
sumpfungsmoore und Verlandungsmoore von
Stillgewässern sowie nach der Wasserbewe-
gung definierte Durchströmungsmoore, Über-
rieselungsmoore und Quellaustrittsmoore. Der
Torf enthält Reste von Schilf, Holz von Weiden
und Erlen, Sauergräsern (Carexarten) und
Moosen.

• Komplexmoore, sind meist aus Niedermooren
entstanden, können aber auch mosaikartig aus
Hochmoor- und Niedermooranteilen zusam-
mengesetzt sein. Die verschiedenen Moorty-
pen erkennt man an den moorspezifischen
Pflanzengesellschaften (STEINER, 1992; KRI-
SAI, 1998).

• Anmoore sind nährstoffreiche, humusreiche
Mineralböden von mindestens 30 cm Tiefe, die
unter starkem Grundwassereinfluss entstehen. 
Schon im 19. Jahrhundert wurden Moorerhe-

bungen zum Zweck der Moornutzung in Salzburg
durchgeführt (LORENZ, 1858). Eine gründliche



gewidmet, die im Moorkataster M 01-06 der Naturschutz-
abteilung des Amtes der Salzburger Landesregierung
dokumentiert sind. Bezüglich der Moorstandorte Oberös-
terreichs wird lediglich auf den Moorkataster von KRISAI &
SCHMIDT (1983) verwiesen.

Moorstandorte in den Zungenbecken
des Salzachgletschers

Der würmeiszeitliche Salzachgletscher reichte am Höhe-
punkt der Vergletscherung mit den Zweigbecken im Nor-
den weit ins Vorland und schürfte Becken aus, die durch
Moränen abgedämmt wurden. Nach dem Abschmelzen
des Eises bildeten sich in einer Landschaft aus Moränen-
wällen und langgestreckten Drumlinrücken glaziale Wan-
nen mit Schmelzwasserseen, in denen sich Gletschertrübe
absetzte. Diese wasserundurchlässigen „Glazialtone“ wa-
ren die ideale Voraussetzung für das Entstehen und das
Wachstum der Moore. Mit zunehmender Erwärmung im
Spätglazial verlandeten die Seen und über den organisch-
mineralischen Seeablagerungen bildeten sich ausgedehn-
te Niedermoore, die sich zu Übergangs- und Hochmooren
weiterentwickelten. 

Moore im Nahbereich der Landeshauptstadt

Nach dem im Spätglazial sehr rasch verfüllten Salzbur-
ger Becken, das von Golling bis Oberndorf reicht, ist das
Leopoldskroner  Moor  der größte Moorkomplex von
Salzburg und bedeckte einst eine Fläche von 659 ha. Er
liegt zwischen der Stadt Salzburg und dem Untersberg
sowie zwischen Glanbach und dem Almkanal.

Das Moor ist durch Versumpfung vor etwa 9000 Jahren
über dem wasserstauenden „Salzburger Seeton“ entstan-
den. Das Leopoldskroner Moor hieß ursprünglich Filzmoos
(„Vilzmoos“) und war ein mit Latschen bestandenes Hoch-
moor, das im Zwickel der Schotterdeltas der Flüsse Saa-
lach und Salzach gewachsen ist. Heute sind nur mehr klei-
ne Reste mit moortypischer Vegetation erhalten, das Ham-
merauer Moor, das unter Naturschutz steht, der Moorbe-
reich westlich der Eichethofsiedlung („Schwertlmoor“) und
im nördlichen Teil ein Moorrest an der Nissenstraße („Nis-
senmoor“). Torf wird auch gegenwärtig noch für Kur-Zwe-
cke gestochen. Der Aufbau des Moores ist in Profilen bei
SCHREIBER (1913) genau beschrieben. Die ersten Entwäs-
serungsgräben wurden schon 1599 angelegt, die Moos-
straße 1805. Bereits 1735 wurde mit Torfstichen begon-
nen. Durch Torfstich, Entwässerung und Kultivierung sind
große Flächen Torf vererdet oder verschwunden. Die insel-
artigen Reste mit moorbildender Vegetation sind zwischen
Torfstichflächen, Wassergräben und Moorwiesen über Torf
erhalten. Die entwässerten Torfkörper sind von einem
Sekundärmoorwald aus Moorbirken, Rotföhren, Fichte und
Schwarzerlen bewachsen. Im Kernbereich ist das Natur-
schutzgebiet Hammerauer Moos ein verheidetes Hoch-
moor mit Torfmoosarten, Besenheide, Rosmarinheide,
Weiße Schnabelbinse, Rundblättrigen Sonnentau und
Pfeifengras (ZUKRIGL, 1974; KRISAI, 1987). Wie die Torfsti-
che zeigen, ist das Moor etwa 2–3 m tief. An noch nicht
verwachsenen Torfstichen in der Nähe des NSG Ham-
merauer Moos ist der Aufbau des Moores bis zum minera-
lischen Untergrund – einer dünnen Lage von Seetonen
über Schottern – zu sehen. Auf Niedermoortorf mit Schilf
und Seggen und eingelagerten Holzresten von Birken folgt
ein Hochmoortorf mit Torfmoos und Wollgrasresten. Im
Zusammenhang mit den geologischen Aufnahmen für das
Kartenblatt Salzburg (PREY, 1969) hat KLAUS die pollen-
analytische Untersuchung des Leopoldskroner Moors
durch seine Studenten (DURANGE-CHERP, 1967; KLAUS,
1987, S. 236; ZIEGLER-PECHATSCHEK, 1982) veranlasst.
Wie aus den Untersuchungen von ZIEGLER-PECHATSCHEK
hervorgeht, begann die Torfbildung vor etwa 9000 Jahren
im Boreal (Haselzeit).

Von den großräumigen Mooren am rechten Salzachufer
ist nur noch das Samer Mösl mit seinem Torfkörper als
Rest im äußersten Norden vom Schallmoos erhalten. Das
Moor ist auch weitgehend entwässert und die ursprüngli-
che Moorvegetation ist nicht mehr vorhanden. Es ist eben-
falls durch Versumpfung zwischen Schwemmfächern der
Salzach und dem Kapuzinerberg vor etwa 11.000 Jahren
entstanden. Das Schallmoos ist heute aufgeschüttet und
verbaut.

Im Westen von Salzburg hat KLAUS (1967) ein kleines
Tor fmoor  am Walserberg (480m Seehöhe) an der
Autobahn Salzburg–München über der Würmgrundmoräne
untersucht, um im Zusammenhang mit der pollenanalyti-
schen Bearbeitung der Stiegelbräubohrung die Einwande-
rung der Fichte im Salzburger Raum im Verlauf der spät-
und postglazialen Wiederbewaldung festzustellen. Die
Fichte kommt erst im jüngeren Präboreal in die Wälder um
Salzburg. Demnach sind Fichtenpollen in den Glazialtonen
der Seeablagerungen des Salzburger Beckens auf Umla-
gerungen aus älteren Interstadialen oder Interglazialen
zurückzuführen.

Jenseits der Landesgrenze in Bayern bildeten sich im
Westteil des Salzburger Beckens die Ainr inger  Moore
(Adelstettener und Peracher Moos). 

NW von Elixhausen bei Salzburg liegt in der vom Sal-
zachgletscher geschaffenen Grundmoränenlandschaft in
550 m Seehöhe das 25 ha große Ursprunger  Moor . Das
Hochmoor im Zentrum ist mit Latschen und den typischen
hochspezialisierten Begleitpflanzen bewachsen. Dieser
Moorteil ist von alten Torfstichen und Gräben durchzogen.
Als letzter Rest der Naturlandschaft ist dieses Moor
besonders reizvoll und schützenswert. 

Im Koppler  Moor  wurde seit 1783 bis ins 20. Jahrhun-
dert Torf abgebaut. Vor allem im 19. Jahrhundert wurde
Torf in großen Mengen für das Messingwerk und spätere
Eisenwerk in Ebenau gewonnen. Es umfasst mehrere
Moorgebiete mit Hoch-, Nieder- und Übergangsmoorflä-
chen und den entsprechenden unterschiedlichen Torfar-
ten. Ein Profil aus einer Torfstichwand wurde pollenanaly-
tisch untersucht und zeigt die Vegetationsentwickklung im
jüngeren Postglazial (YAGO, 1967). Bemerkenswert ist der
auffallend gute Erhaltungszustand der Pflanzenreste im
Hochmoortorf.

Moore im Bereich der Flachgauer Alpenvorlandseen
In den vom Eis ausgeschürften Becken vom Wallersee-

zweig und Trumerseezweig des Salzachgletschers haben
sich nach dem Eisrückzug Seen gebildet und erhalten.
Diese Flachgauer Alpenvorlandseen in Höhenlagen um
500 m (Obertrumersee, Grabensee, Mattsee, Egelseen
und Wallersee) sind von Verlandungsmooren und teilweise
auch von Hochmooren umgeben, wie beispielsweise dem
Wenger Moor, dem Zeller Moos oder dem Zellhofer Moor
(KRISAI, 1975; KRISAI & FRIESE, 1986; SCHMIDT, 1986). Die
Moore werden aber in dem landwirtschaftlich intensiv
genutzten Gebiet seit langer Zeit drainagiert, als Streuwie-
sen genutzt und sind in Kulturwiesen und auch Fichtenfor-
ste umgewandelt und wurden durch Torfstiche verändert
und reduziert. Eine genauere graphische Darstellung der
Torflager mit der Abgrenzung der drainagierten Moorflä-
chen und der noch naturnahen Moore gibt FRIESE (1986).
Der Untergrund mit wasserstauender Wirkung wird von
stark verfestigten feinstoffreichen Grundmoränensedimen-
ten und spätglazialen Seetonen gebildet. Ein Pollenprofil
aus den Egelseen gibt Aufschluss über die Vegetationsent-
wicklung von der Kältesteppe der Ältesten Dryas im Spät-
glazial nach dem frühen Eisfreiwerden des Gebietes bis
zur Wiederbewaldung mit Birken und Kiefern im Präboreal
(LÜRZER, 1956 a). Auch Moorprofile aus dem Hasenmoor
(= Wasenmoos am Thalgauberg), dem Zellermoos am
Wallersee und das Egelseemoor wurden von LÜRZER
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(1956 b) eingehend pollenanalytisch bearbeitet und zeigen
die Vegetationsentwicklung im Postglazial.

Ein gutes Beispiel für den Aufbau eines Hochmoores ist
das Profil vom Hasenmoor am Thalgauberg (aus LÜRZER,
1956):
000–050 cm: Hochmoortorf, Wollgras vorherrschend
050–335 cm: Hochmoortorf mit Wollgras
335–370 cm: Hochmoortorf mit Holzresten, Wollgras
370–395 cm: Hochmoortorf
395–480 cm: Übergangsmoortorf: Carex -Wurzeln, Braun-

moose, Wollgras
480–525 cm: Hochmoortorf mit Übergangsmoortorfele-

menten, Carex -Wurzeln, Braunmoose
525–590 cm: Hochmoortorf
590–705 cm: Torfmoostorf mit Blattscheiden von Woll-

gras, Holzreste von Kiefer, Fichte Birke
705–730 cm: Torf von Torfmoosen
730–740 cm: Braunmoostorf mit Carexradicellen
740–800 cm: Ton, reich an Radicellen von Riedgräsern

(Carex) und Braunmoosen, mit Zieralgen
(Cosmarien)

Aufbau und Genese des Wenger Moors am Wallersee
(510 m Sh.) wurden von KRISAI & FRIESE (1986) untersucht
und beschrieben. Von den Mooren am Nordufer des Wal-
lersees (Zeller Moor, Wenger Moor, Wieder Moos) ist das
Wenger Moor trotz der früheren Torfstiche noch am besten
erhalten. Die Wiedervernässung der durch die Moornut-
zung verheideten Hochmoorfläche ist durch Verschluss der
künstlichen Entwässerungsgräben gelungen. Das Wenger
Moor ist ein Europa-2000-Schutzgebiet. Der bis zu 6m
mächtige Torfköper liegt auf stark verfestigten glazialen
Tonen, darüber folgen humoser Ton, Schilftorf, Seggentorf
und Torfmoos-Wollgrastorf. Das Moor begann vor etwa
11.000 Jahren zu wachsen. Der Übergang zum Hochmoor
erfolgte vor etwa 7000 Jahren. Im zentralen Teil ist noch
die typische Hochmoor-Pflanzengesellschaft erhalten.

In dem am weitesten nach Norden reichenden Zweigbe-
cken des Salzachgletschers liegen das Bürmoos und das
Weidmoos, die zusammen mit dem Ibmermoos in
Oberösterreich zum größten Moorgebiet in Österreich ge-
hören (2000 ha). Im Bürmoos-Weidmoos wurde durch jahr-
zehntelangen massiven Torfabbau das ursprüngliche
Hochmoor, dessen Torflager 6–9 m mächtig waren, fast zur
Gänze zerstört. Seit der 2. Hälfte des 19. Jh. wurde der
Torf als Brenntorf für die direkt im Moor angesiedelte Glas-
industrie und Ziegelei verwendet. Der Abbau erfolgte teil-
weise bis auf den glazialen Ton. Dieser Ton wurde auch
zur Ziegelherstellung abgebaut. 1930 wurde die Glaser-
zeugung beendet und 1977 die Ziegelei stillgelegt. Im 20.
Jahrhundert erfolgte die industrielle Torfgewinnung mit
Fräsmaschinen durch die Chemie Linz AG, welche Garten-
torferde erzeugte. Der industrielle Torfabbau wurde 2000
eingestellt.

Seit einigen Jahren gibt es große Bemühungen um
naturnahe Vegetationsregeneration. Dafür sind nur die
Moorteile mit noch erhaltenen ursprünglichen Torfschich-
ten geeignet. Die abgetorften Flächen, die als Wiesen, Fel-
der und Fichtenforste rekultiviert wurden, können nicht
regeneriert werden. Durch menschlichen Einfluss ist aus
den ausgedehnten, lebenden Hochmoorflächen im Bür-
moos-Weidmoos ein Mosaik von Niedermoor, Übergangs-
moor und Moorwald-Ersatzgesellschaften entstanden. Das
Weidmoos ist heute ein Vogelschutzgebiet von europäi-
schem Rang.

Die genauen Aufnahmen der Vegetation der Regenera-
tionsflächen mit Artenlisten sind in Gutachten von KRISAI
(1979) und FRIESE (1983) für das Bürmoos und von BEIER
(1980) für das Weidmoos enthalten.

Im oberösterreichischen Teil sind noch einige Restflä-
chen in naturnahem Zustand erhalten, dazu gehören der

Ewigkeitsfilz, ein Hochmoor, und der Pfeiferanger, ein
Übergangsmoor. Eine genaue Beschreibung der Moorteile
des Ibmermoos-Komplexes geben KRISAI & SCHMIDT
(1983).

In dem Becken, das ein Zweig des Salzachgletschers im
Oichtental geschürft hat, liegen nahe dem Ort Michaelbeu-
ern Feuchtwiesen, die Oichtenr iede (420 m Sh.). Der
sumpfige Talboden wurde entwässert. Unter den Wiesen,
von denen nur ein kleiner Teil als Streuwiesen genutzt
wird, liegen 6–8 m Torf (vorwiegend Schilftorf) über spät-
glazialem Ton mit einer Mächtigkeit von über 250 m. Nach
den pollenanalytischen Untersuchungen und radiometri-
schen Altersdaten ist die Torfschicht relativ jung. So konn-
te gezeigt werden, dass 6 m Torf in ca. 3000 Jahren
gewachsen sind (KONRAD, 1984).

Moorstandorte in den Zungenbecken
des Inn- und Tiroler-Achen-Gletschers (Bayern)

In Bayern sind Moore in der niederschlagsreichen
Grund- und Endmoränenlandschaft des Inn- und Tiroler-
Achen-Gletschers als Hoch-, Übergangs- und Niedermoo-
re besonders großflächig entwickelt. Hochmoore werden
als Filze bezeichnet (Schönramer Filz) und Niedermoore
als Moos.

