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Zur Erinnerung an Hofrat Univ.-Lektor Dr. Walter Franz Hannes Kollmann
21. Jänner 1949 – 17. Jänner 2011

„Hannes, 

Du hast uns im Unklaren darüber zurückgelassen, ob wir Dir – in dem langen Berufsleben, das uns verbunden hat – 
gerecht werden konnten. Ganz sicher ist, dass Du unserer Geologischen Bundesanstalt gerecht wurdest. Wir dürfen 
Dir versichern, dass wir Dein Fachwissen, Dein Engagement für die 160-jährige Institution GBA, die von Dir stets unter 
Beweis gestellte Loyalität für Deine Mitarbeiterinnen und Mitarbeiter sehr schätzen. 

Am Tage Deines Abschieds warst Du jener Wissenschaftler, der die längste berufliche Erfahrung an der GBA hatte.   
Du warst bei uns seit Deinem Studienabschluss an der Karl-Franzens-Universität in Graz, wo Du Dich mit einer 
Dissertation über die ,Hydrologie der Nördlichen Gesäuseberge‘ profiliert hast. Bei uns hast Du Dich auf die 
Grundwassererkundung und den Schutz dieses wertvollsten aller Lebensgüter im Osten Österreichs konzentriert, bist 
zum Abteilungsleiter und Hofrat avanciert und wurdest zu einem Universitätslehrer, der imstande war, sein breites 
Fachwissen auch an Studenten zu vermitteln. 

Herausragend war Dein Engagement für die Postgraduates aus Entwicklungsländern, die Du im Rahmen der UNESCO-
Kurse immer wieder mit den integrativen Aspekten eines ,althergebrachten‘ geologischen Dienstes bekanntgemacht 
hast.

Deine gescheiten, nie aber obergescheiten Wortmeldungen in vielen Fachdiskussionen sind uns in prägnanter 
Erinnerung. Sie ließen den großen erdwissenschaftlichen Horizont erkennen, hinter den Du jetzt getreten bist.

J a h r b u c h  d e r  G e o l o G i s c h e n  b u n d e s a n s t a l t
heft 1+2Jb. Geol. b.-a. issn 0016-7800 band 151 s. 5–16 Wien, dezember 2011

Am 29. Jänner 2011 hat die österreichische geowissen-
schaftliche Community schweren Herzens den Universi-
tätslektor Dr. phil. W. H. Kollmann, Hofrat an der Geolo-

gischen Bundesanstalt, zu Grabe getragen und dabei die 
folgenden Worte an den am 17. Jänner aus ihrer Mitte ge-
tretenen Kollegen gerichtet:
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Im Burgenland, das Deine Expertise ob seiner beschränkten Grundwasserressourcen besonders schätzte, reiftest Du zu 
einem mit dem ,Großen Ehrenzeichen des Landes Burgenland‘ dekorierten Haus- und Hofhydrogeologen. Deine  Arbeit 
dort war weit gediehen, sie wird ihre Nachhaltigkeit noch bis in eine ferne Zukunft entfalten. Die von Dir angeleiteten 
Mitarbeiterinnen und Mitarbeiter aus den vielen Fachbereichen unseres Hauses, wir a l l e  werden uns bemühen, Dein 
Lebenswerk in den nächsten Jahren zu einem für Dich würdigen Abschluss zu führen. 

Hannes, wir wollen Dir den vor seinem Abschluss stehenden Abhandlungsband der GBA zu den ,Trinkbaren Tiefen-
grundwässern‘ widmen – ein Beitrag aus Deiner Abteilung zum Thema ,Schutz der heimischen Trinkwasserressourcen‘, 
ein Beitrag zu einem praktischen Aspekt der Hydrogeologie, der Dir stets ein großes Anliegen war. 

Du hast Dich in die Garde der großen Erdwissenschafter unserer Institution eingereiht und wir wollen Dir mit Wehmut, 
aber auch mit Stolz verbunden bleiben. Die Kolleginnen und Kollegen der Geologischen Bundesanstalt treten in  Trauer 
in die zweite Reihe der Hinterbliebenen zurück, wir sprechen der ungleich tiefer getroffenen Familie unser ehrlich emp-
fundenes Mitgefühl und Beileid aus.“ 

Die Stationen im privaten und Eckpunkte im beruflichen Leben von W.H. Kollmann waren:

1949  Am 21. Jänner geboren in Graz als Sohn von Freya, geb. Sabathi und Dipl.-Kfm. Walter Kollmann

1968 Matura am BRG Kirchengasse in Graz-Geidorf

1968 Präsenzdienst als Einjährig Freiwilliger bei der „Tel-Truppe“ in Wien und Graz

1969   Inskription an der Karl-Franzens-Universität und an der damaligen Technischen Hochschule Graz für die Studien 
Geographie, Geologie (Hydro- und Baugeologie, Paläontologie), Chemie, Hygiene, Informatik

1971 Hydrogeologische Kartierungen für das Amt der Steiermärkischen Landesregierung

1972 Dissertation „Hydrologie der nördlichen Gesäuse-Berge“

1975 Verehelichung mit Hildegard Edlinger

1975 Promotion zum Dr. phil.

 Hydrogeologische Untersuchungen im Schafberg-Höllengebirge (OECD-MaB)

1976  Verleihung des J.-Hampel-Preises der Österreichischen Geographischen Gesellschaft als Auszeichnung der 
Dissertation „Hydrologie der nördlichen Gesäuse-Berge“

1976 Dienstantritt als Hydrogeologe an der Geologischen Bundesanstalt, Wien

1977 Schriftführer (bis 1986) und Vorstandsmitglied der Österreichischen Geologischen Gesellschaft

1977  Lektor am „Postgraduate-Course on Groundwater Tracing Techniques“ (UNESCO) an der Technischen Universi-
tät Graz

1977   und 1978 Mitarbeit an der Quartär- und hydrogeologischen Forschung in Saudi-Arabien (ÖAW und University of 
Petroleum & Minerals, Dhahran)

1978  bis gegenwärtig Projektleiter von einschlägigen nationalen und internationalen Hydro-Projekten (Trinkwasser, 
Wasserkraft, Mineral-Thermalwasser-Erschließung, u. Ä.)

1979 Geburt von Tochter Doris

1984 Geburt von Sohn Erich

1985 Hydrogeologisches Consulting-Teamwork für Bewässerung in den Vereinigten Arabischen Emiraten

1987  Lektorate für „Allgemeine Hydrogeologie“ und „Angewandte Hydrogeologie“ am Institut für Geologie der Univer-
sität Wien

1990  Mitglied der Akademie für Umwelt und Energie, Laxenburg / St. Pölten. Projektleiter beim Earth-Science- 
Committee-Vorhaben DANREG (Danube Regional Environmental Geological Program, Arbeitsgruppe Geother-
mal Energy) zwischen Österreich, Ungarn und der Slowakei 

1995  Österreichischer Kommissions-Leiter der Karpatho-Balkanischen Geologischen Assoziation KBGA

1996 Leiter der Fachabteilung Hydrogeologie an der Geologischen Bundesanstalt und Ernennung zum Hofrat

1996  bis 1997 stellvertretender Leiter der Arbeitsgruppe Hydrogeologie bei der Österreichischen Geologischen Ge-
sellschaft

1997 Geomedizinische Forschungen in Ägypten, Griechenland, Jordanien, Mexiko, USA

2000  bis 2008 Mitglied des Vorstandes der „Vereinigung für hydrogeologische Forschungen in Graz“, späterhin „Ös-
terreichische Gesellschaft für Hydrogeologie“

2002 Leiter EU-Interreg-III-Projekt „Wasserwirtschaft Puszta – Sopron“

2003  Verleihung des Großen Ehrenzeichens des Landes Burgenland, der bedeutungsvollsten Ehrung, die das Land 
Burgenland gegenwärtig vergibt

2007 Zertifikat „Wissensmanagement – von der Strategie zur erfolgreichen Umsetzung“ der Donau-Universität Krems.
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koLLMann, W.F.H. (1977): Bericht 1976 über hydrogeologische 
Aufnahmen im Quartär, Tertiär und in der Rechnitzer Serie auf den 
Blättern 138, Rechnitz und 139, Lutzmannsburg. – Verh. Geol. 
B.-A., A123–A124, Wien.
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Zusammenfassung
Talzuschübe sind tiefgreifende, großflächige Hangbewegungen, die im alpinen Raum oft gesamte Talflanken erfassen. Aufgrund ihrer Ausdehnung ist die 
Untersuchung aufwendig und nur über lange Perioden zielführend. Zur Klärung der Kinematik und des Bewegungsmechanismus sind neben allgemeinge-
ologischen Aufnahmen besonders hydrologische und geodätische Untersuchungen der verschiedensten Art notwendig.
Der Talzuschub Gradenbach umfasst eine Fläche von mehr als 2 km2 und wurde aufgrund von verheerenden Murenkatastrophen 1965 und 1966 in den 
letzten 40 Jahren eingehend untersucht. Neben einer umfassenden geologisch-geotechnischen Beschreibung des Objektes werden umfangreiche Ergeb-
nisse aus Zeitreihenuntersuchungen präsentiert. Außerdem wird auf die klimatischen Verhältnisse, besonders das Niederschlagsgeschehen eingegangen. 
Die Aktivität der Hangbewegungen steht in sehr engem Zusammenhang mit der Höhe des Bergwasserspiegels und lässt sich gut mittels multipler Regres-
sion abschätzen. Von großem Vorteil bei der Untersuchung der gegenseitigen Beziehungen erweisen sich die fast lückenlosen, langjährigen und in kurzen 
Intervallen aufgezeichneten Messdaten. Die Auswertungen am Talzuschub Gradenbach zeigen aber auch auf, wie schwierig es ist, zuverlässige Prognosen 
für die Hangbewegung trotz der vorliegenden Messreihen zu formulieren.
Das Bewegungsverhalten wird außerdem mit 15 weiteren tiefgreifenden Hangdeformationen in den Alpen verglichen. In einer umfassenden Übersicht 
werden dafür qualitative und quantitative Parameter, wie z.B. die Geometrie, die Exposition und Hangneigung, die hauptsächlichen geologischen Einhei-
ten, die dominierenden Trennflächenscharen sowie die Bewegungsraten über unterschiedlich lange Intervalle zusammengestellt.

Geotechnical and Kinematical Analysis of the Sagging Slope Gradenbach – Carinthia/Austria

Abstract
Sagging of mountain slopes are deep-seated gravitational slope deformations. Owing to their large aerial extent and their destructive impact on torrent 
regulation dams, reservoirs, road cuttings, tunnels and settlements it is important to understand the kinematics and the mechanism of motions. This data 
can only be obtained from long time series studies. The results of precipitation, snow melt, run-off, slope water and mass movement are discussed in 
terms of comprehensive statistical analyses. Time series analysis provides indications of the trends and cyclic parts of the observed data. In more than 
twentyfive years of study, results have been obtained showing the dimensions and the range of the data, the movement over time and the causes. In 
addition to morphological, geological and geotechnical parameters as well as geophysical properties of the sagging of the mountain slope “Gradenbach”, 
several aspects of the time-dependence and the relationship to external factors can also be explained.
The activity of the mass movement is in very close relationship with the height of the ground water table and can be well estimated by multiple regres-
sions. The complete data in short intervals over a long period are favourable for the investigations of the connexions between the mutual relations.
Additionally, the movement behaviour is compared with 15 further examples of deep-seated slope deformations in the Alps. For that reason a comprehen-
sive dataset is built up consisting of qualitative and quantitative parameters e.g. geometry, exposition, slope inclination, main geological units, predomi-
nant discontinuity sets as well as the surface displacement rates over varying intervals.

Einführung

Talzuschübe sind großflächige (z.T. mehrere km²) und tief-
greifende (z.T. >100 m Tiefgang) Hangbewegungen. Hier-
durch wird eine tiefreichende Deformation der Gebirgs-
hänge bewirkt, wobei es aber nicht zu einem Bruch kommt 
wie bei Bergstürzen, wo die zumeist nischenförmige An-
bruchsfläche und die daran anschließende Gleit- und 
Sturzbahn ausgeprägt sind. Zu beobachten sind diese tief 
in den Gebirgskörper eingreifenden Massenbewegungen 
vor allem in Glimmerschiefern, Gneisen und Phylliten. Bei 
der Betrachtung der verformten Masse als Ganzes bleibt 
der Zusammenhang gewahrt, doch kann im Maßstab von 
Felsaufschlüssen eine Auflösung der kontinuierlich er-
scheinenden Verformung beobachtet werden (ziScHinSky, 
1969b).

Seit Stiny (1942) und amPFerer (1940) in den 40er Jahren 
die Probleme der tiefgreifenden Deformation von Gebirgs-
hängen in Form der Bergzerreißung („mountain splitting“) 
und des Talzuschubes („sagging of mountain slopes“) 
zum ersten Mal im Alpenbereich vertieft aufgegriffen ha-
ben, sind diese Phänomene vor allem unter geologischen, 
geomechanischen und kinematischen Aspekten behandelt 
worden. Schon Stiny wies darauf hin, dass je nach Aktivi-
tät im oberen Abschnitt einer tiefgreifenden Deformation 
Phänomene der Bergzerreißung mit Zugspalten, hangpar-
allelen Mulden, im unteren Teil das Phänomen Talzuschub 
mit konvex gewölbter Hanggeometrie zu beobachten sind. 
In diesem Sinne ist in Abb. 1 eine schematisierte Darstel-
lung morphologischer Phänomene solcher tiefgreifend in 
Bewegung befindlicher Gebirgshänge gegeben.

In den Untersuchungen der 1960er und 1970er Jahre 
wurden vor allem geomorphologische Phänomene tief-
reichender Kriechhänge erarbeitet und aufgrund dieser 
Geländebefunde Aussagen zu Geometrie und den Me-
chanismen vorgelegt. In jüngerer Zeit wurden an insta-
bilen Talflanken zunehmend geotechnische Teilaspekte 
untersucht, die u. a. geodätische Vermessungen, geo-
physikalische Untersuchungen, boden- und felsmecha-
nische und hydrogeologische Kennwerte umfassen. Dies 
geschah auch häufig infolge der Tatsache, dass die di-
rekten und indirekten Auswirkungen der tiefgreifenden 
Hangdeformationen auf die alpine Umwelt beträchtlich 
sind. Durch die andauernde, langsame und tiefgreifen-
de Hangdeformation werden unmittelbar Gebäude, Ver-
kehrswege, (Druck-)Stollen und Tunnel sowie Wildbach-
verbauungen und Stauwerksanlagen beschädigt oder 
gar zerstört. Indirekt sind auch die unterhalb gelege-
nen Siedlungen, z.B. an den Talausgängen und an den 
Hauptvorflutern durch Vermurung oder Überflutung ge-
fährdet (neuHauSer & ScHober, 1970;  bonzaniGo, 1988; 
LeobacHer & LieGLer, 1998; tentScHert, 1998; MoSer 
& Weidner, 1998).

In dieser Arbeit sollen die über 20-jährigen Untersu-
chungsergebnisse des Talzuschubes Gradenbach/Kärn-
ten mitgeteilt werden, die ein breites Spektrum signifikan-
ter geotechnischer Aspekte umfassen, um besonders die 
Kinematik einer solchen tiefgreifenden Deformation abzu-
klären. Dabei wird besonders die zeitliche Variation des 
Bergwasserspiegels innerhalb des instabilen Terrains und 
dessen Auswirkung auf die Kinematik beleuchtet.
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Historischer Rückblick und die  
Niederschlagskatastrophe 1966

Nach den Ausführungen von StritzL (1971) erfolgte die 
bäuerliche Besiedlung des Rutschhanges um die Mitte des 
18. Jahrhunderts, weshalb mit Sicherheit angenommen 
werden kann, dass zum damaligen Zeitpunkt keine Be-
wegungssymptome zu erkennen waren. Andererseits je-
doch war unmittelbar nach dem Hochwasser von 1966 am 
frisch abgeschliffenen Ufer eine Stelle erkennbar, wo eine 
Felspartie unter Wahrung des Schichtverbandes auf einer 
Moräne oder einem altem Murenschutt auflagerte. Suda 
(1884) berichtet über „bedeutende Verheerungen an Fel-
dern, Wiesen, Uferversicherungen und auch an der am lin-
ken Ufer der Möll führenden Landesstraße“ oberhalb von 
Döllach. Die Möll wurde durch den von rechts einmünden-
den Gradenbach an das linke Ufer gedrängt, aufgestaut 
und floss anschließend über höher gelegene Bereiche des 
linken Ufers. Es dürften nach seiner Ansicht wohl nicht die 
letzten Verheerungen gewesen sein. Auch künftig würden 
sie sich wiederholen, sogar in noch stärkerem Ausmaß, 
wenn keine Gegenmaßnahmen (Bachregulierung, Auffors-
tung) getroffen würden.

Die ersten überlieferten Rutschbewegungen der SE-Flan-
ke des Eggerwiesenkopfes sollen 1917 nach einem sehr 
schneereichen Winter aufgetreten sein, und seither dau-

ert diese jüngste Bewegungsperiode an (StritzL, 1971). 
Dagegen beschreiben Bilddokumente schon Bewegungen 
aus den Jahren 1870 und ca. 1880 bis 1885. Im Jahre 
1870 sind z.B. im Bereich des Berchtoldgrabens umfang-
reiche Grabenanrisse sichtbar. In der Schluchtstrecke des 
Gradenbaches sind Verheerungen bis hinauf zum Wald-
rand dokumentiert.

Abb. 1.  
Schematische Darstellung morphologischer Phänomene und Kennzeichen einer großflächigen, tiefgreifenden Hangdeformation im Finalstadium bei überwiegend 
einheitlich kompetentem, anisotropem Gebirge.  
Die morphologischen Veränderungen sind überhöht dargestellt.

Abb. 2.  
Blick vom Fuß der Talzuschubsstirn auf den Schwemmfächer und der durch die 
Murenkatastrophe von 1966 zerstörten Ortschaft Putschall.  
Im Vordergrund sind die nach der Katastrophe neu errichteten Betonsperren.
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Auf einer Postkarte von ca. 1880 bis 1885 und einer Land-
schaftsfotografie um 1880 (im Gasthaus „Zur Post“ in Döl-
lach) lassen sich umfangreiche Massenbewegungen bis 
zum Bereich des Siedlungs- und Wirtschaftsgebietes hin-
auf erkennen. Außerdem sind Zerstörungen im Bereich des 
Schwemmkegels bis nach Döllach und Erosionsschäden 

am Berchtoldgraben erkennbar. Der Vergleich der Katas-
terkarte aus dem Jahre 1826 mit einem Luftbild von 1967 
von kronFeLLner-krauS (1974) zeigt, dass sich in diesen 
141 Jahren einige Punkte bis zu 60 m verschoben haben, 
was bei Annahme einer kontinuierlichen Bewegung einer 
Bewegungsrate von ca. 40 cm/a entspricht.

Die ersten Verbauungen wurden in den 30er Jahren vor-
genommen. Aus den Jahren 1957, 1965 und 1966 sind 
Hochwässer überliefert, von denen die beiden letzten zur 
Zerstörung oder derart schweren Beschädigungen von 15 
Häusern der Ortschaft Putschall führten, dass diese aufge-
geben werden mussten (Abb. 2, 3). Die Großglockner-Bun-
desstraße wurde ebenfalls zweimal auf ca. 300 m Länge 
zerstört. Mindestens eine Million Kubikmeter Murmaterial 
wurde teils am Schwemmkegel abgelagert, teils in die Möll 
verfrachtet. Der Schwemmkegel wurde bis zu 18 m über 
das frühere Niveau aufgebaut (StritzL, 1971).

In der an den Schwemmkegel anschließenden Schlucht-
strecke ergaben sich durch Unterschneidungsprozesse 
Uferanbrüche mit einer Tieferlegung des Bachbettes um 
teilweise mehr als 10 m (Abb. 4).

Geographischer und geologischer Überblick

Die kritische Strecke des Talzuschubes Gradenbach liegt 
am Ausgang des Gradenbaches in das Mölltal, ca. 5 km 
südlich von Heiligenblut. Das Ausmaß der Hangbewegung 
umfasst den gesamten Hang von der Grabensohle bis zum 
Kamm auf einer Breite von ca. 1000 m und einer Fläche 
von insgesamt über 2 km² (Abb. 5 und 6).

Im Bereich der Schluchtstrecke ergibt sich eine ausge-
sprochene Asymmetrie der Talflanken. Die rechte Talflan-
ke in der Schluchtstrecke ist sehr steil und weist oberhalb 
der eigentlichen Steilstufe ein sehr gleichmäßiges Relief 
von 35° bis 40° auf. Die linke Grabenseite in der Schlucht-
strecke ist zunächst durch die aktiven Felsanbrüche über-
steilt (z.T. über 50°), weiter hangaufwärts aber nur durch-
schnittlich ca. 25° geneigt. Das Relief ist sehr unruhig und 
es wechseln sich immer wieder steile und flache Zonen 
ab. Auf der Ostseite der Hangbewegung ist ab 1400 m 
Sh deutlich die Hauptabrisskante ausgeprägt, die sich bis 
ca. 1950 m Sh in NNW-Richtung und dann ab 1950 m 
Sh in NW-Richtung bis in eine Höhenlage von 2150 m 
Sh hinzieht. Im obersten Bereich weist die Abbruchkante 

Abb. 3.  
Die z.T. bis zum Giebel eingemurten Häuser von Putschall.  
Aufnahme 1968.

Abb. 5.  
Blick auf den Talzuschub Gradenbach (umrandet). Aufnahme Jakob, F., freige-
geben vom BMLV mit ZL13088/362-1.6/86, Aufnahmedatum: 22.09.1986, 
Flughöhe: 3000 m, Blick nach Norden.

Abb. 4.  
Blick auf die hohen Uferanbrüche in stark bewegten Serizit- und Chloritphylliten 
unterhalb des Berchtold-Gehöftes.  
Aufnahme 1969.
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eine Höhe von ca. 40 m auf. Damit unterscheidet sich der 
Talzuschub Gradenbach sehr deutlich von anderen weni-
ger aktiven Hangbewegungen, bei denen sich die an der 
Oberfläche ausstreichenden Gleit- und Scherzonen nur 
durch das Vorhandensein subparalleler Grate und Käm-
me äußern. Die westliche Begrenzung des Talzuschubes 
ist durch die Überdeckung mit Felssturz- und Moränenma-
terial nur mit Hilfe der Überwachung eines Polygonzuges 
festgestellt worden (kronFeLLner-krauS, 1974).

Der kritische Bereich liegt zur Gänze in den Gesteinsse-
rien der Matreier Zone. An der häufig wechselnden Folge 
von Phylliten sind vor allem Kalk-Glimmer-Phyllite, Chlo-
rit-Phyllite, Muskowit- und Serizit-Phyllite, Graphit-Phyllite 
und Quarz-Schiefer beteiligt.

Die Lagerung entspricht in weiten Bereichen des Talzu-
schubes mit einem Streichen Richtung SE bis ESE und ei-
nem Fallen von 30° bis 50° nach SW bzw. SSW der umge-
benden Lagerung des ungestörten Gesteinsverbandes der 
Matreier Zone.

Geotechnische Verhältnisse und  
Hangbewegungen

Zusammenfassung der Ergebnisse der Refraktions-
seismik

Geophysikalische Modelle konnten im Bereich der Talzu-
schubsmasse schon in den 1980er Jahren vorgelegt wer-
den (brückL, 1984). Verfeinerte und mit detaillierten geo-
technischen Analysen versehene Arbeiten erfolgten ab 
Ende der 1990er Jahre wiederum von brückL & brückL 
(2006) und brückL et al. (2006).

Das Ergebnis der Messungen 1984 ist ein seismisches 
Vierschichtenmodell. Die beiden Querprofile zeigen die 
Tiefenerstreckung der bewegten Masse, die durchschnitt-

lich bei ca. 100 m liegt. An der östlichen Begrenzung des 
Talzuschubes tritt kompakter Fels bis auf wenige Meter 
an die Oberfläche. Die westliche Begrenzung ist weniger 
deutlich ausgeprägt, da die Auflockerungsschicht hier im-
mer noch ca. 30 m beträgt. Im unteren Teil des Längspro-
fils und im westlichen Teil des unteren Querprofils wird 
unbewegtes Gebirge sogar erst in einer Tiefe von 160 bis 
170 m erreicht (Abb. 7).

Das geophysikalische Untersuchungsprogramm ab 1998 
sah zwei weitere geophysikalische Profile vor. Ein Quer-
profil wurde im oberen westlichen Bereich in einer Höhen-
lage von 1800 m Sh, ein weiteres bei 1500 m Sh ebenso im 
westlichen Bereich der Talzuschubsmasse angelegt.

Abb. 7.  
Refraktionsseismische Querprofile über den Bereich des Talzuschubes (mod. 
nach Brückl, 1984).

Abb. 6.  
Geologisch-tektonische Übersichtskarte (mod. 
nach Beck-Mannagetta & Matura, 1980).
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Durch die seismischen Untersuchungen und durch Kennt-
nis der Tiefenlage der Gleitzone in den Bohrungen Egg 2 
(mindestens 130 m) und Gradenbach in der Grabensohle 
(ca. 30 m) konnte flächendeckend für die Talzuschubsmas-
se eine Angabe zu Tiefenlage der Gleitzone und zu Fläche 
und Volumen der bewegten Masse gemacht werden.

Das Modell ergab aufgrund der seismischen Messungen 
und der beiden Resultate aus den Bohrungen (Egg 2 und 
Gradenbach) eine Fläche von ca. 1,7 * 106 m2 und ein Vo-
lumen von ca. 121 * 106 m³ für die bewegte Masse. Dies 
ergibt eine durchschnittliche Mächtigkeit von 70 m mit teil-
weise mehr als 120 m, die in den unteren und mittleren Be-
reichen erreicht wird. Die Genauigkeit der Volumen- und 
Mächtigkeitsangaben wird mit ±15 % angegeben (brückL 
& brückL, 2006).

Verteilung und Art der Festgesteine

Der Ostteil der Talzuschubsmasse wird von dunkelgrau-
en Kalk-Glimmer-Phylliten beherrscht, im Gegensatz zum 
mittleren und westlichen Teil, in dem vorwiegend karbo-
natfreie Metasedimente der Matreier Zone (Chlorit-Phyllite, 
Quarzite und Serizit-Phyllite) vorkommen. Je nach petro-
logischer Beschaffenheit und Durchtrennungsgrad liegen 
die Phyllite in einer blätterig-kleinschuppigen bis quade-
rig-bankigen oder großplattigen technischen Gebirgsfazi-
es vor (Klassifizierung nach MüLLer, 1963). Untergeord-
net sind schmale Marmorzüge in die karbonatführenden 
Metasedimente eingelagert sowie Späne und Schuppen 
von Arkosegneis in die karbonatfreien Metasedimente 

(Abb. 8). Vereinzelt finden sich Serpentin-Talkschiefer, Do-
lomitbrekzien und gelbliche Rauwacken, die zu sandigem 
Grus zerfallen. Die östliche Begrenzung der Talzuschubs-
masse besteht zum großen Teil aus Gesteinen des obe-
ren Glockner-Deckensystems mit Karbonatglimmerschie-
fern. Westlich des Talzuschubes liegt die Deckengrenze 
zum ostalpinen Schober-Kristallin mit dem Petzeck-Ro-
tenkogel-Komplex, der vorwiegend im Bereich des Fle-
ckenkopfes von Granat-Glimmerschiefern und Paragnei-
sen aufgebaut wird (Pestal et al., 2009). Die Abfolge zeigt 
überwiegend eine höhere Verbandsfestigkeit als die Phylli-
te der Matreier Schuppenzone.

Verteilung und Art der Lockergesteine

Die Festgesteine werden z.T. mit einer Mächtigkeit von 
mehr als 5 m von Felssturzmaterial, Moränen und fluvio-
glazialen Sedimenten überlagert. Grobblockiges Fels-
sturzmaterial findet sich bevorzugt an der westlichen Be-
grenzung der Talzuschubsmasse und stammt aus dem 
Petzeck-Rotenkogel-Komplex des Fleckenkopfes. Weite-
re, wesentlich geringmächtigere Felssturzmassen sind an 
Steilabsätze innerhalb der Phyllitverbände gebunden. Eine 
großflächige und teils mehr als 5 m mächtige Moränen-
überdeckung erstreckt sich mit bis zu 400 m Breite ent-
lang der westlichen Begrenzung des Talzuschubes von der 
Grabensohle bis ca. 1900 m Sh. Ein schmaler Moränen-
streifen findet sich auch zwischen 1400 und 1900 m Sh 
entlang der östlichen Begrenzung der Talzuschubsmasse. 
Die Verwitterungs- bzw. Hangschuttauflage ist mit vorwie-
gend weniger als 1 m Mächtigkeit als gering einzustufen.

Abb. 8.  
Geologisch-geotechnische Karte der SE-Flanke des Eggerwiesenkopfes.  
Zusammengestellt aus den unveröffentlichten Dipl.-Arbeiten von Stoll (1981) und Mazur (1982).
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Struktur- und hydrogeologische Einheiten

Vorbemerkung
Besonders durch die Untersuchungen von ziScHinS-
ky (1969a, b) hat sich gezeigt, dass durch tiefgreifende 
Hangbewegungen Deformationen und damit auch Gefü-
geveränderungen des ursprünglichen Gebirgsverbandes 
zu erwarten sind. Die beobachteten strukturellen Verände-
rungen sind zum großen Teil mit der Position innerhalb ei-

nes mobilen Gebirgskörpers zu sehen. Innerhalb eines po-
tentiell einheitlich teilbeweglichen Gebirgskörpers können 
Bereiche verschiedener effektiver Teilbeweglichkeit unter-
schieden werden. Diese effektive Teilbeweglichkeit äußert 
sich sehr signifikant in einer unterschiedlichen Ausbildung 
der Kluftkörperform und -größe. Hierdurch werden struk-
turgeologische Einheiten geschaffen, die auch hydrogeo-
logisch wirksam sind (Abb. 9).

Abb. 9.  
Strukturgeologische und hydrogeologische Einheiten im Bereich des Talzuschubes.
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Zonen oberhalb der Hauptabrisskante

Durch Ausstriche von Bewegungsbahnen liegt ein teil-
weise sehr stark zerlegter, aber noch im Verband befind-
licher Felskörper in quaderig-bankiger Gebirgsfazies vor. 
Das Öffnen des Gebirgsverbandes äußert sich durch Mul-
denzonen und kleinere Spaltenzonen, die Ausstriche von 
Bewegungsbahnen markieren (struktur- und hydrogeologi-
sche Einheit 3). Das sich entwickelnde Bruchmuster paust 
das Trennflächengefüge durch, wobei die Scherklüfte und 
Störungssysteme (ESE-streichend) des Phyllit-Verbandes 
für die Auflockerung und die Öffnung des Gebirgsverban-
des besonders verantwortlich sind (s. auch Abb. 33). Ent-
sprechend den geotechnischen Verhältnissen ist der Berg-
wasserspiegel in diesen Zonen sehr tief liegend (mehr als 
50 m unter Gelände).

Die Hauptabrisskante

Je nach Intensität der kinematischen Prozesse können hier 
von steilen Abbrüchen mit lang durchhaltenden Abrisskan-
ten (Bsp. Schuders/Prätigau) über hangparallele Flächen 
als treppenartige Absätze (Bsp.: Glunzerberg – Bretter-
wandbach, Matrei/Osttirol) bis hin zu kaum wahrnehmbaren 
muldenförmigen Depressionen (Bsp.: Schlanitzenalm-Glei-
tung, Reppwand-Gleitung/Kärnten) alle Erscheinungsfor-
men beobachtet werden. Im Falle des Talzuschubes Gra-
denbach liegt ein deutliches Absetzen des eigentlichen 
Sackungskörpers mit hohen Anbruchswänden (teilweise 
bis 30 m) von dem sich nur geringfügig bewegenden an-
schließenden Gebirgskörper der Kammregion vor (Abb. 10).

Zonen innerhalb der aktiven Talzuschubsmasse

Besonders unterhalb der Hauptabrisskante kann ein Ge-
birgskörper beobachtet werden, der durch die Vorgän-
ge der Hangtektonik weitgehend nicht mehr im Verband 
ist und Großblockverstellung mit großen Spaltenzonen 
zeigt, wo ein schnelles Versitzen und Abführen der Nieder-
schläge erfolgt (struktur- und hydrogeologische Einheit 5; 
Abb. 9). Im Mittelteil herrscht ein stark grobblockiger, zer-
legter und Spaltenzonen mit mehr als 5 m Breite aufwei-
sender Gebirgskörper vor (struktur- und hydrogeologische 
Einheit 4). Hier erfolgt ein schnelles Eindringen aber auch 
einen sofortiger Abtransport der Wässer. Ein deutliches 
Verdrehen des regionalen Trennflächengefüges ist nicht 
zu beobachten. Eine Abtrennung von Großschollen erfolgt 
nach steil stehenden ac-Klüften (120-140/70-90°) und mit-
telsteil einfallenden Schieferungsflächen (200-230/60-30°), 
die teilweise als Störungsflächen ausgebildet sind.

Der im Jahre 1981 durchgeführte Markierungsversuch hat 
gezeigt, dass die hydraulische Wirksamkeit der Zone 4 in 
größerer Tiefe der Talzuschubsmasse sehr schwer abzu-
schätzen ist. Durch die hangtektonischen Prozesse wird 
durch die Mylonitisierung ein erheblicher Feinanteil im 
Phyllit-Material bereitgestellt, der auch in den stark durch 
Spalten aufgelockerten Hangpartien zu weniger durchläs-
sigen Zonen in den tieferen Bereichen der Talzuschubs-
masse führt. Die Folge davon ist, dass bei Starknieder-
schlägen oder sehr raschen Schneeschmelzvorgängen 
(z.B. wie bei den Witterungsverhältnissen vom Jahre 1975) 
auch in dieser Zone der Aufbau eines hydrostatischen 
Kluftwasserschubes möglich ist.

Neben den Bereichen mit großer Wasseraufnahmefähig-
keit und großer Gebirgsdurchlässigkeit finden sich auch 
Zonen mit kleiner Wasseraufnahmefähigkeit und kleiner 
Gebirgsdurchlässigkeit. Diese Zonen sind durch eine fein-
blättrige Gebirgsfazies mit sehr viel Feinanteil und gerin-
ger Spaltenbildung gekennzeichnet. Bevorzugt sind sol-
che Gebirgspartien im unteren Teil der Talflanke zu finden 
(struktur- und hydrogeologische Einheit 6). Kleinere, derar-
tig ausgebildete und weniger durchlässige Bereiche finden 
sich auch im Mittelteil der Talzuschubsmasse, die für das 
Entstehen größerer Quellhorizonte und ebenso für Zonen 
mit starken Bergwasserspiegelschwankungen verantwort-
lich sind (s. auch Abb. 14).

Die Talzuschubsstirn

Die morphologische Ausbildung der Stirn ist besonders 
geprägt worden durch die Hochwasserereignisse der Jahre 
1965 und 1966. Es erfolgte nicht nur eine Tieferlegung des 
Bachbettes in 10-m-Dimension, sondern es bildeten sich 
auch durch Unterschneidungsvorgänge steile, mit Neigun-
gen von teilweise mehr als 50° höchst anfällige Felshänge. 
Diese Instabilität äußert sich in immer wiederkehrenden 
Felsbewegungen der verschiedensten Art (Felsablösungen 
entsprechend dem Trennflächengefüge, Bildung von z.T. 
rotationsförmigen Gleitkörpern).

Sekundäre Hangbewegungen infolge der tief  
greifenden Hangdeformation

Aufgrund der petrographisch-strukturellen Beschaffenheit 
des Gebirges, der morphologischen Situation und der an-
dauernd wirksamen hangtektonischen Prozesse innerhalb 
der bewegten Gebirgsmasse lassen sich signifikante se-

Abb. 10.  
Blick auf den z.T. in ein Schollenmosaik zerlegten obersten Bereich der Talzu-
schubsmasse unterhalb der deutlich ausgeprägten Hauptabrisskante.
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kundäre Hangbewegungen feststellen. Besonders davon 
betroffen sind die Talzuschubsstirn und die Abrissberei-
che, sowohl entlang der Hauptabrisskante als auch ent-
lang untergeordneter Gebirgs-Teilkörper. In der geolo-
gisch-geotechnischen Karte sind von den nachfolgend 
aufgeführten Hangbewegungen nur die größeren Felsan-
bruchbereiche eingetragen (Abb. 8).

Östlicher Bereich der Talzuschubsstirn

Die Kalkphyllite im östlichen Bereich der Talzuschubsstirn 
sind nicht mehr im Verband und liegen in einer blätterig-
kleinschuppigen technischen Gebirgsfazies vor. Die weiter 
westlich ausgeprägte Versteilung der Stirn des Talzuschu-
bes ist in diesem Bereich durch einen fast vollständig er-
folgten Böschungsausgleich nicht vorhanden. Die Folgen 
von Kriechbewegungen des hochteilbeweglichen Phyl-
litverbandes zeigen sich in der z.T. sehr unruhigen Mor-
phologie, wobei sich Oberflächenkriechen und das Glei-
ten entlang tiefer liegender Bewegungsbahnen überlagern.

Mittlerer Bereich der Talzuschubsstirn

Der zumeist übersteilte Abschnitt der Talzuschubsstirn 
vom eigentlichen Beginn der Schluchtstrecke bis zur Mün-
dung des Berchtoldbaches in den Gradenbach zeigt links-
ufrig überwiegend noch das regionale Trennflächenmus-
ter der Matreier Zone, mit einer quaderig-bankigen bis 
großplattigen Gebirgsfazies. Entsprechend der Stellung 
der Böschung und der Trennflächenscharen sind Ausglei-
tungen größerer Felskeile mit einem Volumen von bis zu 
100 m³ möglich. Es liegen aber auch hier Gebirgsstruktu-
ren vor, die auf der völligen Auflösung und Entfestigung 
des Phyllitverbandes aufgrund hangtektonischer Prozesse 
beruhen. Bei den möglichen Massenbewegungen in sol-
chen entfestigten und beanspruchten Phyllitverbänden 
treten deutlich deren mechanische Eigenschaften eines 
schwach bindigen Lockergesteins hervor. Es entwickeln 
sich rotationsförmige Bruchmuscheln, die, ausgehend von 
lang durchhaltenden Rissen, durchaus mit den bekannten 
rotationsförmigen Bruchmuscheln in Lockergesteinen ver-
glichen werden können.

Westlicher Bereich der Talzuschubsstirn

Westlich des Berchtoldbaches, unterhalb des ehemaligen 
Berchtoldgehöftes, schließt sich eine Zone an, in welcher 
der Felsverband besonders stark durch die Auswirkungen 
der Hangtektonik verstellt wurde. Die Veränderungen des 
Gebirgsverbandes reichen von bruchhaften Deformatio-
nen in Form von Knickungen einzelner Schichtstöße des 
Phyllitverbandes bis hin zu quasi-plastischen Verformun-
gen des hochteilbeweglichen Phyllitverbandes. Zusätzlich 
entstanden breite Mylonitzonen, die Ausstriche von Bewe-
gungszonen markieren.

Hauptabrissbereich

Besonders unterhalb der übersteilten Partien der Hauptab-
risskante sind Bereiche mit erheblichen Felssturzablage-
rungen entwickelt. Die Ablösung von Felskeilen an der 
Hauptabrisskante wird durch drei wirksame Trennflächen-
scharen bestimmt und kann folgendermaßen charakteri-
siert werden:

• Nachsinken und Vorrücken der obersten, stark in Bewe-
gung befindlichen Bereiche der Talzuschubsmasse ent-
lang der 30 bis 40 m hohen Abrisskante

• Sukzessive Entfernung des Widerlagers der oberhalb 
befindlichen Bergzerreißungszone

• Öffnen des Felsverbandes entlang der Kluftscharen 
(K1 0/70 bis 40/90), die spitzwinkelig zu der Hauptan-
bruchsfläche ausstreichen

• Abgleiten größerer Felskeile in Richtung der Verschnitt-
linie (225/40) der Schieferungsflächen mit einer Groß-
kluftschar bzw. direkt auf den Schieferungsflächen.

Die Gleitbewegungen werden durch die Tatsache begünstigt, 
dass der Reibungswinkel jS auf den Schieferungsflächen 
von serizithaltigen Kalkphylliten nur noch Werte von 9 bis 
17 Grad aufweist (MoSer & GLuMac, 1982). Quarzarme 
Phyllite mit ausgeprägt graphitischem Charakter weisen 
nach PöcHHacker (1974) einen Reibungswinkel von we-
niger als 20 Grad auf. Auch die Trennflächen phyllitischer 
Glimmerschiefer besitzen nach czecH & Huber (1990) nur 
noch ein jS von 16 Grad. Bei mylonitisierten oder zerscher-
ten Phylliten, so wie sie auch an der Talzuschubsstirn vor-
kommen, kann der Reibungswinkel jG des (Locker-)Gesteins 
auch teilweise nur noch 12 bis 14 Grad betragen. Oberhalb 
der Hauptabrisskante sind durch die rückschreitenden 
Auflockerungsprozesse ausgeprägte Spaltenzonen entstan-
den. Sie sind als Schwächezonen der Ansatzpunkt für die 
künftige Rückverlagerung der Abrisskante durch weitere 
Felsgleitungen.

Klimatische Situation

Das Klima des oberen Mölltales und somit auch des Ar-
beitsgebietes wird stark durch die topographischen Ge-
gebenheiten geprägt, insbesondere durch die hohen Ge-
birgsstöcke, welche die Täler umrahmen. In den Tallagen 
wird ein kontinental geprägtes Klima vorgefunden, in den 
höheren Regionen bis zu den Gipfeln herrschen ausgegli-
chenere klimatische Verhältnisse vor.

Die durchschnittlichen Tagestemperaturen aus dem Zeit-
raum 1971 bis 1994 liegen im arithmetischen Mittel zwi-
schen Ende November und Anfang März unter 0 °C. In der 
ersten Februarhälfte ist jedoch ein kurzer Exkurs über die-
se Marke zu verzeichnen, gefolgt von Kaltluftvorstößen, 
die zu einer Abnahme der durchschnittlichen Temperatur 
um 5 °C führen. Von Mitte Februar bis Ende März steigt 
die Temperatur kontinuierlich von ca. -4 °C auf +5 °C an. 
In den ersten beiden Aprilwochen ist eine Stagnation zu 
beobachten. Mitte Mai, eigentlich in der Zeit der sog. Eis-
heiligen, führt dafür ein besonders rascher und steiler An-
stieg von ca. 4 °C auf eine durchschnittliche Tagestempe-
ratur von über 10 °C. Dies ist auch meistens der Zeitraum, 
ab dem die S-SE-exponierte Bergflanke aper ist. Ein Käl-
terückfall (Schafskälte) Mitte Juni wird durch NW-Kaltluft-
vorstöße verursacht. Der Zeitraum mit den höchsten Tem-
peraturen erstreckt sich über etwa 1½ Monate von Anfang 
Juli bis Mitte August. Die durchschnittlichen Tagestempe-
raturen liegen in dieser Zeit über 15 bis 18 °C.

Die mittlere langjährige Temperatur zwischen 1971 und 
1994 an der Basisstation Egg/Fleißner (Kote 1210 m) liegt 
bei +6,4 °C. Die höchste mittlere Tagestemperatur wurde 
am 09.07.1982 mit +29,7 °C gemessen und die niedrigs-
te am 07. 01. 1985 mit -17,5 °C. Zwischen 1971 und 1994 
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zeigt die Messreihe der mittleren Jahrestemperaturen ei-
nen schwachen positiven linearen Trend.

Als besonders warm erwiesen sich die Jahre 1982, 1983, 
1989, und 1994 und als besonders kalt die Jahre 1978 und 
1980 mit mehr als einem Grad über bzw. unter dem Durch-
schnitt von +6,4 °C. Die warmen Jahre 1982 und 1983 fal-
len in den Zeitraum mit der zweithöchsten Sonnenflecken-
Relativzahl zwischen 1900 und 1990 (Relativzahlen aus 
FoukaL, 1996). Mitte der 1970er Jahre beträgt diese Zahl 
nur etwa 60 % von der in den Jahren 1982 und 1983, wes-
halb zwar 1975/1976 eine leichte Erhöhung der mittleren 
Tagestemperatur festzustellen ist, aber kein ausgeprägtes 
Maximum vorliegt.

Niederschlagsverhältnisse

Nach FLiri (1975) weisen Aufzeichnungen der in 1011 m Sh 
gelegenen Station Döllach, die unweit der Einmündung des 
Gradenbaches in die Möll liegt, im Januar im Schnitt 39 mm, 
im Juli dagegen 128 mm Niederschlag aus. Die vergleich-
bare, durchschnittliche Niederschlagsmenge an der Stati-
on Palik, die in einer Höhe von 1950 m Sh etwas oberhalb 
von Heiligenblut liegt, beträgt im Januar 140 mm und un-
terscheidet sich damit kaum von der Monatssumme im Juli 
mit 149 mm. Die Normalzahl des Niederschlags der Station 
Döllach beträgt nach oben genannter Literatur 873 mm. An-
gaben zu den langfristigen Niederschlagsverhältnissen in 
der Region Heiligenblut – Döllach zwischen 1900 und 1972 
wurden auch von kronFeLLner-krauS (1974) veröffentlicht. 
Im (hydrogeologischen) Jahr 1917 (Nov. 1916 bis Okt. 1917) 
wurden bei beiden Stationen von Nov. 1916 bis Jan. 1917 
ca. 600 mm registriert, mehr als drei Mal so viel wie im lang-
jährigen Niederschlagsmittel von 1901 bis 1950. 1917 war 
das Jahr mit außergewöhnlich ergiebigen Schneefällen im 
Winter, und es war das Jahr, aus dem nach StritzL (1971) 
die ersten Rutschbewegungen an der Eggerwiesenkopf-
SE-Flanke überliefert worden sind.

Einen Überblick über die maximalen, die mittleren und die 
minimalen monatlichen Niederschlagssummen sowie de-
ren Häufigkeit an der Basisstation Egg / Fleißner (auf Kote 
1210 m, an der östlichen Begrenzung des Talzuschubes) 
gibt Abb. 11. Die durchschnittliche Jahresniederschlags-
summe (1969 bis 1996) ist höher als die vom Döllach und 
beträgt 925 mm, mit der größten mittleren Monatssumme 

im Juli (123 mm) und der größten Monatssumme im Okto-
ber 1993 (305 mm). Das Tagesmaximum betrug 115 mm 
(25. 11. 1990; Schneefall bis ins Tal). Das Histogramm 
der Niederschlagshäufigkeiten (Monatssummen) ist links-
steil, das heißt, die Häufigkeiten sind zu niedrigen Nie-
derschlagssummen hin verschoben. 50 % der monatlichen 
Niederschlagssummen sind geringer als 65 mm und 90 % 
geringer als 155 mm. Die größte Besetzungszahl wurde für 
die Klasse 35 bis 55 mm mit 14,3 % ermittelt, der Mittel-
wert liegt bei 78 mm/Monat und die Standardabweichung 
beträgt 53 mm.

Über die gesamte Talflanke zeigt sich eine Zunahme der 
Niederschläge mit steigender Höhenlage. So werden nach 
kronFeLLner-krauS (1974) und kieFer (1983) bei den auf 
1500 m Sh und 1650 m Sh gelegenen Stationen Berchtold 
und Wirt-Maraun etwa die 1,1- bis 1,2-fachen und bei der 
Station Illenalm auf 1890 m Sh ca. die 1,6-fachen Nieder-
schlagssummen der Station Egg gemessen (aus Mittelwer-
ten der Jahre 1970 bis 1972). Eine weitere, sehr detaillierte 
Auswertung der Niederschlagsverhältnisse, der Methodik 
und Messgenauigkeit geben LanG & HaGen (1999). In ihre 
Auswertungen einbezogen sind auch die vier Sommer-
Messstationen Berchtoldgraben (1500 m Sh), Wirth-Ma-
raun (1660 m Sh), Gradenalm Kasern (1720 m Sh) und Eg-
gerwiesenkopf (2150 m Sh). Mit diesen Messstellen ließ 
sich die Höhenabhängigkeit der Niederschlagssummen – 
jedoch nur für die Sommermonate – feststellen. Bis zu ei-
ner Monatssumme von ca. 200 mm Niederschlag ist eine 
Zunahme mit der Höhe zu verzeichnen und darüber eine 
Abnahme. Unter Beachtung der ermittelten Häufigkeiten 
der Monatsniederschlagssummen für das Sommerhalb-
jahr (Mai bis Oktober) der Jahre 1969 bis 1996 werden an 
der Basisstation somit für rund 96 % der gefallenen Nieder-
schlagssummen zu geringe Werte aufgezeichnet. Für Nie-
derschlagssummen bis 50 mm (15 % der Sommernieder-
schläge) in 1210 m Sh ist eine Zunahme um mehr als den 
Faktor 1,3 in 2150 m Sh festzustellen. Für Niederschlags-
summen bis 100 mm (rund 60 % der Sommerniederschlä-
ge) bedeutet dies noch eine Zunahme um mehr als den Fak-
tor 1,1. Neben den zu geringen Niederschlagssummen bei 
Schneefall, die gerätebedingt im Winter am Regensammler 
der Basisstation gemessen werden, wirkt sich somit auch 
die Höhenabhängigkeit der Niederschläge nachteilig auf 

Abb. 11.  
a) Jahresgang der monatlichen Niederschlagssummen sowie b) deren Histogramm und Summenhäufigkeit an der Station Egg / Fleißner zwischen 1969 und 1996.  
Die Lage der Messstelle kann Abb. 13 entnommen werden.
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die Auswertung zur Ermittlung des Zusammenhanges zwi-
schen den Niederschlägen und der Hangbewegung aus.

Die Ergebnisse der ausführlichen Untersuchungen der Nie-
derschlags- und Abflussverhältnisse im Bereich des Tal-
zuschubes wurden von Gao (1997), Gao et al. (1997) und 
LanG & HaGen (1999) vorgelegt.

Bergwasserbeschaffenheit und -zirkulation

Im Rahmen der hydrogeologischen Untersuchungen wur-
den in den Jahren 1981 bis 1982 die physikalische und hy-
drochemische Beschaffenheit (pH-Wert, elektrische Leitfä-
higkeit und Temperatur sowie Gesamthärte, Chlorid, Sulfat, 
SiO2) der Quellwässer untersucht. Ergänzend wurde ein 

Abb. 12.  
Bergwasser-Abzugsbahnen innerhalb der tiefgreifenden Hangdeformation.  
Ergebnisse des kombinierten Markierungsversuches von 1981 (aus MoSer & kiefer, 1988). Die Hauptentwässerungsbahnen orientieren sich an den vorgegebenen 
tektonischen Trennflächenscharen und verlaufen Richtung SW und ESE sowie nach S-SE entlang von Trennfugen in der Hauptverschiebungsrichtung, welche durch 
den Talzuschub geschaffen wurden.
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umfassender Multi-Tracer-Versuch (Färbe- und Salzungs-
versuche) durchgeführt, um Angaben über die Verweilzeit 
der Niederschlagswässer und benutzte Abzugsbahnen in-
nerhalb des bewegten Massenkörpers zu erhalten. Außer-
dem sollten gesicherte Anhaltspunkte zu den Auswirkun-
gen auf die Kinematik gewonnen werden. Insbesondere 
sollte der hydraulischen Wirksamkeit der einzelnen Bewe-
gungsflächen und der durch Gebirgszerreißung entstan-
denen Spaltenzonen nachgegangen werden. Aufgrund der 
Bergwasserbeschaffenheit konnten vier Bezirke mit unter-
schiedlichen Lösungsinhalten bestimmt werden. Die Gren-
zen zwischen diesen hydrochemisch ermittelten Bereichen 
konnten zum Teil auf engstem Raum gezogen werden, in 
einzelnen Fällen existiert eine Überlappung zweier Bezirke. 
Die maximale Gesamtmineralisation der Quellwässer liegt 
zwischen 3 und 22 mmol(eq)/L. In allen Bezirken ist das 
Calciumion das vorherrschende Kation und das Hydrogen-
carbonat- und das Sulfation sind die vorherrschenden An-
ionen (MoSer & kieFer, 1988).

Die aufgrund der hydrochemischen und -physikalischen 
Untersuchungen vermutete Verbindung der hydrochemi-
schen Bezirke II (im zentralen Bereich des Talzuschubes) 
und IV (östlicher äußerer Randbereich) wurde durch die Er-
gebnisse des Markierungsversuchs bestätigt, ebenso die 
unterschiedliche Orientierung der Entwässerung der bei-
den Wasserstockwerke im östlichen Teil des Talzuschu-
bes. Für das tiefere Stockwerk zeigt dieser Bereich eine 
ESE-ausgerichtete Entwässerung entlang von Störun-
gen und Klüften mit geringer Öffnungsweite und einer Ab-
standsgeschwindigkeit von bis zu 10 m/d. Oberflächen-
nah konnte die Entwässerung innerhalb der stark zerlegten 
Kalkphyllite nach Süden mit Geschwindigkeiten von über 
60 m/d nachgewiesen werden.

Eine weitere nachgewiesene Richtung für den Abzug der 
Tracer verläuft etwa parallel zu einer zweiten Trennflächen-
schar, die NE–SW streicht. Die Geschwindigkeiten aus den 
Hauptdurchgängen ergaben einheitlich für die an Trenn-
flächen gebundenen Wasserbahnen einen Wert zwischen 
2 und 10 m/d sowohl im mittleren als auch im unteren Teil 
des Talzuschubes.

Die zurückgewonnene Menge der eingesetzten Tracer war 
gering und wird zum einen darauf zurückgeführt, dass 
jeweils nur ein Teil des eingedrungenen Wassers in den 
Quellen der Talzuschubsmasse wieder zutage tritt. Zum 
anderen wurde auch eine Verweilzeit des Bergwassers im 
Gebirge von bis zu mehreren Jahren durch Tritiummes-
sungen belegt (zoJer & zötL, 1975). Als hydrogeologisch 
wirksamste Parameter innerhalb der Talzuschubsmas-
se erwiesen sich die Haupttrennflächenscharen in ESE–
WNW-streichender Richtung zusammen mit Störungssys-
temen, die ebenfalls den Abzug der Tracer nach Osten 
ermöglichen und über den gesamten beobachteten Be-
reich hinweg den Verlauf der subterranen Entwässerung 
beeinflussen (Abb. 12).

Bergwasserspiegelverhältnisse
Einleitung

Im Talzuschubsbereich wurden in den Jahren 1979 und 
1980 für die Erkundung der Bergwasserverhältnisse ins-
gesamt 16 Pegelbohrungen abgeteuft. Sechs der Pegel 
wurden für die Beobachtung unterschiedlicher Bergwas-

serstockwerke als sog. Stufenpegel ausgebaut. Aufgrund 
der bedingten Zugänglichkeit des Geländes und der zu 
erwartenden Teufenlage des Bergwasserspiegels wurden 
die Pegel nur bis zur Mitte des Talzuschubes errichtet (ca. 
1230 m Sh bis 1680 m Sh). Die genaue Lage und Bezeich-
nung wird aus Abb. 13 ersichtlich. Von den ursprünglich 
vorhandenen 22 Beobachtungspegeln konnten Ende der 
1990er Jahre nur noch 15 als „beprobbar“ bezeichnet wer-
den. Die Gründe dafür sind die seit Beginn der Messrei-
he trockenen Pegel 9 und 14b, mutwillige Zerstörung der 
Pegel 5a und 5b durch Dritte, ein Hochwasserereignis im 
Juli 1981, bei dem die Messstelle „Gradenbach“ zerstört 
wurde, und die Hangdeformation (Pegel Egg 2 und Pe-
gel 21). Die größte Teufe mit rd. 130 m erreichte die primär 
als Inklinometermessstelle vorgesehene Bohrung Egg 2. 
Für alle weiteren Messstellen lag die Aufschlussteufe zwi-
schen -28 m und -50 m.

Genaue Angaben über Höhenlage, Endteufe der Bohrung, 
Filterstrecke und statistische Maßzahlen für die einzelnen 
Messstellen können der Tab. 1 entnommen werden. Nach 
der rund 16-jährigen Messdauer liegen etwa 7300 Mess-
werte von allen Pegeln für den Parameter Bergwasserspie-
gel (im Folgenden auch als BWS bezeichnet) vor. Die Mes-
sungen erfolgten in Intervallen von etwa zwei Wochen und 
liefern somit einen sehr detaillierten Einblick in die Berg-
wasserverhältnisse besonders im unteren Bereich des Tal-
zuschubes (Weidner, 2000). 

Im Bereich von Talzuschüben wird das Gebirge großräu-
mig durch die andauernden hangtektonischen Prozesse 
bewegt und verstellt. Von bevorzugten Spaltenströmun-
gen, wie sie vor allem in den oberen Anrissbereichen der 
Talzuschübe, aber auch parallel an unterschiedlich tief 
greifenden Bewegungsbahnen beobachtet werden kön-
nen, bis hin zu Porenströmungen in den stark aufgelös-
ten Gesteinsbereichen, können alle Übergänge der Was-
serzirkulation beobachtet werden (HötzL & MoSer, 1992). 
Die Verteilung durchlässiger und undurchlässiger Bereiche 
trägt nach MüLLer-SaLzburG (1992) wesentlich zur Unste-
tigkeit von Bergwasserspiegellagen bei, wodurch wasser-
führende Bereiche an trockene Bereiche grenzen können. 
Für die zuverlässige Beurteilung der Bergwasserverhält-
nisse sind neben den Bergwasserspiegelmessungen auch 
Tracerversuche unerlässlich, die zusätzlich zu den ortsge-
bundenen Daten nach HötzL & MoSer (1992) Kenntnisse 
über Folgendes liefern:

• Herkunft der Wässer im Gleitkörper,

• Tiefgang der Wasserzirkulation,

• Durchgängigkeit der Drainfunktion einzelner Spalten-
systeme,

• Unterirdische Rückstaubereiche und hydraulischen Zu-
sammenhang der einzelnen Tiefenbereiche.

Die Kennzeichen der Bergwasserspiegelverhältnisse
Vorbemerkung

Durch das aus finanziellen Gründen limitierte Messinter-
vall von mehr als zwei Wochen ergibt sich eine nicht genau 
quantifizierbare Unschärfe. Besonders Bergwasserspie-
gel-Maxima wurden hierdurch oftmals nicht genau erfasst 
(sowohl der Zeitpunkt als auch der Wert), da der BWS be-
sonders im Frühjahr z.B. in den Messstellen 3b und 15 
sprunghaft ansteigt. In den Wintermonaten macht sich 
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Abb. 13.  
Übersichtslageplan.  
Lage der geodätischen Messbereiche, der seismischen Profile, der Einspeisestellen für den Multi-Tracer-Versuch, der Niederschlags- und Abflussmessstellen sowie der Stahlband-Messstellen.  
Die Messeinrichtungen an der Talzuschubsstirn sind in Abb. 18 dargestellt.
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dieser negative Einfluss des dafür zu langen Messintervalls 
wesentlich weniger bemerkbar, da ab November bis März 
bei geringer Schwankungsbreite meistens ein langsames, 
stetiges Abfallen des BWS zu beobachten ist.

Für die Kennzeichnung der Bergwasserspiegelverhältnisse 
an den 20 Messstellen wurden jeweils über den gesam-
ten Beobachtungszeitraum der arithmetische Mittelwert x–, 
das Minimum und das Maximum, die Variationsbreite V, 
die Standardabweichung S und die Anzahl n der Mess-
werte berechnet (Tab. 1). Die Datengrundlage bilden 7289 
BWS-Messwerte der Jahre 1979 bis 1996. An den Mess-
stellen 5a, 5b, 21 und Gradenbach (G.) liegen deutlich kür-
zere Messreihen vor als an den verbleibenden 16 Mess-
stellen.

Der Mittelwert

Der Mittelwert für die Bergwasserspiegellage ist für den be-
trachteten Gebirgsausschnitt erwartungsgemäß sehr un-
terschiedlich und liegt zwischen -3,89 m bei der Messstelle 
Gradenbach und -49,14 m bei M 4. Im Bereich von M 9 wird 
bis -50 m kein Bergwasser angetroffen. Eine Ausnahme be-
züglich des Bergwasserspiegels ist beim Stufenpegel 14 
vorzufinden: der tiefere Pegel ist „trocken“, der flachere 
Pegel dagegen erschließt Bergwasser. Bei der Mehrzahl al-
ler Messstellen liegt der mittlere Bergwasserspiegel tiefer 
als 30 m unter Geländeniveau (s. auch Abb. 14).

Die Variationsbreite und die Standardabweichung

Die Bergwasserspiegelschwankungen, charakterisiert 
durch die Variationsbreite V und die Standardabweichung 
S, lassen im untersuchten Zeitraum ebenso sehr starke 
räumliche Unterschiede erkennen.

Die größte Variationsbreite mit 19,92 m wurde bei M 3b 
gemessen, gefolgt von M 15 mit 11,58 m. Extrem geringe 
Schwankungen wurden mit V = 0,46 m bei M 4 festgestellt. 
Bei 14 der 20 Messstellen schwankt der Bergwasserspie-
gel im Beobachtungszeitraum zwischen 1 und 10 m.

Die Standardabweichung ist ein genaueres Maß für die 
Streuung um den Mittelwert und liegt zwischen 0,06 m bei 
M 4 und 3 m bei M 5a und M 5b. Am häufigsten liegen für 
die Standardabweichung des Bergwasserspiegels Werte 
unter 2 m vor.

Die Stärke der Bergwasserspiegelschwankungen ist so-
wohl von der Wasseraufnahmefähigkeit als auch der Ge-
birgsdurchlässigkeit abhängig. Aufgrund der lang an-
dauernden hangtektonischen Prozesse am Talzuschub 
Gradenbach entwickelten sich unterschiedliche struktur-
geologische Einheiten mit entsprechenden hydraulischen 
Eigenschaften, die ihrerseits wiederum starken Einfluss 
auf das Bewegungsverhalten und die Hangstabilität be-
sitzen (Näheres s. Kap. „Struktur- und hydrogeologische 
Einheiten“).

Tabelle 1.  
Messstellenübersicht für den Bereich „Talzuschub Gradenbach“ und charakteristische Werte der Bergwasserspiegellage.  
Die Tiefenangaben beziehen sich auf das Geländeniveau.  
H Höhenlage Ansatzpunkt der Bohrung x– Arithmetischer Mittelwert ET Endtiefe   
S Standardabweichung FB Tiefe Filterbeginn  n Anzahl der Messwerte  
FE Tiefe Filterende G. Messstelle Gradenbach V Variationsbreite   
k.A.  keine Angabe verfügbar Die Messstellen 9 und 14b sind „trocken“.

Messst. 
Nr.

H
m Sh

ET
m

FB
m

FE
m

Mess-
beginn

Mess-
ende

Max.
m

Min.
m

V
m

_x–

m
S
m

n

1 1680 -50 -38 -50 1979 1996 -40,04 -48,89 8,85 -47,50 1,0446 422

2 1650 -50 -26 -38 1979 1996 -27,59 -35,23 7,64 -31,87 1,3481 423

3a 1630 -45 -11 -21 1979 1996 -7,82 -16,70 8,88 -13,41 1,8163 396

3b 1630 -45 -35 -45 1979 1996 -18,62 -38,54 19,92 -33,99 2,9843 418

4 1580 -50 -40 -50 1979 1996 -48,97 -49,43 0,46 -49,14 0,0630 409

5a 1640 -28 -12 -17 1979 1986 -5,12 -15,17 10,05 -9,45 3,0038 165

5b 1640 -28 -20 -28 1979 1986 -5,67 -16,61 10,94 -12,23 2,9984 165

6a 1630 -46 -6 -16 1980 1996 -9,37 -14,42 5,05 -13,26 0,5040 404

6b 1630 -46 -36 -46 1980 1996 -31,63 -36,05 4,42 -34,56 0,4832 411

8 1570 -48 -38 -48 1980 1996 -38,22 -43,67 5,45 -40,74 0,8014 417

11a 1520 -32 -22 -32 1980 1996 -19,99 -22,07 2,08 -21,26 0,3057 418

11b 1520 -32 -7 -17 1980 1996 -10,80 -15,47 4,67 -14,00 1,4369 407

12a 1520 -48 -13 -23 1980 1996 -16,00 -22,54 6,54 -19,19 1,3047 417

12b 1520 -48 -38 -48 1980 1996 -43,30 -47,89 4,59 -46,34 1,0721 414

13 1510 -50 -39 -49 1980 1996 -38,04 -45,91 7,87 -41,62 1,6550 419

14a 1530 -50 -21 -31 1979 1996 -13,90 -16,07 2,17 -15,30 0,3500 424

15 1490 -50 -39 -49 1979 1996 -25,03 -36,61 11,58 -33,44 2,1335 421

21 1220 -50 -40 -50 1979 1992 -42,65 -46,07 3,42 -44,47 0,9315 310

Egg 2 1365 -129 k.A. k.A. 1980 1996 -6,98 -15,85 8,87 -11,02 1,5047 395

G. 1230 -50 k.A. k.A. 1980 1981 -3,57 -4,29 0,72 -3,89 0,2142 34
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Zeitlicher Verlauf des Bergwasserspiegels

Anhand der vorliegenden Zeitreihen lässt sich die Berg-
wasserspiegel-Lage hinsichtlich jahreszeitlichem Verlauf 
(saisonale Schwankungen), langfristigem Trend, periodi-
schem Anteil und Zufallsanteilen charakterisieren. Diese 
Größen werden maßgeblich durch die Art, Verteilung und 
Höhe der Niederschläge, deren Möglichkeit, in den Un-
tergrund einzudringen und die Gebirgsdurchlässigkeit be-
stimmt (Weidner, 2000).

Der tatsächliche Verlauf des Bergwasserspiegels (Abb. 15) 
für die Jahre 1980 bis 1995 lässt Jahre geringerer und 
stärkerer Variationsbreite erkennen. So sind bei einer über-
wiegenden Anzahl von Messstellen besonders niedrige 
Bergwasserspiegelstände in den Jahren 1982, 1984, 1985, 
1989 und 1990 zu erkennen. Auffällig ist außerdem das be-

sonders ausgeprägte und tiefe Absinken im Herbst 1983 
bis Frühling 1984 und im Herbst 1986 bis Frühling 1987. 
Letzteres ist jedoch nicht so stark ausgeprägt.

Überdurchschnittlich hohe Bergwasserstände sind in den 
Jahren 1980, 1981, 1983, 1986, 1987, 1991, 1992 und 
1993 zu beobachten.

Die Auswirkungen solcher Maximal- bzw. Minimal-Berg-
wasserstände auf Einsetzen, Intensität und Verlauf der 
Hangbewegung werden in Kap. „Der Einfluss der Hydrolo-
gie auf Betrag und zeitlichen Verlauf der Hangbewegung“ 
beschrieben.

Durch „Stapelung“ der Messwerte der Jahre 1980 bis 1995 
und Projektion auf ein Kalenderjahr können sowohl Ext-
remwerte als auch die Variationsbreite der BWS-Schwan-

Monat
Mittlerer BWS-
Höchststand

Anzahl

Mittlerer BWS-
Tiefststand

Anzahl
Bezeichnung der zugehörigen Messstelle Nr. 1)

März - 14 1, 2, 3a, 4, 5a, 5b, 6a, 8, 11a, 12a, 12b, 13, 14, 15

April - 4 3b, 6b, 21, Egg 2

Mai 6 - 2, 3a, 4, 5a, 6a, 12a

Juni 8 - 1, 5b, 6b, 8, 11a, 12b, 13, 15

Juli 4 - 3 b, 14, 21, Egg 2

Tabelle 2.  
Jahreszeitliches Auftreten mittlerer Bergwasser-Höchst- und -Tiefststände an den unterschiedlichen Messstellen. Beobachtungszeitraum: 1980 bis 1995.  
1)  Die Messstelle Gradenbach ist wegen der kurzen Messdauer nicht enthalten, ebenso nicht Messstelle 11b, bei der seit 1985 ein nahezu konstanter BWS ohne 

saisonale Schwankungen gemessen wurde.

Abb. 15.  
Bergwasserspiegel-Ganglinien zwischen 1980 und 1995 in allen 20 Pegeln.
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kungen verdeutlicht werden. Auf jeden Monat entfällt eine 
entsprechende Anzahl von Werten, deren arithmetisches 
Mittel als „Monatsmittelwert“ für die Charakterisierung sai-
sonaler Schwankungen (Minimum und Maximum) verwen-
det wird (Abb. 16). Der jahreszeitliche Verlauf des Berg-
wasserspiegels ist im Bereich des Talzuschubes i. d. R. 
durch das Auftreten eines Minimums im März oder April, 

gefolgt von einem frühsommerlichen Maximum in den Mo-
naten Mai bis Juli, gekennzeichnet.
Aus Tab. 2 wird ersichtlich, dass bei den meisten Mess-
stellen (14 von 20) der Tiefststand im März erreicht wird 
und der Höchststand im Juni (8 von 20 Messstellen). Au-
ßerdem ist der Zeitraum, in dem die Bergwassertiefststän-
de erreicht werden, kürzer und einheitlicher als der für die 

Abb. 16.  
Saisonaler Verlauf des Bergwasserspiegels an ausgewählten Messstellen.  
Dargestellt sind die einzelnen Messwerte (Kreise) und das jeweilige Monatsmittel (Linie). Datengrundlage: Bergwasserspiegelstände der Jahre 1980 und 1995.
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Bergwasserhöchststände. Diese Beobachtungen lassen 
sich auf die klimatischen Verhältnisse (Frost in den Winter-
monaten) zurückführen, nämlich die Fixierung der Nieder-
schläge als Schnee und Eis (siehe Kap. „Der Einfluss der 
Hydrologie auf Betrag und zeitlichen Verlauf der Hangbe-
wegung“).

Zwischen dem Monat mit mittlerem BWS-Minimum und 
dem mit mittlerem BWS-Maximum liegen somit höchstens 
ein bis drei Monate, in denen der Bergwasserspiegel ent-
sprechend ansteigt, und sieben bis neun Monate, in denen 
er wieder auf den mittleren Tiefststand abfällt. Bei etwa 
der Hälfte der Messstellen kann anhand der Monatsmittel-
werte ein zweites relatives Maximum im Oktober beobach-
tet werden, das jedoch wesentlich schwächer ausgeprägt 
ist als das Maximum im Frühsommer. Einen detaillierten 
Überblick über den saisonalen Verlauf des Bergwasser-
spiegels für ausgewählte Messstellen gibt Abb. 16.

Eine weitere Möglichkeit, saisonale Charakteristiken 
aufzuzeigen, bietet die Auswertung der BWS-Maxima. 
Dazu wurden die jährlich gemessenen BWS-Maxima al-
ler Messstellen (ohne Messstelle Gradenbach) hinsichtlich 
des zeitlichen Auftretens ausgewertet (Abb. 17). Für den 
betrachteten Zeitraum von 1980 bis einschließlich 1995 
liegen für jeden Monat nahezu gleich viele Messungen 
vor. Am häufigsten wurden BWS-Maxima im Mai gemes-
sen, gefolgt von den Monaten Juni und August. Auf die 
Monate Februar und März entfallen zusammen nur 3 der 
insgesamt 297 gemessenen Maxima. Das Histogramm 
für die Bergwassermaxima besitzt neben dem absoluten 

Maximum im Mai ein relatives Maximum im August, wel-
ches aus den höchsten mittleren Monatsniederschlags-
summen, gemessen im Juli, herrührt.

Zeitreihenanalyse

Durch die mathematisch-analytische Zerlegung der vorlie-
genden BWS-Zeitreihen, deren einzelne Anteile Funktio-
nen der Zeit darstellen, lassen sich Trend, periodischer An-
teil und Zufallsanteile berechnen.

Nach LanGGutH & voiGt (1980) können daraus wichtige In-
formationen gewonnen werden, die vor allem die Ermitt-
lung des langfristigen, periodischen und stochastischen 
Verhaltens einer Zeitreihe und den Vergleich der Zeitrei-
henkomponenten unterschiedlicher Zeitreihen betreffen.

Bei den Zeitreihen kommen danach sowohl positive als 
auch negative lineare Trends vor, die jedoch überwiegend 
gering ausgeprägt sind. Über den Zeitraum von ca. 15 
Jahren werden dabei Veränderungen des BWS-Mittelwer-
tes bis zu 3,9 m (M 13) registriert (Tab. 3).

Kinematik der Talzuschubsmasse

Methodik und Fehlerbetrachtung

Am Talzuschub Gradenbach wurden für die Erfassung der 
Verschiebung des Gebirges über die Zeit sowohl geodä-
tische Messungen, photogrammetrische Auswertungen, 
GPS-Messungen, Stahlbandmessungen als auch Drahtex-
tensometermessungen durchgeführt. Die unterschiedli-
chen Methoden weisen die nachfolgend beschriebenen 
Charakteristika auf.

Abb. 17.  
Histogramm und Summenhäufigkeit der gemessenen Bergwasserspiegel-
Maxima zwischen 1980 bis 1995.

Tabelle 4.  
Übersicht über die Messbereiche, die längsten Messintervalle und die Anzahl der Messpunkte.  
1) PGZ SP: Polygonzug über Sperren im Bachbett   
2) Kontrollpunkte: die Kontrollpunkte entsprechen ausgewählten Punkten im Unteren Bereich.

Tabelle 3.  
Veränderungen der mittleren Bergwasserspiegel-Höhenlage im angegebenen 
Zeitintervall. Ermittlung der Werte aus der Trendgleichung (linearer Trend).

Messstelle 
Nr.

Veränderung des BWS-Mittelwertes
m

Zeitintervall
a

1 +0,3 16,1

2 -1,5 16,3

3b +3,2 16,3

8 -0,2 15,9

13 +3,9 15,9

14 -0,6 15,9

15 <0,01 15,9

Messbereich
Höhenlage

m Sh
Messzeitraum

a
Messbeginn Messende

Anzahl der 
Messpunkte

PGZ A–B 2050 bis 2100  22,16 21.05.1969 19.07.1991 12

PGZ C–D 1760 bis 1910  22,27 21.05.1969 27.08.1991 18

PGZ E–F 1650 bis 1850  14,84 14.09.1976 17.07.1991 26

PGZ G–H 1470 bis 1770  7,76 14.10.1976 18.07.1984 28

PGZ SP1) 1130 bis 1200  9,72 22.10.1974 10.07.1984 16

Unterer Bereich 1210 bis 1500  23,02 15.07.1968 23.07.1991 46

KP2) Unterer Bereich 1160 bis 1410  18,96 28.10.1972 15.10.1991 20
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Geodäsie

Das Bewegungsverhalten des Talzuschubes wurde flä-
chenhaft mittels Geodäsie untersucht. Zu diesem Zweck 
wurden von der Forstlichen Bundesversuchsanstalt, Wien 
fünf Vermessungsprofile (Polygonzüge, PGZ) in verschie-
denen Höhenlagen und ein Objektpunktnetz im unteren 
Bereich angelegt, welche zusammen rd. 150 vermark-
te Einzelpunkte umfassen. Die ersten Messungen erfolg-
ten vor allem aus Überwachungszwecken bereits im Jah-
re 1968. In den Folgejahren wurde das Messnetz erweitert 
und zu den anfänglich gemessenen Horizontalverschie-
bungen ab 1974 auch Vertikalverschiebungen gemessen. 
Aus dem 23-jährigen Messzeitraum zwischen 1968 und 
1991 liegen mehr als 2600 Datensätze vor. Die Lage der 
Vermessungsbereiche wird aus Abb. 13 ersichtlich. Eine 
Zusammenstellung über Höhenlage, Messzeitraum und 
Anzahl der Messpunkte gibt Tab. 4.

Die Messungen erfolgten überwiegend in einem Intervall 
von einem Jahr. Der Polygonzug A-B wurde jedoch 1984 
aus dem jährlichen Messprogramm genommen und da-
nach nur noch einmal im Jahr 1991 gemessen. Die Kon-
trollpunkte im unteren Bereich wurden bis 1984 etwa 
fünf- bis neunmal und bis zum Ende des Messprogramms 
zwei- bis dreimal jährlich gemessen.

Über die Messunsicherheit lassen sich keine exakten An-
gaben machen. Aufgrund von Erfahrungswerten liegt die 
erreichbare Punktgenauigkeit im günstigsten Fall bei ±0,5 
bis ±1 cm. Diese Werte können jedoch im hochalpinen 
Bereich meistens nicht erreicht werden. Aus den Vermes-

sungsunterlagen lassen sich weitere Hinweise auf den Be-
trag der Messunsicherheit entnehmen. Danach dürfte sie 
für die Mehrzahl der Werte ±1 bis ±2 cm betragen, jedoch 
wurde in Einzelfällen auch auf Abweichungen von mehre-
ren Zentimetern hingewiesen.

Photogrammetrischen Messungen 

Durch Vergleich der DTM (digital terrain model) herrüh-
rend von den Orthophotos von 1962 und 1996 konnten 
Aussagen zu den räumlichen Bewegungsvektoren und zu 
den Höhenunterschieden der Geländeoberfläche gemacht 
werden. Wie hervorgehoben wird, liegt die Genauigkeit im 
Falle des Talzuschubes Gradenbach nur im m-Bereich. Die 
geostatistische Analyse der Bewegungsvektoren innerhalb 
der Talzuschubsmasse ergab einen stochastischen Anteil 
von 2,9 m für die horizontale und 2,1 m für die vertikale 
Komponente (brückL et al., 2006).

GPS-Messungen

Die GPS-Messungen erfolgten im Zeitraum von 1999–
2004. Das GPS-Netz bestand aus 2 Referenzstationen 
und 4 Überwachungspunkten auf der Talzuschubsmasse 
in verschiedenen Höhenlagen (Bereich A bis D), wobei im 
Zeitraum von 5 Jahren 11 Messkampagnen durchgeführt 
wurden (brückL et al., 2006).

Bei einer Standardabweichung von 2 bis 3 mm erlaubte 
dies auch kontinuierliche Messungen über kürzere Zeit-
räume.

Abb. 18.  
Detailplan der Talzuschubsstirn mit der Lage der Messpunkte zwischen östlicher Talzuschubsbegrenzung und Berchtoldbach sowie kumulative Verschiebungen 
geodätischer Messpunkte und des Drahtextensometers E1 (E1–E3).
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Stahlbandmessungen

Mit dem Stahlbandmaß können in kurzen Intervallen Rela-
tivverschiebungen zwischen einzelnen Punkten in verschie-
denen Bereichen der Talzuschubsmasse gemessen werden, 
vor allem an Spaltenzonen und an der Talzuschubsstirn. Die 
Wildbach- und Lawinenverbauung, Gebietsbauleitung Obe-
res Drau- und Mölltal, führt seit 1972 solche Messungen an 
der Talzuschubsstirn durch. Dazu wird ein Stahlbandmaß mit 
konstanter Vorspannung verwendet. Die Messunsicherheit 
liegt bei entsprechender Berücksichtigung der Temperatur 
unter ±1 cm (Lage der Messstelle, siehe Abb. 18). Sowohl 
an der Talzuschubsstirn als auch in weiteren Teilbereichen 
des Talzuschubes (Spaltenzonen im mittleren und oberen 
Bereich) werden seit 1987 vom Lehrstuhl für Angewand-
te Geologie in Erlangen Verschiebungsmessungen mit-
tels Präzisions-Stahlbandmaß (Soil Instruments, Typ MKII) 
durchgeführt. Damit können auch sehr geringe Verschiebun-
gen mit einer Messunsicherheit von weniger als ±1 mm auf-
gezeichnet werden (Lage: siehe Abb. 13 und Abb. 18).

Drahtextensometermessungen

Für die Aufzeichnung des Zeit-Verschiebungs-Verhaltens 
des Gebirges an der Talzuschubsstirn wurden 1979/1980 
von der Forstlichen Bundesversuchsanstalt, Wien, zwei 
Drahtextensometermessstellen mit insgesamt vier In-
vardrähten zwischen der orographisch linken instabilen 
Talflanke und der orographisch rechten „stabilen“ Talflanke 
eingerichtet. Bei zwei in Richtung der Hangbewegung an-
gebrachten Messstrecken wurden die Bewegungen konti-
nuierlich mittels SEBA-Bandschreiber aufgezeichnet. Die 
Lage der Messeinrichtungen (E1 bis E6) ist auf Abb. 18 
ersichtlich. Da bei diesem Messverfahren, ebenso wie bei 
den Stahlbandmessungen, keine absoluten, sondern nur 
relative Verschiebungsbeträge aufgezeichnet werden, sind 
diese Beträge meistens geringer als die tatsächlichen.
Die Drähte für die kontinuierliche Aufzeichnung wurden 
etwa in Richtung 150 Grad, entsprechend der Hauptver-
schiebungsrichtung des Talzuschubes, über das Gradental 
geführt. Da die Hangbewegung zu einer einseitig gerichte-

Abb. 19.  
Ebene Verschiebungsvektoren (Summenvektor von 1969 bis 1991) für ausgewählte Punkte der unterschiedlichen Vermessungsbereiche.  
Oben: Polygonalzug A–B, Mitte: Polygonalzug C–D, unten: Unterer Bereich.
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ten Verschiebung in diese Richtung führt, lassen sich even-
tuelle Störungen in der Registrierung – verursacht durch 
äußere Einflüsse wie Wind, Regen oder Eis am Draht – 
leicht erkennen, da die Richtung der durch diese Einflüsse 
hervorgerufenen Drahtbewegung der Hangbewegung im-
mer entgegengesetzt ist. Durch eine Zunahme der Luft-
temperatur kann durch die Ausdehnung des Drahtes trotz-
dem eine Verschiebung vorgetäuscht werden. Dieser Effekt 
wurde jedoch durch die Verwendung eines Invardrahtes 
und durch Ablesung der Drei-Uhr-Werte minimiert.

Für einen Draht der Länge 50 m und eine Temperaturdif-
ferenz von 25 K berechnet sich für Extensometer 1 eine 
Längenänderung von ca. 1,1 mm. Dieser Wert liegt damit 
in der Größenordnung der Ablesegenauigkeit der Band-
schreiber-Aufzeichnungen.

Die kontinuierlichen Aufzeichnungen mittels Drahtextenso-
meter erfordern einen hohen personellen Einsatz, um Aus-
fälle, bedingt durch Steinschlag, Sturm oder Lawinen so 
gering wie möglich zu halten. Stillstandzeiten lassen sich 
aber nicht gänzlich ausschließen, was wiederum zu insge-

samt geringeren gemessenen als tatsächlich stattgefunde-
nen Verschiebungsbeträgen führen kann.

Über einen Zeitraum von zehn Jahren (Juli 1979 bis Ok-
tober 1989) zeigt sich zwischen geodätisch gemessener 
räumlicher Verschiebung des Verankerungspunktes E 3 
von 174 cm und der mittels Extensometer 1 aufgezeich-
neten Verschiebung von 179 cm eine nur im Bereich der 
Messunsicherheit liegende Differenz von 5 cm. Die Über-
einstimmung des Gesamtverschiebungsbetrages der bei-
den Messverfahren unterstreicht die Genauigkeit der Mes-
sergebnisse.

Betrag und Richtung der Hangbewegung

Für die Auswertung des Betrages und der Richtung der 
Hangbewegung und für die Angabe der Geschwindig-
keitsverhältnisse standen geodätische Vermessungen der 
Forstlichen Bundesversuchsanstalt, Wien, photogramme-
trische Messungen und GPS-Messungen zur Verfügung 
(brückL et al., 2006).

Abb. 20.  
Bewegungsvektoren (Horizontalkomponente) zwischen 1977 und 1984.  
Dargestellt sind die zusammengesetzten Einzelvektoren der jährlichen Vermessungen. Bei den Punkten 81 und 83 lag die Verschiebung zwischen 1983 und 1984 
unterhalb 5 cm und ist deshalb nicht dargestellt.
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Die geodätischen Messungen

Die Resultate der Vermessungen zwischen 1968 und 1978 
wurden bereits im Detail von kronFeLLner-krauS (1974, 
1978a, b) veröffentlicht. In weiteren Arbeiten (kronFeLL-
ner-krauS, 1980, 1990) wird die zeitliche Entwicklung an-
hand ausgewählter Punkte dargestellt und Schlussfolge-
rungen gezogen über die Kinematik der Hangbewegung 
sowie deren Abhängigkeit von den Niederschlägen und 
die Wirksamkeit der verwirklichten Oberflächen-Entwäs-
serungen.

Da alle Messwerte eine Funktion der Zeit darstellen, sind 
Vergleiche der Verschiebungsvektoren miteinander nur 
zielführend, wenn für die betrachteten Punkte Werte aus 
gleichen Zeitintervallen verwendet werden. Die Vermes-
sungen erstreckten sich jedoch über mehrere Wochen, 
weshalb diese Forderung nur mit Einschränkung erfüllt 
werden kann. Bei der Betrachtung von Summenvekto-
ren über mehrere Jahre verringert sich der Einfluss eines 

unterschiedlichen Zeitintervalls entsprechend mit zuneh-
mender Anzahl der Jahre. Summenvektoren über lange 
Zeiträume sind somit gut für Vergleiche geeignet. In den 
ersten Jahren wurde jeweils nur die Horizontalkomponen-
te des Raumvektors bestimmt. Bei den nachfolgenden 
Ausführungen handelt es sich deshalb, soweit nicht ex-
tra erwähnt, immer um den Verschiebungsbetrag dieser 
Komponente. Die Richtung (gegen Nord) der Horizontal-
komponente entspricht der in die horizontale Ebene pro-
jizierten Richtung des Raumvektors, der zudem eine Nei-
gung gegen diese Ebene besitzt.

Aufgrund der Vielzahl der Messpunkte erfolgen stellver-
tretend für die einzelnen Messbereiche Vergleiche an aus-
gewählten Einzelpunkten. An der Mehrzahl dieser Punkte 
wurden die jeweils größten Verschiebungsraten gemessen. 
Sie sind deshalb von besonderem Interesse.

Das längste vorliegende Zeitintervall, das es ermöglicht, 
Punkte aus mehreren Bereichen des Talzuschubes mitei-

Messbereich Punkt Nr. Intervall
DS
cm

DZ
cm

DR
cm

Richtung
Grad

Neigung
Grad

PGZ A–B
PGZ A–B

3
4

1969 bis 1977
1969 bis 1977

1484
886

--a)

--a)
--a)

--a)
154
152

--a)

--a)

PGZ C–D
PGZ C–D

17
18

1969 bis 1977
1969 bis 1977

905
918

--a)

--a)
--a)

--a)
150
154

--a)

--a)

UB 29 1969 bis 1977 547 --a) --a) 144 --a)

PGZ A–B
PGZ A–B

3
4

1977 bis 1984
1977 bis 1984

310
372

-214
-267

376
458

157
150

-35
-36

PGZ C–D 17 1977 bis 1984 178 -114 217 152 -35

PGZ E–F
PGZ E–F

43
45

1977 bis 1984
1977 bis 1984

124
132

-80
-63

148
146

140
135

-33
-25

PGZ G–H 73 1977 bis 1984 151 -73 168 145 -26

UB
UB
UB

44
2
29

1977 bis 1984
1977 bis 1984
1977 bis 1984

224
116
119

-114
-57
-24

252
130
121

155
147
144

-27
-26
-11

PGZ SP SP 23 1977 bis 1984 123 +80 16 142 +33

PGZ A–B 3 1977 bis 1991 497 -332 598 158 -34

PGZ C–D 17 1977 bis 1991 287 -195 347 152 -34

PGZ E–F 38 1977 bis 1991 206 -92 229 140 -24

UB
UB

2
29

1977 bis 1991
1977 bis 1991

187
193

-88
-39

207
197

147
143

-25
-11

Längstes Messintervall

PGZ A–B 3 1969 bis 1991 1979 --a) --a) 154 --a)

PGZ C–D
PGZ C–D

17
18

1969 bis 1991
1969 bis 1991

1192
1192

--a)

--a)
--a)

--a)
150
154

--a)

--a)

PGZ E–F 38 1976 bis 1991 247 -103 268 140 -23

PGZ G–H 73 1976 bis 1984 178 -84 197 140 -25

UB
UB

29
29

1969 bis 1991
1968 bis 1991

740
767

--a)

--a)
--a)

--a)
144
144

--a)

--a)

PGZ SP SP 23 1974 bis 1984 --a) +320 --a) --a) --a)

Maximale Verschiebungen zwischen 1974 und 1975 (größte Jahresbeträge)

PGZ A–B 3 18.06.1974 bis 08.07.1975 833 -720 1101 151 -41

PGZ C–D 18 18.06.1974 bis 08.07.1975 583 -304 657 156 -28

UB
UB
UB

12
29
43

16.07.1974 bis 06.08.1975
16.07.1974 bis 06.08.1975
16.07.1974 bis 06.08.1975

306
300
800

--a)

--a)

--a)

--a)

--a)

--a)

146
145
154

--a)

--a)

--a)

Tabelle 5.  
Maximale Verschiebungsbeträge und -richtungen in unterschiedlichen Messbereichen.  
Betrag DS der Horizontalkomponente und Betrag DZ der Vertikalkomponente des Raum-Vektors DR sowie dessen Richtung und Neigung.  
a) Im betrachteten Zeitraum nicht gemessen. 
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nander zu vergleichen, beträgt 22 Jahre (1969 bis 1991). 
Punkt 3 im Polygonzug (PGZ) A–B wies für diesen Zeit-
raum mit 19,79 m den größten Verschiebungsbetrag auf. 
Bei den Punkten 17 und 18 in PGZ C–D wurden dagegen 
nur 11,92 m und bei Punkt 29 im unteren Bereich (UB) 
nur 7,39 m gemessen. Auf Abb. 19 sind die Summenvek-
toren für den Zeitraum von 1969 bis 1991 dargestellt. Es 
ist zu erkennen, dass nur im Querprofil PGZ C-D der Ver-
schiebungsbetrag von zentralen zu randlichen Bereichen 
hin deutlich abnimmt. In den zentralen Bereichen des Tal-
zuschubes nehmen die Verschiebungsbeträge von oben 
nach unten hin ebenfalls ab.

Die maximalen Verschiebungsbeträge und -richtungen in 
den unterschiedlichen Messbereichen und in unterschied-
lichen Zeitintervallen können Tab. 5 entnommen werden.

Die Auswertungen zeigen, dass die Verschiebungsrate 
über den gesamten Zeitraum (1969 bis 1991) – abgese-
hen von jährlichen Schwankungen – rückläufig war. Der 
überwiegende Anteil von etwa 75 % an der Gesamtver-
schiebung zwischen 1969 und 1991 wurde schon in den 
Jahren 1969 bis 1977 registriert, mit einem ausgepräg-
ten Maximum im Jahre 1975 (etwa 40 % der Gesamtver-
schiebung!). Im Anschluss, zwischen 1977 und 1991, fie-
len 60 % der Verschiebung in diesem Intervall auf die erste 
Hälfte (1977 bis 1984). Aus diesem Zeitraum (1977 bis 
1984) liegen für alle Messbereiche Verschiebungsvektoren 
im Jahresintervall vor und sind für ausgewählte Punkte in 
Abb. 20 dargestellt.

Die größte Verschiebungsrate über ein Jahr (06/1974-
07/1975) wurde mit 8,33 m in horizontaler Richtung, dies 
entspricht 11,01 m im Raum, an Punkt 3 in PGZ A–B ge-
messen. Bezogen auf die Verschiebungsraten dieses 
Punktes über längere Zeiträume lassen sich für die unter-
schiedlichen Höhenlagen des Talzuschubes die prozentu-
alen Verschiebungsanteile ablesen (Tab. 6). Abb. 21 zeigt 
einen Isolinienplan der Horizontalverschiebungen zwi-
schen 1976 und 1984.

Abb. 21.  
Isolinienplan der Horizontalverschiebungen zwischen 1976 und 1984.

Messbereich Punkt Nr.
Verschiebungsanteil 

(bezogen auf Punkt 3)
%

PGZ C–D 17 60

PGZ E–F 38, 43, 45 40 bis 42

PGZ G–H
PGZ G–H

77, 78
73

40
49

Unterer Bereich
Unterer Bereich

2, 29
44

37 bis 38
72

PGZ SP 23 39

Tabelle 6.  
Prozentuale Verschiebungsanteile von Messpunkten bezogen auf die Verschie-
bung von Punkt 3 (PGZ A–B).
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Die Abnahme der Verschiebungsrate („Stauchung“) in den 
unteren Bereichen führt dort zur Volumenzunahme der 
bewegten Masse und damit zu einer gewissen „Aufbau-
chung“.
Ein vom Gesamtbild deutlich abweichendes Ergebnis lie-
fert Punkt 44 des unteren Bereiches und Punkt 73 in PGZ 
G–H. Die Punkte befinden sich im westlichen Bereich in 
1500 bis 1550 m Sh, einem bewegungsanfälligen Morä-
nenbereich und bewegen sich lokal verstärkt. Für Punkt 44 
(in Kombination mit dem an gleicher Stelle verloren gegan-
genen Punkt 43) ergibt sich zwischen 1970 und 1988 ein 
sehr großer Verschiebungsbetrag von 18,29 m (zur Lage 
von Punkt 73, siehe Abb. 20; Punkt 44 des Unteren Berei-
ches ist nicht abgebildet).

Die in kurzen Intervallen erfolgte Vermessung einzelner 
„Kontrollpunkte“ im Unteren Bereich (Abb. 20) liefert zu-
sätzlich zu den Drahtextensometer-Aufzeichnungen Er-
kenntnisse über den zeitlichen Verlauf der Hangbewegung 
(Abb. 23). Danach trifft der an Extensometer 1 registrier-
te Bewegungsverlauf tendenziell für den überwiegen-
den Teil dieses Bereiches zu und dokumentiert die etwa 
zeitgleich stattfindende Verschiebung. Jedoch ist an al-
len Kontrollpunkten der über 12,5 Jahre aufgezeichne-
te räumliche Verschiebungsbetrag deutlich niedriger als 
der an Extensometer 1 gemessene. Die Differenz beträgt 
64,3 cm, verglichen mit Punkt 9, und 84,3 cm, verglichen 
mit Punkt 27. Die zeitgleich an Extensometer 1 registrier-
te Gesamtverschiebung betrug 227,3 cm (Abb. 23). Für die 

Abb. 22.  
Isolinienplan Einfallen des räumlichen Verschiebungsvektors (gegen die Horizontale) zwischen 1976 und 1984. An der Bachsohle treten aufgrund der Hebungen 
positive Einfallwinkel auf.

Tabelle 7.  
Durchschnittliche Richtung und Neigung der Vektoren in den untersuchten Messbereichen (für die Messintervalle siehe Tab. 4).

Messbereich
Durchschnittliche Richtung

Grad
Durchschnittliche Neigung

Grad

PGZ A–B 150 bis 160 -40 bis -30

PGZ C–D 150 bis 160 -40 bis -30

PGZ E–F 140 bis 150 -30 bis -20

PGZ G–H 140 bis 150 -30 bis -20

Unterer Bereich 140 bis 150 -20 bis –10

PGZ SP 140 bis 150 +20 bis +30
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an Extensometer 1 gemessenen wesentlich größeren Ver-
schiebungsraten gibt es noch keine Erklärung. Da auch 
an der Stahlbandmessstelle, die in unmittelbarer Nähe der 
Drahtextensometermessstelle liegt, Bewegungsraten wie 
an den Kontrollpunkten festgestellt wurden, ist die an Ex-
tensometer 1 gemessene Verschiebungsrate möglicher-
weise als „zu groß“ einzustufen.

Die Richtung der Punktverschiebung und damit die der 
Hangbewegung wird stark durch die morphologischen Ge-
gebenheiten bestimmt. Durch die Exposition der Talflanke 
nach SE bis ESE erfolgt bereits eine Vorgabe der mögli-
chen Verschiebungsrichtung. Die statistische Auswertung 
aller gemessenen Verschiebungsrichtungen liefert die in 
Tab. 7 aufgelisteten mittleren Richtungen und Neigungen 
der Vektoren. Die Einzelergebnisse streuen stark, beson-
ders in den Randbereichen des Talzuschubes. Die Rich-
tung und Neigung von Vektoren einzelner Punkte sind in 
Tab. 5 angegeben. Insgesamt zeigt sich eine Veränderung 
der durchschnittlichen Richtung der Vektoren nach SE von 
155 Grad im oberen auf 145 Grad im unteren Bereich des 
Talzuschubes. Die durchschnittliche Neigung nimmt von 
etwa -37 Grad im oberen auf -20 Grad im unteren Bereich 
ab (Abb. 22).

Die stereographische Projektion der Vektoren in das 
Schmidt’sche Netz veranschaulicht die oben beschriebe-
nen Sachverhalte (Abb. 24).

Summarisch betrachtet entspricht die Haupteinfall-Rich-
tung der Talflanke etwa der Verschiebungsrichtung der 
Vektoren. Die Richtungsunterschiede in den Messberei-
chen könnten deshalb schon ausschließlich auf dieser 
Übereinstimmung beruhen und nicht – wie auch vermu-
tet – geologisch-tektonisch begründet sein. Die von oben 
nach unten abnehmende Neigung der Vektoren kann nicht 
auf rein morphologische Gegebenheiten zurückgeführt 
werden. Wie aus Abb. 25 zu entnehmen ist, weist die Tal-
flanke im oberen Bereich eine durchschnittlich flachere 
Hangneigung auf als die Neigung der Vektoren (deutlich zu 
erkennen bei P 16 und P 41). Im unteren Bereich ist dage-

Abb. 23.  
Kumulative Verschiebung (räumliche Komponente) der geodätischen Kontroll-
punkte im unteren Bereich des Talzuschubes im Vergleich mit den am Drahtex-
tensometer E1 und an der Stahlband-Messstrecke registrierten Verschiebun-
gen zwischen 1979 und 1991 (zur Lage von Punkt BL 2 (entspricht Egg II), siehe 
Abb. 13; von Punkt 2, siehe Abb. 19; alle anderen Punkte sind in Abb. 18 darge-
stellt).

Abb. 24.  
Projektion der Verschiebungsvektoren in das 
Schmidt’sche Netz (untere Hälfte der Lagenkugel).  
Es wurden nur Punkte verwendet, die auf der Tal-
zuschubsmasse liegen und plausible Werte (keine 
Hebungen, geringe Richtungsschwankungen) auf-
weisen.
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gen die Neigung der Vektoren flacher als die Hangneigung 
(P 2 und P 5). An der Grabensohle treten sogar Hebungen 
auf, die zwischen 1974 und 1984 an Sperre 23 3,20 m be-
trugen. Der zwischen 1977 und 1984 gemessene durch-
schnittliche Summenvektor war dementsprechend mit +30 
Grad geneigt, d.h. nach schräg oben gerichtet.

Auf die Art und die Tiefenlage der Gleitzonen des Talzu-
schubes wird in Kap. “Diskussion der Kinematik hinsicht-
lich Bewegungsmechanismus und Gleitkörpergeometrie“ 
genauer eingegangen.

Die photogrammetrischen Messungen

Der horizontale Bewegungsvektor

brückL et al. (2006) geben für vier Bereiche, in denen auch 
GPS-Messungen durchgeführt wurden, Bewegungsbeträ-
ge für die Horizontalkomponente an (Tab. 8):

Bereich A, 1370 m: Unterer Bereich der Talzuschubsmas-
se; geringe oberflächliche Aktivität (z. B. keine Spaltenbil-
dung)

Bereich B, 1640 m: Mittlerer Bereich Thaleralm; geringe 
oberflächliche Aktivität

Bereich C, 1760 m: Oberer westlicher Bereich; oberflächli-
che Kriecherscheinungen

Bereich D, 1820 m: Oberer östlicher Bereich; Zerblockung 
durch ausgeprägte Spaltenbildung.

Für die vier Bereiche ergeben sich im Zeitraum 1962–1996 
folgende Bewegungsbeträge der Horizontalkomponente 
und der daraus abgeleiteten Geschwindigkeiten (Beträ-
ge und Geschwindigkeiten der geodätischen Messperiode 
1969–1991 in Klammern):

Bereich A: 17,8 m  52 cm/a (7,0 m  31 cm/a)

Bereich C: 21,8 m  64 cm/a (11,7 m  53 cm/a)

Bereich D: 16,8 m  50 cm/a (6,0 m  27 cm/a).

Bereich Länge Höhe Neigung

Photo. m GPS m Verhältnis Photo. m GPS m Verhältnis Photo. (°) GPS (°)

A 17,8 1,016 ≈ 2  -8,7 -0,258 ≈ 4 26 14

B 19,4 1,153 ≈ 2 -10,6 -0,437 ≈ 3 28,5 38

C 21,8 1,589 ≈ 1,5 -13,6 -0,717 ≈ 2 32 24

D 16,8 0,876 ≈ 2 -12,3 -0,637 ≈ 2 36 36

Tabelle 8.   
Horizontalvektor und Neigung des räumlichen Bewegungsvektors aus photogrammetrischen Messungen (1962–1996) und GPS-Messungen (1999–2003); mod. n. 
Brückl et al. (2006).   
Anmerkung „Verhältnis“: Verhältnis photogrammetrischer zu GPS-Messung errechnet bei 34 Jahren.

Abb. 25.  
Geologisch-geotechnisches Profil westlich des Berchtoldgrabens.
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Der räumliche Bewegungsvektor

Beim Vergleich der Neigung der räumlichen Bewegungs-
vektoren von 1962–1996 mit dem Isolinienplan des Einfall-
ens des räumlichen Bewegungsvektors aus geodätischen 
Messungen für den Zeitraum 1976 bis 1984 zeigt sich eine 
gute Übereinstimmung (Abb. 22).

Beide Messperioden zeigen im oberen Bereich stärker ein-
fallende Bewegungsvektoren (ca. 35°), dagegen in den un-
teren Zonen flacher geneigte Bewegungsvektoren. Genaue 
Werte für einzelne Bereiche können der Tab. 8 entnommen 
werden. 

Die Auswertung der digitalen Geländemodelle erbrachte 
zur Höhenänderung folgende Ergebnisse (brückL et al., 
2006):

• Durch die Höhenunterschiede der Geländeoberfläche 
ergibt sich eine Volumenabnahme von 2,8 * 106 m3 für 
die Periode von 1962 bis 1996, wobei besonders die 
oberen Bereiche von 1700 m aufwärts eine negative Bi-
lanz aufweisen.

• Etwas schwierig sind die lokal im mittleren und unte-
ren Bereich der Talzuschubsmasse auftretenden rela-
tiv hohen positiven Höhenänderungen zu interpretieren. 
brückL et al. (2006) weisen in diesem Zusammenhang 
auf die Genauigkeit der photogrammetrischen Auswer-
tungen der 1960er Jahre hin, die nur im Meter-Bereich 
liegt.

Die GPS-Messungen

Aus der Tabelle ergeben sich für die Bereiche A bis D für 
die Horizontalkomponente und Geschwindigkeit folgende 
Werte:

Bereich A: 1,016 m  25cm/a

Bereich B: 1,153 m  28 cm/a

Bereich C: 1,589 m  40 cm/a

Bereich D: 0,876 m  22 cm/a.

Diskussion zu den Bewegungsbeträgen und Geschwindig-
keiten in verschiedenen Zeiträumen:

• Bei Betrachtung der Bewegungsbeträge bzw. der Ge-
schwindigkeiten für einzelne Bereiche in verschiedenen 
Zeitintervallen fallen die großen Unterschiede auf.

• Durchaus verständlich ist, dass innerhalb bestimmter 
kurzer Zeiträume die Geschwindigkeiten nur etwa die 
Hälfte großer Zeitintervalle betragen. Bei Betrachtung 
von Zeitabschnitten in den 1980er und 1990er Jahren 
werden die großen Bewegungsbeträge von 1975 und 
1977 nicht berücksichtigt.

• Der Unterschied der langzeitlichen photogrammetri-
schen (1962–1996) zu den geodätischen Messungen 
(1969–1991) ist wesentlich schwieriger zu erklären, da 
in beiden Perioden die ausgeprägten Beschleunigungs-
phasen der 1970er Jahre integriert sind. 

• Die geodätisch gemessenen Horizontalbewegungen 
über einen Zeitraum von 22 Jahren legen die Vermu-
tung nahe, dass aufgrund von gegebenen Messunge-
nauigkeiten der photogrammetrischen Auswertung die 
Horizontalkomponente für den Zeitraum 1962 bis 1991 
etwas zu groß ist. Es zeigt aber auch, dass bei solchen 
tiefgreifenden Hangbewegungen die Analyse nur kleiner 
Zeitabschnitte den wirklich auftretenden Bewegungs-
größen und den daraus zu folgernden Baumaßnahmen 

und Sanierungskonzepten nicht immer gerecht werden 
kann. 

• Basierend vorwiegend auf den photogrammetrischen 
Auswertungen werden Gleit- und Kriechraten (KR) für 
die letzten 50 Jahre mit 0,6 m/a angegeben (brückL & 
brückL, 2006). Für die Kriech- und Gleitrate seit Beginn 
der Bewegung nach dem Rückzug des Eises (KR15000 
BP) wird in diesem Zusammenhang die Beziehung 
0,006 m/a < KR15000 < 0,012 m/a aufgestellt.

Auch wenn die Bewegungsraten für 50 Jahre sicher etwas 
zu hoch angesetzt sind, so fällt doch das große Verhältnis 
KR50 zu KR15000 auf. Es wird gefolgert, dass eine einsetzen-
de Beschleunigung erst in neuerer Zeit erfolgt und die Tal-
zuschubsmasse sich im Initialstadium befindet.

Letztgenannte Aussage lässt sich aus morphologischen 
und geotechnischen Aspekten nur schwierig vertreten. 
Vielmehr legt die morphologische Ausbildung mit Einsa-
ckungen im oberen Teil und hohen Abrisskanten und aus-
geprägten Vorwölbungserscheinungen im unteren Bereich 
eher ein Finalstadium nahe. Dies unterstreicht auch die 

Tabelle 9.  
Statistische Kennwerte der Aufzeichnungen an Extensometer 1.   
Datengrundlage: tägliche Relativverschiebungen.

Parameter Extensometer 1 (E1)

Messbeginn 14.05.1979

Messende 18.09.1994

Anzahl der Werte 5606

Mittelwert / cm 0,05098

Median / cm 0

Minimum / cm -8,2

Maximum / cm 8,4

Variationsbreite / cm 16,6

Standardabweichung 0,41317

Stichprobenvarianz 0,17071

Kurtosis 84,63580

Schiefe -0,17589

Summe 14. 05. bis 31. 12. 1979 / cm 31,8

Jahressumme 1980 / cm 33,9

Jahressumme 1981 / cm 20,2

Jahressumme 1982 / cm 6,3

Jahressumme 1983 / cm 14,2

Jahressumme 1984 / cm 8,9

Jahressumme 1985 / cm 9,8

Jahressumme 1986 / cm 20,5

Jahressumme 1987 / cm 25,9

Jahressumme 1988 / cm 21,7

Jahressumme 1989 / cm 5,6

Jahressumme 1990 / cm 6,0

Jahressumme 1991 / cm 25,2

Jahressumme 1992 / cm 36,3

Jahressumme 1993 / cm 10,7

Summe 01. 01. bis 18. 09. 1994 / cm 8,8

Gesamtsumme / cm 285,8
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starke Zerblockung, Spaltenbildung und die Auflösung in 
Teilgleitkörper (HerMann, 1997).

Bewegungsverlauf über die Zeit an der  
Talzuschubsstirn

Ergebnisse der Drahtextensometermessungen

Wie bereits in Kap. „Methodik und Fehlerbetrachtung“ 
beschrieben, wurden an der Talzuschubsstirn die Ver-

schiebungen mit zwei quasi-kontinuierlich registrieren-
den Drahtextensometern gemessen (zur Lage siehe 
Abb. 18). Da bei Extensometer 2 keine plausiblen Da-
ten vorliegen, werden für die detaillierte Auswertung 
und die Prüfung kausaler Zusammenhänge zwischen 
externen Faktoren und der Hangbewegung nur die 
Aufzeichnungen des Extensometers 1 verwendet. Für 
die statistischen Berechnungen lagen die Messwerte 
als Zeit-Verschiebungs-Wertepaare im Tagesintervall vor. 

Zeitraum Zeit t Verschiebung s Geschwindigkeit v Bemerkung

d cm cm/d

1980

01.01.-14.02. 45 2,9 0,064

15.02.-31.05. 107 1,6 0,015 Minimum 1)

01.06.-30.09. 122 23,4 0,192

01.07.-30.09. 92 21,1 0,229

01.07.-15.09. 77 19,5 0,253

14.07.-08.08. 26 9,9 0,381 Maximum 1)

24.07. 1  1,5  1,5 1-Tages-Maximum

01.10.-31.12. 92 6 0,065

01.01.-31.12. 366 33,7 0,092 Jahresbetrag

1981

01.01.-14.02. 45 3 0,067

15.02.-06.05. 81  2,8  0,035

07.05.-05.10. 152  13,4  0,088 Maximum

30.07. 1 1 1 1-Tages-Maximum

06.10.-31.12. 87 1 0,011 Minimum

01.01.-31.12. 365 20,2 0,055 Jahresbetrag

1990

23.12. 1 1,6 1,6 1-Tages-Maximum

01.01.-31.12. 365 6 0,016 Jahresbetrag

1991

01.01.-15.06. 166 2,5 0,015

16.06.-15.09. 92 21,6 0,235

01.07.-18.08. 49 15,4 0,314 Maximum

29.08. 1 1,8 1,8 1-Tages-Maximum

16.09.-31.12. 107 1,1 0,01 Minimum

01.01.-31.12. 365 25,2 0,069 Jahresbetrag

1992

01.01.-01.04. 49 2,2 0,024

02.04.-20.05. 49 3,3 0,067

21.05.-27.07. 68 28,1 0,413

01.06.-05.07. 34 18 0,529 Maximum

10.06. 1 3,4 3,4 1-Tages-Maximum

28.07.-31.12. 157 2,7 0,017 Minimum

01.01.-31.12. 366 36,3 0,096 Jahresbetrag

1993

01.01.-31.07. 212 5,5 0,026

25.01. 1 1,4 1,4 1-Tages-Maximum

01.08.-19.11. 111 1,4 0,013 Minimum

20.11.-31.12. 42 3,6 0,086 Maximum

01.01.-31.12. 365 10,7 0,029 Jahresbetrag

Tabelle 10.  
Verschiebungsbeträge s und durchschnittliche Geschwindigkeiten v an der Talzuschubsstirn.  
Datengrundlage: tägliche Relativverschiebungen der Jahre 1980, 1981, 1990–1993 an Drahtextensometer 1.  
1) Maximum und Minimum beziehen sich nur auf die in der Auswertung berücksichtigten Intervalle innerhalb des Beobachtungsjahres.
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Für rechenintensive Auswertungen wurden Mittelwerte 
über zwei oder mehrere Tage eingesetzt. Durch diese 
Maßnahme werden zudem auch die z.T. witterungsbe-
dingten starken Tagesschwankungen ausgeglichen. In 
Tab. 9 gehen jedoch die unveränderten Tageswerte für 
die Zusammenstellung der Ergebnisse der Drahtexten-
someter-Aufzeichnungen ein. Die kumulative Verschie-
bung an Extensometer 1 über den gesamten Messzeit-
raum wird aus Abb. 23 ersichtlich. Wie Vergleiche mit 
den Verschiebungsraten an den geodätischen Kontroll-
punkten (Kap. „Betrag und Richtung der Hangbewe-
gung“) und an der Stahlband-Messstelle („Ergebnisse 
der Stahlbandmessungen“ in diesem Kap.) zeigen, sind 
die am Drahtextensometer gemessenen Verschiebungs-
raten möglicherweise aus bisher nicht bekannten Grün-
den etwas zu hoch.

Detailauswertung für bestimmte Jahre

Für die Jahre 1980, 1981 und 1990 bis 1993 wurden die 
Verschiebungsbeträge und die daraus resultierenden Ver-
schiebungsgeschwindigkeiten einer genaueren zeitlichen 
Einordnung unterzogen. Die Ergebnisse verdeutlichen die 
Variationsbreite der jährlichen Hangbewegung (Tab. 10).

In den Jahren 1980, 1981, 1991 und 1992 werden ins-
gesamt sehr hohe Verschiebungsbeträge registriert (s. 
auch Tab. 9). Durch die abschnittsweise Auswertung zeigt 
sich auch, dass ein unterer Grenzwert für die Verschie-
bungsgeschwindigkeit bei etwa 0,01 cm/d, das entspricht 
3,65 cm/a, liegt. Die durchschnittliche Verschiebungsge-
schwindigkeit und damit die entsprechende kumulative 
Verschiebung von 5,6 cm im Jahr 1989 und 6 cm im Jahr 
1990 ist nicht ganz doppelt so groß wie dieser berechne-
te untere Grenzwert. Signifikante Maxima für den Zeitraum 
von einem Tag liegen zumeist um mehr als eine Zehner-
potenz über den maximalen Verschiebungsraten für be-
stimmte Zeitabschnitte.

Die aus den maximalen Verschiebungsraten ermittel-
ten Geschwindigkeiten variieren zwischen 0,3 cm/d und 
0,53 cm/d, woraus sich bei Hochrechnung (Annahme: line-
ares Bewegungsverhalten) auf ein ganzes Jahr theoretisch 
Beträge von rd. 110 cm/a bzw. 193 cm/a berechnen lassen 
würden. Solche hohen Verschiebungsraten wurden aber 
nach 1975 am Talzuschub Gradenbach nicht mehr be-
obachtet. Zudem ist nach den vorliegenden Ergebnissen 
die Annahme eines linearen Bewegungsverhaltens nicht 
 korrekt, zeigt aber, dass sogar noch wesentlich höhere Be-
träge möglich sind (Abb. 27b).

Zeitlich betrachtet fällt die Mehrzahl der Abschnitte mit 
hohen Verschiebungsraten auf die Monate Juni bis Au-
gust und die Abschnitte mit den niedrigsten Raten auf 
den Zeitraum zwischen September und April. Diese star-
ke jahreszeitliche Abhängigkeit der Hangbewegung wurde 
am Talzuschub Gradenbach schon frühzeitig erkannt (z.B. 
MoSer & GLuMac, 1982). Das durchschnittliche jahreszeit-
liche Bewegungsverhalten zwischen 1980 und 1993 kann 
veranschaulicht werden, wenn alle Messwerte in ein Ka-
lenderjahr projiziert werden und für jeden Tag der arith-
metische Mittelwert berechnet wird. In Abb. 26a ist die 
daraus ermittelte kumulative Verschiebung und in Abb. 
26b für charakteristische Abschnitte dieser Kurve durch-
schnittliche Verschiebungsrate dargestellt. Ab Ende Ja-
nuar zeigt sich im Mittel ein Rückgang der Bewegungs-
rate auf ein Minimum mit etwa 0,01 cm/d (Mitte Februar 
bis Mitte April). Bis Anfang Juni werden durchschnittlich 
0,044 cm/d registriert.

Die maximale durchschnittliche Bewegungsrate mit 0,143 
cm/d wird nur für zwei Wochen erreicht. Die Bewegungsra-
te hält sich im Anschluss bis Mitte August mit 0,111 cm/d 
auf hohem Niveau und fällt bis zum Jahresende sogar 
noch unter die Bewegungsrate vom Jahresbeginn. Weite-
re von MoSer (1993) veröffentlichte Resultate hinsichtlich 
des Bewegungsablaufes an der Talzuschubsstirn lassen 
sich mit dieser neuen Auswertung bestätigen und weiter 

Abb. 26.  
Durchschnittliches jahreszeitliches Bewegungs-
verhalten an der Talzuschubsstirn.  
a) Kumulative Verschiebung; b) Durchschnittliche 
Verschiebungsraten (linear interpolierte Teilstü-
cke). Datengrundlage: Tägliche Relativverschie-
bungen an Drahtextensometer 1 (1980 bis 1993).
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präzisieren. Als Grundlage dafür dienen die Drahtexten-
sometermessungen zwischen 1979 und 1994 sowie die 
Stahlbandmessungen zwischen 1972 und 1995.

Danach beträgt der untere Grenzwert für die Hangbewe-
gung an der Talzuschubsstirn 0,01 cm/d bzw. 3,6 cm/a. 
Der Maximal-Wert wurde im Jahre 1992 mit 36,3 cm/a ge-
messen. Im Jahre 1975 wurden jedoch an der Stahlband-
messstelle 352 cm/a registriert, was einem Vielfachen der 
mit dem Drahtextensometer zwischen 1979 und 1994 ge-
messenen jährlichen Bewegungsraten entspricht. Die Grö-
ßenordnung der Verschiebungsrate an der Talzuschubs-
stirn liegt im Zeitraum von 1972 bis 1995 somit zwischen 
3,6 cm/a und 352 cm/a (s. dazu „Ergebnisse der Stahl-
bandmessungen“ in diesem Kap.).

Zeitlich fallen Perioden mit hohen Verschiebungsraten fast 
ausschließlich auf die Monate Juni bis August. Es kann so-
mit ein zyklisch-regressives Verhalten festgestellt werden, 
das auf jahreszeitlichen Einflüssen beruht (Bergwasser-
spiegelniveau, Mächtigkeit der Schneedecke und zeitlicher 
Verlauf des Abschmelzens im Frühjahr) sowie auf seltene-
ren Niederschlags-Extremereignissen (vgl. auch Kap. „Der 
Einfluss der Hydrologie auf Betrag und zeitlichen Verlauf 
der Hangbewegung“). In den oberen und mittleren Berei-
chen des Talzuschubes wird, wie das morphologische Bild 
bereits zeigt, überwiegend ein Öffnen des Gebirges fest-
gestellt. Die Bewegungsraten sind jedoch geringer, als 
aufgrund der beobachteten Zerrungsstrukturen vermutet 
werden könnte. Im Gegensatz dazu steht der untere Be-
reich mit einer „Stauchung“ der Zuschubsmasse, welche 
bereits an der Zerstörung der Querwerke abgelesen wer-
den können.

Die Zeit-Verschiebungskurve von Extensometer 1 weist 
mit Ausnahme „elastischer Verformung“ und „Bruch“ die 
typischen Bestandteile klassischer Kriechkurven auf: pri-
märes, sekundäres und tertiäres Kriechen. Jedoch führte 
das tertiäre Kriechen (Beschleunigung) bisher nicht zum 
Bruch (Versagen großflächiger Böschungsbereiche bzw. 
der Talflanke), sondern ging immer wieder in ein primäres 
und sekundäres Kriechen über.

Ergebnisse der Stahlbandmessungen

Mit relativ geringem Aufwand lassen sich an der Talzu-
schubsstirn auch Verschiebungsmessungen mit dem 
Stahlbandmaß durchführen. Die zeitliche Auflösung der 
Hangbewegung ist aber aufgrund des längeren Messin-
tervalls von zwei bis vier Wochen nicht so gut wie die der 
Drahtextensometermessungen. Dennoch lassen sich be-
züglich des Bewegungsverhaltens in Abhängigkeit von der 
Zeit sehr ähnliche Resultate erzielen.

Erste Ergebnisse der Stahlbandmessungen zwischen 
1972 und 1982 wurden bereits von MoSer & kieFer (1988) 
veröffentlicht. Der zeitliche Ablauf der Bewegung wur-
de von MoSer (1993) genauer beschrieben. Dabei zeig-
te sich bei Betrachtung eines ein-jährigen Zeitabschnittes 
ein differenziertes saisonales Bild, das sich in Winterge-
schwindigkeiten mit ca. 0,02 cm/d, in Frühsommerge-
schwindigkeiten mit 0,4 cm/d und in Spätsommer- und 
Herbstgeschwindigkeiten mit ca. 0,05 cm/d aufgliedern 
ließ. Etwas detailliertere Angaben dazu lassen die Ergeb-
nisse der Drahtextensometermessungen zu (s. „Ergeb-
nisse der Drahtextensometermessungen“ in Kap. „Bewe-
gungsverlauf über die Zeit an der Talzuschubsstirn“). Die 
nachfolgenden Auswertungen dienen nun vor allem dem 

Vergleich der Drahtextensometer-Aufzeichnungen mit den 
Ergebnissen der Stahlbandmessungen bezüglich der zeit-
lichen Auflösung und der registrierten Verschiebungsraten.

Im Zeitraum von Anfang April 1972 bis Ende Dezember 
1995 (rd. 24 Jahre) wurde mittels Stahlbandmessungen 
ein Gesamtverschiebungsbetrag des Gebirges und damit 
einhergehend eine Verringerung des Grabenquerschnittes 
von 8,03 m festgestellt (Abb. 27). Die größten Beträge wur-
den 1975 mit 352 cm und 1972 mit 88 cm erreicht. Ein Teil 
der bis 1971 fertiggestellten armierten Betongrundschwel-
len zeigte bereits 1972 erste Risse und wurde 1975 z. T. 
zerstört. In Abb. 27a und Abb. 27b ist ersichtlich, dass 
sich seit 1980 eine gewisse Beruhigung der Hangbewe-
gung eingestellt hat und durchschnittlich eine Verschie-
bungsrate von ca. 11 cm/Jahr gemessen wird. Verglichen 
mit den Messungen an Drahtextensometer 1 wird mittels 

Abb. 27.  
Ergebnisse der Stahlbandmessungen an der Talzuschubsstirn.  
a) Zeitlicher Verlauf der Verschiebung (Messintervall ca. zwei Wochen);   
b) Kurve aus jährlichen Verschiebungssummen mit Berechnung der Verschie-
bungsraten für unterschiedlich lange Zeitintervalle;   
c) Vergleich der kumulativen Verschiebung der Bandschreiberaufzeichnungen 
an E1 mit der an der Stahlbandmessstelle (10-Jahres-Intervall).   
Insgesamt ist die gemessene Verschiebung mit dem Stahlmaßband um 74 cm 
geringer als die mit dem Drahtextensometer.
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Stahlbandmaß über einen Zeitraum von zehn Jahren ein 
um 74 cm geringerer Verschiebungsbetrag festgestellt 
(Abb. 27c).

Die Ergebnisse der Stahlbandmessungen unterstreichen 
die Richtigkeit der Drahtextensometermessungen (Exten-
someter 1) bezüglich des zeitlichen Verlaufes, da mit bei-
den Methoden „Ruhephasen“ und „aktive Phasen“ in glei-
cher Weise registriert werden. Außerdem besteht zwischen 
den Daten beider Messmethoden trotz des unterschied-
lichen Absolutbetrages ein enger bis streng funktionaler 
linearer Zusammenhang mit einem Pearson’schen Kor-
relationskoeffizienten von r = 0,999. Mit dem Stahlband-

maß wurde im gleichen Zeitraum (1980 bis 1994) jedoch 
eine um 28,5 % geringere kumulative Verschiebung ge-
messen als mit dem Drahtextensometer (Abb. 27c). Der 
Absolutbetrag der gemessenen Hangbewegung an Exten-
someter 1 ist zwar durch geodätische Vergleichsmessun-
gen z. T. abgesichert, dennoch wurden sowohl an den geo-
dätischen Kontrollpunkten im unteren Bereich (s. Abb. 18) 
als auch mit dem Stahlbandmaß zwischen 1980 und 1991 
eine etwa 60 bis 70 cm geringere kumulative Verschiebung 
festgestellt. Für die große Abweichung der Verschiebungs-
beträge an Extensometer 1 von den über den gesamten 
unteren Talzuschubsbereich repräsentativen Beträgen gibt 
es bislang noch keine plausible Erklärung.

Kinematik von Teilkörpern innerhalb der  
Hangdeformation
Lage der Messstellen

Die Mobilität von Teilkörpern innerhalb der Hangdeformati-
on wurde mittels Präzisionsstahlbandmaß untersucht. Die 
Lage der nachfolgend besprochenen Messstellen ist aus 
Abb. 28 ersichtlich.

Spaltenzonen zwischen 1500 und 1850 m Sh

In den oberen und mittleren Bereichen des Talzuschubes 
wird, wie das morphologische Bild bereits zeigt, überwie-
gend ein Öffnen des Gebirges festgestellt. Im Bereich von 
Messstrecke 4 (oberer Bereich der Talzuschubsmasse) 
sind z.B. ausgeprägte Spalten mit bis zu zehn Metern Tie-
fe vorhanden. Aufgrund des morphologischen Befundes 
war demnach eine hohe Bewegungsrate innerhalb dieses 
Abschnitts zu erwarten. Jedoch ist der dort gemessene re-
lative Verschiebungsbetrag von 12 mm (1 mm/a) in einer 
mit ca. 30° streichenden Spalte seit 1987 sehr gering und 
spiegelt nicht das vorhandene morphologische Bild wider 
(Abb. 29).

An den Messstellen 6 bis 9 im mittleren Bereich des Tal-
zuschubes, südöstlich der Thaleralm, werden ebenfalls nur 

Abb. 28.  
Lage der Präzisionsstahlband-Messstellen M1 bis M9.

Abb. 29.  
Ergebnisse der Präzisions-Stahlbandmessungen im Bereich von Spaltenzone verschiedener Teilkörper des Talzuschubes zwischen 1500 und 1850 m Sh.
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sehr geringe Bewegungen gemessen, trotz der dort stark 
ausgeprägten, mit etwa 50° streichenden Spalten bzw. Ab-
lösezonen und des unterhalb anschließenden Steilabsat-
zes. Die größten Bewegungen mit ca. 9 mm können bei 
Messstelle 8 registriert werden, die sich unmittelbar ober-
halb des Steilabsatzes bei 1500 bis 1550 m Sh befindet 
und eine etwa 10 m lange, 2 bis 4 m tiefe und 3 m brei-
te Spalte überspannt. Bei den Messstellen 6, 7 und 9 lie-
gen die relativ ungerichteten Bewegungen seit 1987 unter 
±4 mm. Die Bewegungsraten sind innerhalb des Beobach-
tungszeitraumes auch hier wiederum viel geringer, als es 
aufgrund der vorhandenen Zerrungs- und Ablösestruk-
turen zu erwarten gewesen wäre.

Die Ergebnisse weisen – in Kombination mit den geodätisch 
ermittelten Verschiebungsbeträgen – darauf hin, dass sich 
die Hauptbewegungen in sehr tief liegenden Bewegungs-
zonen abspielen. Das darüber liegende, oberflächenna-
he Gebirge folgt diesen tief liegenden Bewegungen, ohne 
selbst in jüngster Zeit eine eigene Bewegungsaktivität zu 
zeigen.

Östliche Begrenzung bei 1750 m Sh

An der östlichen Talzuschubsbegrenzung auf ca. 1750 m 
Sh befindet sich Messstrecke 5. Mit dieser Messstrecke ist 
es möglich, die Relativbewegung zwischen der randlichen 
Talzuschubsmasse und dem unbewegten, stabilen Gebir-
ge festzustellen. An M 5 konnten deshalb – im Gegensatz 
zu den Messstrecken 4, 6, 7, 8 und 9 – deutliche Verschie-
bungen von 315 mm in 9 Jahren gemessen werden (Abb. 
30). Dies entspricht einer durchschnittlichen Bewegungs-
rate von 35 mm/a für diesen Zeitraum. Andeutungsweise 
gibt es Phasen größerer und geringerer Bewegungsakti-
vität, die weitgehend mit denen an der Talzuschubsstirn 
übereinstimmen (z.B. hohe Aktivität in 1991 und 1992; ge-
ringere Aktivität in den folgenden Jahren). Auch der an der 
Talzuschubsstirn festgestellte Jahreszyklus ist, soweit es 
die unregelmäßigen Messwerte erlauben, ansatzweise zu 
erkennen.

Die Hauptabrisskante

Wie die Aufnahmen seit den Jahren 1975 gezeigt haben, 
ist die Aktivität der Hauptabrisskante insgesamt als gering 
einzustufen. Eine deutliche Veränderung fand im westlichen 

Bereich nördlich des Quellbereiches des Berchtoldbaches 
im Spätherbst 2005 statt. In sehr feinblättrigen Phylliten 
entwickelte sich im Streichen des Gebirgsverbandes (ca. 
150°) eine Rutschungszunge in einer Höhenlage von 2040 

Abb. 31.  
Rutschungs- und Felssturzareal an der Hauptabrisskante südwestlich des 
Eggerwiesenkopfes.

Abb. 30.  
Ergebnisse der Präzisions-Stahl-
bandmessungen an der östlichen 
Abrisskante des Talzuschubes bei 
1750 m Sh (Strecke 5; Streichen 14°, 
Neigung -26°).
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bis 2130 m Sh mit einem Volumen von ca. 30.000 m³.  
Die übersteilte Stirnfront (ca. 45°) des unteren Rut-
schungskörpers wies zum Teil eine blockige Gebirgsfazi-
es auf, so dass Blöcke im m³-Bereich bereitgestellt wer-
den konnten.

Letztgenannte Konstellation bewirkte eine Felssturzzunge, 
die mit einzelnen Blöcken bis zum Niveau des Güterwe-
ges in ca. 1760 m Sh reichte (Pauschalgefälle ca. 30  °). Die 
Breite des Felssturzareals betrug im oberen Bereich 40–
50 m, im unteren Geländeabschnitt ab ca. 1900 m Sh bis 
zu 100 m (Abb. 31).

Der Lärchenbestand wies z. T. massive Beschädigungen 
auf (Abb. 32).

Bergzerreißung oberhalb der Hauptabrisskante  
(1950 bis 2000 m Sh)

Oberhalb der östlichen Hauptabrisskante wird nur in der 
direkt oberhalb anschließenden Spalte (Messstrecke 3) 
eine deutliche Ablösung festgestellt (Abb. 33). Die Spalte 
ist schon im Luftbild von 1967 erkennbar und hat sich 
seit 1987 mit einer nahezu konstanten Bewegungsrate von 
6,5 mm/a verbreitert. In noch weiter von der Hauptabriss-
kante entfernten, parallel dazu verlaufenden Spaltenzo-
nen fanden im Beobachtungszeitraum von 1987 bis 1999 
(12 Jahre) dagegen nur unmerkliche Bewegungen von ins-
gesamt weniger als 1 mm statt (Messstrecken 1 und 2). 
Da an diesen Spalten auch keine frischen Anbrucherschei-
nungen zu beobachten sind, befindet sich das Gebirge in 
diesem Bereich seit 1987 in Ruhe.

Abb. 32.  
Durch Blockschlag zerstörter Lärchenwald in ca. 1850 m Sh. 

Abb. 33.  
Ergebnisse der Präzisions-Stahlbandmessungen oberhalb der Hauptabrisskante des Talzuschubes bei 2000 m Sh.
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Der Einfluss der Hydrologie auf Betrag und  
zeitlichen Verlauf der Hangbewegung

Die Auswertung der Beziehungen zwischen den Nieder-
schlägen, dem Bergwasserspiegel und der Hangbewe-
gung sind aufgrund der Größe des Untersuchungsgebietes 
sehr schwierig. So ist zu bedenken, dass die Niederschlä-
ge nicht überall gleichmäßig verteilt oder in gleicher Art 
(z.B. als Regen oder Schnee) niedergehen. Die Durchläs-
sigkeit des Gebirges variiert stark aufgrund dessen Inho-
mogenität. Außerdem können die in kurzen Intervallen be-
nötigten Verschiebungsmessungen für die Untersuchung 
zeitlicher Zusammenhänge mit vertretbarem Aufwand nur 
an der Talzuschubsstirn durchgeführt werden.

Nachfolgend wird zum einen versucht die zeitlichen Zu-
sammenhänge zwischen den hydrologischen Faktoren 
und der Deformation aufzuzeigen, wobei das Hauptinter-
esse auf den Zusammenhängen zwischen dem Bergwas-
ser und der Hangbewegung liegt. Zum anderen wird auch 
näher auf die Stärke der Deformation in Abhängigkeit von 
den Niederschlägen und der Bergwasserspiegelhöhe ein-
gegangen (Weidner, 2000).

Die Abhängigkeit der Deformation von den Nieder-
schlägen

Die zeitlichen Zusammenhänge zwischen den Niederschlä-
gen und der Hangbewegung wurden schon von kronFeLL-
ner-krauS (1978a, b, 1980) untersucht. Nach der damals 

zur Verfügung stehenden 4-jährigen Messreihe (1972 bis 
1975) von geodätischen Kurzintervallmessungen ergab 
sich der beste Zusammenhang zwischen der 10-mona-
tigen Niederschlagssumme von November des Vorjahres 
bis August und der Hangbewegung von Mai bis Septem-
ber. Mit einer anderen Methode wurde für die Jahre 1979 
bis 1982 von Mazur (1982) der direkte Zusammenhang 
zwischen den Niederschlägen und der Hangbewegung un-
tersucht. Das Maximum der Kreuzkorrelationsfunktion zwi-

Abb. 34.  
Tägliche Niederschläge, berechnete kumulative Niederschläge, tägliche mittlere Lufttemperaturen (Station Egg/Fleißner) und kumulative Verschiebung an der 
Stahlbandmessstelle im Jahre 1975.

Tabelle 11.  
Zeitliche Differenzen zwischen der Verschiebungsrate an Extensometer 1 und 
den Bergwasserspiegel-Änderungen (A) sowie des Bergwassermaximums (B).  
Die Stärke des Zusammenhangs ist als linearer Korrelationskoeffizient rk ange-
geben. Der kritische Wert rFG;a zur Prüfung von rk auf Signifikanz (zweiseitiger 
Test mittels t-Verteilung; FG = n – 2 = 714 und a = 0,05; n Anzahl der Werte) 
beträgt 0,074).

Messstelle
A

Wochen max. rk

B

Wochen max. rk

1 -8 0,136 -4 0,283

2 -12 0,141 -4 0,176

3b -4 0,283 ±0 0,387

8 -7 0,196 -1 0,126

13 -8 0,191 -1 0,175

14 -9 0,151 -2 ... -3 0,130

15 -7 0,145 -2 0,329

Egg 2 -6 0,197 +2 0,240
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schen den Niederschlägen und der Hangbewegung lag 
dabei zwischen fünf und sechs Monaten.

Eigene Auswertungen dazu zeigen, dass die Niederschlä-
ge, die als Regen fallen, sich meistens nur gering auf die 
Bergwasserspiegel-Höhe auswirken. Deshalb können im 
Anschluss an Regenereignisse nahezu keine signifikan-
ten Beschleunigungsphasen des Talzuschubes festgestellt 
werden. Zwischen 1979 und 1994 konnte nur ein Starknie-
derschlagsereignis mit einer deutlichen Zunahme der 
Hangbewegung in Verbindung gebracht werden. Im Ok-
tober 1993 wurde mit 304,9 mm Regen die höchste Nie-
derschlags-Monatssumme im Beobachtungszeitraum ge-
messen. Im November bis Dezember 1993 kam es deshalb 
durch den daran anschließenden kräftigen Bergwasser-
spiegel-Anstieg auch zu einer erhöhten Hangbewegungs-
rate. Der Bewegungsbetrag fiel jedoch viel geringer aus, 
als es aufgrund der Bergwasserspiegel-Höhe zu vermuten 
gewesen wäre.

Die Kreuzkorrelation der monatlichen Niederschlagssum-
men mit den monatlichen Bergwasserspiegel-Höhen zeigt, 
dass sich der Niederschlag mit etwa einem Monat Ver-
zögerung auf die Höhe des Bergwasserspiegels auswirkt 

(ausgewertete Messreihen von Pegel 1, 2, 3b, 8, 13, 14, 15 
und Egg 2). Der stärkste Zusammenhang ist bei den Pe-
geln 3b (rk = 0,361) und P 15 (rk = 0,339) festzustellen (zur 
Lage der Messstellen, siehe Abb. 13).

Der Zusammenhang zwischen längerfristigen Nieder-
schlagssummen und der Hangbewegung wurde – in An-
lehnung an die Auswertungen von Kronfellner-Kraus – 
für 10- bis 14-monatige Niederschlagssummen und die 
jährlichen Verschiebungssummen untersucht. Dabei wur-
de nicht nur die Anzahl der Niederschlagsmonate vari-
iert, sondern auch der Zeitraum. Sinnvoll erscheint da-
nach vor allem der Zeitraum ab November des Vorjahres 
bis in das Beobachtungsjahr hinein. Der stärkste und 
auf dem 5 %-Niveau statistisch signifikante lineare Zu-
sammenhang – mit einem Pearson’schen Korrelationsko-
effizienten von 0,54 – ließ sich zwischen der 12-mona-
tigen Niederschlagssumme ab November des Vorjahres 
bis Oktober des Beobachtungsjahres und der Verschie-
bung im Beobachtungsjahr berechnen.

Die Wirkung von Starkniederschlägen, die gleichzei-
tig mit der Schneeschmelze ein Vielfaches der durch-

Abb. 35.  
Synoptische Darstellung von kumulativer Ver-
schiebung x und Verschiebungsgeschwindig-
keit v an Extensometer 1 sowie des Bergwas-
serspiegels in Pegel 3b und der Monatssum-
men der mittleren täglichen Niederschläge N 
an der Station Fleißner.
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schnittlichen Niederschlagshöhen erbringen, ist beson-
ders kritisch, wie der große Bewegungsbetrag von 
mehr als 3,5 m im Jahre 1975 an der Talzuschubs-
stirn belegt (Weidner, 2000). Die extrem großen Bewe-
gungsraten im Frühjahr bis Sommer 1975 sind sicher 
zum Großteil auf die starken Schneefälle von 28. – 31. 
März mit ca. 76 mm Wasseräquivalent (WÄQ) und auf 
die daran anschließenden weiteren Schnee- und Re-
genfälle von 3.–7. April mit ca. 160 mm WÄQ zurück-
zuführen (Abb. 34).

Die Abhängigkeit der Deformation von den  
Bergwasserspiegel-Schwankungen

Die zeitlichen Zusammenhänge zwischen den Bergwas-
serspiegel-Schwankungen und der Deformation wurden 
mittels Kreuzkorrelation untersucht (Tab. 11). Dabei wur-
de sowohl die zeitliche Abhängigkeit der Deformation 
von den Bergwasserspiegel-Änderungen (Wochenwerte) 
als auch die Abhängigkeit der Deformation vom Auftre-
ten des Bergwasserspiegel-Maximums ermittelt. Metho-
disch entspricht diese Auswertung der Kreuzkorrelation 
der Bergwasserspiegel-Ganglinien untereinander. Anstel-
le einer zweiten Ganglinie wurde hier jedoch die Ver-
schiebungsrate an Extensometer 1 (Wochenwerte) ein-
gesetzt.

Entsprechend den zeitlichen Unterschieden im Verlauf des 
Bergwasserspiegels ergeben sich zeitliche Unterschie-
de zwischen der maximalen Geschwindigkeit der Hang-
bewegung und den maximalen Bergwasserspiegel-Ände-
rungen (Anstieg bzw. Abfallen des BWS). Interessant ist 
auch der zeitliche Abstand zwischen der maximalen Ge-
schwindigkeit der Hangbewegung und dem Bergwasser-
maximum. Nach Tab. 11 liegen die größten Bergwasser-
spiegel-Änderungen 4 bis 12 Wochen vor den maximalen 
Verschiebungsraten an der Talzuschubsstirn, die Bergwas-
ser-Maxima dagegen 0 bis 4 Wochen. Die Korrelations-
koeffizienten sind insgesamt trotz augenfälliger Überein-
stimmungen im zeitlichen Verlauf von Hangbewegung und 
Bergwasserspiegel (Abb. 35) relativ gering. Der beste Zu-
sammenhang kann zwischen der Hangbewegung und dem 
Bergwasserspiegel in M 3b festgestellt werden (Weidner 
et al., 1998).

Die aktiven Maßnahmen  
nach der Katastrophe 1966

Die Maßnahmen in den 1960er und 1970er Jahren

Aufgrund der Beschädigung bzw. Zerstörung von 15 Häu-
sern der Ortschaft Putschall wurde schon 1967 mit der 
Umsetzung eines umfangreichen Verbauungskonzeptes 
begonnen. Dieses umfasste insgesamt 24 armierte Beton-
grundschwellen, um die Grabensohle zu heben und weite-
re Unterschneidungsprozesse zu unterbinden. Gleichzeitig 
mit den Verbauungsmaßnahmen wurde ein ausgedehn-
tes Messprogramm in die Wege geleitet. Aus organisato-
rischen Gründen und der gebotenen Dringlichkeit muss-
te vor dem Beginn der Baumaßnahmen auf die genaue 
Kenntnis des Bewegungsablaufes verzichtet werden.

Aufgrund der Bewegungsraten von 88 cm im Jahr 1972 
und von 350 cm im Jahr 1975 kam es zu einem starken 
Gebirgsdruck auf die Sperren. Dieser bewirkte, dass

• ein Verschieben der armierten Sperren und eine Hebung 
in Meterdimensionen stattfand,

• in Folge ein Abscheren an den Arbeitsfugen geschah,

• eine komplette Zerstörung bis in einzelne Blöcke zu be-
obachten war,

• größere Bewegungsraten zur Rissbildung und in relativ 
kurzer Zeit zur völligen Zerstörung der Sperren führten.

Bei Talzuschüben können sich demnach unter bestimmten 
meteorologischen Bedingungen sehr große Bewegungsra-
ten einstellen, die mit einer bautechnisch ungünstigen He-
bung verknüpft sein können (Abb. 36 und 37).

Folgerungen – neues Verbauungskonzept

Die Untersuchungen des Talzuschubes am Gradenbach 
zeigen, dass erst eine längere Analyse des Bewegungsab-
laufes die Möglichkeiten einer nachhaltigen Verbauungs-
strategie eröffnet. Aufgrund der seit 1967 gemachten Er-
fahrungen wurde Ende der 1990er Jahre mit einem völlig 
neuen Sanierungskonzept begonnen. Anstatt von starren 
Betonquerwerken wurden Dämme aus miteinander durch 
Stahlseile verbundene Steinbrocken errichtet (Abb. 38). 
Diese Verbauungen sollen durch die gegeneinander ver-
schiebbaren Steinwürfe dem vorherrschenden Gebirgs-
druck deutlich länger standhalten als konventionelle Quer-
werke.

Folgende weitere aktive Maßnahmen wurden am Graden-
bach vollständig oder teilweise verwirklicht, um das Risiko 
durch den Talzuschub und dessen Auswirkungen zu mini-
mieren:

• Fassung und kontrollierte Entwässerung von Quellen

Abb. 36.  
Deutliche Spaltenbildung der Sperrenabstaffelung.  
Aufnahme Anfang der 1980er Jahre.
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• Verbauung des Berchtoldgrabens an Versickerungsstel-
len

• Anhebung der Bachsohle durch Aufschotterung

• Asphaltieren der Straße zur kontrollierten Entwässerung 
von einem Prozent der Talzuschubsfläche

• Aufforstung des oberen Talzuschubsbereichs (biologi-
sche Entwässerung).

Als Beispiel für ein sehr umfangreiches Sanierungskon-
zept einer alpinen Großhangbewegung muss der Talzu-
schub Campo Vallemaggia/Tessin angesehen werden. In 
den 1990er Jahren wurde neben einem ca. 1,8 km langen 
Drainagestollen im Anstehenden ein ebenso langer Um-
leitungsstollen der Rovana errichtet, um die Unterschnei-
dungstendenz bei extremen Niederschlagsereignissen aus-
zuschalten. Als Bemessungsdurchfluss wurden 300 m³/s 
gewählt, was etwa einem 200-jährlichen Hochwasser ent-
spricht (LoMbardi, 1996; bonzaniGo et al., 2007).

Diskussion der Kinematik hinsichtlich  
Bewegungsmechanismus und  

Gleitkörpergeometrie

Von besonderem Interesse bei der Klärung des Bewe-
gungsmechanismus und der Gleitkörpergeometrie tief 
greifender Hangdeformationen sind folgende Punkte:

• Findet kontinuierliche Deformation statt oder nicht?

• Handelt es sich um stationäre oder instationäre Bewe-
gungen?

• Liegt eine Gleitzone oder liegen mehrere Gleitzonen 
vor?

• Ist eine vorhandene Gleitzone durchgehend entwickelt 
oder nicht?

• Findet die Bewegung auf translations- oder auf rotati-
onsförmigen Gleitbahnen statt?

• In welcher Tiefenlage befinden sich die Gleitzonen?

• Gibt es Unterschiede in verschiedenen Bereichen der 
instabilen Hangflanke?

• Kann es zum Progressiven Bruch kommen?

Bewegungsmechanismus

Es hat nicht an Versuchen gefehlt, für die Klärung des Me-
chanismus der tief greifenden Hangdeformationen („kon-
tinuierliches Massenkriechen in Fels“ bzw. „Tiefkriechen“) 
rheologische Modelle heranzuziehen (z.B. ter-stePanian, 
1966; ziScHinSky, 1969a, b; brückL & ScHeideGGer, 1972 
und zieGLer, 1982) oder die gemessenen Zeit-Deforma-
tions-Beziehungen mit denen des primären, sekundären 
und tertiären Kriechens von Gesteinen im Labor zu ver-
gleichen. Die geologisch-geotechnischen und morpholo-
gischen Geländebefunde weisen jedoch darauf hin, dass 
sowohl am Gradenbach als auch bei den meisten ande-
ren tief greifenden Hangdeformationen keine kontinuierli-
che Deformation im Sinne von HaeFeLi (1967a, b) erfolgt. 
Bei einer solchen Deformation nimmt der Verschiebungs-
betrag von der tiefsten Begrenzungslinie ausgehend bis 
zur Geländeoberfläche hin gleichmäßig zu. Dieser Defor-
mationstyp wäre z.B. charakteristisch für überkonsolidier-
te Tone in einer Phase vor einem Bruch bzw. vor der Ent-
stehung einer Gleitfläche. Dass dies für Fels nicht zutrifft, 
ist besonders auf die stoffliche Inhomogenität und die ver-
schiedene effektive Teilbeweglichkeit der Kluftkörper zu-
rückzuführen. Die in den mittleren bis oberen Bereichen 
gemessenen großen Bewegungsraten unterstreichen die 
Hypothese, dass es sich weniger um Kriechvorgänge im 
mechanischen Sinne als vielmehr um Gleitvorgänge oder 
eine Kombination von Kriech- und Gleitvorgängen (diskon-
tinuierliches Gleiten) handelt. Durch die fortschreitende, 
langsame Deformation entstanden nach FoLLaci (1987), zi-

Abb. 37.  
Völlige Zerstörung der Sperrenabstaffelung.  
Aufnahme Anfang der 1980er Jahre.

Abb. 38.  
Zur Aufnahme des Gebirgsdruckes deformierbarer 
Steinbrockendamm mit Stahlseilverhängung in der 
ehemaligen Sperrenabstaffelung.
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tiert in LeroueiL et al. (1996), beim Beispiel La Clapière mit 
der Zeit Schwächezonen im Fels, die dann für die Entwick-
lung einer Bruchfläche benutzt wurden.

Die Kurzintervallmessungen haben gezeigt, dass über die 
Zeit kein stationärer und damit zeitlich konstanter Kriech-
vorgang vorliegt, sondern dass der Hang einer regressiv-
zyklischen Bewegung unterworfen ist. Ein solches Verhal-
ten wurde z.B. auch von mandžić (1988) für eine hohe 
Tagebauböschung an der Mine „Smreka“ (Ex-Jugoslawien) 
beschrieben. Regressiv-zyklische Systeme zeichnen sich 
durch eine wiederholte Zu- und Abnahme der Deformati-
onsrate über die Zeit aus. Dieser Vorgang steht aufgrund 
der Untersuchungsergebnisse eindeutig in Zusammen-
hang mit externen Faktoren. Der Bewegungsprozess kann 
demnach als eine langsame, unstetige Formänderung bei 
wechselndem Spannungsniveau angesehen werden. Die 
regressiv-zyklischen Phasen werden sich periodisch wie-
derholen, solange ein kritisches Spannungsniveau nicht 
überschritten wird. Nach Erreichen und Überschreitung ei-
nes solchen – für die oben aufgeführten Fallbeispiele bis-
her nicht bekannten – Spannungsniveaus durch externe 
Faktoren erfolgt in der daran anschließenden progressiven 
Phase eine beschleunigte Zunahme der Verschiebung bis 
zum vollständigen Versagen des Hanges.

Gleitkörpergeometrie

Die Gleitkörpergeometrie kann durch die Art und die Tie-
fenlage von Bewegungszonen sowie deren Ausstrichli-
nien an der Geländeoberfläche charakterisiert werden. 
Hinsichtlich der Lage und der Beschaffenheit der Be-

wegungszonen als Kriech- oder Gleitzonen bzw. Gleit-
flächen liegt bei einem Großteil der überwiegend flach-
gründigen Rutschungen ein gut fundiertes Wissen vor. 
Im Gegensatz zu den Rutschungen, die oft eine sicht-
bare Gleitfläche entblößen oder deren Gleitfläche durch 
Bohrungen aufgeschlossen wurde, kann bei einer tief 
greifenden Hangdeformation meistens nur im Kopfbe-
reich, entlang von Abrisskanten, das Ausstreichen ei-
ner oder mehrerer, meist steil einfallender Bewegungs-
bahnen beobachtet werden. Alles andere entzieht sich 
der direkten Beobachtung. Deshalb waren einerseits bis-
her fast alle Untersuchungen zur Gleitkörpergeometrie 
ausschließlich theoretischer Natur (ter-stePanian, 1966, 
1974; HutcHinSon, 1988). Andererseits wurden aufgrund 
sehr allgemeiner geologischer Untersuchungen prinzipi-
elle geometrische Modelle abgeleitet (MaHr & baLiak, 
1973; MaHr, 1977).

Die Ergebnisse der teilweise sehr intensiven geotechni-
schen Untersuchungen tief greifender Hangdeformationen 
zwischen 1980 und 2000 erbrachten aufschlussreiche Er-
kenntnisse zur Klärung offener Fragen. noverraz (1996) 
berichtet zusammenfassend über die 20-jährigen Unter-
suchungsergebnisse an 18 instabilen Hangflanken in der 
Schweiz. Danach sind bei allen Objekten – bis auf drei Aus-
nahmen (Sedrun sowie Hérémence und Bettmeralp-Fiesch 

aus dem Kanton Wallis) – eine oder bis zu vier hauptsächli-
che, eng beieinander liegende Gleitbahnen entwickelt. Die 
Inklinometermessungen in 7 instabilen Hangflanken bis in 
eine Teufe von bis zu 263 m belegen dies sehr anschau-
lich (Abb. 39). Das oberhalb  existierender  Gleitbahnen 

Abb. 39.  
Ergebnisse von Inklinometermessungen an sieben tiefgreifenden Hangdeformationen (aus noverraz, 1996).
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Tabelle 12.  
Absolute Höhenlage, Höhendifferenz, Länge, Breite, Fläche, Tiefgang und Volumen der Fallbeispiele.  
h: horizontal; r: räumlich (meistens aus horizontaler Länge und Höhe berechnet); V: Volumen; mit: mittlerer Wert; max: maximal; min: minimal.  
A) Tiefe im senkrechten Schnitt (scheinbare Mächtigkeit).  
B) nur der „aktive“ Talzuschub.

Nr.
Kurz-
bezeichnung

Abs. Höhenl.  
von...bis  

m Sh

Höhen-
differenz

m

Länge
m

Breite
m

Fläche
106 m²

TiefeA)

m
Volumen
106 m³

Anmerkung

1 GradenbachB) 1100...2260 1160 h 2000
r 2350

max 1000 
mit 900

2 max >140
mit 80...100

160 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 80 m

2 Lugnez 800...2060 1260 h 4700
r 4870

max 8500
mit 8000

30...40 max 130
mit 100

3800 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 100 m

3 Schuders 800...1420 620 h 1020
r 1180

max 1000
mit 700

0,7...1,1 max 30
mit 10...16

7 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 10 m

4 Heinzenberg 800...2200 1400 h 6250
r 6500

max 10000
mit 5000

45 max 
200...300
mit 100

400 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 100 m

5 Campo 1000...2100 1100 h 2300
r 2550

max 1400
mit 960

2,6 max 250 
min 80 
mit 165

200 Tiefe von 165 m durch zwei 
Bohrungen im Höhenniveau 
von Campo belegt; max 
250 m nach noverraz 
(1996)

6 La Clapière 1100...1700 600 r 1150
h 1000

max 1000
mit 800

1 max 
300...400 
mit 100

50 Tiefe von 300...400 
m aus Profil; 100 m 
aus Rückrechnung 
von Volumen- und 
Flächenangabe

7 La Frasse 850...1400 550 h 2000
r 2070

1000 1 max 114
min 40

mit 80...100

60...100 max Tiefe durch Bohrung 
belegt; mittlere Tiefe und 
Volumen laut Literatur

8 Sedrun 1670...2460 790 h 1500 700...1000 1,5 100...300 300 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 200 m

9 Rosone-
Bertodasco-
Sektor

750...1830 1080 h 2430
r 2660

max 600
mit 500

1,3 max 73
mit 30...50

60 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 40 m

10 Bonvillard 800...2500 1620 h 3450
r 3800

1500... 
2500

4,3 max >300
mit 50...100

550 Tiefgang mit Bohrungen 
und Seismik belegt; V ge-
schätzt aus mittlerer Tiefe 
von 75 m

11 Gepatsch- 
Hochmaiß

1660...2330 670 h 980
r 1200

max 1050
mit 600

0,2 max >135
mit 80

27...47 Volumen laut Literatur 27 
• 106 m³; nach eigenen 
Daten:  
V = 47 • 106 m³ (geschätzt 
aus mittlerer Tiefe von 80 m)

12 Gepatsch- 
Klasgarten

1660...2330 670 h 960
r 1170

max 660
mit 500

0,6 max >105
60...80

42 max Tiefe aus 
Inklinometerbohrung; 
Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 70 m

13 Königsleiten 1350...2000 650 h 1370
r 1520

2100 3 100...130 300 Tiefe an Talzuschubsstirn 
mit Bohrungen belegt; 
Volumen laut Literatur; 
Fläche und Breite aus 
Rückrechnung geschätzt

14 Reppwand-
Oselitzenbach

800...1400 600 h 1750
r 2100

1000...1500 2 max 100
mit 50...80

140 Tiefe geschätzt aus Seismik 
und Bohrungen am Fuß; 
Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 70 m; 
Tiefe in Profil von kaHLer & 
Prey (1963) >300 m

15 Wasserradkopf 1890...2325 435 h 930
r 1030

500 0,5 max 200 
mit 100

45 Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 100 m

16 Mödritschbach 1180...1640 460 h 690
r 760

1000 0,5 max 100 
mit 60...80

35 Tiefe aus Profilen ge-
schätzt;
Volumen geschätzt aus 
mittlerer Tiefe von 70 m

17 Lesacher 
Riegel

1500...2610 1110 h 1800
r 2060

max 1400
mit 600

1,2 max 120
mit 60...80

84 Tiefe aus Seismik; Volumen 
geschätzt aus Breite und 
mittlerer Tiefe von 70 m; 
Volumen nach brückL & 
brückL (2006) 63 • 106 m³
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 befindliche Gebirge bewegt sich danach mehr oder weni-
ger „en bloc“.

Bei nahezu allen von Noverraz aufgelisteten Beispielen lie-
gen diese als durchgehend erachteten Gleitbahnen tiefer 
als 100 bis 400 m unter der Geländeoberfläche. Für zwei 
der Hangdeformationen (Arveyes und Diablerets, beide im 
Kanton Wallis) wird eine – durch die Untersuchungen be-
legte – tiefste Gleitfläche von 40 bis 80 m angegeben. Auch 
die instabile Hangflanke des Orco-Piantonetto (Rosone-
Bertodasco-Sektor, Nr. 9: Die hier angegebenen Nummern 
beziehen sich auf die in Tab. 12 aufgelisteten Fallbeispie-
le) zeigt im Wesentlichen eine langsame Bewegung auf 
mehreren, teilweise ineinander übergehenden und in 30 
bis 70 m unter dem Geländeniveau liegenden Gleitflächen 
(barLa & cHiriotti, 1995; interreG 1, 1996). In nur ei-
nem Beispiel (Faido, Tessin) ist dagegen auf Talniveau eine 
etwa 9 m mächtige Kriechzone in 32 bis 43 m unter Talni-
veau entwickelt (siehe Abb. 39; nicht in Tab. 12 enthalten). 
Die Tiefenlage der Gleitbahn im Hang selbst wird dagegen 
mit 250 m unter der Geländeoberfläche beziffert. In einer 
weiteren 100 bis 300 m tief reichenden Hangdeformation 
(Sedrun, Nr. 8 in Tab. 12) ist nur ein tief greifendes Kippen 
der Gneise und kristallinen Schiefer, ohne Entwicklung ei-
ner Gleitbahn, der Grund für die geodätisch und photo-
grammetrisch gemessenen Bewegungen an der Erdober-
fläche (bonnard et al., 1996; aMann et al., 2006).

Tab. 12 enthält eine Zusammenstellung wichtiger geo-
metrischer Daten der Fallbeispiele (absolute Höhenlage, 

Höhendifferenz, Länge, Breite, Fläche, Tiefgang und Vo-
lumen). Die Oberflächengeometrie lässt sich noch ver-
gleichsweise gut aus Plänen und Profilen entnehmen, wo-
gegen die Tiefenerstreckung sehr häufig nur abgeschätzt 
werden kann. Die Angaben über das Volumen sind des-
halb mit großen Unsicherheiten in der Größenordnung von 
mehreren Zehntausend bis zu einigen Millionen Kubikme-
tern behaftet.

Der Tiefgang der Fallbeispiele variiert zwischen minimal 
30 m (Rosone-Bertodasco-Sektor) und maximal 400 m 
(La Clapière; interreG 1, 1996). Schuders stellt mit ei-
ner mittleren Tiefe von 10 bis 16 m eine Ausnahme dar, 
weshalb es sich bei diesem Beispiel wahrscheinlich nicht 
um eine tief greifende Hangdeformation, sondern um 
eine überwiegend flachgründige Felsgleitung (Schieferrut-
schung) handelt. Aus den Aufschlüssen und Bohrungen 
sowie den veröffentlichten Profilen der zahlreichen Hang-
deformationen resultiert ein mittlerer Tiefgang von etwa 
60 bis 100 m.

Da beim Gradenbach keine der abgeteuften Bohrungen 
eine Gleitfläche durchörterte, liegen bis dato nur Hypo-
thesen zur Tiefenlage und zur Beschaffenheit der Gleitzo-
nen vor.

Nach den Auswertungen der geodätischen Messungen 
vertritt kronFeLLner-krauS (1978a, b, 1980) die Existenz 
einer von der Hauptabrisskante bis zum Fuß des Talzu-
schubes durchgehenden, tief liegenden Begrenzung der 
bewegten Masse.

Abb. 40.  
Strukturgeologische Einheiten (dilatant – kontraktant).  
Tiefenlage und Ausbildung der Gleitzonen.
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Die Bewegung erfolgt überwiegend translationsförmig und 
nur untergeordnet rotationsförmig. Ein wichtiges Kriterium 
für diese Interpretation ist die Neigung der Bewegungs-
vektoren an der Erdoberfläche, die in etwa die Neigung 
der vermuteten oder bekannten Gleitfläche am Schnitt-
punkt von Bewegungsvektor-Normale und Gleitfläche 
widerspiegelt. Die vermutete Tiefe der bewegten Masse 
beträgt 100 m im oberen Bereich und bis zu 180 m im un-
teren Bereich. Diese Variante entspricht weitgehend auch 
den Vorstellungen von noverraz (1996) für die Beispiele 
aus der Schweiz. Noverraz vertritt zudem die Auffassung, 
dass eine Bewegung auf einer tief liegenden Gleitfläche 
angenommen werden kann, wenn das Einfallen des Bewe-
gungsvektors im oberen Teil steiler und im unteren Teil fla-
cher ist als das Gelände.