Die Moorkomplexe Chiemseemöser und Kendlmühlfilz
bedecken eine Fläche von 1804 ha. Die südlichen Chiem-
seemöser sind der größte Moorkomplex zwischen Salzach
und Inn. Diese Moore sind durch Versumpfung und stellen-
weise auch durch Verlandung entstanden. Die Moore sind
durch Entwässerung und Torfabbau beeinträchtigt oder
teilweise zerstört worden. Sie sind bis zu 8 m mächtig und
begannen vor etwa 11.000 Jahren zu wachsen. Die Bear-
beitung der Moore erfolgte im Zuge der geologischen Lan-
desaufnahme des Bayerischen Geologischen Landesam-
tes. Die Moore sind mit dem Profilaufbau und teilweise pol-
lenanalytischen Untersuchungen in den Erläuterungen der
Geologischen Karte 1 : 25.000 von Bayern genau beschrie-
ben (VIDAL & HOHENSTATTER, 1967; HOHENSTATTER, 1978;
SCHMEIDL, 1977, 1983).

Moorvorkommen der inneralpinen Gebiete
Zu den größten Mooren der gesamten Region zählt das

Blinklingmoos (ca. 100 ha), das bei Strobl am Wolfgangsee
in einer Höhenlage von 540 m liegt. Das Moor, in dem frü-
her auch Torf gestochen wurde, setzt sich aus Niedermoor-
Übergangsmoor und Hochmooranteilen mit den typischen
Pflanzengesellschaften zusammen; Schwimmblatt- und
Schilfröhrichtzone, Bruchwaldstandorte, Birken- und Kie-
fernmoorwald und Streuwiesen gehören ebenfalls zum
Naturschutzgebiet. Seesedimente aus dem Flachwasser-
bereich der Bucht von Blinkling und ein Torfprofil wurden
pollenanalytisch untersucht (SCHMIDT, 1979). Aus einem
Erlenbruchwald am verlandeten Seeufer dürfte sich das
heutige Moor entwickelt haben.  Am Südufer des Wolf-
gangsees sind ebenfalls geschützte Verlandungs- und
Übergangsmoorbereiche erhalten.

Der Egelsee bei Abtenau ist ein ca. 10 ha großes Ver-
landungsmoor. Über Grundmoräne und Seeton liegt eine
ca. 1–2 m mächtige Torfschicht. Das Große Krailmoos
(1140 m Seehöhe, 3–4 ha) zwischen Krailberg und Lehen-
berg ist ein Hochmoor, das mit Latschen und Torfmoosen
bewachsen ist. In den Talräumen mit fluvioglazialen Abla-
gerungen, Moränen und Seetonen kommt es vorwiegend
zur Ausbildung von Talbodenhochmooren und Seenverlan-
dungen, in der subalpinen Stufe zur Ausbildung von Lat-
schenhochmooren, die auf Verflachungen, Hochtalböden
und in Karsthohlformen liegen. Der Untergrund besteht aus
wasserstauender Grundmoräne und feinkörnigen Mergeln
der Gosauschichten. 

Wenig weiter südlich in der Werfener Schuppenzone am
Gerzkopf (1729 m) bei St. Martin bildet die Schwarze
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Abb. 25.
Das Wasenmoos südöstlich des Paß Thurn (Oberpinzgau); im Hintergrund Vorgipfel der Venedigergruppe südlich von Hollersbach.

Das am Radstädter Tauernpass in 1760 m Seehöhe ge-
legene Hundsfeldmoor besteht aus Nieder- und Hoch-
moorflächen und ist ein Brutplatz des rotsternigen Blau-
kehlchens. 

In den Hohen Tauern, im Talschluss des Ferleitentales
der Fuscher Ache liegt das Rotmoos (1290 m Seehöhe)
über Kalkschiefern und Phylliten. Es ist ein Kalkniedermoor
(KRISAI, 1988), das ebenfalls als Brutplatz des rotsternigen
Blaukehlchens besondere Bedeutung hat (Ramsar-Schutz-
gebiet).

In der Umrahmung des Tamsweger Beckens befindet
sich die größte Mooransammlung Österreichs mit über 80
Mooren. Glazigene Rinnen und Wannen, eine Reihe von
Sattelverebnungen und der stauende Untergrund aus kalk-
armen Gesteinen und Moränenmaterial, gepaart mit gün-
stigem vor allem kühlem Klima (695 mm Niederschlag und
4,2°C Jahresmittel) bilden die ideale Voraussetzung für die
Moorentwicklung.

Die Moore sind unterschiedlich tief, organische Sedi-
mente reichen teilweise bis 12 m, am Seetaler See sogar
bis 15 m. Die Moorbildung begann vor ca. 11.000 Jahren.
Komplexmoore, Übergangs- und Latschenhochmoore
überwiegen in einer Höhe von 1230–1870 m. Es sind keine
großen Moorflächen (maximal 20 ha), aber die Moore sind
noch ungestört erhalten. Die Moorbildung im Großen
Über l ing-Schat tse i tmoor  begann hingegen erst vor
etwa 3000 Jahren. Eine gründliche Untersuchung dieser
Moore und ihrer Vegetation mit Pollenanalysen, 14C-Datie-
rungen, Torf- und Wasseranalysen liegt vor (KRISAI et al.,
1991; BROSCH, 2000).

Der breite Talboden der oberen Mur trägt große Talbo-
den-Latschenhochmoore über jungen Alluvionen. Unter-
halb des Schlosses Moosham breitet sich das Moosha-
mer Moor  aus. Das dicht mit Latschen bewachsene
Hochmoor bedeckt eine Fläche von 30 ha. Die Moortiefe
beträgt 1–3 m (KRAL, 1979).

Auf den Rücken zwischen Tamsweg und Mariapfarr sind
Nieder- und Hochmoore über jungtertiären Sedimentge-
steinen, teilweise auch glazialen Seetonen, in einer
Höhenlage um 1150 m ausgebildet.

Lacken ein Moorgebiet, das wegen seiner abgeschiede-
nen Lage von jeder wirtschaftlichen Nutzung ausgenom-
men blieb und im Naturzustand erhalten ist. Die Moore sind
auf eiszeitlichen Verebnungen entstanden. Die Gesteine
im Untergrund sind kalkarme bis kalkfreie Tonschiefer. Die
großflächigen Latschenhochmoore, Quell- und Überriese-
lungsmoore stehen unter Naturschutz.

Ganz andere Moortypen findet man im Bereich der gro-
ßen Passlandschaften Gerlospaß und Pass Thurn. Den
dichtenden Untergrund der in 1200–1500 m Seehöhe vor-
kommenden Moore bilden Grundmoränen, aber auch Ton-
schiefer der Grauwackenzone.

Das am Pass Thurn gelegene Wasenmoos ist ein alter
Torfstich mit zahlreichen Entwässerungsgräben und war
ein Latschen-Hochmoor, von dem noch ein Teil erhalten
ist. Die höher gelegenen Teile trocknen durch die Entwäs-
serungsgräben aus und ein lichter Baumbestand aus Bir-
ken, Erlen und Fichten beginnt die Moorvegetation zu ver-
drängen. Torf wurde seit 1783 gestochen und zum Sieden
von Kupfervitriol in Mühlbach verwendet. Von 1901–1962
wurde Torf in geringen Mengen als Heizmaterial und vor
allem für Stallstreu abgebaut. 1963 wurde der Betrieb ein-
gestellt. Für die Besucher wurde ein Aussichtsturm und ein
Weg durch das Moor angelegt. Schautafeln informieren
über moorspezifische Themen wie Pflanzen- und Tierwelt,
Torfabbau und Vegetationsgeschichte.

Im Rahmen des Projektes „Aktiver Moorschutz“ der
Österreichischen Bundesforste, des WWF und der Univer-
sität Wien wird das Moor renaturiert. Seit 2005 ist es als
Ramsargebiet international ausgezeichnet. Ein Profil von
etwa 3 m Tiefe vom Rand der Torfstiche wurde von BOR-
TENSCHLAGER (1976) pollenanalytisch untersucht.

Am Nord- und Südufer des Zeller Sees ist eine breite
Verlandungszone mit Röhricht und anschließenden
Feuchtwiesen ausgebildet. Wenig südlich davon liegt zwi-
schen Kaprun und Mayereinöden das Fi lzmoos, ein Ver-
landungsmoor. Dieses Moor ist eines der letzten gut erhal-
tenen Moore, die ursprünglich im Bereich des Talbodens
der Salzach im Oberpinzgau verbreitet waren (ENNEMOSER
et al., 1989). 
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Anthropogene Ablagerung
Bergbauhalde, Tunnelausbruch

1

Darunter fallen in erster Linie Bereiche, wo Material aus
dem Tunnelbau (des Tauern- und des Katschbergtunnels
der Tauernautobahn, der Umfahrung Zell am See sowie
des Tunnels zwischen Böckstein und Mallnitz der Tauern-
bahn) und dem Betrieb von Bergbauen (Wolframbergbau
Mittersill, Magnesitbergbau Hochfilzen sowie den Kupfer-

bergbauen Rerobichl in Tirol und Mühlbach in Salzburg)
abgelagert wurde. In anderen Bereichen erfolgten massive
Landschaftsveränderungen im Zuge von Erdaushubdepo-
nien (W Thalgau) und bei der Gewinnung von Baurohstof-
fen (Hartsteinwerk Oberndorf).

Austufe, Flussablagerung und Wildbachschutt
Auelehm, Schluff, Sand, Kies, z. T. Steine

2

Entlang der Gerinne, Bäche sowie an Salzach und Saa-
lach sind 1–2 m hohe Terrassen oder Flächen, mehr oder
weniger im Niveau der Wasserläufe entwickelt, die vor der
Regulierung und Verbauung regelmäßig überflutet und
umgestaltet wurden. Sie werden von den jeweiligen Fluss-
schottern aufgebaut und sind besonders an geschieberei-
chen Wasserläufen in breiten, vegetationslosen Flächen
(z. B. Taugl) von ständiger Umlagerung beeinflusst. 

Einen differenten Aufbau haben diese Bereiche entlang
der Salzach im Pinzgau. Hier ist die ganze Flussebene öst-
lich Mühlbach zwischen den Schwemmkegeln von Mooren
und sumpfigen Wiesen beherrscht und weist ein auffällig
geringes Gefälle auf. Dieser Bereich des Salzachtales,
inklusive des nördlich anschließenden Tales (Zeller See)
bis zu den Grundmoränenhügeln bei Mitterhofen wird von
den mächtigen Ablagerungen der Füllung des Zungenbe-
ckens gebildet. Es sind hauptsächlich ton- und schluffrei-
che Sande, die besonders im östlichen Teil auftreten.
Diese unkonsolidierten weichen Ablagerungen reagieren
bei Bebauung mit lang anhaltenden starken Setzungen,
weswegen außerhalb der Schwemmkegel auch größere
Gebäude die Ausnahme bilden. So war es nötig, im Zuge
der Errichtung der Umfahrung Zell am See das Bauwerk
des Knotens Schüttdorf Süd auf einer bis zu 104,6 m tief
reichenden Schlitzwand auf Fels zu gründen (ÖSAG &
LAND SALZBURG, 1996), da sonst mit starken Setzungen
über lange Zeit zu rechnen gewesen wäre. Das ersetzte
wesentlich kleinere und leichtere Brückenbauwerk hatte
sich in knapp über 15 Jahren um 30 cm gesenkt.

Der Grund für diesen Aufbau der Talfüllung ohne
abschließende grobkörnige Top-set-Schüttung liegt wohl
im Bereich des Tales im Osten wo, ähnlich wie im Ennstal
(VAN HUSEN, 1979), durch aktive Schwemmkegel oder
Massenbewegungen die Ausbildung eines ausgeglichenen

4.7.4. Holozän

Gradienten im Abfluss der Salzach verhindert wurde. Hin-
weise über die Entwicklung des Talbodens im Holozän
geben Bohrungen am Südrand des Tales bei der Kläranla-
ge Zell am See und bei der Schule in Schüttdorf am Südu-
fer des Zeller Sees, in denen Torflagen eine zeitliche Er-
fassung der Sedimentations- und Erosionsvorgänge durch
14C-Datierungen möglich machten.

Eine der 4 Bohrungen südlich der Salzach, unmittelbar
am Talrand, schloss drei Torfhorizonte auf, die Daten von
8800±80 BP = cal. 9890±180 BP, 7070±70BP = cal.
7890±60 BP und 5450±110 BP = cal. 6220±140 BP in ~4,5
m, ~1,5 m und ~1 m unter dem Niveau der Salzach lieferten.
Diese belegen eine diskontinuierliche Sedimentation mit
Torfwachstum in längeren Ruhephasen. Im Gegensatz dazu
ergab eine Torfeinschaltung in ~2 m Tiefe, in einer Bohrung
unmittelbar neben der Salzach, ein Alter von 1330±50 BP =
cal. 1250±50. Rund 250 m westlich davon ergaben Datie-
rungen aus Torfen in 1,5 m unter dem Salzachniveau am
Talrand 7720±150 BP = cal. 8590±180 BP und 4370±60 BP
= cal. 4970±80 an der Salzach (FÜHRLINGER, 1992).

Diese Daten zeigen, dass im Bereich des Talbodens im
Zeitraum der letzten 10.000 Jahre ein Wechsel von Akku-
mulation und Erosion durch die mäandrierende Salzach
stattfand. Dabei kam es aber auch zu einer allgemeinen
Anhebung des Talbodens um rund 5 m.

In den Bohrungen bei der Schule in Schüttdorf hingegen
wurden in 17,5 m und 7,5 m Tiefe torfige Lagen erbohrt, die
in tonig schluffigen Sanden und Feinkiesen eingeschaltet
sind. Ihre 14C-Alter von VRI-1737 2060±70 BP = cal.
2040±90 BP und VRI-1736 1980±70 BP = cal. 1950±80 BP
zeigen an, dass um Christi Geburt kurzfristig eine Auflan-
dung um 10 m im Bereich des Südufers des Zeller Sees
erfolgte, die wohl bei einer Überschwemmung durch die
Hochwasser führende Salzach verursacht wurde.
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5. Rezente Krustendynamik
1. W.A. LENHARDT

Das Thema der Erdbebengefährdung wird in Österreich eher bagatellisiert. Dennoch weist Österreich Bere-
iche auf, in denen – insbesondere in historischen Zeiträumen – stärkere Erdbeben auftraten, die zu schweren
Gebäudeschäden führten. Das Bundesland Salzburg ist jedoch von Schadensbeben im Wesentlichen ver-
schont geblieben. Dennoch ist das Erdbebengefährdungspotenzial auch hier nicht gänzlich von der Hand zu
weisen, da der zugrundeliegende Mechanismus der Gebirgsdeformation – die N–S-Kompression der Alpen –
hier genauso seine Gültigkeit besitzt, wie im angrenzenden Tirol, in Kärnten oder in der Steiermark.

Gefühlt werden Erdbeben im Land Salzburg zumindest
alle zwei Jahre, während sich stärkere Erdbeben alle zehn
Jahre und Schadensbeben mit dem Intensitätsgrad 6 nach
der Europäischen Makroseismischen Skala (GRÜNTHAL,
1998) alle 50 Jahre ereignen. Noch stärkere Erdbeben sind
extrem selten und dürften alle 250–1000 Jahre auftreten.
Dazu zählt sicher auch das Erdbeben von 1201, dessen
Epizentrum sich in der Nähe der Grenze zwischen Salz-
burg und Kärnten – höchstwahrscheinlich auf der Kärntner
Seite – befunden haben dürfte. Sonst sind noch drei Scha-
densbeben in Salzburg bekannt, die sich 1691 in Mautern-
dorf, 1923 in Tamsweg und 1930 in St. Martin im Tennen-
gau ereigneten.

Der Flachgau und die Kitzbüheler Alpen sind im We-
sentlichen erdbebenarm (Abb. 26). Natürlich werden dort
auch stärkere Erdbeben aus der ferneren Umgebung wahr-
genommen, wie anlässlich der Friaul-Erdbeben im Jahr
1976, aber die Gefährdung durch lokale Erdbeben ist als
sehr gering einzustufen.

Im Land Salzburg sind – neben dem Raum Reichenhall,
in dem sich immer wieder Erdbeben ereignen, die auch bis
nach Salzburg spürbar sind – fünf erdbebenaktive Berei-
che zu unterscheiden:

Tennengebirge
St. Martin im Tennengebirge gibt immer wieder Zeugnis

von tief greifenden Bruchvorgängen unserer Erdkruste,
deren Hypozentren 5–10 km tief liegen. Erst am 18. Juni
2004 fand dort wieder ein deutlich verspürtes Erdbeben
statt. Der Mechanismus (Abb. 27) stellt sich als schiefe
Aufschiebung dar, wobei die Druckachse fast N–S und die
Zugachse schräg nach oben gerichtet war.

Hagengebirge
Im Bereich des Hagengebirges ereignen sich die Erdbe-

ben mit den im Durchschnitt am tiefsten gelegenen Hypo-
zentren (LENHARDT et al., 2007). Die Herdtiefen betragen um
10 km. Diese Erdbeben sind damit aber ungefährlicher als
seichtere Erdbeben vergleichbarer Magnitude. Häufige Epi-
zentren der Vergangenheit waren Dienten und Maria Alm.

Loferer und Leoganger Steinberge
Die Erdbeben im Gebiet der Loferer und Leoganger

Steinberge haben sehr geringe Magnituden und Schadens-
beben sind bis heute aus dieser Region keine bekannt. Die
Anordnung der Epizentren streicht NW–SE. Wegen der
geringen Magnituden liegen allerdings nicht ausreichend

Abb. 26.
86 Epizentren von verspürten Beben im Bundesland Salzburg seit 1900.



viele Aufzeichnungen vor, um eine Bestimmung der auslö-
senden Mechanismen vornehmen zu können. 

Radstädter Tauern
Hier reihen sich die Epizentren in NE–SW-Richtung

aneinander. Es könnte sich um eine Bewegungsfläche
handeln, die parallel zu jener bei St. Martin im Tennengau
liegt. Schadensbeben sind auch hier nicht bekannt.

Lungau
Der Lungau ist sicher der seismisch aktivste Bereich

Salzburgs. Es ist gesichert, dass es sowohl in Mauterndorf
als auch in Tamsweg in der Vergangenheit bereits je ein
Schadensbeben gegeben hat. Auch liegt die Katschberg-
abschiebung nicht weit entfernt, die als Ursache für das
historische Erdbeben von 1201 (HAMMERL, 1995) angese-
hen wird.

Darüber hinaus wird folgende weiterführende Literatur
empfohlen: DRIMMEL (1980), DRIMMEL et al. (1971), HAM-
MERL & LENHARDT (1997), LENHARDT (1995).

Erdbebensicheres Bauen

Wie die kurze Beschreibung der Erdbebentätigkeit des
Landes Salzburg gezeigt hat, weist dieses Gebiet unter-
schiedliche Häufigkeiten von Erdbebenbelastungen auf.
Diese finden ihren Niederschlag in dem Normenwerk der
ÖNORM B 4015 (2002) und ab Mitte 2009 im nationalen
Anwendungsdokument zum EUROCODE 8, welches die
erdbebensichere Bauweise regelt. Entsprechend der Seis-
mizität, die von Norden in den Süden des Landes Salzburg
zunimmt, zählt laut ÖNORM B 4015 der Flachgau zur Zone
0, Tennengau, das Hagengebirge, die Kitzbüheler Alpen,
die Loferer und Leoganger Steinberge zur Zone 1, der
Raum Radstadt zur Zone 2 und der Lungau zur Zone 3
bzw. sogar zu Zone 4.

Kleines Glossar

– Epizentrum: Ort der meisten Schäden – liegt normaler-
weise an der Erdoberfläche oberhalb des Hypozen-
trums. Auf Landkarten sind daher Epizentren verzeich-
net.

– Hypozentrum: Der Ort des eigentlichen Verschiebungs-
vorganges im Erdinneren. Dort wird die Erdbeben-Ener-
gie freigesetzt.

– Herdtiefe: Tiefe des Hypozentrums
– Magnitude: Die von möglichst vielen Erdbebenstationen

registrierten Bodenbewegungen ermöglichen u. a. nicht
nur eine genaue Ortung des Erdbebenherdes, 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 30er Jahren
von Charles RICHTER in Kalifornien eingeführt wurde.
Daher auch der Name „Richter-Skala“. Die Magnitude
stellt ein logarithmisches Maß für die am Erdbebenherd
freigesetzte Schwingungsenergie dar, die aus den Seis-
mogrammen berechnet wird. 

– Intensität: Die Erdbebenauswirkungen an der Erd-
oberfläche werden mit Hilfe der sogenannten In-
tensitätsskala bewertet. In den meisten Ländern, ein-
schließlich Österreich, wird eine 12-stufige Intensitätss-
kala verwendet, die auf MERCALLI-SIEBERG basiert und
die heute als Europäische Makroseismische Skala
(„EMS-98“) bezeichnet wird.
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Abb. 27.
Herdflächenlösung des Erdbebens vom 18. Juni 2004 bei St. Mar-
tin im Tennengebirge.
Quelle: Schweizer Erdbebendienst.
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6. Mineralische Rohstoffe
1. M. HEINRICH, G. LETOUZÉ-ZEZULA, B. MOSHAMMER, A. SCHEDL & I. WIMMER-FREY

6.1. Erze
Der Erzbergbau mit seiner fast 5000-jährigen Tradition bildete, neben der Salzgewinnung, eine der zentra-

len Grundlagen für die wirtschaftliche und kulturelle Entwicklung des Landes Salzburg. Bezogen auf die Lan-
desfläche zählt Salzburg zu den erzrohstoffreichen Bundesländern inÖsterreich. Bei der überwiegenden Zahl
dieser Rohstofferschließungen handelt es sich jedoch um typisch alpine, kleindimensionierte Bergbaue. Der
Bergbau-/Haldenkataster für das Bundesland Salzburg (SCHEDL et al., 2001) verzeichnet insgesamt 413 Erz-
bergbaue, wovon aktuell nur mehr ein Bergbau in Betrieb steht. Der jüngste und letzte Erzbergbau in Salz-
burg, der Wolframbergbau Felbertal/Mittersill, zählt aufgrund der bisherigen Fördermengen (8,1 Mio t Erz),
der Erzreserven und des Erzpotenzials zu den großen Wolframlagerstätten der Welt. Der seit der Bronzezeit
bekannte Bergbau in Mitterberg/Mühlbach war bis zur Schließung 1977 der größte Kupferbergbau in den Ost-
alpen. Von europäischer Bedeutung war schließlich auch der Salzburger Edelmetallbergbau in seiner Blüte-
zeit im 15. und 16. Jahrhundert.

Erzrohstoffe treten im Bundesland Salzburg in variabler Dichte und mit unterschiedlicher Wertstoffzusam-
mensetzung in den verschiedenen großtektonischen Baueinheiten auf, wie aus nachfolgender Auflistung der
jeweils wichtigsten Abbaue ersichtlich ist.

Eisen
Nördliche Kalkalpen
– Karbonatische Eisenerze (+ Oxidationsprodukte) an der

Basis der Gutenstein-Formation: Flachenberg, Hölln,
Moosberg, Schäfferötz

Wagrainphyllit-Komplex
– Metasomatisch gebildete karbonatische Eisenerz-

vorkommen (+ Oxidationsprodukte): Buchberg, Fürbach,
Hohenpriel, Digrub, Penkerötz, Thurnberg

Grauwackenzone
– Karbonatische Eisenerzvorkommen innerhalb siluri-

scher Metapelite bzw. Kalkmarmore: Nagelschmiedpal-
fen, Kohlmannsegg, Sommerhalt

Mangan
Nördliche Kalkalpen
– Schichtgebundene Manganvererzungen innerhalb der

Strubberg-Formation: Sattelberg, Vorderer Strubberg,
Untersberg, St. Leonhard, Hochkranz

Aluminium
Nördliche Kalkalpen
– Bauxitvererzung als Spaltenfüllungen unter der Trans-

gressionsfläche der Unteren Gosau-Subgruppe: Glaneck

Wolfram
Venediger-Deckensystem
– Epigenetische Scheelitvererzung im Zuge der Bildung

und der Intrusion von Graniten und ihrer hochtemperier-
ten hydrothermalen Gänge in ordovizischen, basischen
Magmatiten: Mittersill/Felbertal

Kupfer inkl. Kiesvererzungen
Grauwackenzone
– Lagerartige, syngenetische Kupfervererzungen bzw.

diskordante alpidische Gangvererzungen in paläzoi-
schen Metapeliten/-tuffiten und postvarizischen Trans-
gressionsserien: Mitterberg-Nord-/Südrevier, Buchberg,
Filzmoos, Igelsbach, Larzenbach, Gielach

– Schichtgebundene pyritische Cu-(Pb-Zn-Au-)Sulfidver-
erzungen in vulkanosedimentären Schichtfolgen: Klu-
cken, Limberg, Puderlehen, Mandling, Ochsenalm, Ret-
tenbach, Schwarzenbach, Hachau, Schwemmberg,
Stimmelhöhe, Uttenhofen, Ebenmais, Wirtsalm, Vieho-
fen, Walchengraben.

Schladming-Seckau-Deckensystem
– Syngenetische Kiesvererzungen und polymetallische

gangförmige Sulfidvererzungen (Cu-Ag-Ni-Sb) in Glim-
merschiefern und Gneisen: Seekar

Glockner-Deckensystem
– Schichtgebundene und stratiforme Kiesvererzungen in

Metavulkaniten/-sedimenten der Bündnerschiefer-Grup-
pe: Asten – Tofern, Karteis, Hüttschlag, Schwarzwand,
Harbachberg, Krähberg, Reinkar, Jägerspitze

Venediger-Deckensystem
– Stratiforme polymetallische Kiesvererzungen in Metavul-

kaniten/-sedimenten der Habach-Gruppe: Brenntal,
Grubalpe, Haidbachgraben, Hochfeld, Peitingalm 

Arsen
Venediger-Deckensystem
– Gold/Silber-Kupfer-Arsen-Vererzungen in der Silbereck-

serie (Typus „Rotgülden”)

Nickel – Kobalt
Grauwackenzone
– Paläozoische schichtkonkordante und alpidische diskor-

dante, polymetallische Sulfidvererzungen (Cu-Ni-Co-
Hg-Ag) in Karbonatgesteinen: Nöckelberg, Schwarzleo,
Vogelhalte, Inschlagalm.

Schladming-Seckau-Deckensystem
– Gangförmige polymetallische Sulfidvererzungen (Cu-Ni-

Co-Bi-Ag): Zinkwand, Vötternspitze

Blei – Zink
Nördliche Kalkalpen
– Struktur- und fazieskontrollierte Zn-Pb-(Cu-)Vererzun-

gen im Ramsaudolomit: Korein-Frommeralpe, Scharl-
alpe, Fallsteinwand

– Schichtgebundene Zn-Pb-Vererzungen in karnischen
Kalken und Brekzien: Unken

Grauwackenzone
– Schichtgebundene Pb-Zn-Vererzungen in Metavulkani-

ten: Thummersbach
Koralpe-Wölz-Deckensystem
– Syngenetische Pb-Zn-Vererzungen im Radenthein-

Komplex: Ramingstein
Venediger-Deckensystem
– Stratiforme Pb-Zn-Vererzungen in Schwarzschiefern der

Murtörl-Formation: Sprinzgasse 
– Gangförmige Pb-Zn-F-Vererzungen in Amphiboliten und

Prasiniten der Habach-Gruppe: Achsel-, Flecktrogalpe

Uran
Schladming-Seckau-Deckensystem
– Schichtgebundene, stratiforme Uranmineralisationen im

permischen Alpinen Verrucano: Forstau



Gold – Silber
Glockner-Deckensystem
– Gangförmige Au-Ag-Vererzungen in Bündnerschiefern:

Hirzbach, Schiedalpe, Kloben
Venediger-Deckensystem
– Strukturell kontrollierte Au-Ag-As-Vererzungen in der

Silbereckmarmor-Gruppe: Rotgülden, Gfrererkar, Alten-
berg

– Strukturell kontrollierte Au-Ag-Vererzungen in den Zen-
tralgneiskernen und in darüber liegenden Metasedimen-
ten (Typus „Tauerngoldgänge“): Radhausberg, Siglitz,

Bockhart, Erzwies, Naßfeld, Kolm-Saigurn, Hoher Gold-
berg 

– Schichtgebundene Au-(W-)Vererzungen in vulkanosedi-
mentärer Abfolgen des Kareck- und Storz-Komplexes
(Typus „Schellgaden“): Stüblbau, Schulterbau, Kareck,
Birgeck, Jägerhalte, Ramsbach, Maradlwand.
Weiterführende Literatur und Informationen sind zu fin-

den bei: FEITZINGER et al. (1998), GÜNTHER (2007a), GÜNT-
HER & KRAUSS (2004), GÜNTHER et al. (1993), PAAR et al.
(2006), SCHEDL et al. (2001).
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aus dem Bereich von Mülln am Nordende des Mönchs-
berges bekannt geworden. Weitere Informationen zu die-
sen Salzburger Kohlevorkommen sind bei DEL NEGRO
(1979), GRUBER & SACHSENHOFER (2001), GÜNTHER
(1978), GÜNTHER & TICHY (1979), SACHSENHOFER (1989,
2000), SCHEDL et al. (2001), WEBER (1997) sowie WEBER
& WEISS (1983) nachzulesen. 

Ölschieferschurfbaue sind nach GÜNTHER (1978) von
St. Leonhard und vom Gutratberg bei Hallein bekannt,
beide gingen in Neokommergel (?Schrambach-Forma-
tion) um.

6.2. Kohle, Ölschiefer

6.3. Kohlenwasserstoffe

6.4. Salz und andere Industrieminerale

Kohlebildung ist im Bundesland Salzburg aus der Inner-
alpinen Molasse des Tamsweger Beckens und von
Wagrain – Altenmarkt und aus den kretazischen Einheiten
der Unteren Gosau-Subgruppe im Bereich der Stadt Salz-
burg, bei St. Gilgen, Großgmain, St. Leonhard, Abtenau
und von Rußbach am Paß Gschütt bekannt. Es handelt
sich um geringmächtige Vorkommen von Glanzbraunkoh-
le, die keine überregional bedeutende und über Schurf-
baue und -versuche hinausgehende bergbauliche Tätigkeit
begründet haben. Ein Vorkommen pleistozäner Schiefer-
kohle, aufgeschlossen zwischen Seetonen und Moräne, ist

Im Gegensatz zur klassischen Bergbautradition auf Salz
und Erze ist die Kenntnis der Kohlenwasserstoffvorkom-
men in der öberösterreichisch-salzburgischen Molassezo-
ne jung. Erst 1989 wurde das zum Aufsuchungsgebiet
RAG Salzburg gehörende Erdgasfeld Berndorf entdeckt.
Mit den Feldern Lauterbach, Haidach, Nußdorf West, Lau-
terbach-Südwest, Zagling und Hausmoning folgte jedoch

bis in jüngste Zeit eine Reihe weiterer Erdgas-Erschließun-
gen vorwiegend aus dem Niveau der Puchkirchner Serie
(Oligozän) und untergeordnet aus der Haller Serie (Mio-
zän, Eggenburgium) (Bundesministerium f. Wirtschaft und
Arbeit, 2008). Die Lagerstätte Haidach ist überdies zu
einem der größten Gasspeicher Europas ausgebaut wor-
den.

Salz
Die Salzgewinnung am Dürrnberg bei Hallein begann

schon zu keltischer Zeit und erlangte zusammen mit dem
Hallstätter Bergbau hervorragende Bedeutung. Während
bis ins Mittelalter die Nachweise für die Gewinnung des
Salzes mittels Nassverfahren spärlich sind, so erfolgte der
Abbau in Salzburg und  im nahegelegenen Bad Reichen-
hall ab diesem Zeitpunkt vor allem durch Solegewinnung
aus dem Haselgebirge. An dieses „Weiße Gold“ knüpfte
die Bedeutung der Städte an Saalach, Salzach und Inn.
1989 mussten die Soleproduktion am Dürrnberg und die
Saline in Hallein eingestellt werden, da der Salzvorrat er-
schöpft war. Einen Einblick bietet nunmehr ein Schauberg-
werk, das die Salinen Austria an diesem Standort betrei-
ben (MHVÖ, 2005).