Eine derartige, über mehr als 1000 Höhenmeter durchhal-
tende Gleitfläche dürfte jedoch aufgrund der heterogenen 
Gebirgsbeschaffenheit am Gradenbach nicht existent sein. 
Wahrscheinlicher ist wegen der unterschiedlich großen 
Teilbeweglichkeit der Phyllite eine Bewegung von mehre-
ren Teil- bzw. Großschollen (MoSer & GLuMac, 1983), die 
im oberen Teil treppenartig absitzen und im unteren Teil 
möglicherweise rotationsförmigen Charakter haben (Abb. 
40). Darauf weisen zumindest auch die morphologischen 
Verhältnisse hin. Aufgrund der vorherrschenden Zugspan-
nungen im oberen Teil und dem steilen Einfallen der Vekto-
ren lässt sich ableiten, dass unterhalb der Hauptabrisskan-
te die Bewegung translatorisch auf relativ steil stehenden 
Gleitflächen erfolgt. Die hohen Druckspannungen und Be-
wegungen im unteren Teil führen dagegen zur sehr starken 
mechanischen Zerstörung der Phyllite. Dies begünstigt un-
terhalb etwa 1400 m Sh die Entstehung einer mächtigen, 
tief liegenden Scherzone, die innerhalb der Bachsohle en-
det (im Bereich der Bachsohle werden die Horizontalver-
schiebungen durch Hebungen kompensiert; MoSer, 1994). 
Nach den strukturgeologischen Befunden und den geo-
technischen Messungen vollziehen sich die kinematischen 
Prozesse wahrscheinlich auf vorwiegend planaren Gleit-
zonen, vorgegeben durch das Trennflächengefüge (z.B. 
oberhalb der Hauptanbruchkante und im mittleren Teil), 
aber auch z.T. auf quasi-rotationsförmigen Gleitzonen, vor 
allem an der Talzuschubsstirn.

brückL (1984) und brückL & brückL (2006) schließen 
nach den Ergebnissen der Refraktionsseismik auf eine 
Mächtigkeit der bewegten Masse von allgemein 100 m. 
Jedoch ist im unteren Teil des Längsprofils und im Süd-
westteil des unteren Querprofils auch eine Mächtigkeit von 
160 bis 170 m möglich. Die 1978 durchgeführten Inklino-
metermessungen in Bohrung Egg 2 (zur Lage siehe Abb. 
13) zeigen nach brückL (1984) eine Bewegung bis in eine 
Teufe von mindestens 125 m an. In dieser Bohrung wur-
de bis zur Endteufe von 129 m keine Gleitfläche durchör-
tert. Einen weiteren wichtigen Hinweis zur Tiefenlage der 
Hauptbewegungsbahnen liefern auch die elf bis zu 50 m 
tiefen Pegel, die nach mehr als 20 Jahren noch intakt sind. 
Bewegungszonen, in denen Jahresbewegungsraten von 
mehr als 10 cm/a stattfinden, müssen deshalb noch tie-
fer liegen.

Zumindest im Bereich der Bachsohle lässt sich die Tie-
fenlage der Bewegungszone sehr genau angeben. In der 
Bohrung Gradenbach wurden nach kronFeLLner-krauS 
(1980) in 28 bis 33 m Teufe Moränenreste erbohrt, die vom 
Phyllitverband überfahren worden sein müssen und den 
Bewegungshorizont somit eindeutig markieren. Auch Sti-

ni (1952) berichtet über eine derartige Entdeckung im heu-
tigen Bereich des Staudamms Durlaßboden, wo in einer 
Bohrung unter den zerrütteten Felsmassen des Talzuschu-
bes in etwas mehr als 100 m Teufe noch Moräne ange-
fahren wurde. Die Tiefenlage der Gleitzone von etwa 32 
bis 43 m unter Geländeniveau im Talbereich des Beispiels 
„Rockslide Faido“ von noverraz (1996) (siehe Abb. 39), 
kommt der Tiefenlage der Gleitzone im Niveau der Bach-
sohle des Gradenbachs sehr nahe. Die Mächtigkeit der 
Kriechzone bei Faido von mindestens 11 m entspricht klar 
einer breiten Deformationszone im unteren Bereich einer 
instabilen Hangflanke.

Progressiver Bruch

Die Frage nach der möglichen Entstehung eines (Progres-
siven) Bruches von Teilbereichen, besonders des Hang-
fußes, oder sogar des gesamten Talflanke lässt sich pau-
schal nicht beantworten. Bei den Deformationen, die sich 
auf durchhaltenden Trennflächen wie Schieferung oder 
Schichtung vollziehen, wäre prinzipiell ein plötzliches Ver-
sagen wahrscheinlicher als bei solchen, die eine schräg 
zum Einfallen der Trennflächen gerichtete Bewegung auf-
weisen. Ein weiteres Kriterium sind die externen Fakto-
ren. Dazu wären detaillierte Kenntnisse über die künfti-
ge Entwicklung der Niederschläge notwendig. Da es sich 
beim Wetter aber um ein chaotisches System handelt, und 
eine einigermaßen sichere Prognose – auch für die Nieder-
schläge – mit heute verfügbaren Mitteln nur für drei bis vier 
Tage im voraus möglich ist, werden auch Prognosen einer 
künftigen Hangbewegung nur für kurze Zeiträume zutref-
fen. Der Ort und der Zeitpunkt der Entstehung von Gewit-
terzellen, aus denen extreme Niederschläge hervorgehen 
können, werden im Ernstfall erst dann bekannt sein, wenn 
es bereits zu spät ist.

Unter Verwendung der bekannten Zusammenhänge zwi-
schen der Hangbewegung und den externen Faktoren las-
sen sich für den Talzuschub Gradenbach mögliche Ext-
remsituationen in Worst-case-Szenarien darstellen.

Ein solches Szenario lässt sich ausgehend vom Extremer-
eignis von 1975 am Gradenbach entwickeln:

Es kann eine plötzliche Mobilisierung und das Abrutschen 
des gesamten unteren Bereiches des Talzuschubes nicht 
ausgeschlossen werden, wenn die extremen Schneehöhen 
wie im Winter 1917 und die heftigen Regenfälle in der Zeit 
der Schneeschmelze wie im Jahre 1975 zusammentref-
fen. Aufgrund der daraufhin versperrten „Schluchtstrecke“ 
kommt es zur Aufstauung des Gradenbaches. Die maxi-
male Monatsabflussfracht vom Juni 1991 (Periode 1991 
bis 1996) von ca. 9700 ∙ 103 m³ wird möglicherweise um 
mehr als das Zwanzigfache übertroffen. Der entstehen-
de Stausee hat sich bis zum Jahresende auf ein Volumen 
von mehreren hundert Millionen Kubikmetern vergrößert. 
Im darauffolgenden Sommer kommt es nach der Schnee-
schmelze möglicherweise zu einem Durchbruch. Die 
schweren Verwüstungen werden nicht nur auf die nahe-
gelegenen Ortschaften Putschall und Döllach beschränkt 
bleiben, sondern noch bei Winklern Spuren hinterlassen. 
Selbst wenn es nur zu einer Verschiebung von mehreren 
Metern kommt, ohne dass der gesamte Bereich mobilisiert 
wird, ist zumindest in der Folgezeit das Risiko eines Mur-
gangs anlässlich eines heftigen Gewitterregens oder nach 
der nächsten Schneeschmelze sehr groß.
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Dass scheinbar sichere Prognosen nicht zutreffen müs-
sen, zeigt das Fallbeispiel La Clapière. Es wurde ein Ver-
sagen des ganzen Hanges befürchtet, als zwischen 1952 
und 1987 die Bewegungsraten progressiv zunahmen. Er-
staunlicherweise führten die Bewegungen zu so starken 
Auflockerungen, dass die dadurch entstandenen Wasser-
wegsamkeiten die treibenden Kräfte reduzierten. Es kam 
dadurch nicht zum prognostizierten Bruch.

Numerische Modellierung

Aufbauend auf den ingenieurgeologisch-geotechnischen 
Aufnahmen wurde eine zweidimensionale Simulation des 
Talzuschubes durchgeführt (Meier, 2009). Für die Model-
lierung wurde ein rheologisches Kriechmodell angewendet 
und der Talzuschub in zwei Teilrutschmassen unterteilt. 
Um den Einfluss des Bergwasserspiegels auf das Bewe-

gungsverhalten zu berücksichtigen, wurden die Parame-
ter der in Bewegung befindlichen Rutschmassen an den 
Wasserstand des Pegels 3b gekoppelt (zur Lage von Pe-
gel 3, siehe Abb. 13). Eine Modelloptimierung erfolgte für 
den Zeitraum 1984 bis 1986 mittels der Daten der geodä-
tischen Vermessungspunkte 11 im Unteren Bereich und 26 
im Bereich PGZ C-D (zur Lage der Punkte, siehe Abb. 19). 
Es wurden mehrere mathematische Optimierungsverfah-
ren angewendet, um das Modell an die realen Verhältnisse 
anzunähern.
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Hommage an Franz Eduard Suess (1867–1941)
zur 70. Wiederkehr seines Todestages

bernHard HubMann1 & JoHanneS SeidL2

4 Abbildungen

Zusammenfassung
Vor 70 Jahren verstarb Franz Eduard Suess (1867–1941), der zwischen 1893 und 1936 über 15 Jahre hindurch an der Geologischen Reichsanstalt, drei 
Jahre als ao. Professor und 25 Jahre als Ordinarius für Geologie an der Universität Wien tätig war. Während dieser Zeit erlebten die Erdwissenschaften 
der „Wiener Schule“ einen zweiten Höhepunkt, während die politische Landschaft „Altösterreichs“ unaufhaltsam dem „Untergang des Abendlandes“ 
zusteuerte.

Geschichte der Erdwissenschaften
Grundgebirgsgeologie

Franz Eduard Suess
19./20. Jahrhundert

„Wiener Schule“

A Tribute to the Recurrence of the 70th Anniversary of the Death of Franz Eduard Suess (1867–1941)

Abstract

70 years ago Franz Eduard Suess (1867–1941) died. He was active in the years 1893 to 1936, first at the Austrian Monarchy’s Geological Survey for 15 
years, worked three years as an ao. (= associate) professor and 25 years as a full professor for Geology at the University of Vienna. During this time-span 
the Earth Sciences of the “Viennese school” experienced a second acme, while in contrast the political landscape of “Old-Austria” headed for “The decline 
of the West”.

1 Bernhard huBMann: Institut für Erdwissenschaften, Universität Graz, Heinrichstraße 26, 8010 Graz, Österreich. bernhard.hubmann@uni-graz.at
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Einleitung

Die Lebensspanne von Franz Eduard Suess (Abb. 1) – ge-
boren am 7. Oktober 1867, verstorben am 25. Jänner 1941 
– deckt, bezogen auf die Staatsgeschichte sowie auf die 
Entwicklung der geologischen Fächer Österreichs, eine 
sehr wechselvolle Zeit ab:

Zu Franz Eduard Suess’ Geburt war die Österreichisch-
Ungarische Monarchie infolge des Ausgleichs mit dem Kö-
nigreich Ungarn gerade vier Monate alt. Um einen Mo-
nat älter als die k. u. k. Monarchie war das Ordinariat für 
Geologie an der Universität Wien, das am 11. Mai dessel-
ben Jahres mit Eduard Suess (1831–1914), dem Vater von 
Franz Eduard, besetzt wurde.

Vereinfacht dargestellt könnte man das Zeitintervall, das 
man mit der Epoche des Fin de siècle gleichsetzen kann, 
dadurch charakterisieren, dass die erdwissenschaftlichen 
Institute – vor allem an der Universität Wien – zu inter-
national viel beachteten Forschungs- und Lehranstalten 
heran wuchsen, während die Staatspolitik der Monarchie 
mit immer stärker werdenden (innenpolitischen) Spannun-
gen zu kämpfen hatte und unaufhörlich ihrem Zerfall zu-
steuerte.

Als Franz Eduard Suess in den Jahren 1886 bis 1891 an 
der Alma Mater Rudolphina studierte, lehrten in vielen naturwis-
senschaftlichen Fächern Kapazitäten ersten Ranges. Die 
erdwissenschaftlichen Institute konnten sich mit ihren Mit-
gliedern zum einen durch „gediegene und universelle Ausbildung 
und von Begeisterung getragenes planmäßiges und zielbewußtes For-
schen“ (toLLMann, 1963: 20), zum anderen durch geschick-
te Argumentationsstrategien in (Nach-)Besetzungsfragen 
(ScHübL, 2010) entsprechend positionieren, sodass sich 
eine „Corporate Identity“ entwickelte, die man als „Wiener 
Schule“ überregional wahrnahm. Unter den bekanntesten 
Protagonisten an der Universität seien Eduard Suess (Or-
dinarius seit 1867), Gustav Tschermak (1836–1927; Ordi-
narius seit 1873), Albrecht Schrauf (1837–1897; Ordinarius 
seit 1874), Melchior Neumayr (1845–1890; Ordinarius seit 
1879), Wilhelm Waagen (1841–1900; Ordinarius seit 1890), 
Friedrich Becke (1855–1931; Ordinarius seit 1898) und 
Victor Uhlig (1857–1911; Ordinarius seit 1900, bzw. 1901) 
genannt. Ebenso wies die Geologische Reichsanstalt, aus 
deren Verband eine überwiegende Anzahl der zuvor ge-
nannten Persönlichkeiten hervorging, unter den Direk-
toren Guido Stache (1833–1921), Edmund von Mojsiso-
vics (1839–1907) und Emil Tietze (1845–1931), sowie das 
Naturhistorische Hofmuseum in Wien mit Theodor Fuchs 
(1842–1925), Franz Wähner (1856–1932), Maria Aristides 
Brezina (1848–1909) und Friedrich Martin Berwerth (1850–
1918) Wissenschafter mit hervorragender Reputation auf. 
Zur gleichen Zeit war zudem Albrecht Penck (1858–1945) 
an der neugeschaffenen Lehrkanzel für Physikalische Geo-
graphie (1885) an der Universität und Franz Toula (1845–
1920) an der Technischen Hochschule in Wien tätig. Mit 
der Ausrichtung des 9. Internationalen Geologenkongres-
ses, der im August des Jahres 1903 in Wien stattfand, 
konnten die Erdwissenschaften der Monarchie ein inter-
nationales Zeichen ihrer Tätigkeit setzen und einen Höhe-
punkt ihrer Leistungen verzeichnen.

Während sich die geologischen Fächer nach knapp vier 
Dezennien seit ihrer Institutionalisierung auf hohem wis-
senschaftlichem Niveau befanden, begann unterdessen in 
der politischen Landschaft Österreich-Ungarns zaghaft ein 

Demokratisierungsprozess und als sich Franz Eduard im 
40. Lebensjahr befand, wurden die ersten Reichsratswah-
len abgehalten, bei denen jeder volljährige männliche (!) 
Staatsbürger wahlberechtigt war und jede Stimme gleich 
viel zählte. Etwa zwei Monate vor diesen Wahlen, im März 
1907, beantragte das Wiener Professorenkollegium Franz 
Eduard Suess zum besoldeten Extraordinarius der Geolo-
gie zu ernennen.

Als Franz Eduard Suess 1911 die Nachfolge von Victor Uh-
lig als Ordinarius für Geologie antrat, waren die erdwissen-
schaftlichen Fächer mit Carl Diener (1862–1928; Ordinari-
us seit 1906), Cornelio Doelter (1850–1930; Ordinarius seit 
1907) und etwas später Othenio Abel (1875–1946; Ordina-
rius seit 1917) besetzt.

Einen massiven Einbruch für die Erdwissenschaften stellte 
der Erste Weltkrieg dar, der durch das Attentat von Sara-
jevo am 28. Juni 1914 mit dem Tod des Thronfolgers Erz-
herzog Franz Ferdinand und seiner Gemahlin Sophie aus-
gelöst wurde. Der Zerfall der Monarchie brachte es auch 
mit sich, dass sich die geologische Geländeaufnahme für 
den neuen Staat „Deutschösterreich“ (1918–1919) bzw. für 
das Staatsgebiet der ersten Republik Österreich (1919–
1938) durch den Territorialverlust dramatisch einschränkte. 
Die trostlose Wirtschaftslage der ersten Republik, beglei-
tet durch die Inflation in den 1920er Jahren, trug zusätzlich 
dazu bei, dass die geologischen Fächer selbst durch die 
heute „noch immer in keinem Verhältnis zur allgemein wirtschaftlichen 
Prosperität stehenden Dotationen“ (toLLMann, 1963:  30) nicht 
mehr ihre einstige Glanzzeit erreichten.

In seinen letzten Berufsjahren hatte Franz Eduard Suess 
einen neuerlichen Wechsel in der Staatspolitik erlebt, als 
es unter Engelbert Dollfuss bzw. Kurt Schuschnigg zum 
autoritären Austrofaschismus kam. Eineinhalb Jahre nach 

Abb. 1.  
Fotoportrait von Franz Eduard Suess aus dem Jahr 1904 (Archiv der Geologi-
schen Bundesanstalt, Fotosammlung).
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Suess’ Versetzung in den Ruhestand wurde Österreich an 
Nazi-Deutschland angeschlossen. Infolge der Umsetzung 
der Nürnberger Rassengesetze wurde Franz Eduard Suess 
als „Mischling zweiten Grades“ eingestuft und seine Mit-
gliedschaft in der Akademie der Wissenschaften gelöscht.

Als Franz Eduard Suess am 5. Jänner 1941 verstarb, stand 
Adolf Hitler auf dem Höhepunkt der Macht.

Schule und Studium

Franz Eduard Suess erblickte am 7. Oktober 1867 als 
Sohn des weltberühmten Wiener Geologieprofessors Edu-
ard Carl Adolph Suess (1831–1914) und dessen Gemahlin 
Hermine, geborene Strauss (1835–1899), in Wien das Licht 
der Welt. Franz Eduard war das fünfte von sieben Kindern 
seiner Eltern. Unter den älteren Geschwistern gründete 
später sein Bruder Adolf Franz Eduard (1859–1916) ein Ze-
mentwerk und die älteste Schwester Paula Aloisia (1861–
1921) heiratete 1878 den Paläontologen Melchior Neumayr 
(1845–1890). Sabine Eleonora Aloisia (1863–1872) verstarb 
im Kindesalter. Hermann (1864–1920) leitete als Jurist das 
Büro der Rechtsabteilung einer Agrarbank. Unter den jün-
geren Geschwistern wurde Otto Franz (1869–1941) spä-
ter Steinkohlebergwerksdirektor und Erhard (1871–1937) 
Chefarzt der staatlichen Eisenbahngesellschaft (obručev 
& zotina, 2009: 120).

Seine Kinderzeit verlebte Franz Eduard zusammen mit ei-
nigen seiner Geschwister zum Teil in Wien oder auf dem 
väterlichen Besitz in Marz bei Mattersburg (Burgenland). 
Die anschließende Gymnasialzeit verbrachte Franz Edu-
ard am „Leopoldstädter Kommunal- und Realgymnasi-
um“ (heute: Sigmund Freud-Gymnasium) in der Taborstra-
ße 24 (2. Wiener Gemeindebezirk), das nur wenige Jahre 
vor seinem Eintritt neu eröffnet worden war. Nach der Ma-
tura 1886 inskribierte er an der philosophischen Fakultät 
der Universität Wien und besuchte hier „hauptsächlich geologi-
sche und andere naturwissenschaftliche Vorlesungen“, wie man aus 
Franz Eduard Suess’ eigenem Lebenslauf entnehmen kann 
(Abb. 2). Zwischen 1888 und 1889 leistete Franz Eduard 
Suess den Heeresdienst und erlangte die Charge eines 
Leutnants der Reserve beim Infanterie-Regiment Nr. 4. Da-
nach setzte er sein Studium an der Wiener Universität fort 
und arbeitete – neben dem Studium – als Volontär an der 
geologisch-paläontologischen Abteilung am k.k. Naturhis-
torischen Hofmuseum, wo er für eineinhalb Jahre mit dem 
Ordnen und Bestimmen von Tertiärfaunen beschäftigt war. 
Während des Studiums unternahm Franz Eduard Suess 
„viele größere und kleinere Reisen zum Zwecke geologischen Studiums“ 
(siehe Abb. 2), die ihn häufig in Begleitung seines Vaters 
hauptsächlich in die Alpen führten. Unter diesen Exkursio-
nen mit seinem Vater war für ihn – nach eigenen Aussagen 
– diejenige die lehrreichste, welche in die Radstädter Tau-
ern führte. Vater Eduard hat die Ergebnisse des Gelände-

Abb. 2.  
Von Franz Eduard Suess verfasstes Curriculum vitae. Datiert 1. März 1893. Beilage zum Ansuchen um Aufnahme als Volontär an der Geologischen Reichsanstalt in 
Wien (Archiv der Geologischen Bundesanstalt, AZ 1893/111).
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aufenthaltes in Form einer kurzen Mitteilung 
im Anzeiger der Akademie der Wissenschaften 
1890 publiziert. Der Sohn Franz Eduard hat-
te somit wohl die Gelegenheit, dem Entste-
hen einer wissenschaftlichen Arbeit unmittelbar 
beizuwohnen, beginnend von der Erkenntnis-
arbeit im Gelände bis hin zur Publikation, in 
der Eduard Suess eine Analogie zwischen den 
fossilführenden liassischen Kalkphylliten der 
Radstädter Tauern und den fossilfreien Kalk-
glimmerschiefern der Glocknergruppe bzw. bis 
zu den Jurakalksteinen der Schweiz (vgl. ex-
ner, 2003) herleitete. Leo Waldmann (1899–
1973), ein Schüler von Franz Eduard Suess, 
meinte später im Nachruf auf seinen Lehrer, 
dass die genannte Exkursion in die Radstäd-
ter Tauern sowie eine mehrwöchige Begleitung 
von Fritz Frech (1861–1917), einem der da-
mals anerkanntesten Spezialisten auf dem Ge-
biet der Paläozoikumsforschung, in den Karni-
schen Alpen sich prägend auf den Werdegang 
des angehenden Akademikers auswirkten. Be-
trachtet man das wissenschaftliche Oeuvre von 
Franz Eduard Suess, so fällt auf, dass tatsäch-
lich eine bedeutende Anzahl seiner späteren 
Publikationen um das Themengebiet der va-
riszischen Kristallingeologie kreist (siehe Wer-
keverzeichnis im Anhang).

Während seiner Dissertation setzte sich Franz 
Eduard Suess mit einem paläontologisch-strati-
graphischen Thema auseinander. Mit dem Titel 
„Der Schlier in Oberösterreich“ legte er seine Dok-
torarbeit vor, deren überarbeitete Fassung un-
ter dem erweiterten Titel „Beobachtungen über den 
Schlier in Oberösterreich und Bayern“ in den Annalen 
des k.k. Naturhistorischen Hofmuseums Wien 
erschien. Am 16. Juli 1891 wurde Franz Edu-
ard Suess in den Fächern Geologie, Paläon-
tologie und Chemie promoviert (siehe Abb. 2).

Assistentenzeit und  
Geologische Reichsanstalt

Nach dem Studium begab sich Franz Eduard 
 Suess auf eine Studienreise durch Schottland, 
wo er unter der fachkundigen Führung des schot-
tischen Geologen William Gunn (1837–1902) die 
Geologie der Highlands studierte. Sein Interesse 
galt im Speziellen der berühmten „schottischen 
Störung“ in Nord-Sutherland, die stark metamor-
phe Gneise und überlagernde neoproterozoische 
Sedimente von wenig metamorphen neoprote-
rozoischen und kambro-ordovizischen Abfolgen 
trennt. Fast vier Jahrzehnte später sollte Franz 
Eduard Suess, gefördert durch die Akademie 
der Wissenschaften, im Jahr 1930 dieses Ge-
biet gemeinsam mit seinem Schüler Leo Wald-
mann erneut bereisen. Inzwischen war die etwa 
180 km lange kaledonische Decken-Überschie-
bung, der „Moine Thrust“, längst als erster Über-
schiebungsgürtel überhaupt identifiziert worden 
(PeacH et al., 1907).

Abb. 3.  
Antwortschreiben von Guido Stache auf das Bewerbungsschreiben von Franz Eduard Suess 
(Archiv der Geologischen Bundesanstalt, AZ 1893/111).

Auf der Rückreise von seiner Studienreise im Sommer 1891 besuch-
te Suess die Museen in Edinburgh und London, ehe er, erneut zu-
rück in Festlandeuropa, an der zwischen 21. und 25. September in 
Halle tagenden 64. Versammlung der Gesellschaft Deutscher Na-
turforscher und Ärzte teilnahm. Im Oktober trat Franz Eduard Suess 
eine Assistentenstelle an der Lehrkanzel für Mineralogie und Geo-
logie an der Deutschen Technischen Hochschule in Prag an. Diese 
Stelle wurde frei, als durch den frühzeitigen Tod Melchior Neumayrs 
(1845–1890) die Professur für Paläontologie in Wien vakant wurde 
und der an der Deutschen Technischen Hochschule in Prag tätige 
Wilhelm Waagen (1841–1900) sowie Victor Uhlig (1857–1911) 1890 
vorgeschlagen wurden zur Besetzung dieser Lehrkanzel. Nach-
dem man sich in der Nachbesetzungsfrage in Wien für den älteren 
 Waagen entschied, wurde dessen Stelle in Prag frei, die wiederum 
der 34-jährige Uhlig annahm (Stark, 1906:  352). Auch Waagens 
Assistent in Prag, Josef Wentzel (Assistent 1889/90 und 1891/92), 
schied aus dem Dienstverhältnis, wodurch sich für Franz Eduard 
Suess die Assistentenstelle bei Uhlig bot.

Die folgenden 16 Monate seiner Anstellung in Prag beschäftigte sich 
Suess neben seinen dienstlichen Verpflichtungen mit der  Systematik 
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mesozoischer Cephalopoden, die von Carl Diener 
(1862–1928) in Spiti (Himalaya) während der berühm-
ten fünfmonatigen indisch-österreichisch-englischen 
Himalaya-Expedition aufgesammelt wurden (diener, 
1893) und bereits im Frühjahr 1892 nach Prag gelangt 
waren. Gemeinsam mit Victor Uhlig bestimmte Suess 
Vertreter der jurassischen Ammonitengattungen Haploce-
ras, Oppelia, Astieria, Hoplites der „Spitischiefer“. Ebenso un-
tersuchte er die von Belemniten dominierte Fauna aus 
den roten Oolithen, die im Liegenden der „Spitischiefer“ 
auftreten. Bislang hatte man ein Lias-Alter für diesen 
Teil der Abfolge angenommen. Aufgrund seiner einge-
henden taxonomischen Untersuchungen gelang Suess 
eine neue stratigraphische Einordnung in den Dogger. 
Ebenso konnte er eine neue charakteristische, dorsal 
und ventral gefurchte Belemnitenart (Belemnites sulcacutus) 
beschreiben. Allerdings sind Franz Eduard Suess’ sys-
tematisch-taxonomische Bearbeitungen nicht von ihm 
selbst publiziert worden, sondern in die umfassenden 
Arbeiten von Carl diener (1895a, b), Victor uHLiG (1910) 
und Ernst StoLLey (1929) eingegangen.

Zusätzlich zu den paläontologisch-stratigraphischen Arbei-
ten erweiterte Suess seine Kenntnis in der petrographischen 
Dünnschliffuntersuchung durch die Studien bei Friedrich Be-
cke (1855–1931). Becke, der seit 1890 an der Deutschen 
Universität in Prag tätig war, machte den jungen Assistenten 
auch mit den vielfachen Problemen der kristallinen Schiefer 
vertraut, einem Forschungsfeld, das für Suess’ weiteren be-
ruflichen Werdegang bestimmend werden sollte.

Im März 1893, nach drei Semestern Tätigkeit als Assistent 
an der Deutschen Technischen Hochschule in Prag, stellte 
Suess ein Ansuchen an die Direktion der k.k. Geologischen 
Reichsanstalt in Wien um Aufnahme als Volontär. Diese er-
folgte umgehend und so schrieb ihm der damalige Direk-
tor der Anstalt, Guido Stache (1833–1921): „Euer Hochwohlge-
boren dürfen sich von dem Tage ab, an welchem Sie von Ihrer bisherigen 
Dienstleistung als Assistent enthoben sein werden, als neu aufgenomme-
ner Volontär der k.k. Geologischen Reichsanstalt betrachten und als solchen 
hieramts vorstellen“ (siehe Abb. 3). Zum Wechsel an die Geologi-
sche Reichsanstalt dürfte Suess wohl bewogen haben, dass 
von dieser Institution hauptsächlich geländebezogene geolo-
gische Arbeit geleistet wurde. Auch hatte es zu der damali-
gen Zeit als ungeschriebenes Gesetz gegolten, dass man für 
eine universitäre Laufbahn als Erdwissenschafter einige Zeit 
an der Geologischen Reichsanstalt zuzubringen hatte, um 
sich hier praktisches Rüstzeug und Geländeerfahrung anzu-
eignen: Eine deutliche Mehrheit der an erdwissenschaftliche 
Lehrkanzeln der Donaumonarchie berufenen Personen hatte 
daher ein unterschiedlich langes und intensives Anstellungs-
verhältnis an dieser Einrichtung.

Die ersten Arbeiten, die Suess während seiner Zeit an der 
Geologischen Reichsanstalt publizierte, befassten sich mit 
der Geologie des Brennergebietes und der Tarntaler Berge.

Die weitere geologische Aufnahmetätigkeit führte ihn aber 
nicht, wie er möglicherweise zuerst erhofft hatte, in den al-
pinen, sondern in den mährisch-südböhmischen Bereich, 
wo er sich mit den kristallinen Gesteinen des Grundgebirges 
auseinanderzusetzen hatte. Die bei Friedrich Becke in Prag 
erworbenen petrologischen Kenntnisse waren es, die den 
damaligen Direktor der Geologischen Reichsanstalt Guido 
 Stache dazu bewogen, den neu Eingetretenen zur Kartierung 
in die „Sektion I“ (Böhmen, Mähren, Sudeten) zu schicken 
(WaLdMann, 1953:  200). Um sich in den Aufgabenbereich 
einzuarbeiten, begleitete Suess zunächst August Rosiwal 
(1860–1923) in das böhmisch-mährische Grenzgebiet. Noch 
im gleichen Sommer begann Suess mit selbständigen Auf-
nahmen auf dem Spezialkartenblatt 8/XIV Groß-Meseritsch 
(heute: Velké Meziříčí, Tschechische Republik), die er in den 
folgenden Jahren bis 1897 fortsetzte.

Über die Zeit von beinahe zweieinhalb Jahren hinweg war 
Franz Eduard Suess als unbesoldeter (sic!) Volontär tätig, 
eine Situation, die trotz begütertem Elternhaus untragbar 
wurde. Datiert mit 6. Oktober 1895 richtete er an die Direkti-
on der Reichsanstalt eine Eingabe, in der zu lesen ist:

„Der ergebenst Gefertigte … hat … im Sommer 1893 eine besoldete Stelle 
als Assistent an der Lehrkanzel für Mineralogie und Geologie der Deutschen 
Technischen Hochschule in Prag, welche er während zweier Schuljahre inne 
gehabt hatte, freiwillig niedergelegt, um sich an den Aufnahmsarbeiten der 
k.k. Geologischen Reichsanstalt betheiligen zu können, er glaubte damals 
auch die Hoffnung hegen zu dürfen, in nicht all zu ferner Zeit an dieser An-
stalt eine Stellung als Praktikant finden zu können.

Nachdem ein Jahr verstrichen war und es den Anschein hatte, als sollte sich 
diese Hoffnung nicht verwirklichen, mußte sich der ergebenst Gefertigte be-
reits im Oktober 1894 die Frage stellen, ob es ihm auf die Dauer möglich 
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sein werde, diese Position festzuhalten oder ob er nicht einer Verpflich-
tung gegen sich selbst nachkommen und sich einer Laufbahn zuwenden 
müsse, welche ihm, wenn auch in später Zeit, mit größerer Bestimmtheit 
eine sichere Stellung hoffen ließ. Er trug sich damals, wie der hochlöbli-
chen Direction bekannt ist, mit dem Plane, sich durch Studien an der k.k. 
Bergakademie in Leoben die Möglichkeit einer praktischen Carriere zu 
eröffnen. Als ihm aber die Erlangung einer Praktikantenstelle mit Beginn 
des Jahres 1896 mit weit größerer Bestimmtheit in Aussicht gestellt wur-
de, durfte er sich zu seiner großen Freude entschließen, auch ferner hin 
an der k.k. Geologischen Reichsanstalt Bethätigung zu suchen.

In Erwartung dieser Stelle hat der ergebenst Gefertigte seither die Stelle 
eines Assistenten für Physische Geographie an der Universität in Wien, so 
wie die neuerlich erledigte Stelle am Mineralogisch-Geologischen Institu-
te der Deutschen Technischen Hochschule in Prag, welche ihm in der eh-
renvollsten Weise angetragen worden sind, dankend abgelehnt. Die Folge 
davon ist aber, dass er sich auch heute noch ohne jede materielle Hono-
rierung befindet. ….

Der hochachtungsvoll Gefertigte bittet nun, eine hochlöbliche Direction 
wolle es ihm in keiner Weise verübeln, sondern mit dem Umstande ent-
schuldigen, dass derselbe in einem Alter von 28 Jahren das lebhafte Be-
dürfnis fühlen muß, zu einer gewissen, wenn auch bescheidenen ma-
teriellen Stellung zu gelangen, wenn sich derselbe die Freiheit nimmt, 
anzufragen, ob die Verwirklichung der seinerzeit in Aussicht gestellten 
Anstellung bis zum 1. Jänner 1896 mit Bestimmtheit zu erwarten ist. …“ 
(ex: Archiv der Geologischen Bundesanstalt, AZ 1895/438 
und AZ 1896/44).

Mit 31. Jänner 1896 wurde Suess zum Praktikanten (Mi-
nisterieller Erlass vom 31. Jänner 1896, Z. 1102; vgl. Ver-
handlungen der Geologischen Reichsanstalt 1896/3, 
S. 95) und drei Jahre später (Ministerieller Erlass vom 
8. Februar 1899, Z. 2535; vgl. Verhandlungen der Geo-
logischen Reichsanstalt 1899/3, S. 81) zum Assistenten 
 „extra statum“ ernannt. Im Oktober 1899 wurde Suess in 
den Personalstand der Geologischen Reichsanstalt über-
nommen (Minis terieller Erlass vom 31. Oktober 1899, 
Z.  7.401; vgl. Verhandlungen der Geologischen Reichsan-
stalt 1899/15+16, S. 365), 1900 erfolgte die Beförderung 
zum Adjunkten (Ministerieller Erlass vom 30. Juni 1900, 
Z. 17181; vgl. Verhandlungen der Geologischen Reichsan-
stalt 1900/11+12, S. 303).

Im Jahr vor seiner besoldeten Anstellung an der Geologi-
schen Reichsanstalt ereignete sich während der Ostertage 
am 14. April 1895 ein heftiges Erdbeben in Laibach (heu-
te: Ljubljana, Slowenien), das etwa 10 % der Bausubstanz 
der damaligen Hauptstadt von Krain zerstörte. Dieses Be-
ben, vermutlich mit einer Stärke von etwa 6, rief tiefe Be-
unruhigung in Wien hervor und veranlasste die kaiserliche 
Akademie der Wissenschaften in Wien dazu, noch am 25. 
April 1895 eine Erdbebenkommission zu etablieren. Auch 
die geologische Reichsanstalt hatte zu reagieren, und so 
schickte der Vizedirektor Edmund von Mojsisovics (1839–
1907) – der Direktor der Anstalt Guido Stache war gerade 
auf Erholungsurlaub – den damals jüngsten Praktikanten 
Suess nach Laibach, um „während mehrerer Wochen die Erschei-
nungen an Ort und Stelle zu studieren und selbst Beobachtungsmaterial 
zu sammeln“ (StacHe, 1896: 10). Von Suess erfahren wir, wie 
rasch sein Aufbruch in das Erdbebengebiet vor sich ging: 
„Der Schrecken war allgemein; aber wegen der Ostertage wurde das Un-
glück erst durch die am Dienstag, den 16. morgens ausgegebenen Tages-
blätter in weiteren Kreisen bekannt. Am selben Tage, um 10 Uhr Morgens, 
wurde ich von der Direction der k. k. geologischen Reichsanstalt beauf-
tragt, mich an Ort und Stelle zu begeben und die dieses Erdbeben beglei-
tenden Erscheinungen zu studiren. Nachdem das hohe k. k. Unterrichtsmi-

nisterium im kurzen Wege seine Zustimmung ertheilt hatte, erhielt ich am 
Nachmittage desselben Tages den bestimmten Auftrag, nach Laibach ab-
zugehen und habe die Reise noch am selben Abende angetreten. Am 17. 
morgens langte ich auf dem Schauplatze der Katastrophe an und stellte 
mich den dortigen Behörden vor. Die ersten fünf Wochen widmete ich der 
Stadt Laibach und deren Umgebung, und einigen Excursionen in die stär-
ker betroffenen Orte von Südsteiermark; später dehnte ich meine Reise 
bis Görz, Triest, Pola, Fiume und Agram aus.“ (SueSS, 1897a: 411).

Franz Eduard Suess führte eine sehr ins Detail gehende 
Dokumentation der Beschädigungen an den Bauwerken 
durch, um in weiterer Folge aus den Zerstörungsmustern 
und der jeweiligen Bodenbeschaffenheit (Lockergestein 
versus Fels) auf das Erschütterungsverhalten des Unter-
grundes zu schließen. Aus der Erkenntnis, dass die Längs-
achsen der Isoseismenellipsen zwar dem allgemeinen 
Trend des Gebirgsstreichens folgten, jedoch keine deut-
lichen Zusammenhänge mit tektonischen Störungen zeig-
ten, lehnte er die bisherige Auffassung der linearen Ab-
bildung eines flächenhaften Erdbebenherdes durch eine 
Stoßlinie ab (WaLdMann, 1953: 195).

Die ausführliche Auseinandersetzung mit dem Beben von 
Laibach brachte es mit sich, dass Suess in Erdbebenfra-
gen hohes Ansehen erwarb und als Experte konsultiert 
wurde (weitere Auseinandersetzungen mit erdbeben-
kundlichen Themen siehe SueSS, 1896a,b; 1897a,c; 1900; 
1909; 1925).

Nach seinem Aufenthalt in Laibach setzte Suess über die 
Sommermonate seine geologischen Aufnahmen auf dem 
Kartenblatt Groß-Meseritsch fort und es gelang ihm in die-
sem Jahr noch, „das nordöstliche Viertel des Blattes – allem Anschei-
ne nach der complicirteste Theil – vollständig fertig[zustellen]“ (StacHe, 
1895: 14). In der Sitzung der Geologischen Reichsanstalt 
vom 6. April 1897 konnte Suess schließlich seine abge-
schlossenen Kartierungsergebnisse vorstellen, die unter 
dem Titel „Das Gneis- und Granitgebiet der Umgebung von Groß-Me-
seritsch in Mähren“ abgedruckt wurden (SueSS, 1897b).

Etwa zu dieser Zeit muss sich Franz Eduard Suess mit 
dem Gedanken getragen haben, sich an der Universität 
zu habilitieren, um in weiterer Folge eine universitäre Lauf-
bahn anzubahnen. Die im Jahr 1897 erschienene sehr um-
fangreiche Abhandlung „Das Erdbeben von Laibach am 14. April 
1895“ sowie die zuvor genannte Auswertung der geologi-
schen Kartierungsergebnisse des Kartenblattes Groß-Me-
seritsch sollte er dem im Juni 1897 an der philosophischen 
Fakultät der Universität Wien eingereichten Ansuchen um 
Habilitierung beilegen. Doch bevor es so weit war, ereig-
nete sich ein weiteres, von den Medien aufgenommenes 
Ereignis, das wiederum unmittelbaren Einfluss auf die Tä-
tigkeit von Suess hatte: Am 24. April 1897 brachen gro-
ße Wassermassen in einen Grubenschacht (Giselaschacht) 
des Braunkohlereviers nahe der Ortschaft Dux in Nord-
böhmen (Duchcov, Tschechische Republik) ein. Bereits 18 
Jahre zuvor, im Februar 1879, ereignete sich ein ähnli-
cher Vorfall, als es zum Thermalwassereinbruch in mehre-
re Gruben im nahegelegenen Kohlenrevier bei Brüx (Most, 
Tschechische Republik) kam. Der Wassereinbruch koste-
te damals nicht nur 23 Bergleuten das Leben, sondern 
rief zudem als Folgewirkung das Versiegen der Heilquellen 
von Teplitz (Teplice, Tschechische Republik) und Loosch 
(Lahošť, Tschechische Republik) hervor. Damit wurden 
die Bäder, die zu den bedeutendsten der Monarchie zähl-
ten, vor die Existenzfrage gestellt (vgl. u.a. Hye, 1998). Die 
Furcht vor einem neuerlichen Versiegen der Quellen beun-
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ruhigte die Bevölkerung sowie politische Entscheidungs-
träger, doch konnte glücklicherweise der Schaden in weni-
gen Wochen behoben werden. Noch im Sommer besuchte 
Suess die Unglücksstelle, um sich ein Bild von der geolo-
gischen und hydrogeologischen Situation sowie den berg-
bautechnischen Sanierungsmaßnahmen machen zu kön-
nen. Mit den gewonnenen Erfahrungen, die Suess in einer 
ausführlichen Studie publizierte (SueSS, 1899c), erwarb er 
sich das eingehende Wissen, um später als geologischer 
Sachverständiger neben den Prager Kollegen Gustav Lau-
be (1839–1923) und Franz Wähner in der „staatlichen Kommis-
sion zur Überprüfung der zum Schutze der Karlsbader Heilquellen gegen 
Bergbau und Kaolinbetrieb erlassenen behördlichen Vorschriften“ mit-
wirken zu können (WaLdMann, 1953: 196).

Neben diesen Untersuchungen hatte Suess während der 
sommerlichen Monate mit den Kartierungsbegehungen für 
das Kartenblatt Trebitsch – Mährisch Kromau begonnen. 
Die Aufnahmen auf diesem Kartenblatt sollten ihn noch 
die nächsten Jahre beschäftigen. Einen endgültigen Ab-
schluss fand dieses Projekt mit der Publikation der Er-
läuterungen zum Kartenblatt, die 1906 erschien (SueSS, 
1906b). Ohne Angabe eines Grundes hatte sich Franz 
Eduard Suess beim Ansuchen um Habilitation auserbeten, 
dass das Kolloquium erst im Juni 1898 stattfinden möge. 1 
Der Habilitationskommission gehörten neben dem De-
kan Leopold Gegenbauer (1849–1903) der Geograph Al-
brecht Penck (1858–1945), der Mineraloge Gustav Tscher-
mak (1836–1927) und der Geologe Wilhelm Waagen an. 
Nach dem Kolloquium hielt Suess einen Probevortrag über 
„Vorcambrische Gebirgsbewegungen“. Daraufhin beschloss das 
Professorenkollegium in seiner Sitzung vom 3. Juli 1898 
einstimmig, dem knapp 31-Jährigen die Venia legendi für 
Geologie zu erteilen. 2 

Im Zuge der geologischen Aufnahmen für das Kartenblatt 
Trebitsch – Kromau beschäftigte sich Suess neben den 
tektonischen und petrographischen Fragestellungen mit 
den „eigentümlichen scheibenförmigen oder unregelmäßig gestalteten, 
flaschengrünen Glasstücke[n] aus der weiteren Umgebung von Budweis“ 
(SueSS, 1909f:  4). Diese glasigen „Gerölle“, die sehr sel-
ten in den auflagernden Sedimenten zu finden sind, waren 
schon seit dem 18. Jahrhundert bekannt und begehrte Ob-
jekte diverser Mineraliensammlungen. Bereits 1788 hatte 
sich der Prager Professor für Allgemeine Naturgeschich-
te, Josef Mayer (1752–1814), in einer Publikation mit der 
„grünen glasichten Masse“ (Mayer, 1788: 267) auseinanderge-
setzt, die später dann der Mineraloge Franz Xaver Zip-
pe (1791–1863) als „Moldawite“ bezeichnete (ziPPe, 1837). 
Die Entstehung der wenige Zentimeter großen Glasaggre-
gate blieb für lange Zeit rätselhaft. Einige Mineralogen sa-
hen in ihnen eine Varietät des Obsidians und brachten sie 
daher mit vulkanischem Glas in Verbindung. Suess, der 
die sogenannten „Moldavite“ in einem Bereich einer „etwa 
50 Kilometer langen Landstrecke südöstlich von Trebitsch in Mähren“ 
(SueSS, 1909f: 5) fand, erkannte „deren höchst eigenartige, bis-
her wenig beachtete Oberflächenbeschaffenheit und tiefschwarze Farbe 
mit lackähnlichem Glanz“, die ihn „infolge einer allerdings zum Teil nur 
äußerlichen Ähnlichkeit, die Erinnerung an Meteoriten ins Gedächtnis ru-
fen mußte“ (SueSS, 1909f: 4). Im Jahr 1901 veröffentlichte er 
erstmals seine Vorstellungen über die kosmische Entste-

1  Vgl. Albrecht Penck [Kommissionsbericht], Wien, 20. 6. 1898; in: Archiv 
der Universität Wien (in weiterer Folge UA Wien abgekürzt), phil. Dekanat, 
GZ 1643 ex 1897/98.

2 UA Wien, phil. Dekanat, GZ 1367 ex 1897/98.

hungsweise der „Moldavite“ und prägte den Begriff „Tek-
tit“ (abgeleitet von griech. τηκτ = geschmolzen) für eine 
„eigenständige Klasse“ von Meteoriten (SueSS, 1901c). 
Suess’ Vorstellungen wurden von der Kollegenschaft kon-
troversiell diskutiert. Beispielsweise kritisierte der Wie-
ner Petrograph und Meteoritenforscher Friedrich Martin 
Berwerth (1850–1918) (HaMMer et al., 2010) die kosmi-
sche Herkunft der Tektite und wies zu Recht auf den Un-
terschied zwischen den Oberflächen von Meteoriten und 
Tektiten hin (berWertH, 1910). Aus heutiger Sicht gebührt 
Suess die Ehre, dass er in den Tektiten (resp. Moldavi-
ten) Produkte extraterrestrischer Impakte erkannte und 
konsequent über weltweite Funde Indizien zur Untermaue-
rung seiner Vorstellungen zusammengetragen hat (SueSS, 
1900c; 1901c; 1909d,e,f; 1914a; 1916a; 1922; 1933a,b; 
1935a). Nicht unbeachtet sollte bleiben, dass bis in das 
zweite Jahrzehnt des 20. Jahrhunderts ein anthropogener 
Ursprung dieser Gläser zur Diskussion stand, da man die 
Moldavite ausgerechnet in einem Gebiet fand, in dem eine 
lange Glasmachertradition bestand. Die Interpretation lag 
daher durchaus nahe, die Moldavite als „Bouteillensteine“, 
d.h. als Abfälle alter Glashütten zu interpretieren! Franz 
Eduard Suess’ Interpretation der Tektite wurde im Detail 
emendiert (vgl.  trnka & Houzar, 2002), wobei als bedeu-
tender Unterschied zur Auffassung von Suess herauszu-
streichen ist, dass das Material der Tektite nicht extrater-
restrischen, sondern weitgehend irdischen Ursprungs ist.

Nach Abschluss der Arbeiten am Kartenblatt Trebitsch 
– Mährisch Kromau wandte sich Franz Eduard Suess in 
den Jahren 1900 bis 1904 dem anschließenden Karten-
blatt Brünn zu. Weitere Kartierungen und Geländeuntersu-
chungen führte er im Grundgebirgsbereich von Niederös-
terreich auf dem Kartenblatt St. Pölten (1901) sowie in der 
Osthälfte des Blattes Drosendorf (1905–1908) durch.

Im Jahr 1903 fand mit dem zwischen 20. und 27. August in 
Wien tagenden IX. Internationalen Geologenkongress ein 
für die Erdwissenschaften Österreichs sehr bedeutendes 
Ereignis statt, an dem sich die Belegschaft der Geologi-
schen Reichsanstalt sowohl an den Vorbereitungen wie 
auch an der Durchführung erheblich engagierte (tietze, 
1904: 1–8). Für Franz Eduard Suess ergab sich die ehren-
volle Aufgabe, an einer Gesamtdarstellung der Geologie 
des Habsburgerreiches unter dem Titel „Bau und Bild Öster-
reichs“ gemeinsam mit den weiteren Autoren Carl Diener, 
Rudolf Hoernes (1850–1912) und Victor Uhlig mitzuarbei-
ten. Die Darstellungen der Autoren dieses vierbändigen 
Werkes sind umfassend und in ihren jeweiligen Ausfüh-
rungen eigenständig, allerdings brachte die vorgegebene 
Seitenlimitation eine zusätzliche Verdichtung des Stoffes. 
Eduard Suess, der ein zwölfseitiges Vorwort zu dem Werk 
verfasste, brachte die Problematik, die hinter dem Projekt 
stand, auf den Punkt: „Es ist eine anziehende Aufgabe, die grund-
legenden Züge solcher Vielgestaltigkeit [wie sie die Geologie Ös-
terreichs bietet] aufzusuchen. Öfters hat man in anderen Ländern den 
Versuch unternommen, aus dem Baue eines Gebietes sein Bild zu ent-
wickeln, in so ausgedehntem Maßstabe wie hier dürfte die Analyse aber 
kaum noch gewagt worden sein und sie würde wohl die Kraft des Einzel-
nen übersteigen. … Die Arbeit ist nicht eine gemeinschaftliche […] … 
was hier geboten wird, ist somit nicht ein Bild, sondern es sind vier Bil-
der in einem gemeinsamen Rahmen“ (Eduard SueSS, 1903: XIV).

Weitere Aktivitäten Franz Eduard Suess’ während des 
Kongresses, der viele neue Ideen mit weitreichenden Ein-
flüssen auf die tektonischen Vorstellungen des Alpenkör-
pers für die nächsten Dezennien mit sich brachte, waren 
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neben Vorträgen auch zwei Exkursionsführungen in Mäh-
ren (berGer & SueSS, 1903; SueSS, 1903d).

1903 und 1904 trieb Suess seine Kartierungen auf Kar-
tenblatt Brünn (Brno, Tschechische Republik) voran und 
konnte in einer Sitzung im November 1904 neben seinen 
Vorstellungen über die Tektonik des Gebietes zusätzlich 
Provenienzanalysen der Gerölle aus den Konglomeraten 
der Kulmfazies präsentieren (SueSS, 1904a). Ein Jahr spä-
ter erschien eine ausführliche Darstellung der Ergebnis-
se im Jahrbuch der Geologischen Reichsanstalt (SueSS, 
1905a).

Mit dem Jahr 1905 bahnte sich der Beginn von Franz Edu-
ard Suess’ Universitätskarriere an. „Mit Allerhöchster Entschlie-
ßung“ vom 12. März 1905 wurde Franz Eduard Suess der 
Titel eines außerordentlichen Universitätsprofessors „aller-
gnädigst“ verliehen. 3 Bereits zuvor, am 17. Dezember 1904, 
hatte das Professorenkollegium der Fakultät den Antrag 
gestellt, dem „Privatdozenten“ Suess möge ein remune-
rierter Lehrauftrag für Allgemeine Geologie mit besonderer 
Berücksichtigung der Geologie des Grundgebirges erteilt 
und der Titel eines außerordentlichen Universitätsprofes-
sors verliehen werden. 4 Unter Hinweis auf die Leistungen 
von Suess brachte der Minister für Kultus und Unterricht, 
Wilhelm von Hartel (1839–1907), diesen Vorschlag am 23. 
Februar 1905 zum Vortrag. 5 In seinen Ausführungen ließ 
der Minister auch nicht unerwähnt, dass das Kollegium der 
Deutschen Technischen Hochschule Suess bereits 1901 
nach dem Abgang von Victor Uhlig in einem Besetzungs-
vorschlag an dritter Stelle gereiht hatte. 6

Zusätzlich zu den Arbeiten an der Geologischen Reichsan-
stalt – ab 1905 (bis 1908) kartierte Suess die Osthälfte des 
Blattes Drosendorf – hielt er nun ergänzende Vorlesungen 
über Geologie im Ausmaß von drei wöchentlichen Unter-
richtsstunden an der Universität (siehe ScHübL, 2010: 206).

Die erneut in der nordböhmischen Thermenregion auftre-
tenden Probleme führten dazu, dass man Suess auf Grund 
seiner bereits 1897 geworbenen spezifischen Fachkennt-
nisse zur Mitwirkung in einem Expertenteam aufforder-
te. Bereits in den neunziger Jahren des 19. Jahrhunderts, 
besonders aber seit 1901, war die Schüttungsstärke der 
Karlsbader Quellen beängstigend zurückgegangen. Auch 
kam es zum wiederholten Male in den nahe gelegenen 
Bergbauen zu einem Wassereinbruch. Um einen länger-
fristigen Schutz der Kuranstalten zu gewährleisten, berief 
die Regierung im Jahr 1906 eine Quellenschutzkommissi-
on ein, der Franz Eduard Suess angehörte. Die Kommissi-
on verfasste zwei Gutachten (1906 und 1908), wonach ein 
eindeutiger Zusammenhang zwischen der Schüttungsab-
nahme der Quellen und den bergbaulichen Aktivitäten her-
geleitet wurde. Infolge der Umsetzung der Gutachten re-
agierte die Bergbehörde damit, dass im Spätherbst 1908 
der Schacht Maria II ersäuft wurde. Wenige Wochen dar-
auf stieg der Pegelstand der Quellen wieder an, womit „der 
Weltkurort Karlsbad … der drückenden Sorge um den Bestand seiner 

3  Wilhelm von Hartel, Alleruntertänigster Vortrag, Wien, in: Österreichisches 
Staatsarchiv, Allgemeines Verwaltungsarchiv, Cultus und Unterricht, Uni-
versität Wien (in der Folge ÖStA – AVA U – UW abgekürzt) Franz Eduard 
Suess Geologie – Zl. 9211 ex 1905; vgl. auch Verhandlungen der Geologi-
schen Reichsanstalt 1905/7+8: 167.

4 UA Wien, Phil. PA Nr. 3226: Franz Eduard Suess, fol. 11
5  Siehe: Wilhelm von Hartel, Alleruntertänigster Vortrag, Wien, 23. 2. 1905; 

in: ÖStA – AVA U – UW Franz Eduard Suess Geologie – Zl. 9211 ex 1905
6 Ebd.

Thermen los und eine heilende Quelle zum Nutzen der leidenden Mensch-
heit vor dem Versiegen bewahrt“ wurde (WaLdMann, 1953: 197).

Die Zeit für Geländetätigkeiten – soweit ihm Zeit neben der 
gutachtenden Tätigkeit für die Quellenschutzkommission 
blieb – beschränkte sich daher nur auf einen Teil des Som-
mers, den Suess aber nutzte, um auf dem Kartenblatt Dro-
sendorf im Gebiet um Hötzelsdorf, Geras und Drosendorf 
die geologischen Aufnahmen durchzuführen. Die abschlie-
ßenden Arbeiten für das Kartenblatt Brünn hatte  Suess 
bereits zu Beginn des Jahres 1906 fertigstellen und die 
Druckvorlage seiner Kartierungsergebnisse im März prä-
sentieren können (SueSS, 1906c).

Im März des Jahres 1907 stellte das Professorenkollegium 
der Philosophischen Fakultät der Universität Wien erneut 
einen Antrag, Franz Eduard Suess zum besoldeten Extra-
ordinarius der Geologie zu ernennen und ihm einen erwei-
terten Lehrauftrag zu erteilen. 7 Ein knappes Jahr später 
brachte der Unterrichtsminister Gustav Marchet (1846–
1916) dieses Anliegen zum Vortrag und meinte darin „dass 
der Genannte sowohl seinen dienstlichen Obliegenheiten an der Geologi-
schen Reichsanstalt als auch den Aufgaben des akademischen Lehram-
tes mit größtem Pflichteifer nachkommt und so dem Namen, den er trägt, 
Ehre macht.“ 8

Mit Entschließung vom 11. Mai 1908 wurde Franz Eduard 
Suess ad personam zum besoldeten Extraordinarius der 
Geologie an der Wiener Universität mit Rechtswirksamkeit 
vom 1. Oktober 1908 ernannt. Damit erfüllte sich vorerst 
Suess’ Wunsch nach einer universitären Berufslaufbahn. 
Mit Ende September 1909 schied er aus dem Verband der 
Geologischen Reichsanstalt, die ihm über 16 Jahre hin-
durch Arbeitsstätte und Ort fruchtbarer Diskussionen mit 
verschiedenen Mitarbeitern gewesen war, aus. Mit Weh-
mut nahm der Direktor der Anstalt, Emil Tietze, den Ab-
gang von Suess zur Kenntnis. In der Jahressitzung am 26. 
1. 1909 schrieb er: „Eine rüstige und bedeutende Arbeitskraft aber 
wurde uns dadurch entzogen, daß der Adjunkt Dr. Franz Eduard Suess als 
außerordentlicher Professor der Geologie an die hiesige Universität beru-
fen wurde, welche Stellung er seit dem 1. Oktober vorigen Jahres auch 
bereits übernommen hat. Da Professor Suess die Laufbahn eines akade-
mischen Lehrers stets für sich im Auge gehabt hat, so wurde ihm durch 
diese Berufung ein lang genährter Wunsch wenigstens in einem gewissen 
Ausmaße erfüllt und wir dürfen ihn dazu beglückwünschen. Wir sahen 
ihn jedoch nicht ohne lebhaftes Bedauern von uns scheiden, und zwar 
nicht bloß deshalb weil wir auf einen ausgezeichneten und vielseitig ver-
wendbaren Mitarbeiter in ihm verzichten müssen, sondern weil derselbe, 
solange er in unserer Mitte war, sich stets von dem Gefühl der Zusam-
mengehörigkeit mit uns hat leiten lassen …“ (tietze, 1909:  3–4). 
Noch vor seinem definitiven Abgang konnte SueSS noch 
die Aufnahme der Osthälfte des Kartenblattes Drosendorf 
zum Abschluss bringen und in einem ausführlichen Bericht 
im Dezember 1908 von den Ergebnissen berichten (tiet-
ze, 1909: 9).

Professur an der Universität Wien

Keine fünf Monate nach dem Dienstantritt als außeror-
dentlicher Professor der Geologie heiratete Franz Eduard 
 Suess am 22. Februar 1909 Olga Frenzl (* 8. 1. 1886 Wien, 
† 27. 9. 1972 Wien), die er von der Geologischen Reichs-
anstalt her kannte. Olga Frenzl hatte dort die Kanzleige-

7 Phil. PA Nr. 3226: Franz Eduard Suess: 6. März 1907, fol. 31
8  Gustav Marchet, Alleruntertänigster Vortrag, Wien, 22. 4. 1908; in: ÖStA 

– AVA U – UW Franz Eduard Suess Geologie – Zl. 21905 ex 1908.
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schäfte „mit Eifer und Umsicht zur vollsten Zufriedenheit der Direktion“ 
geführt und „durch ihr stets korrektes Verhalten sich […] Aller Ach-
tung und Sympathie zu erwerben gewußt“ (tietze, 1909: 4). Noch 
im Dezember kam der gemeinsame Sohn Hans Eduard 
(1909–1993) zur Welt. Gut behütet und in den Naturwis-
senschaften gefördert, sollte Hans Eduard später physi-
kalischer Chemiker und Kernphysiker von Weltruf werden 
(Waenke & arnoLd, 2005). Die zwei Jahre jüngere Tochter 
Edith (1911–1997) heiratete später einen Schüler des Va-
ters, den Schweizer Geologen Ernst Gasche (1908–1976).

Mit seiner Berufung zum Universitätslehrer änderte sich 
das Forschungsfeld und Franz Eduard Suess wandte sich 
stärker als bisher auch anderen Zweigen der Geologie, wie 
beispielsweise den Beziehungen zwischen Geologie und 
Radioaktivität, der Kristallisationskraft, den vulkanischen 
Erscheinungen, besonders aber der Frage der Hebungen 
und Senkungen von Festländern und Meeren zu. Dennoch 
blieb aber „[d]ie aus dem seinerzeitigen Dienste an der Geologischen 
Reichsanstalt (1893–1908) erwachsene Lebensarbeit“, die Geologie 
und Petrographie des Grundgebirges, sein vordringliches 
Interessensgebiet (WaLdMann, 1953: 199). Nach ergänzen-
den Begehungen zu den bereits während der Anstellung an 
der Geologischen Reichsanstalt feldgeologisch untersuch-
ten Gebieten im „böhmisch-mährischen“ Kristallin veröf-
fentlichte SueSS zunächst zwei kurze (1910, 1911a), später 
(1912a) eine ausführliche Abhandlung über den Decken-
bau dieses Gebietes. Schon lange hatte er, den Vorstel-
lungen seines Vaters vom einseitigen Bau der Alpen und 
der daraus entwickelten Anschauung von weitreichenden 
Überschiebungen und Deckenstapelungen innerhalb des 
Alpenorogens wie auch anderer Kettengebirge folgend, 
Analogien im außeralpinen Grundgebirge der Böhmischen 
Masse vermutet. Die petrographische Analyse erbrachte 
Metamorphosesprünge, die sich durch inverse Lagerung 
erklären ließen und dass das „moldanubische Grundgebir-
ge“ weithin über die „moravischen“ Einheiten aufgescho-
ben worden war. In der letztgenannten Arbeit von 1912, in 
der sich Suess mit den geologischen Fenstern innerhalb 
des Moldanubikums auseinandergesetzt hatte, sah Leo-
pold Kölbl (1895–1970) „eine[n] Markstein in der tektonischen Ana-
lyse des Grundgebirges“, und nicht zu widersprechen ist dem 
Statement, dass seither „moravisch“ und „moldanubisch“ 
zu „klassischen Begriffen der Grundgebirgsgeologie“ in 
Europa wurden (köLbL, 1949: 272).

1910 trat Franz Wähner die Nachfolge von Gustav Lau-
be als ordentlicher Professor für Geologie und Paläonto-
logie an und wechselte von der Technischen Hochschule 
in Prag an die dortige Deutsche Universität. Die durch die-
sen „Wechsel“ frei gewordene Stelle an der Technischen 
Hochschule wurde mit allerhöchster Entschließung vom 
13. April 1911 mit dem 43-jährigen Franz Eduard Suess 
besetzt. 9 Datiert mit 19. April 1911 erging vom Ministerium 
für Kultus und Unterricht an das Dekanat der philosophi-
schen Fakultät der Universität Wien die Benachrichtigung, 
dass mit der Ernennung von Franz Eduard Suess zum or-
dentlichen Professor an der deutschen Technischen Hoch-
schule in Prag dieser laut Dekret „sein neues Lehramt unverzüg-
lich anzutreten“ habe. Für Suess bedeutete dies, dass er als 
Ordinarius an das Institut zurückkehren würde, an dem er 
kurz nach seinem Studienabschluss und Abgang von der 
Wiener Universität als Assistent unter Victor Uhlig gearbei-
tet hatte.

9 UA Wien, Phil. PA Nr. 3226: Franz Eduard Suess, fol. 34.

Victor Uhlig, der 1900 von Prag an die Paläontologie nach 
Wien berufen und ein Jahr später zum Ordinarius für Geo-
logie an der Universität Wien als Nachfolger des österrei-
chischen Geologie-Titanen Eduard Suess „aufgestiegen“ 
war (ScHübL, 2010: 247–249), starb allerdings unerwartet 
im Alter von nur 54 Jahren am 4. Juni 1911 (also zwei Mo-
nate, nachdem Franz Eduard Suess seinen Ruf nach Prag 
erhalten hatte). Um die Zeit der Vakanz möglichst kurz zu 
halten, beschloss das Wiener Professorenkollegium rasch 
zu handeln und möglichst zügig die Wiederbesetzung ein-
zuleiten. Zum Vorschlag kamen Franz Eduard Suess und 
Franz Kossmat (1871–1938), der als Adjunkt an der Geolo-
gischen Reichsanstalt tätig und seit 1900 Privatdozent der 
Geologie an der Universität Wien war, sowie der damalige 
Extraordinarius für Geologie und Paläontologie an der Uni-
versität Heidelberg, Wilhelm Salomon-Calvi (1868–1941). 
Auf eine eindeutig mehrheitliche Entscheidung in Bezug 
auf die Reihung von Suess und Kossmat kam es unter 
den Professoren nicht. In seinem Vortrag vom 8. Septem-
ber 1911 sprach sich der Unterrichtsminister Karl Stürgkh 
(1859–1916) für Franz Eduard Suess mit dem Argument 
aus, dass „Professor Suess an Lebensjahren älter und im akademi-
schen Lehramte länger tätig ist als Dr. Kossmat und überdies vor allen 
geeignet erscheint, die seit Dezennien gewahrten rühmlichen Traditionen 
der Lehrkanzel festzuhalten und in weiterer wissenschaftlicher Entwick-
lung auszugestalten“ 10 . Mit allerhöchster Entschließung vom 
21. September 1911 wurde Franz Eduard Suess zum Or-
dinarius der Geologie an der Universität Wien mit den sys-
temmäßigen Bezügen ernannt.

Noch vor seiner Berufung zum Ordinarius in Wien erfolgte 
die Bestätigung der Wahl von F.E. Suess – „des ordentlichen 
Professors der Mineralogie und Geologie an der deutschen technischen 
Hochschule in Prag“ – zum korrespondierenden Mitglied der 
mathematisch-naturwissenschaftlichen Klasse der kaiser-
lichen Akademie der Wissenschaften in Wien (siehe dazu: 
anonyM, 1911:  404). Mit Entschließung vom 29. August 
1915 erfolgte die Ernennung zum wirklichen Mitglied (ano-
nyM, 1915: 235).

In die Zeit um die Berufung zum Ordinarius für Geolo-
gie fallen nicht nur Franz Eduard Suess’ Aktivitäten für 
die kaiserliche Akademie der Wissenschaften, sondern 
auch seine Tätigkeiten für die Anfang Dezember 1907 ge-
gründete Geologische Gesellschaft in Wien (cernaJSek & 
SeidL, 2007). Bereits in der ersten Versammlung der Geo-
logischen Gesellschaft hatte Suess einen Vortrag über die 
Lagerungsverhältnisse im Steinkohlengebiet von Rossitz 
in Mähren gehalten (SueSS, 1908d). Sein Engagement für 
den Verein, dessen „vorbereitendem Komitee“ zur Grün-
dung er bereits angehört hatte, zeigt sich darin, dass er 
zuerst als Schriftführer, dann als Redakteur der Mitteilun-
gen tätig war und in den Jahren 1912 und 1913 und spä-
ter nochmals in den Jahren 1928 und 1929 die Präsident-
schaft übernahm.

In den frühen 1910er Jahren beschäftigte sich Suess mit 
dem Phänomen der Radioaktivität und deren Beziehun-
gen zu den geologischen Wissenschaften. Dieses Thema 
fand ein wohl vorbereitetes Umfeld und wurde von der 
Akademie gefördert. Im Jahr 1910 hatte sich Franz Edu-
ards Vater Eduard Suess in seiner Funktion als Präsident 
der Akademie der Wissenschaften dafür eingesetzt, dass 
ein Institut für Radiumforschung an der Akademie etabliert 

10  Karl Stürgkh, Alleruntertänigster Vortrag, Wien, 18.09.1911; in: ÖStA – 
AVA U – UW [u.a.] Franz Eduard Suess Geologie – Zl. 40401 ex 1911
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wurde (cernaJSek et al., 2000: 72). 1920 subventionierte 
die Akademie Franz Eduard Suess’ Vorhaben der geolo-
gischen Untersuchung und kartographischen Darstellung 
des Erzgebirges und seiner Umgebung hinsichtlich Vor-
kommen des Radiums. Ein Jahr später untersuchte Suess, 
ebenfalls durch die Akademie der Wissenschaften subven-
tioniert, die Uran führenden Horizonte in St. Joachimsthal 
in Westböhmen (heute: Jáchymov, Tschechische Repub-
lik). Die Ergebnisse dieser Untersuchungen erschienen so-
wohl in den Mitteilungen der Geologischen Gesellschaft 
als auch in den Schriften der Akademie der Wissenschaf-
ten (SueSS, 1911d; 1912c).

Durch den Zerfall der Österreichisch-Ungarischen Monar-
chie nach dem ersten Weltkrieg wurden so manche geo-
logischen Einheiten plötzlich nicht oder nur erschwert 
zugänglich. Für Suess war plötzlich die weiträumige feld-
geologische Bearbeitung der Böhmischen Masse aus 
politischen Gründen unmöglich geworden und so traten 
zunehmend theoretische Erwägungen in Suess’ wissen-
schaftlichen Arbeiten in den Vordergrund „und manche küh-
ne Gedanken wurden geboren“ (WaLdMann, 1953: 206). Die Zeit 
während des Weltkrieges, in der die Studentenzahlen stark 
zurückgingen und Assistenten in den Krieg zogen, nutzte 
Suess, um „die klassische Erdgeschichte“ von Melchior 
neuMayr aus dem Jahr 1886/87 vollständig umzuarbeiten. 
Die dritte, „auf Grund der von V. Uhlig herausgegebenen 2. Aufla-
ge“ gänzlich neubearbeitete Auflage durch Franz Eduard 
 SueSS erschien 1920 unter dem Titel „Dynamische Geo-
logie“.

In den 1920er Jahren wandte Suess die noch vor dem 
Krieg von Bruno Sander (1884–1979) entwickelten gefü-
gekundlichen Untersuchungsmethoden von Gesteinen, 
die erste Ansätze der modernen Strukturgeologie erlaub-
ten, an und so „bahnte [er] den bisher wenig beachteten Arbeiten 
von B. Sander den Weg in die weitere Öffentlichkeit“ (WaLdMann, 
1953:  206). In weiterer Folge entwickelte Suess die auf 
seine jahrelangen Geländebeobachtungen zurückgehende 
Anschauung der „Intrusions- und Wandertektonik“ in der 
Böhmischen Masse. Unter „Intrusionstektonik“, deren Be-
griffsinhalt durch die fachliche Kollegenschaft heftig und 
kontrovers diskutiert wurde, verstand Suess all jene Phä-
nomene, die typisch sind für „die von ausgedehnten Granitstö-
cken durchsetzten Gebiete“, welche „auch in bezug auf die Meta-
morphose und Lagerung der Gesteine besondere Merkmale zeigen und 
wohl unterschieden sind von den kristallinischen Gebieten der eigentli-
chen Faltengebirge“ (SueSS, 1927a: 149). Die „Intrusionstekto-
nik“ hatte Suess bereits in seinem Buch „Intrusionstektonik und 
Wandertektonik im variszischen Grundgebirge“, das 1926 erschein, 
umfassend beschrieben (SueSS, 1926b). Während eines 
Vortrages vor der Hauptversammlung der Geologischen 
Vereinigung im Jänner 1927 in Frankfurt a. M. bezog sich 
Suess nochmals auf diesen Begriff (inhaltlich erweiterter 
Abdruck dieses Vortrages: SueSS, 1927a), um ihn vor allem 
gegen seinen schärfsten Kritiker, den „Granit-Tektoniker“ 
Hans Cloos (1885–1951) zu verteidigen. Mit dem Termi-
nus „Wandertektonik“ umriss Suess allgemein weite Über-
schiebungen.

Zu Ende der 20er und zu Beginn der 30er Jahre des 
20. Jahrhunderts intensivierte Suess seine Reisetätigkeit 
in die österreichischen Alpen, in die Schweiz, nach Schott-
land, Spanien, Südafrika und Westamerika, um die gewon-
nenen Eindrücke mit den Forschungsergebnissen aus dem 
böhmischen Grundgebirge zu einer Erklärung der Entste-

hung und des Aufbaues von Kettengebirgen synthetisieren 
zu können. Einige der Forschungsreisen wurden seitens 
der Akademie der Wissenschaften finanziell unterstützt, 
wie 1928 die „geologischen Untersuchungen in den kris-
tallinen Gebieten des schottischen Hochlandes“ (mit 950 
Schilling), 1929 „geologische Forschungen in Südafrika“ 
(1700 Schilling), 1930 „eine gemeinsam mit Dr. Leo Wald-
mann zu unternehmende geologische Untersuchung des 
Schottischen Hochlandes“ (mit 2400 Schilling), 1932 „die 
Untersuchung der ostalpinen kristallinen Schiefer“ (mit 
400 Schilling) und 1933 „für Forschungen über das Kristal-
lin der Appalachen (Amerika)“ (mit 800 Schilling). Die ge-
wonnenen Erkenntnisse und Ideen veröffentlichte  Suess 
in einer erweiterten und verallgemeinerten Form in seinem 
dreiteiligen Werk „Bausteine zu einem System der Tektogenese“, 
das nach seiner Emeritierung im Druck erschien.

Während seiner letzten aktiven Jahre als Universitätspro-
fessor hatte sich Suess – neben den zuvor genannten As-
pekten zum Aufbau und zur Entstehung von Gebirgen – 
des Problems der Meteorite, im Speziellen der Tektite, 
angenommen. Mit der Beschäftigung des Bimssteinvor-
kommens bei Köfels (Tirol) trat ab 1936 für Suess ein the-
matisch ähnliches Problem in den Vordergrund: Er deu-
tete die „exotischen“ Gesteine, die der Bevölkerung bei 
Umhausen im Ötztal schon seit Generationen bekannt wa-
ren, als Impaktprodukte (SueSS, 1936a,b; 1938c). Im Ge-
gensatz dazu ging die zuvor verbreitete Meinung, zurück-
gehend auf Adolf Pichler (1819–1900), davon aus, dass 
es sich bei dem seltsam porösen Material um Bimsstein 
handle, der aus gasreicher, zäher Lava entstanden wäre 
(PicHler, 1863). Der enge Zusammenhang des Bimsma-
terials mit jungpleistozänen Gletscherablagerungen hätte 
dem vulkanischen Ereignis allerdings eine zeitlich singuläre 
und geodynamisch schwer deutbare Stellung im Alpenkör-
per zukommen lassen. Eine deutlich einfachere alternative 
Lösung des Problems bot sich daher an, als Franz Edu-
ard Suess als Primärereignis einen Meteoriteneinschlag 
annahm. Aus seinen frühen Studien über die im oberen 
Flusslauf der Moldau auftretenden „Moldavite“ kannte er 
„meteoritische“ Gläser und führte daher die „Bimssteine“ 
auf die am Fundort weit verbreiteten Augengneise zurück, 
die nach einem Einschlag eines extraterrestrischen Boli-
den durch Gesteinsverglasung umgewandelt worden wä-
ren. Für diesen Typus eines durch einen Impakt umge-
wandelten Gesteins führte er den neuen Namen „Köfelsit“ 
ein (Neuere Untersuchungen gehen davon aus, dass der 
„Köfelsit“ weder ein vulkanisches Produkt ist noch sei-
ne Entstehung einem Meteoriteneinschlag verdankt, son-
dern auf einen gigantischen Bergsturz zurückzuführen ist; 
PranGer et al., 2009).

Mit Ende September 1936, nach einem Vierteljahrhundert 
des Wirkens als Lehrer und Forscher (Abb. 4) an der phi-
losophischen Fakultät der Universität Wien, schied Franz 
Eduard Suess aus dem aktiven Dienst aus.  11 Überblickt 
man die Zeit seiner Tätigkeit am Geologischen Institut 
der Wiener Universität, so ist klar festzustellen, dass mit 
Beginn seines Wirkens sich die Forschungsrichtung der 
„Wiener Geologenschule“ klar in Richtung Kristallingeolo-
gie verschoben hat (toLLMann, 1963). Auch in den Disser-
tationsthemen, die zuvor stärker streuten, treten Fragen 
des außeralpinen Grundgebirges hervor (Aufstellung sie-
he Anhang).

11 Vgl. UA Wien, Phil. PA Nr. 3226: Franz Eduard Suess, fol. 41.
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Unter den Dissertantinnen und Dissertanten (in Klam-
mer das Promotionsdatum; siehe Anhang) beschäftigten 
sich mit der Böhmischen Masse Leopold köLbL (1921), 
Leo WaLdMann (1922), Franz Gruber (1927), Josef riedL 
(1928) und Eduard SacHSeL (1934), zum Teil auch Theodor 
kräutner (1923).

Weitere kristallinbezogene Themen behandelten die Arbei-
ten von Friedrich küMeL (1934), Otto Meier (1922), Erhard 
brauMüLLer (1937) und Siegmund Prey (1937).

Aber auch andere Interessensgebiete Franz Eduard  Suess’ 
spiegeln sich in den Dissertationsthemen wider. Aus dem 
alpinen Bereich wären dies Otto SickenberG (1925), Jo-
hann WinkLer (1931), Anton FiGL (1934), Ernst GaScHe 
(1936), aber auch Wilhelm krieGer (1924) bzw. die paläon-
tologisch orientierte Arbeit von Fritz aLMa (1924).

Betreffend Flyschzone, Klippenzone und Kieselkalkzone (= 
Ybbsitzer Klippenzone) wurden Arbeiten von Karl FriedL 
(1921), Eduard rauScHer (1923), Helmut becker (1931), 
Paul SoLoMonica (1934), Rudolf totH (1935) und Karl Göt-
zinGer (1937) verfasst.

Dazu treten Dissertationsthemen, die den „tertiären“ An-
teil des österreichischen Staatsgebietes erfassen, wie 
jene von Arthur WinkLer (1914), Friedrich eLLiSon-nidLeF 
(1931), Robert JanoScHek (1933), Rudolf GriLL (1935) und 
Josef kaPounek (1936).

Stratigraphisch-paläontologische Themen, die Franz Edu-
ard Suess (mit)betreute, wurden von Franz krumPHolz 
(1912), Paula SteiGer (1912), Valerian GoeteL (1913), Otto 
HaaS (1914), Fritz kautSky (1920), Karl kreJci (1923), 
 Alois kieSLinGer (1923), Josef aLbrecHt (1924), Ceslovas 
 Pakuckas (1927) und Geza teLeki von Szék (1936) verfasst.

Franz Eduard Suess betreute aber auch Dissertationen, die 
unterschiedliche Fragestellungen im Balkangebiet, Rumä-
nien und Anatolien zum Thema hatten: Milorad lazarevič 
(1913), Oswald ScHMidt (1926), Odomar GuGenberGer 
(1926) und Artur Pustowska (1929).

Mit den Themen, die George LeeS (1928), Kenneth Gray 
(1930) und Robert bLeeck (1933) behandelten bzw. mit der 
Dissertation von Herbert ticHy (1937), welche die Ergeb-
nisse einer geologischen Expedition dokumentierte, finden 

Abb. 4.  
Graphisch dargestellte Zusammenhänge der Lebensspannen von Franz Eduard Suess und einiger seiner Kollegen an den erdwissenschaftlichen Instituten der 
Universitäten Wien, Graz und Innsbruck sowie an der k.k. Geologischen Reichsanstalt bzw. der Geologischen Staatsanstalt in Wien; ebenso sind die Minister für 
Kultus und Unterricht in der Darstellung erfasst, die für die universitäre Laufbahn von Franz Eduard Suess von Bedeutung waren. 

Man lese die Graphik wie folgt: Die auf der Ordinatenachse zusammenfassenden Klammern A bis E meinen: A: ausgewählte Erdwissenschafter an der Universität 
Wien, B: Direktoren an der der k.k. Geologischen Reichsanstalt bzw. der Geologischen Staatsanstalt, C: ausgewählte Erdwissenschafter an der Universität Graz, D: 
ausgewählte Erdwissenschafter an der Universität Innsbruck und E: Minister für Kultus und Unterricht. 

Die Abszissenachse (oben) gibt die Jahreszahlen im Intervall von 1830 bis 1979 an. 

Schmale waagrechte Balken geben die Lebensspannen der Personen an; fette Teilbalken visualisieren die Amtszeit, die die betrachteten Personen innehatten, 
wobei sich der fette Balken bei den Universitätsangehörigen auf die Zeit der definitiven Anstellung als Hochschul/Universitätslehrer bezieht, bei den Personen der 
Geologischen Reichs- bzw. Staatsanstalt geben die Balken das Intervall ihrer Tätigkeit als Direktor an und bei den Ministern spiegelt der fette Balken den Zeitbe-
reich ihrer politischen Amtszeit wider. 

Die senkrecht verlaufenden graugerasterten Balken weisen, von links nach rechts, auf den Preußisch-österreichischen Krieg von 1866, den Ersten Weltkrieg, die 
Februarkämpfe von 1934 und den Zweiten Weltkrieg hin.
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sich Anklänge an die alte Tradition der Arabien- und Indi-
enforschung.

Zwei weitere Dissertationsthemen stechen noch hervor, 
zum einen eine petrographische Arbeit von Maria kober 
(1921) und die Arbeit von Heinrich küPPer (1926), die ein 
paläozoisches Thema behandelte.

Ruhestand und letzte Jahre

Auch nach seiner aktiven Berufszeit setzte Suess seine 
Untersuchungen zur „Tektogenese“ und dem „Meteorit 
von Köfels“ fort. Die zwischen 1937 und 1939 publizierten 
Abhandlungen unter dem gemeinsamen Titel „Bausteine 
zu einem System der Tektogenese“ haben Überlegungen 
zur Regionalmetamorphose und Tektogenese, Decken-
transport sowie zum Baustil der Kaledoniden zum Thema 
(SueSS, 1937a; 1938a; 1939b). Aus der Beschäftigung mit 
den Kaledoniden und den schon länger bekannten, sehr 
weiten Deckentransporten innerhalb dieses Orogens stell-
te Suess Verbindungen zur Kontinentaldrifttheorie von Al-
fred Wegener (1880–1930) her. In der Publikation von 1938 
nimmt Suess auf die zu unterschiedlichen Zeiten in un-
terschiedliche Richtungen transportierten kaledonischen 
 Decken Bezug: „Aus dem im tektogenetischen Gefüge enthal-
tenen Bewegungsbilde der Schollen um den Skandik ist die be-
deutungsvolle Erkenntnis zu gewinnen, daß die treibenden Kräfte 
der äußeren Erdgestaltung im Laufe der geologischen Vergangen-
heit nach der entgegengesetzten Richtung umgestellt worden sind. 
Im Altpaläozoicum hat andauernder Druck von Laurentia gegen Fen-
noskandia den kaledonischen Deckenwulst geschaffen. […] Erst in 
der mittleren Tertiärzeit ist die Trennungsfuge neuerlich aufgelockert 
und die grönländische Scholle nach der entgegengesetzten Richtung 
abgetrieben worden“ (SueSS, 1938b: 335). Diese Vorstellung 
impliziert eine Kontinentaldrift vor der Pangäa-Konstel-
lation.

Die letzte Abhandlung zur „Tektogenese“ über den „Bau der 
Kaledoniden und die Schollendrift im Nordatlantik“ (SueSS, 1939b) 
– zugleich Franz Eduard Suess’ letzte Publikation – sollte 
nach der ursprünglichen Konzeption des Autors zweige-
teilt erscheinen und so sollte dem Teil A des Opus „Die Ka-
ledoniden in Schottland und Vergleiche“ ein Teil B folgen, zu dem 
Suess umfangreiche Aufzeichnungen in Form eines Typo-
skripts hinterließ, das aber nur eine Rohfassung darstell-
te. „Über Wunsch der Familie“ hatte Julius Pia (1887–1943) die 
Herausgabe und Drucklegung des Manuskriptes besorgt, 
obwohl er sich eingestehen musste, dass er sich für diese 
Aufgabe recht wenig eignete. So berichtet Pia im Vorwort 
der Veröffentlichung: „Einesteils liegt der Gegenstand dem Bereich 
meiner eigenen Untersuchungen allzu ferne; andernteils entspricht die 
Fragestellung nicht recht meiner Geistesart, die mit einer ziemlichen 
Scheu vor weitreichenden Synthesen belastet ist. Es erwies sich jedoch, 
daß niemand anderer, besser geeignete vorhanden war, der sich der 
Arbeit annehmen konnte“ (SueSS, 1949:  31). Die posthum er-
schienene Veröffentlichung verzögerte sich um mehr als 
acht Jahre und kam nicht wie die ersten Abhandlungen in 
der Reihe „Fortschritte in der Geologie und Paläontologie“ 
im Verlag Borntraeger in Berlin zur Publikation, sondern er-
schien in den Mitteilungen der Geologischen Gesellschaft 
in Wien. Julius Pia erlebte die Veröffentlichung ebenfalls 
nicht, er war sechs Jahre vor der Drucklegung verstorben.

Nach der Okkupation Österreichs durch das Deutsche 
Reich wurde Franz Eduard Suess mit der Ideologie des 
Nationalsozialismus, im Speziellen mit den Folgen der Um-

setzung der Nürnberger Rassengesetze konfrontiert, denn 
seine Großmutter, Eleonore Suess, geborene Zdekau-
er, war Jüdin gewesen. Dies bedeutete für Franz Eduard, 
dass er als „Mischling zweiten Grades“ eingestuft wur-
de. Wenn auch verspätet im Vergleich zu den Universitä-
ten, so wurden die Nürnberger Gesetze auch für die Mit-
glieder der Akademie der Wissenschaften 1939 wirksam. 
Laut diesen Gesetzen wurde „Nichtariern“ die Staatsbür-
gerschaft entzogen, was zur Folge hatte, dass diese nicht 
mehr im Stand der inländischen ordentlichen Mitglieder 
geführt werden konnten. Auch Franz Eduard Suess – trotz 
Bemühungen seitens der Akademie, dessen Ausschluss 
zu verhindern – wurde ab 2. Dezember 1939 nicht mehr als 
Mitglied geführt. Anzumerken wäre, dass vom Ausschluss 
unter anderem auch die beiden Nobelpreisträger Victor F. 
Hess (1883–1964) und Erwin Schrödinger (1887–1961) be-
troffen waren (siehe auch MatiS, 1997).

Nach längerer Krankheit, am Samstag, den 25. Jänner 
1941, starb Franz Eduard Suess im 74. Lebensjahr. Wäh-
rend seiner letzten Lebenstage haben die politischen Ag-
gressionen stark zugenommen, sodass „[d]er häßliche Lärm 
einer in den Fugen erschütterten Welt“ (köLbL, 1949: 267) „die trau-
rige Kunde von seinem Dahinscheiden“ (WaLdMann, 1953:  193) 
übertönte. Die letzte Ruhestätte fand Franz Eduard Suess 
im Familiengrab in Marz (Burgenland) (HoFMann & ScHedL, 
2007).

Würdigung

Sieht man von den ehrenvollen beruflichen Erfolgen wie 
der Aufnahme in die Akademie der Wissenschaften und 
dem Amt des Dekans der Philosophischen Fakultät der 
Universität Wien im Studienjahr 1923/24 ab, so sind noch 
Franz Eduard Suess’ korrespondierende Mitgliedschaft bei 
der Geologischen Bundesanstalt in Wien (HaMMer, 1925), 
die Verleihung der Eduard Sueß-Gedenkmünze der Geo-
logischen Gesellschaft in Wien im Jahre 1937 (cernaJ-
Sek & SeidL, 2007) – die höchste Auszeichnung, die diese 
Vereinigung zu vergeben hat – sowie das Ehrendoktorat 
der schottischen Universität Glasgow zu erwähnen. Aber 
auch posthum erfuhr Franz Eduard Suess Ehre, indem ein 
am 19. März 1996 von Petr Pravec und Lenka Šarounová 
am Ondřejov-Observatorium (Astronomisches Institut der 
Tschechischen Akademie der Wissenschaften) entdeck-
ter Asteroid des Hauptgürtels (zwischen Mars und Jupi-
ter) nach ihm „(12002) Suess“ benannt wurde (Jet Propul-
sion Laboratory California, Institute of Technology, NASA, 
Small-Body Database).

Politisch bzw. durch die Kriegsereignisse bedingt, er-
schienen Nachrufe auf Franz Eduard Suess verspätet. 
Die Tatsache, dass der erste Nachruf aus der Feder ei-
nes Nicht-Österreichers stammt, ist wegen der nationalso-
zialistischen Einschränkungen Positives über Juden oder 
„Mischlinge“ zu berichten, nicht weiter verwunderlich. 
In der Septemberausgabe von 1942 der britischen Zeit-
schrift „Nature“ publizierte John Vernon Harrison (1892–
1972) eine Würdigung, in der er berichtet, jüngst erfah-
ren zu haben, dass Suess im Jahr zuvor verstorben war. 
 Harrison beleuchtet nicht nur die wissenschaftlichen Ver-
dienste  Suess’, sondern berichtet auch nicht wenig aus-
führlich über private Facetten des Verstorbenen: „He had a 
discriminating taste in art and music, in both of which he was no mean 
performer. The former rendered his field notebooks models of their kind 
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as his skilful, truthful pen recorded pictorial evidence unbiased by theo-
retical distortion and furnished illustrations of field facts in a way that few 
can hope to do even with the aid of a camera. In the latter, his piano was 
near his study and upon it he would discourse in a most versatile fash-
ion. Like many an Austrian he loved Mozart and Schubert, Beethoven and 
Wagner, but besides he was tremendously attracted by the unexpected 
harmonies of Richard Strauss.“

Kurt Leuchs (1881–1949), Ordinarius für Geologie am Wie-
ner Institut und seit Juli 1943 (also zweieinhalb Jahre nach 
Suess’ Tod) korrespondierendes Mitglied der Akademie 
der Wissenschaften, schrieb einen Nachruf für den „Al-
manach“, der in der Jahressitzung 1945 vorgelegt wur-
de. Darin findet sich keine einzige Andeutung über den 
Ausschluss von Franz Eduard Suess aus den Reihen der 
Akademie. Anzumerken wäre, dass zu dem Zeitpunkt, als 
der Nachruf in Druck ging, Leuchs bereits des Amtes an 
der Universität enthoben worden war. Leuchs war Mitglied 
der NSDAP gewesen, was zur Folge hatte, dass er nach 
Kriegsende „wegen dieser rein formalen Angelegenheit … zwischen 
die Mühlsteine des österreichischen Verbotsgesetzes“ geriet (corne-
LiuS, 1952: 269). Die Akademie reagierte nicht mit einem 
Ausschluss, womit ihm ein vergleichbares Schicksal, wie 
es Suess ereilt hatte, erspart blieb.

Zwar deutlich zeitverzögert, dennoch nicht weniger aus-
führlich und herzlich, folgten Nachrufe seiner Schüler Kölbl 
und Waldmann. Leopold köLbL verfasste zuerst eine Dar-
stellung über das wissenschaftliche Oeuvre seines Leh-
rers, die im Jahr 1949 zur Publikation kam – und spä-
ter nochmals eine Würdigung im Jahr 1968 (köLbL, 1968). 
Kölbl war seit 1932 Mitglied der NSDAP gewesen und wohl 
auch deshalb politisch für das Amt des Rektors protegiert 
worden, das er zwischen 1935 und 1938 an der Universi-
tät München innehatte. Kölbls Art war es offensichtlich, 
die rassistischen Ressentiments des Nazi-Regimes nicht 
zu teilen (Litten, 2003). Das „verspätete“ Erscheinen des 
Nachrufes ist daher wohl aus der wirtschaftlichen Situation 

während der Kriegsjahre bzw. der frühen Nachkriegsjahre 
zu erklären, welche die Drucklegungen von Beiträgen spe-
ziell in den Publikationsorganen der erdwissenschaftlichen 
Gesellschaften verzögerte (während der Kriegsjahre und 
frühen Nachkriegsjahre hatte die Geologische Gesellschaft 
in Wien mit der zeitgerechten Herausgabe ihrer Mitteilun-
gen zu kämpfen. Während die Mitteilungsbände 32 bis 35 
mit zweijähriger Verspätung erschienen, folgte danach der 
Sammelband 36–38 für 1943–45 erst im Jahr 1949, der 
Band 39–41 für 1946–48 erst 1951!). In seinem Nachruf 
stellt Kölbl Franz Eduard Suess als „den stets hilfsbereiten und 
gütigen Menschen und den bahnbrechenden Forscher“ dar, der „still 
und bescheiden“ war. Auf Suess’ Bescheidenheit spielt auch 
Josef Stiny (1880–1958) im Geleitwort zur Festschrift an-
lässlich des 70. Geburtstages von F.E. Suess (Stiny, 1937) 
an. Ähnlich wie Harrison erwähnt auch Kölbl, dass Suess 
der Kunst zugetan war. Speziell in seiner Jugend, während 
der diese Aspekte Förderungen durch das Elternhaus er-
fuhren, war „sein Interesse zunächst in stärkerem Maße den schönen 
Künsten, besonders der dramatischen Kunst“ zugewandt, berichtet 
Kölbl und schlägt die Brücke zu Suess’ wissenschaftlichen 
Arbeiten, die gekennzeichnet sind durch „klare[n] Stil“ und „die 
schöne, kultivierte Sprache“ (köLbL, 1949: 267f.).

Von Köbl erfahren wir – im Gegensatz zu Leuchs, aber 
auch zu Waldmann, der sachlich das wissenschaftliche 
„Lebenswerk“ seines Lehrers beleuchtet – etwas über das 
Verhältnis von Suess zu seinen Schülern: „Mit gütiger Geduld 
nahm er alle Einwände entgegen, entkräftete oder widerlegte sie, aber 
immer durch Hinweise auf Beobachtungen und Tatsachen und nie etwa 
dadurch, daß er seine wissenschaftliche Autorität als solche in die Waag-
schale warf. Und wenn im Eifer der Diskussion auch einer seiner Jünger 
vielleicht nicht ganz die richtigen Worte fand, so hatte er hiefür immer ein 
nachsichtiges Lächeln oder eine mit feinem Humor gewürzte Antwort be-
reit. Für diese vornehme Art einer wirklich wissenschaftlich freien Erzie-
hung werden ihm seine Schüler stets dankbar sein.“

Anhang

Kurzbiographien der im Text genannten Erdwissenschafter

abeL, Othenio (1875–1946)

Am 20. 6. 1875 in Wien geboren; studierte zunächst 
Rechtswissenschaften, zugleich auch Naturwissenschaf-
ten (vor allem Geologie und Paläontologie); 1899 Promoti-
on zum Dr. phil; zwischen 1900 und 1907 an der Geologi-
schen Reichsanstalt tätig; 1902 Habilitation für Allgemeine 
Paläontologie; 1907 außerordentlicher Professor an der 
Universität Wien; hier 1917 Berufung zum ordentlichen 
Professor für Paläobiologie; 1921 korrespondierendes Mit-
glied der Akademie der Wissenschaften; 1927/1928 De-
kan, 1932/33 Rektor der Universität Wien; 1934 aus po-
litischen Gründen in den zeitlichen Ruhestand versetzt; 
1935–1940 Ordinarius an der Universität Göttingen; 1941 
Emeritierung (vgl. K. eHrenberG, 1975).

becke, Friedrich Johann Karl (1855–1931)

Am 31. 12. 1855 in Prag geboren; studierte seit 1874 in 
Wien zunächst Naturwissenschaften, wandte sich dann 
aber ausschließlich der Mineralogie zu; 1877 Assistent am 

Mineralogischen Institut in Wien; 1878/79 Lehramtsprü-
fung im Fach Naturgeschichte; 1880 Promotion; 1880/81 
Habilitation für Petrographie; 1881 außerordentlicher Pro-
fessor, 1886 Ordinarius für Mineralogie in Czernowitz, 1890 
Berufung an die Deutsche Universität in Prag; 1898 Beru-
fung an die Universität Wien; 1911–1929 Generalsekretär 
der Österreichischen Akademie der Wissenschaften; Erfin-
der einer Bestimmungsmethode für Mineralien auf Grund 
ihrer optischen Eigenschaften („Becke’sche Linie“); ge-
storben am 18. 6. 1931 in Wien (vgl. F.E. SueSS, 1932b). 
Seine Arbeit über die kristallinen Schiefer des Waldvier-
tels gilt als die erste moderne petrographische Bearbei-
tung metamorpher Gesteine in Österreich.

brezina, Maria Aristides (1848–1909)

Am 4. 5. 1848 in Wien geboren; bereits während seiner 
Gymnasialzeit 1862 wegen seiner naturwissenschaftlichen 
Fähigkeiten als Eleve am Hofmineralienkabinett aufge-
nommen; nach der Matura 1866 mathematische und phy-
sikalische Studien an der Universität in Wien und Tätigkei-
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ten im chemischen Labor der Technischen Hochschule; 
1868 Studium in Berlin, im gleichen Jahr Assistent am Hof-
mineralienkabinett in Wien; 1872 Promotion in Tübingen; 
1874 Habilitation für Kristallographie und Kristallphysik an 
der Universität Wien; Kustos am Hofmineralienkabinett; 
1876 Einrichtung eines eigenen kristallographischen Labo-
ratoriums an der Universität Wien; 1885 Leitung der mine-
ralogisch-petrographischen Abteilung am Hofmineralien-
kabinett; 1899 Ernennung zum Direktor; 1896 Ruhestand; 
gestorben am 22. 5. 1909 in Wien (vgl. C. HLaWatScH, 
1909).

berWertH, Friedrich Martin (1850–1918)

Am 16. 11. 1850 in Schäßburg (ungar. Segesvár, rumän. 
Sighisoara) in Rumänien geboren; Gehilfenprüfung für 
Pharmazeuten bereits vor dem Gymnasialabschluss; 1869 
Studium der Pharmazie in Wien und Graz; 1872 Magister-
titel in Graz; danach Studium der Chemie in Heidelberg, 
1873 Promotion; 1874 Aushilfskraft am Mineralogisch-Pe-
trographischen Institut der Universität Wien und Stelle am 
Hofmineralienkabinett; 1885 Kustosadjunkt, 1888 Kustos 
am Naturhistorischen Hofmuseum; 1888 Nostrifizierung 
des Heidelberger Doktordiploms und venia legendi für das 
Fach Petrographie an der Universität Wien; 1894 außeror-
dentlicher Professor für Petrographie; 1896 Leiter der Mi-
neralogisch-Petrographischen Abteilung am Naturhistori-
schen Hofmuseum, 1904 Direktor dieser Abteilung; 1907 
Berufung zum ordentlichen Universitätsprofessor; gestor-
ben am 22. 9. 1918 in Wien (vgl. V. HaMMer et al., 2010).

cLooS, Hans (1885–1951)

Am 8. 11. 1885 in Magdeburg geboren; begann nach der 
Gymnasialzeit 1905 mit dem Architekturstudium an der 
RWTH Aachen; wechselte noch im selben Jahr das Stu-
dium und begann Geologie zuerst in Bonn, dann ab 1906 
in Jena zu studieren, wo er unter anderem bei Johannes 
Walther (1860–1937) Vorlesungen hörte; 1910 Promoti-
on in Freiberg; danach Forschungstätigkeit im damaligen 
Deutsch-Südwestafrika und bei der Standard Oil Com-
pany auf Java und Borneo; 1914 Habilitation in Marburg; 
1917 Vertretungsprofessur des Lehrstuhls für Geologie an 
der Universität Breslau; 1919 folgte er Fritz Frech (1861–
1917) im Ordinariat in Breslau nach; 1926 Berufung nach 
Bonn; gestorben am 26. 9. 1951 in Bonn. Cloos ist vor al-
lem durch seine zahlreichen Lehrbücher international be-
kannt geworden (vgl. E. & I. SeiboLd, 2000).

diener, Carl (1862–1928)

Am 11. 12. 1862 in Wien geboren; Studium der Geologie 
und Paläontologie in Wien; 1883 Promotion sub auspiciis 
imperatoris; ab 1885 zahlreiche Forschungsreisen durch 
Europa, Asien und Amerika; 1892 im Auftrag der Akade-
mie der Wissenschaften im Zentralhimalaya. Spätere Rei-
sen nach Spitzbergen, in den Ural, den Kaukasus, nach 
Sibirien, Hawaii und Kanada; 1886 Habilitation für Geo-
graphie, 1893 Habilitation für Geologie; 1903 außerordent-
licher und 1906 ordentlicher Professor für Paläontologie 
an der Universität Wien; 1919 Dekan und 1922/23 Rektor; 
1909 korrespondierendes und 1913 wirkliches Mitglied der 
Akademie der Wissenschaften in Wien; auch als Alpinist 
bekannt, Präsident des Österreichischen Alpenklubs 1888 
und 1892/93; gestorben am 6. 1. 1928 in Wien. Vor allem 

durch seine grundlegenden Arbeiten in der Biostratigra-
phie, besonders über die triadischen Ammoniten bekannt 
(vgl. G. v. artHaber, 1928).

doeLter, Cornelio (1850–1930)

Am 16. 9. 1850 in Arroyo (Puerto Rico) geboren; schulische 
Ausbildung in Karlsruhe und Paris; 1869 Bachelier an der 
Faculté des Sciences in Paris; 1870 Studium in Freiburg 
im Breisgau, 1871 Studium in Heidelberg (Chemie, Physik 
und Mineralogie), hier Promotion 1872; 1873 Volontär an 
der Geologischen Reichsanstalt in Wien; 1875 Habilitati-
on an der Wiener Universität; 1876 außerordentlicher Pro-
fessor der Petrographie und Mineralogie an der Universität 
Graz; 1883 Ordinarius für Mineralogie und Petrographie; 
1887 Dekan und 1906 Rektor; 1907 Berufung an die Uni-
versität Wien; 1921 Ruhestand; 1902 korrespondierendes 
Mitglied, 1928 wirkliches Mitglied der Akademie der Wis-
senschaften in Wien; gestorben am 8. 8. 1930 in Kolbnitz 
(Kärnten). Doelters wissenschaftliches Werk ist besonders 
durch Arbeiten auf dem Gebiet der physikalisch-chemi-
schen Mineralogie ausgewiesen (vgl. W. FiScHer, 1971).

FrecH, Fritz (1861–1917)

Am 16. 3. 1861 in Berlin geboren; Studium der Naturwis-
senschaften, besonders der Geologie und Paläontologie 
an den Universitäten Berlin und Bonn; 1885 Promotion in 
Berlin, 1887 Habilitation in Halle/Saale; 1891 planmäßi-
ges Extraordinariat an der Universität Breslau, 1897 Er-
nennung zum ordentlichen Professor für Geologie und Pa-
läontologie. Während des 1. Weltkrieges leitender Geologe 
im Armeekommando an der syrischen Front, wo er nach 
wenigen Wochen als Opfer des Krieges am 28. 9. 1917 in 
Aleppo (Syrien) starb. Äußerst umfangreiche Arbeiten im 
Bereich der Erforschung paläozoischer Faunen (vgl. A. v. 
scHouPPé, 1961).

FucHS, Theodor (1842–1925)

Am 15. 9. 1842 in Eperies, Prešov (Slowakei) geboren; zu-
erst Medizinstudium in Wien, dann Studium der Geolo-
gie; 1863 Promotion, Assistent am Hofmineralienkabinett, 
1880 Kustos, 1885 provisorischer Leiter und ab 1889 Di-
rektor der geologisch-paläontologischen Abteilung; 1880 
Habilitation für Paläontologie; 1888 korrespondierendes 
Mitglied der Akademie der Wissenschaften; 1897 außer-
ordentlicher Professor; 1905 Hofrat; gestorben am 5. 10. 
1925 in Steinach am Brenner (vgl. F.X. ScHaFFer, 1925).

GaScHe, Ernst (1908–1976)

Am 13. 9. 1908 in Bern geboren; Studium der Geologie in 
Wien; Assistent am Naturhistorischen Museum in Basel, 
später hier Leiter der Geologischen Abteilung; gestorben 
am 6. 5. 1976 in Basel (vgl. S. Prey, 1978).

Gunn, William (1837–1902)

Am 27. 9. 1837 geboren; trat 1867 dem Geological Survey 
of London bei und kartierte 17 Jahre in Nordengland und 
Schottland; gestorben am 24. 10. 1902.
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HarriSon, John Vernon (1892–1972)

Am 16. 3. 1892 in Glasgow geboren; Doktorat 1931, zwi-
schen 1918 und 1938 als Erdölgeologe bei der Anglo-Per-
sian Oil Company (APOC) tätig; 1938–1959 an der Ox-
ford University; 1961 Lyell Medal der Geological Society 
of London; gestorben am 31. Juli 1972 in Oxford (vgl. E.A. 
vincent, 1973).

HoerneS, Rudolf (1850–1912)

Am 7. 10. 1850 in Wien geboren; nach Beendigung des 
Piaristengymnasiums in Wien Besuch der Vorlesungen am 
Paläontologischen Institut bei Melchior Neumayr und am 
Geologischen Institut bei Eduard Suess; 1871 Promotion; 
1873 Praktikant an der Geologischen Reichsanstalt; 1876 
Berufung ohne Habilitation als außerordentlicher Professor 
nach Graz; 1883 Ernennung zum ordentlichen Professor 
für Geologie und Paläontologie in Graz; 1895 korrespon-
dierendes Mitglied der Anthropologischen Gesellschaft, 
1899 korrespondierendes Mitglied der Akademie der Wis-
senschaften; gestorben am 20. 8. 1912 in Judendorf bei 
Graz. Beinahe 250 Publikationen, vor allem auf dem Ge-
biet der stratigraphischen Gliederung des Neogens, der 
systematischen Paläontologie und Erdbebenkunde (vgl. F. 
HeritScH, 1913).

köLbL, Leopold (1895–1970)

Am 26. 3. 1895 in Wien geboren; Promotion bei F.E.  Suess 
1921; 1923 bis 1929 Assistent an der Hochschule für Bo-
denkultur in Wien; 1927 Habilitation; April 1929 außeror-
dentlicher Professor und Vorstand des Geologischen Insti-
tuts an der Hochschule für Bodenkultur; 1934 Vertretung 
für den Lehrstuhl für Allgemeine und Angewandte Geolo-
gie an der Universität München, danach Ernennung zum 
Ordinarius, 1935 bis 1938 Rektor der Universität Mün-
chen; 1939 wegen homosexueller Handlungen verhaftet 
und später verurteilt; 1943 nach Österreich zurückgekehrt, 
arbeitete in der Erdölproduktion in Wien; gestorben am 
 25. 12. 1970 in Wien (vgl. H. WieSeneder, 1972).

koSSMat, Franz (1871–1938)

Am 22. 8. 1871 in Wien geboren; 1890–1894 Studium 
der Geologie in Wien; 1894 Promotion; 1900 Habilitation 
für Geologie und Paläontologie an der Universität Wien; 
1900–1909 Privatdozent für Geologie und Paläontologie 
an der Universität Wien; 1909 Titel eines außerordentli-
chen Professors; 1911–1913 ordentlicher Professor an der 
Technischen Hochschule Graz; 1913–1934 ordentlicher 
Professor für Geologie und Paläontologie an der Univer-
sität Leipzig, Direktor des Sächsischen Geologischen Lan-
desamtes; gestorben am 1. 12. 1938 in Leipzig (vgl. A. 
WinkLer-HerMaden, 1938).

Laube, Gustav (1839–1923)

Am 9. 1. 1839 in Teplitz (Teplice, Tschechische Republik) 
geboren; studierte an den Universitäten Prag, München 
und Tübingen; 1865 Promotion; im selben Jahr Assistent 
am Hof-Mineralienkabinett; 1866 Habilitation für Paläon-
tologie am Polytechnischen Institut in Wien; 1867 Habili-
tation an der Universität Wien; 1869/70 Teilnahme an der 
zweiten deutschen Nordpolexpedition auf dem Schiff Han-
sa; 1871 ordentlicher Professor für Mineralogie und Geolo-

gie am Polytechnischen Institut in Prag; 1878 ordentlicher 
Professor für Geologie und Paläontologie an der Deut-
schen Universität Prag, 1893/94 Rektor; gestorben am 12. 
4. 1923 in Prag (vgl. O. küHn, 1972).

LeucHS, Kurt (1881–1949)

Am 14. 9. 1881 in Nürnberg geboren; Studium der Na-
turwissenschaften an der Universität München, Promoti-
on 1906; danach mehrere Studienreisen; 1912 Habilitati-
on an der Universität München; 1912–1919 Assistent und 
Dozent in München; 1915 und 1918 Kriegsgeologe; 1919–
1925 außerordentlicher Professor in München; 1925 Beru-
fung an die Universität Frankfurt am Main; 1936 Professor 
für Geologie, Paläontologie, Mineralogie und Petrographie 
am Yüksek Ziraat Enstitüsü der Universität in Ankara; 1940 
Berufung zum ordentlichen Professor der Geologie an die 
Universität Wien; zu Ende des Krieges des Amtes entho-
ben; 1948–49 Vertretung der Lehrkanzel für Paläontologe 
in Wien; gestorben am 7. 9. 1949 in Wien (vgl. H.P. cor-
neLiuS, 1952).

Mayer, Josef (1752–1814)

Am 5. 6. 1752 in Prag geboren; 1777 Anstellung im böhmi-
schen Landesgubernium; 1782 Forschungsreisen; Promo-
tion zum Dr. phil. 1788 in Wien; 1785 Professor der Natur-
geschichte, physischen Erdbeschreibung und Technologie 
an der Prager Universität; 1787 erfolgte seine Berufung 
als Professor für Allgemeine Naturgeschichte und Tech-
nologie nach Wien; 1800 Professor der Naturgeschichte 
und Direktor des Naturalien-Cabinets in Prag; 1812 Ruhe-
stand; gestorben am 24. 10. 1814 in Wien (vgl. C. Wurz-
bacH, 1868).

MoJSiSovicS, Edmund von (1839–1907)

Am 18. 10. 1839 in Wien geboren; 1858 Matura in Wien; 
Jusstudium, daneben auch Studium der Geologie und 
Geographie; 1864 Promotion zum Dr. jur. an der Grazer 
Universität; 1865 Eintritt als Volontär in die Geologische 
Reichsanstalt; 1870 Chefgeologe, 1879 Oberbergrat, 1892 
rangältester Chefgeologe mit dem Titel eines Vizedirek-
tors; 1871–1886 Privatdozent für spezielle Geologie an der 
Universität Wien; 1892 wirkliches Mitglied der Akademie 
der Wissenschaften; Mitbegründer des Österreichischen 
Alpenvereins (1862); gestorben am 2. 10. 1907 in Mallnitz 
(Kärnten). Auf Mojsisovics geht die Organisation der öster-
reichischen Erdbebenbeobachtung zurück (vgl. W. Med-
WenitScH, 1975).

neuMayr, Melchior (1845–1890)

Am 24. 10. 1845 in München geboren; 1863 zuerst Studi-
um der Rechtswissenschaften, dann der Paläontologie an 
der Universität München; 1867 Promotion zum Dr. phil.; 
1868–1872 Sektionsgeologe an der Geologischen Reichs-
anstalt; 1872 Habilitation an der Universität Heidelberg; 
1873 außerordentlicher Professor für Paläontologie an der 
Universität Wien; 1879 Ordinarius für Paläontologie; 1882 
korrespondierendes Mitglied der Akademie der Wissen-
schaften; gestorben am 29. 1. 1890 in Wien (vgl. V. uHLiG, 
1891). Neumayr interpretierte die jungpliozänen Viviparen 
Slawoniens und der Insel Kos als stammesgeschichtliche 
Formenreihen im Sinne der Darwinschen Evolution.
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Penck, Albrecht (1858–1945)

Am 25. 9. 1858 in Reudnitz bei Leipzig geboren; 1875 Stu-
dium der Chemie, Botanik, Mineralogie und Geologie in 
Leipzig, 1878 Promotion (Mineralogie); weiteres Studium 
ab 1880 bei Karl Alfred Zittel (1839–1904) in München; 
1883 Habilitation für Geographie in München; 1885 Beru-
fung an die neugeschaffene Lehrkanzel für Physikalische 
Geographie an der Universität Wien; 1906 Berufung an die 
Friedrich-Wilhelms-Universität (heute Humboldt-Universi-
tät) Berlin und Übernahme der Leitung des neugegrün-
deten Instituts und Museums für Meereskunde; 1917/18 
Rektor, 1926 emeritiert; ab 1928 Lehrtätigkeit an der Deut-
schen Karl-Ferdinands-Universität in Prag; gestorben am 
7. 3. 1945 in Prag-Reuth (Krč). Große Bedeutung erlangten 
seine Forschungen über die Vergletscherung der österrei-
chischen Alpenländer (vgl. K.A. Habbe, 2001).

Pia, Julius (1887–1943)

Am 28. 7. 1887 in Purkersdorf (NÖ) geboren; 1906–1911 
Studium der Geologie und Zoologie an der Universität 
Wien; 1911 Promotion; ab 1912 an der geologisch-pa-
läontologischen Abteilung des Naturhistorischen Muse-
ums Wien beschäftigt; 1919 Habilitation an der Universität 
Wien; 1927 Titular-Professor, 1937 Honorarprofessor für 
systematische Paläontologie; 1923 korrespondierendes 
Mitglied der Akademie der Wissenschaften; gestorben am 
2. 1. 1943 in Wien (vgl. Th. HoFMann, 1993).

PicHler, Adolf (1819–1900)

Am 4. 9. 1819 in Erl (Tirol) geboren; Gymnasialzeit in Inns-
bruck, danach ab 1840 Studium der Rechtswissenschaf-
ten; 1842 Medizinstudium in Wien, Veröffentlichung von 
Gedichten; nach Abschluss des Studiums 1848 beteiligte 
er sich an der Revolution von 1848; danach Supplenten-
stelle an der Lehrkanzel für Naturgeschichte an der phi-
losophischen Fakultät der Universität Innsbruck; ab 1851 
Gymnasiallehrer; ab 1867 Professor der Geologie an der 
Universität Innsbruck; 1877 Adelsprädikat „von Rauten-
kar“ für Verdienste bei Gefechten in Ponte Tedesco und 
Caffaro; 1879 Wahl zum Rektor der Universität Innsbruck, 
lehnte aber das Amt ab; 1890 Ruhestand nach 42 Dienst-
jahren; gestorben am 15. 11. 1900 in Innsbruck (vgl. R. v. 
kLebeLSberG, 1935).

roSiWaL, August (1860–1923)

Am 2. 12. 1860 in Wien geboren; 1878–1883 Studium der 
Ingenieurwissenschaften und Elektrotechnik an der Tech-
nischen Hochschule in Wien; 1885–1891 Assistent an der 
Lehrkanzel für Geologie und Mineralogie an der Techni-
schen Hochschule in Wien, trat 1891 in die Geologische 
Reichsanstalt ein; ab 1892 Privatdozent für Mineralogie 
und Petrographie, ab 1898 Honorardozent für Mineralogie; 
1904 Titular-ao.-Professor, 1918 ordentlicher Professor für 
Geologie und Mineralogie an der Technischen Hochschu-
le in Wien; gestorben am 9. 10. 1923 in Wien. Machte sich 
um eine technische Ermittlung der Schleifhärte verdient 
(vgl. T. cernaJSek, 1988).

SaLoMon-caLvi, Wilhelm (1868–1941)

Am 15. 2. 1868 in Berlin geboren; Geologie- und Mine-
ralogiestudium in Zürich, Berlin, Leipzig und München; 

1890 Promotion; 1894 Habilitation in Pavia, 1897 Habi-
litation für Geologie in Heidelberg; 1899 Ernennung zum 
außerordentlichen Professor für Paläontologie in Heidel-
berg; 1913–1934 ordentlicher Professor für Geologie und 
Direktor des Geologisch-Paläontologischen Institutes in 
Heidelberg; Zwangsemeritierung und Emigration aus po-
litischen Gründen vor den Nationalsozialisten in die Tür-
kei; 1934–1938 Ordinarius für Geologie und Mineralogie 
an der Landwirtschaftlichen Hochschule in Ankara; 1938–
1941 Direktor der geologischen Landesaufnahme der Tür-
kei; gestorben am 15. 6. 1941 in Ankara (vgl. M. PFannen-
StieL, 1947).

Sander, Bruno (1884–1979)

Am 23. 2. 1884 in Innsbruck geboren; Studium der Natur-
wissenschaften in Innsbruck, Promotion 1907; Assistent 
an der Technischen Hochschule in Wien und an der Uni-
versität Innsbruck, Habilitation 1912; 1913–1922 an der 
Geologischen Reichs- bzw. Bundesanstalt in Wien; 1922–
1955 Professor der Mineralogie und Petrographie an der 
Universität Innsbruck; gestorben am 5. 9. 1979 in Inns-
bruck (vgl. H. WieSeneder, 1980).

ScHrauF, Albrecht (1837–1897)

Am 14. 12. 1837 in Wieden (Wien) geboren; trat 1853 als 
Novize in den Piaristenorden ein, den er nach der Matura 
1856 wieder verließ; 1856–1862 Studium an der Universi-
tät Wien (Physik, Mathematik, Mineralogie und Botanik); 
1862 Promotion an der Universität Tübingen; bereits ab 
1861 Assistent, 1862 Kustosadjunkt am Hofmineralienka-
binett in Wien; 1863 Habilitation für physikalische Mine-
ralogie an der Universität Wien; 1874 Berufung zum Or-
dinarius für Mineralogie sowie Leiter des Mineralogischen 
Museums an der Universität Wien; 1887/88 Dekan; verlor 
1896 durch einen Unfall die Sehkraft; 1884 korrespondie-
rendes, 1893 wirkliches Mitglied der Akademie der Wis-
senschaften in Wien; gestorben am 29. 11. 1897 in Wien 
(vgl. H. HeritScH, 1999). Schrauf erkannte als einer der 
Ersten die inneren Zusammenhänge zwischen dem che-
mischen Aufbau und den morphologischen und physikali-
schen Eigenschaften der Minerale.

StacHe, Guido (1833–1921)

Am 28. 3. 1833 in Namslau, heute: Namysłów, Polen ge-
boren; studierte in Breslau (Wrocław) und Berlin; 1855 Pro-
motion; 1857 Lehramtsprüfung in Naturgeschichte und 
deutscher Literaturgeschichte; 1857 Eintritt in die Geologi-
sche Reichsanstalt; 1873 Bergrat und Chefgeologe; 1877 
Oberbergrat; seit 1885 Vizedirektor, 1892–1902 Direktor 
der Geologischen Reichsanstalt; gestorben am 11. 4. 1921 
in Wien (vgl. T. cernaJSek, 2007).

Stiny, Josef (1880–1958)

Am 20. 2. 1880 in Wappoltenreith in Niederösterreich ge-
boren. Nach Abschluss des Gymnasiums absolvierte er 
die Hochschule für Bodenkultur in Wien und besuchte Vor-
lesungen aus dem Bauingenieurfach an der Grazer Tech-
nischen Hochschule; danach Tätigkeit als Ingenieur und 
Studium der Geologie an der Grazer Universität; während 
des ersten Weltkrieges mit vielerlei technischen Bauvor-
haben beauftragt; zwischen 1919 und 1925 Professor für 
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naturwissenschaftliche Fächer an der Höheren Forstlehr-
anstalt in Bruck an der Mur (Steiermark); 1924 Habilitati-
on für Geologie an der Grazer Universität; hier später Titel 
eines außerordentlichen Professors. Ab 1. 3. 1925 ordent-
licher Professor der Geologie an der Technischen Hoch-
schule in Wien; 1943 Pensionierung; Supplierungen seines 
Faches bis 1947; gestorben am 28. 1. 1958 in Wien. Stiny 
war Ehrenmitglied der Österreichischen Geologischen Ge-
sellschaft und Träger der Eduard-Suess-Medaille. Das wis-
senschaftliche Werk Stinys zeichnet sich vor allem durch 
Arbeiten auf dem technisch-geologischen Bereich aus 
(vgl. A. kieSLinGer, 1958).

StoLLey, Ernst (1869–1944)

Am 16. 9. 1869 in Kiel geboren; Studium der Geologie, Pa-
läontologie und Mineralogie zuerst in Kiel, dann in Mün-
chen, 1891 Promotion in München; Assistent am Minera-
logischen Museum und Institut der Universität Kiel, 1894 
Habilitation für Geologie und Paläontologie in Kiel; 1901 
Berufung als ordentlicher Professor an die Technische 
Hochschule in Braunschweig; 1935 Emeritierung; gestor-
ben am 12. 1. 1944 (vgl. P. dorn, 1944).

SueSS, Eduard Carl Adolph (1831–1914)

Am 20. 8. 1831 in London geboren; Kindheit in Prag und 
Wien; erste erdwissenschaftliche Publikation mit 19 Jah-
ren; 1852–1862 Kustos am Hof-Mineralien-Cabinett in 
Wien, 1857 ao. Professor für Paläontologie, 1862 Extraor-
dinarius und 1867 Ordinarius für Geologie an der Wiener 
Universität; außerdem Mitglied des Wiener Gemeinderats 
sowie Abgeordneter der Liberalen im Niederösterreichi-
schen Landtag und im österreichischen Reichsrat; 1898 
bis 1911 Präsident der Akademie der Wissenschaften in 
Wien; auf ihn geht die Wiener Donauregulierung und der 
Bau der I. Wiener Hochquellenwasserleitung zurück; ge-
storben am 26. 4. 1914 in Wien (vgl. C. diener, 1914; T. 
cernaJSek et al., 2000).

SueSS, Hans Eduard (1909–1993)

Am 16. 12. 1909 in Wien geboren; 1932–1935 Demons-
trator am I. Chemischen Institut der Universität Wien; 
1936 Promotion an der Universität Wien; Assistent an der 
ETH Zürich 1935–1936; Assistent an der Universität Ham-
burg 1937–1939; Habililtation in Hamburg; Assistenzpro-
fessor in Hamburg 1940–1947; ao. Professor in Hamburg 
1948–1950; im 2. Weltkrieg Berater bei der Abtrennung 
von Schwerwasser im Wasserkraftwerk der Norsk Hydro 
in Vemork, Norwegen; 1950 Auswanderung in die USA; 
zunächst bis 1951 Research Fellow an der University of 
Chicago, von Juli 1951 bis Juli 1955 am U. S. Geological 
Survey Washington, D.C.; von Juli 1955 bis Mai 1958 am 
Scripps Institute of Oceanography in La Jolla, Kalifornien, 
ab Mai 1958 Professor für Geochemie an der University of 
California in San Diego, La Jolla; Hans Eduard Suess war 
im Sommersemester 1971 Gastprofessor für physikalische 
Chemie und im Sommersemester 1982 Gastprofessor für 
Geophysik und Geologie an der Universität Wien; gestor-
ben am 20. 9. 1993 in San Diego (vgl. H. Waenke & J.R. 
arnoLd, 2005). Das Mineral Suessit (ein Fe-Ni-Silicid aus 
Enstatitchondriten) ist nach ihm benannt.

terMier, Pierre (1859–1930)

Am 3. 7. 1859 in Lyon geboren; 1880 Studium an der  École 
nationale supérieure des Mines in Paris, danach Profes-
sor an der Bergakademie in Saint-Étienne; 1909 Mitglied, 
1930 Vizepräsident der Académie des Sciences in Paris; 
gestorben am 23. 10. 1930 in Grenoble (vgl. H.P. corne-
LiuS, 1931).

tietze, Emil (1845–1931)

Am 15. 6. 1845 in Breslau (heute: Wrocław, Polen) gebo-
ren; ab 1864 Studium der Naturwissenschaften in Bres-
lau und Tübingen; 1869 Promotion in Breslau; 1870 Eintritt 
in die Geologische Reichsanstalt, hier 1885 Chefgeologe, 
1901 Vizedirektor, 1902–1918 Direktor; gestorben am 4. 3. 
1931 in Wien (vgl. W. HaMMer, 1931).

touLa, Franz (1845–1920)

Am 20. 12. 1845 in Wien geboren; naturhistorische, ma-
thematisch-physikalische und chemische Studien an der 
Technischen Hochschule und Universität in Wien; 1869 
Assistent an der Technischen Hochschule in Wien; 1871 
Lehramtsprüfung für Naturgeschichte; 1872–1880 Profes-
sor für Naturgeschichte und Geographie an der Gumpen-
dorfer Realschule in Wien; 1875 Promotion an der Uni-
versität Rostock; 1877 Habilitation an der Technischen 
Hochschule in Wien und Privatdozent für Paläontologie; 
1880 Erweiterung der Lehrbefugnis für Geologie; 1881 au-
ßerordentlicher, 1884 ordentlicher Professor für Mineralo-
gie und Geologie an der Technischen Hochschule in Wien; 
1890–1893, 1896–1897 und 1898–1904 Dekan, 1893/94 
Rektor; 1897 Hofratstitel; 1917 Adelstitel und Ruhestand; 
gestorben am 3. 1. 1920 in Wien (vgl. A. roSiWaL, 1920).

tScHerMak, Gustav (1836–1927)

Am 19. 4. 1836 in Littau, Mähren (Litovel, Tschechische 
Republik) geboren; 1862 Kustosadjunkt am Mineralogi-
schen Hof-Cabinet in Wien, 1868 Übernahme der Leitung 
des Hofmineralienkabinetts; 1873 Ernennung zum ordent-
lichen Professor für Mineralogie und Petrographie an der 
Universität Wien; 1875 wirkliches Mitglied der Akademie 
der Wissenschaften in Wien; gestorben am 4. 5. 1927 in 
Wien (vgl. B. FritScHer, 2004).

uHLiG, Victor (1857–1911)

Am 2. 1. 1857 in Karlshütte (Liskovec, Tschechische Re-
publik) geboren; Studium in Graz und Wien; 1878 Promoti-
on in Wien, von 1877 bis 1883 Assistent für Paläontologie 
an der Universität Wien; 1881 Habilitation für Paläontolo-
gie, ab 1881 an der Geologischen Reichsanstalt tätig; ab 
1891 an der Deutschen Universität Prag, 1900 Berufung 
an die Paläontologie nach Wien, 1901 Ordinarius für Geo-
logie an der Universität Wien; 1894 korrespondierendes, 
1901 wirkliches Mitglied der Akademie der Wissenschaf-
ten in Wien; 1907 Mitbegründer und erster Präsident der 
Geologischen Gesellschaft in Wien; gestorben am 4. 6. 
1911 in Karlsbad (Karlovy Vary, Tschechische Republik) 
(vgl. F.E. SueSS, 1911b).

WaaGen, Wilhelm (1841–1900)

Am 23. 6. 1841 in München geboren; naturwissenschaftli-
che Studien an der Universität München; Promotion 1864; 
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1866 Habilitation für Paläontologie in München; ab 1870 
am Geological Survey of India tätig, 1877 Habilitation zum 
Privatdozenten für Paläontologie in Wien; 1879 Ruf an die 
Technische Hochschule in Prag als Ordinarius für Mine-
ralogie und Geologie; 1890 Ordinarius der Paläontologie 
an der Universität Wien; 1893 korrespondierendes Mitglied 
der Akademie der Wissenschaften in Wien; gestorben am 
24. 3. 1900 in Wien (vgl. E. tietze, 1900).

WäHner, Franz (1856–1932)

Am 23. 3. 1856 in Goldenhöhe (Zlatý Kopec, Tschechische 
Republik) geboren; Studium der Mineralogie in Wien, 1880 
Promotion; 1881 Eintritt als Volontär in die Geologische 
Reichsanstalt; 1885 Habilitation für Geologie; 1885–1901 
wissenschaftlicher Beamter (seit 1893 Kustos) am Natur-
historischen Hofmuseum in Wien; 1901 ordentlicher Pro-
fessor der Mineralogie und Geologie an der Deutschen 
Technischen Hochschule in Prag; 1910–1926 ordentlicher 
Professor für Geologie und Paläontologie an der Deut-
schen Universität Prag; gestorben am 4. 4. 1932 in Prag 
(vgl. E. sPenGler, 1933).

WaLdMann, Leo (1899–1973)

Am 23. 5. 1899 in Wien geboren; 1917 Wehrdienst, danach 
Studium der Geographie, Geschichte, Philosophie, Geolo-
gie, Paläontologie, Mineralogie und Petrographie in Wien; 
1922 Promotion, 1924–1929 wissenschaftliche Hilfskraft 
bei F.E. Suess; 1929 Habilitation, im selben Jahr Eintritt 
in die Geologische Bundesanstalt; 1940–1944 als Wehr-
geologe eingesetzt; 1941 Titel eines ao. Professors, 1958 
Hofratstitel; gestorben am 3. 12. 1973 durch einen Ver-
kehrsunfall. Sein Hauptforschungsfeld war die „Grund-
gebirgsgeologie“ der Böhmischen Masse (vgl. O. tHieLe, 
1978; Th. HoFMann & R. roetzeL, 2010).

WeGener, Alfred (1880–1930)

Am 1. 11. 1880 in Berlin geboren; 1900–1904 Studium 
der Physik, Meteorologie und Astronomie in Berlin, Hei-
delberg und Innsbruck; 1902–1903 Assistent an der Volks-
sternwarte Urania in Berlin; 1905 Promotion (Astronomie) 
in Berlin; 1905 Assistent am Aeronautischen Observatori-
um Lindenberg; nach dem ersten Weltkrieg Anstellung als 
Meteorologe an der Deutschen Seewarte; 1921 außeror-
dentlicher Professor an der neu gegründeten Universität 
Hamburg; 1924 Berufung zum ordentlichen Professor für 
Meteorologie und Geophysik an die Universität in Graz; 
gestorben am 16.(?) 11. 1930 im grönländischen Eis (vgl. 
U. Wutzke, 1997). WeGener stellte am 6. November 1912 
erste Gedanken zur Kontinentalverschiebung der Öffent-
lichkeit vor.

ziPPe, Franz Xaver Maximilian (1791–1863)

Am 15. 1. 1791 in Falkenau (heute: Sokolov [Falknov], 
Tschechien) geboren; Besuch des Gymnasiums in Dres-
den, danach 1807 bis 1809 Studium der Philosophie in 
Prag; 1814 bis 1815 Studium der Chemie; 1819 Adjunkt 
am Polytechnikum in Prag, seit 1822 hier Unterrichtstätig-
keit aus Mineralogie und Geologie; seit 1819 Ordnungsar-
beiten am 1818 provisorisch gegründeten Vaterländischen 
Museum in Prag, ab 1824 dort Kustos der Mineralien- und 
Petrefaktensammlung; 1835 am Polytechnikum zum or-
dentlichen Professor für Naturgeschichte und Warenkunde 
ernannt; 1849 Direktor der neu gegründeten Montanlehr-
anstalt in Příbram; im selben Jahr noch Ernennung zum 
ordentlichen Professor der Mineralogie an der Universität 
Wien; Gründungsmitglied der Akademie der Wissenschaf-
ten in Wien; gestorben am 22. 2. 1863 in Wien (vgl. J. SeidL 
et al., 2009).

Werkeverzeichnis von Franz Eduard Suess 
(im Text erwähnt)

SueSS, F.e. (1891): Beobachtungen über den Schlier in Oberöster-
reich und Bayern. – Annalen des k.k. Naturhistorischen Hofmuse-
ums Wien, 6, 407–429, Wien.
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331–332, Wien.

SueSS, F.e. (1897e): Der Bau des Gneisgebietes von Gross-Bit-
tesch und Namiest in Mähren. – Jb. Geol. R.-A., 47/3, 505–532, 
Wien.

SueSS, F.e. (1898a): Ueber den kosmischen Ursprung der Molda-
vite. – Verh. Geol. R.-A., 1898/16, 387–403, Wien.

SueSS, F.e. (1898b): Über die Herkunft der Moldavite aus dem 
Weltraume. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Cl., 35/25, 
255–260, Wien.
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SueSS, F.e. (1899a): Vorläufiger Bericht über die geologische Auf-
nahme im krystallinischen Gebiete bei Mährisch Kromau. – Verh. 
Geol. R.-A., 1899/2, 54–60, Wien.

SueSS, F.e. (1899b): Bericht über eine geologische Reise in den 
Westen des französischen Centralplateaus (Umgebung von Tulle, 
Departement de Ia Corrèze). – Verh. Geol. R.-A., 1899/5, 154–167.

SueSS, F.e. (1899c): Studien über unterirdische Wasserbewegung 
I. Die Thermalquellen von Teplitz und ihre Geschichte. II. Die 
Schwimmsandeinbrüche von Brüx. – Jb. Geol. R.-A., 48/3, 425–
516, Wien.

SueSS, F.e. (1900a): Eine Bemerkung über die Einwirkung des Erd-
bebens von Lissabon auf die Thermalquellen von Teplitz. – Verh. 
Geol. R.-A., 1900/2, 55–63, Wien.

SueSS, F.e. (1900b): Contact zwischen Syenit und Kalk in der 
Brünner Eruptionsmasse. – Verh. Geol. R.-A., 1900/15+16, 374–
379, Wien.

SueSS, F.e. (1900c): Die Herkunft der Moldavite und verwandter 
Gläser. – Jb. Geol. R.-A., 50/2, 193–382, Wien.

SueSS, F.e. (1900d): Der Granulitzug von Borry in Mähren. – Jb. 
Geol. R.-A., 50/4, 615–648, Wien.

SueSS, F.e. (1901a): Geologische Mitteilungen aus dem Gebiete 
von Trebitsch und Jarmeritz in Mähren. – Verh. Geol. R.-A., 1901/3, 
59–90, Wien.

SueSS, F.e. (1901b): Zur Tektonik des Gneisgebietes am Ostrande 
der böhmischen Masse. – Verh. Geol. R.-A., 1901/17+18, 399–
402, Wien.

SueSS, F.e. (1901c): Die Moldavite, eine neue Gattung von Meteo-
riten. – Monatsblätter des wissenschaftlichen Club in Wien, 
22/1901, Nr. 11, 85–88, Wien [Vortrag gehalten am 6. Dezember 
1900].

diener, c., HoerneS, r., SueSS F.e. & uHLiG, v. (1903): Bau und 
Bild Österreichs. Band I: Erster Teil: Bau und Bild der böhmischen 
Masse; Zweiter Teil: Bau und Bild der Ostalpen und des Karstge-
bietes. – XXIV + 646 S.; Band II: Dritter Teil: Bau und Bild der Kar-
paten; Vierter Teil: Bau und Bild der Ebenen Österreichs. – 651–
1110, Wien – Leipzig (Tempsky / Freytag).

SueSS, F.e. (1903a): Bau und Bild der böhmischen Masse. – In: 
diener, C., HoerneS, R., SueSS F.E. & uHLiG, V.: Bau und Bild 
Österreichs, 1. Teil. – 1–322, Wien (Verlag Tempsky / Freytag).

SueSS, F.e. (1903b): Vorläufiger Bericht über die geologische Auf-
nahme im südlichen Theile der Brünner Eruptivmasse. – Verh. 
Geol. R.-A., 1903/18, 381–389, Wien.

SueSS, F.e. (1903c): Die Eruptivmasse der südlichen Umgebung 
Brünns. – Vortrag gehalten in der Sitzung vom 16. 12. 1903, Verh. 
naturforsch. Ver. Brünn, 42/1903, 46–47, Brünn.

SueSS, F.e. (1903d): Exkursion nach Segengottes bei Brünn. – 
Sonderdruck aus: IX. Internationaler Geologen-Kongress, Führer 
für die Exkursionen, Wien, 9 S.

berGer, H. & SueSS, F.e. (1903): Die geologischen Verhältnisse 
des Steinkohlenbeckens von Ostrau-Karwin; unter Mitwirkung v. 
A. Fillunger. – IX. Internationaler Geologenkongress; Führer für die 
Exkursionen, 14 S., Wien.

SueSS, F.e. (1904a): Aus dem Devon- und Culmgebiete östlich von 
Brünn. – Verh. Geol. R.-A., 1904/15, 339–340, Wien.

SueSS, F.e. (1904b): Bericht über die Exkursion (II) nach Segengot-
tes bei Rossitz. – In: Septième partie. Compte rendu des excursi-
ons. – Comptes rendus de la IX. Session du Congrès géologique 
international (Vienne 1903), 2, 827–828, Wien.

SueSS, F.e. (1904c): Kristallinische Schiefer Österreichs innerhalb 
und außerhalb der Alpen. – Comptes rendus de la IX. Session du 
Congrès géologique international (Vienne 1903), 2, 603–608, 
Wien.

SueSS, F.e. (1904d): Das Grundgebirge im Kartenblatte St. Pölten. 
– Jb. Geol. R.-A., 54/3+4, 389–416, Wien.

SueSS, F.e. (1905a): Aus dem Devon- und Culmgebiete östlich von 
Brünn. – Jb. Geol. R.-A., 55/1, 31–50, Wien.

SueSS, F.e. (1905b): Die Tektonik des südlichen Teiles der Bosko-
witzer Furche. – Verh. Geol. R.-A., 1905/4, 95–98, Wien.

SueSS, F.e. (1905c): Über Perthitfeldspäte aus kristallinischen 
Schiefergesteinen. – Jb. Geol. R.-A., 54/3+4, 417–430, Wien.

SueSS, F.e. (1906a): Erläuterungen zur Geologischen Karte der im 
Reichsrate vertretenen Königreiche und Länder der österr.-ungar. 
Monarchie. NW-Gruppe Nr. 65 Gross-Meseritsch. (Zone 8, Kol. 
XIV der Spezialkarte der österr.-ungar. Monarchie im Maßstabe 
1:75.000). – 1–48, Wien (K.k. Geol. R.-A.).

SueSS, F.e. (1906b): Erläuterungen zur Geologischen Karte der im 
Reichsrate vertretenen Königreiche und Länder der österr.-ungar. 
Monarchie. NW-Gruppe Nr. 75 Trebitsch und Kromau. (Zone 9, 
Kol. XIV der Spezialkarte der österr.-ungar. Monarchie im Maßsta-
be 1:75.000). – 1–72, Wien (K.k. Geol. R.-A.).

SueSS, F.e. (1906c): Vorlage des Kartenblattes Brünn. – Verh. 
Geol. R.-A., 1906/5, 146–164, Wien.

SueSS, F.e. (1906d): Mylonite und Hornfelsgneise in der Brünner 
Intrusivmasse. – Verh. Geol. R.-A., 1906/10, 290–296, Wien.

bittner, a., Paul, c.m., abel, o. & suess, F.e. (1907): St. Pölten 
1:75.000 neu aufgenommen von A. Bittner (1896), C.M. Paul 
(1896), O. Abel (1901–1902) und F.E. SueSS (1901). Geologische 
Spezialkarte der Österreichisch-ungarischen Monarchie 1:75.000 
SW-Gruppe; 4755. – Topographie: Topographische Spezialkarte 
Zone 13 Col. XIII, evident bis 1903; Mit Benützung der Resultate 
der älteren geologischen Aufnahmsarbeiten von J. Czjzek (1850–
1852), M.V. Lipold und L. Hertle (1863–1864). – 1 Blatt Farbdruck; 
49,6 x 36,9 cm. – Wien (Geologische Reichsanstalt).

SueSS, F.e. (1907): Die Tektonik des Steinkohlengebietes von Ros-
sitz und der Ostrand des böhmischen Grundgebirges. – Jb. Geol. 
R.-A., 57/4, 793–834, Wien.

JoHn, c. v. & SueSS, F.e. (1908): Die Gauverwandtschaft der 
Gesteine der Brünner Intrusivmasse. – Jb. Geol. R.-A., 58/2, 247–
266, Wien.

SueSS, F.e. (1908a): Die Beziehungen zwischen dem moldanubi-
schen und dem moravischen Grundgebirge in dem Gebiete von 
Frain und Geras (Vorläufiger Bericht über die geologische Aufnah-
me der Osthälfte des Kartenblattes Drosendorf, Zone 10, Kol. XIII). 
– Verh. Geol. R.-A., 1908/17+18, 395–412, Wien.

SueSS, F.e. (1908b): Die Kristallisationsvorgänge bei der Bildung 
der Karlsbader Aragonitabsätze. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-
naturw. Kl., 45/16, 313–316, Wien.

SueSS, F.e. (1908c): Mitarbeit am „Gutachten der vom k.k. Acker-
bauministerium im Einvernehmen mit dem k.k. Ministerium des 
Innern und dem k.k. Handelsministerium eingesetzten Kommissi-
on zur Überprüfung der zum Schutze der Karlsbader Heilquellen 
gegen Bergbau- und Kaolingrubenbetrieb erlassenen behördli-
chen Vorschriften über die Beziehungen der im Marienschachte II 
in Königswerth erschrotenen Grubenwässer zu den Karlsbader 
Heilquellen.“ – 71 S., Wien.

SueSS, F.e. (1908d): Ueber die Lagerungsverhältnisse im Stein-
kohlengebiete von Rossitz in Mähren. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 
1, 16–20, Wien.

SueSS, F.e. (1909a): Beispiele plastischer und kristalloblastischer 
Gesteinsumformung. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 2, 250–277, Wien.

SueSS, F.e. (1909b): Die Bildung der Karlsbader Sprudelschale 
unter Wachstumdruck der Aragonitkristalle. – Mitt. Geol. Ges. in 
Wien, 2, 392–444, Wien.

SueSS, F.e. (1909c): Moderne Theorien der Erdbeben und Vulkane. 
– Scientia, Rivista di Scienza, 6/3 (1909), 1–11, Bologna.



80

SueSS, F.e. (1909d): Notizen über Tektite. – Centralbl. Mineral., 
Geol. und Paläont. in Verbindung mit dem Neuen Jahrbuch für 
Mineralogie, Geologie und Paläontologie, 1909/15, 462–467, 
Stuttgart.

SueSS, F.e. (1909e): Gläser kosmischer Herkunft. – Vortrag, gehal-
ten bei der 81. Versammlung Deutscher Naturforscher und Ärzte 
in Salzburg am 23. September 1909. – Naturwiss. Rdsch., 
1909/24, 573–585, Braunschweig.

SueSS, F.e. (1909f): Über Gläser kosmischer Herkunft. – Gesell-
schaft Deutscher Naturforscher und Ärzte. Verhandlungen 1909, 
1–16, Leipzig.

SueSS, F.e. (1910): Moravische Fenster. – Anz. kais. Akad. Wiss., 
math.-naturw. Kl., 47/27, 428–432, Wien.

SueSS, F.e. (1911a): Große Überschiebungen tiefer Gesteinszonen 
des mährisch-niederösterreichischen Grundgebirges. – Geol. 
Rdsch., 2, 440–442, Leipzig.

SueSS, F.e. (1911b): Uhlig Victor. Ein Bild seiner wissenschaftli-
chen Tätigkeit. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 4, 449–482, Wien.

SueSS, F.e. (1911c): Dr. Karl Schwippel k. k. Schulrat i. P. – Mitt. 
Geol. Ges. in Wien, 4, S. 638, Wien.

SueSS, F.e. (1911d): Vorläufiger Bericht über die Untersuchung der 
weiteren Umgebung von Joachimsthal. – Anz. Akad. Wiss. Wien, 
math.-naturw. Kl., 48/14, 308–309, Wien.

SueSS, F.e. (1912a): Die moravischen Fenster und ihre Beziehung 
zum Grundgebirge des Hohen Gesenke. – Denkschr. k.k. Akad. 
Wiss. Wien, math.-naturw. Kl., 88, 541–631, Wien.

SueSS, F.e. (1912b): Brünn 1:75.000 neu aufgenommen und bear-
beitet in den Jahren 1900–1905 von Dr. Franz Eduard Suess. – 
Geologische Spezialkarte der Österreichisch-ungarischen Monar-
chie 1:75.000 NW-Gruppe; 4357. Topographie: Topographische 
Spezialkarte Zone 9 Kol. XV, berichtigt bis 1909; Mit Benützung 
der geologischen Übersichtsaufnahmen von F. Fötterle und H. 
Wolf im Maße 1:144.000 (1853) und der geologischen Karte der 
Umgebung von Brünn im Maße 1:75.000 von A. Makowsky und A. 
Rzehak 1883). – 1 Blatt Farbdruck; 48,2 x 36,9 cm. – Wien (Geolo-
gische Reichsanstalt).

SueSS, F.e. (1912c): Verschiedene Theorien über die Beziehungen 
der Radioaktivität zu geologischen Vorgängen. – Mitt. Geol. Ges. 
in Wien, 5, 87–105, Wien.

SueSS, F.e. (1912d): Koken Ernst. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 5, 
482–483, Wien.

SueSS, F.e. (1913a): Vorläufige Mitteilung über die Münchberger 
Deckscholle. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 50/14, 
255–258, Wien.

SueSS, F.e. (1913b): Was die Wiener Pflastersteine erzählen. – 
Oesterreichische Volks-Zeitung vormals konstitutionelle Vorstadt-
Zeitung, Jg. 59, Nr. 351, 25. 12. 1913, S. 5, Wien.

SueSS, F.e. (1914a): Rückschau und Neueres über die Tektitfrage. 
– Mitt. Geol. Ges. in Wien, 7, 51–121, Wien.

SueSS, F.e. (1914b): Reyer Eduard. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 7, 
327–329, Wien.

SueSS, F.e. (1914c): Seemann Fritz. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 7, 
329–331, Wien.

SueSS, F.e. (1914d): Über die Entwicklung der modernen Vorstel-
lungen über den Bau der Alpen. – Zeitschrift des Österreichischen 
Ingenieur- und Architekten-Vereins, 66/32, 593–594, Wien.

SueSS, F.e. (1915): Richard Johann Schubert †. – Mitt. Geol. Ges. 
in Wien, 1916, 8, 124–126, Wien.

SueSS, F.e. (1916a): Können die Tektite als Kunstprodukte gedeu-
tet werden? – Centralbl. Mineral., Geol. und Paläont., 1916, 569–
578, Stuttgart.

SueSS, F.e. (1916b): Kristallisationskraft und lineare Kraft wach-
sender Kristalle. – Naturwissenschaftliche Wochenschrift, 31/49, 
697–701, Jena.

SueSS, F.e. (1916c): Über das vulkanische Ries von Nördlingen. – 
Mitt. Geol. Ges. in Wien, 9/1916, 95–101, Wien.

SueSS, F.e. (1917): Gestalten der Mondoberfläche. – Mitt. Geol. 
Ges. in Wien, 10, 218–248, Wien.

SueSS, F.e. (1917): Neuere Arbeiten zur Geologie des sächsischen 
Erzgebirges. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 10/1917, 142–149, Wien.

SueSS, F.e. (1918a): Berwerth Friedrich Martin. – Verh. Geol. R.-A., 
244–247, Wien.

SueSS, F.e. (1918b): Bemerkungen zur neueren Literatur über die 
Moravischen Fenster. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 1919, 11, 71–128, 
Wien.

SueSS, F.e. (1920): Melchior Neumayr, Erdgeschichte, Band I, 
Dynamische Geologie. – 3. Aufl., aufgrund der von V. Uhlig her-
ausgegebenen 2. Auflage gänzlich neu bearbeitet von Franz 
Eduard Suess, 542 S., Leipzig und Wien.

SueSS, F.e. (1921a): Der innere Bau des variszischen Gebirges 
(Vorläufige Mitteilung). – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 14, 266–271, 
Wien.

SueSS, F.e. (1921b): Zur Deutung der Vertikalbewegungen der 
Festländer und Meere. – Geol. Rdsch., 11, 141–168, 249–263, 
361–406, Leipzig.

SueSS, F.e. (1922): Zu Wing Eastons Versuch einer Lösung des 
Tektiträtsels. – Centralbl. Mineral., Geol. und Paläont., 227–232, 
Stuttgart.

SueSS, F.e. (1923a): Paläontologie und Weltanschauung. Zur 
Tagung der Paläontologischen Gesellschaft in Wien. – „Neue Freie 
Presse“ Wien vom 4. Oktober 1923, 15–16, Wien.

SueSS, F.e. (1923b): Zum Vergleiche zwischen variszischem und 
alpinem Bau. – Geol. Rdsch., 14, 1–2, Berlin.

SueSS, F.e. (1924): Die geologische Lage von Wien. – In: abeL, O. 
(Hrsg): Wien, sein Boden und seine Geschichte. Vorträge, gehal-
ten als außerordentlicher volkstümlicher Universitätskurs der Uni-
versität. – 23–51, Wien (Wolfrum).

SueSS, F.e. (1925a): Bericht über eine geologische Exkursion nach 
Hauzenberg im Bayrischen Walde (Ein Beitrag zur Kritik der soge-
nannten Granittektonik). – Sitz.ber. Akad. Wiss. Wien, math.-
naturw. KI., Abt. 1, 134, 143–157, Wien.

SueSS, F.e. (1925b): Neue Erdbebenforschung am Nordostende 
der Alpen. – Petermanns Mitteilungen, 71, 165–166, Gotha.

SueSS, F.e. (1925c): Über die Bedeutung der sogenannten Tiefen-
stufen im Grundgebirge der variszischen Horste. [Festband Fried-
rich Becke zum siebzigsten Geburtstag gewidmet (31. Dezember 
1925)]. – Tschermaks mineralogisch-petrographische Mitteilun-
gen, 38, 565–582, Wien.

SueSS, F.e., GerHart, H. & beck, H. (1925): Drosendorf 1:75.000 
für die geol. Spezialkarte neu aufgenomm. im M. 1:25.000: Ost-
hälfte von Franz Eduard Suess (1905–1908), Westhälfte von Hilde 
Gerhart [sic!] in den Jahren 1910–1912. Kaolin und Braunkohlen 
nach H. Beck in den Jahren 1919 und 1922. – Geologische Spezi-
alkarte der Republik Österreich 1:75.000; 4455. – Topographie: 
Topographische Spezialkarte Nr. 4455, Zone 10 Kol. XIII, berich-
tigt bis 1920; Mit Benützung der geologischen Übersichtsaufnah-
me von V. Lipold und H. Prinzinger, F. Foetterle und H. Wolf aus 
den Jahren 1851 und 1853 im Maßstabe 1:144.000. – 1 Blatt Farb-
druck; 48,2 x 36,9 cm. – Wien (Geologische Bundesanstalt)

SueSS, F.e. (1926a): Das Großgefüge der böhmischen Masse. – 
Centralbl. Mineral., Geol. und Paläont. in Verbindung mit dem 
Neuen Jahrbuch für Mineralogie, Geologie und Paläontologie, 
Abteilung B, 1926, 97–109, Stuttgart.



81

SueSS, F.e. (1926b): Intrusionstektonik und Wandertektonik im 
variszischen Grundgebirge. – VII + 268 S. Berlin (Gebrüder Born-
traeger).

SueSS, F.e. (1926c): Zur Gliederung des variszischen Grundge-
birges. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 63/3, 37–39, 
Wien.

SueSS, F.e. (1927a): Begriff und Bedeutung der Intrusionstektonik. 
– Geol. Rdsch., 18, 149–154, Berlin.

SueSS, F.e. (1927b): Zur Gliederung des variszischen Decken-
baues. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 20, 110–111, Wien.

SueSS, F.e. & MoHr, H. (1928): Führer zur geologischen Exkursion 
(Tagesausflug) auf den Semmering und den Sonnwendstein. – 
Mitt. Geol. Ges. in Wien, 20 (1927), 187–190, Wien.

SueSS, F.e., HiMMeLbauer, a. & WaLdMann, L. (1928): Führer zur 
geologischen Exkursion in das moldanubisch-moravische Grund-
gebirge. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 20 (1927), 191–193, Wien.

SueSS, F.e. (1928a): Les terrains cristallins des Horsts hercyniens 
et leur signification pour la tectonique générale. – Revue générale 
des Sciences pures et appliquées, 39/11, 325–332, Paris.

SueSS, F.e. (1928b): Ueber den Bau des Grundgebirges der varis-
zischen Horste und seine Bedeutung für die allgemeineren Fragen 
der Gebirgsbildung. – Comptes-Rendus XIV. Congrès Géologique 
International, Madrid 1926, 1987–1990, Madrid.

SueSS, F.e. (1929a): Gedanken zur Tektonik der schottischen Kale-
doniden. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 66/14, 126–
129, Wien.

SueSS, F.e. (1929b): Grundsätzliches zur Entstehung der Land-
schaft von Wien. – Zeitschrift der Deutschen Geologischen 
Gesellschaft, 81, 177–236, Berlin.

SueSS, F.e. (1929c): Mitarbeit in: PetrascHeck, W.: Richtlinien für 
die Entnahme von Proben bei Bohrungen zum Zwecke einer Aus-
wertung. – In: Petroleum, 1929, Bd. 25, Nr. 40, S. 1–2.

SueSS, F.e. (1929d): The European Altaids and their correlation to 
the Asiatic structure. – In: GreGory, J.W.: The structure of Asia. – 
34–57, London (Methuen & Co.).

SueSS, F.e. (1931): A Suggested Interpretation of the Scottish 
Cale donide Structure. – Geological Magazine, 68/2, 71–81, Cam-
bridge.

SueSS, F.e. (1932a): Ostalpines und böhmisches Grundgebirge. – 
Mitt. Geol. Ges. in Wien, 24 (1931), 27–37, Wien.

SueSS, F.e. (1932b): Friedrich Becke. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 24 
(1931), 137–146, Wien.

SueSS, F.e. (1932c): Bemerkungen zu E. Harmann’s Oszillations-
theorie. – Zeitschrift der Deutschen Geologischen Gesellschaft, 
83/1931, 359–360, Berlin.

SueSS, F.e. (1932d): Crystalline Schists of the Moldanubian Type. 
– Geological Magazine, 69/9, 431–432, Cambridge.

SueSS, F.e. (1933a): Zur Beleuchtung des Meteoritenproblems (Mit 
Bezug auf das durch A. Lacroix erschlossene indo-chinesische 
Tektitgebiet). – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 25 (1932), 115–143, Wien.

SueSS, F.e. (1933b): Wie gestaltet sich das Gesamtproblem der 
Meteoriten durch die Einreihung der Tektite unter die meteorischen 
Körper. – Die Naturwissenschaften, 21, 857–861, Berlin.

SueSS, F.e. (1933c): Zur Synthese des Variszischen Baues (Gibt es 
einen ostvariszischen Bogen?). – Neues Jahrbuch für Mineralogie, 
Geologie und Paläontologie, Abhandlungen, 69, Beilage-Band, 
Abteilung B, 1–34, Stuttgart.

SueSS, F.e. (1934a): Franz Baron Nopcsa † (3. Mai 1877 – 25. April 
1933). – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 26 (1933), 215–221, Wien.

SueSS, F.e. (1934b): Vergleichende Orogenstudien (Vorläufiger 
Bericht). – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 71/18, 223–
232, Wien.

SueSS, F.e. (1935a): Australites. – Geological Magazine, 72/6, S. 
288, Cambridge.

SueSS, F.e. (1935b): Europäische und nordamerikanische Gebirgs-
zusammenhänge. – Sonderdruck aus: Report of the International 
Geological Congress, Washington 1933, 14 S., Washington.

SueSS, F.e. (1936a): Der Meteorkrater von Köfels bei Umhausen im 
Ötztale, Tirol. – Neues Jahrbuch für Mineralogie, Geologie und 
Paläontologie, Abhandlungen, 72, Beilage-Band, Abteilung A, 
98–155, Stuttgart.

SueSS, F.e. (1936b): Zur Deutung des „Bimssteinvorkommens” 
von Köfels im Ötztale. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 
73/10, 77–78, Wien.

SueSS, F.e. (1936c): Periplutonische und enorogene Regionalmeta-
morphose. – Anz. kais. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 73/23, 
223–225, Wien.

SueSS, F.e. (1937a): Bausteine zu einem System der Tektogenese. 
I. Periplutonische und enorogene Regionalmetamorphose in ihrer 
tektogenetischen Bedeutung. – Fortschr. Geol. und Paläont.,  13 
/43, I–VIII und 1–86, Berlin.

SueSS, F.e. (1937b): Der lugische Bau in seinem Verhältnis zur 
varis zischen Orogenese. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 28 (1935), 
1–36, Wien.

SueSS, F.e. (1937c): Alexander P. Karpinski. – Alm. Akad. Wiss. in 
Wien, 87 (1937), 245–254, Wien.

SueSS, F.e. (1938a): Bausteine zu einem System der Tektogenese. 
II. Zum Bewegungsbilde des älteren Mitteleuropa; hypokine-
matische Regionalmetamorphose. – Fortschritte der Geologie und 
Paläontologie, 13/43, 87–238, Berlin.

SueSS, F.e. (1938b): Der Bau der Kaledoniden und Wegener’s 
Hypothese. – Zentralblatt für Mineralogie, Geologie und Paläon-
tologie, 1938/9, Abteilung B, 321–337, Stuttgart.

SueSS, F.e. (1938c): Der Bau der Kaledoniden und Wegeners 
Hypothese. – Anz. Akad. Wiss., math.-naturw. Kl., 75/6, 42–44, 
Wien.

SueSS, F.e. (1938d): Der Meteorkrater von Köfels im Ötztale. – Ver-
handlungen der III. Internationalen Quartär-Konferenz, Wien, Sep-
tember 1936, 167–168, Wien (Geologische Landesanstalt).

SueSS, F.e. (1938e): Albert Heim. – Alm. Akad. Wiss. in Wien, 88 
(1939), 269–283, Wien.

SueSS, F.e. (1939a): Allgemeine Bemerkungen zu H.R. von Gärt-
ner’s Studien im französischen Zentralplateau. – Mitt. Geol. Ges. 
in Wien, 30–31 (1938), 215–227, Wien.

SueSS, F.e. (1939b): Bausteine zu einem System der Tektogenese. 
– III. Der Bau der Kaledoniden und die Schollendrift im Nordatlan-
tik. A. Die Kaledoniden in Schottland und Vergleiche. – Fortschr. 
Geol. und Paläont., 13, 44, 239–376, Berlin.

SueSS, F.e. (1949): Bausteine zu einem System der Tektogenese. 
III. Der Bau der Kaledoniden und die Schollendrift im Nordatlantik. 
B. Die Kaledoniden in Skandinavien. C. Die Kaledoniden in Grön-
land. – Mitt. Geol. Ges. in Wien, 36–38/(1943–1945), 29–130, 
Wien.

SueSS, F.e. (1981): Das Lebenswerk von Eduard Suess dargestellt 
von seinem Sohn F.E. Suess anläßlich des hundertsten Geburts-
tages. – Mitt. Österr. Geol. Ges., 74–75 (1981/82), 1–6, Wien. 
[Diese Abhandlung wurde von F.E. Suess für eine Sendung in 
„Radio Wien“ am 20. August 1931 verfasst; das über 50 Jahre 
hindurch ungedruckt gebliebene Manuskript dazu wurde 1981 von 
Alexander Tollmann und Edith Kristan-Tollmann, den damaligen 
Schriftleitern der Mitteilungen der Österreichischen Geologischen 
Gesellschaft, unter Hinzufügung von zwei Abbildungen unter der 
Autorenschaft von F.E. Suess herausgegeben.]



82

Im Folgenden sind diejenigen Dissertantinnen und Disser-
tanten aus dem Fach Geologie an der Universität Wien an-
geführt, deren Doktorarbeiten von Franz Eduard Suess ent-
weder als 1. oder 2. Begutachter beurteilt wurden. In den 
Fachbereichen Paläontologie und Paläobiologie hat Suess 
keine Dissertationen begutachtet, er scheint in den Rigo-
rosenprotokollen der philosophischen Fakultät der Wiener 
Universität lediglich des Öfteren als Drittprüfer beim zwei-
stündigen Rigorosum (Fachprüfung) auf. Als Quelle wur-
den die Rigorosenprotokolle der philosophischen Fakultät 
herangezogen, die auch das genaue Datum der Promotion 
enthalten (Archiv der Universität Wien, Signatur PH RA).

Abkürzungen: 
PN = Protokollnummer im Rigorosenprotokoll; 
Diss. = Titel der Dissertation; 
1. = Erster Begutachter (Referent); 
2. = Zweiter Begutachter (Referent); 
Prom. = Tag der Promotion zum Dr. phil.

1) krumPHolz Franz (PN 3319):
Diss.: Untersuchungen über Foraminiferen aus dem Mio-
cän von Wawrowitz bei Troppau.
1. Franz Eduard Suess; 2. Carl Diener
Prom.: 28. 2. 1912

2) SteiGer Paula (PN 3426):
Diss.: Ein neuer Beitrag zur Kenntnis der Spitishales
1. Diener; 2. Suess
Prom.: 6. 7. 1912

3) GoeteL Valerian (PN 3613):
Diss.: Die rhaetische Stufe und die Trias-Lias-Grenzschich-
ten der subtatrischen Zone in der Tatra.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 24. 5. 1913

4) lazarevič Milorad, Dr. mont. Leoben (PN 3735):
Diss.: Die Kohlenfelder von Tressibaba, Podvis, Vina, Bucje 
und ihre Umgebung.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 10. 7. 1913

5) HaaS Otto Dr. jur. (PN 3805):
Diss.: Die Fauna des mittleren Lias von Ballino in Südtirol.
1. Diener; 2. Suess
Prom.: 23. 3. 1914

6) WinkLer Arthur (PN 3878):
Diss.: Untersuchungen zur Geologie und Paläontologie 
des steirischen Tertiärs.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 10. 6. 1914

7) kautSky Fritz (PN 4799):
Diss.: Das Miozän von Hemmoor und Basbeck Osten in 
Nordhannover.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 4. 6. 1920

8) kober Maria (PN 4960):
Diss.: Die Verbreitung der atlantischen und der pazifischen 
Sippe des kaenozoischen Vulkanzyklus.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 21. 3. 1921

9) FriedL Karl (PN 4961)
Diss.: Stratigraphie und Tektonik der Flyschzone des östli-
chen Wienerwaldes.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 18. 2. 1921

10) köLbL Leopold (PN 5234):
Diss.: Zur Deutung der moldanubischen Glimmerschiefer-
zone im niederösterreichischen Waldviertel.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 21. 12. 1921

11) WaLdMann Leo (PN 5402):
Diss.: Das Südende der Thayakuppel.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 12. 7. 1922

12) Meier Otto (PN 5425):
Diss.: Studien zur Tektonik des Tauernfensterrahmens am 
Brenner.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 22. 7. 1922

13) kreJci Karl (PN 5559):
Diss.: Norddeutsche Miocaenkorallen.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 19. 5. 1923

14) kieSLinGer Alois (PN 5589):
Diss.: Die Nautiloiden der Mittleren und Oberen Trias von 
Timor.
1. Diener; 2. Suess
Prom.: 9. 6. 1923

15) rauScHer Eduard (PN 5604):
Diss.: Geologische Untersuchungen im Gebiete von Groß-
Raming und des Pechgrabens in Ober-Österreich.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 8. 11. 1923

16) kräutner Theodor (PN 5612):
Diss.: Die geologischen Verhältnisse der Hainburger Berge.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 9. 6. 1923

17) krieGer Wilhelm (PN 5727):
Diss.: Die südlichen Fortsetzungen der Triasregion des 
Stangalpengebietes.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 2. 4. 1924

18) aLMa Fritz (PN 5934):
Diss.: Eine Fauna des Wettersteinkalkes bei Innsbruck.
1. Diener; 2. Suess
Prom.: 9. 12. 1924

Dissertantinnen und Dissertanten von  
Franz Eduard Suess
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19) aLbrecHt Josef (PN 6038):
Diss.: Paläontologische und stratigraphische Ergebnisse 
der Forschungsreise nach Westserbien.
1. Diener; 2. Suess
Prom.: 9. 12. 1924

20) SickenburG Otto (PN 6082):
Diss.: Das Ostende des Tennengebirges.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 4. 2. 1925

21) küPPer Heinrich (PN 9222):
Diss.: Das Carbon der Karnischen Alpen.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 21. 5. 1926

22) ScHMidt Oswald (PN 9229):
Diss.: Die geologischen Verhältnisse der nordöstlichen 
Ausläufer des Fogarascher Gebirges.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 21. 7. 1926

23) GuGGenberGer Odomar (PN 9348):
Diss.: Ueber den Lias des Ak Dagh von Merzifun und die 
Verbreitung des höheren Jura im nordöstlichen Anatolien.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 22. 12. 1926

24) Pakuckas Ceslovas (PN 9549):
Diss.: Nachträge zur mittleren und oberen Trias-Fauna von 
Timor.
1. Diener; 2. Suess
Prom.: Keine Promotion an der Universität Wien eruierbar.

25) Gruber Franz (PN 9642):
Diss.: Geologische Untersuchungen im oberösterreichi-
schen Mühlviertel.
1. Suess; 2. Diener
Prom.: 22. 7. 1927 (Entzug des phil. Doktortitels am 9. 6. 
1934).

26) LeeS George (PN 9831):
Diss.: Die Geologie Omans und von Teilen Südost-Arabi-
ens.
1. Suess; 2. Othenio Abel
Prom.: 8. 3. 1928

27) riedeL Josef (PN 10062):
Diss.: Der geologische Bau des Gebietes zwischen Ost-
rong und der Granitgrenze.
1. Suess; 2. Alfred Himmelbauer
Prom.: 14. 11. 1928

28) Pustowska Artur (PN 10180):
Diss.: Beiträge zur Kenntnis der Tektonik Rumäniens.
1. Suess; 2. Himmelbauer
Prom.: 22. 3. 1929

29) becker Helmut (PN: 10739):
Diss.: Eine Neubearbeitung des Flysches des westlichen 
Wienerwaldes.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 13. 7. 1931

30) Gray Kenneth (PN 10748):
Diss.: Die geologischen Probleme Zentral- und Ostpersi-
ens.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 19. 7. 1930

31) eLLiSon-nidLeF Friedrich (PN: 10796):
Diss.: Das Tertiär von Melk und Loosdorf.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 6. 3. 1931

32) WinkLer Johann (PN 11056):
Diss.: Geologische Untersuchungen im Gebiet der Hohen 
Wand und ihrer Umgebung.
1. Leopold Kober; 2. Suess
Prom.: 22. 7. 1931

33) JanoScHek Robert (PN 11335):
Diss.: Stratigraphie, Tektonik und Morphologie des Nord-
randes der Landseer Bucht.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 20. 12. 1933

34) bLeeck Robert (PN 11622):
Diss.: Die Geologie des Kuh-Galu-Beckens in Südwest-
persien, mit besonderer Berücksichtigung der Gipstekto-
nik und ihrer Probleme.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 19. 5. 1933

35) FiGL Anton (PN 11706):
Diss.: Untersuchungen über den geologischen Aufbau des 
Schneeberggebietes.
1. Kober; 2. Suess
Prom.: 20. 7. 1934

36) SoLoMonica Paul (PN 11978):
Diss.: Zur Geologie der Kieselkalkzone und ihrer angren-
zenden Gebiete. I. Teil: Stratigraphie.
1. Suess; 2. Abel
Prom.: 2. 3. 1934

37) SacHSeL Eduard (PN 12054):
Diss.: Beiträge zur Kenntnis der Geologie und Petrogra-
phie des Eisengebirges und der angrenzenden Gebiete.
1. Suess; 2. Himmelbauer
Prom.: 13. 7. 1934

38) küMeL Friedrich (PN 12248):
Diss.: Die Sieggrabener Deckscholle im Rosaliengebirge 
(Niederösterreich – Burgenland)
1. Suess; 2. Himmelbauer
Prom.: 19. 12. 1934

39) GriLL Rudolf (PN 12310):
Diss.: Geologie des Gallneukirchner Beckens bei Linz a. d. 
Donau und seiner Nachbargebiete.
1. Suess; 2. Kurt Ehrenberg
Prom.: 21. 3. 1935

40) totH Rudolf (PN 12605):
Diss.: Geologische Untersuchungen zwischen dem Unte-
ren Schwarza- und Piestingtal.
1. Julius Pia; 2. Suess
Prom.: 12. 6. 1935
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41) kaPounek Josef (PN 12864):
Diss.: Geologische Verhältnisse der Umgebung von Eisen-
stadt (Burgenland) im Jungtertiär.
1. Suess; 2. Ehrenberg
Prom.: 20. 3. 1936

42) teLeki von Szék Geza, Graf (PN 12981):
Diss.: Beiträge zur Stratigraphie und Tektonik der Umge-
bung von Litér im Balatongebirge.
1. Kober; 2. Suess
Prom.: 7. 7. 1936

43) GaScHe Ernst (PN 13114):
Diss.: Geologie der Kasberggruppe in Oberösterreich und 
der angrenzenden Teile des Toten Gebirges.
1. Pia; 2. Suess
Prom.: 7. 7. 1936

44) brauMüLLer Erhard (PN 13377):
Diss.: Der Nordrand des Tauernfensters zwischen dem Fu-
scher- und Rauristale.
1. Suess; 2. Himmelbauer
Prom.: 14. 5. 1937

45) Prey Siegmund (PN 13403):
Diss.: Geologische und petrographische Untersuchungen 
zur Klärung der Frage des Auftretens der Dent Blanche-
Decke in der Sonnblickgruppe, Hohe Tauern.
1. Suess; 2. Himmelbauer
Prom.: 14. 5. 1937

46) GötzinGer Karl (PN 13545):
Diss.: Oberkreide und Paläogen in der Umgebung von 
Salzburg und Gmunden.
1. Suess; 2. Ehrenberg
Prom.: 7. 7. 1937

47) ticHy Herbert (PN 13546):
Diss.: Die Schaarung von Muzaffarabad in Beziehung zum 
Gesamtbau des Pir Panjal.
1. Suess; 2. Ehrenberg
Prom.: 7. 7. 1937

Etliche der Dissertationen erschienen im Druck (siehe dazu 
HäuSLer & ScHWinGenScHLöGL, 1982).
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Im Zuge der Umstellung auf das neue topographischen Kartenwerk im UTM-System werden die Kartierungsberichte unter-
teilt in einen Abschnitt, der sich auf das „alte“ BMN-System bezieht, und einen, der sich auf das „neue“ UTM-System bezieht. 
Details zur Umstellung sind in krenMayr (Jb. Geol. B.-A., 150/3-4, 2010) erläutert.

Kartenwerk im BMN-System

Berichte über Tätigkeiten zur Erstellung 
der Geologischen Karte der Republik Österreich 1 : 50.000 

in den Jahren 2007 – 2010

Blatt 21 Horn

Bericht 2009 
über petrographische und geochemische  
Untersuchungen an Metagranitoiden und  

Orthogneisen des Moravikums 
auf Blatt 21 Horn

Fritz FinGer & Gudrun rieGLer

(Auswärtige Mitarbeiter)

Die diesjährigen Arbeiten basieren auf Probenahmen in 
der näheren Umgebung von Eggenburg, die im Mai 2009 
gemeinsam mit Dr. R. Roetzel durchgeführt wurden. Ei-
nes der Ziele war, die räumliche Verbreitung der drei ka-
domischen plutonischen Einheiten Eggenburger Haupt-
granit, Gauderndorfer Metagranodiorit und Passendorfer 
Metatonalit/-granodiorit in diesem Abschnitt des Thayaba-
tholiths genauer herauszuarbeiten.

Schon bei den Untersuchungen des Vorjahres hat sich an-
gedeutet, dass der Westrand (Hangendbereich) des süd-
lichen Thayabatholiths zu einem großen Teil aus kalifeld-
spatarmen Metagranitoiden und Orthogneisen besteht, die 
mit der Passendorfer Metatonalit/-granodiorit-Serie bei 
Pulkau korrelieren (FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 149, 
2009). Das wurde durch die diesjährigen Untersuchungen 
im Raum Eggenburg bestätigt. Die zahlreichen Aufschlüs-
se entlang der westlichen Stadtmauer von Eggenburg re-
präsentieren im Wesentlichen einen schwach deformier-
ten, klein- bis mittelkörnigen Biotit-Granodiorit bis -tonalit 
mit ca. 50 % Plagioklas und ca. 25–30 % Quarz. Kalifeld-
spat ist im Dünnschliff unauffällig und i. Allg. nur klein und 
zwickelfüllend entwickelt. Sein modaler Anteil liegt nach 
Modalbestandsbestimmungen und Mesonormberechnun-
gen im Bereich von 7 bis 10 %. Im Streckeisendiagramm 
fallen die Gesteine somit in den Grenzbereich Granodiorit-

Tonalit. Die Biotitgehalte liegen typisch bei ca. 10 bis 15 
%. Hornblende wurde nicht beobachtet.

Viele Plagioklase zeigen unter dem Mikroskop noch Reste 
eines magmatischen, oszillierenden Zonarbaus (An20–40) 
und sind nur gering mit Sekundärmineralen wie Serizit und 
Klinozoisit gefüllt. Manche Plagioklaskörner weisen aller-
dings bereits eine fortgeschrittene Rekristallisation auf und 
sind in ein Mosaik von Oligoklas-Subkörnern umgewan-
delt, wobei dann zumeist auch eine kräftige Ausscheidung 
von Klinozoisit zu beobachten ist. Mehrere mm große und 
nahezu idiomorphe kurzsäulige Biotite sind für solche we-
nig deformierte Varianten der Passendorfer Metatonalite/-
granodiorite sehr kennzeichnend.

Eine etwas gröbere Variante eines Metatonalits (Kalifeld-
spatanteil ca. 5 %) mit besonders großen, aber oft in sich 
domänenartig rekristallisierten Biotitformrelikten wurde am 
westlichen Stadtrand von Eggenburg im Steinbruch bei 
der Bahnbrücke über die Kühnringerstraße genommen. In 
seiner geochemischen Zusammensetzung ist dieses Ma-
terial den zuvor genannten Proben sehr ähnlich.

Die gleichen granodioritisch-tonalitischen Ausgangsmate-
rialien sind von Eggenburg nach Westen bis ganz ins Han-
gende des Thayabatholiths zu verfolgen, hier aber zuneh-
mend stärker von variszischer Vergneisung betroffen. An 
der Bahn westlich Donati und auch an der Pfaffenleiten 
NNW Eggenburg liegen die Granodiorite/Tonalite durch-
wegs in mylonitisch deformierter Form als Orthogneise 
vor, wobei z.T. auch hydrothermale Alteration mit erheb-
licher Serizitbildung feststellbar ist. Formrelikte der pri-
mären magmatischen Plagioklase sind aufgrund der fort-
geschrittenen Deformation und Rekristallisation nur mehr 
schemenhaft zu erkennen. Auch der Biotit ist generell fein 
rekristallisiert und in Zügen angeordnet. Die variszischen 
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Biotitrekristallisate sind im Dünnschliff olivbraun bis grün-
lich, im Gegensatz zur ursprünglich intensiv braunen bis 
rotbraunen Farbe der Primärbiotite. Die Rekristallisation 
des Biotits ist mit einer kräftigen Ausscheidung von klei-
nen Partikeln von Titanmineralen (großteils wohl Ilmenit, 
aber z.T. auch Titanit) verbunden.

Trotz unterschiedlicher variszischer Überprägung kann 
also aufgrund der geochemischen Daten davon ausge-
gangen werden, dass der Hangendbereich des Thayaba-
tholiths W Eggenburg ehedem eine ziemlich einheitliche 
plutonische Masse war, mit einer Zusammensetzung im 
Grenzbereich Granodiorit/Tonalit.

Bei Donati am Lateinbach finden sich allerdings Einschal-
tungen von mehr mafischen Gesteinen, die möglicherwei-
se einen größeren basischen Körper repräsentieren. Zwei 
dort in einem Abstand von etwa 300 m genommene dunk-
le Orthogneisproben haben SiO2-Gehalte von nur 55–57 
Gew.-%. Im Dünnschliff zeigt eine relativ weniger defor-
mierte Probe eine grüne bis bläulichgrüne Hornblende (ca. 
20 Vol.-%). Dazu kommt etwa gleich viel Biotit als weite-
rer mafischer Gemengteil. Die primären Plagioklasrelikte, 
aufgrund fortschreitender Rekristallisation nur schemen-
haft auszumachen, weisen außerordentlich starke Klino-
zoisitfüllung auf und zwar besonders dicht in den Kernbe-
reichen, welche ursprünglich wohl einen ziemlich hohen 
Anorthitgehalt besaßen. Eine zweite genommene Probe 
ist mylonitisch deformiert mit Plagioklasaugen. Hornblen-
de war auch hier vorhanden, ist allerdings nur mehr in 
Resten erhalten und großteils in Chlorit, aber auch Bio-
tit umgewandelt. Auffällig sind viele große Apatite um 0,5 
mm. Aufgrund der relativ geringen Quarzgehalte von nur 
ca. 10–20 Vol.-% sind die beiden dunklen Orthogneispro-
ben bei Donati als Quarzdioritgneise bis quarzarme Tona-
litgneise zu bezeichnen. Die Gesteine erinnern an die ma-
fischen Hornblende-Metatonalite nördlich Pulkau an der 
B 30 beim Ebrechtsbach, welche ebenfalls eine Linse in 
helleren Metatonaliten/-granodioriten des Passendorfer 
Typs bilden, allerdings sind die zwei mafischen Vorkom-
men geochemisch nicht vollkommen ident. Im Unterschied 
zur Passendorfer Linse zeigen die dunklen Orthogneise 
von Donati z.B. deutlich geringere Cr-Gehalte (25–43 ppm 
gegenüber 70–120 ppm; vgl. FinGer & rieGLer, Jb. Geol. 
B.-A., 146, 2006; Jb. Geol. B.-A., 147/3+4, 2007).

Das Stadtzentrum von Eggenburg bildet offenbar einen 
Trippelpunkt dreier plutonischer Einheiten innerhalb des 
kadomischen Thayabatholiths. Vom Westen her zieht wie 
eben beschrieben der tonalitisch/granodioriti sche Passen-
dorfer Typus bis zum Stadtzentrum, während die Gegend 
nördlich von Eggenburg großteils aus Gauderndorfer Me-
tagranodiorit besteht. Dieser typisch kleinkörnige Meta-
granodiorit ist in meist etwas verschieferter Form bis in die 
östlichen Stadtteile von Eggenburg zu verfolgen. Gleich 
SE Eggenburg findet sich nach ScHitter (Dipl.-Arb. Univ. 
Slbg, 2003) hingegen mittelkörniger subalkalischer Eggen-
burger Hauptgranit, welcher von hier als breiter Zug Rich-
tung Burgschleinitz und Maissau weiterzieht (siehe Bericht 
FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 149/4, 2009). Neue Be-
probungen im Schindergraben zeigen, dass der Eggenbur-
ger Hauptgranit bis unmittelbar an die Stadt Eggenburg 
heranreicht.

Um den Gauderndorfer Typ besser zu charakterisieren, 
wurden im Berichtsjahr einige Felskuppen NE Eggenburg 
beprobt. Die Petrographie dieser Proben deckt sich mit 

den im Vorjahr beschriebenen Merkmalen: Der Gaudern-
dorfer Typ ist relativ feinkörnig und sauer mit einem SiO2 
von ca. 70–73 Gew.-%. Es besteht stets eine deutliche 
Vormacht des Plagioklases gegenüber dem Kalifeldspat, 
sodass man von einem Granodiorit sprechen muss. Von 
den Granodiorit-Endgliedern der Passendorfer Tonalit/
Granodiorit-Serie hebt sich der Gauderndorfer Metagra-
nodiorit durch erhöhtes Kalium und niedrigeres Kalzium 
ab, allerdings nur geringfügig. In den Dünnschliffen zeigt 
der Gauderndorfer Metagranodiorit charakteristische os-
zillierend-zonierte und komplex primärverzwillingte Plagi-
oklase, auf welche schon im Vorjahr hingewiesen wurde 
(FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 149/4, 2009). Der Quarz 
liegt zumeist in feinkörnig rekristallisierter Matrix zwischen 
den Feldspäten vor. Im Gegensatz zu den Passendorfer 
Tonaliten/Granodioriten war der primäre Biotit im Gau-
derndorfer Granodiorit generell klein (um 0,5–1 mm), meh-
rere mm große idiomorphe Biotitindividuen, wie sie für den 
Passendorfer Typ kennzeichnend sind, sind hier nur selten 
zu sehen.

Im Stadtgebiet von Eggenburg ist der Gauderndorfer Me-
tagranodiorit im Steinbruch S Lindenhof aufgeschlossen 
und er geht von dort gegen Süden allmählich in eine et-
was gröbere, wenig deformierte Variante über, die beim 
Bauhof in der Steinbruchgasse ansteht. Trotz des etwas 
gröberen Korns ist auch dieses Material noch dem Gau-
derndorfer Typus zuzurechnen. Im Unterschied zum viel 
kalifeld spatreicheren Eggenburger Hauptgranit, der dann 
Richtung Kalvarienberg (Schindergraben) folgt, sind die 
großen Feldspäte durchwegs Plagioklase mit typischem 
Gauderndorfer Bautypus. Geochemisch ist diese etwas 
gröbere Variante des Gauderndorfer Metagranodiorits ge-
ringfügig saurer als der Normaltyp mit SiO2 um 74 Gew.-%, 
aber im Spurenelementmuster besteht eindeutige Ähnlich-
keit zum Gauderndorfer Typus. Dem Gestein fehlen z.B. 
die hohen Zr-Gehalte, welche für den Eggenburger Haupt-
granit kennzeichnend sind (ScHitter, Dipl.-Arb. Univ. Slbg, 
2003), und wie sie auch in einer Probe aus dem Schinder-
graben zu sehen sind.

Zum Vergleich wurden im Berichtsjahr auch einige Pro-
ben jener Orthogneise westlich von Eggenburg genom-
men und untersucht, die bereits in den Glimmerschiefern 
der Therasburg-Gruppe eingelagert sind. Das im alten 
Steinbruch NW von Kühnring gleich an der Bahn aufge-
schlossene Orthogneismaterial (siehe auch vetterS, ATA 
Geol. B.-A., 1991) fällt zwar aufgrund eines etwas höheren 
SiO2-Gehalts (~70 Gew.-%) nicht unmittelbar in die (relativ 
enge) Variationsbreite der Metatonalite/Granodiorite, die 
den Hangendabschnitt des Thayabatholiths W Eggenburg 
bilden, ist allerdings ebenfalls granodioritisch in der Zu-
sammensetzung. Geochemisch ist eine gute Vergleichbar-
keit mit den südlich im Streichen befindlichen Granitoid-
vorkommen bei Reinprechtspölla gegeben (siehe Daten in 
FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 149/4, 2009), welche wir 
bereits im Vorjahr in die Verwandtschaft der Passendor-
fer Tonalit-Granodioritserie gestellt haben. In dem myloni-
tisch deformierten Orthogneis im Steinbruch NW Kühnring 
finden sich Reste grobkörniger Primärbiotite als Sigma-
klasten, welche die Zuordnung zur Passendorfer Tonalit/
Grano diorit-Serie unterstreichen.

Noch weiter westlich an der Bahnlinie im Moosgraben, SE 
Stockern, wurde von R. Roetzel ein anderes Orthogneis-
vorkommen neu kartiert. Zwei hier genommene Pro-
ben sind mylonitisch deformiert und rekristallisiert, wobei 
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kleinere Augen von Kalifeldspäten zu erkennen sind. Im 
Dünnschliff sieht man, dass sich rund um diese Kalifeld-
späte kurze Züge sekundärer Hellglimmer anschmiegen, 
als Ausdruck einer variszischen Metamorphosereaktion. 
Formrelikte primärer Plagioklase sind nur selten zu beob-
achten und der magmatische Plagioklas ist praktisch zur 
Gänze zu kleinen Oligoklasen rekristallisiert, die mit Quarz 
die Matrix bilden. Größere Klinozoisite, die sich in der Ma-
trix finden, stammen vermutlich ebenfalls aus dem Zerfall 
der magmatischen Plagioklase. Aufgrund der geochemi-
schen Analyse kann zumindest eine der Orthogneisproben 
aus dem Moosgraben zweifelsfrei mit dem Granodiorit-
gneiszug bei Buttendorf im Teichwiesenbachprofil korre-
liert werden. Dieser Granodioritgneis von Buttendorf ist ein 
intermediäres Gestein und in seinem SiO2-Gehalt (60–66 
%) und auch, was den Anteil mafischer Minerale betrifft, 
den tonalitischen Anteilen der Passendorfer Tonalit/Grano-
diorit-Serie, aber auch den Therasburger Gneisen ähnlich. 
Der Buttendorfer Gneis weist aber besonders hohe Cr-, 
V-, Sr-, Ba- und P-Gehalte auf, was ihn von allen anderen 
intermediären Granitoiden des Moravikums eindeutig un-
terscheidet. Auch die Kaliumbetonung des intermediären 
Gesteins, die sich makroskopisch in hohen Biotitgehalten 
und im Auftreten von Kalifeldspataugen äußert, ist außer-
gewöhnlich (um 4 % K2O gegenüber ca. 2–3 % in den Pas-
sendorfer und Therasburger Metatonaliten/Granodioriten).

Bericht 2010 
über petrographische und geochemische  
Untersuchungen an Metagranitoiden und  

Orthogneisen des Moravikums 
auf Blatt 21 Horn

Fritz FinGer & Gudrun rieGLer

(Auswärtige Mitarbeiter)

Anlässlich einer gemeinsamen Exkursion mit den Kolle-
gen R. Roetzel und M. Linner haben wir im Mai 2010 in der 
Umgebung von Eggenburg und Sigmundsherberg mehrere 
Proben von Orthogneisen und Metagraniten genommen. 
Diese wurden an der Universität Salzburg einer petrogra-
phischen und geochemischen Untersuchung zugeführt, 
um Zuordnungen zu den verschiedenen cadomischen 
Magmatitsuiten des Moravikums herzustellen.

Bei zwei im Raum von Klein-Meiseldorf aufgesammelten 
dunklen Orthogneisproben kann eine Korrelation mit dem 
Buttendorfer Orthogneis aus dem Teichwiesenbachprofil 
vorgenommen werden. Auch mit den dunklen Orthognei-
sen im Moosgraben, SE Stockern (vgl. FinGer & rieG-
Ler, Jb. Geol. B.-A., 151, dieser Band) besteht eine deut-
liche Übereinstimmung. Dieser dunkle, biotitreiche und oft 
Hornblende führende Orthogneiszug von Buttendorf geht 
auf einen relativ mafischen Granodioritkörper zurück. Geo-
chemisch signifikant ist ein hoher Magnesiumanteil, wel-
cher sich mit dem Eisengehalt ungefähr die Waage hält. 
Gemessen an seiner Basizität weist der Gesteinstyp hohe 
Kaliumgehalte auf (3,5–5 Gew.-% K2O). Im Spurenele-
mentmuster zeigen sich auffällig hohe Gehalte an Ba (800–
1300 ppm) sowie Sr (typischerweise 600–900 ppm). Eben-
falls ziemlich hoch sind die Gehalte an Cr (90–200 ppm) 
und Ni (25–45 ppm). Diese Kombination geochemischer 
Parameter lässt vermuten, dass das Magma aus einem 
angereicherten lithosphärischen Mantel extrahiert wurde, 
eventuell mit variabler Zumischung von Krustenkompo-

nenten während des Aufstiegs. Es ergeben sich damit be-
merkenswerte geochemische Ähnlichkeiten zu den (freilich 
viel jüngeren) variszischen Durbachitintrusionen der Böh-
mischen Masse. Aufgrund dieser speziellen „durbachiti-
schen“ Zusammensetzung ist der Buttendorfer Orthogneis 
einzigartig im Spektrum der cadomischen Magmatite des 
Moravikums.

Es ist in diesem Zusammenhang auch sehr wichtig fest-
zuhalten, dass die dunklen Orthogneise der Therasburg-
Gruppe im Pulkautal und nördlich davon (also die Theras-
burger Orthogneise i. e. S. – Charakterisierung in FinGer & 
rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 146/1+2, 2006) eine deutlich an-
dere Geochemie zeigen. Diese Orthogneise sind zwar nur 
geringfügig weniger mafisch (Biotitgehalte meist 20–25 %, 
SiO2 63–67 Gew.-%), aber sie sind generell eisenbetont, 
d.h. ihre Eisengehalte übersteigen den Magnesiumanteil 
mindestens um den Faktor 2. Gleichzeitig sind die Kalium- 
und Bariumgehalte wesentlich niedriger (<3 Gew.-% bzw. 
<800 ppm), die Natriumgehalte hingegen höher (i. Allg. 4–5 
Gew.-% gegenüber 2–3 Gew.-% bei den Buttendorfer Or-
thogneisen), und auch der Strontiumgehalt der Buttendor-
fer Orthogneise ist mit ~600–900 ppm zwei- bis dreimal 
höher als in den Therasburger Orthogneisen des nördli-
chen Moravikums mit typisch 200–300 ppm.

Andererseits sind aus dem Moravikum südlich Sigmunds-
herberg bisher keine Äquivalente des Weitersfelder Stän-
gelgneises bekannt. Dieser scheint somit nur im nördlichen 
Moravikum beheimatet zu sein. Im Berichtsjahr wurde eine 
Probe von Weitersfelder Stängelgneis aus dem Gebiet „Al-
tes Weib“, E Walkenstein, untersucht. Wie die bisherige Li-
teratur zeigt (z.B. FinGer et al., Precambr. Research, 45, 
1989; FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 148/2, 2008), ist der 
Weitersfelder Stängelgneis im Normalfall reich an Kalifeld-
spat und sauer-granitisch in der Geochemie. Umso überra-
schender ist die starke Natriumvormacht in der Probe von 
Walkenstein. Eine Erklärung gibt die Dünnschliffuntersu-
chung. Hier sind Anzeichen einer Schachbrett-Albitisierung 
der großen Kalifeldspäte, sodass im vorliegenden Fall von 
metasomatischen Prozessen und einer Mobilität der Alkali-
en auszugehen ist. Auch besteht starke sekundäre Hellglim-
merbildung. Die Probe ist zur geochemischen Charakteri-
sierung des Weitersfelder Stängelgneises (im Hinblick auf 
das magmatische Edukt) somit nur bedingt brauchbar.

Leider fehlen beim Weitersfelder Stängelgneis generell ir-
gendwelche geochemische Besonderheiten, die das Ge-
stein klar im Sinne einer magmatischen Suite definieren 
würden. Innerhalb der magmatischen Gesteine des Moravi-
kums ist eine gewisse Überlappung mit dem Retzer Haupt-
granit gegeben (FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 148/2, 
2008). In die durch niedrige Rb/Sr-Verhältnisse und niedrige 
Nb- und Y-Gehalte gut charakterisierte Bittescher-Gneis-
Suite reiht sich der Weitersfelder Stängelgneis jedenfalls 
nicht ein. Hingegen erscheint eine Herleitung durch fraktio-
nierte Kristallisation aus den magmatischen Edukten der in-
termediären Therasburger Orthogneise (s.s.) nicht unmög-
lich und als Idee verfolgenswert.

Ein weiterer Schwerpunkt der diesjährigen Arbeiten be-
traf die Abtrennung von tonalitisch/granodioritischen Vari-
anten (Passendorfer Tonalit/Granodiorit) und granitischen 
Varianten (Eggenburger Hauptgranit) innerhalb des Tha-
yabatholiths im Gebiet südlich von Eggenburg. Die an ver-
schiedenen Aufschlüssen östlich der Bundesstraße Eggen-
burg – Maissau aufgesammelten Proben zeigen dabei eine 
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 Zuordenbarkeit zum Zr-reichen subalkalischen Eggenbur-
ger Hauptgranit. Dies betrifft die alten Steinbrüche beim 
Galgenberg und am Sonnwendberg ebenso wie frische Blö-
cke am Schmalzberg NE Burgschleinitz. Die Zusammen-
setzungen aller dieser Proben sind sauer-granitisch (73–75 
Gew.-% SiO2, 4–5 Gew.-% K2O, <1 Gew.-% CaO), und es 
zeigen sich die charakteristischen hohen Zr-Gehalte (um 
200 ppm) und niedrigen Sr-Gehalte (um 100 ppm) des Eg-
genburger Hauptgranites.

Eine Probe vom Galgenberg, welche im Gelände als mög-
licher feinkörniger Gang im Hauptgranit angesprochen 
wurde, ist geochemisch mit dem normalen Hauptgra-
nit des Aufschlusses nahezu identisch. Unter dem Mik-
roskop zeigt die Probe eine besonders starke feinkörnige 
Quarzrekristallisation. Gleichzeitig weisen aber die erhal-
tenen magmatischen Plagioklase ungewöhnlich elongierte 
Formen auf, was mit einer Deutung als rasch abgekühlter 
Gang vereinbar wäre.

Der breite, von Maissau Richtung Eggenburg (zum Kal-
varienberg) ziehenden Körper von Eggenburger Haupt-
granit hat sein westliches Ende offenbar ziemlich genau 
an der Bundesstraße zwischen Zogelsdorf und Eggen-
burg. Während dieser Granittyp am Sonnwendberg noch 
nachweisbar ist, findet sich einige 100 m weiter in NNW-
Richtung direkt neben der Bundesstraße bereits ein klei-
ner Aufschluss von Granodiorit. Auch bei einer Probe, die 
noch etwas weiter westlich der Bundesstraße im kleinen 
Wäldchen SSE vom Armenseelenkreuz genommen wur-
de, besteht granodioritische Zusammensetzung (SiO2 ~66 
Gew.-%, K2O um 3 Gew.-%, CaO um 3 Gew.-%), sodass 
ebenfalls eine Zuordenbarkeit zum Passendorfer Tonalit/
Granodiorit gegeben ist. Es handelt sich bei diesen beiden 
Aufschlüssen offenbar um die südliche Fortsetzung des im 
Vorjahr bereits diagnostizierten Vorkommens von Passen-
dorfer Tonalit/Granodiorit in und gleich westlich von Eg-
genburg (FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., dieser Band).

Unter dem Mikroskop zeigen zwei Granodioritproben deut-
lich höhere Biotitgehalte (ca. 12 %) als die zuvor genann-
ten Proben des Eggenburger Hauptgranites mit nur ca. 5 
% Biotit. Obzwar generell feinkörnig rekristallisiert, lassen 
einzelne dicke Biotitflatschen noch auf das Vorliegen gro-
ßer Primärbiotite schließen, ein Charakteristikum des Pas-
sendorfer Tonalit/Granodiorits.

Schließlich wurden noch Proben im Hangendbereich des 
Thayabatholiths bei Kühnring genommen. Die stark defor-
mierte Probe von der Ledermannmühle ist ein relativ bio-
titreicher Granodioritgneis, der eindeutig zum Passendor-
fer Tonalit/Granodiorit zu stellen ist und wohl ebenfalls mit 
dem Eggenburger Vorkommen direkt zusammenhängt.

Zwei SW Kühnring an einer Felsnase W Aue genommenen 
Proben sind hingegen deutlich saurer (SiO2 knapp über 70 
Gew.-%). Diese Gesteine gehören zu dem NNW von Kühn-
ring, in der Latein, beginnenden und über Rein prechtspölla 
und Sachsendorf nach Süden streichenden Orthogneis-
zug. Hinsichtlich des SiO2-Gehalts bestehen auch Über-
einstimmungen mit dem 2008 beprobten Orthogneis vom 
Hörfeld nördlich Sachsendorf (FinGer & rieGLer, Jb. Geol. 
B.-A., 2009) und jenem aus dem Steinbruch an der Bahn 
NW von Kühnring (FinGer & rieGLer, Jb. Geol. B.-A., 151, 
2011). Allerdings ist bei diesen beiden Proben der CaO-
Gehalt deutlich höher und es besteht granodioritische 
Tendenz, während die Proben von W Aue CaO-arme gra-
nitische Chemie zeigen. Da das Material mylonitisch de-

formiert und an Scherbahnen stark serizitisiert ist, sind er-
hebliche geochemische Alterationen bei der variszischen 
Metamorphose in Betracht zu ziehen. Aufgrund der sehr 
hohen Peraluminositätswerte (A/CNK 1,2–1,3), die wahr-
scheinlich nicht primär sind, rechnen wir mit einer erheb-
lichen Abfuhr von CaO, hervorgerufen durch die Serizi-
tisierung des Plagioklases. Die Möglichkeit einer primär 
granodioritischen Zusammensetzung ist somit keineswegs 
auszuschließen.

Bericht 2010 
über vorläufige Ergebnisse 

sedimentologischer und sediment- 
petro graphischer Untersuchungen 

in jung-paläozoischen Ablagerungen aus der 
Umgebung von Zöbing (NÖ) 

auf Blatt 21 Horn
SLavoMír neHyba

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Sedimentological studies and facies analyses were done 
on 8 outcrops. The depositional environment was inter-
preted as dominantly fluvial (both meandering and braided 
fluvial style) whereas deposits of alluvial fans were less 
common.

Petrographical evaluation of thin sections points to rela-
tively low mineralogical and textural maturity of studied 
rocks. Sandstones can be classified as lithic wackes or 
less common as lithic arenites (classification according to 
PettiJoHn et al., Springer, 1987). The provenance of de-
tritus from the continental block can be supposed when 
the triangular diagnostic diagram of dickinSon & Suczek 
(Amer. Assoc. Petrol. Geol., Bull., 63, 1979) is applied.

The heavy mineral assemblages significantly differ be-
tween various members of the Zöbing Upper Paleozoic 
deposits but also within different beds of individual mem-
bers. Rutile (72.1 %) and zircon (14.7 %) dominate in the 
Rockenbauer Sandstein member. Other heavy minerals 
(apatite, titanite, zoisite, epidote, monazite, garnet, stauro-
lite, tourmaline and andalusite) formed maximally few per-
cent. The ZTR (zircon-tourmaline-rutile) index is 87.8. Two 
heavy mineral assemblages were recognised within the 
Kaltenbachgraben Sandstein/Siltstein Wechselfolge Mem-
ber. The association with dominance of garnet (69–81.6 
%), rutile (10.9–15.2 %) and zircon (5.5–16.1 %) and lim-
ited occurrence of apatite, titanite, kyanite and monazite 
was recognised in the majority of samples. The ZTR index 
is relatively low i.e. 15.8–27.0. Zircon (39 %), rutile (16.9 
%) and garnet (16.9 %) dominated in the second associa-
tion of the Kaltenbachgraben Sandstein/Siltstein Wechsel-
folge Member. Apatite, andalusite, tourmaline, epidote, ky-
anite and amphibole occurred in low percentage and the 
ZTR index is 75.1. Two different associations of transpar-
ent heavy minerals were also recognised in the Heiligen-
stein Arkosen Member. Dominance of garnet (78.6–85.0 
%), with occurrence of rutile, apatite, zircon, staurolite, 
monazite, zoisite and kyanite was the first association 
(ZTR index 3.2–8.8). Garnet (50.7–63.3 %) strongly dom-
inated in the second association with a significant pres-
ence of rutile (11.2–19.8 %), and in some samples also 
apatite (6.6–22.2 %) and zircon (6.6–33.2 %). Occurrence 
of staurolite, monazite, zoisite, tourmaline, epidote, anda-
lusite and kyanite is low and the ZTR index varies (19.2–
46.8). Garnet (84.9 %) strongly dominated in the heavy 
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mineral association of the Lamm Siltsteine/Arkosen Mem-
ber. Other heavy minerals (apatite, rutile, kyanite, zircon) 
form only few percentages and the ZTR index is 5.0. Wide 
fluctuations of mineral percentages indicate local sources 
such as an adjacent alluvial basin of alluvial fan source. 
This type of fluctuations is regarded as typical for intra-
orogenic or post-orogenic sedimentary basin fills such as 
the extensional collapse grabens. ZTR minerals are com-
mon in acidic to intermediate magmatic rocks as well as 
in mature siliciclastic sediments and some metamorphic 
rocks. The presence of garnet (and also staurolite) indi-
cates mainly micaschist complexes as primary sources. 
Epidote was derived from low-grade metamorphic series; 
kyanite indicates the presence of high-pressure metamor-
phic rocks. The presence of andalusite shows also higher 
T metamorphic facies provenance. Apatite may be derived 
from biotite-rich rocks but it is a common accessory min-
eral in virtually all igneous and many metamorphic rocks.

The chemistry of detrital garnet is useful and widely used 
for determining the provenance (Morton, Geol. Soc., 
Spec. Publ., 57, 1991). Results from Zöbing Paleozoic de-
posits are based on the study of 276 garnet grains. The 
garnet composition was surprisingly monotonous within 
all lithostratigraphic members. The dominance of alman-
dine is absolute. Pyrop-almandines (Alm(50–83) – Prp(11–48) – 
Grs(0–8) – Sps(1–3)) represent 93.5 % of spectra, almandines 
(Alm(70–90) – Prp(4–9) – Grs(2–8) – Sps(1–3),) form 2,2 %, gros-
sular-pyrop-almandines (Alm(42–64) – Prp(14–31) – Grs(12–25) – 
Sps(0–3) – And(0–1) 1.4 %, spessartin-almandines (Alm(60–69) 

– Sps(10–24) – Grs(4–10) – Prp(4–10) form 1.4 %, grossular-al-
mandines (Alm(50–83) – Grs(23–38) – Prp(6–7)– Sps(5) – And(0–3)) 
form 0.7 % and very exceptional was pyrop-andradite-al-
mandin and grossular. These data reveal a dominant gar-
net provenance from metamorphic rocks such as gneisses, 
(amphibole+biotite) schists and granulites. The monoto-
nous spectra of garnet point to a primary source (very lim-
ited recycled detritus). 

Concentration of the main diagnostic elements (Fe, Nb, Cr 
and Zr) in rutiles highly varies. Data from Zöbing (100 ru-
tile grains analysed) reveal that concentration of Nb varies 
between 181.7 and 6300 ppm (average 1925.1 ppm), con-
centrations of Cr varies between 3.4 and 2400 ppm (aver-
age 790.1 ppm), Zr between 170.3 and 7706.5 ppm (av-
erage 3181.5 ppm), and the value of logCr/Nb is mostly 
negative (87.5 %). These results provide evidence of domi-
nant (62.5 %) provenance of rutile from metapelitic rocks 
(mica schists, paragneisses, felsitic granulites). About 14.1 
% of rutiles originated from metamafic rocks (eclogites, 
mafic granulites) and about 21 % of studied rutile from 
Zöbing originated probably from magmatic rocks (pegma-
tites?). For approx. 2.4 % of rutiles it was not possible to 
discriminate the source rocks. The Zr-in–rutile thermome-
try was applied for metapelitic zircons only (a stable rutile-
quartz-zircon assemblage; zack et al., Sed. Geol., 171, 
2004; Contrib. Min. Petrol., 148, 2004; MeinHoLd et al., 
Sed. Geol., 203, 2008). The results of the thermometry 
show that 94.7 % of metapelitic rutiles from ZP (Zöbing 
Paleozoic deposits) belong to the granulite metamorphic 
facies and 5.3 % to the amphibolite/eclogite facies. 

Results of the zircon studies are based on observations of 
223 grains. In the ZP subrounded and rounded zircons in 
all studied samples form 47.9 % whereas subhedral ones 
form 42.7 % and euhedral zircons constitute 9.4 %. Some 
differences in the shape of zircons were recognised be-

tween deposits of various formations. The highest occur-
rence of euhedral zircons was in the rocks of the Heiligen-
stein Arkosen Member. Zircons with a pale colour shade 
are dominant in ZP forming 48.4 %, but also the presence 
of colourless zircons constitutes 42.2 % of the spectra. 
Zircons with brown colour form 7.6 %, opaque ones 0.4 % 
and pink zircons 1.3 %. The proportion of zoned zircons 
is 9.7 % and zircons with older cores represent 4.7 %. All 
studied zircons show inclusions. The study of elongation 
(the relation of length to width of the crystals) reveals that 
the average value of elongation was 2.33 for ZP. Zircons 
with an elongation above 2.0 form 69.7 %. Zircons with 
an elongation of more than 3 form 19.1 %. Such zircons 
are supposed to reflect the magmatic/volcanic origin and/
or only limited transport. Zircon typology can provide data 
about the condition during the crystallization i.e. about 
the parental magma. The parental magmas of the stud-
ied zircons had a hybrid character (close to the anatec-
tic origin) according to the position of the “typology mean 
point”  (PuPin, Contrib. Min. Petrol., 73, 1980; Schweiz. 
Min. Petrogr. Mitt., 65, 1985). A dominance of typologi-
cal sub types S17 and S12 can be documented. Euhedral 
and subhedral zircons were dominantly derived from gran-
itoids. A significant amount of zircons from ZP originated 
from a volcanic source. The rounded and subrounded zir-
cons may originate from earlier sediments (recycled detri-
tus), from metamorphic rocks (first-cycle detritus) or even 
from magmatic rocks (sedimentary protolith or effects of 
magmatic resorption). Low content of rounded and sub-
rounded zircons, value of elongation, amount of zoned 
zircons, zircons with older cores and opaque zircons, all 
point to the weak influence of recycled detritus and meta-
morphic rocks in the provenance of some zircons. 

Although spinel was rare in the studied heavy mineral 
spectra its chemistry can be a valuable indicator of some 
source rocks. The microprobe study (10 samples Zöbing) 
reveals strong dominance of spinels with high content of 
Cr (>2500 ppm) and the spinels can be classified as chro-
mian spinels. Chromian spinel is a typical mineral for pe-
ridotites and basalts (Pober & FauPl, Geol. Rdsch., 77/3, 
1988) and its presence is reflecting a source from mafic/
ultramafic rocks. 

The heavy mineral analysis of garnet, rutile and zircon 
studies clearly identified as source area for the studied de-
posits the Moldanubian units.

Bericht 2008 
über paläopedologische Aufnahmen  

im Quartär auf den Blättern  
21 Horn und 39 Tulln und von Aufschlüssen 

der Nordautobahn A 5 auf den Blättern  
25 Poysdorf und 41 Deutsch-Wagram

libuše smolíková
(Auswärtige Mitarbeiterin)

Bei der quartärgeologischen Kartierung in den oben ge-
nannten Gebieten im Jahre 2008 entnahmen P. Havlíček, 
O. Holásek und M. Vachek ungestörte Proben aus den fos-
silen Böden und ihren Derivaten. Aus diesen Bodenproben 
wurden nach der Bindung und Härtung Dünnschliffe ange-
fertigt, die mikromorphologisch bearbeitet wurden. Zu den 
wichtigsten Ergebnissen dieser Untersuchung gehören 
nicht nur die typologische Zugehörigkeit dieser Böden, die 
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Erfassung der maßgebenden Bodenbildungsvorgänge und 
bei den meisten Böden auch ihre polygenetische Entwick-
lung, sondern oft auch ihre stratigraphische Einstufung.

Bei diesen Untersuchungen wurden folgende Paläoböden 
(oder ihre Derivate) festgestellt.

ÖK 21 Horn – ÖK 39 Tulln

Rubefizierte Braunlehme wurden auf Blatt 21 Horn süd-
lich von Kattau in der ehemaligen Ziegelei bei der Daniel-
mühle und im Hohlweg am Weg zum Friedhof festgestellt. 
Aus beiden diesen B-Horizonten entwickelten sich nach-
folgend A-Horizonte, wobei der Humus im A-Horizont des 
zweiten Bodens einen tirsoiden Charakter hat. Rubefizier-
te Braunlehme sind bisher in Mitteleuropa aus der Cromer-
Warmzeit (G/M, Pedokomplex [PK] X) oder aus den älteren 
Interglazialen (und Pedokomplexen) bekannt.

In der alten Ziegelei südlich Kattau und in einem Auf-
schluss im Hof in Engelsdorf Nr. 4 wurden auch Braun-
lehme festgestellt, wobei in Kattau aus dem ersten Boden 
sich gleichfalls ein humoser A-Horizont entwickelte. Beide 
diese Böden sind hoch polygenetisch, sodass man bei ih-
nen mehrere sukzessive Entwicklungsstadien unterschei-
den kann (vgl. smolíková & Havlíček, Jahrb. Geol. B.-A., 
147/3+4, 2007). Braunlehme bildeten sich zuletzt in den 
Warmzeiten des Elster-Glazials (Mindel, PK VII, VIII und IX) 
und in allen älteren Warmzeiten und Pedokomplexen (PK 
X–XII), in welchen sie stets die Basisglieder repräsentieren. 
In den ältesten Interglazialen werden diese Böden manch-
mal zu ihren rubefizierten Formen oder sogar zu Rotleh-
men oder Roterden umgewandelt.

Fossile Bodensedimente wurden hinter einem Hof am 
Westrand von Maigen festgestellt. Sie sind aus verschie-
denen ausgeflockten und peptisierten Böden gemischt.

Einem rezenten Bodensediment entspricht das umgela-
gerte Material des Borowina-Bodentypus in der Talaue der 
Donau südlich von Buttendorf auf Blatt 39 Tulln.

A 5 Nordautobahn

Beim Bau der A 5 Nordautobahn konnten auf Blatt 25 
Poysdorf und Blatt 41 Deutsch-Wagram ebenfalls an meh-
reren Stellen fossile Böden gefunden werden.

Östlich von Traunfeld konnte eine braunlehmartige Para-
braunerde (braunlehmartiges Luvisem) bzw. ihr B-Horizont 
festgestellt werden. Sie entspricht einem aus zwei Paa-
ren der braunlehmartigen Parabraunerden, wobei die äl-
tere stets deutlich intensiver entwickelt ist (wie gesetzmä-
ßig alle Basisböden der PK). In diesem Aufschluss war nur 
eines von diesen beiden Bodenpaaren erhalten, weshalb 
nicht ersichtlich ist, ob sie dem PK V (jüngeres Holstein, 
„PR/R1“) oder PK VI (älteres Holstein, „M 2/PR“) angehö-
ren.

In demselben Aufschluss treten im Hangenden des braun-
lehmartigen Luvisems noch zwei nicht komplette PK auf. 
Der untere Boden entspricht sehr wahrscheinlich einer 
schwach entwickelten Parabraunerde, aus welcher sich 
nachfolgend retrograd ein A-Horizont bildete. Der B-Hori-
zont des oberen Bodens entspricht demselben Bodentyp, 
jedoch mit noch schwächeren Merkmalen der Illimerisie-
rung. Deswegen kann man annehmen, dass diese beiden 
Böden dem PK IV (Treene, Rügen) angehören.

Der jüngste Boden dieses Profils entspricht einem fein 
braun vererdeten Luvisem, welcher ein Äquivalent des Ba-
sisbodens des PK III ist. Er repräsentiert also den unteren 
Abschnitt von Stillfried A (R/W, Eem).

Tschernosemartige Böden wurden nordöstlich von Wolf-
passing, westlich von Kollnbrunn gefunden. Sie entspre-
chen den drei humosen Böden des PK III und PK II. Ei-
nem von diesen Gliedern von Stillfried A gehört auch die 
Schwarzerde nördlich von Gaweinstal an. Sie entwickelte 
sich aus einer geringmächtigen Lössschichte (C-Horizont) 
im Hangenden von Schottern (D-Horizont).

Die angeführten pedostratigraphischen Ergebnisse sind 
vorläufig und deswegen wird es notwendig sein, sie weiter 
zu verfeinern und zu erweitern.

Siehe Bericht zu Blatt 21 Horn von libuše smolíková

Blatt 25 Poysdorf

Blatt 39 Tulln

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen im Tertiär 

auf Blatt 39 Tulln
HoLGer GebHardt

Arbeitsgebiet

Die im Jahre 2008 bereits begonnene Neuaufnahme der 
Tertiäranteile im Südteil des Blattes ÖK 39 Tulln rund um 
den Auberg umfasst den Bereich östlich der Kleinen Tulln 
bis zum östlichen Kartenblattrand. Im Norden ist das Ge-
biet durch die Straße zwischen Chorherren und Baumgar-
ten begrenzt.

Im Arbeitsgebiet wurde zwischen den hier näher er-
läuterten lithologischen Einheiten unterschieden. Zu-
sätzlich wurden Vernässungszonen, Quellen und Ab-
bruchkanten in den geologischen Karten vermerkt. 
Großräumige Rutschungen wurden nicht entdeckt. 
Die Beschreibungen erfolgen vom stratigraphisch Äl-
teren zum Jüngeren. In Anlehnung an die Stratigra-
phische Tabelle von Österreich (Piller et al., Österr. 
Strat. Komm., 2004) wird hier der Begriff Ollersbach-
Konglomerat verwendet (vgl. GebHardt, J. Alp. Geol., 
49, 2008).
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Lithologische Einheiten

Undifferenzierter Flysch (Kreide bis Eozän)
Plattige Sand- und Tonsteine der Wolfpassing-Formation 
treten im äußersten Südosten des Kartenblattes auf (süd-
lich und südöstlich von Ried am Riederberg). Die Schich-
ten fallen hier mit 25 bis 45° nach Südosten ein. Bis auf 
das Vorkommen im äußersten Südosten sind die nord-
westlich vorgelagerten Vorkommen mit „Robulus-Schlier“, 
„Melker Sand“ und Ollersbach-Konglomerat verschuppt. 
Die Vorkommen sind die Fortsetzung der in Kartierbe-
richten über die Tertiärvorkommen auf Blatt ÖK 57 Neu-
lengbach bereits beschriebenen Vorkommen (GebHardt, 
Jahrb. Geol. B.-A., 145 und 147, 2006 und 2007). Eine 
größere Schuppe setzt sich direkt von ÖK 57 fort, wäh-
rend eine zwischen Elsbach und Ried am Riederberg ge-
legene kleinere Schuppe sich nicht nach Südwesten hin 
fortsetzt. Die dritte, vermutlich größere Schuppe setzt sich 
weit in das östliche Nachbarblatt hinein fort. Auf ihr wur-
den weite Teile des Anstiegs der Straße nach Gablitz und 
Wien errichtet.

Sedimente des Egerium: Ollersbach-Konglomerat und 
„Melker Sand“
Diese lithologischen Einheiten kommen als Schuppen 
in einem kleinen Areal im südöstlichen Teil des Kartier-
gebietes vor. Die Schichten fallen wie die assoziierten 
Flyschschuppen steil (30–45°) nach Südosten bzw. nach 
Osten ein.

Ollersbach-Konglomerat
Feinkiesige (bzw. grobsandige), quarzreiche Sedimente 
kommen innerhalb des kartierten „Melker Sandes“ immer 
wieder vor und können als klar definierbare Horizonte ein 
Messen des Einfallens ermöglichen. Besonders grobkör-
nig und flächenhaft verbreitet ist diese Fazies am Nord-
ostrand des Vorkommens der „Melker Sande“. Sie wurde 
hier als Ollersbach-Konglomerat ausgehalten.

„Melker Sand“ (Linz-Melk-Formation)
Es handelt sich um weiße bis gelbliche, nichtverfestig-
te, unreife (eckige), größtenteils gleichkörnige Fein- bis 
Mittelsande. Die Sande verzahnen am Nordwestrand 
des Vorkommens mit (vermutlich liegendem) Ollers-
bach-Konglomerat, bzw. hier ist Ollersbach-Konglome-
rat als dm-m-mächtige Lagen in die Sande eingelagert. 
Neben den überwiegenden Fein-, und Mittelsanden tre-
ten vereinzelt auch Lagen aus Grobsand auf, an de-
nen das Schichteinfallen gemessen werden kann. Das 
Sediment ist kaum verfestigt und leistet Verwitterungs-
prozessen wenig Widerstand. Die Gebiete sind gut 
drainiert und werden zum größten Teil landwirtschaft-
lich genutzt.

„Robulus-Schlier“ (Eggenburgium bis unteres Ottnan-
gium)
Im Gegensatz zum südlich anschließenden Kartenblatt ÖK 
57 Neulengbach konnten im hier kartierten Gebiet zwei 
Faziestypen unterschieden werden, die sich jedoch eng 
verzahnen: eine überwiegende Sandsteinfazies und eine 
überwiegende Schlierfazies. Bei Ried am Riederberg tritt 
„Robulus-Schlier“ mit Flyschgesteinen (Sand- und Ton-
steine der Wolfpassing-Formation) auf.

Überwiegende Sandsteinfazies
Hierbei handelt es sich um größtenteils fein- bis mittelsan-
dige, plattige Sandsteine mit unterschiedlich hohem Glau-
konitanteil. Es kommen sowohl mm-dicke sandige Lagen 
in Wechsellagerung mit glimmerreichen Siltsteinen und 
Mergeln, als auch mehrere Meter mächtige massige Par-
tien vor. Allerdings bestehen mehr als 90 % der Vorkom-
men aus mm- bis cm-dicken Bänken von sich abwech-
selnden plattigen Sandsteinen, Siltsteinen und sandigen 
Mergeln. Als Abgrenzung zur Schlierfazies (siehe Kapitel 
„Überwiegende Schlierfazies“) wurde ein Sand- und Silt-
steinanteil von mehr als 50 Prozent gewählt. Allerdings 
ist diese Abgrenzung so nur in gut aufgeschlossenen Be-
reichen durchführbar, z.B. in Hohlwegen. Auf bewaldeten 
oder landwirtschaftlich genutzten Flächen wurde das Vor-
kommen von größeren Sandsteinplatten (mehrere cm bis 
dm Durchmesser) als ausreichend angesehen. Dieses Vor-
gehen ist durch das unmittelbar benachbarte Vorkommen 
beider Aufschussverhältnisse und die daraus ableitbare 
Vergleichbarkeit gerechtfertigt. Die Sandsteinfazies kommt 
überwiegend an den nördlichen Steilhängen des Auberges 
südlich von Zöfing und Baumgarten sowie bei Henzing im 
Westen vor. Hier sind auch entlang von Hohlwegen und 
Gräben die besten Aufschlüsse zu erwarten. Am Auberg 
selbst und an den südlichen Hängen ist diese Fazies nur 
vereinzelt anzutreffen. Besonders erwähnenswerte Vor-
kommen befinden sich östlich und nordöstlich von Sieg-
hartskirchen. Das Vorkommen am Kühberg bei Siegharts-
kirchen zeichnet sich durch besonders große Mächtigkeit 
(mehrere m) mindestens einer Sandbank sowie durch eine 
brekziös-konglomeratische Lage aus.

Überwiegende Schlierfazies
Diese Fazies nimmt den weit überwiegenden Teil im Ar-
beitsgebiet ein (Auberg und östlich anschließende Hoch-
ebene bis Ollern). Es handelt sich um vereinzelt dunkel-
graue, meist wegen der Verwitterung aber hellgraue Mergel 
mit oder gänzlich ohne dünne (mm bis cm), relativ glauko-
nitreiche Sandsteinlagen. Eine ausführliche lithologische 
Beschreibung dieser Fazies des „Robulus-Schliers“ erfolg-
te schon im Kartierungsbericht 2005 für ÖK 57 (GebHardt, 
Jb. Geol. B.-A., 145, 2006). Der Anteil der Sandsteine in-
nerhalb dieser Fazies ist tendenziell im Norden und Wes-
ten höher als im Süden oder Osten.

Konglomerat
Die schlecht sortierten Grobkonglomerate mit Kompo-
nenten von 5 bis >100 cm Durchmesser (Durchschnitt ca. 
20 cm), die ungeregelt in einer mittel-feinsandigen Matrix 
schwimmen, wurden in drei kleinen Vorkommen südwest-
lich von Freundorf angetroffen. In einem Hohlweg wurden 
drei Zyklen beobachtet, die jeweils eine scharfe Basis zei-
gen und mit einer Mittelsandlage enden. Die Größe der 
Komponenten nimmt dabei nach oben hin ab. Es kommen 
fast ausschließlich Flyschsandsteine als Komponenten 
vor, vereinzelt auch kalkalpine Gerölle. Der zweite Zyklus 
enthält am Top auch feinkiesige Partien. Die Ablagerungen 
werden von mir als Debrite interpretiert. Es ist zum jetzi-
gen Zeitpunkt unklar, ob es sich bei den Konglomeraten 
um Schuppen oberottnangischen Eichbergkonglomerats 
handelt oder um eine besonders grobe Fazies innerhalb 
der Sandsteinfazies des „Robulus-Schliers“. Für letztere 
Hypothese spricht das sehr beschränkte Vorkommen der 
Konglomerate.
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Terrassenschotter

Am nördlichen und westlichen Rand des Arbeitsgebie-
tes (Henzing bis Freundorf) kommen in weiten Bereichen 
quarzreiche Schotter vor. Die Bereiche bilden Verebnungs-
flächen zwischen den solifluidalen Lehmen an den Hang-
füßen des Aubergs und den deutlich abgesetzten (tiefer 
legenden) Talböden. Die Schotter können wahrschein-
lich der Hochterrasse (Riss-Zeit) zugeordnet werden (vgl. 
ScHnabeL et al., Geol. Karte von Niederösterr. 1:200.000, 
Geol. B.-A., 2002).

Löss, Flugsand und Lösslehm

Am Hangfuß des Aubergs im Norden konnten mehrere, zum 
Teil morphologisch deutlich abgrenzbare sandige Bereiche 
(„Erhebungen“) auskartiert werden. Deren lockere, gelbe 
bis weiße Feinsande auf den landwirtschaftlich genutzten 
Verebnungsflächen werden als Flugsandablagerungen ge-
deutet. In Hohlwegen und großflächiger nordöstlich von 
Henzing treten an einigen Stellen siltig-feinsandige, z.T. 
verlehmte, hellbraune Sedimente mit Konkretionen (Löss-
kindl) zutage, die als Löss oder Lösslehm interpretiert wer-
den. Auffällig ist hier wie auch an anderen Stellen ein stark 
erhöhtes Vorkommen von Dachsbauten, die die Kartierung 
sehr erleichtern. Ein weiteres größeres Lösslehmvorkom-
men befindet sich südlich von Sieghartskirchen.

Solifluidaler Lehm

Die braunen Lehme treten regelmäßig im Hangfußbereich 
rund um den Auberg und in allen Tälern mit geringem Bö-
schungswinkel auf. Der Übergang zum oberhalb anstehen-
den Gestein ist fast immer durch einen deutlichen Wechsel 
der Bodenfarbe und durch einen Hangknick gekennzeich-
net. Eine zumindest teilweise Ableitung des Lehms aus 
Löss ist nicht auszuschließen.

Decklehm

Die braunen Lehme kommen auf Verebnungsflächen wie 
dem Höhenzug des Aubergs oder dem Kühberg vor und 
entwickelten sich aus dem unterliegenden „Robulus-
Schlier“ durch Verwitterungsprozesse. Großen Raum neh-
men die Flächen zwischen Ollern und Klein-Staasdorf ein. 
Im auskartierten Bereich sind keinerlei Spuren des Aus-
gangsgesteins an der Oberfläche zu finden, sodass von 
einer Mächtigkeit von mindestens einem Meter ausgegan-
gen werden kann. Decklehm wie auch weite Bereiche mit 
Solifluidallehmbedeckung werden weitgehend landwirt-
schaftlich genutzt.

Talfüllungen

Talfüllungen aus fluviatilen Sedimenten und Böden wurden 
entlang von Elsbach und Kleiner Tulln sowie einigen klei-
neren Zuflüssen kartiert (ebene Fläche entlang von Was-
serläufen). Diese werden größtenteils intensiv landwirt-
schaftlich genutzt. Die weiten Täler zwischen Weinzierl, 
Ollern und Ried am Riederberg wurden wegen der land-
wirtschaftlichen Bearbeitung flurbereinigt und die ehe-
maligen Wasserläufe zugeschüttet. Teilweise besteht ein 
künstliches Drainagesystem.

Anthropogene Überdeckung

Im Gebiet um Klein-Staasdorf wurde eine Reihe von Grä-
ben (ehem. Hohlwege) mit Bauschutt aufgefüllt. Auch 
schneidet das neue Westbahntunnelportal die Straße von 

Klein-Staasdorf nach Chorherren am östlichen Kartenblatt-
rand. Hier wurden umfangreiche Erdarbeiten vorgenom-
men, sodass weite Bereiche jetzt von allochthonem Mate-
rial überdeckt sind.

Tektonik

Die Verschuppung von Flysch und Egerium-Sedimenten 
im Südosten des kartierten Bereichs ist kleinräumiger, als 
in älteren Karten dargestellt (z.B. GötzinGer & vetterS, 
Jb. Geol. B.-A., 1923; GötzinGer et al., Erläuterungen zur 
geologischen Karte der Umgebung von Wien, Geol. B.-A., 
1954; ScHnabeL et al., 2002, ebenda). Die Schichten strei-
chen SW–NO und fallen mit ca. 45° nach SO ein. Die glei-
che Streichrichtung kann aufgrund ihres Ausbisses auch 
für die nördlich anschließenden kleineren Flysch- und „Ro-
bulus-Schlier“-Schuppen angenommen werden.

Die den allergrößten Teil des Arbeitsgebietes einnehmen-
den Fazies (Sandstein, Schier) des „Robulus-Schliers“ 
zeigen eine klare Zweiteilung der Einfallsrichtungen. Die 
Schichten des nördlichen und westlichen Teils des Auber-
ges fallen mit unterschiedlichen Winkeln nach SSO ein und 
die Bereiche im Süden und Osten nach NNO. Sie stellen 
somit eine Synklinalstruktur dar, deren Faltenachse der Li-
nie Kühberg – Auberg – Bildereiche – Flachberg folgt (von 
SW nach NO). Diese Synklinale stellt eine Fortsetzung der 
Struktur des Heuberges auf dem sich südlich anschließen-
den Kartenblatt ÖK 57 Neulengbach dar.

Vorerst ungeklärt bleibt die Frage, ob an der Nordseite des 
Aubergs jüngere Sedimente (Eichbergkonglomerat, Onco-
phora-Schichten, oberes Ottnangium) in ältere („Robulus-
Schlier“) eingeschuppt sind. Diese Frage wird vermutlich 
durch biostratigraphische Studien zu klären sein.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen im Tertiär 

auf Blatt 39 Tulln
HoLGer GebHardt

Arbeitsgebiet

Die im Jahre 2009 begonnene Neuaufnahme der Tertiär-
anteile im Südteil des Blattes ÖK 39 Tulln (GebHardt, die-
ser Band) wurde 2010 beendet. Das 2010 kartierte Gebiet 
umfasst den Bereich westlich der Kleinen Tulln mit Jude-
nau und Sieghartskirchen als nördliche und südliche Eck-
punkte. Im Norden ist das Gebiet durch die Straße zwi-
schen Judenau und Michelhausen begrenzt. Der südliche 
Blattrand von ÖK 39 bildet die Grenze nach Süden, die 
westliche Grenze erstreckt sich jeweils ca. 1 km westlich 
der Ortschaften Siegersdorf, Plankenberg und Streithofen.
Im Arbeitsgebiet wurde zwischen den hier näher erläu-
terten Einheiten unterschieden. Zusätzlich wurden Ver-
nässungszonen, Quellen und Abbruchkanten in den geo-
logischen Karten vermerkt. Eine großräumige Rutschung 
befindet sich westlich von Dietersdorf. Sie wurde bereits 
von reidL (Ber. Reichsst. f. Bodenforsch., 1941) beschrie-
ben, ihre Abgrenzung ist heute jedoch aufgrund der Rekul-
tivierung und des Wegebaus nicht mehr nachzuvollziehen. 
Allerdings weisen stark von der normalen Streichrichtung 
abweichende Einfallswerte auf die gestörten Lagerungs-
verhältnisse hin.
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Die Beschreibungen erfolgen vom stratigraphisch Älteren 
zum Jüngeren in Anlehnung an die Stratigraphische Ta-
belle von Österreich (Piller et al., Österr. Strat. Komm., 
2004).

Kartierte Einheiten

„Melker Sand“ (Linz-Melk-Formation), Egerium

Diese Einheit kommt als Schuppe in einem kleinen Areal 
im südwestlichen Teil des Kartiergebietes am Sattel zwi-
schen Heuberg und Eichberg vor. Die Schichten sind stark 
zerschert, ein Messen des Einfallens ist nicht möglich. Es 
handelt sich um weiße bis gelbliche, teilweise nichtverfes-
tigte, teilweise kieselig zementierte, unreife (eckige), größ-
tenteils gleichkörnige Fein- bis Mittelsande.

Schlier, Eggenburgium bis unteres Ottnangium

Schlier tritt großflächig am gesamten südlichen Rand des 
Arbeitsgebietes zwischen Siegersdorf im Westen und 
Sieghartskirchen im Osten auf. Einzelne, stark verwitter-
te Vorkommen bei und in Ranzelsdorf verschieben im Os-
ten die Grenze des Vorkommens relativ weit nach Norden. 
Diese Einheit entspricht dem in früheren Kartierberichten 
beschriebenen „Robulus-Schlier“. Die Eggenburg-Anteile 
dieses Schliers, die aber bislang nicht flächig abgegrenzt 
werden können, sind jedoch besser als ein Äquivalent der 
„Hall-Gruppe“ in Piller et al. (Österr. Strat. Komm., 2004) 
zu betrachten.

Während im Gebiet östlich der Kleinen Tulln die „Über-
wiegende Sandsteinfazies“ weit verbreitet ist (ausführ-
liche Beschreibung und Abgrenzung in GebHardt, Jb. 
Geol. B.-A., dieser Band), tritt im hier beschriebenen Ge-
biet fast überall nur die „Überwiegende Schlierfazies“ auf. 
Sandsteine herrschen nur im Gebiet südlich von Dieters-
dorf vor.

„Überwiegende Schlierfazies“ nimmt den weit überwiegen-
den Teil im Arbeitsgebiet ein. Es handelt sich um vereinzelt 
dunkelgraue, meist wegen der Verwitterung aber hellgraue 
Mergel mit oder gänzlich ohne dünne (mm bis cm), relativ 
glaukonitreiche Sandsteinlagen. Eine ausführliche litholo-
gische Beschreibung dieser Fazies des Schliers erfolgte 
schon im Kartierungsbericht 2005 für ÖK 57 (GebHardt, 
Jb. Geol. B.-A., 145, 2006).

„Blockschichten vom Heuberg“, Eggenburgium

Östlich von Siegersdorf wurden am Westhang des Heu-
berges zahlreiche dm- bis m-große Kristallin- und Sand-
steingerölle in sandiger Matrix gefunden, darunter mehre-
re sehr große, graue, biotitreiche granitische Riesenblöcke 
von mehreren Metern Durchmesser. Diese Ablagerungen 
werden als „Blockschichten vom Heuberg“ bezeichnet, in 
GebHardt et al. (J. Alp. Geol., 49, 2008a) ausführlich be-
schrieben und als submarine Schuttströme interpretiert. 
Entgegen der Darstellung in ScHnabeL et al. (Geol. Karte 
von Niederösterr. 1:200.000, Geol. B.-A., 2002) treten die 
Schichten nicht flächendeckend zutage, sondern sind in 
den Schichtverband des Schliers integriert.

Aufgrund des zu erwartenden hohen elektrischen Wi-
derstandskontrastes zwischen Schluff/Mergel und Granit 
wurde der größte Granitblock geoelektrisch vermessen. 
Er ist mit einem Volumen von etwa 3000 m3 wahrschein-
lich die größte bekannte Einzelkomponente in den Mo-

lasseablagerungen Niederösterreichs (GebHardt et al., J. 
Alp. Geol., 49, 2008b; JocHuM et al., Geophys. Res. Ab-
str., 11, 2009). Das Alter der umgebenden Mergel, Sande 
und Sandsteine wurde aufgrund der Foraminiferen- und 
Nannoplanktonassoziationen in das Eggenburgium (obe-
re Nannoplanktonzone NN2) eingestuft. An der Basis der 
Abfolge auftretende Imbrikationsgefüge deuten auf einen 
Transport des Materials von Norden (Böhmische Mas-
se) Richtung Süden hin. Der Riesenblock könnte einen 
großen Kluftkörper darstellen, der von einer submarinen 
Bruchstufe des nördlichen Hangbereichs abgeglitten und 
mit einem großen „debris flow“ in einen tieferen Becken-
bereich gelangt ist.

Oncophora-Schichten und Eichberg-Konglomerat, 
oberes Ottnangium

Hierbei handelt es sich um verschiedene Lithofazies eines 
Ablagerungsraumes. Dabei repräsentieren die Eichberg-
Konglomerate die grobkörnige „Rinnenfazies“, während 
die sandig-siltig-tonigen Oncophora-Schichten die fein-
körnigere Beckenfazies vertreten. Im Gelände markieren 
die Eichberg-Konglomerate fast immer die Höhenrücken 
und steilen Abhänge, während Ebenen und flache Hän-
ge in der Regel von Oncophora-Schichten aufgebaut wer-
den. Beide Faziesbereiche werden sowohl land- als auch 
forstwirtschaftlich genutzt. Von Wald bewachsene Gebiete 
mit Oncophora-Schichten sind zudem durch ein typisches, 
von teilweise tiefen Gräben zerfurchtes Gelände gekenn-
zeichnet. Beide Faziesbereiche treten ausschließlich nörd-
lich der Großen Tulln und am Eichberg auf. Sie sind stark 
miteinander verzahnt, d.h., sie wurden zeitgleich neben-
einander abgelagert. Aufgrund ihrer unterschiedlichen Li-
thologie und deren Ausprägung in der Landschaft war eine 
Abtrennung bei der Kartierung aber gut möglich. Hierbei 
wurden Gebiete mit der jeweils vorherrschenden Fazies 
(sandig-siltig-tonig oder konglomeratisch-sandig) in die 
Karte eingetragen, wobei die Konglomerate die sandig-
tonigen Schichten wegen ihrer größeren Verwitterungsre-
sistenz überschottern und vermutlich zu viel Fläche ein-
nehmen.

Generell streichen die Schichten WSW–ENE, bei Einfal-
len sowohl nach NNW als auch nach SSE. Die Verteilung 
der Ausbissareale beider Faziesbereiche und die Einfalls-
richtungen ergeben kein eindeutig interpretierbares Mus-
ter. Verantwortlich dafür sind wahrscheinlich sowohl Fa-
ziesverteilung als auch Verschuppung (Auffaltung und 
Zerscherung). Die Altersstellung leitet sich aus der strati-
graphischen Abfolge ab. Oncophora-Schichten und Eich-
berg-Konglomerat sind jünger als der unterlagernde Schlier 
und älter als überlagernde karpatische Schichten weiter 
nördlich, die aus Bohrungen bekannt sind  (ScHnabeL et al., 
2002, ebenda).

Oncophora-Schichten

Im Arbeitsgebiet handelt es sich überwiegend um gelb-
lich verwitternde, wenig verfestigte Feinsandsteine. Das 
gesamte Korngrößenspektrum reicht aber von Ton (über-
wiegend grau) bis in den Kiesbereich (einzelne Konglo-
meratlagen geringer Mächtigkeit). Der feinkörnige Anteil 
überwiegt aber deutlich. Im Aufschluss erscheinen die On-
cophora-Schichten fast immer ungeschichtet (massig), oft 
als loser Sand. Gelegentlich definieren Korngrößenunter-
schiede einzelne Schichten, die dann einmessbar sind. 
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Zementierte Sandsteinbänke sind sehr selten. Vereinzelt 
können an abwitternden frischen Aufschlusswänden oder 
auf Schichtflächen aber Sedimentstrukturen beobachtet 
werden (Rippelmarken, bidirektionale Schrägschichtung), 
die auf tidal beeinflusste Ablagerungsräume hindeuten.

Mit Ausnahme der konglomeratischen Lagen sind die On-
cophora-Schichten kalkfrei. Es wurden im Kartiergebiet 
auch keinerlei Fossilien gefunden. Die namengebende Mu-
schelgattung (Oncophora = Rzehakia) tritt in wenigen Auf-
schlüssen auf dem benachbarten Kartenblatt ÖK 56 Sankt 
Pölten auf (mandić & ćorić, Jb. Geol. B.-A., 147, 2007).

Eichberg-Konglomerat

Es handelt sich um Grobkonglomerate und Steine mit ma-
ximalen Komponentengrößen von ca. 50 cm, in Einzelfäl-
len auch größer, mit fein- bis grobsandiger oder kiesiger 
Matrix. Oberflächennah ist der Gesteinsverband meist auf-
gelöst. Auf den Feldern oder im Wald sind nur Einzelgeröl-
le oder deren Schutt zu finden. Die Komponenten sind 
kantengerundet bis gerundet und bestehen aus Flysch-
sandstein (stark dominierend), kalkalpinen Gesteinen (u.a.: 
bunte Jurakalke, Dolomite, dunkle Mikritkalke) und, in fri-
schen Aufschlüssen, pelitischen Intraklasten.

Das sedimentäre Gefüge ist komponentengestützt, mas-
sig, fast immer ohne erkennbare Gradierung, teilwei-
se inverse Gradierung, teilweise mit diffuser horizonta-
ler Schichtung, die teilweise eingemessen werden kann. 
Die Verteilung im Gelände und in Großaufschlüssen (z.B. 
neue Erdaushubdeponie am Mitterberg, ehemalige Stein-
brüche am Eichberg südlich Dietersdorf [GebHardt et al., 
J. Alp. Geol., 49, 2008a] und westlich Siegersdorf), zei-
gen stark schwankende Mächtigkeiten der rinnenförmigen 
Sedimentkörper an, die teilweise auf wenige Meter Dis-
tanz auskeilen. Die Konglomerate werden als submarine 
Schuttströme (debris flows) interpretiert.

In die (groben) Konglomerate sind Pelite, Silt- und (Quarz-)
Sandsteine und Feinbrekzien eingeschaltet. Die Sandstei-
ne treten normal gradiert oder ohne erkennbare Gradie-
rung auf. Ausschließlich in den Großaufschlüssen sind 
trogförmige Schrägschichtung mit grobkörnigen „bottom-
sets“, Erosionsrinnen (cut-and-fill structures) und einige 
Schichten mit konkretionären Eisenanreicherungen als Se-
dimentstrukturen sichtbar.

Der Eichberg wird zum allergrößten Teil aus Eichberg-
Konglomerat aufgebaut, Oncophora-Schichten treten 
nur untergeordnet auf. Nördlich der Großen Tulln sind die 
Schichtpakete der Konglomeratfazies nicht so mächtig 
und sie keilen anscheinend auch zu den Seiten hin schnel-
ler aus.

Terrassenschotter

Am nördlichen Rand des Arbeitsgebietes, insbesondere 
südwestlich von Atzelsdorf und im Stadtgebiet von Jude-
nau kommen quarzreiche Schotter vor, deren Randberei-
che sich häufig markant von der Umgebung abheben. Die 
Bereiche bilden Verebnungsflächen zwischen den soliflui-
dalen Lehmen an den Hangfüßen (bei Atzelsdorf) oder den 
deutlich abgesetzten (tiefer legenden) Talböden (Judenau). 
Drei kleinere Vorkommen befinden sich im Talbereich der 
Großen Tulln bei Siegersdorf, westlich von Abstetten und 
östlich von Ranzelsdorf. Die Schotter können wahrschein-
lich der Hochterrasse (Riss-Zeit) zugeordnet werden (vgl. 
ScHnabeL et al., 2002, ebenda).

Löss und Lösslehm

Eindeutig als äolische Ablagerungen identifizierbare Se-
dimente (Löss) konnten nur in besonderen Aufschlusssi-
tuationen erkannt werden. Hierzu zählen Hohlwege (süd-
lich Plankenberg), neuangelegte Wege (südlich Atzelsdorf, 
südwestlich Streithofen) und Bauaufschüsse (westlich Sie-
gersdorf, südlich Abstetten, Ranzelsdorf). Der Übergang 
zum solifluidalen Lehm ist fast immer fließend, was durch 
die landwirtschaftliche Nutzung verstärkt wird. Die Ablage-
rungen erreichen oft viele Meter Mächtigkeit und sind an 
den Südostflanken der Erhebungen weiträumig verbreitet. 
Sie bedecken weite Gebiete südlich und östlich von Streit-
hofen, nordöstlich von Plankenberg, die Südseite des Mit-
terbergs und die weite Verebnungsfläche zwischen Abstet-
ten und Sieghartskirchen.

Solifluidaler Lehm

Die braunen Lehme treten regelmäßig im Hangfußbereich 
rund um alle Höhenzüge und in vielen Tälern mit gerin-
gem Böschungswinkel auf. Der Übergang zum oberhalb 
anstehenden Gestein ist fast immer durch einen deutli-
chen Wechsel der Bodenfarbe und durch einen Hangknick 
gekennzeichnet. Eine zumindest teilweise Ableitung des 
Lehms aus Löss ist anzunehmen, insbesondere südlich 
von Streithofen und um Plankenberg.

Lehmüberdeckungen

Die braunen Lehme kommen auf Verebnungsflächen vor 
und entwickelten sich beispielsweise aus dem unterlie-
genden Schlier durch Verwitterungsprozesse, z.B. westlich 
Sieghartskirchen. In den auskartierten Bereichen sind kei-
nerlei Spuren des Ausgangsgesteins an der Oberfläche zu 
finden, sodass von einer Mächtigkeit von mindestens ei-
nem Meter ausgegangen werden kann. Lehmüberdeckun-
gen wie auch weite Bereiche mit Solifluidallehmbedeckung 
werden landwirtschaftlich genutzt. Die mit lehmigem Bo-
den bedeckte ebene Fläche im Gebiet von Judenau ist 
möglicherweise eine ehemalige Abbausohle der Kiesge-
winnung aus Terrassenschotter. Es sind jedoch keine Hin-
weise auf den ehemalig vorhandenen Schotter mehr zu 
finden. Wegen des unklaren Charakters werden diese Ab-
lagerungen nicht zu den anthropogenen Überdeckungen 
gestellt.

Talfüllungen

Talfüllungen aus fluviatilen Sedimenten und Böden wurden 
entlang von Kleiner und Großer Tulln, dem Rinnengraben 
bei Atzelsdorf sowie einigen kleineren Zuflüssen kartiert 
(ebene Fläche entlang von Wasserläufen). Auch das Tull-
ner Feld nördlich der nördlichen Begrenzungsstraße wurde 
als Talfüllung kartiert. Die Talfüllungen werden größtenteils 
intensiv landwirtschaftlich genutzt. Teilweise besteht ein 
künstliches Drainagesystem.

Anthropogene Überdeckung (Deponien etc.)

Im Kartierungsgebiet befinden sich eine Reihe von Bau-
schutt- bzw. Erdaushubdeponien. Die größte befindet 
sich westlich von Sieghartskirchen. Weitere befinden sich 
am Einsiedelberg und nördlich des Mitterbergs bei At-
zelsdorf. Am Mitterberg befindet sich auch eine weite-
re, sehr große Erdaushubdeponie im Bau, die zurzeit 
noch exzellente Aufschlüsse in den Oncophora-Schich-
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ten und im Eichbergkonglomerat liefert. Dagegen wurde 
eine noch vor zwei Jahren in Betrieb befindliche Depo-
nie südlich von Pixendorf inzwischen geschlossen. Nörd-
lich des Einsiedelberges befindet sich auch eine abge-
deckte und bepflanzte Hausmülldeponie der Gemeinde 
Tulln. Weitere anthropogene Überdeckungen sind Stra-
ßenbauwerke (bei Judenau), Staudammbauten (nördlich 
des Mitterberges) sowie diverse Anschüttungen für den 
Hausbau, z.B. bei Steinhäusl am Eichberg oder illegale 
Baustoffdeponien.

Tektonik

Wie auch auf dem Nachbarblatt ÖK 57 Neulengbach und 
dem 2009 vom Autor kartierten Bereich östlich der Kleinen 
Tull (GebHardt, 2010) dominieren bei den tertiären Gestei-
nen SW-NO-Streichrichtungen und bestätigt damit älte-
re Darstellungen (z.B. GötzinGer et al., Erläuterungen zur 
geologischen Karte der Umgebung von Wien, Geol. B.-A., 
1954; ScHnabeL et al., 2002, ebenda). Abweichungen hier-
von weisen auf Störungszonen hin. Die Einfallsrichtungen 
variieren jedoch stark.

Eine größere tektonische Struktur erstreckt sich von Sie-
gersdorf im Südwesten nach Ranzelsdorf am Ostrand des 
2010 kartierten Gebietes. Diese Zone markiert die bisheri-
ge Grenze zwischen allochthoner (geschuppter) Molasse 
im Süden und autochthoner (ungestörter) Molasse im Nor-
den. Ob diese Unterscheidung so weiter aufrecht erhalten 
werden kann, muss jedoch wegen der starken Verkippung, 
Faltung und Verschuppung von Oncophora-Schichten und 
Eichberg-Konglomerat nördlich dieser Störungszone stark 
bezweifelt werden. Hier fallen die Schichten zwischen 10 
und 23° sowohl nach NW als auch nach SE ein. Der Durch-
schnitt dürfte etwa bei 20° liegen. Südlich von Pixendorf 
wurden in einem Aufschluss auch senkrecht stehende 
Schichten beobachtet. Die südlich der Struktur vorkom-
menden Einfallswerte im Schlier sind jedoch deutlich hö-
her (15–45°). Das Einfallen ist hier einheitlich nach SSE 
und die in diesem Bereich vorkommenden Gesteine bil-
den den nördlichen Faltenschenkel der Synklinalstruktur, 
die sich auf ÖK 57 Neulengbach fortsetzt (GebHardt, Jb. 
Geol. B.-A., 145, 2006; Jb. Geol. B.-A., 147, 2007).

Entlang der östlichen Gebietsgrenze, d.h. parallel zum Ver-
lauf der Kleinen Tulln, verläuft eine weitere Störungszone, 
die zu einem sinistralen, horizontalen Versatz von ca. 1 km 
geführt hat. Diese Störung ist Teil einer Staffel von SSW-
NNE-streichenden Brüchen, die die gesamte Molassezo-
ne westlich von Wien durchzieht (ScHnabeL et al., 2002, 
ebenda).

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen im Quartär 

auf Blatt 39 Tulln
Pavel Havlíček

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der geologischen Kartierung des Blattes 39 
Tulln wurden im Jahr 2009 die Talaue der Großen und Klei-
nen Tulln und deren Randgebiete im Raum zwischen Ju-
denau, Zöfing, Gollarn, Abstetten, Dietersdorf, Planken-
berg und Siegersdorf untersucht. Folgende Schichtglieder 
konnten unterschieden werden:

Pleistozän (Mittelpleistozän)

Fluviatile Schotter und Sande. Es handelt sich um grau-
braune, stellenweise tonige und lehmige, fluviatile Sand-
schotter. Ihre Basis liegt in einer relativen Höhe von +4 m, 
stellenweise auch bis +5 m. Die Quarz-, Dolomit- und 
Kalksteingerölle sind halboval bis oval mit einem Durch-
messer von 2–6 cm. Sie finden sich zwischen Henzing und 
Ranzelsdorf sowie in Judenau.

Pleistozän (Oberpleistozän)

Löss und Lösslehm, lokal mit Paläoboden. Diese äolischen 
Sedimente konnten SW von Judenau, bei Gollarn, Plan-
kenberg und zwischen Ranzelsdorf und Sieghartskirchen 
kartiert werden. Es handelt sich um ockerbraune Lösse mit 
Pseudomyzelien, Lösskindeln und eingelagerten, weißen 
CaCO3-Lagen, die oft fossile Böden eingeschaltet haben. 
Die Sedimente erreichen 1–8 m Mächtigkeit.

In einer Baugrube in Gollarn war eine mehr als 4,3 m 
mächtige Schichtfolge mit einem fossilen Bodenkomplex 
aufgeschlossen. Dieser Bodenkomplex in einer Tiefe von 
3–3,5 m war in zwei Bodenhorizonte (A und B) getrennt. 
Nach SMoLíková (Jb. Geol. B.-A., 151/1, Geol. B.-A., 2011) 
ist der A-Horizont eine Schwarzerde und der B-Horizont 
ein braun vererdetes Luvisem. Die beiden Bodenhorizon-
te sind genetisch voneinander unabhängig und gehören 
zur letzten Warmzeit (R/W). Der Basisboden hat sich in ih-
rem Klimaoptimum unter Waldbedeckung entwickelt und 
entspricht dem unteren Glied von Stillfried A (PK III). Nach 
seiner braunen Vererdung und einer kurzen Sedimentation 
einer geringmächtigen Lössschichte bildete sich am sel-
ben Standort ein Tschernosem. Dieses entwickelte sich 
jedoch schon unter Steppenbedingungen (Kontinentalität 
des Klimas, Austrocknung und mäßige Temperaturminde-
rung). Aufgrund von Analogien entspricht er dem oberen 
Glied des PK III.

In der ehemaligen Ziegelei südwestlich von Plankenberg 
fand sich in den oberen 7,5 m mächtigen Lössen eine Ma-
lakofauna mit Succinea oblonga draP., Helicopsis stria-
ta (MüLL), Lymnaea truncatula (MüLL), Columella columel-
la (Mart) und Acicula diluviana? (HocHer). Darunter liegen 
bis in eine Tiefe von 8 m umgelagerte Lösse und San-
de als Nachweis für einen Hiatus. In 8–8,5 m Tiefe be-
findet sich ein hellbraunes, vererdetes, stark entwickeltes 
braunlehmartiges Luvisem (braunlehmartige, illimerisier-
te Parabraunerde). Aufgrund von Analogien mit ähnlichen 
Vorkommen scheint der erwähnte Boden dem Holstein-In-
terglazial (M/R) zu entsprechen. In Bezug auf seine inten-
sive Entwicklung (bereits mit Tendenz zum Braunlehm) ist 
es sehr wahrscheinlich, dass er ein Äquivalent des Basis-
bodens dieser Warmzeit (älteres Holstein, „M2/PR“, PK VI) 
ist (SMoLíková, 2011).

Als Nachtrag zur Kartierung 2008 kann angemerkt wer-
den, dass sich in einem Graben hinter dem Haus Pixen-
dorf Nr. 26 unter 3 m mächtigem Löss in einer Tiefe bis 
zu 3,5 m ebenfalls ein fossiler Boden befindet. Im Liegen-
den sind fluviatile Sande und Kiese mit der Basis +5 m 
aufgeschlossen. Darunter sind im untersten Bereich des 
Grabens grüngraue tertiäre Sande zu finden. Der fossile 
Boden ist ein stark entwickelter illimerisierter Pseudogley 
(SMoLíková, 2011). In Bezug auf die ausgereifte Entwick-
lung dieses Bodens kann man ihn vorläufig dem Stillfried 
A zuordnen. Die Pseudogley-Böden konnten sich zwar bei 
den für sie günstigen Bedingungen in allen wärmeren Pha-
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sen des Quartärs bilden, jedoch ist dieser Boden zusätz-
lich noch lessiviert, was bedeutet, dass er wahrscheinlich 
dem Basisboden des PK III entspricht.

Holozän – Pleistozän

Deluviale Ablagerungen sind flächenhaft wenig verbreitet. 
Sie säumen den Rand der Talauen. Lithologisch handelt 
es sich um umgelagerte Lösse, Verwitterungsprodukte der 
tertiären Ablagerungen, Gerölle und deluviale Lehme.

Fluviatile Schotter und Sande. Stellenweise treten in der 
Talaue der Großen Tulln (z.B. WNW von Judenau) auf fla-
chen Erhebungen verlehmte, fluviatile Gerölle auf, die dort 
auf Hochflutlehmen liegen. Es ist aber nicht ausgeschlos-
sen, dass fluviatiler Sandschotter von basaler Lage der 
Talaue bis an die Oberfläche reicht.

Holozän

Fluviatile Ablagerungen (Auenlehm, Ton, Sand). In den 
Talauen der Großen und Kleinen Tulln befinden sich in Tie-
fen von 20–40 cm graubraune, humose Auenlehme. In ih-
rem Liegenden sind bis zu 1 m hell- bis dunkelbraune, stel-
lenweise fleckige, leicht humose, überwiegend kalkige, 
tonige und sandige Auenlehme, mit Übergängen bis zu 
Auentonen oder Sanden und Silten abgelagert. Vereinzelt 
kommen darin Fragmente aquatischer Malakofauna (NW 
Judenau) vor. In der Aue der Kleinen Tulln am Südrand 
von Judenau befindet sich unter 1,5 m braunen, kalkigen 
Auenlehmen ein subfossiler Boden von 50 cm Mächtig-
keit. Typologisch wurde dieser von SMoLíková (2011) als 
holozäne Smonitza in parautochthoner Position bestimmt. 
Am Nordrand von Judenau befindet sich in 0,9–1,2 m Tie-
fe möglicherweise ein weiterer dunkelbrauner, subfossiler 
Boden.

Deluvio-fluviatile Ablagerungen (Lehm, Ton, Sand, Schot-
ter) füllen periodisch durchflossene Täler. Sie bestehen 
überwiegend aus sandigen Lehmen mit Beimengung von 
umgelagerten Geröllen und Gesteinsfragmenten. An der 
Mündung in die Talaue der Großen und der Kleinen Tulln 
enden sie gewöhnlich in einem morphologisch wenig aus-
geprägten Schwemmkegel.

Organische und sandige Ablagerungen (Altarmsedimente). 
Diese humosen, tonig-sandigen Ablagerungen, vereinzelt 
auch mit pflanzlichen Fragmenten, füllen kleine Reste von 
Altarmen ENE von Judenau und Dietersdorf. Oft wurden 
diese jedoch zugeschüttet und rekultiviert.

Anthropogene Ablagerungen (Deponie, Dämme). Anthro-
pogene Ablagerungen (Sand, Ton, Ziegel) sind im unter-
suchten Gebiet verhältnismäßig stark verbreitet (z.B. in 
Judenau oder N und NE von Dietersdorf). Andere anthro-
pogene Ablagerungen sind Straßendämme, Schutzdäm-
me gegen Hochwasser in den Talauen entlang der Gro-
ßen und Kleinen Tulln oder die Lärmschutzdämme entlang 
der Neuen Westbahn. Viele alte Schottergruben (z.B. in 
Judenau) wurden mit Schuttmaterial verfüllt oder es wur-
de zumindest eine Teilrekultivierung durchgeführt. Eben-
so finden sich in den Feldern oft angeschüttete Lehme, 
Sande oder Schotter, die durch die Beackerung mit dem 
Boden vermischt wurden, jedoch nicht im Detail auskar-
tierbar sind.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen im Quartär 

auf Blatt 39 Tulln
Pavel Havlíček

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der wissenschaftlichen Untersuchung, geo-
logischen Kartierung und Revision des Blattes 39 Tulln 
wurden 2010 die Gebiete südlich von Hütteldorf und zwi-
schen Gumperding, Würmla, Holzleiten, Diesendorf, Wein-
zierl und Spital untersucht. Im Besonderen wurde auf die 
Revision und stratigraphische Einstufung der groben po-
lymikten Schotter geachtet, die in schmalen Streifen auf 
Anhöhen verbreitet sind. Außerdem wurde die Verbreitung 
und Mächtigkeit der Lösse und Lösslehme untersucht 
sowie ein neuer Aufschluss mit fossilen Böden südlich 
von Hütteldorf bearbeitet, welcher für die stratigraphische 
Einstufung und paläogeographische Rekonstruktion der 
quartären Bedeckung dieses Gebietes von großer Bedeu-
tung ist.

Neogen (Ottnangium)

In den sandigen bis siltigen Oncophora-Schichten finden 
sich stellenweise Einschaltungen von groben, z.T. blockar-
tigen Schottern (Eichberg-Konglomerat), die mit den über-
wiegend gelblichen, gelblichgrauen oder braunen, fein- bis 
mittelkörnigen tonigen Sanden und schwach sandigen To-
nen wechseln. Sie finden sich an der Oberfläche in unge-
fähr Ost-West-streichenden, schmalen Streifen auf mor-
phologisch auffallenden Höhen oder in Wechsellagerung 
mit feinkörnigeren Sedimenten, wie z.B. in den Hängen NE 
von Weinzierl. Hier wurden sie in drei aufgelassenen Schot-
tergruben als Schüttmaterial gewonnen (z.B. DP 1684/39–
47, 650 m NE von Weinzierl). Es handelt sich um 5–10 m 
mächtige, polymikte, sehr grobe, stellenweise auch block-
artige Schotter in sandiger bis siltiger, stellenweise auch 
toniger und kalkiger Matrix (z.B. DP 1653/39–46, 1150 m 
E Würmla). In den Schottern überwiegen kantengerundete 
bis gerundete Gerölle aus Quarzen, Siliziten, Grauwacken, 
Kalken, Sandsteinen und Siltsteinen mit Durchmesser von 
5–45 cm (z.B. DP 1653/39–46, 1150 m E Würmla; 1683/39–
47, 700 m E Weinzierl; 1684/39–47, 650 m E Weinzierl und 
1706/39–46, 1350 m NE Kirche Würmla).

Quartär

Mittelpleistozän

Bei der Erweiterung eines Feldweges südlich von Hüt-
teldorf (DP 1709/39–36, S Hütteldorf) wurde in dem Ein-
schnitt des Weges eine ca. 5,5 m mächtige Schichtfolge 
aus Lössen mit einer kaltzeitlichen Columella-Fauna und 
zwei fossilen Böden aufgeschlossen. An der Basis wur-
den Silte der Oncophora-Schichten (Ottnangium) ange-
troffen. Beide Böden entwickelten sich aus Lössen; der 
obere in einer Tiefe von 0,8–1,5 m (Probe für Mikromor-
phologie aus 1,05 m) und der ältere in 2,0–3,6 m Tiefe 
(Probe aus 2,15 m). Zwischen dem oberen und dem un-
teren Boden befindet sich eine nur 35 cm mächtige Lage 
aus Silt und wahrscheinlich umgelagerten, sandigen Lös-
sen. Nach der mikromorphologischen Untersuchung han-
delt es sich um Böden des Pedokomplexes IV (schwach 
entwickelte Luviseme; PK IV, Treene, Rügen, wärmerer 
Abschnitt im Riss, Mittelpleistozän; SMoLíková, Unveröff. 
Ber., Geol. B.-A., 2010).
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Oberpleistozän

Die jüngsten Lössdecken kommen im untersuchten Ge-
biet nur in Relikten vor, wie z.B. in der alten Ziege-
lei S  von Würmla (DP 1647/39–46), 150 m SW von 
Mittermoos (DP 1649/39–46) und 100 m N von Die-
sendorf (DP 1675/39–47). Wie aus Kartierungsbohrun-
gen hervor geht, sind die Lösse meist nur geringmäch-
tig. Im Aufschluss in der alten Ziegelei S von Würmla 
(DP 1647/39–46) ist die Mächtigkeit dieser ockerbrau-
nen Lösse 4–5 m. Darunter folgen unter rostig brau-
nen, deluvioäolischen, gemischten Sedimenten ca. 1 m 
mächtige, gelbbraune, gefleckte tertiäre Sande. Ne-
ben der Oberflächendokumentation wurden die Lösse 
auch durch Kartierungsbohrungen nachgewiesen. So 
wurden z.B. durch die Bohrung GBA 39–B-146 (550 m 
NE Diesendorf) 4,8 m gelbbraune bis gelbgraue, fein-
sandig-tonige, kalkige Silte nachgewiesen, bei denen 
es sich wahrscheinlich um Lösse handelt. Durch eine 
weitere Bohrung (GBA 39–B-143) beim Sender 600 m 
N der Kapelle von Egelsee wurden 2 m mächtige, san-
dige, kalkige Lösse erbohrt, unter denen lockerer und 
kalkiger, siltiger Feinsand (Oncophora-Schichten) liegt. 
Die Bohrung 39–B-145, südlich des Senders, ca. 850 
m SE der Kirche von Würmla, fand unter 3 m Löss bis 
zu einer Teufe von 4,8 m vermutlich quartäre, feinsan-
dig-tonige, kalkige Silte und darunter kalkfreie, feinsan-
dig-tonige Silte als Verwitterungsmaterial der darunter 
liegenden tertiären Silte.

Pleistozän – Holozän

Deluviale Sedimente befinden sich z.B. 1400 m W von Die-
sendorf an der Straße nach Würmla (DP 1656/39–47) und 
850 m NW vom Eichberg (DP 1685/39–47), wo sie mehr als 
1 m mächtige, tonige, humose Lehme enthalten.

Holozän

Periodisch durchflossene Täler sind ausgefüllt mit grau-
braunen Silten (z.B. DP 1642/39–46, 400 m NW der Ka-
pelle Gumperding, DP 1649/39–46, 200 m SW von Mitter-
moos und DP 1652/39–46, 500 m ENE von Grub). Durch 
die Kartierungsbohrung 39–B-144, nördlich des Sportplat-
zes von Würmla, ca. 250 m W der Kirche, (Lagerplatz der 
Gemeinde) wurden 3 m mächtige, grüngraue bis schwar-
ze, anmoorige Silte und Tone erbohrt.

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen im Quartär 

auf Blatt 39 Tulln
oldřicH Holásek

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der geowissenschaftlichen Untersuchung und 
geologischen Kartierung des Blattes 39 Tulln wurde 2009 
das Gebiet zwischen Tautendorf, Atzenbrugg, Mitterndorf 
und Diendorf bearbeitet. In diesem Gelände wurden Aue-
sedimente der Perschling und quartäre Bedeckungen auf 
den unteren Teilen der Hänge dieses Tales bis zur Aus-
mündung des Flusses in die Donautalaue kartiert. Auf den 
Hängen liegen tertiäre Sedimente, die teilweise von Terras-
senschottern, Lössen, deluvio-äolischen, deluvialen und 
deluvio-fluviatilen Sedimenten überdeckt werden.

Neogen (Ottnangium)

Zu den Oncophora-Schichten (oberes Ottnangium) gehö-
ren nach FucHS (Verh. Geol. B.-A., 1974/4) und neuWirtH 
(Verh. Geol. B.-A., 1979/1, 1981) hellbraune bis gelb-
braune, grüngelbe bis grüngraue, stellenweise kalkige, 
feinkörnige, schwach glimmerige Sande mit lokalen La-
gen von feinkörnigem Sandstein oder Tonstein. Daneben 
sind auch gelblichbraune Silte und braune bis grüne Tone 
vorhanden. Besonders zu erwähnen ist eine WSW-ENE-
streichende, langgezogene, schmale Aufragung von On-
cophora-Schichten innerhalb der fluviatilen Terrasse und 
deluvio-fluviatiler Sedimente S bis SE von Mitterndorf. Ein 
Aufschluss in der Zufahrt zur ehemaligen Kiesgrube (jetzt 
Deponie) SE Mitterndorf zeigt dort eine ausgeprägte Anti-
klinalstruktur in den Silten und Feinsanden.

Pleistozän

Die fluviatilen Terrassenschotter zwischen Diendorf, Sa-
ladorf, Hankenfeld, Michelndorf und Mitterndorf und bei 
Atzenbrugg bilden die Fortsetzung der mittelpleistozänen 
Donauterrasse (Riss) in Michelhausen. An der Oberflä-
che dieser Akkumulation liegt einerseits lehmig-sandiger 
Schotter, andererseits Lehm, Silt, Sand und Ton. Nach äl-
teren Bohrungen und den geologischen Aufnahmen von R. 
Roetzel bedecken im Südwesten deluviale und deluvio-flu-
viatile Sedimente die Terrasse. Die Lehme, Silte, Tone und 
Sande sind 1–2 m mächtig, in Ausnahmen auch 3,5–6,8 m. 
Sandige Schotter im Liegenden bilden nicht immer zusam-
menhängende Lagen in einer Mächtigkeit von 0,55–3,6 m, 
lokal bis 6,0 m. Wesentlich größere Mächtigkeit (5,5–6,0 
m, lokal 8,5–9,8 m) besitzen sie im Gebiet der aufgelasse-
nen Sand- und Schottergruben zwischen Mitterndorf und 
Michelhausen. Es ist nicht auszuschließen, dass eine älte-
re, eingetiefte Rinne in diesem Raum durchzieht. Die ge-
samte Mächtigkeit der Terrasse beträgt 2,1–5,5 m, lokal 
(vor allem im Gebiet der früheren Schottergewinnungen) 
6,0–11,0 m. Die Basis der Terrasse liegt etwa auf dersel-
ben Höhe wie die Oberfläche der holozänen Talaue der 
Perschling. Im nordöstlichen Gebiet, im Bereich der an-
genommenen Flussrinne, ist sie jedoch um ein paar Me-
ter tiefer. Nach der neueren Dokumentation von R. Roet-
zel südlich von Michelndorf handelt es sich um mittel- bis 
grobkörnige, sandige, gut gerundete Schotter mit Geröllen 
von 1–5 cm, max. bis 8 cm Durchmesser (hauptsächlich 
Kalke und Sandsteine). Die Matrix wird aus fein- bis mit-
telkörnigem Sand gebildet. Die gesamte mittelpleistozäne 
Terrasse liegt auf Oncophora-Schichten.

Die großflächigste Lössbedeckung befindet sich zwischen 
Weinzierl, Heiligeneich und Atzenbrugg. Der hellbraune 
bis ockerbraune, glimmerige, kalkige Löss ist stellenweise 
schwach sandig oder tonig, lokal auch feinsandig und be-
inhaltet ab und zu Pseudomyzelien und Kalkkonkretionen 
(Lösskindel). Er ist hier 0,5 bis mehr als 8,5 m mächtig. An 
einigen Stellen tritt zwischen dem Löss Terrassenschotter 
an die Oberfläche, der hier im Liegenden des Lösses liegt. 
Der Fund zweier übereinander liegender fossiler Böden am 
Südrand von Heiligeneich weist auf die komplexe, mehr-
phasige Entwicklung dieser Lössbedeckung hin. Weitere 
fossile Böden wurden nahe der Straße in Weinzierl in klei-
nen isolierten Lössvorkommen festgestellt.

Deluvio-äolische Ablagerungen wurden im Einschnitt der 
Straße westlich von Tautendorf gefunden. Es handelt sich 
um geschichtete Lösse mit kleinen Kalkkonkretionen und 
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Pseudomyzelien, in denen schmale Lehmlagen mit max. 
1 cm großen Sandsteinsbruchstücken vorkommen. Dar-
über liegt ein wahrscheinlich fossiles Bodensediment. Die 
Mächtigkeit des ganzen Komplexes beträgt etwa 7 m.

Pleistozän – Holozän

Deluviale Sedimente in Form von braunen bis gelbbraunen, 
tonigen bis feinsandigen, meist kalkigen Silten, Lehmen, 
lokal auch Tonen, bedecken unzusammenhängend die un-
teren Teile der Hänge des Perschlingtales. Stellenweise 
führen sie vereinzelt kleine Steine und Quarzkörner. Ihre 
Mächtigkeit beträgt nach älteren Bohrungen östlich von 
Hankenfeld 2,9–5,5 m. In den Gebieten, wo sie gemeinsam 
mit deluvio-fluviatilen Schwemmkegeln auftreten, ist es 
aus den Bohrungen nicht möglich, die Mächtigkeit der de-
luvialen Sedimente anzugeben, da die Bohrbeschreibun-
gen der älteren Bohrungen zu wenig detailliert sind.

Holozän

Deluvio-fluviatile Ablagerungen sind nach Bohrstockson-
dierungen bis in eine Tiefe von 1 m braune, gelbbraune, 
graubraune, lokal rostbraune, meistens kalkige, glimme-
rige, sandig-siltige bis siltig-sandige, z.T. auch tonige, 
braun oder rostig gestriemte und gefleckte Lehme bis san-
dige Silte. Sie führen stellenweise kleine Quarzgerölle und 
Quarzkörner von 0,2–1 cm Größe, lokal auch Kalkkonkreti-
onen. In Schwemmkegeln treten auch Lagen von fein- bis 
mittelkörnigen, verlehmten, kalkigen Sanden und hellros-
tige Sandschotter mit Geröllen bis 0,5 cm Größe auf. Die 
gesamte Mächtigkeit dieser Sedimente ist nicht feststell-
bar.

Fluviatile Schotter an der Oberfläche der Perschling-Talaue 
wurden an zwei eng begrenzten Stellen nahe der Straße 
Saladorf – Ebersdorf und NE von Atzenbrugg, NE der Bahn 
gefunden. Die Schotter werden hauptsächlich aus kanten-
gerundeten, untergeordnet auch aus schlecht gerundeten 
Geröllen zusammengesetzt. Die 0,5–5 cm, stellenweise 
auch 10–20 cm großen Komponenten bestehen vorwie-
gend aus Kalken; daneben treten auch Quarze, Sandsteine 
und graue Feinsandsteine hinzu.

Fluviatile Ablagerungen füllen die Talaue der Perschling. 
Sie wurden mit der Bohrstocksonde bis in eine Tiefe von 
1 m nachgewiesen. Dabei wurden große horizontale und 
vertikale lithologische Unterschiede festgestellt. Es wech-
seln unregelmäßig siltige bis tonige, z.T. auch sandige 
Lehme mit gelber bis brauner, graubrauner oder grauer 
Färbung. Die Lehme sind unterschiedlich humos und kal-
kig, lokal im oberen Teil auch kalkfrei. Tiefer sind sie lokal 
rostbraun gefleckt. Hie und da wurden unter den Lehmen 
hellgelbbraune, hellbraune, lokal tonige, feinkörnige, kalki-
ge Sande festgestellt. Stellenweise beträgt die Mächtigkeit 
der Lehme mehr als 1 m. Im Einschnitt des Flusses wurde 
östlich von Ebersdorf ein wahrscheinlich subfossiles initi-
ales Bodensediment (oder Boden?) festgestellt, das eine 
satte schwarze Färbung hat. Unter den Lehmen liegen un-
regelmäßige Lagen von hellbraunen bis gelbbraunen, kal-
kigen, feinkörnigen Sanden, lokal auch Tonen.

In Aufschlüssen beim Bau der Neuen Westbahn wurden 
von R. Roetzel im Jahre 2004/2005 die pleistozänen und 
holozänen Ablagerungen dokumentiert. In einem Profil 
(39/29) zwischen Atzenbrugg und Mitterndorf fanden sich 
zwischen fluviatilen Silten zwei anmoorige Aueböden mit 

einer Mächtigkeit von je 40 cm. In dem Profil des Atzen-
brugger Tunnels (39/30) lagen in einer Rinne mit Silten und 
Sanden in einer Tiefe von 3,0–6,0 m zahlreiche Baumstäm-
me und Holzreste und darunter eine Linse aus feinfilzigem 
Torf. Ähnliche Sedimente setzten sich nach Westen fort, 
wo in den Profilen 39/30A und 39/30B ebenfalls Einschal-
tungen von anmoorigen Aueböden, aber auch ein früh-
holozäner Torfhorizont sowie weitere Holzreste gefunden 
wurden.

Nach älteren Bohrungen schwankt die durchschnittliche 
Mächtigkeit der fluviatilen Sedimente zwischen 4,5 und 8,5 
m und die der darunter liegenden Sandschotter zwischen 
0,5 und 5,5 m. Die Mächtigkeit der gesamten Abfolge be-
trägt 4,5 bis 9,0 m, im Bereich der Einmündung in die Do-
nautalaue 8,0 bis 10,0 m.

Kleine Vorkommen von Altarmen, meistens mit Wasserflä-
chen, finden sich in der Umgebung von Atzenbrugg. Beim 
Perschling-Hochwasserkanal, südlich der Straßenkreu-
zung in Atzenbrugg, wurde am Rand des Altarmes unter 
hellbraunen, kalkigen, lehmig-tonigen Silten ein gelbbrau-
ner, gelblich gefleckter, kalkiger, sehr fester Ton mit mehr 
als 0,75 m Mächtigkeit festgestellt.

Anthropogene Ablagerungen sind in dem Gebiet vor al-
lem Dämme entlang des Perschling-Hochwasserkanals 
und der Eisenbahndamm für die Neue Westbahn. Von Be-
deutung sind auch Deponien in aufgelassenen Sand- und 
Schottergruben im Gebiet zwischen Mitterndorf und Mi-
chelhausen.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen im Quartär 

auf Blatt 39 Tulln
oldřicH Holásek

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der geologischen Kartierung des Blattes ÖK 39 
Tulln wurden im südwestlichen Teil des Kartenblattes die 
Gebiete im Bereich südlich von Hasendorf – Heiligeneich 
und nördlich von Tautendorf – Weinzierl bearbeitet. Das 
Gebiet ist meistens mit quartären Ablagerungen bedeckt. 
Die meisten neogenen Sedimente findet man an der Ober-
fläche im südwestlichen Teil des kartierten Gebietes.

Neogen (Ottnangium)

Neogene Sedimente (Tonsteine, Siltsteine, Silte, Sande 
und Sandsteine), die zu den Oncophora-Schichten gehö-
ren, treten vor allem auf Hängen des ausgedehnten Pla-
teaus zwischen Hasendorf, Tautendorf und Weinzierl auf.

Am häufigsten sind Sande verbreitet, wogegen Silte und 
Sande lokale Übergänge bilden. Sie sind graubraun bis 
braungrau, eventuell gelbbraun bis gelblich, stellenweise 
grüngrau oder rostgrau. Tiefer sind sie grau gefärbt. Lo-
kal enthalten sie ockergelbe Flecke und Striemen. Sie sind 
fein- bis grobkörnig, feinglimmerig, fast überall kalkfrei, 
stellenweise mit variablem tonigem Zusatz. In mächtigeren 
Aufschlüssen kommen unzusammenhängende Sandstein-
lagen oder vereinzelte Sandsteinblöcke vor. Die Sand-
steine sind meistens fein- bis mittelkörnig, kalkfrei, ha-
ben graue Färbung und enthalten 3–5 cm mächtige Lagen 
ockergelber, braungelber, dunkelgrauer, graugrüner oder 
grauer Tonsteine und Siltsteine, die im verwitterten Zu-
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stand kalkfrei, stellenweise feinsandig und schwach glim-
merig sind. An solchen Stellen kommen in den Sanden 
auch verwitterte Sandsteinbruchstücke vor.

Quartär

Im untersuchten Gebiet treten vor allem Lösse, unterge-
ordnet auch deluvio-fluviatile Ablagerungen und ganz lo-
kal und in beschränktem Maße auch deluvio-äolische oder 
deluviale Sedimente und anthropogene Ablagerungen auf.

Pleistozän

Lösse bilden vor allem eine unzusammenhängende Bede-
ckung auf dem flachwelligen Gebiet zwischen Hasendorf, 
Tautendorf, Weinzierl und Heiligeneich. Sie sind hellgelb-
braun, hellbraun, lokal hellgräulichbraun, siltig bis feinsan-
dig, meist stark kalkig und variabel feinglimmerig. Stel-
lenweise enthalten sie kleine Kalkkindel von max. 2 cm 
Größe und kurze Pseudomyzelien. Lokal wurden in den 
Lössen eine Malakofauna (mit den üblichen Gattungen, 
die in kaltem Klima lebten, wie z.B. Columella sp., Succi-
nea sp.) und fossile Böden festgestellt. In dem Einschnitt 
einer Entwässerungsrinne, westlich des Türkenkreuzes, 
1,4 km NNW von der Kirche in Ebersdorf (DP 1629/39–
41), wurden 2 fossile Böden in Tiefen von 2,7 m und 3,6 
m gefunden. Es handelt sich um zwei B-Horizonte, die 
stratigraphisch zum Pedokomplex PK IV (Treene, Rügen) 
gehören. Ein weiterer fossiler Boden wurde NNE der Kote 
248, in einem Hangeinschnitt 1,6 km NE von Ebersdorf 
gefunden (DP 1576/39–41). Dieser Boden wird aus einem 
stark entwickelten Luvisem gebildet, das dem Pedokom-
plex PK III (Stillfried A [R/W, Eem]) zuzuordnen ist (det. L. 
Smolíková).

Deluvio-äolische Ablagerungen bilden kleine Vorkommen 
westlich von Tautendorf. Sie sind durch hellgelbbraune, 
siltige, kalkige, feinglimmerige, geschichtete Lehme und 
Lösse, stellenweise mit Kalkkonkretionen und vereinzelten 
Sandsteinbruchstücken repräsentiert.

Pleistozän – Holozän

Deluviale Ablagerungen bilden enge, unzusammenhän-
gende Akkumulationen auf unteren Teilen der Talhänge in 
der östlichen Umgebung von Hasendorf. Die Sedimente 
werden aus hellbraunen bis braunen, variabel kalkigen, sil-
tigen, tonig-siltigen bis sandigen Lehmen gebildet.

Holozän

Deluvio-fluviatile, dunkelbraune, humose, kalkige Lehme 
und lehmige Silte bis Sande bedecken die Gründe der fla-
chen, meist wasserlosen Depressionen.

Fluviatile Ablagerungen kommen nur in der NW-Ecke des 
kartierten Gebietes vor. Sie füllen die Talaue des Baches, 
der durch Hasendorf fließt. In der Aue liegen, aus Analogi-
en mit anderen Bächen in der Umgebung, meistens Leh-
me, Tone, Silte und Sande.

Anthropogene Ablagerungen bedecken lokale Flächen, 
z.B. nordwestlich von Ebersdorf, westlich des Türkenkreu-
zes oder als Anschüttung in der Umgebung einer ehema-
ligen Grube nordwestlich von Weinzierl. Sie sind lehmig, 
tonig, siltig bis sandig, stellenweise mit Sandsteinbruch-
stücken und Steinen.

Bericht 2009 
über mikromorphologische Untersuchungen 

von quartären Böden 
auf Blatt 39 Tulln

libuše smolíková

(Auswärtige Mitarbeiterin)

Während der geologischen Kartierung in diesem Gebiet im 
Jahre 2009 durch P. Havlíček, O. Holásek und M. Vachek 
wurden aus den fossilen (und subfossilen) Böden und ihren 
Derivaten vor allem innerhalb der Lössserien 16 ungestör-
te Proben entnommen. Aus diesen Bodenproben wurden 
nach der Bindung und Härtung Dünnschliffe angefertigt 
und mikromorphologisch bearbeitet. Aufgrund der Sys-
tematik von kubiëna (Enke, 1953), der mikromorphologi-
schen Methode und der Korrelation der bisherigen paläo-
pedologischen Untersuchungen in Böhmen und Mähren 
mit den Resultaten aus Nachbarwissenschaften (Zoologie, 
Bodenzoologie, Archäologie, Paläontologie, Geomorpho-
logie, usw.) ist es möglich, eine vorläufige Bodenstratigra-
phie für das betreffende Gebiet aufzustellen (vgl. SMoLíko-
vá & Havlíček, Jb. Geol. B.-A., 147/3+4, 2007).

Zu den ältesten Pedokomplexen (PK VII oder ältere Pedo-
komplexe) gehören im untersuchten Gebiet die Braunleh-
me. Diese wurden in Aufschlüssen südlich vom Bahnhof 
Moosbierbaum-Heiligeneich (Probe 9 – 39–37/689) und 
südöstlich von Baumgarten (Probe 10 – 39–36/629) ge-
funden. Der Boden bei Moosbierbaum wurde nachfolgend 
schwach pseudovergleyt und kalkangereichert, jener bei 
Baumgarten braun vererdet.

Eine stark entwickelte braunlehmartige Parabraunerde 
mit Entwicklungstendenz zum Braunlehm aus der ehema-
ligen Ziegelei südwestlich von Plankenberg (Probe 16 – 
39–48/1620) kann aufgrund von Analogien wahrscheinlich 
dem Basisboden des älteren Holstein („M 2/PR“, Zyklus 
E; PK VI) zugeordnet werden. Dieser Boden wurde spä-
ter schwach braun vererdet und leicht mechanisch (durch 
Frost) gestört.

Ein schwach entwickeltes Luvisem bzw. ein daraus sekun-
där retrograd entstandener A-Horizont vom Sportplatz in 
Heiligeneich (Probe 5 – 39–42/1453) entspricht einem von 
den zwei Böden von PK IV (Treene, Rügen, Zyklus C). Die-
ser Boden hat keine typischen interglazialen, aber auch 
keine interstadialen Merkmale.

Typische Luviseme (Parabraunerden, illimerisierte Böden) 
kommen in den Aufschlüssen westlich und in Weinzierl 
(Probe 1 – 39–41/1548; Probe 8 – 39–42/1545), in Gollarn 
(Probe 12 – 39–49/1568) und als oberer Boden am Sport-
platz von Heiligeneich (Probe 4 – 39–42/1453) vor. Sie ent-
sprechen dem unteren Abschnitt von Stillfried A (R/W, Zy-
klus B) und sind verschiedenartig braun vererdet, z.T. bis 
zum sekundär entstandenen polygenetischen A-Horizont 
retrograd verändert, oft zuletzt noch rekalzifiziert.

Eine besondere Rolle hat ein stark entwickelter illimeri-
sierter Pseudogley aus einem Graben hinter dem Haus 
Pixendorf Nr. 26 (Probe 14 – 39–43/1629). Die Pseudo-
gley-Böden konnten sich zwar bei den für sie günstigen 
Bedingungen in verschiedenen wärmeren Phasen des 
Quartärs bilden, jedoch ist dieser Boden zusätzlich noch 
lessiviert. Das letzte Mal verlief eine Lessivierung im letz-
ten Interglazial, weshalb dieser Boden wahrscheinlich dem 
Basisboden des PK III entspricht.
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Tschernosemartige Böden befinden sich in den beiden 
Aufschlüssen in Weinzierl (Probe 7 – 39–42/1545) und Gol-
larn (Probe 11 – 39–49/1568) im Hangenden des hoch-
interglazialen Bodens. Die Böden in diesen zwei Profilen 
sind nicht polygenetische humose Böden, die sich aus den 
B-Horizonten der Luviseme entwickelten, sondern Tscher-
noseme, welche sich aus einer neuen geringmächtigen 
Lössschichte bildeten. Diese beiden Böden entsprechen 
dem ältesten Humusboden von Stillfried A (der obere Bo-
den von PK III; R/W, Zyklus B).

Am Nordrand von Heiligeneich (Probe 2 – 39–37/590), 
westlich von Tautendorf (Probe 3 – 39–41/1531), am Sport-
platz von Heiligeneich (Probe 6 – 39–42/1453) und östlich 
von Baumgarten (Probe 13 – 39–36/622) treten fossile, ge-
mischte Bodensedimente auf.

Schließlich ist noch ein parautochthoner subfossiler Bo-
den vom Smonitza-Typus aus der Gruppe der kalkhalti-
gen, semiterrestrischen Böden zu erwähnen, der aus dem 
Holozän (Zyklus A) stammt und am Südrand von Judenau 
auftritt (Probe 15 – 39–44/1499).

Es ist hervorzuheben, dass im untersuchten Gebiet fast in 
allen Warmzeiten eine braune Vererdung stattfand. Braun 
vererdet sind hier alle fossilen Parabraunerden (Proben 1, 
4, 5, 8 und 12) und zwar in verschiedener Intensität, braun 
vererdet ist aber auch die braunlehmartige Parabraunerde 
(Probe 16) und gleichfalls der Braunlehm (Probe 10). Diese 
braune Vererdung ist hier von allen sukzessiven Entwick-
lungsstadien der polygenetischen Paläoböden das ver-
breiteteste.

Siehe Bericht zu Blatt 21 Horn von libuše smolíková.

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 

im Quartär 
auf Blatt 39 Tulln

MicHaL vacHek
(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der geologischen Neuaufnahme des Blattes 
39 Tulln wurde im Jahre 2009 das Gebiet nördlich von den 
Gemeinden Heiligeneich und Rust im Tullnerfeld sowie öst-
lich von der Gemeinde Hütteldorf und nördlich der Straße 
Baumgarten – Trasdorf kartiert. Dieses Gebiet wird über-
wiegend von fluviatilen Ablagerungen und Hochflutsedi-
menten des Würm bis Holozän bedeckt, die die Talaue der 
Donau füllen. Die fluviatilen Schotter werden hier aufgrund 
der beobachteten Frostdeformationen z.T. ins Würm ge-
stellt. Bei der Bildung der Schotterakkumulationen dieses 
Raumes hatte auch die Traisen Anteil. Über den fluviatilen 
Schottern lagern holozäne Hochflutsedimente der rechts-
seitigen Donaunebenflüsse von unterschiedlicher Mäch-
tigkeit. Das Gebiet zwischen Trasdorf, Hütteldorf, Heili-
geneich und Moosbierbaum wird von Lössen bedeckt. An 
einigen Stellen wurden auch Ausbisse von den zur Hoch-
terrasse (Riss) gehörenden Schottern und von Oncophora-
Schichten (Ottnangium) dokumentiert, die den Untergrund 
des gesamten aufgenommenen Gebietes bilden. Die Auf-
nahme wurde mittels Handbohrsonden bis in die Tiefe von 
1 m durchgeführt und es wurden dabei auch die Ergebnis-
se der bisherigen Bohrarbeiten benutzt.

Neogen

Neogene Sedimente wurden in Ausbissen am Rande 
der Aue in Form von geschichteten, leicht grüngrauen, 
braungrauen, nicht kalkigen Schluffen oder fein- bis mit-
telkörnigen Sanden, stellenweise mit Lagen von Schluff-
steinen oder feinkörnigen Sandsteinen derselben Far-
be gefunden. Diese Sedimente sind oft sekundär aus 
den hangenden Lössen verkalkt. Am südlichen Rand von 
Baumgarten wurde ein Ausbiss mit schwach grünbrau-
nem, leicht kalkigem Lehm dokumentiert. Anhand der Ein-
stufung in der geologischen Karte der Republik Österreich 
1:200.000 werden die neogenen Ablagerungen zu den On-
cophora-Schichten (Ottnangium) gestellt.

Mittelpleistozän

Im Gebiet zwischen Trasdorf, Moosbierbaum und dem 
Bahnhof Atzenbrugg wurden Flächenausbisse von den 
zur Hochterrasse (Riss) gehörenden Schottern aufge-
nommen. In diesen fluviatilen Schottersanden überwiegen 
Quarzgerölle mit der Größe 0,5 bis 12 cm, max. bis 16 cm. 
Andere Gesteine kommen nur in geringem Maße vor. Die 
Mächtigkeit der Terrasse wird auf 2 bis 3 m geschätzt und 
ihre Basis liegt ca. 6 bis 8 m über der Oberkante der heu-
tigen Donauaue.

Oberpleistozän

Lösse bedecken einen wesentlichen Teil der neogenen 
und mittelpleistozänen Sedimente des südlichen Teils des 
aufgenommenen Gebietes. Sie sind vor allem feinsandig, 
feinglimmerig, relativ locker und mit der typischen leicht 
braungelben Färbung und führen kleine Pseudomyzeli-
en. Das Vorkommen von winzigen, kalkigen Konkretionen 
ist selten. In einem Einschnitt über den Weinkellern öst-
lich von Baumgarten und in einer Baugrube am nördlichen 
Rand der Gemeinde Heiligeneich konnten in Lössen fossi-
le Bodenhorizonte festgestellt werden.

Deluvioäolische Sedimente wurden in den unteren Teilen 
der nördlich orientierten Hänge südlich der Straße Baum-
garten – Trasdorf aufgenommen. Es handelt sich um ge-
schichtete Lösse, die Bruchstücke von neogenen Schluff-
steinen und Sandsteinen und dünne Lagen von fein bis 
mittelkörnigen Sanden enthalten.

Holozän – Pleistozän (Würm)

Als deluviale Sedimente wurden kalkfreie, lehmige und 
schotterführende Tone beschrieben, die angelagert an 
den Hängen unterhalb der Terrassenschotter am östlichen 
Rand von Trasdorf und südlich vom Bahnhof Moosbier-
baum-Heiligeneich liegen.

Die ausgedehnteste Fläche des aufgenommenen Ge-
bietes bedecken graue, stellenweise gelbgraue oder 
braungraue, kalkhaltige, polymikte, fluviatile Schotter-
sande. Der obere Teil der Schotter ist braun, tonführend, 
oft lehmig und teilweise entkalkt. Die Gerölle sind kan-
tengerundet bis gerundet in der Größe von 0,5 bis 5 cm, 
vereinzelt bis 15 cm. Sie werden vor allem von Quarz, 
weniger von Kalkstein, Quarzit, Hornstein, Sandstein, 
Schluffstein und selten auch von anderen Gesteinen (Me-
tamorphite, Plutonite, u.a.) gebildet. Die Mächtigkeit der 
Schotter bewegt sich zwischen 8 und 11 m. In aktiven 
Schottergruben wurden bei der Nassbaggerung Blöcke 
aus Granit, Sandstein und metamorphen Gesteinen ge-



105

fördert. In der ca. 800 m östlich von Baumgarten liegen-
den Schottergrube ist der obere Teil bis zu einer Tiefe von 
2 m stark frostgestaucht (kryoturbiert). Ebenso wurden 
hier vereinzelt Frostkeile gefunden. Aufgrund der Frost-
deformationen ist die Einstufung dieser Schotter in das 
Würm möglich. Es ist aber anzunehmen, dass ein Teil der 
Schotter am Anfang des Holozäns durch den mäandrie-
renden Fluss resedimentiert wurde. In derselben Schot-
tergrube und in der sich ca. 300 m nördlich vom Rande 
der Gemeinde Baumgarten befindenden Bohrung wurde 
in den Schottern ein hoher Anteil von Kalksteingeröllen 
beobachtet. Sie beweisen die Existenz eines ausgedehn-
ten Schwemmkegels der Traisen, der zur Entstehung der 
Schotterakkumulation im Würm beitrug und derer Mäch-
tigkeit hier bis zu 14 m beträgt.

Auf den Schottern folgen Hochflutsedimente der rechts-
seitigen Donaunebenflüsse aus dem Holozän. Ihre un-
teren Teile werden in der Regel von schwarzbraunen, 
dunkelbraunen oder braunen, humosen, kalkfreien, fein-
schluffigen Hochflutlehmen gebildet. Westlich vom Kraft-
werk Dürnrohr füllen dunkle Hochflutlehme Vertiefungen 
an der Oberfläche der fluviatilen Schotter. Auf diesen äl-
teren Hochflutsedimenten wurden in der weiteren Umge-
bung der ursprünglichen Rinnen und in der Umgebung von 
Schwemmkegeln jüngere Hochfluttone abgelagert. Sie ha-
ben meistens eine schwach braune Farbe, sind tonig-sil-
tig, z.T. auch siltig-tonig und kalkig. In der Umgebung der 
Perschling nördlich der Gemeinde Moosbierbaum errei-
chen die Hochflutsedimente eine Gesamtmächtigkeit bis 
zu 2,5 m.

Deluviofluviatile Sedimente füllen die Talsohlen und bil-
den bei ihrem Austritt in die Ebenen weit ausgebreitete 
Schwemmkegel. Entlang des Hüttelbaches östlich von 
Hütteldorf wurden diese Sedimente sogar in einer Mäch-
tigkeit von 6 m erbohrt. Es handelt sich um gelbbraune, 
kalkige, feinkörnige Sande und Schluffe (resedimentier-
te neogene Sande und Lösse). Wesentliche Schwemm-
kegel säumen den Hang südlich der Straße Baumgarten – 
Trasdorf. Sie beinhalten außerdem noch Bruchstücke von 
Schluffsteinen und Sandsteinen.

Anthropogene Sedimente sind vor allem ausgedehn-
te Anschüttungen in dem Areal des Kraftwerks Dürnrohr 
und dem nahe gelegenen Golfplatz. Kleinere Anschüttun-
gen wurden in aktiven oder aufgelassenen Schottergruben 
(Deponien, Rekultivierungen) aufgenommen. Es handelt 
sich vor allem um tonige Schotter und lehmig-sandig-to-
nige Sedimente.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 

im Quartär 
auf Blatt 39 Tulln

MicHaL vacHek
(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Rahmen der geologischen Neuaufnahme des Blattes 
39 Tulln wurden im Jahre 2010 das Gebiet südlich der Stra-
ße Baumgarten – Trasdorf und die Umgebung der Gemein-
den Hütteldorf und Watzendorf kartiert. Der überwiegende 
Teil des untersuchten Gebietes wird von Lössen bedeckt, 
die auf neogenem Untergrund, gebildet von Oncophora-
Schichten (Ottnangium), lagern. Die Aufnahme wurde mit-
tels Handbohrsonden bis in eine Tiefe von 1 m durchgeführt.

Neogen (Ottnangium)

Neogene Sedimente bilden den Untergrund des gesam-
ten kartierten Gebietes und wurden in vielen Ausbissen 
südöstlich von Baumgarten und westlich von Hütteldorf 
gefunden. Es handelt sich überwiegend um geschichte-
te, leicht grüngraue, feinglimmerige, stellenweise schwach 
lehmige, kalkfreie Schluffe, fein- bis mittelkörnige Sande 
oder schluffsteinigen Lehm. In den Sedimenten erschei-
nen auch schwach verfestigte Lagen von Schluffsteinen 
und Sandsteinen. Aus den Sandsteinen wittern stellenwei-
se ovale Steinblöcke mit Durchmesser um 1 m heraus. Die 
neogenen Sedimente sind oft sekundär aus den hangen-
den Lössen verkalkt. Anhand der Einstufung in der geolo-
gischen Karte der Republik Österreich 1:200.000 werden 
die neogenen Ablagerungen zu den Oncophora-Schichten 
(Ottnangium) gestellt.

Mittelpleistozän

Südöstlich von Trasdorf wurden nicht allzu weit reichen-
de Flächenausbisse von den zur Hochterrasse (Riss) ge-
hörenden Schottern aufgenommen. In diesen fluviatilen 
Schottersanden überwiegen Quarzgerölle mit Größen von 
0,5 bis 12 cm, max. bis 16 cm. Andere Gesteine kommen 
nur in geringem Maße vor.

Oberpleistozän

Lösse bedecken einen überwiegenden Teil des aufge-
nommenen Gebietes. Sie sind meistenteils feinsandig, 
feinglimmerig, relativ locker und mit der typischen leicht 
braungelben Färbung und führen kleine (kurze) Pseudomy-
zelien. Konkretionen kommen nur selten vor und sind nicht 
größer als 2 cm. Diese äolischen Sedimente erreichen eine 
Mächtigkeit von 1–4 m, südwestlich von Trasdorf sogar 
bis zu 12 m. Die Lösse enthalten eine reiche Malakofau-
na (z.B. Succinea sp., Columella sp.). In Aufschlüssen ent-
lang des Feldweges zwischen Watzendorf und Hütteldorf, 
500 m südöstlich der Höhenkote 287, wurde im Löss in der 
Tiefe von 3 m ein 4 cm großer Knochensplitter eines Lang-
knochens eines Säugetiers gefunden. In 5 Lokalitäten wur-
den in Lössen Horizonte fossiler Böden entdeckt. Aufgrund 
mikromorphologischer Untersuchungen stellte SMoLíková 
(Unveröff. Ber. Geol. B.-A., 2010) diese Böden zu den Lu-
visemen, welche sich im letzen Interglazial R/W (Pedokom-
plex III – Stillfried A) entwickelten und in einem Fall auch in 
der Warmzeit im Riss (Pedokomplex IV).

Deluvioäolische Sedimente wurden in geringerem Aus-
maß in den unteren Teilen der nördlich orientierten Hänge 
südlich der Straße Baumgarten – Trasdorf und im Raum 
zwischen Watzendorf und Hütteldorf aufgenommen. Es 
handelt sich um geschichtete Lösse, die dünne Lagen 
von fein bis mittelkörnigen Sanden und stellenweise auch 
Bruchstücke von neogenen Schluffsteinen und Sandstei-
nen enthalten.

Holozän – Pleistozän (Würm)

Als deluviale Sedimente wurden hellbraune, kalkige, leh-
mige und schluffige Tone beschrieben, die in dem unteren 
Teil des südlich orientierten Hangs westlich von Watzen-
dorf angelagert liegen.

Deluviofluviatile Sedimente füllen die Talsohlen und 
bilden bei ihrem Austritt in die Ebenen weit ausgebrei-
tete Schwemmkegel. Im Tal entlang der Straße Wat-
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zendorf – Hütteldorf erreichen diese Sedimente sogar 
eine Mächtigkeit von mehreren Metern. Es handelt sich 
um gelbbraune, kalkige, feinkörnige Sande und Schluf-
fe (resedimentierte Oncophora-Schichten und Lösse). 
Von nördlich und südlich orientierten Seitentälern wur-
den kleinere Schwemmkegel gebildet, welche stellen-

weise Bruchstücke von Schluffsteinen und Sandsteinen 
beinhalten.
Anthropogene Sedimente wurden bei der Anlage neu-
er Feldwege als geringmächtige Anschüttungen und Ab-
raummaterial in Vertiefungen abgelagert. Diese Sedimente 
sind vorwiegend kalkige, tonige Schluffe.

Blatt 41 Deutsch-Wagram

Blatt 56 St. Pölten

Siehe Bericht zu Blatt 21 Horn von libuše smolíková

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 

in kalkalpinen Kreidesedimenten 
auf Blatt 56 St. Pölten

MicHaeL WaGreicH

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Jahr 2009 wurde die Aufnahme des Nordrands der Go-
sau östlich Lilienfeld und Marktl fortgesetzt. Insbesondere 
wurden die Beziehungen von Branderfleck-Formation zur 
Gosau-Gruppe untersucht.

Entlang eines neuen Forstweges, der von Marktl, Gehöft 
Habernreith gegen S führt, sind Aufschlüsse vor allem der 
Branderfleck-Formation in der Fortsetzung der schon be-
schriebenen Abfolge bei Marktl (ScHLaGintWeit & WaG-
reicH, Jb. Geol. B.-A., 145, 2005) zu finden. Über Haupt-
dolomit und Plattenkalk liegt eine Schichtfolge mit bis zu 
mehreren Meter mächtigen Breccienlagen (Kalk- und Dolo-
mitkomponenten), Orbitolinen führenden Sandsteinen (ss 
120/30) und grauen Mergeln. Schlämmproben aus diesem 
Abschnitt (LI09/4B, LI09/5) ergaben mittel- bis oberce-
nomane Faunen mit seltenen Rotaliporen (u.a. Rotalipora 
deeckei) und Praeglobotruncanen (u.a. Praeglobotrunca-
na gibba) neben Epistominen, flachen Orbitolinen, Sand-
schalern wie Textularia und Tritaxia, sowie Ostrakoden und 
häufig kleine Gastropoden und Bivalven. Nannofossilpro-
ben zeigen Cenomanium (LI09/5: Cretarhabdus striatus) 
bis zum Grenzbereich Cenomanium/Turonium (LI09/4B: 
Quadrum sp. aff. intermedium). Die basalen Breccien ent-
wickeln sich ohne scharfe Grenze aus dem unterlagern-
den Hauptdolomit. Über einem breccienreichen Abschnitt 
liegt ein mergelreicherer Abschnitt, aus dem sich eine bis 
zu 100 m mächtige Abfolge von Exotika führenden Fein-
konglomeraten, Sandsteinen und siltigen Mergeln entwi-
ckelt (530 m SH, ss 058/71, 034/33). Eine Mergelprobe 
(LI09/7m) brachte eine vergleichbare Mikrofauna mit sehr 
seltenen, schlecht erhaltenen Planktonforaminiferen (Prae-
globotruncanen) neben agglutinierenden Foraminiferen 
und Ostrakoden; Nannofossilproben zeigen wieder Ceno-
manium mit Corrolithion kennedyi. Der geringe Plankton-
anteil und die Gastropodenführung weisen auch hier auf 
seichtmarine Ablagerungsverhältnisse hin. Der Anteil an 
exotischen Komponenten (Quarzporphyre, Quarze, Quar-
zite) zeigt einen Übergang zu den basalen Konglomera-

ten der Gosau-Gruppe wenige 100 m weiter im S (siehe 
Aufnahmebericht 2008, WaGreicH, Jb. Geol. B.-A., 149/4, 
2009).

Hangaufwärts kommt man wieder in das Unterlagernde 
der Branderfleck-Formation in Form einer Jura-Kreide-
mulde. Jura (dunkle Fleckenmergel, dunkelgraue, gelblich 
verwitternde, z.T. spätige Kieselkalke, eine Radiolaritlage 
und rote Knollenkalke) sowie Unterkreide (Schrambach-
Formation mit Sandsteinlagen der Rossfeld-Formation) 
werden von Hauptdolomit nordwärts überschoben (Über-
schiebungsfläche 186/52).

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 

auf Blatt 56 St. Pölten

GodFrid WeSSeLy

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das aufgenommene Gebiet reicht von der Linie Königshof 
– W Hochreiter über das Wiesenbachtal hinweg bis zur Li-
nie N Hasenmühle – Ortner – Leopoldseder – Friedhof Lili-
enfeld – südsüdostwärts verlaufendes Hölltal.

An tektonischen Elementen lässt sich vom Osten her die 
„Hirtze“-Antiklinale verfolgen. Die tieferen Schichtglieder 
der „Sengeneben-Falten- und Schuppenzone“ sind an der 
Störung, die westlich des Hochreiter Kogels bis südöstlich 
des Steigenbauer zieht, abgesenkt und nur mehr durch 
Hauptdolomit (z.B. im großen Steinbruch im Wiesenbach-
tal) vertreten.

Die Landstal-Synklinale ist als solche von Osten her noch 
entlang des Steigenbachtales westwärts verfolgbar, wird 
von der südlich anschließenden Antiklinalzone, die das 
Gebiet von „Innerwiesenbach“ einnimmt und bis zur Ost-
flanke des Wiesenbachtales nördlich des Schneegra-
benausganges reicht, überschoben und schließlich zu-
gedeckt. Diese Antiklinalzone besteht aus Gutensteiner/
Steinalmkalk, überlagert von Reiflinger/Partnachkalk, vor 
allem aufgeschlossen nördlich bis östlich vom Schweig-
hofer (hier eine Talenge des Steigenbachgrabens bildend). 
Verfaltet folgen darüber Lunzer und Opponitzer Schich-
ten. Als Füllung einer südlich anschließenden Synklinal-
zone reicht über den südlichen Blattrand noch Neokom 
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in spezifischer Ausbildung herüber: Mergelkalk mit Lagen 
von Blockschichten und mit reichlich Hornsteingehalt.

Ab dem Wiesenbachtal westwärts ändert sich der bisher 
einigermaßen ENE-WSW-streichende strukturelle Bau in-
sofern, als zunächst allgemein die Antiklinalachsen ab-
tauchen, begünstigt durch eine ostwärtige Schuppung 
von Hauptdolomit der Kote 699 über die tieferen Struk-
turen. Gegen Westen folgen in Wannenform zwei Einsen-
kungen, die sich in ausgedehnten flächigen Verbreitun-
gen des Neokom äußern. Sie werden durch eine Barriere 
von Hauptdolomit und Opponitzer Schichten und darunter 
Lunzer Schichten SE des Hardecker voneinander getrennt. 
Beide Wannen werden unterlagert bzw. umrahmt von Zü-
gen aus Rhät und Jura: die Östliche an der Sohle und den 
Flanken des Schneegrabens mit Fortsetzung südwärts bis 
zum Blattrand, die Westliche von einem Bogen um die 
Kalkmühle.

Diskordant über den genannten Strukturen liegt die Li-
lienfelder Gosau. Sie besteht im gegenständlichen Un-
tersuchungsgebiet basal aus fluviatilem polymiktem 
Grobkonglomerat (vermutlich des Turon) mit reichlich 
gutgerundeten Exotika neben kalkalpinen Geröllen. Gele-
gentlich sind rötlich- bis violettgrau gefärbte Grobsand-
steinlagen eingeschaltet. Darüber folgt massige graue 
Brekzie bis Grobarenit, wie sie aus dem Coniac/San-
ton üblich sind, bestehend aus Karbonat- und reich-
lich Hornsteinkomponenten. Darinnen sind immer wieder 
Querschnitte von Inoceramen, selten Hippuritenfragmen-
te (Probepunkt C 769) festzustellen. Unbeständig folgt 
darüber grauer Mergel, z.T. siltig und schließlich roter 
bis grünlichgrauer Mergelkalk der Nierental-Formation 
mit reichlich Globotruncaniden des Campan. Sie wurden 
seinerzeit in großem Umfang für die Zementerzeugung 
abgebaut, wovon zwei Steilwände südlich Leopoldseder 
und tiefe Geländeeinschnitte östlich von diesem zeugen. 
Die Überlagerung bilden massige Brekzien der basalen 
Gießhübl-Formation, die fast ausschließlich aus Haupt-
dolomitkomponenten bestehen. Darüber, aber auch da-
runter liegen grünlichgraue und rote kalkige Mergel und 
plattige Sandsteine der Gießhübl-Formation. Im oberen 
Abschnitt des Grabens, der von der Hasenmühle west-
wärts zieht, gibt es ein Nebenvorkommen von polymik-
tem Konglomerat (des vermutlichen Turon), überlagert 
von grauer mariner Brekzie und von buntem Mergelkalk 
der Nierental-Formation mit grauer Mergelunterlage. Die-
ses Nebenvorkommen liegt randlich meist auf Hauptdo-
lomit, der im oberen Grabensystem auch fensterartig un-
ter Oberkreide auftaucht. Im südlichen Blattbereich setzt 
ein weiteres Vorkommen von polymiktem Konglomerat 
und hangender Oberkreide ein.

Zur Klärung noch anstehender Fragen der Tektonik im 
Raum Ramsau wurden zusätzliche Begehungen durchge-
führt:

Im Gebiet Unterried nördlich des Gehöftes Leitner wurde 
die Stellung des Trias/Jura-Vorkommens innerhalb eines 
Areals von Losenstein-Formation untersucht. Das Rhät 
über dem Hauptdolomit enthält in einem neuen Wegan-
riss eine rotviolette Mergellage vom Schattwalder Typ; Am-
monitenfunde im Fleckenmergelkalk beim Gehöft Leitner 
(freundliche Überlassung derselben durch die Besitzerfa-
milie zur Bestimmung) sind dem Lias zuzuordnen (anstatt 
ins Neokom bei der Erstbegehung), der Dogger mit mas-
senhaft Filamenten ist gebankter grauer, nur leicht rötlicher 

Kalk, darüber folgt roter knolliger Saccocomakalk. Die Fa-
zies vor allem des Rhät und Lias sowie die Losenstein-
Formation an sich deuten auf Frankenfelser Decke. Die 
Lagerung des Trias/Jura-Vorkommens erweckt den Ver-
dacht, dass es eine Eingleitung in die Losenstein-Formati-
on darstellt (entsprechende Aufschlüsse W und E Leitner). 
Die Deckengrenze der Lunzer Decke verläuft demnach NW 
Leitner quer zum Streichen und wird durch die E-W-strei-
chende Gießhübler Mulde mit ihrer Cenomanbasis diskor-
dant zugedeckt.

Eine Änderung in der stratigraphischen Grenzziehung an 
der Südflanke des Höhenrückens nördlich der Anwesen 
Ortner (verf.), Rotenerder und Öder erfolgte insofern, als 
Teile, die bei der Erstbegehung als Turon gehalten wurden, 
nun durch Orbitolinenfunde als Cenomansandsteine und 
Brekzien erkannt wurden. Die Vorkommen von Neokom, 
Hierlatzkalk und Hauptdolomit innerhalb dieses Sandstein-
areals sind entweder als lokal auftauchender Untergrund 
oder als Gleitschollen aus unmittelbarer Nachbarschaft zu 
deuten.

Die Nordflanke des Höhenrückens, der vom westlichen 
Ortsende von Ramsau westwärts verläuft und dessen hö-
herer Anteil mit der Kote 661 aus Gutensteiner Kalk be-
steht, erfuhr durch den Anriss einer neuen Forststraße und 
nachfolgend einer Überarbeitung der ehemaligen Stein-
bruchanlage in seiner östlichen Nachbarschaft eine Prä-
zisierung der Deutung dieses Abschnittes insofern, dass 
hier ein Fragment einer Stirnschuppe der Reisalpendecke 
vorliegt. Dieses besteht bei inverser Lagerung aus einer 
Gosauabfolge, die zuunterst (im stratigraphisch Hangen-
den) aus einer Sedimentmasse besteht, die eine Hangfa-
zies vertritt, wie sie für die Stirne der Reisalpendecke ty-
pisch ist: Blockschuttbrekzie und Kaksandsteine intensiv 
vermengt mit grünlichgrauen, aber auch rötlichen Mergel-
kalken, welche sowohl in Schollen als auch in Zwischenla-
gen auftreten. Die Komponenten sind kalkalpiner Herkunft, 
auffällig oft inklusive permoskythischer Schiefer. Darüber 
(stratigraphisch darunter) folgen Konglomerate bis Kalka-
renite mit meist gerundeten Hauptdolomitkomponenten, 
die darüber (stratigraphisch darunter) auf die Gutensteiner 
Kalke transgredieren. Dieses Stirnfragment wird im Süden 
von der permoskythischen Basis, im Norden von der Go-
sau des Bajuvarikums unterlagert.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 

auf Blatt 56 St. Pölten

GodFrid WeSSeLy

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Die Aufnahme 2010 wurde vom Hölltal südlich Lilienfeld 
bis zu den Blattgrenzen im Süden und Westen fortgesetzt. 
Inkludiert bis zur Westgrenze wurde nördlich der Traisen 
der Bereich südwestlich des Jungherrentales. In der Folge 
wurde der Streifen östlich der Traisen zwischen der Linie 
Kloster Lilienfeld – Leopoldseder und der Linie Geritzhof – 
Wieserspitz weiter aufgenommen.

Der Bereich südwestlich Lilienfeld ist dadurch gekenn-
zeichnet, dass beginnend mit dem Nordhang der Ulreichs-
höhe bis zur südlichen Blattgrenze abgesehen von ver-
formungs- oder sedimentationsbedingten Fehlstellen eine 
Schichtfolge von der Mitteltrias bis ins Neokom vorliegt. 
Die Basis bilden am Nordrand der Ulreichshöhe Rauwa-
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cken, die nach erster Interpretation als Saalfeldener Rau-
wacke gedeutet werden. In Betracht käme allerdings auch 
Opponitzer Rauwacke infolge der Nachbarschaft zu den 
liegenden Lunzer Schichten.

Der Bergrücken der Ulreichshöhe wird von süd- bis südost-
fallenden Aniskalken eingenommen, die in ihrer Ausbildung 
an Further Kalke (Nahbereich zu Steinalmkalken) erinnern. 
Sie weisen dunklere Grauspektren auf und sind undeutlich 
dickerbankig. An der Südflanke der Ulreichshöhe lagern 
darüber knollige Reiflinger Kalke mit schwarzen Hornstein-
linsen, gegen das Hangende mit hellerer ebenbankiger 
Ausbildung (Partnachkalk). Entlang dieser, aber auch in 
direkter Nachbarschaft mit den Aniskalken ziehen Lunzer 
Sandsteine und Tone vom westlichen Blattrand über das 
Stille Tal bis in den Stiftspark von Lilienfeld. Halden im Stil-
len Tal und an dessen Flanken zeugen von Kohleschürfen. 
Allerdings sind die Lunzer Schichten vom Sattel zwischen 
Ulreichshöhe und Spitzbrandkogel und nordostwärts sehr 
stark vom südöstlich anschließenden Hauptdolomit zuge-
schoben und bilden daher nur einen schmalen zerscherten 
Streifen (mit Quellaustritten im Stiftspark). Dasselbe gilt für 
die Opponitzer Abfolge, die westlich des Stillen Tales noch 
vollständig mit Kalken (markante Aufschlüsse mit Kalk- 
und einigen Mergellagen an neuer Forststraße) und mit 
2–3 Rauwackenlagen entwickelt ist. An der östlichen Tal-
flanke, am Westrand des Spitzbrandkogels, verschwindet 
die Abfolge unter Hauptdolomit. Im Stiftspark östlich des 
Einganges ist Opponitzer Kalk wieder erschlossen, überla-
gert von Rauwacke, die bis zum Wasserbehälter im unte-
ren Teil des Spitzbrandes hochzieht, aber auch südöstlich 
des Stiftes unter Hauptdolomit auftaucht. Den Hauptdo-
lomit im Hangenden kann man an den höheren Talflan-
ken des Stillen Tales über den Nordostabschnitt des Spitz-
brandkogels bis in die Tallagen des Fallgrabens (an einem 
neuen Forstweg in total zertrümmerter Ausbildung) und 
Hölltales und weiter nordwärts über die Talflanken der Trai-
sen, den Parapluie, die Elisenhöhe und von hier ostwärts 
über die oberen östlichen Bergflanken über dem Wiesen-
bachtal bis zum Wieserspitz verfolgen. Am Spitzbrandko-
gel folgt über dem Hauptdolomit eine Wechselfolge von 
dolomitischen Kalken und Kalken, im Fallgraben bis etwa 
oberhalb der Talstation der Muckenkogelseilbahn reichend 
und auch höhere Flanken des Rückens zwischen Fallgra-
ben und Hölltal bildend. Wenn auch unbefriedigend, wird 
hier die Bezeichnung Plattenkalk angewendet. Über die-
sem liegen, vom Nachbarblatt in zwei getrennten Vorkom-
men hereinreichend, jeweils geringmächtige Rotkalke des 
Dogger, Radiolarit, Calpionellenkalk und Neokom/Schram-
bachschichten.

Kompliziert in der Deutung ist der Raum zwischen Ul-
reichshöhe und dem Traisental. Über steilgestellten Anis-
kalken im Stiftspark Lilienfeld (inkl. „Chinesenturm“) liegt 
Reiflinger/Partnachkalk, der auf der Böschung südlich und 
südwestlich des Bahnhofes mit flachem Südfallen ansteht. 
Er wird von Lunzer Schichten und Resten von Opponitzer 
Schichten, in Spitalsnähe auch Hauptdolomit, überlagert. 
Darauf schiebt die bereits angeführte Mitteltriasmasse der 
Ulreichshöhe. Es dürfte sich um eine lokale Einmuldung 
handeln, aus der sich am Nordfuß der Ulreichshöhe eine 
Überschiebung herausentwickelt.

Der Bereich nördlich des Traisentales zwischen Jungher-
rental und westlicher Blattgrenze wird eingenommen von 
Reiflinger- und Partnachkalken, erstere dunkel und mit 
schwarzen Hornsteinlinsen, letztere heller und mit Mer-

geleinschaltungen. Im Norden erfolgt eine Unterlagerung 
durch Aniskalke vom Typ Further Kalk. Dolomit im Gefol-
ge weist auch auf Reichenhaller Niveau hin. Im Bereich der 
Landesberufsschule und westwärts liegen über dem Part-
nachkalk Lunzer Schichten.

An den Hauptdolomit des Streifens Gaisleiten – Parapluie 
– Elisenhöhe und ostwärts grenzt das Muldensystem des 
Habernreithtales. Wie die gute Aufschluss-Situation infol-
ge neuer Forstwege erkennen lässt, fällt der Hauptdolo-
mit einheitlich gegen Südosten und zeigt damit bereits die 
überkippte Lage des Muldensystems in dessen Südteil an. 
Das Muldensystem mit Rhät, Jura und Neokom in den Ker-
nen ist zwar stark verdeckt, einerseits durch überlagerndes 
Cenoman der Branderfleck-Formation, andrerseits durch 
junge Schuttfächer, doch lassen sich eine südliche Mul-
de, ein schmaler Antiklinalkern aus Hauptdolomit und Rhät 
und eine nördliche Mulde unterscheiden. Der Bestand und 
die Fazies des Jura entlang der Neokommulden ist wech-
selhaft, streckenweise ist er abgeschert oder überfahren. 
Andrerseits kann Schrägschuppung in der nördlichen Mul-
de den Anschein mehrerer Teilmulden erwecken.

Die südliche Neokommulde ist dadurch gekennzeichnet, 
dass an seiner Südflanke zwischen Gaisleiten und der 
Kote 780 hauptsächlich Hauptdolomit an Neokom anstößt. 
Nur am Bergrücken bei Gaisleiten grenzt Rhät und rötli-
cher Klauskalk sowie Tithon an Neokom. Und westlich bis 
südlich der Kote 780 liegt eine nordüberkippte Flanke der 
Neokommulde mit senkrecht bis steil süd- bis südwestfal-
lender Jura/Trias-Folge vor, die auch an einer neuen Forst-
straße erschlossen ist: Stratigraphisch über Hauptdolomit 
liegt hier Korallen führender Rhätkalk und kalkiger Dolo-
mit mit grüner Lage. Crinoidenkalk des Lias klebt nur ge-
ringmächtig darüber (nördlich der Kote 780 ist er etwas 
mächtiger), sodann folgt als Marker der Doggerbasis eine 
unregelmäßige Mangankruste, knolliger Rotkalk, roter Ra-
diolarit und heller bis rötlicher, z.T. Hornstein führender Kalk 
vermutlich des mittleren bis höheren Malm. Die Jurafolge 
besitzt max. 15 m Mächtigkeit. An der Nordflanke dieser 
südlichen Neokommulde liegt, soweit diese unverdeckt ist, 
durchgehend eine Jura/Rhät-Abfolge vor. Im Westen ge-
hören ihr die Felsen an, die südlich der Osterlein-Grotte 
(hier Aufschluss im 340/45° fallenden kalkigen Dolomit) bis 
zur Traisentalebene reichen und aus Rhät, Dogger und Ra-
diolarit bestehen. Über den Ostteil des Nordschenkels ge-
ben vor allem zwei Kehren am neuen Forststraßensystem 
südlich über der Zdarskyvilla Aufschluss. In der unteren 
der beiden Kehren liegt tektonisch bedingt Radiolarit über 
Rhät, in der höheren Kehre, einschließlich des gegen NW 
abzweigenden Forstweges, liegt über Korallen führendem, 
mittelsteil gegen SW einfallendem Rhät grauer Hornstein/
Feinspatkalk. Mit einer Mangankruste folgt darüber rötli-
cher Kalk, der gegen oben auch grau bis grünlich wird und 
Hornstein führt, dies noch vor Einsatz von mächtigem ro-
tem Radiolarit, dem roter schichtiger Kalk des Oberjura 
und schließlich Neokom aufliegt. Diese Jura-Schichtfolge 
mit auch wandbildenden bräunlichen und grauen Horn-
stein/Spatkalken des Lias begleitet das Neokom weiterhin 
ostnordostwärts, bis sie noch vor Erreichen des Bergkam-
mes verschwindet.

Die nördliche Neokommulde an der süd- und südost-
schauenden Flanke des Habernreithtales hat nach Rück-
führung der tektonischen Schrägverschiebungen, welche 
die schmale Mulde in drei Teile zerlegen, im Hinblick auf 
die Zusammensetzung des Jura unterschiedliche Flanken.
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Während im Nordschenkel über dem Rhät nur Rotkalk des 
?Dogger (Manganhorizont am Kontakt zum Rhät), Radio-
larit und mittlerer bis oberer Malm vorliegt, erscheint am 
Südschenkel, gut erschlossen an zwei in verschiedenen 
Höhen querenden neuen Forststraßen, eine Liasabfolge 
bestehend aus grauem bis rötlichem, selten grünlichem 
Hornstein/Feinspatkalk und rötlichem Hierlatzkalk. Darü-
ber liegt massiger bis knolliger Rotkalk des Lias oder Dog-
ger, gelegentlich mit unregelmäßig verformten Kalzit- und 
Erzbändern. Die sedimentären Verhältnisse im Lias und 
Dogger sind im Detail noch zu untersuchen. Diese Liasvor-
kommen, eines nördlich und eines nordöstlich des Zdar-
skygrabes scheinen in der lateralen Ausdehnung sehr be-
grenzt zu sein. Letzteres keilt abrupt gegen NE aus, wo 
dann nur mehr Dogger, Radiolarit, mittlerer und höherer 
Malm zwischen Rhät und Neokom weiterzieht. Der West-
abschnitt der Südflanke ist von Cenoman und Hangschutt 
verdeckt.

Die cenomanen Branderfleckschichten, bereits beschrie-
ben und eingestuft durch WaGreicH (Jb. Geol. B.-A., 
151/1, 2011; Aufnahmsbericht 2009), besitzen ihre Haupt-
verbreitung auf der zwischen den beiden Neokommulden 
liegenden Antiklinalzone und nimmt überwiegend den Tal-
bereich ein. Sie sind auch unter den dort ausgedehnten 
Schuttfächern zu erwarten. Südlich der Osterlein-Grotte 
erreicht ein Fortsatz die Traisenniederung. Im Osten wurde 
es am Kamm zwischen Habernreithtal und Wiesenbachtal 
durch das neue Forststraßensystem freigelegt. Dieses er-
schließt auch die Hauptverbreitung an der Südflanke des 
Habernreithtales. Die Verbreitung an der Nordflanke liegt 
im Wald- und Wiesenbereich über den Anwesen westlich 
des Habernreithhofes sowie an einem Weganriss unmit-
telbar südlich des Zdarskygrabes. Die Sedimente grei-
fen über verschiedene ältere Schichtglieder über, tektoni-
sche Grenzen sind jedoch ebenfalls augenfällig. Randlich 
kommt es zur Bildung von Strandklastika, es gibt auch 
Anzeichen von großdimensionierten Gleitblöcken. Rand-
ferner wurden Mergel abgelagert, sowie Sandsteine, la-
genweise mit diffusen Gerölleinschlüssen oder mit La-
gen von Geröll. Gelegentlich ist Reichtum an Orbitolinen 
oder an Hohlräumen ausgewitterter Orbitolinen festzustel-
len. Selten kommt darinnen ein Gastropodenquerschnitt 
der Gattung Vernedia vor. Die Lagerung der Branderfleck-
schichten setzt eine starke vor- oder frühcenomane Ge-
birgsbildungsphase voraus.