Neben der Bedeutung des Salzes als Nahrungsmittel
und als Handelsware diente die Sole auch zur Erzeugung
von Bleichchemikalien für die Halleiner Papierfabrik. In
Bad Reichenhall findet die Soleerzeugung nach wie vor
durch untertägige Bohrspülwerke statt. Im Ischltal befindet
sich ein Salzvorkommen, das erst vor wenigen Jahren
erkundet wurde und das randlich auch auf das Salzburger
Landesgebiet übergreift. Nur historisch erwähnenswert ist
ein kleines Salzvorkommen im Lammertal bei Rupertushof,
vormals Handlhof, in dem ehemals ein Solekurbetrieb
bestand. Die wiederentdeckte Rupertusquelle wurde jüngst
zum Heilvorkommen erklärt.

Gips
Häufiger als Steinsalzlagerstätten treten Gipsvorkom-

men (manchmal auch ursprünglicher Anhydrit) im Haselge-
birge auf.

Die mit der Bauwirtschaft eng verbundene Rohstoffres-
source wurde nachweislich seit dem 17. Jahrhundert in
mehreren Salzburger Vorkommen abgebaut und als Bau-
gips und Dunggips verwendet. Später wurde auch der An-
hydrit als Zementzugabe und zur Erzeugung von Schwe-
felsäure eingesetzt. Vorindustrielle Abbaue waren im
Imlautal bei Werfen, in der Gegend Grubbach – Scheffau –
Abtenau und im Bereich um den Untersberg in Großgmein
– Marzoll und St. Leonhard tätig. Der Abbau in Moosegg –
Grubach, der derzeit als Terrassenabbau betrieben wird,
und die untertägige Gewinnung in den zusammenge-
schlossenen Abbauen von Webing – Hallberg in Rigaus
konnten sich aufgrund ihrer exzellenten Rohstoffvoraus-
setzungen zu modernen Bergbaubetrieben weiterentwi-
ckeln.

Die Rohstoffe werden im Gipswerk der maxit Baustoffe
GmbH & Co. KG (ehemals Erste Salzburger Gipswerks-
Gesellschaft Christian Moldan K.G.) bei Strubach verarbei-
tet. Eine historische Darstellung der Gips-Lagerstätten
Salzburgs wurde von GÜNTHER (1987) erarbeitet, firmenbe-
zogene Informationen sind im Internet (www.maxit.at,
www.hs-kuchl.salzburg.at/html/projekte/moldan_maxit/)
nachzulesen.



Kalkstein
Ebenfalls an die Nördlichen Kalkalpen gebunden sind

Vorkommen hochreiner Kalksteine, die in verkehrstech-
nisch sehr günstiger Lage seit über 100 Jahren primär für
die Kalkerzeugung gewonnen werden. Es handelt sich um
die Steinbrüche südlich Golling, von denen der ehemalige
„Tagger-Bruch“ auch heute noch den Standort des Kalk-
werkes bildet. Installiert ist eine Verarbeitungsschiene zur
Produktion von synthetisch gefälltem Kalziumkarbonat,
das bei der Herstellung von Papier, Kunststoff und Far-
ben/Lacken (Unikristall GmbH Golling seit 1997 als PCC-
Werk der OMYA) eingesetzt wird. Der Abbau des Dach-
steinkalkes erfolgt seit ca. 20 Jahren am Plateau des Ofen-
auer Berges und er ist mittels Sturzschacht mit dem
Werksgelände verbunden. Als hochreine Kalkstein-Lager-
stätte, die allerdings brach liegt, kann das Plassenkalk-
Vorkommen auf der Nordseite des Untersberges angese-
hen werden.

Zement
Das große Zementwerk Salzburgs der Fa. Leube befin-

det sich in Gartenau am östlichen Fuß des Untersberges in
einer erstklassigen Rohstoff- und Infrastrukturlage. Seine
Rohstoffbasis bilden Mergel und Kalkmergel der Schram-
bach- und Roßfeldschichten. Als Kalkkomponente dient
per Bahn angelieferter Dachsteinkalk vom oben beschrie-
benen Ofenauer Berg.

Magnesit
Die Magnesitlagerstätten in der Grauwackenzone sind

an unterdevonische Dolomite gebunden (GÜNTHER & PAAR,
k. A.). Sie treten bei Hütten – Leogang, Maria Alm und zwi-

schen Dienten und Schwarzach-St. Veit auf. Zu Beginn des
20. Jahrhunderts erfolgten zahlreiche Prospektionsarbei-
ten sowie verschiedene Abbautätigkeiten. Der Aufbau
einer bedeutenden Magnesitindustrie wurde jedoch durch
ungünstige wirtschaftliche Entwicklungen verhindert. Le-
diglich die größten bekannten Vorkommen wurden damals
von der Österreichisch-Amerikanischen Magnesit-AG er-
worben. Die bergmännischen und infrastrukturellen Arbei-
ten, die der Erschließung der Entachenalm im Urslautal bei
Maria Alm dienten, mussten kriegsbedingt eingestellt wer-
den. Im Schwarzleotal bei Hütten wurde jedoch Magnesit
aufbereitet, der auf der Inschlagalpe südlich vom Sonnko-
gel abgebaut wurde. Rationalisierungsmaßnahmen führten
1970 auch hier zur Einstellung des Bergbaues; auf der
Tiroler Seite des Spielberghorn-Massives wird jedoch noch
abgebaut. 

Kalkspat
Die Gewinnung von hochreinem Kalkspat zu optischen

und chemischen Zwecken erfolgte entlang von Kalzitklüf-
ten in der Klammkalkzone im Stegbachgraben, einem Sei-
tenbach des Großarlbaches südlich der Liechtenstein-
klamm. Heute ist dieses Vorkommen nur noch von histori-
schem Interesse.

Talk
An Serpentinitkörper gebundene Talklagerstätten finden

sich mancherorts innerhalb der Penninischen Decken des
Tauernfensters und in einigen Ostalpinen Einheiten.
Wegen ihrer wirtschaftlichen Bedeutung in der ersten Hälf-
te des 20. Jahrhunderts sind jene bei Lessach im Lungau
erwähnenswert.

131

6.5. Baurohstoffe
Zwischen 1979 und 1995 wurden die Baurohstoffe Salz-

burgs in einer Reihe von mehrheitlich unveröffentlichten
Forschungsarbeiten untersucht, deren Ergebnisse schließ-
lich im Salzburger Rohstoffsicherungskonzept (Fürlinger,
1997) mündeten. Darüber hinaus werden an weiterführen-
der Literatur empfohlen: FEITZINGER (2002), FEITZINGER et
al. (2003), GÜNTHER (2007b), HADITSCH (1979), KIESLINGER
(1964), KRETSCHMER (1990), SCHROTT et al. (2008) und
WIMMER-FREY (1992).

Ziegelrohstoffe
In Salzburg wurden bis vor kurzem die spätglazialen bis

holozänen Bändertonvorkommen für die Ziegelerzeugung
eingesetzt. Im Oichtental, südostlich von Oberndorf fertig-
ten die Salzburger Ziegelwerke (vormals Ziegelwerk
Waha), Mauer- und Hochlochziegel für tragendes Mauer-
werk. Die Produktion wurde mit Ende September 2008 ein-
gestellt.

Kies und Sand
Lagerstätten nutzbarer Kies- und Sandvorkommen lie-

gen in den spätglazialen bis holozänen Flussablagerun-
gen, die aufgrund des meist hohen Grundwasserspiegels
in Nassbaggerungen gewonnen werden. Beispiele dafür
sind die Abbaue im Saalachtal nördlich von Saalfelden und
bei Wals, weiters am Paß Lueg sowie im Lungau bei St.
Michael und nahe Tamsweg. Die Vorkommen im Salzach-
tal zwischen Bergheim und Oberndorf stehen seit 2008
nicht mehr in Abbau. Weiters werden Hangschutt(kegel),
Schwemmfächer und Wildbachablagerungen genutzt, so
vom Einzugsgebiet her gute Qualitäten vorliegen. Manch-
mal fallen dabei auch grobe Blöcke an, die als Wasserbau-
und Wurfsteine genutzt werden können. Bedeutende und
hochqualitative Rundkornlieferanten sind die verschiede-

nen, von der pleistozänen Klimadynamik geprägten Sedi-
mentkörper. Es sind dies vor allem Terrassen, Vorstoß-
schotter, Deltaschüttungen, Eisrandsedimente und Kame.
Wichtige, derzeit genutzte Vorkommen liegen an der Fisch-
ach zwischen Eugendorf und Seekirchen, am Thalgauberg
und bei Lamprechtshausen, alle im Flachgau. Zumeist nur
für lokale Verwertungen werden auch Moränen abgebaut.
Sie haben vielfach etwas schlechtere Qualität, sind aber im
ganzen Land verbreitet. 

Brecherprodukte aus Festgesteinen
Unter den Festgesteinen sind die „Diabase“ der Metaba-

sitgruppe in der Grauwackenzone bei Saalfelden hervorzu-
heben, wo gerade ein neues Vorkommen aufgeschlossen
wird und neben hochwertigen Edelbrecherprodukten für
Straßen- und Bahnbau auch Wasserbausteine und Stein-
mehle erzeugt werden. Ebenfalls in der Grauwackenzone
liegt der Marmorbruch in den silurisch-devonischen Karbo-
naten bei Ginau. In den kalkalpinen Bereichen des Landes
werden Brecherprodukte auch in mehreren Dolomitabbau-
en gewonnen. Vorwiegend wird Hauptdolomit genutzt,
aber auch Steinalm-, Wetterstein- und Dachsteindolomit
werden verwendet. Von den kalzitbetonten Karbonatge-
steinen sind weiters Gesteine der Oberalm-Formation, der
Roßfeld-Formation sowie Platten-, Hallstätter und Dach-
steinkalk in Verwendung. Im Bereich der Penninischen
Deckensysteme gehen Abbaue im Klammkalk um, so z.B.
bei Steglehen im Großarltal, Klammstein im Gasteinertal
und auf der Rauriser Höhe.

Werk- und Dekorsteine
Unter den Festgesteinen nehmen die Bau-, Werk- und

Dekorsteine Salzburgs mit den weithin bekannten Vorkom-
men von „Untersberger Marmor“ und Adnet (Oberrhätriff-
kalk und Karbonate in Jura-Schwellenfazies) eine hervor-



ragende Stellung ein. Die Gesteine beider Vorkommen
prägen, neben dem quartären Mönchsberg-Konglomerat
(Salzburger Nagelfluh), das Stadtbild von Salzburg und
wurden vor allem in der Zeit der Spätgotik und im Barock
auch in ganz Europa verwendet. Sowohl am Untersberg
als auch in Adnet werden heute noch Werksteine abge-
baut, in Adnet führt ein Lehrpfad durch die alten Brüche
und zu den verschiedenen Gesteinsvarianten. Bei Golling

wird in einem aktiven Werkstein-Abbau Torrener Nagelfluh
gebrochen. Im Subpenninikum bzw. im Penninikum des
Rauriser Tals wird weißer und blaugrauer Marmor (Anger-
talmamor der Silbereckmarmor-Gruppe und Kalkglimmer-
schiefer der Bündnerschiefer-Gruppe) gewonnen. Dane-
ben wird Bergsturzblockwerk aufgearbeitet, welches vor-
wiegend aus grünlichem Arkosegneis und Phengitquarzit
der Wustkogel-Formation besteht.
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7. Hydrogeologie
1. R. BRAUNSTINGL

Das Land Salzburg besteht aus einer Vielfalt geologischer Zonen, die sich nicht nur in ihren Gesteinen und
ihrer Entwicklungsgeschichte, sondern auch bezüglich ihrer Grundwasserführung stark unterscheiden.
Besondere Bedeutung besitzen die verkarsteten Gebirgsstöcke sowie die spät- und nacheiszeitlich entstan-
denen Beckenfüllungen. Aus diesen hydrogeologisch relevanten Formationen werden vornehmlich die Bal-
lungsräume und praktisch alle größeren Wasserversorgungsunternehmen bedient.

Karstwässer
An Karstwasservorräten in den Kalkalpen sind die Leo-

ganger Steinberge, Teile des Steinernen Meeres und des
Hochkönigmassivs, der Hohe Göll und der Untersberg
sowie bedeutende Teile der Osterhorngruppe von Schon-
gebieten belegt, die auch in Zukunft die Trinkwasserqua-
lität genutzter Karstwasserquellen sicherstellen sollen.
Praktisch die gesamten Kalkalpen sind tiefgründig verkar-
stet, das heißt, die Systeme reichen tiefer als die heutigen
Vorflutniveaus der Flüsse Saalach, Salzach und Lammer. 

Die größten noch nicht genutzten Reserven befinden
sich im Hagen- und Tennengebirge bzw. in den nördlich
anschließenden Tallagen des Bluntau- und des Lammer-
tals. Diese sind zusammen mit den Vorkommen des Göll-
massivs und jenen des Salzachtales zwischen Golling und
Hallein von einer Wasserwirtschaftlichen Rahmenverfü-
gung geschützt, die diese bedeutenden Grundwasservor-
kommen für eine künftige Trinkwassernutzung sichern soll.
Aus den verkarsteten Gebirgsmassiven treten nicht nur
Karstquellen mit einer Dauerschüttung von mehreren 100
Sekundenlitern (l/s) aus, sie reichern auch die vorgelager-
ten Schotterkörper mit Grundwasser an. So wurde im
Bereich der Lammermündung in die Salzach durch Boh-
rungen eine Mächtigkeit des Schotteraquifers von 140 m
nachgewiesen, wobei die Verkarstung des Tennengebir-
ges ebenfalls bis in diese Tiefe reicht. Neben diesen über-
regional bedeutenden kalkalpinen Karstwässern der Dach-
stein- und Wettersteinkalkgebiete, die sich Richtung Osten
nach Oberösterreich im Dachsteinmassiv fortsetzen, befin-
den sich auch in der südlich anschließenden Grauwacken-
zone zahlreiche kleinere Gebiete mit verkarstungsfähigen
Kalken, Kalkschiefern und karbonatischen Phylliten, die
zur lokalen Wasserversorgung verwendet werden. Weitere
verkarstete Areale finden sich in den Karbonatgesteinen
der Radstädter Tauern sowie in den Klammkalken und den
Kalkglimmerschiefern des Tauernfensters. So versorgen
beispielsweise die in den Radstädter Tauern östlich des
Ennsursprungs entspringenden Marbachquellen nicht nur
die größeren Gemeinden des Ennspongaus, sondern auch
die Bezirkshauptstadt St. Johann im Salzachpongau. Das
Trinkwasser für Schwarzach wird aus einer Quelle gewon-
nen, die beim Bau des Triebwasserstollens Högmoos-
Schwarzach im verkarsteten Klammkalk angefahren wor-
den war. Bei Fusch an der Glocknerstraße liefert die Wölf-
lernquelle einen Großteil des Trinkwassers der Stadtge-
meinde Zell am See und der angrenzenden Gemeinden.

Die kristallinen Gesteine des Ostalpins und des Tauern-
fensters sind außerhalb der verkarstungsfähigen Kalkge-
steine nur gering wasserführend. Eine Ausnahme bilden
die größeren Rutschmassen, Talzuschübe und Massenbe-
wegungen, die sich meistens durch zahlreiche Quellen
bemerkbar machen. Solche Einzelquellen können mehrere
Zehner-l/s Schüttung aufweisen. Im Glemmtal wurde durch
eine Studie (PIRKL, 1989) festgestellt, dass tiefliegende
Quellen in solchen Massenbewegungen meist gut
geschützte Aquifere entwässern, deren Einzugsgebiete
sehr hoch gelegen sind, während die in mittleren Höhenla-
gen gelegenen Quellen sehr rasche Durchflusszeiten und
damit nur schlecht gefiltertes Wasser liefern können.

Tal- und Beckenfüllungen
Besonders in den eiszeitlich ausgeschürften Flusstälern,

die oft über 100 m Tiefe erreichen, aber auch in den Zun-
genbecken des Alpenvorlandes sind die im Würm-Spätgla-
zial und im Holozän abgelagerten Sedimentgesteine wich-
tige Trinkwasserspeicher. Neben den schon erwähnten
Grundwasservorkommen des südlichen Salzburger
Beckens (= Salzachtal zwischen Golling und Hallein) wer-
den auch die Deltaschotter der Königseeache rund um den
Untersberg von zahlreichen Brunnenanlagen genützt, die
die Stadt Salzburg und die Umlandgemeinden versorgen.
Seit einigen Jahren wird dieses Grundwasser künstlich
durch Oberflächen- und Karstwasser aus dem Untersberg
angereichert. 