Von der Lilienfelder Gosau wurde in Fortsetzung vom 
Vorjahr der Nordabschnitt in die Begehung miteinbezo-
gen, gestützt durch die Aufnahmen und Einstufungen von 
WaGreicH (Jb. Geol. B.-A., 149/4, 2009; Aufnahmsbericht 
2008). Sie liegt hier auf Hauptdolomit und Plattenkalk. 
Wie in der Südhälfte wird der älteste Anteil von einem in 
seiner Breite unregelmäßigen Saum von Konglomeraten 

des ?Turon mit Exotika (nach WaGreicH Äquivalent der 
Kreuzgraben-Formation) gebildet. Nur selten liegen Res-
te von Dolomitbrekzie als Andeutung von Cenoman da-
runter. Ebenso untergeordnet sind graue, kohlige, offen-
sichtlich limnische sandige Mergel darüber. Markant folgt 
sandig/brekziöses Coniac/Santon mit gelegentlichen ma-
rinen Fossileinschlüssen, meist Muscheln, selten Hippuri-
ten, vor allem aber Inoceramen („Sittendorf-Formation“). 
Nach einer unbeständigen weicheren, meist grauen Mer-
gelstufe (nach WaGreicH vergleichbar mit der santonen 
Grabenbach-Formation) setzt die bunte Nierental-Mergel-
kalkformation des Untercampan ein. Diese wird zuoberst 
konglomeratisch, es kommt zur Schüttung von bis zu met-
ergroßen Blöcken von Rhät, Hierlatzkalk, buntem Jura, z.T. 
Hornsteinkalk, im Gelände durch Anhöhen und Waldstrei-
fen markiert, wie südwestlich des Gehöftes Ortner. Die-
se Schüttung dürfte mit der Eintiefung zusammenhängen, 
mit welcher der Einsatz der Unteren Gießhübl-Formation 
erfolgt. Diese enthält bunte Kalkmergel und Mergelkalke, 
kalkreiche Quarzarenite und Brekzien, die im Südabschnitt 
des Gosauvorkommens als Dolomitbrekzie dominieren. 
Insgesamt bildet die Lilienfelser Gosau eine schüsselarti-
ge, diskordant auf einem weitgespannten älteren Bau lie-
gende Einsenkung, wenn auch im Inneren mit Verformun-
gen, ausgedrückt durch stark streuende Einfallswerte der 
Schichten.

Der Bereich um den Geritzhof gehört nach dem Schicht-
bestand der Frankenfelser Decke an. Die Abgrenzung 
von der Lunzer Decke ergibt sich aus dem halbkreisför-
mig umgebenden Hauptdolomit. Die Schichtfolge umfasst 
Hauptdolomit (im Südwesten), überlagert von etwas Rhät 
und Ammoniten führendem Lias-Fleckenmergelkalk, dem 
als Anhöhe SW Geritzhof Rotkalk des mittleren bis hö-
heren Jura aufgesetzt ist. In isolierter Form tritt Letzterer 
auch im Wiesengelände S des Hofes und im Weidege-
biet nordöstlich desselben auf. Hier besteht ein Verband 
zum Lias-Flecken mergelkalk einerseits und zum Neokom 
andrerseits, das in N-S-Erstreckung bis zu den Anwesen 
am Eingang des Habernreithtales zieht. Übergreifend über 
diese Schichten liegen Mergel und Sandsteine der ?Lo-
senstein-Formation.

Von den jüngsten Ablagerungen verdienen die Schutt- und 
Blockschuttfächer im Habernreithtal Beachtung, die vor 
allem im Verbreitungsgebiet der Branderfleckschichten 
ausgeprägt sind und sicher auf die Gleitfähigkeit wasser-
getränkter Mergel derselben zurückzuführen sind. Es wird 
hier auch von einem Bergsturz berichtet.

Das Ergebnis der Wiederbegehungen im Gebiet Ram-
sau im Zuge der Anlage eines Geopfades ist festgehalten 
in der Serie: Geologische Spaziergänge, Heft „Geopfad 
Ramsau“, Geol. B.-A., Wien
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Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 

der Schnabelbergmulde 
auf Blatt 70 Waidhofen an der Ybbs

vaSiLy aLekSeev

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Juli und August 2010 wurde eine geologische Neu-
aufnahme der Schnabelbergmulde im Maßstab 1:10.000 
durchgeführt. Das ca. 6–8 km2 große Gebiet umfasst die 
Nordflanken des Redtenbergs und Schnabelberg, sowie 
die Westflanke des Buchenbergs. Das Gelände ist gut be-
gehbar und bietet relativ gute Aufschlussverhältnisse. Die 
vorkommenden kalkalpinen Gesteinseinheiten gehören zur 
Frankenfelser Decke und entsprechen in der faziellen Aus-
prägung der üblichen Abfolge. Die stratigraphische Reich-
weite erstreckt sich vom Karn bis ins Turon. Beherrschen-
des tektonisches Element des Aufnahmegebietes ist die 
Schnabelbergmulde (ScHnabeL, Geol. Karte der Umge-
bung von Waidhofen/Ybbs, 1971).

Die Abfolge beginnt im Liegenden mit den Rauwacken der 
Opponitz-Formation. Diese sind nur im liegenden Schen-
kel im nördlichen Teil des Gebietes aufgeschlossen. Das 
Gestein weist die charakteristisch-löcherige Verwitterung 
auf und ist in der Regel schlecht aufgeschlossen. Eine 
Ausnahme hierzu sind die stellenweise auftretenden, na-
hezu steil gestellten Rauwacken-Rippen (z.B. am Ortsein-
gang von Waidhofen beidseits der B 121), was vermutlich 
mit der Aufschiebung im Norden des Gebietes zu erklä-
ren ist.

Es folgen rhythmisch gebankte, grau-beige Dolomikrite, 
Dololaminite und „zuckerkörnige“ spätige Dolomite der 
Hauptdolomit-Formation. Stellenweise treten zuckerkörni-
ge Horizonte auf. Das Gestein ist gut aufgeschlossen und 
kommt, wie die restlichen weiter unten beschriebenen Ein-
heiten sowohl im liegenden als auch im hangenden Schen-
kel vor.

Die Gesteine der Kössen-Formation bieten aufgrund der 
Verlehmung der mergeligen Partien, vor allem im liegen-
den Schenkel relativ schlechte Aufschlussverhältnisse. Die 
eingeschalteten Kalkbänke (dm-Bereich) bestehen entwe-
der aus dunklen Mudstones oder aus Lumachellen- und 
Bruchschill führenden, stellenweise mit Fossildetritus und 
Onkoiden angereicherten Pack- und Wackestones. Be-
merkenswert sind auch die bis zu mehreren dm große Ko-
rallenstöcke am Top der Einheit.

Die Allgäu-Formation ist durch eine Wechselfolge von dun-
kelgrau-braunen, mikritischen, stark Ichnofossil führenden 
(Zoophycos, Chondrites, Planolites), kieseligen Kalkbän-
ken und Kalkmergeln vertreten. Die Aufschlussverhältnis-
se sind, wie bei der Kössen-Formation, eher bescheiden. 
Von Interesse ist die stark verkieselte Ausprägung im Be-
reich einer durch Schuppung bedingten Schichtverdopp-
lung im Westen des Gebietes. Es wird angenommen, dass 
es sich hierbei um eine kleinräumige, fazielle Sonderaus-
prägung handelt. Diese hat sich ggf. während der Faltung 
aufgrund der höheren Kompetenz anders als die restliche 
Allgäu-Formation verhalten und somit die Anlage der Stö-
rungsflächen begünstigt. Die Vermutung, dass Tektonik 

möglicherweise zur selektiven „Ausquetschung“ einzelner 
Partien geführt hat, wird durch die am Osthang des Schna-
belbergs, im Bereich des Muldenkerns auftretenden, mer-
gelig ausgeprägten Allgäu-Schichten unterstützt.

Die Kalke des mittleren und oberen Jura wurden unter dem 
Begriff Bunte Jura-Kalke zusammengefasst. Es wurde zwi-
schen einer hellgrauen, massigen Fazies (Mikritooidkalk) 
und einer gut gebankten, roten, geflaserten Fazies (Kim-
meridge/Tithon-Flaserkalk) unterschieden. Die Einheiten 
lassen sich im Gelände gut verfolgen und bilden markan-
te Steilwände aus. Die roten Flaserkalke lassen sich im 
hangenden Schenkel nicht durchgehend auskartieren; es 
wird jedoch angenommen, dass diese im inversen Hang-
schenkel der Mulde tektonisch reduziert und weitgehend 
von Hangschutt überdeckt sind. Gesteine der Ammergau-
Formation fehlen komplett bis auf zwei Schollen entlang 
der Nordstörung. Diese werden aber nicht als zu den Ge-
steinseinheiten der Schnabelbergmulde zugehörend be-
trachtet. 

Die Einheiten der unteren Kreide befinden sich im Mulden-
kern und umfassen die Schrambach-, Tannheim/Rossfeld- 
und Losenstein-Formationen. Die Schrambachschich-
ten sind als weiche, dunkelgraue Mergel aufgeschlossen. 
Die jüngeren kretazischen Sedimente liegen in Form von 
Sandsteinen und Kristallingeröll führenden Konglomeraten 
vor. Die Mergel und Tone neigen stark zur Verlehmung, 
was unter anderem die Ausbildung von Blocksturz- und 
Hangschuttkörpern fördert. Leider konnten die Formatio-
nen aufgrund der intensiven landwirtschaftlichen Nutzung 
nicht durchgehend aufgenommen werden. Aus Symme-
triegründen ergibt es sich, dass die Tannheim/Rossfeld- 
und die Losenstein-Formation im Muldenkern liegen müs-
sen. 

Innerhalb einer Schuppe entlang der Störung im Norden 
des Gebietes kommen bunte Kalkbrekzien, dunkelrote Ra-
diolarite und Glimmer führende Sandsteine vor. Diese Ge-
steine werden zu den Einheiten der Klippenzone zugehö-
rend interpretiert und zusammengefasst.

Zu den bemerkenswerten quartären Erscheinungen zählen 
vor allen die unterhalb der hangenden Jura-Kalke gehäuft 
auftretenden Blockstürze und einige größere Hangschutt-
körper entlang der entwässernden Wasseradern. Stellen-
weise treten unterhalb der liegenden Jura-Kalke Vorkom-
men von Quellkalk auf. Im Süden entlang der B 121 wird 
eine reliktisch erhaltene Flussterrasse vermutet. 

Das wichtigste Strukturelement des Gebietes ist in ers-
ter Linie die Schnabelbergmulde. Die Muldenachse taucht 
mit einem relativ flachen Einfallswinkel von 10 bis 20 Grad 
nach Westen ein. Die Schenkel streichen mit 160–180° und 
fallen nach Süden ein. Das durchschnittliche Schichtein-
fallen des liegenden Schenkels beträgt ca. 40–50° und das 
des Hangenden ca. 50–60°. Die Mulde lässt sich durch 
das ganze Gebiet deutlich verfolgen, wobei am Buchen-
berg nur die Hauptdolomit- und die Kössen-Formationen 
aufgeschlossen sind. Es wird aufgrund des Kartenbildes 
vermutet, dass es im Bereich des Buchenbergs zu einer 
Versteilung und Ablenkung der Muldenachse kommt. Al-
ternativ wäre auch eine Störung innerhalb des Hauptdo-
lomits denkbar. Möglicherweise ist eine Aufschiebung im 

Blatt 70 Waidhofen an der Ybbs
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Osten des Buchenbergs für die Änderung des Achsenver-
laufs ursächlich.

Im Norden des Gebietes befindet sich eine ausgedehn-
te, E-W-verlaufende Störung, welche die Kalkalpinen Ge-
steinsabfolgen von den Abfolgen des Helvetikums und 
des Flysch trennt. Der genaue Verlauf ist aufgrund der Be-
deckung und der landwirtschaftlichen Nutzung im Detail 
nicht möglich. Entlang der Störung liegen mehrere 100er-
m breite Schuppen überwiegend kalkalpiner Zusammen-
setzung.

Im Westen des Gebietes kommt es im Bereich des liegen-
den Schenkels zur Ausbildung von spindelförmigen Stö-
rungsflächen, welche in einer Schichtverdoppelung des 
Lias resultieren. Es wird vermutet, dass es sich um, im Zu-
sammenhang mit der Änderung des Achsenverlaufs öst-
lich des Buchenbergs stehende, schräge Aufschiebungen 
handelt. Auf jeden Fall spricht die im Westen des Gebietes 
einsetzende, auffallend intensive Störungsbildung für eine 
tektonische Belastung der Schnabelbergmulde als Gan-
zes. Die genauen Ursachen sind vermutlich aus einer groß-
räumigeren Untersuchung zu klären.

Die Ergebnisse der Kartierung decken sich überwiegend 
mit früheren Aufnahmen (ScHnabeL, 1971, ebenda). Es 
konnte jedoch eindeutig gezeigt werden, dass der Bu-
chenberg eine Fortsetzung der Schnabelbergmulde dar-
stellt. Ein weiteres wichtiges Element stellt die entlang 
der nördlichen Aufschiebung ausgerichtete, tektonische 
Schuppe der Helvetikums dar.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 

im Lugertal südwestlich von Waidhofen 
auf Blatt 70 Waidhofen an der Ybbs

Harun caHir

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das Kartiergebiet befindet sich in Niederösterreich, etwa 
3,5 km südwestlich von Waidhofen und hat eine Größe von 
etwa 7 km². Die Bundesstraße (B 121) am Waidhofener 
Bach markiert seine Ostgrenze. Den südlichsten Punkt bil-
det der Gipfel „Weißes Kreuz“. Die Westgrenze verläuft an 
der Ober-/Niederösterreichischen Grenze, zwischen Sulz 
und Lugerreith. Im Norden bildet der Schnabelberg die Ge-
bietsgrenze. Das Kartiergebiet ist gekennzeichnet durch 
einen tiefen SW-NO-verlaufenden Taleinschnitt. 

Das Kartiergebiet umfasst Einheiten aus der Lunzer- und 
der Frankenfelser Decke. Die Lunzer Decke, die sich im 
Wesentlichen im Süden des Luger Baches ausstreicht, 
beinhaltet vier stratigraphische Einheiten. Diese sind die 
Lunz-Formation, Opponitz-Formation, Hauptdolomit und 
Plattenkalk. Die Frankenfelser Decke nördlich des Luger 
Baches beinhaltet hingegen eine komplette stratigraphi-
sche Abfolge aus der Opponitz-Formation bis in die Lo-
senstein-Formation.

Die Lunz-Formation ist sehr geringmächtig im westlichen 
Teil des Kartiergebietes aufgeschlossen. Außerdem treten 
vereinzelt Lesesteine aus der Lunz-Formation in den Wie-
sen bei Mitterlug auf. Aufgrund ihres weichen Charakters 
ist sie eher in Gebieten mit geringer Morphologie aufge-
schlossen. Optisch sind die terrestrisch, nicht karbona-
tisch gebundenen bräunlichen Sandsteine ähnlich denen 
der Rossfeld-Schichten. Als wesentliches Unterschei-

dungskriterium wurden die dunklen Pflanzenreste im Ge-
stein herangezogen. 

Die Opponitz-Formation bildet einen dünnen, in SW-NO-
Richtung verlaufenden Streifen südlich des Luger Baches 
aus. Sie ist im Gebiet sowohl ganz im Osten in der Nähe 
der Hauptstraße als auch im Westen des Kartiergebiets gut 
aufgeschlossen. Größtenteils liegt sie in Form von beige-
farbenen massigen Rauwacken vor. Im westlichsten Teil 
des Gebietes sind jedoch sterile, helle, dünnplattig ge-
bankte Kalke anzutreffen, die zur Opponitz-Formation zu-
geordnet wurden. 

Der Großteil der Lunzer Decke besteht aus der norischen 
Hauptdolomitfazies. Diese besteht aus beige bis grau-
braun gebankten Gesteinen, aus zuckerkörnigen Dolomi-
ten und Dololaminiten, welche im Gebiet teilweise sehr 
gut aufgeschlossen sind. Das Gestein zeigt eine deutliche 
Bankung im dm-Bereich und ist teilweise von dünnplatti-
gen hellgrauen Mergellagen unterbrochen. Typisch für den 
Hauptdolomit sind die sehr regelmäßigen Hangneigungen 
von etwa 30°.

An der südlichen Grenze des Gebiets bei Glashüttenberg 
sind auf dem Trampelpfad vereinzelt dunkle mikritische 
Kalke anzutreffen. Vermutlich handelt es sich hierbei um 
Plattenkalk. 

Die Kössen-Formation ist im Gebiet sehr sporadisch auf-
geschlossen. Im westlichen Teil an der Grenze zu Oberös-
terreich und bei der Lugerberghütte stehen die Gesteine 
der Kössen-Formation an. Die Kalke und Mergel der Kös-
sen-Formation können einen hohen Fossilgehalt an Mu-
scheln, Brachiopoden und Korallen aufweisen. Jedoch ist 
im Kartiergebiet das Gestein an der dunkelgrauen mikriti-
schen Matrix und den charakteristischen braunen Verwit-
terungsrändern auszumachen. 

Die Allgäu-Schichten sind aufgrund ihres weichen Charak-
ters eingeschränkt aufgeschlossen. Jedoch liefern umge-
fallene Baumwurzeln oft eindeutige Erkenntnisse. Entlang 
der Straße bei Obersteinriegl in Richtung Sulz sind die All-
gäu-Schichten geringmächtig aufgeschlossen. Diese sind 
außerdem östlich von Sulz und zwischen den Bunten Ju-
ra-Kalken aufgeschlossen. Repräsentiert wird die Allgäu-
Formation durch mikritische Kalke und Mergel mit dunklen 
ovalen Bioturbationsspuren der Planolites-, Chondrites-, 
Zoophycos-Ichnofazies oder aber auch durch gleichartige 
Kalke mit dunklen Hornsteinen. Aufgrund der Verwechs-
lungsgefahr mit den Schrambach-Schichten ist  das Vor-
kommen von Schwammnadeln und bestimmten Foramini-
feren ein wichtiges Unterscheidungskriterium.

Der Dogger besteht aus den Bunten Jura-Kalken. Hierbei 
sind mehrere Fazies zu einer Einheit zusammengefasst. Al-
lerdings wurden klippenbildende massige Mikritooidkalke 
(ca. 20 m Mächtigkeit) und rötliche gut bis dünn gebankte 
knollige Kalke (Mächtigkeit schwer abschätzbar; etwa 20–
30 m) durch unterschiedliche Farbgebung in der geologi-
schen Karte getrennt ausgewiesen. Die Bunten Jura-Kalke 
sind im Gebiet zwischen der Lugerberghütte und Sulz so-
lide aufgeschlossen. 

Die Schrambach-Formation ist geringmächtig bei Sulz auf-
geschlossen. Sie besteht aus sehr weichen grünlich, blätt-
rig ausgebildeten Mergeln im cm-Bereich, die teilweise fle-
ckig ausgebildet sind und eine flache Ebene bilden. 

Die Rossfeld-Sandsteine sind ausschließlich im Gebiet bei 
Sulz entlang der Straße bzw. in den Bächen zu finden. 
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 Dabei handelt es sich um feinkörnige dunkle Quarzsand-
steine im Wechsel mit Mergellagen. Die Bankungsdicke 
der Lithologien lässt sich aufgrund schlechter Aufschluss-
verhältnisse nicht genau bestimmen (im Bach bei Sulz im 
dm-Bereich). Inmitten der Rossfeld-Schichten wurden ent-
lang der Straße exotische Quarze gefunden. Diese gut ge-
rundeten Quarze (Lesesteine im Boden) wurden den Lo-
sensteiner Schichten zugeordnet.

Bei den quartären Ablagerungen sind Rutschtenden-
zen im Bereich von Lugerreith und südlich des Luger Ba-
ches erwähnenswert. Im westlichen Teil des Gebietes bei 
Lugerreith, und zwischen Sulz und der Luger Berghüt-
te sind massive Blockstürze vorhanden. Außerdem sind 
Schwemmfächer (im zentralen Teil) und Flussterrassen im 
Osten des Kartiergebiets vorhanden. 

Tektonik

Die Lunzer Decke ist gekennzeichnet durch regelmäßige 
SW-NO-streichende Schichten. Auch beim Einfallen vari-
ieren die Werte nicht sehr stark (Mittelwert 130/50). Es sind 
wenige interne Faltungen festgestellt worden. 

Das Gebiet ist geprägt durch die Überschiebung der Lun-
zer Decke auf die Frankenfelser Decke. Die Deckenbahn 
verläuft entlang des Luger Baches in SW-NO-Richtung. 

Prägendes Strukturelement im westlichen Teil des Gebie-
tes ist eine nach SW eintauchende Jura-Mulde (Sulzmul-
de). Die Südflanke im westlichen Teil der Mulde ist bis in 
den Muldenkern komplett erhalten. Die Nordflanke hinge-
gen wurde vermutlich durch den Schnabelberg-Dolomit, 
der in inverser Lagerung im Südflügel der Schnabelberg-

Mulde im Norden des Gebietes breit ausstreicht, gestört. 
Aufgrund diverser Transpressionsbewegungen wurde die 
Nordflanke lateral nach Süden verschoben, sodass im Be-
reich des Muldenkerns (im östlichen Teil) direkter Kontakt 
zwischen den Bunten Jura-Kalken der Nord- und Südflan-
ke vorherrscht. Die Südflanke wurde während der Trans-
pressionsbewegungen sehr steil gestellt. 

Die Schichten (im Hauptdolomit) der Frankenfelser Decke 
im zentralen Teil des Gebiets nördlich des Luger Bachs 
fallen hauptsächlich gen Nordosten bzw. Osten ein. In-
nerhalb der Dolomitbänke lassen sich entlang der Auf-
schlüsse mehrere interne Faltungen erkennen. Einfallswin-
kel und Einfallsrichtung variieren stark. Teilweise lässt sich 
ein umlaufendes Streichen erkennen. Diese Beobachtun-
gen weisen auf komplizierte tektonische Ereignisse hin. 
Der Hauptdolomit der Sulzmulde setzt sich aufgrund sei-
ner hohen Mächtigkeit bis in den Osten des Kartiergebiets 
fort. Die Sulzmulde wird im Norden durch die Schnabel-
bergmulde gestört. Diese Störung setzt sich vermutlich in 
östlicher Richtung fort und verursacht tektonischen Kon-
takt zwischen zwei Hauptdolomiteinheiten. Der Kontakt 
bzw. die Störung ist an einigen Stellen im östlichen Teil 
des Kartiergebietes durch tektonisch überprägte Dolomi-
te charakterisiert.

Nahe der Ostgrenze des Kartiergebiets im Norden des 
Luger Baches sind Einheiten der Schrambach-Formati-
on und der Bunten Jura-Kalke vorfindbar. Das Einfallen 
der Bunten Jura-Kalke (knollige, rötliche Kalke) beträgt 
220/40°. Beide Einheiten wurden vermutlich während der 
Transpressionsbewegungen zerschert und dorthin ver-
schuppt. 

Blatt 114 Holzgau

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 

im Gebiet Vilsalp-, Strinden- und Birkental 
auf Blatt 114 Holzgau

katrin büSeL & SuSanne brandStätter
(Auswärtige Mitarbeiterinnen)

Die Kartierung erfolgte zwischen Juli und November 2009 
und umfasste die stratigraphische und tektonische Auf-
nahme mit besonderem Augenmerk auf den Verlauf der 
Deckengrenze zwischen der Lechtal-Decke (LD) und der 
Allgäu-Decke (AD). Diese zieht sich an der südlichen Gren-
ze des Untersuchungsgebietes entlang, begleitet von 
Schollen, die sich von der LD ablösten und als Scherkör-
per, sogenannte slices, in die AD eingeschuppt wurden. 

Weiters wurden quartäre Sedimente und Massenbewe-
gungen aufgenommen. Auch einige Quelldaten wurden er-
hoben. 

Topographie

Das kartierte Gebiet liegt am Nordende von ÖK 114 Holz-
gau, im Tannheimer Tal, und bildet den nördlichsten Teil 
der Allgäuer Alpen. Es wird im Westen vom bewaldeten 
Höhenzug des Roßbergs (1753 m) und von den schroffen 
Gipfeln des Gaishorn (2249 m), Rauhhorn (2240 m) und 

des Kugelhorn (2126 m) begrenzt, über welche zugleich 
die Staatsgrenze mit Deutschland verläuft. Die südliche 
Grenze verläuft entlang der Hochlagen des hintersten 
Vilsalptales zwischen dem Schrecksee (1802 m, Allgäu, 
Deutschland), dem Kastenkopf (2135 m), der Kalblegg-
spitze (2000 m) im Westen sowie der Steinkar- (2130 m) 
und Lachenspitze (2126 m) bei der Landesberger Hüt-
te im Süden bis zu den Krottenköpfen (2180 m) und der 
Leilachspitze (2274 m), der höchsten Erhebung des Kar-
tierungsgebietes und der gesamten nördlichen Allgäu-
er Alpen. Somit bildet der westliche Talabschnitt des 
Birkentales mit den ausgedehnten Karen des Gappenfel-
der Notländ und dem Weißenbacher Notländer Kar die 
südöstliche Ecke des Gebietes. Über den Litnisschro fen 
(2068 m), die Gräner (1714 m) und Nesselwängler Öden-
alpe (1672 m) verläuft die Gebietsgrenze im Osten bis in 
das Tannheimer Tal, welches im Norden das Gebiet um-
schließt. 

Das trogförmige Vilsalptal ist ein großes Seitental des 
Tannheimer Tales, welches bei Tannheim (1097 m) von Sü-
den eben einmündet. Sowohl südlich vom Ortsteil Schmie-
den als auch im Bereich zwischen dem Vilsalpsee (1165 m) 
und dem Bärgacht genannten Talschluss ist es mit Berg-
sturzmassen aufgefüllt. Der Abschnitt dazwischen ist von 
Murschuttfächern und Hangschutt dominiert, wobei der 
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vom Gappenfeldbach aufgeschüttete Kegel den Vilsalp-
see aufstaut. Hingegen mündet das Strindental weiter öst-
lich in Form eines kerbförmigen Hängetales bei Haldensee 
(1130 m) in das Tannheimer Tal. Der Strindenbach über-
windet den nördlichsten Abschnitt in einer Klamm, an des-
sen Ausgang sich ein Schwemmfächer ausbreitet, der den 
Haldensee (1124 m) an dessen Westseite aufstaut. 

Das Birkental verläuft von Gaicht (1117 m) im Tannheimer 
Tal nach Westen, wo der Talschluss, ein großer, flacher mit 
Moränenwällen bedeckter Karboden – das Gappenfelder 
Notländ – von der Leilachspitze und den Krottenköpfen 
im Süden und der Lachenspitze im Westen umschlossen 
wird. Das Tal ist im Westabschnitt zur Gänze in Gesteine 
der Raibl-Gruppe und des Hauptdolomits der LD einge-
tieft. Die umgebenden, schroff ausgebildeten Gipfel sind 
spärlich bewachsen und von reichlich Hangschutt umge-
ben und heben sich von den sanften und rundlichen, von 
dichter Vegetation bedeckten Formen der AD nördlich da-
von deutlich ab.

Lithologien

Reichenhall-Formation 

Sie kommt an der Basis von Scherkörpern der hangenden 
LD („slices“) vor, welche in die AD eingeschuppt wurden. 
Das auffälligste und älteste Schichtglied sind die orange-
braun gefärbten Rauwacken, die an der Nordost-, Nord-
west- und Südseite des Neunerkopfes (1784 m) zwischen 
1680 und 1720 m Höhe auftreten. Zwei weitere, kleinere 
Aufschlüsse liegen an der Südseite auf 1730 m Höhe und 
am Steig vom Vogelhörnle (1882 m) zur Usseralpe (1640 
m) auf ca. 1650 m Höhe. Auch im zweiten Graben nördlich 
der Sulzspitze (2084 m) sowie am Grat über der Schmie-
dener Sulz kommen ockerbraune, Muschel führende Rau-
wacken im Liegenden des Virgloriakalkes (Alpine Muschel-
kalk-Gruppe) vor.

Alpine Muschelkalk-Gruppe

Die Gesteine der Alpinen Muschelkalk-Gruppe (Steinalm-
Formation, Virgloria-Formation) kommen nur in den einge-
schuppten slices aus LD in der AD vor.

Steinalm-Formation

An der Westseite des Neunerkopfes und des Vogelhörnle 
ist der Alpine Muschelkalk in Form von hervorwitternden 
Felsnasen (versetzte Schollen) bis in den Talschluss des 
Usseralptales auf ca. 1700 m Höhe zu verfolgen, wobei die 
einzelnen Felsrippen gegenseitig versetzt sind. Der süd-
lichste Felskopf besteht aus hellgrauem, spätigem Stein-
almkalk.

An der Basis des Gipfelaufbaues der Sulzspitze liegt ein 
leicht verfalteter, dünnbankiger bis massiger Kalk, der Ra-
diolarien und vereinzelt Crinoiden, aber keine Hornsteine 
führt; diese Gesteine sind vermutlich zur Alpinen Muschel-
kalk-Gruppe zu zählen.

Virgloria-Formation

Der gesamte Gipfelbereich des Neunerkopfes ist aus 
Virgloriakalk aufgebaut. Der blaugrau anwitternde Kalk ist 
von hellockerfarbenen Mergellagen durchzogen und weist 
knollig-wellige Bankungsflächen auf. Vereinzelt sind mm-
große Crinoidenbruchstücke zu sehen. Zwischen Sulzspit-

ze bzw. Strindenscharte im Süden und dem Lochgehren-
kopf im Norden liegen weitere Aufschlüsse von hellgrauem 
oder bläulich-grauem Virgloriakalk mit hervorwitternden 
Crinoiden und/oder Hornsteinen. Die darin vorkommen-
den Wühlgänge in Form von Flecken aus hellocker ge-
färbtem Mergel lassen diese Lithotypen auch als „Wurstel-
kalke“ ansprechen. Weiters ist dieser Gesteinstyp häufig 
von schwarzen Stylolithen durchzogen. Vielfach zeigt der 
Virgloriakalk Verkarstung in Form von Karren.

Raibl-Gruppe

Schichten der Raibl-Gruppe treten an der Basis der LD 
auf. Sie begleiten die basale Scherzone an der Decken-
überschiebung der Lechtal- auf die Allgäu-Decke. Im Ge-
lände auffällig ist die hellbraun anwitternde, löchrige Rau-
wacke. 

Im Norden und Osten des Kastenkopfs (1890 m), west-
lich und südöstlich der Kastenalpe sowie am Sattel zwi-
schen Roter Spitze und Steinkarspitze befinden sich klei-
ne Aufschlüsse aus Raibler Rauwacke. An der N-Seite der 
Kalbleggspitze sind Karbonate in Form von hellbeigen und 
schwarzen, kolkig-löchrig anwitternden Breccien, die so-
wohl massig als auch gebankt auftreten, aufgeschlossen. 
An einer Stelle ist eine Linse aus schwarzem Ton einge-
schaltet.

Nördlich und südlich der Strindenscharte sowie am Süd-
hang des Litnisschrofen auf 1830 m Höhe ist hellbraun und 
löchrig anwitternde Rauwacke, einmal in Form einer Doline 
mit rund 1 m Durchmesser, anzutreffen. Karbonatisch (Kal-
ke/Dolomite) ausgebildete Raibler Schichten sind auf 1880 
m an der E-Seite der Sulzspitze über der Strindenscharte 
anzutreffen.

Die ausgedehntesten Vorkommen von Raibler Schichten 
gibt es im Südosten der Schochenspitze. Hier bauen Rau-
wacken, z.T. grobe Brekzien, oolithische Kalke und mürbe 
Dolomite den Ostgrat bis in eine Höhe von 2020 m Höhe 
auf und gehen nach S zur Lachenspitze ungestört in das 
stratigraphisch Hangende des Hauptdolomits über.

Hauptdolomit (LD)

Am Grat zwischen Schochen- und Lachenspitze ist der 
stratigraphische Übergang aus Raibler Karbonaten in den 
Unteren Hauptdolomit in Form von ocker und braun anwit-
ternden Dololaminiten bis fein geschichteten Bänken mit 
starkem bituminösem Geruch zu beobachten. Der mächti-
ge Bergstock der Leilachspitze ist vollständig aus Haupt-
dolomit aufgebaut, wobei die Mächtigkeit über 700 m be-
trägt, sofern es keine größeren Schichtverdoppelungen 
gibt. Im höheren Teil des Steilabbruchs in das Birkental 
erkennt man eine gewisse Zyklizität in der Schichtung, die 
durch dickere, hell anwitternde Bänke hervorsticht. Diese 
Bänke sind für den Oberen Hauptdolomit („Weißbankfol-
ge“) typisch.

Der Hauptdolomit im Birkental ist als graubrauner, splittrig 
brechender Dolomit, oft mit bituminösem Geruch ausge-
bildet. Er tritt auch feinkristallin mit grauen Farbtönen auf. 
Die Bankung ist stets gut zu erkennen.

Der Bach, welcher vom Sattel zwischen Roter Spitze und 
Steinkarspitze zur Kastenalpe fließt, ist in kakiritisch zer-
legten Hauptdolomit eingetieft. Neben einigen Blöcken 
und dm-großen Klasten ist das Gestein zu feineren Korn-
größen zerlegt.
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Hauptdolomit (AD)

Meist tritt der Hauptdolomit als unterschiedlich grau und 
braun anwitterndes, massiges bis gut gebanktes Gestein 
auf, welches stellenweise Stromatolithen zeigt. Die Ban-
kungsflächen sind eben bis leicht gewellt. Sowohl dolomi-
tische Mud- als auch Grainstones und feinkristalline Do-
lomite sind unter der Lupe zu erkennen. Vereinzelt ist der 
Hauptdolomit von schwarzen Stylolithen durchzogen.

An der Mündung des Strindentales orographisch links und 
am Fahrweg zur Usseralpe sind zwischen den cm- bis 0,5 
m mächtigen Karbonatbänken mm-cm-mächtige Lagen 
aus grünem Tonstein eingeschaltet.

Der Aufschluss bei der Grotte in Tannheim/Geist besteht 
aus dm-mächtigen, hell- und dunkelgrau anwitternden 
Kalk- und Dolomitbänken. Wegen dem hohen Anteil an 
Kalkbänken handelt es sich vermutlich um Oberen Haupt-
dolomit bzw. um den breiten Übergang zum stratigra-
phisch hangenden Plattenkalk.

An der Ostseite des Litnisschrofen und westlich des Gip-
felbereiches handelt es sich durchwegs um deutlich ge-
bankten, unterschiedlich grau anwitternden Dolomit, der 
kataklastisch zerbrochen ist.

Plattenkalk (AD)

Auf einer Höhe von ca. 1400 m am Fahrweg zur Usseral-
pe liegt cm-dm-mächtiger, meist eben gebankter und von 
Stromatolithen durchzogener, hellgrau anwitternder, cm-
dm-mächtiger Plattenkalk mit bituminösem Geruch. Mer-
gellagen treten nur vereinzelt auf. Einige Bankungsflächen 
weisen ein durch Bioturbation entstandenes, eierkartonar-
tiges Muster auf. Dieses ist auf Wühlgefüge zurückzufüh-
ren, die im Plattenkalk generell häufig vorkommen.

Bei den Aufschlüssen aus Plattenkalk an der Nordostseite 
der Krinnenspitze am Fahrweg zwischen 1300 und 1380 m 
Höhe handelt es sich um plattige bis flaserige Karbonat-
bänke in Wechsellagerung mit mm-cm-mächtigen Lagen 
aus schwarzem Tonstein. An manchen Stellen treten die 
Tonsteinlagen zugunsten mächtigerer Karbonatbänke zu-
rück, die häufig Stromatolithen aufweisen und auch stark 
verkieselt sein können.

Kössen-Formation (AD)

Die Kössen-Formation ist als Wechsellagerung von m-
mächtigen schwarzen Schiefertonen und wellig gebank-
ten, gelblich anwitternden, cm-dm-mächtigen Karbonat-
bänken ausgebildet. Die Schichten zeichnen sich durch 
eine reichhaltige Fossilführung aus. Häufig zu beobachten 
sind Bivalven, Gastropoden und Korallen (Aufschluss am 
Südwestende des Vilsalpsees). 

In tieferen Lagen des Tales zwischen Gais- und Rauhhorn 
(Talausgang und Seitenbach orographisch links auf 1340 
m) sind dunkelgraue Kalkbänke aufgeschlossen.

Einschaltungen aus dickbankigen Kalkbänken, die im An-
schlag heller und als grobe kalkige Grainstones ausgebil-
det sind, zeigen die Verzahnung mit Oberrhätkalk an.

Oberrhätkalk (AD)

Zwischen Roßberg und Oberer Roßalpe sowie auf der 
Feldalpe steht bläulich-grauer und gelblich anwitternder, 
lagenweise sehr fossilreicher, abwechselnd gut gebankter 
und massiger Oberrhätkalk an.

An der Nordseite der Krinnenspitze und im Südwesten 
des Vilsalpsees ist Oberrhätkalk in Form von massigen, 
hellgrau anwitternden Karbonatbänken in Verzahnung mit 
schwarzen Tonen der Kössen-Formation anzutreffen.

Allgäu-Formation (AD)

Aufgrund der komplizierten tektonischen Verhältnisse ist 
eine Unterscheidung von Unteren und Oberen Allgäu-
Schichten nicht immer durchzuführen. Hingegen lassen 
sich die Mittleren Allgäu-Schichten (Manganschiefer) auf-
grund ihrer metallisch glänzenden Farbe leicht ausschei-
den. Sie sind bei der Bergstation der Vogelhornbahn, 
am Steig zur Nesselwängler Ödenalpe auf der Höhe von 
1518 m und am Fahrweg zur Gappenfeldalpe auf 1900 m 
Höhe aufgeschlossen.

Die Lithologie variiert stark: Sie reicht von teilweise Silt füh-
renden Tonsteinen über glänzende Schiefertone, Mergel, 
mergelige Kalke zu gut gebankten, mit Stylolithen durchzo-
genen, dunklen Kalken. Braun-graue, mergelige Kalke mit 
zahlreichen schwarzen Bioturbationsflecken sind typisch 
für die Formation. Auch eine massige Bank aus hellbei-
gem, grobspätigem, Crinoiden führendem Kalk zählt dazu. 
Im Osten der Schmiedener Sulz, an der Nordseite der Bläs-
se und nördlich vom Kastenkopf dominieren verkieselte 
und verfaltete Kalkbänke der Oberen Allgäu-Schichten.

Schiefer, ausgelängte charakteristische Flecken, Falten 
und mit Kalzit verheilte Klüfte sowie das Zerbrechen ent-
lang von Kluftflächen weisen auf eine starke tektonische 
Beanspruchung dieser Gesteine hin.

Ruhpolding-Formation (AD)

Diese Formation ist aufgrund ihrer schwarzen, weinroten 
und dunkelgrünen Gesteinsfarben der vorherrschenden 
Radiolarien-Chertbänke und der scharfkantigen, kleinstü-
ckigen Verwitterung leicht zu erkennen. Südlich der Gap-
penfeldscharte sind zwischen kieselige (Radiolarien füh-
rend) Bänke einzelne Karbonatbänke eingeschaltet. 

Ammergau-Formation (AD)

Das Gestein, welches in der Literatur als Wechsellage-
rung aus cm-mächtigen, mikritischen Kalken und schwar-
zen Tonsteinen beschrieben ist, stellt sich im Untersu-
chungsgebiet aufgrund tektonischer Überprägung meist 
dünnbankig bis flaserig mit welliger oder knolliger Ban-
kungsfläche dar. Die Tonlagen sind zu Tonrückständen in 
Stylolithenfugen reduziert. Dennoch haben die dichten, 
mikritischen Kalke ihren porzellanartigen Bruch behalten 
und sind reich an Radiolarien, die unter der Lupe leicht er-
kennbar sind. 

Die Kalke weisen eine helle, bläulich-graue Verwitterungs-
farbe auf. Am Übergang zur Ruhpolding-Formation, z.B. 
nördlich der Schochenspitze, variiert die Farbe zwischen 
Blau und Rot und zahlreiche Hornsteine wittern hervor. 

Beim Schrecksee ist die Ammergau-Formation zu massi-
gem Kalk amalgamiert, welcher von weißen Kalzitadern 
und Stylolithen durchzogen ist. Dieser Kalk ist zu Karren 
verkarstet.

Tannheim-Formation (AD)

Am Osthang zwischen Blässe und Schochenspitze und 
südlich der Gappenfeldscharte sind die Schichten der 
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Tannheim-Formation breit aufgeschlossen. Es handelt sich 
dabei um vorwiegend dunkelgraue, bisweilen auch grüne 
und rötliche, feingeschichtete bis blättrige Tonsteine und 
Mergel mit Glimmerstreu und Siltlagen, in welche dünne 
Kalklagen eingeschaltet sind. Oftmals lassen sich Lami-
nation, Rippelstrukturen oder Tempestitlagen beobachten. 
Diese Gesteine gelten als mechanisch inkompetent und 
sind dementsprechend stark geschiefert und zerschert.

Losenstein-Formation (AD)

Die feinen bis groben Sandsteine und Konglomerate mit 
bis zu faustgroßen, gut gerundeten Geröllen mit kalkalpi-
nen und vielen exotischen Geröllen (Vulkanite, Plutonite 
und Metamorphite) sowie Chromspinell und Serpentin in 
der Mineralfraktion sind stark klastisch geprägt. Ihre Zu-
sammensetzung deutet auf Schüttungen aus ferneren Ge-
bieten und tektonischen Stockwerken, u.a. aus Bereichen 
mit ozeanischer Kruste, hin. Sie lassen sich leicht von den 
feinerklastischen, tonig-siltigen Tannheimer Schichten und 
den umgebenden Karbonatgesteinen unterscheiden. Die 
Tannheimer und die Losensteiner Schichten kommen aus-
schließlich in der AD vor; die etwa gleichaltrigen bzw. jün-
geren Lechtaler Kreideschiefer und Branderfleckschichten 
sind auf die LD und ihre randalpinen Schuppen beschränkt 
(GauPP, Zitteliana, 8, 1982; ortner & GauPP, Geo.Alp, 4, 
2007). 

Tektonik

Der nordwestliche Teil des Untersuchungsgebietes liegt im 
Bereich der AD, der südöstliche Teil im Bereich der LD. 
Die Deckengrenze zwischen AD im Liegenden und der aus 
Süden überschobenen LD aus nach S und SE einfallen-
den Schichten der Raibl-Gruppe und des Hauptdolomits 
bildet den Bergrücken zwischen Kastenkopf im Westen 
und Lachenspitze im Osten. An deren Nordgrat greift sie 
nach Norden bis an die Südostseite der Schochenspitze 
vor, umrandet den Kessel südlich der Gappenfeldschar-
te und steigt zur Strindenscharte hin an. Weiter lässt sich 
die Überschiebungsbahn an der Nordwestseite des Litnis-
schrofen zur Gräner Ödenalpe verfolgen. 

Generell ist die stratigraphische Abfolge in der liegenden 
AD aufgrund der duktilen Überformung an der Decken-
grenze durch komplexe gegenseitige Verschuppungen wie 
z.B. im Südwesten der Oberen Strindenalpe und im Osten 
der Strindenscharte stark gestört. Die Gesteine sind inten-
siv verfaltet und/oder geschiefert und ausgewalzt. Auch 
wurden triassische Gesteine der hangenden LD als slices 
(das sind von der Hangendscholle abgelöste Scherkörper) 
in die liegende AD eingeschuppt bzw. eingespießt. Dieser 
Deformation ist vermutlich eine Verfaltung beider Decken 
und damit der Deckengrenze mit Bildung von überkippten 
N- bis NNE-vergenten Faltenstrukturen vorausgegangen. 
Ob die Verschuppungen zwischen der Lechtal- und der AD 
bereits während der Deckenbildungen in vorgosauischer 
Zeit (eoalpine Phase) angelegt oder erst im Zuge der ter-
tiären Überprägungen/Überschiebungen zustande kamen, 
muss noch geklärt werden.

Die jüngsten Einheiten der AD, die Tannheim- und Losen-
stein-Formation, wurden synorogen abgelagert und bilden 
das jüngste Schichtglied der AD. Zumeist sind nur keilför-
mige und im unmittelbar Liegenden der LD eingeklemmte 
Reste davon erhalten. Während der Deckenüberschiebung 

wurden beide Schichtglieder aufgrund ihrer mechanischen 
Inkompetenz stark geschiefert und zerschert. 

Charakteristisch für den Aufbau der AD im südlichen Be-
reich (nördlich der Deckengrenze) sind W-E- und SW-NE-
streichende, NW-vergente isoklinale Faltenstrukturen. Aus 
dem Westen lässt sich über den Schrecksee bis zur Scho-
chen- und Sulzspitze die sogenannte „Allgäuer Haupt-
mulde“ älterer Autoren mit Tannheim- und Losenstein-
Formation im Kern verfolgen. Die Faltenachse der großen 
Synklinalstruktur ist selbst wieder in NE-SW-Richtung (mit 
NW-SE-streichenden Achsen) verfaltet. 

Nördlich daran schließen sich weit geöffnete Faltenstruk-
turen und mehrere Schuppen an. Das tief eingeschnittene 
Vilsalptal, das vermutlich entlang einer Störung angelegt 
ist, bildet an dessen südlichem Ende das Bärgacht-Halb-
fenster. Zwischen Bärgacht im Süden und der Weltling-
alpe im Norden zeichnet sich die AD östlich des Tales 
durch Verfaltung aus, im Westen hingegen sind die NW-
vergenten Falten durchgeschert, wie inverse Abfolgen be-
legen, sodass die Faltenschenkel als Schuppen vorliegen. 
An die am Kugelhorn gut erkenntliche Antiklinalstruktur 
schließt sich im Norden die invers gelagerte Vilsalpsee-
Schuppe an, die am Westufer des Vilsalpsees als südfal-
lende Abfolge aus Kössen-Formation, Oberrhätkalk und 
Allgäu-Formation (von S nach N) aufgeschlossen ist. Die-
se überlagert den Hauptdolomit der weiter nördlich gele-
genen Gaishorn-Schuppe. Im Tal westlich der Weltlingalpe 
beißt die Überschiebungsfläche der Nebelhorn-Rauhhorn-
Schuppe aus, welche auf die Vilsalpsee-Schuppe aufge-
schoben ist. 

Der lithologische Aufbau der AD im Gebiet der Blässe be-
steht aus einer aufrechten, großräumig verfalteten Abfol-
ge von Allgäu-, Ruhpolding- und Ammergau-Formation, 
die über den älteren Schichten des Bärgacht-Halbfens-
ters liegt. Verfolgt man das Ausbeißen der markant rot und 
grün gefärbten Ruhpolding-Formation an der Ost- und 
Westseite des Rückens zwischen Blässe und Schochen-
spitze, erkennt man eine Kofferfalte (Blässe-Antiklinale), 
die im Westen weiter geöffnet ist als im Osten.

Wie die Strukturen auf der West- und Ostseite des Vilsalp-
tales genau zusammenhängen, muss erst durch weitere 
Geländeaufnahmen geklärt werden. 

Im nördlichsten Abschnitt des untersuchten Gebietes zieht 
aus Westen über die Feldalpe und den Roßberg westlich 
von Tannheim, den tieferen Teil des Neunerkopfes und 
weiter bis an die Südseite des Haldensees die W-E-strei-
chende große Ponten-Antiklinale (im beschriebenen Ge-
biet wäre Roßalp- oder Älpele-Antiklinale eine bessere 
Bezeichnung). Ihr Südschenkel ist im Gebiet der Oberen 
Roßalpe / Feldalpe sekundär verfaltet und wird von der 
Gaishorn-Schuppe im Süden überschoben.

Quartäre Ablagerungen, Massenbewegungen
Massenbewegungen

Das Vilsalptal ist durch Massenbewegungen (Sackungen, 
Felsgleitungen, Fels- und Bergstürze, Rutschungen) sowie 
auch durch Wildbach- und Murentätigkeit (z.B. Gappen-
feldbach, Usseralpbach) gekennzeichnet.

Südlich von Schmieden, zwischen den Schwemmkegeln 
des Usseralpbaches im Norden und des Gappenfeldba-
ches im Süden fällt ein etwa 0,5 km² großes Waldgebiet 
auf, das mit m³-großen Blöcken übersät ist. Es handelt sich 
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um die Ablagerungen einer Felsgleitung, die sich am Nord-
ostgrat des Roßberges aus dem südfallenden Schichtsta-
pel des Hauptdolomites löste. Die Gleitmasse zeigt eine 
gleichmäßige Verteilung und eine leicht undulierte Ober-
fläche, was für nicht allzu mächtige Ablagerungen spricht. 
Randlich wurde die Gleitmasse von den Sedimenten der 
Vils überschüttet. 

Die zweite größere Massenbewegung befindet sich im Bär-
gacht im Talschluss. Es handelt sich hierbei um eine große 
Sturzmasse mit Herkunft von der steilen Graswand nord-
westlich unterhalb der Roten Spitze. Dort lassen sich drei 
Ausbruchsnischen (auch aus Laserscandaten: tiris.gv.at) 
ausmachen, wovon eine sehr markant ist und in der Kös-
sen-Formation ansetzt. Die teilweise zimmergroßen Blöcke 
der Sturzablagerungen sind im Bärgacht in talparallelen 
Wällen angeordnet und reichen bis kurz vor die Vilsalpe. 
Die Sturzmasse ist aus großer Höhe abgebrochen, mög-
licherweise auch durch steil ostfallende Störungen vor-
geschwächt, im engen Talgrund an den Gegenhang ge-
brandet und hat sich vermutlich als Sturzstrom talauswärts 
weiterbewegt. Seit dem Sturzereignis wurden die Blöcke 
der Sturzmasse von Hang- und Murschutt im südlichen 
Teil sowie von Talalluvionen weiter nördlich teilweise über-
schüttet. 

Zu einem kleinen Felssturz aus der steilen Trogschulter 
an der Westseite der Blässe kam es im Frühjahr 2009. 
Die Sturzblöcke kamen zwischen der Jagdhütte und dem 
Kraftwerk am Weg zur Landsberger Hütte zu liegen.

Anfang September 2009 löste sich ein Sturzblock aus sai-
ger stehendem Hauptdolomit von der Osteite des Schäfer-
kopfes etwa 10 m über dem Talboden und kam am Rand 
der Almwiese südlich der Vilsalpe zu liegen.

Am Top der Wand südlich der Schottergrube im Vilsalp-
tal und westlich unterhalb des Lochgehrenkopfes erkennt 
man bereits von weitem (Obere Roßalpe) große Bergzerrei-
ßungserscheinungen mit weit aufklaffenden Spalten und 
heraus gekippten Felsriegeln sowie versackten Felsarea-
len, die ein Gefahrenpotential für das Vilsalptal darstellen. 
Eine genauere Geländeaufnahme dieses Bereiches steht 
noch aus.

Sowohl der Gipfel als auch der Südosthang des 
Litnisschro fen sind von einer großflächigen, fossilen Berg-
zerreißung im Hauptdolomit betroffen. Der Gipfelbereich 
zeichnet sich durch spröd deformiertes Gestein und offe-
ne Spalten aus. Etwa 40 m darunter machen sich tief ein-
geschnittene Zerrgräben bemerkbar. Sie erstrecken sich 
von 2010 m zuerst in südöstlicher Richtung, ab einer Höhe 
von rund 1800 m biegen sie nach E um und verlaufen 
weiter bis auf eine Höhe von 1600 m oberhalb der Krot-
tentalhütte, wo die Gräben vom Steilabfall ins Birkental 
begrenzt werden. Das Streichen der Gräben verläuft von 
NW–SE über W–E auf NE–SW, wobei diese durch Blöcke 
und Schollen aus Hauptdolomit getrennt sind. Eine Abriss-
nische ist nicht ausgebildet, vielmehr beginnen sich die 
Zerrgräben mit geringer Tiefe schon im obersten Hang ab-
zuzeichnen, sind talwärts weiter geöffnet und auch bis zu 
ca. 8 m tief. 

Der Hauptdolomit fällt am SE-Hang des Litnisschrofen mit 
30°–40° nach SSE ein, die Hangneigung beträgt durch-
schnittlich 20°–25°. Das Streichen der Zerrgräben ist von 
Kluftsystemen im Hauptdolomit vorgegeben. Es ist anzu-
nehmen, dass die Hauptdolomitblöcke sich auf einer nach 
SSE geneigten Schichtfläche als Gleitbahn talwärts be-

wegten, wobei es schwerkraftbedingt zu einer Rotation 
im Uhrzeigersinn kam, wodurch die am tiefsten gelegenen 
Gräben sich am weitesten öffnen konnten. 

Der mäßig steile, unebene, mit großen Blöcken bedeck-
te Hang im Nordosten der Schochenspitze stellt eine gro-
ße Massenbewegung dar. Zwischen 2000 m Höhe und 
dem Bach am Hangfuß ist der Hang von flachen Mulden 
und Buckeln gekennzeichnet. Seitlich wird dieser Bereich 
im N von einem Graben und im S von anstehendem Fels 
begrenzt. Es handelt sich bei dieser Massenbewegung 
großteils um eine fossile Kriechmasse, die lithologisch 
nach dem System „hart auf weich“ – Hauptdolomit der 
LD kippt an Klüften auf Ammergau-Formation der AD he-
raus und bildet große Blöcke – und strukturell (hangparal-
leles Schicht- und Störungseinfallen) vorgegeben ist. Das 
Transportmedium stellen dabei die Mergel und Tonsteine 
der jurassisch-kretazischen Schichten dar. Im Abrissbe-
reich östlich unterhalb des Nordgrates der Schochenspitze 
ist partiell aktive Bergzerreißung mit offenen Spalten in der 
Ammergau-Formation sichtbar. 

Am Südwestgrat der Schochenspitze kommt es in der Am-
mergau-Formation zur offenen Spaltenbildung, da die zu-
rückwitternden, mechanisch inkompetenten Tannheimer 
und Losensteiner Schichten im Liegenden kein Widerlager 
bieten. An der senkrechten Westwand der Schochenspitze 
ist eine Felsnase durch eine senkrechte, geöffnete Spalte 
vom restlichen Felsverband getrennt. 

An der mit Gras bewachsenen Ostseite der Sulzspitze sind 
auf 1970 und 2000 m Höhe Abrissnischen von kleinen Sa-
ckungs-, Kriech- und Rutschmassen anzutreffen. Die hö-
her gelegene Ausbruchnische befindet sich in den Raib-
ler Schichten, die tiefer gelegene im Hauptdolomit. Die 
Rutschkörper bilden Verebnungsflächen im Hang, sie sind 
jedoch in ihrer Ausdehnung nicht abgrenzbar. Sowohl auf 
den Rutschkörpern selbst als auch im umgebenden Hang 
sind Querrisse zu sehen. Südlich der Abrissnische auf 
1980 m Höhe befindet sich ein Einsturztrichter mit einem 
Durchmesser von 1,5 m. 

Am Südwestgrat der Sulzspitze setzt eine Sackung an, die 
sich von 1960 m Höhe bis zum Bach zwischen 1760 und 
1620 m Höhe erstreckt. Auf einer Höhe von 1960 m liegt 
der sichelförmige Abrissbereich in stark verfalteter Am-
mergau-Formation. Zwei Rutschschollen, durch eine Gleit-
fläche voneinander getrennt, sind im Oberhang zu erken-
nen. Im mittleren Abschnitt setzt sich die Sackung in den 
Tannheimer Schichten mittels Kriechen fort. Seitlich ist 
die Massenbewegung von zwei Gräben begrenzt, welche 
aufgrund des aufgelockerten Materials stärker als andere 
Gräben in diesen Hang eingetieft sind. Am konvex vorge-
wölbten Hangfuß löste der Bach durch Unterschneidung 
eine sekundäre Rutschung in den Allgäu- und Ammergau-
er Schichten aus.

Quartäre Sedimente
Zahlreiche Seiten- und Endmoränenwälle sowohl unter-
halb der Gipfelbereiche als auch in Tallagen zeugen von 
unterschiedlichen spät- und postglazialen Gletscherstän-
den. So sind im Tal nordöstlich vom Gaishorn (2247 m) 
gestaffelte Moränenwälle von fünf verschiedenen Glet-
scherständen anzutreffen, wobei die am tiefsten gelege-
nen Wälle knapp oberhalb vom Vilsalpsee liegen.

Ein spätglazialer Gletscher hinterließ im Usseralptal auf 
Höhe der Gappenfeldalpe einen hufeisenförmigen Wall, an 
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der Westseite der Sulzspitze auf 1820 m ist der Rest einer 
mächtigen Seitenmoräne eines deutlich älteren Standes 
erhalten. Auch im Vilsalptal südlich von Schmieden bei der 
Mündung des Usseralptales hinterließ dieser Gletscher in 
Form der rechten Seitenmoräne seine Spuren. 

An der Mündung des Roßalptales und im Tal selbst sind 
mehrere kleine Aufschlüsse aus diamiktischem, gelblich 
gefärbtem Sediment sowie eine rund 100 m breite, zum 
Roßalpbach geneigte, und über 300 m talauswärts rei-
chende Terrasse auf einer Höhe von rund 1400 m erhalten. 
Der Talkessel der Unteren Roßalpe wird von einem halb-
kreisförmigen Moränenwall umschlossen.

Auf der Südostseite des Nordgrates des Litnisschrofen, ei-
nem dünn mit Blöcken und Schutt bedeckten Hang, fällt 
eine große, karartige, flache Hohlform auf. Im tieferen Teil 
dieser Hohlform befindet sich ein breiter, leicht konvexer, 
zungenförmiger Schuttkörper (Blockschutt) mit wallartiger 
Böschung. Bei Betrachtung der Laserscandaten des tiris 
(tiris.tirol.gv.at) erkennt man einen blockgletscherartigen 
Körper. Laut M. Lotter (freundl. mündl. Mitt.) kann dieser 
Blockgletscher aufgrund der Exposition und der geringen 
Menge an vorhandenem Sediment nur im Spätglazial wäh-
rend periglazialer Bedingungen aktiv gewesen sein.

Das von Süden und Westen durch die Leilachspitze, Krot-
tenköpfe und Lachenspitze geschützte, ausgedehnte Kar 
des Gappenfelder Notländ ist mit vielen kleinen aber mar-
kant ausgebildeten, asymmetrischen und staffelartig ei-
nander überlagernden Wallformen übersät. Weiters sieht 
man in den Laserscanbildern kleine Zungenbecken zwi-
schen abgerundeten Felsrücken. Unterhalb der Krotten-
köpfe verläuft überdies eine so genannte Nivomoräne 
(Schnee- und Lawinenschuttwall, auch als Pseudomorä-
ne bezeichnet) parallel zur Hangschutthalde. Drei inein-
ander übergehende, deutlich mächtigere Seitenmoränen-
wälle mit markant ausgebildeten Graten befinden sich auf 
einer Höhe von 1500 bis1600 m. 

Sowohl der Schreck- als auch der Traualpsee und die klei-
nere Lache bei der Landsberger Hütte sind Karseen, die 
ein im Untergrund durch Grundmoräne abgedichtetes Kar 
mit einer Karschwelle ausfüllen. Die Lache wird zusätzlich 
östlich und westlich von spätglazialen Endmoränenwällen 
umgeben.

Bericht 2010 
über geologische, strukturgeologische  

und quartärgeologische Aufnahmen 
im Bereich  

Gramais, Grießbachalpe und Bach 
auf Blatt 114 Holzgau

JoHann Gruber

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das im Sommer 2010 kartierte Gebiet auf dem Blatt ÖK 
114 Holzgau umfasst einen ungefähr E-W-verlaufenden, 
schmalen Streifen im äußersten Süden des Blattes zwi-
schen dem Otterbach (Gramaiser Tal) im Osten und dem 
Alperschonerbach (Madautal) im Westen. Im Süden reicht 
das Gebiet ungefähr bis zur Linie Gramais – Gampenjoch – 
Gartenspitze – Loobigtal, im Norden bis zur Linie Zirmbach 
– Lagjoch – Steiniger Lahner – Ruitelbach.

Die stratigraphische Abfolge im Kartierungsgebiet reicht 
in der liegenden Lechtal-Decke von den Raibler Schich-

ten (Karn) bis zu den Lechtaler Kreideschiefern der höhe-
ren Unterkreide (Aptium–Albium). In der hangenden Inntal-
Decke sind lediglich der Hauptdolomit und die Seefelder 
Schichten aufgeschlossen. Am Südrand des Arbeitsgebie-
tes verläuft die Deckengrenze zwischen der Lechtal-Decke 
im Norden und der Inntal-Decke im Süden. Der Hauptdo-
lomit und die Seefelder Schichten der Inntal-Decke sind 
hier über die Ammergau-Formation und die Lech-Formati-
on der Lechtal-Decke überschoben.

Stratigraphie

Schichtfolge der Inntal-Decke

Hauptdolomit und Seefelder Schichten (ID)

Zwischen dem Gramaiser Tal und dem Schafkarbach alter-
nieren diese beiden Schichtglieder im 10er- bis 100er-m-
Bereich. Der Hauptdolomit ist durch die typischen mono-
tonen dm- bis m-gebankten, mittelgrauen Dolomikrite und 
-sparite gekennzeichnet, welche mit Algenlaminitbänken 
wechsellagern.

Die Seefelder Schichten bestehen aus den charakteristi-
schen dm-gebankten, hellbraun-beige anwitternden, im 
frischen Bruch graubräunlichen, bituminösen und häu-
fig feinstlaminierten Dolomiten, Kalken und Mergeln. Im-
mer wieder treten in der Abfolge bituminöse sedimentäre 
 Breccien auf.

Während diese fazielle Entwicklung im untersuchten Ge-
biet den größten Teil der basalen Inntal-Decke kennzeich-
net, dominieren südlich der Grießbachalpe Seefelder 
Schichten mit einem ungewöhnlich hohen Anteil an Brecci-
en. Es handelt sich um eine über 100 m mächtige Abfolge 
von dunkelgrau-bräunlichen, sedimentären Breccien mit 
cm- bis dm-großen Komponenten aus dunkelgrauen Do-
lomiten und bituminösen, dunkelgrauen, feinstlaminierten 
Dolomitmergeln. Die dm- bis m-dicken, häufig gradierten 
Breccienbänke wechsellagern mit cm-dicken, bituminö-
sen, feinlaminierten Dolomit- und Mergelbänken. Bereichs-
weise sind Slumping-Strukturen erkennbar, die vermutlich 
mit den tektonischen Vorgängen zusammenhängen, wel-
che auch zur Bildung der Breccien geführt haben.

Schichtfolge der Lechtal-Decke

Nordalpine Raibler Schichten (Raibl-Gruppe)

Diese sind am Westende des Arbeitsgebietes, im Be-
reich zwischen Tajen, Bach und dem Ruitelbach aufge-
schlossen. An zwei großen erosiven Ausbrüchen nördlich 
von Tajen (Karlesloch) sind mächtige Abfolgen von grau-
bräunlichen, polymikten, sedimentären Breccien mit bis 
zu m-großen Komponenten aus überwiegend rauwacki-
gen Dolomiten aufgeschlossen. Die Lagerungsverhältnis-
se sind aus der Nähe betrachtet chaotisch, erst aus einiger 
Entfernung kann man eine undeutliche Schichtung im m- 
bis 10er-m-Bereich erkennen. Bei den Breccien könnte es 
sich um sogenannte Kollapsbreccien handeln, deren Ent-
stehung auf große Hohlraumbildungen durch Lösung der 
Evaporite im Untergrund zurückgeht. Neben diesen sehr 
grobblockigen Breccien treten im Bereich Karlesloch auch 
feinkörnigere Varietäten mit dm- bis m-dicken Bänken und 
cm- bis dm-großen Komponenten auf, deren Farbe von 
Dunkelgrau über Hellgrau-Beige bis ockerfarben variiert. 
Die Matrix aus Feinsandsteinen und Siltiten ist meist hell-
grau bis beige-bräunlich. Insgesamt dominiert eine rau-
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wackig-evaporitische Fazies, in Hohlräumen zwischen den 
Komponenten treten Gipsausblühungen auf. Bereichswei-
se treten größere Lagen auf, in denen der Evaporitanteil 
dominiert. Ein Areal bei Tajenwald, südöstlich von Bach, ist 
durch zahlreiche Gipspingen gekennzeichnet, teilweise ist 
der Gips hier an der Oberfläche aufgeschlossen. Der Gips 
wurde in der Vergangenheit auch abgebaut.

Neben den Breccien und den Gipslagen sind die Raibler 
Schichten im Arbeitsgebiet auch durch mittelgraue, ins-
gesamt eher dünngebankte Dolomite gekennzeichnet. Die 
Bänke weisen häufig eine Lamination im mm-Bereich auf, 
auffällig ist außerdem die starke Variation der Bankdicken. 
Tonschiefer-Horizonte und Sandsteinbänke oder Kalkein-
schaltungen konnten nicht ausgemacht werden. Auch eine 
charakteristische Gliederung in Tonschiefer- und Karbo-
nat-Horizonte ist nicht ausgebildet. Insgesamt ist die hier 
beschriebene Faziesentwicklung durch einen hohen Eva-
poritanteil und einen geringen siliziklastischen Einfluss ge-
kennzeichnet. Diese dominant evaporitische Ausbildung 
der Raibler Schichten ist generell typisch für den west-
lichsten Teil der Nördlichen Kalkalpen.

Genauere Angaben zur Mächtigkeit sind aufgrund der tek-
tonischen Überprägung (Abschiebung) nicht möglich, es 
kann jedoch von einer Mindestmächtigkeit von 500 m aus-
gegangen werden.

Hauptdolomit Und Seefelder Schichten (LD)

Im Gegensatz zur beschriebenen Fazies in der Inntal-De-
cke ist der Hauptdolomit der Lechtal-Decke in typischer 
Weise ausgebildet. Die Abfolge ist hier wesentlich einheit-
licher entwickelt und es fehlt die wiederholte Wechsel-
lagerung mit den Seefelder Schichten. Die wenigen ge-
ringmächtigen Einschaltungen von Seefelder Schichten 
bestehen fast ausschließlich aus bituminösen, dm-ge-
bankten Laminiten. Breccien mit Komponenten bis 1 m 
Größe konnten nur an einer lokal begrenzten Stelle nord-
westlich der Grießbachalpe (Steiniger Lahn) ausgemacht 
werden.

Plattenkalk

Dieser besteht aus hellgrau anwitternden, im frischen Bruch 
mittel- bis dunkelgrauen sparitischen, teilweise auch mikri-
tischen, gut gebankten Kalken mit Bankdicken, die meist 
zwischen 10 und 50 cm liegen. Immer wieder auftretende 
Muschelschilllagen und dünne, dunkelgraue Mergellagen 
zwischen den Kalkbänken sind ebenfalls charakteristisch 
für dieses Schichtglied. Die Mächtigkeit ist im Arbeitsge-
biet mit schätzungsweise 40 bis 60 m eher gering.

Kössen-Formation

Über dem Plattenkalk folgen 10 bis 50 cm dicke Bänke aus 
grau-bräunlich und ockerfarben anwitternden, im frischen 
Bruch mittel- bis dunkelgrauen bioklastischen Kalken in 
Wechsellagerung mit dunkelgrau-schwarzen, bis über 1 m 
mächtigen, blättrig brechenden Mergeln bis Tonschiefern. 
In Aufschlüssen zwischen der Grießbachalpe und Bach 
tritt im obersten Abschnitt der Kössen-Formation eine ca. 
2 m dicke, hellgraue, verkarstete Kalkbank auf. Darüber 
folgen wieder mehrere m mit der typischen Kalk-Mergel-
Wechselfolge der Kössen-Formation. Angaben bezüglich 
der Mächtigkeit der Kössen-Formation können nur mit 
Vorbehalt gemacht werden, da sie durch Abschiebungen 
tektonisch unterschiedlich stark reduziert ist. Die bereichs-

weise erreichte Mächtigkeit von 30 bis 40 m dürfte daher 
auch nur eine Mindestmächtigkeit darstellen.

Oberrhätkalk

Bei der oben erwähnten massig entwickelten Kalkbank im 
oberen Abschnitt der Kössener Schichten könnte es sich 
um eine Verzahnung mit dem Oberrhätkalk handeln. Zwi-
schen Gramais und dem Glabjoch tritt am Top der Kösse-
ner Schichten eine stark deformierte, ca. 2 m mächtige, 
hellgraue Kalkbank auf, die von einem Netz von Styloli-
thenflächen durchzogen ist und bei der es sich um den 
Oberrhätkalk handelt. Mit maximal 2 m ist dieser im kar-
tierten Gebiet sehr geringmächtig entwickelt.

Kendelbach-Formation (Tiefengraben-Member, Brei-
tenberg-Member)

Die Kendelbach-Formation ist abschnittsweise gut aufge-
schlossen, besonders die kompakten und zumeist wandbil-
dend auftretenden kieseligen Kalke des Breitenberg-Mem-
bers („Grauer Liasbasiskalk“ i. S. von uLricH, Geologica 
Bavarica, 41, 1960). Die Gesamtmächtigkeit der Kendel-
bach-Formation beträgt schätzungsweise 20 bis 25 m.

Schattwalder Schichten

Dieses im Arbeitsgebiet zumeist eher schlecht aufge-
schlossene Schichtglied besteht aus feinschichtigen, 
meist kleinstückig verwitterten, rötlichen, grau-grünlichen 
und ockerfarbenen Mergeln bis tonigen Mergeln. Dort, wo 
die Schattwalder Schichten nicht aufgeschlossen sind, 
sind sie als deutlich zurückwitterndes Band im Gelände 
häufig gut zu erkennen. Die Mächtigkeit der Schattwalder 
Schichten dürfte 3 bis 5 m betragen.

Tiefengraben-Member

Das Tiefengraben-Member besteht aus einer Wechsel-
lagerung von 3 bis 10 cm dicken, mikritischen Kalkbän-
ken von mittelgrauer Farbe und ockerfarben anwitternden, 
beige-bräunlichen und grauen siltigen Mergeln. Im oberen 
Bereich treten auch kalkarenitische Bänke auf. Die Mäch-
tigkeit beträgt ca. 5 m.

Breitenberg-Member

Das Breitenberg-Member tritt im Gelände zumeist wand-
bildend auf und ist daher in der Regel gut aufgeschlossen. 
Es setzt sich aus hell- bis mittelgrauen, meist um 1 dm 
dicken, verkieselten Kalkmikritbänken zusammen, die mit 
cm-dicken Mergellagen alternieren. Die regelmäßige, glat-
te Bankung ist für dieses Schichtglied charakteristisch. Die 
Mächtigkeit beträgt 6 bis 8 m.

Rotkalk-Gruppe (Adnet-Formation, Hierlatzkalk, 
Klaus-Formation)

Fazielle Vertreter der Rotkalk-Gruppe fehlen im Untersu-
chungsgebiet primär, da sie auch in durchgehenden, tek-
tonisch mehr oder weniger ungestörten Profilen nicht 
ausgemacht werden konnten. Die Schwellenfazies der 
Rotkalk-Gruppe ist im Arbeitsgebiet vollständig durch die 
Beckenfazies der Allgäu-Formation vertreten.

Allgäu-Formation (Untere, Mittlere und Obere Allgäu-
Schichten)

Die Allgäu-Schichten sind im Gelände über weite Bereiche 
an oftmals durchgehenden Profilen gut aufgeschlossen. 
An den steilen Hängen zwischen dem Schafkarbach und 
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dem Grießbach fehlen sie tektonisch bedingt (Abschie-
bung) oder sind stark reduziert. Die Abfolgen des Jura sind 
hier zudem intensiv verfaltet und verschuppt. Generell ist 
die Allgäu-Formation im Arbeitsgebiet durch große Unter-
schiede gekennzeichnet, sowohl was die Fazies als auch 
die Mächtigkeiten betrifft.

Untere Allgäu-Schichten (Ältere Allgäu-Schichten)

Eine Unterscheidung in eine untere, mittlere und obe-
re stratigraphische Einheit war im Gelände nur eindeutig 
möglich, wenn der faziell markante Manganschiefer-Hori-
zont aufgeschlossen bzw. primär ausgebildet war. Im Ost-
teil des Arbeitsgebietes, östlich der Linie Ruitelspitze – 
Grünau bestehen die Unteren Allgäu-Schichten aus der 
typischen Kalk-Mergel-Wechselfolge, mit hellgrau anwit-
ternden, im frischen Bruch dunkelgrauen, oftmals flecki-
gen, dm-dicken Kalkbänken und dünnblättrigen, dunkel-
grau-bräunlichen cm- bis dm-dicken Mergellagen. Nach 
oben hin nimmt der Anteil an Mergeln generell zu. Die 
Kalkbänke stellen arenitische Schüttungen ins Allgäu-Be-
cken dar, was oft an einer Feinstlamination erkennbar ist.

Der Liegendkontakt ist im Gelände aufgrund einer nahezu 
parallel zum Schichtstreichen verlaufenden Abschiebung 
nirgends aufgeschlossen, weshalb Angaben zur Mächtig-
keit der Unteren Allgäu-Schichten nicht möglich sind.

Mittlere Allgäu-Schichten

Die Mittleren Allgäu-Schichten zeichnen sich durch ei-
nen hohen Anteil an Mergeln aus. Im Bereich des Schaf-
karbachs treten an mehreren Aufschlüssen schwarze 
Tonschiefer mit Pyrit-Vererzungen und dunkelgraue bis 
schwarze tonige Mergel mit den typisch metallisch glän-
zenden Mn-Vererzungen auf.

Zwischen der Grießbachalpe und dem Ruitelbach lässt 
sich der in der Regel 1 bis 2 m mächtige Manganschiefer-
Horizont über weite Strecken gut auskartieren.

Obere Allgäu-Schichten (Jüngere Allgäu-Schichten)

Die Oberen Allgäu-Schichten sind südöstlich der Grieß-
bachalpe, entlang des Grießbachs in einem durchgehen-
den Profil aufgeschlossen. 10 bis 20 cm dicke Kalkbänke 
alternieren mit 2 bis 5 cm dicken Mergellagen. Die mittel- 
bis dunkelgrauen Kalkbänke sind nicht fleckig ausgebildet, 
sondern es handelt sich um sehr feinkörnige Grainstones 
mit einer bereichsweise gut erkennbaren Feinstlaminati-
on. Im oberen Abschnitt werden die Mergeleinschaltun-
gen häufiger und mächtiger, die Kalkarenit-Bänke deut-
lich grobkörniger. Die beschriebene Abfolge erreicht hier 
eine Mächtigkeit von geschätzten 150 m, wobei es sich 
um eine Mindestmächtigkeit handeln dürfte, da die kom-
pressive Überprägung in diesem Profil eher gering zu sein 
scheint und die stratigraphische Liegendgrenze zum Man-
ganschiefer-Horizont der Mittleren Allgäu-Schichten nicht 
aufgeschlossen ist.

Zwischen der Grießbachalpe und dem Ruitelkar erreichen 
die Oberen Allgäu-Schichten hingegen nur Mächtigkeiten 
zwischen 50 und 70 m.

Westlich der Linie Ruitelspitze – Grünau sind an einer 
Forststraße östlich über dem Alperschonbach in einem na-
hezu durchgehenden Profil Allgäu-Schichten aufgeschlos-
sen, die hinsichtlich ihrer lithologischen Ausbildung und 
ihrer Mächtigkeit deutlich von den Abfolgen im Osten ab-

weichen. Braun anwitternde, mittel- bis dunkelgraue, dm-
dicke Bänke aus feinkörnigen, siliziklastisch beeinflussten 
Areniten wechsellagern mit dünnen, meist nur wenige cm 
dicken, dunklen Mergeln. Die Bankung der Kalke ist zu-
meist glatt und regelmäßig, die insgesamt sehr kompakten 
Bänke weisen eine Lamination im mm-Bereich auf. Kiesel-
konkretionen und Kiesellagen treten nur vereinzelt auf.

Nach Südwesten, gegen den Alperschonbach hin, schei-
nen die Allgäu-Schichten immer mächtiger zu werden (vgl. 
GÖK Blatt 144 Landeck). Auch wenn man die bereichs-
weise intensive kompressive Überprägung mit in Betracht 
zieht, dürfte die Mächtigkeit hier in jedem Fall mehr als 300 
m erreichen.

Ruhpolding-Formation („Radiolarit“)

Dieses Schichtglied tritt im Gelände immer wieder als 
niedrige, jedoch markante Wandstufe auf. Zwischen 5 bis 
10 cm dicken roten und grünen Chertbänken sind häu-
fig dünne, wenige cm dicke, grau-grünliche tonige Mer-
gel und Tonlagen und vereinzelt dm-dicke Kieselkalkbänke 
eingeschaltet. Die Mächtigkeit liegt zwischen 3 und 5 m.

Ammergau-Formation

Die Ammergau-Formation besteht aus regelmäßig gebank-
ten, hell- bis mittelgrauen, Radiolarien führenden mikriti-
schen Kalken in Wechsellagerung mit grauen Mergellagen 
und vereinzelten bis 5 cm dicken Chertlagen. Die Mergel-
lagen werden nach oben hin rasch mächtiger und zuneh-
mend dunkler. Der Übergang zur Lech-Formation ist gra-
duell und vollzieht sich in einem verhältnismäßig gering 
gestörten Profil am Grießbach, südwestlich der Grießbach-
alpe, innerhalb eines Intervalls von 30 bis 40 m. Meistens 
ist die Ammergau-Formation im kartierten Gebiet aufgrund 
der Nähe zur Inntal-Decke jedoch intensiv verfaltet und ver-
schuppt. Die Kalkbänke sind demnach häufig von Scherflä-
chen und dunkelgrauen Drucklösungssäumen durchzogen. 
Die Mächtigkeit kann daher nur ungefähr abgeschätzt wer-
den und dürfte im Bereich von 50 bis 80 m liegen.

Lech-Formation

Wie bereits erwähnt, besteht zwischen der Ammergau-
Formation und der Lech-Formation ein gradueller Über-
gang. Mit dem Überhandnehmen von graugrünlichen bis 
dunkelgrauen, blättrig brechenden Mergeln und der ver-
mehrten Einschaltung von dm- bis m-mächtigen, karbona-
tisch-siliziklastischen Sandsteinen und Rudstones ist die-
ser lithologische Wechsel zur Lech-Formation vollzogen. 
Die Mergeleinschaltungen sind im Arbeitsgebiet bereichs-
weise über 10 m mächtig.

Die Mächtigkeit der Lech-Formation kann nicht angege-
ben werden, da sie das jüngste Schichtglied der Lechtal-
Decke bildet und die stratigraphische Hangendgrenze 
aufgrund der Überschiebung der Inntal-Decke nirgends 
aufgeschlossen ist.

Quartäre Ablagerungen

Grundmoräne des Würm-Hochglazials

Bei Tajenwald, südwestlich von Bach, bei Wasen und bei 
Tajen sind kleinere Areale mit einer schlecht aufgeschlos-
senen Grundmoräne erhalten. Die cm- bis dm-großen, ver-
einzelt gekritzten Geschiebe bestehen überwiegend aus 



120

Dolomiten und Kalken der Trias, untergeordnet auch aus 
Kalken und Mergeln des Jura.

Bei dem kleinen Erosionsrest der gut konsolidierten Grund-
moräne am Mühlschrofen (schroffer Felskopf westlich ge-
genüber Gramais) dürfte es sich ebenfalls um Ablagerun-
gen des Würm-Hochglazials handeln.

Moränen von Lokalgletscherständen (Würm-Spätglazial)

Im östlichen Abschnitt des kartierten Gebiets sind über 
dem Otterbach und vor allem entlang des Schafkarba-
ches an erosiven Anbrüchen unterhalb einer bereichswei-
se noch gut erhaltenen Terrasse, beige bis grau-bräunliche 
Diamikte aufgeschlossen. Bei mehreren Aufschlüssen an 
der orographisch rechten Seite des Schafkarbachs han-
delt sich um generell matrixarme, schlecht sortierte Sedi-
mente mit korngestütztem Gefüge. Das Material ist kom-
paktiert, der sandig-schluffige Feinanteil bricht scherbig 
und es treten immer wieder gekritzte Geschiebe auf. Die 
eckigen bis kantengerundeten, cm- bis dm-großen Kom-
ponenten bestehen überwiegend aus Hauptdolomit, da-
neben treten auch cm-große mittel- bis dunkelgraue Kom-
ponenten aus Seefelder Schichten auf. Betrachtet man die 
Aufschlüsse vom Gegenhang, so kann man eine Schich-
tung mit einer Einregelung der Grobkomponenten erken-
nen, was auf Resedimentationsprozesse im Vorfeld des 
Lokalgletschers schließen lässt.

Westlich und nordöstlich der Gampenhütte (Jagdhütte bei 
Kote 1616 m) sind Erosionsreste eines Seitenmoränen-
walls auf der oben erwähnten Moränen-Terrasse erkenn-
bar. Das Material besteht aus bis zu 1 m großen, eckigen 
Hauptdolomit-Blöcken in einer sandig-kiesigen Grund-
masse, die überwiegend aus Hauptdolomit und Seefelder 
Schichten zusammengesetzt ist. Knapp unterhalb der Ter-
rassenkante entspricht das Material den oben beschrie-
benen Diamikten. Bei „Dreisattel“, östlich unter der Ruitel-
spitze (2580 m) ist in einem Kar eine mächtige Endmoräne 
einer spätglazialen Vorstoßphase erhalten, an der sich 
deutlich 3 Endmoränen-Wälle erkennen lassen.

Eine ähnliche Endmoräne ist auch zwischen dem Schaf-
karbach und dem Gampenjoch erhalten. Auch hier sind 
der Endmoränenwall und mehrere Seitenmoränenwälle 
noch gut erkennbar erhalten. Das deutlich kompaktierte, 
schlecht sortierte, komponentengestützte Material, das 
durch einen orographisch linken Seitenbach des Schafkar-
bachs erosiv angeschnitten ist, enthält bis zu 2 m große, 
eckige bis kantengerundete Geschiebe aus Hauptdolomit 
und untergeordnet aus Kalken des Jura in einer sandig-
kiesigen Grundmasse. Auffallend sind hier die immer wie-
der auftretenden, bis 1 m großen Blöcke aus siliziklastisch 
dominierten Sandsteinen und Rudstones der Lech-Forma-
tion.

Eine ähnliche, morphologisch eindrucksvoll erhaltene End-
moräne befindet sich auch östlich unterhalb der Garten-
spitze (2331 m) im Bereich des Gartenkars.

Eisrandsedimente (Würm-Spätglazial)

Nördlich der Grießbachalpe werden am orographisch 
rechten Ufer des Grießbachs Terrassensedimente erosiv 
angeschnitten. Es handelt sich um unkonsolidierte Dia-
miktite mit cm- bis m-großen eckigen bis kantengerun-
deten Komponenten aus Hauptdolomit, Seefelder Schich-
ten (Breccien und Laminite), daneben Sandsteinen der 

Lech-Formation und untergeordnet Kalken und Mergeln 
der Allgäu-Formation. In den höchsten Bereichen der Auf-
schlüsse, nahe der Terrassenkante ist eine undeutliche 
Schichtung zu erkennen. Die Matrix der Sedimente ist san-
dig-kiesig. Sowohl die Morphologie der Terrasse als auch 
die Fazies des aufgeschlossenen Materials sprechen da-
für, dass es sich hier um spätglaziale Eisrandsedimente ei-
ner Kamesterrasse handeln dürfte.

Terrassierte Kiese mit kantengerundeten bis gerundeten 
Komponenten der Trias und des Jura sind auch östlich von 
Bach, am Ruitelbach aufgeschlossen. Die Matrix ist san-
dig-schluffig. Auch hier handelt es sich vermutlich um Ab-
lagerungen einer spätglazialen Eisrandfazies.

Murschutt- und Schwemmfächersedimente (Holozän)

Im oberen Abschnitt des Schafkarbachs befinden sich 
mehrere Murschuttkegel, deren Material aus dem Haupt-
dolomit und den Seefelder Schichten der Inntal-Decke 
stammt. Hier sind es vor allem die tektonisch zerrütte-
ten Störungszonen, welche aufgrund ihrer hohen Verwitte-
rungsanfälligkeit als Liefergebiete fungieren. Das Einzugs-
gebiet der Murschuttfächer zwischen dem Gampenjoch 
und dem Schafkarbach betrifft zwar teilweise auch die ju-
rassischen und kretazischen Schichtglieder der Lechtal-
Decke, aufgrund der Vegetationsbedeckung spielen die-
se als Liefergebiete jedoch nur eine untergeordnete Rolle. 
Der Feinanteil ist in diesen Ablagerungen sehr gering und 
es überwiegen kiesige (Grobkies) bis steinige Fraktionen. 
Dies gilt auch für die großen Murschuttkegel im Bereich 
der Grießbachalpe, wo das Material vorwiegend aus Lo-
kalmoränen und Hangschuttkegeln stammt.

An Uferanbrüchen der größeren Bäche, aber auch an re-
zenten Ablagerungen, die auf die Unwetter vom 13. und 
14. August 2010 zurückgehen, kann man feststellen, dass 
diese Murschuttkegel überwiegend aus Siebablagerungen 
mit Komponenten der Grobkies- bis Steinfraktion aufge-
baut werden. Daneben treten auch immer wieder größere 
Blöcke auf.

Hang- und Blockschutt

Größere Kegel und Schürzen aus Hang- und Blockschutt 
sind zum überwiegenden Teil auf Bereiche unterhalb von 
Felswänden des Hauptdolomits und der Seefelder Schich-
ten der Inntal-Decke und des Hauptdolomits der Lechtal-
Decke beschränkt, wobei im Bereich der Inntaldecke der 
Schuttanfall wesentlich größer zu sein scheint. Der Grund 
dafür ist zum einen im lithologischen Aufbau (Wechsella-
gerung von Hauptdolomit und Seefelder Schichten) und 
zum anderen in der tektonischen Überprägung der basalen 
Inntaldecke und einer damit verbundenen erhöhten Erosi-
onsanfälligkeit zu sehen.

Felssturzablagerungen

Diese spielen im kartierten Gebiet nur eine untergeordnete 
Rolle und wurden lediglich in einem kleinen Bereich nord-
östlich unterhalb des Mühlschrofens im Gramaiser Tal kar-
tiert.

Vernässungszonen, Torf- und Moorablagerungen

Zwei kleine, auf der Karte eingezeichnete Vernässungszo-
nen westlich der Grießbachalpe und bei Wasen, südöstlich 
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von Bach sind auf die Verbreitung der Kössener Schichten 
beschränkt, die dort als Stauhorizont fungieren.

Rutschmassen (Erd-Schuttströme, oberflächennah)

Flachgründige Rutschmassen sind im Arbeitsgebiet hin-
sichtlich ihrer Verbreitung auf die Kössen-Formation und 
die Allgäu-Formation beschränkt. Bei Gümple, bei Tajen 
und nördlich von Wasen, südöstlich von Bach, kann man 
flachgründige Massenbewegungen an der unruhigen Mor-
phologie (Rutschbuckel) und an erosiven Anrissen kleiner 
flachgründiger Sackungen erkennen. In diesem Zusam-
menhang sind auch die flachgründigen Erosionserschei-
nungen auf den Jura- und Kreideabfolgen der Lechtal-De-
cke zu erwähnen, die zum Großteil durch Schneeschurf 
verursacht sein dürften. Es sind jedoch immer wieder auch 
gravitative Prozesse mitbeteiligt. Die beschriebenen Phä-
nomene sind jedoch zu kleinräumig, um sie auf der vorlie-
genden geologischen Karte darzustellen.

Rutsch-, Gleit-, Sackungsmasse (tief greifend)

Die einzige, tiefgründige Massenbewegung befindet sich 
südlich von Bach, orographisch rechts über dem Alper-
schonbach. Es handelt sich um aktive Rutschungen in der 
Kössen-Formation. Neben der generellen Anfälligkeit der 
Kössen-Formation für Massenbewegungen dürfte auch 
eine Abschiebung zwischen Wasen und dem Alperschon-
bach in diesem Zusammenhang eine Rolle spielen.

Anthropogene Ablagerungen

Diese betreffen im kartierten Gebiet vor allem Aufschüttun-
gen an Forstwegen.

Tektonik

Tektonischer Rahmen

Das kartierte Gebiet umfasst den südlichsten und ba-
salsten Teil der Inntal-Decke und die höheren Anteile der 
Lechtal-Decke mit den bereits beschriebenen Abfolgen 
der obersten Trias, des Jura und der unteren Kreide

Tektonische Hauptphasen (Sedimente und Strukturen)

Die wichtigsten tektonischen Strukturen im bearbeiteten 
Gebiet sind die ca. E-W-streichende Deckengrenze mit der 
Inntal-Decke im Süden und der Lechtal-Decke im Norden, 
weiters eine NE-SW- bis E-W-streichende S-vergente Ab-
schiebung zwischen dem Bereich Zirmbach – Haselbach 
im Osten und Tajen (bei Bach), im Westen und eine weitere 
ungefähr parallele Abschiebung zwischen dem Ruitelbach 
und der Ortschaft Bach.

Extensionstektonik in der Obertrias (?)

Die oben beschriebenen Breccien der Seefelder Schich-
ten der Inntal-Decke südwestlich der Grießbachalpe kön-
nen aufgrund ihrer faziellen Ausbildung und Mächtigkeit 
nur durch synsedimentäre Tektonik im Zuge einer Exten-
sionsphase oder in einem transtensiven Regime an einer 
Seitenverschiebung entstanden sein (Bildung eines Pull-
apart-Beckens). Für diese Annahme konnten im Gelän-
de nur fazielle, jedoch keine strukturellen Befunde ausge-
macht werden.

Jurassisch-kretazische Extensionsstrukturen

• Abschiebung zwischen dem Otterbach und dem Alper-
schonbach

Am Otterbach im Gramaiser Tal, zwischen den Einmün-
dungen des Zirmbaches und des Haselbaches, ist eine ca. 
ENE-WSW-streichende, steil nach NNW einfallende Stö-
rung aufgeschlossen, an der die Allgäu-Formation im Sü-
den gegen den Hauptdolomit der Lechtal-Decke im Nor-
den versetzt ist. Die Mergel der Allgäu-Formation sind 
stark zerschert und an der, durch die alpidische Steilstel-
lung der Abfolge, invertierten Abschiebung geschleppt. 
Der Plattenkalk und die Kössen-Formation fehlen aufgrund 
des Schichtausfalls.

Diese Abschiebung lässt sich nach Südwesten bis zum 
orographisch linken Zufluss des Schafkarbaches verfol-
gen, wo die strukturelle Situation durch eine konjugierte, 
E-vergente Zweigabschiebung noch komplexer wird. An 
dieser Zweigabschiebung sind die Ammergau-Formation 
bzw. die Lech-Formation im N gegen die Allgäu-Formation 
im S abgeschoben. Dadurch entsteht in diesem Bereich 
eine Grabenbruch-Struktur. Die Hauptabschiebung ver-
läuft von hier in Richtung W zum Lagjoch, wo die Ammer-
gau-Formation gegen die hier tektonisch stark reduzier-
te Kössen-Formation der Lechtal-Decke abgeschoben ist. 
Jenseits des Lagjochs biegt diese Abschiebung wieder in 
eine SW-Streichrichtung um. Im Bereich der Grießbachal-
pe wird sie von quartären Ablagerungen verdeckt.

Da die Abschiebung und die Schichtung nahezu parallel 
verlaufen, ergeben sich generell spitzwinkelige Schrägzu-
schnitte.

Westlich der Grießbachalpe kommt die beschriebene Ab-
schiebung wieder zum Vorschein. Hier sind die Mittleren 
Allgäu-Schichten mit dem Manganschiefer-Horizont gegen 
die Kössen-Formation bzw. gegen die Kendelbach-Forma-
tion versetzt. Diese Struktur lässt sich über den Glabkopf 
und das Ruitelkar bis Tajen verfolgen. Aufgrund des Strei-
chens der Ausbisslinie dürfte die Abschiebung in diesem 
Abschnitt steil nach S einfallen. Ihre Verlängerung nach 
SW wird vermutlich von der Abschiebung zwischen Wasen 
und dem Alperschonbach gebildet. Da davon auszugehen 
ist, dass es sich bei den beschriebenen Teilabschnitten um 
ein und dieselbe Struktur handelt, weist diese demnach 
eine beträchtliche laterale Erstreckung über den gesamten 
kartierten Gebietsstreifen auf.

Da von der Abschiebung auch die Ammergau-Formation 
und sogar die Lech-Formation betroffen sind, muss sie 
jünger als höhere Unterkreide sein. Andererseits scheint 
sie von der prä-gosauischen Einengungsphase überprägt 
worden zu sein, und kann somit nicht mit der Extensions-
tektonik der Gosau zusammenhängen.

• Abschiebung zwischen dem Ruitelbach und dem Alper-
schonbach

An einer weiteren, ca. E-W-streichenden, S-vergenten Ab-
schiebung in der Lechtal-Decke sind die Kössen-Forma-
tion, der Plattenkalk und der Hauptdolomit im Süden ge-
gen die Raibler Schichten im Norden versetzt. Auch diese 
Struktur wurde im Zuge der alpidischen Kompressions-
tektonik bereichsweise überkippt. Bei Karlesloch tauchen 
die Kössener Schichten an der Störung steil nach Norden 
unter die Raibler Schichten ab, ein Befund, der nur durch 
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die Überkippung einer Abschiebung plausibel erklärt wer-
den kann.

Das Alter dieser Struktur könnte jurassisch oder ebenfalls 
kretazisch sein.

• Kleinere Abschiebungen

Südöstlich der Grießbachalpe treten am Grießbach 2 klei-
ne Abschiebungen mit Versätzen von 2 bis 3 m an der 
Basis und am Top der Ruhpolding-Formation auf. Diese 
streichen WSW–ENE und gehen somit vermutlich ebenfalls 
auf jene Extensionsphase zurück, welche zu den oben be-
schriebenen, großen Abschiebungen geführt hat.

Westlich der Gartenspitze ist an einer E-W-streichenden 
Abschiebung die Lech-Formation ca. 7 m gegen die Am-
mergau-Formation versetzt. Diese Abschiebung wird durch 
die prä-gosauische Deckenüberschiebung plombiert.

Eoalpine (prä-gosauische) Einengungsstrukturen

• Deckengrenze

In diesem Zusammenhang ist zuallererst die bereits er-
wähnte Überschiebung der Inntal-Decke im Süden über 
die Lechtal-Decke im Norden zu nennen, die am Südrand 
des Arbeitsgebietes nahezu durchgehend aufgeschlossen 
ist und auch kartiert werden konnte.

Ganz im Osten, zwischen dem Otterbach und dem Mühl-
schrofen ist der Verlauf der Deckengrenze an Einzelauf-
schlüssen gut kartierbar. An der heute nahezu saiger ste-
henden Struktur überschieben der Hauptdolomit und die 
Seefelder Schichten die Inntal-Decke, die Ammergau-
Formation die Lechtal-Decke. Zwischen Knebel und dem 
Schafkarbach kann der Verlauf der Deckenüberschiebung 
aufgrund der Bedeckung durch quartäre Sedimente nur 
vermutet werden.

Am orographisch linken Seitenbach des Schafkarbachs 
ist diese Überschiebung knapp (3 m) südlich des oben 
beschriebenen Grabenbruchs an einem erosiven Anbruch 
wieder aufgeschlossen.

Am Gampenjoch fällt die Deckengrenze mit 40° bis 50° 
nach S ein. Südlich davon lassen sich zwei weitere, stei-
lere Zweigüberschiebungen innerhalb des Hauptdolomits 
ausmachen. Schergefüge zeigen eine Überschiebung nach 
NW an. Der Hauptdolomit der Inntal-Decke ist hier zerlegt 
und bereichsweise kataklastisch deformiert, die kretazi-
schen Schichtglieder der Lechtal-Decke sind im Nahbe-
reich der Überschiebung generell extrem verfaltet und zer-
schert.

Zwischen dem Gampenjoch und dem Grießbach weist der 
Hauptdolomit eine erstaunlich geringe tektonische Über-
prägung auf und die Deckengrenze bildet eine eher un-
scheinbare Fuge von wenigen Dezimetern Breite. Die De-
formation wurde hier vor allem durch die Kalke und Mergel 
der Ammergau-Formation und der Lech-Formation aufge-
nommen.

Knapp nördlich und südlich der Gartenspitze sind im 
Hauptdolomit der Inntal-Decke mehrere E-W-streichende 
subvertikale Störungen aufgeschlossen. An den Scherge-
fügen kann man erkennen, dass es sich nicht um Blattver-
schiebungen, sondern um steilgestellte Zweigüberschie-
bungen der Deckenüberschiebung handelt.

Am nördlichen und nordwestlichen Wandfuß der Ruitel-
spitze ist die Deckengrenze fast durchwegs gut aufge-
schlossen und kartierbar.

Südwestlich von Gümple fällt sie zum Alperschonbach hin 
ab. Der Hauptdolomit und die Seefelder Schichten der Inn-
tal-Decke sind hier über die Lech-Formation überschoben.

• Seitenverschiebungen

Westlich unterhalb der Gartenspitze ist die Deckengren-
ze an 2 parallelen, NW-SE-streichenden Seitenverschie-
bungen, jeweils um 15 bis 20 m dextral versetzt. Hierbei 
handelt es sich vermutlich um Querverschiebungen (cross 
faults), die mit der prä-gosauischen Einengung und De-
ckenbildung zusammenhängen.

• Faltenstrukturen und Schergefüge

Im gesamten Arbeitsgebiet weisen ca. SW-NE-streichen-
de Faltenachsen von mehr oder weniger isoklinalen Fal-
tenstrukturen auf die prä-gosauische Einengung hin. So 
sind z.B. am Otterbach im Gramaiser Tal, in der Allgäu-
Formation zahlreiche m-große, NW-vergente Falten aufge-
schlossen. Nordöstlich des Gampenjochs kann man diese 
Deformation an Großfalten (100er-m-Bereich) in der Ruh-
polding-, der Ammergau- und in der Lech-Formation deut-
lich erkennen, auch wenn diese Strukturen später durch 
die jüngere, tertiäre Einengungsphase überprägt wurden. 
Auch der Verlauf der Ausbisslinie der Deckengrenze weist 
abschnittsweise auf eine langwellige Verfaltung mit prä-
gosauisch entstandenen Achsen hin.

Die gemessenen Schergefüge an der Deckenüberschie-
bung zeigen allgemein Überschiebungen nach W bis NW an.

Strukturen der meso- bis neoalpinen Kompressionsphase 
(Eozän bis Miozän)

Die über weite Bereiche erfolgte, generelle Steilstellung 
der Abfolgen der Inntal-Decke und der Lechtal-Decke 
geht in erster Linie auf die tertiäre Kompressionstektonik 
zurück. Ebenso wurden im Zuge dieser Phase Abschie-
bungsflächen invertiert.

• Seitenverschiebungen

Eine NE-SW-streichende, sinistrale Blattverschiebung 
nordöstlich des Gampenjochs versetzt die oben beschrie-
bene Abschiebung um ca. 200 m. Diese dürfte im Zuge der 
tertiären Kompressionsphase gebildet worden sein.

Auch die ca. N-S-streichende Seitenverschiebung süd-
westlich des Gampenjochs, an der die subvertikale De-
ckengrenze um 15 bis 20 m sinistral versetzt ist, ist vermut-
lich im Zuge der tertiären Einengungsphase entstanden.

• Faltenstrukturen und Schergefüge

Wie bereits oben erwähnt, weisen im Gelände zahlrei-
che Faltenstrukturen und Schergefüge auf die tertiäre, 
N-S- bis NNE-SSW-gerichtete Einengungsphase hin und 
bereichsweise kann man auch die Überprägung älterer 
Strukturen an ihrer Verbiegung bzw. Steilstellung deutlich 
erkennen. Neben der Deformation der prä-gosauischen 
Faltenstrukturen zeigt sich die tertiäre Deformation auch 
in einer langwelligen Verfaltung der kretazischen Abschie-
bungsflächen und der prä-gosauischen Deckengrenze. 
Im Bereich der Gartenspitze kann man deutlich sehen, 
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dass die Deckengrenze zweiphasig verfaltet ist. Während 
sie westlich unterhalb der Gartenspitze mit ca. 50° nach 
SE einfällt, ist sie nördlich der Gartenspitze nahezu ho-
rizontal. Der Grund ist eine Verbiegung der Fläche um 
eine E-W-bis NW-SE-streichende, im Zuge der tertiären 
Einengung entstandene Achse. Am Verlauf der Ausbissli-

nie nordöstlich bis östlich unterhalb der Gartenspitze ist 
zudem eine deutliche Verbiegung der Deckengrenze um 
bereits prä-gosauisch entstandene Faltenachsen festzu-
stellen. Vereinzelt kann man im Gelände auch eine terti-
äre Reaktivierung prä-gosauisch entstandener Scherflä-
chen erkennen.

Blatt 121 Neukirchen am Großvenediger

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen im  

Grenzbereich Nördliche Grauwackenzone/
Innsbrucker Quarzphyllit 

auf Blatt 121 Neukirchen am Großvenediger
HeLMut HeiniScH

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Problemstellung

Der Grenzziehung zwischen Nördlicher Grauwackenzone 
und Innsbrucker Quarzphyllit kommt eine große Bedeu-
tung zu, da es sich um die tektonisch hochrangige Grenze 
zwischen Unterostalpin und Oberostalpin handelt. Bedingt 
durch ähnliche Lithologien im Quarzphyllit (Serizit-Quar-
zite, Phyllite und diaphthoritische Quarzphyllite) und der 
Grauwackenzone (Wechselfolge von Metasandsteinen, 
Metasiltsteinen und Phylliten) führte die feldgeologische 
Ansprache immer wieder zu Unstimmigkeiten. Vor allem an 
den Gebietsgrenzen zwischen verschiedenen Bearbeitern 
kam es zu „Blattrandverwerfungen“. Die prograde Meta-
morphose in der Grauwackenzone einerseits und die retro-
grade Metamorphose des Quarzphyllits andererseits führt 
zu einer lithologischen Konvergenz, die im Grenzbereich 
kulminiert. Die klassische Herangehensweise, die Grenz-
ziehung längs eingeschalteter Augengneislinsen vorzuneh-
men, ist gescheitert. Die Kartierungen der letzten Jahre 
zeigen zweifelsfrei, dass Augengneise neben der Lage an 
der Grenze Unterostalpin/Oberostalpin sowohl innerhalb 
der Grauwackenzone als auch innerhalb des Quarzphyllits 
vorkommen können. Abschließende geochronologische 
Untersuchungen hierzu sind im Gange.

Um eine konsistente Kartendarstellung zu erhalten, wur-
den in den fraglichen Gebieten zahlreiche Dünnschliffe 
hergestellt und petrographisch bearbeitet. Die Ergebnisse 
sind in einer Neugestaltung der Manuskriptkarten 1:10.000 
für einen Bereich von etwa 55 km2 Größe niedergelegt.

Umgrenzung des Bereichs

Der strittige Bereich befindet sich vorwiegend im Windau-
Tal. Er beginnt im Norden auf Höhe Brunnachalm – Tag-
weidalm und endet südlich auf Höhe Baumgartenalm. Die 
Grenzziehung westlich der Windau, zwischen Gasthof Weg-
scheid (Kurzer Grund), Haldenstein und Unterfoisching-
alm wurde ebenfalls mituntersucht. Besondere Bedeutung 
kam dem Bereich zwischen Gerstinger Tretl und Miesen-
bachalm zu. Durch einen weitgehend senkrecht zum Strei-
chen verlaufenden Güterweg, der zum Tagweidl- und zur 
Miesenbachalm führt, war hier auch eine engräumige Pro-
bennahme möglich.

Insgesamt kommen acht Manuskriptblätter (Maßstab 
1:10.000) als revidierte Fassung zur Abgabe, die je nach 
Fall vollständig oder in Teilen neu gezeichnet wurden. Dies 
entspricht einer Fläche von etwa 55 km2.

Methodik und Ergebnis der Dünnschliff untersuchungen

Unter Berücksichtigung der tektonischen Raumlage wur-
den senkrecht zum lithologischen Grenzverlauf Dünn-
schliff-Profile längs von Forstwegen gelegt (u.a. Windau-
Haupttal, Weg zur Miesenbachalm). Diese wurden ergänzt 
durch weitere in der Fläche verteilte Proben. Insgesamt lie-
gen 56 Dünnschliffe vor. Es war möglich, Qualifikanden in 
die Bearbeitung der Schliffe einzubeziehen. Hierbei ist ins-
besondere die Diplomarbeit köniG (2009) mit der Bearbei-
tung von 37 Dünnschliffen zu erwähnen.

Folgende Methoden wurden angewandt:

• Qualitativer und quantitativer Mineralbestand
• Gefüge-Untersuchungen
• Klast-Matrix-Verhältnis
• Korngrößenstatistik pro Teilgefüge
• Elliptizitäten
• Glimmer-Geochemie an wenigen ausgewählten Proben.

Im ersten Ansatz zeigte sich, dass auch im mikroskopi-
schen Bild die genaue Grenzziehung nicht trivial ist. Es 
gelang aber, die Abgrenzung einer Übergangszone von 
Bereichen mit eindeutigen sedimentären Reliktgefügen 
(Grauwackenzone) und eindeutig metamorphem Gefüge 
(Quarzphyllit). Beweise für die Zugehörigkeit zur Grauwa-
ckenzone bilden Relikte eines sedimentären Lagenbaus 
zwischen quarz-und albitreichen klastischen Lagen und 
siltig-tonigen Lagen, reliktische Gradierungen, der Nach-
weis von größeren Quarz- oder Feldspatklasten sowie 
von Detritusglimmern. Beweise für die Zugehörigkeit zum 
Quarzphyllit bilden ein postkinematisches, metamorphes 
Quarz-Albit-Pflastergefüge mit 120o-Gleichgewichtskorn-
grenzen, die Stabilität grobscheitigen Biotits bzw. Pseudo-
morphosen von scheitigem Chlorit nach Biotit.

In der Übergangszone Quarzphyllit/Grauwackenzone ist 
auch im Dünnschliff-Maßstab ein kontinuierlicher Über-
gang von stark duktil deformiertem sedimentärem Lagen-
bau in feinkörniges, metamorphes Pflastergefüge fest-
zustellen. Dies erklärt, warum eine rein feldgeologische 
Grenzziehung misslingen musste. Hierbei nimmt die Re-
kristallisat-Korngröße in der sedimentären Matrix der 
Grauwackenzonen-Schliffe kontinuierlich zu.

Neben der Ausmessung mittlerer Korngrößen, getrennt für 
das Quarz/Albit- und das Glimmer-Teilgefüge wurden auch 
Kornformanalysen durchgeführt. Hieraus wurden zahlrei-



124

che Diskriminationsdiagramme erstellt. Eine Auswahl der 
Ergebnisse sei vorgestellt:

• Das Quarz-Albitgefüge weist im Trend Längsachsen von 
0,06 mm (Quarzphyllit) gegenüber 0,03 mm (metamor-
phe Grauwackenzone) auf.

• Bei den Hellglimmer- bzw. Serizit-Längsachsen er-
scheint der Korngrößen-Wechsel von 0,1 mm im Quarz-
phyllit zu 0,05 mm für die metamorphe Grauwackenzo-
ne als diskriminativ.

• Im Quarzphyllit werden maximale Hellglimmer-Korngrö-
ßen (Längsachsen) bis 0,15 mm erreicht, während die 
metamorphe Serizitsprossung in der Grauwackenzone 
eher bei 0,08 mm liegt.

• Scharf diskriminierend ist keines der benutzten Dia-
gramme.

Die Thematik korreliert mit dem berühmten alten Streit zur 
Festlegung der Grenze Phyllit/Glimmerschiefer. Hier wurde 
im symPosium (1962) 0,1 mm „Blättchendurchmesser“ der 
Hellglimmer als Grenze festgelegt. Die fraglichen Gesteine 
bewegen sich also genau in diesem Grenzbereich.

Trotz der aufwendigen Gefüge-Untersuchungen blieben 
noch einige Proben in ihrer Zuordnung unklar. Eine sehr 
klare Trennung eröffnete sich in der Untersuchung der 
Hellglimmer-Chemie. Dies konnte aus Kosten- und Zeit-
gründen nur an wenigen Proben exemplarisch durchge-
führt werden. Im Phengit-Muskovit-System erweisen sich 
die metamorph gesprossten Glimmer des Quarzphyllits 
als reine Muskovite, während die metamorph gespross-
ten Glimmer der Grauwackenzone eine deutliche Phengit-
Komponente aufweisen. Dies gilt jedoch nicht für die De-
tritus-Glimmer der Grauwackenzone, die durch Panwitz 
(Diss., 2006) sehr ausführlich geochemisch und geochro-
nologisch untersucht wurden. Zur Vermeidung von Ver-
wechslungen ist daher auch hier höchste präparative und 
mikrokopische Sorgfalt geboten.

Die Ergebnisse wurden durch erneute Geländebegehun-
gen unter Einbeziehung der tektonischen Messdaten in die 
geologische Kartendarstellung eingearbeitet.

Ergebnis: Verbreitung der Gesteine
Wie bereits in früheren Berichten dargestellt, kommen groß-
räumig drei verschiedene Raumlagen zwischen Quarzphyllit 
und Grauwackenzone vor:
• Am häufigsten ist die Vertikalstellung der Grenze, wie im 

Bereich Pass Thurn – Großer Rettenstein – Aschau/Kar-
alm – Gerstinger Tretl.

• Weiterhin kommen Bereiche vor, an denen der Quarz-
phyllit flach auf Grauwackenzone auflagert. Dies stellt 
die klassische Lehrmeinung insofern auf den Kopf, als 
die tektonisch tiefere Deckeneinheit (Unterostalpin) auf 
dem tektonisch höheren Oberostalpin zu liegen kommt.

• Eher selten kommt die Grauwackenzone flach auf 
Quarzphyllit zu liegen.

Letztere Variante ist jedoch in allen geologischen Über-
sichtskarten der Alpen und Schema-Profilen umgesetzt. 
Die Karten sind in diesem Detail somit alle falsch.

Die Grenze von Interesse wird durch Sprödstörungen ein-
deutig versetzt. Dies ist nun quantifizierbar, wie z.B. im 
Kurzen Grund am Ghf. Wegscheid (etwa 900 m) oder im 
Windautal an der Baumgartenalm (500 m).

Andere Teile des Grenzverlaufs werden durch steilachsi-
ge Faltung erklärbar. Diese überprägen den ursprüngli-
chen, steil NE-SW-streichenden Lagenbau erheblich und 
stellen wohl ebenfalls ein spätes Ereignis dar. So kommt 
der überraschende Wechsel von senkrechtem Verlauf am 
Tagweidl zu flacher Raumlage an der Strubschlagalm zu-
stande. Dies erklärt den bedeutenden Nord-Vorsprung des 
Quarzphyllits bis zum Gerstinger Tretl in den Gipfellagen 
zwischen Gerstinger, Tanzkogel und Schwarzkarkogel, im 
Gegensatz zur Position der Grenze im Windautal.

Als drittes Ergebnis ist die Existenz von Verschuppungen 
zwischen Quarzphyllit und Grauwackenzone festzuhalten 
(Steinbergstein/Haldenstein). Diese sind jedoch sehr klein-
räumig.

Formt man die Sprödstörungen gedanklich zurück, ergibt 
sich eine duktile, wellblechartige Überfaltung und Verbie-
gung der Grenze Quarzphyllit/Grauwackenzone, die ei-
nen schlangenlinienförmigen Verlauf der Grenze nach sich 
zieht. Folgende Zeitreihe von Ereignissen erscheint als lo-
gisch:

• Letzte Gefüge-Equilibrierung im Bereich höherer Grün-
schieferfazies für den Quarzphyllit.

• Gemeinsame duktile Scherung beider Einheiten in fla-
cherem Regime, für den Quarzphyllit retrograd, für die 
Grauwackenzone prograd. Hierbei Vertikalposition der 
Grenze.

• Danach Faltung im duktilen Milieu mit beginnender Ten-
denz zu spröd-duktilem Regime.

• Zuletzt Sprödstörungen, meist mit dem Verlauf der 
Haupttäler identisch.

Die zeitliche Eichung dieser Ereignisfolge ist noch offen.

Im Zuge der Neuzeichnung der Manuskriptkarten im Maß-
stab 1:10.000 wurden auch die Bereiche um den Lodron, 
Gasthof Steinberghaus, Pastauwald und Tagweidalm neu 
bearbeitet. Hier ging es um die Angleichung der Gesteins-
ansprache zwischen den Kartierungen berbericH (2006), 
Panwitz (2006) und HeiniScH (2002, 2003). Speziell war 
hier die Zuordnung zur Schattberg-Formation bzw. Löh-
nersbach-Formation unklar. Die ursprüngliche Variante, 
Löhnersbach-Formation mit zahlreichen enthaltenen Me-
ta-Sandsteinbänken auszuscheiden, wurde durch die Defi-
nition zusammenhängender Zonen aus Schattberg-Forma-
tion ersetzt. Der betrachtete Ausschnit weist durchgängig 
eine kräftige Deformation auf, welches auch mit die Ursa-
che für die unterschiedliche Feldansprache war. Die Zone 
ist somit insgesamt dem Bereich der höher metamorphen 
Grauwackenzone (Übersignatur) zuzuweisen.

Perspektive

Im Zuge der Neuordnung des alpinen Deckensystems nach 
Art und Grad der alpidischen Metamorphose, wie sie in der 
Bundesländerkarte Salzburg durch Abgrenzung des Koral-
pe-Wölz-Deckensystems erfolgt ist (Pestal et al., Erläute-
rungen zur geol. Karte von Salzburg 1:200.000, 2009), ist 
dringend der Zeitpunkt der letzten penetrativen Gefügebil-
dung im hier untersuchten Grenzbereich zu klären. Bisher 
ist völlig offen, ob die letzte gefügeprägende Hellglimmer-
blastese, deren Korngrößen verglichen wurden, variszi-
schen oder alpidischen Alters ist. Offen ist auch, wie viele 
Metamorphose-Ereignisse insgesamt gefügeprägend wa-
ren. Damit wird auch fraglich, ob die Grenze Quarzphyllit/
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Grauwackenzone überhaupt eine alpidische Deckengren-
ze darstellt, wie es die letzten 100 Jahre Lehrmeinung war.

Hier können nur ausführliche geochronologische und gefü-
gekundliche Untersuchungen weiterhelfen, die intensiv mit 
Geländearbeiten gekoppelt werden müssen.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 
im Innsbrucker Quarzphyllit 

auf Blatt 121 Neukirchen am Großvenediger

Helmut HeiniscH & claudia Panwitz

(Auswärtige Mitarbeiter)

Stand der Arbeiten

Die Zielsetzung des Jahres 2009, die geologische Aufnah-
me im Windau- und Kelchsautal bis zu den jeweiligen Tal-
schlüssen auszudehnen, wurde weiterverfolgt. Konkret 
stand im Jahr 2010 die Kartierung des Bergrückens an, 
der im Kelchsautal den Langen Grund vom Kurzen Grund 
trennt. Der nach Süden auf 2300 m Höhe ansteigende 
Gipfelbereich ist weitgehend unerschlossen und schwer 
zugänglich. Verfallene Almen und Wege deuten auf Um-
nutzung in ein privates Jagdgebiet hin. Eine absichtliche 
Behinderung der Zugänglichkeit manifestiert sich auch in 
mächtigen Schrankenbauten und Vergitterungen an der 
Bachquerung im Kurzen Grund.

Erst ab dem südlich folgenden Schafsiedel, der im Jahr 
2011 Gegenstand der Aufnahme sein soll, besteht eine 
touristische Anbindung über Wanderwege an die Bamber-
ger Hütte. Die im Jahr 2010 aufgenommene Fläche um-
fasst etwa 11 km2.

Umgrenzung des Bereichs

Das Kartiergebiet liegt, leicht überlappend, südlich des Di-
plomkartiergebietes von WaLtHer (2004). Die Westgrenze 
ist durch den Blattrand von Blatt Neukirchen gegeben und 
schneidet etwa im Bereich der Stubalm die Talaue des 
Langen Grundes. Eine steile Waldflanke führt vom Ost-
hang des Langen Grundes in die baumfreie, von enor-
men Schuttmassen umrahmte Gipfelregion, mit den Er-
hebungen von Kreuzjoch, Foischingkopf, Dürnbergstein 
und Stanglhöhe. Die Ostgrenze der Aufnahme schließt mit 
Foissbachalm und Wildkar die Lücke zu den Kartierungen 
von HeiniScH (2008). Weiterhin konnte die Lücke um die 
Manzenkaralm in Richtung der Fahrstraße zur Bamberger 
Hütte geschlosssen werden, wo in 2009 der Zugang aus 
jagdlichen Gründen verwehrt worden war.

Lithologie und Verbreitung der Gesteine

Die überwiegende Fläche besteht aus monotonem Inns-
brucker Quarzphyllit. Die Gipfelflur besteht hauptsächlich 
aus quarzitischem Quarzphyllit. In der Flanke zum Langen 
Grund, Bereich Kälberarnbach – Stubalm, unterlagern Ge-
steine der Grauwackenzone und Augengneise den Quarz-
phyllit. Die durch WaLtHer (Jb. Geol. B.-A., 144, 2004) 
mit Dünnschliffdaten und ausführlichen weiteren Untersu-
chungen festgelegte Grenze zwischen Grauwackenzone 
und Quarzphyllit wurde bestätigt und nach Süden weiter-
verfolgt. Exorbitante Wanderblockhalden und großräumige 
Hangbewegungen erschweren die genaue Definition die-

ser so wichtigen tektonischen Grenze im kartierten Aus-
schnitt beträchtlich.

Innsbrucker Quarzphyllit

Der Innsbrucker Quarzphyllit umfasst 80 % des Kartierge-
bietes. Generell handelt es sich petrographisch um eher 
quarzreiche Quarzphyllite. In den Gipfelregionen von Dürn-
bergstein, dem Wildkar und der Stanglhöhe sind in hohem 
Maße Serizitquarzite eingeschaltet. Die eher blockig-ban-
kig absondernden Serizitquarzite sind intensiv verfaltet und 
verzahnen auch lateral mit glimmerreicherem Quarzphyllit. 
Das makroskopische Gefüge ist identisch mit den bisher 
aufgenommenen Quarzphyllit-Bereichen (HeiniScH, 2009). 
Es zeigt intensive Kleinfältelung. Überschneidungsrelatio-
nen belegen mindestens drei Falten- und Schieferungsge-
nerationen. Die vielfache Teilbarkeit durch Schieferung in 
verschiedenen Raumrichtungen führt makroskopisch zur 
Absonderung von Megablöcken, ähnlich wie sie bei massi-
gen Gesteinen zu erwarten wären.

Das Dünnschliffbild bestätigt das Bild der polyphasen 
duktilen Faltung, Schieferung und Interndeformation. Zwi-
schen serizitbelegten jüngeren Schieferflächen sind in Mi-
krolithons überformte gröberscheitige Hellglimmer samt 
Quarz/Albit-Pflastergefüge erhalten. Stabiler Biotit oder 
Granat können auch in diesem Teilgebiet nicht nachgewie-
sen werden. Chlorit-Pseudomorphosen nach Biotit weisen 
jedoch auf eine Peak-Metamorphose im Biotit-Stabilitäts-
feld hin, der eine retrograde Überprägung folgte.

Gesteine der Grauwackenzone

Die Gesteine der Grauwackenzone werden in erster Li-
nie durch deformierte Schattberg-Formation repäsentiert. 
Diese tritt sowohl in der westlichen als auch der östlichen 
Talflanke des Langen Grundes zutage. Östlich oberhalb 
des Gasthofs Moderstock ist eine dünne Tuffitschiefer- 
und Porphyroid-Lage eingeschaltet. Da auch die Gesteine 
der Grauwackenzone duktil deformiert sind, ist eine Gelän-
de-Abgrenzung zum Quarzphyllit nicht trivial. Ausführliche 
Dünnschliffdaten und weitere Auswertungen hierzu sind in 
der Diplomkartierung WaLtHer (2004) dokumentiert.

Ortho-Augengneise

Zwei lagige Einschaltungen von Ortho-Augengneisen tre-
ten auf. In diesem Falle liegen beide an der Grenze Quarz-
phyllit/Grauwackenzone, welches die Grenzziehung zwi-
schen den beiden Einheiten vereinfacht. Ein größeres 
Vorkommen befindet sich an der Forststraße unterhalb 
der Geist-Jagdhütte auf 1400 m Höhe, ein kleineres an 
einem Forstweg auf 1300 m Höhe südlich des Kälberarn-
baches. Letzteres lässt sich aufgrund von Wanderblock-
Bestreuung nur konstruktiv Richtung Talaue Langer Grund 
extrapolieren. Die Augengneise sind von bräunlicher bis 
schwärzlicher Farbe, sondern bankig ab und weisen die 
charakteristischen, mehrere cm großen Kalifeldspat-Por-
phyroklasten auf. Vor allem am Rand sind sie intensiv zer-
schert.

Überlegungen zum tektonischen Bau und zur 
 Gesamtsituation

Den wichtigsten Aspekt beim Gesamtbau bildet der Um-
stand, dass im Untersuchungsgebiet der Innsbrucker 
Quarzphyllit flach auf der Grauwackenzone auflagert, ent-



126

gegen der allgemeinen Lehrmeinung, der Innsbrucker 
Quarzphyllit stelle das tektonisch Liegende der Grauwa-
ckenzone dar. Unmittelbar an der Grenze finden sich hier 
zwei Augengneis-Züge.

Flacher Lagenbau mit ca 30° Einfallen nach Ost bis Süd-
ost ist charakteristisch für den gesamten Abhang zum 
Langen Grund, sofern dies aufgrund massiver Massenbe-
wegungen zweifelsfrei zu ermitteln ist. In den Gipfellagen 
von Gamsbrunn – Foischingkopf – Herzogkogel bedingt 
eine deutliche duktile Verfaltung einen Wechsel auf flaches 
Südfallen. Östlich anschließend, im Umfeld der Stanglhö-
he, dreht der lithologische Wechsel auf West-Ost-Strei-
chen bei zunehmender Versteilung von 60° Süd bis auf 80° 
Süd. So erfolgt der Übergang in den straffen Lagenbau, 
wie er für das Umfeld des Kurzen Grundes charakteris-
tisch ist. Neben den gemessenen strukturellen Daten lässt 
sich die Faltung nur über die Auskonstruktion von Quar-
zit-Einschaltungen graphisch fassen. Diese sind nicht als 
trennscharfe Grenzen anzusehen. Die Quarzite gehen late-
ral und vertikal in normalen Quarzphyllit über. Klare andere 
lithologische Kontraste fehlen. Gemessene Kleinfaltenach-
sen streichen größtenteils SSW–NNE, bei flachem Abtau-
chen nach Süden.

Die wesentlichen Sprödstörungen definieren den Verlauf 
von Langem Grund und Kurzem Grund. Aus dem kartier-
ten Teilabschnitt sind Versatzbeträge und Richtungen nicht 
ableitbar. Für den Langen Grund wird die Weiterverfolgung 
des Augengneiszuges auf der gegenüberliegenden Tal-
flanke (Blatt Wörgl) die Lösung bringen. Die Achsen der 
glazialen Karböden werden ebenfalls von Verwerfungen 
durchzogen. Mangels geeigneter Leithorizonte sind keine 
Bewegungsrichtungen ableitbar.

Quartär, Massenbewegungen

Das Gipfelpanorama wird von sehr ausgeprägten Karbil-
dungen umrahmt. Die Kare sind ungewöhnlich stark von 
Blockschuttmassen erfüllt. Es wurden sowohl Lokalmorä-
nen als auch fossile Blockgletscher ausgeschieden. Bis in 
mittlere Höhenlagen (1700 m) sind reliktische Wallformen 
erkennbar (u.a. Arnbach-Jhtt. oder Manzenkar). Die Gip-
fel scheinen förmlich im Blockschutt zu ersticken. Wegen 
des monomikten lokalen Schuttbestandes aus Quarzphyl-
lit handelt es sich bei den ausgeschiedenen Moränen-
flächen ausschließlich um Lokalmoränen. Lediglich am 
westlichen Hangfuß des Langen Grundes (Stubalm) ist 
unter durchgängig verfolgbaren Eisstau-Sedimenten ein 
Rest von verdichteter Grundmoräne mit zentralalpinem 
Anteil erhalten.

Das auffälligste geomorphologische Phänomen des Kar-
tiergebietes stellen großflächige Massenbewegungen dar. 
Diese kommen als im Verband geglittene Massen, aber 
auch in Gestalt von vollkommen zerlegten Wanderblock-
Halden vor. Das Phänomen betrifft die gesamte Ostflanke 
des Langen Grundes. Hier ist der Talquerschnitt durch die 
Massenbewegungen zu einem sekundären V-Tal verengt. 
Trotz erheblicher Hangneigung finden sich in den waldbe-
wachsenen Hängen nur Megablöcke und nichts Anstehen-
des. Es gibt aber auch keine morphologischen Hinweise 
auf aktuelle Bewegungen. Die Entlastung der Hänge dürf-
te spät- bis postglazial erfolgt und dann zur Ruhe gekom-
men sein.

Der monolithologische Quarzphyllit-Blockschutt wurde mit 
eigener Signatur ausgeschieden. Hier ist zu klären, wie die 

endgültige Kartendarstellung erfolgen sollte. Auch die im 
übergeordneten Zusammenhang wichtige Grenze Quarz-
phyllit/Grauwackenzone ist von der Wanderblock-Bede-
ckung betroffen. Die auffällige Geschiebelieferung rings 
um den Gipfelkomplex Dürnbergstein – Stanglhöhe er-
klärt die überproportional große Häufigkeit von manchmal 
hausgroßen Quarzphyllit-Findlings-Blöcken im gesamten 
Kelchsautal und bis ins Alpenvorland.

Entsprechend der Mobilität der Flanken zeigen sich in 
sämtlichen Gipfeln und Graten Zerrspalten. Sie häufen 
sich in betont quarzitischen Lithologien. Bogenförmige 
Abrisse und damit korrelierbare Sturzmassen sind z.B. im 
Umfeld des Dürnbergstein und des Manzenkars erfasst.

Ausblick

In logischer Fortsetzung wären für das Geländejahr 2011 
der südlich anschließende Bereich vom Schafsiedel bis 
zur Landesgrenze Tirol/Salzburg zur Aufnahme vorgese-
hen sowie das Frommbachtal mit Fünfmandling und Sal-
zachgeier.

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 
im Innsbrucker Quarzphyllit 

auf Blatt 121 Neukirchen am Großvenediger

claudia Panwitz

(Auswärtige Mitarbeiterin)

Stand der Arbeiten

Es wurde strategisch festgelegt, für die Gebietsauswahl 
der Geländeaufnahme auch Einzugsgebiete, Zugänglich-
keit und Verfügbarkeit von Befahrungserlaubnissen zu be-
rücksichtigen. Damit bestand die Aufgabe, die nun schon 
seit 10 Jahren währende Aufnahme der sehr langen Täler 
von Windau und Kelchsau bis zu den jeweiligen Talschlüs-
sen auszudehnen. Der hier beschriebene Teil der Aufnah-
me erfasst den Talschluss des Windau-Tales, samt eines 
an der Miesenbachalm endenden, subparallelen Seiten-
tales. Die Kartierfläche schließt damit am Ostrand an die 
noch aus dem Aschauer Tal vorgenommenen Begehun-
gen von HeiniScH (2001) an. Im Süden wurde jeweils bis 
zu den Gipfeln kartiert, die den Grenzgrat zum Salzachtal 
aufbauen. Dies entspricht der Bundesländergrenze Tirol/
Salzburg. Die von der Autorin aufgenommene Fläche um-
fasst etwa 10 km2.

Umgrenzung des Bereichs

Der etwa rechteckige Geländestreifen grenzt im Norden 
an die Aufnahmen des Jahres 2008 an. Er beginnt an einer 
 E-W-verlaufenden Linie auf Höhe Oberfoischingalm – Mie-
senbachalm. Im Westen endet er an der Rotwand-Hintalm 
und schließt den Bereich der Rotwand – Grundalm ein. 
Das westliche anschließende Gebiet, welches die Verbin-
dung zur Kelchsau und zum Umfeld der Bamberger Hütte 
herstellt, ist durch HeiniScH (in Vorb.) in Bearbeitung.

Der Süden wird durch folgende Gipfel und Talübergänge 
gebildet: Grünkogel – Filzenscharte – Gamskogel – Speik-
kogel – Geige. Die Fortsetzung des Gipfelzuges Geige – 
Gamsbeil – Westerachkopf bildet die Grenze zu den Auf-
nahmen von HeiniScH (2001).
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Lithologie und Verbreitung der Gesteine

Die Hauptmasse des Gesteins wird durch monotonen Inns-
brucker Quarzphyllit gebildet. Im Umfeld des Speikkogels 
treten Paragneise auf, die den Steinkogelschiefern zuge-
ordnet wurden. Ebenfalls dort treten auch Orthogneiszüge 
in Erscheinung.

Innsbrucker Quarzphyllit

Der Innsbrucker Quarzphyllit umfasst in seiner Monotonie 
80 % des Kartiergebietes.

Petrographisch handelt es sich um quarzreiche Quarz-
phyllite mit einzelnen Quarzitlagen. Das makroskopische 
Gefüge zeigt intensive Kleinfältelung. Überschneidungs-
relationen belegen mindestens drei Falten- und Schie-
ferungsgenerationen. Die Dünnschliffdaten zeigen eine 
intensive duktile Interndeformation. Somit sollte man 
die Quarzphyllite korrekterweise als Protomylonite be-
zeichnen. Kartierung von Leithorizonten oder Ableitung 
primärer Lagerungsverhältnisse sind angesichts die-
ses Deformationsgrades kaum möglich. Um die Struk-
turen darzustellen, wurden einzelne Partien quarzreicher 
Quarzphyllite bis Serizitquarzite getrennt ausgeschieden. 
Dies wurde insbesondere bei morphologischer Wirksam-
keit der Serizitquarzite (Wasserfälle, Höhenrücken) ange-
wandt. Gehäuft finden sich die Serizitquarzite im Steilab-
bruch zwischen dem Parkplatz Talschluss Windau (1286 
m) und der Rotwand-Grundalm (1597 m) sowie am Grat 
zwischen Gamskogel und dem verfallenen Tagweider 
Tretl.

Im Dünnschliffbild bestätigt sich das Kartierkriterium, dass 
zwischen serizitbelegten jüngeren Schieferflächen in Mik-
rolithons überformte gröberscheitige Hellglimmer vorkom-
men. Stabiler Biotit oder Granat sind nicht vorhanden.

Nur an einer Stelle konnte eine dünne Amphibolitlage auf-
gefunden werden (Felsstufe zwischen Rotwand-Grundalm 
und Rotwand-Hintalm).

Steinkogelschiefer

Mit unscharfer Grenze schalten sich am Südrand des kar-
tierten Bereiches, insbesondere am Speikkogel, mehrere 
100 m mächtige Gesteine ein, die ebenflächiger geschie-
fert erscheinen und eine Gneistextur haben. Da man sich 
nur noch wenige 100 m entfernt vom Steinkogel befindet, 
sollten die Gesteine im bisherigen Sprachgebrauch der 
Einheit der „Steinkogelschiefer“ zugeordnet werden. Dies 
erfolgt unter Missachtung des Umstandes, dass es sich 
überwiegend um gebänderte Paragneise handelt. Südlich 
des Speikkogels setzt makroskopisch sichtbar Granatfüh-
rung ein. Damit ist bewiesen, dass ab hier Gesteine mit 
deutlich höherer Metamorphose anstehen, wenn man sie 
mit dem Quarzphyllit unserer Definition vergleicht.

Orthogneise

Die Orthogneiszüge im Umfeld des Steinkogels fügen sich 
symmetrisch in den steilgestellten Lagenbau ein. Sie wei-
sen Kalifeldspat-Phänokristalle mit deutlichen Augentex-
turen auf, sind also als Augengneise zu bezeichnen. Nähe-
re Untersuchungen fehlen. Die tektonische Position ist den 
auf Blatt 122 auskartierten Augengneisen im Verband mit 
Steinkogelschiefern äquivalent (Höhenrücken zwischen 
Mühlbachtal und Bramberg).

Überlegungen zum tektonischen Bau und zur  
Gesamtsituation

Die Gesteinseinheiten weisen bei übersichtsmäßiger Be-
trachtung einen recht einheitlichen strukturellen Bau auf. 
Bei einem Generalstreichen von etwa 100° stehen die Se-
rien steil bis sehr steil (60–85°) bei durchgängigem Süd-
fallen. Eine flachwellige, offene Faltung führt zur mittel-
skaligen Modifikation der Raumlagen. Damit ist eine streng 
planparallele Auskonstruktion von Horizonten nicht ziel-
führend. Die kleinrämig-unsystematische Variation des La-
genbaus findet in wesentlich intensiverer Form ihre Ent-
sprechung im Aufschluss- und Handstückbereich. Größere 
Abweichungen von diesem in der Summe einförmigen Ver-
lauf der Hauptschieferung und des stofflichen Wechsels 
können an semiduktilen bis spröden Störungen auftre-
ten. Die Verstellung der Raumdaten kann aber auch durch 
Hangbewegungen verursacht werden.

Im Bereich Gamskogel-Speikkogel ändert sich das Gene-
ralstreichen auf E-W-Richtung. Die Gesteine stehen steil 
(70–80° Südfallen). Die als Steinkogelschiefer identifizier-
ten Paragneise variieren deutlich in ihrer Mächtigkeit und 
werden durch Augengneiszüge unterbrochen. Eine end-
gültige Klärung der Gliederung der Kristallinkomplexe im 
Umfeld des Speikkogels und des südlich folgenden Stein-
kogels sollte im Zuge der Kartierung von Süden her er-
folgen und mit ausführlichen petrographischen Untersu-
chungen gekoppelt werden. Für diese war im gegebenen 
Auftragsrahmen kein Spielraum.

Sprödstörungen definieren den Verlauf der Haupttäler 
(Windau) und die Lage der Talübergänge (u.a. Filzenschar-
te). Aufgrund der Monotonie der Paragesteine ist im be-
trachteten Ausschnitt keine Abschätzung von Versatzbe-
trägen möglich. Dies muss in Zusammenschau der Daten 
der Vorjahre (HeiniScH & Panwitz, Jb. Geol. B.-A., 148/2, 
2008; Jb. Geol. B.-A., 149/4, 2009) geschehen.

Quartär, Massenbewegungen

Die Gipfelaufbauten werden von Karbildungen mit erhal-
tenen Lokalmoränen umrahmt. Wallformen sind ebenfalls 
vorhanden (beispielsweise Rücken der Rotwand-Grund-
alm). Bei den ausgeschiedenen Moränenflächen handelt 
es sich aufgrund der petrographisch-monomikten Zu-
sammensetzung aus Quarzphyllit um Lokalmoränen. Der 
Quarzphyllit neigt intensiv zur Blockbildung. Wegen der in-
tensiven Faltung in verschiedenen Raumrichtungen heben 
sich die Teilbarkeiten der verschiedenen Schieferungen 
räumlich auf. Dies bewirkt eine Absonderung des Quarz-
phyllits nach Art massiger Gesteine.

Außerdem sind die Quarzphyllitgebiete äußerst anfällig 
für Hangbewegungen. Sämtliche Gipfel und Grate wei-
sen Zerrspalten auf. Antithetisches Kippen in Gestalt von 
Toppling dominiert beispielsweise im Bereich N Gamsko-
gel und Speikkogel. Auch der schwer zugängliche Rücken 
des Grünkogels ist komplett von Zerrspalten durchsetzt.
In Flankenposition lösen sich die Gesteine in großflächi-
gen Massenbewegungen auf. Ein Musterbeispiel stellt der 
Hang um die Oberfoischingalm dar. Hier ist man geneigt, 
anstelle des Anstehenden nur noch Wanderblock-Halden 
einzutragen.

Auf Höhenrücken und in Talübergängen kommt es stets zu 
Vernässungen in Gestalt kleiner Seen und Moorbildungen.
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Blatt 128 Gröbming

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 
im Wölzer Kristallinkomplex 

auf Blatt 128 Gröbming

eWaLd HeJL

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das Kartierungsgebiet 2009 liegt an der orographisch 
rechten Seite des Großsölktales zwischen der Ortschaft 
Mößna im N und der Hüttfeldalm im S. Es hat eine Flä-
che von ca. 13 km2 und ist folgendermaßen umgrenzt: 
St. Nikolai – Mößna – Seifriedbach – Breitlahnalm – östli-
che Blattgrenze – Hüttfeldalm – St. Nikolai. Die Höhendif-
ferenz zwischen dem namenlosen Gipfel an der Südseite 
des Weitenkars (2016 m) und dem Ortskern von Mößna 
(1023 m) beträgt 993 m.

Das präquartäre Grundgebirge gehört zum W ö l z e r 
K r i s t a l l i n k o m p l e x ,  der hier aus mittelgradig me-
tamorphen Gesteinen der Amphibolitfazies, und zwar aus 
mittel- bis grobkörnigen Glimmerschiefern, Granatglim-
merschiefern, Amphiboliten, Granatamphiboliten und ge-
ringmächtigen Kalkmarmoren besteht. Die Metamorpho-
se war hier etwas stärker, d. h. höher temperiert als im 
nördlich anschließenden Gebiet, das im Vorjahr geolo-
gisch aufgenommen wurde. Diese stetige Zunahme des 
Metamorphosegrades von N nach S bzw. von Hangend 
zu Liegend äußert sich in der Häufung granatreicher La-
gen im Glimmerschiefer, in der Größenzunahme der Gra-
nate und im Auftreten von Amphiboliten südlich des Seif-
riedbaches, während weiter im N die Amphibol führenden 
Gesteine (z.B. Hornblendegarbenschiefer) stets auch viel 
Chlorit enthalten (Epidotamphibolitfazies).

Das Problem der Unterscheidung und feldgeologischen 
Abgrenzung von Glimmerschiefern und Granatglimmer-
schiefern wurde schon im Bericht 2008 angesprochen. 
Unter Berücksichtigung der Erfahrungen aus den Vorjah-
ren konnte nun folgende flächenhafte Ausscheidung vor-
genommen werden: Als G l i m m e r s c h i e f e r  wurden 
jene Bereiche ausgeschieden, in denen Granat allenfalls 
Nebengemengteil ist und eine maximale Größe von ca. 
3 mm nicht überschreitet. Es handelt sich bei diesen Ge-
steinen um mittelkörnige Muskovitschiefer, Zweiglimmer-
schiefer und Granat führende Glimmerschiefer, deren ma-
kroskopisches Erscheinungsbild ganz ähnlich ist wie in 
den weiter im N gelegenen Gebieten. Als G r a n a t g l i m -
m e r s c h i e f e r  wurden Bereiche mit gehäuftem Auftre-
ten granatreicher Lagen und mit relativ großen, kaum chlo-
ritisierten Granaten ausgeschieden. Es dominieren hier 
Granate mit Korndurchmessern über 3 mm, wobei auch 
über 5 mm große Kristalle nicht selten sind. Die Behaup-
tung von HübeL (Diss. phil. Fak. Univ. Graz, S. 15, 1970), 
wonach „Granate von einer Größe über 5 mm […] nur an 
einer Stelle, in einem Aufschluss im Stierkar östlich un-
ter der Unholdingspitze in ca. 2100 m Höhe“ beobachtet 
werden konnten, vermittelt einen nicht ganz zutreffenden 
Eindruck, der durch die Ergebnisse der Begehungen 2009 
zumindest ergänzt werden muss. So treten z.B. bis ca. 
12 mm große, sehr frische Granate in dem Granatmusko-
vitschiefer an der Südseite des Unholdinggrabens in un-

gefähr 1600 m über NN auf. Bis ca. 10 mm große Gra-
nate kommen auch am Grat oberhalb des Mitterkars bei 
Kote 1985 vor. Die Granate wittern an den mit Flechten 
bewachsenen Felsen oberhalb der Waldgrenze als dunkle 
rötliche bis schwarzbraune Knoten heraus (sog. „Knopferl-
granat“ nach R. ScHuSter). Frische Bruchflächen parallel 
zur Schieferung haben eine typisch knotige Struktur, die 
sich deutlich von den glatteren Bruchflächen der granat-
ärmeren Glimmerschiefer unterscheidet. Allerdings treten 
in den als „Granatglimmerschiefer“ ausgewiesenen Be-
reichen auch Lagen aus granatärmeren Glimmerschiefern 
auf. Entscheidend für die Kartierung ist nicht das einzel-
ne Handstück oder der einzelne Aufschluss, sondern die 
Synopsis in einem Radius von gut 50 m. Wenn in diesem 
Umkreis ein gehäuftes Auftreten von granatreichen Lagen 
(Kristalle >3 mm) und/oder auffallend großen Granaten (>5 
mm) zu beobachten ist, wird der Bereich dem „Granatglim-
merschiefer“ zugeordnet.

A m p h i b o l i t  und G r a n a t a m p h i b o l i t  treten be-
vorzugt, wenn auch nicht ausschließlich, im Bereich der 
Granatglimmerschiefer auf. Ihre Verbreitung wurde schon 
von HübeL (1970, ebenda) dargestellt, wobei die Bege-
hungen 2009 seine Befunde im Wesentlichen bestätigen. 
Die Amphibolite bilden bis knapp über 100 m mächtige, im 
Streichen oftmals über hunderte von Metern anhaltende, 
konkordante Lagen, deren Gesamtvolumen jedoch deut-
lich kleiner ist als jenes der umgebenden Glimmerschie-
fer. Die meisten Amphibolite sind mittelkörnig, undeutlich 
gebankt und sehr dunkel, d.h. arm an Feldspat. Ausge-
sprochene Bänderamphibolite mit hellen plagioklasreichen 
Lagen, wie sie z.B. im Schladminger Gneiskomplex vor-
kommen, wurden nicht angetroffen. Die Aussage von Hü-
beL (1970, ebenda, S. 27), wonach Granate vorhanden sein 
können und dann Durchmesser von 1 bis 2 mm erreichen, 
bedarf einer Ergänzung. Ich fand an mehreren Stellen Gra-
natamphibolite mit reichlich Granat, insbesondere an der 
Forststraße östlich von St. Nikolai bzw. nördlich vom Un-
holdinggraben. An dieser Forststraße fand ich in ca. 1400 
m über NN anstehenden Granatamphibolit mit hellroten 
bis zu 17 mm großen Granatporphyroblasten. Ansonsten 
sind die Granate der Amphibolite aber meistens kleiner als 
5 mm.

Östlich der Mautneralm (1292 m) – im äußersten S des 
Aufnahmsgebietes – kommt die von HübeL (1970, ebenda) 
beschriebene Folge der f e l d s p a t r e i c h e n  G r a n a t -
g l i m m e r s c h i e f e r  vor. Diese Glimmerschiefer sind 
meistens mittelkörnig und vielerorts reich an frischem Gra-
nat (ca. 3 bis 8 mm Durchmesser). Hellglimmer überwiegt 
gegenüber Biotit. Die feldspatreichen Glimmerschiefer 
sind zwar gut geschiefert, neigen jedoch nicht zur dünn-
plattigen Entfestigung entlang glimmerreicher Lagen, wie 
es bei den anderen Glimmerschiefern oft der Fall ist. Das 
Gestein bildet auch im Hangschutt relativ große, kompakte 
Blöcke, von denen sich Handstücke erst nach vielen kräf-
tigen Hammerschlägen ablösen lassen.

Weißer bis hellgrauer, mittelkörniger K a l k m a r m o r  tritt 
östlich der Hansenalm (1226 m) und östlich der Mautner-
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alm (1292 m) auf. Der feinkörnige Dolomitmarmor vom Ty-
pus Gumpeneck scheint hier nicht vorzukommen.

Die magnetische Deklination liegt im Aufnahmsgebiet bei 
ca. +2°. Die Einfallsrichtungen wurden zunächst unkorri-
giert gemessen und anschließend korrigiert (wahre Ein-
fallsrichtung = Messwert +2°). Sowohl im Gelände als auch 
anhand der gemessenen Einfallsrichtungen ergibt sich der 
Eindruck eines relativ einheitlichen, mittelsteil bis steil 
nach N einfallenden Lagenbaus mit einer Versteilungsten-
denz gegen S. Ob und in welchem Maße dieser Lagenbau 
in einen isoklinalen Großfaltenbau einbezogen ist, wird erst 
aus der großräumigen Synopsis der Kartierungsbefunde 
ersichtlich sein.

S p ä t g l a z i a l e  M o r ä n e n  und B l o c k g l e t s c h e r -
A b l a g e r u n g e n  wurden in den drei nordexponierten 
Karen oberhalb des Mößnawaldes angetroffen, und zwar 
im namenlosen Kar östlich des Jausenkogels (1812 m), 
im Mitterkar und im Weitenkar – größtenteils oberhalb von 
1600 m über NN.

Bei den gut geschichteten Sanden und Kiesen zu beiden 
Seiten des Seifriedbaches dürfte es sich um f l u v i o g l a -
z i a l e  E i s r a n d s e d i m e n t e  handeln. Der Seifried-
bach hat sich bis zu 80 m tief in diese Sedimente einge-
schnitten.

Revisionsbegehung und Korrekturen zur Kartierung 
von S. Freimüller auf Blatt 128

Zum Zwecke der Überprüfung der Kartierungsergebnisse 
von S. FreiMüLLer und W. Seebauer aus den Vorjahren 
wurde mit Revisionsbegehungen zwischen Stein an der 
Enns und Großsölk bzw. an der östlichen Talflanke im Be-
reich Gatschberg – Freibachgraben – Schlein begonnen. 
Dadurch sollten folgende Fragen geklärt werden:

1. Stimmt es, dass in diesem Bereich der Ennstaler Phyllit 
relativ flach und großräumig von den etwas stärker meta-
morphen Wölzer Glimmerschiefern überlagert wird?

2. Kommen die Chloritphyllite nicht nur in der Ennstaler 
Phyllitzone, sondern – gewissermaßen formationsüber-
greifend – auch im Wölzer Glimmerschieferkomplex vor?

Beide Fragen sind für das umrissene Gebiet mit einem kla-
ren Nein zu beantworten, denn es wurden in den von Frei-
MüLLer als „Glimmerschiefer“ kartierten Bereichen östlich 
von Gatschberg und im Freibachgraben keine Glimmer-
schiefer, sondern Phyllite angetroffen. Außerdem spricht 
das regionale Einfallen der Gesteine gegen eine großräu-
mig flache Lagerung. Die Gesteine fallen hier meistens 
mittelsteil nach N bis NNW. Eine flache Lagerung wurde 
fast nirgends angetroffen.

Somit stellt sich die Frage, wie es zu dieser unrichtigen 
Einschätzung der regionalen Lagerungsverhältnisse kom-
men konnte. Ich vermute, dass FreiMüLLerS Zuordnung zu 
„Phyllit“ bzw. „Glimmerschiefer“ auf unterschiedlich star-
ker Entfestigung des anstehenden Gesteins beruht. Blätt-
rig entfestigter Phyllit und dessen kleinstückiger Zersatz 
in tieferer Hanglage wurde anscheinend als „Phyllit“ kar-
tiert, während die standfesteren, weniger stark angewit-
terten Felspartien in Gräben und auf Höhenrücken tenden-
ziell dem „Glimmerschiefer“ zugeordnet wurden. Dieses 
tatsächlich variable Erscheinungsbild des Phyllits ist je-
doch nicht Ausdruck der primären, d.h. unverwitterten Li-
thologie und daher nicht als Formationskriterium geeignet. 

Ob diese Einschätzung auch für die Kartierungsergebnisse 
von Seebauer zutrifft, wird noch zu prüfen sein.

Es stimmt allerdings, dass die Grenzziehung zwischen 
der Ennstaler Phyllitzone und dem Wölzer Glimmerschie-
fer etwas unscharf ist. Diese Unschärfe erstreckt sich je-
doch nicht über Entfernungen von mehreren Kilometern, 
sondern höchstens über ungefähr 200 m. Der Übergang 
von Phyllit zu Glimmerschiefer macht sich als zunehmen-
de penetrative Deformation mit kleinräumiger Faltung und 
Scherung (crenulation cleavage) und durch die Zunahme 
von Quarzknauern sowie boudinierten, lateralsekretionä-
ren Quarzlagen bemerkbar. Die unmittelbar an den Ennsta-
ler Phyllit angrenzenden Glimmerschiefer sind in der Regel 
frei von makroskopisch erkennbarem Granat. Auffallende 
große Granate (>2 mm) kommen erst weiter im S vor.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen im  

Wölzer und Schladminger Kristallinkomplex 
auf Blatt 128 Gröbming

eWaLd HeJL

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das Kartierungsgebiet 2010 liegt an der orographisch lin-
ken Seite des Großsölktales zwischen der Ortschaft Möß-
na im N und dem Sölkpass im S. Es hat eine Fläche von 
ungefähr 24 km2 und ist folgendermaßen umgrenzt: St. 
Nikolai – Hüttfeldalm – Sölkpass (1788 m) – Etrachböden 
– Geierwand – Riedlbach – Steinkarlscharte (1954 m) – 
Knallkar – Knallalm (1355 m) – Stocker – Mößna (1023 m) 
– St. Nikolai. Die maximale Höhendifferenz dieses Gebiets, 
nämlich jene zwischen dem Deneck (2433 m) und dem 
Großsölkbach bei Mößna (1010 m) beträgt 1423 m.

Aufgrund der Darstellung auf der Geologischen Karte von 
Salzburg 1:200.000 (Geol. B.-A., 2005) hatte ich erwartet, 
dass das p r ä q u a r t ä r e  G r u n d g e b i r g e  dieses Ge-
biets zur Gänze dem Wölzer Kristallinkomplex zuzuord-
nen ist. Diese Erwartung wurde enttäuscht. Es stellte sich 
nämlich bald heraus, dass die Kare im Umkreis der Kal-
tenbachseen, das Sonnkar und die N- bis W-exponierten 
Wände im Talschluss südlich der Bräualm (1165 m) zwei-
felsfrei dem Schladminger Gneiskomplex (= Schladminger 
Kristallinkomplex) angehören. Der ganze Bereich besteht 
vorwiegend aus leicht migmatischen Biotitplagioklasgnei-
sen (Schlierenmigmatiten), wie ich sie in ganz ähnlicher 
Ausbildung aus dem Lessach- und Göriachtal in der Nord-
ostecke des Blattgebietes 157 Tamsweg kenne. Dort be-
steht z.B. der Gipfelaufbau des Kaserecks (2740 m) aus 
solchen Gesteinen. Sie sind typisch für den Riesachkom-
plex, der als Subkomplex des Schladminger Gneiskomple-
xes zu betrachten ist. Auf gar keinen Fall können diese Ge-
steine als Varietät der Wölzer Glimmerschiefer aufgefasst 
werden. Daher ist die Darstellung auf der Geologischen 
Karte von Salzburg 1:200.000 in diesem Bereich revisions-
bedürftig. Allein innerhalb des heurigen Aufnahmsgebiets 
betrifft die zu ändernde lithostratigraphische und großtek-
tonische Zuordnung eine Fläche von gut 6 km2. Die sehr 
steil stehende, annähernd W-E-verlaufende Grenze zwi-
schen den Granatglimmerschiefern des Wölzer Kristal-
linkomplexes im N und den migmatischen Gneisen des 
Schladminger Kristallinkomplexes verläuft in der Nähe 
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des Mitterecks (2284 m), möglicherweise über die Scharte 
südlich dieses Gipfels oder etwas weiter im N. Wegen an-
haltendem Schlechtwetter war es mir leider nicht möglich, 
diesen Grenzverlauf während der heurigen Geländesai-
son genau festzulegen. Ich möchte das im Sommer 2011 
nachholen.

Wie schon oben angedeutet, besteht der S c h l a d m i n -
g e r  K r i s t a l l i n k o m p l e x  im Umkreis der Kalten-
bachseen aus relativ monotonen Biotitplagioklasgneisen, 
weiters aus Zweiglimmergneisen und Granat führenden 
Gneisen, wobei Granat jedoch klein bleibt (<3 mm) und nur 
als Nebengemengteil auftritt. Eine Probe vom Grat zwi-
schen dem Sonnkar und dem Kar des Mittleren Kalten-
bachsees (Probe 2010/2) besteht zu gut zwei Dritteln aus 
einem hellen, vorwiegend kleinkörnigen, granularen Ge-
webe von Feldspat (wahrscheinlich Plagioklas) und Quarz. 
Darin befinden sich dünne, seitlich auskeilende Schlieren 
von kleinkörnigem Biotit, wenige etwas größere (bis ca. 
2 mm), jedoch vereinzelte Blättchen von Hellglimmer und 
ein paar Granate (bis mittelkörnig, d.h. <3 mm). Trotz einer 
gewissen kleinräumigen Variabilität sind die Gneise die-
ses Gebiets sehr monoton. Die konsequente Auskartie-
rung bestimmter Varietäten erscheint mir schwierig bis un-
möglich, zumal die Gneise steile Felswände bilden und auf 
Distanz nicht zu unterscheiden sind.

Ca. 100 bis 300 m S’ des Mittleren Kaltenbachsees bzw. in 
der Felswand WNW’ des Unteren Kaltenbachsees tritt als 
lokale Besonderheit innerhalb des Schladminger Kristallin-
komplexes ein ungefähr 50 m mächtiges Schichtpaket aus 
weißem mittelkörnigem Kalkmarmor mit Lagen von dunk-
lem Biotitgneis und Kalksilikatgneis. Dieses Schichtpaket 
ist insgesamt heller als die umgebenden Gneise und da-
her aus größerer Distanz gut zu erkennen. Der Marmoran-
teil überwiegt deutlich; er liegt schätzungsweise bei gut 70 
%. Am nördlichen Ende des Aufschlusses ist der Wechsel 
von Marmor und Gneis im cm- bis dm-Bereich zu beob-
achten. Gegen S nimmt der Karbonatanteil zu, d.h. es tre-
ten mächtigere Lagen von reinem Marmor auf. Ob diese 
Wechsellagerung auf einen ursprünglichen sedimentären 
Lagenbau oder auf einen engständigen isoklinalen Falten-
bau zurückzuführen ist, konnte ich nicht zweifelsfrei klä-
ren. Die am Nordende des Marmorzuges (SH 1860 m) ent-
nommene Probe 2010/3 besteht aus bis zu 2,5 cm dicken 
Lagen von weißem Kalkmarmor und bis zu 2 cm dicken 
Lagen von Gneis und/oder Kalksilikatgestein.

Der W ö l z e r  K r i s t a l l i n k o m p l e x  des heurigen Kar-
tierungsgebiets enthält alle Gesteinsarten, die schon im 
Gebiet 2009 angetroffen wurden, nämlich Glimmerschie-
fer, Granatglimmerschiefer, Amphibolit, Granatamphibolit, 
sowie etwas Hornblendegarbenschiefer und Kalkmarmor. 
Als Besonderheit wurde ESE’ der Kaltherberghütte (1608 
m) eine ungefähr 1 km lange und bis ca. 20 m mächti-
ge Lage von bläulichgrauem, gelblich anwitterndem, mut-
maßlichem Tremolitmarmor angetroffen. In einer feinkör-
nigen Grundmasse aus vorwiegend Kalzit befinden sich 
planar angeordnete Nadeln und seidig glänzende Leis-
ten von weißem bis mittelgrauem, mutmaßlichem Tremo-
lit (Proben 2010/5 und 2010/6). Die größten Kristalle sind 
ungefähr 2 cm lang.

Granatglimmerschiefer bildet den Großteil des Spornrü-
ckes N’ des Mitterecks (2284 m), die südexponierten Hän-
ge zwischen St. Nikolai und der Steinkarlscharte (1954 m), 
den südlichen Teil des Ochsenriegels und den Nordteil der 

Spielbichleralm. Die Grenze zum nördlich anschließenden 
Glimmerschiefer mit weniger und kleinerem Granat ist un-
scharf, da auch innerhalb des Letzteren lagenweise grö-
ßerer Granat (>3 mm) auftreten kann. Glimmerschiefer mit 
besonders großen Granaten fand ich anstehend im süd-
lichen Aschkar, in ca. 1820 m Höhe über NN. Sie sind 
dort bis zu 2 cm groß. Kirschgroße Granate treten auch 
in den Glimmerschiefern der Steilhänge WSW’ von St. Ni-
kolai und im Schutt am Fuß dieser Steihänge auf (Probe 
2010/1). Ein weiteres Vorkommen großer frischer Grana-
te liegt ca. 600 m SSW’ vom Hochegger, an der orogra-
phisch rechten Seite des Sölkbaches, in 1160 m über NN 
(Probe 2010/7) und in den Wänden darüber. Die genann-
ten Glimmerschiefer mit Granat in Erbsen- bis Kirschgröße 
(sogenannter „Knopferlgranat“ nach R. Schuster) haben 
alle ein ähnliches Erscheinungsbild: Granat ist durchwegs 
frisch, d.h. so gut wie gar nicht chloritisiert, und idiomorph 
(Rhombendodekaeder); das feinschuppige bis kleinkörni-
ge Grundgewebe ist reich an lagenweise angereichertem 
Hellglimmer und Quarz; Biotit ist selten; die glimmerrei-
chen, oftmals seidig glänzenden s-Flächen weisen eine 
leichte Runzelung (engl. crenulation) auf; sehr dunkler, rot-
brauner bis fast schwarzer Granat tritt auf den s-Flächen 
knotig hervor. Meistens liegt die Korngröße der Granate im 
Granatglimmerschiefer zwischen 3 und 12 mm.

Granatärmere Glimmerschiefer, d.h. solche mit weniger 
und kleineren Granaten treten im nördlichen Knallkar, in 
den Hängen S’ der Knallalm (1355 m), am nördlichen Och-
senriegel, und in den bewaldeten Hängen W’ vom Rod-
ler auf. Diese Gesteine sind vergleichweise unspektakulär, 
mit wechselndem phyllitischem, schiefrigem oder quarziti-
schem Erscheinungsbild. Sowohl Muskovit als auch Biotit 
sind fast immer vorhanden, wobei Biotit deutlich häufiger 
ist als in den zuletzt beschriebenen Granatglimmerschie-
fern.

NW’ vom Rodler (Probe 2010/1) und N’ der Spielbichleralm 
(d.h. 300 NNW’ der verfallenen Hütte in 1575 m über NN) 
treten dünne Lagen von Hornblendegarbenschiefer inner-
halb der Glimmerschiefer auf – oft entlang der Grenze zwi-
schen granatarmem und granatreichem Glimmerschiefer. 
Das Gestein von Probe 2010/1 besteht aus kleinkörnigem 
Quarz und Hellglimmer, aus flächig geregelten Hornblen-
degarben mit bis ca. 3 cm langen, nadeligen bis lang-
prismatischen, schwarzen Hornblendestängeln, sowie aus 
wenigen, bis zu 12 mm großen, rötlichen Granaten. An an-
derer Stelle, nämlich im Hang E’ unterhalb des Ochsenrie-
gels fand ich Garbenschiefer mit sogar 7 cm langen Horn-
blendestängeln.

Die Metabasite (Amphibolite und Granatamphibolite) im 
Wölzer Kristallinkomplex des heurigen Kartierungsgebie-
tes sind lithologisch gleich wie jene, die im Vorjahr be-
schrieben wurden. So wie diese treten sie innerhalb oder 
am Rande der Granatglimmerschiefer, jedoch kaum in-
nerhalb der granatarmen Glimmerschiefer auf. Besonders 
mächtige Amphibolite (ca. 200 m und mehr) treten in den 
nordexponierten Karen der Spielbichleralm, im Umkreis 
des Badstubenspitzes (2076 m), am Scheiben (1941 m) 
und am Spornrücken zwischen St. Nikolai und dem Mitter-
eck (2284 m) auf.

Die magnetische Deklination liegt im Aufnahmsgebiet bei 
ca. +2°. Die Einfallsrichtungen wurden zunächst unkorri-
giert gemessen und anschließend korrigiert (wahre Ein-
fallsrichtung = Messwert +2°). Im Gebiet des Wölzer Kris-
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tallinkomplexes überwiegt annäherndes W-E-Streichen 
mit vorwiegend steilem bis senkrechtem Einfallen, sowohl 
nach N (S’ St. Nikolai) als auch nach S (S’ Aschkar und 
Knallkar). Im Schladminger Kristallinkomplex im Umkreis 
der Kaltenbachseen tritt auch mittelsteiles NE-Fallen auf; 
der Talschluss S’ der Bräualm (1165 m) ist durch mittelstei-
les bis steiles SE-Fallen gekennzeichnet. In diesem zuletzt 
genannten Bereich scheint eine Winkeldiskordanz zwi-
schen dem Schladminger und dem Wölzer Kristallinkom-
plex zu bestehen.

Bezüglich der q u a r t ä r e n  S e d i m e n t b e d e c k u n g 
(Spätglazial bis Holozän) möchte ich folgende Besonder-
heiten hervorheben:

1. Spätglaziale Moränen mit Wallformen und Blockglet-
scherablagerungen in den Karen der Kaltenbachseen, im 
Sonnkar, in den Karen der Spielbichleralm und im Knallkar. 
Diese Körper liegen in einem Höhenintervall von 1600 bis 
2160 m über NN.

2. Grobes Blockwerk mit Blöcken >3 m Durchmesser tritt 
im südlichen Aschkar (wahrscheinlich Felssturzmasse 
und/oder Blockgletscherablagerung), im vorderen Knallkar 
(Blockgletscherablagerung) und ca. 350 m SSW’ der Kir-
che St. Nikolai (Felssturzmasse) auf.

3. Ein relativ großes naturbelassenes Hochmoor am Grun-
de des vorderen Knallkars. Dieses Moor erstreckt sich in 
SW-NE-Richtung über eine Länge von 400 m und ist ca. 
100 bis 150 m breit. Es bedeckt eine Fläche von 4 bis 5 
ha (= 40.000 bis 50.000 m2), liegt in ca. 1590 m über NN, 
wird vom Knallbach durchflossen und dürfte sich aus ei-
nem spät- bis postglazialen See mit entsprechendem Ver-
landungsniedermoor entwickelt haben. Der Großteil seiner 
Fläche befindet sich heute im Entwicklungsstadium eines 
Hochmoors. Obwohl es sich deutlich unterhalb der Baum-
grenze befindet, ist es größtenteils unbewaldet. Nur im 
hinteren, südwestlichen Teil stehen ein paar Lärchen und 
Fichten.

Bemerkung zu den Unwettern im Kleinsölktal

Die für 2010 vorgesehene geologische Aufnahmstätigkeit 
im Kleinsölktal konnte wegen eines verheerenden Unwet-
ters mit großflächigen Vermurungen nicht durchgeführt 
werden und muss daher auf die Geländesaison 2011 ver-
schoben werden. Zwecks besserem Verständnis der Si-
tuation gebe ich eine kurze Zusammenfassung der Ereig-
nisse:

Am Samstag, dem 17. Juli 2010 zog ein Unwetter mit 
Starkniederschlägen über das Enns- und Paltental, wobei 
das hintere Kleinsölktal, d.h. der Abschnitt zwischen dem 
Schwarzensee (1193 m) und dem Kesslerkreuz   (989 m), 
besonders stark betroffen war. Der Starkregen begann um 
ca. 18 Uhr, und schon eine Stunde später gingen die ers-
ten Muren zu Tal. Am darauffolgenden Tag bot sich ein 
Bild der Verwüstung. Presseberichten zufolge wird die Ge-
samtkubatur der Vermurungen auf ungefähr 20.000 m3 ge-
schätzt. Rund 80 % der Almflächen wurden in Mitleiden-
schaft gezogen. Das betroffene Gebiet war tagelang von 
der Außenwelt abgeschnitten, d.h. nicht über Straßen und 
Wege erreichbar. Während dieser Zeit mussten die betrof-
fenen Almen durch zwei Hubschrauber des Militärstütz-
punkts Aigen aus der Luft versorgt werden. Dabei wurden 
366 Personen befördert bzw. ausgeflogen und mehr als 
7.000 kg an Versorgungsgütern zu den Almen eingeflogen. 
Bei den Aufräumungsarbeiten waren ungefähr 160 Sol-
daten und 600 Feuerwehrleute beschäftigt. Pioniere des 
Bundesheeres errichteten mehrere Brücken, da die alten 
weitgehend zerstört waren.

Als ich das Katastrophengebiet am 5. September 2010 
fotographisch dokumentierte, waren seit dem Unwetter 
schon 7 Wochen vergangen. Die Straße war zwar wieder 
befahrbar, aber das Ausmaß der Verwüstungen noch gut 
zu erkennen. Die Aufräumarbeiten sind noch lange nicht zu 
Ende und werden auch 2011 fortgesetzt werden. Im Zuge 
der Kartierung 2011 sollte es möglich sein, die betroffenen 
Flächen genau abzugrenzen.

Bericht 2008 
über geologische Aufnahmen 

auf den Blättern 135 Birkfeld und 165 Weiz
axeL noWotny & raLF ScHuSter

Im vorliegenden Bericht werden Ergebnisse von Kartierun-
gen im Grenzbereich zwischen dem östlichen Teil des Gra-
zer Paläozoikums und den unterlagernden Komplexen des 
Ostalpinen Kristallins dargelegt. Insbesondere wird dabei 
die geologische Situation um den Raasberg und um den 
Kulm beleuchtet. Die Untersuchungen wurden durchge-
führt, um die in Bearbeitung befindlichen Kartenblätter ÖK 
135 Birkfeld und ÖK 164 Graz aufeinander abstimmen zu 
können, da die vorhandenen Kartengrundlagen stark von-
einander abweichen.

Geologie des Raasberges

Nach FLüGeL (Mitt. Abt. Geol. Paläont. Bergb., Landes-
mus. Joanneum, 1975) wird die Schöckelkalk-Formation 

im südöstlichen Bereich des Grazer Paläozoikums strati-
graphisch von der Raasberg-Formation unterlagert. Diese 
baut nach der „Geologischen Karte des Weizer Berglan-
des“ (FLüGeL & Maurin, Geol. Karte des Weizer Berglan-
des, 1:25.000, Geol. B.-A., 1958) den Raasberg und ge-
meinsam mit Granatglimmerschiefern auch die südlichen 
Abhänge des Hohen Zetz auf. Weiters findet sie sich als 
Schollen entlang der Grenze des devonischen Schöckel-
kalkes zum unterlagernden „Höhermetamorphen Kristal-
lin“ (FLüGeL, Mitt. Abt. Geol. Paläont. Bergb., Landesmus. 
Joanneum, 1975). In der Übersichtskarte von FLüGeL & 
neubauer (Erläuterungen zur geol. Karte der Steiermark, 
Geol. B.-A., 1984) ist die gleiche Situation wegen des 
Maßstabes etwas vereinfacht, aber in gleicher Weise dar-
gestellt. Hingegen gibt es auf der Geofast-Karte der Geo-
logischen Bundesanstalt Blatt ÖK 135 Birkfeld (Übernah-
me der Kompilation von Joanneum Research für das GIS 
Steiermark) keine Raasbergfolge. Deren karbonatische An-
teile sind als helle und dunkle Dolomite der Rannach-Fa-
zies ausgeschieden, die Granatglimmerschiefer werden zu 

Blatt 135 Birkfeld
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den Arzbergschichten gestellt. Auf welcher Grundlage die-
se Ausscheidungen beruhen, ist leider nicht ersichtlich.

Begehungen vom Gschnaidt gegen Süden zum Raasberg-
gipfel zeigen ein markantes Profil, welches von HoMann 
(unveröff. Ber., zitiert in FLüGeL, 1975, S. 82) als Raas-
bergfolge bezeichnet wurde. Im Liegenden finden sich z.T 
phyllonitisierte, durch Graphit dunkel gefärbte und zumeist 
karbonatische Glimmerschiefer mit einzelnen Granat füh-
renden Lagen. Im hangenden Teil der Glimmerschiefer sind 
dunkle Graphit führende Quarzitlagen eingeschaltet. Dar-
über folgen helle Quarzite und eine karbonatische Abfol-
ge. Diese setzt sich aus bunten, feinkörnigen Marmoren, 
Bänderkalkmarmoren und Dolomitmarmoren zusammen. 
Sehr charakteristisch sind weiße, sandig abwitternde Do-
lomitmarmore mit schwarzen Pünktchen. Durch eine he-
terogen verteilte spröde Deformation sind gewisse Berei-
che tektonisch brekziiert, zeigen eine dementsprechende 
Verwitterung und sind manchmal rötlich oder gelblich ver-
färbt. Diese Gesteine wurden in der Vergangenheit fälsch-
licherweise als sedimentäre Rauwacken interpretiert. Der 
hangendste Anteil im Bereich des Gipfels des Raasberges 
besteht aus grauen, im cm-dm-Bereich gebankten Kalk-
marmoren, die aufgrund ihrer Ähnlichkeit zum Schöckel-
kalk in der Karte von FLüGeL & Maurin (1958, ebenda) als 
„Pseudoschöckelkalk“ bezeichnet werden.

Begibt man sich vom Gschnaidt nach Norden Richtung 
Hoher Zetz, so quert man zunächst wieder die dunklen, 
karbonatischen Glimmerschiefer mit Einlagerungen von 
dunklen Marmoren, Quarziten und einzelnen Schollen mit 
Gesteinen, die der karbonatischen Abfolge des Raasber-
ges entsprechen. Nach unserer Auffassung ist der gesam-
te Bereich als grünschieferfazielle Scherzone zu interpre-
tieren, welche gegen S einfällt. Bedingt durch eine Faltung 
um ENE-WSW-orientierte Achsen ist aber lokal auch ein 
Einfallen gegen N zu verzeichnen. Ab Seehöhe 1000 m 
folgen helle Dolomite, die nach dem Kartenbild eindeutig 
unter der Scherzone liegen. Diese Dolomite wurden in der 
Karte von FLüGeL & Maurin (1958, ebenda) zur Raasberg-
folge gestellt, sie zeigen aber wenig Ähnlichkeit zur kar-
bonatischen Abfolge am Raasberg. Vielmehr scheinen die 
Gesteine in das Liegende des Schöckelkalkes zu gehören. 
Gemeinsam mit hell- bis dunkelgrauen Kalzitmarmoren 
ziehen diese Gesteine in den oberen Teil des Letzbachgra-
bens. Im Liegenden der Abfolge konnten SW des Steinbru-
ches (E 015°40’22”/N 47°16’21”) Kalkschiefer und wenige 
Meter weiße bis gelbliche Quarzite beobachtet werden. 
Tektonisch darunter folgt eine Einheit aus karbonatischen 
Glimmerschiefern und Marmoren. Diese werden im Stein-
bruch abgebaut und sie bauen auch den Felsen auf, auf 
dem die Ruine Waxenegg steht. Erst darunter folgt der 
Rappold-Komplex, welcher bestehend aus Paragneisen, 
grobkörnigen Glimmerschiefern, Pegmatiten und Marmo-
ren den unteren Teil des Letzbachgrabens einnimmt.

Bereits in der Karte von FLüGeL & Maurin (1958, ebenda) 
findet sich am Südfuß des Raasberges bei Büchl höher-
metamorphes Kristallin in Kontakt zum Schöckelkalk. Da-
zwischen sind dünne Schuppen der Raasbergfolge einge-
zeichnet. Betrachtet man das Kartenbild, so kommt man 
zu dem Schluss, dass die Karbonate mit einer nahezu hori-
zontalen Grenzfläche dem Kristallin aufliegen.

Auch wenn die Aufschlussverhältnisse im Grenzbereich 
der Einheiten im Allgemeinen sehr schlecht sind, so bie-
tet der Graben N von Büchl ein nahezu vollständiges Profil 

über die Grenzzone. Das Kristallin besteht aus Paragnei-
sen und grobschuppigen z.T. graphitischen Glimmerschie-
fern mit eingeschaltetem Pegmatit. Mit Bezug auf die 
nahegelegenen Kristallinvorkommen bei Anger und St. Ra-
degund sind die Gesteine dem Rappold Komplex zuzuord-
nen. Die Gesteine zeigen eine intensive spröde Deformati-
on und die Aufschlüsse sind teilweise verrutscht. Trotzdem 
ist festzuhalten, dass sie gegen N und S einfallen und um 
etwa E-W-orientierte Achsen verfaltet sind. Bei Seehöhe 
525 m grenzen die Paragesteine des Rappold-Komplexes 
tektonisch an karbonatische Gesteine. Die Grenze ist als 
ca. 2 m mächtige, mittelsteil nach N einfallende (348/55) 
Zone aus schwarzem Ultrakataklasit mit einzelnen darin 
enthaltenen Karbonatschollen ausgebildet. Striemungen 
auf Harnischflächen innerhalb des Ultrakataklasites fal-
len gegen NNW (341/54) und sprechen für eine (sinistral) 
abschiebende Bewegung. Bei den Karbonaten handelt es 
sich um graue Kalzitmarmore und Dolomite, die eine sprö-
de Deformation und manchmal eine leichte rötliche Ver-
färbung zeigen. Sie fallen mittelsteil gegen N ein (345/52). 
Schon wenige Meter im Hangenden lässt die spröde De-
formation deutlich nach und die Gesteine sind als graue 
manchmal dolomitische Kalkmarmore anzusprechen. Die-
se Gesteine entsprechen dem Schöckelkalk und sind auch 
als solcher in der Karte von FLüGeL & Maurin (1958, eben-
da) eingezeichnet. Die als Schollen der Raasbergfolge in-
terpretierten Gesteine werden von uns als tektonisierter 
Schöckelkalk angesehen. Die Raasbergfolge ist erst nörd-
lich der Verebnungsfläche, welche von Raas gegen E zu 
verfolgen ist, anzutreffen. Aus dem Einfallen der Gesteine 
ergibt sich, dass die Raasbergfolge auch hier den Schö-
ckelkalk überlagert.

Der Grund, warum die Grenzfläche der Karbonate zum 
Kristallin im Kartenbild flach erscheint, liegt darin, dass 
das Gebiet von Massenbewegungen betroffen ist und grö-
ßere Schuttkörper z.T. über das Kristallin reichen. So ist 
der gesamte Nöstelberg an einer gegen SE einfallenden, 
wahrscheinlich listrischen Bewegungsfläche abgesetzt 
und gegen NW verkippt. Dieser Befund ergibt sich dar-
aus, dass die Verebnungsfläche, die sich von Raas gegen 
E erstreckt, entlang eines markanten Tales abgeschnitten 
wird. Der NW-Abfall des Nöstelberges bildet eine plane, 
gegen NE verkippte Fläche aus verkarstetem Schöckel-
kalk. Bei der Verebnung handelt es sich wahrscheinlich um 
eine miozäne Strandterrasse.

Geologie nördlich von Weiz

Auch im Gebiet nördlich von Weiz ist nach der Karte von 
FLüGeL & Maurin (1958, ebenda) eine flach gegen N ein-
fallende Grenzfläche zwischen den Decken des Grazer Pa-
läozoikums und dem unterlagernden „höhermetamorphen 
Kristallin“ zu vermuten. Wiederum sind die Aufschlussver-
hältnisse sehr dürftig, aber die Geländebegehungen zei-
gen doch, dass auch hier die kristallinen Gesteine dem 
Rappold-Komplex zugehören und dass diese an einer re-
lativ steilstehenden Störung an die Karbonate des Gra-
zer Paläozoikums grenzen. Wiederum konnten keine der 
Raasbergfolge zuordenbare Gesteine an der Grenze ge-
funden werden.

Geologie zwischen Weiz und Kulm

Inmitten Ablagerungen des Sarmats treten im Bereich des 
Ilzberges W von Puch bei Weiz kristalline Gesteine auf. Es 
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handelt es sich durchwegs um Lesesteine, welche am Gü-
terweg zur Wallfartskirche aufgefunden werden konnten. 
Aufgrund des aufgefundenen Materials, welches sich aus 
hellen feinkörnigen Orthogneisen, Pegmatit und Amphibo-
lit zusammensetzt, können die Gesteine dieser Kristallinin-
sel dem Grenzbereich zwischen Strallegg-Komplex und 
den Gesteinen des Kulm zugeordnet werden.

Geologie des Kulm

In der östlichen Verlängerung des oben beschriebenen Li-
neamentes zwischen dem Grazer Paläozoikum und dem 
Rappold-Komplex befindet sich der Kulm (Blatt ÖK 165 
Weiz). In der Geologischen Karte der Steiermark 1:200.000 
(FLüGeL & neubauer, 1984, ebenda) ist nördlich des Kulm 
beziehungsweise nördlich der Feistritz-Klamm eine E-W-
orientierte, gegen S einfallende Abschiebung eingezeich-
net. Diese trennt das Unterostalpin im Norden vom über-
lagernden Kristallin des Kulm, welches dem Mittelostalpin 
zugerechnet wird. Sowohl das Einfallen der Störungsflä-
che als auch die Versatzrichtung der beiderseits der Stö-
rung gelegenen Einheiten wären demnach unterschiedlich. 
In den Geofast-Karten der Geologischen Bundesanstalt 
Blatt ÖK 135 Birkfeld und Blatt ÖK 165 Weiz (Übernah-
me der Kompilation von Joanneum Research für das GIS 
– Steiermark) sind zwar die lithologischen Grenzen völlig 
ident, der gesamte Kulm wird aber dem Unterostalpin zu-
geordnet. Woher diese neuen Erkenntnisse stammen, ist 
allerdings nicht zu eruieren.

Begehungen im Bereich des Kulm brachten folgende Er-
gebnisse: Der Kulm wird, wie in den Karten eingezeichnet, 
aus Amphiboliten, Paragneisen und Orthogneisen aufge-
baut, welche in der Folge als Kulm-Komplex zusammen-
gefasst werden. Die N-Abfälle des Kulm, von etwa 600 m 
Seehöhe in der Feistritz-Klamm bis in den Gipfelbereich, 
bestehen vorwiegend aus feinkörnigen Amphiboliten mit 
einem deutlichen Plagioklas-Gehalt. Des Weiteren finden 
sich Bänderamphibolite mit Plagioklas- und hornblende-
reichen Lagen. Eingeschaltet sind feinkörnige Paragneise 
mit einzelnen gröberen Muskovitblättchen. In lokal wech-
selndem Maße sind Lagen von hellen, sehr feinkörnigen 
Granitgneisen vorhanden. Diese sind straff geschiefert und 
brechen plattig. Die Gesteine fallen mit 10–30° gegen SE–
SSW ein, die Streckungslineare auf den Schieferungsflä-
chen fallen gegen SE.

Unter 600 m Seehöhe folgen im Hangenden mittel- bis 
grobkörnige Granat-Glimmerschiefer mit Lagen von hel-
len, feinkörnigen Orthogneisen. Diese Gesteine bilden den 
südlichsten Teil des Strallegg-Komplexes (WieSeneder, 
Geol. Karte 1:50000, Blatt 135 Birkfeld, 1981; ScHuSter et 
al., Arbeitstagung der Geol. B.-A., 2001), welcher als De-
cke über den oberen Teil des Rabenwaldkogels (Blatt ÖK 
135 Birkfeld) gegen N zieht. In der Feistritz-Klamm fallen 
die Gesteine mit 20–40° nach S–SW ein. Das duktile Stre-
ckungslinear auf den Schieferungsflächen fällt nach SSW. 

Harnischflächen innerhalb spröder Störungszonen zeigen 
Ultrakataklasite, die mittelsteil nach SW–SE einfallen und 
einen sinistralen Versatz anzeigen.

Den Talboden des Feistritztales erreicht die Grenze kurz 
vor dem Ende der Feistritz-Klamm. Sie ist in einem kleinen 
Graben am Radweg, welcher der Feistritz entlang führt, bei 
Koordinate E 015°47’30”/N 15°14’20” gut aufgeschlossen. 
Die NW-Seite des Grabens besteht aus dünnplattig bre-
chenden, verwitterten Glimmerschiefern des Strallegg-
Komplexes, die flach gegen Süden einfallen. Auf der SE-
Seite sind massige, z.T. Hornblende führende Paragneise 
des Kulm-Komplexes anstehend, die ein mittelsteiles Ein-
fallen gegen SW aufweisen (258/47). Die Störungszone ist 
etwa 2–5 m breit, gegen das Zentrum hin verquarzt und 
durch einen 1–5 cm dicken Ultrakataklasit charakterisiert. 
Sie fällt im Aufschlussbereich mittelsteil gegen SW ein. Im 
weiteren Verlauf gegen W scheint sie gegen S einzufallen 
und leicht gewellt zu sein.

An den S-Abfällen des Kulm sind in der Karte von FLüGeL 
& neubauer (1984, ebenda) verbreitet Augengneise ein-
gezeichnet. Deren Verbreitung scheint etwas übertrieben 
dargestellt zu sein. Augengneise im Verband mit phyllo-
nitischen Paragneisen finden sich auch an den südlichen 
Ausläufern des Kristallins im Bereich um das Schloss Her-
berstein. Die makroskopische Erscheinung dieser Gestei-
ne erinnert sehr an jene des Grobgneis-Komplexes. Un-
tersuchungen zur Klärung der Frage, ob diese Gesteine 
dem Grobgneis- oder Kulm-Komplex angehören, sind im 
Laufen.

Zusammenfassung der Ergebnisse

Abschließend kann gesagt werden, dass im unmittelba-
ren Grenzbereich zwischen Rappold-Komplex und Schö-
ckelkalk-Formation, zwischen St. Radegund im W (Blatt 
ÖK 164 Graz) und Büchl im E, keine mit der Raasberg-
folge des Raasberges vergleichbaren Gesteine vorhanden 
sind. Vielmehr sind die z.T. bunten Breccien als Tektonite 
aus Schöckelkalk anzusehen. Die Lokal auftretenden Do-
lomite und Quarzite müssen nicht von der Basis der Raas-
bergfolge stammen, sie können auch von den Dolomiten 
und Quarziten hergeleitet werden, die mit dem Schöckel-
kalk verknüpft sind. Die Grenze zum Kristallin ist eine Stö-
rungszone, die auch in der Topographie als deutliches Li-
neament zu erkennen ist. Diese fällt mittelsteil gegen N ein 
und zeigt sinistral-abschiebenden Charakter. Sie lässt sich 
von S des Schöckels im E über Grillbichl, N von Leska, N 
von Weiz bis Büchelberg verfolgen.

Die Grenze zwischen Strallegg- und Kulm-Komplex im 
Bereich der Feistritz-Klamm fällt nach Süden bzw. Süd-
westen ein. Sie zeigt einen abschiebenden Charakter. Das 
bedeutet, dass der Kulm-Komplex gegenüber dem Stral-
legg-Komplex gehoben wurde.
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Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen  
im Grobgneis-Komplex und  

im Strallegg-Komplex 
auf Blatt 136 Hartberg

aLoiS Matura

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Im Berichtsjahr wurde die Kartierung des etwa 3 km brei-
ten Gebietsstreifens entlang der westlichen Blattgrenze 
gegen Norden bis etwa zur Linie Eben – Greilberg fortge-
setzt und damit der Südteil des Einzugsgebietes des obe-
ren Voraubaches abgedeckt.

Im Allgemeinen herrscht mittelsteiles bis flaches Westfal-
len der Schieferung vor. Die Grobgneismasse des Hin-
tereck jenseits der westlichen Blattgrenze reicht südlich 
Eben mehr als einen km weit in das Blattgebiet, im Süd-
osten begrenzt durch die Störung bei der Zisser Taverne, 
gegen Norden zu allmählich wieder gegen Westen zurück-
weichend.

Der im Vorjahr von Süden her verfolgte Grobgneiszug 
– mit typischem grobporphyrischem Granit- bis Leu-
kogranitgneis – westlich des Masenberges reicht in der 
Nordflanke des Masenberges bis in etwa 850 m Seehö-
he hinunter. Dort hat es bei den gegebenen Aufschluss-
verhältnissen den Anschein, als ob die Paragesteine bei-
derseits des Grobgneiszuges gegen Norden zu in einem 
schmalen Bereich in Verbindung stehen. Auch einige litho-
logische Parallelen, wie Disthen und Sillimanit führender 
Granat-Biotitgneis beim Oberen Zisser, sprechen also da-
für, diesen Paragneis-Zug östlich der Zisser Taverne eben-
falls dem Strallegg-Komplex zuzuordnen. In dieser Frage 
habe ich im Vorjahr, wenn auch mit Vorbehalt und vor al-

Blatt 136 Hartberg

Blatt 149 Lanersbach

lem auf die Lagerungsverhältnisse gestützt, einen anderen 
Standpunkt eingenommen.

Von der Talsohle des oberen Voraubachlaufes gegen Süd-
südosten hinauf breitet sich ein grobkörniger, eher gleich-
körniger Leukogranitgneis aus (vorläufiger Arbeitsbegriff 
„Puchegg-Orthogneis“). Aufgrund der Lagerungsver-
hältnisse kommt ihm die tiefste tektonische Position zu. 
Die Schieferung ist söhlig bis flach eher gegen Westen 
geneigt. Innerhalb des Puchegg-Orthogneises, vor allem 
aber an dessen Grenze zum überlagernden Strallegg-
Komplex (mit dem oben erwähnten eingelagerten Grob-
gneiszug) im Süden tritt verbreitet Leukophyllit auf und 
lässt an dieser Grenze eine Bewegungszone vermuten. Die 
genetische bzw. tektonische Beziehung des Puchegg-Or-
thogneises zum Grobgneis ist noch ungeklärt.

Die Lage und Natur der Grenze des Strallegg-Komplexes 
vom Talschluss des Voraubaches zu den „Tommerschie-
fern“ im Norden ist weitgehend unter Tertiärbedeckung 
begraben.

Die ausgedehnte Auskleidung des Südteils der Sen-
ke von Vorau mit Tertiärsedimenten besteht hauptsäch-
lich aus ockergrauem bis rötlichgrauem, lehmigem Sand 
mit groben, kantengerundeten bis gerundeten Kies-Kom-
ponenten, und grauen sandig-tonigen Sedimenten mit 
Gerölllagen. Grober Blockschutt, der an der Basis der Ter-
tiärabfolge anzunehmen ist, tritt hier nur örtlich in Rinnen 
und Gräben zutage. Das Phänomen tertiärer Erosionsflä-
chen und ihrer treppenartigen Anordnung, wie ich es zu-
letzt aus dem Talschluss von Zeil bei Pöllau jenseits des 
Masenberg rückens beschrieben habe, ist auch hier im Tal-
schluss des Voraubaches anzutreffen, reicht aber hier hö-
her, bis über 800 m Seehöhe, hinauf. Recht markant ist eine 
solche Erosionsflur in etwa 820 m Seehöhe ausgebildet.

Bericht 2007 
über geologische Aufnahmen 

in der Umgebung von Lanersbach 
auf Blatt 149 Lanersbach

Jurriaan FeiJtH

Im Rahmen der Geologischen Landesaufnahme wurde im 
Jahr 2007 das Gebiet der Umgebung Lanersbach (Blatt 
149 Lanersbach) kartiert. Das bearbeitete Gebiet umfasst 
hauptsächlich die Modereckdecke. Die Wolfendorndecke 
im Liegenden ist nur in der südwestlichsten Ecke aufge-
schlossen. Die tektonische Entwicklung und Großstruk-
tur sowie die Fazies der Wustkogel- und Seidlwinkel-For-
mationen, der Bündnerschiefergruppe bildeten neben der 
Quartärgeologie einen Schwerpunkt dieser Kartierung. 

Großstruktur

Im kartierten Gebiet des Zillertals sind, von Süd nach 
Nord die Wolfendorndecke und Modereckdecke aufge-

schlossen. Die Großstruktur (km-Maßstab) und die Über-
prägungsrelationen bis herunter zu mm-Maßstab ist von 
3 Deformationsphasen geprägt. Die komplexe Überprä-
gungsstruktur im kartierten Gebiet ist die Folge unter-
schiedlicher tektonischer Rahmenbedingungen der 3 Fal-
tungsphasen. Liegende Isoklinalfalten, die während der 
±NW- bis Nord-gerichteten Deckenüberschiebungsphase 
gebildet wurden, werden als F1-Falten bezeichnet. Sinist-
rale „duktile“ Scherung am Nordrand des Tauernfensters, 
die während den frühesten Phasen der Tauernexhumie-
rung stattfand, hat die Bildung von F2-Falten mit steil 
Nordwest-abtauchenden Achsen zur folge gehabt. F3-Fal-
ten sind während einem zunehmenden „strain partitioning“ 
entstanden: Nord-Süd-Verkürzung wurde durch die F3-
Faltung aufgenommen, während die sich zeitgleich entwi-
ckelnde sinistrale Scherung am Nordrand des Tauernfens-
ters zunehmend spröd erfolgte. F3-Falten sind aufrecht, 
südvergent und haben Ost-West-Achsen. Die Großstruktur 
ist Ost-West-streichend, aber lokales Nordost-Südwest-
Streichen ist auf F2-Großfalten zurückzuführen.
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Wolfendorndecke

Es sind Marmore der Hochstegen-Formation und kleine 
Aufschlüsse von Porphyrmaterialschiefern, die die Wolfen-
dorndecke in einem sehr kleinen Gebiet in der südwest-
lichsten Ecke des Arbeitsgebietes charakterisieren. 

Plattige graue bis blaugraue gut kristalline Kalkmarmore 
sind im kartierten Gebiet kennzeichnend für die Hochste-
gen-Formation. Die Porphyrmaterialschiefer bestehen aus 
Schiefern, Arkosen und Konglomeraten mit porphyrischen 
Komponenten. In den Vorkommen der Porphyrmaterial-
schiefer ist die Wolfendorndecke intern verschuppt. 

Bedingt durch die Lithologien dieser Formationen konnte 
der Metamorphosesprung zwischen Wolfendorndecke und 
Modereckdecke, der weiter westlich gut definiert ist, nicht 
nachgewiesen werden.

Permotrias der Modereckdecke

Der Großteil der aufgeschlossenen Gesteine der Moder-
eckdecke besteht aus der sehr verwitterungsresistenten 
Permotrias, insbesondere aus der Wustkogel-Formation. 
Am SE-NE-verlaufenden Bergrücken mit den Gipfeln Am 
Flach und Tettensjoch sind phengitische Quarzite, phen-
gitische Glimmerschiefer sowie Porphyroide und Arkose-
konglomerate der Wustkogel-Formation die häufigsten 
Gesteine. Obwohl diese Gesteine metamorph überprägt 
sind, ist entlang des neuen Zufahrtsweges zur Elsalm be-
sonders gut erkennbar, dass es sich um sedimentär um-
gelagerte rhyolitische Vulkanoklastika handelt. Rinnenfül-
lungen mit Konglomeraten und gradierte Schichtfolgen 
deuten auf ein hochenergetisches fluviatiles Ablagerungs-
milieu mit großen Geschiebemengen hin. Interessant sind 
vor allem die vulkanischen Bomben, die noch gut erkenn-
bar sind. Helle gelbgrüne, reichlich Epidotminerale führen-
de Gänge zeugen von syn- bis postsedimentären vulka-
nischen Aktivitäten. Ähnliche Mineralisationen sind auch 
in den vulkanischen Bomben zu finden. Viele dieser Ge-
steinstypen enthalten Phengit verwachsen mit Chlorit, wo-
mit die typischen blassgrünen Farben zu erklären sind. Die 
Konglomeratklasten und vulkanischen Bomben sind meist 
stark gestreckt und geplättet. Aufschlüsse ähnlicher Art 
gibt es auch am Tettensjoch. 

Eine Wechselfolge aus Dolomitmarmor, weißem Quarzit, 
Serizitphyllit, Rauwacke, Chloritoidquarzit, Chloritschiefer 
und glimmerreichem Kalkmarmor (ockerfarbig verwitternd) 
wird zur triassischen Seidlwinkl-Formation gerechnet. Die 
Rauwacken der Seidlwinkl-Formation, besonders gut auf-
geschlossen am Wasserfall am Elsloch und stromabwärts, 
bilden die Grenze zur Wustkogel-Formation. Diese Lage ist 
meist einige Meter mächtig, beim Wasserfall bis zu 20 m, 
wobei zu berücksichtigen ist, dass diese Rauwacken zum 
Teil tektonischen Ursprungs sind. Über diesen Rauwacken 
folgen unreine ockerfarbig verwitternde Kalkmarmore mit 
Hellglimmern, die auf den Schichtflächen angereichert 
sind. Das Hangende der Seidlwinkl-Formation besteht aus 
plattigen hellgrauen und lokal dunkelgrauen (gelblich bis 
beige verwitternd) Dolomit- und Kalkmarmoren, zum Teil 
schlecht gebankt, und Kalk- und Dolomitlaminiten sowie 
vereinzelt aus „Wursteldolomiten“. Diese sind am Wech-
selkopf sowie in einer Zone nördlich vom genannten Berg-
rücken, u. A. beim Ochsenleger, aufgeschlossen. In den 
Bündnerschiefern südlich von Lanersbach kommen diese 
Karbonatgesteine in kleinen Aufschlüssen, in F2- und F3-
Mulden eingefaltet, vor. 

Bündnerschiefer der Modereckdecke

Nördlich der Linie Ochsenleger – Juns sind fast ausschließ-
lich Bündnerschiefer der Modereckdecke aufgeschlossen, 
meist in Forstwegböschungen. Bedingt durch die starke 
tektonische Überprägung, insbesondere der Faltung, ist 
eine stratigraphische Untergliederung, wie im Schmirntal 
erkannt, kaum feststellbar. 

Südlich vom Tuxbach sind hauptsächlich Schwarzschiefer, 
zum Teil ein wenig kalkhaltig, aufgeschlossen. Dolomit-
marmorschollen, Olistholithe vom passiven Plattenrand, 
wurden in einem Aufschluss am Lahn (Nordwestlich vom 
Tettensjoch, RW: 256325, HW: 224024 – Koordinaten in 
BMN 28, 1753 m) gefunden. Diese sind bis 1 m lang. Me-
tagabbros und Prasinite, wie sie im Schmirntal beobachtet 
wurden, kommen nur als vereinzelte Blöcke vor. 

Nördlich vom Tuxbach sind stratigraphische Einheiten der 
Bündnerschiefer aufgeschlossen, die zur Nordrahmenzo-
ne gerechnet werden. Diese korrelieren lithologisch und 
im Streichen mit den Chloritphylliten und Schwarzschie-
fern westlich des Kristallners und werden zur Nordrahmen-
zone gerechnet. Chloritphyllite dieser Zone, mit wenigen 
karbonatischen bräunlich verwitternden Schieferlagen, be-
finden sich hauptsächlich östlich des Sessellifts zum Ski-
gebiet Eggalm. Westlich des Liftes sind sehr graphitreiche 
Schwarzschiefer kartiert worden. Es sind dies die graphit-
reichsten Schiefer, die bisher im westlichen Tauernfenster 
kartiert wurden. Sie sind unterhalb der Eggalm sehr rut-
schungsanfällig. Olistholithe sind seltener als beim Klup-
penbach (Schmirntal, ÖK 149) und am Padauner Berg (ÖK 
148), wo Vorkommen dieser Einheit ebenfalls kartiert wur-
den. Eine Kalkmarmorscholle mit Fuchsit wurde in den 
Chloritphylliten auf 1513 m Höhe 195 m östlich des er-
wähnten Skiliftes angetroffen. Fuchsitreiche Gesteine 
könnten mit der Nordrahmenzone in Verbindung gebracht 
werden, da am Padauner Berg (ÖK 148) ebenfalls relativ 
fuchsitreiche Gesteine aufgeschlossen sind. 

Eine versinterte Gehängebrekzie ist bei Inneraue kartiert 
worden. Die Komponenten sind mäßig gerundet, mögli-
cherweise durch Glaziale Prozesse. 

Strukturgeologie

D1-Isoklinalfalten sind regional in allen stratigraphischen 
Einheiten der Venediger-, Wolfendorn- und Modereckde-
cke erkannt worden. Isoklinalfalten im mm- bis km-Maß-
stab, deren Achsenebenenschieferung die Hauptschiefe-
rung ausmacht, werden als D1-Strukturen bezeichnet. Im 
hier beschriebenen Gebiet sind D1-Falten im dm- bis m-
Maßstab an vielen Stellen zu beobachten. Größere Falten 
sind aufgrund der Aufschlussverhältnisse nicht eindeutig 
erkannt worden. Die S-förmige Verbreitung der Wustkogel-
Formation im Kartenbild ist auf eine F2-Großfalte mit steil 
NW-abtauchender Faltenachse zurückzuführen. Falten der 
D2-Phase niedriger Ordnung treten gehäuft in bestimmten 
Zonen auf, vor allem in den Scheiteln der F2-Großfalten 
und insbesondere in der relativ kompetenten Wustkogel-
Formation. Am Zufahrtsweg zur Elsalm sind F2-Falten in 
der Wustkogel-Formation häufig. An diesem Weg wurde 
südöstlich vom Tettensjoch erstmals ein Aufschluss gefun-
den, in dem F2-Faltung intensiver ist als die überprägende 
F3-Faltung, so dass die F3-Überprägung nur noch mühsam 
und aufgrund der Umorientierung der F2-Strukturen erahnt 
werden kann. 
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Der Kompetenzkontrast zwischen der Wustkogel-For-
mation und der Schwarzschiefer der Bündnerschiefer ist 
sehr groß. Die Bündnerschiefer dürften daher während D2 
und vor allem während D3 einen großen Teil der sinistralen 
Scherung aufgenommen haben. 

Quartär und Massenbewegungen

Quartäre Sedimente (fluviatiles und fluvioglaziales Sedi-
ment, Sand, Kies, Blockwerk) des Kasererbachs überla-
gern die Festgesteine im Tuxerbachtal. Der Tuxbach ist 
hauptsächlich in Hangschutt und Blockwerk (z.T. alte relik-
te Massenbewegungen) eingeschnitten. Zwischen Inner-
aue und Außeraue sind die tiefer liegenden Hangbereiche 
von einem Schwemmfächer bedeckt, der nach unten an 
rezente bis subrezente Alluvionen (Kies, Sand, Ton) des 
Tuxerbaches anschließt. 

Spät-postglaziale End- und Seitenmoränen gibt es bei 
der Grieralm, auf der Löschbodenalm, zwischen Kreuz-
joch und Elsalm (bis zu mehrere 10er-m hoch) westlich der 
Egg alm und unmittelbar westlich vom Nigglasbach (östlich 
vom Lattenalm). Außer dem Bereich Klausboden und Um-
gebung, wo Hangschutt dominant ist, sind Grundmoränen 
die dominanten Quartärablagerungen.

Folgende größere Massenbewegungen wurden kartiert:

(1) Am Flach: Bergzerreißung mit Zerrspalten in der Wust-
kogel-Formation. Große Zerrgräben, Auflockerung und 
eine deutlich erkennbare Umorientierung in den großen 
Festgesteinsmassen wurden beobachtet. Es gibt drei vor-
herrschende Zerrspaltrichtungen, Nord-einfallend, WNW-
einfallend und SW-einfallend. Die Letzte setzt sich in Rich-
tung Tettensjoch fort. Bis in eine Höhe von etwa 1950 m ist 
der Berg nordwestlich des Gipfels in Bewegung. 

(2) Am Kamm zwischen Am Flach und Tettensjoch: Dop-
pelgratbildungen, inaktiver Talzuschub in Gesteinen der 
Wustkogel-Formation, die sich vor allem in südöstlicher 
Richtung bewegen. Ähnlich gibt es am Gipfel bei der Mar-
ke 2151 m, nordwestlich des Tettensjoches, Doppelgrat-
bildungen und Bergzerreißungen. Die Gesteinsmassen 
sind in Richtung Nordwest abgesetzt.

(3) Nordöstlich von Ochsenleger zwischen 1700 und 1800 
m Höhe: Bergzerreißung (≈ 0,8–1,0·106 m3) mit Zerrspalten 
in der Wustkogel-Formation und den Bündnerschiefern. 
Diese große tiefgreifende Massenbewegung hat eine Auf-
lockerung und eine deutlich erkennbare Umorientierung in 
Festgesteinsmassen (bis in den Zehnermeter-Maßstab rei-
chend) verursacht.

(4) Nordwestlich und oberhalb von Lanersbach, im Bereich 
des Grabens südwestlich der Eggalm. Eine Häufung grö-
ßerer Massenbewegungen tritt in den sehr rutschungs-
gefährdeten Schwarzschiefern der Bündnerschiefergrup-
pe auf. Zerrspalten und Abrisskanten dieser Rutschungen 
haben zwei dominante Richtungen, NNW-SSE- und NE-
SW-streichend. Es sind dies mehrere wiederholt aktive 
Massenbewegungen unterschiedlichen Alters, die sich ge-
genseitig versetzten. 

Kleinere Massenbewegungen sind über das ganze Gebiet, 
aber vor allem in den Bündnerschiefern, kartiert worden. 
Generell ist zu beachten, dass im gesamten Gebiet Hang-
bewegungen sehr häufig sind und Strukturmessungen nur 
eine bedingte Genauigkeit haben. 

Bericht 2009 
über geologische Aufnahmen 

der quartären Sedimente im Weertal,  
Nafingtal und im Bereich der Sagalm  

und Pfundsalm 
auf Blatt 149 Lanersbach

JanuSz MaGiera

(Auswärtiger Mitarbeiter)

The Sagalm area
Only the uppermost part of the Sagbach valley lies on the 
Lanersbach map sheet. The valley floor is covered with a 
blanket of a ground moraine, probably up to 3 m thick, of 
Wűrmian (Lateglacial?) age. The prominent ridge (5 to 20 
m high) of a left lateral moraine from a Lateglacial glacier 
tongue is preserved on the left side of the Sagbach valley.

The north-east and east facing slopes of the valley (be-
neath the Sagspitze and Poferer Jöchl peaks) carry rem-
nants of several stone glaciers, which were probably active 
during the Lateglacial to Early Holocene. Some of them 
may also have been active during the Little Ice Age, as can 
be inferred from the very fresh shapes of glacial tongues 
and surface features. Of similar age were the small cirque 
glaciers that left curved end moraine ridges in the vicinity 
of Grauer Kopf.

The north-west facing slope (Sagmähder) is covered by 
extensive colluvial deposits that probably also developed 
during the Lateglacial to Early Holocene, when the valley 
glacier disappeared and the permafrost thawed. There ap-
pear to have been two generations of landslides here: an 
older and much more extensive phase that was probably 
related to the main deglaciation, and a second phase with 
more concentrated, long narrow landslides, which was 
probably a result of subsequent warming during the Early 
Holocene.

Holocene to recent alluvia form rather narrow river chan-
nel fills and small fans that become broader close to creek 
junctions and above those areas with thicker moraine ac-
cumulations in the vicinity of Grauer Kopf.

Weerbach valley (Weertal)

This relatively long valley bears numerous traces of exten-
sive landslides along most slopes, which tend to conceal 
other sediments and features that may be present. Gla-
cial sediments saturated with water, and debris resulting 
from the weathering of bedrock, were the main subjects of 
these landslides. As at Sagalm, there are again two gen-
erations of landslides. The older, deeper, and more exten-
sive landslides occur particularly on the west facing slopes 
below the Rosslaufspitze peak and on the northern slope 
down from Hobarjoch peak, below Untersberg. Less ex-
tensive but probably of a similar age are landslides on 
the east facing slopes in the vicinity of Tagetlahnalm. Fur-
ther south along the same slope there are several narrow 
but deep landslides (north of the Grafennsalm homestead 
and east of the Grafennsspitze peak). Their large depths 
(bedrock is exposed in their source depressions) and the 
thickness of their colluvia (up to 30 m in the valley floor) 
suggests that they may be related to the phase of inten-
sive landsliding that occurred at the end of the Wűrm gla-
ciation. Apparently younger are the landslides that occur 
within a very large landslide to the west of the Rosslaufspi-
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tze peak. They are relatively narrow and short – their collu-
via do not reach the valley floor – and probably developed 
during the warm, moist phase of the Early Holocene.

Apart from colluvium, ground moraine is the main sedi-
ment type covering the lower slopes of the valley. It is well 
preserved, particularly in the northern part of the valley 
(within Lanersbach map sheet), north of the junction with 
the Nafingbach tributary. There are very few remnants of 
end or lateral moraines within the valley but a right lat eral 
moraine is well preserved as a narrow, high ridge at the 
mouth of the Johannistal tributary valley. The long, nar-
row, and almost flat tongue of a ground and abla tion mo-
raine was left by a glacier flowing north-east from the Hip-
poldspitze peak at the head of the valley. The low ridge of 
an end moraine marks a Holocene cirque glacier north-
west of the Almkogel peak. Remnants of stone glacier 
tongues are present north-east of Grafennsspitze, north of 
Almkogel,and west of Hobarjoch. All of these were prob-
ably active during the Holocene and some of them (those 
located high on the valley slopes) also during the Little Ice 
Age.

The alluvial valley floor is relatively well developed, and is 
broader (up to 150 m wide) above the Nafingbach tributary 
than it is below the junction. Large mixed alluvial and de-
bris fans developed at the mouths of almost every lateral 
valley and gorge on the west facing slopes of the Weer-
bach valley, but only few small fans occur on the opposite 
slope. The largest fan (which is fluvioglacial in origin) de-
veloped on the eastern side of the Weerbach valley at the 
confluence of the Nafingbach tributary. This fan is nearly 1 
km long, up to 250 m wide, and forms a step (or terrace) 5 
to 15 m above the present-day alluvial plain. A periodically 
active gravel pit provides an insight into the internal struc-
ture of this fan.

The section of the Weerbach valley below the Nafingbach 
tributary is narrow and deeply incised, and therefore con-
tains little in the way of alluvial sediments.

The Nafingbach valley (Nafingtal)

As in the Weerbach valley, large and extensive landslides 
have shaped both slopes of the Nafingbach valley. These 
landslides probably developed on a thick layer of uncon-
solidated ground and ablation moraine during the Lategla-
cial as a result of a permafrost thawing. On west facing 
slopes landslides continue southwards from the western 
slopes of the Weerbach valley, as far as Nafingalm. On the 
opposite side of the valley two large and deep landslides 
developed to the north-east of the Hobarjoch peak.

Remnants from the Holocene glaciers are only preserved 
in a few locations, e.g.: north-east and east of Hobarjoch 
and west of Halslspitze. These are in the form of well de-
veloped single or multiple end moraine ridges. A ridge of 
left lateral moraine, which is probably part of a deep U-
shaped end moraine, is preserved to the north of the Naf-
ingalm homestead. 

The deepest part of the terminal depression is still occu-
pied by a small lake. The melting of this glacier probably 

resulted in the formation of the long fluvioglacial fan with 
the gravel pit that was mentioned previously, at the mouth 
of the Nafingbach in the Weerbach valley.

Above the Nafingalm homestead the Nafingbach valley is 
less steep and its floor is relatively wide, while below it the 
valley is incised, narrow, and steep.

Structured soils, occurring as deep U-shaped lobes, re-
sulting from contemporary solifluction phenomena, can be 
seen on the northern slopes below Geiseljoch and Hobar-
joch.

Nurpensbach valley (Nurpenstal)

In the Nurpensbach valley Lateglacial to Early Holocene 
landslides again dominate the landscape. Both sides of 
the valley are shaped by very large landslides extending 
as far south as Haglhűtte. The main material that slid was 
probably ground moraine and weathered bedrock debris. 
Two generations of landslides can again be discerned, par-
ticularly on the western slope of the valley (around Untere 
Nurpesalm) and west of the Pfundsjoch pass. There are 
no remnants of recessional end moraines from either the 
Wűrm or the Early Holocene within the valley, only a few 
end moraine ridges marking small Late Holocene glaciers 
(south and south-east of Hoher Kopf, above and around 
Haglhűtte, and north-east of Untere Nurpensalm). Vast de-
bris and block fields west of the Rosskopf peak are prob-
ably remnants of rock glaciers. A similar but smaller debris 
field occurs north-east of the Halslspitze peak.

The valley is incised and steep; its floor is therefore narrow 
and contains little alluvium.

The Pfundsalm area

The slopes at Pfundsalm are covered with thick glacial 
sediments (probably up to 5 m) consisting of ground and 
ablation moraines, but no remnants of end moraines have 
been found on the valley floor. Small but well preserved 
ridges of end moraines mark the extent of small Holocene 
glaciers in the uppermost part of the Finsingbach valley 
(north-east of Rosskopf, east of Kleiner Gilfert, and east of 
Pfaffenbichl). Landslides occurred in uncosolidated glacial 
sediments and weathered bedrock but were far less exten-
sive than in previously described valleys. Large mixed allu-
vial and debris fans developed on east facing slopes dur-
ing the postglacial period.

The valley floor in the upper part of the Finsingbach val-
ley is relatively narrow and moderately seep. It broadens 
further downstream leaving more room for alluvium to ac-
cumulate.

Lamargalm (Lamarkalm)

Only upper part of the Lamarkbach valley falls within Lan-
ersbach map sheet. The area has been strongly modified 
for a ski-station: only few areas have been left in their nat-
ural condition, with small ridges of lateral moraines of the 
Holocene age.
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The two largest tributary valleys of the Zemmtal valley sys-
tem – the Zemmgrund and Schlegeisgrund valleys – were 
mapped during 2009. Additional investigations were car-
ried out into the western flank of the Dristner mountain and 
in the vicinity of Tuxer Joch pass. Special attention was 
paid to sediments and erosional forms of former glacier 
extent during the Last Glacial Maximum (LGM, „Würm-
Hoch glazial“), the Lateglacial period, and the Holocene.

Evidence of the maximal ice extent (LGM)

The vertical extent of glacial erosion landforms provides 
evidence of former ice-surface geometry during maximal 
glaciation, which in the Alps can generally be considered 
to have occurred during the LGM. 

At the mouth of the Zemmgrund valley the glacial trimline 
can be observed at a level of 2400–2425 m on the western 
slope of the Kleiner Ingent mountain, where the uppermost 
limit of polished bedrock is visible. The glacial trimline oc-
curs at a similar level on the opposite side of the Zemmtal 
valley, on a spur descending from the Kleiner Riffler and 
Schönlahnerkopf peaks. Further up the Zemmgrund valley 
the upper limit of glacial erosion features can best be seen 
on arêtes and spurs between valley-side cirques. The limit 
of glacial erosion can be inferred from the gross morphol-
ogy of the spurs, which have gentle, ice polished shapes 
on their lower slopes and sharp crests above. However, 
the best evidence of ice extent is provided by perfectly de-
veloped truncated spurs in the upper Zemmgrund valley: 
at the lower end of the spur (2588 m), which runs down 
from Schönbichler Horn peak; at Steinmandl (2634 m), at 
the end of the Roßrugg spur; at Am Horn (2647 m); and 
the spur that runs down from the Ochsner peak towards 
Schwarzensteinalm (2632 m). These indicate that the ice-
surface in the area where several glacial basins coalesce 
in the upper Zemmgrund valley did not exceed a level of 
2600 m. 

Glacial trimlines are especially well developed in the 
Schlegeisgrund valley. At the valley mouth glacially mould-
ed bedrock occurs up to 2400–2480 m on the right-hand 
side slope running down from the spur (2511 m), which 
runs from the Greinermauer peak, towards the Schlegeis-
speicher reservoir. This is at the same level as on the near-
by Zamser Egg spur and the lower end of Schrammerkopf 
truncated spur. Further up the Schlegeisgrund valley two 
prominent trimlines cut the eastern flanks of the Kleiner 
Hochsteller and Hochsteller range: the upper limit of the 
ice-surface can here be taken to have been at the level of 
the top of the steepest rock walls, which stand approxi-
mately 100 –150 m above narrow and gently inclined sur-
face of trough shoulder. On the eastern flank of the Hoch-
steller mountain the trimline indicates an ice level at about 
2600 m. Evidence of the ice-surface level is also present 
on the opposite side of the valley on the ridge of the Toten-
kopf truncated spur (2603 m), which has a glacially mould-

ed bedrock surface up to 2620 m. At this level a sharp 
boundary occurs between the lower part of the ridge with 
glacially moulded bedrock surfaces, and the upper part of 
the ridge with intensely frost-cracked Grainer Shear Zone 
rocks. Poorly preserved striae indicate a S to N direction of 
ice flow, cutting across the spur. 

The Dristner mountain (2767 m) rises above the village of 
Ginzling, on the right side of the Zemmtal valley and close 
to its mouth. Basal till and glacial boulders occur to the 
SW of the Dristner summit, in the Wandalm and Jagdhütte 
Wandegg areas (ca. 1400–2000 m). At higher levels up to 
2120 m, glacially moulded bedrock and individual glacially 
transported boulders also occur on a gently inclined sur-
face. Above this level and up to 2300 m, only weathered, 
glacially moulded bedrock can be seen. Glacial overprint 
is clearly visible on the spur descending from the Dristner 
peak towards Jaunalm. The lower and steeper part of this 
spur exhibits glacially polished bedrock, extending up to 
2250 m. A steeply inclined spur descending from Dristner 
(2767 m) towards the Hochstegen village (ca. 700 m) is till-
covered up to 1400 m. Glacially transported boulders and 
till patches occur at higher levels, up to 2000 m, while gla-
cially moulded bedrock can be traced up to 2230–2270 m, 
where it ends below a steep, 30 m high rock wall that cuts 
across the spur ridge. This rock wall marks the maximal 
ice truncation on the spur. Erosional landforms on the spur 
are very well developed and have a relatively fresh appear-
ance. The 45° azimuths of roches moutonnées indicate a 
SW to NE, cross-spur ice flow direction, from the Zemmtal 
valley to the Stillupgrund valley. The ice flow direction was 
also oblique to the Ahorn gneiss metamorphic foliation 
(60-80/65/NW). Above 2270 m the ridge is sharp and frost-
cracked, with no traces of glacial overprint. On the oppo-
site side of the Zemmtal valley, above Gamshütte, glacially 
moulded bedrock can be seen as high as 2230 m on the 
spur that descends from Mittlere Grinbergspitze peak. 

The Tuxer Joch pass (2338 m) was considered in earlier 
maps and papers to be a transfluence pass. On the wa-
tershed divide, between the Frauenwand summit (2541 m) 
and the level of 2460 m on the ridge descending towards 
the Tuxer Joch pass from the Hornspitze peak (2650 m), 
glacially moulded bedrock is evident. However, to the 
south of the Frauenwand summit along the watershed 
ridge that descends towards Kaserer Schartl (2450 m), the 
bedrock has no glacial overprint until at Kaserer Schartl 
glacial landforms again appear along the watershed. The 
metasedimentary rocks that form the area of the Tuxer 
Joch pass are prone to weathering and do not show any 
glacial streamline features such as striae or roches mou-
tonnées, which could have provided evidence of ice flow 
direction through the pass. Investigations also failed to 
reveal any Zentralgneis erratic boulders at this location, 
which would have provided evidence of long-distance gla-
cial transport from the Tuxer Ferner area. The Lateglacial 
moraines around the pass, however, suggest the presence 
of a small ice field that covered the broad and gently slop-
ing area of the pass and the northern slopes of Frauen-
wand. This glacier was linked to cirques around the Tuxer 
Joch by small outlet glaciers. During this stage of glacia-
tion – probably the Egesen Stadial – the line of ice divide 
is likely to have followed that of the watershed. However, 
a similar type of glaciation in the pass but involving difflu-
ence rather than transfluence can not be excluded, even 
during the LGM.
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The Zemmgrund valley

Zemmgrund is the largest tributary valley in the Zemm-
tal valley system. The valley represents a typical, perfect-
ly developed, glacial trough. It is oriented towards the 
NW and consists of distinctive lower and upper sections 
separated by a prominent, 300 m high rock threshold (or 
“Riegel”). This threshold is controlled by the geological 
structure of the Greiner Shear Zone. The lower part of the 
trough is 3.7 km long and 600–800 m wide, with the relief 
between valley floor and ridgelines reaching 2000 m. The 
Zemmgrund trough hangs several tens of meters above 
the Zemmtal trough at Gasthof Breitlahner. However, the 
upper part of the Zemmtal is even higher, hanging 100 
to 150 m above Gasthof Breitlahner, which indicates that 
during Quaternary glaciations ice discharge and erosion 
rates were higher in the Zemmgrund valley than in the up-
per part of Zemmtal valley system (the Zamsergrund and 
Schlegeisgrund valleys).

The lower part of Zemmgrund valley is composed of Tuxer 
Gneiss (the “Zentralgneis”). Almost the whole of the valley 
floor is covered with alluvial, debris flow, and avalanche 
deposits, mainly as depositional cones. These cones are 
located below deeply incised ravines descending from ad-
jacent cirques and trough walls. Pure talus accumulations 
predominate in those valley sections where smooth-faced 
rock walls occur and where debris transport is less chan-
neled into ravines. There are also valley sections where 
 large overlapping avalanche and debris flow cones cre-
ate a natural valley blockade, raising the erosional base 
and resulting in alluvial infilling of the valley floor, as can 
be seen at Schwemmalm. On the valley floor, glacial sedi-
ments can only be traced at the valley mouth, immediately 
south of Breitlahner, where some till cover is still preserved 
on glacially moulded bedrock and glacial striae are pre-
served on polished bedrock surfaces. The right-hand side 
of the Zemmgrund valley between Klausenalm and Bre-
itlahner is, in addition, covered with large angular blocks 
several meters across from postglacial rockfalls. Bouldery 
rockfall deposits also cover the right-hand slope further up 
the valley, near Grawandhütte (ca. 1600 m).

Glacial cirques in the lower Zemmgrund valley

The cirques in the lower Zemmgrund valley are in most ca-
ses barely accessible, as they hang 600-900 m above the 
valley floor. On the right-hand side of the valley, the Äuße-
res and Inneres Bratenbergkar cirques are dominated by 
talus accumulations, covering the remnants of glacial sedi-
ments. In the Steinkar cirque, however, Lateglacial latero-
frontal moraine is preserved on the proximal side of talus 
slopes. The moraine is bilobate in shape, has a 20 to 40 
m high rock glacier-like distal slope, and consists of large 
angular blocks. Two or three systems of parallel moraines 
can be distinguished, probably from the Egesen Stadial. 
Below the headwall, NW of Hennsteigenspitze (3002 m) 
and in front of the ice-firn field, there is a small, intact rock 
glacier (at ca. 2700 m) of Holocene age. 

On the left-hand side of the lower Zemmgrund valley the 
Holocene glacial land system is better developed in the 
cirques at NE of Greinermauer and Greinerkar, where-
as only fragments of the Lateglacial moraines are pre-
served. These are probably remnants of glaciers that had 
hung up on cirque thresholds or flowed down-valley to 
the Zemmgrund trough. At Breites Kar, remnants of Late-

glacial latero-frontal moraine occur between 2050 and 
2150 m and the maximal Holocene extent of a small gla-
cier is marked by a moraine that extends between 2500 
and 2600 m. At Greinerkar there is a right-lateral moraine 
from the Lateglacial period (Egesen stadial?) on a gentle 
surface of the Prediger trough shoulder (2080–2180 m). 
In the Greinerkar glacier forefield a massive, latero-fron-
tal, Holocene moraine occurs between 2300 and 2500 m. 
The distal slope of the moraine grades into glacigenic de-
bris flow deposits, which cover a vast area of the cirque 
floor below. The moraine is tens of meters high and it is 
divided into two independent lobes. The western lobe is 
600 m long and 120 m wide, and its terminal part has 
a rock glacier appearance. It consists of angular blocks 
1–2 m in diameter, which were passively transported by 
glacier and subsequently remobilized periglacially, as in-
dicated by the convex surface of the debris tongue with 
ridge and furrow morphology. The rock glacier front can 
be considered inactive at the present time. There are also 
two recessional moraines in the glacier forefield, which 
can be related to the 1920 and 1980 advances. Both mo-
raine systems are composed of passively transported an-
gular blocks. In the eastern lobe, recessional moraines 
are stacked on top of the Holocene maximal moraine. A 
considerable part of Greinerkar glacier is now covered in 
debris.

The upper Zemmgrund valley (“Obere Zemmgrund”)

There is a long tradition of geological, geomorphological, 
glaciological and geoecological investigations in the up-
per Zemmgrund valley (summarized by HeuberGer, Alpen-
vereinsjahrbuch, 102, 1977). The glacier front positions 
for three major glaciers (the Waxeggkees, Hornkees, and 
Schwarzensteinkees glaciers) have been recorded since 
1890, which is the one of the longest series of glacier mea-
surements in the Alps. Several systems of Holocene mo-
raines occur in the merged forefields of the Waxeggkees 
and Hornkees glaciers. Near the Alpenrose Hütte at Wax-
eggalm (1870 m) there are two moraine systems older than 
the 1850 advance. The oldest (maximal) of the two con-
sists of larger blocks than the internal one. A small frag-
ment only one or two meters high of the most extensive 
Holocene moraine is also preserved outside the left lat-
eral moraine in the upper part of the Waxeggkees fore-
field, between 2420 and 2480 m. Older moraines also oc-
cur to the north of the Steinmandl peak, where the lateral 
mo raines of the Waxeggkees and Hornkees glaciers co-
alesce. A similar moraine sequence can be found close to 
the Berliner Hütte, to the south of the Zemmbach gorge 
(1980–2040 m), where three or four moraines older than 
the internal one (from the 1850 advance) can be distin-
guished. In both forefields two recessional moraines oc-
cur 400–500 m up-valley from the maximal moraines. They 
are 1 to 3 m high and are made up of bouldery, clast-dom-
inated diamicton. In the Waxeggkees forefield these reces-
sional moraines are closely spaced and partially stacked 
on top of each other, but in the Hornkees forefield they 
are 40 to 50 m apart. These moraines are known from di-
rect glaciological observations to have been formed during 
the 1902 and 1923 advances. Some remnants of younger 
ice-marginal moraine walls can also be traced up-valley 
in both glacier forefields; these are related to the 1970/80 
advance. 
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The terminal part of the Schwarzensteinkees forefield 
is located on a bedrock overdeepening. The valley floor 
is gently inclined and filled with fluvioglacial sediments, 
which consist of rounded and very rounded gravel and 
coarse sand. A sequence of closely-spaced, parallel re-
cessional moraines emerges from the fluvioglacial plain, 
which can be traced for 700 or 800 m up-valley from the 
terminal moraine. Interestingly, the walls of these moraines 
are mainly composed of fluvial material: angular, glacially 
transported blocks are also present but they are, in places, 
made up entirely of sand and gravels, which suggests that 
these landforms were a result of glacier pushing. Progla-
cial fluvial sediments were incorporated and stacked dur-
ing winter advances of the glacier (annual moraines). Sub-
dued fluted moraines can also be distinguished in this 
forefield; they appear as longitudinal strips of moraine ma-
terial, oriented parallel to glacier flow and crosswise to re-
cessional moraines. 

In the upper Zemmgrund valley fresh Holocene moraines 
also occur in the Schönbichler Kar cirque, the cirque 
(„Kar”) to the west of the Ochsner peak, the Mörchner-
kees glacier forefields, and in four small glacier forefields 
in the Roßkar cirque. Interesting landforms that are transi-
tional between moraines and rock glaciers can be found 
in two of the forefields in the Roßkar cirque. One of these 
is situated to the west of the Mörchnerscharte notch and 
the second to the SW of the Roßkopfe peak (3031 m). In 
both forefields, glaciers have melted out completely, leav-
ing depressions that are surrounded by passively trans-
ported debris material in massive latero-frontal arcs. This 
debris is ice-cored (ice-cored moraine), as indicated by 
the low temperatures measured in spring water (0.5°C) and 
relief that is suggestive of active creep. The distal slopes 
of these landforms are also steep (35–45° slope), high (be-
tween 10 and 40 m), and have the appearance of a typical 
active rock glacier front. 

In the lower section of the upper Zemmgrund valley be-
tween Waxeggalm and Grawandalm, a Lateglacial lateral 
moraine on the left-hand slope is spread discontinuous-
ly over a distance of 1 km, descending from 2200 to 
2040 m. Three separated moraine walls can be seen on 
a gentle part of the slope, 400 m east of the Schön bichl 
peak (2263 m). They consist of till with subrounded and 
angular blocks of Zillertal gneiss up to 2 m across. A 
latero-frontal moraine from the same stadial (Egesen) 
can also be seen in the Schönbichler Kar cirque (2100–
2320 m). It is composed of the slatey material from the 
Grainer Zone. Striation trends measured at this loca-
tion mimic very well the moraine pattern. They also in-
dicate an ice flow direction parallel to the talweg in the 
main trough, where the glacier was about 270–300 m 
thick, and divergent flow of the Schönbichler Kar gla-
cier around the Schönbichl peak. Up-valley, the same 
moraine system can be traced in the Schwarzenstein-
alm between 2240 and 2340 m. Although the moraine 
wall there is barely visible, the ice-marginal position can 
be easily inferred from the line of large erratic boulders, 
which are mainly composed of serpentinite derived from 
the Ochsner mountain. In the area between the Schwar-
zensteinkees forefield and Waxeggalm, the direction of 
striae and friction cracks (mainly crescentic gouges) in-
dicate that during the Lateglacial stadial (Egesen) the 
three largest glaciers of the upper Zemmgrund valley 

and the Schönbichler Kar glacier coalesced and flowed 
towards the rock threshold at Grawandalm. In the vi-
cinity of the Berlinner Hütte and Waxeggalm, streamline 
erosional features have not been completely erased by 
glacial erosion during the Holocene advances (cf. Heu-
berGer op. cit. and Wintges, Salzburger Geographische 
Arbeiten, 11, 1984). Here, cross-cutting striae and fric-
tion cracks can be found on one bedrock surface. The 
older erosional stage is mainly represented by crescen-
tic gouges, while the Holocene erosion is, in places, 
represented by more than one generation of striations.

The Schlegeisgrund valley

Schlegeisgrund is a 6 km long glacial trough, the lower 
section of which is occupied by the Schlegeis reservoir 
(„Schlegeisspeicher”). The steep trough walls above the 
valley floor do not generally carry any sediments, except 
on the left-hand side slope at the valley mouth where till 
cover is preserved. The valley floor is filled with alluvial 
and talus sediments. Holocene moraines only occur in the 
upper section of the valley. The lower station of the ca-
ble-railway used to supply the Furtschaglhaus stands on 
the 1850 moraine. There are also two more extensive mo-
raines. The older of these is located 180 m down-valley 
from the 1850 moraine and extends to a level of 1850 m. 
Most of the maximal terminal moraines are covered with 
debris flow and talus deposits or have been destroyed by 
fluvioglacial streams. Two advance moraines younger than 
1850 occur up-valley, at a level of 2000 m (possibly from 
the 1900 and 1920 advances). A well-developed Holocene 
moraine can also be seen in Furtschaglbach valley, which 
hangs above the Schlegeis trough. Near the Furtschagl-
haus several maximal moraines can be distinguished over 
an altitude ranging from 2240 to 2340 m. Two recessional 
latero-frontal moraines occur up-valley, into the forefield. 
They are composed of large, angular blocks and are 2 to 
4 m high. They are probably equivalents of the Zemm grund 
moraines related to the ~1900 and 1920 advances. Smaller 
Holocene moraine complexes in the Schlegeis grund valley 
can also be seen in the forefield of the Rötkees glacier, in 
two forefields at the Furtschaglkar cirque, in the Reisch-
bergkar cirque, and in the forefield of a debris-covered 
glacier located to the north of the Hochsteller peak. Only 
small, active rock glaciers occur in the Schlegeisgrund val-
ley. One of these is located at 2780 m in the Reischbergkar 
cirque to the NW of the Talggenköpfe peak, while a second 
occurs at a level of 2640 m, to the SE of the Hochsteller 
peak, and is composed of slatey material derived from the 
Grainer Zone. A third rock glacier can be distinguished as 
a rock-glacierized part of the right-lateral moraine of the 
Schlegeiskees glacier. The creeping part of this moraine 
occurs above 2600 m. 

The Lateglacial land system in the Schlegeisgrund valley 
is poorly developed. The till cover and dispersed glacially 
transported material can, however, be traced in the lower 
section of Furtschaglbach valley, where some poorly de-
veloped moraines can also be seen. Remnants of Lategla-
cial moraines occur in the Reischbergkar cirque, where the 
moraines and identifiable till cover indicate a glacier ex-
tent down to a level of 2100 m. Bouldery latero-frontal mo-
raines occur on the northern side of this cirque. Lategla-
cial moraines and relict rock glacier deposits can also be 
found in the Schrofenkar cirque.
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The investigated area consists of three different geo-
morphologic zones, each with different Quaternary sedi-
ments and landforms. The Naßfeld valley is the largest 
of these zones: its wide and relatively flat floor is formed 
from the remnants of a moraines, fluvioglacial sediments, 
and postglacial alluvia. On either side of the Naßfeld val-
ley are slopes and hanging valleys with moraines from Ho-
locene and contemporaneous glaciers. Finally, the narrow, 
incised Nassfelder-Ache valley forms a steep outlet from 
the Naßfeld valley towards the north-east.

The Naßfeld valley stretches from the foothills of Tauern-
leiten in the south-east (ca 1700 m a.s.l.) to Schöneggalm 
in the north (ca 1550 m a.s.l.), a few hundreds meters be-
low the junction with the Siglitz valley. There are two or 
three terraces between 3 and 15 m above the relatively flat 
valley floor. These terraces have a complex structure: they 
consist essentially of fluvioglacial debris, gravel, and sand, 
and probably also of kame gravel, sand and silt. Numer-
ous small hills between 2 and 10 m high, mostly elongated 
north-northwest–south-southeast but some also with ir-
regular shapes, protrude from the terraces. Some of these 
hills are covered with large erratic blocks. Similar blocks 
can also be seen in places on the flat terrace surfaces, 
particularly in the central part of the valley around Naßfeld-
alm. The hills are remnants of moraines. Those that form 
a crescent open to the south-west, at the foot of a large 
fluvioglacial fan near the outlet of the Schlapperebenbach 
valley, are remnants of the end moraine of a Little Ice Age 
(ca 1850) glacier (as mapped by Ch. exner, Geol. Karte 
Umgebung Gastein, Geol. B.-A., 1956). The moraine hills 
on the other (eastern) side of the Naßfeld creek are rem-
nants from the maximum extent of this glacier. The mo-
raines have been strongly eroded since the 1850 maxi-
mum by proglacial waters that subsequently covered the 
area with outwash sediments. These can be seen as hor-
izontally-bedded or cross-bedded, coarse to fine grained 
sediments in a small outcrop (old gravel pit?) in the es-
carpment on the north side of the Schlappereben creek, 
just west of the road bridge.

The lower slopes of the Naßfeld valley are largely cov-
ered with rock debris and patches of moraine. The mo-
raine forms particularly extensive and continuous cover on 
the north-east side of the valley (between the mouth of the 
Weißenbach valley to the south-east, and Schöneggalm 

to the north), where it extends up to 1750 or 1850 m a.s.l. 
Up to 3 more or less pronounced steps can be seen on 
this slope, probably marking the extent of the glacier dur-
ing the Würm post-maximum stages. Peat-bogs (currently 
protected) have developed on some of these steps.
A very well pronounced slope step occurs on an altitude 
of about 1900-2000 m a.s.l. and extends south from the 
vicinity of Mooskarl for some distance up the Weißenbach 
valley. Gently sloping areas above this step are probably 
part of a valley shoulder that developed during the late 
part of the Würm glacial stage.
The slopes on the south-west side of the Naßfeld valley 
are mostly rocky, with only few patches of moraine. A large 
landslide on the slope to the west of Moisesalm probably 
occurred during the post-1850 warming.

Parts of the slope on the north-west side of the Naßfeld 
valley (above Sportgastein) have been modified by inten-
sive mining activities that lasted from the nineteenth cen-
tury until the middle of the twentieth century.
The mouth of the Bockhart valley hangs above the deep, 
narrow gorge of the Naßfelder-Ache valley. Its south and 
south-west slopes are covered with large fields of slope 
debris and debris fans, as well as the end moraines of gla-
ciers that probably ranged in age from the late Holocene 
to historical times. Some of the debris fields are likely to 
have been active quite recently as rock glaciers. Steep and 
shaded slopes, couloirs, cirques, and depressions were 
good places for preserving glacial ice, probably until quite 
recent times. Actually, the Bockhart valley itself is not gla-
ciated. Another end moraine and large debris fields that 
have at least in part been active rock glaciers in the past, 
occur in the south-facing cirque to the south of the Kleiner 
Silberpfennig peak.
Quite fresh traces of mining activity extend in a north-
south direction along two silver-bearing veins in the upper 
part of the Bockhart valley. A large artificial lake (Untere 
Borckhartsee) occupies the lower part of the valley, above 
a steep rocky slope that drops down more than 400 m to 
the Naßfelder-Ache gorge. The rocky ridge that blocks the 
Borckhart valley has been overbuilt to form an artificial 
dam; a small patch of moraine is preserved on its south-
west end, just below the Borckhartseehütte.
Glacial landforms and sediments are almost completely 
absent from the Siglitz valley, except for the large Bräu-
winkel cirque to the north of the Schareck peak in which a 
prominent end moraine from a Little Ice Age glacier and its 
subsequent stages has been preserved. A small ridge lo-
cated a few hundred meters east of the Riffelscharte pass 
(north-east of the Niedersachsenhütte) is probably a rem-
nant of an end moraine from a small glacier that flowed in 
historical times towards the south from an unnamed peak 
2522 m a.s.l.
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There is a series of very well-defined large cirques to the 
south-west and west of the Naßfeld valley which, togeth-
er with the valley itself, form a high mountain landscape 
of quite unique beauty. These are the Schlapperebenkar, 
Röckkarl, Silberkarl (both between Schlapperebenkar and 
Höllkar; exner, 1956), Höllkar and Eselkar cirques, all of 
which bear well-preserved traces of glaciations from the 
past 150 years including end and lateral moraines, cur-
rently inactive rock glaciers, debris fields, and debris fans. 
Höllkar is the most impressive of these cirques; its step is 
nearly 350 m high forming a vertical or overhanging wall 
over which the Höllkarbach stream forms a waterfall be-
fore flowing north towards Veitbaueralm.

The Weißenbach valley forms part of the headwaters of the 
Naßfeld valley, draining from the south-east and east. The 
moraine that covers the slopes of the Naßfeld valley down-
stream continues up this valley on both sides, but only 
reaching to a much lower height (50–150 m) above the val-
ley floor. The low, crescent-shaped ridge located north of 
Tauernleiten is probably an end moraine of early to middle 
Holocene age.

A large area of well-preserved glacial sediments (lateral 
and end moraines) exists in the Ödenkar cirque, extending 
as far as Sonnenalm (ca 1100 m s.s.l.). Isolated patches of 
the moraine also occur below the Knappenbäudlsee lake 
and Schideck, at a similar altitude to Sonnenalm. Moraine 
fields with a well preserved end moraine ridge can be seen 
on the other side of the Radhausberg ridge, in the Blum-
feld cirque.

The deep, narrow Naßfeld-Ache gorge contains hardly any 
Quaternary sediments or landforms. Only in the vicinity 
of Astenalm does the valley floor broaden out, and there 
it is covered with coarse-grained alluvium and alluvial 
fans. The morphology of north-west slope leading down to 
the gorge, above Ortalm, suggests a landslide or rockfall 
which, although now inactive, could if remobilized threaten 
the main road along the valley road.

Present-day glacial and periglacial phenomena are com-
mon within the investigated area. Active glaciers occur 
north-east of the Schareck peak (the Schareckkees gla-
cier), north of the Herzog-Ernst Spitze peak, east of the 
Baumbachspitze peak, and north of the Schlappereben-
spitzen peak (the Schlapperebenkees glacier). These areas 
have not been inspected because of their inaccessibility 
following snow falls in the middle of September.

Solifluction debris flows (appearing as lobes) are rather 
common in the upper parts of the north-west, north and 
north-east facing slopes, particularly north-east of the 
Seekopf peak, north-east of the Aperes Schareck peak, 
south-east of the Knappenbäudlsee lake, and north-west 
of the Mallnitzer Tauern pass.

Bericht 2009 und 2010 
über geologische Aufnahmen 

auf Blatt 154 Rauris
GerHard Pestal & JoHann HellerscHmidt-alber  

(Auswärtiger Mitarbeiter)

In beiden Berichtsjahren wurden die Revisionskartie-
rungen des gegenständlichen Kartenblattes im Grenz-
bereich Rauristal – Hüttwinkltal und am Talschluss des 
Hüttwinkltals südlich von Kolm Saigurn fortgesetzt. Die 

Aufnahmen konzentrierten sich zum einen auf das Glock-
ner-Deckensystem, und zwar auf jene Bereiche, die sich 
von Rauris über den Retteneggwald, den Fröstlberg bis 
ins mittlere Hüttwinkeltal erstrecken. Zum anderen wur-
de der schon zur Goldberggruppe zählende Nord-Rand 
des Sonnblick-Kerns zwischen dem Pilatuskees, der Neu-
bau-Hütte und dem Wurtenkees kartiert. Die Dokumen-
tation der neuen Kartierungsergebnisse im Rahmen des 
diesjährigen Berichts wird aber textlich eher knapp ge-
halten, da der Hauptteil des Berichtes der Beschreibung 
der tektonischen Einheiten und ihrer hierarchischen Glie-
derung gewidmet ist, die ein wichtiges Ordnungskriteri-
um der Kartenlegende darstellt. Im Speziellen wird der 
tektonische Internbau der penninischen und subpennini-
schen Einheiten im Bereich der mittleren Hohen Tauern 
beschrieben. Dabei werden auch die von Forschergene-
rationen analysierten und benannten Deckeneinheiten im 
Lichte von Metamorphose-Ereignissen und plattentektoni-
schen Prozessen betrachtet. Die am Kartenblatt 154 Rau-
ris vertretenen tektonischen Einheiten werden gemäß ihrer 
tektonischen Hierarchie geordnet und definiert. Die ver-
fassten tektonischen Definitionen sollen in weiterer Folge 
in den Thesaurus der tektonischen Einheiten eingearbei-
tet werden, der an der Geol. B.-A. zurzeit entwickelt wird, 
um eine Legenden-Harmonisierung der digitalen Geologi-
schen Karten zu ermöglichen. Im Speziellen geht es um 
die Legenden-Harmonisierung des in Bearbeitung befind-
lichen Kartenblattes GÖK 154 Rauris und zahlreicher be-
nachbarter geologischer Karten, die sich im Falle von GÖK 
155 Bad Hofgastein, GK UTM Blatt Lienz-Ost und GK UTM 
Blatt Obervellach ebenfalls zurzeit in Bearbeitung befinden 
oder die bereits in früheren Jahren fertiggestellt und aus-
gedruckt wurden, wie beispielsweise GÖK 122 Kitzbühel, 
GÖK 123 Zell am See, GÖK 151 Krimml, GÖK 152 Matrei 
in Osttirol, GÖK 153 Großglockner, GÖK 156 Muhr, GÖK 
157 Tamsweg und GÖK 182 Spittal an der Drau. Alle De-
finitionen beruhen auf der Bewertung von Literaturdaten 
und eigenen Geländekenntnissen beider Kartenblattbear-
beiter. Folgende am Kartenblatt Rauris vertretenen tektoni-
schen Einheiten werden in diesem Bericht behandelt:

1) Die zum subpenninischen Venediger-Deckensystem ge-
zählten Einheiten (Sonnblick-Kern, Neubau-Decke, Ro-
mate-Decke)

2) Die Mallnitzer Mulde

3) Das Modereck-Deckensystem als neues, zweites sub-
penninisches Deckensystem und die zu diesem gezähl-
ten Einheiten (Seidlwinkl-Decke, Trogereck-Schuppe)

4) Die Untergliederung des Glockner-Deckensystems in 
eine Glockner-Decke s.str. und in die Rauris-Decke.

ad 1) Internbau des Venediger-Deckensystems  
am Kartenblatt Rauris 

Das Venediger-Deckensystem, die tektonisch tiefste, regi-
onal verbreitete Großeinheit des Tauernfensters wurde von 
FriScH (Geol. Rundschau, 65, 1976; N. Jb. Geol. Paläont. 
Mh., 1977) basierend auf den Überlegungen von Staub 
(Beitr. Geol. Kt. Schweiz, 52, N.F. 82, 1924) begrifflich neu 
gefasst und von ScHMid et al. (Eclogae geol. Helv., 97, 
2004) als subpenninisches Deckensystem definiert.

Eine aktuelle zusammenfassende Beschreibung des Vene-
diger-Deckensystems wird in den Erläuterungen zur Geo-
logischen Karte von Salzburg (1:200.000) gegeben, die im 
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Jahre 2009 ausgedruckt wurden (Pestal et al. [Red.]). Die 
am Kartenblatt GÖK 154 Rauris vertretenen tektonischen 
Einheiten, die dem Venediger-Deckensystem untergeord-
net werden, lauten: Sonnblick-Kern, Neubau-Decke und 
Romate-Decke. Sie werden nun im Einzelnen kurz charak-
terisiert.

Sonnblick-Kern (inkl. Knappenhaus-Walze und  
Wurten-Keil)

Ganz allgemein handelt es sich beim Sonnblick-Kern um 
einen großen, variszischen Pluton, der letztmalig alpidisch 
metamorph und massiv deformiert wurde. Sein innerer Be-
reich besteht aus mehreren tausend Meter mächtigen Zen-
tralgneisen. Über diesem folgt ein maximal wenige hundert 
Meter mächtiger, randlicher Bereich, der sich überwie-
gend aus verschiedenen prävariszischen Gesteinen des 
Alten Dachs zusammensetzt, daneben aber auch eini-
ge kleinere lagig oder gangförmig ausgebildete Zentral-
gneiskörper enthält. Der Sonnblick-Kern erstreckt sich in 
der Goldberggruppe über ein weites Areal, das auf den 
Kartenblättern ÖK 154 Rauris, UTM-Blatt Lienz-Ost und 
UTM-Blatt Obervellach liegt. Bei der Betrachtung des Kar-
tenbildes, der von exner (1962) erstellten Geologischen 
Karte der Sonnblickgruppe fällt sofort die Extension des 
gesamten „Sonnblick-Zentralgneiskörpers“ in NW-SE-
Richtung auf. Im N wird seine äußere Gestalt von Teilkör-
pern mitbestimmt, die durch schmale, steil stehende und 
in Extensionsrichtung lang hinstreichende Züge von Ne-
bengesteinen des Alten Dachs vom Hauptkörper getrennt 
werden. Diese wurden von exner (1964) in den Erläute-
rungen zur Geologischen Karte der Sonnblickgruppe als 
Knappenhaus-Walze und Wurten-Keil beschrieben. Gegen 
SW nach dem Auslaufen der Nebengesteine hängen diese 
Teilkörper noch mit dem Hauptkörper zusammen. Wie in 
den Profilschnitten (die exner den Erläuterungen beigelegt 
hat) zu sehen ist, bilden die beschriebenen Zentralgneis-
Körper mit ihrem Alten Dach eine riesige, in NW-SE-Ach-
senrichtung, walzenartig, in die Länge gezogene Antiform, 
die asymmetrisch ausgebildet ist und nach SW mittelsteil 
sowie nach NE saiger bis überkippt einfällt. exner (1964, 
siehe oben) gibt die Dimensionen des Sonnblick-Kerns 
in Extensionsrichtung mit 24,5 km (zwischen Kruml-Kees 
und Mallnitzer Schlucht) und senkrecht dazu mit maximal 
8 km (entlang des Profils Herzog Ernst – Alteck – Zirknitz-
Tal) an. Der Sonnblick-Kern endet aber nicht im Gebiet 
der Mallnitzer Schlucht. Hier wird lediglich sein Zentral-
gneis tektonisch zu einer gering mächtigen Gneislamelle 
reduziert. Diese Sonnblick-Lamelle kann danach als dün-
ne, maximal 300 m mächtige Fortsetzung des Sonnblick-
Kerns über Obervellach hinaus weitere 16 km in südöst-
licher Richtung parallel zur Mölltallinie bis in den Bereich 
von Mühldorf (nicht mehr auf UTM Obervellach, sondern 
wenig östlich der Blattschnittgrenze bereits ÖK 182 Spittal 
a.d. Drau gelegen) verfolgt werden. (Siehe auch Pestal et 
al.: Geol. Karte der Republik Österreich 1:50.000, Blatt 182 
Spittal a. d. Drau, 2006 und ScHuSter et al., Erläuterungen 
zur Geol. Karte, Blatt 182, 2006).

Lithologisch besteht der Sonnblick-Kern in seiner Haupt-
masse aus grobkörnigem, meist duktil deformiertem Zen-
tralgneis (Granitgneise oft mit Augentextur, z.T. auch Fla-
sergneise). In seinem Randbereich können aber auch 
Amphibolite, Glimmerschiefer und Paragneise des Alten 
Dach kartiert werden. Die strukturelle Prägung dieser Ge-

steine wird von der alpidischen Tauernkristallisation und 
von den tektonischen Prozessen gesteuert, die zur Bildung 
der Antiform führten. Strukturgeologische Studien und Rb-
Sr-Mikroproben-Datierungen zeigen, dass die alpidische 
tektonometamorphe Entwicklung (= Tauernkristallisation 
im Gebiet des Sonnblick-Kerns) vorrangig im oberen Oli-
gozän erfolgte, ihren thermischen Höhepunkt bei rund 25 
Ma erreichte und danach im Miozän schrittweise abkühl-
te (cLiFF & MeFFan-Main: Geol. Soc. London, Spec. Publ., 
220, 2003).

Neubau-Decke

exner (1964) unterscheidet in den Erläuterungen zur Geo-
logischen Karte der Sonnblickgruppe ein autochthones Al-
tes Dach des Sonnblick-Kerns und einen ehemals weiter 
SW gelegenen Teil des Alten Daches, der heute in alloch-
thoner Position als Neubau-Decke den autochthonen Tei-
len auflagert. Speziell im Gebiet nordöstlich vom Astrom-
spitz (2811 m), des Bösecks (2834 m) und des Ressecks 
(2498 m) (alle auf UTM Obervellach gelegen) stellt exner 
(1962) in der Geologischen Karte der Sonnblickgruppe 
dünne mesozoische Gesteinszüge und Schuppen dar, auf 
die die Gesteine der Neubau-Decke tektonisch überscho-
ben wurden.

Wie schon einleitend erwähnt, konzentrierten sich unsere 
aktuellen Kartierungen am Nordrand des Sonnblick-Kerns 
auf die südlich von Kolm Saigurn – etwa zwischen dem 
Hocharn und dem Wurtenkees – gelegenen Gebiete. In 
diesem Abschnitt gelang es uns bisher nicht, die meso-
zoischen Deckenscheider aufzufinden, die in der von ex-
ner beschriebenen Art eine tektonische Trennung der Neu-
bau-Decke vom Sonnblick-Kern belegen. Dies ist auch 
der Grund dafür, dass in unseren Manuskriptkarten (der 
GÖK 154 Rauris) bisher auf die Abtrennung einer tekto-
nisch eigenständigen Neubau-Decke verzichtet wurde. In 
der Kartierungsplanung für die kommenden Geländesai-
sonen sind weitere Kartierungsgebiete am Nordrand des 
Sonnblick-Kerns –südöstlich des Wurtenkees bis zum As-
tromspitz – vorgesehen. Ihr Ziel ist es, Klarheit zu schaffen, 
ob in diesem Teilabschnitt mesozoische Deckenscheider 
eine Abtrennung der Neubau-Decke vom Nord-Rand des 
Sonnblick-Kerns ermöglichen.

Romate-Decke

Die Romate-Decke erstreckt sich über ein weites, auf den 
Kartenblättern ÖK 155 Bad Hofgastein, ÖK 156 Muhr, UTM 
Obervellach und ÖK 154 Rauris gelegenes Gebiet. Ihre äu-
ßere Form ist über diesen großen Bereich bogenförmig in 
N-S-Richtung in die Länge gezogen. Die Abgrenzung der 
Romate-Decke vom Hölltor-Rotgülden-Kern erfolgt an ih-
rem Ostrand (gestützt auf die von exner, 1956, erstellte 
Geologische Karte der Umgebung von Gastein) durch den 
Glimmerschieferzug des Woisken-Komplexes, der sich 
von Mallnitz bis zum Hohen Stuhl (2334 m) und zum Grau-
kogel (2492 m) verfolgen lässt. Dieser wichtige Leithori-
zont fehlt in der zuvor genannten Geologischen Karte auf 
einer kurzen Strecke an der Nordwestabdachung des Höll-
tor-Rotgülden-Kerns, wird aber hier in den erläuternden 
Beschreibungen (becke, 1906; becke & berWertH, 1902–
1908 bei exner, Erläuterungen zur geologischen Karte von 
Gastein, 1957) erwähnt und klar positioniert.
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Die von exner dargestellten Großstrukturen zeigen an-
schaulich, dass die Granitgneise der Romate-Decke (Si-
glitzgneis und Romategneis) gemeinsam mit den Wois-
kenschiefern den Hölltor-Rotgülden-Kern an dessen 
West-Seite überlagern. Diese zusammenhängende Groß-
struktur besteht regional betrachtet aus einer westlich des 
Hölltor-Rotgülden-Kerns gelegenen Wurzelzone und aus 
in östlicher Richtung über den Hölltor-Rotgülden-Kern ge-
schobenen Schuppen und Gneislamellen der Romate-De-
cke. Die westlich des Hölltor-Rotgülden-Kerns gelegene 
Hauptmasse der Romate-Decke wurzelt in tiefen Grund-
gebirgsstrukturen und nimmt in Relation zum Hölltor-
Rotgülden-Kern eine autochthone Position ein. Die lang-
gezogenen Gneislamellen, die sich am Kartenblatt GÖK 
155 Bad Hofgastein von der Nordspitze der Romate-De-
cke (bei Badbruck am Ausgang des Kötschachtales) wei-
ter nach Osten über den Bergrücken des Heidentempels 
in das Hubalmtal und darüber hinaus in Richtung obers-
tes Großarltal bzw. Schödertal erstrecken, haben die Form 
von aufrechten, isoklinalen Antiformen. Sie sind vom Höll-
tor-Rotgülden-Kern z.T. durch mylonitische Orthogneise, 
z.T. durch dünne Lagen permomesozoischer Gesteine ge-
trennt. Das gegenüberliegende, südöstliche, im Gebiet von 
Mallnitz (am UTM-Blatt Obervellach) gelegene Ende der 
Romate-Decke wurde von exner (Jb. Geol. B.-A., 93/1-
2, 1948) strukturgeologisch untersucht und beschrieben. 
Dargestellt ist dieses Gebiet in der Geologischen Karte der 
Sonnblickgruppe (exner, 1962).

Lithologisch besteht die Romate-Decke aus Zentralgneis-
Varietäten (dem Siglitzgneis und dem Romategneis) aus 
dem überwiegend jungpaläozoischen Gesteinskomplex 
der Woiskenschiefer sowie aus der Wustkogel-Formation 
des Hüttwinkltales, dem Angertalmarmor und der Brenn-
kogel-Formation im Bereich der Mallnitzer Mulde. Ihre 
strukturelle Prägung erhielt die Romate-Decke im Zuge 
der alpidischen Tauernkristallisation im Oligozän. Diese er-
folgte gemeinsam mit der strukturellen und metamorphen 
Prägung der Zentralgneise des Hölltor-Rotgülden-Kerns 
und des Hochalm-Kerns. Exhumiert wurde dieses große, 
strukturell zusammenhängende Zentralgneis-Massiv der 
östlichen Hohen Tauern gemeinsam mit den weiteren, tek-
tonisch höheren subpenninischen und penninischen De-
cken während des Miozäns. Die schrittweise Abkühlung 
der Gesteine in dieser Zeit wurde wohl durch die Katsch-
berg-Abschiebung kontrolliert (GenSer & neubauer, Mitt. 
Österr. Geol. Ges., 81, 1989; LutH & WiLLinGSHoFer, Swiss 
J. Geosci., 101, Supplem. 1, 2007).

ad 2) Mallnitzer Mulde

Am Talschluss des Hüttwinkltals zeigt der Blick in Rich-
tung Riffelscharte und Niedersachsenhaus die beeindru-
ckende Struktur der Mallnitzer Mulde, die durch die dunkle 
Farbe der Phyllite der Brennkogel-Formation im Gelän-
de sichtbar gemacht wird. Hier beginnt diese bedeuten-
de, komplex zusammengesetzte, asymmetrische Synform, 
die zwischen dem Sonnblick-Kern und der Romate-Decke 
liegt. Sie setzt sich rund 20 km, NW-SE-streichend über 
das Schareck (3123 m), die Geißl Köpfe (2888 m bzw. 2974 
m) und das Lonzaköpfl (2317 m) fort, bis sie das Mallnitz-
Tal zwischen Obervellach und Mallnitz quert und danach 
weiter parallel zur Sonnblick-Lamelle (und dem Mölltal) 
Richtung SE streicht (exner, 1948, 1964, siehe oben). (Sie-
he auch HaMMer, Jb. Geol. B.-A., 77/1-2, 1927). Zwischen 

der Riffelscharte und den Geißl Köpfen (also bis zur östli-
chen Blattschnittgrenze des aktuellen Kartenblattes) wird 
ihr Nordostflügel strukturell von der mittelsteil nach SW 
einfallenden Romate-Decke bestimmt, während die steil-
stehende bis überkippte Form ihres Südwestflügels durch 
den NE-Rand des Sonnblick-Kerns vorgegeben ist.

Wie wir im Zuge unserer Kartierungen feststellen konnten, 
besteht die Mallnitzer Mulde lithologisch aus der Brenn-
kogel-Formation, die parautochthon auf der Romate-De-
cke liegt, und aus überschobenen Kalkglimmerschiefern 
mit dünnen Einlagerungen von Prasiniten und Serpenti-
niten (Bündnerschiefer-Gruppe) des Glockner-Deckensys-
tems. Die Entstehung der Mulde ist zeitlich und strukturell 
eng mit der Bildung der Antiform des Sonnblick-Kerns ver-
knüpft (siehe oben).

ad 3) Modereck-Deckensystem
Vor allem die in den tektonisch hangenden Teilen der 
Seidlwinkl-Decke vorkommenden eklogitischen Prasini-
te haben uns dazu bewogen, innerhalb des Subpennini-
kums neben dem Venediger-Deckensystem eine weite-
re tektonische Großeinheit (im hierarchischen Rang eines 
Deckensystems) abzutrennen, die wir im Folgenden als 
„Modereck-Deckensystem“ bezeichnen. Der Name „Mo-
dereck-Decke“ wurde von kober (Denkschr. Akad. Wiss. 
Wien, math.-natw. Kl., Abt. I, 98, Wien, 1922) in die klas-
sische Tauernfensterliteratur eingeführt. toLLMann (N. Jb. 
Geol. Paläont. Abh., 148, Stuttgart, 1975) fasste diese De-
cke inhaltlich neu, grenzte sie im östlichen Teil des Tauern-
fensters gegenüber benachbarten tektonischen Einheiten 
ab und korrelierte sie mit äquivalenten Decken im westli-
chen Teil des Fensters. Die nachfolgenden Bearbeiter ori-
entierten sich an toLLMannS tektonischem Konzept, der 
die Modereck-Decke als großräumige, selbstständige tek-
tonische Einheit im Liegenden des Glockner-Deckensys-
tems betrachtete (siehe auch tHieLe, O., in: oberHauSer, 
R. [Red.] Springer, 1980; kurz et al., Geol. Rundsch., 87, 
1998.)

Lithologisch besteht das Modereck-Deckensystem aus 
kleinen oft tektonisch fragmentierten Vorkommen kristal-
liner Gesteine (prävariszische Gesteinskomplexe und Zen-
tralgneise) sowie aus jungpaläozoischen und mesozoi-
schen Metasedimenten, die ursprünglich den Rand des 
externen Europäischen Schelfs – zum Penninikum hin – 
bildeten. Aber auch Schuppen und tektonische Späne 
aus Eklogiten und Metasedimenten der Bündnerschiefer-
Gruppe treten auf.

Im Zuge der alpidischen Ereignisse gerieten Teile des ex-
ternen Europäischen Schelfs mit benachbarten pennini-
schen Gesteinen in den Subduktionskanal, der sich vor 
dem penninischen Akkretionskeil gebildet hatte. Diese Ein-
heiten wurden in südöstliche Richtung unter die pennini-
schen Decken und schließlich unter den ostalpinen Rand 
der Apulischen Platte versenkt. Im Subduktionskanal er-
reichten die verschiedenen Gesteinseinheiten unterschied-
liche Tiefen, bevor alle Decken des heutigen Modereck-
Deckensystems von ihren Sockelgesteinen abgetrennt 
wurden. Dadurch wurde es möglich, die zuvor in Tiefen 
von rund 70 km bis 80 km subduzierten und zu Eklogiten 
umgewandelten Gesteine – retour – in mittlere Krusten-
tiefen zu transportieren. Diese tektonischen Prozesse er-
eigneten sich wahrscheinlich im obersten Eozän kurz vor 
der Tauernkristallisation (SMye et al., EPSL, 306/3-4, 2011; 
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siehe auch StöckHert et al., Lithos, 41, 1997). Danach 
wurden alle Decken des Modereck-Deckensystems an der 
Basis des penninischen Glockner-Deckensystems nach 
Nordwesten auf die Einheiten des heutigen Venediger-De-
ckensystems überschoben.

Am aktuellen Kartenblatt wird der Internbau des Moder-
eck-Deckensystems von der Seidlwinkl-Decke und der 
Trogereck-Schuppe (siehe unten) bestimmt. Die weiter 
westlich an der Südabdachung der Venediger- und der 
Granatspitzgruppe (Höck & Pestal, Geol. Karte der Re-
publik Österreich 1:50.000, Blatt 153 Großglockner, 1994; 
Frank et al., Geol. Karte der Republik Österreich 1:50.000, 
Blatt 152 Matrei in Osttirol, 1987) gelegenen Teile des Mo-
dereck-Deckensystems wurden „Schuppenzone zwi-
schen Glockner-Decke und Venediger-Decke“ genannt. 
Die letztgenannte tektonische Mélange enthält einerseits 
die bekannte „Eklogit-Zone“ mit den alpidischen Eklogiten 
und verschiedenen meist kalkigen Bündnerschiefern. An-
dererseits tragen Schuppen und Späne der Europäischen 
Kontinentalen Kruste zu ihrem Aufbau bei, die in Form von 
Gesteinen der Wustkogel-, der Seidlwinkl- und der Brenn-
kogel-Formation sowie in der Muntanitz-Schuppe als 
Glimmerschiefer und Paragneise (prävariszische Gesteins-
komplexe) vorkommen.

Die alpidische Metamorphose im Modereck-Deckensys-
tem ist insgesamt durch einen Druck-Temperaturpfad mit 
druckbetonter prograder und temperaturbetonter retro-
grader Metamorphose gekennzeichnet. Hochdruckpara-
genesen, die mit den Subduktionsereignissen in Zusam-
menhang stehen, zeigen sich in der Eklogit-Zone und in 
einigen randlichen Teilen der Seidlwinkl-Decke. Von der 
nachfolgenden Tauernkristallisation wurden alle Gesteine 
des Modereck-Deckensystems erfasst. Die Bedingungen 
der Letztgenannten erreichten im Oligozän gebietsabhän-
gig die obere Grünschiefer-, die Epidot-Amphibolit- oder 
die Amphibolitfazies und kühlten danach im Miozän wie-
derum schrittweise ab (siehe auch ScHuSter et al., Mitt. 
Österr. Miner. Ges., 149, 2004)

Trogereck-Schuppe

Die Bezeichnung Trogereck-Schuppe geht auf exner 
(1964, siehe oben) zurück, der ihren charakteristischen 
Leithorizont, den bereichsweise stark mylonitisierten Tro-
gereckgneis, kartierte und diesen in seiner tektonischen 
Übersicht nach dem nördlich von Döllach gelegenen 2731 
m hohen Trogereck (Trogereck-Lamelle = Gneislamelle 3) 
benannte. Wie wir in unseren aktuellen Manuskriptkarten 
zeigen können, besteht die Trogereck-Schuppe aus dem 
Trogereckgneis und aus durchwegs stark deformierten 
Metasedimenten der Brennkogel-Formation, die stellen-
weise mit dünnen Dolomiten-Spänen der Seidlwinkl-For-
mation verschuppt sind. Diese tektonische Einheit kann 
in der westlichen Goldberggruppe von der Ost-Flanke des 
obersten Kruml-Tals bis in die nordöstliche Basis der Ro-
ten Wand (2855 m) über rund 30 km Länge verfolgt wer-
den. Die räumliche Lage der Trogereck-Schuppe wird von 
der Antiform des Sonnblick-Kerns maßgeblich bestimmt.

Seidlwinkl-Decke

Die Seidlwinkl-Decke wurde von corneLiuS & cLar (Geol. 
Karte des Großglocknergebietes 1:25.000, Geol. B.-A., 
1934; Erläuterungen, 1935) in der nordöstlichen Groß-
glocknergruppe erkannt. Im Gegensatz zur ursprünglichen 

Seidlwinkl-Decke umfasst die heutige auch die ehemali-
ge Brennkogel-Decke, die von den zuvor genannten Auto-
ren aufgrund der damaligen stratigraphischen Vorstellun-
gen (sie betrachteten noch Teile der Brennkogel-Formation 
als paläozoisch) als eigenständige Decke definiert werden 
musste. Die Seidlwinkl-Decke erreicht ihre größte flächen-
mäßige Ausdehnung im SW-Teil des aktuellen Kartenblat-
tes im oberen Seidlwinkltal und setzt sich daran west-
lich anschließend am benachbarten Kartenblatt (GÖK 153 
Großglockner) in das Gebiet des oberen Fuschertales um 
Ferleiten fort. Auch die Scheitelstrecke der Großglockner 
Hochalpenstraße zwischen Ferleiten und Heiligenblut führt 
mitten durch diese tektonische Einheit. Die Seidlwinkl-De-
cke kann im SE von Heiligenblut über viele Zehnerkilome-
ter weiter verfolgt werden. Zunächst verläuft sie – in ihrer 
Mächtigkeit bereits deutlich reduziert – noch als zusam-
menhängendes Band durch die gesamte Goldberggrup-
pe bis Obervellach (auf den Blättern UTM Lienz-Ost und 
UTM Obervellach). Danach erstreckt sie sich in Form perl-
schnurartig aneinander gereihter, dünner Schuppen, par-
allel zum Mölltal, bis sie bei Mühldorf ein Gebiet erreicht, 
das bereits zum Kartenblatt GÖK 182 Spittal a.d. Drau ge-
hört (Pestal et al., 2006, siehe oben).

Im zuvor genannten Typusgebiet ist die Seidlwinkl-Decke 
über 1300 m mächtig und sie zeigt hier eine komplexe ki-
nematische Entwicklung. Einerseits besitzt sie die großflä-
chige Form einer isoklinalen, liegenden Falte, deren Stirn 
(mit WNW-ESE verlaufender Faltenachse) im Fuschertal 
südlich der Bärenschlucht genauso wie auch weiter östlich 
im mittleren Seidlwinkltal steil unter die Talsohle abtaucht 
(Frank, Wiss. Alpenvereinsh., 21, München, 1969). In der 
weiteren Fortsetzung gegen SE quert sie als asymmetri-
sches Synklinorium nahe der Rohrmooseralm das Kumltal, 
um danach (mit gegen SE ansteigender Faltenachse) an 
der Ostseite des Tales, hoch oben in der Goldlacklscharte 
(2675 m) mit dem Scheitel auszuheben (aLber: Serienglie-
derung, Metamorphose und Tektonik des Hocharngebie-
tes (Rauristal/Salzburg). – Unveröff. Diss., Univ. Phil. Fak. 
Wien, 1976). Andererseits dokumentieren ältere N-S-ver-
laufende Faltenachsen (= Glockner Richtung im Sinne von 
FraSL & Frank, Mitt. Geol. Ges. Wien, 57/1, 1964) die ur-
sprüngliche primäre Faltenform der Seidlwinkl-Decke. Den 
innersten Faltenkern der Decke bildet in weiten Bereichen 
die Wustkogel-Formation, ihren Außenrand die Brennko-
gel-Formation. Dazwischen treten die Seidlwinkl-, die Piff-
kar- und die Schwarzkopf-Formation in Erscheinung. Die 
genannten lithostratigraphischen Einheiten sind im Han-
gendschenkel stets prächtig entwickelt, treten aber im Lie-
gendschenkel in durchwegs deutlich reduzierter Form in 
Erscheinung, ermöglichen es aber immer die Polarität der 
Decke zu erkennen. (siehe dazu auch Kartierungsberich-
te Pestal, Jb. Geol. B.-A., 148/2, 2008; Jb. Geol. B.-A., 
149/4 2009).

Die Deckengrenze der Seidlwinkl-Decke zum hangenden 
Glockner-Deckensystem und zur liegenden Trogereck-
Schuppe ist eine bis zu mehrere hundert Meter mächtige 
tektonische Mélange. Hier sind in den Metasedimentge-
steinen der Brennkogel-Formation tektonische Schürflinge 
von Permotrias-Gesteinen, der Modereckmarmor, Granat-
glimmerschiefer, eklogitische Prasinite, Serpentinite, und 
Kalkglimmerschiefer der Bündnerschiefer-Gruppe einge-
schaltet. Die heutige räumliche Lage der Seidlwinkl-Decke 
bildete sich im Zusammenhang mit der Antiform des Sonn-
blick-Kerns (siehe oben), den sie regional betrachtet im S 
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und W überlagert. Die Anlage ihrer ursprünglichen, groß-
maßstäbigen (von N-S Achsen bestimmten) Faltenstruktur 
muss nach der Exhumation der Eklogite im Zusammen-
hang mit der Überschiebung des Modereck-Deckensys-
tems auf das Venediger-Deckensystem erfolgt sein (sie-
he oben). Die für die Charakterisierung der druckbetonten 
Metamorphose bedeutsamen eklogitischen Prasinite wur-
den beispielsweise im Bereich um den Magrötzenkopf 
von dacHs & Proyer (Eur. J. Mineral., 13, 2001) petrolo-
gisch untersucht. Es handelt sich bei diesen Vorkommen 
um Omphazit führende Symplektite. Die genannten Au-
toren ermittelten an den Gesteinen dieses Vorkommens 
für die subduktions-relevanten Prozesse ~15–17 kbar bei 
~550 °C, während die kurz danach folgende Tauernkristal-
lisation bei 4,6–5 kbar und 470–540 °C erfolgte.

ad 4) Untergliederung des Glockner-Deckensystems

Hejl & Pestal waren im Rahmen der Erläuterungen zur 
Geologischen Karte von Salzburg (Pestal et al. [Red.], 
2009)  bestrebt die übergeordnete interne Hierarchie der 
Penninischen Decken des Tauernfensters mit den beiden 
großtektonischen Einheiten Glockner-Deckensystem und 
Deckensystem Matreier Zone – Nordrahmenzone abzubil-
den. Ursprünglich beruht der hierarchisch übergeordne-
te tektonische Begriff „Glockner-Deckensystem“ auf der 
von Staub (1924, siehe oben) geprägten „Glockner-De-
cke“, in der dieser Autor „die große Masse der Bündner-
schiefer und Ophiolithe, vom Katschberg bis zum Brenner“ 
zusammenfasste. Heute werden in diesem Deckensystem 
die metamorphen Produkte von kreidezeitlichen kalkigen, 
mergeligen und tonigen, z.T. turbiditischen Sedimenten, 
die im Penninischen Ozeanbecken abgelagert wurden, 
und metamorphe Reste der ozeanischen Kruste zusam-
mengefasst. Diese Metasedimente liegen uns nun haupt-
sächlich als Kalkglimmerschiefer und dunkle, kalkige bzw. 
kalkfreie Phyllite vor. Die Basalte der ehemaligen ozeani-
schen Kruste wurden von der alpidischen Metamorphose 
in Grünschiefer, Prasinite und Amphibolite (zu einem ge-
ringen Teil auch in Eklogite) umgewandelt. Darüber hinaus 
treten in den Ophiolith-Sequenzen noch geringmächtige 
Metagabbros und Serpentinite auf (Höck & MiLLer, in: FLü-
Gel & FauPl [Hrsg.], Wien, Deuticke, 1987).

Wir vermuten, dass das heutige Glockner-Deckensystem 
aus einem unmittelbar südlich an den europäischen Schelf 
angrenzenden Teil des penninischen Ozeanbeckens her-
vorgegangen ist und dass seine Gesteine lithostratigra-
phisch den kreidezeitlichen Teilen der Bündnerschiefer-
Gruppe im Sinne von LeMoine (Bull. Soc. Géol. France, 
174/3, 2003) zugeordnet werden können. Außerhalb des 
Tauernfensters sind analoge Einheiten beispielsweise 
in der Pfundser Zone des Unterengadiner Fensters wie-
derzufinden. Dies entspricht auch den Vorstellungen von 
ScHMid et al. (2004, siehe oben), die die unteren pennini-
schen Decken mit dem Glockner-Deckensystem und die 
oberen penninischen Decken mit dem Deckensystem Mat-
reier Zone – Nordrahmenzone parallelisieren.

Bisher erwiesen sich die deckentektonische Unterteilung 
und eine großräumige Korrelation einzelner Decken inner-
halb des Glockner-Deckensystems als ziemlich schwierig. 
Im Bereich des aktuellen Kartenblattes haben uns regional 
bemerkenswerte Unterschiede in der metamorphen Ent-
wicklungsgeschichte, die zweifellos den internen Baustil 
des Glockner-Deckensystems abbilden, dazu bewogen, 

eine interne Deckengliederung vorzunehmen. Das Glock-
ner-Deckensystem erreicht zwischen dem Fuschertal und 
dem Gasteinertal mehrere tausend Meter Mächtigkeit und 
setzt sich hier aus zumindest zwei Decken zusammen. Die 
Deckengrenze quert im Bereich des aktuellen Kartenblat-
tes nördlich der Bärenschlucht das Fuschertal und verläuft 
rund 1 bis 1,5 Kilometer südlich des Weichselbachtales, 
quert den Grat rund 500 Meter NE des Königstuhlhorns 
(2603 m), erreicht das Seidlwinkltal südlich der Seidlau, 
verläuft an der Ost-Seite des Seidlwinkltals nach NE und 
quert schließlich am Platteck den Grat zum Hüttwinkeltal. 
In diesem Abschnitt entspricht die Deckengrenze ziem-
lich genau jener Grenze, entlang der FraSL & Frank (Der 
Aufschluß, Sh. 15, Heidelberg, 1966) aufgrund lithofaziel-
ler Überlegungen die „Zone der Glocknerfazies“ von der 
Zone „der Fuscherfazies“ trennten. Ausschlaggebend für 
die nun vorgenommene tektonische Untergliederung in 
zwei Decken waren aber nicht die lithofaziellen Argumente, 
sondern zwei differenzierbare Metamorphose-Entwicklun-
gen. In der hangenden Decke des Glockner-Deckensys-
tems, die wir nun Rauris-Decke nennen, kann lediglich die 
Tauernkristallisation nachgewiesen werden, die im Oligo-
zän Bedingungen der oberen Grünschieferfazies erreichte 
und danach im Miozän schrittweise abkühlte. In der tek-
tonisch tieferen Decke des Glockner-Deckensystems der 
Glockner-Decke s.str., die das Modereck-Deckensystem 
unmittelbar überlagert, kann eine mehrphasige alpidische 
Metamorphose-Entwicklung aufgezeigt werden (ScHuS-
ter et al., Mitt. Österr. Miner. Ges., 149, 2004). In dieser 
tektonischen Einheit befinden sich kleine lokal begrenz-
te Vorkommen von Eklogiten, die während jener Subduk-
tions-Prozesse gebildet wurden, die letztendlich zur voll-
ständigen Schließung des Penninischen Ozeans führten. 
Wahrscheinlich ereigneten sich diese im Eozän, kurz be-
vor auch die benachbarten Gesteine des externen Europä-
ischen Schelfs (des heutigen Modereck-Deckensystems) 
in den Subduktionskanal gerieten (siehe oben). Darüber 
hinaus ist in einem wesentlich größeren Bereich der De-
cke eine blauschieferfazielle Metamorphose durch Law-
sonit-Pseudomorphosen überliefert, die zeitlich nach der 
Eklogit-Bildung aber vor der Tauernkristallisation stattge-
funden hat. Bereichsweise finden sich auch immer wie-
der extrem siliziumreiche Phengite und selten Relikte von 
Natriumamphibolen, die aber bedingt durch ihre tauern-
kristalline Überprägung keine exakte Abschätzung der 
P/T-Bedingungen der blauschieferfaziellen Metamorpho-
se erlauben (siehe auch Höck et al., in SeeMann: Mine-
ral & Erz in den Hohen Tauern, Naturhistorisches Museum 
Wien, 1994). Die mehrphasige kinematische Entwicklung 
der Glockner-Decke s.str. endete schließlich wie jene der 
Rauris-Decke mit der Exhumation und der schrittweisen 
Abkühlung der Tauernkristallisation im Miozän (LutH & 
WiLLinGSHoFer, 2008, siehe oben). Die frühe kinematische 
Entwicklung beider Decken ist aber, wie wir nun vermuten, 
unterschiedlich verlaufen. Während jenes Zeitintervalls, als 
die Glockner-Decke s.str. (wahrscheinlich im Eozän) in den 
Subduktionskanal eingetreten ist, war die Rauris-Decke 
wohl schon an den südöstlich daran anschließenden tek-
tonisch höher positionierten Orogenkeil akkretioniert.

Rauris-Decke

Im Zuge der Kartierungen des Jahres 2008 (Pestal, Jb. 
Geol. B.-A., 149/4, 2009) konnten zwischen dem Fuscher 
Tal und dem Rauristal, also im Gebiet das wir nun zur 
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 Rauris-Decke stellen, wichtige lithologische Leithorizon-
te (beispielsweise mehrere Gesteinszüge mit charakte-
ristischen Metagabbros) aufgenommen werden. Kollegen 
Hellerschmidt-Alber ist es im Anschluss an die zuvor er-
wähnten Kartierungen gelungen, die Fortsetzung der Me-
tagabbros östlich von Rauris vom Retteneggwald über den 
Fröstlberg bis ins mittlere Hüttwinkeltal zu kartieren.

Im Retteneggwald südöstlich von Rauris, im Talgrund des 
Vorsterbaches und im unteren Hüttwinkltal bilden mehre-
re 100 m mächtige Schwarzphyllite die Hauptmasse der 
Gesteine über den Randgesteinen der Romate-Decke. ex-
ner, der dieses Gebiet in den späten 1940er und frühen 
1950er Jahren für die Geologische Bundesanstalt kartier-
te, bezeichnet diese Einheit als Mittlere Schwarzphyllitzo-
ne (1957, S. 65). Es handelt sich vorwiegend um dunkle 
Phyllite, bereichsweise können hellgraue, etwas karbo-
natreichere Phyllite, mitunter quarzreichere Einlagerun-
gen beobachtet werden. In diesen kalkarmen bis kalkfreien 
Phyllitarten sind bis einige Zehnermeter mächtige Quarzit- 
und Kalkglimmerschieferzüge eingelagert. Dazu gesellen 
sich noch Metagabbro-Einlagerungen. Dieses Gesteins-
paket baut nördlich der Marmore der Adelkar-Alm und 
des Schreibergrabens die Flanken des Hüttwinkls, Kalk-
bretterkopf, Stanzscharte, Rührkübel und den Sockel der 
Türchlwände und des Fröstlberges auf, wobei die mächti-
gen Schwarzphyllite die großen Rutschungen des unteren 
Hüttwinkltales verursachen.

Wie schon exner (1957) berichtet, streicht der Schwarz-
phyllit von der Grieswiesalm bis Wörth im linken Hang des 
Hüttwinkels über der Wustkogel-Formation durch und un-
terlagert die Kalkglimmerschiefer und die Prasinite des Ed-
lenkopfs (2923 m), des Edweinschöderkopfs (2764 m) und 
des Schafkarkogels (2732 m), die wir nun zur Glockner-
Decke s.str. zählen (siehe oben). Die Schwarzphyllite bil-
den auch den Talgrund des Vorsterbaches, des Hüttwinkls 
bei der Einödkapelle und des Rauristales bis Wörtherberg. 
Zwischen Einödkapelle und Platteck richtet sich die Gren-
ze zwischen dem zur Rauris-Decke gehörenden Schwarz-
phyllit und (den oben genannten Kalkglimmerschiefern 
und Prasiniten) der Glockner-Decke s. str. steil auf und 
verläuft an der Ost-Seite des Seidlwinkltal nach SW. Hier 
setzt sich die „Mittlere Schwarzphyllitzone“ exnerS (sie-
he oben) nach W in die „Zone der Fuscher Phyllite“ nach 
FraSL & Frank (1966, siehe voriges Kapitel) fort.

An einem neuen Straßenaufschluss in 1630 m Seehöhe im 
Retteneggwald konnte im Fortsetzungsbereich des Kalk-
glimmerschiefer-Leithorizontes, den Pestal (2009) süd-
westlich von Rauris beschreibt, ein flach N-fallendes Me-
tabasitband im Schwarzphyllit eingelagert kartiert werden. 
Dieses zeigt im geschonten Bereich grobkörnige gabbroi-
de Strukturrelikte. Weiter südlich am Riedel SW Rettenegg-
alm, der von P. 1951 nach SE zum Kramkogel (2454 m) 
zieht, sind bis knapp 2000 m Seehöhe mehrere Metaba-

sitlagen, die ebenfalls grobkörnige gabbroide Strukturre-
likte zeigen, in Gesellschaft von Quarzit in den Phyllit ein-
gelagert. 

Ein weiteres Metagabbro-Vorkommen ist in der östlichen 
Talflanke des Vorsterbachtales im Bereich der Mulden-
struktur des Kramkogels im Birgkendlgraben auf etwa 
1600 m Seehöhe in Begleitung eines Kalkglimmerschie-
ferbandes aufgeschlossen. Am gegenüberliegenden Hang 
500 m östlich von P. 1835 m (Südgipfel des Fröstlberges) 
konnte in 1600 m Seehöhe am Ende einer Forststraße ein 
weiteres 35–40 m mächtiges Metagabbro-Band im Ver-
band mit Prasinit mehrere 100 m im Gelände verfolgt wer-
den.

Die Ostflanke des Hüttwinkltales ist bis auf eine Höhe von 
1900 bis 2000 m Seehöhe aus Schwarzphylliten mit ge-
ringmächtigen Einschaltungen von Quarzit-, Kalkglimmer-
schiefer- und Prasinit/Metagabbro-Bändern aufgebaut. 
Diese Gesteinspakete lassen sich trotz der tiefgreifenden 
Massenbewegungen in den jeweiligen Schollen mehrere 
100 m weit verfolgen.

Im Teufenbachgraben lässt sich zwischen 1120 und 
1340  m Seehöhe eine mehrere Zehnermeter mächtige, 
in die Schwarzphyllite eingelagerte Quarzit-Metagabbro-
Kalkglimmerschiefer-Abfolge auf einer Länge von 500 m 
nach S verfolgen. Es handelt sich um eine im Verband 
abgesetzte Scholle der großen Massenbewegung W des 
Rührkübels. Die südliche Fortsetzung dieses verrutsch-
ten Gesteinspaketes ist in 1600 m im Gemeindewald ca. 
300 m weit entlang einer Forststraße verfolgbar. S der 
Lerchegg alm konnte am Fuß der Wandstufen in 1900 m 
Seehöhe eine weitere Teilscholle von Metagabbro in Be-
gleitung von Kalkglimmerschiefer und Quarzit aufgefunden 
werden. Ein im Ochsenmaißgraben auf 1640 m Seehö-
he anstehender Metagabbro-Zug kann ca. 500 m weit im 
Streichen verfolgt werden. Die obersten Metagabbro-La-
gen dieses Gebiets sind uns aus den Beschreibungen von 
Matura (Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Wien, 17, 1967) 
bekannt. Er konnte diese im Liegenden des mächtigen aus 
Prasiniten und Kalkglimmerschiefern bestehenden Gipfel-
aufbaus, der sich vom Rührkübel zur Türchlwand hinzieht, 
auffinden. 

Die Frage nach der tektonischen Zugehörigkeit der Kalk-
glimmerschiefer und der Prasinite des Türchlwand-Areals 
(zur Glockner-Decke s.str. oder zur Rauris-Decke) konn-
te bisher nicht geklärt werden. Im Liegenden der Türchel-
wand sollte sich aber die Fortsetzung der Rauris-Decke 
nach E in den von exner (1956) zwischen Stanzschar-
te und dem obersten Lafenbachtal kartierten mächtigen 
Schwarzphylliten wiederfinden. Die Detailaufnahme, Be-
probung und Untersuchung ihrer Leithorizonte ist derzeit 
noch ausständig, sollte aber in der kommenden Kartie-
rungssaison gelingen. 

 Blatt 165 Weiz

Siehe Bericht zu Blatt 135 Birkfeld von axeL noWotny & raLF ScHuSter
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Bericht 2007 
zur lithologischen und strukturgeologischen 

Charakterisierung 
des Ötztal-Stubai-Kristallins 

in den Bereichen Obergurgl/Gurgler Schartl 
auf Blatt 173 Sölden 

und Bankeralm/Timmelsjoch 
auf Blatt 174 Timmelsjoch

GerLinde HabLer
(Auswärtige Mitarbeiterin)

Lage des Arbeitsgebietes

Geographisch umfasst das Kartierungsgebiet eine ge-
schlossene Fläche im Bereich der Bankeralm (SW des 
Timmelsjochs) auf dem ÖK-50-Kartenblatt 174 Timmels-
joch in 2500 bis 2700 m Seehöhe sowie die Verlängerung 
jenes Profilstreifens, der 2006 auf Blatt 173 Sölden kar-
tiert wurde nach Nordwesten. Letzteres Gebiet erstreckt 
sich von Obergurgl („Am Beil“) über den Soomsee bis zum 
Gurgler Schartl („Seiter Schartle“) in einer Höhenlage von 
1900 bis 3000 m Seehöhe.

Tektonisch befinden sich die bearbeiteten Gesteinsein-
heiten im Hangenden (NW) der Schneeberg-Monteneve-
Einheit, etwa 1 km (Bankeralm) bzw. 2–4,5 km (Obergurgl 
– Gurgler Schartl) strukturell hangend der lithologisch-tek-
tonischen Grenze zwischen dem Ötztal-Stubai-Komplex 
(OSC) und der Schneeberg-Monteneve-Einheit (SMC). Be-
züglich der lateralen Ausdehnung der Schneeberg Normal 
Fault Zone SNFZ (SöLva et al., Tectonophysics, 401, 2005) 
liegt das Gebiet Obergurgl – Gurgler Schartl im Hangen-
den des Zentralbereiches der Hauptscherzone, während 
sich das Gebiet der Bankeralm im Bereich des NE latera-
len Auslaufens der SNFZ befindet. Diese räumliche Positi-
on der beiden Gebiete bezüglich der SNFZ zeigt sich deut-
lich in der kretazischen Strukturprägung der bearbeiteten 
Gesteinseinheiten.

Lithologische (mesoskopische, mikro-
skopische und mineralchemische)  

Charakterisierung

Die Abkürzungen der Mineralnamen sowie die Gesteins-
bezeichnungen folgen FetteS & deSMonS (Cambridge Uni-
versity Press, 2007).

Metasedimente

Grobknotiger Grt-Glimmerschiefer mit Ms-Pseudo-
morphosen

Haupt- und Nebenmineralbestand: Ms, Qtz, Bt, Grt, 
Plagioklas, Chlorit, Ilmenit, Paragonit, +/-Chloritoid, 
+/-Turmalin

Akzessorien: Apatit, Rutil, Zirkon, Allanit, Monazit, 
+/-Staurolith, +/-Karbonat, +/-Korund

Grt-Glimmerschiefer weisen eine mittelkörnige, von Ms 
und Qtz dominierte Gesteinsmatrix mit untergeordnetem 
Bt- und Plagioklasanteil auf. Vor allem Qtz bildet auffäl-

Blatt 173 Sölden

lig grobkörnige monomineralische Lagen. Charakteris-
tisch sind weiters grobkörnige Grt-Klasten sowie Aggre-
gate feinkörniger Hellglimmer. Letztere werden von Ms 
und/oder Paragonit repräsentiert und bilden Pseudomor-
phosen nach ehemals grobkörnigem Staurolith. Teilweise 
wurden Ms-Aggregate von grobkörnigen Plagioklas-Por-
phyroblasten und Paragonit ersetzt und übersprosst. In 
manchen Aufschlussbereichen der Bankeralm scheinen 
die ursprünglich idiomorphen Staurolith-Blasten ihrerseits 
bereits als Aggregate gesprosst zu sein, welche Kornfor-
men einer grobkörnigen Mineralphase nachzeichnen.

Nebenbestandteile sind Bt, Chlorit, Plagioklas und Ilme-
nit, während Staurolith, Apatit, Rutil, Allanit, Monazit und 
Zirkon akzessorisch auftreten. Vorkommen von feinkörni-
gem Chloritoid, Staurolith, Rutil und Karbonat sind auf Ein-
schluss-Domänen in Grt I beschränkt.

Granat der Grt-Glimmerschiefer ist im gesamten Banker-
almbereich charakteristischerweise mehrphasig kristalli-
siert. Die grobkörnigen Grt-Kernbereiche zeigen komple-
xe Deformationsmikrostrukturen anhand der Verteilung 
und Vorzugsorientierung der Einschlüsse. Der Grt-Kern-
bereich der ersten Grt-Wachstumsgeneration, welcher ein 
Mn- und Ca-Maximum sowie ein Mg-Minimum aufweist, 
besitzt Deformationsschatten von polygonalen Qtz-Ag-
gregaten, die im Zuge der fortgesetzten Grt-Kristallisation 
übersprosst und eingeschlossen wurden. Mehrere Folia-
tionen von feinkörnigem Rutil, Ilmenit und Chloritoid sind 
in verschiedenen Wachstumsstadien von Grt konserviert. 
Grt sprosste syntektonisch zur Faltung D2, deren Inten-
sität vom Kern zum Rand von Grt I zunimmt. Die D2-De-
formation überdauerte schließlich das Grt-I-Wachstum. Im 
Gegensatz zum komplexen mikrostrukturellen Interngefü-
ge erscheint der Grt-Kernbereich mit einer kontinuierlichen 
chemischen Zonierung kristallisiert. Die Mn- und Ca-Ge-
halte nehmen vom Kern zum Rand ab, während der Mg-
Gehalt und das XMg (Mg/Mg+Fe2+) zum Rand hin stei-
gen. Diese Zonierung spricht für ein progrades Wachstum 
bezüglich der metamorphen T-Entwicklung während der 
ersten nachweisbaren prägenden Metamorphose. Der 
Grt-Kernbereich koexistierte mit Qtz, reinem Ms, Para-
gonit, Chloritoid und Rutil. Der Mg-reichere, Ca-, Mn-ar-
me Grt-I-Rand enthält phengitische Ms-Einschlüsse und 
Rutil mit einem dünnen randlichen Ilmenit-Saum. Verein-
zelt ist in den Chloritoid-Einschlüssen im Grt-I-Kern fein-
körniger Staurolith zu beobachten, der idiomorphe Korn-
formen ausbilden kann. Möglicherweise wurde dieser im 
Zuge des prograden Grt-I-Rand-Wachstums auf Kosten 
von Chloritoid gebildet, da Grt I im Kontakt mit diesen 
Chloritoid+Paragonit+Staurolith-Einschlüssen eine diffusi-
ve Änderung der Hauptelementzusammensetzung zeigt. In 
der Matrix konnte kein Staurolith beobachtet werden, so-
dass die Staurolith-Bildung während der Grt-I-Rand-Kris-
tallisation vermutet wird.

Die grobkörnige erste Grt-Wachstumsgeneration (Grt I) 
wurde noch vor dem Wachstum der zweiten Grt-Generati-
on von Resorption und Kataklase erfasst. Grt-I-Bruchstü-
cke bildeten teilweise Aggregate, die im Zuge der zweiten 
Grt-Wachstumsphase amalgamiert wurden und hypidio-
morphe Anwachssäume erhielten. Sowohl als randlicher 
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Anwachssaum als auch entlang von Rissen und Resorp-
tionszonen in Grt I sprosste die zweite, deutlich Ca-rei-
chere Grt-Generation (Grt II), welche in der Literatur als 
kretazische Bildung interpretiert wurde (PurtscHeller et 
al., Deuticke, 1987; troPPer & recHeis, Mitt. Österr. Geol. 
Ges., 94, 2003). Aufgrund langsamer Ca-Diffusion wäh-
rend der zweiten Grt-Wachstumsphase ist ein scharfer Ca-
Hiatus an der Grt-I/II-Grenze ausgebildet. Im Gegensatz 
dazu erscheint ein sekundäres Mn-Maximum in diesem 
Bereich eine breitere Zone sowohl im Randbereich der ers-
ten Grt-Generation, als auch in der initialen Wachstums-
Domäne von Grt II zu umfassen. Hochauflösende chemi-
sche Elementverteilungsdaten zeigen, dass der Grt-I-Rand 
und Grt-II-„Kern“ ein diffuses, aber deutliches Mn-Maxi-
mum aufweisen, während jedoch die unmittelbare Grenze 
zwischen Grt I und Grt II ein lokales Mn-Minimum aufweist. 
Das Mn-Maximum ist vermutlich auf die Grt-I-Resorpti-
onsprozesse, Mn-Rückdiffusion in Grt I sowie Mn-Anrei-
cherung in der Resorptionszone randlich um die Grt-I-
Relikte noch vor der Grt-II-Blastese zurückzuführen. Auf 
jeden Fall erlauben die T-Bedingungen während des Grt-
II-Wachstums keine signifikante Ca-Diffusion durch das 
Grt-Kristallgitter, während Mn eine deutliche intrakristalli-
ne Mobilität zeigt. Die Ca-reichere zweite Grt-Generation 
koexistierte mit schwach phengitischem bzw. reinem Ms 
der Matrix sowie mittelkörnigem Bt, Ilmenit und Qtz so-
wie Plagioklas, welcher von feinnadeligem Paragonit ohne 
Vorzugsorientierung begleitet wird. Während der schwach 
phengitische Ms feinkörnig mit straffer Vorzugsorientie-
rung in der Hauptschieferung der Matrix vorliegt, erscheint 
reiner Ms ebenso wie Bt parallel zu Achsenebenen einer 
Faltung gesprosst, die eine zweite Matrixfoliation bilden.

Zweiglimmer-Paragneis, Bt-Plagioklas-Gneis

Haupt- und Nebenmineralbestand: Qtz, Plagioklas, Bt, 
Ms, Ilmenit, Chlorit, Grt

Akzessorien: Apatit, Zirkon

Qtz, Plagioklas und Bt dominieren diese monotone Li-
thologie, die stets einen metamorphen Lagenbau von 
Fsp+Qtz- oder Bt-angereicherten Lagen im mehrere-cm-
bis-dm-Bereich aufweist. Innerhalb dieser Lagen sind die 
Phasen jedoch gleichkörnig und homogen verteilt. Beide 
Glimmer sind fein- oder mittelkörnig ausgebildet. Hellglim-
mer bilden eine erste Generation mittelkörniger Klasten, 
die zu Glimmerfischen deformiert sind, sowie eine zwei-
te feinkörnige Generation, die gemeinsam mit feinkörni-
gem Bt und Plagioklas die Gesteinsmatrix aufbaut. Die 
Lithologie führt feinkörnigen Grt, der stets zwei Wachs-
tumsphasen aufweist. Grt I erscheint zerbrochen und re-
sorbiert. Die reliktischen Bruchstücke sind je nach Inten-
sität der Grt-I-überprägenden Deformation in Aggregaten 
oder Zeilen angeordnet. Die einzelnen Grt-I-Reliktkörner 
erhielten im Zuge der Grt-II-Blastese meist idiomorphe 
Ränder oder bildeten Kornverwachsungen mit mehreren 
Grt-I-Kernbereichen. Die unregelmäßig verlaufende Korn-
grenze zwischen Grt I und II ist mikrostrukturell anhand ei-
ner einschlussreichen Domäne stets deutlich erkennbar. 
Während Qtz großteils mittel- bis grobkörnig ausgebildet 
ist, erscheint Plagioklas feinkörnig und bevorzugt in Glim-
mer-Aggregaten vorliegend.

Lokale Subkornbildung in Qtz sowie dessen dynamische 
Rekristallisation durch GBM („grain boundary migration“) 

sind auf D5 Scherzonen beschränkt. In diesen Bereichen 
wurde Grt zu Bt und Plagioklas abgebaut.

Bt-Plagioklas-Gneise mit grobknotigen Plagioklas-
Klasten

Haupt- und Nebenmineralbestand: Plagioklas, Bt, Qtz, 
Ms, Grt, Ilmenit, Paragonit

Akzessorien: Apatit, Allanit, Zirkon

Bei dieser mesoskopisch sehr charakteristischen Litholo-
gie handelt es sich um ein biotit- und plagioklasreiches Ge-
stein, das einen metamorphen Lagenbau im dm-Bereich 
anhand des Bt- und Fsp-Gehaltes und deren Korngröße 
zeigt. Das Gestein stellt eine rheologisch sehr kompeten-
te Lithologie dar, sodass verschiedene ältere Deformati-
onsstadien recht gut erhalten sind. Plagioklas-Porphyro-
blasten weisen zahlreiche feinkörnige Einschlüsse von Bt, 
Ms und Grt auf, werden jedoch von einer mittel-grobkörni-
gen Bt+Qtz-Matrix umgeben. Im gesamten Bankeralmbe-
reich wurden die Plagioklas-Porphyroblasten, die bereits 
eine ältere Foliation (S2) als Einschlussgefüge enthalten, 
im Zuge der Hauptschieferungsbildungen (D3 bzw. D4) zu 
Klasten deformiert. Reliktische Kern-Domänen der Plagio-
klas-Porphyroblasten besitzen Albitkerne, während Rän-
der und feinkörnige Rekristallisate mit Tripelkorngrenzen 
Oligoklas-Zusammensetzung zeigen. Charakteristischer-
weise enthalten die Plagioklas-Porphyroblasten Einschlüs-
se einer Mg-reichen, Ca-armen Grt-I-Generation, welche 
idiomorphe Ca-reiche Grt-II-Anwachsränder aufweisen. 
Die Grt-Vorkommen dieser Lithologie sind großteils auf 
Plagioklas-Klasten-Domänen beschränkt und dokumen-
tieren die Reaktionsbeziehung zwischen Grt und Plagio-
klas im Zuge der verschiedenen Metamorphoseprägun-
gen. Plagioklas-Porphyroblasten sprossten bereits auf 
Kosten der Grt-I-Generation, während die Bildung von Grt 
II auf die feinkörnigen Plagioklas-Rekristallisat-Domänen 
beschränkt ist. Die Bildung der Grt-II-Ränder steht dabei 
offensichtlich in Zusammenhang mit der dynamischen Re-
kristallisation von Oligoklas. In Korrelation mit einem kre-
tazischen Alter der Grt-II-Bildung ist daher auch ein kreta-
zisches Alter der feinkörnigen Plagioklas-Rekristallisation 
und damit der prägenden Hauptdeformation im Bereich 
der Bankeralm abzuleiten.

Ms-Plagioklas-Granofels, granoblastischer Gneis

Haupt- und Nebenmineralbestand: Plagioklas, Qtz, Ms, 
Chlorit, Grt, Bt, Ilmenit, Klinozoisit

Akzessorien: Gr, Allanit, Rutil

Östlich des Gurgler Schartls wurden grobkristalline Pa-
ragneise kartiert, die von grobkörnigem porphyroblastisch 
gesprosstem Plagioklas und grobschuppigem Chlorit so-
wie Aggregaten mittel- bis grobkörniger Hellglimmer do-
miniert werden. Grobkörniger Qtz, grobschuppiger Ms 
und Bt, sowie stark resorbierte Relikte grobkörniger Grt-
Porphyroblasten sind ebenso vorhanden. Bt erscheint al-
lerdings intensiv zu grobschuppigem Chlorit abgebaut. 
Neben Verwachsungen mit Bt, die vermutlich auf Bt-Re-
sorption zurückzuführen sind, bildet Chlorit auch grob-
körnige Neusprossungen. Sämtliche Hauptmineralphasen 
dieses Gesteins sind grobkörnig ausgebildet. Lediglich 
Muskovit sprosste mit Vorzugsorientierung parallel zu D1, 
rekristallisierte allerdings während der Faltung D2 voll-
ständig. Da diese Faltung im Gebiet unmittelbar SE des 
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Gurgler Schartls nicht penetrativ ausgebildet ist, besitzt 
diese Lithologie ein massiges Erscheinungsbild ohne aus-
geprägte Bruchrichtung. Lediglich als Einschlussgefüge 
in grobkörnigem Plagioklas ist ein metamorpher Lagen-
bau anhand der Graphitverteilung und der Hellglimmer-
regelung zu erkennen. Vermutlich handelt es sich bei 
diesem Aufschlussbereich um einen D2-Faltenscheitelbe-
reich, der jedoch nur unvollständig von Umschieferung 
erfasst wurde. Ein N-S-streichendes Li3-Intersektionsli-
near ist mesoskopisch als Verschnittlinear zwischen S2 
und der überprägenden S3-Schieferung zu beobachten. 
Das Gestein wurde nach der letzten prägenden Deforma-
tion D2 von intensivem Mineralwachstum erfasst, welches 
zu grobkörniger Plagioklas-, Ms-, Bt-, Qtz- sowie Chlorit-
Sprossung führte.

Grobschuppige Hellglimmer sind nicht nur in der Mat-
rix, sondern auch in Hellglimmeraggregaten vorhanden. In 
Randbereichen dieser Aggregate sind Anhäufungen fein-
körniger Klinozoisit-Nadeln zu beobachten, die teilweise 
Allanitrelikte radialstrahlig umwachsen. Auch in Abbau-
produkten von Grt liegt Klinozoisit feinkörnig vor. Granat I 
war in dieser Lithologie mittel- bis grobkörnig vorhanden, 
wurde jedoch im Zuge der postdeformativen Blastese 
unter Ausbildung von grobkörnigem Plagioklas, Ms und 
Chlorit intensiv resorbiert. Häufig sind nur Grt-Kornrelikte, 
Pseudomorphosen nach Grt oder Atollgranatstrukturen zu 
beobachten, da die Plagioklas- und Ms-Bildung selek-
tiv in den Grt-I-Kernbereichen stattfand. Die verbleiben-
den Grt-Relikte weisen häufig eine intensive Pigmentie-
rung durch feinkörnige Opakphasen auf. Bemerkenswert 
ist auch die intensive Hellglimmer-Bildung in Grt-Kernbe-
reichen.

Quarzitischer Gneis

Haupt- und Nebenmineralbestand: Qtz, Plagioklas, Ms, 
Chlorit, Ilmenit

Akzessorien: Turmalin

Ein Vorkommen von quarzitischem Gneis wurde unmittel-
bar SW des Soomsees kartiert. Das Gestein besitzt ein 
homogenes Gefüge ohne bevorzugte Bruchrichtung und 
ohne metamorphen Lagenbau. Das Fsp-Qtz-dominier-
te Gestein zeigt aufgrund der fehlenden Wechsellagerung 
keine Kompetenzkontraste. Lokal ist Turmalin-Anreiche-
rung festzustellen. Auffällig sind zahlreiche sprödduktile 
Scherzonen, die in dieser Lithologie offensichtlich bevor-
zugt entwickelt sind, während eine hochtemperierte Fal-
tung von intensiver Rekristallisation überprägt wurde.

Grt-Plagioklas-Zweiglimmergneis mit Plagioklas-Por-
phyroblasten

Haupt- und Nebenmineralbestand: Ms, Qtz, Plagioklas, 
Bt, Grt, Chlorit, Ilmenit, Klinozoisit

Akzessorien: Graphit, Allanit, Rutil

Das Gestein wird von einer grobschuppigen Ms-reichen 
Matrix und Qtz-angereicherten Lagen dominiert, welche 
grobkörnige Grt-I-Klasten umgeben. Charakteristisch für 
diese Lithologie ist die post-tektonische Blastese von Pla-
gioklas-Porphyroblasten in der Matrix, welche ältere Struk-
turelemente und Mineralphasen einschließen. Plagioklas 
scheint in diesem Gestein nicht auf Kosten von Grt, son-
dern durch Reaktionen in der hellglimmerreichen Matrix 
gesprosst. Weiters bildet Plagioklas entweder grobkörni-

ge Porphyroblasten als Einkristalle oder eine Verwachsung 
mehrerer mittelkörniger Einzelblasten mit unterschiedli-
cher kristallographischer Orientierung. Bereits im Hand-
stück sind die grobkörnigen Plagioklase gut zu erkennen. 
Im Arbeitsgebiet tritt weiters eine signifikante grobkörnige 
Chlorit-Sprossung auf, die nicht nur auf lokale retrograde 
Fluideinwirkung zurückgeführt werden kann. Granat ent-
hält in diesem Gestein zahlreiche Einschlüsse. Vor allem 
grobkörnige Ms-Einschlüsse scheinen in Reaktionsbezie-
hung zu dem umgebenden Grt-Wirtsmineral gestanden zu 
sein. Grt-Resorption erfolgte in dieser Lithologie bevor-
zugt in den Grt-I-Kernbereichen, sodass Atollgranat-Mik-
rostrukturen zu beobachten sind.

Graphitischer Ms-Chlorit-Schiefer

Haupt- und Nebenmineralbestand: Ms, Qtz, Ilmenit, 
Chlorit, Graphit, Klinozoisit, Grt, Plagioklas

Akzessorien: Turmalin, Titanit

Gleichkörnig feinkörniger graphitischer Ms-Schiefer be-
sitzt einen Feinlagenbau aufgrund variabler Graphit- und 
Ilmenit-Gehalte. Auch feinkörniger Plagioklas und Klinozo-
isit sind lagenweise angereichert und treten mit feinkörni-
gem Grt vergesellschaftet auf. Hellglimmer sind feinkörnig 
ausgebildet und zeigen keine mikrostrukturellen Relikte ei-
ner ehemals gröberkörnigen Generation. Das gleichkörni-
ge Qtz-Gefüge weist Tripelkorngrenzen sowie kornintern 
einheitliche Auslöschung als Hinweis auf ein gut rekristal-
lisiertes Gefüge auf. Im Gegensatz zu sämtlichen anderen 
Metasedimenten ist Bt in dieser Lithologie abwesend. Es 
fehlen auch Hinweise auf eine mehrphasige Metamorpho-
seprägung. Lediglich eine penetrative Isoklinalfaltung der 
Qtz-Lagen sowie der Graphit- oder Ilmenit angereicherten 
Lagen ist zu beobachten.

Granat ist auf feinkörnige, in Zeilen angeordnete Bruch-
stücke beschränkt. Auch Feldspat wurde vermutlich durch 
Kataklase zu extrem feinkörnigen (5 bis 25 Mikrometer 
Korngröße) Aggregaten deformiert.

Das Vorkommen von Chlorit-Ms-Schiefer ist auf einen be-
grenzten Aufschlussbereich ESE des Gurgler Schartls be-
schränkt, welcher auch im Verband mit dem Nebengestein 
deformierte Diabasvorkommen zeigt.

Orthogneise

Zweiglimmer-Granitgneise

Haupt- und Nebenmineralbestand: Plagioklas, Kfs, 
Qtz, Ms, Bt, Grt

Akzessorien: Epidot, Allanit, Klinozoisit

Die Granitgneise bestehen zum Großteil aus Albit/Plagio-
klas, Kfs und Qtz sowie mesoskopisch erkennbarem, meist 
feinkörnig (re)kristallisiertem Muskovit und Biotit. Letzterer 
kann intensiv chloritisiert sein. Grt ist in Form feinkörniger 
hypidiomorpher Blasten häufig vorhanden und lagenwei-
se angereichert. Der magmatische Mineralbestand ist im 
Zuge der metamorphen Überprägung großteils rekristal-
lisiert. Granat-Kernbereiche (GrtI) in den hypidiomorphen 
Grt-Blasten (Grt II) stellen Relikte einer älteren Grt-Genera-
tion dar, die möglicherweise ein Relikt des magmatischen 
Ereignisses repräsentiert.

Muskovit tritt im Bereich der Bankeralm in Form drei-
er mikrostrukturell und mineralchemisch unterscheidba-
rer Generationen auf. Mittelkörnige paragonitische Ms-
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Klasten bilden Glimmerfische in der D3-Foliation. Sie 
scheinen noch vor der prägenden Hauptdeformation (D3) 
möglicherweise koexistierend mit der ersten Grt-Gene-
ration (Grt I) kristallisiert zu sein. Feinkörniger Matrix-Ms 
(Ms II), der die mylonitische Foliation S3 repräsentiert, 
weist phengitische Zusammensetzung auf und kristalli-
sierte im Gleichgewicht mit Grt II und Ab syndeformativ 
zur Hauptschieferung D3. Im Zuge dessen bildete Albit 
Subkörner bzw. feinkörnige Rekristallisate. Während der 
fortgesetzten Deformation (D4) wurde Grt II rotiert und re-
sorbiert. Gemeinsam mit Oligoklas bildeten Na-Mg-armer, 
Fe-führender Muskovit („intermediärer Ms“) und Bt teil-
weise Pseudomorphosen nach Grt II. Oligoklas-Wachs-
tum akkomodierte auch die fortgesetzte Matrixdeformati-
on durch die Bildung von Anwachssäumen in feinkörnigen 
Albit-Aggregaten der Matrix.

Die beiden Grt-Generationen in den Granitgneisen zei-
gen für die tektonometamorphe Entwicklung des OSC 
im Bereich der Bankeralm bedeutende mineralchemische 
Charakteristika. Grt I (Almandin-Grossular-Granat mit 20 
Mol-% Grossular-, 5–10 Mol-% Spessartin-, 3–5 Mol-% 
Pyrop-Komponente) bildet reliktische Kernbereiche. Im 
Zuge von Resorption und Kataklase erfuhren Grt-I-Relik-
te eine diffusive partielle Reequilibrierung mit steigendem 
XMg- und Mn-Gehalt sowie sinkendem Ca-Gehalt. Diese 
Diffusionsprozesse erfolgten offensichtlich noch vor der 
Grt-II-Blastese, da diese Generation deutlich höhere Ca-
Gehalte, niedrigere Mg-Gehalte aufweist als die diffusiv 
beeinflussten Grt-I-Rand-Domänen.

Grt II bildet Ca-reichere (30 Mol-% Grossular-Komponen-
te) hypidiomorphe Anwachsränder an Grt-I-Klasten und 
übersprosste bereits den metamorphen Lagenbau (D3) 
der Matrix (Qtz, Epidot). Unmittelbar randlich um Grt-I-
Relikte treten unregelmäßig verteilte Mn-Maxima in Grt 
II auf. Diese zeigen, dass Grt-I-Resorption zu einer Mn-
Anreicherung in den Grt-I-Relikte umgebenden Matrix-
Domänen geführt hatte. Im Zuge initialer Grt-II-Blastese 
wurde Mn in Grt II fraktioniert, wodurch das Auftreten der 
lokalen Mn-Maxima in Grt II zu erklären ist. Aufgrund der 
inhomogenen Mn-Verteilung zu Beginn der Grt-II-Kristal-
lisation ist daher nur mit lokaler Gleichgewichtseinstel-
lung im initialen Grt-II-Wachstumsstadium zu rechnen. 
Die Grt-II-Kristallisation erfolgte syndeformativ relativ zur 
D3-Hauptschieferungsbildung im Gleichgewicht mit Ab 
und phengitischem Ms. D3-Schieferungsflächen wurden 
von Grt II eingeschlossen, die fortgesetzte Deformation 
überdauerte jedoch das Grt-II-Wachstum. Ähnlich Grt I 
zeigt auch Grt II eine prograde chemische Zonierung mit 
steigendem XMg vom Kern zum Rand. Im Grt-II-Randbe-
reich nimmt der Ca-Gehalt geringfügig ab, während das 
XMg ansteigt. Teilweise ist im äußersten Randbereich ein 
dritter Mn-Anstieg im Bereich weniger Micrometer vom 
Grt-Rand zu beobachten. Dieser korreliert mit der beob-
achteten Grt-II-Resorptionsreaktion zugunsten von Oligo-
klas, Ms und Bt.

Granodioritgneis

Haupt- und Nebenmineralbestand: Plagioklas, Qtz, Bt, 
Amp, Epidot

Im Arbeitsgebiet wurde lediglich ein Vorkommen von Bt- 
und Amp-führendem Granodioritgneis am S-Rand des Ar-
beitsgebietes der Bankeralm aufgefunden. Das felsische 

Gestein wird von Plagioklas und Qtz dominiert und weist 
lagenweise Anreicherung von feinkörnigem Bt und Amp 
auf. Epidot ist als Nebengemengteil vorhanden.

Metabasite

Amphibolit

Haupt- und Nebenmineralbestand: Hornblende, Plagio-
klas, Epidot/Klinozoisit, Qtz, Titanit, Ilmenit

Die Amphibolitzüge der Bankeralm werden von Hornblen-
de dominiert, welche in plagioklasreichen Lagen teilwei-
se grobkörnige Hornblendegarben ausbildete. Teilweise ist 
ein Lagenbau von Fsp- und Hbl-Lagen mit jeweils mehre-
ren cm Mächtigkeit zu beobachten.

Diabas

Haupt- und Nebenmineralbestand: Amp, Plagioklas, 
Bt, Epidot, Grt, +/-Titanit, +/-Qtz, +/-Ilmenit, +/-Rutil, 
+/-Karbonat

Akzessorien: Zirkon, Mag, Apatit, Turmalin

Basaltische-andesitische Gesteine, deren lithologischer 
Kontakt Strukturelemente des metapelitischen/metapsam-
mitischen Nebengesteins teilweise diskordant schneidet 
stellen eine bedeutende Lithologie für die relative Einord-
nung der tektonometamorphen Vorgänge im Ötztal-Stubai-
Komplex dar. Deren Platznahme wurde in der Literatur als 
spät- bis postvariszisch (permisch) eingestuft und die Pa-
ragenesen der Metabasite als Indikator für die kretazische 
Metamorphosebedingungen herangezogen (PurtscHeller 
& raMMLMair, TMPM, 29, 1982). In den beiden Arbeitsge-
bieten zeigen die Diabase eine deutliche metamorphe Prä-
gung und Deformation. Eine klare zeitliche Zuordnung der 
Platznahme ist aufgrund fehlender Altersdaten bisher nicht 
möglich, ein spätvariszisches oder permisches Intrusions-
alter erscheint jedoch möglich. Als Deformationsalter die-
ser Gesteine kommen daher nur permische oder kretazi-
sche tektonometamorphe Vorgänge in Frage.

G u r g l e r  S c h a r t l :  Südlich des Gurgler Schartls tritt 
ein Diabasgang in Ms-Plagioklas-Granofels auf. Das Ne-
bengestein zeigt dominierende D1- und D2-Deformations-
strukturen, die von intensiver post-tektonischer Mineral-
blastese überprägt wurden. In diesem Aufschlussbereich 
besitzt ein Diabasgang eine ebenflächige, subvertikal E-
W-streichende Kontaktfläche mit dem Umgebungsge-
stein sowie eine randliche 2–3 mm mächtige Bleichungs-
zone. Das Ganggestein ist sehr feinkörnig (0,1–0,2 mm), 
gleichkörnig ausgebildet und zeigt lediglich eine schwache 
Schieferung anhand der Vorzugsorientierung von feinkör-
nigem Amp und Bt. Das feinkörnige Gestein wird weiters 
von Plagioklas und Epidot aufgebaut und enthält Ilmenit, 
der einen Randsaum von feinkörnigen Titanit-Aggregaten 
aufweist. Lokal sind diskrete Scherzonen mit lokaler Fa-
sermineralbildung in Diabas zu beobachten. Gerichtetes 
Faserwachstum von feinkörnigem Amp, Qtz, Epidot und 
Bt erfolgte teils orthogonal zur Öffnungsrichtung von  Veins 
(Gängchen), teils parallel zum Scherzonenrand. Dieser 
zeigt eine Anreicherung von feinkörnigem Bt mit Kornre-
gelung parallel zur Scherfläche. Auf einer steil N-fallenden 
diskreten Scherfläche ist Amp-Faserwachstum in WNW-
Richtung (L 300/49) zu beobachten.

ESE des Gurgler Schartls wurde ein weiteres Diabasvor-
kommen kartiert, welches jedoch im Verband mit dem un-
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mittelbaren Umgebungsgestein (Zweiglimmer-Paragneis 
und graphitischer Ms-Chl-Schiefer) metamorph überprägt 
wurde. Sowohl Diabas als auch Nebengestein zeigen eine 
subvertikal bis mittelsteil WSW-fallende Schieferung mit 
einem mäßig steil NW-fallenden Streckungslinear. Die 
Strukturprägung dieser Scherzone wurde der D3-Defor-
mationsphase zugerechnet.

B a n k e r a l m :  Im Bereich der Bankeralm sind zwei litho-
logisch zu unterscheidende Diabaskörper auszukartieren, 
die ihrerseits durch tektonische oder bereits primär mag-
matische Vorgänge mehrere Lagen bilden. Sämtliche Di-
abasvorkommen zeigen eine intensive metamorphe Prä-
gung und Deformation. Die Intensität der Foliation in den 
Diabaskörpern ist jedoch inhomogen, da diese mit der 
Entfernung vom Nebengesteinskontakt abnimmt. Randbe-
reiche zeigen eine intensive Mylonitisierung unter Ausbil-
dung von Scherzonen parallel zur Kontaktfläche mit dem 
Nebengestein.

Der nördliche Diabaszug, welcher nördlich der Kote c16 
(Landesgrenze A/I) nach Westen streicht, besitzt eine 
fein- bis mittelkörnige Matrix der Hauptphasen Amp, Pla-
gioklas, Bt und Epidot. Grobkörnige Bt-Porphyroblasten 
übersprossten die Hauptschieferung, welche durch Amp- 
und Bt-Regelung sowie einen metamorphen Lagenbau 
von Plagioklas, Grt oder Epidot-Anreicherung repräsen-
tiert wird. Als Nebengemengteil treten Rutil-Relikte auf, die 
von skelettartig gesprossten Ilmenit-Aggregaten umwach-
sen und eingeschlossen wurden.

Ein zweiter Diabaszug, der unmittelbar südlich der Kote 
c16 (etwa 200 m südlich des oben beschriebenen Diabas-
zuges) nach W streicht, enthält charakteristische Titanit-
Aggregate, die Pseudomorphosen nach einer lepidoblas-
tischen grobkörnigen Mineralphase (vermutlich Ilmenit) 
darstellen. Die Titanit-Aggregatzeilen sind teilweise in die 
Hauptschieferung eingeregelt. Grobkörnige Relikte von 
Magnesiohornblende sowie Ab mit sehr feinkörnigen Ein-
schlüssen von Epidot und Ti-reichem Bt treten als Klasten 
in der mylonitischen Foliation auf. Beide Phasen zeigen 
randlich dynamische Rekristallisation. Albit rekristallisierte 
zu feinkörnigem Plagioklas mit Tripelkorngrenzen (20–30 
Mol-% Anorthit-Komponente). Magnesiohornblende be-
sitzt breite randliche Anwachssäume von (Fe-)Tscherma-
kit. Dies ist auch die Zusammensetzung idiomorpher mit-
telkörniger Amp-Blasten, die mit straffer Vorzugsregelung 
in der mylonitischen Foliation gesprosst sind. Als relikti-
sche Einschlüsse in Magnesiohornblende sind Bt (Mg-är-
mer als in der Matrix), Epidot (Fe-reicher als in der Matrix), 
Titanit, Zirkon, Apatit und Qtz zu finden.

Almandin-Grossular-Grt (25–30 Mol-% Grossular-, 10 Mol-
% Spessartin-Komponente) sprosste feinkörnig idiomorph 
in der Matrix bzw. bildete Aggregate im Randbereich von 
Ab-Klasten. Grt-Blastese erfolgte im Gleichgewicht mit 
Oligoklas, dessen Ca-Gehalt im Kontaktbereich zu Grt und 
Bt zunimmt.

Mittelkörniger Epidot der Matrix zeigt Fe-reichere Relikte 
im Kernbereich, sowie Fe-ärmere idiomorphe Randberei-
che, die mit Tschermakit, Grt, Oligoklas und Bt koexistier-
ten.

Post-tektonisches Bt-Wachstum erfolgte auf Kosten von 
Magnesiohornblende-Klasten sowie porphyroblastisch in 
der fein- bis mittelkörnigen Matrix. Grobkörnige Bt-Blas-
ten übersprossten die Hauptschieferungsflächen, wurden 
jedoch von der fortgesetzten Deformation erfasst und ro-

tiert. Der Hauptanteil mittel- bis feinkörniger Matrixbiotite 
kristallisierte jedoch mit einer Vorzugsorientierung parallel 
zur mylonitischen Foliation.

Der unterschiedliche Mineralinhalt bezüglich der Ti-Pha-
sen sowie die unterschiedliche mikrostrukturelle Prägung 
sind vermutlich auf primäre Zusammensetzungsunter-
schiede der beiden Diabas-Züge zurückzuführen, da die 
Unterschiede der verschiedenen Diabaskörper im Strei-
chen vom E- zum W-Rand des Arbeitsgebietes zu verfol-
gen sind.

Strukturprägung

Aufgrund der unterschiedlichen Prägung wird die dukti-
le Strukturentwicklung für die beiden Arbeitsgebiete ge-
trennt beschrieben. Die Strukturabfolge wird mit charakte-
ristischen Kristallisations- und Mineralreaktionsvorgängen 
in relativen zeitlichen Zusammenhang gebracht.

Deformationsphase D1

D1 Bankeralm

Das älteste zu beobachtende Strukturelement stellt ein 
metamorpher Lagenbau von Graphit-Anreicherung sowie 
die parallel dazu geregelten Chloritoid-Blasten mit SPO 
(„shape preferred orientation“) in Metapeliten dar. Weiters 
sind in Grt-I-Kernbereichen Qtz-Deformationsschatten zu 
beobachten, die ein frühes Deformationsstadium nach der 
beginnenden Grt-I-Blastese nachzeichnen. Diese S1-Fo-
liation liegt bereits verfaltet als Einschlussgefüge in Grt I 
vor. In der Matrix sind diese Strukturelemente nicht mehr 
aufzufinden.

In einem Aufschlussbereich etwa 100 m südlich der Kote 
c16 (Landesgrenze A/I) treten Boudins von Paragneis und 
Amphibolit in der Hauptschieferung D3 der Zweiglimmer-
Paragneise auf. Die Boudins zeigen einen ptygmatisch ver-
falteten Lagenbau, welcher ebenfalls zur ältesten zu beob-
achtenden, reliktisch erhaltenen Verformung gezählt wird. 
Die D1-Deformation erfolgte daher vor der Bildung der me-
tamorph gebildeten Hauptmineralphasen in den metasedi-
mentären Gesteinen.

D1 Obergurgl – Gurgler Schartl

Ein verfalteter Lagenbau wird von grobkörnig rekristalli-
sierten Ms- und Bt-Blasten in granoblastischem Plagio-
klas-Gneis nachgezeichnet. Ebenso ist eine graphitische 
Pigmentierung in Hellglimmer- und grobkörnigen Plagio-
klas-Lagen zu erkennen. Muskovit-Lagen mit graphitischer 
Pigmentierung zeigen stets eine wesentlich straffere Vor-
zugsorientierung der Glimmer als graphitfreie Lagen. Die 
räumliche Orientierung der S1-Foliation konnte nur an ver-
einzelten Aufschlüssen festgestellt werden. Eine relikti-
sche Foliation in Fsp-Qtz-reichen Lagen von Zweiglimmer-
Paragneis SE des Gurgler Schartls fällt mittelsteil nach S 
(200/57), während das Intersektionslinear von S1- und S2-
Flächen unter anderem nach W einfallen kann.