Eiszeitlich bzw. spät- und nacheiszeitlich entstandene
Sedimentgesteine mit hoher Porosität führen sowohl im
Salzburger Seengebiet als auch im Saalachtal nördlich von
Saalfelden mächtige Grundwasserkörper. Das nördlich des
Wallersees – aus einer weitläufigen Konglomeratgesteins-
Platte – geförderte Trinkwasser versorgt den mittleren
Flachgau und Teile der Stadt Salzburg. Seit rund 10 Jah-
ren wird auch das Saalfeldener Becken zur Trinkwasser-
versorgung genützt. Während das mittlere Saalachtal mit
eher feinkörnigen und daher nur schlecht durchlässigen
Sedimenten verfüllt ist, beginnt ab Saalfelden (Mündung
Urslau und Leoganger Ache) ein überwiegend mit Kalk-
schottern aufgefülltes Becken. Dieses mächtige Grund-
wasserfeld begleitet die Saalach flussabwärts. An der
beginnenden Schluchtstrecke der Saalach bei Hohlwegen
verengt sich dieser Aquifer durch das Trogtal wie ein Fla-
schenhals. Dadurch wird das Grundwasser gestaut und
drückt von unten an eine bis 3 m mächtige Aulehmschicht,
die flächendeckend ausgebildet ist. Dieses gespannte
Grundwasser durchbricht an einer Stelle diese Deckschicht
und fließt als Wallerquelle Friedlbrunn mit über 100 l/s frei
aus. Auch im weiteren Verlauf der Saalach zwischen Saal-
felden und Lofer enthält die Talfüllung ein mächtiges, bis-
her noch nicht genutztes Grundwasservorkommen, wel-
ches im Becken von Lofer schließlich eine Tiefe von 100 m
erreicht. Flussabwärts blockiert ein Bergsturz das Saalach-
tal, womit dieser mächtige Aquifer abgeschlossen wird. 

In den nördlichsten Landesteilen treten in den obersten
200 m der Molassegesteine gespannte oder sogar artesi-
sche Grundwässer auf. Diese sind meistens nur gering
ergiebig, werden aber häufig für Einzelwasserversorgun-
gen genützt. Diese Grundwässer spielen im angrenzenden
Oberösterreich und im benachbarten Bayern aufgrund des
dort größeren Flächenanteils der Vorlandmolasse eine
wichtigere Rolle für Trinkwasserbrunnen als im Bundes-
land Salzburg.

Heil- und Thermalwässer
Schließlich sind im Land Salzburg einige Heil- und Ther-

malwasservorkommen zu erwähnen, wovon das bekann-
teste natürlich der Gasteiner Thermalbezirk ist. So ent-
springen an einer Steilstufe aus Zentralgneis an der
Gasteiner Ache mitten im Ort Bad Gastein etwa 20 Ther-
malquellen mit einer Gesamtschüttung von rund 50 l/s und
maximalen Temperaturen bis 50°C. Wenig südlich bei



Böckstein folgt im Goldbergmassiv ein weiterer Thermalbe-
zirk. Ein medizinisches Kurzentrum nützt diesen im Pasel-
stollen, wo anstelle des Thermalwassers heiße Luft mit
dem radioaktiven Edelgas Radon entweicht. Weitere Ther-
malwässer wurden in den Kalkalpen bei St. Martin nahe
Lofer, im Süden der Stadt Salzburg an der Moosstraße
sowie in Bad Vigaun erbohrt. Auch die Klammkalkzone
führt Thermalwasser, welches in jüngerer Zeit bei Lend
erschlossen wurde. Bei dem schon erwähnten Stollenbau
(Högmoos – Schwarzach) für das Salzachkraftwerk
Schwarzach wurde 1954 unerwartet Warmwasser in einer
Höhle angetroffen. Eine zweite Warmwasserquelle liegt in

der Liechtensteinklamm bei St. Johann im Pongau, eben-
falls im Klammkalk, die früher sogar mittels Seilbahn
erschlossen war. Versuchsbohrungen nach Thermalwas-
ser ohne nennenswerten Erfolg gab es in Radstadt, Gol-
ling, Leogang, Kaprun und Altenmarkt. Im Lungau wurde
jüngst durch eine Bohrung in etwa 50 m Tiefe ein minerali-
siertes Grundwasservorkommen angetroffen, welches
sogar artesisch austrat und nur mit Mühe wieder abgedich-
tet werden konnte. Dieses Grundwasser ist an einer frei
ausfließenden Quelle bei Mauterndorf seit längerem als
Heilwasser anerkannt. 
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8. Naturgefahren und Ingenieurgeologie
1. G. VALENTIN

Das Land Salzburg war während der letzten geologischen Periode, dem Quartär, von mehreren Verei-
sungsphasen erfasst. Hunderte Meter mächtige Gletscher flossen weit über die Stadt Salzburg in das Alpen-
vorland hinaus. Die erosive Umgestaltung der Topographie und die finale Abschmelzung des Eises hinterlie-
ßen übertiefte Täler und steil geneigte Hänge. In den nachfolgenden Jahrtausenden gelangten unter dem ste-
ten Wirken der Schwerkraft viele Berge in Bewegung. Während sich spröde Karbonatgesteine oder Gneise in
Form von spontanen Fels- und Bergstürzen talwärts bewegten, haben Schiefer, Mergel und sonstige inkom-
petente Materialien mit langsamen und weit ausholenden Deformationen reagiert. Diese Phänomene zeigen
sich bis zum heutigen Tage nicht abgeschlossen. In der Geologischen Karte sind großflächige Massenbewe-
gungen als Bergsturzmasse, Rutschmasse und Sackung dargestellt und eindrücklich zeigt sich die Korrela-
tion zwischen Labilität und Lithologie.

Zu den bedeutendsten Massenbewegungen zählen die
nacheiszeitlichen Bergstürze von Lofer und Vigaun, bei
denen Millionen von Kubikmetern Gesteinsmaterial in
Bewegung geraten sind und die Flussläufe von Saalach
und Salzach verlegt haben. Die von Wildwassersportlern
stark frequentierte Schluchtstrecke von Lofer und der unru-
hig reliefierte Tauglwald geben heute noch Zeugnis über
diese dramatischen Ereignisse. Eine historisch gut doku-
mentierte Massenbewegung ist die Embacher Plaike, die
noch immer mit der Gefahr eines Einstoßes in die Salzach
und einem damit verbundenen Bedrohungsszenarium für
Landesstraße und Eisenbahn behaftet ist. Den meisten
Bewohnern des Landes sind auch noch die Felsstürze an
der Großen Bischofsmütze in Erinnerung. Im Jahre 1993
lösten sich hier 100.000 m3 Dachsteinkalk und stürzten
spektakulär in die Tiefe. 

Auch die sanfte Morphologie des Alpenvorlandes ist von
Massenbewegungen nicht verschont. Die flachen Hänge
täuschen eine Stabilität vor, die in Wirklichkeit nicht gege-
ben ist. Vielmehr entsprechen die Böschungsneigungen
den geringen Festigkeitseigenschaften der Ton- und Mer-
gelsteine von Flysch und Helvetikum. Als eindrucksvolles
Beispiel einer Rutschung im Alpenvorland ist das Ereignis
am Haunsberg zu nennen. Im Jahre 1999 geriet hier eine
große Hangfläche in Bewegung und bedrohte bedeutende
Infrastruktureinrichtungen. Durch aufwendige Untersu-
chungen konnte ein Fließen der Erdmassen ermittelt wer-
den und gespanntes Grundwasser als entscheidender Mo-
tor erkannt werden. Eine ähnliche Kinematik findet sich
auch bei der Rutschung im Gschliefgraben am Traunsee. 

Als geschichtlich bedeutendste Massenbewegung ist der
Felssturz am Mönchsberg in der Stadt Salzburg zu nen-

Abb. 28.
Felssturz an der Großen Bischofsmütze vom 10. Oktober 1993. Der erste Felssturz war am 22. September 1993 erfolgt.
Foto: Barbara KEPPLINGER.



nen. Im Jahr 1669 fanden im Bereich der heutigen Gstät-
tengasse 220 Personen den Tod. 

Wie die geologische Geschichte beweist, sind nahezu
sämtliche Gebiete des Landes Salzburg einem natürlichen
Gefährdungspotenzial durch Rutschungen, Steinschläge
und Felsstürze ausgesetzt. Seit der Mitte des vergangenen
Jahrhunderts hat sich die Anzahl der Wohnhäuser vervierf-
acht, die Frequenz auf den Verkehrswegen potenziert. In
Anbetracht der daraus resultierenden stark erhöhten
Bedrohung müssen Geologen heute als Risikomanager im
Spannungsfeld zwischen Raumordnung, Politik, privaten
Interessen und dem Strafgesetzbuch agieren.

Die Geschichte des Tunnelbaues im Land Salzburg geht
auf erste Bergbautätigkeiten zur Gewinnung von Salz am
Dürnberg bei Hallein zurück. Von den Kelten wurde das
wertvolle Mineral mit erstaunlich hohem technischem Stan-
dard abgebaut. Die Entdeckung von Kupfer in der Bronze-
zeit beschleunigte nicht nur die Entwicklung der Zivilisa-
tion, sondern auch die Bergbautechnik. Im Jahre 1130
wurde als weiterer Meilenstein des Tunnelbaus der St.-
Peter-Almstollen durch den Mönchsberg vorgetrieben. Der
Hohlraum, der der Wasserversorgung der Stadt gedient
hat, ist perfekt an die wechselhaften Gebirgsverhältnisse
angepasst und bis zum heutigen Tage begehbar. Im 19.
Jahrhundert erlangte die damals junge Disziplin der Geolo-
gie eine wichtige Rolle beim Eisenbahnbau der Monarchie.
Eine technische Meisterleistung war die Herstellung der
Tauernbahn mit dem 8550 m langen Scheiteltunnel zwi-
schen Böckstein und Mallnitz. 

Die Geotechnik und der moderne Tunnelbau erlebten
nach dem 2. Weltkrieg in Salzburg ihre Geburt. Auf Anre-
gung von Leopold MÜLLER wurde der sogenannte „Salzbur-
ger Kreis“ gegründet und im interdisziplinären Zusammen-
wirken Probleme der Geotechnik diskutiert. Es waren vor
allem die Erfahrungen am Tauerntunnel der Tauernauto-
bahn, wo extreme Gebirgsdeformationen den Vortrieb fast
zum Erliegen brachten, die entscheidend zur Entwicklung
der Neuen Österreichischen Tunnelbauweise beigetragen
und österreichischen Tunnelbauern zu weltweiter Beach-
tung verholfen haben. 

Der Kraftwerksbau erlebte im Land Salzburg mit Errich-
tung der Kraftwerksgruppe Kaprun seine eigentliche
Geburtsstunde. In der Folge wurden zahlreiche Talsperren
und Dämme mit hunderten Kilometern Stollen erbaut. Als
geotechnisch anspruchsvolles Bauvorhaben sei der 17 km
lange Triebwasserstollen (Högmoos-Schwarzach) für das
Kraftwerk Schwarzach an der Salzach nennen. Die drei
Abschnitte des Freispiegelstollens wurden als einer der
ersten Hohlraumbauten bereits Anfang der Fünfzigerjahre
nach den Grundsätzen der Neuen Österreichischen Tun-
nelbauweise vorgetrieben. Der Speicher Durlaßboden am
Gerlospaß sowie der Speicher Öllschützen in Hintermuhr
finden sich an Standorten, wo instabile Einhänge bautech-
nische Sonderlösungen sowie ein spezielles Monitoring
verlangt haben. Nicht jedem Kraftwerksprojekt war aber
Erfolg beschieden. So stellte sich der Stauraum der Sperre
Strubklamm in Faistenau als undicht dar, so dass die ange-
strebte wasserwirtschaftliche Nutzung nicht möglich ist. 

Ingenieurgeologische Kompetenz ist aber nicht nur bei
prominenten Großprojekten gefragt. Oft stellen unbedeu-
tende Bauvorhaben die größere Herausforderung für Geo-
logen und Geotechniker dar. Immer tiefere Baugruben an
immer steileren Hängen bei immer dichterer Nachbarver-
bauung werden geplant und sollen möglichst kostengün-
stig umgesetzt werden. Als besonders anspruchsvoller
Baugrund erweisen sich nacheiszeitliche Ruhigwasserab-
lagerungen, die in der Stadt Salzburg als „Salzburger See-
ton“ bekannt sind. Speziell im Zusammenwirken mit Grund-
wasser zeigen die Tone, Schluffe und Feinsande eine hohe
mechanische Empfindlichkeit. Neben der Stadt Salzburg
ist zum Beispiel auch der Baugrund in Seekirchen, Bür-
moos oder Zell am See wegen des Seetones und aufla-
gerndem, extrem setzungsempfindlichem Torf gefürchtet.
Sehr oft findet sich unter diesen Bodenschichten gespann-
tes Grundwasser. Der Seeton wird aber nicht nur in
Beckenlagen aufgeschlossen, als ehemaliges Eisrandsedi-
ment kann man dieses rutschungsempfindliche Material
auch an Hängen bis in Seehöhen von über 1500 m an-
treffen.
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9. Museen, Schaubergwerke, Karsthöhlen und Lehrpfade
1. E. HEJL

Haus der Natur
Das Haus der Natur befindet sich am Nordende der Salz-

burger Altstadt und besteht seit dem Jahr 1924. Sein
Gründer, Eduard Paul TRATZ, gilt als Wegbereiter einer
modernen, lebendigen Museumsdidaktik. Das heutige
Museum versteht sich einerseits als Schau-Museum mit
regionaler und internationaler Ausrichtung und anderer-
seits als ein vielseitiges Natur-Kompetenzzentrum für
Stadt und Land Salzburg.

Als Schau-Museum möchte das Haus der Natur den
Besuchern ein möglichst umfassendes Naturverständnis
vermitteln, sie für die vielfältigen Aspekte der Natur begei-
stern und zu eigenem Erleben der Natur anregen. Folgen-
de Dauerausstellungen befassen sich mit erdwissenschaft-
lichen Themen: Saurier und andere Urzeittiere (Eingangs-
halle im Erdgeschoss), Erdgeschichte und Eiszeit (1.
Stock) und die Welt der Kristalle (1. Stock). Im Rahmen der
mineralogischen Dauerausstellung „Welt der Kristalle“ wer-
den Minerale aus dem Salzburger Bergbau sowie berühm-
te Minerale der Hohen Tauern gezeigt – z. B. Smaragde
aus dem Habachtal, Kluftepidote der Knappenwand
(Untersulzbachtal) und Riesenbergkristalle (max. 618 kg).
Prachtvolle Mineralstufen aus der ganzen Welt runden die
Ausstellung ab. Weitere Themen von Dauerausstellungen
sind die Welt der Meere und Seen, die Natur- und Kultur-
geschichte der Salzach, die Tierwelt, die Weltraumfahrt,
der menschliche Körper und vieles mehr. Spektakuläre
Höhepunkte des Museums sind das Aquarium mit 42
Schaubecken, von denen das größte 60.000 Liter fasst,
und der Reptilienzoo, dessen artgerechte Terrarien zu den
schönsten Europas zählen. Die große öffentliche Akzep-
tanz der museumsdidaktischen Konzepte des Hauses der
Natur wird durch die Zahl von jährlich rund 250.000 bis
300.000 Besuchern in eindrucksvoller Weise bestätigt.

Als Natur-Kompetenzzentrum sieht das Haus der Natur
seine Aufgaben in der naturwissenschaftlichen Erfor-
schung und Dokumentation des Landes Salzburg sowie in
der öffentlichkeitswirksamen Vermittlung der Ergebnisse.
Aufgrund dieser Verantwortung tritt das Haus der Natur
auch als Mahner und Berater in Fragen des Natur- und
Umweltschutzes auf.

Spielzeugmuseum und eine Sammlung historischer Musik-
instrumente. Das ehemalige Haupthaus am Museumsplatz
ist seit 8. Oktober 2005 auf Dauer geschlossen. Es wurde
durch das neu gestaltete Salzburg-Museum in der Resi-
denz am Mozartplatz ersetzt. Unter den archäologischen
Schätzen des SMCA ist vor allem die berühmte keltische
Schnabelkanne vom Dürrnberg zu erwähnen. Sie wurde im
September 1932 von Olivier KLOSE (1860–1933), dem ehe-
maligen Kustos des SMCA, in einem von ihm geöffneten
keltischen Grabhügel entdeckt und von Frau Nora WATT-
ECK, einer bekannten Heimatforscherin und Publizistin, frei-
gelegt. Anhand ihrer stilistischen Merkmale lässt sich die
bronzene Schnabelkanne in die Stufe Latène A der jünge-
ren Eisenzeit, d. h. in die Zeit um 450 v. Chr. datieren.