Deformationsphase D2

D2 Bankeralm

Syntektonisch zur Grt-I-Blastese in Metapeliten erfolgte 
eine Verfaltung der S1-Foliation. Diese ist im Bankeralmbe-
reich als Interngefüge in Grt I vorhanden und wird von fein-
körnigen Chloritoid, Rutil- und Ilmenit-Einschlüssen sowie 
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Graphit-Pigment repräsentiert. Im Grt-I-Randbereich wird 
diese Deformation penetrativ und führt zu einer vollständi-
gen Umschieferung der Matrix. Das D2-Deformationssta-
dium überdauerte die Grt-I-Blastese, sodass Grt-I-Blasten 
rotiert und Deformationsschatten aus grobkörnigem Qtz, 
Hellglimmer und Bt um Grt I ausgebildet wurden.

Anhand mineralchemischer Charakteristika und der stabi-
len Mineralparagenesen ist das Grt-I-Wachstum entlang 
eines prograden Pfades (bezüglich der T-Entwicklung) ab-
zuleiten. Während der Grt-Kern eine Gleichgewichtspara-
genese mit Chloritoid, Ms, Paragonit und Rutil bildete, ko-
existierte der Grt-Rand mit Staurolith, Ab, phengitischem 
Hellglimmer und vermutlich Bt (diese Bt-Generation ist je-
doch nicht in ihrer ursprünglichen Zusammensetzung er-
halten).

D2-Strukturen wurden im Bankeralmbereich von einer pe-
netrativen Faltung D3 überprägt, sodass Erstere nur re-
liktisch in Boudins erhalten sind. Etwa 100 m südlich der 
Kote c16 sind ptygmatische D2-Falten in einem Boudin er-
halten, welche eine N-S-streichende Lf2-Faltenachse auf-
weisen.

D2 Obergurgl – Gurgler Schartl

Syntektonisch zu der Grt-I-Blastese erfolgte eine Faltung 
der S1-Foliation. Die Achsenebenenschieferung S3 fällt 
steil nach W–NW ein oder streicht subvertikal N–S. Das 
Intersektionslinear von S1- und S2-Flächen fällt mittelsteil 
nach W–NW. Im Aufschlussbereich S und SE des Gurg-
ler Schartls ist die D2-Faltung nicht penetrativ ausgebil-
det. Es treten Interferenzmuster sowohl mit D1-Strukturen 
als auch einer in diesem Bereich großteils schwachen S3-
Schieferung auf. Grobkörnige Ms-Blasten besitzen eine 
gut rekristallisierte Parkettstruktur, die von grobkörnigem 
Plagioklas post-tektonisch eingeschlossen wurde. Durch 
das Fehlen eines dominierenden Strukturelementes sowie 
aufgrund der Tatsache, dass D2-Strukturen durch eine in-
tensive post-tektonische Mineralblastese und -rekristalli-
sation überprägt wurden, ist in diesem Gebiet keine durch-
greifende Schieferung ausgebildet. Das Gestein besitzt ein 
massiges Erscheinungsbild und wurde daher als Granofels 
angesprochen.

Post-D2-Mineralblastese

Als durchgreifendes Kristallisationsereignis ist die 
post-D2-Mineralblastese im gesamten Arbeitsgebiet aus-
geprägt. Die post-D2 gesprossten Paragenesen und Mi-
neralreaktionen in verschiedenen Lithologien sind hier kurz 
zusammengefasst:

• Die Sprossung von post-tektonischen Plagioklas-Por-
phyroblasten im Gleichgewicht mit reinem Ms und Bt 
erfolgte sowohl in der Matrix als auch auf Kosten von 
Grt in Zweiglimmer-Paragneis. Im Profil Obergurgl – 
Gurgler Schartl sind gut erhaltene Plagioklas-Porphyro-
blasten mit D1- und D2-Mikrostrukturen als Interngefü-
ge in Paragneisen ab 2300 m Seehöhe zu beobachten.

• Grt I wird unter hochtemperierten Metamorphosebedin-
gungen resobiert, da die Mn-Rückdiffusion in Resorpti-
onszonen mit den maximalen XMg-Gehalten von che-
misch zoniertem Grt I korreliert. Dies wurde sowohl an 
Zweiglimmer-Granitgneisen als auch an Grt-Glimmer-
schiefern und Bt-Plagioklas-Gneisen mit grobknotigen 
Plagioklas-Klasten der Bankeralm festgestellt.

• Eine charakteristische Lithologie für post-D2-Blaste-
se stellen Plagioklas-Pophyroblastengneise sowie Bt-
Plagioklas-Gneise mit grobknotigen Plagioklas-Klasten 
dar. Plagioklas-Blastese erfolgte einerseits poikiloblas-
tisch in der glimmerreichen Matrix der Paragneise oder 
gemeinsam mit Bt auf Kosten von phengitischem Ms, 
Grt I und Ab. In Bereichen intensiver D3-Deformation 
wurden die Plagioklas-Porphyroblasten schließlich un-
ter dynamischer Rekristallisation zu Klasten deformiert.

Platznahme der Diabase

Die Diabaskörper sind an heute subvertikal E-W-streichen-
den Flächen diskordant zu D2-Strukturen intrudiert. In ei-
nem Aufschluss SSE des Gurgler Schartls ist dieser litho-
logische Kontakt ohne intensive deformative Überprägung 
erhalten. Lediglich eine schwache Schieferung ist in der 
feinkörnigen Amp-Bt-Epidot-Plagioklas-Matrix ausgebil-
det, während distinkte D3-Scherzonen im mm-Bereich 
eine höhere Verformungsintensität zeigen. Sämtliche an-
deren Diabasvorkommen sowohl SE des Gurgler Schartls 
als auch im Bankeralm-Gebiet wurden in die intensive kre-
tazische Scherdeformation D3/D4 einbezogen.

Deformationsphase D3

D3 Bankeralm

Im gesamten Bankeralmbereich bilden D3-Strukturen die 
penetrative Strukturprägung. Im Zuge der Faltung um mit-
telsteil WNW-NW-fallende Achsen wurde der metamorphe 
Lagenbau sowie der lithologische Kontakt von Amphiboli-
ten, Orthogneisen und Metasedimenten unter Ausbildung 
einer mittelsteil NW-fallenden penetrativen Schieferung 
verfaltet und parallel zu dieser einrotiert. Die penetrative 
Faltung wurde von Scherung an Achsenebenenflächen pa-
rallel zur Faltenachse und der Ausbildung eines ebenso 
NW-fallenden Streckungslinears von Plagioklas und Qtz 
in Metapeliten und Granitgneisen begleitet. Amphibolitla-
gen wurden verfaltet und boudiniert. In Metapeliten zer-
brach Grt I und Bruchstücke wurden in der S3-Foliation 
rotiert. Grob- bis mittelkörniger Plagioklas zeigt dynami-
sche Rekristallisation zu einem gleichkörnig feinkörnigen 
Polygonalgefüge, welches auf SR („subgrain rotation“) als 
dominanten Verformungsmechanismus hinweist, während 
Quarz durch GBM mittelkörnig dynamisch rekristallisiert 
ist. Qtz zeigt unter dem Mikroskop keine korninternen Git-
terdefekte, besitzt jedoch teilweise eine ausgeprägte CPO 
(„crystal preferred orientation“). Die Qtz-Texturen von mit-
telkörnigen, gut rekristallisierten Gefügen lassen auf eine 
wechselnde Kinematik der D3-Scherdeformation schlie-
ßen. Hinweise auf Top-SE- aufschiebende Scherrichtung 
dominieren, während untergeordnet Qtz Texturen Top-NW-
abschiebende Kinematik anzeigen. Wechselnde Scherrich-
tungen sind möglicherweise auf die gleichzeitige Faltung 
um Achsen parallel der Scherrichtung zurückzuführen, wo-
durch ältere Qtz-Gefüge rotiert werden und deren Kinema-
tik invertiert wird. Ebenso kann die SE-gerichtete Bewe-
gung ein Versenkungsstadium der kretazische Subduktion 
repräsentieren. An der Hangendgrenze der Extrusionszo-
ne ist zu erwarten, dass Subduktionsvorgänge eine entge-
gengesetzte Kinematik zu den auf die Exhumation bezoge-
nen Scherbewegungen aufweisen.

In Zweiglimmer-Granitgneisen erfolgte im Zuge der D3-De-
formationsphase Subkornbildung von Albit-Klasten, wel-
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che ein feinkörniges gleichkörniges Polygonalgefüge aus-
bildeten. Feldspat rekristallisierte im Gleichgewicht mit Grt 
II, welcher syn-tektonisch bezüglich D3 neu sprosste. Grt 
II bildete hypidiomorphe Blasten, welche die mylonitische 
D3-Foliation (Qtz- und Epidotlagen) bereits einschließen. 
Durch die fortgesetzte Scherbewegung D4 wurden sie je-
doch in der Hauptschieferung rotiert.

Bt-Plagioklas-Gneise der Bankeralm zeigen durchwegs 
vollständige feinkörnige dynamische Rekristallisation der 
grobkörnigen Feldspäte. Lokal können Albitkerne (mit 
phengitschen Hellglimmer-Einschlüssen) reliktisch vorhan-
den sein, diese sind jedoch großteils zu Oligoklas rekris-
tallisiert. Rekristallisierte Plagioklas-Domänen stellen be-
vorzugte Nukleations- und Wachstums-Domänen für Grt II 
dar, sodass rekristallisierte Plagioklas-Klasten Aggregate 
idiomorpher Grt-II-Blasten führen.

D3 Obergurgl – Gurgler Schartl

Die Deformationsintensität und die syntektonischen Meta-
morphosebedingungen von D3 nehmen entlang des Profils 
von NW nach SE zu. Dies ist vor allem anhand des Verfor-
mungsverhaltens der post D2 gesprossten Plagioklas-Por-
phyroblasten zu erkennen.

SE des Gurgler Schartls dominieren Interferenzmuster von 
D2- und D1-Strukturen, während D3 lediglich eine schwa-
che Schieferung von mittelsteil W-fallenden Flächen aus-
bildet. Subvertikale N-S-streichende D2-Flächen zeigen 
ein subhorizontal N-S-streichendes Intersektionslinear 
durch den Verschnitt der S2- und S3-Flächen. Lokal tritt 
SE des Gurgler Schartls eine ca. 80 m mächtige mittelsteil 
bis steil WSW-SW-fallende Scherzone mit WNW-fallen-
dem Streckungslinear von Qtz, Ms und Chlorit in Graphit-
Ms-Schiefer auf, welche eine durchgreifende grünschie-
ferfazielle metamorphe Überprägung anzeigen. Diese 
Scherzone erfasste Zweiglimmer-Paragneise und Diabas-
Einschaltungen im Verband.

In der Fortsetzung des Arbeitsgebietes nach E–SE stel-
len steil N-S-streichende, bzw. steil W-fallende S2-Flä-
chen das dominierende Strukturelement dar, während 
lediglich untergeordnet die flacher nach W einfallende 
S3-Schieferung ausgebildet ist. Im Profilabschnitt zwi-
schen Gurgler Schartl und Soomsee sind D3-Strukturen 
mit Ausnahme lokaler Scherzonen auf diese zweite Schie-
ferungsbildung beschränkt, welche ein N-S-streichendes 
Intersektionslinear mit S2 bildet. Die charakteristischen 
post D2 gesprossten Fsp-Porphyroblasten sind in Meta-
peliten grobkörnig erhalten. Lokal tritt im Aufschlussbe-
reich unmittelbar westlich des Itlsees eine D3-Scherzone 
auf. D3-Falten werden hier lokal penetrativ, während Sche-
rung parallel zu den Achsenebenen und Faltenachsen zur 
Bildung eines mittelsteil W-NW-fallenden Streckungsline-
ars führen. Ebenso treten Falten mit Achsen parallel zur 
Hauptstreckungsrichtung auf, welche eine steil N-fallende 
Achsenebenenschieferung aufweisen. Charkteristisch für 
die D3-Deformation im Profil Obergurgl – Gurglerschartl ist 
der Wechsel zwischen N-S-streichenden und W-fallenden 
Faltenachsen in Abhängigkeit der Verformungsintensität. 
Bereiche mit geringer Verformung werden von N-S-strei-
chenden Faltenachsen senkrecht zur Bewegungsrichtung 
dominiert, während Bereiche intensiver Scherdeformation 
mit W-fallenden Streckungslinearen auch W-fallende Ach-
sen parallel zur Scherrichtung zeigen.

Die Aufschlussbereiche NW von Obergurgl in 2300 bis 
2600 m Seehöhe zeigen bereits beginnende Plagioklas-

Rekristallisation durch Bulging in stark lokalisierten Scher-
zonen und Faltenscheiteln enger D3-Falten. Das Qtz-Glim-
mergefüge erscheint grobkörnig rekristallisiert. Nach SE 
nimmt die Intensität der D3-Faltung zu, sodass hier enge 
Falten mit N-S-streichenden Faltenachsen auftreten. Die 
Vergenz der D3-Falten („S“-Strukturen in Blickrichtung pa-
rallel zur Faltenachse nach N) ist im gesamten Gebiet NW 
von Obergurgl gleich.

Unmittelbar NW von Obergurgl (Am Beil) weist die Pla-
gioklas-Qtz-Bt-Matrix des Zweiglimmer-Paragneises ein 
gut rekristallisiertes polygonales gleichkörniges Gefü-
ge auf. Plagioklas ist dynamisch rekristallisiert und bil-
det Tripelkorngrenzen der Rekristallisate, welche eine Oli-
goklaszusammensetzung aufweisen und mit idiomorph 
gesprosstem Grt II im Gleichgewicht stehen. In diesem 
Profilabschnitt dominieren mittelsteil W-fallende S3-Schie-
ferungsflächen, während S2-Foliationsflächen nur relik-
tisch in Scheitelbereichen der D3-Faltung erhalten sind. 
Das subhorizontal N-S-(NNE-SSW-)streichende Intersek-
tionslinear Li3 wird von einem WNW-NW-fallenden Stre-
ckungslinear Ls3 abgelöst.

Dieses Strukturinventar im Raum Obergurgl (Am Beil), wel-
ches von einer penetrativen Faltung um N-S-Faltenach-
sen (Lf3) mit einer flacher W-fallenden Achsenebenen-
schieferung (Sf3) als die verfaltete Foliation (Sf2) sowie 
durch Scherdeformation mit WNW-ESE-Streckungsrich-
tung charakterisiert ist, gleicht den Strukturen des äußeren 
Ferwalltales SE von Obergurgl.

Deformationsphase D4

D4 Bankeralm

Als dominierende mylonitische Foliation in Diabas der 
Bankeralm (vor allem im Randbereich der Metabasite im 
lithologischen Kontaktbereich zum metapelitischen/meta-
psammitischen Nebengestein) treten steil N-fallende my-
lonitische Foliationsflächen mit mäßig steil W-fallendem 
Streckungslinear von Amp, Bt und Plagioklas auf, wel-
che durchwegs sinistrale Seitenverschiebung mit Abschie-
bungskomponente Top nach W anzeigen. Dynamische 
Rekristallisation von Ab mit Oligoklas-Zusammensetzung 
erfolgte im Gleichgewicht mit der Blastese von feinkörni-
gem Grt. Ebenfalls mit dieser Verformung in Zusammen-
hang gebracht wird die Sprossung von Tschermakit-Am-
phibol, Bt und Klinozoisit.

Im gesamten Bankeralmbereich ist mehr oder weniger in-
tensiv ausgeprägt eine die S3-Foliation überprägende 
Schieferung S4 zu beobachten. Diese bildet jedoch meist 
keine Faltenstrukturen im Aufschlussmaßstab aus.

In Bt-Plagioklas-Gneisen mit grobknotigen Plagioklas-
Klasten ist sowohl unmittelbar südlich als auch etwa 80 
m nördlich der Kote c14 eine mehrere Meter breite, N-
fallende D4-Scherzone auszukartieren, deren Verlauf nach 
E und W zu verfolgen ist. Das Streckungslinear fällt flach 
nach W ein und zeigt Top W-gerichtete sinistrale Bewe-
gung anhand von Grt-s- und -d-Klasten sowie Bt-Fischen 
und dem Qtz-Gefüge. Grt wurde in diesen Scherzonen 
zu Bt und Plagioklas abgebaut, während die Qtz-Gefü-
ge unregelmäßige Korngrenzen durch GBM-Rekristallisa-
tion sowie Subkornbildung zeigen. Im Gegensatz zu den 
wesentlich besser rekristallisierten Qtz-Gefügen der D3-
Strukturen ereignete sich die D4-Verformung unter abneh-
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menden Metamorphosebedingungen nach der kretazi-
schen Grt-Blastese.

In Zweiglimmer-Granitgneis ist ein Reaktivierung der S3-
Flächen zu beobachten, welche von Grt- und Bt-Abbau zu 
Oligoklas + Ms begleitet wurde.

Im Gegensatz zu der wechselnden Top-SE- und Top-NW-
Kinematik der D3-Scherbewegung zeigen die D4-Struktu-
ren durchwegs eine W-gerichtete abschiebende Seitenver-
schiebung. Sinistrale D4-Seitenverschiebungen im Bereich 
der Bankeralm korrelieren und interferieren vermutlich be-
reits mit der abschiebenden D3-Scherdeformation.

Das Arbeitsgebiet der Bankeralm befindet sich im Bereich 
des nordöstlichen lateralen Auslaufens der Extrusionszone 
des Texel Komplexes. Abschiebungen im Zentralbereich 
der SNFZ, die den Hauptvertikalversatz und somit die kre-
tazische Exhumation der Hochdruckgesteine bewerkstel-
ligen (SöLva et al., Tectonophysics, 401, 2005; HabLer et 
al., Min. and Petrol., 88, 2006), könnten an deren lateraler 
Begrenzung von Seitenverschiebungen kompensiert wor-
den sein.

D4 Obergurgl – Gurgler Schartl

Im Aufschlussbereich unmittelbar SW des Itlsees sind 
sprödduktile subvertikal E-W-streichende Scherzonen zu 
beobachten, die mittelsteil W-fallende Streckungslineare 
aufweisen und eine sinistrale Bewegung mit Vertikalkom-
ponente anzeigen. Eine ähnliche spröd-duktile Charak-
teristik zeigen wenige cm mächtige Scherzonen mit steil 
NW-fallenden Scherflächen und W-fallendem Streckungs-
linear, welche ebenso in diesem Aufschlussbereich kartiert 
wurden. D4-Scherzonen im Bereich des Itlsees sind bis in 
das spröde Verformungsregime aktiv bzw. wurden mög-
licherweise spröd reaktiviert. Aufgrund der zumindest zu 
Beginn duktilen Verformung in diesen Zonen wurden die-
se zum D4-Verformungsstadium gezählt, welches mit den 
kretazischen Exhumations- und Abkühlvorgängen in der 
Extrusionszone korreliert.

Deformationsphase D5

D5 Bankeralm/Timmelsjoch

Im Bankeralmbereich wurden grünschieferfazielle steil N-
fallende D4-Scherzonen unter abnehmenden Metamor-
phosebedingungen bis in den spröd-duktilen Übergangs-
bereich reaktiviert. Lokal treten distinkte, wenige cm breite 
Scherzonen auf, welche mittelsteil nach NW einfallen und 
eine W-NW-abschiebende Kinematik aufweisen.

D5 Obergurgl – Gurgler Schartl

Unter D4 beschriebene NW-fallende sprödduktile Scher-
zonen, die im Bereich Itlsee maximal dm-Mächtigkeit er-
reichen und unter Ausbildung von Ultrakataklasitflächen 
spröd reaktiviert wurden, könnten auch mit den D5-De-
formationsstrukturen im Ferwalltal (siehe Kartierungsbe-
richt HabLer, Min. and Petrol., 88, 2006) in Zusammen-
hang stehen, welche (mittel)steil NW-fallende sprödduktile 
Scherzonen mit bis zu 1 m Mächtigkeiten etwa 50 bis 100 
m hangend der lithologischen Grenze von Ötztal-Stubai-
Komplex und Schneeberg-Monteneve-Einheit bilden. Die-
se sind bis in den spröden Verformungsbereich unter Aus-
bildung von Ultrakataklasiten und Pseudotachyliten mit 
W-abschiebender Kinematik aktiv. Die WSW-fallende D3-
Scherzone SE des Gurgler Schartls wurde von spröder D5-
Deformation unter Ausbildung von Harnischflächen reak-

tiviert. NW-fallende Harnischlineare und Abrisskanten auf 
diesen Flächen zeigen ebenfalls NW-gerichtete Abschie-
bung, welche im spröden Verformungsregime andauerte.

Deformationsphase D6

Vor allem im Bankeralmgebiet treten subvertikal E-W-strei-
chende Störungszonen und spröde Scherzonen mit Ultra-
kataklasitlagen auf, welche eine eindeutig sinistrale sub-
horizontale Seitenverschiebungskomponente aufweisen. 
Untergeordnet sind auch konjugierte NE-SW-streichende 
Flächen mit dextralen Lateralversatz zu finden. Obwohl 
keine eindeutigen Überschneidungskriterien vorliegen, 
wird diese Phase als das letzte Ausklingen der D4-De-
formationsphase unter spröden Verformungsbedingungen 
interpretiert. Allerdings ist im Gegensatz zu den duktilen 
Anteilen der Deformation in diesem Stadium keine Verti-
kalbewegungskomponente zu erkennen.

Deformationsphase D7

Vor allem im Bereich der Bankeralm sind in Zusammen-
hang mit spröden Flächen untergeordnet flanking-folds 
sowie Kinks („Knickfalten“) mit flach N-S- bzw. NNE-SSW-
streichenden Kinkachsen zu beobachten.

Deformationsphase D8

Weite Verbreitung finden subvertikal NNE-SSW- bis N-S-
streichende sinistrale Störungszonen, Kataklasit- und Ul-
trakataklasitflächen mit SSW- bis S-fallenden Harnisch-
linearen. Sie besitzen durchwegs sinistral abschiebende 
Kinematik. Untergeordnet wurden auch NW-SE-streichen-
de konjugierte Kataklasitflächen aufgefunden. Die Defor-
mation D8 und die im Kartierungsbericht HabLer (Min. and 
Petrol., 88, 2006) als D7 beschriebenen sinistralen Blatt-
verschiebungen werden in Zusammenhang mit der spröd-
duktil bis spröden tektonischen Aktivität an der Jaufen- 
und Passeierlinie gesehen.

Deformationsphase D9

Subvertikal E-W-streichende Kataklasit- und Ultrakata-
klasitflächen mit dextralem Schersinn, sowie konjugierte 
NW-SE-streichende Flächen sind selten zu beobachten. 
Diese Deformationsphase wurde im Arbeitsbericht 2006 
als D8-Deformationsphase beschrieben. Im Bereich Ober-
gurgl – Gurgler Schartl ist die Unterscheidung von spröden 
D4-Strukturen nur in Bereichen mit eindeutigen Schersinn-
indikatoren möglich. Häufig wurden die D8-Flächen von 
vertikalen Relativbewegungen unter Ausbildung steilste-
hender Harnischlineare überprägt.

Deformationsphase D10

Nicht relativ zeitlich eingeordnet werden konnten 30 bis 
40° nach Norden einfallende spröde Scherzonen und Har-
nischflächen mit N-fallendem Harnischlinear. Diese zei-
gen durchwegs eine S-überschiebende Kinematik. Im Pro-
fil Obergurgl – Gurgler Schartl wurde auf Seehöhe 2290 
m eine etwa 30 cm mächtige Top-süd-gerichtete D10-
Scherzone mit syn- und antithetischen Scherflächen kar-
tiert. Aufgrund der bescheidenen Aufschlussverhältnisse 
in diesem Bereich des Arbeitsgebietes besteht die Mög-
lichkeit, dass weitere und ausgedehntere S-gerichtete Be-
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wegungszonen unter den glazialen/glazigenen Sedimen-
ten begraben sind.

Pleistozäne und holozäne Ablagerungen

Glaziale Ablagerungen werden im Gebiet Obergurgl – 
Gurgler Schartl von der Interaktion zwischen dem Haupt-
gletscher im Gurgler Tal sowie Nebengletschern im Lobkar 
und jenem Kar, welches vom Gurgler Schartl nach Osten 
zieht, dominiert. Die Sonnbergalm auf 2500 bis 2600 m 
Seehöhe bildet eine markante Altfläche (Trogschulter), auf 
welcher vermutlich Eisrandsedimente abgelagert wurden. 
Der Steilhang NW von Obergurgl in einer Seehöhe von 
2100 bis 2500 m wird von mächtigen Schottern und Kie-
sen aufgebaut, welche als Eisrandsedimente interpretiert 
wurden. Möglicherweise handelt es sich auch um mäch-
tige Seitenmoränen des Gurgler Gletschers. Die grobklas-
tischen Sedimente bewirken eine ausgeprägte Hanginsta-
bilität im Steilhangbereich NW von Obergurgl in 2000 bis 
2500 m Seehöhe. Hier treten riesige Sackungen auf, die 
sich teilweise von der Talsohle des Gurgler Tales bis an 
die Abrisskante unterhalb der Altfläche der Sonnbergalm 
erstrecken. Bachläufe zeigen in diesem Bereich die akti-
ve Erosion anhand der fehlenden Vegetation. Die Sonn-
bergalm selbst ist von Vernässungszonen im Bereich der 
Grundmoränenablagerungen sowie von Endmoränenwäl-
len der letzten Gletscherrückzugsstadien in 2540 bis 2600 
m Seehöhe geprägt. Östlich des Gurgler Schartls treten 
Blockgletscher sowohl auf der Nord- als auch der Südsei-
te des Kares auf. Der Talboden des Gurgler Tales wird von 
Grundmoräne oder Alluvialsedimenten bedeckt. Letztere 
bilden teilweise Terrassen, die von markanten Gelände-
kanten gesäumt sind.

Die glaziale Formung des Bankeralm-Gebietes beschränkt 
sich auf Grundmoränenablagerungen, die jedoch großteils 
von Hangschutt bedeckt sind. Am W-Rand der Bankeralm 
treten massive Schuttfächer und Schuttströme auf.

Räumliche Verbreitung der Gesteinstypen

Der Bereich Bankeralm/Timmelsjoch ist lithologisch sehr 
heterogen aufgebaut und kleinräumig gegliedert. Die li-
thologischen Grenzen der Metasedimente und Orthognei-
se streichen großteils SW–NE und fallen mittelsteil nach 
NW ein. Mit Ausnahme weniger Faltenscheitelbereiche 
sind die lithologischen Grenzen parallel zur Achsenebe-
ne der penetrativen Faltung D3-orientiert. Unmittelbar W 
des Baches (H 2500 bis 2630 m) und am N-Rand des 
Arbeitsgebietes Bankeralm/Timmelsjoch dominieren Grt-
Glimmerschiefer mit grobknotigem Grt sowie charakteris-
tischen Hellglimmerpseudomorphosen in einer Ms- und 
Qtz-reichen Matrix. Teilweise ist eine Wechsellagerung der 
Glimmerschiefer mit Zweiglimmer-Paragneisen bzw. Bt-
Plagioklas-Gneisen zu beobachten. Nördlich und südlich 
der Höhenkote c16 (H 2566 m) an der Landesgrenze zwi-
schen Österreich und Italien treten Bt-Plagioklas-Gneise 
mit grobknotigen Plagioklasen auf, welche rekristallisier-
te Plagioklas-Klasten in der Hauptschieferung darstellen. 
Diese Bt-Plagioklas-reichen Gneise bilden eine rheolo-
gisch relativ kompetente Gesteinseinheit.

Die Metapelite und Metapsammite führen mehrere Meter 
mächtige Amphiboliteinschaltungen. Drei Amphibolitzüge 
befinden sich am N-Rand des Arbeitsgebietes nördlich der 

kleinen Seen NW der Kote c16 (Landesgrenze A/I). Ihre 
Fortsetzung finden die Amphibolitzüge unmittelbar W des 
Bachlaufs auf 2460 m Seehöhe sowie westlich des Ba-
ches am N-Rand des Aufschlussbereiches auf 2540 bis 
2600 m Seehöhe. Aufgrund der intensiven D3-Verfaltung 
mit dem metapelitischen Nebengestein und der Ausdün-
nung der Lagen im Zuge der Scherdeformationen D3 und 
D4 sind die Amphibolitzüge nur geringmächtig ausgebildet 
und teilweise nicht direkt im Streichen zu verfolgen. Nur 
untergeordnet treten in Wechsellagerung mit Amphiboliten 
Bt- und teilweise Amp-führende Orthogneise auf, die meist 
zu geringmächtig sind, um im Kartenmaßstab getrennt 
ausgeschieden zu werden. Im Gegensatz dazu erreichen 
Grt-führende Zweiglimmer-Granitgneis-Körper in den me-
tapsammitischen Zweiglimmergneisen trotz kleinräumiger 
Mächtigkeitsvariationen teilweise mehrere Zehnermeter-
Mächtigkeit. Zwei Granitgneiszüge im Liegenden der Am-
phibolitvorkommen erstrecken sich südlich der Kote c16 
(Landesgrenze A/I) nach W. Deren NE-SW-verlaufende 
Fortsetzung westlich des Baches ist am Fuß des Felsrü-
ckens in einer Seehöhe von 2520 bis 2600 m zu verfolgen.

In beiden Arbeitsgebieten treten Diabase auf, deren litho-
logische Begrenzungen teils diskordant zum metamor-
phen Lagenbau der Metapelite/-psammite, Orthognei-
se und Amphibolite verlaufen. Im Bereich der Bankeralm 
streichen Diabaszüge unmittelbar S der Kote c16 (A/I Lan-
desgrenze) sowie im Bereich der kleinen Seen nördlich der 
Kote c16 steilstehend E–W. Auch im Felswandbereich am 
W-Rand der Bankeralm wurden drei subvertikal E-W-strei-
chende Diabasvorkommen kartiert, welche die unmittelba-
re Forsetzung der Züge am E-Rand des Arbeitsgebietes 
darstellen.

Das Arbeitsgebiet von Obergurgl (Am Beil) über die Sonn-
bergalm bis zum Itlsee wird großteils von grobknotigen 
Zweiglimmergneisen aufgebaut. Im unteren Teil des Pro-
fils („Am Beil“) weisen Bt-Plagioklas-Gneise ähnlich den 
Vorkommen der Bankeralm und des äußeren Ferwalltals 
ein fein-mittelkörniges, gut rekristallisiertes gleichkörniges 
Gefüge auf. Aufgrund der Bedeckung der steilen Abhän-
ge NW von Obergurgl mit mächtign glazialen Sedimenten 
ist hier keine lückenlose Kartierung der Gesteintypen und 
Strukturen möglich. Erst ca. 200 m unterhalb der Gelän-
dekante der Altfläche (Sonnbergalm) treten stark chlori-
tisierte Grt-Plagioklas-Zweiglimmergneise mit Plagioklas-
Porphyroblasten auf. Diese sowie die ersten anstehenden 
Aufschlüsse oberhalb der Altfläche im Bereich des Zirmeg-
genkars weisen eine deutlich geringere D3-Deformations-
prägung auf als die Gesteine unmittelbar NW von Ober-
gurgl. Die Hauptstrukturprägung wurde hier von intensiver 
Plagioklas- und Chlorit-Blastese überdauert.

Ein geringmächtiger und stark chloritisierter Zweiglimmer-
Orthogneis ist auf H 2630 m SE des Itlsees aufgeschlos-
sen. Unmittelbar W des Sees treten homogene feinkör-
nige quarzreiche Gneise ohne deutlichen metamorphen 
Lagenbau auf. Diese wurden als quarzitische Gneise ange-
sprochen. Monotone Bt-Plagioklas-Gneise mit Plagioklas-
Porphyroblasten setzen sich WNW des Itlsees bis etwa 
2820 m Seehöhe fort, wo sie durch Grt-führenden Plagio-
klas-Zweiglimmer-Granofels überlagert werden. Diese sind 
nach W bis zum Gurgler Schartl aufgeschlossen. ESE und 
S der Scharte treten mehrere Diabaskörper auf. Während 
der Diabaszug ESE der Scharte mittelkörnigen Bt, Amp 
und Plagioklas führt und eine deutliche Foliation aufweist, 
sind die Diabaszüge S und SE der Scharte sehr feinkörnig 
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und lediglich schwach deformiert. Der Kontakt zum Ne-
bengestein wird von einer ebenflächigen subvertikal E-W-
streichenden Kontaktzone dargestellt, welche keine inten-
sive deformative Überprägung erfahren hat.

Tektonische Interpretation und  
Zusammenfassung

Neben der lithologischen Charakterisierung sind die Ver-
breitung, Intensität und Strukturentwicklung während der 
D3-, D4- und D5-Deformationsphasen entscheidend für 
die Interpretation der dominierenden Strukturelemente der 
beiden Arbeitsgebiete und auch für die Klärung der kreta-
zischen tektonometamorphen Entwicklung. Während die 
Bankeralm von durchwegs penetrativen kretazischen D3-
Strukturen geprägt ist, zeigt das Arbeitsgebiet NW von 
Obergurgl die räumliche strukturelle Entwicklung der vor-
kretazischen Strukturen im Zuge der überprägenden Me-
tamorphose und der Exhumation der Hochdruckgesteine 
im Südosten.

Besondere Bedeutung ist der Deformationsphase D3 zu-
zuschreiben, welche je nach Intensität der Scherdeforma-
tion variable Strukturelemente ausbildete. In Bereichen 
schwacher D3-Scherdeformation formierten sich Scherfal-
ten mit Achsen senkrecht auf die Bewegungsrichtung (N-
S-streichend), während Bereiche intensiver D3-Scherde-
formation Faltenachsen parallel eines W-WNW-fallenden 
Streckungslinears zeigen. Diese Änderung des Strukturin-
ventars mit der Verformungsintensität ist auch charakteris-
tisch für die kretazische Strukturentwicklung des eklogit-

faziellen Texel-Komplexes (SöLva et al., Tectonophysics, 
401, 2005). Während das Gebiet im Hangenden des Zent-
ralbereiches der SNFZ vor allem von W-WNW-gerichteten 
Über- bzw. Abschiebungen an NW-fallenden mylonitischen 
Foliationsflächen dominiert wird, treten im Bankeralm-
bereich – am NE-Rand der Hauptscherzone – Seitenver-
schiebungen an subvertikal E-W-streichenden Scherzonen 
in den Vordergrund. Dies ist vermutlich in Zusammenhang 
mit der lateralen räumlichen Erstreckung der Hochdruck-
gesteinseinheit zu sehen.

Ganz entscheidend für die relative Zuordnung der Struk-
turelemente erscheint das Verformungsverhalten von Pla-
gioklas zu sein, welcher post-tektonisch bezüglich der 
variszischen Deformation kristallisiert ist. Während im 
höchsten Profilabschnitt des Arbeitsgebietes keine Fsp-
Rekristallisation zu beobachten ist, liegt Plagioklas in Be-
reichen intensiver D3-Deformation in Form gut rekristalli-
sierter feinkörniger Polygonalgefüge vor. Der tatsächliche 
tektonische Grenzbereich zwischen vorwiegend vor-kre-
tazisch und vorwiegend kretazisch geprägten Aufschluss-
bereichen konnte jedoch aufgrund der massiven glazia-
len Sedimente im Gurgler Tal und den damit verbundenen 
Massenbewegungen NW von Obergurgl nicht exakt ge-
klärt werden. Aufgrund der kontinuierlichen Zunahme der 
D3-Verformungsintensität im Arbeitsgebiet von NW nach 
SE (bzw. W nach E) kann von einem kohärenten Kristallin-
komplex NW des Schneeberger Zuges ausgegangen wer-
den, wobei jedoch Teile des OSC im Zuge der kretazischen 
Metamorphose von Versenkung, metamorpher Mineralbil-
dung und Deformation erfasst wurden.

Blatt 174 Timmelsjoch

Blatt 176 Mühlbach

Blatt 179 Lienz

Siehe Bericht zu Blatt 173 Sölden von GerLinde HabLer

Siehe Bericht zu Blatt 149 Lanersbach von Jerzy zaSadni

Bericht 2009 
über petrologische und geochronologische 

Untersuchungen an Metapeliten 
des Michelbach-Komplexes 

auf Blatt 179 Lienz

MaGdaLena SteidL

(Auswärtige Mitarbeiterin)

Fortführend zu den bisherigen petrographischen und mi-
neralchemischen Untersuchungen im Bereich des Michel-
bach-Komplexes auf Blatt 179 Lienz wurden an 10 aus-
gewählten Metapelitproben detaillierte mineralchemische, 

thermobarometrische und geochronologische Analysen 
durchgeführt.

Im Wesentlichen werden in diesem Bericht die Proben 
ML00-11 und ML00-78 aus der Sillimanit-Zone sowie die 
Probe RS30/01 aus der Andalusit-Zone behandelt. Ergän-
zend werden auch die Ergebnisse aus einigen weiteren 
Metapelitproben des Michelbach-Komplexes für die Geo-
thermobarometrie und die Interpretationen berücksichtigt.

Mineralchemische Untersuchungen

Die Messungen von quantitativen Mineralzusammenset-
zungen erfolgten mittels der Elektronenstrahlmikroson-
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de (JEOL Superprobe JX8100) an der Universität Inns-
bruck. Neben der Analyse der Hauptparagenese wurden 
für nachfolgende thermobarometrische und geochronolo-
gische Berechnungen auch akzessorisch auftretende Mi-
nerale wie Ilmenit, Monazit und Xenotim bezüglich ihrer 
chemischen Zusammensetzung untersucht.

Die Berechnungen der jeweiligen Mineralformeln erfolg-
ten mit dem Normierungsprogramm NORM (Ulmer, 1993, 
schriftl. Mitt.).

Granat

Die Granat-Mischkristalle zeigen im Allgemeinen eine sehr 
hohe Almandinkomponente von durchschnittlich 65–85 
Mol-%. Eine Substitution der Elemente tritt hauptsächlich 
zwischen den Endgliedern der Pyralspit-Gruppe auf.

Die Granatprofile zeigen, dass die Granate der Andalu-
sit- sowie der Sillimanit-Zone häufig eine Zonierung auf-
weisen.

Im Bereich der Andalusit-Zone handelt es sich dabei um 
eine kontinuierliche Zonierung vom Kern zum Rand hin. 
Der Almandingehalt steigt im Laufe des Wachstums an, 
während die Spessartinkomponente gegenläufig abnimmt. 
Die Spessartinkomponente weist eine für fraktionierte Zo-
nierung typische glockenförmige Entwicklung auf. In den 
randlichen Bereichen erfolgen eine leichte Zunahme des 
Pyropgehaltes sowie ein Abfallen des Grossulargehaltes. 
Häufig ist im äußersten Bereich ein diskontinuierlicher 
Granat-Anwachssaum ausgebildet. Dies ist deutlich an-
hand der sprunghaft abfallenden Grossularkomponente 
erkennbar.

An der Probe RS30/01 wurde eine Granatprofillinie auf-
genommen, welche diese Entwicklung der Zusammenset-
zung ebenfalls widerspiegelt.

Granatzusammensetzung der Probe RS30/01:

Granatkern (Grt-I) – Gr8–13Alm65–80Py3,5–7Sps5–20

Kontinuierlicher, innerer Rand (Grt-I) – Gr5–10Alm75–81Py5–10 

Sps2-7

Diskontinuierlicher, äußerer Rand (Grt-II) – Gr2–4Alm75–82 

Py8–10Sps7–9

Das Granatwachstum im Bereich der Sillimanit-Zone er-
folgte auch in zwei Generationen. Neben z.T. stark zersetz-
tem, variszischem Granat-I ist kleiner, idiomorpher Granat-
II ausgebildet. Der reliktische Granat-I hat, wie auch der 
Granat der Andalusit-Zone, einen diskontinuierlichen An-
wachssaum ausgebildet, welcher chemisch dem permisch 
gebildeten, idiomorphen Granat-II entspricht.

Eine Unterscheidung zu den Granatchemismen der An-
dalusit-Zone zeigt sich am deutlichsten in der Grossular-
komponente, deren Schwankungsbereich zwischen 2 und 
9 Mol-% liegt. Der Grossulargehalt nimmt vom Kern zum 
Rand hin zu. Die Almandin- und Pyritkomponenten wei-
sen keine wesentliche Änderung auf. Der jüngere Granat-
II zeigt eine deutlich geringere Spessartinkomponente als 
Granat-I. Die durchschnittliche Spessartinkomponente 
schwankt in den Proben der Sillimanit-Zone im Bereich 
von 15–20 Mol-%. Eine Ausnahme bildet hier die Probe 
ML00-78 aus dem Göriacher Wald mit einem niedrigeren 
Spessartinanteil von maximal 12 Mol-%, wobei der gene-
relle Entwicklungstrend jedoch vergleichbar bleibt.

Granatzusammensetzung der Probe ML00–78:

Kern (Grt-I) → Gr2–3Alm75–77Py9,5–11Sps10–12

Diskontinuierlicher Rand (Grt-II) → Gr5–9Alm76–79Py10–13 

Sps2–4

Idiomorpher Granat (Grt-II) → Gr4–8Alm77–80Py11–13Sps1,5–2,5

Hellglimmer

Neuerliche Untersuchungen an Muskoviten des Mi-
chelbach-Komplexes zeigten aufgrund der chemischen 
Zonierung das Auftreten von zwei Muskovitgenerationen 
im Bereich der Andalusit-Zone auf. Die Kerne der zonier-
ten Muskovite weisen unterschiedliche Chemismen auf, 
was möglicherweise auf mehrphasige Glimmerbildung 
zurückzuführen ist. Die Randchemismen sind hingegen in 
ihrer Zusammensetzung miteinander korrelierbar, da bei 
der permischen Überprägung wahrscheinlich eine tem-
peraturbetonte Rekristallisation der Ränder erfolgte. Die 
Zusammensetzung der Hellglimmer liegt nahe des Mus-
kovitendglieds bei einem durchschnittlichen K-Gehalt von 
0,70–0,83 apfu (Atome pro Formeleinheit) in der Andalusit-
Zone und 0,78–0,88 apfu in der Sillimanit-Zone.

Plagioklas

Die Plagioklase der Andalusit-Zone zeigen ebenfalls eine 
chemische Zonierung. Deutlich ersichtlich wird, dass die 
Ränder einen höheren Ca- und Al-Gehalt als die Kerne 
aufweisen. Gegenläufig kommt es zur Abnahme von Na 
und Si. Die Ca-Verteilung der Proben RS30/01 sowie ST1 
aus dem Bereich des Stierbichlsees zeigt einen Anstieg 
der Anorthitkomponente von 3–7 Mol-% auf 7–15 Mol-% 
an. Trotz leicht variabler Ausgangsgehalte zeigen die Pla-
gioklase in ihrer chemischen Zonierung eine vergleichbare 
Entwicklung.

Staurolith

Neben relativ großen Staurolithen in der Andalusit-Zone 
sowie reliktischen Staurolithen (Staurolith-I) in der Sillima-
nit-Zone enthalten die Proben beider Zonen auch noch 
kleine, idiomorphe Staurolithkristalle (Staurolith-II). Eine 
deutliche chemische Unterscheidung der Staurolithgene-
rationen ist hierbei anhand des Zn-Gehalts möglich, wel-
cher in den neugebildeten Körnern zumeist höher ist.

Thermobarometrie

Anhand der koexistierenden Minerale Granat, Biotit, Mus-
kovit, Plagioklas und Ilmenit wurden geothermobarome-
trische Abschätzungen durchgeführt, wobei jeweils die 
Anwesenheit von Andalusit bzw. Sillimanit berücksichtigt 
wurde. Die Berechnungen erfolgten mit den Programmen 
THERMOCALC v.3.2.1 (Holland & Powell, J. Metam. Pet-
rol., 16, 1998) und PET (dacHS, Comp. & Geosc., 30, 2004). 
Für ergänzende Temperaturberechnungen in den Sillimanit 
führenden Gesteinen erfolgten Berechnungen mittels ko-
existierender Monazit-Xenotim-Paare, da zwischen diesen 
Mineralen ein temperaturabhängiger Austausch von REE 
und Y erfolgt. Weiters konnte in den Proben der Sillimanit-
Zone auch der Ti-Gehalt im Biotit herangezogen werden. 
Die Ti-in-Bt-Thermometrie (Henry et al., American Minera-
logist, 90, 2005) ist geeignet für Biotite in Metapeliten mit 
einem Ti-Gehalt von 0,04–0,60 apfu und Temperaturen von 
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480–800 °C. Für diese Methode werden die Kationen in 
der Mineralformel auf 22 O normalisiert.

Die Proben aus der Andalusit-Zone zeigen allgemein nied-
rigere Metamorphosebedingungen als jene der Sillimanit-
Zone. Die Temperaturberechnungen für die Andalusit-Zone 
schwanken zwischen rund 450 und 550 °C. Die berechne-
ten Drucke liegen durchschnittlich im Bereich zwischen 
3,5 und 5,0 kbar. Die P-T-Bedingungen für die Sillimanit-
Zone konnten anhand unterschiedlicher Methoden deut-
licher eingegrenzt werden. Die ermittelten Ergebnisse lie-
fern für diesen Bereich Bedingungen von 590 bis 620 °C 
und 5,1 ± 0,8 kbar.

Geochronologie

Zur Unterscheidung des variszischen vom permischen 
Metamorphoseereignis wurden U-Th-Pb-Mikrosondenda-
tierungen an den Monaziten der Metapelite durchgeführt. 
Die Altersberechnungen erfolgten iterativ mittels Zielwert-
suche im Programm Excel. Zu beachten war hierbei je-
doch, dass die Monazite nur einen relativ geringen Pb-
Gehalt aufweisen, was häufig größere Fehler bewirkt. Die 
aus dem Zerfall von U zu Pb und von Th zu Pb errechneten 
Daten liefern sowohl variszische als auch permische Mo-
nazitalter.

In der Sillimanit-Zone sind teilweise komplex zonierte Mo-
nazite ausgebildet, in welchen ursprünglich variszische 
Monazite domänenweise permisch reequilibriert wurden. 
Die ermittelten Monazitalter für die Sillimanit-Zone liegen 
für das variszische Event bei 330 ± 50 Ma und für die per-
mische Überprägung bei 240 ± 50 Ma.

Obwohl in der Andalusit-Zone hauptsächlich variszische 
Monazitalter von durchschnittlich 320 ± 50 Ma nachgewie-
sen werden konnten, zeigen einige wenige Monazit-Körner 
auch permische Altersdaten von 250 ± 50 Ma.

Metamorphoseentwicklung

Aus der Korrelation der Mineralanalysen mit den Alters-
daten lässt sich ableiten, dass es sich bei Granat-I um 
variszisch gebildeten Granat handelt. Granat-II wurde im 
Zuge der permischen Überprägung infolge des Abbaus 
von variszischem Staurolith-I nach der Reaktion Stauro-
lith + Muskovit ↔ Granat + Alumosilikat + Biotit gebildet.

In der Sillimanit-Zone wurde Staurolith bereits im Kyanit-
stabilitätsfeld instabil, was den hohen Ca-Gehalt von Gra-
nat-II erklärt. Aufgrund der hohen Temperaturbedingungen 
im Bereich der Sillimanit-Zone kam es teilweise zur diffu-
siven Überprägung der variszischen Granate. Der Abbau 
von Granat-I erfolgt entlang der Reaktion Granat + Musko-
vit ↔ Kyanit/Sillimanit + Biotit + Quarz. In erster Linie kam 
es zum Wachstum von Kyanit und in weiterer Folge zu fib-
rolitischem Sillimanit.

In der Andalusit-Zone erfolgte das permische Granat-
wachstum bei deutlich niedrigeren P-T-Bedingungen un-
terhalb des Alumosilikat-Tripelpunktes (Pattison, Journal 
of Geology, 100, 1992), weshalb Granat-I in dieser Zone 
einen deutlich geringeren Ca-Gehalt aufweist.

Die Neubildung von Staurolith erfolgte bei der permischen 
Überprägung am retrograden Metamorphosepfad nach 
der Reaktion Granat + Alumosilikat + H2O ↔ Staurolith + 
Quarz, welche auch texturell dokumentiert ist.

Blatt 181 Obervellach

Bericht 2007, 2008 und 2010 
über geologische Aufnahmen 
im Bereich „Hohes Gößkar“ 

auf Blatt 181 Obervellach

MicHaeL ScHuH

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das Kartierungsgebiet „Hohes Gößkar“ befindet sich im 
Bundesland Kärnten südlich des östlichen Tauernhaupt-
kammes (Bereich Hochalmspitze).

Das etwa 10 km2 große Gebiet wurde in den Herbstmona-
ten 2007, 2008 und 2010 bearbeitet. Als Kartengrundlage 
dienten auf 1:10.000 vergrößerte Ausschnitte des ÖK-Blat-
tes 181 „Obervellach“. Bei der Bearbeitung des Grund-
gebirges orientierte man sich an folgenden Kartierungen: 
anGeL & Staber (Karte des Ankogel-Hochalmgebietes, 
Neudruck 1950), MarScHaLLinGer (1989) und cLiFF et al. 
(Jb. Geol. B.-A., 114/2, 1971). Zusätzlich erfolgte die quali-
tative Erfassung von quartären Formen, Massenbewegun-
gen und anderen Lockergesteinen. Zu deren Abgrenzung 
wurden auch Orthofotos (zur Verfügung gestellt vom Amt 
der Kärntner Landesregierung) herangezogen. Die Erstel-
lung der Karte erfolgte digital.

Das Gebiet wird im äußersten Westen vom Säuleck, des-
sen Gipfel mit 3032 m den höchsten Punkt des bearbeite-
ten Bereichs darstellt, abgegrenzt. Die Grenzlinie zieht sich 

von dort entlang des Kammes über die höchsten Punkte, 
Dösner Spitz und Riekenkopf, von Nordwest nach Südost. 
Im Norden und Osten begrenzt der Blattrand des ÖK-Blat-
tes 181 das Arbeitsgebiet.

Randbereiche wurden miteingearbeitet beziehungsweise 
mit benachbarten Kartierungen abgeglichen.

Die im Kartierungsgebiet vorgefundenen Gesteine werden 
nun hinsichtlich ihrer Verbreitung kurz beschrieben. Die 
Namensgebung und Unterscheidung der Zentralgneisty-
pen erfolgte gemäß der Nomenklatur von HoLub & Mar-
ScHaLLinGer (Mitt. Österr. Geol. Ges., 82, 1989).

Der Maltatonalit verteilt sich v. a. in der „Trippm’s Göß“ 
und im Bereich Ebeneck bzw. südöstlich davon. Das be-
sondere Merkmal des Maltatonalits besteht in der netz-
werkartigen, sperrigen Anordnung seiner Biotitschüpp-
chen, zwischen denen porzellanweiße Plagioklase von bis 
zu 1 cm Größe und graue Quarznester eingeflochten sind.

Der weit verbreitete Hochalmporphyrgranit erstreckt sich 
im Norden und Westen des Arbeitsgebietes: Vom Massiv 
des Säulecks bis zum Dösner Spitz. Das im Gelände auf-
fälligste Merkmal des Hochalmporphyrgranits sind die bis 
zu 10 cm großen, idiomorphen Kalifeldspateinsprenglinge. 
Magmatisch gebildeter Plagioklas erreicht eine maximale 
Größe von durchschnittlich 7 mm (nach HoLub: Diss, Univ. 
Salzburg, 1988). Biotit stellt den makroskopisch dominie-
renden Glimmer dar und ist in undeformierten Bereichen 
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regelmäßig im Gestein verteilt. Rauchgrauer Quarz füllt die 
Zwickel zwischen den genannten Mineralen.

Die Vorkommen des Zweiglimmergranits liegen im Bereich 
zwischen Gießener Hütte und Lassacher Winkel Scharte 
und wurden teilweise von der Kartierung MarScHaLLinGer 
(1989) übernommen.

Der Junge Flasergranit wurde im Bereich südöstlich des 
Schneewinkelspitzes und in der „Trippm’s Göß“ vorgefun-
den. Richtung Süden verliert sich dieser Zentralgneistyp 
unter mächtiger Quartärbedeckung und kommt schließ-
lich noch in einzelnen Aufschlüssen vor (bspw. beim P. 
2253 entlang des bez. Weges 579 und südlich davon bzw. 
an dem vom Großen Gößspitz abzweigenden Südostgrat). 
Makroskopisch gut erkennbare Merkmale lassen eine ein-
fache Unterscheidung zu den übrigen Granitoiden zu: zwi-
schen gewellten, zeilenförmigen Biotitblättchen liegen lin-
senförmige, bisweilen auch undeformierte Kalifeldspäte 
und rauchgraue Quarzflatschen.

Leukokrater Zentralgneis schaltet sich mehrmals in den 
Hochalmporphyrgranit zwischen Säuleck und Dösner 
Spitz ein. Ein größeres Vorkommen existiert am Dösner 
Spitz selbst. Weiters wurde der Kölnbreinleukogranit groß-
flächig im Südosten des Arbeitsgebietes (Bereich Rieken-
kopf – Schönangersee – Kaponigtörl) vorgefunden.

Die Farbe dieses Zentralgneistyps schwankt zwischen mit-
tel- und hellgrau, bisweilen auch grünlich infolge flaserig 
angeordneter Biotitschüppchen.

Amphibolite respektive basische Gesteine treten v. a. 
westlich und südlich der Gießener Hütte und im Bereich 
Riekenkopf zutage. Weiters findet man solche außerhalb 
des Arbeitsgebietes am Großfeldspitz vergesellschaftet 
mit Bändergneisen (siehe unten). Außerdem wurden Am-
phibolite im Bereich Seeschartl (südlich des Dösner Sees) 
kartiert.

Helle Gneise mit Amphibolitlagen findet man als Einschal-
tungen in Amphiboliten und Metasedimenten westlich der 
Gießener Hütte.

Bändergneise kommen außerhalb des Arbeitsgebietes bei 
der Seealm (Bereich Dösner See), am Großfeldspitz und 
südöstlich des Riekenkopfes (übernommen von cLiFF et 
al., 1971) vor.

Glimmerschiefer und Paragneise kartierte man parallel zu 
den Amphiboliten und Hellen Gneisen westlich der Gieße-
ner Hütte. In Kontakt mit Zentralgneisen wurden sie in der 
„Trippm’s Göß“ (von Marschallinger übernommen) vorge-
funden.

Die Kartierung der Morphologie und der Quartärbede-
ckung erfolgte nach den „Anweisungen zur Darstellung 
des quartären Formenschatzes“ (bundeSaMt Für WaSSer 
und GeoLoGie der Schweiz [Hrsg.], 2003).

Der Gletscherrückgang bzw. das nahezu völlige Ver-
schwinden letzter kleiner Wandvereisungen (Wegfall des 
Widerlagers) bewirkt eine blockige Zerlegung der Grate 
und Wände. Durch das Vorherrschen des resistenten Zent-
ralgneises ist der Hauptanteil der Gerölle relativ grob (Blö-
cke bis zu 10 m). Das Material sammelt sich in Form groß-
flächiger Blocksturzablagerungen und Schuttfächer bzw. 
-halden am Fuß der Karwände.

Die Bereitstellung von Blocksturz- und Schuttmaterial so-
wie das Vorhandensein von restlichen Kargletschern führ-
ten zur Ausbildung von Blockgletschern. Von dieser häufi-
gen, morphologischen Form findet man mehrere Vertreter 
im Kartierungsgebiet: Eine nennenswerte aktive Form be-
obachtete man im Kar östlich unterhalb des Säulecks. De-
ren klar ausgebildete rechte Seitenmoräne stammt vom 
ursprünglichen Gletscher. Eine inaktive Form entspringt 
östlich der Mallnitzer Scharte. Daneben wurden im Süd-
osten des Kartierungsgebietes einige Blockgletscher-Ab-
lagerungen kartiert.

Holozäne Moräne bedeckt den Karboden östlich des Säul-
ecks. Gut erhaltene Seitenmoränen und eine deutliche, 
teilweise blockgletscherartig zerflossene Endmoräne um-
rahmen hier die ehemals eisbedeckte Fläche. Spätglaziale 
End- und Seitenmoränenwälle liegen weiter distal (östlich). 
Als deren stratigraphische Disposition kommt höchstwahr-
scheinlich Egesen (ca. 10.000 vor heute) in Frage. Weitere 
Seitenmoränen des vermutlich selben Typs bilden im Bo-
den nordöstlich des Schönangersees schöne, dammarti-
ge Wälle.

Etwa bei 2000 m Seehöhe nimmt im Zentralbereich des 
Arbeitsgebietes mit einem Geländeknick die Reliefenergie 
deutlich zu. Die Oberflächengerinne gewinnen merklich an 
Erosions- und Transportkraft und kerben sich zu Murgan g-
rinnen ein. In deren Ausläufen im unteren Karboden (Göß-
karspeicher) akkumuliert sich das erodierte Material in 
Form mehrerer Bachschutt- und Murenkegel. Die oben er-
wähnte Geländekante verschärft sich westlich und süd-
westlich des Gößkarspeichers zum markanten Abrissrand.

Weitere, im Gelände auffällige Strukturelemente sind 
treppenartig hintereinander geschaltete Zerrspalten im 
östlichen Schönanger. Sie manifestieren sich in einem 
regelmäßig gestuften Hangbereich bzw. in seichten Na-
ckentälchen.

Blatt 197 Kötschach

Bericht 2007–2010 
über geologische und paläontologische  

Aufnahmen 
im Unterdevon der Karnischen Alpen 

auf Blatt 197 Kötschach

tHoMaS Suttner & erika kido

(Auswärtige Mitarbeiter)

Field surveys in the Carnic Alps in 2007–2010 focused 
mainly on high-resolution stratigraphy and sedimentolo-

gy of Lower Devonian shallow marine units at the Wolayer 
area and its lateral continuity within the Kellerwand Nappe. 
New data are obtained for the Rauchkofel and Lam-
bertenghi limestone.

Rauchkofel Limestone

In 2010 we tried to document the lateral extension and 
transition of the pronounced megaclast horizon which 
crops out at the NW wall of Mount Seewarte for finding 
out something more on the origin of deposition and the 
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source area of the large limestone boulders. In general the 
horizon represents the base of the dark grey, well bed-
ded pelagic Rauchkofel Limestone (which is early Praghi-
an in age at the Seewarte; compare Suttner, Jb. Geol. 
B.-A., 145/3+4, Wien 2005) and consists of large bright 
grey boulders floated in orange dolomitic matrix. It is un-
derlain by the neritic Rauchkofel Limestone (Lochkovian), 
a succession of variegated but distinctive intervals most 
of which are traceable for a distance of about 900 meters.

We recognized that the megaclast horizon developed 
only locally reaching a maximum thickness of 8–10 m 
at the NW wall of the Seewarte (section 1; 46°36’41”N; 
12°52’22”E) from where it can be followed for approx. 
70 m decreasing in thickness and boulder size towards 
the East. Similarly constricted in its lateral extension is 
an interval of dark grey nodular limestone (pesavis-Zone, 
Upper Lochkovian). It is deposited below the megaclast 
horizon and only evident in section 1 disappearing to-
wards the NE wall of the See warte (section 2; 46°36’42”N; 
12°52’41”E). There, only a thin orange dolomitic bed is 
observed, which seems to continue close to the first large 
fault between Hohe Warte and Kellerwand (section 3; 
46°36’41”N; 12°53’04”E) directly overlying a thick bright 
grey limestone unit (ca. 13 m).

In all sections, the sequence below the megaclast hori-
zon exposes two very distinctive dark grey intervals (2–3 
m in thickness) of which each of them is succeeded by a 
thin bright grey limestone bed (0.5 m and 2 m consecu-
tively) slightly varying in thickness laterally. The second of 

these intervals is overlain by the aforementioned relatively 
thick bright grey limestone unit (ca. 13 m) which is bedded 
at the Seewarte, but consists of massive limestone with 
strong relief of its upper surface at the Hohe Warte. Ac-
cording to the apparent lens-shape in section 3, this later-
ally constricted part of the unit was described as “Loch-
kovian mound” (HubMann & Suttner, Geol. Soc. London, 
Spec. Publ., 275, 2007).

We think that the boulders of the megaclast horizon cor-
respond to re-deposits of the “Lochkovian mound”, but 
further geochemical analyses of the “Lochkovian mound” 
and of some of the boulders are needed to clarify the 
mechanisms that lead to deposition of the megaclast ho-
rizon.

Lambertenghi Limestone

For facies analysis and biostratigraphy more than 600 
samples (approx. 800 kg of carbonate rocks) have been 
taken in short distances across the sequence from the 
top of Seewarte Limestone to the base of the Spinotti 
Limestone (2007–2010). A small conodont fauna isolat-
ed from some few samples near the top of Lambertenghi 
Limestone includes the index taxon Polygnathus pireneae, 
which suggests that this unit still ranges within the Praghi-
an. Additional samples will be processed for conodonts to 
prove this age, as the boundary of Lambertenghi to Spi-
notti Limestone was thought to conform with the Emsian/
Eifelian boundary until now (compare HubMann et al., Ber. 
Geol. B.-A., 61, 2003).

Kartenwerk im UTM-System

Die Blattnamen und -nummern beziehen sich auf die Kartenblätter aus der Reihe Österreichische Karte 1:  50.000-UTM.

Blatt 2223 Innsbruck

Blatt 2229 Fulpmes

Siehe Bericht zu Blatt UTM 2229 Fulpmes von cHriStine HörFarter

Siehe Bericht zu Blatt UTM 2229 Fulpmes von Jerzy zaSadni

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen in 

 Volders, der Wattener Lizum und Umgebung  
auf Blatt 2223 Innsbruck und  

auf Blatt 2229 Fulpmes 

cHriStine HörFarter

Im Zuge der geologischen Landesaufnahme des Blattes 
2229 Fulpmes, östliches Halbblatt Brenner, wurde in den 
Sommermonaten 2010 die Innsbrucker Quarzphyllitdecke 
im Gebiet des Truppenübungsplatzes (TÜPL) der Wattener 
Lizum sowie im Gemeindegebiet von Volders (Blatt 2223 
Innsbruck) kartiert. Die südliche Gebietsgrenze im Be-

reich Wattener Lizum verläuft an der Grenze zum Tarntaler 
Meso zoikum sowie nördlich der Ochsenbrandalm, welche 
schon außerhalb des TÜPL liegt. Auf Blatt Innsbruck wur-
de der südwestliche Teil der Gemeinde Volders sowie das 
Gebiet Großvolderberg aufgenommen. 

Tektonische Position und Einheiten

Die Innsbrucker-Quarzphyllit-Decke ist Teil des oberostal-
pinen Silvretta-Seckau-Deckensystems (ScHMidt et al., 
Eclog. Geol. Helv, 97/1, 2004). Gegen Osten zieht sich die 
Zone des Innsbrucker Quarzphyllites bis nach Mittersill im 
Salzachtal. Nördlich grenzt sie entlang der Inntal-Störung 
an die Nördlichen Kalkalpen (Inntaldecke). Der Komplex 
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des Glungezer-Patscherkofel-Kristallins lagert im NW dem 
Innsbrucker Quarzphyllit (IQ) tektonisch auf. Westlich, im 
Hangenden der Brenner-Abschiebung, befindet sich der 
Komplex des Ötztal-Stubai-Kristallins. Im Süden liegt das 
Unterostalpin des Tarntaler Mesozoikums dem IQ tekto-
nisch auf und es folgen weiter gegen Süden (tektonisch 
liegend) die penninischen Einheiten des Tauernfensters 
(Bündnerschiefer der Matreier- und Nordrahmenzone). 

Großstruktur des westlichen Innsbrucker  
Quarzphyllites

Der Komplex des aus altpaläozoischen Metasedimenten 
gebildeten IQ ist tektonisch und metamorph polyphas ge-
prägt. Deformationsphasen D1 und D2 sind in der Lite-
ratur (kolenPrat et al., Tübinger Geowiss. Arb., Serie A, 
52, 1999) beschriebene, reliktische Strukturen präalpi-
ner Deformationsphasen, die im Arbeitsgebiet nicht ge-
funden wurden. Im Kartierungsgebiet fällt die penetrative 
Schieferung (S3  Deformationsphase D3) flach mit bis 
~20°–30° gegen NW ein. Herausgewitterte, isoklinal ver-
faltete Qz-Mobilisate innerhalb des IQ zeigen die D3-De-
formation mit E-W-streichenden Faltenachsen (isoFa2). 
SC- und SCC’-Gefüge zeigen einen Schersinn Top NW 
(Volders Bereich Horber, westliche Flanke Mölstal, West-
seite des Mölserberges) und werden dem S3-Flächen bil-
denden Ereignis D3 zugeschrieben. Gegen Süden des Ar-
beitsgebietes nehmen großräumige duktile Scherzonen 
mit einem Streichen von E–W bis ENE–WSW zu. Die da-
rin messbaren Achsen von offenen bis isoklinalen Falten 
streichen ESE–WNW und repräsentieren vermutlich D4. Die 
Achsialebenenschieferung fällt großteils steil nach SSE ein 
und überprägt S3. Im nördlichen Bereich äußert sich D4 in 
Form offener Falten mit einem NE-SW Streichen der Fal-
tenachsen. Fiederspalten und kink-Bands (westliche Sei-
te des Mölser Berges) werden einem D5-Ereignis zuge-
schrieben. Die gemessenen Strukturdaten korrelieren gut 
mit den Daten von kolenPrat et al. (1999). Die in der Li-
teratur beschriebene Gliederung des IQ-Komplexes in 3 
verschiedene Serien (HaditScH & MoStLer, Geol. Paläont. 
Mitt. Innsbruck, 12/1, 1982-1983) lässt sich aufgrund der 
zu geringen Ausdehnung des Arbeitsgebietes nur bedingt 
nachvollziehen. Diese Gliederung stützt sich auf lithologi-
sche Vergleiche mit der Grauwackenzone und teilt den IQ 
in eine stratigraphisch liegende, ins Ordovizium gestell-
te Quarzphyllit-Grünschiefer-Serie, eine silurische Karbo-
nat-Serizitphyllit-Serie und die devonische, hangende Kar-
bonat-Schwarzschiefer-Serie. Im zentralen Bereich des 
Arbeitsgebietes (Bereich Malgrüblerkar) zeigt der IQ eine 
höhere prä-alpidische Metamorphoseprägung. In diesem 
Abschnitt treten Granat führende Quarzphyllite auf. Diese 
grünschieferfaziellen Gesteine wurden alpidisch retrograd 
überprägt und die Granate liegen jetzt in Form von Chlorit-
pseudomorphosen vor (diaphthoritische Grt-Zweiglimmer-
schiefer  Chloritknotenschiefer; rockenScHaub et al., 
Carpathian-Balkan Geological Association XVI Congress, 
Wien, 1998). 

Lithologien des IQ-Komplexes

Innsbrucker Quarzphyllit

Beim paläozoischen Innsbrucker Quarzphyllit handelt es 
sich im Allgemeinen um großteils retrograd grünschiefer-
faziell geprägte, gräulich bis grünliche, feinkörnige Phyllite 
und phyllitische Schiefer mit einem makroskopisch fest-

stellbaren Mineralbestand von Muskovit meist in Form von 
Serizit + Quarz + Chlorit + Plagioklas ± Pyrit. Das Ge-
stein ist besonders im Norden des Arbeitsgebietes (Ge-
biet um Volders) stark geschiefert und gehört, der Serien-
gliederung von HaditScH & MoStLer (1982-1983) folgend, 
in die stratigraphisch tiefere, tektonisch aber hangende 
Quarzphyllit-Grünschieferserie. Kompaktere, quarzitische 
Bereiche kommen vermehrt im Süden des Arbeitsgebie-
tes (Rossboden, Möls Hochleger) vor. Neben Lagen mit 
vorherrschend Chlorit sowie auch quarzitischen und se-
rizitreichen Lagen vom dm- bis in den cm-Maßstab, tre-
ten alle Übergänge zwischen diesen auf (Wechsellagerung) 
und sind aufgrund ihrer geringen Mächtigkeit nicht auskar-
tierbar. Chloritphyllite und Serizitphyllite liegen gehäuft im 
zentralen Arbeitsgebiet (Mölserberg, westliche Flanke des 
Mölstales), oft im Nahbereich von Calcit-, Dolomitmarmo-
ren und Grünschiefern.

Calcit- und Dolomitmarmore

Eingeschaltet in den Quarzphyllit finden sich wechsella-
gernd im dm-Bereich Calcit- und Dolomitmarmore. Am 
Mölser Berg ab ~2.300 m sowie an der westlichen Flanke 
des Mölstales (Bereich Eisenkar, ~2.400 m) und unterhalb 
der Grauen Wand auf 2.200 m treten diese als Mylonite 
auf, die eine Isoklinalfaltung mit einer SW-gerichteten Fal-
tenachse zeigen. Eisendolomite finden sich am Eisenkar 
(ehemalige Lagerstätte, Auftreten und Abbau von Siderit), 
im Bereich Roßboden an der Forststraße und an der Ost-
flanke des Lizumtales südlich des Außermelan-Hochleger 
auf 2.100 m Seehöhe. Die Verwitterungsfarbe ist rötlich-
orange (hoher Anteil an Ankerit-Komponente). Das Gestein 
zerfällt in cm- bis dm-mächtige Platten. Frisch angeschla-
gen zeigen die mylonitischen Dolomitmarmore einen La-
genbau von hellbeige bis zu hellgrau im cm-Abstand und 
sind grob-zuckerkörnig, statisch rekristallisiert. 

Unterhalb der Sagspitze östlich des Wattentales (auf 
2.100 m) sind Aufschlüsse von kompakten, z.T. stark ge-
klüfteten, feinkörnig rekristallisierten Dolomitmarmoren mit 
Calcitäderchen verfolgbar. Diese treten auch an der oro-
graphisch rechten Seite des Voldertales in einer Höhe von 
1.200 m auf. Dort enthält der Dolomitmarmor herausgewit-
terte Quarzlagen im cm-Bereich.

Grünschiefer

Die Grünschiefer (GS) treten im Arbeitsgebiet als massi-
ge (max. 2 m mächtig) und gut geschieferte (dm-mächtig) 
im QP eingeschaltete Lagen auf. Makroskopisch bestehen 
die GS aus Chl + Ab ± Qtz ± Ep ± Cc. Die Grünschiefer 
sind so wie der Quarzphyllit isoklinal verfaltet und von jün-
geren, offenen Faltungen überprägt (NE-SW-streichend). 
In der Westflanke des Mölstales ist ein ~2 m mächtiger 
GS-Horizont vom Bereich des Eisenkares auf 2400 m bis 
nördlich des Grüneggs auf 2000 m Seehöhe verfolgbar. 
Weitere, m-mächtige Aufschlüsse von GS finden sich im 
Gemeindegebiet von Volders, wo in der Umgebung von 
Pirchegg und Eppenstein (oberhalb Grubertalstraße) eine 
großräumige Wechsellagerung von Quarzphyllit und Grün-
schiefern zu beobachten ist.

Chloritknotenschiefer – diaphthoritische Grt-
Zweiglimmerschiefer

Der in der Literatur beschriebene höher metamorphe An-
teil des IQ, die Grt-Zweiglimmerschiefer, (rockenScHaub 
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et al., ATA 2003, Geol. B.-A., 2003; kolenPrat et al., 
1999) findet sich im Arbeitsgebiet nördlich unterhalb des 
Richter eggs als Chloritknotenschiefer (Pseudomorphosen 
nach Granat) mit mehreren Metern Mächtigkeit. Im Über-
gang zum klassischen QP zeigen sich Lagen von Ms-Glim-
merschiefern.

Porphyroide

Die im zentralen Arbeitsgebiet auftretenden, fein bis mittel-
körnigen Porphyroide (westliche Flanke Mölstal, östliche 
Flanke Lizumtal) weisen makro- wie mikroskopisch einen 
Mineralbestand von Qtz + Kfs + Ms ± Pl ± Chl auf, sind gut 
foliiert und von gneisigem Aussehen, wobei Körner von 
Qtz und Kfs prophyrische Augen von 2–3 mm Durchmes-
ser bilden. Sie sind im Arbeitsgebiet in wenig mächtigen 
Lagen (max. 1 m) im QP eingeschaltet.

In einer Sturzrinne des Eisenkares liegen Blöcke von Por-
phyroiden. Folgt man dieser Rinne hangaufwärts, stehen 
dort NW-einfallende Porphyroide an, die am talwärts ver-
laufenden Grat (auf ~2.500 m Höhe) wieder zutage tre-
ten. Die Dünnschliffuntersuchungen zeigen eine breite Va-
riation des mikrostrukturellen Gefüges (equigranulare fein 
bis mittelkörnige Matrix, stark bis kaum foliiert, variieren-
de Menge von Einsprenglingen). Von besonderem Interes-
se ist ein Schliff, der mit einer mikrokristallinen Matrix aus 
Qtz + Kfs + Ser + Cc + Fe-Chl + Trm + sekundären Verer-
zungen sowie Einsprenglingen von Quarz und Gesteins-
bruchstücken (Cc + Qtz + Pl + Kfs + Ms) eindeutig meta-
sedimentäre und sogar vulkanoklastische Eigenschaften 
(Korrosion von Quarzkörnern) aufweist. Somit sind diese 
nicht wie die anderen auftretenden Porphyroide einem Or-
thogestein als Protolith zuzuordnen.

Graphitschiefer

In Verbindung mit dem Auftreten von gebänderten Dolo-
mitmarmoren und Eisendolomiten treten auch Graphit-
schiefer zutage. Aufschlüsse dieser findet man im Bereich 
Eisenkar, Mölser Berg und östlich des Hochlagers Lizum 
unterhalb der Grauen Wand. Die Mächtigkeit der Graphit-
schiefer liegt im dm-Bereich. Sie sind dünnschiefrig, blätt-
rig ausgebildet und weisen eine typische Schwarzfärbung 
auf.

Quartär und Massenbewegungen

Nahezu das gesamte Arbeitsgebiet ist von quartären Se-
dimenten bedeckt und von Massenbewegungen geprägt. 
Nur an wenigen Stellen finden sich reine Grundmoränen 
(Gemeindegebiet Volders, Bereich Lager Walchen). Meist 
liegt Moränenstreu (gerundete, z.T. exotische Komponen-
ten) auf anstehendem Fels mit sanfter Morphologie oder 
Moräne findet sich vermischt mit Hangschuttmaterial (kan-
tige Komponenten lokal auftretender, anstehender Litho-
logien). Gradierte Sande und Kiese wurden bei Schloss 
Aschach in Volders und am östlichen Hang des südlichen 
Voldertales im Bereich von Volderwildbad aufgenommen 
(Kamesterrassen). Zudem konnte bei Letzterem ein Sei-
tenmoränenwall kartiert werden. Eisrandsedimente treten, 
großteils in umgelagerter Form, verteilt über die östliche 
Flanke des Voldertales, auf (großflächige Bereiche um Egg 

und Auer). Blockgletscher prägen das Bild in höheren La-
gen (ab 2.000 m). Im Gebiet der Wattener Lizum liegen, 
besonders an der Westflanke des Mölstales in den obers-
ten Bereichen mehrere inaktive Blockgletscherablagerun-
gen. Diese zeigen zum Teil in steileren Hängen Übergänge 
zu kriechenden Massenbewegungen (z.B. am Eisenkar). 
Generell zeigt die Westflanke des Mölstales, an der die 
Schieferungsflächen ± normal zur Hangneigung stehen, 
eine Vielzahl an Massenbewegungen. Einerseits handelt es 
sich um Kippvorgänge (toppling) und andererseits um Ro-
tationsrutschungen in den hoch teilbeweglichen Phylliten, 
deren Verhalten ähnlich dem von Lockergesteinen ist. Für 
den Großteil dieser Massenbewegungskörper sind Mas-
sendefizit- und Massenakkumulationsbereiche eindeutig 
abgrenzbar (besonders eindrucksvoll ist ein Beispiel unter-
halb des Seekars). Der Berghang NW des Lagers Walchen, 
die Ostseite des Mölstales, der nördliche Teil des Mölser-
berges sowie die Ostseite des Lizumtales sind durch Tal-
zuschübe, kriechende sowie gleitende, oberflächennahe 
und tiefgreifende Massenbewegungen (km²-große Areale 
von Blockwerk) charakterisiert. Begleitend entstehen Ab-
risskanten und Nackentäler. Bergzerreißungen machen 
sich durch die Ausbildung von Doppelgraten bemerkbar 
(Grat westlich des Mölstales, Mölserberg, Grat nördlich 
Largozspitze). Auch im Arbeitsgebiet von Volders kann das 
großflächige Abgleiten von Festgesteinsschollen beobach-
tet werden. Dies ist in diesen Bereichen auf das ± hangpa-
rallele Einfallen der Schieferungsflächen des IQ und dem 
Verschnitt dieser mit spröden Störungsflächen zurückzu-
führen. Solifluktion tritt ab ca. 2.000 m in Form von Girlan-
den in Erscheinung und ist in Hängen mit einer Neigung 
von mehr als 35° zu beobachten. Verteilt über das Arbeits-
gebiet in Volders und auch im Bereich der Wattener  Lizum 
finden sich Reste von Moränenwällen und Anzeichen von 
unterschiedlichen Gletscherständen. Im Lizumer Boden 
liegt ein ausgeprägter Endmoränenwall, auf dem die Li-
zumer Hütte steht. Mehrere Generationen von Seitenwäl-
len sind bis an das südliche Ende des Lizumer Bodens 
verfolgbar. Am Talboden, entlang des Mölsbaches und des 
Lizumbaches, finden sich alluviale Ablagerungen. Wasser 
tritt bevorzugt am Rande von Massenbewegungskörpern 
aus, sammelt sich in größeren Bächen und bildet alluviale 
Schuttfächer (z.B. östliche Flanke Lizumtal). Diese überla-
gern, so wie auch Hangrutschmassen, die Flusssedimente 
im Talboden.

Quellmessungen

Im Arbeitsgebiet Wattener Lizum wurden 34 Quellen auf-
genommen. Es wurde die Abflussmenge geschätzt sowie 
ihre Leitfähigkeit und Temperatur gemessen. Die Tempera-
tur schwankt, höhenunabhängig, in einem Bereich von 2,6 
°C bis 11,6 °C. Die Leitfähigkeit erreicht Werte von 31 µS/
cm bis 255 µS/cm, wobei der Durchschnitt bei ~100 µS/
cm liegt. Die höheren Werte wurden im Nahbereich von 
Almwiesen und des karbonatdominierten Mesozoikums 
gemessen. Die Schüttungsmenge variiert zwischen 0,5 l/
sec und 20 l/sec (große Quelle im Talschluss des Mölsta-
les). Häufig entspringen die Quellen am Rande von Mas-
senbewegungen. Quellhorizonte bilden sich bevorzugt im 
unteren Grenzbereich von Rutschmassen (Beispiele er-
sichtlich im westlichen Mölstal). 
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During 2010 Quaternary sediments and landforms were 
mapped over an area of about 60 km2 around the Lizum-
er-Reckner peak in the Tux Alps. Investigations were con-
ducted in the Mölsbach (Mölstal) and Lizumbach (Wattener 
Lizum) valleys (i.e. the upper part of the Wattental val-
ley), the Klammalm area and the Oberes and Unteres Tarn-
tal valleys in the upper part of the Navisbach valley, and 
the upper parts of the Junsbach and Madseitbach valleys 
(tributaries to the Tuxerbach stream). Lateglacial moraines, 
mass movement landforms, and postglacial sediments 
within these valleys are described in detail below. Glacial 
land systems relating to the maximum glacier extent dur-
ing the Last Glacial Maximum (LGM, Würm-Hochglazial) 
and the Holocene rock glaciers are described separately.

Evidence of maximum ice extent (LGM)

Tracing evidence of the maximum ice extent has been ren-
dered difficult by the mass movements that have affect-
ed a considerable proportion of the mapped area, alter-
ing the original glacial landforms. Moreover, the phyllites, 
schists and metasedimentary rocks that make up the main 
rock-types within the area are prone to frost weathering 
and hence provide only relatively poorly-developed glacial 
landforms. Landforms on the slopes around the Mölser 
Berg peak and on the eastern side of the Lizumbach val-
ley, in particular, have been affected by mass movements 
to the extent that, even if glacially moulded rocks occur, 
their original location and elevation are no longer clear. The 
highest ice-moulded bedrock located within the area is 
on a plateau in the Lizumer-Reckner massif. For example 
polished bedrock surface occurs at 2850 m close to the 
Geier peak. Lizumer-Reckner massif is a local topograph-
ic culmination from which ice flowed down to surround-
ing valleys in every direction during periods of glaciation. 
Flat-topped summits are common within the mapped area, 
surrounded by gentle slopes and indistinct spurs, for ex-
ample the summits at Mölser Berg, Hippoldspitze and Tor-
spitze. These summits are likely to have been ice-capped 
or covered with slope glaciers during the LGM and the 
Lateglacial period, and hence ice-moulded rocks located 
at high levels around these peaks should be treated with 
caution when attempting to reconstruct ice thicknesses in 
the main valleys. 

However, steep rock walls on the eastern flank of the Mal-
grübler peak (at Grünegg, above the Lager Walchen) show 
clear evidence of ice polishing at a level of 2100-2170 m, 
caused by the Mölsbach valley (Mölstal) ice stream. In the 
upper section of the Mölsbach valley, close to the end of 
the glacial trough (in the Mölsalm area) and north-east of 
the Eisenkar cirque, distinctive ice polishing occurs at a 
level of about 2320 m. Another piece of evidence of glacial 
erosion during the maximum ice extent lies on the water-

shed ridge at the head of the valley, in the vicinity of the 
Mölsjoch pass (2330 m), where glacially moulded phyllites 
are evident. 120 m to the east of this pass, a frost-weath-
ered bedrock crest is preserved at a level of 2360 m, and 
250 m north of the Mölsjoch pass there is evidence of a 
palaeonunatak of carbonate rocks, with a frost-weathered 
summit (ca. 2330 m) surrounded by polished bedrock sur-
faces with glacial karst features. An occurrence of ice-
moulded marble can be seen here, some 10 m below the 
summit. These pieces of evidence suggest that during the 
maximum ice extent, Mölsjoch pass and ridges adjacent to 
it were capped with a relatively thin layer of ice that flowed 
away from the ridge towards the north and the south. No 
evidence for ice transfluence can be seen in this area. The 
Klammjoch (2359 m) and Mölser Scharte (2379 m) passes 
can, in contrast, be considered to have been transfluence 
passes with glacial polishing indicating a relatively high 
level for the ice-surface in relation to these passes. The 
ice flowed from south to north, i.e. from the relatively high 
area at the northern flank of the Tarntaler Köpfe peak (2757 
m), through the Klammjoch and Mölser Sharte passes to 
the Mölsbach and Wattener Lizum valleys. On the ridge 
180 m south-west of Mölser Scharte pass, rock drumlins 
and whalebacks indicate ice erosion on quartz phyllites at 
a level of 2415 m, and an ice-flow direction towards 350º. 

In the Klammalm area at the head of the Navisbach valley, 
evidence of maximum ice extent is generally poorly pre-
served due to the schists of the Bündner Schiefer Forma-
tion having little resistance to weathering and erosion. It 
can however be inferred from the sharp crests to the south 
and south-west of Klammalm that, in this area, the water-
sheds above 2180 to 2200 m were never eroded by ice. 

No traces of ice transfluence have been preserved at the 
Junsjoch pass (2484 m), whereas moraines occur on the 
Torjoch pass (2386 m) indicating that this pass was gla-
ciated during the Lateglacial. Around the Torjoch pass 
sharp, frost-cracked ridges and spurs occur above 2460 
or 2470 m on the southern and eastern flanks of the Graue 
Wand peak, and above 2430 m on the prominent Reisen-
nock spur that runs down from the Torwand ridge. The 
maximum ice surface during the LGM can therefore be re-
constructed to have been slightly below these altitudes. 
Ice masses that originated in a glacial cirque on the north-
ern side of the Torwand peak probably split into two direc-
tions at the Torjoch pass, flowing east towards Nasse Tux-
alm and west towards Wattener Lizum valley. 

The head of the Junsbach and Madseitbach valleys is de-
limited by sharp, frost-shattered ridges that run from Sä-
genhorst in the west to Wandspitze in the south. These 
ridges must have protruded above the maximum ice-sur-
face. The highest ice-moulded bedrock along the ridge 
that descends from Wandspitze to Kellenspitze occurs at 
a level of 2400 m. The upper section of the ridge that sep-
arates the Madseitbach and Junsbach valleys, between 
Kristallner and Hochwartspitze (2491 m), has been largely 
destroyed by glacial erosion. There are three culminations 
in the ridgeline, with clearly visible frost-weathered tops 
at Dunkle Spitze (2479 m) and Hochwartspitze (2491 m). 
During the LGM these peaks will have protruded above 
the ice-surface, but the smooth shape of the lower part 
of the same ridge, descending towards the Madseitberg 
peak (2292 m) indicates erosion by the Tuxertal ice stream 
up to a level of at least 2292 m.
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The Mölsbach valley (Mölstal)

The lowest section of the Mölsbach valley has a thick lay-
er of till covering the valley floor, which outcrops along 
the left-hand side of the valley. The till is matrix-support-
ed with quartz phyllite boulders, commonly 20 to 70 cm 
across. It forms a distinct terrace at around the 1800 m 
level, and represents a remnant of a lateral moraine from 
a large glacier that occupied the upper part of the Wat-
tental valley, probably during the Gschnitz stadial. On the 
opposite side of the Mölsbach valley, in the Möls-Nieder-
leger, the lower part of slope is also made up of till mate-
rial. However, as can be inferred from the surface morphol-
ogy, the till has been incorporated into mass movement 
deposits resulting from creeping or sliding in the upper 
part of the slope. Higher up the slope, above the Möls-
Niederleger, there is a line of frontal bulges of landslide 
colluvium composed of large, angular blocks within a mix-
ture of debris and finer material. Still higher up the slope, 
above 1800 m, the deposits are increasingly dominated by 
boulders and cracked bedrock also occur. Landslide bulg-
es also descend from the right-hand slope in the upper 
part of the valley, between Möls-Niederleger and Mölsalm, 
where they reach to the valley floor. Till material can also 
be discerned within this landslide colluvium.

The slopes on the left-hand side of the Mölsbach val-
ley are, in general, less affected by mass movements al-
though several smaller but clearly distinguishable land-
slide tongues can be seen running down to the valley floor. 
Moreover, landslide niches, gravitational faults, and cracks 
in the bedrock can be seen higher up the slope and on 
rock walls. To the north of Mölsalm the Mölsbach valley 
floor is filled with alluvial sediments containing interlayers 
of peat and wood fragments. 

Blocky latero-frontal moraines from small Lateglacial 
cirque glaciers and a relict rock glacier can be seen in 
hanging cirques on the left-hand side of the Mölsbach val-
ley. Their high elevation and fresh morphology, together 
with the abundance of passively transported debris with 
features commonly association with rock glaciers, suggest 
an Egesen stadial age for these features. The head of the 
Mölsbach valley above the trough end riegel is, in general, 
less affected by mass movements and carries some gla-
cial sediments. At Rossboden the valley floor is covered by 
till up to 5 m thick showing barely visible longitudinal sur-
face landforms indicative of glacial fluting. Karst sinkholes 
in the till or alluvial infill also occur. A barely visible Late-
glacial latero-frontal moraine (Egesen stadial?), only 0.5 m 
high, occurs in the Mölsjoch pass, close to the ridgeline. 
It is composed of quartz phyllites which makes it distin-
guishable from the Rauhwacke bedrock. A sequence of 
three moraines can be recognized in a cirque-like depres-
sion to the north of an unnamed peak 2448 m high, imme-
diately north of the Klammer Schober peak. A small drain-
age running down from the Mölser Scharte pass has been 
blocked by another moraine to form the Mölssee lake. The 
distinctive frontal slope of a relict rock glacier that reached 
the Mölssee lake from the east, is discordant with this mo-
raine. In addition, there are fragments of subdued mo-
raines at Möls Hochleger (between 2030 and 2080 m) that 
represent an older stadial than that of the above-men-
tioned moraines. The area between the Mölssee lake and 
Rossboden is, in general, free of sediments and consists 
of quartz phyllite bedrock with relatively well-developed 
ice moulding and local glacial striations. 

The Klammalm and Oberes and Unteres Tarntal areas

In the Klammalm area of the upper Navisbach valley, near 
Bettlerstiegl, a relatively large landslide (covering ~0.5 
km2) can be seen; it encompasses the lower part of a 
spur that runs down from the Kreuzjöchl peak (2536 m) 
and extends down to the valley floor. Scarps and ridge-
top trenches with small ponds occur back up the ridge 
towards (Naviser) Kreuzjöchl, at around at 2300 m. The 
landslide is composed of debris and fine material with lo-
cal bedrock lithologies (Bündner Schiefer Formation), and 
a rare admixture of serpentinite blocks that indicate the 
presence of dispersed glacial material within the colluvi-
um. Small landslide and sackung structures also occur 
closer to (Naviser) Kreuzjöchl peak. In addition, in Tarntaler 
Köpfe peak a system of cross-cutting cracks are visible in 
bedrocks. The northern slope of this peak is covered with 
talus-like debris and very large blocks that are a product of 
mass movements. 

At Obere Knappenkuchl and Untere Knappenkuchl (east 
and south-east of Klammalm) there are two Lateglacial lat-
eral moraines between 2000 and 2220 m that mark the for-
mer position of a large glacier (Egesen stadial). This glacier 
had its accumulation area in a high plateau on the Lizum-
er-Reckner massif and flowed down the valley towards the 
west. It probably reached as far as Klammalm but there is 
no frontal moraine preserved. An admixture of serpenti-
nite blocks can be found in the left-hand lateral moraine, 
whereas the right-hand moraine contains only Tarntaler 
Berge metasedimentary rocks and quartz phyllite debris. 
The Obere and Untere Knappenkuchl alms lie between 
these two lateral moraines. Fresh, glacially abraded bed-
rock with large, well-developed whalebacks, roches mou-
tonnées, and glacial striations are evident here. A large 
bedrock depression (ca. 2.8 ha) between roches mouton-
nées (at Obere Knappenkuchl, altitude 2120 m) is filled 
with peat deposits.

In Obere Knappenkuchl (about 1,200 m north-west of 
Navise-Reckner) there are two younger relict rock glaciers 
(protalus lobes), which are largely covered with debris flow 
and talus deposits. The largest relict rock glacier (0.5 km2) 
within the mapped area occurs at Kuchlböden. It occupies 
a discordant position in relation to the right lateral mo-
raine at Obere Knappenkuchl described above and spans 
an interval from 2160 from 2400 m. Its frontal slope is dis-
tinct and up to 20 m high. Despite being a relict landform 
subordinate bulges of debris material, as well as ridges 
and furrows transverse to the flow direction, can be eas-
ily seen on its surface. These characteristics are typical of 
active rock glaciers. On the surface of this landform some 
small depressions occur between ridges, often filled with 
pond water. The nearby Klammsee lake also owes its ori-
gin to a rock glacier deposit, which blocked its outflow 
from the south. At the foot of the frontal slope of this rock 
glacier there are springs with water temperatures exceed-
ing 2.7 °C, which confirms the lack of permafrost (or inter-
stitial ice) in the debris material.

Smaller relict rock glaciers also occur around the Klam-
mer Schober peak and to the south of the Mölsjoch pass. 
Dispersed moraine material (serpentinite blocks) and rem-
nants of moraine walls – probably from the end of the 
Lateglacial period – can also be traced on the threshold 
(2640 m) at the mouth of the Oberes Tarntal valley (2640 m) 
and on the threshold between lakes in the Unteres Tarntal 
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valley (2530 m). These two valleys are in fact complex gla-
cial cirques.

The Wattener Lizum (Lizumbach) valley

The Lizumbach valley falls into two distinct sections. The 
lower section is a 3.5 km long glacial trough that is ter-
minated where the stream crosses the 1760 m contour 
by the 200 m high rock threshold (riegel) located 350 m 
north of the Wattener Lizum military camp (1975 m). The 
large sloping areas on both sides of the valley have been 
affected by mass movements, with features on the west-
ern side of the valley having been destroyed by a large 
landslide shedding from the Mölser Berg mountain. The 
entire slope up to the top of Mölser Berg is made up 
of typical landslide sediments, i.e. diamicton composed 
of large angular blocks with finer crushed quartz phyl-
lite material. On the eastern side of the valley some till 
patches and till admixture within the landslide colluvium 
can be found. A rounded glacial boulders can be seen 
in colluvium south of Zirmachalm. Almost the entire up-
per part of slope above 2000 or 2100 m between Graue 
Wand and Außerlann-Hochleger (Außermelan-Hochleger), 
has been affected by sackung processes, as shown by 
the abundance of ridge-top trenches, gravitational faults 
and cracks in bedrock. This part of slope is, in general, 
covered by a thin layer of till mixed with slope weather-
ing deposits. In places these deposits are cemented with 
calcium carbonate, for example at Außerlann Niederleger 
(Außermelan-Niederleger) close to the road at an altitude 
of 1770 m. An interesting relation between mass move-
ment faults and relict rock glacier deposits can be seen 
to the north of the Graue Wand, where a relict rock gla-
cier is cross-cut by parallel scarps that continued into 
the bedrock alongside the rock glacier, indicating a Holo-
cene age for the mass movements. There is also a sec-
tion of slope preserved that was not destroyed by mass 
movements about 1 km to the east of the Lager Walchen, 
between 1700 and 2000 m, where a large area of till 
cover and two parallel lateral moraines remain well pre-
served. The position of these moraines indicates the for-
mer presence of a relatively large glacier in a small tribu-
tary valley. Moraines also occur at low altitudes (below 
1880 m), which indicates that they are an equivalent of 
the Gchnitz stadial.

Several basins have been formed on the valley floor as 
a result of landslides blocking the valley. These are filled 
with alluvial sediments: mainly gravels and coarse sand. 
In some places, peat layers and wood fragments can be 
found within the sediments, e.g., south of the Kleibenbach 
tributary.

In the upper section of the valley (Wattener Lizum) only a 
few areas have had their slopes modified by mass move-
ments; till cover and talus deposits generally predomi-
nate. The main valley floor between the riegel (1960 m) 
and the valley step (2200 m) above Lizumer Böden, is 
covered with glacial till, as well as large blocks of Tarn-
taler Berge metasedimentary rocks and serpentinite that 
were passively transported by a Lateglacial glacier. There 
is also a very well developed sequence of latero-frontal 
moraines, which can be grouped into three main sets, 
probably associated with the Egesen I-III stadials. During 
the formation of the oldest set, the glacier reached the 
valley threshold and hence the terminal moraines have 

not been preserved. At this stage the glacier left two 
main, closely-spaced, lateral moraine walls, and sever-
al minor ones formed during the recessional stage. This 
set of moraines can best be seen on the left side of the 
valley close to the military firing range (2000 m) at an al-
titude between 1960 and 2080 m. The right-lateral mo-
raine of the maximal stage can also be traced on the 
opposite side of the valley over a distance of 1300 m 
at an altitude between 2060 and 2200 m. The second 
moraine set is composed of two morainic walls, which 
are associated with a large quantity of passively trans-
ported blocks. These blocks are particularly dominant in 
the right lateral moraine to the south-east of the military 
camp. During the formation of these moraines the glacier 
snout reached as far as the military camp (1975 m). The 
youngest set of moraines is composed of at least sev-
en moraine walls. Lizumer Hutte (2020 m) is located on 
the maximal ones. A relatively large amount of serpenti-
nite material occurs in the right-hand lateral moraine, 350 
m south-east of the Lizumer Hutte, which can only have 
derived from the Lizumer Reckner massif. This clearly in-
dicates a rock avalanche contribution to debris transport 
across the valley; glacial transport alone cannot explain 
the position of these blocks.

Well-developed and morphologically fresh latero-frontal 
moraines also occur at Melkboden. They are partially cov-
ered with debris flow deposits from the Torwand ridge. In 
the Torjoch pass the exact extent of Lateglacial glaciers is 
not easy to determine from the moraine geometry. As well 
as the moraines located directly on the pass, a barely vis-
ible latero-frontal moraine also occurs 90 m to the east of 
Rosskopf (2170 m). This moraine was deposited by the 
same glacier that flowed from the Torjoch area. The com-
mon occurrence of relict protalus lobes and rock glaciers 
on the south-eastern flank of the Graue Wand mountain, 
in the vicinity of Klammspitzen and the Klammjoch pass, 
and on the south-eastern flank of the Mölser Berg moun-
tain, indicates the dominance of rock glacier types of gla-
ciation during the final stage of the Lateglacial (the Egesen 
stadial).

The largest landslide in the Wattener Lizum area occurs 
on the western side of the Graue Wand mountain. It is 
composed of large blocks (up to 10 m across) of Tarn-
taler breccia and has a distinct lobate form. Initial slope-
failure features such as ridge-top trenches and cracks in 
the bedrock can also be traced in the Junsjoch pass, on 
the Mölser Berg mountain, and on the northern flank of 
Klammspitzen to the east of the Klammjoch pass. Close 
to this last location, near Schotteben, a circular depres-
sion 25 m deep and 70 m across occurs in the right lat-
eral moraine. This depression probably originated from 
extensional cracks in the bedrock that formed a sink-
hole into which the till sank. A pseudokarstic explanation 
for the origin of this landform can be supported by the 
spatial relationships between other similar depressions 
and mass movement features that can be seen across 
the entire (relatively) flat area between Mölser Berg and 
Klammspitzen. However, a contribution from real karst 
processes cannot be excluded. The sinkholes in till cov-
er are associated with fresh-looking scarps, trenches 
and bedrock cracks. The best developed cracks oc-
cur north of the relict rock glacier at a level of 2150 m, 
where the bedrock is exposed. These bedrock cracks 
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are several metres wide, and in some places they are so 
deep that the bottom can not be seen. It is worth not-
ing that two larger sinkholes are located on the rim of 
the relict rock glacier 390 m north-east of location point 
marked on the map as 2203 m. Another large depres-
sion also occurs on the margin of a relict rock glacier 
on the south-eastern flank of Mölser Berg, where the 
original rock glacier shape (i.e. the frontal slope) has 
clearly been considerably modified by the loss of a large 
amount of sediment into the sinkhole. The described re-
lationships between mass movement features and relict 
rock glaciers again suggest a Holocene age for these 
mass movements.

The Junsbach and Madseitbach valleys

A vast area in the Junsbach and Madseitbach valleys 
is covered with slope deposits of various kinds: colluvi-
um, solifluction cover, and talus debris. Glacial tills in this 
area are poorly developed due to the presence of Bünd-
ner Schiefer Formation, which is not very resistant and is 
consequently prone to weathering. The till on the slopes 
is usually mixed with products from bedrock frost weath-
ering, which makes distinguishing these sediments diffi-
cult. In areas at high elevations that are free of vegetation 
(above 2400–2500 m), well developed patterned ground 
and clast segregation due to frost action can often be 
seen, for example at Tote Böden. Calcium cemented de-
bris (slope tufa) about 0.5–1 m thick occurs to the north of 
the Dunkle Spitze peak close to the foot path.

To the east of the Junsjoch pass, till covers the left-hand 
side of the Junsbach valley. Many good outcrops of these 
sediments have recently been provided by the construc-
tion of a road to Junsgrube. To the south of Kalkgrube and 
above Junsbergalm Hochleger glacial till is covered with 
large blocks up to 20–30 m in diameter from a large rock 
avalanche that originated from the Kalkwand peak. Some 
small Lateglacial moraines can be distinguished in the 
Kalkgrube hollow and below the talus slope on the south-
eastern flank of Kalkwand. Lateglacial moraines from small 
cirque glaciers or relict rock glaciers also occur in the 
northern slopes of Hochwartspitze at Hochwartböden and 
Moosgrube, as well as near Kellenspitze in the Madseit-
bach valley. Larger patches of till cover occur close to the 
Junbach stream at An der Needer, and on the elevated pla-
teau of Tote Böden at the head of the Madseitbach valley.

Intact Holocene rock glaciers

Neither modern glaciers nor Holocene moraines occur 
within the mapped area, but a small firn or ice field 

is suspected to have existed during colder periods of 
the Holocene (such as the Little Ice Age) on the east-
ern side of the Lizumer-Reckner summit, in the root 
zone of a rock glacier (2760–2800 m). Evidence for 
this comes from a well defined spoon-shaped depres-
sion surrounded by small ice-marginal debris ridges in 
the upper part of a rock glacier and fresh glacial pol-
ishing below the headwall. In the rest of the mapping 
area the formation of glaciers during the Holocene is 
only represented by intact (active and inactive) rock 
glaciers. Rock glaciers are considered to represent al-
pine permafrost, i.e. debris mixed with ice that creeps 
down the slope under gravity. Within the investigated 
area there are about 17 rock glaciers at altitudes rang-
ing between 2430 and 2750 m, with variable sizes and 
morphologies. Differences result primarily from the li-
thology of the debris material within the rock glaciers. 
The largest rock glaciers occur in the Oberes Tarn-
tal valley and on the highly elevated plateau around 
the Naviser-Reckner and Lizumer-Reckner ridge. They 
reach up to 16 hectares in size (a glacier in the south-
ern side of the Oberes Tarntal valley) and have high 
frontal slopes (up to 40 m). They are generally active, 
which can be inferred from their fresh appearance and 
steep frontal slopes. The largest rock glaciers (i.e., four 
rock glaciers around the Luzimer-Reckner peak and 
one to the east of the Geier peak) are composed of 
serpentinite blocks. The rock glaciers occurring to the 
north-east of Lizumer Sonnenspitze and Tarntaler Köpfe 
are probably inactive. They are composed of Tarntaler 
Berge metasedimentary rocks. Similar debris material 
makes up two relatively large and possibly active rock 
glaciers on the northern side of the Kalkwand and Tor-
wand ridge. In the area close to the Torseen lakes, at 
Pluderling, and on the northern side of Gamskarspitze 
and Gschütz spitze in the Junsbach and Madseitbach 
valleys, there are rock glaciers that are morphologically 
different from those mentioned above. These are made 
up of schist fragments from the Bündner Schiefer For-
mation ranging from 0.1 to 0.5 m in size. These types 
of rock glaciers usually tend to have a lower and more 
subdued frontal slope and less distinct clast segrega-
tion than the normal bouldery rock glaciers. The fron-
tal slope height of these rock glaciers is usually above 
2 m but does not exceed 10 m, and in some cases 
they resemble large solifluction lobes. However, well 
developed flow structures on their surfaces, the lack of 
vegetation cover, and associated snowfields all indicate 
the existence of permafrost within their bodies.
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Das im Kartierungsjahr 2010 aufgenommene Gebiet liegt 
nordwestlich von Kufstein. Es umfasst ein ca. 10 km² gro-
ßes Areal am Nordostende des markanten Pendlingzuges, 
der das Inntal gegen Nordwesten begrenzt und es vom 
breiten E-W-streichenden Thierseer Tal abgrenzt.

Morphologisch zeichnet sich das Gebiet durch eine sehr 
unruhige Topographie mit zahlreichen langgezogenen und 
isolierten Geländerücken sowie dazwischen liegenden Täl-
chen und teils abflusslosen Senken aus. In einigen dieser 
Mulden liegen Seen wie der Stimmersee, Pfrillsee, Läng-
see, Hechtsee und der Thiersee. Der Hechtsee zählt mit zu 
den tiefsten Seen Tirols (56 m). Der komplexe geologische 
Bau schlägt sich entsprechend in der Morphologie und in 
den hydrographischen Verhältnissen nieder. Die Hauptvor-
fluter sind der Inn und sein linksseitiger Nebenfluss, die 
Thierseer Ache.

Die stratigraphische Abfolge reicht vom ladinischen Wet-
tersteinkalk bis zu den Tannheimer Schichten der höheren 
Unterkreide (Aptium–Albium).

Stratigraphie

Wettersteinkalk/-Dolomit

Dieses Schichtglied lag im Gelände in Form von hell 
anwitternden, dickbankigen (0,5–2 m), im frischen Bruch 
hellgrau-beigen, sparitischen Kalken vor. Diese sind oft 
verkarstet und entlang von Störungen mitunter dolomi-
tisiert. Da die Basis nicht bekannt ist und das Gestein 
weitspannig verfaltet vorliegt, sind Angaben über die 
Mächtigkeit nicht möglich. Am Übergang zu den strati-
graphisch hangenden Raibler Schichten fehlen die sonst 
so typischen basalen Tonschiefer und Sandsteine. Mögli-
cherweise wurden diese tektonisch abgeschert. Der Wet-
tersteinkalk kommt am Südende des Arbeitsgebietes als 
schmaler Streifen in direkter NE-Fortsetzung des Pend-
linggipfels vor. Obschon im Bereich des Dreibrunnenjo-
ches ein scharfer morphologischer Wechsel vom hoch 
aufragenden, 1563 m hohen Pendling zum knapp 1000 
m hohen Maistaller Berg vorliegt, gibt es keinen sichtba-
ren Hinweis auf eine Störung, mit der sich dieser abrup-
te Übergang erklären ließe. Ein Erklärungsansatz wäre ein 
flexurartiges Abtauchen der engen Pendling-Antiklinale 
nach Nordosten.

Nordalpine Raibler Schichten (Raibl-Gruppe)

Wie bereits oben erwähnt, fehlen in der gesamten auf-
geschlossenen Raibler-Schicht-Abfolge mächtigere klasti-
sche Lagen. Ausgenommen davon treten im Gebiet Mors-
bach – Ramsau in zwei Kleinaufschlüssen stark zerscherte, 

Pflanzenhäcksel führende, braun-graue Ton- und Silsteine 
mit dünnen Lagen von Mürbdolomiten auf.

Charakteristisch für den Großteil des Untersuchungsge-
bietes sind jedoch die im unteren Bereich dm-gebankten, 
mittel- bis dunkelgrauen und bräunlichen Dolomite, in de-
nen mehrere Meter mächtige Kalkeinschaltungen auftre-
ten. Die im Gelände markant hervortretenden Kalke sind im 
frischen Bruch als grau-bräunliche, teils strukturlose Spari-
te ausgebildet, teilweise treten Biopel-Sparite auf. Die Bio-
klasten sind häufig von dunklen Mikritsäumen umgeben.

Über den Kalken folgen auffallend dünnbankige, feinstla-
minierte, hell- bis dunkelgraue Dolomite im Wechsel mit 
etwas helleren, dickbankigeren (dm- bis m-Bereich) Dolo-
miten. In diese sind immer wieder meist cm-dicke, biswei-
len dm-dicke, bunte, türkisgrüne Tonsteine eingeschaltet, 
welche häufig ockerfarben verwittern. Mürbdolomite treten 
zwar auf, die für die Raibler Schichten sonst kennzeich-
nenden Rauwacken fehlen jedoch. Diese fazielle Sonder-
ausbildung weicht klar von der sonst klassischen Wech-
sellagerung von 3 Klastika- und 3 Karbonatlagen ab.

Die Obergrenze der Raibler Schichten zum Haupt-/Dach-
steindolomit ist schwer fassbar und wurde im Gelände 
vorläufig mit dem Aussetzen der dünnbankigen Dolomit-
laminite festgelegt. Trotz der kompressiven Überprägung 
(Falten und Rampenüberschiebungen) ist von einer Min-
destmächtigkeit von 150–200 Metern auszugehen. Die 
Raib ler Schichten streichen in einem breiten Streifen von 
der Nordseite des Pendling über das Dreibrunnenjoch 
nach Nordosten bis zum Pfrillsee und darüber hinaus bis 
zum Thierberg.

Auf den bisherigen offiziellen geologischen Karten (Geo-
logische Karte von Bayern 1:100.000 Blatt Schliersee und 
Geofastkarte 1:50.000 der Geol. B.-A., Blatt ÖK 90 [BMN] 
Kufstein) wird diese stratigraphische Abfolge dem Haupt-
dolomit zugerechnet, inklusive der oben erwähnten, meh-
rere m mächtigen Kalkeinschaltungen.

Einzig nördlich des Dreibrunnenjochs, nordwestlich von 
Pkt. 916, sind auf den älteren Karten Raibler Sandsteine 
und Tonschiefer ausgehalten. Im Gelände konnten keine 
gefunden werden. Es handelt sich vielmehr auch hier um 
die bereits beschriebene Wechselfolge aus Dolomiten und 
Kalken der Raibler Schichten.

Hauptdolomit/Dachsteindolomit/Dachsteinkalk 
(„Thierbergkalk“)

Der typische Hauptdolomit mit mittelgrau-braunen, dm-
gebankten, fossilleeren und strukturlosen Dolomikriten 
und -spariten im Wechsel mit Algenlaminiten ist nur ge-
ringmächtig aufgeschlossen und auf ein eher kleines Areal 
nördlich des Maistaller Berges beschränkt.

Überwiegend treten jedoch hellgraue bis beigegraue, dm- 
bis m-gebankte Dolomite und Kalke auf, wie sie für die Fa-
zies des Dachsteindolomites/kalkes kennzeichnend sind. 
Ein weiteres Kennzeichen sind Einschaltungen von sehr 
dünnen grünlichen Tonlagen.

Die oben beschriebene Dachsteindolomit/kalkfazies im 
Bereich des Marblinger Berges (Pkt. 917) ist in den bis-
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herigen, oben genannten Karten als Hauptdolomit ausge-
halten.

Somit liegt hier ein fazieller Übergang von der Hauptdolo-
mitfazies im W zur Dachsteinkalkfazies im Osten vor.

Im Bereich zwischen dem Pendling (1563 m) und dem 
Thiersee scheint der Hauptdolomit tektonisch bedingt 
ganz zu fehlen. Die allerobersten Anteile der Raibler Dolo-
mite könnten unter Umständen noch dem basalen Haupt-
dolomit zugerechnet werden.

Plattenkalk

In einem etwa ost-west-streichenden Streifen zwischen 
Pendling (1563 m) und Thiersee sind beige, dm- bis m-ge-
bankte sparitische Kalke aufgeschlossen.

Üblicherweise ist der Plattenkalk in Grautönen anzutref-
fen, die hier vorliegende Farbvarietät spricht eher für den 
Dachsteinkalktypus.

Weiters scheint hier die für den basalen Plattenkalk kenn-
zeichnende Wechselfolge von Kalk- und Dolomitbänken 
entweder primär oder strukturell bedingt zu fehlen. Einzel-
ne Bänke aus fossilreichen Biospariten wechsellagern mit 
welligen, dm-dicken Algenlaminitbänken.

Demnach würde zwischen den Raibler Dolomiten und dem 
Plattenkalk/Dachsteinkalk der gesamte oder nahezu der 
gesamte Hauptdolomit fehlen (siehe oben), obwohl die-
ser nördlich und nordöstlich des Maistaller Berges aufge-
schlossen ist.

Der Grund dafür könnte zum einen eine große Abschie-
bung (jurassisch? kretazisch?) sein, welche im Zuge der 
tertiären Einengungsphasen überprägt wurde, oder eine 
durchreißende Überschiebung im überkippten und steil 
südfallenden S-Schenkel der Thiersee-Synklinale. In bei-
den Fällen kommt es zu einem Schichtausfall.

Der Plattenkalk könnte somit tektonisch bedingt fehlen 
oder in Dachsteinkalkfazies entwickelt sein.

Kössen-Formation

Die Kössen-Formation ist im Arbeitsgebiet nicht aufge-
schlossen. Falls sie primär vorhanden ist, muss sie auf 
ein ungefähr E-W-streichendes, vernässtes Tälchen süd-
lich des Thiersees beschränkt und mit maximal 10 m sehr 
geringmächtig ausgebildet sein.

Oberrhätkalk

Dieser tritt südöstlich von Thiersee wandbildend auf. An 
der Basis der ca. 50 m hohen Wand treten undeutlich ge-
bankte, grau-beige verkarstete Kalke in Wechsellagerung 
mit bräunlich-beigen Dolomiten auf. Die Bankdicken liegen 
im Bereich von 0,5 bis 2 m. Dieser untere Abschnitt könn-
te auch als Dachsteindolomit/kalk angesprochen werden.

Am Top der Abfolge stehen stark verkarstete, porzel-
lanweiß anwitternde, im frischen Bruch grau-beige spa-
ritische Kalke mit Bankdicken um 2 m an, wie sie dem 
Oberrhätkalk in seiner typischen Ausbildung entsprechen.

Die Mächtigkeit liegt schätzungsweise zwischen 30 und 
50 m

Südlich des Thiersees ist der Oberrhätkalk an einer zwi-
schen 10 und 20 m hohen, E-W-streichenden Felswand 
aufgeschlossen.

Rotkalk-Gruppe (Adnet-Formation, Hierlatzkalk, 
Klaus-Formation)

Bei den aufgeschlossenen Rotkalken handelt es sich um 
hellrote, feinkörnige dm-gebankte Spatkalke vom Typ 
Hierlatzkalk, die vereinzelt mit beigen mikritischen Kalken 
wechsellagern.

Die Gesamtmächtigkeit beträgt ca. 5 bis 7 m. Diese Auf-
schlüsse fehlen auf den bisherigen geologischen Karten.

Südlich des Thiersees sind in einer inversen Abfolge im 
stratigraphisch Hangenden des Oberrhätkalkes 3–4 m 
mächtige Hierlatzkalke mit Bankdicken von 10 cm bis 0,5 
m aufgeschlossen. Darüber folgen ca. 3 m mächtige Knol-
lenkalke der Adnet-Formation.

Allgäu-Formation (undifferenziert)

Südöstlich von Thiersee besteht die Allgäu-Formation aus 
dm gebankten, hellgrau anwitternden, im frischen Bruch 
mittel- bis dunkelgrauen Kalken, welche mit cm dicken 
dunkelgrauen Mergellagen alternieren. Die für dieses 
Schichtglied kennzeichnende, auf Bioturbation zurück-
gehende fleckige Ausbildung der Kalke, war nur unterge-
ordnet feststellbar. Vereinzelt treten dm-dicke Bänke aus 
hellgrauen Grainstones auf. Kieselige Bänke scheinen in 
diesem Bereich gänzlich zu fehlen.

Da der Hangendkontakt der Abfolge durch eine Überschie-
bung begrenzt ist, kann hier nur eine Mindestmächtigkeit 
von ca. 100 m angegeben werden, wobei kleinere interne 
tektonische Verschuppungen nicht ausgeschlossen wer-
den können.

In zwei kleinen Aufschlüssen südlich des Thiersees sind 
die Kalke der Allgäu-Formation wesentlich kieseliger aus-
gebildet und von zahlreichen Hornsteinknauern durch-
setzt.

Eine Dreigliederung der Allgäu-Formation in eine unte-
re, mittlere und obere Einheit war im untersuchten Gebiet 
nicht möglich.

Südöstlich von Thiersee ist auf den bisherigen offiziellen 
geologischen Karten fälschlicherweise Schrambach-For-
mation statt Allgäu-Formation ausgehalten.

Ruhpolding-Formation („Radiolarit“)

Die Ruhpolding-Formation ist im Arbeitsgebiet entweder 
primär nicht oder sehr geringmächtig (unter 2 m) ausge-
bildet und nicht aufgeschlossen. Im Steinbruch „Wachtl“, 
knapp nördlich außerhalb des kartierten Gebietes hat man 
einen primären Übergang von Rotkalken zur Ammergau-
Formation, ohne Allgäu-Formation und Ruhpolding-For-
mation, das heißt, der überwiegende Teil der Jura-Abfolge 
ist in Schwellenfazies entwickelt.

Ammergau-Formation

Diese stratigraphische Einheit ist durch die typischen, dm-
gebankten, beige-grauen Radiolarienmikrite vertreten. 
Diese werden am Top zunehmend mergeliger und leiten 
graduell zur Schrambach-Formation über.

Schrambach-Formation

Die Schrambach-Formation bildet eine eher monotone Ab-
folge aus graugrünen, teilweise blättrigen siltigen Mergeln 
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und Kalkmergeln. Die Verwitterungsfarben sind typischer-
weise bräunlich-grau, die Schichtung häufig undeutlich.

Tannheim-Formation

Dieses Schichtglied setzt sich im untersuchten Gebiet aus 
einer Wechsellagerung von cm- bis dm-dicken, dunkel-
grauen blättrigen Mergeln und mehrere dm dicken, kom-
petenteren Mergel- und Kalkmergelbänken zusammen. 
In die grünbraun anwitternde Abfolge sind immer wieder 
auch feinkörnige, karbonatisch zementierte Sandsteine 
eingeschaltet.

Die Gesamtmächtigkeit kann nicht angegeben werden, da 
die stratigraphische Unter- und Obergrenze nicht aufge-
schlossen ist.

Auf den älteren geologischen Karten sind die Aufschlüsse 
östlich von Thiersee als Schrambach-Schichten ausgewie-
sen. Dagegen sprechen die generell dunkle Farbe und die 
eingeschalteten Sandsteine, die für die Schrambach-For-
mation untypisch wären.

Gosau-Gruppe

Untere Gosau-Subgruppe

Nahezu der gesamte Nordostteil des Kartierungsgebietes 
im Bereich Pfrillsee, Längsee, Hechtsee wird von Brec-
cien der unteren Gosau-Subgruppe eingenommen. Über 
Kalken und Dolomiten (Dachstein-kalke/dolomite) und Do-
lomiten ungewisser Zuordnung (Dachsteindolomit oder 
Raibler Dolomite) folgen basale monomikte Kalk- und Do-
lomitbreccien. Diese treten in der Regel wandbildend auf 
und zeigen auf den ersten Blick ein massiges Erschei-
nungsbild. Bei näherer Betrachtung erkennt man häu-
fig eine undeutliche Schichtung aus einer Wechselfolge 
von Breccienbänken mit unterschiedlich großen Kompo-
nenten. Häufig ist hier auch ein deutlicher Fining-upward-
Trend erkennbar.

Kennzeichnend für diese Fazies sind auch die immer wie-
der auftretenden Einschaltungen von Rotpeliten, wie sie 
im Bereich des Thierberges besonders eindrücklich auf-
geschlossen sind. Da sie in Taschen und Linsen bis Lagen 
innerhalb der Breccien auftreten, scheint es sich hierbei 
um primär sedimentäre Bildungen und nicht um sekundäre 
Spaltenfüllungen zu handeln.

Die bereichsweise aufgeschlossenen Schollenbreccien 
bestehen aus Komponenten von bis zu mehreren 10er-m 
Größe, weshalb es teilweise schwierig ist, sie als solche 
zu erkennen.

Unmittelbar südlich und südöstlich des Pfrillsees sind gro-
ße Schollen aus Kalken des Jura (Hierlatzkalk, Barmstein-
kalke) und des Dachsteinkalks aufgeschlossen. Zwischen 
den mehrere 10er-m großen Schollen sind immer wieder 
feinkörnigere, teilweise monomikte, teils polymikte Brec-
cien eingeschaltet. Dies und der Umstand, dass die An-
ordnung der Großschollen weder in stratigraphischer noch 
struktureller Hinsicht sinnvoll erscheint, lässt darauf schlie-
ßen, dass es sich tatsächlich um Megabreccien handeln 
muss, die im Nahbereich eines scarps abgelagert wurden.

Im Bereich der Marblinger Höhe sind an der Straße nach 
Thiersee basale monomikte Dolomitbreccien mit m-großen 
Komponenten aufgeschlossen.

In der näheren Umgebung ist das Festgestein (Dachstein-
dolomit?) tektonisch stark zerlegt und von ockerfarbenen 
und roten Fe-Hydroxyden durchzogen.

Die basale monomikte Gosaubreccie geht nach oben hin 
graduell in feinkörnigere polymikte Breccien und in Kon-
glomerate über. Ein genereller FU-Trend ist hier häufig 
ebenfalls gut erkennbar.

Besonders schön aufgeschlossen sind die Breccien und 
Konglomerate der Gosau im Nahbereich des Längsees, an 
einer Steilwand über dem Südostufer des Sees. Es han-
delt sich hier um eine polymikte Karbonatbreccie mit cm- 
bis dm-großen Komponenten. Die Matrix ist immer wieder 
durch Fe-Hydroxide rötlich gefärbt.

Auf den NE-streichenden Geländerücken sind häufig Ero-
sionsreste polymikter, Kristallin führender Konglomerate 
der Gosau erhalten.

Ein kleines isoliertes, bisher nicht erfasstes Gosau-Vor-
kommen nordöstlich unterhalb des Maistaller Berges be-
steht im Norden aus Sandsteinen, Konglomeraten und bio-
klastischen Breccien, wobei die Konglomeratgerölle gut 
gerundet und bis zu 5 cm groß sind und sich in den Sand-
steinen dunkle Anteile (black pebbles) finden.

Nach Süden hin wird diese Abfolge zunehmend feinklasti-
scher und es folgen graubräunliche Mergel.

Obere Gosau-Subgruppe

Bei Morsbach, westlich von Kufstein treten tektonisch zer-
legte, graubräunlich verwittende, im frischen Bruch grau-
grünliche feinkörnige Mergel auf. Daneben gibt es auch 
kompaktere kalkige Anteile. Diese auf einen kleinen Auf-
schluss beschränkten Sedimente lassen sich am ehesten 
den Zementmergeln der Oberen Gosau-Subgruppe zuord-
nen.

Unterinntal-Tertiär

Oberangerberg-Formation

Tertiäre Ablagerungen der Oberangerberger Schichten 
stehen knapp über dem orographisch linken Innufer bei 
Schloss Hohenstaffing an. Es handelt sich hier um eine 
Wechselfolge von Sandsteinen, Siltsteinen und polymik-
ten kristallinreichen Konglomeraten, die im fluviatilen Mi-
lieu des „Ur-Inn“ abgelagert wurden. Die Imbrikation der 
Gerölle zeigt eine ungefähre Fließrichtung nach Norden an. 
In der Abfolge treten außerdem bis 1 cm dicke Kohlela-
gen auf.

Quartäre Ablagerungen

Sande, Kiese und Schotter (Prä-Hochglazial)

Die Terrassen nordwestlich von Kufstein werden haupt-
sächlich von kristallindominierten Schottern, untergeord-
net auch von Kiesen und Sanden aufgebaut. Obwohl diese 
aufgrund der großteils dichten Vegetationsbedeckung und 
der intensiven landwirtschaftlichen Nutzung eher schlecht 
aufgeschlossen sind, treten sie an kleineren Aufschlüssen 
an Terrassenkanten, Hohlwegen und Straßenböschungen 
immer wieder zutage.

Bei Gschwend erreichen diese Schotter eine geschätzte 
Mächtigkeit von 80 bis 100 m. Es handelt sich hier um 
matrixarme, gut sortierte Schotter mit gut gerundeten 
Komponenten im cm- bis dm-Bereich. Der gleichmäßi-
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ge Böschungswinkel und der karge Unterbewuchs an den 
Terrassenböschungen deuten auf eine mehr oder weniger 
homogene Zusammensetzung dieser quartären Sediment-
körper hin.

Die auf den Laserscanbildern des Landes Tirol teils deut-
lich erkennbare drumlinoide Überformung dieser Schotter 
lässt darauf schließen, dass es sich hier um prä-hochglazi-
ale Ablagerungen (Vorstoßschotter) im Vorfeld des Innglet-
schers handeln muss. Eine stark verwitterte Grundmoräne 
bei Morsbach könnte in diesem Zusammenhang als Erosi-
onsrest einer ursprünglich großflächigeren Moränenbede-
ckung über den Terrassenschottern interpretiert werden.

Eine direkte Überlagerung der Schotter durch Grundmo-
räne konnte auch aufgrund der generell schlechten Auf-
schlussverhältnisse nirgends eindeutig nachgewiesen 
werden.

Grundmoräne des Würm-Hochglazials („Fernmoräne“ des 
Inngletschers)

Nördlich der Linie Morsbach – Thierberg finden sich zahl-
reiche Flächen, welche von einer zumeist geringmächtigen 
Auflage generell schluffreicher Grundmoräne bedeckt sind. 
Geschlossene Moränenareale sind zumeist auf kleine Täl-
chen und Senken beschränkt. Auch auf den dazwischen 
liegenden, glazial überformten Geländerücken treten im-
mer wieder isolierte, geringmächtige Erosionsreste von 
stark verwitterter Grundmoräne und Moränenstreu auf. Die 
großteils kantengerundeten bis gerundeten Grobkompo-
nenten weisen an den wenigen flachgründigen Aufschlüs-
sen einen Kristallinanteil zwischen 30 und 60 % auf, wobei 
der Kristallingehalt der Moränen gegenüber den Karbo-
naten im Arbeitsgebiet von Süden nach Norden deutlich 
abnimmt. Neben Karbonatkomponenten aus Kalken und 
Dolomiten bestehen die häufig gekritzten und facettier-
ten Geschiebe aus Amphiboliten, Gneisen, Quarziten und 
Grünschiefern.

Im näheren Umfeld des Dreibrunnenjochs kommt ebenfalls 
geringmächtige, schluff- und kristallinreiche Grundmoräne 
mit zahlreichen gekritzten, gerundeten bis gut gerundeten 
Geschieben vor.

Der hohe Rundungsgrad der Kristallinkomponenten ist ein 
Hinweis auf ihre vorausgegangene Zurundung in einem 
fluviatilen bzw. fluvioglazialen System.

Das Dreibrunnenjoch bildete einen Transfluenzbereich 
für den Inngletscher nach Norden. Dafür sprechen neben 
den Geländeformen auch die vereinzelt auftretenden Glet-
scherschliffe an den Talflanken.

Die glaziale Morphologie und wenige kleinräumige flach-
gründige Aufschlüsse östlich des Thiersees lassen hier 
eine geschlossene Moränenbedeckung vermuten. Eine 
klare Abgrenzung der Grundmoräne ist in diesem Bereich 
jedoch nicht möglich, da aufgrund der landwirtschaftlichen 
Nutzung und des Siedlungsbaus kaum Aufschlüsse vor-
handen sind.

Sande, Kiese und Schotter (Eisrandsedimente des Würm-
Spätglazials)

Ein schönes Beispiel einer ca. 10 mächtigen, spätglazia-
len Eisrandterrasse ist bei Morsbach entwickelt. Außerdem 
treten westlich davon an zwei kleinen Aufschlüssen graue 
Bänderschluffe auf, die ebenfalls auf eine spätglaziale Eis-
randentwicklung zurückgehen dürften.

Murschutt- und Schwemmfächersedimente (Holozän)

Zwischen dem Stimmersee und Morsbach sind im Hang-
fußbereich des Maistaller Berges mehrere Murschuttke-
gel entwickelt. Das generell eher grobblockige Material 
stammt zum überwiegenden Teil aus dem Wettersteinkalk 
und den Dolomiten der Raibler Schichten.

Kleinere Murschuttkegel finden sich auch am Südrand des 
Thiersees.

Das Gebiet westlich des Thiersees wird von einem großen, 
flachen, nach E schüttenden Schwemmfächer eingenom-
men. Das Material dürfte zum überwiegenden Teil aus den 
Mergeln und Sandsteinen der Tannheim-Formation stam-
men, die im Westen aufgeschlossen ist.

Hang- und Blockschutt

Die dickbankigen, massigen Kalke und Dolomite der Ober-
trias führen zur Bildung von grobblockigem Schutt. Der 
Hauptdolomit und die Raibler Dolomite verwittern dage-
gen eher kleinstückig.

Die Verwitterung der mergeligen Gesteine des Jura, wie 
die Allgäu-Formation, die Schrambach-Formation und die 
Tannheim-Formation führt zur Bildung bindiger Böden.

Felssturzablagerungen

Kleinere Felssturzareale findet man südöstlich unterhalb 
des Pfrillsees bei Morsbach, nordöstlich des Stimmersees, 
am inntalseitigen Hangfuß des Maistaller Berges (998 m) 
und am Nordabhang des Marblinger Berges vor.

Vernässungszonen, Torf- und Moorablagerungen

am Thierberg. Die Vernässungszonen treten in den be-
reits erwähnten kleinen Tälchen und abflusslosen Sen-
ken und im Uferbereich des Längsees, des Pfrillsees 
und des Thiersees auf. Einige ehemalige Seen sind be-
reits verlandet, wie die große Vernässungszone zwischen 
dem Thiersee und der Marblinger Höhe und das Moor 
südwestlich des Lehenhofes; die basalen Stauhorizonte 
werden hier höchstwahrscheinlich von Grundmoräne ge-
bildet.

Rutschmasse (Erd-Schuttströme, oberflächennah)

Im kartierten Gebiet konnten keine nennenswerten flach-
gründigen Rutschmassen ausgemacht werden.

Rutsch-, Gleit-, Sackungsmasse (tiefgreifend)

Ein kleines Areal südlich des Pfrillsees ist von Felssackun-
gen gekennzeichnet, welche morphologisch an wiederholt 
auftretenden Geländestufen gut erkennbar sind. Die Kalke 
und Dolomite (Dachsteinkalk?) und die überlagernde Go-
sau sind hier bereichsweise grobblockig zerlegt.

Anthropogene Ablagerungen

Diese betreffen vor allem Straßenböschungen und Bö-
schungen an Forstwegen.

Nördlich der Marblinger Höhe kam es in den letzten zwei 
Jahren im Zuge der Errichtung einer Gewerbezone zu 
großräumigen Felsabtragungen und Aufschüttungen von 
Lockermaterial.
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Tektonik
Tektonischer Rahmen

Das kartierte Gebiet ist Teil der Lechtal-Decke, die hier von 
zwei großen Faltenstrukturen geprägt ist: der NE-SW- bis 
E-W-streichenden Pendling-Antiklinale im Süden und der 
E-W-streichenden Thiersee-Synklinale im Norden.

Das Gebiet liegt am Rand der breiten, NE-SW-streichenden 
Inntal-Scherzone, welche durch sinistrale Störungsausläu-
fer die Pendling-Antiklinale und die Thiersee-Synklinale 
stark segmentiert. Letztlich enden diese Großfaltenstruk-
turen nach Osten an der Inntal-Scherzone.

Tektonische Hauptstrukturen

Extensionsstrukturen im Jura und in der Kreide

•  Jurassische Abschiebungen

Eine Felswand aus Oberrhätkalk südlich über dem Thiersee 
ist von mehreren, heute SW-NE-streichenden Störungsflä-
chen mit Versätzen bis zu 10 m zerhackt. Da sich die Abfol-
ge im Bereich des heute überkippt vorliegenden Südflügels 
der Thiersee-Synklinale befindet, sind die dm-gebankten 
Enkrinite (Hierlatzkalk) der Rotkalk-Gruppe heute am Fuß 
der Wand aus Oberrhätkalk aufgeschlossen. An den er-
wähnten Störungsflächen springen die Rotkalke immer 
wieder nach S vor. Schersinnindikatoren auf den Flächen 
zeigen hier ursprüngliche Abschiebungen nach Westen bis 
Südwesten an, wenn man die Abfolge in die Horizontale 
zurückrotiert. Diese Störungen könnten im Zuge der juras-
sischen Extensionstektonik entstanden sein.

• Extensionsphase der Oberkreide mit Bildung der Gosau

Entlang einer ca. NW-SE-streichenden Linie im Nahbereich 
der Marblinger Höhe sind die aufgeschlossenen Dolomite 
immer wieder tektonisch zerlegt bis kataklastisch defor-
miert. Die Gesteine sind hier von zahlreichen Harnischflä-
chen durchzogen, die Schersinnindikatoren auf den Strie-
mungslinearen zeigen Abschiebungen nach NE bis E an.

Es handelt sich hierbei also um keine diskrete Störungs-
linie, sondern vielmehr um eine bis zu 100 m breite Stö-
rungszone, innerhalb derer der Zerlegungsgrad der tri-
assischen Festgesteine von W nach E deutlich zunimmt. 
Östlich dieser Störungszone bestehen die aufgeschlos-
senen Festgesteine zum überwiegenden Teil aus Gosau-
Breccien.

Nahe dieser durch Störungsbreccien und Kataklasite ge-
prägten Zone treten die bereits im stratigraphischen Teil 
beschriebenen, extrem grobblockigen Breccien aus Kom-
ponenten der Trias und untergeordnet des Jura auf. In der 
älteren Literatur werden sie als „Hechtseebreccie“ be-
zeichnet. Es handelt sich hier also offensichtlich um Schol-
lenbreccien an scarps, an denen das Gosau-Becken ein-
gebrochen ist. Die Megabreccien im Bereich des Pfrillsees 
können mit einem weiteren, ca. WSW-ENE-streichenden 
Störungssystem erklärt werden, wofür es allerdings nur 
stratigraphische Hinweise, jedoch keine eindeutigen struk-
turellen Geländebefunde gibt. Eine im Laserscanbild gut 
erkennbare Sutur zwischen dem Hechtsee und dem Pfrill-
see könnte mit dieser Deformationsphase in Zusammen-
hang stehen.

Eoalpine (prä-gosauische) Einengungsstrukturen

Östlich unterhalb des Marblinger Berges sind an einem 
Forstweg die bereits erwähnten dünnbankigen Dolomite 

der Raibler Schichten aufgeschlossen. Diese sind im m-
Bereich verfaltet. Die Faltenachsen streichen zumeist NE–
SW und sollten somit im Zuge der prä-gosauischen (eo-
alpinen) NW-SE-Einengung gebildet worden sein. Auch 
die Streich- und Fallwerte der Schichtflächen und kleinere 
Scherflächen zwischen dem Maistaller Berg und der Marb-
linger Höhe weisen in diesem Zusammenhang auf die eo-
alpine Kompressionsphase hin.

Zwischen dem Dreibrunnenjoch und dem Maistaller Berg 
ist an den steilgestellten Raibler Dolomiten immer wieder 
ein NE- bis NS-Streichen festzustellen, was ebenfalls mit 
der eoalpinen NW-SE-Einengung erklärt werden kann.

Überschneidungskriterien zwischen prä-gosauischen 
Kompressionsstrukturen und Extensionsstrukturen der 
Gosau konnten im Gelände nicht nachgewiesen werden.

Strukturen der meso-neoalpinen Kompressionsphase (Eo-
zän bis Miozän)

• Faltenstrukturen: Pendling-Antiklinale, Thiersee-Synkli-
nale

Diese Großstrukturen gehen auf die tertiäre meso- bis neo-
alpine N-S- bis NNE-SSW-Einengung zurück und überprä-
gen ältere, jurassische und kretazische Strukturen.

Der Pendling (1563 m) befindet sich im Scharnierbereich 
der N-vergenten, im Großen und Ganzen E-W-streichen-
den Pendling-Antiklinale, welche allerdings durch zahl-
reiche jüngere NE-SW-streichende sinistrale Seitenver-
schiebungen zerhackt wurde. Nach Norden geht die 
Pendling-Antiklinale in den überkippten Südschenkel der 
Thiersee-Synklinale über. Ob und inwieweit der im strati-
graphischen Teil erwähnte Schichtausfall im Bereich des 
Hauptdolomits und des Dachsteinkalkes/dolomits auf ju-
rassische bzw. kretazische Abschiebungen oder durchrei-
ßende Überschiebungen innerhalb des überkippten Süd-
schenkels zurückzuführen ist, lässt sich nicht oder nur 
schwer abschätzen. Denkbar wäre, dass hier ursprüngli-
che Abschiebungsstrukturen kompressiv überprägt wur-
den, womit der doch beträchtliche Schichtausfall erklärt 
werden könnte. Diese Annahme kann jedoch nicht durch 
aussagekräftige Geländebefunde belegt werden.

Faltenstrukturen im m-Bereich mit etwa ESE-WNW-strei-
chenden Achsen in den Dolomiten der Raibler Schichten 
und den Jungschichten gehen auf die meso-neoalpine Ein-
engungsphase zurück. Die Überprägung der älteren, prä-
gosauischen Faltenstrukturen durch die jüngeren, tertiären 
Kompressionsphasen kann im Gebiet westlich der Marb-
linger Höhe auch an steilgestellten Faltenachsen nachge-
wiesen werden. Auf der Karte ist eine Überlagerung der 
genannten Deformationsphasen außerdem auch an der 
Streuung der Schichtlagerungs-Werte erkennbar.

• Überschiebungsstrukturen: Rampenüberschiebungen 
am Maistaller Berg.

Nach E hin, östlich der Linie Dreibrunnenjoch – Thier-
see, ist eine generelle Änderung des strukturellen Bau-
plans festzustellen. Die Schichtfolge ist hier aufrecht, die 
erfolgte Einengung wurde im diesem Bereich offensicht-
lich an zwei N- bis NE-vergenten Überschiebungen auf-
genommen. Nördlich des Maistaller Berges überschieben 
Kalke der obersten Raibler Schichten und der Hauptdolo-
mit die Allgäu-Formation. Einige Schergefüge an der Ba-
sis der Hangendscholle zeigen Überschiebungen mit Top 



173

nach NE an. Inwieweit bei dieser hier auch die ältere, W- 
bis NW-vergente prä-gosauische Einengungsphase eine 
Rolle spielt, konnte nicht ermittelt werden.

Eine weitere, ca. NE-SW-streichende Überschiebung 
befindet sich östlich des Thiersees, am Fuß einer Fels-
wand aus Dachsteindolomit/Oberrhätkalk. Zwischen dem 
obersten Dachsteinkalk der Hangend-Scholle und der 
nördlich aufgeschlossenen Tannheim-Formation der Lie-
gend-Scholle scheint der Großteil des Dachsteinkalkes/
dolomits, die Raibler Schichten und die gesamten Jura-
Abfolge zu fehlen.

Der Südschenkel der Thiersee-Synklinale muss hier also 
weitgehend unterdrückt zu sein.

Sinistrale Seitenverschiebungen (Inntal-Scherzone)

Die oben beschriebenen Überschiebungen werden im E 
durch eine große, NNE-SSW- bis N-S-streichende, sinis-
trale Seitenverschiebung begrenzt. Diese ist auch in den 
Laserscanbildern des Landes Tirol als markantes Line-
ament gut erkennbar. Während der weitere Verlauf der 
Störung nördlich der Marblinger Höhe nicht bekannt ist, 
scheint sie im S in die Inntal-Scherzone hineinzulaufen.

Der Gesamtversatz an dieser Überschiebung dürfte 800 
bis 1000 m betragen.

Ein weiteres markantes Lineament zwischen dem Westu-
fer des Hechtsees und dem Pfrillsee scheint mit der oben 
beschriebenen Seitenverschiebung zusammenzuhängen, 
oder es handelt sich um eine parallele Störung.

Im Gelände sind die genannten Strukturen nicht als diskre-
te Störungsflächen erkennbar. Die Gesteine sind im Nah-
bereich jedoch kataklastisch deformiert, die gemessenen 
konjugierten Schergefüge weisen auf diese Deformations-
phase hin.

Bericht 2010 
über geologische Aufnahmen 

auf Blatt 3213 Kufstein
MicHaeL ScHuH

(Auswärtiger Mitarbeiter)

Das Kartierungsgebiet befindet sich im Bundesland Ti-
rol nordwestlich der Stadt Kufstein im Gemeindegebiet 
von Thiersee. Die etwa 15 km2 große Fläche wurde in den 
Sommer- und Herbstmonaten 2010 bearbeitet. Als Kar-
tengrundlage dienten auf 1:10.000 vergrößerte Ausschnit-
te des Blattes UTM 3213 Kufstein. Bei der Bearbeitung 
der Festgesteine orientierte man sich an der geologischen 
Karte „Blatt Schliersee“ (bayeriScHeS GeoLoGiScHeS Lan-
deSaMt [Hrsg.], 1984). Zusätzlich erfolgte die qualitative 
Erfassung und Abgrenzung von quartären Formen, Mas-
senbewegungen und anderen Lockergesteinen. Die Karte 
wurde digital fertiggestellt.

Das westliche Ortsende von Vorderthiersee bzw. die Wei-
ler Lindach und Hausern begrenzen das Gebiet im Osten, 
im Süden reicht das Gebiet bis an die Nordwesthänge des 
Pendling (1563 m). Vom Gasthaus Kaler Alm, bzw. etwas 
südlich davon, zieht sich die Gebietsgrenze gerade nach 
Westen bis in den Bereich nördlich der „Bichlhütte“. Ab 
hier wurde nach Norden über den Schattberg nach Hin-
terthiersee und bis Ascherdorf kartiert, wo westlich noch 
zusätzlich ein Quadratkilometer (1 Kartenquadrant) mit 

der ungefähren Begrenzung Ascher-Niederalm im Westen 
und Pertalalm im Norden aufgenommen wurde. Im Norden 
reicht das Aufnahmegebiet bis zur „Korinusklamm“ und 
bis zum Weiler „Trojer“, nach Osten erstreckt es sich noch 
bis ca. 500 m östlich vom Gehöft „Pfast“.

Die Schichtfolge

Die im Kartierungsgebiet vorgefundenen Festgesteine wer-
den im Folgenden hinsichtlich ihrer Verbreitung und Aus-
bildung kurz beschrieben.

Der Wettersteinkalk als ältestes Glied im Schichtverband 
kommt im Süden des Arbeitsgebietes vor und baut das 
Pendlingmassiv auf. Die Härte und Lagerung des Gesteins 
– meist sehr steil oder saiger – führt zur Bildung von mar-
kanten Felswänden oder im Gelände sehr auffälligen, steil 
gestellten Schichtplatten. Die Reinheit des Wettersteinkal-
kes verleiht ihm eine sehr helle, fast weiße Farbe. Der fri-
sche Bruch zeigt sich in typisch zuckerkörniger Textur.

Die anschließenden Raibler Schichten oder die Nordalpi-
ne Raibl-Gruppe sind am Hangfuß des Pendlingmassivs 
aufgeschlossen. Weitere, nennenswerte Vorkommen findet 
man westlich davon im Bereich nördlich und nordöstlich 
von P. 1262. Generell handelt es sich dabei um eine Wech-
sellagerung von meist sehr geringmächtigen, graubraunen 
Mergeln und Tonschiefern mit Dolomiten. Knapp nördlich 
vom „Kaltwasser“ wurden Rauwacken vorgefunden.

Der ins stratigraphisch Hangende folgende Hauptdolomit 
baut einen bedeutenden Teil des Arbeitsgebietes auf. Sei-
ne Hauptverbreitung erstreckt sich von Hausern über die 
Alpmoosau bis zum Gehöft Breitenau. Landschaftlich ma-
nifestiert sich der Hauptdolomit in einem unruhigen, am 
Nordfuß des Pendling anschließenden, leicht geneigten, 
terrassenartigen Plateau, in das oftmals tiefe Klammen 
eingeschnitten sind. Am Fuß von Hauptdolomitwänden 
wird der typisch würfelig-eckige, kleinstückige Dolomit-
schutt angehäuft. Die Farbe des Gesteins variiert von grau 
über hellgrau bis gelblich-grau.

Das anschließende Glied in der stratigraphischen Abfol-
ge, der Plattenkalk, ist ebenfalls im Arbeitsgebiet sehr weit 
verbreitet. Ab Höhe Korinusklamm – Ascher-Niederalm 
bis zur Nordbegrenzung des untersuchten Gebietes findet 
man ausschließlich Plattenkalk. Ein weiteres Vorkommen 
des Steilstufen und Felswände bildenden Gesteins tritt 
am Schattberg zutage. Der graue, dickbankige Plattenkalk 
zeigt oftmals wellige Schichtflächen (durch die Bioturbati-
on bedingt). Gelegentlich wurden zusammengeschwemm-
te Schalenreste vorgefunden.

Über dem Plattenkalk setzen die Kössener Schichten mit 
dünnbankigen Mergeln und Mergelkalken ein. Sie bewir-
ken die Ausprägung einer deutlich unruhigeren Morpho-
logie (Hangrutschungen). Einige Vorkommen befinden 
sich südwestlich des Kraftwerks Tiefenbach, weitere Auf-
schlüsse wurden im Nordabschnitt des Arbeitsgebietes 
östlich der Pertalalm kartiert. Im Gelände zeigen sich die 
Kössener Schichten (Kalke) mittel- bis hellgrau, feinkristal-
lin und cm-gebankt. Hellbraun anwitternde, hellbraune La-
gen schalten sich gelegentlich ein.

Im Gegensatz dazu bildet der kompetente Oberrhätkalk 
deutliche Geländestufen, vom Gletscher abgeschliffene 
Rundhöcker (Schattberg) und kleine Felswände. Sehr auf-
fällig ist die stark schwankende Mächtigkeit des Oberrhät-
kalkes. Teilweise ist er primär sedimentär nicht entwickelt. 
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Der Oberrhätkalk, der die Rifffazies zum Kössener Becken 
bildet, zeigt sich massig bis dickbankig und farblich sehr 
hell bis hellbeige.

In den Karststrukturen dieser spättriassischen Plattform 
setzt die Sedimentation der Rotkalk-Gruppe ein. Im Ar-
beitsgebiet ist diese durch die zwei Untergruppen – Hir-
latzkalk und Adneter Kalk – vertreten. Als Crinoiden-
Schuttkalk vorliegend ist Ersterer sehr grobkörnig, farblich 
dunkelrot und bildet beispielsweise den Felsriegel nördlich 
des Kraftwerks Tiefenbach. Adneter Kalk, in der Farbe et-
was heller und knollige Schichtflächen bildend, findet man 
im Nordhang des Schattberges knapp unter dessen Gip-
felrücken.

Das Becken zur Schwellenfazies der Rotkalk-Gruppe, die 
Allgäu-Formation, ist im Bereich Schattberg – Kraftwerk 
Tiefenbach und südlich von Lindach gut aufgeschlos-
sen. Daneben gibt es eine Reihe kleinerer Aufschlüsse. 
Die dunklen, cm- bis dm-gebankten Allgäu-Schichten sind 
von charakteristischen dunkelgrauen bis schwarzen Fle-
cken (Bioturbation, „Allgäu-Fleckenmergel“) durchsetzt. 
Unverkennbar ist der helle, beinahe metallische Klang und 
das glasähnliche Splittern des harten, kieseligen Gesteins 
beim Schlag mit dem Hammer.

Der stratigraphisch anschließende Radiolarit (Ruhpolding-
Formation) plombiert die vorhergehende Abfolge. Das 
schöne, weinrote Gestein findet sich im Bereich Schatt-
berg (Nordhang) an der Straße zum Gehöft Breitenau. 
Der Radiolarit zeigt einen charakteristischen muscheligen 
Bruch; die Bänke werden cm- bis dm-mächtig.

Das nächstfolgende Glied im stratigraphischen Verband 
ist die Ammergau-Formation (oder Ammergauer Schich-
ten). Aufschlüsse finden sich immer wieder in einer unge-
fähren Ost-West-Linie zwischen Lindach und dem Schatt-
berg. Weitere Vorkommen wurden zwischen Korinusklamm 
und Ascher-Niederalm im Hangenden von Plattenkalk oder 
Kössener Schichten kartiert. Die hellgrauen bis beigen, 
sehr dichten Kalke zeichnen sich durch leichte Bioturba-
tion und von Radiolarien gebildete, dunkelgraue Kiesel-
schnüre aus.

Sobald sich gegen Hangend die Mergelbänke häufen und 
sich mengenmäßig den Kalken angleichen, spricht man 
von der Schrambach-Formation. Sie beherrscht den ge-
samten Zentralteil des Arbeitsgebietes – Vorderthiersee 
bis Kapellenberg – und zieht sich an den Südhängen von 
Trojer und Ascherjoch noch ca. 150 bis 200 Höhenme-
ter hinauf. Im Allgemeinen handelt es sich um sehr dunkle 
Mergel und Mergelkalke, z.T. schalten sich sandige Bänke 
ein. An wenigen Aufschlüssen wurden Fossilien (Bivalven) 
vorgefunden. Sehr häufig kommen Pflanzenhäcksel vor.

Der Anteil von Tonmineralen und Siliziklastika steigt in den 
hangenden Tannheimer Schichten. Drei kleine Vorkom-
men, zwischen Kirchdorf und Mitterland sowie bei Hin-
terthiersee wurden kartiert. Die dunkelgrün-grauen Tann-
heimer Schichten (Roßfeldschichten), die überweigend 
aus Tonsteinen, Mergeln und siltig-sandigen Mergeln be-
stehen, die in Oben-fein-Abfolgen entwickelt sind, führen 
zahlreich Pflanzenhäcksel und Ammoniten.

Mit einer deutlichen Diskordanz transgedieren polymik-
te Konglomerate, untergeordnet auch Flachwasserkalke 
der kretazischen Gosau-Gruppe über die älteren Gesteine 
des Untergrundes (meist Hauptdolomit). Das einzige gesi-
cherte Vorkommen dieser Unteren Gosau-Subgruppe fin-
det man östlich des Gasthofs Schneeberg in einem Forst-

wegaufschluss. Die Konglomerate führen karbonatische 
und kristalline sehr gut gerundete Gerölle von cm-Größe 
(Strandfazies). Eine sandig-braune bis dunkelgrau-tonige 
Matrix füllt die Zwickel zwischen den Komponenten. Die 
laminierten Flachwasserkalke bilden cm- bis dm-mächtige 
Bänke und führen Foraminiferen.

Neben den Gosau-Konglomeraten wurde im Bereich west-
lich der Siedlung Schneeberg und in einigen Erosionsres-
ten im Nordosten des Arbeitsgebietes ein Vorkommen von 
Konglomeraten unsicherer stratigraphischer Stellung vor-
gefunden. Diese gut verfestigten, flach gelagerten Sedi-
mentgesteine weisen einen sehr hohen Anteil mäßig ge-
rundeter Karbonatkomponenten und einen geringen 
Prozentsatz gut gerundeter Kristallingerölle auf. Die Se-
dimentstrukturen deuten auf ein verzweigtes Rinnensys-
tem hin, das Alter der Ablagerungen könnte vermutlich 
Prähochglazial sein, da darüber Moränenreste und große 
Findlinge liegen.

Eine Besonderheit im Arbeitsgebiet stellen die Sinterbil-
dungen und deren Aufarbeitungsprodukte längs eines Ba-
ches südöstlich von Mitterland dar.

Der tektonische Bau

Die große Muldenstruktur der Thiersee-Synklinale ist 
das beherrschende strukturelle Element im Arbeitsge-
biet. Deren überkippter Südschenkel bildet den steilen 
„Wetterstein-Nordhang“ (südlich schließt sich die Pend-
ling-Antiklinale an) des Pendling, den Muldenkern füllen 
Schrambachmergel (daraus erklärt sich die große Mäch-
tigkeit der Schrambach-Formation). Fast spiegelbildlich 
wiederholt sich die Schichtfolge am normal gelagerten 
Nordschenkel an den Südhängen von Ascherjoch und 
Trojer.

Sprödtektonische Elemente im Arbeitsgebiet: Eine er-
wähnenswerte tektonische Trennfläche, die einen Bruch 
bzw. ein Durchscheren des Nordschenkels der Thier-
see-Synklinale bewirkte, wurde in der nordöstlichen 
Ecke des Arbeitsgebietes in der Nähe des Gehöftes 
 „Pfast“ aufgenommen: Sie bringt den Plattenkalk über/
neben die Ammergauer Schichten. Ebenfalls im Trojer 
nahe dem Wirtshaus Sonnberg sollte sich eine weite-
re, vermutete Störung dieses Typs befinden. Plattenkalk 
kommt hier neben Schrambachmergeln zu liegen, was 
ebenfalls den Verdacht auf ein südgerichtetes, kompres-
sives Durchreißen des nördlichen Muldenschenkels na-
helegt. Weiter westlich, etwa auf halbem Weg zwischen 
Ascherdorf und Pertalalm finden wir dieselbe strukturelle 
Situation noch einmal: steil stehender Jura-Rotkalk (tek-
tonischer Scherling) überfährt an einer flach N-fallenden 
Störung die Ammergauer Schichten, welche nahe der 
Störung stark zerschert und in Bewegungsrichtung ge-
schleppt sind.

Die quartäre Landschaftsgeschichte

Die Würmeiszeit prägte die Morphologie des Arbeitsge-
bietes sehr markant und hinterließ einen mannigfachen 
Formenschatz. Von Süden nach Norden lassen sich die 
wichtigsten quartärmorphologischen Aspekte wie folgt er-
läutern.

Vom hocheiszeitlichen Inngletscher abgelagerte Grundmo-
räne (früher auch „Fernmoräne“ genannt) bedeckt im Sü-
den einen Großteil des Kartierungsgebietes. Daneben fin-
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Kartiergebiet und Aufschlusssituation

Ausgehend vom Südosteck des Kartenblattes Haslach 
wurde ein rechteckiges Feld von 5 x 4 km kartiert. Das Ge-
biet ist dementsprechend im Süden und Osten durch den 
Blattschnitt begrenzt, gegen Norden wurde bis zur Linie 
Neußerling – Untergeng herankartiert. 

Das Gelände ist unterschiedlich gut aufgeschlossen. Ent-
lang der Rodlstörung sind die Aufschluss verhältnisse sehr 
gut und anstehendes Gestein ist überall anzutreffen, ver-
breitet sogar in großen Felsburgen. Ansonsten herrschen 
Wiesen und Felder vor, bei denen zur Kartierung nur Le-
sesteine herangezogen werden konnten. In Waldstücken, 
besonders am Scheitelpunkt von Erhebungen und entlang 
von Hangrücken, findet sich hingegen nicht selten anste-
hendes Gestein. Freiliegende Felsen oder vereinzelt sogar 
Felsburgen gibt es teilweise auch bei Baumgruppen in-
mitten von Weide- und Grünlandflächen. Bei diesen Auf-
schlüssen muss beachtet werden, dass sie, wenn sie in 
der Nähe von Ansiedlungen liegen, häufig als Schuttabla-
deplätze genutzt wurden, sodass oft auch fremdes Gestein 
anthropogen eingebracht ist. Entlang von Bachläufen ist 
ebenfalls Vorsicht geboten, und es gilt hier, zwischen frei-
gespültem, anstehendem Material, verfrachtetem Schutt 
und zur Uferverbauung eingebrachtem Fremdgestein zu 
unterscheiden.

Straßenbau oder lokale Baugruben boten oft wichtige, 
wenn auch nur temporär zugängliche Aufschlüsse. Anthro-
pogene Steinhaufen am Waldrand sind ebenfalls informa-
tiv, in manchen Fällen aber weiter als vom direkt angren-
zenden Feld herangeschafft.

 

Grundzüge der geologischen Situation

Die Kartierungsergebnisse haben die bestehenden Ge-
bietskarten (Geologische Karte von Linz und Umge-
bung 1:50.000, Geologische Spezialkarte der Republik 
Österreich: Linz und Eferding 1:75.000, Übersichtskar-
te des Kristallins im westlichen Mühlviertel und im Sau-
wald 1:200.000, Geologische Karte von Oberösterreich 

Blatt 4313 Haslach an der Mühl

1:200.000) in dem Punkt bestätigt, dass östlich der NNE-
streichenden Rodlstörung großflächig Perlgneis (hoch-
metamorpher bis anatektischer Paragneis) auftritt. West-
lich der Rodlstörung finden sich diverse Granitarten wie 
Weinsberger Granit, Schlierengranit und Migmagranit, wo-
bei sich sowohl hinsichtlich der Grenzziehung wie auch 
der Gesteinsansprache wesentliche Neuerungen gegen-
über früheren Kartierungen ergaben.

Große Teile des Gebietes wurden als Fließerde eingetra-
gen, z.T. auf der Grundlage von Aufschlüssen (Bachläufe, 
Entwässerungsgräben oder Baugruben), andernfalls wur-
den dafür geomorphologische Kriterien herangezogen.

Im Bereich der Rodlstörung wurde versucht, die von steil-
stehender Deformation betroffene Zone möglichst exakt 
abzugrenzen. Diese Deformationszone ist etwa 1 km breit, 
sie überprägt im Osten den Perlgneis und im Westen die 
von dort heranstreichenden Granitoide. Im Störungskern 
finden sich Mylonite und verquarzte Schiefer (Hartschie-
fer). Ihr Ausgangsmaterial lässt sich nicht mehr ohne wei-
teres erkennen und sie wurden gemeinsam als Störungs-
gestein kartiert.

Der Perlgneis östlich der Rodlstörung

Östlich der Rodl-Störung ist die Lithologie sehr monoton 
mit nahezu ausschließlich Perlgneis. Der Perlgneis ist ein 
klein- bis mittelkörniges Gestein, mit ca. 20–30 % Biotit, 
viel Plagioklas (30–50 %), sowie etwa 30 % Quarz. Nicht 
selten finden sich Reste von Cordierit, die meist pseu-
domorph von Muskovit und Chlorit ersetzt sind (Pinitisie-
rung). Das Gestein entstand vermutlich aus einer (Meta-)
Grauwacke, und zwar höchstwahrscheinlich in mehreren 
Metamorphoseschritten (FinGer  et  al.,  Jb. Geol. B.-A., 
145/3, 2005). Durch die Blastese der Plagioklase und par-
tielle Schmelzbildung während der spätvariszischen Hoch-
temperaturmetamorphose wurde ein früherer Gneislagen-
bau weitgehend aufgelöst (tHieLe, Verh. Geol. B.-A., 1962).

Die strukturelle Variabilität der Perlgneise reicht im Arbeits-
gebiet von mylonitischen Varianten entlang der Rodl-Stö-
rung bis hin zu Aufschlüssen mit granitähnlichem Gefü-
ge (Diatexite). Im Gegensatz zu den Granitarten westlich 
der Rodlstörung zeigen die Plagioklase allerdings auch in 
den massigen Perlgneis-Varianten eher metablastische 
als magmatische Wachstums eigenschaften. Ein weiterer 
wichtiger Unterschied ist, dass der Kalifeldspat nur in ge-

det man verschiedene Eisrandsedimente aus dem frühen 
Spätglazial, etwa Hang- und Sturzablagerungen (Nord-
hang Pendling), Flussschotter sowie glaziolakustrine Sedi-
mente (Bereich Tiefenbach).

Das Vorhandensein leicht verwitterbarer und hochbeweg-
licher tonig-mergelig-siltig-sandiger Lithologien (Schram-
bachmergel) sowie ausreichende Reliefenergie (Hangsteil-
heit) begünstigen das Erdfließen bzw. das Entstehen von 
Solifluktionsschutt im zentralen Teil des Arbeitsgebietes 
(jeweils an den Nordhängen von Schattberg, Kapellenberg 
und am namenlosen Hügel zwischen Tiefenbach und Vor-
derthiersee).

Ab der Mündung des Tiefenbaches in die Thierseer Ache 
Richtung Westen lagern auf der orographisch rechten Tal-
seite mächtige, glazifluviatile Ablagerungen (vermutlich 
Kamesterrassen). Im Gegensatz dazu sind die gegenüber-
liegenden Hänge (Südabhänge des Ascherjochs) größten-
teils von Hang- und Sturzsedimenten unterschiedlichen 
Alters bedeckt.

Weiter flussabwärts, im Nordosten des Arbeitsgebietes, 
sind es wiederum Schrambachmergel, die orographisch 
links die scharfe Abrisskante der Trojer-Terrasse bilden. 
Jene wird hauptsächlich von Grundmoräne und periglazia-
len Flussablagerungen überdeckt.
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ringer Menge (<10 %) vorkommt. Auf der geologischen 
Karte Linz und Umgebung 1:50.000 sind im Arbeitsgebiet 
verschiedene Typen von Perlgneisen eingetragen (Cordie-
rit-Perlgneis, Ader-Perlgneis, Granit-Perlgneis, Hornblen-
de-Perlgneis). Ich konnte diese Subtypen im Maßstab mei-
ner Kartierung jedoch nicht flächenhaft abgrenzen.