Das Panorama-Museum am Residenzplatz 9 (Eingang
neben dem Postamt 5010) wurde am 26. Oktober 2005
eröffnet Es beherbergt ein von Johann Michael SATTLER
1829 vollendetes Rundgemälde mit 26 m Umfang und 5 m
Höhe. Von einer Plattform überblickt man die Stadt Salz-
burg und die umliegende Landschaft zur Biedermeierzeit.
Bei gleichzeitiger Benützung der Geologischen Karte von
Salzburg 1 : 200 000 sollte es möglich sein, sich auch eine
räumliche Vorstellung von den geologischen Verhältnissen
zu verschaffen.

9.1. Museen und Schausammlungen

Museumsplatz 5, 5020 Salzburg.
Das Museum ist täglich – auch an Sonn- und Feiertagen –
von 9 bis 17 Uhr geöffnet.
www.hausdernatur.at.

Salzburger Museum Carolino Augusteum
Die Sammlungen des Salzburger Museums Carolino

Augusteum (SMCA; Homepage www.smca.at) umfassen
verschiedenste Objekte aus allen Epochen der Salzburger
Kulturgeschichte – z. B. Exponate zu den Themen Archäo-
logie, bildende Kunst, Musikgeschichte, Waffen, Volkskun-
de, Spielzeug und Münzen. Das Museum wurde 1834
zunächst als Privatsammlung gegründet und 1852 von der
Stadt Salzburg übernommen. Es trägt den Namen von
CAROLINE AUGUSTE, der Witwe Kaiser FRANZ I. von Öster-
reich. Seit 1965 tragen Stadt und Land Salzburg jeweils die
Hälfte der Kosten des SMCA.

Das SMCA betreibt im Stadtgebiet von Salzburg mehrere
räumlich getrennte Museen bzw. Schausammlungen, und
zwar das Panorama-Museum, das Volkskundemuseum,
das Festungsmuseum, das Domgrabungsmuseum, das

Das Panorama-Museum ist täglich täglich von 9 bis
18 Uhr geöffnet, an Donnerstagen von 9 bis 20 Uhr.

Keltenmuseum Hallein
Die beiden thematischen Schwerpunkte des Museums

sind die Welt der Kelten (Erdgeschoss) und das historische
Salzwesen (2. Stock).

Die Keltenausstellung befasst sich mit der Geschichte
dieses Volkes und mit den Ergebnissen der archäologi-
schen Grabungen am Dürrnberg, die seit 1985 vom Öster-
reichischen Forschungszentrum Dürrnberg wissenschaft-
lich betreut werden. Dieser partnerschaftlich organisierte
Verein wird von der Republik Österreich, dem Land Salz-
burg, der Stadt Hallein und den Salinen Austria getragen.
Das Forschungszentrum hat seinen ständigen Sitz im Kel-
tenmuseum und stellt dort auch die jeweils neuesten, z. T.
sensationellen Funde aus.

Die Ausstellung zum Salinenwesen bietet Einblicke in
die historische Salzproduktion und die Vertriebsorganisa-
tion. Gezeigt werden das Prinzip der Solegewinnung durch
das Laugverfahren, bergmännische Arbeitsgeräte, der
Nachbau eines Stollens, verschiedene Bergbaumodelle,
die Wappengalerie der Salzburger Erzbischöfe sowie drei
historische Fürstenzimmer mit vielen alten Gemälden zum
österreichischen Salinenwesen.

Pflegerplatz 5, 5400 Hallein.
Das Museum ist täglich von 9 bis 17 Uhr geöffnet. Bei Vor-
lage einer gültigen Eintrittskarte (Ablaufzeit 7 Tage) der
„Salzwelten Bad Dürrnberg“ ist der Eintritt in das Kelten-
museum gratis.

Heimatmuseum Burg Golling
In der mittelalterlichen Burganlage befindet sich das Hei-

matmuseum Golling, das 1969 gegründet und 1971 eröff-
net wurde. Nach mehreren Erweiterungen zählt es heute



zu den größeren Regionalmuseen des Bundeslandes Salz-
burg. Die umfangreiche paläontologische Sammlung ent-
hält Fossilien aus dem Tennengau und dem benachbarten
Bayern. Fossilfunde aus der weltberühmten Fischfauna im
Wiestal bei Hallein, ein Riesenammonit vom Dürrnberg mit
Bissmarken eines heimischen Wassersauriers und einige
hundert chronologisch geordnete Fossilien von Meerestie-
ren und Pflanzen vermitteln faszinierende Einblicke in die
versteinerte Lebewelt der Salzburger Kalkalpen. Beleg-
exemplare der wichtigsten Minerale und Erze vervollstän-
digen das geowissenschaftliche Material. Die kulturhistori-
schen Sammlungen umfassen Objekte aus der Ur- und
Frühgeschichte des Ortes, eine Dokumentation der hier
häufigen Felsritzzeichnungen, sakrale Kunst und Exponate
zur Geschichte des Ortes und der Burg.

Pinzgauer Heimatmuseum im Schloss Ritzen
(Saalfelden)

Eine in drei Schauräumen erstklassig präsentierte Mine-
raliensammlung dokumentiert nicht nur den Mineral- und
Erzreichtum der Umgebung von Saalfelden, das in der
Grauwackenzone am Südrand der nördlichen Kalkalpen
liegt, sondern zeigt auch Funde aus anderen Teilen des
Bundeslandes. Die Exponate stammen aus dem Saalfelde-
ner Becken, dem Pongau, Lungau und Tennengau sowie
aus dem Nationalpark Hohe Tauern. Die Vitrine Nr. 1 wird
von heimischen Sammlern gestaltet. In regelmäßigem
Wechsel zeigen sie den Besuchern des Heimatmuseums
ihre schönsten Mineralstufen.

Der in der Umgebung von Saalfelden vorkommende Dia-
bas (altpaläozoischer Metabasalt) ist ein dunkel- bis
schwarzgrünes, sehr zähes Gestein und ein wichtiger Roh-
stoff für den Straßenbau. Auf diesen alten basaltischen
Vulkanismus sind auch viele Vererzungen der Region
zurückzuführen, von denen manche schon in prähistori-
scher Zeit abgebaut wurden. Neben dem Hauptmetall Kup-
fer wurden auch Blei und Silber (Fahlerz) gewonnen.

Weitere thematische Schwerpunkte des Museums sind
die volkstümliche Kultur, eine Sammlung von Votivbildern,
eine Krippenschau und archäologische Funde vom Biberg,
der in vorrömischer Zeit das kulturelle Zentrum des
Gebiets war. Die Siedlung auf dem Biberg war der befes-
tigte Sitz des Stammesfürsten der keltischen Ambisonten.
Sie wurde schon in der mittleren Latènezeit, im 2. Jahrhun-
dert v. Chr., errichtet, ihre Blütezeit fällt jedoch erst in die
späte Latènezeit, d. h. ins 1. Jahrhundert v. Chr. Mehr als
90 % der Funde stammen aus diesen beiden Jahrhunder-
ten. Es handelt sich dabei um Keramik und um Werkzeuge
aus Eisen, wie z. B. Äxte, Meißel, Bohrer, Ahlen und Mes-
ser. Das bedeutendste Fundstück von Biberg ist die bron-
zene Figur eines liegenden Hirsches. Das Original befindet
sich im Museum Carolino Augusteum in der Stadt Salz-
burg.
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Die auf einer Felskuppe mitten im Ort gelegene Burg ist
leicht zu finden: Markt 1, 5440 Golling. In der Bahnhofs-
traße, am Fuße des Burgfelsens, befindet sich ein großer
Parkplatz.
Das Heimatmuseum ist zwischen dem 1. Mai und dem 31.
Oktober, von Mittwoch bis Sonntag, jeweils von 10 bis 12
Uhr und von 14 bis 17 Uhr für Besucher geöffnet.

Adneter Marmormuseum
In zwei Kellerräumen an der Rückseite der Raiffeisen-

bank Adnet befindet sich das Adneter Marmormuseum,
das im Mai 1992 anlässlich der 10. Adneter Bildungswoche
gegründet wurde. Es informiert über die Entstehung und
Verwendung des weltbekannten sogenannten „Adneter
Marmors“, der eigentlich ein unmetamorpher Kalkstein der
Jura-Schwellenfazies (Signatur 72) ist. Das Museum ist
Ausgangspunkt des Lehrpfades durch die Adneter Stein-
brüche. Gezeigt werden viele der hier gefundenen Fossi-
lien und die wichtigsten Varietäten des Adneter Kalkes in
verschiedenen Bearbeitungen: große und kleine Steinku-
geln, Schalen, Vasen, Dosen u. a.

Tourismusverband Adnet.
Von März bis Mitte September ist das Museum jeden
Dienstag von 930 bis 1000 Uhr geöffnet.

Museum am Kastenturm (Bischofshofen)
Bischofshofen ist seit dem Frühmittelalter ein wichtiger

Umschlagplatz für den Handel und war auch oft ein bedeu-
tender Industriestandort. Kupfererze wurden schon in prä-
historischer Zeit im Nachbarort Mühlbach gewonnen. Dort
befand sich auch der neuzeitliche Bergbau, der von 1827
bis 1977 betrieben wurde. Im Ortsteil Mitterberghütten
wurde das Erz geschmolzen und das gewonnene Kupfer
weiter gehandelt. Durch den Bau der Bahnlinie wurde
Bischofshofen zum moderen Verkehrsknotenpunkt.

Neben archäologischen Funden aus der Steinzeit und
vom bronzezeitlichen Kupferbergbau beherbergt das
Museum auch sakrale Kunst, Urkunden, Bilder und liturgi-
sche Geräte. Das berühmte Rupertuskreuz zählt zu den
wertvollsten sakralen Kunstwerken des Frühmittelalters
und belegt die kirchliche Bedeutung von Bischofshofen.
Der archäologische Teil der Sammlungen wurde durch das
Salzburger Museum Carolino Augusteum neu gestaltet.

Moßhammerplatz 4, 5500 Bischofshofen.
Das Museum ist ganzjährig am Mittwoch, Freitag, Samstag
und Sonntag, jeweils von 10 bis 16 Uhr geöffnet. Es befind-
et sich neben dem ältesten noch erhaltenen Bauwerk der
Stadt, dem Kastenturm, nahe der gotischen Pfarrkirche
und dem Gemeindeamt im Stadtzentrum.

Schloss Ritzen, 5760 Saalfelden.
Mit Ausnahme der Monate März, April und November ist
das Heimatmuseum am Mittwoch, am Samstag sowie an
Sonn- und Feiertagen von 14 bis 17 Uhr geöffnet. Grup-
penbesuche sind auch außerhalb dieser Zeiten möglich
(Anmeldung bei Herrn Gerhard Weißenböck).
www.museum-saalfelden.at.

Heimatmuseum Bramberg
Es ist in einem alten Bauernhaus aus dem 13. Jahrhun-

dert untergebracht und hat auch einen kleinen Freilichtbe-
zirk (Getreidekasten, Mühle, Backofen, zwei Holzknech-
thäuser, Venetianer-Gattersäge). Die Sammlung zur Mine-
ralogie der Hohen Tauern und zur Geologie des Habachta-
les ist sehr umfangreich, wobei vor allem die prachtvollen
Smaragdstufen besondere Beachtung verdienen. Zu se-
hen sind auch der größte Rauchquarz der Ostalpen, Berg-
kristalle aus Rauris, Skelettquarz mit unbeschädigter Spit-
ze und andere mineralogische Raritäten. Unter den volks-
kundlichen Themen sind eine Webstube, eine Spinnstube,
eine Schusterwerkstätte, eine Schnapsbrennerei, das
holzverarbeitende Gewerbe und die Imkerei zu erwähnen.

Vom 16. Juni bis zum 30. September ist das Museum
täglich von 10 bis 18 Uhr geöffnet. Von 1. Mai bis 15. Juni
und von 1. bis 31. Oktober ist das Museum täglich von 15
bis 17 Uhr, an Sonn- und Feiertagen von 10 bis 12 Uhr
geöffnet. Informationen bei: Tourismusverband Bramberg,
5733 Bramberg am Wildkogel.



wobei diese Leistung aber nicht ganzjährig genutzt werden
konnte, denn die durchschnittliche Jahresproduktion lag
nur bei 800 t Roheisen. Die ausgebeuteten Erzvorkommen
(Ankeritlager) befanden sich ungefähr 10 km taleinwärts, in
der basalen Schuppenzone des Stangalm-Mesozoikums
(Blatt 183 Radenthein).

Der 1974 gegründete „Verein zur Erhaltung der
Schmelzanlage Bundschuh“ hat den Hochofen restauriert
und betreibt das im Gebläsehaus eingerichtete Museum,
das am 29. Juli 1984 eröffnet wurde. Die Besichtigung der
Anlage beginnt bei der Röstanlage, die aus vier Schachtö-
fen besteht. Von dort geht es weiter zum Holzkohlenmaga-
zin, dem Hochofen, dem Gebläsehaus und der darin ein-
gerichteten Schausammlung über den Lungauer Bergbau.
Diese vermittelt einen Einblick in die Arbeitswelt der Berg-
leute um 1860.
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Lungauer Landschaftsmuseum
Auf einer Ausstellungsfläche von 800 m2 in der Burg

Mauterndorf vermittelt dieses Museum einen umfassenden
Einblick in die Landschaft, das Brauchtum und das volks-
tümliche Leben der Region. Es wurde 1971 gegründet und
in den letzten Jahren neu gestaltet und modernisiert. Die
Mineralienausstellung im Dr.-Peter-Wirnsberger-Zimmer
ist den regionalen Mineralvorkommen und dem alten Berg-
bau des Lungaus gewidmet.

ter zum Salzsee führt. Dieser wird auf einem Floß über-
quert. Über eine zweite Holzrutsche gelangt man in einen
tieferen Stollenbereich und zur sogenannten Kapelle.
Anschließend führt eine Rolltreppe zurück zum Gruben-
bahnhof und man gelangt wieder ans Tageslicht. Neben
dem Schaubergwerk kann auch ein rekonstruiertes Kelten-
dorf besichtigt werden.

Das Museum ist von Mitte Mai bis Mitte Oktober, täglich von
1030 bis 1230 Uhr und von 1430 bis 1630 Uhr geöffnet.

Hochofenmuseum Bundschuh
Die Hochofenanlage in Bundschuh ist ein über hundert

Jahre altes, nahezu vollständig erhaltenes, industrielles
Ensemble und steht unter Denkmalschutz. Die Eisenerzeu-
gung in Bundschuh ist ab dem 16. Jahrhundert nachweis-
bar. 1862 wurde mit dem Bau eines neuen Hochofens
begonnen. Er war von 1867 bis 1885 und von 1901 bis
1903 in Betrieb. Seine Tagesleistung lag bei 15 t Roheisen,
bei einem Holzkohlenverbrauch von 9,5 m3/t Roheisen,

Im Juli und August ist das Museum am Mittwoch, Freitag
und Sonntag (im Juni und September nur am Mittwoch und
Sonntag), jeweils von 10 bis 16 Uhr geöffnet. Gruppen-
führungen sind nach telefonischer Anmeldung möglich
(Obmann Werner RAINER). Weitere Informationen: Gemein-
deamt Thomatal, 5591 Thomatal 1.
www.hochofen-bundschuh.at.

9.2. Schaubergwerke
Schaubergwerk Leogang

Der Leoganger Bergbau ist einer der ältesten des Lan-
des Salzburg. Aus den hier abgebauten Erzen wurden
Kupfer, Kobalt, Nickel, Quecksilber, Blei und das Silber für
den berühmten Salzburger Silbertaler gewonnen. In den
mittelalterlichen Stollen im Schwarzleotal, die für Besucher
wieder zugänglich gemacht wurden, sind historische Me-
thoden des Erzabbaus zu sehen (handgeschrämte Stollen,
Zimmerungen, Förderkarren usw.). Repräsentative Funde
der rund 70, zum Teil sehr seltenen Mineralarten der La-
gerstätte Leogang sind im Mineralienkabinett ausgestellt
(z. B. Covellin, Antimonit, Cölestin, Aragonit, Magnesit,
Strontianit).