Teilweise treten im Perlgneis Schiefergneisschollen auf, 
die meist etwas längliche Form haben. Diese Schollen er-
reichen Größen bis zu einem Meter, normalerweise sind sie 
aber nur etwa 20 cm groß. Sie sind meist deutlich feinkör-
niger als das umgebende Perlgneis-Material und augen-
scheinlich von Blastese und Anatexis weniger betroffen, 
sodass ihr ursprüngliches Gefüge besser erhalten blieb. 
Eine bevorzugte Orientierung dieser Schollen konnte ich 
nicht feststellen, sie kommen regellos in verschiedenster 
Orientierung vor. Ebenso regellos ist auch ihre Verteilung: 
sie treten in etwa gleicher Menge im gesamten Perlgneis-
gebiet auf und zeigen keine regionale Häufung.

Ein weiteres auffälliges Merkmal der Perlgneise ist das 
häufige Vorhandensein pegmatitoider Bereiche. Die-
se finden sich in Form undeutlich begrenzter Linsen und 
Schlieren im Zentimeter- bis Meter-Maßstab. Sie führen in 
wechselnder Zusammensetzung grau bis gelb gefärbten 
Kalifeldspat, Albit, Biotit und Muskovit (Letzteren in bis zu 
centimetergroßen Tafeln) sowie zwickelfüllend rauchigen 
Quarz. Als Besonderheit treten manchmal grünliche, mit 
dem Messer leicht ritzbare Mineralbildungen auf, die mög-
licherweise Pseudomorphosen nach Cordierit oder Anda-
lusit darstellen. Größere Pegmatitoide weisen mitunter ei-
nen Kern von Rauchquarz oder blassem Rosenquarz auf. 
Dieses quarzreiche Material wird aufgrund seiner Verwit-
terungsresistenz auf den Feldern oft als Lesestein vorge-
funden.

Weiters kommen im Perlgneis mitunter wenige Dezimeter 
große, feinkörnige, gelbliche Hornfelseinschlüsse mit rötli-
chen Schlieren vor, die sich durch große Härte und Zähig-
keit auszeichnen. Weitere Einschlüsse im Perlgneis sind 
faustgroße Quarzknauern.

Mit Annäherung an die Rodlstörung wird das Gefüge des 
Perlgneises zunehmend mylonitisch mit einer nahezu 
senkrechten Schieferung, die mit ca. 35° Richtung NNE 
streicht. Diese mylonitische Varietät des Perlgneises ist 
gekennzeichnet durch strikte Einregelung der Glimmer, 
aber auch Plagioklase und Quarz zeigen oft längliche, pa-
rallel zu den Glimmern orientierte Kornformen. Es besteht 
plattiger Bruch, der sich auch in Lesesteinen noch erken-
nen lässt. Weiter weg von der Rodlstörung zeigt der Perl-
gneis eine diffuse NNW-SSE-Regelung, die wohl als syn-
anatektisches Gefüge aufzufassen ist. 

Im Perlgneis 500  m SE der Pfarrkirche Eidenberg konn-
te unterhalb des Bauernhofes Wimmer ein interessantes 
feinkörniges Ganggestein aufgefunden werden. Einzelne 
bis zu einem Meter große Blöcke dieses feinkörnig-por-
phyrischen, sehr harten grau-gelben Gesteins liegen im 
dortigen kleinen Waldstück. An einer zweiten Stelle des 
Arbeitsgebietes NW des Gehöfts Sulzerstetter wurde das 
gleiche Gestein in einigen kleinen Lesesteinen gefunden. 
Im Dünnschliff sind als idiomorphe Einsprenglinge Quarz, 
stark gegitterter Kalifeldspat sowie Biotit erkennbar, die 
Zwischenräume sind mit Sphärolithen (kugelförmige Ag-
gregate aus radialstrahlig verwachsenem Feldspat, Quarz 
und Biotit) gefüllt. Das Material liegt etwa in Streichrich-
tung des von Schadler (PescHel, Naturk. Jahrb. der Stadt 

Linz, 28, 1983) beschriebenen, relativ mächtigen Porphyr-
ganges („Lichtenberggang“), welcher auf dem angrenzen-
den Kartenblatt Linz, beim Bauernhof Moser in Asberg, 
aufgeschlossen ist und dort eine Mächtigkeit von etwa 5 
m aufweist.

Gesteine der Rodlstörung

Die Deformationsprozesse der Rodlstörung führten viel-
fach zur Ausbildung von Ultramyloniten. Solche Gesteine 
sind relativ großflächig entlang des Zimmermeisterbaches 
und seinem Nebenlauf entlang der Straße Gramastetten – 
Untergeng sowie beim Aubach entlang der Straße Eiden-
berg – Untergeng aufgeschlossen. In kleineren Vorkom-
men findet man solche Mylonite und Ultramylonite immer 
wieder entlang der gesamten Rodlstörung im Kartierge-
biet. In der glimmerreichen Matrix erkennt man fallweise 
bis zu einige Millimeter große Granate.

Zusammen mit diesem Mylonit, besonders im Graben des 
Zimmermeisterbaches, tritt oft ein dunkles Gestein mit 
dünnen, hellen Quarz-Feldspat-Bändern auf. Aufgrund von 
vielfachen kleinräumigen Übergängen wurde dieses Ge-
stein gemeinsam mit dem Mylonit unter der Bezeichnung 
„Störungsgestein“ kartiert.

Der auf Blatt Linz und Umgebung (1:50.000) auf einem Feld 
eingetragene Talkschieferkörper in der Rodlstörung konn-
te bei den jetzigen Aufnahmen nicht aufgefunden werden. 
Die entlang der Störungszone vorkommenden Mylonite 
weisen zwar häufig einen fettigen Glanz und talkähnliche 
Haptik auf, dies ist jedoch – wie RDA-Untersuchungen zei-
gen – i. Allg. auf den hohen Chloritgehalt zurückzuführen.

Kataklastitbildung, als mutmaßlich jüngstes Deformati-
onsereignis, konnte an zwei Stellen gefunden werden: Am 
Straßenrand des Güterwegs Sulzmühle hinter einer Fels-
sturzsicherung tritt in deformiertem Migmagranit eine etwa 
2 m breite, mit Lehm und Gesteinsgrus verfüllte Kluft auf. 
Die Überschiebungsfläche fällt ungefähr mit 30° in Rich-
tung NNO. Im Wald nördlich des Aubachs, am Rand des 
als Störungsgestein kartierten Körpers, wurde in einem 
kleinen Aufschluss zerbrochener und erneut verkitteter Ul-
tramylonit gefunden. Die Bruchstücke sind 1 mm bis 5 cm 
groß und postdeformativ wieder zu einem relativ festen 
Gestein verbunden worden. 

Kristalline Gesteine westlich der Rodlstörung

Westlich der Rodlstörung treten im Arbeitsgebiet Weins-
berger Granit, Schlierengranit (FinGer, Jb. Geol. B.-A., 
128/3-4, 1986) sowie Migmagranit (FraSL, Verh. Geol. B.-
A., 1957) auf. Der Weinsberger Granit zeigt allerdings über 
weite Strecken nicht jene idealgranitische Ausbildung, wel-
che man z.B. von der Typlokalität im Weinsberger Wald, 
aber auch von vielen anderen Stellen im Mühl- und Wald-
viertel kennt. In dieser idealgranitischen Ausbildung ist er 
im Arbeitsgebiet nur auf einer relativ kleinen Fläche ESE 
Neußerling anzutreffen. Ansonsten zeigt er eine unruhige, 
heterogene Verteilung der Großkalifeldspäte, sowie eine 
deutliche Regelung in herzynischer Richtung. Außerdem 
sind die Kalifeldspäte kleiner und langprismatischer als im 
Haupttypus des Weinsberger Granits und dabei etwas un-
scharf von der Matrix abgegrenzt. Offenbar konnte sich der 
Weinsberger Granit hier nicht in ruhiger magmatischer Kris-
tallisation entwickeln, und andere petrogenetische Prozes-
se wie Stoffaufnahme von den benachbarten Granitoiden, 
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synkristalline Deformation, etc., haben wohl einen stören-
den Einfluss ausgeübt. Dass der Weinsberger Granit be-
sonders im westlichen Mühlviertel, aber z.B. auch auf Blatt 
Steyregg lokal solche Gefügeabweichungen zeigen kann, 
ist lange bekannt (FraSL, Verh Geol. B.-A., 1957; FucHS 
& tHieLe, Erläuterungen zur Übersichtskarte des Kristall-
ins im westlichen Mühlviertel und im Sauwald, Geol. B.-
A., 1968). Das Phänomen scheint in erster Linie in Kontakt 
zum Schlierengranit hin aufzutreten (FucHS & tHieLe, 1968), 
seine Ursachen sind allerdings bis heute noch nicht ausrei-
chend erforscht. Schadler (Blatt Linz und Umgebung) hat 
derartige Gebiete gerne als Grobkorngneis mit zahlreichen 
konkordanten Einlagerungen (Intrusionen?) von Weinsber-
ger Granit kartiert und interpretiert, so auch in meinem Ar-
beitsgebiet. Ich konnte diese Interpretation bei meinen Be-
gehungen so allerdings nicht nachvollziehen. 

Auch wenn ihre Verbreitung heterogen ist, zeigen die weiß-
lichgrauen Kalifeldspateinsprenglinge in dieser Variante 
von Weinsberger Granit doch durchwegs typisch magma-
tische Wachstums erscheinungen wie Karlsbader Verzwil-
lingung oder epitaktische Plagioklaseinlagerungen (FraSL, 
Jb. Geol. B.-A., 97, 1954). Etliche Kalifeldspate weisen 
eine Größe bis zu zehn Zentimetern auf, die meisten bil-
den jedoch langgestreckte Prismen mit 3–5  cm Länge 
und 1–2  cm Dicke. Die insgesamt recht dunkel erschei-
nende Grundmasse des Gesteins ist oft ziemlich feinkör-
nig und besteht aus weißem hypidiomorphem Plagioklas 
(1–3 mm), zwickelfüllendem grauem Quarz (1–2 mm) und 
Biotit (1–3 mm). 

In der Nähe der Rodlstörung ist der Weinsberger Granit 
mylonitisiert. Dies ist am besten an der Auslängung der 
Großkalifeldspäte zu beobachten, deren rekristallisier-
te Überreste im Extremfall nur noch als schmale, weiße 
Streifen im entstandenen Mylonit zu erkennen sind. Solche 
Phänomene zeigen zweifelsfrei den Hochtemperaturcha-
rakter der Rodlstörung.

Der Schlierengranit, in den älteren Karten auch als Grob-
korngneis bezeichnet, ist weniger grobkörnig als der 
Weinsberger Granit und er hat auch schwächer porphyri-
sches Gefüge. Seine Kalifeldspatkristalle sind selten grö-
ßer als 2  cm und treten unregelmäßig und in Schlieren 
angereichert auf. Diese Schlieren zeigen stets eine her-
zynische (NW–SE) Vorzugsorientierung. Weiters zeichnet 
sich der Schlierengranit durch das verbreitete Auftreten 
von Amphibol und Titanit aus. In einigen grobkörnigen, 
helleren Partien des Schlierengranits können die Amphibo-
le bis zu 1 cm groß, die Titanite bis zu 0,5 cm groß werden.

Der Migmagranit (FraSL, Verh Geol. B.-A., 1959; krenn, 
Dipl.-Arb. Univ. Slbg., 2000; saPP, Dipl.-Arb. Univ. Slbg., 
2005) ist eine sehr heterogene Granitart. Er variiert in sei-
ner Korngröße von fein- bis mittelkörnig, und es gibt sehr 
dunkle biotitreiche Varianten mit nahezu dioritischem Er-
scheinungsbild ebenso wie helle granitische Varianten, die 
meist etwas grobkörniger sind. Teilweise ist der Migma-
granit sehr massig, teilweise wiederum relativ stark ge-
schiefert, und zwar auch in Bereichen außerhalb der Rodl-
Störung, wobei die Foliation stets herzynisch orientiert ist. 
Meist treten solche geschieferten Bereiche am Kontakt 

zum Weinsberger Granit auf. Zum Teil führt der Migma-
granit wie der Schlierengranit Amphibol und Titanit, er un-
terscheidet sich aber von diesem durch das Fehlen von 
authigenen Kalifeldspateinsprenglingen. Die Übergänge 
zwischen Migmagranit und Schlierengranit erscheinen oft 
fließend, wobei die Anzahl an Kalifeldspateinsprenglingen 
im Meter- bis Zehnermeterbereich sukzessive zunimmt. 
Im Schlierengranit, wie auch im Migmagranit, findet man 
nicht selten mehrere Zentimeter große Kalifeldspat-Xeno-
kristen, die augenscheinlich aus dem Weinsberger Granit 
übernommen sind. Sie zeigen Resorptionserscheinungen 
an den Rändern. 

In besonders innigem Verband kommen der Migmagranit 
und der Weinsberger Granit vor: Letzterer ist an manchen 
Stellen von konkordanten Gangschwärmen von feinkörni-
gem Migmagranit regelrecht durchzogen. Im Migmagranit 
finden sich umgekehrt nicht selten Schollen von übernom-
menem Weinsberger Granit. Aus solchen Bildern ist klar, 
dass der Migmagranit die vergleichsweise jüngere Intru-
sion sein muss, auch wenn er oft postkristallin deformiert 
ist. In den alten Karten sind die Vorkommen vom Migma-
granit, wohl vor allem wegen dieser bestehenden Schiefe-
rung, oft fälschlich als (Hornblende-)Perlgneis angespro-
chen worden.

In allen drei Granittypen (Weinsberger Granit, Schlieren-
granit, Migmagranit) treten immer wieder steil stehende 
aplitische bis pegmatitische Gänge von Zentimeter- bis 
Meter-Mächtigkeit auf. Diese Gänge verlaufen im westli-
chen Teil des Arbeitsgebiets vorzugsweise in WNW-Rich-
tung. In der Nähe zur Rodl-Störung sind sie teilweise in 
Störungsrichtung eingeregelt. Die Pegmatite weisen viel-
fach eine zonare Zusammensetzung auf, mit viel milchig-
weißem Feldspat an den Gangrändern, während der Mit-
telteil der Gänge von grauem Quarz beherrscht wird.

Quartäre Bedeckung

An vielen Stellen des Arbeitsgebiets wird das Kristallin von 
quartären Solifluktionsdecken überlagert. Diese finden 
sich nicht nur in den Talgründen, sondern lagern z.T. auch 
auf den flachen Anhöhen des Arbeitsgebiets auf. Die So-
lifuktionsdecken führen zu einem sehr sanften Verlauf des 
Oberflächenreliefs. 

An Bacheinschnitten am Westhang des Rodltals kann be-
obachtet werden, dass die Solifluktions horizonte Mächtig-
keiten bis zu drei Metern aufweisen. Die oberen Bereiche 
bestehen aus einem Gemisch von Gesteinsgrus und Lehm 
mit Gesteinsbruchstücken, deren Anteil nach unten hin im-
mer stärker zunimmt.

In Bereichen, in denen der Abfluss des Wassers durch feh-
lendes Gefälle verhindert wird, sind solche Solifluktions-
horizonte oft von starker Vergleyung betroffen. Teilweise 
werden diese Vernässungszonen durch natürliche oder 
künstliche Entwässerungsgräben durchschnitten, sodass 
sich Einblicke in den Aufbau dieser Schichten ergeben: 
Unter einer dünnen Schicht Humus findet sich grauer Ton 
mit roten Flecken in den sauerstoffversorgten Poren. Das 
granitische Material ist, bis auf wenige Härtlinge von Aplit-
bruchstücken oder Quarzknauern, komplett zersetzt.
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diLL,   H.G. (2010): The “chessboard” classification 
scheme of mineral deposits: Mineralogy and geology 
from aluminium to zirconium. – Earth-Science Reviews, 
vol. 100, issues 1–4, 1–420, Amsterdam (Elsevier).

http://dx.doi.org/10.1016/j.earscirev.2009.10.011

ISSN: 0012-8252

Die vorliegende Arbeit stellt den Versuch dar, die Ge-
samtheit aller Lagerstätten mineralischer Rohstoffe in ei-
nem x-y-Schema darzustellen –, daher die Bezeichnung 
„chessboard classification system“ bzw. „spread sheet 
classification system“. 

Entlang der x-Achse sind die magmatischen respektive se-
dimentären Lithologien der Lagerstätten unter Berücksich-
tigung von tektonischen Strukturen angeführt, entlang der 
y-Achse die einzelnen Rohstoffgruppen – insgesamt 53. 
Die Rohstoffe sind in Erzminerale, Industrieminerale sowie 
Edelsteine/Ziersteine (= ornamental stone) gegliedert. Auf 
diesem „Schachbrett“ ergibt sich somit für jeden Rohstoff 
bzw. für jedes Element ein definiertes „Kästchen“ samt ei-
nem Kode, unter dem im nachfolgenden Text weitere An-
gaben über Lagerstättentyp, Erzmineralogie oder geneti-
sche Vorstellungen nachzulesen und zu finden sind. Eine 
entsprechende Farbgebung des jeweiligen „Kästchens“ 
verweist darüber hinaus auf das großräumige geologische 
Umfeld („realm“), innerhalb dessen die entsprechende Mi-
neralisation auftritt (beispielsweise „mineralization of sub-
volcanic origin or intermediate level“ oder „mineralization 
caused by metamorphogenic processes“). 

Jedes der rohstoff- bzw. elementspezifischen Kapitel ist 
intern nach der Lithologie der Nebengesteine gegliedert 
(„magmatic, sedimentary and metamorphic“) und beginnt 
mit einer kurzen Darstellung der Geochemie und Minera-
logie des jeweiligen Rohstoffes. Sodann werden die ver-
schiedenen Lagerstättentypen übersichtlich beschrieben, 
gefolgt von einer Darstellung der Anwendungen und ge-
genwärtigen Versorgungssituation des betreffenden Roh-
stoffes. 

Eine besondere Attraktivität besitzt dieses Schema als Ex-
cel-File, erlaubt dies doch, beispielsweise, am Bildschirm 
durch einfaches „scrollen“ jede gewünschte Querverbin-
dung zwischen Rohstoff und Lithologie herzustellen. 

Das jeweilige Kapitel ist letztendlich direkt mit der „com-
modity database“ des USGS verknüpft („verlinkt“), wo-
durch es möglich ist, den jeweils letzten Stand der Versor-
gungs- bzw. Produktionssituation direkt abzurufen. 

Zur Erleichterung für den Leser ist dem Werk eine neunsei-
tige Tabelle der im Text erwähnten Minerale samt kristall-
chemischer Formeln beigegeben. Das umfassende Litera-
turverzeichnis umfasst beeindruckende 37 doppelspaltige 
Seiten. 

Die lagerstättenkundlichen Beschreibungen sind von zahl-
reichen Schwarz-Weiß-Fotografien sowie von ebenso 
zahlreichen geologischen Skizzen und Profilen ausführlich, 
übersichtlich und informativ begleitet. Kritisch anzumer-
ken ist hier der sehr eingeschränkte Informationswert der 
allzu zahlreichen Schwarz-Weiß-Fotos von Handstücken 
und Mineralen. 

Positiv hervorzuheben ist weiters der Umstand, dass eu-
ropäischen Lagerstätten die ihnen zukommende Beschrei-
bung zuteil wird, was im Zuge der Verlagerung des Schwer-
punktes der Bergbautätigkeit in außereuropäische Länder 
in vergleichbaren Arbeiten keineswegs (mehr) selbstver-
ständlich ist. 

Die Arbeit/Publikation umfasst 420 Seiten und hat den 
Umfang und Charakter eines Handbuches. Dieses stellt 
zweifelsohne eine gelungene, breite Übersicht über Lager-
stätten mineralischer Rohstoffe dar und erlaubt zuallererst 
eine übersichtliche „Erstinformation“ über rohstoffgeologi-
sche Fragen. Bedingt durch das erschöpfende Literatur-
verzeichnis bietet es darüber hinaus den raschen Zugang 
zur vertiefenden Literatur. Das Werk ist übersichtlich ge-
gliedert, gut lesbar und beeindruckt durch die überwälti-
gende Fülle an Details. 

Jedem an rohstoffgeologischen Fragen Interessierten un-
eingeschränkt zu empfehlen!

Richard Göd
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soziokulturelles Phänomen / Das Weinhaus-  (Czartoryski-) 
Schlössel / Musikalische Begegnungen / Der Kunstliebha-
ber und seine Kupferstichsammlung / Bibliophile Kostbar-
keiten / Ehejahre und Scheidung / Die letzten Jahre / Das 
Testament / Der Freitod / Der Mensch hinter den Fakten / 
Der Nachlass / Ankauf der Mineraliensammlung durch den 
Hof / Einblicke in die Nüllsche Mineraliensammlung / Die 
Mineralienschränke / Die Nachkommenschaft / Die Van 
der Nüllsche Mineraliensammlung im Dienste der For-
schung / Epilog.“

Wenn der überaus vermögende Van der Nüll fast immer 
mit seiner legendären Mineraliensammlung, die sich heute 
im Besitz des Naturhistorischen Museums in Wien befin-
det, in Zusammenhang gebracht wird, so sei hier auch auf 
seinen engen Kontakt mit Joseph Haydn hingewiesen, der 
im Kapitel „Musikalische Begegnungen“ beschrieben wird. 
Auch seine Bedeutung als Sammler von Druckgraphiken 
wird entsprechend gewürdigt („Der Kunstliebhaber und 
seine Kupferstichsammlung“). Interessant sind auch priva-
te Aspekte, die auf den Seiten 107 bis 111 unter „Ehejah-
re und Scheidung“ dargestellt werden, denn Scheidungen 
waren anno 1815 selten.

Fazit: ein äußerst gelungenes Werk, das Anknüpfungen zu 
allen Größen der Gesellschaft der damaligen Zeit liefert. 
Es ist somit ein wichtiger Mosaikstein zum Verständnis 
der Naturwissenschaften im frühen 19. Jahrhundert; mö-
gen weitere derart glänzende Mosaiksteine folgen!

Thomas Hofmann

FLüGeL, H.W., Huber, P., Huber, s. & macHan, a. (2011): 
Jakob Friedrich van der Nüll – Großbürger und Samm-
ler in Wien an der Wende zum 19. Jahrhundert. – Verlag 
des Naturhistorischen Museums Wien, 208 S., ill., Wien.

ISBN 978-3-902421-56-2.

EUR 35,20 

Dieses sehr opulent gestaltete Buch ist mehr als „nur“ die 
Biographie besagten Jakob Friedrich van der Nülls, es ist 
ein umfassender Einblick in das Großbürgertum Wiens am 
Beginn des 19. Jahrhunderts mit all seinen Netzwerken. 
Wir sprechen von einer Zeit, als man die Geologie als ei-
genständige Wissenschaft noch nicht kannte, allenfalls 
Geognosten und Sammler von Mineralien und Fossilien 
näherten sich der unbelebten Natur voll Entschlossenheit, 
um diese zu katalogisieren, zu inventarisieren, schlicht sie 
in ein naturwissenschaftliches System zu bringen.

Allein das nachfolgende Inhaltsverzeichnis zeigt die Brei-
te, mit der sich das Autorenteam der Persönlichkeit Jakob 
Friedrich van der Nülls nähert:

„Die Familien Gogel und Van der Nüll / Die ersten Wie-
ner Jahre / Die Familie Schwab / Verkauf der Conchylien-
sammlung / Hochzeit in Weinhaus / Die Firma Ignaz von 
Schwab et Compagnon / Die Beschreibung der Mineralien-
sammlung durch Mohs / Die Van der Nüllsche Mineralien-
sammlung in zeitgenössischer Literatur / Das Sammeln als 

=



183

Book Reviews

LeturMy, P. & robin, C. [Eds.] (2010): Tectonic and Stra-
tigraphic Evolution of Zagros and Makran during the 
Mesozoic–Cenozoic. – Geological Society, Spec. Publ., 
330, 360 pgs., ill., London.

ISBN: 978-1-86239-293-9.

£ 95.00.

Resulting from the collision of the Arabian and Eurasian 
plates during Cenozoic times, the Zagros fold-thrust belt 
(ZFTB) extends for approximately 2000 km from Turkey 
to the Hormuz Strait, and separates the Arabian platform 
from the large plateau of central Iran. In the Zagros Moun-
tains, the geodynamic evolution of the area is mainly linked 
to the opening and closure of the Neo-Tethys Ocean.

Only a few recent data were available on the southern Te-
thys margin preserved in the Zagros Mountains. The Mid-
dle East Basins Evolution (MEBE) program (2003–2006) 
run by a consortium of major oil companies was an excel-
lent opportunity to go back to the field and to collect new 
data to better constrain the evolution of this margin. The 
final meeting of MEBE was held during the EGU General 
Assembly 2007 in Vienna having a special MEBE Session. 
This volume sums up 13 papers presenting the most im-
portant results of the MEBE project.

Paul et al. focus their paper on the crustal and lithospher-
ic structure of the ZFTB based on geophysical data. Us-
ing receiver function analysis they show that the crust is 
thickened north of the main Zagros reverse fault (MZRF) 
under a wide zone including the Sanandaj-Sirjean zone, 
the Urumieh-Dokhtar magmatic assemblage and the cen-
tral domain.

Hatzfeld et al. integrate global positioning system (GPS) 
velocities and work on earthquakes, tectonics and Quater-
nary geology in support of a compelling reconstruction of 
Zagros kinematics.

Regard et al. investigate the structure and dynamics of the 
transition from collision adjacent to the Zagros ranges to 
subduction at the Makran trench. They present a synthe-
sis of geological and geophysical data acquired during the 
last 10 years in the area.

Navabpour et al. document the tectonic evolution of the 
southern Neo-Tethyan margin prior to the Arabian-Eur-
asian collision in the High Zagros belt of the Fars province. 
They present syndepositional normal fault slip data and re-
construct timeconstrained palaeostress tensors. The data 
clearly show two sets of direction of extension.

Aubourg et al. provide a synthesis of the Tertiary tecton-
ics in the Western Fars arc in Iran based on the compari-
son of magnetic fabrics with palaeostress results and ac-
tive tectonic indicators. These data are used to define the 

structural evolution of the chain during the Palaeogene to 
Quaternary.

Leturmy et al. combine a morphological and a structural 
analysis to characterize the geometry of basement faults 
involved in the Zagros folded belt during Cenozoic short-
ening and to propose a relative chronology between fold-
ing and basement faulting.

Burberry et al. present a conceptual model to discriminate 
between different folding mechanisms and they apply it to 
the Fars arc in the Zagros folded belt. This model is based 
on the geometric characters of the folds, folding develop-
ment and on the morphology associated with them.

Emami et al. provide a documented analysis of the Anaran 
anticline, a structure associated with the mountain front 
flexure in NW Zagros. In this study, field data are interpret-
ed with the help of analogue experiments to reconstruct 
the kinematics of the frontal structure.

Robin et al., through a biostratigraphic, sedimentological 
and sequence stratigraphic study, analyse the Mesozoic 
deep-water carbonate deposits from the southern Tethyan 
passive margin in the Pichakun nappes (Neyriz area). They 
propose a new lithostratigraphic framework, dated by ra-
diolarians from Middle Jurassic to Late Cretaceous.

Piryaei et al., based on the analysis of the sedimentary 
record, study the tectonic evolution of the northeastern 
Arabian plate margin (Fars Province, SW Iran) during Late 
Cretaceous times, and its evolution from a passive to an 
active margin.

Hajikazemi et al., through a diagenetic study of the Sar-
vak Formation (Cenomanian–Turonian) main oil reservoir 
in southern Iran, show the importance of subaerial expo-
sure and meteoric diagenesis, associated with the regional 
Turonian unconformity, for the highly variable porosity and 
permeability of those rocks.

Hosseini-Barzi analyses the diagenetic evolution, in both 
time and space, of the Plio-Pleistocene syntectonic sedi-
ment of the Makran subduction zone of Iran.

Bordenave reviews the five petroleum systems defined in 
the Zagros and proposes a scenario for oil and gas expul-
sion migration in a geodynamic and tectonic scenario that 
explains oil and gas field emplacement.

This volume is more than a sum of excellent articles, it 
shows that scientific research has to be done without any 
restrictions of economic interests. To reach the scientific 
goals, companies like BP, ENI, PETRONAS, SHELL and 
TOTAL worked – despite their own interests – successfully 
together. Congratulations to the successful team!

Thomas Hofmann

=
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bucHeM van, F.S.P., GerdeS, K.D. & eSteban, M. [Eds.] 
(2010): Mesozoic and Cenozoic Carbonate Systems of 
the Mediterranean and the Middle East: Stratigraphic 
and diagenetic reference models. – Geological Society, 
Spec. Publ., 329, 422 pgs., ill., London.

ISBN: 978-1-86239-292-2.

£ 110.00.

This volume contains 14 scientific papers focusing on va-
rious aspects of Mesozoic and Cenozoic carbonate se-
quences from the Tethyan realm concentrating on south-
ern and Mediterranean regions.

The themes range from some principal considerations 
like “The influence of basin architecture and eustacy on the evolution 
of Tethyan Mesozoic and Cenozoic carbonate sequences” to a wide 
 range on special topics such as “Depositional sequences and 
palynology of Triassic carbonate-evaporite platform deposits in the Pal-
myrides, Syria”. Shallow water features like ooids (“Spatial and 
temporal distribution of ooids along a Jurassic carbonate ramp: Amella-
go outcrop transect, High-Atlas, Morocco”) or tidal channels with-
in carbonate platforms (“Channelized systems in an inner carbon-
ate platform setting: differentiation between incisions and tidal channels, 
Natih Formation, Late Cretaceous, Oman”) are treated as well as 
carbonate ramps (“Sedimentary evolution of an Upper Jurassic epei-
ric carbonate ramp, Iberian Basin, NE Spain”).

A major part of contributions deals with stratigraphic ques-
tions from some different points of view such as: “Sequence 

stratigraphy and carbon isotope stratigraphy of an Aptian mixed carbona-
te-siliciclastic platform to basin transition (Galve sub-basin, NE Spain)” 
or “High-resolution seismic stratigraphy of the Shu’aiba and Natih for-
mations in the Sultanate of Oman: implications for Cretaceous epeiric 
carbonate platform systems”. Rather regional aspects with an 
impact on petroleum geology are described by examples 
from Iran (“Regional stratigraphic architecture and reservoir types of 
the Oligo-Miocene deposits in the Dezful Embayment, Asmari and Pabdeh 
Formations, SW Iran”) and Spain (“Porosity development, diagenesis 
and basin modelling of a Lower Cretaceous (Albian) carbonate platform 
from northern Spain”).

The second part of this book concentrates on diagenet-
ic aspects and dolomitization showing examples from the 
Zagros Mountains in Iran (“Stratigraphic architecture and fracture-
controlled dolomitization of the Cretaceous Khami and Bangestan groups: 
an outcrop case study, Zagros Mountains, Iran”) and the Southern 
Alps (“Contrasting fluid events giving rise to apparently similar dia-
genetic products; late-stage dolomite cements from the Southern Alps 
and central Apennines, Italy”). Oliver Weidlich from Germany 
contrib utes “Meteoric diagenesis in carbonates below karst unconfor-
mities: heterogeneity and control factors”.

To conclude: This mixture of articles gives a modern over-
view of various aspects of carbonates, especially their dia-
genetic history thus underlining the importance for petro-
leum geology. Some well studied areas from the Middle 
East may serve as references to find answers for similar 
questions in other regions of the world.

Thomas Hofmann

=
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Tiefe Betroffenheit erfasste das Auditorium am XIX. Kon-
gress der Karpato-Balkanischen Geologischen Gesell-
schaft im September 2010 in Thessaloniki, als in der Ses-
sion über Terranes des Circumpannonischen Raumes 
Sándor Kovács als Chairman und Vortragender fehlte. 
Völlig unerwartet traf die hier Anwesenden die Mitteilung, 
dass ihr langjähriger Freund, Kollege und Initiator dieser 
Session nicht anwesend ist und wenige Tage zuvor, am 23. 
September, kurz vor der Abreise zu diesem Kongress in 
Budapest verstorben war.

Sándor Kovács war unter den Geologen Ungarns eine her-
vorragende Persönlichkeit, Initiator vieler internationaler 
Kooperationsprojekte, mit außergewöhnlich vielen Kontak-
ten zu Geologen aller Welt und langjähriger Leiter der Sek-
tion Allgemeine Geologie der Ungarischen Geologischen 
Gesellschaft. 

Sándor Kovác wurde am 30. Dezember 1948 in Tamási, ei-
nem kleinen Dorf Zentral-Transdanubiens geboren. Nach 
der Grundschule besuchte er die József Szabó „Geolo-
gical High School“ in Budapest, wo ihm neben geowis-
senschaftlichen Grundkenntnissen vor allem die wichtigs-
te Voraussetzung für die Ausübung der wissenschaftlichen 
Disziplin, die sein späteres Leben bestimmen sollte, ver-
mittelt wurde: die Begeisterung für Geologie, Gesteine und 
Fossilien.

189

Zur Erinnerung an Sándor Kovács
30. Dezember 1948 – 23. September 2010

In Memoriam Sándor Kovács
30. December 1948 – 23. September 2010

In September 2010 the attendees of the 19th Congress of 
the Carpathian-Balkan Geological Society in Thessaloni-
ki were deeply moved upon learning that the Chairman of 
the Session on Circum-Pannonian Terranes, and sched-
uled presenter, Sándor Kovács, was not present. The an-
nouncement that their friend, colleague, and the initiator of 
this session was not coming, and had passed away only a 
few days earlier as he prepared to depart for this meeting, 
was completely unexpected. 

Sándor Kovács was an outstanding personality among 
Hungarian geologists, who initiated numerous internation-
al cooperation projects, had an unusual amount of con-
tacts with geologists worldwide, and for many years was 
the head of the General Geology Department of the Hun-
garian Geological Society. 

Sándor Kovács was born on 30 December 1948 in Tamá-
si, a small village in Central Transdanubia. Following his 
secondary schooling he attended the József Szabó “Geo-
logical High School” in Budapest where, along with ba-
sic knowledge of the geosciences, he absorbed the most 
important precondition for working in the scientific area 
which would determine his later life: the enthusiasm for 
geology, rocks and fossils.
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Ab 1970 setzte er seine Studien an der Universität von 
Szeged fort. Er traf dort auf Professor Kálmán Balogh, 
wurde dank seines Talents und Engagements sein Lieb-
lingsstudent und Assistent (1975–1977) und schloss 1977 
seine Studien als Geologe und Geograph mit dem Titel ei-
nes Universitäts-Doktors ab. Als Professor Balogh 1977 
nach seiner Pensionierung zum Geologischen Dienst Un-
garns nach Budapest zurückkehrte, um das in dieser Zeit 
begonnene geologische Kartierungsprojekt Nordungarns 
zu unterstützen, folgte ihm Sándor Kovács und wurde Mit-
arbeiter des Ungarischen Geologischen Dienstes für die-
ses Projekt (1978–1987). 

Auf Empfehlung von Prof. Fülöp, dem damaligen Leiter der 
Geologischen Forschungsgruppe der Ungarischen Aka-
demie der Wissenschaften, wurde Sándor Kovács 1987 
Mitglied dieser an der Eötvös Loránd Universität ange-
siedelten Forschungsinstitution (1987–1994: Research 
Assistant; 1995 bis zu seinem Tod: Research Associate). 
Vorrangig waren am Beginn dieser Schaffensperiode kom-
pilatorische Arbeiten für den Paläozoikumsband der Geo-
logie von Ungarn. 

Von 1978 bis 1987 stand die Bearbeitung der Trias des 
Aggtelek- und Rudabánya-Berglandes und der paläozoi-
schen Formationen des Uppony- und Szendrö-Gebirges 
im Vordergrund. Basierend auf Datierungen mit Conodon-
ten entwickelte er ein neues stratigraphisches Modell für 
das Paläozoikum Nordungarns. Ergänzend dazu schrieb er 
eine Pionierarbeit über Tisza und seine plattentektonische 
Interpretation. Dabei wird die Möglichkeit großräumiger 
Verschiebungen in den Basementeinheiten des Pannoni-
schen Beckens herausgearbeitet. In dieser Periode seines 
Wirkens war er auch in Bezug auf internationale wissen-
schaftliche Kooperationen sehr aktiv. Er agierte lange Zeit 
in der Trias-Subkommission der Internationalen Stratigra-
phischen Kommission, war Sekretär der Trias-Conodon-
ten-Arbeitsgruppe und nahm zahlreiche Aufgaben in meh-
reren IGCP-Projekten wahr.

In weiterer Folge forcierte er seine Forschungsarbeiten im 
Bereich der Paläozoikums-Conodonten-Stratigraphie. Zu-
sätzlich veröffentlichte er bemerkenswerte Arbeiten über 
die Rolle von Conodonten als Metamorphoseindikatoren, 
submarine Hangsedimente in Nordungarn und die Identi-
fizierung und Interpretation ozeanischer Krustenrelikte im 
gesamten Karpatho-Pannonischen Raum. In den 90er Jah-
ren wurde er vor allem durch die Mitarbeit am IGCP-Projekt 
276 (Paleozoic geodynamic domains and their alpidic evo-
lution in the Tethys) mit dem Terrankonzept vertraut. Er war 
einer der Ersten, der auf die Anwendung dieses Konzep-
tes für die geodynamische Interpretation der Basement-
Einheiten des Pannonischen Beckens hinwies. Der Beweis 
dieser These war für ihn die wissenschaftliche Triebfeder 
bis zum Ende seines Schaffens. Dies führte zu einer Aus-
weitung seiner ohnehin schon weitreichenden internatio-
nalen Kooperationen, zu regional den Gesamtbereich der 
Alpen, Karpaten, Dinariden und Helleniden betreffenden 
vergleichenden Studien und Initiierung eines langjährigen 
internationalen Kooperationsprojektes zur Erstellung der 
Terrankarten des Circumpannonischen Raumes.

Bei diesen vergleichenden Studien brachte die Korrelati-
on des Paläozoikums des Szendrö- und Uppony-Gebirges 
mit dem der Südalpen und dem Grazer Paläozoikum wich-
tige Ergebnisse, die zu bestimmmenden Elementen für die 
Terrankarten und die damit in Zusammenhang stehenden 

Beginning in 1970 he continued his studies at the Univer-
sity of Szeged. There he encountered Professor Kálmán 
Balogh, became, thanks to his talent and commitment, his 
favourite student and assistant (1975-1977), and in 1977 
completed his studies as a geologist and geographer with 
a university doctorate degree. When Professor Balogh, fol-
lowing his retirement in 1977, returned to the Geological 
Survey of Hungary in Budapest in order to support the re-
cently begun Northern Hungary mapping project, Sándor 
Kovács followed him and became a collaborator of the 
Hungarian Geological Survey for this project (1978-1987).

Upon the recommendation of Prof. Fülöp, at the time the 
Head of the Geological Research Group of the Hungarian 
Academy of Sciences, in 1987 Sándor Kovács became a 
member of this research institution, located in the Eötvös 
Loránd University (1987-1994: Research Assistant; 1995 
until his death: Research Associate). The priority at the be-
ginning of this creative period was the compilation of ma-
terial for the Palaeozoic volume of the Geology of Hungary. 

From 1978 until 1987 the focus was primarily on the Trias-
sic of the Aggtelek and Rudabánya Hills and on the Pal-
aeozoic formations of the Uppony and Szendrö Hills. On 
the basis of conodont dating he developed a new strati-
graphic model for the North Hungarian Palaeozoic. In ad-
dition to this he wrote a pioneering study on Tisza and its 
plate tectonic interpretation. In it the possibility of large-
scale movements of the basement units of the Pannonian 
Basin is studied. In this period of his work he was also very 
active in terms of international scientific cooperation. For 
a long time he was involved in the Triassic Subcommission 
of the International Stratigraphic Commission, was Secre-
tary of the Triassic Conodont Working Group, and carried 
out numerous duties in several IGCP projects.

He further directed his research work into the area of Pa-
laeozoic conodont stratigraphy. In addition he published 
remarkable studies on the role of conodonts as indicators 
of metamorphism, on submarine slope sediments in north-
ern Hungary, and the identification and interpretation of 
relicts of oceanic crust in the entire Carpatho-Pannonian 
region. In the 90s, largely through his involvement in IGCP 
Project 276 (Paleozoic geodynamic domains and their Al-
pidic evolution in the Tethys), he became focussed on the 
terrane concept. He was one of the first to point out the 
application of this concept for the geodynamic interpreta-
tion of the basement units of the Pannonian Basin. Proving 
this thesis was to be the scientific driving force to the very 
end of his creative output. This led to an expansion of the 
already considerable number of his international coopera-
tion projects, to regional comparative studies encompass-
ing the entire area of the Alps, Carpathians, Dinarides and 
Hellenides, and to the initiating of a long-lasting interna-
tional cooperation project for the purpose of compiling the 
terrane maps of the Circum-Pannonian region. 

In the course of these comparative studies, the correlation 
of the Palaeozoic of the Szendrö and Uppony Hills with 
that of the Southern Alps and the Graz Palaeozoic pro-
vided important results, which became decisive elements 
for the terrane maps and the studies linked to them. The 
comparison of the Palaeozoic to Triassic units of the Bükk 
Mountains of northern Hungary with corresponding units 
in the Dinarides was also unusual and pioneering in terms 
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Arbeiten wurden. Der Vergleich der paläozoischen bis tri-
assischen Einheiten des Bükkgebirges in Nordungarn mit 
entsprechenden Einheiten in den Dinariden war ebenfalls 
außergewöhnlich und für zukünftige Arbeiten richtungs-
weisend. Die letzte Dekade seines Schaffens war schwer-
punktmäßig durch die Untersuchung versprengter ozeani-
scher Elemente („exotischer Terranes“) der Neotethys in 
Nordungarn und deren Vergleich mit ophiolithischen Me-
langezonen in weiten Teilen der Dinariden und Helleniden 
geprägt. Die Ergebnisse dieser Arbeiten fanden in mehre-
ren Publikationen und vor allem auch in den mesozoischen 
Teilblättern der Terrankarten ihren Niederschlag.

Neben der Forschung war die akademische Lehre für Sán-
dor Kovács – er erlangte 1994 den einer Habilitation ent-
sprechenden Titel „Candidate of Science“ – ein wichtiger 
Inhalt. Er wirkte bis zuletzt an der studentischen Ausbil-
dung an der Universität von Szeged mit; seit 1987 lehrte 
er auch an der Eötvös Loránd Universität Budapest. Da-
bei ließ er den geologischen Nachwuchs an seiner pro-
funden regionalgeologischen Kenntnis Ungarns und der 
alpin-karpatisch-dinarischen Regionen sowie an den von 
ihm für diese Regionen erarbeiteten innovativen und au-
ßergewöhnlichen geodynamischen Konzepten teilhaben.

Die Autoren des Nachrufs stehen stellvertretend für alle 
GeologInnen des Alpin-karpatisch-dinarischen Raumes, 
die für einzelne stratigraphische und regionale Bereiche 
eine intensive wissenschaftliche Zusammenarbeit mit Sán-
dor Kovács verband, woraus bei vielen eine tiefe und lang-
jährige Freundschaft entstand.

Fritz Ebner erinnert sich gerne an gemeinsame Zeiten im 
Rahmen mehrerer IGCP-Projekte (No. 4, 276), als sich 
beide intensiv mit der Analyse von Karbon-Conodon-
ten-Mischfaunen beschäftigten, in NE-Ungarn und dem 
Grazer Paläozoikum mit Conodonten belegbare mari-
ne Schichtfolgen bis ins hohe Oberkarbon rekonstruier-
ten und auf vergleichbare Schichtfolgen sowie fehlende 
variszische Tektonik und Metamorphose beider Bereiche 
verwiesen. Obwohl heute weit auseinander liegend, war 
für Sándor Kovács der Grund für diesen ehemaligen Fa-
ziesverband klar: weiträumige Seitenverschiebungen ent-
lang der  Raab-, Alpin-Dinarischen- und Balaton-Linie. In-
tuitiv erkannte er aus dem Faziesvergleich die Bedeutung 
dieser kontinentalen Fluchtbewegungen, die später in der 
Escape-Tektonik zum bestimmenden geodynamischen 
Ereignis für den ALCAPA-Raum wurden. In weiterer Fol-
ge sind derartige Bewegungen aber auch für die faziel-
len Beziehungen NE-Ungarns mit dem Dinarischen Raum 
verantwortlich. Ob Teile des Grazer Paläozoikums ur-
sprünglich mit diesen Einheiten verbunden waren und ein 
versprengtes exotisches Terran innerhalb des Ostalpins 
darstellen, wird ohne die regionale Expertise von Sándor 
Kovács nur schwer zu lösen sein. Diese Aspekte wur-
den intensiv diskutiert: irgendwo im Gelände, auf der Hár-
maskút, der Außenstation des ungarischen Geologischen 
Dienstes im Bükkgebirge, bei Eger Stierblut und von Sanyi 
selbst gekochtem Gulyás, in den Instituten in Budapest 
und Leoben oder in Sanyis geliebtem Garten am Stadt-
rand von Budapest.

Als treuer Freund war Sándor Kovács für János Haas in 
den letzten 20 Jahren der engste wissenschaftliche Weg-
gefährte. Nach vielen gemeinsamen Jahren beim unga-
rischen Geologischen Dienst führte sie ihre Arbeit in der 
Geologischen Forschungsgruppe an der Eötvös Loránd 

of future work. The last decade of his output concentrated 
on the study of dispersed oceanic elements (“exotic ter-
ranes”) of Neotethys in northern Hungary and comparing 
them with ophiolitic mélange zones in extensive parts of 
the Dinarides und Hellenides. The results of these studies 
made their way into numerous publications and above all 
into the Mesozoic Sheets of the terrane maps.

Along with research, Sándor Kovács, who in 1994 obtained 
the title of “Candidate of Science”, placed great emphasis 
on academic education. He was involved in the training of 
students at the University of Szeged until the end; since 
1987 he also taught at Eötvös Loránd University of Buda-
pest. He thus gave the rising generation of geo logists the 
opportunity of benefitting from his profound knowledge 
of the regional geology of Hungary and of the Alpine-Car-
pathian-Pannonian region, as well as the innovative and 
unusual geodynamic concepts he had applied to it. The 
authors of this obituary appear as representatives for all 
the geoscientists of the Alpine-Carpathian-Dinaric region 
who by means of intensive scientific cooperation in a va-
riety of stratigraphic and regional domains, were closely 
linked to Sándor Kovács. In many cases this led to deep 
and long-lasting friendships. 

Fritz Ebner remembers with pleasure times spent togeth-
er within the framework of several IGCP Projects (Nos. 4, 
276), when both were deeply involved in the analysis of 
Carboniferous mixed conodont fauna, reconstructing ma-
rine sequences supported by conodonts up to the latest 
Carboniferous in Northeast Hungary and the Graz Palaeo-
zoic, and pointing out comparable sequences as well as 
the absence of Variscan tectonics and metamorphism in 
both areas. Although at present they lie far apart, the rea-
son for this earlier facies similarity was clear to Sándor 
Kovács: large-scale lateral movements along the Raab, 
the Alpine-Dinaric, and the Balaton Lineaments. From the 
facies comparison he intuitively recognized the impor-
tance of these continental escape movements, which later 
were recognised, under the denomination of Escape Tec-
tonics, to be the dominant geodynamic event for the AL-
CAPA region. Such movements were subsequently found 
to explain the facies relationships between Northeast Hun-
gary and the Dinaric region. The question of whether parts 
of the Graz Palaeozoic were originally linked to these units, 
and represent a dispersed exotic terrane within the East-
ern Alps, will be difficult to answer without the regional ex-
pertise of Sándor Kovács. These aspects were intensely 
discussed: somewhere in the field, on the Hármaskút, the 
Hungarian Geological Survey’s field station in the Bükk 
Mountains, with a glass of Eger Bull’s Blood and a plate of 
gulyás Sanyi had cooked himself, in the institutes of Buda-
pest and Leoben or in Sanyi’s beloved garden at the edge 
of the city of Budapest.

As a loyal friend, Sándor Kovács was the closest scien-
tific collaborator of János Haas in the last 20 years. After 
many years together at the Hungarian Geological Survey, 
their work brought them together again at the Academic 
Research Group at Eötvös Loránd University. The focus 
here was stratigraphic and sedimentological work on nu-
merous Hungarian locations, the Jurassic of northern Hun-
gary and the problems concerning the Triassic and Juras-
sic tectonostratigraphic terranes of the Circum-Pannonian 
region. In this environment they spent pleasant and sci-
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Universität wieder zusammen. Dabei stand die stratigra-
phische und sedimentologische Bearbeitung vieler un-
garischer Lokalitäten, der Jura Nordungarns und die 
Problematik der triassischen und jurassischen tektono-
stratigraphischen Terrane des Circumpannonischen Rau-
mes im Vordergrund. In diesem Umfeld erlebten sie schö-
ne und wissenschaftlich erfolgreiche gemeinsame Zeiten, 
nicht nur in ihrem ungarischen Heimatland, sondern auch 
den umliegenden alpidischen Regionen von den Alpen bis 
zu den Dinariden. 

Sándor Kovács hatte zu den rumänischen Geologen, unter 
denen Marcian Bleahu, Gheorghe Mantea, Sever Bordea 
und Eugen Grădinaru zu engen Freunde zählten, eine tiefe 
Beziehung. Diese entwickelte sich aus ihrem bevorzugten 
Kooperationsthema, der Korrelation der Trias im Tisza Me-
gaterran. Sanyi organisierte unvergessliche Exkursionen 
in das Mecsek-, Villany-, Bükk- und Aggtelek-Bergland. 
Belebt durch köstlichen Rotwein (Egry Bikavér) eröffne-
ten die abendlichen Diskussionen interessante Möglich-
keiten für die Triaskorrelation sowie attraktive und aufre-
gende plattentektonische Modelle. Andererseits erlangte 
Sanyi auf den von den rumänischen Kollegen veranstalte-
ten Exkursionen in das für ihn so wichtige Apusenigebir-
ge einen tiefen Einblick in die Triasentwicklung dieser für 
dasTisza-Megaterran so bedeutenden Region. Die rumäni-
schen Kollegen erinnern sich aber auch gerne an die Tref-
fen in Sanyis Heim, bei denen sie im Kreis der Familie von 
 seiner Gattin Erzsébet mit traditioneller ungarischer Haus-
mannskost, allem voran mit köstlichem Gulyás, verwöhnt 
wurden. 

Das Leben von Sándor Kovács war von seiner Arbeit und 
Berufung zur Geologie nicht zu trennen. Sein regionaler 
Fokus war der Circumpannonische Raum, dessen wissen-
schaftliche Probleme er zu seiner Sache machte und ver-
suchte, sie mit enormem persönlichem Arbeitseinsatz in 
groß angelegten internationalen wissenschaftlichen Ko-
operationen zu lösen. Seine leicht zugängliche, immer zur 
Kommunikation bereite Art, Diplomatie und Fähigkeit, un-
terschiedliche Interessen zu vereinen, sowie seine Effizi-
enz bei der Zusammenführung regional weit verstreuter 
Beobachtungen/Daten eröffneten ihm rasch wissenschaft-
liche Beziehungen und persönliche Freundschaft zu allen 
KollegInnen, die an ähnlichen Fragestellungen arbeiteten. 
Das machte ihn zum enthusiastischen Promotor regionaler 
Projekte, aus denen wertvolle Synthesen für die Geologie 
der gesamten Circumpannonischen Region hervorgingen.

Durch seinen unerwarteten Tod konnte eine Vielzahl be-
reits angedachter Fragestellungen und Arbeiten nicht mehr 
gelöst und abgeschlossen werden. Trotzdem ist das, was 
er vollenden konnte, von außergewöhnlichem Wert für die 
Erforschung der Geologie und der geoydnamischen Ent-
wicklung Ungarns sowie der umliegenden Regionen und 
für zukünftige Arbeiten richtungsweisend. Schon ange-
dachte und offene Fragen sollen Auftrag für alle seine Kol-
legen und Freunde sein, denen Sándor Kovács nicht nur 
als außergewöhnlicher Wissenschaftler, sondern aufgrund 
seiner liebenswerten und netten Persönlichkeit auch als 
Mensch und Freund immer in Erinnerung bleiben wird!

entifically fruitful times together, not only in their Hungar-
ian homeland, but also in the surrounding Alpidic regions, 
from the Alps to the Dinarides. 

Sándor Kovács had a very strong relationship with the 
Romanian geologists, among them Marcian Bleahu, 
 Gheorghe Mantea, Sever Bordea, and Eugen Grădinaru, 
who were close friends. This relationship developed from 
their  favourite cooperation subject, namely the correla-
tion of the Triassic of the Tisza Megaterrane. Sanyi organ-
ised unforgettable field excursions to the Mecsek, Villany, 
Bükk, and Aggtelek Hills. Fired up by delicious red wine 
(Egry Bikavér) the evening discussions opened up inter-
esting possibilities for the correlation of the Triassic, as 
well as attractive and exciting plate tectonic models. On 
the other hand, in the course of field trips organised by the 
Romanian colleagues in the Apuseni Mountains, of such 
great importance to him Sanyi obtained deep insights into 
the development of the Triassic in this region of great sig-
nificance for the Tisza Megaterrane. The Romanian col-
leagues also remember, however, with pleasure the meet-
ings in Sanyi’s home, where within his family circle they 
were spoiled by his wife Erzsebet with traditional Hungar-
ian home cooking, primarily with delicious gulyás.

The life of Sándor Kovács was inseparable from his work 
and calling as a geologist. His regional focus was the Cir-
cum-Pannonian region, the scientific problems of which he 
made his own and attempted to solve with his enormous 
personal work commitment in large-scale international co-
operation projects. His easily approachable manner, al-
ways ready to communicate, his diplomacy and capacity 
to unite varying interests, as well as his efficiency in bring-
ing together regionally disparate data and observations, 
rapidly led to scientific relationships and personal friend-
ships with all colleagues working on similar themes. This 
made him an enthusiastic promoter of regional projects, 
from which valuable syntheses for the geology of the entire 
Circum-Pannonian region were distilled.  

Due to his unexpected death, many questions he had al-
ready addressed could not be answered, and many stud-
ies not be completed. Nevertheless, what he was able to 
achieve is of inestimable value for the study of the geology 
and the geodynamic development of Hungary, as well as 
of the surrounding regions, and serves as the pioneering 
effort for future efforts. Questions he had already brought 
up and which remain open should be a mandate for all his 
colleagues and friends who will forever remember Sándor 
Kovács not only as an extraordinary scientist, but also, 
thanks to his outgoing and friendly personality, but as a 
person and friend as well.  

Translated from the German original by  
Henry M. Lieberman of Houston, USA,  

one of Sanyi’s many  
friends and colleagues

Fritz EbnEr (Leoben),  
János Haas (Budapest),  

EuGEn Grădinaru (Bukarest)



193

List of Publications  /  Publikationsverzeichnis Sándor Kovács

baLoGH, K. & Kovács, s. (1976): Sphinctozoa from the Wetterstein 
reef limestone of Alsóhegy Mount (South Gemericum, West Car-
pathians, Northern Hungary). – Acta Miner. Petr. Szeged, 22, 297–
310, Szeged.

Kovács, s. (1977): New conodonts from the North Hungarian Tri-
assic. – Acta Miner. Petr. Szeged, 23, 77–90, Szeged.

Kovács, s. (1978): New sphinctozoan sponges from the North 
Hungarian Triassic. – N. Jb. Geol. Paläont., Mh., 1978, 685–697, 
Stuttgart.

Kovács, s. (1978): Newer calcareous sponges from the Wetter-
stein reef limestone of Alsóhegy Karstplateau (Silica nappe, Wes-
tern Carpathians, North Hungary). – Acta Miner. Petr. Szeged, 23, 
299–317, Szeged.

Kovács, s. (1979): Geological buildup of the Hungarian part of the 
South Gemerian Alsóhegy - Silica Nappe, West Carpathians (A 
dél-gömöri Alsóhegy magyarországi részének földtani felépítése). 
– Ősl. Viták, 24, 33–58 (in Hungarian), Budapest.

GuPta, v.J., Kovács, s. & oravEcz-scHEFFEr, a. (1980): Upper Tri-
assic Microfossils from Northeastern Kumaun Himalaya, India. – 
Recent Researches in Geology, 6 (1978), 582–593, Delhi.

Kovács, s. (1980): Palaeogeographical significance of the Triassic 
Hallstatt Limestone facies in the North Alpine facies region - Kor-
referatum critic (A triász hallstatti mészkő fácies ősföldrajzi 
jelentősége az,zakalpi fáciesrégióban - Kritikai korreferátum). – 
Földt. Közl., 110, 360–381 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. & Kozur, H. (1980): Some remarks on Middle, Upper 
Triassic platform conodonts. – Recent Researches in Geology, 6 
(1978), 541–581, Delhi.

Kovács, s. & Kozur, H. (1980): Stratigraphische Reichweite der 
wichtigsten Conodonten (ohne Zahnreihen Conodonten) der Mit-
tel-und Obertrias. – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 10, 47–78, 
Innsbruck.

Kovács, s., Kozur, H. & miEtto, P. (1980): Gondolella pseudolonga n. 
sp. (Conodontophorida) an important Lower Ladinian guide form. 
– Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 10, 217–221, Innsbruck.

moLnár, b., szónoKy, m. & Kovács, s. (1980): Diagenetic lithifica-
tion processes of recent hypersaline dolomites on the Danube-
Tisza-Interfluve. – Acta Miner., Petr. Szeged, 24, 315–337, Sze-
ged.

szabó, i., Kovács, s., LELKEs, Gy. & oravEcz-scHEFFEr, a. (1980): 
Stratigraphic investigation of a Pelsonian–Fassanian section at 
Felsőörs (Balaton Highland, Hungary). – Riv. Ital. Paleont., 85, 
789–806, Milan.

baLoGH, K. & Kovács, s. (1981): The Triassic sequence of the 
borehole Szőlősardó 1, N Hungary (A Szőlősardó-1. sz. fúrás). – 
MÁFI Évi Jel., 1979-ről, 39–63 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1981): Lower Devonian conodonts from the Strázsa-
hegy, near Nekézseny, Uppony Mts. - N Hungary (Alsó-devon 
Conodonták a nekézsenyi Strázsahegyről). – MÁFI Évi Jel., 1979, 
65–79 (in Hungarian), Budapest.

moLnár, b., szónoKy, m. & Kovács, s. (1981): Recens hiperszalin 
dolomitok diagenetikus, litifikációs folyamatai a DunaTisza közén. 
– Földt. Közl., 111, 119–144 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1982): Problems of the „Pannonian Median Massif“, 
the plate tectonic concept. Contributions based on the distribut-
ion of Late Paleozoic, Early Mesozoic isopic zones. – Geol. Rund-
schau, 71, 617–640, Stuttgart.

Kázmér, m., Kovács, s. & Péró, cs. (1983): A Keleti-Kárpátok 
szerkezete. – Ált. Földt. Szemle, 18, 3–75 (in Hungarian), Buda-
pest.

Kovács, s. (1983): On the evolution of excelsa stock in the Upper 
Ladinian, Carnian (Conodonta, genus Gondolella, Triassic). – In: 
zaPFE, H. (Ed.): Neue Beiträge zur Biostratigraphie der Tethys 
Trias. – Schriftenr. Erdwiss. Komm. Österr. Akad. Wiss., 5, 107–
120, Wien.

Kovács, s. (1983): Results of conodont investigations in Hungary 
until 1981 (A magyarországi Conodonta-vizsgálatok eddigi ered-
ményei). – Ősl. Viták, 30, 73–111 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1983): Major tectonic outline of the Alps (Az Alpok 
nagyszerkezeti áttekintése). – Ált. Földt. Szemle, 18, 77–155 (in 
Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1983): The Tisia Problem, the Plate Tectonic concept. 
Contributions based on the distribution of Early Mesozoic Facies 
Zones. – Ann. Inst. Geol. Geof., 60, 75–83, Bucharest.

Kovács, s. & Péró, cs. (1983): Tectonic front of a Dinaric-type 
Paleozoic in North Hungary. – Ann. Inst. Geol. Geof., 60, 85–94, 
Bucharest.

Kovács, s. & Péró, cs. (1983): Report on stratigraphical investi-
gation in the Bükkium (Northern Hungary). – In: sassi, F.P. & szE-
dErKényi, T. (Eds.): IGCP Project 5. – Newsletter, 5, 58–65, Padua 
– Budapest.

Kovács, s. & vEtőné áKos, é. (1983): On the age, petrology of the 
basic volcanics in the Uppony Mts., NE Hungary (Adatok az upp-
ony-hegységi bázisos vulkanitok korához). – MÁFI Évi Jel., 1981, 
177–199 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s., Kozur, H. & mocK, r. (1983): Relations between the 
Szendrő-Uppony, Bükk Palaeozoic in the light of the latest micro-
paleontological investigations (A szendrő-upponyi, a bükki paleo-
zoikum kapcsolata az új mikropaleontológiai vizsgálatok tükré-
ben). – MÁFI Évi Jel., 1981, 155–175 (in Hungarian), Budapest.

Kázmér, m., Kovács, s. & Péró, cs. (1984): Tanulmányúton a 
Pieniny-Szirtövben, a Lengyel-Tátrában. – Ált. Földt. Szemle, 20, 
103–145 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1984): Tiszia-probléma, lemeztektonika, kritikai elem-
zés a koramezozoós fácieszónák eloszlás alapján. – Földt. Kut., 
27, 55–72 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1984): Beszámoló az IGCP 4. sz. projectjének (A 
Tethys régió triásza), az IUGS Triász Albizottságának 
munkaértekezletéről. – Földt. Közl., 114, 127–131 (in Hungarian), 
Budapest.

Kovács, s. (1984): Comments on the proposed Triassic Time 
Scale. – Albertiana, 2, 6–7, Utrecht.

Kovács, s. (1984): North Hungarian Triassic Facies Types: A 
review. – Acta Geol. Hung., 27, 251–264, Budapest.

LELKEsné FELvári, Gy., Kovács, s. & maJoros, Gy. (1984): Lower 
Devonian pelagic limestone in borehole Kékkút 4, Bakony Mts. 
(Alsó-devon pelágikus mészkő a Kékkút-4. sz. fúrásban). – MÁFI 
Évi Jel., 1982, 289–315 (in Hungarian), Budapest.

nicora, a. & Kovács, s. (1984): Conodont fauna from the Rotelli-
formis, Meeki, Occidentalis zones (Middle Triassic) of the Hum-
boldt Range, Nevada, Western-North America. – Riv. It. Paleont. 
Strat., 90, 135–164, Milan.

Haas, J. & Kovács, s. (1985): Lithostratigraphical subdivision of 
the Hungarian Triassic. – Albertiana, 4, 5–15, Utrecht.

Kázmér, m. & Kovács, s. (1985): Permian–Paleogene paleogeo-
graphy along the eastern part of the Insubric-Periadriatic linea-
ment system: evidence for continental escape of the Bakony-
Drauzug unit. – Acta Geol. Hung., 28, 71–84, Budapest.

árKai, P. & Kovács, s. (1986): Diagenesis, regional metamorphism 
of the Mesozoic of Aggtelek-Rudabánya Mountains (Northeast 
Hungary). – Acta Geol. Hung., 29, 349–373, Budapest.

budai, t. & Kovács, s. (1986): Contribution to the stratigraphy of 
the Rezi Dolomite Formation - Metapolygnathus slovakensis, Conodon-
ta, Upper Triassic, from the Keszthely Mts., W Hungary (A Rezi 
Dolomit rétegtani helyzete a Keszthelyi-hegységben). – MÁFI Évi 
Jel., 1984, 175–191 (In Hungarian and in English), Budapest.

Kovács, s. (1986): Das erste halbe Jahrhundert der Trias-Strati-
graphie (A triász rétegtan másfél évszázada). – Földt. Közl., 116, 
79–82 (in Ungarisch), Budapest.



194

Kovács, s. (1986): Zum Zentenarium der Deckentheorie (A 
takaróelmélet centenáriumára). – Földt. Közl., 116, 2, 173–177 (in 
Ungarisch, deutsche Zusammenfassung), Budapest.

Kovács, s. (1986): Conodont-biostratigraphical, microfacies 
investigations in the Hungarian part of the Northeastern 
Ru dabánya Mts. (Conodonta-biosztratigráfiai, mikrofácies vizs-
gálatok a Rudabányai-hegység ÉK-i részén). – MÁFI Évi Jel., 1984, 
193–244 (in Hungarian, English summary), Budapest.

Kovács, s. & PaPsová, J. (1986): Conodonts from the Paraceratites 
binodosus Zone (Middle Triassic) from the Mecsek Mts., Southern 
Hungary, from the Choč nappe of the Low Tatra Mts., Czechoslo-
vakia. – Geol. Zborn., Geol. Carpath., 37, 59–74, Bratislava.

Kovács, s. (1987): Olisztosztrómák, egyéb, vízalatti gravitációs 
tömegszállítással kapcsolatos üledékek az,zakmagyarországi 
paleo-mezozoikumban. I. – Földt. Közl., 117, 61–69 (in Hungari-
an), Budapest.

Kovács, s. (1987): Az Alföld medencealjzatának lemeztektonikai 
helyzete, kapcsolatai. – In: szEdErKényi, t. (Ed.): az Alföld meden-
cealjzatának szerkezetfejlődése. – MTA Szegedi Akadémiai Bizott-
ságának Kiadványai, 17–28 (in Hungarian), 3 ábra, Szeged.

Kovács, s. & árKai, P. (1987): Conodont alteration in metamor-
phosed limestones from northern Hungary, its relationship to car-
bonate texture, illite crystallinity, vitrinite reflectance. – In: austin, 
R.L. (Ed.): Conodonts: Investigative techniques, applications. – 
209–229, Chichester (Ellis Horwood Ltd.).

Kovács, s. (1988): Olistostromes and other deposits connected to 
subaqueous mass-gravity transport in the North Hungarian Paleo-
Mesozoic. – Acta Geol. Hung., 31, 265–287, Budapest.

Kovács, s., LEss, Gy., Piros, o. & rótH, L. (1988): Az Aggtelek–
Rudabányai-hegység triász formációi. – MÁFI Évi Jel., 1986, 
19–43 (in Hungarian), Budapest.

PEšić, L., ramovš, a., srEmac, J., Pantić-Prodanović, s., 
FiLiPović, i., Kovács, s. & PELiKán, P. (1988): Upper Permian depo-
sits of the Jadar region, their position within the western Paleote-
thys. – Mem. Soc. Geol. It., 34 (1986), 211–219, Rome.

riEdEL, P., sEnowbari-daryan, b., Kovács, s. & PELiKán, P. (1988): 
The age of the Bányahegy reef limestone, Bükk Mts., NE Hungary 
(A bányahegyi zátonymészkő (Bükk-hegység) kora). – MÁFI Évi 
Jel., 1986, 105–115 (in Hungarian), Budapest.

Kázmér, m. & Kovács, s. (1989): Triassic, Jurassic oceanic/para-
oceanic belts in the Carpathian–Pannonian region, its surround-
ings. – In: ŞEnGör, A.M.C. (Ed.): Tectonic Evolution of the Tethyan 
Region. – 77–92, Dordrecht (Kluwer Academic Publishers).

Kovács, s. (1989): Major events of the tectono-sedimentary evo-
lution of the North Hungarian Paleo-Mesozoic: History of the 
north western termination of the Late Paleozoic, Early Mesozoic 
Tethys. – In: ŞEnGör, A.M.C. (Ed.): Tectonic Evolution of the Tethy-
an Region. – 93–108, Dordrecht (Kluwer Academic Publishers).

Kovács, s. (1989): Devonian olistostrome with limestone olisto-
liths, volcanic matrix from Strázsa Hill, Uppony Mts., northeastern 
Hungary. – N. Jb. Geol. Palont. Mh., 1989, 109–127, Stuttgart.

Kovács, s. (1989): Geology of North Hungary: Paleozoic, Meso-
zoic terraines. – In: 21st European Micropaleontological Colloqui-
um. – Guidebook, 15–36, Budapest.

Kovács, s., császár, G., GaLácz, a., Haas, J., naGy, E. & vörös, 
a. (1989): The Tisza Superunit was originally part of the North 
Tethyan (European) Margin. – In: nairn, A.E.M. (Ed.): Results of the 
IGCP Project 198 (Evolution of Northern Margin of the Tethys), Vol. 
II. – Mem. Soc. Géol. France, N. S., 154, 81–100, Paris.

Kovács, s., LEss, Gy., Piros, o., réti, zs. & rótH, L. (1989): Trias-
sic formations of the Aggtelek-Rudabánya Mountains (Northeas-
tern Hungary). – Acta Geol. Hung., 32, Budapest.

császár, G., GaLácz, a., Haas, J., Kázmér, m., Kovács, s., naGy-
marosi, a., szEntGyörGyi, K. & vörös, a. (1990): Paleogeography 
of the Pannonian Basin. – In: raKús, m., dErcourt, J. & nairn, 
A.E.M. (Eds.): Evolution of the Northern Margin of Tethys (The 
Results of IGCP Project 198), Vol. III. – Mem. Soc. Géol. France, N. 
S., 154, 63–89, Paris.

Kovács, s. & árKai, P. (1990): Significance of conodont limestone 
texture alterations in recognition of the boundary between diage-
nesis, regional dynamothermal metamorphism, based on examp-
les from the Aggtelek, Rudabánya Mts., NE Hungary (A Conodon-
ta, mészkő-szöveti elváltozások jelentősége a diagenezis, a regi-
onális dinamotermális metamorfózis határának felismerésében, 
aggtelek-rudabányai-hegységi példák alapján). – MÁFI Évi Jel., 
1987, 215–235 (in Hungarian), 2, Budapest.

Kovács, s. & LELKEs-FELvári, Gy. (1990): Stratigraphic correlation 
forms of Paleozoic units in Hungary. – Rend. Soc. Geol. It., 12 
(1989), 295–303, Rome.

Kovács, s. & naGy, G. (1990): Contributions to the age of the 
Avicula, Halobia limestones, Fekete-hegy Limestone Formation, in 
Pilis Mts., NE Transdanubian Central Range, Hungary (A Pilis-
hegység aviculás, halobiás mészkőösszletének kora). – MÁFI Évi 
Jel., 1987, 95–129 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s., nicora, a., szabó, i. & baLini, m. (1990): Conodont 
biostratigraphy of Anisian/Ladinian Boundary Sections in the 
Balaton Upland (Hungary), in the Southern Alps (Italy). – Courier 
Forsch.-Inst. Senckenberg, 118, 171–195, Frankfurt a. M.

EbnEr, F., Kovács, s. & scHönLaub, H.P. (1991): Das klassische 
Karbon in Österreich und Ungarn, ein Vergleich der sedimentären 
fossilführenden Vorkommen. – In: LobitzEr, H. & császár, G. 
(Eds.): Jubiläumsschrift 20. Jahre Geologische Zusammenarbeit 
Österreich-Ungarn, Teil 1. – 263–294, Wien.

Kristan-toLLmann, E., Haas, J. & Kovács, s. (1991): Karnische 
Ostracoden und Conodonten der Bohrung Zsámbék-14 im Trans-
danubischen Mittelgebirge (Ungarn). – In: LobitzEr, H. & császár, 
G. (Eds.): Jubiläumsschrift 20. Jahre Geologische Zusammenar-
beit Österreich–Ungarn, Teil 1. – 193–219, Wien.

GnoLi, m. & Kovács, s. (1992): The oldest megafossils of Hungary: 
Silurian orthocone nautiloids from Strázsa Hill, Uppony Mts., NE 
Hungary (Magyarország legidősebb makrofossziliái: szilur ortho-
con Nautiloideák az Uppony-hegységi Strázsahegyről). – MÁFI Évi 
Jel., 1990, 375–393 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1992): Stratigraphy of the Szendrő-Uppony Paleozoic 
(Northeastern Hungary). – In: vozár, J. (Ed.): Special Volume to 
the problems of the Paleozoic Geodynamic Domains. – IGCP Pro-
ject No. 276, 93–108, GÚDS, Bratislava.

Kovács, s. (1992): Tethys western ends during the Late Paleozoic, 
Triassic, their possible genetic relationships. – Acta Geol. Hung., 
35, 329–369, Budapest. 

Kovács, s. (1993): Conodont biostratigraphy of the Anisian/Ladi-
nian boundary interval in the Balaton Highland, its significance in 
the definition of the boundary (Preliminary report). – Acta Geol. 
Hung., 36, 39–57, Budapest.

Kovács, s. (1993): Conodonts of stratigraphic importance from 
the Anisian/Ladinian boundary interval of the Balaton Highland, 
Hungary. – Riv. It. Paleont. Strat., 99, 473–514, Milan.

bLEaHu, m., mantEa, GH., Haas, J., Kovács, s., Péró, cs., bor-
dEa, s., Panin, s., bérczi-maKK, a., stEFanEscu, m., Konrád, Gy., 
naGy, E., ráLiscH-FELGEnHauEr, E., šiKić, K. & töröK, á. (1994): 
Triassic facies types, evolution, paleogeographic relations of the 
Tisza Megaunit. – Acta Geol. Hung., 37, 187–234, Budapest.

Kovács, s., dosztáLy, L., Góczán, F., oravEcz-scHEFFEr, a. & 
budai, t. (1994): The Anisian/Ladinian boundary in the Balaton 
Highland, Hungary, a complex microbiostratigraphic approach. – 
Albertiana, 14, 53–65, Utrecht.

Haas, J., Kovács, s., Krystyn, L. & LEin, r. (1995): Significance of 
Late Permian, Triassic facies zones in terrane reconstructions in 
the Alpine North Pannonian domain. – Tectonophysics, 242, 
19–40, Amsterdam.

Haas, J., Kovács, s. & töröK, á. (1995): Early Alpine shelf evoluti-
on in the Hungarian segment of the Tethys margin. – Acta Geol. 
Hung., 38, 95–110, Budapest.

sKourtsis-coronEou, v., tsELEPidis, v., Kovács, s. & dosztáLy, L. 
(1995): Triassic pelagic sedimentary evolution in some geotecto-
nic units in Greece, Hungary: a comparison. – Proc. 15th Congress 
Carpatho-Balkan Geol. Assoc., Geol. Soc. Greece, Spec. Publ., 4, 
275–281, Thessaloniki.



195

árKai, P., császár, G., Haas, J., Hámor, G., Kovács, s., szEdEr-
Kényi, t., szEntGyörGyi, K. & vöLGyi, L. (1996): Stage of structural 
evolution, megastructural units (Szerkezetfejlődési szakaszok, 
nagyszerkezetei egységek). – In: Haas, J. (Ed.): Magyarázó „Mag-
yarország földtani térképe a kainozoikum elhagyásával“, „Magyar-
ország szerkezetföldtani térképe“ című térképlapokhoz. – 75–128, 
165–181 (in Hungarian), M. Áll. Földt. Int., Budapest.

Kovács, s. (1996): Magyarország nagyszerkezeti helyzete, geoló-
giai környezetének fő vonásai. – In: Haas, J. (Ed.): Magyarázó 
„Magyarország földtani térképe a kainozoikum elhagyásával“, 
„Magyarország szerkezetföldtani térképe“ című térképlapokhoz. 
– 43–73 (in Hungarian), M. Áll. Földt. Int., Budapest.

Kovács, s., PaPšová, J. & PErri, m.c. (1996): New Middle Triassic 
conodonts of the Gondolella szabói, G. trammeri lineage from the West 
Carpathian Mts., from the Southern Alps. – Acta Geol. Hung., 39, 
103–128, Budapest.

vörös, a., szabó, i., Kovács, s., dosztáLy, L. & budai, t. (1996): 
The Felsőörs section: a possible stratotype for the base of the 
Ladinian stage. – Albertiana, 17, 25–40, Utrecht.

EbnEr, F., Kovács, s. & scHönLaub, H.P. (1997): Szendrői-, Uppo-
nyi-hegység paleozoikumának összehasonlítása a Karni-Alpok, 
Déli-Karavankák paleozoikumával, a Grazi-paleozoikumával. – In: 
Haas, J. (Ed.): Fülöp József-emlékkönyv. – 157–177 (in Hungari-
an), Akad. Kiadó, Budapest.

Kovács, s. (1997): Middle Triassic Rifting, Facies Differentiation in 
Northeast Hungary. – In: sinHa, A.K. (Ed.): Geodynamic Domains 
in the Alpine-Himalayan Tethys. – 375–397, Oxford – New Delhi – 
Calcutta (IBH Publishing Co. Pvt. Ltd.).

dosztáLy, L., GuLácsi, z. & Kovács, s. (1998): Az, zak-magyarors-
zági jura képződmények rétegtana. – In: bérczi, i. & Jámbor, Á. 
(Eds.): Magyarország geológiai képződményeinek rétegtana. – 
309–318 (in Hungarian), MOL Rt., MÁFI Kiadv. Budapest.

EbnEr, F., Kovács, s. & scHönLaub, H.P. (1998): Stratigraphic, 
facial correlation of the Szendrő-Uppony Paleozoic (NE Hungary) 
with the Carnic Alps, South Karawanken Mts., Graz Paleozoic 
(Southern Alps, Central Eastern Alps); some paleogeographic 
implications. – Acta Geol. Hung., 41, 355–388, Budapest.

Kovács, s. (1998): Events preceding the opening of the Mesozoic 
Tethys in the East Mediterranean Region. – In: PaPaniKoLaou, d. & 
sassi, F.P. (Eds.): IGCP Project No. 276, Newsletter No. 6. – Spec. 
Publ. Geol. Soc. Greece, 3, 122–139, Athens.

Kovács, s. (1998): A Szendrői-, az Upponyi-hegység paleozoós 
képződményeinek rétegtana. – In: bérczi, i. & Jámbor, Á. (Eds.): 
Magyarország geológiai képződményeinek rétegtana. – 107–117 
(in Hungarian), MOL Rt., MÁFI Kiadv., Budapest.

Kovács, s. (1998): Az, zak-magyarországi triász képződmények 
rétegtana. – In: bérczi, i. & Jámbor, Á. (Eds.): Magyarország geo-
lógiai képződményeinek rétegtana. – 245–251 (in Hungarian), 
MOL Rt., MÁFI Kiadv., Budapest.

Kovács, s. & HiPs, K. (1998): A Bükk-, az Aggteleki-hegység újpa-
leozóos képződményeinek rétegtana. – In: bérczi, i. & Jámbor, Á. 
(Eds.): Magyarország geológiai képződményeinek rétegtana. – 
149–153 (in Hungarian), MOL Rt., MÁFI Kiadv., Budapest.

Kovács, s., szEdErKényi, t., árKai, P., buda, Gy., LELKEs-FELvári, 
Gy. & naGymarosy, a. (1998): Explanation to the Terrane Map of 
Hungary. – In: PaPaniKoLaou, D. (Ed.): IGCP Project No. 276, Ter-
rane Maps, Terrane Descriptions. – Ann. Geol. Pays Helleniques, 
37 (1996/1997), 271–330, Athens.

dimitriJEvić, m.n., dimitriJEvić, m.d., Karamata, s., sudar, m., 
Kovács, s., dosztáLy, L., GuLácsi, z. & PELiKán, P. (1999): Olisto-
strome/melanges in Yugoslavia, Hungary: An overview of the pro-
blematics, preliminary comparison. – Geol. Carpath., Spec. Issue, 
50, 147–149, Bratislava.

brEzsnyánszKy, K., Haas, J., Kovács, s. & szEdErKényi, t. (2000): 
Geology of Hungary 2000. Basement Geology. A short introduc-
tion. – Hung. Geol. Inst., 8 S., Budapest.

Haas, J., mioč, P., Pamić, J., tomLJEnović, b., árKai, P., bérczi-
maKK, a., KoroKnai, b., Kovács, s. & ráLiscH-FELGEnHauEr, E. 
(2000): Complex structural pattern of the Alpine-Dinaridic-Panno-
nian triple junction. – Int. J. Earth. Sci., 89, 377–389, Stuttgart.

Kovács, s., szEdErKényi, t., Haas, J., buda, Gy., császár, G. & 
naGymarosy, a. (2000): Tectonostratigraphic terranes in the pre-
Neogene basement of the Hungarian part of the Pannonian area. 
– Acta Geol. Hung., 43, 225–328, Budapest.

Protić, L., FiLiPović, i., PELiKán, P., Jovanović, d., Kovács, s., 
sudar, m., HiPs, K., LEss, Gy. & cviJić, r. (2000): Correlation of 
the Carboniferous, Permian, Triassic sequences of the Jadar 
Block, Sana-Una, „Bükkium“ terranes. – In: Karamata, s. & 
JanKović, S. (Eds.): Proceedings of the International Symposium 
„Geology, Metallogeny of the Dinarides, the Vardar Zone“. – 
61–69, Banja Luka.

Haas, J. & Kovács, s. (2001): The Dinaridic-Alpine connection, as 
seen from Hungary. – Acta Geol. Hung., 44, 345–362, Budapest.

Haas, J., Hámor, G., Jámbor, á., Kovács, s., naGymarosy, a. & 
szEdErKényi, t. (2001): Geology of Hungary. – 317 S., Budapest 
(Eötvös University Press).

dosztáLy, L., Józsa, s., Kovács, s., LEss, Gy., PELiKán, P. & Péró, 
cs. (2002): North-East Hungary. Post Congress Excursion C, 1st 
Day Programme. – In: vozár, J., voJtKo, r. & sLiva, L. (Eds.): 
Guide to Geological Excursions. XVIIth Congress of Carpathian-
Balkan Geological Association, Bratislava, Slovak Republik. – 
104–117, Státny Geologicky Ústav Dionyza Stúra, Bratislava.

LEss, Gy., GuLácsi., z., Kovács, s., PELiKán, P., PEntELényi, L. 
rEzEssy, a. & sásdi, L. (2002): Geological map of the Bükk Mts (A 
Bükk-hegység földtani térképe), 1:50.000. – Geol. Inst. Hungary, 
Budapest.

Pamić, J., Kovács, s. & vozár, J. (2002): The internal Dinaridic 
fragments into collage of the South Pannonian Basin. – Geol. Car-
path., 53, Spec. Issue, Proc. 17th Carpatho-Balkan Geol. Congr., 
55–61, Bratislava.

Péró, cs., Kovács, s., LEss, Gy. & Fodor, L. (2002): Tectonic set-
ting of the Triassic Hallstatt (s.l.) facies in NE Hungary. – Geol. 
Carpath., 53, Spec. Issue, Proc. 17th Carpatho-Balkan Geol. 
Congr., 24–25, Bratislava.

dimitriJEvić, m.n., dimitriJEvić, m.d., Karamata, s., sudar, m., 
GErzina, n., Kovács, s., dosztáLy, L., GuLácsi, z., LEss, Gy. & 
PELiKán, P. (2003): Olistostrome/mélanges, an overview of the pro-
blems, preliminary comparison of such formations in Yugoslavia, 
NE Hungary. – Slovak. Geol. Mag., 9, 23–40, Bratislava.

FiLiPović, i., Jovanović, d., sudar, m., PELiKán, P., Kovács, s., 
LEss, Gy. & HiPs, K. (2003): Comparison of the Variscan, Early 
Alpine evolution of the Jadar Block (NW Serbia), „Bükkium“ (NE 
Hungary) terranes: some paleogeographic implications. – Slovak. 
Geol. Mag., 9, 3–21, Bratislava.

Kovács, s. (2003): Conodont biostratigraphy. – In: vörös, A. (Ed.): 
The Pelsonian Substage on the Balaton Highland (Middle Triassic, 
Hungary). – Geol. Hung., Ser. Palaeont., 55, 34–38, Budapest.

Kovács, s. (2003): Pelsonian conodonts from the Balaton High-
land. – In: vörös, A. (Ed.): The Pelsonian Substage on the Balaton 
Highland (Middle Triassic, Hungary). – Geol. Hung., Ser. Palaeont., 
55, 159–177, Budapest.

Péró, cs., Kovács, s., LEss, Gy. & Fodor, L. (2003): Geological 
setting of Triassic „Hallstatt“ (s.l.) facies in NE Hungary. – Ann. 
Univ. Sci. Budapest, Section Geol., 35, 58–60, Budapest.

Józsa, s. & Kovács, s. (2004): Darnói, Szarvaskői komplexumok. 
– In: Haas, J. (Ed.): Magyarország geológiája. Triász. – 184–191 (in 
Hungarian), Budapest.

Kovács, s., brEzsnyánszKy, K., Haas, J., szEdErKényi, t., EbnEr, 
F., Pamić, J., tomLJEnović, b., GaEtani, m., vai, G.-b., KräutnEr, 
H.G., Karamata, s., Kristić, b., vozár, J., vozárová, a. & mioč, P. 
(Eds.) (2004): Tectonostratigraphic terrane, paleoenvironment 
maps of the Circum-Pannonian region, 1:2.500.000: A: Variscan 
preflysch (Devonian, Early Carboniferous) environments, B: Late 
Variscan (Latest Carboniferous, Early Permian) environments, C: 
Initial Neotethyan rifting (Middle, Late Triassic) environments. D: 
Maximum Neotethyan spreading (Middle Jurassic) environments. 
– Hung. Geol. Inst., Budapest.

Kovács, s., LEss, Gy., HiPs, K., Piros, o. & Józsa, s. (2004): Agg-
teleki-Rudabányai egységek. –  In: Haas, J. (Ed.): Magyarország 
geológiája. Triász, 197–288 (in Hungarian), Budapest.



196

LEss, Gy., mELLo, J. (Eds.), ELEčKo, m., Kovács, s., PELiKán, P., 
PEntELényi, L., PErEGi, zs., Pristáš, J., radócz, Gy., szEntPétE-
ry, i., vass, d., vozár, J. & vozárová, a. (2004): Geological Map 
of the Gemer-Bükk Area 1:100.000. – Hung. Geol. Inst., Budapest.

Haas, J., GöröG, á., Kovács, s., ozsvárt, P. & PELiKán, P. (2005): 
Displaced Jurassic foreslope and basin deposits of Dinaridic ori-
gin in North Hungary. – 7th Workshop on Alpine Geological Stu-
dies, Opatija, Abstract Vol., 41–42, Zagreb.

Kovács, s., árKai, P. & Haas, J. (2005): Jakob Pamic’s contribution 
to the Hungarian geology. – Acta Geol. Hung., 48, 123–131, Buda-
pest.

Kovács, s., bóna, J. & ráLiscH-FELGEnHauEr, E. (2005): Middle 
Anisian (Pelsonian) platform conodonts from the Triassic of the 
Villány Hills, South Hungary. – Acta Geol. Hung., 48, 107–115, 
Budapest.

Kövér, sz., Fodor, L., Kovács, s., csontos, L. & Péró, cs. (2005): 
Deformation of metamorphic (Torna?) and non-metamorphic 
(Bódva) Mesozoic sequences in the central part of Rudabánya 
Hills, NE Hungary. – Geolines, 19, 73–74, Praha.

Kövér, sz., Fodor, L., Kovács, s., csontos, L. & Péró, cs. (2005): 
Tectonic position of Torna s.s. and Bódva Units in the central part 
of Rudabánya Hills, NE Hungary. – In: tomLJEnovic, b., baLEn, d. 
& vLaHovic, I. (Eds.): 7th Workshop on Alpine Geological Studies, 
Opatija. – Abstract Vol., 53–54, Zagreb.

Kovács, s. & ráLiscH-FELGEnHauEr, E. (2005): Middle Anisian 
(Pelsonian from the Triassic of the Mecsek Mts., South Hungary), 
their taxonomy, stratigraphic significance. – Acta Geol. Hung., 48, 
69–105, Budapest.

Kovács, s., Józsa, s., GuLácsi, z., dosztáLy, L.b., árGyELán, G., 
Forián-szabó, m. & ozsvárt, P. (2005): Permo-Mesozoic Forma-
tions of the Darnó Hill Area, NE Hungary – a displaced fragment of 
the Inner Hellenidic – Inner Dinaridic accretionary complexes. – 7th 
Workshop on Alpine Geological Studies, Zagreb, 51–52, Zagreb.

LEss, Gy., Kovács, s., PELiKán, P. (Ed.), PEntELényi, a. & sásdi, L. 
(2005): Geology of the Bükk mountains (A Bükk-hegység földta-
na). – Magyar Állami Földtani Intézet Kiadv., 284 S., Budapest.

EbnEr, F., rantitscH, G., russEGGEr, a., vozár, a. & Kovács, s. 
(2006): A three component (organic carbon, pyritic sulphur, carbo-
nate content) model as a tool for lithostratigraphic correlation of 
Carboniferous sediments in the Alpine – Carpathian – North Pan-
nonian Realm. – Geol. Carpath., 57, 243–256, Bratislava.

ErcEGovac, m. & Kovács, s. (2006): New vitrinite reflectance data 
from the Paleozoic of Szendrő and Uppony Units, „Bükkium“ s.l., 
NE Hungary. – In: Proc. 18th Congr. Carpathian-Balkan Geol. Ass., 
132–135, Belgrade.

Haas, J., GöröG, á., Kovács, s., ozsvárt, P., matyóK, i. & PELiKán, 
P. (2006): Displaced Jurassic foreslope and basin deposits of 
Dinaridic origin Northeast Hungary. – Acta Geol. Hung., 49, 197–
200, Budapest.

Haas, J., Kovács, s., Karamata, s., sudar, m., GawLicK, H.-J., 
Grădinaru, E., mELLo, J., PoLáK, m., HaLamić, J., tomLJEnović, b. 
& oGorELEc, b. (2006): Jurassic Environments in the Circum-Pan-
nonian Region. – Proc. 18th Congr. Carpathian-Balkan Geol. Ass., 
201–204, Belgrade. 

Kovács, s., ráLiscH-FELGEnHauEr, E. & bóna, J. (2006): Conodont 
colour alteration related to a half-graben structure: an example 
from the Mesozoic of the Mecsek, Villány Hills area (Tisza Megau-
nit, Southern Hungary). – Geol. Carpath., 57, 257–268, Bratislava.

PaPaniKoLaou, d., miGiros, G., GuLácsi, z. & Kovács, s. (2006): A 
diverticulation model for the Szarvaskő ophiolite complex in the 
western part of the Bükk Mts. – In: Proc. 18th Congr. Carpathian-
Balkan Geol. Ass. – 429–431, Belgrade.

PaPaniKoLaou, d., miGiros, G., Kovács, s. & GuLácsi, z. (2006): 
Re-interpretation of the Bükk tectono-stratigraphy from the Bükk 
platform to Bükk basin and the Szarvaskő Ocean. – In: Proc. 18th 

Congr. Carpathian-Balkan Geol. Ass. – 432–434, Belgrade.

sudar, m. & Kovács, s. (2006): Metamorphosed and ductilely 
deformed conodonts from Triassic limestones situated beneath 
ophiolite complexes: Kopaonik Mts. (Serbia) and Bükk Mountains 
(NE Hungary) – a preliminary comparison. – Geol. Carpath., 57, 
157–176, Bratislava. 

sudar, m., Kovács, s., Haas, J., Karamata, s., GawLicK, H.-J., 
Grădinaru, E., Péró, cs., mELLo, J., PoLáK, m., tomLJEnović, b., 
oGorELEc, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (2006): Triassic environ-
ments in the Circum-Pannonian region related to the initial Neo-
tethyan rifting stage. – Proc. 18th Congr. Carpathian-Balkan Geol. 
Ass., 609–614, Belgrade.

vozárová, a., EbnEr, F., Kovács, s., KräutnEr, H.G., szEdErKé-
nyi, t., Krstić, b., srEmac, J., tomLJEnović, b. & novaK, m. (2006): 
Late Variscan (latest Carboniferous – early Permian) late- and 
post-orogenic environments in the Circum Pannonian Region. – 
Proc. 18th Congr. Carpathian-Balkan Geol. Ass., 651–654, Belgra-
de.

EbnEr, F., vozárová, a. & Kovács, s. (2007): Die variszische Oro-
genese im Circum-Pannonischen Raum – reflektiert an Devon-
Karbon-Sedimenten. – Jb. Geol. B.-A., 147, 315–329, Wien.

EbnEr, F., vozárová, a., vozár, J. & Kovács, s. (2008): Late and 
post-Variscan palaeogeographic and tectonic evolution of the 
ALCAPA-region. – 33rd Int. Geol. Congr., EUR-18, Abstract, CD-
Rom, Oslo.

EbnEr, F., vozárová, a., vozar, J. & Kovács, s. (2008): Late and 
post-Variscan sedimentary evolution in the ALCAPA-region. – 
Journal of Alpine Geology, 49, 20–21, Wien.

EbnEr, F., vozárová, a., Kovács, s., KräutnEr, H.G., Krstić, b., 
szEdErKényi, t., Jamičić, d., baLEn, d., bELaK, m. & traJanova, m. 
(2008): Devonian–Carboniferous pre-flysch and flysch environ-
ments in the Circum-Pannonian Region. – Geol. Carpath., 59, 
159–195, Bratislava.

Kovács, s., GawLicK, H.-J., Haas, J., missoni, s., ozsvárt, P. & 
suzuKi, H. (2008): New Triassic and Jurassic biostratigraphic con-
straints for precision of the age of Darnó ophiolitic mélange (NE 
Hungary). – Journal of Alpine Geology, 49, 57, Wien.

Kovács, s., Haas, J., szEbényi, G., GuLácsi, z., Józsa, s., PELiKán, 
P., baGoLy-árGyELán, G., GöröG, á., ozsvárt, P., GEcsE, zs. & 
szabó, i. (2008): Permo-Mesozoic formations of the Recsk-Darnó 
Hill area: stratigraphy and structure of the Pre-Tertiary basement 
of the Paleogene Recsk Ore Field. – In: FöLdEssy, J. & Hartai, É. 
(Eds.): Recsk and Lahóka, geology of the Paleogene ore complex. 
– Geosciences Ser. A, Mining, 73, 33–56, Miskolc (Publ. Univ. Mis-
kolc)

Kövér, sz., Fodor, L. & Kovács, s. (2008): A Rudabányai-hegység 
jura képződményeinek szerkezeti helyzete és üledékes kapcsolata 
– régi koncepciók áttekintése és új munkahipotézis. – A Magyar 
Állami Földtani Intézet Évi Jelentése 2006-ról, 97–119 (in Hungar-
ian), Budapest. 

Kövér, sz., Fodor, L., JudiK, K., némEtH, t., baLoGH, K. & Kovács, 
s. (2009): Deformation history and nappe stacking in Rudabánya 
Hills (Inner Western Carpathians) unravelled by structural geologi-
cal, metamorphic petrological and geochronological studies of 
Jurassic sediments. – Geodinamica Acta, 22, 3–29 (IF 1.058).

vozárová, a., EbnEr, F., Kovács, s., KräutnEr, H.-G., szEdErKé-
nyi, t., Krstić, b., srEmac, J., aLJinović, d., novaK, m. & sKabEr-
nE, d. (2009): Late Variscan (Carboniferous to Permian) environ-
ments in the Circum Pannonian Region. – Geol. Carpath., 60, 
71–104, Bratislava.

Haas, J., Kovács, s., Karamata, s. & sudar, m. (2010): Displaced 
South Alpine and Dinaridic elements in the Mid-Hungarian Zone. 
– Bulletin T. CXL de l’Académie serbe des sciences et des arts, 
81–103, Belgrade.

Haas, J., Kovács, s., Karamata, s., sudar, m., GawLicK, H.-J., 
Grădinaru, E., mELLo, J., PoLáK, m., Péró, cs., oGorELEc, b. & 
busEr, s. (2010): Jurassic environments in the Circum-Pannonian 
Region. – In: vozár, J., EbnEr, F., vozárová, a., Haas, J., Kovács, 
s., sudar, m., biELiK, m. & Péró, Cs.. (Eds.): Variscan and Alpine 
terranes of the Circum-Pannonian Region. – Geol. Institute, SAS, 
157–202, Bratislava. 



197

Kovács, s., EbnEr, F. & Karamata, s. (2010): Terrane philosophy 
– Application of the terrane concept to the Circum-Pannonian 
Region. – In: vozár, J., EbnEr, F., vozárová, a., Haas, J., Kovács, 
s., sudar, m., biELiK, m. & Péró, Cs. (Eds.): Variscan and Alpine 
terranes of the Circum-Pannonian Region. – Geol. Institute, SAS, 
9–11, Bratislava. 

Kovács, s., sudar, m., Karamata, s., Haas, J., Péró, cs., 
Grădinaru, E., GawLicK, H.-J., GaEtani, m., mELLo, J., PoLáK, m., 
aLJinović, d., oGorELEc, b., KoLar-JurKovsEK, t., JurKovsEK, b. 
& busEr, s. (2010): Triassic environments in the Circum-Pannoni-
an Region related to the initial Neotethyan rifting stage. – In: 
vozár, J., EbnEr, F., vozárová, a., Haas, J., Kovács, s., sudar, 
m., biELiK, m. & Péró, Cs. (Eds.): Variscan and Alpine terranes of 
the Circum-Pannonian Region. – Geol. Institute, SAS, 87–156, 
Bratislava.

Kovács, s., vozár, J., Karamata, s., EbnEr, F., Haas, J., sudar, 
m., vozárová, a., Grădinaru, E., mELLo, J. & PaLinKaš, L. (2010): 
Tectonostratigraphic terranes in the Circum-Pannonian region 
(pre-Neogene basement of the Pannonian Basin and its Alpine-
Carpathian-Dinaridic frame): a school example of exotic terranes. 
– 19th Congr. Carpathian-Balkan Geological Assoc., Abstract 
Volume, 215–216, Thessaloniki.

EbnEr, F., vozárová, a., Kovács, s., KräutnEr, H.G., Krstić, b., 
szEdErKényi, t., Jamičić, d., baLEn, d., bELaK, m. & traJanova, m. 
(2010): Devonian–Carboniferous pre-flysch and flysch environ-
ments in the Circum-Pannonian Region. – In: vozar, J., EbnEr, F., 
vozárová, a., Haas, J., Kovács, s., sudar, m., biELiK, m. & Péró, 
Cs. (Eds.) (2010): Variscan and Alpine terranes of the Circum-Pan-
nonian Region. – Geol. Institute, SAS, 13–49, Bratislava.

vozárová, a., EbnEr, F., Kovács, s., KräutnEr, H.-G., szE-
dErKényi, t., Krstić, b., srEmac, J., aLJinović, d., novaK, m. & 
sKabErnE, d. (2011): Late Variscan (Carboniferous to Permian) 
environments in the Circum Pannonian Region. – In: vozar, J., 
EbnEr, F., vozárová, a., Haas, J., Kovács, s., sudar, m., biELiK, m. 
& Péró, Cs. (Eds.) (2010): Variscan and Alpine terranes of the Cir-
cum-Pannonian Region. – Geol. Institute, SAS, 51–86, Bratislava.

Kovács, s. (2011): Type section of the Triassic Bódvalenke Limes-
tone Formation (Rudabánya Hills, NE Hungary) – the north-wes-
ternmost occurrence of a Neotethyan deep water facies. – CEG, 
53/2–3, 121–134, Budapest.

Kovács, s., buda, Gy., Haas, J., brEzsnyánszKy, K. & HaranGi, 
sz. (2011): Tectonostratigraphic terranes and zones juxtaposed 
along the Mid-Hungarian Line: their contrasting evolution and 
relationships. – CEG, 53/2–3, 165–180, Budapest. 

Kovács, s. & Haas, J. (2011): Displaced South Alpine and Dinari-
dic elements in the Mid-Hungarian Zone. – CEG, 53/2–3, 135–164, 
Budapest.

Kovács, s., Haas, J., ozsvárt, P., PaLinKaš, L., Kiss, G., moLnár, 
F., Józsa, s. & Kövér, s. (2011): Re-evaluation of the Mesozoic 
complexes of Darnó Hill (NE Hungary) and comparisons with Neo-
tethyan accretionary complexes of the Dinarides and Hellenides 
– preliminary data. – CEG, 53/2–3, 203–230, Budapest.

Kiss, G., moLnár, F., Kovács, s. & PaLinKaš, L. (2011): Field cha-
racteristics and petrography of the advanced rifting related Trias-
sic submarine basaltic blocks in the Jurassic mélange of the 
Darnó Unit. – CEG, 53/2–3, 181–202, Budapest.

vELLEdits, F., Péro, cs., bLau, J., sEnowbari-daryan, b., Kovács, 
s., Piros, o., Pocsai, t., szüGyi-simon, H., dumitrică, P. & PáLFy, 
J. (2011): The oldest Triassic platform margin reef from the Alpine-
Carpathian Triassic, Aggtelek, NE Hungary. – Riv. Ital. Paleontol. 
Stratigr., 117/2, 221–268, Milan.

Kovács, s. (1987): Aggtelek-Rudabányai-hegység, Tornanádaska, 
Alsóhegy 8. sz. feltárás. Steinalmi Mészkő Formáció, Nádaskai 
Mészkő Formáció. – Magyarország Geológiai Alapszelvényei, 66 
(in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. & LEss, Gy. (1987): Aggtelek-Rudabányai-hegység, 
Bódvalenke, műút partfala. Bódvalenkei Mészkő Formáció. – 
Magyarország Geológiai Alapszelvényei, 65 (in Hungarian), Buda-
pest.

Kovács, s. (1989): Aggtelek-Rudabányai-hegység, Martonyi, 
Szárhegy Keleti csúcsa. Szárhegyi Radiolarit Formáció. – Magyar-
ország Geológiai Alapszelvényei, 121 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1989): Upponyi-hegység, Nekézseny. Strázsahegy 
Ny-i gerince, Harka-tető. Strázsahegyi Formáció. – Magyarország 
Geológiai Alapszelvényei, 122 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1989): Nekézseny, Strázsa Hill. – In: 21st European 
Micropaleontological Colloquium. – Guidebook, 144–149, Buda-
pest.

bérczi-maKK, a., Kovács, s. & Piros, o. (1989): Jósvafő, Vöröstó 
branch-off. – In: 21st European Micropaleontological Colloquium. 
– Guidebook, 129–132, Budapest.

bérczi-maKK, a., Kovács, s. & Piros, o. (1989): Aggtelek, Baradla 
plateau. – In: 21st European Micropaleontological Colloquium. – 
Guidebook, 141–143, Budapest.

dosztáLy, L. & Kovács, s. (1989): Recsk, Dallapuszta. – In: 21st 
European Micropaleontological Colloquium. – Guidebook, 78–83, 
Budapest.

dosztáLy, L., Kovács, s., budai, t. & oravEcz-scHEFFEr, a. (1989): 
Pécsely, Meggyhegy Qarry. – In: 21st European Micropaleontologi-
cal Colloquium. – Guidebook, 310–316, Budapest.

Kovács, s. & Péró, cs. (1989): Rakacaszend, road-cut. – In: 21st 
European Micropaleontological Colloquium. – Guidebook, 125–
128, Budapest.

Kovács, s. (1990): Aggtelek-Rudabányai-hegység, Szőlősardó, 
Bedela-kút. Nádaskai Mészkő Formáció. – Magyarország Geoló-
giai Alapszelvényei, 125 (in Hungarian), Budapest.

Kovács, s. (1990): Rudabányai-hegység, Szőlősardó, Bedela-kút 
feletti hegyoldal. Nádaskai Mészkő Formáció, Szőlősardói Márga 
Formáció. – Magyarország Geológiai Alapszelvényei, 138 (in Hun-
garian), Budapest.

Kovács, s. (1990): Rudabányai-hegység, Varbóc, Telekes-völgy 6. 
sz. ÉNy-i mellékvölgy. Steinalmi, Dunnatetői, Bódvalenkei, Hall-
statti Mészkő Formációk. – Magyarország Geológiai Alapszelvé-
nyei, 139 (in Hungarian), Budapest.

Geological Field Guides  /  Geologische Führer





199199

Triassic Evolution of the Tectonostratigraphic Units
of the Circum-Pannonian Region

sándor Kovács1, miLan sudar2, EuGEn Grădinaru3, Hans-JürGEn GawLicK4, stEvan Karamata5, János Haas1, 
csaba Péró1, maurizio GaEtani6, Ján mELLo7, miLan PoLáK7, dunJa aLJinović8, boJan ogorElEc9, 

tEa KoLar-JurKovšEK9, boGdan JurKovšEK9 & stanKo busEr10

19 Text-Figures, 7 Plates

Paleoenvironments
Pannonian Basin

Carpathians
Stratigraphy

Neotethys
Dinarides

Triassic
Alps

1  † Sándor KovácS, JánoS HaaS, cSaba Péró: Geological, Geophysical and Space Science Research Group of the Hungarian Academy of Sciences, Department 
of Geology, Eötvös Loránd University, Pázmány Péter sétány 1/c, 1117 Budapest, Hungary. haas@ludens.elte.hu; perocs@elte.hu

2  Milan Sudar: Department of Paleontology, Faculty of Mining and Geology, University of Belgrade, Kamenička St. 6, P. O. Box 227, 11000 Belgrade, Serbia. 
sudar@eunet.rs

3 EugEn grădinaru: Faculty of Geology and Geophysics, University of Bucharest, Bd. Bălcescu Nicolae 1, 010041 Bucharest, Romania. egradin@geo.edu.ro
4  Hans-JürgEn gawlick: Department of Applied Geosciences and Geophysics University Leoben, Prospection and Applied Sedimentology, University of Leoben, 

Peter-Tunner Str. 5, 8700 Leoben, Austria. hans-juergen.gawlick@mu-leoben.at
5 stEvan karamata: Serbian Academy of Sciences and Arts; Knez Mihailova 35, 11000 Belgrade. inga@eunet.rs
6  maurizio gaEtani: Dipartimento di Scienze della Terra dell’Universita degli Studi di Milano, Via Mangiagalli 34, 20133 Milano, Italy. maurizio.gaetani@unimi.it
7  Ján mEllo, milan Polák: State Geological Institute Dyoníz Štúr, Mlynska dolina 1, 817 04 Bratislava, Slovak Republic. janismello@gmail.com;  

milan.polak@geology.sk
8 dunJa alJinović: University of Zagreb, Faculty of Mining, Geology and Petroleum Engineering, Pierottijeva 6, 10000 Zagreb, Croatia. daljin@rgn.hr
9  BoJan ogorElEc, tEa kolar-JurkovšEk, Bogdan JurkovšEk: Geological Survey of Slovenia, Dimičeva ulica 14, 1000 Ljubljana, Slovenia.  

bojan.ogorelec@geo-zs.si; tea.kolar@geo-zs.si; bogdan.jurkovsek@geo-zs.si
10 † stanko BusEr: Geological Department, University of Ljubljana, NTF, Aškerčeva 12, 1000 Ljubljana, Slovenia.

Contents
Zusammenfassung . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
Introduction  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201

Triassic Stratigraphy and Evolution of Tectonostratigraphic Units  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
ALCAPA MEGAUNIT . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
 Austroalpine – Western Carpathian Units . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
  Eastern Alps (Austroalpine Unit)  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
   Northern Calcareous Alps  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 202
    Bavaric Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 203
    Tirolic Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 204
    Hallstatt Facies Belt (reworked Jurassic Hallstatt Mélange) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 204
     Zlambach/Pötschen Facies Zone . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 205
     Hallstatt Limestone Facies Zone . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 205
     Meliata Facies Zone  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 205
   Lower Austroalpine and Central Alpine Mesozoic  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 205
   Drau Range  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 206
    Lienz Dolomites and Gailtal Alps  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 206
    Northern Karavanks . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 207
  Central Western Carpathian (Tatro-Veporic) Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 208
    Pieniny Klippen Belt . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 208
    Tatric Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 208
    Fatro-Veporic Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 208
    Zemplinic Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 210
    Hronic Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 210
    Silicic Unit s.l.  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 211
 Pelso Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 212
  Transdanubian Range Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 212
  Gemer-Bükk-Zagorje Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 214

J a h r b u c h  d e r  G e o l o G i s c h e n  b u n d e s a n s t a l t
heft 3+4Jb. Geol. b.-a. issn 0016-7800 band 151 s. 199–280 Wien, dezember 2011



200

   Inner Western Carpathian (Gemeric s.l.) Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 214
    Gemeric Unit (s.s.)  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 214
    Meliatic Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 214
    Turnaic Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 215
    Silicic Unit s.s. (incl. Aggtelek Unit)  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 215
    Bódva Unit s.l.  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 218
    Tornakápolna Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 218
    Martonyi (Torna) Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 218
   Bükk Unit s.l. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
    Bükk Unit s.s. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
    Mónosbél Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
    Szarvaskő Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
    Darnó Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
   Zagorje-Mid-Transdanubian Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 219
    Mid-Transdanubian Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 220
    Julian Carbonate Platform  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 220
    Kalnik Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 220
    Medvednica Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 221
ADRIA-DINARIA MEGAUNIT  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 221
  South Alpine Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 221
  Adria Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 222
    Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 222
    Central Bosnian Mountains Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 224
    Slovenian Basin and Bosnian Zone  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 224
  Dinaridic Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 225
    East Bosnian-Durmitor Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 226
    Dinaridic Ophiolite Belt . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 226
    Drina-Ivanjica Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 228
VARDAR MEGAUNIT  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 229
    Sana-Una and Banija-Kordun Units . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 229
    Jadar Block Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 230
    Vardar Zone Western Belt . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 230
    Kopaonik Block and Ridge Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 230
    Main Vardar Zone . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 231
  Transylvanides . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 231
    Simic Metaliferi Mts Nappe System (Southern Apuseni Mts)  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 232
    Transylvanian Nappe System (Perşani, Olt and Hăghimaş Nappes in the Eastern Carpathians) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 232
TISZA MEGAUNIT. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 234
    Mecsek and Villány-Bihor Units  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 235
     Mecsek and Villány Units  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 235
     Bihor Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 236
    Papuk-Békés-Codru Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 237
     Papuk Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 237
     Békés Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 237
     Northern Bačka Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 237
     Codru Nappe System . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 237
    Biharia Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 238
     Biharia Nappe System  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 238
DACIA MEGAUNIT . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 238
  Danubian-Vrška Čuka-Stara Planina (-Prebalkan) Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 239
   Southern Carpathians  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 239
    Lower Danubian and Upper Danubian Units  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 239
   East Serbian Carpatho-Balkanides  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 239 
    Stara Planina-Poreč Unit (Upper Danubian) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 239
  Bucovinian-Getic-Kučaj (-Sredno Gora) Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 240
   Eastern Carpathians  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 240
    Infrabucovinian Units . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 240
    Subbucovinian Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 241
    Bucovinian Unit  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 241
   Southern Carpathians  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 242
    Getic-Supragetic Units . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 242
   East Serbian Carpatho-Balkanides  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 244
    Kučaj Unit (Getic) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 244
  Kraishte Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 245
   East Serbian Carpatho-Balkanides  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 245
    Lužnica Unit (West Kraishte) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 245
  Serbian-Macedonian Unit . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 245
History of Evolution and Notes for Paleogeographic Interpretation  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 245
Acknowledgements  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 248
References . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 249
Plates . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 266



201

Trias-Tektonostratigraphie im Circum-Pannonischen Raum

Zusammenfassung
Nach einer kontinentalen Riftingphase vom Mittel-Perm bis zum Beginn der Mittel-Trias entwickelte sich von der Mittel-Trias an der Neotethys-Ozean und 
es kam zur Ausbildung eines passiven Kontinentalrandes mit seiner typischen karbonatdominierten Entwicklung. Diese Entwicklung ist in allen unter-
schiedlichen tektonischen Einheiten im Circum-Pannonischen Raum relativ gleichartig ausgebildet mit geringen regionalen Unterschieden.
Ziel der vorliegenden Arbeit ist es, die Trias-Entwicklungen der verschiedenen Einheiten kurzgefasst darzustellen, ihre fazielle und lithostratigraphische 
Entwicklung zu dokumentieren und die jeweils erhaltenen Faziespolaritäten für die Diskussion der ursprünglichen Trias-Paläogeographie heranzuziehen.
Neben einer textlichen Darstellung erfolgt eine bildliche Klarstellung in Form von vergleichenden stratigraphischen Entwicklungsschemen und photogra-
phischer Dokumentation.

Abstract
After a long lasting continental rifting stage from the Middle Permian to the early Middle Triassic, the opening of the Neotethys Ocean commenced during 
the Middle Triassic in the Circum-Pannonian area. It was followed by spreading of the oceanic basement and typical passive margin evolution during the 
Late Triassic. The aim of this paper is to summarize the basic characteristics of the Triassic successions of the tectonostratigraphic units, together with 
interpretation of the paleoenvironments providing data for the facies polarity of the units and through this for the paleoreconstructions. The characterization 
is supported by lithofacies columns of the units and photos on the typical facies. There is a short summary of the evolutionary history.

The Variscan tectogenesis and orogenesis brought about 
a pattern of Variscan tectonostratigraphic zones (nEubau-
Er & raumEr, 1993; vai, 1994, 1998, 2003; Kovács, 1998; 
and EbnEr et al., 2008 for latest reviews) which basically 
influenced the subsequent Neotethyan (“Early Alpine”) pa-
leogeography. The assembly of the Pangea superconti-
nent led to the closure of the western part of the Protote-
thyan domain. However, from the present Dinaridic domain 
eastward a huge V-shaped embayment of the Panthalassa 
Ocean – the “Paleotethys” – remained open (FLüGEL, 1990; 
Karamata, 2006; stamPFLi et al., 1998, 2001).

Following a major regression in the late Early Permian or 
early Middle Permian time (vai & vEnturini, 1997), a new 
significant transgression began in the Middle Permian 
(FiLiPović et al., 2003; aLJinović et al., 2008) with coastal 
plain, then sabkha stage, in the eastern part of the former 
Variscan Carnic–Dinaridic domain. Further transgression 
led to the development of a wide ramp of mixed siliciclas-
tic-carbonate sedimentation during the Early Triassic that 
was followed by the prevalence of the carbonate deposi-
tion in the early Middle Triassic. 

ALCAPA MEGAUNIT
Austroalpine – Western Carpathian Units

Eastern Alps (Austroalpine Unit)

The presented Triassic stratigraphic and facies descrip-
tions for the Eastern Alps resp. the Austroalpine Unit mir-
ror the facies belts from the proximal, Europe-near facies 
zones to the distal shelf areas in respect to tectonic events 
in Triassic and Jurassic times (toLLmann, 1976, 1985; 
LEin, 1987; GawLicK et al., 1999a, b; Krystyn, 1999; mis-
soni &  GawLicK, 2011). They follow mostly in their nomen-
clature the official Stratigraphic Chart of Austria, which was 
presented by PiLLEr et al. (2004) in a first version follow-
ing toLLmann (1985), but also with additional changes on 
the basis of new results (e.g. mandL, 2000; Krystyn, 2008; 
Krystyn et al., 2007, 2009; missoni & GawLicK, 2010, 2011).

The northwestward propagating Neotethyan oceanic rift-
ing reached the Dinaridic-Carpathian-Alpine region in the 
middle part of the Middle Triassic leading to the establish-
ment of a young, rifted ocean and its continental margins. 
On the Adriatic margin the extensional tectonics resulted 
in the formation of troughs and submarine highs and it was 
accompanied by volcanism, locally. In the Late Triassic 
coeval with the spreading of the ocean a thick carbonate 
succession developed on the subsiding passive margins. 

The aim of this paper is to summarize the major facies 
characteristics of the Triassic formations, and interpret 
the paleoenvironmental conditions in the Circum-Panno-
nian region. Where available, the most important biostrati-
graphic constraints are also given. Sets of colour strati-
graphic and facial charts and photos on the typical facies 
are presented to assist the characterization of the units. 
Demonstration of the facies polarity of the tectonostrati-
graphic units is also an important goal of this article be-
cause this is crucial for the reconstruction of the original 
setting of the tectonostratigraphic units (terranes). 

Introduction

Triassic Stratigraphy and Evolution of Tectonostratigraphic Units

Following a major post-Variscan regression and Permian 
crustal extension (e.g. scHustEr & stüwE, 2008), sedi-
mentation started in Middle/Late Permian with coarse-
grained siliciclastics in the north (Alpine Verrucano; com-
pare toLLmann, 1976, 1985) and evaporites in the south 
(Alpine Haselgebirge; toLLmann, 1976, 1985) due to ear-
ly Neotethyan crustal extension (scHustEr et al., 2001). 
In the Early Triassic the siliciclastic sedimentation contin-
ued with the deposition of the Alpine Buntsandstein in the 
north and with deposition of the marine Werfen Beds in 
the south. Around the Early/Middle Triassic boundary car-
bonate production started forming carbonate ramps (top 
Werfen Formation, Gutenstein and Steinalm Formations). 
A first opening event (Annaberg Formation) with hemipe-
lagic influence is recognized by LEin et al. (2010) below the 
Steinalm Formation. Shallow-water carbonate sedimenta-
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csontos & vörös, 2004; tHöny et al., 2006; PuEyo et al., 
2007). The Triassic paleogeographic alignment may have 
been NE–SW.

Northern Calcareous Alps

The Northern Calcareous Alps, part of the complicated 
Austroalpine Unit, are an elongated fold-and-thrust belt 
with complex internal structures (FriscH et al., 1998). The 
classic tectonic subdivision of the Northern Calcareous 
Alps in a Lower Bavaric, an intermediate Tirolic, and an 
Upper Juvavic Nappe Group resp. unit (PLöcHinGEr, 1980; 
toLLmann, 1985; GawLicK, 2000a, b; mandL, 2000; FriscH 
& GawLicK, 2003; missoni & GawLicK, 2010, 2011) was in 
controversial dispute, and is in contradiction with mod-
ern stratigraphic, structural, metamorphic and geochro-
nological data (e.g. GawLicK et al., 1994, 1999a; FranK 
& scHlagEr, 2006; missoni & GawLicK, 2011). FriscH & 
GawLicK (2003) performed a palinspastic restoration for 

tion with the overlying hemipelagic carbonates (gallEt et 
al., 1998), which represent a partial drowning event due to 
the final break-up of the Neotethys Ocean (LEin &  GawLicK, 
2008), dominated in the entire Eastern Alps in the Mid-
dle Triassic. In late Middle to early Late Triassic times the 
Wetterstein Carbonate Platform was formed. This platform 
was overlain by the siliciclastics of the Lunz and Northal-
pine Raibl Formations or by the Reingraben Formation 
(Halobia Beds) in the Hallstatt realm (HornunG et al., 2007; 
Krystyn, 2008). On top (Tuvalian) of this siliciclastic event 
a new carbonate ramp was formed (Opponitz and Wax-
eneck Formations). During the Norian and Rhaetian opti-
mum climatic and geodynamic conditions produced the 
classic Late Triassic Hauptdolomit/Dachstein Carbonate 
Platform. 

The present-day N–S alignment of the facies zones has 
been caused by a complex rotation pattern of the Eastern 
Alps since the Late Cretaceous (e.g. HauboLd et al., 1999; 
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Carbonate production started around the Early/Middle 
Triassic boundary with carbonate ramp sediments above 
the Alpine Buntsandstein (stinGL, 1989) and the evaporit-
ic Reichenhall Formation. The Gutenstein Formation was 
formed in a restricted, periodically hypersaline lagoon-
al area. The overlying Steinalm Formation formed under 
more open marine conditions. Partly small buildups and 
reefal structures were developed, mostly of calcareous al-
gae and microbial mats. The Gutenstein and Steinalm For-
mations are named as Virgloria Formation in the Bavaric 
Unit of the western Northern Calcareous Alps (PiLLEr et 
al., 2004). In late Anisian times a large part of this (Stein-
alm) carbonate ramp was drowned and widespread basin-
al carbonate sedimentation took place (grey, cherty lime-
stones of the Reifling Formation) (bEcHstädt & mostLEr, 
1974, 1976; Krystyn, 1991; Krystyn & LEin, 1996). Ac-
cording to GawLicK (2000a) and missoni & GawLicK (2011) 
in the Late Ladinian (Longobardian) the hemipelagic car-
bonatic basins were separated from the open shelf area 
by the onset of the Wetterstein Carbonate Platforms in 
the south (compare Krystyn & LEin, 1996). The Reifling 
sedimentation was interrupted by deposition of the fine-
grained siliciclastic Partnach Beds. During Early Carnian, 
after a regressive/transgressive cycle, the Wetterstein 
Carbonate Platform (Arlberg and Wetterstein Formations) 
starts to prograde also above the northern Bavaric realm 
(brandnEr & rEscH, 1981; Krystyn & LEin, 1996). South of 
the rapidly southward (in direction to the Tirolic Unit) pro-
grading platform (the slope deposits are represented by 
the Raming Formation; LEin, 1989) a basinal area prevailed 
in Early Carnian (“Cordevolian”) times. The youngest sedi-
ments in these basinal areas were the organic-rich grey, 
cherty limestones of the Göstling Formation. In the Julian 
the Lunz/Reingraben event (scHlagEr & scHöLLnbErGEr, 
1974; LEin et al., 1997) drowned the Wetterstein Carbon-
ate Platform nearly in the whole area and siliciclastic sedi-
ments (Lunz and Northalpine Raibl Formations) were de-
posited (toLLmann, 1976, 1985; KrainEr, 1985a). These 
siliciclastics filled the basinal areas between the Wetter-
stein Carbonate Platforms and created a uniform topogra-
phy at the end of the siliciclastic event. In the Late Carnian 
the siliciclastic input decreased rapidly and a new carbon-
ate ramp was established (Opponitz-Waxeneck carbon-
ate ramp). The transition between the lower Late Carnian 
“Northalpine Raibl Formation” and the more southernward 
carbonatic sedimentation is gradual. Around the Carnian/
Norian boundary this carbonate ramp progressed into the 
Late Triassic Hauptdolomit/Dachstein Carbonate Platform 
(for details see GawLicK & böHm, 2000), represented only 
by the Hauptdolomit in the Bavaric Unit (Pl. 1, Fig. 1). It 
was formed from the ?latest Carnian/earliest Norian to the 
Middle/Late Norian. Intraplatform basin developed during 
the Middle to Late Norian (Seefeld Formation) (donoFrio et 
al., 2003; compare bEcHtEl et al., 2007). In the late Norian 
the opening of the restricted Hauptdolomit lagoon resulted 
in the formation of the “Plattenkalk”. In the Early Rhaetian 
the lagoon deepened and the siliciclastic input resulted in 
mixed terrigenous-carbonatic sedimentation of the Kös-
sen Formation (stratigraphic details in  GoLEbiowsKi, 1990, 
1991). The Kössen Formation was partly overlain in the 
Late Rhaetian by shallow-water, in some areas reefal car-
bonates (Oberrhät Limestone; FLüGEL, 1981). These shal-
low-water carbonates prograded in the Bavaric Unit from 
north to south.

the time before the Miocene lateral tectonic extrusion, re-
garding continuity of nappe structures, facies, and diage-
netic/metamorphic zones. This new nappe concept, intro-
duced in the central Northern Calcareous Alps, subdivided 
this part into three subunits: Lower and Upper Bavaric 
Nappe (= Bavaric Unit), Lower and Upper Tirolic Nappe, 
separated by the Late Jurassic Trattberg thrust, and the 
metamorphic Ultra-Tirolic Nappe (FriscH & GawLicK, 2003) 
(= Tirolic Unit). The Hallstatt (Juvavic) Nappe(s) formed the 
highest unit (GawLicK et al., 1999b; Krystyn, 1999), which 
was completely destroyed by erosion after nappe stacking 
in Middle/early Late Jurassic times (GawLicK et al., 2009a). 
In the Northern Calcareous Alps only remnants of these 
Hallstatt nappes exist. These remnants are represented by 
components up to kilometre-size in Middle to Late Juras-
sic radiolaritic wildflysch sediments (“Hallstatt Mélange” 
belonging to the Upper Tirolic Nappe). Destruction of the 
continental margin started from the oceanic side in late 
Early Jurassic times (GawLicK & FriscH, 2003; GawLicK 
et al., 2008; missoni & GawLicK, 2010, 2011), and affect-
ed the Tirolic nappes in Middle to Late Jurassic times and 
should have propagated towards the shelf (Bavaric Unit) 
until Mid-Cretaceous times (FauPL, 1997). Internal defor-
mation of central parts of the Northern Calcareous Alps 
during the subsequent Cretaceous and Tertiary tectonic 
phases was relatively minor. 

According to the classical view (toLLmann, 1985), in Va-
langinian to Aptian times a pulse of thrusting and uplift of 
the Northern Calcareous Alps should have been associat-
ed with siliciclastic flyschoid sedimentation (FauPL & toll-
mann, 1979) and probably remobilization of the Juvavic 
nappes (GawLicK et al., 1999a). New results show, that 
the Early Cretaceous basins are foreland (Molasse) basins 
(GawLicK et al., 2008), which were simply filled up (missoni 
& GawLicK, 2011). Only minor tectonic movements in Early 
Cretaceous (Roßfeld) times can be confirmed in the Tirolic 
realm (missoni & GawLicK, 2011). Early Cretaceous thrust-
ing movements affected mostly the Bavaric nappes by 
forming new flyschoid basins (FauPL, 1997; FauPL & waG-
rEicH, 2000). In Late Cretaceous times the Gosauic sedi-
mentary cycle started (e.g. toLLmann, 1976; waGrEicH, 
1995; FauPL, 1997), partly with lateral movements of some 
blocks and extensional tectonics. The Eocene final closure 
of the Penninic realm resulted in northward thrusting of the 
entire Northern Calcareous Alps, in reactivation of older 
thrusts, and the formation of new nappes (e.g. Dachstein 
and Berchtesgaden Nappes: FriscH & GawLicK, 2003; mis-
soni & GawLicK, 2010, 2011). Continued N–S convergence 
and E–W extension in the Late Tertiary caused the disinte-
gration of the Eastern Alps along strike-slip faults and mi-
nor extensional and compressional features (ratscHbacH-
Er et al., 1991; LinzEr et al., 1995; FriscH et al., 1998).

Bavaric Unit

In the northern Bavaric Nappe Permian and Early Trias-
sic sediments are mostly missing due to younger tectonic 
movements (toLLmann, 1985), except for the western part. 
The thickness of the Middle and Late Triassic formations 
can only be roughly estimated due to the polyphase tec-
tonic history, but it could be around 4–5 km (brandnEr, 
1984) (location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 3, col. A3).
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(FLüGEL, 1981; scHäFEr & sEnowbari-daryan, 1981) pro-
graded from the area of the Upper Tirolic Nappe to the 
north reaching area of the Lower Tirolic Nappe.

The southern part of the Upper Tirolic Nappe and parts of 
the Ultra Tirolic Nappe represented the transitional area 
from the lagoon to the open marine shelf (reef rim and 
transitional zone to the Hallstatt Facies Zone). The Middle 
Triassic sedimentary succession is similar to those of the 
other parts of the Tirolic Unit. In the Early Ladinian the tran-
sition of the Reifling Formation to the Hallstatt Limestone 
is partly preserved. The formation of the Wetterstein Car-
bonate Platform started in the Late Ladinian rapidly pro-
grading to the south (Raming Formation, LEin, 1989). The 
Lunz/Reingraben event affected these areas only peripher-
ally with thin, fine-grained siliciclastics (Reingraben Beds). 
In some areas shallow-water organisms survived the event 
as recorded in the Julian Leckkogel Formation (duLLo & 
LEin, 1982). The Leckkogel Formation passed gradual-
ly into the Late Carnian Waxeneck Formation (Krystyn 
et al., 1990) and later in the Norian to earliest Rhaetian 
reefal Dachstein limestone (zanKL, 1969; FLüGEL, 1981), 
which drowned in the Early Rhaetian (Krystyn et al., 2009: 
new introduced Donnerkogel Formation). In fact in this pa-
leogeographic area alternation of basinal sediments, fore 
reef to back reef sediments, partly lagoonal sediments oc-
curred reflecting sea-level fluctuations and some ?exten-
sional tectonic movements (LEin, 1985; GawLicK, 1998, 
2000a; compare missoni et al., 2008). In the Late Norian 
in some areas of this belt hemipelagic sequences were de-
posited in newly formed basins (Mürztal facies, Aflenz fa-
cies: LEin, 1982, 1985, 2000; toLLmann, 1985).

The Ultra Tirolic Nappe in the sense of FriscH & Gaw-
LicK (2003) represents metamorphosed Triassic to Jurassic 
successions, including mostly the reef rim and the transi-
tional area to the Hallstatt Facies Belt. But in fact the Ul-
tra Tirolic Nappe is not a single and homogenous nappe, it 
is built by many slices/nappes of different facies and age 
range.

Hallstatt Facies Belt  
(reworked Jurassic Hallstatt Mélange)

The eroded Juvavic nappe stack represented the Juras-
sic accretionary prism in the Northern Calcareous Alps 
(FriscH & GawLicK, 2003). Remnants of this nappe com-
plex are only present in the Middle to Late Jurassic radio-
laritic trench-like (wildflysch) basin fills (GawLicK & FriscH, 
2003) in front of the propagating thrust belt (Neotethyan 
Belt according to missoni & GawLicK, 2010). In those radi-
olaritic wildflysch basins all sedimentary rocks of the Me-
liata Facies Zone, the Hallstatt Facies Belt and the reefal 
belt of the Triassic carbonate platform occur. Some blocks 
show the effect of transported metamorphism (GawLicK & 
HöPFEr, 1999; missoni & GawLicK, 2010; compare FranK 
& scHlagEr, 2006).

The Hallstatt Facies Belt (i.e. Hallstatt Zone) is subdivided 
into three facies zones:

a)  Zlambach/Pötschen Facies Zone (grey Hallstatt facies, 
Zlambach/Pötschen facies with shallow-water allodapic 
limestone intercalations)

b)  Hallstatt Limestone Facies Zone (red or various col ored 
Hallstatt facies or Hallstatt Salzberg facies) (for newest 
review see Krystyn, 2008) and

Tirolic Unit

In the Tirolic Unit the stratigraphic and facies evolution re-
flect roughly the intermediate passive margin setting bet-
ween the Bavaric Unit and the Hallstatt Facies Belt (Text-
Fig. 3, col. A4–6). Permian and Early Triassic formations 
are also mostly missing due to later tectonic movements 
(toLLmann, 1985), especially in the Early Tirolic Nappe. 
The thickness of the Middle and Upper Triassic formations 
is similar to that in the Bavaric Unit.

Carbonate production began in the Late Olenekian, 
slightly earlier as in the Bavaric Unit (mostLEr & ross-
nEr, 1984), followed by the evaporitic Reichenhall For-
mation in both Tirolic nappes around the Olenekian/An-
isian boundary. Increased carbonate productivity started 
also around the Early/Middle Triassic boundary with car-
bonate ramp sediments (Gutenstein and Steinalm Forma-
tions) above the Alpine Buntsandstein/Werfen Formation 
and the evaporitic Reichenhall Formation. The Gutenstein 
Formation was partly formed in a restricted shallow-water 
area. The Steinalm Formation represents carbonates of 
more open marine conditions; partly forming small build-
ups and reefal structures, made up of calcareous al-
gae and microbial mats formed locally. In late Anisian 
times a large part of this carbonate ramp drowned, and 
widespread basinal carbonates (mostly dolomitized) were 
formed (Reifling Formation) (e.g. missoni et al., 2001: Up-
per Tirolic Nappe). The siliciclastic influenced Partnach 
Formation took partly place in the Lower Tirolic Nappe, 
whereas in the Upper Tirolic Nappe the Wetterstein Car-
bonate Platform was formed since the Late Ladinian 
(Krystyn & LEin, 1996). Transitional to the hemipelagic ar-
eas the Raming and Grafensteig Formations (HoHEnEggEr 
& LEin, 1977) were formed. This platform drowned in Ju-
lian times due to the Lunz/Reingraben event (scHlagEr & 
 scHöLLnbErGEr, 1974) nearly in the whole area. Siliciclas-
tic (e.g. Raibl Formation, Reingraben Formation) and car-
bonatic sediments (Cidaris Limestone) were deposited. 
Just like in the Bavaric Unit, these siliciclastics filled ba-
sinal areas between the Wetterstein Carbonate Platforms, 
which led to a uniform levelled topography at the end of 
the siliciclastic event. In the Late Carnian the siliciclastic 
input decreased rapidly and a new carbonate ramp was 
established. The partly evaporitic Opponitz Formation in 
the Lower Tirolic Nappe passed gradually into the more 
open marine Waxeneck Formation in the Upper/Ultra Ti-
rolic nappes. Around the Carnian/Norian boundary this 
carbonate ramp progressed into the classical Late Trias-
sic Hauptdolomit/Dachstein Carbonate Platform (roughly 
Hauptdolomit in the Lower Tirolic Nappe and lagoonal to 
reefal Dachstein Limestone in the Upper Tirolic Nappe). 
In the Tirolic Unit the Hauptdolomit and Dachstein Lime-
stone ranged from the earliest Norian to the Middle resp. 
Late Norian, without recognised intraplatform basins in 
the Middle resp. Late Norian (Pl. 1, Fig. 2). In the latest 
Norian the opening of the restricted Hauptdolomit lagoon 
resulted in the formation of the Plattenkalk. In Early Rhae-
tian the lagoon deepened and the siliciclastic input led 
to the deposition of mixed terrigenous-carbonatic sedi-
ments of the Kössen Formation (Pl. 1, Fig. 3), intercalated 
by the Lithodendron reef limestone (GoLEbiowsKi, 1990, 
1991). The Kössen Formation was partly overlain in the 
Late Rhaetian by shallow-water, partly reefal carbonates 
(Oberrhät Limestone resp. Rhaetian Dachstein Limestone; 
Pl. 1, Fig. 5). The Rhaetian Dachstein Carbonate Platform 
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ramp in Anisian (late Pelsonian) times (Text-Fig. 3, col. A8). 
The existence of the Early Triassic Werfen Beds is only 
proven by clasts in the Late Triassic Hallstatt Limestone 
(LEin, 1981). The Steinalm Formation followed stratigraphi-
cally the Early Anisian Gutenstein Formation. Deposition of 
hemipelagic sedimentary successions started in the late 
Middle Anisian with the condensed red Schreyeralm Lime-
stone (e.g. Krystyn et al., 1971; toLLmann, 1985), that is 
followed by the Grauvioletter-Graugelber Bankkalk (Ladin-
ian), the Hellkalk (Late Ladinian to Early Carnian), Halobia 
Beds (Julian), the Roter Bankkalk (Tuvalian), the Massiger 
Hellkalk (Lacian), the Hangendrotkalk (Alaunian to Sevat-
ian; (Pl. 2, Fig. 2), the Hangendgraukalk (Early Rhaetian) 
(Krystyn, 1980, 2008) and the Zlambach Marls (Middle 
to Late Rhaetian: Krystyn, 1987, 2008), which gradually 
passed into the Early Jurassic Dürrnberg Formation and 
later into the Birkenfeld Formation (see above).

Meliata Facies Zone

The Meliata Facies Zone (Text-Fig. 3, col. A9) represent-
ed the most distal part of the shelf area and the conti-
nental slope as well as the transition to the Neotethys 
Ocean. Rare remnants of this facies belt are described 
from the eastern (mandL & ondrEJičKová, 1991, 1993; Ko-
zur & mostLEr, 1992) and from the central Northern Cal-
careous Alps (GawLicK, 1993). These remnants occur part-
ly as metamorphosed isolated slides (Florianikogel area) or 
as breccia components. In a general stratigraphic, recon-
structed succession the Middle Triassic radiolarites and 
partly cherty marls were followed by Early Carnian Halobia 
Beds and Late Carnian to Early Rhaetian Hallstatt Lime-
stone (red and grey). Younger sediments are not proven 
so far, but a similar sedimentary succession as in the Hall-
statt Limestone Facies Zone can be expected. The Me-
liata Facies Zone is thought to be the first facies belt with 
continental crust, which is incorporated in the accretionary 
prism formed during the closure of the western part of the 
Neotethys Ocean in this area (late Early Jurassic as men-
tioned by GawLicK & FriscH, 2003; GawLicK et al., 2009a; 
missoni & GawLicK, 2010, 2011). Recently also sequences 
of the Pötschen Limestone sensu stricto are interpreted to 
derive from the transitional area of the Meliata Facies Zone 
to the Neotethys Ocean (missoni & GawLicK, 2010, 2011; 
compare GawLicK et al., 2008).

Lower Austroalpine and Central Alpine Mesozoic

In the Triassic the Lower Austroalpine and Central Alpine 
Mesozoic (Text-Fig. 3, col. A1) represented the most prox-
imal facies zone in the Eastern Alps, i.e. the transition to 
the facies belts of the Germanic Triassic (toLLmann, 1977). 
Therefore the facies evolution is rather similar to those 
of the Lienz Dolomites and Gailtal Alps (see there). Due 
to intense tectonic movements the occurrences show in-
complete sequences and metamorphic overprint (like the 
Brenner Mesozoic; LEin & GawLicK, 2003 with references). 
LEin & GawLicK (2003) presented data, which show clear-
ly, that all former reconstructions of the sedimentary suc-
cessions must be revised. The sedimentary succession in 
these nearshore zones started in Early Triassic with si-
liciclasts (quartzites – Alpine Buntsandstein). It was fol-
lowed by carbonate deposition in a restricted lagoonal 
area (Gutenstein Formation). The Steinalm Formation can 
not be separated from the Gutenstein Formation in respect 

c)  Meliata Facies Zone (LEin, 1987; GawLicK et al., 1999a), 
including the Pötschen Limestone sensu stricto (com-
pare mostLEr, 1978).

Recently the depositional area of the Pötschen Limestones 
without redeposited shallow-water carbonates (Pötschen 
Formation sensu stricto) was interpreted as transitional fa-
cies from the Meliata facies belt (continental slope) to the 
oceanic realm (missoni & GawLicK, 2010, 2011; compare 
GawLicK et al., 2008).

Zlambach/Pötschen Facies Zone

Early Triassic as well as Early and Middle Anisian sedi-
ments of this facies belt are not preserved in continuous 
sections. Clasts of fine-grained siliciclastic sediments of 
the Werfen Formation occur as components together with 
components of the Gutenstein and Steinalm Formations 
and the complete reconstructable hemipelagic Late An-
isian to Early Jurassic succession of this facies belt (Gaw-
LicK, 1996). Late Anisian to Ladinian Reifling Limestone is 
also proven in small clasts within upper Middle Jurassic 
mass-flow deposits (GawLicK, 1996, 2000b). The continu-
ously preserved sections start in the earliest Carnian (Text-
Fig. 3, col. A7) with well bedded, chert-rich limestones or 
hemipelagic dolomites (GawLicK, 1998). The Julian Halo-
bia Beds are partly preserved in some sections but they 
do not form a definite horizon in this facies belt (mandL, 
1984). In Late Carnian to Middle Norian times mostly well-
bedded cherty hemipelagic limestone of the Pötschen For-
mation with allodapic limestone intercalations of shallow-
marine origin were deposited (LEin, 1985; GawLicK, 1998; 
missoni & GawLicK, 2011; Pl. 1, Fig. 4) in more distal shelf 
areas, probably transitional to the red or various coloured 
Hallstatt Facies Zone (LEin, 1981; LEin & GawLicK, 1999). 
Hemipelagic dolomites (Pötschen Dolomite similar to the 
Bača Dolomite of the Slovenian Trough and equivalents in 
the Cukali area of Albania) and bedded cherty limestones 
occur more proximally near the transitional area of the car-
bonate platforms and ramps. Here the sedimentological 
features of the carbonatic basinal facies reflect the evo-
lution of the neighbouring carbonate platform (rEiJmEr & 
EvEraas, 1991). Due to sea-level fluctuations partly shal-
low-water carbonates were deposited as well (GawLicK, 
1998). In Late Sevatian to Early Rhaetian times due to ter-
rigenous input and synsedimentary tectonics (strike-slip 
related movements according to missoni et al., 2008) the 
sedimentary facies became complex, and different lithol-
ogies of the Pedata Formation were formed: e.g. Pedata 
Plattenkalk, Pedata Dolomite, Pedata Limestone (mandL, 
1984; GawLicK, 1998, 2000a). Also the basinal areas of 
the Mürzalpen facies and Aflenz facies deepened during 
this time interval (LobitzEr, 1974; LEin, 1982). Since Mid-
dle Rhaetian times (Krystyn, 1987, 2008) the marly Zlam-
bach Formation was deposited (Pl. 2, Fig. 1), which grad-
ually passed into the Early Jurassic Dürrnberg Formation 
 (GawLicK et al., 2001, 2009a). The youngest known sedi-
ments in the Hallstatt Facies Zone are thick cherty to marly 
successions of the Toarcian to Aalenian Birkenfeld Forma-
tion (GawLicK et al., 2009a; missoni & GawLicK, 2011). 

Hallstatt Limestone Facies Zone

As a distal continuation of the grey Hallstatt facies the red 
or various coloured Hallstatt facies (LEin, 1987; Krystyn, 
2008) started with the drowning of the Steinalm  carbonate 
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 result of polyphase lateral movements along the Periadri-
atic Lineament and its precursor (LEin et al., 1997; GawLicK 
et al., 2006). This “Juvavicum p.p.” should belong accord-
ing to the most recent tectonic divisions to the Southern 
Alps (i.e. Adria-Dinaria Megaunit), but shows facies evolu-
tion transitional to the Eastern Alps.

Lienz Dolomites and Gailtal Alps

In the Lienz Dolomites and Gailtal Alps (Text-Fig. 3, col. 
A2–3) carbonate sediments following the Alpine Bunt-
sandstein (KrainEr, 1985b). The evaporitic Reichenhall 
Formation started to form around the Early/Middle Trias-
sic boundary with the Virgloria and Alplspitz Formations 
(brandnEr, 1972; PiLLEr et al., 2004) equivalent to the 
Gutenstein and Steinalm Formations, respectively. These 
sediments were deposited in a restricted, periodically hy-
persaline shallow-water area. The following organic-rich 
and partly hemipelagic Fellbach Formation (Late Anisian 
to Late Ladinian: Lienz Dolomites, Late Anisian to Early 
Carnian: Gailtal Alps) is a time equivalent of the Reifling 
Formation and the Partnach Formation. In the Late Ladin-
ian (Longobardian) this area was separated from the open 
shelf area by the onset of the Wetterstein Carbonate Plat-
form to the south, and sediments of a partly restricted 
shallow-marine facies were deposited (Abfaltersbach and 
Arlberg Formations), in part with evaporites (Abfaltersbach 
Formation). These formations represent the restricted la-
goonal areas of the Wetterstein Carbonate Platform (zEEH 
et al., 1988).

In the Julian the Lunz/Raibl event drowned the Wetterstein 
Carbonate Platform in the whole area and the siliciclastic 
Northalpine Raibl Formation was deposited (e.g. cErny, 
1982). In the Late Carnian the siliciclastic input decreased 
rapidly and a new carbonate ramp was established. The 
Opponitz Formation is replaced by the (partly evaporitic) 
Raibl Formation representing a proximal carbonate ramp. 
Around the Carnian/Norian boundary this carbonate ramp 
passed gradually into the Hauptdolomit. In the Lienz Do-

to similar depositional conditions. Upsection the clay-rich 
and partly dolomitic Reifling Formation follows, overlain 
by Partnach Beds and later by the Wetterstein Formation. 
In the Middle Carnian, the Wetterstein Carbonate Plat-
form was drowned and overlain by the siliciclastics of the 
Northalpine Raibl Formation. In the Late Carnian the silici-
clastic influence decreased and the ?Opponitz Formation 
with some siliciclastic layers was formed. Partly the Op-
ponitz Formation is included in the Northalpine Raibl For-
mation. In the Late Triassic in the western Eastern Alps the 
Hauptdolomit, overlain by the Kössen Formation and the 
“Oberrhät Limestone”, is dominant, whereas in the eastern 
Eastern Alps the Carpathian Keuper facies occurs (as in 
the Semmering Triassic; see LEin, 2001 for latest review).

Drau Range

The Drau Range consists of four different tectonic units 
originating from a facies belt, which is comparable to the 
western Northern Calcareous Alps to proximal shelf ar-
eas of western Lombardy (bEcHstädt, 1978; LEin et al., 
1997). The sedimentary sequence of the Lienz Dolomites 
(Text-Fig. 3, col. A2) can be correlated with those of west-
ern Lombardy, that of the Gailtal Alps with the transition-
al area between western Lombardy and Vorarlberg p.p., 
meaning the Lower Bavaric Nappe, whereas the North-
ern Karavanks can be correlated with the Upper Bavaric 
Nappe of the western Northern Calcareous Alps (Lechtal 
Nappe). The Dobratsch Unit can be correlated with the 
(Lower) Tirolic Inntal Nappe of the western Northern Cal-
careous Alps (for details of these correlations, LEin et al., 
1997). The sedimentary sequence of the Dobratsch Unit is 
described by coLins & nacHtmann (1974). 

The units of the Drau Range form together with other dis-
membered units in the south (e.g. Steiner/Kamnik Alps, 
Koschuta and Hahnkogel Units with exotic basinal sedi-
ments: Krystyn et al., 1994; in total “Juvavicum p.p.”, 
GawLicK et al., 1999b) a mega shear-zone formed as a 

Text-Fig. 2.  
Legend to lithofacies charts (Text-Figs. 4–15).
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Northern Karavanks

In the Northern Karavanks the Triassic succession starts 
with the Alpine Buntsandstein, the Werfen and the evaporit-
ic Reichenhall Formations (štrucL, 1971; KrainEr, 1985b). 
Carbonate production increased around the Early/Middle 
Triassic boundary leading to carbonate ramp development, 
named Virgloria Formation in this area (equivalent to the 
Gutenstein and Steinalm Formations) (PiLLEr et al., 2004), 
partly with Pb-Zn ore mineralisations (e.g. Topla ore deposit: 
štrucL, 1974). These sediments were formed in a restrict-
ed, periodically hypersaline lagoonal area. Drowning of this 

lomites and Gailtal Alps the Hauptdolomit ranges from the 
?latest Carnian/earliest Norian to the Middle to Late Nori-
an (ticHy, 1975), with intraplatform basins in the Middle to 
Late Norian (Seefeld Formation) (czurda, 1973). In the lat-
est Norian an opening of the restricted Hauptdolomit re-
sulted in the formation of the Plattenkalk. In the Early Rha-
etian the lagoon deepened, and the siliciclastic input led 
to mixed terrigenous-carbonatic sedimentation of the Kös-
sen Formation. In the Late Rhaetian the Kössen Formation 
was partly overlain by shallow-water carbonates (Oberrhät 
Limestone).

Text-Fig. 3.  
Lithofacies chart of the Eastern Alpine Units (A1–9) (ALCAPA I) (below). Above: Late Triassic palinspastic section across the Northern Calcareous Alps.
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2007; golonKa et al., 2008; GoLonKa & PicHa, 2008). It did 
not yet exist in the Triassic time. Klippen in which Triassic 
rocks are present originated in the Central Western Car-
pathians and became part of the Pieniny Klippen Belt tec-
tonically only later.

Anisian–Ladinian ramp carbonates are present only in a 
limited area of the Haligovce outliers. The Norian is rep-
resented by the Carpathian Keuper Formation with char-
acteristic lagoonal sedimentation only in the Drietoma 
sequence. The Rhaetian is represented by black organo-
detritic and coral limestone and shales (location on Text-
Fig. 1; Text-Fig. 2; Text-Fig. 4, col. 1). Triassic formations 
are not known in other klippen sequences.

Tatric Unit

The Tatric Unit, which is the deepest tectonic unit of the 
Central Western Carpathians, is composed of a crystalline 
core and its sedimentary cover, consisting of Upper Paleo-
zoic and mainly Mesozoic sequences.

The Tatric depositional area probably lied in the continua-
tion of the Lower Austroalpine domains.

Lower Triassic sediments in the Tatric Unit are the most 
completely developed in the area of the “core mountains” 
of the Western Carpathians. Lower Triassic siliciclastic 
sediments lay discordantly on crystalline rocks. They are 
represented by the Lúžna Formation, consisting of var-
iegated siliciclastic rocks: conglomerates, silicified sand-
stones, quartzites and shales with a thickness up to 100 
m. Early Triassic sedimentation was typified by fluvial sedi-
ments, which were gradually changed to coastal and shal-
low-marine deposition.

At the beginning of the Anisian restricted carbonate ramp 
sedimentation began, that was extended almost over 
the whole Tatric area and characterized by grey to black 
Gutenstein Limestone of various types. Deposition of ramp 
carbonates continued in the Ladinian, represented by the 
Ramsau Dolomite. In the upper part of this cycle, in a lim-
ited area (Veľká Fatra Mts) slates alternating with dolo-
mites (Došnianske Formation; PLandErová & PoLáK, 1976) 
were formed, continuing in the Carnian. This interval corre-
sponds probably to the Lunz Formation, which is not pres-
ent in most part of the Tatric area.

The Norian in the Tatric Unit is represented by the “Car-
pathian Keuper” Formation (Text-Fig. 4, col. 2), which con-
sists of siliciclastic sediments, composed of basal con-
glomerates, coarse-grained quartzites and variegated 
shales in the upper part. Thin layers of dolomites occur 
only rarely.

The uppermost Rhaetian is missing in the Šiprún trough, 
there is a stratigraphic hiatus. On the contrary, on the 
North-Tatric ridge in the Tatra Mts remnants of continen-
tal sedimentation (Tomanová Formation) are present (mi-
cHalíK et al., 1976). Rhaetian in Tríbeč Mts and Strážovská 
hornatina Mts is developed only rudimentary as crinoidal 
and bioclastic coquina limestone.

Fatro-Veporic Unit

This unit includes elements of a crystalline complex, as 
well its Upper Paleozoic and Mesozoic cover. Two Mesozo-
ic units are present in the Northern Veporic Unit: the Veľký 
Bok sequence (metamorphosed) and the Krížna Nappe. 
andrusov et al. (1973) described the Fatric tectonic unit 

shallow-water carbonate ramp in the Northern Karavanks 
took place in the Late Anisian. The following Reifling For-
mation (Late Anisian to Late Ladinian) and Part nach Forma-
tion (Late Ladinian to Early Carnian) (LEin et al., 1997) were 
in parts overlain by shallow-water carbonates of the Wet-
terstein Carbonate Platform in the Early Carnian (Ladinian: 
štrucL, 1971; bolE, 2002; ?Late Ladinian to Early Carnian: 
cErny, 1989; compare LEin et al., 1997) partly with Pb-Zn ore 
deposits (e.g. Bleiberg ore deposit: cErny, 1989; scHroll et 
al., 2006), that evolves in this area in a classical shallowing 
upward manner: the basinal Partnach Formation was over-
lain by allodapic limestones, equivalent to the Ra ming For-
mation, followed by reefal limestones and later by the la-
goonal carbonates of the Wetterstein Carbonate Platform 
(LEin et al., 1997). In the Julian the Lunz/Raibl event drowned 
the Wetterstein Carbonate Platform in the whole area. The 
siliciclastic Northalpine Raibl Formation (e.g. štrucL, 1971; 
JurKovšEK, 1978; JElEn & KušEJ, 1982; Kaim et al., 2006; 
KoLar-JurKovšEK & JurKovšEK 1997, 2010) was partly 
formed under freshwater conditions. In the Late Carnian the 
siliciclastic input decreased rapidly, and a new carbonate 
ramp was established. The Opponitz Formation is replaced 
by the (partly evaporitic) Northalpine Raibl Formation rep-
resenting a proximal carbonate ramp (HaGEmEistEr, 1988). 
Around the Carnian/Norian boundary this carbonate ramp 
progressed gradually into the Hauptdolomit. In the Northern 
Karavanks the Hauptdolomit ranges from the earliest Norian 
to the Middle to Late Norian. In the latest Norian an open-
ing of the restricted Hauptdolomit resulted in the formation 
of the Plattenkalk. In Early Rhaetian the lagoon deepened, 
and the siliciclastic input led to mixed terrigenous-carbon-
atic sedimentation of the Kössen Formation. The Oberrhät 
Limestone is very rare in the Northern Karavanks.

Central Western Carpathian (Tatro-Veporic) Unit 

The Triassic stratigraphic and facial patterns of the Central 
Western Carpathians are very similar to that of the East-
ern Alps. It is, in fact, the eastern (NE) continuation of the 
same facial zones from Europe-near facies zones to the 
distal shelf. Only names and the definitions of the indi-
vidual zones or units – (Tatric, Veporic-Fatric, Hronic and 
Silicic Units) are different. The position of the Zemplinic 
Unit is ambiguous, and the Pieniny Klippen Belt has spe-
cial setting in between the Central and Outer Western Car-
pathians.

Moreover, there exist in the Central Western Carpathians 
(in comparison to the Eastern Alps) some “special” facies 
– for example variegated Carpathian Keuper in the Norian 
of the Tatric, Fatric and Veporic zones.

Integration of the Pieniny Klippen Belt into the Central West-
ern Carpathians is questionable. Pieninian sedimentary 
zones opened only in the Jurassic time. Triassic rocks in the 
Pieniny Klippen Belt are known mainly in a form of small de-
tritus, pebbles or blocks in younger sediments. These were 
derived often from “exotic” sources. Triassic (mainly Upper 
Triassic) formations are present to a larger extent only in the 
Drietoma (Klape), Manín and Haligovce sequences, which 
are included in the Pieniny Klippen Belt, but they are con-
sidered as being of Central Carpathian origin.

Pieniny Klippen Belt

The Pieniny Klippen Belt is the most complicated unit of 
the Western Carpathians (andrusov, 1959, 1968, 1974; 
birKEnmaJEr, 1986; PLašiEnKa et al., 1997a; golonKa, 
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The Norian is characterized by the Carpathian Keuper For-
mation, composed mainly of variegated red, green clay-
stones, shales alternating with platy, grey-yellow dolo-
mites (Pl. 2, Fig. 3). Psammitic and pelitic layers are more 
common in the lower part of the formation. Thin intercala-
tions of evaporites occur as well. Maximum thickness of 
the formation does not exceed 100 meters. The Carpathi-
an Keuper Formation developed in lagoonal, significantly 
aridic environment.

The Rhaetian is characterized mainly by the Kössen Beds, 
consisting of black, bituminous marly shales, oolitic, cri-
noidal, mainly bioclastic limestones with shells of bivalves, 
brachiopods and corals.

The Triassic of the Southern Veporic Unit (Text-Fig. 4, col. 
6) is represented by the low-grade metamorphosed Föde-
rata Group (rozLozsniK, 1935; PLašiEnKa, 1993;  mELLo et 
al., 2000a, b). Lower and Middle Triassic formations are 
similar to those of the North Veporic Veľký Bok sequence: 
light and greenish quartzites, at the base sporadically with 
conglomerates, higher up sericitic shales with beds of 
platy quartzites or greywackes dominate.

The Middle Triassic carbonate sequence begins usually 
with rauhwackes and dolomites, followed by dark platy 
limestones of Gutenstein type, with dark calcareous shales 
(Anisian). They are gradually replaced upward by light lime-
stones (Anisian–Ladinian).

(Text-Fig. 4, col. 3), which includes a group of the Sub-
Tatric nappes: Krížna, Beliansky and Vysocký Nappes. The 
Mesozoic of the Southern Veporic Unit is represented by 
the metamorphosed Föderata Series.

The Lower Triassic formations of the Northern Veporic 
Unit (Text-Fig. 4, col. 3 and 5) directly overlie the Permian 
siliciclastics. Their character is almost identical to that of 
the Tatric Unit. They consist of light silicified sandstones 
and arkoses. Variegated shales prevail in the upper part. 
The maximum thickness reaches approx. 80 m. 

At the beginning of the Anisian, the peritidal platform sedi-
mentation of the Gutenstein Limestone started, accom-
panied by bioturbated limestone (“calcaire vermiculaire”). 
It continued during the whole Anisian. In the Early Ladin-
ian the formation of Ramsau Dolomite began, often of the 
stromatolitic type, relatively rich in Dasycladacea, which 
progresses to a well-ventilated shallow platform facies. In 
the Longobardian the Podhradcké Limestone occurs spo-
radically, consisiting of dark-grey to black bioclastic lime-
stone with detritus of crinoids, bivalves and remnants of 
conodonts. Most part of the sedimentary sequence was 
subject to slight metamorphosis in the Northern Veporic.

Siliciclastic Lunz Beds deposited in the Carnian, which are 
only rudimentary in the Veporic Unit. Their maximum thick-
ness reaches up to 20 m. The Upper Carnian is represent-
ed by Main Dolomite (Hauptdolomit), which deposited un-
der semiaridic conditions.

Text-Fig. 4.  
Lithofacies chart of the Pieniny Klippen Belt (1) and Central Western Carpathians (Tatro-Veporic Unit) (2–8). (ALCAPA II).
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Lower Cretaceous sediments are preserved in much small-
er extent.

Some nappes of the Hronic Unit are monofacial (uniform 
basin facies, so-called “Biely Váh facies”), while the oth-
ers are polyfacial. The concept to assigne the nappes, or 
partial nappes derived from carbonate platforms or from 
the slope areas (typically with the Wetterstein, Raming, 
Schreyeralm and even Reifling Limestone) to the “higher” 
(highest) Subtatric or Gemeric (later Silicic) Nappe System, 
caused long lasting problems of delimitation and classi-
fication of the Hronic Unit. This was the case with the 
Strážov, Veterník, Havranica, Jablonica, Nedzov, Tematín 
and Tlstá Nappes (and some other small tectonic outli-
ers), which by the majority of the authors were considered 
as more “southern” elements than the Hronic Unit. The 
idea about the structure and paleogeography of such a 
“narrowly” defined Hronic Unit was then very simple (an-
drusov et al., 1973, p. 33–34): “The Hronic is the major 
tectonic unit overthrust on the Veporic and Fatric. Essen-
tially, it is a large nappe which was translated from the 
south over Veporic and Fatric into the Tatric area”. The 
Choč and Šturec Nappes were considered not only as two 
different “developments” (basinal Biely Váh and carbonate 
platform Čierny Váh facies), but as the only subunits of the 
Hronic Unit, as well.

A different paleogeographical and structural idea of the 
nappe system of the Hronic Unit (based mainly on the 
Middle and partly Upper Triassic facies differences) was 
presented by HavriLa in several works (HavriLa & bučEK, 
1992; HavriLa, 1993; in PLašiEnKa et al., 1997b; Kováč & 
HavriLa, 1998; and mainly in KoHút et al., 2008). Accord-
ing to HavriLa the nappes of the Hronic Unit were derived 
from two basins and two carbonate platforms belonging 
exclusively to the Hronic sedimentation area (Text-Fig. 4, 
col. 7–8).

In the western part of the Central Western Carpathians 
there are the Dobrá Voda and Homôlka Nappes, derived 
from the Dobrá Voda Basin, and the Považie Nappe (origi-
nally Havranica, Jablonica, Nedzov and Strážov Nappe) 
derived from the Mojtín-Harmanec Carbonate Platform. 
The depositional area of the Veterlín and Ostrá Malenica 
Nappes had an intermediate position between the two pa-
leoenvironments, containing a facially mixed succession. 

This new interpretation of the Hronic Unit, with special 
consideration of the former “Strážov Nappe” plays a criti-
cal role in recent paleogeographical interpretations of the 
Central and Inner Western Carpathians. csontos & vörös 
(2004) in their large-scale overview on the Mesozoic plate 
tectonic evolution of the Carpatho–Pannonian–Dinaridic 
domain – based on the former “North Gemeride” interpre-
tation of the “Stražov Unit” –, placed the “Meliatic oceanic 
domain” even to the N of the Stražov domain.

In central and eastern part of the Central Western Car-
pathians there are disintegrated nappes derived from the 
Biely Váh Basin – Choč, Svarín and other nappes with lo-
cal names (Bystrá, Svíbová and Okošená), and nappes de-
rived from the Čierny Váh Carbonate Platform – Boca and 
Malužiná Nappes. Tlstá and Šturec Nappes are derived 
from the eastern part of the Mojtín-Harmanec Carbonate 
Platform and from a transitional area to – Biely Váh Basin, 
respectively.

The Lower Triassic sedimentary rocks of the Hronic Unit 
are represented by the siliciclastic Šuňava Formation, con-

Deepening of the sedimentation area in the (Ladinian?) – 
Carnian interval is documented by a sequence of dark to 
black shaly limestones, cherty limestones and dark marly 
shales with intercalations of sandstones and layers of dark 
limestones. From this sequence straKa (1981) determined 
Lower–Middle Carnian conodonts (Gondolella polygnathi
formis, Gladigondolella tethydis, etc.).