Das Schaubergwerk ist von Anfang Mai bis Ende Oktober
von 10 bis 17 Uhr und nach Voranmeldung geöffnet (Mon-
tag Ruhetag). Die Führungen beginnen bei der Knappen-
stube „Unterberghaus“. Unbedingt erforderlich sind festes
Schuhwerk und eine Jacke oder ein Pullover.

Salzwelten Salzburg/Bad Dürrnberg
Der Bergbau am Dürrnberg wurde schon im 7. und 6

Jahrhundert vor Christus durch die dort ansässigen Kelten
betrieben. Nach einer Unterbrechung in der Römerzeit und
im Frühmittelalter wurde die Salzproduktion im 12. Jahr-
hundert wieder aufgenommen und war ab dem 14. Jahr-
hundert das Monopol der Fürsterzbischöfe von Salzburg. 

Das Steinsalz kommt als Haselgebirge (Perm) gemein-
sam mit grauen Tonen vor, bildet aber auch massive Bän-
der, Knollen und große Brocken. Der durchschnittliche
Salzgehalt des Haselgebirges liegt bei ungefähr 60 %.
Durch Einleiten von Wasser in künstliche Hohlräume wird
das Salz aus dem Gestein gelaugt und als Sole aus dem
Berg zur Sudhütte geleitet, wo durch Eindampfen das reine
Salz gewonnen wird.

Im Zuge der Besichtigung fährt man mit der Grubenbahn
ungefähr 500 m tief in den Berg bis zum Grubenbahnhof.
Von dort geht es zu Fuß durch unterschiedlich gezimmerte
Stollen bis zur ersten „Fahrt“, einer Holzrutsche, die hinun-

Die Salzwelten sind von April bis Oktober zwischen 9 und
17 Uhr und von November bis März zwischen 10 und 15
Uhr geöffnet (siehe auch im Internet unter www.salzwel-
ten.at). Nördlich von Hallein führt eine gut ausgebaute
Straße nach Bad Dürrnberg. Der große Parkplatz des
Schaubergwerks liegt vor dem Ort rechts. Die gültige Ein-
trittskarte zu den Salzwelten (Ablaufzeit 7 Tage) berechtigt
auch zum Besuch des Keltenmuseums Hallein.

Historische Kupferzeche am Larzenbach (Hüttau)
Wahrscheinlich begann hier der Bergbau schon im Spät-

mittelalter. Historisch belegt ist er ab 1549. Abgebaut
wurde vor allem das Mineral Kupferkies (Chalkopyrit), das
an mehrere steil stehende Spaltenfüllungen gebunden ist.
Wegen mangelnder Rentabilität wurde der Bergbau mehr-
fach unterbrochen und 1869 endgültig eingestellt.

Von 1989 bis 1997 wurde der verstürzte Bergbau unter
der Leitung von Rainer MRAZEK ausgeräumt und als
Schaubergwerk der Öffentlichkeit zugänglich gemacht. Die
Anlage vermittelt einen Eindruck der Vererzungen und der
Arbeitswelt unter Tage. Die geführte Befahrung beginnt im
mittelalterlichen Georgstollen, führt über Treppen zum
Georg-Oberlauf und zum Mitterlauf und erreicht zuletzt den
Barbarastollen, über den der Besucher das Bergwerk ver-
lässt. Im Barbarastollen ist eine bis zu 3 m mächtige Kup-
ferkiesvererzung mit farbenprächtigen Verwitterungsmine-
ralen zu sehen. Im Ortszentrum gegenüber der gotischen
Pfarrkirche steht das renovierte Gewerkenhaus, in dem
eine sehenswerte Mineraliensammlung zum Thema Erz
und Salzburger Bergbau zu besichtigen ist.



Vom 15. Mai bis 30. Juni und vom 15. September bis 26.
Oktober finden täglich Führungen um 11 und um 14 Uhr
statt. Vom 1. Juli bis zum 14. September ist das
Schaubergwerk täglich zwischen 10 und 16 Uhr geöffnet.
In der kalten Jahreszeit (27. Okt. bis 14. Mai) sind Führun-
gen nur nach Voranmeldung von mindestens 3 Erwachse-
nen möglich. Die Temperatur im Bergwerk liegt ganzjährig
bei ca. 7° bis 8 °C. Empfohlen werden warme Kleidung und
festes Schuhwerk. Der Parkplatz des Schaubergwerks
befindet sich im Larzenbachgraben, ca. 300 m nördlich des
Ortszentrums.
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Johanna-Schaustollen und Bergbaumuseum
(Mühlbach am Hochkönig)

In Mühlbach wurde ein steil stehender Erzgang, d. h.
eine fast senkrecht stehende Spaltenfüllung, bestehend
aus Kupferkies (Chalkopyrit), anderen Erzmineralen und
Nichterzen, abgebaut. Dieses große Erzvorkommen wurde
1827 durch Zufall entdeckt. In weiterer Folge entwickelte
sich Mühlbach zum größten Kupferbergbau Mitteleuropas,
bis 1977 der Betrieb wegen mangelnder Rentabilität
geschlossen werden musste. Das heutige Museum zeigt
an Modellen die Verhüttung des Kupfererzes sowie ver-
schiedene Grubenwerkzeuge. Eine Mineralienschau zeigt
rund 80 Mineralarten, die im Bergbau gefunden wurden.

Ehemalige Bergleute übernehmen die fachkundige Füh-
rung in den Schaustollen, die um 16 Uhr beim Treffpunkt
vor dem Museum beginnt. Erklärt werden die verschiede-
nen Perioden des Mühlbacher Bergbaues von den prähis-
torischen Kelten bis zur Neuzeit. Zahlreiche Gerätschaften
demonstrieren die Entwicklung der modernen Bergbau-
technik während der letzten 100 Jahre. Das Bergbaumu-

Zufahrt: Kurz nach Bischofshofen von der B311 ab-
zweigend führt die steile, z. T. enge Straße nach Mühlbach
am Hochkönig. Im Ortszentrum befindet sich nahe der
Kirche das Bergbaumuseum im 1. Stock des aufwendig
restaurierten ehemaligen Knappenheims.
Öffnungszeiten: 1. Mai bis Ende Oktober, Donnerstag bis
Sonntag, 14 bis 17 Uhr (Führung um 16 Uhr).

Schaubergwerk Hochfeld
(Knappenweg Untersulzbachtal)

Die Kupferlagerstätte Hochfeld, die vom 16. bis ins 19.
Jahrhundert abgebaut wurde, liegt in der Habach-Gruppe
des Untersulzbachtales. Der Knappenweg beginnt beim
Gasthof Schiedhof (Ortsteil Sulzau), führt vorbei am Natur-
denkmal Untersulzbach-Wasserfall und erreicht nach einer
Gehzeit von ca. 45 Minuten den Eingang zum Schauberg-
werk. An der Kasse werden die Besucher mit Schutzhel-
men und Regenjacken ausgerüstet. Die Führung durch das
Bergwerk dauert ca. 11/2 bis 2 Stunden, wobei die Geologie
und Mineralogie, die Geschichte des Kupferbergbaus so-
wie die Arbeits- und Lebensbedingungen der Bergknappen
vermittelt werden. Am Ende der Führung gelangt man über
eine Hängebrücke wieder zur Kasse, wo man die Helme
und Jacken abgibt.

Auskunft erhält man im Tourismusbüro, 5741 Neukirchen
am Großvenediger.

Eisriesenwelt Werfen (Tennengebirge)
Bis in die zweite Hälfte des 19. Jahrhunderts war diese

größte Eishöhle der Welt nur wenigen Jägern und Wilde-
rern bekannt. Als offizieller Entdecker der Eisriesenwelt gilt
der Salzburger Naturforscher Anton VON POSSELT-CZO-
RICH, der 1879 ungefähr 200 m weit in die Höhle vordrang
und ein Jahr später in der Zeitschrift des Alpenvereins dar-
über berichtete. Alexander VON MÖRK, der Begründer der
Salzburger Höhlenforschung, führte Anfang des 20. Jahr-
hunderts weitere Expeditionen durch. Einen wesentlichen
Anteil an der Erschließung der Höhle hatte auch Friedrich
OEDL. Mit zunehmender Bekanntheit der Höhle wuchs
auch das touristische Interesse an ihr. Schon 1924 war der
vereiste Höhlenteil vollständig begehbar. Das nach Dr.
OEDL benannte Schutzhaus wurde 1925 eröffnet. Die Eis-
riesenwelt-Gesellschaft, die heute die Schauhöhle betreibt,
hat das Gelände der Eisriesenwelt von den Österreichi-
schen Bundesforsten langfristig gepachtet.

Das bis heute erforschte Höhlensystem erstreckt sich
über eine Gesamtlänge von 42 km, von denen 1 km ganz-
jährig vereist ist. Nur dieser Teil ist auch der Öffentlichkeit
durch Führungen zugänglich. Die Höhlenwände sind von
Eiskaskaden unterschiedlicher Größe bedeckt. Nach der
Eingangshalle betritt man die riesige, 150 m lange und 40
m breite Posselthalle, in deren Mitte ein großer Eisstalag-
mit, der sogenannte Posseltturm steht. Über eine Treppen-
anlage erreicht man das Posseltkreuz, das die Umkehrstel-
le des Entdeckers und Erstforschers Anton POSSELT mar-
kiert. Weiter im Inneren liegen die Hymirhalle, der Mörk-
dom und der Eispalast. Mit einem Basisumfang von 40 m
ist die Hymirburg die mächtigste aller Eisfiguren.

Von Werfen führt eine ungefähr 5 km lange mautfreie
Straße zum Parkplatz der Eisriesenwelt. Diese Bergstraße

seum im restaurierten Knappenhaus ist eine ideale Ergän-
zung zum Besuch des Schaustollens.

9.3. Karsthöhlen
ist für Pkw zweispurig befahrbar, hat aber stellenweise
eine Steigung von bis zu 21 %, weshalb für bergunerfahre-
ne Kfz-Lenker ein örtlicher Linienbusverkehr (kostenpflich-
tig) zur Verfügung steht. Diese Linie verkehrt regelmäßig
ab Bahnhof Werfen um 820, 1020, 1220 und 1420 Uhr sowie
nach Voranmeldung (e-mail: eisriesenwelt.linie@aon.at).
Für Reisebusse ist die Zufahrtsstraße ebenfalls freigege-
ben. Vom Parkplatz der Eisriesenwelt erreicht man über
einen gemütlichen Wanderweg in ca. 20 Minuten die Tal-
station der Seilbahn in 1.076 m Höhe, wo sich auch eine
Rasthütte befindet. Die Seilbahn überwindet die Höhendif-
ferenz von rund 500 m bis zum Berggasthof Dr.-Oedl-
Haus, von wo schon das 20 m breite und 18 m hohe Höh-
lenportal sichtbar und in einem weiteren 20-minütigen Fuß-
marsch zu erreichen ist. Am Höhleneingang wird man mit
Grubenlampen ausgerüstet. Die Führung dauert ca. 1
Stunde und 15 Minuten; insgesamt sollte man 3 bis 4 Stun-
den für den Besuch einkalkulieren. Da im Inneren der
Höhle im Sommer eine Temperatur von ungefähr 0°C
herrscht, ist warme Kleidung unbedingt zu empfehlen.

Seilbahn und Schauhöhle sind vom 1. Mai bis zum 26.
Oktober in Betrieb. Die Höhle ist von 900 bis 1530 Uhr, im Juli
und August bis 1630 Uhr geöffnet.

Lamprechtsofen
Dieses längste und tiefste Höhlensystem Österreichs

liegt in den Leoganger Steinbergen, 30 km südwestlich von
Salzburg. Der Lamprechtsofen weist zwar keine spektaku-
lären Versinterungen auf, ist also keine Tropfsteinhöhle,
gehört aber als Fluss- und Durchgangshöhle, in der bereits
mehrfach speläologische Geschichte geschrieben worden



ist, zu den bedeutendsten Höhlen Europas und der Welt.
Das große Höhlenportal ist seit Jahrhunderten bekannt.
Die systematische Erforschung der hinteren Höhlenteile
begann erste gegen Ende des 19. Jahrhunderts, führte
aber schon 1905 zur Einrichtung einer elektrisch beleuch-
teten Schauhöhle. Bis zur Durchtauchung des Bockseesy-
phons im Jahr 1962 war eine ungefähr 1400 m lange Höh-
lenstrecke vermessen. Dahinter erschlossen sich Höhlen-
bereiche ungeahnten Ausmaßes, deren Erforschung in
den folgenden Jahren durch den Salzburger Höhlenverein
mit Begeisterung und großem persönlichem Einsatz der
Mitglieder vorangetrieben wurde. Der technische Aufwand
umfasste fixe Eisenleitern, Halteseile, das Einbringen von
drei Booten sowie eine Telefonleitung vom Eingang zu den
hinteren Höhlenbereichen. Mitte der 70er Jahre des 20.
Jahrhunderts hatte der bis dahin erforschte Höhlenteil eine
Höhe von 740 m. Am 25. Januar 1979 erreichte eine Grup-
pe polnischer Höhlenforscher aus Krakau einen Punkt, der
1014 m über dem Höhleneingang im Saalachtal lag, und
stellte damit einen neuen Weltrekord auf. Nie zuvor war es
gelungen, eine Höhendifferenz von mehr als 1000 m in
einer Höhle zu befahren. Dieser Rekord regte Speläologen
aus aller Welt zu weiteren Forschungen an. Nachdem be-
reits 1975 mit der systematischen Erkundung von oberen
Eingängen (Schachthöhlen) zum Lamprechtsofen begon-
nen worden war, gelang am 19. August 1998 der ganz
große Durchbruch, d. h. der Durchstieg von einer als PL-2
bezeichneten Höhle zu dem bereits bekannten, unteren
Teil des Lamprechtsofensystems. Wieder waren es polni-
sche Höhlenforscher, die einen neuen Weltrekord aufge-
stellt hatten. Der befahrene Gesamthöhenunterschied
betrug nun 1632 m – der Lamprechtsofen erhielt den Titel
„Tiefste Höhle der Erde“. Der Rekord hielt fast drei Jahre,
bis zum 16. Januar 2001, als Höhlenforscher in der Vor-
onya-Höhle im Westkaukasus (Georgien) bis in eine Tiefe
von 1680 m vordrangen. Mit einer Gesamtlänge von 50 km
und der bereits erwähnten Höhendifferenz von 1632 m ist
der Lamprechtsofen aber immer noch die längste Höhle
Österreichs und die zweittiefste erforschte Höhle der Welt.
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9.4. Lehrpfade, Exkursions- und Aussichtspunkte

Die Schauhöhle ist sowohl im Sommer als auch im Winter
geöffnet. Anschrift und weitere Auskünfte: Rosa Ebser,
Lamprechtshöhle, Obsthurn 28, Weißbach bei Lofer, 5090
Lofer.

Entrische Kirche (Klammstein, Gasteiner Tal)
Diese Wasser-, Tropfstein- und Trockenhöhle liegt im

Klammkalk (Jura–Kreide) des Luxkogels (1824 m) am Ein-
gang des Gasteiner Tales, erstreckt sich über drei Stock-
werke und ist die größte Naturhöhle der Salzburger Zentra-
lalpen. Sie beeindruckt durch ihre großen Hallen und wun-
derbaren Tropfsteinbildungen. Der Name Entrische Kirche
wurde 1428 erstmals urkundlich erwähnt. Im 16. Jahrhun-
dert und zur Zeit der Gegenreformation hielten die refor-
mierten Christen (Lutheraner) in der Höhle geheime Ver-
sammlungen und Gottesdienste ab. 1930 wurde sie zum
Naturdenkmal erklärt, und 1962 begann der Ausbau zur
Schauhöhle. Wegen ihrer ganzjährig ziemlich konstanten
Temperatur von +6°C ist die Entrische Kirche ein wichtiges
Winterquartier der Fledermäuse, von denen bis zu 8 Arten
alljährlich beobachtet werden.

Von den Parkplätzen in Klammstein führt ein Naturlehr-
pfad in einer halben Stunde zum Höhleneingang in 1040 m
Seehöhe.

Die Höhlenführungen finden von Palmsonntag bis Anfang
Oktober täglich außer an Montagen statt. Die gewöhnliche
Führung dauert 50 Minuten; die „Große Höhlentour“ dauert
5 bis 6 Stunden, ist aber nur bei Voranmeldung möglich.

Der Eingang zur Schauhöhle liegt zwischen Lofer und
Saalfelden, in der Nähe der Saalachtal-Bundesstraße,
rund 2 km nordwestlich von Weißbach. Der für Besucher
mittels Wegen, Treppen und Stegen zugänglich gemachte
Teil der Höhle ist elektrisch beleuchtet, hat eine Länge von
600 m und überwindet eine Höhendifferenz von 70 m. Die
Führung dauert ungefähr 45 Minuten.

Eiszeit-Rundweg Henndorf
Dieser Rundwanderweg führt durch die eiszeitlich

geformte Landschaft am Nordrand der Alpen. Die meisten
der insgesamt 22 Schautafeln setzen sich mit den glazial-
morphologischen Prozessen der letzten Eiszeit und der
späteren Entwicklung zur heutigen Landschaft auseinan-
der. Der Lehrpfad eignet sich sehr gut für Schulwanderta-
ge. Als Alternative zur Tagestour gibt es eine Halbtages-
tour, die auf den Anstieg zu den Gipfeln der Henndorfer
Hausberge verzichtet und deren Wege fast durchgehend
asphaltiert sind. Sowohl die Tages- als auch die Halbta-
gestour beginnen bei der Volks- und Hauptschule Henn-
dorf am Wallersee.

Millenniumsweg Mattsee
Dieser ca. einstündige Rundweg um den Schlossberg

von Mattsee ist der Kultur- und Naturgeschichte der Markt-
gemeinde gewidmet. Unter den geowissenschaftlichen
Themen der insgesamt 14 Schautafeln ist der Fossilinhalt
der Gesteine des Schlossberges hervorzuheben. Dabei
handelt es sich um Ablagerungen des Helvetikums, die vor
ungefähr 50 Millionen Jahren im Strandbereich eines tropi-
schen Meeres abgelagert wurden. Ein typisches Beispiel
ist der Nummuliten-Kalksandstein der Kressenberg-For-
mation. Weiters werden die Glazialmorphologie sowie die
Landschafts- und Besiedlungsgeschichte der Region

behandelt. Der Mattsee, der Obertrumer See und der Gra-
bensee, die heute nur mehr durch Kanäle verbunden sind,
bildeten früher eine zusammenhängende Wasserfläche –
den Ur-Mattsee. An seinen Ufern bestanden am Ende der
Jungsteinzeit Pfahlbausiedlungen, die jenen der Salzkam-
mergutseen sehr ähnlich waren.

Glasenbachklamm
Diese Klamm im Gemeindegebiet von Elsbethen er-

schließt ein Profil durch die Jura- und Kreideformationen
der Nördlichen Kalkalpen und bietet eine spektakuläre
Kulisse für einen Gang durch mehr als 100 Millionen Jahre
Erdgeschichte. Die Landesgruppe Salzburg des Österrei-
chischen Naturschutzbundes hat hier am 25. September
1965 den ersten Naturlehrweg des Landes Salzburg eröff-
net. Er umfasste damals 19 Tafeln und besteht in abgeän-
derter Form noch heute. Wegen seiner Bedeutung als
Erholungsgebiet und Geotop wurde das Gebiet der Gla-
senbachklamm am 13. Oktober 1987 zum „Geschützten
Landschaftsteil“ erklärt.

Der beschilderte Lehrweg beginnt am nördlichen Orts-
rand von Elsbethen beim Lohhäusl und verläuft in östlicher
Richtung den Klausbach entlang. Obwohl der Weg durch
die Klamm stetig bergauf führt, steigt man in stratigraphi-
scher Hinsicht immer tiefer in die Erdgeschichte, d. h. in
immer älter werdende Schichten des Mesozoikums hinab.



Das Profil beginnt mit Konglomeraten der Unteren Gosau
(Kreuzgraben-Formation, Oberkreide), darunter folgen
graue und rote Radiolarite der Ruhpolding-Formation
(Oberjura), pelagische Mergel und Kalke des Mitteljura
sowie rote Knollenkalke (Adneter Kalk) und Hornsteinkalke
(Scheibelberg-Formation) des Unterjura. Zu sehen sind
auch synsedimentäre Brekzien und eindrucksvolle Falten
in den gut geschichten Hornsteinkalken des Unterjura.
Unterhalb des Ichthyosaurierdenkmals liegt im Bachbett
die Stelle, von der FUGGER (1897) Reste von Ichthyosau-
riern beschrieben hat. An der selben Stelle erbrachten spä-
tere Grabungen von JANCIK (1960–1978) weitere Zähne,
Wirbelkörper und Rippen von Ichthyosauriern, die heute im
Haus der Natur ausgestellt sind. Am oberen Ausgang der
Klamm ist quartäre Nagelfluh aufgeschlossen. Im Gegen-
satz zu den Gosaukonglomeraten am Eingang der Klamm,
deren Komponenten nur kalkalpines Material umfassen,
treten im quartären Konglomerat auch Kristallingerölle aus
den Zentralalpen auf (z. B. Orthogneise und Quarzite).

Ein mit vielen farbigen Abbildungen und Graphiken aus-
gestatteter, naturkundlich-geologischer Führer durch die
Glasenbachklamm (TICHY & HERBST, 1997) ist vom Öster-
reichischen Naturschutzbund und dem Österreichischen
Alpenverein herausgegeben worden. Am Eingang zur
Klamm, beim ehemaligen Gasthof Lohhäusl, befindet sich
ein Parkplatz. Die Fußwanderung durch die Klamm dauert
ca. 11/2 Stunden.

Almlehrpfad Werfenweng
Dieser Themenweg liegt am Südhang des Tennengebir-

ges im Gemeindegebiet von Werfenweng. Ausgangspunkt
für die große Almrunde (6 bis 7 Stunden) ist die Wengerau
und für die Kurzvariante die Zaglau. An 15 Haltepunkten
lernt der Besucher aktuelle Probleme der Almwirtschaft
unter naturräumlichen und landschaftsökologischen Ge-
sichtspunkten kennen. Die thematische Bandbreite um-
fasst das geologische Panorama, postglaziale Berg- und
Felsstürze, Auswirkungen der Landnutzung auf die Boden-
erosion (Plaiken und Viehgangeln), das Problem der
zuwachsenden Almflächen sowie die Herstellung von But-
ter und Käse durch die Sennerei. Der Lehrpfad führt auch
zur alpinen Forschungsstation Sameralm, die 1973 von
Prof. Helmut RIEDL gegründet wurde und heute als Außen-
stelle des Fachbereichs für Geographie und Geologie der
Univ. Salzburg betrieben wird. Mit der Errichtung der For-
schungsstation war das Ziel verbunden, den menschlichen
Einfluss auf das alpine Ökosystem zu erforschen und diese
Problematik den Studierenden im Gelände verständlich zu
machen. Im Rahmen des Unesco-Programmes „Man and
Biosphere“ wurden im Bereich der Sameralm in den Jahren
1973–1980 sowie 1984–1986 zwei Projekte, die sich mit
den Mensch-Umwelt-Problemen der Region auseinander-
setzten, durchgeführt. Das Projekt „Erhaltung, Chancen
und Weiterentwicklung des Tourismus zur Sicherung einer
nachhaltigen Entwicklung in der Region Südliches Tennen-
gebirge“ wurde im Jahr 2000 abgeschlossen.

Liechtensteinklamm
Die fast 300 m tiefe Schlucht liegt an der Mündung des

Großarltales in das Salzachtal. Sie entstand durch die Tie-
fenerosion des Großarlbaches, der sich nach dem Ende
der letzten Eiszeit (Würmvereisung) und wahrscheinlich
auch schon während der Interglaziale in die Steilstufe zwi-
schen den beiden Tälern einschnitt. Der Niveauunterschied
zwischen den Talböden des Großarl- und des Salzachtales
ist auf die stärkere glaziale Tiefenerosion des Salz-
achgletschers gegenüber seinem von Süden einmünden-
den Nebengletscher zurückzuführen. Die Entstehung einer
markanten Steilstufe wurde aber auch durch die Anwesen-
heit des erosionsresistenten Klammkalkes begünstigt.

Die touristische Erschließung der Klamm mit Brücken
und Stegen wurde 1875 von Mitgliedern des Pongauer
Alpenvereins in Angriff genommen und ein Jahr später voll-
endet. Johann II. FÜRST VON LIECHTENSTEIN (1840–1929),
der den Tatendrang der Mitglieder durch eine großzügige
Geldspende von 600 Gulden unterstützt hatte, gab der
Schlucht seinen Namen.

Tosende Wasserfälle, moosbewachsene Steine sowie
die Tiefe und Enge der Schlucht, über der der Himmel nur
mehr als schmaler Streifen zu erkennen ist, machen den
Besuch der Liechtensteinklamm zum faszinierenden
Naturerlebnis.

Weitere Informationen erhalten Sie beim Tourismusver-
band St. Johann im Pongau, Ing.-Ludwig-Pech-Str. 1, 5600
St. Johann/Pg.

Kitzlochklamm
Sie liegt am Unterlauf der Rauriser Ache, unmittelbar vor

deren Einmündung in die Salzach. Ihren Namen verdankt
sie den jungen Geißen, die sich während der heißen
Wochen im Sommer gerne in der kühlen Klamm aufhielten.
Ganz ähnlich wie die zuvor beschriebene Liechtenstein-
klamm entstand auch die Kitzlochklamm durch die lineare
Tiefenerosion des Flusses nach dem Abschmelzen des
eiszeitlichen Gletschers.

Am Eingang zur Klamm befindet sich ein großer Park-
platz, der auch für Reisebusse geeignet ist. Für die Wan-
derung durch die Klamm und den Rückweg sind ca. 2 Stun-
den zu veranschlagen.

Weitere Auskünfte: Tourismusverband Taxenbach,
Marktstraße 33, 5660 Taxenbach.

Geolehrweg Habachtal
Auf der Wanderung durch das Habachtal erläutern Pult-

tafeln an 16 Stationen die geologische Beschaffenheit des
Gebietes und die Entstehung der hier vorkommenden Ge-
steine. Ausgangspunkt ist der Parkplatz Habachtal in
867 m Seehöhe bzw. das Bauernhof-Hotel Habachklause.
Die Gehzeit bis zum Ende des Lehrweges im Bereich der
Moaralm beträgt 21/2 Stunden. Bei Voranmeldung ist eine
Rückfahrt mit dem Nationalparktaxi möglich.

Großglockner-Hochalpenstraße
Die berühmteste Hochgebirgsstraße der Ostalpen führt

in die unmittelbare Nähe des höchsten Berges (Großglock-
ner 3798 m) und des größten Gletschers Österreichs. Zwi-
schen dem Fuscher Tal und dem Hochtor (2504 m) über-
windet die Großglockner-Hochalpenstraße eine Höhendif-
ferenz von 1500 m. Sie verläuft inmitten eines grandiosen
Gebirgspanoramas durch die Kernzone des Nationalparks
Hohe Tauern.

Nachdem bereits 1924 mit der Projektierung einer drei
Meter breiten Straße mit einer Schotterdecke und einer
Höchststeigung von 12 % begonnen worden war, gab 1928
der damalige Landeshauptmann Franz REHRL den ent-
scheidenden Anstoß zum Bau der Glocknerstraße. Im
Herbst 1929 – unter dem wachsenden Druck der Weltwirt-
schaftskrise – wurde das Bauvorhaben durch den Salzbur-
ger Landtag einstimmig beschlossen. Die Bauarbeiten
begannen im Spätsommer 1930 und schritten zügig voran.
Schon ein Jahr später war rund ein Drittel der Strecke fer-
tiggestellt. Am 22. September 1934 überquerte Landes-
hauptmann REHRL auf der behelfsmäßig präparierten Bau-
trasse in einem Steyr 100 (1,2 Liter Hubraum, 32 PS) als
erster Autofahrer die Hohen Tauern. Die feierliche Eröff-
nung der Großglockner-Hochalpenstraße fand am 3.
August 1935 statt. Während der 26 Baumonate waren
870.000 m3 Fels und Schutt bewegt worden, 67 Brücken
waren gebaut und 115.750 m3 Mauerwerk errichtet wor-
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den. Umgerechnet auf den heutigen Geldwert betrugen die
Baukosten ungefähr 57 Millionen Euro.

Nach der Sanierung der kriegsbedingten Schäden (Be-
fahrung mit Panzerfahrzeugen, unsachgemäße Schnee-
räumung und mangelhafte Wartung) wurde die Glockner-
straße ab 1952 schrittweise modernisiert. Die Fahrbahn
wurde von 6 auf 7,5 m verbreitert, der Radius der Kehren
von 10 auf 15 m erweitert, zusätzliche Parkflächen wurden
geschaffen. 1971 beschlossen die Länder Kärnten, Salz-
burg und Tirol die Errichtung des Nationalparks Hohe Tau-
ern, wobei dem Wirtschaften im Naturraum des National-
parks rechtliche Grenzen gesetzt wurden. Das neue Unter-
nehmensleitbild der Großglockner-Hochalpenstraßen-AG
trägt dieser ökologischen Verantwortung Rechnung und
positioniert die Gesellschaft als modernes Dienstleistungs-
unternehmen. 1991 wurde die Großglockner-Hochalpen-
straßen-AG für die bereits verwirklichten Naturschutzmaß-
nahmen mit dem „Natur- und Umweltschutzpreis des Lan-
des Salzburg“ ausgezeichnet.

An der Glocknerstraße befinden sich zahlreiche Schau-
pulte, mehrere Naturlehrwege, ein Museum der alpinen
Ökologie (Haus Alpine Naturschau) und zwei Informations-
zentren (in Fusch und Heiligenblut). Ein geologischer Lehr-
weg, der sich mit der Entstehung der Gesteine ausein-
andersetzt, befindet sich bei km 29,5 in 2290 m Seehöhe.
Von der Edelweißspitze (2571 m), von der Aussichtsterras-
se beim Fuscher Törl (2428 m) und vom Besucherzentrum
Kaiser-Franz-Josefs-Höhe (2369 m) lässt sich der geologi-
sche Bau der umliegenden Gebirgskulisse bei gleichzeiti-

ger Benützung der Geologischen Karte von Salzburg 1 :
200.000 bestmöglich studieren. Im Besucherzentrum ver-
mittelt die Ausstellung „Großglockner“ sehr viel Wissens-
wertes rund um den höchsten Berg Österreichs (Erlebnis-
pfad Fels & Eis, Glockner-Panoramaraum, Ausstellung
„Faszination Eis & Gletscher“ u. a.).

Die Öffnungszeiten der Glocknerstraße sind witterungs-
abhängig. Normalerweise dauert die Wintersperre bis
Anfang Mai. Informationen unter www.grossglockner.at

Gletscherlehrpfade zum Sonnblickkees
und zum Ödenwinkelkees
(Alpinzentrum Rudolfshütte, Nationalpark Hohe Tauern)

Ausgangspunkt für beide Lehrpfade ist das Alpinzentrum
Rudolfshütte in 2310 m Seehöhe bzw. die Bergstation der
Weißseeseilbahn. Auf dem 1,2 m breiten, gut markierten
Wanderweg zum Sonnblickkees können auch Wanderer
ohne große alpine Erfahrung in 2 bis 3 Stunden die Glet-
scherzunge erreichen. Der zweite, ebenfalls gut markierte
und ausgebaute Weg führt über den Schafbühel zur Eisen-
bodenlacke und von dort über das eisfrei gewordene Ge-
lände zur Gletscherstirn des Ödenwinkelkees. Dieser in-
mitten einer eindrucksvollen Hochgebirgskulisse gelegene
Lehrpfad, der durch den bekannten Salzburger Gletscher-
forscher Prof. Heinz SLUPETZKY mitgestaltet wurde, ver-
mittelt auf 15 Stationen ausgezeichnete Einblicke in die
reliefgestaltende Arbeit des Gletschers. Hin- und Rückweg
dauern zusammen ca. 3 bis 4 Stunden. 
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