The Uppermost part of the Föderata Group (Upper Carnian 
– Norian) consists of light massive dolomites (“Hauptdolo-
mit”), in up to 100 m thickness.

The Föderata Group facially reminds basinal sequences 
of the Hronic Unit (former Biely Váh facies, or Homôlka 
sequence); therefore no wonder that since scHönEnbErG 
(1946) some geologists have considered it as the root zone 
of the Hronic nappes.

Zemplinic Unit

The Zemplinic tectonic Unit became amalgamated into 
the Central Western Carpathian block only during the 
youngest, Neogene phases of tectonic development. The 
unit consists of a Variscan crystalline basement and its 
Upper Paleozoic – Mesozoic cover (bEzáK et al., 2004b). 
According to vozárová & vozár (1988), the Zemplinicum 
represents the continuation of the Veporicum. Its Lower 
Triassic, developing with continuity from Upper Paleozoic 
continental siliciclastics, is likewise formed of continen-
tal sandstones, shales, sandy conglomerates and yellow-
ish grey dolomitic shales with thin gypsum intercalations 
(Lúžna Fm.; vozárová & straKa, 1989). The evaporitic 
upper part of the sequence probably belongs to the low-
ermost Anisian. The upper Lower or Middle Anisian to 
Lower Ladinian? carbonate succession (Ladmovce Fm.) 
is represented in its lower part by dark grey, massive or 
thick bedded, partly bioturbated limestone, whereas in 
its upper part by light coloured dolomites with intercala-
tions of shales, rauhwackes and breccias. From this up-
per part a Late Anisian conodont fauna (Gondolella ex
celsa, G. cornuta) was reported (straKa in vozárová & 
 straKa, 1989). Younger Triassic formations are not pre-
served (Text-Fig. 4, col. 4).

10–15 km SW of the outcrops of the Zemplinic Unit, in the 
area of Hungary, Ladinian–Carnian Wetterstein and Nori-
an–Rhaetian Dachstein type platform carbonates were dis-
covered in drill cores near Sárospatak (PEntELényi et al., 
2003). Due to the discontinuous record, it is unclear, if they 
represented the continuation of the Triassic of Zemplin-
ic Unit, or a unit of higher position above that. In the lat-
ter case, the situation would resemble that of the Muráň 
Nappe above the Veporic Unit.

Hronic Unit

The Hronic Unit represents the highest Paleoalpine cover 
nappe system in the majority of the Central Western Car-
pathians. Only three tectonic outliers of the Silicic Unit s.l. 
(the Drienok, Muráň and Vernár Nappes) are lying above 
(higher) in the central and eastern part of the Central West-
ern Carpathians (see below). The Hronic Nappe System is 
composed of numerous nappes and duplexes, containing 
Upper Paleozoic sediments and volcanics, dominantly Tri-
assic carbonates representing various paleoenvironments 
of the Hronic sedimentation area: carbonate platforms, in-
traplatform basins and slopes between them. Jurassic and 
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ic; “Gemericum” s.s., a term still applied even nowadays) 
was classified as “South Gemeride Unit” (maHEľ, 1973). 
The discovery of the Mesozoic age (Kozur & mocK, 1973) 
of fragmentarily preserved deep-water sediments (radio-
larites, shales) and ophiolites initiated a major challenge 
in the geotectonic concepts about the southern part of 
the Western Carpathians, nowadays called “Inner Western 
Carpathians” (since mocK, 1980b). A decade later maHEľ 
(1984 and especially 1986, p. 39) classified the former 
“North Gemeride Units” (after the “Spiš Nappe” of an-
drusov, 1968) as “Spišcum” (Spiš Nappe) including the 
Strážov, Muráň and Besník Nappes.

Recently, however, the distantly lying Strážov Nappe has 
been included into the Hronic Unit (HavriLa, 1993, and 
other publications, see above), where it is described as 
well (see above).

On the other hand, the Stratená Nappe, although already 
thrust onto the Veporic Unit, is described herein as part of 
the Gemer-Bükk-Zagorje Unit and of the Silicic Unit s.s. 
within that, since “Meliatic rocks” (radiolarites, etc.) occur 
below it (HavriLa & ožvoLdová, 1996).

The Muráň Nappe lying just west of the “Gemericum” (Ge-
mer Paleozoic) is described herein, as it clearly lies above 
the Veporic Unit and no oceanic remnants can be found 
below it (voJtKo, 2000, p. 339, assigned questionably a 

sisting of quartzose sandstones, sandstones and shales. 
The Middle Triassic commences by Lower Anisian Guten-
stein dolomites and limestones. The basic architectural 
element is formed of Ramsau Dolomite of Late Anisian 
– Early Ladinian age. Typical deep-water deposits are rep-
resented by the Middle/Upper Anisian to Ladinian/Lower 
Carnian Reifling Limestone, and sometimes by the Upper 
Anisian Schreyeralm Limestone. In some parts the light 
coloured Wetterstein Limestone represents this time hori-
zon. The middle part of the Carnian mostly consists of the 
siliciclastic Lunz Formation. The Upper Carnian and Norian 
is built up by thick and massive Hauptdolomit, which rep-
resents the uppermost lithostratigraphic unit of the Hronic 
Unit in most of the core mountains (JanočKo et al., 2006). 
At several places the sequence terminates with limestones 
(Dachstein Limestone Fm., Norovica Lmst. Fm.) of Norian–
Rhaetian age. 

Silicic Unit s.l. 

The structurally highest nappes of the Central Western 
Carpathians (Stratená, Muráň, Stražov, etc.) were previ-
ously included into the “Gemericum” (andrusov et al., 
1973; andrusov, 1975) or the “North Gemeride Units” 
(maHEľ, 1973). At the same time the Mesozoic of the Slo-
vak Karst area (lying south and above the Gemer Paleozo-

Text-Fig. 5.  
Lithofacies chart of the Silicic s.l. on the Central Western Carpathians (Tatro-Veporic Unit) (9–11) and of the Gemer-Bükk-Zagorje Unit I (Inner Western Carpathians; 
SE Slovakia) (12–19).  (ALCAPA III).
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placement of these units, PLašiEnKa (1997) and PLašiEnKa 
et al. (1997a) proposed a post-Gosau (latest Cretaceous) 
final emplacement of at least of the Muráň and Stratená 
Nappes onto the Veporic Unit.

Pelso Unit 

While in the northern part of the ALCAPA Megaunit the 
strike-ward continuation of Austroalpine units/zones 
into the Central Western Carpathian (Tatro-Veporic) Unit 
is well established (HäusLEr et al., 1993), in its southern 
part large-scale facies offsets can be recognized both to 
the Northern Calcareous Alps and to the Southern Alps 
and Dinarides (Kázmér & Kovács, 1985; scHmidt et al., 
1991; Haas et al., 1995a). This part includes predominant-
ly South Alpine and Dinaridic related crustal blocks/frag-
ments, which together form the Pelso Unit (“Pelso Mega-
unit”; FüLöP et al., 1987). 

The largest of these blocks is the Transdanubian Range 
Unit (= Bakonyia Terrane; Kovács et al., 2000), delimited in 
the NW and N by the Rába and Hurbanovo lines (interpret-
ed as sinistral strike-slip fault; vozár, 1996) and sealed in 
its most part by Middle Miocene, but in the E by Upper Oli-
gocene sediments (naGymarosy in Kovács et al., 2000), 
whereas on the S by the Balaton Line, interpreted as dex-
tral strike-slip fault and representing the continuation of 
the Periadriatic Lineament (Fodor et al., 1998; Haas et 
al., 2000b). Although this unit structurally lies in an “Upper 
Austroalpine” position (HorvátH, 1993), its Permo-Meso-
zoic stratigraphy and facies shows closer affinity to cen-
tral and western parts of the Southern Alps (Haas & budai, 
1995; vörös & GaLácz, 1998). 

More about the facies offsets see chapter “Gemer-Bükk-
Zagorje Unit”.

Transdanubian Range Unit

The main part of the Transdanubian Range (Keszthely, 
Bakony, Vértes, Gerecse and Buda Mts) is made up of Tri-
assic formations (location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 6, col. 
20), showing striking affinity with the corresponding forma-
tions in the Southern Alps (Haas & budai, 1995). The thick-
ness of the Triassic formations may exceed 4 km. Classic 
exposures of the Lower and Middle Triassic are known in 
the southern part of the Bakony Mts, i.e. on the Balaton 
Highland.

In the northeastern part of the Transdanubian Range, 
above Upper Permian shallow-marine, lagoonal dolomites 
the Triassic succession begins with shallow subtidal lime-
stones and marls, representing shallow to deeper ramp 
deposits. Southwestward, these sediments were replaced 
by marl of mud shoal facies and dolomite of restricted 
lagoon facies (Haas et al., 1988; broGLio-LoriGa et al., 
1990).

These formations are covered by a siltstone-sandstone se-
quence which indicates an intensified terrigenous input 
(Campil event in the Southern Alps). Deposition occurred 
in a subtidal ramp setting. This evolutionary stage was 
completed by a sea-level fall and a coeval decrease of 
terrigenous input, resulting in the formation of peritidal-
lagoonal dolomites. During the next sea-level rise a marl 
succession was deposited on the outer ramp below the 
wave base.

slightly metamorphosed siliciclastic-evaporitic sequence 
beneath the Muráň Triassic to the Meliata Unit; however, it 
contains no trace of ophiolites or deep-water sediments). 
Except of the Hronic Unit, slices of Carboniferous sedi-
ments assigned to the Gemeric Unit were reported from 
beneath the Muráň Nappe (PLašiEnKa & sotáK, 2001). It is 
to be added, apart from its well-known Dachstein facies, 
the Hallstatt facies was recently discovered in the Muráň 
Nappe (mELLo, unpubl.), which confirms its facial affiliation 
to Silicic Units.

As mentioned above (in chapter “Hronic Unit”), there ex-
ist only three tectonic outliers of the Silicic Unit s.l. (the 
Muráň, Vernár and Drienok Nappes) in the Central Western 
Carpathians (compare for example bEzáK et al., 2004a, b). 
They are lying above the Hronic Unit or directly above the 
Veporic Unit in case of the Muráň Nappe, if the Hronic Unit 
(and Gemeric Unit) is missing.

The problem of these nappes (and especially of the Vernár 
Nappe) has been discussed by HavriLa (in mELLo et al., 
2000a, b). He accepts assignement of these nappes to the 
Silicic Unit, but nevertheless speculates about the “tran-
sitional” character of the Vernár, Drienok and the “lower” 
Muráň Nappe (according to him only the “upper” Muráň 
Nappe belongs to the Silicic Unit).

The Vernár Nappe (location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 5, col. 
10) which has a relatively simple structure and the posi-
tion on the northern margin of former “North  Gemeric syn-
cline” was originally assigned to the Gemeric Unit or Choč 
Nappe (Hronic Unit), by some authors to the  Veporic Unit 
and recently has been ranged to the Silicic Unit ( mELLo et 
al., 2000a, b). The uncertainty with its classification was 
(and still is) also due to its peculiar facial development – 
acid volcanics in the Lower Triassic, Middle Triassic se-
quences similar to the Silicic Unit and Upper Triassic se-
quences similar to the Hronic Unit.

The Muráň Nappe (Text-Fig. 5, col. 11) is a distinct nappe 
outlier about 150 km2 large which was overthrust from the 
former “Gemeric” to the Veporic area. Similar to the Silica, 
Stratená, Drienok and Vernár Nappes, it was recently as-
signed to the Silicic (and not Gemeric) Unit.

Though in the past it was considered as a coherent nappe 
body, later it got more and more evident, that the Muráň 
Nappe (or nappe outlier) consists of several parts or sub-
units – “lower” and “upper” Muráň Nappe as discussed by 
HavriLa (mELLo et al., 2000b), “Turnaicum”(?) of  voJtKo 
(2000) and Dudlavá skala slice with Hallstatt Limestone 
(mELLo, unpubl.).

The Drienok Nappe (Text-Fig. 5, col. 9) is a tectonic outlier 
of the Silicic Unit in middle Slovakia (SE of Banská Bystri-
ca) lying above the Hronic, or Veporic Unit. It formally was 
delimited and named by bystricKý (1964b), and recently 
studied and described in PoláK et al. (2003).

The stratigraphic setting and facies evolution of the 
three above mentioned nappes are comparable with the 
nappes of the Silicic Unit s.s. of the Inner Western Car-
pathians (i.e. the Silica and Stratená Nappes). Never-
theless, there exist some differences or peculiarities, in 
which they partly differ: the trace of an Early Triassic 
acid volcanic activity in the Vernár and Drienok Nappes 
(mELLo et al., 2000b; PoláK et al., 2003), and the pres-
ence of terrigenous sediments in the middle Carnian in 
the Vernár Nappe (Lunz event). Concerning the final em-
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platform dolomite with dasycladacean algae (Budaörs Do-
lomite) was formed in that area (Pl. 2, Fig. 4).

In the Early Carnian (Julian) the input of a great amount of 
clay and silt from distal source areas and carbonate mud 
from the ambient shallow banks resulted in the deposi-
tion of a thick marl succession in the basins (Haas, 1994). 
Rising sea-level in the late Early Carnian led to drowning 
of significant parts of the platforms. It was followed by a 
significant platform progradation in the middle part of the 
Carnian. In the late Early to early Late Carnian the rem-
nant intraplatform basins were filled up with carbonates 
and shales.

In the latest Carnian large carbonate platforms began to 
form (balog et al., 1997). In the early stage of the platform 
evolution cyclic dolomite (Fődolomit Formation, an equiva-
lent of the Hauptdolomit – Dachstein Dolomite or Dolomia 
Principale) was formed under semiarid conditions.

In small outcrops east of the Danube and in the Buda Hills 
in the easternmost part of the Transdanubian Range, in 
addition to the platform carbonates cherty limestone and 
dolomite of slope and intraplatform basin facies also ap-
pear in the Carnian and continue in the Norian–Rhaetian 
(Mátyáshegy Formation) and locally even into the Early Ju-
rassic (Csővár Limestone) (Pl. 3, Fig. 3) (Haas et al., 1997, 
2000a).

At the end of the Middle Norian, in the southwestern part 
of the Transdanubian Range extensional basins began to 
form leading to stabilisation of the restricted subtidal con-
ditions in this area. Thin-bedded dolomite was formed in 

In the Early Anisian the termination of terrigenous input 
led to deposition of pure carbonates on the ramp (Haas 
& budai, 1995), and dolomite was formed in a restricted, 
periodically hypersaline inner ramp lagoon. It is overlain 
by laminated and thick-bedded, strongly bioturbated lime-
stone. The dolostones above it probably reflect an increas-
ing restriction and dryer climatic conditions.

In the Middle Anisian, in connection with the Neotethys 
rifting, extensional tectonic movements began (budai & 
vörös, 1992). This phase was followed by an onset of vol-
caniclastic deposition from distant volcanic centres during 
the Late Anisian.

In the southwestern part of the Transdanubian Range (Ba-
laton Highland), intrashelf basins began to form during 
Pelsonian times (Balatonites balatonicus zone). Peritidal-
subtidal carbonates were deposited on the most elevated 
blocks, whereas in the basins the dolomite progressed into 
the cherty Felsőörs Limestone of basin facies (Pl. 2, Fig. 5; 
vörös, 2003).

The Anisian/Ladinian boundary interval is characterized by 
pelagic limestones. The limestones are intercalated by vol-
canic tuff layers. It is followed by red cherty limestone, and 
tuffaceous limestone (Buchenstein Formation). Products 
of the Middle Triassic volcanism are mainly rhyodacite-tra-
chyte pyroclastics, predominantly crystal tuffs (HaranGi et 
al., 1996). Until the earliest Carnian, deposition of pelagic 
cherty limestone continued in the Balaton Highland area 
(Pl. 3, Fig. 1). In the northeastern part of the Transdanu-
bian Range the volcanic activity is indicated only by very 
thin tuff horizons. During the Ladinian to earliest Carnian, 

Text-Fig. 6.  
Lithofacies chart of the Transdanubian Range Unit (20) and of the SW part (Slovenia and NW Croatia) of the Gemer-Bükk-Zagorje Unit I (21–23) (ALCAPA IV).
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Different surface and borehole geological data on the Slo-
vakian and, respectively, Hungarian sides of the Slovak 
Karst – Aggtelek Karst area (lEss et al., 2004) led to dif-
ferent interpretations on the architecture and structural 
orientation of tectonostratigraphic units building up this 
terrain. It should be noted, that already rotH (1939) and 
balogH & Pantó (1953) recognized the opposite struc-
tural vergencies at the northern and southern, respective-
ly, margins of the karst area, confirmed by recent stud-
ies (mELLo & rEicHwaLdEr, 1979; PLašiEnKa et al., 1997a; 
Péró et al., 2003). In the Slovakian territory the superpo-
sition of ophiolite-bearing units (Meliatic Unit) – very low 
to low-grade metamorphosed unit (Turnaic Unit) – non-
metamorphosed unit (Silicic Unit s.s.) can be recognized 
from below upward (like in the Brusník area: vozárová & 
vozár, 1992; mELLo et al., 1997, and references therein). 
On the contrary, on the Hungarian side (Aggtelek Karst) the 
metamorphosed unit of intermediate position is missing 
and ophiolite slabs (Tornakápolna Unit) are incorporated 
in the Upper Permian evaporitic sole of the non-metamor-
phosed Aggtelek Unit (réti, 1985; Kovács et al., 2004, 
and references therein). 

Inner Western Carpathian (Gemeric s.l.) Unit 

The Inner Western Carpathians means the innermost part 
of the Western Carpathians that is situated south of the 
Lubeník-Margecany line (Text-Fig. 1). They differ not only 
facially from the Central and Outer Western Carpathians. 

The structure of the Inner Western Carpathians is com-
posed (from its base upwards) of four main tectonic units, 
the Gemeric, Meliatic, Turnaic and Silicic s.s. The Inner 
Western Carpathians represent a segment of the Western 
Carpathians, in which the remnants of the oceanic zone 
(Meliatic Unit), of the adjacent continental slope (Gemeric 
and Turnaic Units) and the shelf (Silicic Unit s.s.) are pre-
served (mELLo et al., 1998).

Gemeric Unit (s.s.)

The Gemeric (s.s.) Unit is the lowermost tectonic unit in 
the nappe pile of the Inner Western Carpathians (mocK, 
1980a). In tectonic superposition the Meliatic, Turnaic and 
Silicic s.s. tectonic units are lying above it.

The Gemeric Unit (Text-Fig. 5, col. 13) consists mainly of 
Paleozoic slightly metamorphosed sedimentary and vol-
canic rocks (EbnEr et al., 2008; vozárová et al., 2009a, 
b). The Mesozoic (exclusively Lower and Middle Triassic) 
cover is preserved only in several places (mainly around 
Petrovo and Kobeliarovo villages and around Krompachy) 
underneath of the Bôrka Nappe of the Meliatic Unit.

The Lower Triassic deposits of the Gemeric Unit are very 
similar to those of other Inner Western Carpathian units; 
formations of the Werfen Group are present: at the base 
variegated sandstones and shales with bodies of evapo-
rites (Nová Ves and Kobeliarovo Formations), higher up 
marlstones and limestones. The Middle Triassic is rep-
resented mainly by Gutenstein-type dolomites and lime-
stones, partly light (recrystallised) limestones. Locally (in 
Petrovo village) cherty (?Reifling) limestones occur.

Meliatic Unit

The Meliatic Unit derived from the oceanic domain of the 
northwesternmost part of the Neotethys (Kozur, 1991), in-

this environment in the area of the Southern Bakony and 
the Keszthely Hills. In the Late Norian, a significant climat-
ic change led to enhanced influx of fine terrigenous mate-
rial and deposition of organic-rich marl in the restricted ba-
sin (Kössen Formation; Haas, 2002).

In the central part of the Transdanubian Range the car-
bonate platform evolution continued until the end of the 
Triassic or locally even in the earliest Jurassic. However, 
the more humid climatic conditions led to cessation of the 
dolomitization, therefore the Fődolomit Formation was fol-
lowed by the Dachstein Limestone (Haas & dEmény, 2002) 
(Pl. 3, Fig. 2).

Gemer-Bükk-Zagorje Unit

To the ENE of the block of the Transdanubian Range Unit 
crustal blocks of more complex affinity (mostly Dinaridic–
Hellenidic, but in the north also Upper Austroalpine) are in 
contact with the Central Western Carpathian (Tatro-Vepor-
ic) Unit. This region is referred to as “Gemer-Bükk area” 
(lEss et al., 2004). Units (Text-Fig. 5, col. 12–19; Text-Fig. 7, 
col. 24–34) building up this area show northern (Austro-
alpine) structural vergency in the north  (“Gemeric Nappe 
System” – or “Inner Western Carpathians”),  whereas in 
the south they show southern (Dinaridic) vergency (“Bükk 
Nappe System”). However, in the middle, vergencies are 
alternating (Haas & Kovács, 2001, Fig. 4).

In the area of the “Gemer-Bükk units” the northwestern-
most occurrences of some typical Neotethyan formations 
can be found, characteristic for the Hellenides–Dinarides: 
Upper Permian marine “Bellerophon Limestone” in the 
Bükk Mts, Middle Triassic early rift-type basalt volcanism 
with peperitic facies (Darnó Hill) and calc-alkaline, andes-
itic ones (Bükk Mts), Bódvalenke-type limestones (transi-
tion between Hallstatt Limestone and red radiolarite) in the 
Bódva Unit of Rudabánya Hills, Jurassic redeposited, plat-
form-derived carbonates (western Bükk Mts and Darnó 
Hill region). 

To explain the Dinaridic connections of the Late Paleozoic 
and Early Mesozoic of the Bükk Mts, proven at that time 
already by deep-drilling evidences, wEin (1969) introduced 
the term “Igal-Bükk Zone”. FüLöP et al. (1987) introduced 
the term “Mid-Transdanubian Zone” for the Transdanubian 
(e.g. lying W of the Danube River) part of this zone. Later 
Pamić & tomLJEnović (1998) introduced the term “Zagorje-
Mid-Transdanubian Zone”. To express the connections to 
the surface outcrops until the Bükk Mts and further to the 
whole Gemer-Bükk area (especially because of the Me-
sozoic Neotethyan ophiolites), Pamić et al. (2002, 2004) 
and Pamić (2003) proposed the term “Zagorje-Bükk-Melia-
ta Zone / Composite Terrane”. As ophiolites make up only 
part of the units incorporated into the “Gemer-Bükk area”, 
many of them reflecting the Paleozoic and Mesozoic facies 
offsets discussed above, we use herein the term “Gemer-
Bükk-Zagorje Unit”, forming the southeasternmost part of 
the large ALCAPA Megaunit.

Following former paleogeographic considerations Kovács 
(1983,1984) supposed a common origin for the Bükkian 
and Gemeric ophiolitic units (“Meliaticum”), an idea which 
occurred in many subsequent works. However, altough 
both originated from the Neotethys Ocean (but from its dif-
ferent parts), they clearly differ in their structural settings 
and partly also in composition. 
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varga, 1980; redefined by mELLo et al., 1996, 1997, 1998). 
The occurrences of Late Paleozoic – Mesozoic meta-
morphosed sequences (types Dúbrava and Hačava) are 
classed to this subunit, which occurs along the northern 
margin of the Slovak Karst between Jasov and Sirk, as well 
as in the Nižná Slaná depression. A characteristic feature 
of these rocks is the Late Jurassic medium to high pres-
sure metamorphism with low thermal gradient (mazzoLi et 
al., 1992; mELLo et al., 1998). In this type of metamorphism 
the Bôrka Nappe differs from the underlying Gemeric, as 
well as overlying Turnaic or Silicic s.s. Units. Its lithological 
composition is variable. The abundant metabasites (pre-
dominantly glaucophanites and light-coloured crystalline 
limestones with volcanic material) are assigned to the Tri-
assic (Text-Fig. 5, col. 14), whereas the slates are probably 
of Jurassic age.

Based on the study of protoliths and geochemical char-
acteristics of metabasites (glaucophanites) of the Bôrka 
Nappe, ivan & KronomE (1996) concluded that they are 
very complex and inhomogenous, and accordingly cannot 
be classed to a coherent group. 

Tectonic slices with amphibolite facies assemblages were 
reported as a further member of the Meliata Unit, besides 
the above mentioned metamorphosed rocks. Their meta-
morphic characteristics indicate, that they represent frag-
ments of an older basement unit, which was involved into 
a subduction zone (Faryad, 2000).

Turnaic Unit

Nappes of the anchimetamorphosed to epimetamor-
phosed Turnaic Unit (Turna Nappe and Slovenská skala 
Nappe; Text-Fig. 5, col. 17–18) occur in the wider region 
of the Slovak Karst, as a rule above the Meliatic and be-
low the Silicic s.s. Unit. They are represented by rocks of 
Middle Carboniferous to Late Triassic and/or Jurassic age 
(mELLo et al., 1996). A series of more or less similar lithol-
ogy is also known in the Rudabánya Hills, Hungary (“Tor-
na Series”: GriLL et al., 1984; Kovács et al., 1989; lEss, 
2000); see Martonyi Unit below after GriLL (1988), howev-
er, in different setting; and of different interpretation.

The Lower Triassic is represented by the Werfen Group 
similar to that in the Silica Nappe, but metamorphosed. 
Carbonate ramp facies (Gutenstein and Steinalm Forma-
tions) characterize the Lower and partly the Middle An-
isian. In the Pelsonian due to the onset of the extensional 
tectonics the ramp was drowned (in contrast to the Silicic 
Unit). Therefore in the higher Middle and Upper Triassic, 
basinal and slope facies (grey, bedded cherty limestones – 
Reifling and Pötschen Limestones) are predominant. In the 
Carnian traces of basic volcanic activity (Dvorník Member) 
occur. 

Silicic Unit s.s. (incl. Aggtelek Unit)

It is the uppermost and innermost unit of the Inner Western 
Carpathians, thrust over the Turnaic and Meliatic Units and 
more northerly also over the Gemeric Unit. Several tecton-
ic outliers of the Silicic Unit s.l. (Muráň, Vernár and Drienok 
Nappes) can be found also over the Veporic and Hronic 
Units (see the chapter “Central Western Carpathians”). 

The Silicic Unit s.s. is represented in Slovakia by the 
Stratená Nappe (in the north; Text-Fig. 5, col. 12) and the 
Silica Nappe in the south (Text-Fig. 5, col. 19). In Hungary 

cluding the deepest part of its continental slope (cf. its in-
terpretation in the chapter Northern Calcareous Alps). The 
unit occurs prevailingly in form of a mélange consisting of 
slices. The mélange fringes the southern margin of the Ge-
meric Unit, or appears in a form of tectonic inliers beneath 
the Turna or Silica Nappes. Several occurrences are also 
known in the northern part of the Gemeric Unit (Danková, 
Galmus, Jaklovce and Murovaná skala). The Meliata Unit 
is usually represented by smaller or larger (often of km-
sized) blocks incorporated within Upper Permian (evapo-
rites) or Lower Triassic (marls) ductile rocks that form the 
base of the overlying Silicic and ?Turnaic Units (HovorKa, 
1985); the earliest interpretations of the “Meliata Series” 
(čEKaLová, 1954; bystricKý, 1964a; see in mELLo et al., 
1997) were based on these observations. According to 
several researchers (mocK, 1980a; mELLo, 1996, and oth-
ers) two subunits can be distinguished: the Meliata Group 
s.s. and the Bôrka Nappe.

The Meliata Group s.s. (occurring at the localities Držkovce, 
Honce, Meliata, Jaklovce, etc.) is a relict of sediments and 
volcanics originated in a basin with oceanic crust. The 
Meliata Group s.s. was defined as a complex of dark ar-
gillaceous shales of Jurassic age, up to several hundred 
metres thick, with thin beds of dark and greenish-red ra-
diolarites (Bathonian–Callovian) and spotted marlstones 
with intercalation of sandstones, which are considered as 
Liassic. The olistostrome bodies in a shaly complex con-
tain clasts and blocks, mainly of Triassic age, attaining the 
size of up to several hundred metres in diameter. Petrolo-
gy and stratigraphy of the Meliatic Unit at the Meliata and 
Jaklovce localities were described in details by mocK et al. 
(1998) and aubrEcHt et al. (2010).

However, the Triassic blocks represent two depositional 
settings: the distal (deepest) part of the continental slope 
and the ocean floor (ivan & mELLo, 2001; KronomE, 2002). 
The former is represented by the Meliata type section it-
self (mocK et al., 1998), where light coloured crystalline 
limestone (of “meta-Steinalm” type), containing neptunian 
dykes of similarly metamorphosed Pelsonian red, pelag-
ic limestones (the age is proven by conodonts; Kozur & 
mocK, 1973) and Middle Triassic red radiolarites, occurs. 
In accordance with the interpretation of the Meliata Facies 
Zone in the Northern Calcareous Alps (see above), we re-
tain the term Meliata Unit s.s. (Text-Fig. 5, col. 15) for this 
setting. dumitrică & mELLo (1982) demonstrated the pres-
ence of the Late Illyrian radiolarian zone (Oertlispongus 
inaequispinosus zone) in the area of Slovak Karst from a 
red radiolarite block near Držkovce. The northwesternmost 
occurrence of the Meliatic Unit was proven by Ladinian 
red radiolarites found beneath the Stratená Nappe (Havri-
La & ožvoLdová, 1996), that is thrust already onto Veporic 
basement. 

The true ocean floor setting is represented by the Jaklovce 
locality, where MOR-type basalt (ivan, 2002) occurs in as-
sociation with red radiolarite in an outcrop along the rail-
way. From here mELLo et al. (1995) reported Illyrian to Lon-
gobardian conodonts and radiolarians (Gondolella excelsa, 
Eptingium manfredi). For this setting the term Jaklovce 
Unit is used herein (Text-Fig. 5, col. 16). 

The second subunit, occurs tectonically directly above the 
Gemer Paleozoic and partly also the Mesozoic sequenc-
es, represents a remnant of the Jurassic accretional com-
plex, which is designated as the Bôrka Nappe (LEšKo & 
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The pre-rift stage (Early to Middle Anisian) of the carbon-
ate ramp facies is represented by the restricted lagoon-
al Gutenstein Formation, and then by the open lagoonal 
Steinalm Formation with rich dasycladacean algae asso-
ciation (bystricKý, 1964a, 1986). 

As a result of rifting processes taking part in the Meliatic 
domain, the uniform Steinalm carbonate ramp was dis-
sected and extensional intrashelf basins were formed dur-
ing the Middle and Late Anisian, in which reddish Schrey-
eralm-type or grey Reifling-type limestones, whereas on 
their slopes varicoloured limestones (Nádaska Limestone) 
were deposited. In other areas, however, development of 
carbonate platforms continued, as indicated by a contin-
uous succession of dasycladacean algae zones (Physo
porella pauciforata + Oligoporella pilosa – Diplopora an
nulatissima – D. annulata zones) (bystricKý, 1964a, 1986). 
In most of these areas (the northern or northwestern parts 
of the present Stratená and Silica Nappes) carbonate plat-
form building (rimmed with reefs) was continuous till the 
end of the Norian (Wetterstein, Tisovec: see Krystyn et al., 
1990 / and Dachstein Limestones: mELLo, 1974, 1975a). 
The intrashelf basins were overlain by the prograding Wet-
terstein reefs in the Late Ladinian (mELLo, 1975b). No silici-
clastic event is recognizable in the  Carnian. The presence 

the Aggtelek Unit is actually the continuation of the latter 
(see below). Although the Stratená Nappe is thrust already 
onto the Central Western Carpathian basement (Veporic 
Unit), it is classified to this unit herein, since Meliatic rocks 
(proven by Ladinian red radiolarites: HavriLa & ožvoLdová, 
1996) still occur below. Their stratigraphic successions 
range from the (?Middle-)Late Permian to the Late Juras-
sic. The oldest formation, the Permian to earliest Triassic 
Perkupa Evaporite Formation, on which the Silica Nappe 
was overthrust (or slid down) to its present-day position. 
The Lower Triassic formations are predominantly siliciclas-
tic in the lower part, consisting of variegated sandstones 
and shales (Bódvaszilas Formation), higher up the carbon-
ate constituent increases (marlstones and limestones of 
the Szin Formation). 

The Middle and Upper Triassic is made up of carbonates, 
in places attaining a thickness of nearly 2 km. The Carbon-
ate ramp and platform facies (the latter being dissected 
into reefs and lagoons) are represented by limestones and 
dolomites of the Gutenstein, Steinalm, Wetterstein and 
Dachstein Formations, whereas rocks deposited on the 
adjacent slopes and in basinal environments by the Reif-
ling, Nádaska, Schreyeralm, Raming, Hallstatt, Pötschen 
and Aflenz Limestones and Zlambach Marl.

Text-Fig. 7.  
Lithofacies chart of the Aggtelek Karst (24–25), Rudabánya Hills (26–30) and Bükk Mts (31–34) (NE Hungary) (Gemer-Bükk-Zagorje Unit III) (ALCAPA V).
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rine “Werfen Group”). At first a pure siliciclastic inner ramp 
environment formed, represented by the red Bódvaszilas 
Sandstone Formation, containing shallow-marine fossils 
(bivalves) and sedimentary features (ripple marks). In the 
higher part of the Early Triassic, due to the transgression, 
the area shifted to the deeper outer ramp domain, with 
mixed carbonate-siliciclastic sedimentation (Szin Marl For-
mation, containing the ammonoid guide form Tirolites cas
sianus). By the end of the Early Triassic, the input of fine-
grained siliciclastics was strongly reduced and carbonate 
deposition became predominant. The inner ramp became 
restricted, where bioturbated (“vermicular”) limestone and 
marls (Szinpetri Limestone Formation) accumulated under 
disaerobic conditions, but containing in its lower part still 
some ammonoids and bivalves (HiPs, 1996, 1998).

Following the cessation of siliclastic input, a fully restrict-
ed, euxinic environment came into existence on the inner 
ramp, with deposition of dark grey to black carbonates 
(Gutenstein Formation; mostly limestones in the Aggtelek 
Unit, and mostly dolomites in the Bódva Unit) in the ear-
ly part of the Early Anisian. In the later part of the Early 
Anisian, the area became part of a well-oxygenated and 
wave-agitated ramp, typified by accumulation of dasy-
cladacean in the subtidal zone (Physoporella pauciforata, 
Diplopora hexaster, etc.) and stromatolitic limestones in 
the peritidal zone (Steinalm Limestone, partly dolomitized).

In the Middle Anisian (in some places probably even in 
the late Early Anisian), due to onset of the Neotethyan rift-
ing, the disrupture of the Steinalm carbonate ramp began 
(synrift stage), leading to differentiation of the future tec-
tonostratigraphic units. This is indicated by the onset of 
pelagic (Bódva Unit s.s.) and slope (Szőlősardó Subunit) 
sedimentation, whereas more to the north the carbonate 
platform building continued (Aggtelek Unit; location on 
Text-Fig. 1; Text-Fig. 7, col. 24). 

Carbonate platform building in the outer shelf and shelf 
margin setting continued. In the Late Anisian the first true, 
rimmed platform developed (Aggtelek reef, vELLEdits et 
al., 2011) facing southeastward towards the Szőlősardó–
Bódva domains. This pre-Wetterstein-type reef can be 
considered as the reefal facies of the Steinalm lagoon ly-
ing to the north.

Development of the carbonate platform (Wetterstein 
Formation) continued throughout the Ladinian (Diplopora 
annulata dasycladacean zone) and Carnian (Poikiloporel
la duplicata dasycladacean zone), till the early part of 
the Late Carnian. In the Carnian the elongated Alsó-
hegy Carbonate Platform (Alsóhegy Subunit) was built 
with a reef facies in the south, facing towards the Bód-
va pelagic domain, and a lagoon northward (Kovács, 
1979; Péró et al., 2003). According to the relevant lit-
erature, the building of the carbonate platform was not 
interrupted in the middle part of the Carnian by any 
siliciclastic event; instead, it continued (Physoporella 
heraki dasycladacean subzone; Kovács, 1979; Piros, 
2002). Recently a hardground formation was found be-
tween the Lower Carnian reef and the overlying Upper 
Carnian basinal formations (Gawlick, pers. comm.). In 
front of the western part of this platform a characteris-
tic slope facies developed coevally (Derenk Limestone, 
Derenk Subunit; Text-Fig. 7, col. 25).

The break-down of the Wetterstein shelf margin took place 
in the early part of the Late Carnian and deposition of the 

of horizons with large oncoids (up to 2 cm) in the upper-
most part of the Wetterstein Limestone indicate shallowing 
in the late Julian.

The southern respectively southwestern parts of the pres-
ent Silica and Stratená Nappes were broken down in the 
Late Carnian, and pelagic, red or pinkish Hallstatt and grey 
Pötschen Limestones were deposited till the Late Nori-
an (mišíK & borza, 1976; mELLo et al., 1997, 2000a, b) all 
summarized in Haas et al. (2004).

Both the Stratená Nappe in the north and the Silica Nappe 
in the south show a more or less obvious southern facies 
polarity concerning their Middle (Wetterstein Limestone la-
goonal facies – reefal facies – Nádaska Limestone of slope 
facies in the former) and Upper Triassic (Dachstein Lime-
stone – Hallstatt Limestone in both) formations (mELLo et 
al., 1996, 2000a, b). However, they both show definite N-
vergent structures bearing evidence of thrusting over the 
Gemer Paleozoic (and other underlying) units (PLašiEnKa et 
al., 1997a). The duplication of the Silicic s.s. Unit both in 
the N and in the S and likely the opposing structural ver-
gencies recognized on the Slovakian and Hungarian terri-
tories can be best explained by the pre-Late Cretaceous 
(likely intra-Jurassic) sinistral strike-slip duplex proposed 
by LEin et al. (1997) and FranK & scHlagEr (2006) with the 
example of the Eastern Alps.

The Aggtelek Unit in NE Hungary forms a direct continu-
ation of the Silica Nappe of SE Slovakia, with southerly 
deepening facies polarity (GriLL et al., 1984; Kovács et al., 
1989; lEss, 2000) and predominantly S-vergent structural 
polarity (see below).

As a result of re-mapping of the Aggtelek Karst and 
 Rudabánya Hills, GriLL et al. (1984) and GriLL (1989) elab-
orated a three-fold nappe structure of the area. Accord-
ingly, the non-metamorphosed Aggtelek and Bódva Units 
in highest position, showing definite southward deepen-
ing polarity, were attributed to the Silicic Unit in its origi-
nal sense (as introduced by Kozur & mocK, 1973). Oce-
anic remnants of the Tornakápolna Unit are found only as 
blocks in the evaporitic sole of the former units, and were 
attributed to the Meliatic Unit (réti, 1985). The metamor-
phosed Torna (GriLL et al., 1984) or Martonyi (GriLL, 1989) 
Unit was considered to occur in the deepest position. The 
latest review of this period on the structural investigations 
of the area was presented by lEss (2000). Recent structur-
al studies (Fodor & KoroKnai, 2000; HiPs, 2001; Péró et 
al., 2002, 2003; Kövér et al., 2008) confirmed the predom-
inantly S-vergent structures of the area, known already 
since balogH & Pantó (1953). 

In the pre-rift stage (from ?Middle–Late Permian to Mid-
dle Anisian; Kovács, 1984) these units were not yet facially 
separated, therefore their evolution in this time interval can 
be characterized together.

Following a probably Middle Permian continental red-
bed stage, represented only by a small outcrop (Kovács & 
HiPs, 1998; after pers. comm. by a. vozárová), Neotethy-
an transgression began with the sabkha stage ( Perkupa 
Evaporite Formation) in the Late Permian, under arid 
 climatic conditions. According to  bivalve-biostratigraphic 
data (the oldest Claraia zone is missing), the Permian/ 
Triassic boundary lies within the uppermost part of the for-
mation (HiPs, 1996).

Fully marine conditions were established in the Early Tri-
assic from the Claraia clarai zone onward (shallow-ma-



218

topography, as witnessed by frequent “intraconglomer-
ates” related to sediment gravity movements. Variegated 
marls (green to purplish red) of the Telekes-Völgy Group 
(Kövér et al., 2009) may represent some kind of the upper-
most Triassic Zlambach Marl (GriLL, 1988). The Bódvalen-
ke-type limestones represent a transitional facies between 
coeval red, Hallstatt-type limestones and red radiolarites; 
similar facies are common constituents of inner Dinarid-
ic – inner Hellenidic ophiolite mélanges, however, asso-
ciated with basalts. This association occurs also in the 
Darnó Unit (see below) (sKourtsis-coronEou et al., 1995; 
Kovács, 2011; Kovács et al., 2011).

Tornakápolna Unit 

Remnants of a Neotethyan oceanic assemblage, tectoni-
cally incorporated as slices or blocks into Upper Permian 
evaporites at the sole thrust of the Aggtelek and (?)Bódva 
Units are classed to this unit that does not represent an 
independent structural unit. These include mostly serpen-
tinites, gabbros and basalts of MOR-affinity (réti, 1985; 
HorvátH, 2000). The drill-core section of the borehole Tor-
nakápolna 3 is considered as the type section of the “com-
plex” (réti, 1985; Józsa et al., 1996) in which some sedi-
mentary rocks do occur as well: Upper Anisian – Lower 
Ladinian red pelagic mudstones and radiolarites in one ho-
rizon within pillow basalts, containing radiolarians of the 
Oertlispongus inaequispinosus radiolarian zone (Kozur & 
réti, 1986; dosztáLy & Józsa, 1992), as well as black sili-
ceous shales and sandy shales in one tectonic slice with-
in serpentinites (Text-Fig. 7, col. 28). The latter proved to 
be barren of radiolarians, but being lithologically similar to 
that encountered in the Darnó drill core sections, can be 
considered as Jurassic (Haas et al., 2004; Kovács et al., 
2008a, b, and 2011). In some shear zones (but not overall) 
ophiolites and evaporites form true “autoclastic mélange” 
(dimitriJEvić et al., 2003). The continuous transition from 
the Upper Permian evaporites embracing these ophiolite 
blocks into the shallow-marine Lower Triassic formations 
is documented by HiPs (1996; including also the above 
mentioned drill core sections).

The geological setting of the Bódva Valley Ophiolite Com-
plex (blocks incorporated into Upper Permian evaporites 
after obduction) clearly differs from the Darnó Ophiol-
ite Complex of the Bükk Unit s.l. and may correspond to 
the Gemeric Meliata ophiolites, if they are defined by the 
Šankovce borehole (bystricKý, 1964a; gaál in vass et al., 
1986) or by the Jaklovce occurrence (mocK et al., 1998). 
However, current structural interpretations (PLašiEnKa et 
al., 1997a; lEss, 2000; for latest discussion see dosztáLy 
et al., 2002) are still differing widely, implying the necessity 
of further joint correlational works.

Martonyi (Torna) Unit

This unit was first distinguished by lEss (GriLL et al., 1984) 
as “Torna Series”; it was named by GriLL (1989), as “Mar-
tonyi Unit”.  It includes anchizonal to epizonal metamor-
phosed (árKai & Kovács, 1986) Triassic series, which oc-
cur in the NE part of the Rudabánya Hills, enclosed by 
the Darnó fault zone. Its known sequence (Text-Fig. 7, 
col. 30) begins with Lower to Middle Anisian Gutenstein 
Dolomite and Steinalm Limestone, similarly to those of the 
 Aggtelek and Bódva Units. The Steinalm ramp disrupted 
and broke down in Middle to Late Anisian, and deposition 

pelagic Hallstatt Limestone commenced till the Late Nori-
an, where it was followed by the deposition of the Zlam-
bach Marl (Kovács et al., 1989; Kovács, 1997; lEss, 2000).

Bódva Unit s.l. 

As a result of the disrupture and breakdown of the former 
Steinalm carbonate ramp, a slope environment (Szőlősardó 
Facies Unit) and a deep-water pelagic domain (Bódva Fa-
cies Unit) formed on attenuated continental crust, came 
into existence (GriLL et al., 1984; Kovács, 1984). As they 
interfinger with each other, they represent the same struc-
tural unit (Bódva Unit s.l. of the Rudabánya Hills), however 
we distinguish a Szőlősardó and a Bódva s.s. Facies Unit.

Szőlősardó Facies Unit

Following the break-down of the outer part of the Stein-
alm carbonate ramp during the Middle and Late Anisian, 
a distally steepened slope environment developed, char-
acterized by a varicoloured limestone formation (Nádas-
ka Limestone Formation), with signs of sediment gravity 
movements. It ranges maximally from the Middle Anisian 
(Gondolella bulgarica conodont dominance zone) to the 
early part of the Middle Carnian (Gondolella auriformis 
conodont range zone), and may interfinger with the grey, 
partly cherty Reifling Limestone. A remarkable, several 10 
m thick, marly-shaly succession of the Szőlősardó Marl 
Formation in the middle part of the Carnian represents the 
siliciclastic “Reingraben event” (with the characteristic bi-
valve Halobia rugosa). The slope setting of the Szőlősardó 
Subunit ceased after the break-down of the Aggtelek shelf 
margin (early part of the Late Carnian) and grey, cherty pe-
lagic limestone (Pötschen Limestone) was deposited dur-
ing the rest of the Carnian and the Early Norian (Text-
Fig. 7, col. 26).

Bódva Facies Unit s s. 

In the most distal part of the down-breaking Steinalm 
ramp, nearest to the rift zone, a deep-water sedimenta-
ry domain formed during the Middle and Late Anisian, 
where the characteristic Bódvalenke Limestone represent-
ing a transitional facies between the Hallstatt facies and 
the Middle Triassic red radiolarite was deposited. In some 
places, the break-down could happen even in the late Ear-
ly Anisian (Bithynian), as indicated by an uncertain ammo-
noid fauna, containing Nicomedites? sp. determined by 
Krystyn (Kovács et al., 1989). The typical version of the 
Bódvalenke Limestone, which follows the Steinalm Lime-
stone with some transitional facies, is formed by alterna-
tion of purplish red or pinkish, micritic limestone beds and 
red chert beds, with mm-thick purplish-red shale intercala-
tions, and with interbedded whitish calciturbidites consist-
ing of juvenile pelecypod (Posidonia) coquinas with their 
recrystallized matrix (Pl. 3, Fig. 4–5). In some places (e.g. 
the Szárhegy-East section; Kovács et al., 1989) the Bód-
valenke Limestone passes upward into radiolarite. Depo-
sition of the Bódvalenke Limestone continued also up to 
the early part of the Late Carnian (Gondolella polygnathi
formis conodont interval zone) and then (with a remark-
able hiatus in some sections) was followed by the Hallstatt 
Limestone (Text-Fig. 7, col. 27), indicating continuation of 
the oxydative environment, but also, as opposed to that of 
the Aggtelek Unit, an uneven, highly dissected sea-floor 
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The platforms were drowned by the latest Triassic, and 
variegated limestones were deposited locally, which may 
extend into the Jurassic (Text-Fig. 7, col. 34).

Mónosbél Unit

Within the Middle–Late Jurassic fine siliciclastic-carbonate 
turbiditic Mónosbél complex slide blocks of up to sever-
al 10 m in size occur in the area of Darnó Hill. The blocks 
consist of reddish, cherty, Bódvalenke-type limestone and 
chert, and reddish, amygdaloidal basalt. Radiolarian data 
(dosztáLy & Józsa, 1992; dosztáLy, 1994) constrain the 
age of these blocks as Ladinian–Carnian. The easternmost 
occurrence of such blocks on the surface is known in the 
central part of the southern Bükk Mts (basalt, red chert, 
Upper Carnian Hallstatt-type limestone; dimitriJEvić et al., 
2003, Pl. II, Fig. 4), which is quite exotic to the Triassic se-
quence of the Bükk Unit s.s. (Text-Fig. 7, col. 33).

Szarvaskő Unit

In an olistostrome horizon of this Jurassic complex (Haas 
et al., 2001) Ladinian to Carnian red radiolarite blocks oc-
cur (dosztáLy & Józsa, 1992; dosztáLy, 1994; Text-Fig. 7, 
col. 32). Rare occurrences of Norian, conodont-bearing 
grey limestone blocks are also known.

Darnó Unit

In a Jurassic accretionary complex (Kovács et al., 
2008a, b; Haas et al., 2011, in this volume), as docu-
mented by drill-core sections, abyssal sediments (red 
pelagic mudstones and radiolarites) in less amount al-
ternate with basalts in larger amount. Part of the radi-
olarites is of Ladinian–Carnian age (dosztáLy & Józsa, 
1992; dosztáLy, 1994; Józsa et al., 1996; Haas et al., 
2004; Kovács et al., 2008a; Pl. 4, Fig. 3). The basalts 
are of two types: the early rift-type is reddish or green-
ish and rich in calcite amygdales, and contains contact 
metamorphosed Bódvalenke-type limestone inclusions. 
The latter are reddish, recrystallized limestone blocks of 
a few cm to a few 10 cm in diameter, with red chert. 
Some radiolarian data (dosztáLy, 1994; Józsa et al., 
1996) point also to their Ladinian–Carnian age (Text-Fig. 
7, col. 31). This mixture of basalt with red micritic lime-
stone, formed due to the interaction of hot lava flow 
with cold lime mud on the sea floor, represents a typi-
cal peperitic facies (Pl. 4, Fig. 2) and is compared with 
those occurring in the Kalnik Mt, NW Croatia (Kiss et 
al., 2008), where they are known to a much larger ex-
tent (PaLinKaš et al., 2008; Kovács et al., 2011). The 
other type of basalt lacks signs of mixing with calcar-
eous lime mud and reminds of the Jurassic Szarvaskő 
type (Haas et al., 2011, in this volume).

Zagorje-Mid-Transdanubian Unit 

This unit represents the southwestern part of the Ge-
mer-Bükk-Zagorje Unit and crops out on the surface in 
the Zagorje region (Medvednica, Ivanščica and Kalnik 
Mts) in NW Croatia. Their subsurface extension, also to 
Hungary (“Mid-Transdanubian Unit”; FüLöP et al., 1987) 
is quite well known due to plenty of deep-drilling data 
(bérczi-maKK et al., 1993; Pamić & tomLJEnović, 1998; 
Haas et al., 2000b). Structurally, the Julian Alps   – 
South Karavanks and Sava folds (mioč, 1981), thrust 

of grey limestone of basinal facies, lacking chert (Becske-
háza Subunit) or having chert only in the upper part of 
the section (Esztramos Subunit) took place under quiet 
conditions (practically without any trace of sediment grav-
ity movements) till the end of Ladinian or beginning of the 
Carnian. Carbonate sedimentation was interrupted in the 
middle part of the Carnian by a fine siliciclastic input rep-
resenting the “Reingraben event”, resulting in a few 10 
m thick shale sequence. Basinal carbonate sedimentation 
renewed in the early part of the Late Carnian, then grey, 
cherty limestone (Pötschen Limestone s.l.) was deposited 
till the end of Early Norian, followed by variegated lime-
stones with red chert in the Middle to Late Norian.

A specific, more deep-water development is represented 
by the Bódvarákó Subunit, in which the open-lagoonal 
Steinalm ramp stage was missing and the Gutenstein Do-
lomite (Text-Fig. 7, col. 29) was immediately followed by 
the anoxic deep-water Bódvarákó Formation: dark grey 
to black, cherty limestone alternating with claystones 
or marls in the Middle to Upper Anisian, and dark grey, 
strongly silicified limestone and black cherts up to the Up-
per Ladinian. The continuation of the sequence, although 
tectonically separated, in the Carnian and Norian was like-
ly the same, as above (Fodor & KoroKnai, 2000).

Bükk Unit s.l. 

Bükk Unit s.s.

The Upper Permian shallow-marine carbonates are over-
lain by lowermost Triassic oolithic limestone (in more than 
100 m thickness; Pl. 4, Fig. 1). Until the end of the Early 
Triassic, carbonate and siliciclastic dominated ramp sedi-
mentation alternated. The succession shows a deepening 
upward trend. A bioturbated limestone unit appears at the 
top of the Lower Triassic (HiPs & PELiKán, 2002).

In the Anisian a dolomite ramp was formed. It is capped lo-
cally by dolomite conglomerates or breccias with red, ter-
restrial clay intercalations (vELLEdits, 1999, 2004). Updom-
ing can be considered as a sign of the initiation of rifting 
and related volcanic activity in connection with the Neo-
tethyan opening (vELLEdits, 2006).

In the Early Ladinian, intense calc-alkaline volcanic activity 
took place. A volcanic complex, hundreds of metres thick 
(Szentistvánhegy Metaandesite or “porphyrite”) was accu-
mulated, consisting of lava rocks, agglomerates, tuffs, ig-
nimbrites and various volcanoclastic sediments (Kubovics 
et al., 1990; szoLdán, 1990; HaranGi et al., 1996).

The rifting manifested also in facies differentiation, platform 
and intraplatform basin environments were established in 
the Late Ladinian. A larger part of the mountains is built up 
of an anchizonal to epizonal metamorphosed (árKai et al., 
1995) carbonate platform sequence, which includes both 
the Wetterstein and Dachstein evolutionary stages encom-
passing a range from the Ladinian to the Rhaetian (riEdEL 
et al., 1988; FLüGEL et al., 1992; vELLEdits, 2000). In the 
coeval basins grey cherty limestones were accumulated, 
which extend according to conodont biostratigraphic data 
from the latest Ladinian to the Rhaetian (vELLEdits, 2000). 
A second volcanic activity represented by within-plate ba-
salts (szoLdán, 1990; HaranGi et al., 1996) took place in 
the basin environments, mostly in the Late Ladinian, but 
manifesting in places up to the Late Carnian (vELLEdits et 
al., 2004; PELiKán, 2005).
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Julian Carbonate Platform

The Julian Carbonate Platform (Text-Fig. 6, col. 21) was 
formed after disintegration of the Slovenian Carbonate 
Platform during the Anisian (busEr, 1989; busEr et al., 
2008). From then it acted as a distinguished paleogeo-
graphic unit up to the Early Jurassic.

Accordingly, Scythian and Anisian beds are similar to those 
in southern and central Slovenia. In the Scythian shallow-
water carbonate and siliciclastic deposits alternate in a 
succession up to 300 m thick. Frequent oolitic beds and 
in places evaporites are very characteristic (doLEnEc et 
al., 1981; ramovš, 1989b; KoLar-JurKovšEK & JurKovšEK, 
1996; Lucas et al., 2008). 

The Anisian stage is represented mostly by bedded dolo-
mites. However, in Bled and locally in the Western Kara-
vanks massive and bedded algal-reef limestones occur as 
well (ramovš, 1987a; FLüGEL et al., 1993). These beds are 
up to 600 m thick. In some places massive limestone beds 
continue upwards into the Ladinian stage.

The Ladinian stage is characterized by sandstones, marls, 
shales, limestone with cherts, and also volcanic, mostly 
tuffaceous rocks (ramovš, 1989a). Among volcanic rocks, 
quartz keratophyre, porphyry, and tuffs of ignimbritic char-
acter occur. In the Western Karavanks (Text-Fig. 6, col. 22) 
and in places in the Julian Alps a horizon of breccia-con-
glomerate some tens of metres thick – Uggowitz (Ugovica) 
Beds – occurs under the Lower Carnian (“Cordevolian”) 
dolomite.

Lowermost Carnian (“Cordevolian”) is represented by a 
succession up to 1000 m thick of light coloured massive 
and bedded limestones with diplopore algae and rarely 
corals and hydrozoans (ramovš & turnšEK, 1984; ramovš, 
1987b; ramovš & šribar, 1992). The Julian and Tuvalian 
beds, known as Tamar Formation (= “Raibl Beds”), are up 
to 200 m thick (Pl. 4, Fig. 4; Pl. 5, Fig. 3). They were depos-
ited in a shallow restricted shelf. Dark argillaceous lime-
stone with marl intercalations is predominating over do-
lomite (ramovš, 1987b; ogorElEc et al., 1984). In  places, 
the limestone beds contain megalodonts and algal flo-
ra with Clypeina besici (dobrusKina et al., 2001; KoLar-
JurKovšEK & JurKovšEK, 2003; KoLar-JurKovšEK et al., 
2005). The limestone beds are locally overlain by pelitic 
tuff. Formation of the Main Dolomite (Hauptdolomit) start-
ed in the latest Tuvalian (busEr, 1979). In the deeper envi-
ronments of the Julian Platform towards the Slovenian Ba-
sin, micritic limestones with abundant fauna (JurKovšEK 
& KoLar-JurKovšEK 1986, 1997; KoLar-JurKovšEK, 1991; 
 cELarc & KoLar-JurKovšEK, 2008, etc.) dolomites, and 
limestones with chert nodules were deposited (JurKovšEK 
et al., 1984).

In the Norian and Rhaetian the Dachstein Limestone in 
Lofer facies predominates, reaching a thickness of 1500 
m (Pl. 5, Fig. 1; BusEr, 1979; ogorElEc & rotHE, 1993). 
In the northern part of Triglav widely extended coral-reefs 
 occur (turnšEK, 1997).

Kalnik Unit 

The ophiolitic mélange of the Kalnik Unit (Text-Fig. 6, col. 
23) crops out in the Kalnik, Medvednica and Ivanščica 
Mts, in Croatia, but its subsurface extension to the ter-
ritory of Hungary is also proven by borehole data (Haas 
et al., 2000b). Its matrix is composed of fine-grained 

during the Oligocene? – Miocene southward onto the 
northwestern part of the Dinarides, are also consid-
ered as the western extension of this zone (Haas et 
al., 2011, in this volume), therefore they are included 
(Text-Fig. 1) and described herein. Details on the bore-
hole data of the subsurface continuation of these units 
into Hungary (“Mid-Transdanubian Unit” of FüLöP et al., 
1987) can be found in the publications of bérczi-maKK 
et al. (1993) and Haas et al. (2000b), which are sum-
marized below. 

Mid-Transdanubian Unit 

In the northern part of the Mid-Transdanubian Unit non-
metamorphosed Permian and Triassic formations form the 
pre-Tertiary basement, whereas slightly metamorphosed 
Permian, Triassic and Jurassic formations occur in the 
southwestern part of the unit. Ophiolite mélange was en-
countered in a few wells in a narrow strip along the south-
ern structural contact of the unit (bérczi-maKK et al., 1993; 
Haas et al., 2000b).

South Karavanks Unit 

The Triassic sequence of the South Karavanks is typified 
by Werfen-type Lower Triassic, shallow-marine Anisian do-
lomite, coeval platform carbonates (Schlern and Conzen 
Dolomite) and basin facies consisting of marl with volca-
nic tuff (Wengen Fm.) in the Ladinian, marl, limestone and 
sandstone (Raibl Group) in the Carnian (Pl. 4, Fig. 5), and 
Hauptdolomit and Dachstein Limestone in the Norian to 
Rhaetian (GianoLLa et al., 1998; cozzi, 2000), that is very 
similar to what was encountered in the wells south of the 
Balaton Line.

A great number of wells encountered Triassic formations 
in the same zone, making it possible to compile a gener-
alised succession. The Lower Triassic is made up of lilac-
coloured variegated shale that is overlain by an interval 
of alternating limestone, dolomite and shale, representing 
shallow ramp and lagoon facies. Shallow-marine dolomite 
typifies the Anisian. Coeval platform and basin facies char-
acterises the Ladinian to Carnian interval. Wetterstein-type 
limestone represents the platform facies. The basin facies 
is typified by gray cherty limestone, marl and volcanic tuff 
in several horizons in the Ladinian, and marl and siltstone 
in the Carnian. The Norian to Rhaetian is represented by 
Dachstein-type platform carbonates (bérczi-maKK et al., 
1993).

Julian-Savinja Unit

South of the above-described narrow strip there is a rela-
tively wide zone where, beneath a Tertiary cover, predomi-
nantly non-metamorphosed Triassic platform carbonates 
were encountered. The Middle and Upper Triassic is char-
acterised by a typical shallow-ramp platform facies, name-
ly Steinalm-Wetterstein-type and Dachstein-type facies, 
respectively (bérczi-maKK et al., 1993). 

South Zala Unit

In the Mid-Transdanubian area the South Zala Unit, locat-
ed south of the above described non-metamorphic units 
consists of Upper Permian evaporitic carbonates, Triassic 
carbonates of basin and slope facies and Middle Jurassic 
hemipelagic shale and volcanoclastics affected by low-
grade metamorphism. Possibly, the Medvednica and the 
South Zala Units are part of one tectonostratigraphic unit.
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The Lower Triassic sequence was deposited in a shallow 
ramp setting that was characterised by mixed siliciclas-
tic and carbonate deposition. The sea-floor was usually 
located below the fair-weather wave base but it was fre-
quently subjected to storm currents. The succession is 
made up of transgressional-regressional cycles. The first 
transgressional cycle starts at the Permian/Triassic bound-
ary with a characteristic oolite horizon that is overlain by 
marl and mudstone. This basal member pinches out west-
ward in Lombardy (assErEto et al., 1973; brandnEr & 
mostLEr, 1982; broGLio-LoriGa et al., 1990). Predomi-
nantly shallow subtidal carbonates with storm interlayers 
were formed during the second cycle in the Dolomites that 
also pinch out westward. Siliciclastics prevail in the next 
cycle (Campil Member) all over the South Alpine domain 
probably as a result of a significant climatic change. The 
fourth transgressional cycle led to formation of a deeper 
ramp facies (Val Badia Member), containing a rich ammo-
nite fauna (Tirolites cassianus) in the area of the Dolomites. 
It progresses into shallow inner ramp facies westward and 
southward (broGLio-LoriGa et al., 1990). The area of the 
westernmost Southern Alps (Ticino) was not yet reached 
by the transgression, and the whole Lower Triassic is rep-
resented by continental, Buntsandstein-type siliciclastics 
(“Servino”; Pisa, 1974; GaEtani et al., 1987; sciunnacH et 
al., 1999).

The Werfen Formation is comformably overlain by Lower 
Anisian cyclic peritidal, shallow subtidal dolomites (Low-
er Serla Dolomite). In the Western Dolomites and in NE 
Carnia it is covered by Upper Anisian conglomerates – 
Richt hofen Conglomerate, Uggowitz (Ugovizza) Breccia 
– indicating uplift in the Late Anisian that resulted in an 
intense erosion. As a consequence, in these areas the 
Werfen Formation became deeply eroded or it is lacking 
completely.

As a result of the next relative sea-level rise in the later 
part of the Late Anisian platform carbonates (Contrin For-
mation) began forming on the structural highs and basinal 
carbonates in the intraplatform basins. The tectonic ac-
tivity reached its maximum intensity in the Ladinian when 
a platform carbonate succession was deposited, several 
km thick (bosELLini, 1984, 1991; doGLioni, 1988) where-
as deposition of pelagic carbonates (Buchenstein Forma-
tion) with pyroclastic intercalations (“pietra verde”) contin-
ued in the basins. Predominantly in the Dolomites, intense 
mafic volcanism (shoshonites) took place coevally which 
was accompanied by the formation of magmatic intrusions 
(castELLarin et al., 1980). In the Late Ladinian to  Early 
Carnian the Ladinian intraplatform basins progressively 
filled up with volcanics (pillow lavas, hyaloclastics) and 
volcanoclastics (Wengen Formation). Parallel to the filling-
up, the platforms (Cassian Dolomite) prograded onto the 
basin deposits (San Cassian Formation). A volcanic chain 
was situated also south of the area of the present South-
ern Alps, in the basement of the Po Basin, as revealed by 
AGIP wells (brusca et al., 1982).

In the Late Carnian, large areas of the South Alpine domain 
became subaerially exposed (GnaccoLini & JadouL, 1990) 
and then covered by fine siliciclastics with humid paleo-
sols (lower part of the Travenanzes Formation; stEFani et 
al., 2010). Then evaporites and caliche soils indicate arid 
climatic conditions (upper part of the Travenanzes Forma-
tion; stEFani et al., 2010). In Lombardy a delta complex 
developed contemporaneously.

siliciclastics (mostly dark grey to black shales), the age 
of which is Middle Jurassic based on intercalated radio-
larites (HaLamić et al., 1999). The m to km-sized blocks 
in this matrix include ultramafics, basalts, gabbros and 
deep-water sediments (radiolarites, silicified limestones) 
(Pamić, 1997; Pamić & tomLJEnović, 1998). Triassic red 
radiolarites, interlayered with basalts or lying on top of 
them, range in age from the Late  Anisian (Oertlispongus 
inaequispinosus, Falcispongus calcaneum, etc.) to Late 
Carnian – Middle Norian (several Capnuchosphaera spe-
cies, Capnodoce sp., etc.; HaLamić & Goričan, 1995; 
Goričan et al., 2005). Triassic basalts are frequently 
amygdaloidal and represent peperitic facies with red, 
micritic limestone inclusions (Pl. 5, Fig. 2), from which 
conodonts were reported in the Kalnik Mt (PaLinKaš et 
al., 2008). In the NW part of the Medvednica Mt (Orešje 
quarry) well-preserved Late Anisian conodonts (plat-
formless forms of Gondolella excelsa, figured as “Para
gondolella cf. excelsa”) were found in red limestone 
inclusions in MOR-type basalt (HaLamić et al., 1999). 
Triassic early rift type basalts are considered to be re-
lated to sea-floor spreading in back-arc basin setting, 
initiated around the Anisian/Ladinian boundary (Goričan 
et al., 2005). A whole submarine volcanic complex with 
abundant peperitic facies was reconstructed in the Kal-
nik Mt, having equivalents in NW Bosnia (Vareš region, 
Dinaridic Ophiolite Belt) and in NE Hungary (Darnó Unit) 
(Kiss et al., 2008; PaLinKaš et al., 2008). A sudden-
ly broken down shelf margin setting is represented by 
the Belski dol section in the eastern part of Ivanščica 
Mt, where Anisian light coloured platform limestone 
is directly overlain by red radiolarite of the Late An-
isian Oertlispongus inaequispinosus zone (HaLamić & 
Goričan, 1995; Goričan et al., 2005). In Mt. Ivanščica 
GrGasović & soKač (2003) reported also blocks of An-
isian reef limestones suggesting shallow-marine carbon-
ate sedimentation.

Medvednica Unit

The metamorphosed “Medvednica Complex” (Pamić & 
tomLJEnović, 1998), besides Devonian and Carbonifer-
ous ones, includes also Triassic conodont-bearing lime-
stones (reported as Ladinian to Carnian, but figured 
also typical Norian “metapolygnathoids”; dJurdJanović, 
1973).

ADRIA-DINARIA MEGAUNIT 

South Alpine Unit

In the area of the Southern Alps (location on Text-Fig. 1; 
Text-Fig. 8, col. 35–38) the Alpine (Neotethyan) cycle be-
gins with a westward Late Permian transgression. Accord-
ingly, the continental, predominantly fluvial Gröden (Val 
Gardena) Sandstone was step by step overlain by sabkha 
and shallow lagoon facies of the Bellerophon Formation 
in the eastern part of the Southern Alps (Dolomites, Car-
nic Alps). This trend continued after the Permian/Triassic 
boundary event led to the inundation of Eastern Lombar-
dy and formation of shallow ramp deposits of the Werfen 
Formation, 300–400 m in thickness, that transgressively 
overlies continental and marine Upper Permian formations 
(GaEtani, 1979; GaEtani et al., 1998).



222

Adria Unit

Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform

The Mesozoic Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform 
(ADCP; Text-Fig. 8, col. 39) of Pamić et al. (1998) or Adri-
atic Carbonate Platform (AdCP) of vELić et al. (2004) was 
built on a large part of the Variscan “Carnic-Dinaridic mi-
croplate” (in the sense of vai, 1994, 1998, 2003) or south-
ern part of the “Noric-Bosnian Terrane” (in the sense of 
FLüGEL, 1990; nEubauEr & raumEr, 1993; EbnEr et al., 
2007), characterized by mostly marine Late Carbonifer-
ous and Permian sedimentation (vozárová et al., 2009a, 
b). Building of a coherent, immense carbonate platform 
(one of the largest in the Tethys domain) began in the Late 
Triassic (Norian–Rhaetian) and continued (with local differ-
entiations: short-lived basins or emersions, the latter be-
ing indicated by bauxite horizons) until the end of the Cre-
taceous. 

The area of Slovenia since the Late Permian to the end 
of the Anisian was an integrated part of an extensive and 
shallow carbonate platform (the Slovenian Carbonate Plat-
form; busEr, 1989; busEr et al., 2008). At the end of the 
Anisian the Slovenian Carbonate Platform was disinte-
grated into the Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform in 
the south and the Julian Carbonate Platform in the north, 

The following cyclic peritidal-subtidal dolomites (Dolomia 
Principale) formed also under an arid climate. It is of over-
all extension in the South Alpine realm in a thickness at 
km-scale (bosELLini & HardiE, 1988; JadouL et al., 1992). 
In the Norian incipient stage of the opening of the Piemont-
Penninic ocean branch led to disintegration of the platform 
and formation of fast subsiding basins and structural highs 
in Lombardy (JadouL et al., 2004). As a result the thick-
ness of the Upper Triassic succession is extremely variable 
(from 0.5 to 4 km). First basinal carbonates were deposit-
ed in the basins coeval with the formation of the Dolomia 
Principale (Aralalta Group; JadouL, 1985). During the Late 
Norian to Hettangian, a cyclic shale-carbonate succession 
was formed (Riva di Solto Shale and Zu Limestone; JadouL 
et al., 1992). In the Dolomites the development of carbon-
ate platforms continued till the end of the Triassic. In the 
Carnic Fore-Alps, in the eastern part of the Southern Alps, 
among carbonate platforms made up of Norian Dolomia 
Principale and Rhaetian Dachstein Limestone, small intra-
platform basins occur (caruLLi et al., 1998; cozzi & Pod-
da, 1998). In the basins Norian cherty dolomite and Rhae-
tian to Liassic limestones were formed. The platforms are 
bounded by N–S and NE–SW trending synsedimentary lis-
tric faults (cozzi, 2000). The development of these basins 
was related to the Neotethys opening.

Text-Fig. 8.  
Lithofacies chart of the Southern Alps (35–38), Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform (39) and Slovenian Basin (40) (ADRIA-DINARIA I).
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ern Slovenia was partly subaerially exposed in the Tuval-
ian, where bauxites and siliciclastics of the Borovnica For-
mation were deposited (busEr, 1996). On the northern 
margin of the Adriatic Carbonate Platform and towards the 
Slovenian Basin, deposition of black, marly limestone, rich 
in a thick-shelled mollusc fauna, took place (busEr, 1979; 
JElEn, 1990; JurKovšEK & JELEn 1989; JurKovšEK 1993).

The Norian and Rhaetian stages are represented by the 
Main Dolomite (Hauptdolomit), up to 1200 m thick and 
characterised by Lofer facies (ogorElEc & rotHE, 1993). 
Above it 200 m of Dachstein Limestone are preserved lo-
cally. Megalodontids are the most characteristic fossils. 
Both the Main Dolomite (Hauptdolomit) and the Dachstein 
Limestone show in places clear evidence of paleokarstifi-
cation.

In the area of Croatia due to extensional tectonic move-
ments in the Middle Permian, the uniform shallow epeiric 
platform disintegrated, and horst and grabens developed 
(vELić et al., 2003). Some of the Permian highs (horsts) 
(e.g. Velebit Mts) were probably isolated from the main 
carbonate platforms in the Southern Alps and possibly ex-
perienced continuous carbonate sedimentation from the 
Permian to the Early Triassic (tišLJar et al., 1991). Some 
Permian interplatform areas (grabens) were filled with clas-
tics prior to the Early Triassic shallow-marine carbonate-
dominated deposition (for example the Gorski Kotar re-
gion). 

The AdCP platform evolution can be divided into three 
megasequences:

1) Middle Permian – Upper Ladinian or Carnian

2) Norian – Upper Cretaceous and

3) Paleocene – Middle Eocene (vELić et al., 2001, 2003).

The first megasequence began with platform carbonate 
deposition in the Middle to Late Permian that was con-
formably overlain by Lower Triassic strata in some places 
(Velebit Mts). The oldest Lower Triassic deposits in Croatia 
were documented (by means of conodonts) in the Gorski 
Kotar Region but the P/T boundary interval is not exposed 
(aLJinović et al., 2006).

The Lower Triassic successions are usually devided into 
two lithostratigraphic units: mainly red shales, sand-
stones and oolitic grainstones containing representatives 
of the characteristic bivalve genus Claraia are considered 
as the Lower Scythian “Seis (= Siusi) beds”; dominantly 
grey clayey/silty limestones and marls as Upper Scythian 
“Campil beds”. According to the similar lithologic char-
acteristic of the Lower Triassic (Scythian) deposits in the 
wide Dinaridic area, deposition in a wide shallow epeiric 
sea was suggested especially due to the presence of oo-
litic grainstones and shallow-water structures (aLJinović, 
1995; marJanac, 2000; JElasKa et al., 2003).

In the Middle Triassic, the area of the future Adriatic Car-
bonate Platform proceeded to disintegrate due to rift re-
lated tectonic movements, forming the huge isolated plat-
form – the Adria Microplate (vELić et al., 2003) or Southern 
Tethyan Megaplatform (STM) (vLaHović et al., 2005). This 
carbonate platform represents the fundament of the future 
Adriatic Carbonate Platform.

The Middle Triassic rifting disintegrated the area; highs 
(horsts) and grabens were developed. Some rift-related 
highs experienced continuous shallow-marine carbon-
ate deposition usually with algal limestones (HEraK, 1974; 

separated by the Slovenian Basin (cousin, 1973; busEr, 
1989). This basin extended from Tolmin, through Ljubljana 
and Zagreb to Bosnia (e.g. into the Bosnian Zone).

Sediments of the Adriatic-Dinaridic Platform (Slovenian 
part) are lying on the carbonate-clastic succession of the 
uniform Slovenian Carbonate Platform (busEr, 1989), that 
existed until the end of the Anisian.

The transition from the Permian to the Lower Triassic is 
continuous and consists of limestone and dolomite (Pl. 5, 
Fig. 4). The P/T boundary is characterized by the extinction 
of the Permian fossils and defined by the first appearance 
datum (FAD) of the conodont species Hindeodus parvus 
(KoLar-JurKovšEK & JurKovšEK, 2007; KoLar-JurKovšEK 
et al. 2011). The boundary is marked also by a strong en-
richment of the light ∂13C in carbonate rocks (doLEnEc et 
al., 2004). The Tesero horizon occurs at the P/T boundary 
interval and reaches a thickness of 0.5 m to a few meters.

Scythian beds south of the Periadriatic lineament are rel-
atively uniform. Their thickness varies strongly from 40 to 
600 m. Alternation of siliciclastic and carbonate rocks, par-
ticularly limestone with admixtures of silicate detritic grains 
is noticed in the lower part of the succession. Red oolitic 
limestones or dolomites are characteristic lithotypes (Grad 
& ogorElEc, 1980; ramovš, 1989b; dozEt, 2000). Echino-
derms, gastropods (Natiria costata) and the foraminifera 
Meandrospira pusilla are frequent fossils (aničić & dozEt, 
2000). The oolitic lithofacies contains a conodont associa-
tion of the Smithian Obliqua Zone represented by shallow-
water genera (KoLar-JurKovšEK & JurKovšEK, 1996).

At some places beds and lenses of evaporitic minerals, 
gypsum and anhydrite occur (čar et al., 1980). In the 
Scythian succession the amount of siliciclastic component 
shows an upward decreasing trend. Dark biomicritic and 
marly limestone is prevailing over dolomite, with rare stro-
matolitic laminae.

The Anisian succession is rather uniform, represented 
mostly by bedded dolomite, often showing signs of per-
itidal sedimentation (Grad & oGorELEc, 1980). Subordi-
nately biomicritic limestone also occurs, containing the 
foraminifera Meandrospira dinarica and Glomospira densa. 
The Anisian deposits reach a thickness up to 600 m.

The previously uniform Slovenian Carbonate Platform dis-
integrated into two parts: the Julian Carbonate Platform in 
the north, and the Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform in 
the south. In connection with this significant facies differ-
ences can be observed already in the Anisian, especially 
on the slope zones of both carbonate platforms to the Slo-
venian Basin.

In the lower part of the Ladinian succession basinal fa-
cies prevail: micritic limestone and cherty limestone, which 
may be partly dolomitized. They are overlain by shallow-
water carbonates characterized by a Diplopora associa-
tion, sandstones and tuffs of the spilite-keratophyre as-
sociation.

The lower part of the Carnian is represented mostly by 
dolomitized platform carbonates, rich in Dasycladaceae, 
some hundreds of metres thick. The Julian and Tuvalian 
beds were deposited in a shallow restricted lagoonal en-
vironment and are up to 400 m thick. They are represent-
ed by dark, marly limestones, intercalated by siliciclas-
tics (marly siltstones and sandstones) and also by tuff and 
tuffitic beds and coal (ciGaLE, 1978; busEr, 1979). South-
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ly dolomitized corresponding to the Dachstein Limestone. 
Generally the lower part of the Upper Triassic platform car-
bonates are dolomitic whereas the upper part is usually 
limestone containing a typical megalodontid and foramin-
ifera assemblage of the Dachstein Limestone. This thick 
carbonate sequence represents typical deposits of the 
isolated carbonate platform but it should not be ascribed 
to the Adriatic Carbonate Platform s.s. During that period 
the entire area of the Southern Tethyan Megaplatform was 
still united (vLaHović et al., 2005). The Upper Triassic plat-
form carbonates are directly overlain by Lower Jurassic 
platform carbonates (usually fossiliferous limestones) or 
their dolomitized equivalents. 

The huge Southern Tethyan Megaplatform was partly dis-
integrated during the Late Liassic, resulting in the for-
mation of several basins and platforms, among them the 
Adriatic Carbonate Platform (AdCP; vELić et al., 2003; 
vLaHović et al., 2005).

In Montenegro, at the SW part of the Adriatic-Dinarid-
ic Carbonate Platform, due to the neighbourhood of the 
Budva Zone (not extending to the area of our map) which 
later evolved into a Mesozoic deep-water seaway, Ear-
ly Anisian siliciclastic flysch/wildflysch-type sediments (cf. 
dimitriJEvić, m.n., 1967; radoičić, 1987) were reported, too.

Central Bosnian Mountains Unit 

The Upper Permian shallow-water, fossiliferous Bellero-
phon limestone, cavernous limestones and locally evap-
orites (gypsum, anhydrite) grade into the siliciclastic and 
rarely cavernous limestone of the Travnik Formation, of the 
Permian/Triassic boundary interval (Karamata et al., 1997; 
Hrvatović, 1999). Gradually developing from this forma-
tion or directly lying over the Paleozoic basement Lower 
Triassic sandstones and siltstones follow (location on Text-
Fig. 1; Text-Fig. 9, col. 41). The Anisian is represented by 
massive ramp-type limestone. In the Ladinian the “volca-
nogenic-sedimentary formation” (shales, cherts, and with 
the volcanic members of “within-plate” character as spi-
lites, rare keratophyres and pyroclastic rocks) was formed 
in basin areas. The gabbro-diorite-albite-granite body of 
Radovan Mt is related to this Triassic magmatic activity. 
During the Ladinian and in the whole Upper Triassic, mo-
notonous reefal, platform-type limestones and dolomites 
were deposited (Karamata et al., 1997).

Slovenian Basin and Bosnian Zone

In the Late Permian in the region of Slovenia the wide Slo-
venian Carbonate Platform established, and remained sta-
ble till the Late Anisian. In the Late Anisian the platform 
started to disintegrate along regional faults (busEr, 1989; 
busEr et al., 2008). However, carbonates still kept depos-
iting on elevated blocks. In the basins the deposition of 
deeper marine reddish and light grey nodular limestone of 
Han Bulog-type took place. This event was the beginning 
of later total destruction of the carbonate platform. 

Due to the “Idrija tectonic phase”, in the Ladinian a com-
plete tectonic disintegration of the Slovenian Carbonate 
Platform took place. Certain areas became submerged 
deep below the sea, and others became land. Only at rare 
localities smaller remains of the former carbonate plat-
form persisted. The region in central Slovenia was sub-
merged deepest and this signifies the beginning of the 

GrGasović & soKač, 2003), while between the uplifted 
blocks the influence of a deeper environment has been 
recognised mostly by the presence of ammonoids or pe-
lagic microorganisms in grey, cherty limestones (saKač, 
1992; baLini et al., 2006). Recently missoni et al. (2010) 
distinguished four independent platform stages for the 
Late Anisian to Early Carnian interrupted by basinal se-
quences (Velebit Mountains). As a consequence of the rift 
related tectonic movements, resedimented intraformation-
al breccia facies (analogous to the Richthofen Conglomer-
ate of the Southern Alps) occur in many places (for exam-
ple the “Otarnik breccia” at the base of the intraplatform 
succession at the Svilaja Mt; marJanac, 2000; JElasKa et 
al., 2003).

Widespread volcanic and volcaniclastic rocks (basalts, an-
desites and dacites, which were largely transformed into 
metabasalt – mainly spilite, metaandesite, mainly kera-
tophyre and metadacite, mainly quartzkeratophyre; e.g. 
Pamić, 1982, 1984) are also interpreted as consequenc-
es of the rifting. The magmatic activity reached its parox-
ism during the Ladinian. In S Bosnia, along the NE mar-
gin of the Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform plutonic 
rocks, among which intermediate ones predominate over 
basic and acidic ones, are represented by varieties of gab-
bro, diorite, granodiorite, granite, albite-syenite and albite-
granite. The largest Triassic plutonic body is the Jablanica 
gabbro-norite pluton occurring SW of the Bosnian Schist 
Mountains in an area of 20 km2 (Pamić, 2000; trubELJa et 
al., 2004; robErtson et al., 2009). 

In the Svilaja Mt volcaniclastic deposits – ignimbrites and 
tuffs (called “pietra verde”) – occur in deeper marine suc-
cessions. They are conformably overlain by bioclastic, 
grey cherty limestones and dolomites with calcareous al-
gal skeletons, foraminifers, radiolarians, gastropods, bi-
valves and brachiopods (marJanac, 2000; JElasKa et al., 
2003; baLini et al., 2006). 

The Middle/Late Triassic boundary is mostly characterised 
by a relatively long emersion phase, which is indicated by 
bauxite occurrences (vLaHović et al., 2005) marking the 
end of the first megasequence (vELić et al., 2001, 2003; 
vLaHović et al., 2005). In the Carnian terrestrial red con-
glomerates, sandstones and shales occur locally (vLaHović 
et al., 2005), probably on the uplifted blocks. However in 
some places shallow-marine conditions prevailed during 
the whole Middle to Late Triassic period (Central Croatia; 
vLaHović et al., 2005).

Transgression at the end of the Carnian led to the estab-
lishment of shallow carbonate platform conditions over a 
huge area called “Southern Tethyan Megaplatform” includ-
ing the later Adriatic Carbonate Platform. Development of 
the Dachstein-type platform can be considered as the be-
ginning of the second megacycle that is characterized by 
carbonate platform evolution which was continuous over 
large areas until the Late Cretaceous in the territory of the 
Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform (vELić et al., 2003).

The Upper Triassic platform carbonates are exposed al-
most continuously along the NE margin of the Adriatic-
Dinaridic Carbonate Platform from Slovenia to southern 
Montenegro and northern Albania (draGičEvić & vELić, 
2002). Two typical lithofacies of these platform carbon-
ates are distinguished. There are predominantly dolomite 
successions corresponding to the Hauptdolomit or Dolo-
mia Principale, and there are limestones only subordinate-
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In the central and eastern Slovenian parts of the Slove-
nian Basin, dark grey bedded micritic limestones occur, 
intercalated by thin marl layers, wich contain Carnian con-
odonts (KoLar-JurKovšEK, 1991), and rarely ammonoids.

During the Norian and Rhaetian, deep-sea conditions es-
tablished all over the basin (busEr et al., 2008; rožič et 
al., 2009). Platy and layered limestones with chert nodules 
and lenses were deposited, which were subject to perva-
sive dolomitization; Bača Dolomite is the most typical rock 
of the Slovenian Basin containing Late Triassic conodonts 
of the genus Misikella (oGorELEc & dozEt, 1997; rožič et 
al. 2009; KoLar-JurKovšEK 2011). Intraplatform troughs 
stretched from the basin into the Julian Carbonate Platform 
also during the Norian and Rhaetian, in which white micritic 
limestone with chert nodules containing monotids and con-
odonts were deposited (KoLar-JurKovšEK et al., 1983).

The Bosnian Zone s.s. (in Bosnia) embraces units that 
were deposited at the northern slope of the Adriatic-Di-
naridic Carbonate Platform and of terranes accreted be-
fore the Permian/Triassic (i.e. the Bosnian Schist Moun-
tains). Sedimentation is dated from Middle Jurassic to Late 
Cretaceous; the presence of Upper Triassic formations is 
questionable (Pamić et al., 1998; Karamata et al., 2004).

Dinaridic Unit

The eastern margin of Adria, i.e. the base of the Dalma-
tian-Herzegovian Unit (= the Adriatic-Dinaridic Carbon-
ate Platform) and amalgamated units (the Central Bosnian 
Mountains and the Drina-Ivanjica), together with the Di-
naridic Ophiolite Belt and the East Bosnian-Durmitor Unit, 
form the Dinarides. The Triassic sequences (as well as the 

later Slovenian Basin (Text-Fig. 8, col. 40). In deeper parts 
the Pseudogailtal beds were deposited, which consist 
of alternation of shaly mudstones, greywackes and tuffs 
with rare beds of dark grey limestone. Dark grey layered 
and platy limestones often accompanied by green tuffa-
ceous beds of “pietra verde”-type contain Ladinian con-
odonts, as well as radiolarians, ammonoids and bivalves 
(KoLar-JurKovšEK, 1991; Goričan & busEr, 1990; PlacEr 
& KoLar-JurKovšEK, 1990; JurKovšEK 1983, 1984).

On the uplifted terrestrial areas variegated conglomerates 
were accumulated. During Ladinian, in a horst-bounded 
graben, at Idrija a world famous hydrothermal-volcano-
genic synsedimentary mercury deposit was formed.

During the Late Ladinian or Early Carnian a compressional 
phase commenced. The area of central Slovenia still re-
mained a deep basin, and that was defined as the Slove-
nian Basin. The volcanism ceased completely. North of the 
deeper sea region the stable Julian Carbonate Platform 
was formed, comprising the present South Karavanks, Ju-
lian and Kamnik-Savinja Alps. South of the Slovenian Ba-
sin the Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform came into 
being, comprising the actual External Dinarides. In the 
western part of the Slovenian Basin, dark grey platy lime-
stones with chert and the “Amphiclina Beds” were depos-
ited (busEr et al., 2008). At the basin margin dark grey 
massive reef limestones, rich in sponges and corals oc-
cur (turnšEK, 1997). In the upper part of the basin suc-
cessions siliciclastics alternate with bedded limestones. 
The limestones contain Late Carnian to Early Norian con-
odonts (Krivic & busEr, 1979; KoLar-JurKovšEK, 1991; 
ramovš, 1998).

Text-Fig. 9.  
Lithofacies chart of the 
Dinaridic Unit (41–44). 
(ADRIA-DINARIA II).
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rocks are directly overlain by Ladinian red limestones. To 
the northwest, large masses of dacites with andesites and 
rhyolites occur.

The pelagic Ladinian sediments are exposed over large ar-
eas in the northwestern part of the unit. They begin with 
dark red chert, sporadically interbedded with shales, tuffs 
and marlstones. Overlying them or directly over the An-
isian beds red limestones with varicoloured cherty nod-
ules and intercalations follow. The basinal succession is 
topped by the Wetterstein Limestone with massive reef-
al limestone and dolomite lenses, rich in fauna and flora 
(dimitriJEvić, 1997).

The transition to the Upper Triassic is everywhere gradual, 
without change in the platform depositional regime. The 
Upper Ladinian to Lower Carnian deposits are analogous 
to the Wetterstein Limestone. Then Upper Carnian – Nori-
an Dachstein platform-type carbonates follow with reef 
and lagoonal Loferite facies (dimitriJEvić, 1997). Rhaetian 
has not been proven. The Upper Triassic limestones are 
500–700 m thick.

Dinaridic Ophiolite Belt

The Early–Middle Triassic rifting, which is interpreted as 
a result from continuous subduction of the oceanic litho-
sphere of the main Vardar Ocean (Karamata, 2006) was in-
tensified in the late Middle Triassic and should be followed 
according to Karamata (2006) by the formation of a mar-
ginal sea between the main part of the Adria and the Cen-
tral Bosnian Mountains Unit in the southwest and the Dri-
na-Ivanjica Unit in the northeast. Therefore, the Dinaridic 
Ophiolite Belt should be a remnant of an autochthonous 
ocean between these two units. This basin evolved during 
the late Middle – Late Triassic – Early Jurassic into the Di-
naride Ocean (robErtson et al., 2009; Text-Fig. 9, col. 43) 
and its continuation to the south, represented by the ophi-
olite complexes of Mirdita Zone in Albania, and the ophio-
lite complexes of northern Pindos Mts and western Othrys 
Mts in Northern Greece. The boundary between these 
ophiolite complexes is a younger strike-slip fault now cov-
ered by the Neogene deposits of the Metohija depression. 
This view of an autochthonous position (Karamata, 2006) 
of the Dinaridic Ophiolite Belt was recently discussed con-
troversially. scHmid et al. (2008) and GawLicK et al. (2008, 
2009b) found several arguments for a westward Jurassic 
obduction of the ophiolite nappes. According to these au-
thors the Dinaridic Ophiolite Belt represents a far-travelled 
nappe stack from the Neotethys Ocean. According to mis-
soni & GawLicK (2010, 2011) the Dinaridic Ophiolite Belt is 
part of the orogenic Neotethyan Belt, formed in the Middle 
to early Late Jurassic, striking from the West Carpathians 
to the Hellenides.

The Triassic formations (limestones, terrigenous, siliceous 
and oceanic crust rocks, etc.) in that basin are not pre-
served and exposed on their original places. They are 
found only as blocks, olistoliths and slide blocks (= olis-
toplakae in the sense of dimitriJEvić, 1997), in the olis-
tostrome/mélange of this basin (e.g. dimitriJEvić et al., 
2003; Karamata, 2006). Several Middle to Late Jurassic 
carbonate-clastic trench-like basin fills were recently dis-
tinguished by sudar et al. (2010), GawLicK et al. (2010a, 
2010b, 2010c) and ricHard L. (= LEin, r.) et al. (2010). 
These authors interpret also the Middle–Late Triassic ba-
sinal sequences, similar to the Hallstatt Limestone succes-

overlying Jurassic ones) of the first group (Dalmatian-Her-
zegovian Composite Unit, Central Bosnian Mountains and 
Drina-Ivanjica Units) were affected by the subduction pro-
cesses of the oceanic lithosphere in the Vardar Ocean.

Triassic successions occur in practically all different units 
and nappes of the Dinarides. Also, they form the underly-
ing strata in these nappe complexes, which consist near 
the surface only of Jurassic or Cretaceous sequences. The 
description of the different units starts with the western-
most units and ends with the easternmost ones.

East Bosnian-Durmitor Unit

Principal subunits of this unit are the Durmitor, Ćehotina 
and Bjelasica Subunits (Text-Fig. 9, col. 42); the Lim Sub-
unit will also be described here, although it could repre-
sent a possible part of the Dinaridic Ophiolite Belt thrust 
over the East Bosnian-Durmitor Unit (dimitriJEvić, 1997). 
The Lim Subunit is not equivalent to the Lim Zone of 
andJELKović (1982) and sudar (1986). Triassic sequenc-
es in these subunits do not show much difference, so they 
will be described together, highlighting the differences.

In the Bjelasica Subunit the Lower Triassic beds are the 
oldest, and Ladinian ones are the youngest on the surface; 
Anisian–Ladinian volcanic rocks of rhyolitic to andesite-
basaltic composition and calc-alkaline affinity are asso-
ciated with polymetallic ore deposits (e.g. Brskovo, Žuta 
Prla, etc., dimitriJEvić, 1997). 

In the Lim Subunit clastic beds older than Early Triassic 
are absent. Upper Triassic deposits above the Anisian and 
Ladinian pelagic carbonate and volcanic succession are 
not known (dimitriJEvić, 1997).

The Upper Permian “Bellerophon limestones” are overlain 
by red Lower Scythian siliciclastics, often with carbonate 
matrix, and varicoloured marlstones. The upper part of the 
Lower Triassic shallow-marine carbonate-terrigenous de-
posits are composed of sandy and marly “bioturbated” 
limestones, with oolites and occasionally siltstones and 
claystones. The thickness of Lower Triassic deposits is 
250–500 m.

Shallow-water carbonate deposits are typical for the An-
isian. It commonly began with sandy limestones and do-
lomites equivalent to the Gutenstein-type limestone/do-
lomite sequence, formed in a restricted, periodically 
hypersaline intertidal area. They are overlain by different 
types of massive, light grey limestones, equivalent to the 
Steinalm Limestones of the Eastern Alps / Western Car-
pathians, and are characteristic for environments of more 
open marine conditions. In the Late Anisian red Bulog 
Limestone (dimitriJEvić, 1997), which indicates the drown-
ing of this Steinalm carbonate ramp, were deposited in 
some places. The Anisian deposits reach a thickness of 
about 300 m, but only 5–10 m are of Bulog Limestone.

Submarine volcanism began in places at the end of the Ear-
ly Triassic (Visitor Mt) or before, during or after the deposi-
tion of the Bulog Limestone in other places (dimitriJEvić, 
1997). Calc-alkaline volcanic rocks are scarce in the west, 
but they form km-long flows in the north and northeast do-
mains. They are more numerous in the southeast and the 
first generations occur as typical submarine flows inter-
layered with volcanic breccias, tuffs, tuffites, limestones, 
and marly sediments. The succession mostly ends with 
red limestones and cherts, but in some places the volcanic 
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Belt. These pelagic carbonate deposits should represent, 
according to the in-situ view of the Dinaride Ocean, prod-
ucts of deep-water deposition on the more distal parts of 
the continental slope of the Drina-Ivanjica Carbonate Plat-
form, or on its toe towards the deep-sea or oceanic realm 
of the Dinaridic Ophiolite Belt basin. They represent tran-
sitional deposits between the hemipelagic limestone of 
the Grivska Formation, and the different types of siliceous 
rocks deposited on the oceanic crust of this basin. From 
these limestones in the Trebević Mt and Zlatar Mt all con-
odont zones of the Carnian and Norian were documented 
 (sudar, 1986 and unpubl. data).

Except for the mentioned carbonate rocks from the out-
er shelf, the more internal outer shelf (Grivska Formation), 
and the reef/platform depositional domains, in the area of 
the Zlatibor and Zlatar Mts also various types of Triassic 
siliceous rocks, which were deposited in different parts 
of this oceanic basin, are present. These rocks also be-
long to the Dinaridic Ophiolite Belt. The age determina-
tions of these mostly radiolaritic deposits connected with 
basalts of the ophiolite sequence confirm, that remnants 
of a Ladinian and Late Triassic deep-sea are preserved in 
the Dinaridic Ophiolite Belt (obradović & Goričan, 1988; 
 GawLicK et al., 2010a; etc.).

Beside the mentioned data, in the ophiolite-related basalt-
radiolarite locality near Visoka village (basin of rivers Mali 
Rzav and Ljubišnja, Zlatibor Mt), a Late Ladinian radiolar-
ian assemblage of the Muelleritortis cochleata zone was 
reported by visHnEvsKaya & dJErić (2006) and visHnEvs-
Kaya et al. (2009).

In the locality Potpeć, along the road Bistrica–Priboj, a 
slide block of red cherty limestone overlying amygdaloi-
dal basalt, and with intercalations of red chert and vio-
let-red shales, appears in the olistostrome/mélange (Pl. 
6, Fig. 1). It was first reported by PoPEvić (1970) as part 
of the Jurassic “Diabase-Chert Formation”. But after find-
ing Late Anisian (previously Early Ladinian, before the new 
GSSP at the base of the Curionii Zone) radiolarians of 
the Oertlispongus inaequispinosus zone, this block was 
described as “another olistolith from the porphyrite-chert 
assemblage occurs also in the Diabase-Chert Formation” 
(obradović & Goričan 1988, p. 54), because of its Trias-
sic age. At the western side of the road   Gostilje– Sirogojno 
descending to the Katušnica River (Zlatibor Mt) a similar 
olistolith is exposed. On that locality basaltic pillow la-
vas are associated with red cherty limestone, intercala-
tions of violet to red shales, and with red cherts (Pl. 6, 
 Fig. 5), which yielded Carnian radiolarians (dosztáLy, un-
publ. data). Such blocks are known in the Hungarian geo-
logical literature (Haas et al., 2004; Kovács, 2011) as “Bód-
valenke-type olistoliths”. It is interesting to note, that this 
kind of olistoliths has a much wider distribution at the sur-
face on the Othrys and North Pindos ophiolite complexes 
of Greece (PaLinKaš et al., 2010).

Three kilometres west of Sjenica a ten metres-sized chert 
olistolith is exposed, slightly sheared at the margins. It oc-
curs in a Jurassic argillaceous-silty-radiolaritic matrix, to-
gether with other olistostrome components, such as an 
albite-granite olistolith, olistoliths of basalts and different 
carbonate blocks. The radiolarite chert olistoliths in a Mid-
dle Jurassic matrix (radiolaritic-ophiolitic mélange accord-
ing to GawLicK et al., 2009b) are bedded, reddish to green, 
locally with thin interlayers of siliceous shale. They contain 

sions of the Eastern Alps or the Albanides/Hellenides as 
derived from the outer shelf region facing the Neotethys 
Ocean to the east.

Another type of Triassic rocks derived from the Drina-Ivan-
jica Unit, from the area marked now as the eastern bound-
ary of the Dinaridic Ophiolite Belt (in the Zlatibor and Zlatar 
Mts, etc.). In this area the special and controversially dis-
cussed Triassic carbonate rocks of the Grivska Formation 
occur together with limestones of different Hallstatt fa-
cies zones, as yet not defined in detail (sudar et al., 2010; 
GawLicK et al., 2010a, b; missoni et al., 2012). Both forma-
tions were deposited, according to former interpretations, 
from the Late Triassic onwards, on the margin/slope of 
the Drina-Ivanjica carbonate platform facing the Dinaride 
Ocean to the west. According to sudar et al. (2010) and 
GawLicK et al. (2010a, b) they derive from the Hallstatt Fa-
cies Belt facing the Neotethys Ocean to the east and rep-
resent far-travelled remnants of this shelf further east of 
Drina-Ivanjica. This view is confirmed by the occurrence 
of blocks with a complete Late Ladinian to Early Carnian 
carbonate platform evolution (Wetterstein Carbonate Plat-
form), and the drowning sequence beside other carbonate 
blocks in the carbonate-clastic mélange west of the Drina-
Ivanjica Unit (Sirogojno area) (missoni et al., 2012). These 
blocks derive from the Drina-Ivanjica Unit or further east 
and document in that area the transition to the outer shelf 
region, represented by the grey Hallstatt facies zone (e.g. 
Kopaonik Formation; scHEFEr et al., 2010) and the various 
coloured Hallstatt facies zone further east (sudar et al., 
2010; GawLicK et al., 2010a, b).

The first type, i.e. the Grivska Formation is quite specif-
ic (compare the new definition as Grivska Group by mis-
soni et al., 2012), it is everywhere in tectonic relationship 
with its surroundings (blocks/slides in a argillaceous-ra-
diolaritic matrix), and is known from olistoliths and km-
sized slide blocks (olistoplakae) inside the olistostrome/
mélange below the ophiolites of the Dinaridic Ophiolite 
Belt; rarely Grivska Formation blocks were also found 
mixed with the Drina-Ivanjica carbonate platform succes-
sion (dimitriJEvić, 1997). The Grivska Formation consists 
of platy to thin-bedded mostly turbiditic grey limestones. 
It is characterized by grey, brownish to black chert nod-
ules and interbeds, silicification, structures of submarine 
slides, some cross-lamination, and thin siltstone beds, etc. 
(Pl. 6, Fig. 3). This formation is interpreted as the product 
of the hemipelagic deposition on the proximal slope en-
vironments of the Drina-Ivanjica Carbonate Platform to-
ward the present southwest, to the oceanic tract of the 
Dinaridic Ophiolite Belt (dimitriJEvić, 1997). According to 
the available data, we suppose the age of the formation 
in a very wide stratigraphic range, from the latest Middle 
 Triassic to the Middle (?Late) Jurassic (compare missoni et 
al., 2012). Its Triassic part was documented by conodonts 
ranging from latest Ladinian to Middle Norian (andJELKović 
&  sudar, 1990; sudar, 1996; sudar, unpubl. data).

The second type, the Upper Triassic red, light grey to yel-
lowish limestones of the various coloured Hallstatt facies 
are present in the wide region of Zlatar Mt (Pl. 5, Fig. 5), 
and in the surroundings of Sarajevo (Trebević Mt), etc. The 
age of these rocks was established by sudar (1986), su-
dar et al. (2010) and GawLicK et al. (2010a), in the Lim 
Zone of andJELKović (1982), but their mentioned regions 
of deposition according to Serbian literature (e.g. Kara-
mata et al., 1997, etc.) belong to the Dinaridic Ophiolite 
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ygenated and, in parts, high water energy conditions), and 
Lučići Oncosparite (Steinalm-type limestone formed in sub-
tidal and intertidal environments, respectively). In the last 
two members conodonts of the Paragondolella bulgarica 
zone of Pelsonian age were found (sudar, 1996). 

In the Late Anisian the Steinalm-type carbonate ramp was 
drowned and the hemipelagic red nodular Bulog Limestone 
Formation was deposited, in parts with a hardground and 
normally with shallow-water clasts. In the Klisura  quarry 
near Sirogojno the formation reaches 17–19 m thickness. 
Its deposition started on top of the Dedovići Biosparite with 
neptunian dykes and a hardground. It includes several ho-
rizons rich in ammonoids of the Late Anisian  Paraceratites 
trinodosus zone (mudrEnović, 1995). Conodonts of the 
Late Anisian, Early Illyrian  Paragondolella  bifurcata and 
Pridaella cornuta zones are abundant  (sudar, 1996). The 
formation is terminated by a decollement surface in the 
quarry, interpreted as a low-angle normal fault by sudar 
et al. (2008). The overlying succession starts with the ben-
tonite shear horizon of the Late Ladinian Klisura Member 
(slope facies of the prograding Wetterstein-type platform 
of the Trnava Formation) (missoni et al., 2012). In other 
places the basal Bulog Limestone is split into irregular 
 interbeds or fissures in the uppermost parts of the Lučići 
Oncosparites and in the Dedovići Biosparite (Ravni For-
mation).

The first carbonate platform evolution stage represented 
by the Wetterstein Formation is latest Ladinian or Early 
Carnian in age. The formation consists of remains of de-
stroyed reef flats and skeletons of patch reefs, back-reef 
sands and deposits of inter-reef lagoons. The thick bed-
ded transitional facies in the Klisura Quarry section con-
tains rare conodonts of the Paragondolella foliata zone 
(lowermost Carnian, “Early Cordevolian”; sudar, 1996). 
The deposition of the Wetterstein Carbonate Platform end-
ed in the Early Carnian (? in the early Middle Carnian) by 
uplift and emersion. In the early Late Carnian a new wave 
of subsidence led to inundations of the platform (Stopića 
Formation) (missoni et al., 2012).

Late Triassic Dachstein-type platform carbonates are ex-
posed in a wide area around Zlatibor Mt. It consists of the 
following members or formations according to dimitriJEvić 
& dimitriJEvić (1991): Dachstein Formation or Dachstein 
Reef Complex (high-energy marginal domain with grains 
mainly of patch-reef origin; inside it is possible to distin-
guish patch-reefs, reef sand, inter-reef lagoon, reef flat, 
reef framework, and reef slope facies), Ilidža (Vapa) For-
mation (limestone with abundant black pebbles and infilled 
cavities originated in the back-reef depositional environ-
ment), and Lofer Formation (?Carnian to Rhaetian peritid-
al-lagoonal Lofer cyclothems formed in a low-energy inner 
platform domain) (HiPs et al., 2010).

Triassic formations originated from this unit extend over 
the southwestern border of the Drina-Ivanjica Unit, as the 
northeastern part of Adria-Dinaria, as well as on top of 
parts of the Dinaridic Ophiolite Belt, e.g. in the Zlatibor 
and Zlatar Mts area. They have probably deposited onto 
the Paleozoic basement originally, but during the Late 
Jurassic thrusting and closing of the Dinaridic Ophiolite 
trough, they should have slid into it as blocks, olistoliths 
and huge  olistoplakae (dimitriJEvić & dimitriJEvić, 1991; 
dimitriJEvić, 1997, etc.). For a different view see missoni 
et al. (2012).

latest Carnian to late Middle Norian radiolarians (Goričan 
et al., 1999). A similar radiolaritic-ophiolithic mélange was 
recently dated in the Ljubiš area in the Zlatibor mélange 
(GawLicK et al., 2010b): here several Triassic radiolarite 
slides occur together with ophiolite blocks in a late Middle 
Jurassic matrix. These occurrences of mélange with Tri-
assic blocks of the sedimentary cover of the ocean floor 
occur below the ophiolite nappes of the Dinaridic Ophio-
lite Belt. They form in this case a classical sub-ophiolite 
mélange (age and component composition), on which the 
ophiolite nappes where transported to the west (compare 
GawLicK et al., 2008, for Mirdita ophiolites).

Drina-Ivanjica Unit

A Triassic succession, probably deriving from the the Dri-
na-Ivanjica Unit or from further east (missoni et al., 2012) 
can only be reconstructed from different blocks. Two dif-
ferent types of blocks can be recognized: an older one 
(Early Triassic to the end of the Middle Anisian), which 
belongs to the pre-platform continental and ramp depo-
sition, and a younger second (Late Anisian/Ladinian to 
the end of the Triassic), which belongs to a carbonate 
platform depositional system (dimitriJEvić & dimitriJEvić, 
1991; Text-Fig. 9, col. 44).

On the low to very low metamorphosed Paleozoic rocks, 
the deposition of the succession began with Triassic Klad-
nica Clastics, deposited prevailingly in braided river sys-
tems and with the greatest known thickness of about 
250 m. They are, most probably unconformably, overlain 
by “Seisian” Clastics up to 180 m thick (dimitriJEvić & 
dimitriJEvić, 1991) or Žunići Clastics (radovanović, 2000) 
which represent products of a siliciclastic inner ramp envi-
ronment. Both of these deposits were largely eroded or re-
duced during the younger thrusting processes.

The late Early Triassic is represented by the deposits of 
the “Bioturbate Formation”, in which micrites (bioturbated 
almost everywhere) and marlstones are predominant, but 
siliciclastic sediments, dolomites and locally oolites are 
present as well. Later, the depositional area deepened and 
a mixed siliciclastic-carbonate sedimentation prevailed. 
By the end of the Early Triassic or the Early/Middle Triassic 
boundary respectively, the input of fine-grained siliciclas-
tics decreased and carbonate deposition in a restricted 
environment took place. 

In the area of Sirogojno village there is an enigmatic vol-
canogenic-sedimentary formation (Sirogojno Formation) 
of about 350 m in thickness. It is an olistoplaka which 
consists of different pinkish tuffaceous and coarse-
grained siliciclastics, tuffs, volcanic breccias, and andes-
ites. Original position and stratigraphic age of these rocks 
are unknown and their extension in the adjoining areas 
is also not known. It has been regarded as Early Triassic 
by dimitriJEvić (1997). Both below and above these rocks 
the “Bioturbate Formation”occurs, but both contacts are 
clearly tectonic.

The Anisian Ravni Formation equivalent to the Gutenstein 
and Steinalm Limestone succession in other areas lies over 
the upper Lower Triassic limestone with a thickness of about 
400 m. It consists of three members: The Utrina Micrite of 
Gutenstein-type (deposited in a subtidal, fully restricted, 
oxygen-depleted environment), Dedovići Biosparite (Stein-
alm-type limestone deposited in the shallow subtidal to in-
tertidal environment with open circulation and with well ox-



229

prised. They both represent fragments with a very similar 
or practically equivalent Late Paleozoic and Early Meso-
zoic geologic evolution. Their present geologic position (as 
wedges stuck into geologically different surroundings) was 
achieved by (Late Cretaceous –) Tertiary strike-slip move-
ments. According to scHmid et al. (2008), the Jadar and 
Kopaonik Units represent tectonic windows below the Var-
dar ophiolites.

Sana-Una and Banija-Kordun Units

The succession (Protić et al., 2000) starts with the Middle 
Permian Tomašica Formation (different siliciclastics with 
dolomites, rauhwackes and gypsum) on top of the older 
(Paleozoic) strata. According to the present data, Upper 
Permian formations are not known in this unit.

The Radomirovac Formation of Early Triassic age is made 
up of shallow ramp siliciclastic and carbonate alternations, 
with sporadic appearance of ooidal limestones in different 
horizons and of bioturbated limestones in the uppermost 
level (Derviš Kula Member). Stratified light grey to grey co-
loured dolomites and dolomitic limestones dominate in the 
Anisian Japra Formation. Alternation of cherts, tuffs (“pi-
etra verde”), marlstones, cherty limestones and limestones 
with Daonella and Posidonia build up the Donji Volar For-
mation of Ladinian age. The Upper Triassic consists most-
ly of shallow-water dolomites and limestones with mega-
lodontids (Podvidača Formation; Protić et al., 2000), but 
Norian and Rhaetian dolomites with cherts are present as 
well (Hrvatović, 1999; location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 10, 
col. 45). 

In the area SE of Zvornik, on both sides of the Drina 
River, strongly recrystallized pelagic grey to dark grey 
limestones of the Zvornik Limestone Formation occurs, 
with conodonts of the Paragondolella regale, Paragon
dolella bulgarica and Neogondolella cornuta zones, doc-
umenting the Early to Late Anisian age (sudar 1986). 
In the same narrow zone, but on the eastern side of 
Drina River, metamorphosed grey cherty limestones of 
Late Carnian (Paragondolella polygnathiformis and Para
gondolella nodosa zones) and Early Norian age (Epigon
dolella abneptis zone) are exposed (sudar, 1986). These 
metacarbonates do not show any sedimentological and 
paleontological similarities with the other carbonate de-
posits of the Drina-Ivanjica Unit. Probably they are not 
in original position either, and may represent the relics 
of the NE margin/slope of the original Dinaridic micro-
continent (Drina-Ivanjica Unit), towards the Vardar Zone 
Western Belt. 

VARDAR MEGAUNIT 

The Vardar Megaunit (or Zone) includes the following units 
from west to east: Vardar Zone Western Belt,  Kopaonik 
Block and Ridge Unit and the Main Vardar Zone. Dur-
ing the Triassic and Jurassic they occupied large areas, 
but in the latest Cretaceous and Tertiary they were com-
pressed to narrow belts (Karamata, 2006; robErtson et 
al., 2009). Besides these, at present within the Vardar 
Zone Western Belt the isolated geotectonic units of Sana-
Una and Banija-Kordun, and of the Jadar Block are com-

Text-Fig. 10.  
Lithofacies chart of the Vardar 
Megaunit (45–49) (VARDAR I).
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In the western basin of the Vardar Zone (the precursor of 
the Vardar Zone Western Belt) different Triassic pelagic de-
posits ranging from the continental slope to the deep sea 
or oceanic realm occur (Text-Fig. 10, col. 47).

In the Ovčar-Kablar Gorge, after Ovčar Banja in the di-
rection to Požega, an olistolith of the volcanogenic-sedi-
mentary formation (formerly known as “Porphyrite-Chert 
Formation”; obradović & Goričan, 1988, and others) is 
present. It is in tectonic contact with the Triassic (?Ladin-
ian, Carnian) massive shallow-water limestones. The olis-
tolith is made up of folded, purple to grey platy limestones, 
red radiolarites, tuffs, siliceous shales and green tuffaceous 
cherts (“pietra verde”-type). The age, based on radiolar-
ians, – Oertlispongus inaequispinosus zone (obradović et 
al., 1986, 1987/1988; obradović & Goričan, 1988) – from 
cherts of this locality, is latest Illyrian to Longobardian. In 
one of the recent papers the authors mentioned also a 
Late Carnian – Early Norian age of the chert and radiolarite 
from this section (dJErić & GErzina, 2008). 

MOR-type pillow lavas in the Ovčar-Kablar Gorge (after 
Čačak, near the first dam) (Pl. 6, Fig. 2) and in the local-
ity Bukovi (Maljen Mt), are interlayered and covered by 
deep-water red cherts and/or siliceous shales with ra-
diolarians of Carnian and Late Carnian to Middle Nori-
an age (obradović et al., 1986, 1987/1988; obradović & 
Goričan, 1988; visHnEvsKaya & dJErić, 2006; visHnEvsKa-
ya et al., 2009).

Kopaonik Block and Ridge Unit

This unit (Text-Fig. 10, col. 48) was formed at the be-
ginning of the Late Triassic when it was detached from 
the continental units or continental slope units west of 
it, probably from the eastern parts of the Drina-Ivanjica 
Unit. In the unit a dismembered and accreted sedimen-
tary succession is recognized. Its sedimentary succession 
can only be reconstructed from different slices. Hemipe-
lagic sedimentation starts on top of metamorphosed grey 
limestones (equivalent to the Steinalm Limestone of other 
units). Drowning of the Steinalm ramp was dated by scHE-
FEr et al. (2010) as Late Anisian. Upsection, a hemipelagic 
series of a terrigenous continental slope formation follows, 
the so-called “Central Kopaonik Series”, which comprises 
(?) Middle Triassic marbles, basaltic volcanics (mEmović et 
al., 2004) and in middle and in higher levels limestone in-
terlayers. Upward, this formation grades into cherty lime-
stones (best exposed at the eastern slopes of Kopaonik 
Mt. and in vicinity of Trepča). The specific “Central Kopa-
onik Series” occurs all around the Kopaonik granodiorite 
massif of Oligocene age, which intruded it, and is com-
posed of phyllitoids (dominantly sericite-chlorite schists), 
chlorite-epidote-actinolite schists, and thin-bedded grey, 
cherty crystalline limestones.

The mentioned “series” was previously considered to be 
Paleozoic. After the first discovery of Late Triassic con-
odonts in the northern (mićić et al., 1972) and southern 
Kopaonik Mt (KLisić et al., 1972), sudar (1986) confirmed 
the Carnian age of the “Central Kopaonik Series” (Para
gondolella polygnathiformis zone – middle “Cordevolian” 
– Early Tuvalian and Paragondolella nodosa zone – Middle 
and Late Tuvalian), and pointed out the presence of the 
Norian stage (Lacian Metapolygnathus abneptis and Alau-
nian Epigondolella postera zones) in the metamorphics of 
the “Metamorphic Trepča Series”. 

Jadar Block Unit

The Early Alpine succession of the Jadar Block encloses 
formations from Middle Permian to Early Jurassic times. 
The depositional history was unique over the whole area 
of the Jadar Block and very similar to that of the Bükk se-
ries in Northern Hungary (FiLiPović et al., 2003), and also, 
of the Sana-Una (Protić et al., 2000) and of the Banija-
Kordun Units.

The shallow-marine “Bituminous Limestone” of Late Perm-
ian age passes mostly without break in sedimentation into 
the Early Triassic oolitic limestones (Svileuva Formation). 
However, according to the latest investigations a tecton-
ic contact between these two formations has been estab-
lished (sudar et al., 2007). No indications of the “boundary 
clay” have been found as yet.

The overlying Obnica Formation begins with siliciclas-
tic or shallow-marine carbonate sedimentation and with 
a deepening upwards trend. Besides an abundant mol-
lusc fauna these sediments contain the conodonts of the 
Parachirognathodus – Furnishius and Neospathodus trian
gularis – Neospathodus homeri zones of Smithian and Ear-
ly Spathian age (budurov & Pantić, 1974; sudar, 1986). 
The formation ends with thin bedded dark grey limestones, 
rich in bioturbations, sporadically dolomitic, silty or clayey, 
with ooids in some beds (Bioturbate Limestone Member).

These rocks pass gradually into grey coloured, brecciated, 
massive or bedded dolomites and dolomitic limestones of 
Anisian age (Jablanica Formation equivalent to Gutenstein 
and Steinalm Formations). Locally, on their top conglom-
erates consisting predominantly of dolomite pebbles with 
terrestrial clay intercalations are present. They indicate a 
local uplift (Podbukovi Conglomerate Member).

During the Early Ladinian, an intense calc-alkaline volcanic 
activity in connection with the rift volcanism took place, 
with effusions of andesites (“porphyrite”) and its pyroclas-
tics (Tronoša Formation; Text-Fig. 10, col. 46).

In the Late Triassic time different environments existed. 
Platform limestones of the Lelić Formation that gradual-
ly developed from the Ladinian formation were subject to 
karstification and overlain by reefal limestones. Grey cherty 
limestones of the Gučevo Limestone Formation were de-
posited in basinal environments coevally. They are abun-
dant in “filaments” and conodonts of Carnian and Norian 
age (Paragondolella foliata, Paragondolella polygnathifor
mis, Paragondolella nodosa, Metapolygnathus abneptis, 
and Epigondolella postera zones; sudar, 1986). 

Vardar Zone Western Belt

Because of the widening of the back-arc Dinaride Ocean 
(in the sense of Karamata, 2006; robErtson et al., 2009) 
as a result of the continuous southwestwards subduction 
of the Vardar Ocean lithosphere in the Carnian(?)–Nori-
an, another new oceanic realm was formed behind the 
Kopaonik Block and Ridge Unit (i.e. SW of that). The ba-
sin probably opened during the Early Norian (Karamata et 
al., 1999, 2000; Karamata, 2006). For a different view see 
scHmid et al. (2008). Identical continental slope formations 
composed mainly of fine-grained and rare coarse-grained 
terrigenous rocks, with some limestone intercalations, 
marbles and basaltic lava flows on the western flank of the 
Kopaonik Block and at the eastern flank of the Studenica 
slice (the margin of the Drina-Ivanjica Unit), occur also on 
both sides of the basin. 
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Main Vardar Zone

The main basin of the Vardar Ocean is – according to 
Karamata (2006) – the remnant of the westernmost part 
of the Prototethys and later Paleotethys. A different view 
is presented by other authors (e.g. GawLicK et al., 2008; 
scHmid et al., 2008; missoni & GawLicK, 2010, 2011; KiLi-
as et al., 2010; beside others), who see the Vardar oceanic 
crust as relic of the Neotethys Ocean floor. The Main Var-
dar Zone is squeezed and deeply eroded, finally also cov-
ered by Tithonian reef limestone (far to the south, close to 
Lojane, southernmost Serbia, and the Demir Kapija, south-
ern Macedonia; Karamata, 2006) and Lower Cretaceous 
“paraflysch”. There are only indications (Text-Fig. 10, col. 
49) that this oceanic domain existed during Triassic times 
(the lense of the Devonian – Early Carboniferous Veleš se-
ries and the early Middle Jurassic age of the metamorphic 
sole of ophiolitic rocks south of Razbojna).

The relicts of the Main Vardar Ocean are exposed as a nar-
row discontinuous belt along the boundary of the Serbi-
an-Macedonian Unit (Carpatho-Balkanides in the sense of 
other authors; compare scHmid et al., 2008) and in much 
wider areas in the west on the eastern and even western 
slopes and in the sagged parts of the Kopaonik Block and 
Ridge Unit, as well as parts of this unit in the north and 
south. In the east ultramafic rocks are exposed, with rare 
amphibolites at their base, and westward gabbros, sheet-
ed dyke complex and basalts follow. In the west, mainly to 
the east of the Kopaonik Block and Ridge Unit, but locally 
also west of that, there are large masses of mostly serpen-
tinized ultramafics with rare gabbro. The serpentinized ul-
tramafics overthrust the (?Paleozoic–)Triassic of the “Cen-
tral Kopaonik Series”. Their emplacement was probably 
due to a younger compression when they were squeezed 
out and thrust westward. By this processes these ser-
pentinized ultramafics from the Main Vardar Zone were 
brought close (or even together) to the serpentinized ul-
tramafics from the Vardar Zone Western Belt. In gener-
al, now it is impossible to distinguish the ultramafics ac-
cording to their provenance, only in some places they can 
be differentiated. For example, the ultramafics at Troglav 
(Bogutovačka Banja, central Serbia) and close to Banjska 
(near Kosovska Mitrovica, southern Serbia) are considered 
to be younger (see Haas et al., 2011, in this volume), since 
the amphibolites at their metamorphic soles belong to the 
Vardar Zone Western Belt.

Transylvanides

The Transylvanides (Transylvanian Dacides; sănduLEscu, 
1984) are the highest overthrust units both in the South-
ern Apuseni Mts and in the Eastern Carpathians. They are 
typical obducted nappes or nappe outliers with ocean-
ic crust and/or Mesozoic sedimentary rocks (sănduLEscu, 
1984, 1994; PatruLius et al., 1996; PatruLius, 1996). The 
Transylvanides include two distinct groups of units, i.e. 
the Simic Metaliferi Mts Nappe System located in the 
Southern Apuseni Mts and the unrooted Transylvanian 
Nappe System from the inner zones of the Eastern Car-
pathians (sănduLEscu & dimitrEscu, 2004). 

The Southern Apuseni ophiolitic suture zone represents 
a complex tectonic collage of mainly obducted nappes, 
which are made up of sedimentary Jurassic and Creta-
ceous formations, at the sole of which Jurassic – Low-
er Cretaceous magmatic complexes of ophiolitic or island 

The determined conodonts from these Late Triassic 
cherty metalimestones occur both in the “Central Kopa-
onik Series” and “Metamorphic Trepča Series”, overthrust 
by ophiolite complexes. They are strongly recrystallized 
and ductilely deformed, with CAI values 5.0–7.0 (sudar 
& Kovács, 2006; scHEFEr et al., 2010). These limestones 
show also strong, rather xenotopic recrystallization with 
well expressed preferred orientation (foliation/S1 schistos-
ity) in thin sections and they correspond to a higher de-
gree of type C metasparites/marbles which forms at tem-
peratures above 300 oC. Nevertheless, by comparing the 
published data about limestone textural alteration and with 
previously published metamorphic petrological data from 
NE Hungary, at least a Szendrő-type (min. 400 °C, but less 
then 500 °C, temperature and 300 MPa pressure) can be 
assumed for the regional metamorphism of the Triassic 
conodont-bearing cherty limestone series of Kopaonik Mt 
(sudar & Kovács, 2006). 

The regions of the Studenica Valley and Kopaonik area in 
southern Serbia represent the easternmost occurrences of 
Triassic sediments in the Dinarides (scHEFEr et al., 2010). 
In these areas, the most characteristic rocks are strong-
ly deformed and metamorphosed sediments are defined 
by scHEFEr et al. (2010) as Kopaonik Formation. These 
“hemipelagic and distal turbiditic, cherty metalimestones 
indicate a Late Anisian drowning of the former shallow-
water carbonate shelf. Sedimentation of the Kopaonik For-
mation was contemporaneous with shallow-water carbon-
ate production on nearby carbonate platforms that were 
the source areas of diluted turbidity currents reaching the 
depositional area of this formation. The Kopaonik Forma-
tion was dated by conodont faunas as Late Anisian to 
Norian and possibly extends into the Early Jurassic. It is 
therefore considered an equivalent of the grey Hallstatt fa-
cies of the Eastern Alps, the Western Carpathians, and the 
Albanides-Hellenides.” (scHEFEr et al., 2010, p. 89).

In the Fruška Gora Mt, besides members of the ophiolite 
complex, a thick series of variously metamorphosed rocks 
is exposed (čanović & KEmEnci, 1999). These sedimen-
tary rocks, metamorphosed under zeolite to greenschist 
facies conditions, originated in deep-water environments, 
showing identical features like the Triassic “schistes lus-
trés” identified in the broad Kopaonik Mt region (Grubić & 
Protić, 2000). The series occur mostly on the main ridge 
and the southern slopes. It comprises different types of 
schists (sericite-chlorite, sericite, albite, actinolite types, 
etc.), phyllites, metasandstones, metasiltstones, meta-
cherts, bedded to schistose marbly limestones and do-
lomites, “calcschists”, and siliceous (cherty) microcrystal-
line limestones. According to findings of the microfauna 
(dJurdJanović, 1971) i.e. conodonts, foraminifera, radio-
larians in the metamorphosed cherty limestones, Middle? 
and Late Triassic age (Carnian, Norian) has been deter-
mined. 

The characteristics of the metamorphosed series of the 
Fruška Gora Mt are described herein, in the  Kopaonik 
Block and Ridge Unit, because of obvious similarities 
with the conodont-bearing cherty limestones, i.e. Trias-
sic “schistes lustrés” in the broad area of Kopaonik Mt. 
(Central Kopaonik, near Trepča, vicinity of the Studenica 
Monastery, etc.; Grubić, 1995). However, it is necessary to 
point to the fact that the Fruška Gora Mountain, as “block 
or ridge”, is in a geological sense part of the Vardar Zone 
Western Belt today.
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lationships with the Triassic sedimentary rocks. To others, 
e.g. for pillow basalts at Lacu Roşu, interpreted as a thrust 
slice underneath the Hăghimaş Nappe, or for the serpen-
tinites in Rarău Mt, a Callovian–Oxfordian age is assigned 
by sănduLEscu (1984).

PatruLius (1996) – based on the facies features of the Tri-
assic and Lower Jurassic formations of the Transylvanian 
nappes, also of the olistoliths and olistoplakae embed-
ded in the Bucovinian Lower Cretaceous Wildflysch For-
mation – defined several “independent” sedimentary se-
ries, as follows: the Zimbru, the Olt, the Lupşa and the 
Hăghiniş “Series”.

In the Zimbru “Series”, outcropping in the Piatra Zim-
brului klippe in the Rarău Mt (Text-Fig. 11, col. 50), La-
dinian red radiolarian cherts and variegated radiolarites 
with thin beds of limestones (13 m thick) are overlain by 
variegated cherty limestone shales, 7 m thick. The rich 
radiolarian fauna shows a Late Illyrian – Fassanian age 
(dumitrică, 1991). Upsection, the Lower Carnian Zimb-
ru Limestone, 80 m thick, consists of light grey micrit-
ic limestones with some pink layers, with conodonts and 
Halobia lumachelles, and bioclastic reef detritus in the up-
per part (Pl. 6, Fig. 4). The Upper Carnian – Norian Popi 
Limestone, at least 60 m thick, is represented by dark-
coloured bioclastic-biomicritic limestones with chert nod-
ules, which interfingers with light-grey, pinkish and glauco-
nitic nodular limestones (Pl. 7, Fig. 1). Its age is proved by 
conodonts, halobiids, ammonoids and brachiopods (Pat-
ruLius et al., 1971; mutiHac, 1966, 1968; iordan, 1978; 
mirăuţă & GHEorGHian, 1978; turcuLEţ, 2004, and refer-
ences therein). The Upper Norian is present in small olis-
toliths of “Salinaria Marls” with Monotis salinaria. The dark 
grey to black Rhaetian (“Kössen”) limestones contain a 
rich fauna (e.g. Rhaetina gregaria; PatruLius et al., 1971; 
iordan, 1978; turcuLEţ, 2004). Outside the Rarău Syn-
cline, scarce and minor remnants of the Zimbru “Series” 
are represented by: Upper Norian grey sandy limestone 
with “Monotis”substriata and Rhaetian grey limestone with 
Rhaetina gregaria in the Hăghimaş Syncline, Middle Norian 
dark grey shales and thin-bedded limestones with Halo
bia fallax, as well as Rhaetian black limestones with large 
megalodonts in the Perşani Mts (Text-Fig. 11, col. 51).

The Olt “Series”, occurring mainly in the Olt Nappe 
(Perşani Mts; Text-Fig. 11, col. 52), some 200 m thick, 
starts with an ophiolitic complex, which includes blocks 
of serpentinites (emplaced probably in the Jurassic), gab-
bros, dolerites and basalts, mainly as variolitic pillow lavas 
associated with volcanoclastics, radiolarian chert, argilla-
ceous shales and red or grey nodular limestones. In the 
Pârâul Rotund klippe the pillow-lava sequence includes 
red limestone with Anisian conodonts: G. bulgarica, G. bi
furcata, and foraminifera: Pilammina densa, Trochammina 
alpina, etc., pointing to a Pelsonian age (mirăuţă in Pat-
ruLius et al., 1996). The ophiolitic complex is capped by 
island-arc volcanics, with bostonitic porphyries and an-
desites (cioFLică et al., 1965; PatruLius, 1996; PatruLius 
et al., 1996; HoEcK et al., 2009). The white, massive lime-
stones, overlying the volcanics, contain a conodont as-
semblage near their base with Gondolella trammeri (Ladin-
ian). In some klippen the Hallstatt Limestone covers the 
whole Early Carnian – Late Norian range, in others it under-
lies white massive carbonates, is interbedded with them, 
or lies on top of them (PatruLius, 1967, 1996;  PatruLius 

arc character were conserved (ianovici et al., 1976; savu, 
1980, 1983; bLEaHu et al., 1981; LuPu, 1983; sănduLEscu, 
1984). The Meso-Cretaceous and Laramian tectogeneses 
accomplished the structural framework of the Simic Me-
taliferi Mts Nappe System, which is overthrust on the In-
ner Dacides (including the Northern Apusenides and Si-
alic Metaliferi Mts), part of the “Tisia Block” (sănduLEscu, 
1984).

The Southern Apuseni ophiolitic suture zone (or Mureş 
Zone) can be followed eastwards in the basement of the 
Transylvanian Basin (răduLEscu et al., 1976; sănduLEscu 
& visarion, 1978; ionEscu et al., 2009). Farther to the 
west the continuation of the suture zone, although dis-
sected by the huge South Transylvanian (Mureş) dextral 
strike-slip zone (sănduLEscu, 1984, 1988; balla, 1984; 
ratscHbacHEr et al., 1993; scHmid et al., 2008) is struc-
turally connected to the Vardar Zone, first recognized by 
andJELKović & LuPu (1967). Continuation in the pre-Tertia-
ry basement of Vojvodina into the eastern part of the Var-
dar Zone (Main Vardar Zone) is proven by borehole data 
(KEmEnci & čanović, 1997).

As documented in the Eastern Carpathians, the rifting of 
the Transylvanide oceanic domain started in the Middle 
Triassic.

Simic Metaliferi Mts Nappe System  
(Southern Apuseni Mts)

Proper Triassic sedimentary series, including remnants of 
the oceanic basement, are absent in the Southern Apuseni 
ophiolitic suture zone. Only a few Triassic olistoliths were 
encountered in the Barremian – Lower Aptian Bejan Wild-
flysch in the Bejan Unit by LuPu et al. (1983) and LuPu & 
LuPu (1985). They consist of Upper Triassic pelagic, light 
grey, micritic limestone with halobiids (location on Text-
Fig. 1; Text-Fig. 11, col. 57). In view of the occurrence of 
Triassic olistoliths, sănduLEscu (1984) assumed that the 
Bejan Unit had a paleogeographic position near the Buco-
vinian domain. 

Transylvanian Nappe System  
(Perşani, Olt and Hăghimaş Nappes in the Eastern Carpa-
thians)

The main units of the unrooted Transylvanian Nappe Sys-
tem in the East Carpathians, which were obducted dur-
ing the Meso-Cretaceous tectogenesis, are the Perşani, 
Olt and Hăghimaş Nappes (sănduLEscu, 1975b, 1984; 
sănduLEscu et al., 1981; PatruLius, 1996; PatruLius et al., 
1979, 1996). They have different stratigraphic successions 
and ophiolitic complexes in their basal part, except the 
Perşani Nappe where an ophiolitic complex is lacking. The 
Perşani and Olt Nappes include only rocks of Triassic and 
Early Jurassic age, whereas the Hăghimaş Nappe is made 
up exclusively of a Middle and Upper Jurassic to Lower 
Cretaceous succession. 

sănduLEscu & russo-sănduLEscu (1981), russo-
sănduLEscu et al. (1981, 1983) and HoEcK et al. (2009) 
discussed the structural position, age, petrological and 
geochemical features of the allochthonous basic and ul-
trabasic rocks belonging to the Transylvanian nappes or to 
the olistoplakae and olistoliths included in the Lower Cre-
taceous wildflysch of the Bucovinian Nappe. For most of 
them, the Triassic age is well constrained by their close re-
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In the outer-shelf zone the Lupşa “Series” of the Perşani 
Nappe, at least 500 m thick, the Triassic succession of the 
Lupşa Outlier (Text-Fig. 11, col. 54), starts with the Spath-
ian Werfen beds, that consist of grey argillaceous to marly 
silty shales and siltstones with interbedded silty and san-
dy limestones with Costatoria costata and scarce Tirolites 
sp., and a palynologic assemblage belonging to the Den
soisporites nejburgii zone (antonEscu et al., 1976). The 
Middle Triassic starts with grey vermicular, and dark-grey 
argillaceous, Gutenstein/Annaberg-type limestones (Lower 
Anisian), and is followed by the Lower Schreyeralm Lime-
stone with red cherts, sometimes nodular, with Balatonites 
sp. (Pelsonian). Upsection, the dark-grey to almost black 
limestone (Pelsonian) is followed by the Upper Schrey-
eralm Limestone (Illyrian–Fassanian), which may contain 
cherty nodules and bands too. The succession is capped 
by Ladinian light-coloured, massive limestone followed by 
bedded grey limestone. 

In the Colţii Nadaşului klippe (Text-Fig. 11, col. 55), the 
black limestone is followed by the Schreyeralm Limestone 
(Pelsonian), with a thin basal breccia horizon, and the se-
quence is closed by the dasycladacean Steinalm Lime-
stone (Pelsonian and maybe also Illyrian; PatruLius et al., 
1971, 1979, 1996).

In the Hăghiniş “Series” (Text-Fig. 11, col. 56) some 200 
m thick, Upper Scythian(?) yellowish quartzitic microcon-
glomerates are followed by red fine siliciclastics; then Anis-
ian dolomite, grey-black limestone, and massive, light-co-
loured, Steinalm-like limestones follow. Upwards, the thin, 

et al., 1966, 1971, 1996). Other klippen have red encrinitic 
limestone and white-grey encrinitic calcarenites (“Drnava 
facies”) with abundant brachiopod faunas of Rhaetian age.

In the Hăghimaş Syncline the Olt “Series” includes only 
small olistoliths and boulders consisting of serpentinites 
(emplaced probably in the Jurassic), variolitic pillow lavas, 
Upper Carnian and Middle Norian Hallstatt Limestone and 
marly limestones with Monotis haueri (Grasu, 1971, and 
references therein).

Upper Ladinian – Norian Hallstatt-type olistoliths with very 
rich faunas (turcuLEţ, 2004, and references therein) and 
Carnian–Norian light-coloured reefoid limestone olistoliths 
were found in the Lower Cretaceous Bucovinian Wildflysch 
in the Rarău Syncline. 

In the Rarău Syncline (Text-Fig. 11, col. 53), apart from 
the large Breaza Outlier consisting of serpentinites (em-
placed probably in the Jurassic), there are also other out-
liers and numerous olistoliths composed of mafic and ul-
tramafic rocks (sănduLEscu, 1973; russo-sănduLEscu 
et al., 1981, 1983; sănduLEscu & russo-sănduLEscu, 
1981). In the Măcieş stream, the pillow basalts include 
blocks of limestones ranging in age from Ladinian to Nori-
an (mutiHac, 1968; iordan, 1978; GHEorGHian, 1978; 
turcuLEţ, 1991a; PoPEscu, 2008), and even Middle Li-
assic (turcuLEţ, 1991b). There are biostratigraphic con-
straints to assume that in the area in which the Olt Nappe 
has its origin, the volcanic activity lasted at least till the 
Early Jurassic (turcuLEţ, 1991b).

Text-Fig. 11.  
Lithofacies chart of the Transylvanides of the Eastern Carpathians (50–56) and of the Southern Apuseni Mts (57) (VARDAR II).
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tectono-facial zones can be distinguished within (from the 
NW to SE; bLEaHu et al., 1994; Haas & Péró, 2004):

• Mecsek Zone;

• Villány-Bihor Zone;

• Papuk-Békés-Lower Codru Zone;

• Northern Bačka-Upper Codru Zone;

• Biharia Zone 

Thrusting of the pre-Alpine basement of the Villány-Bihor 
Zone (e.g. of the so-called “Bihor Autochthonous”) onto 
the metamorphosed continuation of the Mesozoic of the 
Mecsek Zone is proven by the Sáránd 1 borehole in Hun-
gary, near the Romanian border (árKai et al., 1998), with 
mean metamorphic ages of 91.5 and 81.1 Ma.

A significant Late Cretaceous (95–82 Ma) tectonometa-
morphic event reaching up to amphibolite facies condi-
tions was recorded in the Szeged Basin (HorvátH & árKai, 
2002; LELKEs-FELvári et al., 2003); it was presumably relat-
ed to the overthrust of the Codru Nappe System onto the 
Villány-Bihor Zone.

The Romanian part of the megaunit was called North-
ern Apuseni Unit (bLEaHu, 1976a, b), Western Dacides 
(sănduLEscu, 1980), but actually named Inner Dacides 
(sănduLEscu, 1984). It is divided into the lowermost Bihor 
Parautochthonous with thick pre-Alpine crystalline base-
ment and Permian – Upper Cretaceous sedimentary cover, 
the Codru Nappe System that usually includes N to NW 
vergent detached (cover) nappes with Permian – Lower 
Cretaceous sedimentary sequences, and the highest Bi-
haria Nappe System that includes pre-Alpine basement 

pink-grey micritic limestone with abundant juvenile speci-
mens of halobiids, assumed to be Ladinian in age, is un-
conformably overlain by Upper Hettangian red limestones.

As stated by PatruLius (1996), the Triassic to Lower Juras-
sic rock sequence of the Hăghiniş “Series” has close af-
finities to the corresponding one of the Bucovinian Nappe, 
and it was assumed that among the Transylvanian units 
the Hăghiniş Nappe was closest to the area, from which 
the Bucovinian Nappe was derived. On the other hand 
the Zimbru “Series” with its Wetterstein-like Zimbru Lime-
stone, its Norian rocks with terrigenous materials and es-
pecially its black Rhaetian limestones with Kössen fauna 
can be best compared to the rock-sequences of the Lower 
Codru Nappes (Northern Apuseni Mts). In consequence, 
PatruLius (1996) assumed that the original position of the 
Olt and Lupşa “Series” was between the western Zimbru 
“Series” and the eastern Hăghiniş “Series”.

TISZA MEGAUNIT

The most part of this microcontinent-sized megaunit forms 
the pre-Tertiary basement of the southeastern part of the 
Pannonian Basin in Hungary, Croatia and Serbia, continu-
ing to Romania, where it crops out in the Apuseni Moun-
tains on a large surface extension. Isolated outcrops in the 
SW part of the megaunit can be found in the Mecsek and 
Villány Mts of southern Hungary, just W of the Danube Riv-
er, and in the Papuk and Psunj Mts of NE Croatia.

Based on the types of Mesozoic development of the whole 
megaunit and on the structure of the Northern Apuseni 
Mts (bLEaHu et al., 1981), the following WSW–ENE striking 

Text-Fig. 12.  
Lithofacies chart of the western and mid-
dle parts of the Tisza Megaunit in Southern 
Hungary (58–60), Northeastern Croatia 
(61) and Northern Serbia (62) (TISZA I).
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origin of the sandstone-siltstone-dolomite cycles (töröK, 
2000). Sporomorphs indicate Early Anisian deposition 
(barabás-stuHL, 1993). The covering anhydrite and gyp-
sum layers are coastal plain to sabkha deposits (töröK, 
1998), that are overlain by dolomitized peritidal carbon-
ates. This formation is considered as the “Hungarian Röt”, 
corresponding to the Röt in the Germanic Basin (töröK, 
2000).

The second cycle consists of Anisian mid and outer ramp 
deposits. Flaser-bedded limestone and marlstones with 
numerous tempestites indicate frequent storm activity 
(Wellenkalk; Pl. 7, Fig. 6). The Bithynian–Pelsonian age of 
these beds is based on crinoids (HaGdorn et al., 1997) and 
palynomorphs (Götz et al., 2003).

In Mecsek Mts and Villány Hills the deepest facies is char-
acterized by crinoidal-brachiopod beds, representing out-
er ramp deposits (töröK, 1993). Increased connection to 
the open sea is indicated by ammonoids of the Binodosus 
Subzone, and abundant conodonts containing still Gon
dolella bulgarica, i.e. indicating Late Pelsonian. However, 
eupelagic elements are missing from the conodont fauna 
(Kovács & ráLiscH-FELGEnHauEr, 2005).

In the Late Anisian (Illyrian) significant spatial differences 
occur in the grade of dolomitization and facies develop-
ment. The evaporitic “Middle Muschelkalk” event seems 
to be represented by a hiatus in the Mecsek Mts, however, 
gypsum pseudomorphs were reported from the dolomites 
(Konrád, 1998). 

The uppermost Muschelkalk (Ladinian) is characterized by 
bituminous oncoidal packstones and bivalve shell beds of 
backshoal origin (töröK, 1993). These are overlain by lam-
inated organic carbon-rich calcareous marls. The succes-
sion contains an abundant ostracod and gastropod fau-
na, but with very low diversity, as well as characeans and 
plant fragments (monostori, 1996), indicating freshwater 
conditions probably due to a climate change that is also 
reflected in the gradually enhanced terrestrial input (Haas 
et al., 1995b).

The Late Triassic, representing the third major sedimen-
tary cycle, is characterized by a differentiation of facies 
units within the Tisza Megaunit. A rapidly subsiding half-
graben structure developed in the Eastern Mecsek Mts, 
resulting in the formation of several hundred metres (up to 
500 m) of arkosic sandstones and siltstones (Karolinavölgy 
Sandstone). Continuation of these half-graben structures 
in the basement of the Great Plain is proven by deep drill-
ing evidences (bérczi-maKK et al., 1996). Various depo-
sitional environments include lacustrine, fluvial and del-
taic settings (naGy, 1968). The upward transition of these 
beds to the Jurassic Gresten-type sequence is continu-
ous. Subsequent strongly differing burial depths in the 
Mecsek half-graben and on the Villány ridge can be shown 
by the sharply changing Colour Alteration Indexes (CAI) of 
Anisian conodonts in the two zones (Kovács et al., 2006).

The Villány Unit is characterised by a thin, coastal-conti-
nental Upper Triassic succession akin to the “Carpathian 
Keuper” facies of the European shelf of the Tethys. In the 
Villány Hills, Ladinian dolomite is conformably overlain by 
a formation made up of an alternation of yellowish-grey 
dolomitic marl and dolomite, brownish or greenish-grey 
sandy siltstone, and greyish-white quartzarenite. In the up-
per part of the 15–40 m-thick formation, the dolomite lay-
ers disappear and greenish-reddish variegated siltstone 

nappes with scarce low-grade metamorphic Permo-Trias-
sic cover.

The common post-nappe sedimentary cover of the North-
ern Apuseni Unit is the Coniacian–Maastrichtian Gosau 
Formation which is overthrust by the N–NW vergent non-
metamorphic Simic Metaliferi Mts Nappe System in the 
southern part of the Apuseni Mountains. It is to be ex-
pected, that certain parts of the Codru Nappe System 
were detached from the Biharia Nappe System base-
ment  (PatruLius et al., 1971). The Arieşeni Nappe (which 
is identical with the Biharia Nappe), can be correlated to 
the  Dieva and perhaps Moma(?) Nappes. At least the Tri-
assic of the Vaşcău and Coleşti Nappes has a more exter-
nal shelf facies than the Lower Codru Nappes. This review 
was made mainly after the detailed correlational work by 
bLEaHu et al. (1994).

Mecsek and Villány-Bihor Units

Mecsek and Villány Units 

Facies characteristics of the Triassic formations in the 
Mecsek (location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 12, col. 58) and 
Villány (Text-Fig. 12, col. 59) Facies Zones in Hungary are 
similar, thus allowing a common description for them. The 
outcropping areas in the Mecsek Mountain and  Villány Hills 
provided a predominant part of the data however hydro-
carbon exploratory wells proved the continuation of both 
facies units in the basement of the Great Plain ( bLEaHu et 
al., 1971, 1994; bérczi-maKK, 1986, 1998).

During the Triassic times, the Tisza Megaunit was located 
at the northern Tethyan shelf margin east of the dry lands 
of the Bohemian Massive and Vindelician High.

The Lower Triassic sequence is a continuation of Late 
Permian fluvial sedimentation. The lowermost Triassic si-
liciclastic sediments (Jakabhegy Sandstone; comparable 
with the Germanic Buntsandstein) are divided into three 
lithologic units (barabás-stuHL, 1993; Konrád, 1998; 
barabás & barabás-stuHL, 2005). The basal unit is built 
by coarse conglomerates with pebbles of quartzite, rhy-
olite, granite and shales (Pl. 7, Fig. 4). Based on various 
sedimentological characteristics, fluvial transport from NE 
(according to the present-day co-ordinates) can be inter-
preted (Konrád, 1998). The second lithologic unit (“pale 
sandstone”) consists of fining-upward cycles: thin con-
glomerates, cross-bedded sandstones, capped by silt-
stones. The topmost unit of the Jakabhegy Sandstone 
consists of siltstones and fine-grained sandstones with 
paleosol horizons, representing a series of facies from ter-
restrial to alluvial and coastal plain environments (Konrád, 
1998). Intercalations of aeolian dune sands have also been 
recognized. Based on sporomorphs the topmost part of 
the formation is of earliest Anisian age (barabás-stuHL, 
1993). Lower Triassic siliciclastic sediments have also 
been explored in the drillings of the Great Hungarian Plane 
(bérczi-maKK, 1986, 1998).

Rising sea-level led to the gradual flooding of the whole 
Tisza Megaunit and the development of a mixed siliciclas-
tic-carbonate ramp system in the Early Anisian (töröK, 
1998). Three large-scale sedimentary cycles have been 
recognized within the Middle Triassic sequences (töröK, 
2000). The earliest sediments of the first sedimentary cycle 
are greenish-red siltstones. Gypsum to anhydrite pseudo-
morphs, desiccation pores and cracks indicate a peritidal 
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Padiş-Călineasa Formations) in between (ianovici et al., 
1976; PatruLius, 1976). These formations (<800 m) were 
deposited on a deeper, restricted ramp, and are equivalent 
to the Germanic “Wellenkalk”.

The Illyrian shows maximum deepening with basinal lime-
stones, with calcarenitic and coquina storm-beds, slumps 
and mud-flows (brachiopods, crinoids, daonellids, con-
odonts and ammonoids) and siliciclastic sediments (Lugaş 
Formation). The Upper Illyrian displays strong affinities 
with the Germanic Triassic, with the occurrence of reptiles 
of poor swimming capacity (Nothosaurus, Tanystropheus; 
JurcsáK, 1978, and the references therein), also known 
from the Germanic Basin (“insular extension of the Vindeli-
cian Land”; PatruLius in ianovici et al., 1976; PatruLius et 
al., 1979).

Wetterstein-type platform carbonates can be considered 
as a Neotethyan feature, wich corresponds to the Late 
Illyrian (Diplopora annulata, D. annulatissima) to earliest 
Carnian interval. They are thicker in the south, with reef 
buildups, and thinner (usually dolomitized) in the north 
with dasycladacean back-reef lagoon facies (mantEa, 
1969, 1985; PoPa & draGastan, 1973; PoPa, 1981). In the 
marginal Central Bihor the platform building “was inter-
rupted by three coarse continental sequences”, Zugăi, 
Ordâncuşa, Scăriţa (baLtrEŞ & mantEa, 1995), which are 
interpreted as signs of proximity of the continental hinter-
land, the “Bihor Land” (bLEaHu et al., 1994). Although the 
Zugăi Formation can also be interpreted as a paleokarsti-

becomes predominant. Marine fossils are completely ab-
sent from these layers. Above the Middle Triassic carbon-
ates a few wells also encountered similar sequences in the 
basement of the Great Plain (bérczi-maKK et al., 1996).

Bihor Unit 

The Triassic sequence of the Bihor Unit in Romania (loca-
tion on Text-Fig. 1; Text-Fig. 13, col. 63) has a typical tri-
partite development with mixed Germanic and Neotethyan 
character: continental Lower Triassic, shallow-marine car-
bonatic Middle Triassic to Lower Carnian and continental 
Upper Triassic. The Triassic formations are usually under-
lain by pre-Alpine crystalline schists, but different Permian 
formations appear in between them, southward.

The Scythian is made up of fluvial and deltaic, partly lim-
nic siliciclastics (continental redbeds or “Buntsandstein” 
stage). There is a typical coarse basal conglomerate mem-
ber. Sediment transport directions are usually from NE to 
SW. Red, sometimes green shales of tidal flat and shallow-
marine facies characterize the lowermost Anisian, with rich 
Triadispora crassa assemblage (antonEscu et al., 1976). 
It is overlain by evaporitic dolomite, akin to the Röt in the 
Germanic facies.

The Lower Anisian is characterised by a mixed shallow 
ramp facies (diaconu & draGastan, 1969; draGastan et 
al., 1982) while the Lower–Middle Anisian is represented 
by a lower and an upper dolomite sequence with thick 
dark, vermicular limestones and dolomites (Bucea and 

Text-Fig. 13.  
Lithofacies chart of the eastern part of the Tisza Megaunit (Apuseni Mts, Romania) (63–72) (TISZA II).



237

Northern Bačka Unit 

In the SSE part of the Tisza Megaunit, in Serbia, hydro-
carbon-prospecting boreholes explored a marine Triassic 
succession representing outer shelf and shelf margin set-
tings, comparable with the Tirolic nappes in the North-
ern Calcareous Alps (čanović & KEmEnci, 1988; KEmEnci 
& čanović, 1997) and with the higher Codru nappes of the 
Apuseni Mts (bLEaHu et al., 1994).

Sporadically reported evaporites may be either Late Perm-
ian or earliest Triassic in age. The (?Permo-)Scythian 
succession begins with a quartz conglomerate – quartz 
sandstone formation, without fossils, followed by a shal-
low-marine mixed carbonate-siliciclastic deposition con-
sisting of shales, marls, marly limestones and dolomites. 
The latter contains a foraminifera association characteris-
tic for the higher Scythian (Meandrospira pusilla, M. che
ni, etc.) and Myophoria-type bivalve shells. The Anisian 
is represented by Steinalm-type ramp carbonates with 
dasycladaceans (Physoporella pauciforata) and foramin-
ifera. At the Anisian/Ladinian transition dark grey, Reifling-
type marly limestones were deposited. The Ladinian to 
Norian (?Rhaetian) is made up of thick Wetterstein, then 
Dachstein-type platform carbonates, with both reefal (cal-
careous sponges, hydrozoans, corals) and lagoonal (dasy-
cladaceans Teutloporella herculea in the former, Diplopora 
muranica in the latter) facies (čanović & KEmEnci, 1988; 
KEmEnci & čanović, 1997; Text-Fig. 12, col. 62).

Codru Nappe System 

In the Codru Nappe System in Romania, the Lower Trias-
sic is represented by continental redbeds, with marine in-
fluences in the upper part. After an Early–Middle Anisian 
outer and middle shelf period, a huge Reifling-type intra-
shelf basin developed (Roşia and Izbuc Formations; Pat-
ruLius et al., 1976) which was infilled from the earliest 
Carnian (“Cordevolian”) to the Lacian. Starting from Tuval-
ian–Alaunian the coeval Carpathian Keuper, Hauptdolomit, 
Dachstein Limestone and “Wand” Limestone (PatruLius & 
bLEaHu, 1967; PatruLius et al., 1971, 1979) appear pass-
ing on from the lower nappes to the higher ones (Text-
Fig. 13, col. 64–72). The traces of the Kössen event appear 
only in the Lower Codru Nappes.

Red sandstones of fluvial-deltaic facies represent the Low-
er Triassic, the basal conglomerate member is less devel-
opped, as in the Bihor Unit. However, in the Finiş Nappe 
(Highiş Mts) and the Dieva Nappe (Codru Mts) a grey shal-
low-marine succession occurs in the upper part of the 
Scythian with bivalves, and Tirolites sp. too (PatruLius et 
al., 1979).

Shallow-marine mixed ramp facies characterise the Low-
er Anisian. In the Middle Anisian a large carbonate ramp 
developed and predominantly monotonous grey dolomite 
(Sohodol Formation) or dark grey anoxic dolomites (Bulz 
Formation) were formed. Only in the south (Vaşcău Nappe) 
the well-oxygenated outer shelf facies appears, with Stein-
alm Limestone, around 500 m thick (PatruLius et al., 1979; 
bucur, 2001).

The platform drowned in the Early Illyrian (Gondolella con
stricta cornuta zone in the sense of Kovács, 1994) (Reif-
ling event), and a large basin came into being (Roşia 
Limestone). This resulted in an extreme narrowing of 
the platform facies zones, and their shifting towards the 

fied horizon upon Wetterstein Formation, underlying the 
Gresten sandstones.

The carbonate platform development was followed by a 
long subaerial erosional interval (paleokarst) in the Late 
Triassic. However, the Upper Triassic is represented lo-
cally by a less than 100 m thick fine-grained siliciclas-
tic continental – shallow marine(?) succession (the Carpa-
thian Keu per-type Scăriţa Formation; PatruLius & bLEaHu, 
1967).

Papuk-Békés-Codru Unit
Papuk Unit 

The Lower Triassic in the Papuk Mts in Croatia is bipar-
tite (Text-Fig. 12, col. 61). The lower unit consists of li-
lac and white continental quartzites directly overlying Va-
riscan granites and metamorphic rocks. The upper unit is 
made up of the shallow-marine “Werfen Shales”, with a 
characteristic Late Scythian bivalve fauna (Unionites fas
saensis, Eomorphotis cf. hinnitidea, etc.; šiKić & brKić, 
1975; names revised by K. HiPs, pers. comm.), providing 
biostratigraphic evidence, that here a marine transgression 
took place earlier than in the Villány and Mecsek areas fur-
ther north. Carbonate ramp conditions were established 
in the Anisian: first dark grey Gutenstein-type dolomites, 
then light coloured Steinalm-type dolomites were formed. 
Facies differentiation took place in the following part of the 
Middle Triassic: Reifling-type grey cherty limestones were 
deposited in the central part of the mountains, whereas 
in other parts light coloured, Wetterstein-type dolomites 
containing locally dasycladacean algae (Diplopora annu
lata) were found. Grey shale intercalations (up to a few 
meters thick) with the bivalve Daonella lommeli may cor-
respond to the Partnach beds of the Northern Calcareous 
Alps. The following part of the Triassic sequence is ex-
posed only in the westernmost part of the mountains, in 
the valley of the Pakra Creek, where grey sandstones and 
shales of a few 10 m thickness may correspond to the Car-
nian Lunz Formation, and the overlying black, stromatolitic 
dolomites (in ca. 200 m thickness) to a special type of the 
Alpine Hauptdolomit. The uppermost part of the Triassic 
sequence consists of black shales (in the lower part) and 
black, marly limestones (in the upper part), representing 
the Alpine Kössen Formation, with the same, rich fauna, as 
in the equivalents in the Northern Calcareous Alps and in 
the Western Carpathians (šiKić et al., 1975; šiKić in blEa-
Hu et al., 1994).

Békés Unit

Lower and Middle Triassic rocks were explored southeast 
to the Codru overthrust in the Békés(-Codru) Unit (Text-
Fig. 12, col. 60), in the basement of the Great Plain in Hun-
gary. The basement of the Szeged Basin and the Békés 
Basin belongs to this unit.

In the Békés Basin the Lower Triassic is represented by 
grey and lilac continental sandstones (Jakabhegy Forma-
tion). Lower Anisian “Werfen-type” variegated or red shales 
were encountered in both basins. In the Szeged Basin, the 
higher part of the Anisian and the Ladinian is represented 
by shallow-marine, lagoonal dolomites. In the Békés Ba-
sin similar dolomites are covered by grey shallow-marine 
marls and limestones with calcareous algae of Late Ladin-
ian age and light grey dolomites of Carnian to Norian age.
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that is overlain after a probable gap by sandstone and dark 
grey Gryphaea shale (Sinemurian). “Oberrhätkalk” appears 
only in the Dieva Nappe (bordEa & bordEa, 1973; bordEa 
et al., 1975).

Biharia Unit
Biharia Nappe System 

The Arieşeni Nappe was assigned to the Biharia Nappe 
System by baLintoni (1994), who proved the correspon-
dence of the Biharia and the Arieşeni Series. As it was dis-
cussed above, the Arieşeni/Corbeşti Outlier belongs to the 
Hauptdolomit Facies Belt.

The Vulturese-Belioara Series, which was traditionally in-
terpreted as low-grade metamorphosed Middle Paleozoic 
cover of the medium-grade Upper Precambrian – Lower 
Paleozoic crystalline basement, has possible interpreta-
tions as Triassic sequence too (borcoŞ & borcoŞ, 1962; 
PatruLius et al., 1971; baLintoni, 1994). It starts with 
pink quartzitic conglomerates, sandstones and sericitic 
schists (Scythian?), followed by well-bedded, black, gra-
phitic dolomite and massive pinkish-yellowish dolomite 
(Upper Scythian? or Anisian?). The third formation is a 
thick-bedded light marble, partly dolomitic (Middle Trias-
sic, or even younger?). Its Variscan basement was subject 
to a Mesozoic rejuvenation (100.6 Ma; daLLmEyEr et al., 
1994). Based on this interpretation dimitrEscu (in ianovici 
et al., 1976) suggested that the Vulturese-Belioara Series 
might be compared to the Föderata-Struženik Series of 
the Western Carpathians.

DACIA MEGAUNIT

The Dacia Megaunit, which includes only some of the 
Dacidian units (Median, Outer and Marginal Dacides; 
sănduLEscu, 1984) within the Eastern and Southern Car-
pathians, generally has a more external character than 
the ALCAPA or Tisza Megaunits. Triassic successions are 
found only in the Median Dacides. In the Eastern Car-
pathians, the Median Dacides are represented by the Cen-
tral Eastern Carpathian Nappe System (Bucovinian Nappe, 
Subbucovinian Nappe and the Infrabucovinian Units; 
sănduLEscu et al., 1981), whereas in the Southern Car-
pathians they include the Getic Nappe and the Supragetic 
Units (sănduLEscu 1976b, 1988).

Generally, the Triassic sedimentary series are stratigraphi-
cally incomplete, punctuated by discontinuities and have 
reduced thicknesses, that prove swell-type sedimen-
tary environments during the Triassic (PatruLius, 1967; 
sănduLEscu, 1984). Their present day scattered occur-
rences, mostly in the Southern Carpathians, are the result 
of the extensive pre-Jurassic erosion that affected the ar-
eas of the Median Dacides.

Within the Dacia Megaunit, in the region of the East Ser-
bian Carpatho-Balkanides, Triassic successions can be 
recognized in the following units from east to west: (1) 
Danubian-Stara Planina-Vrška Čuka (-Prebalkan) Unit Sta-
ra Planina-Poreč Unit (Upper Danubian), (2) Bucovinian-
Getic-Kučaj (-Sredno Gora) Unit within it Kučaj Unit (Get-
ic), and (3) Kraishte Unit within it Lužnica Unit (West 
Kraishte). All these units behaved during the Triassic as 
a single megaunit, made up of former Variscan terranes, 
which amalgamated and docked to Moesia in Carbonifer-

 continental hinterland. The basinal, frequently cherty grey 
limestones with shales contain pelagic elements, such as 
radiolarians, “filaments”, conodonts, ammonoids, daonel-
lids. The basin evolution continued in the Ladinian – Early 
Carnian with the appearance of slope deposits (Raming-
type) and allodapic carbonates originated from the neigh-
bouring Wetterstein Platform (Moma Nappe). It was fol-
lowed by progradation of the Wetterstein Platform (Vălani 
Nappe, Arieşeni Nappe/Corbeşti Outlier). In the most dis-
tal, hemipelagic basin (Vaşcău Nappe) the succession 
starts with Illyrian–Julian (the latter is indicated by G. au
riformis) red “Schreyeralm” Limestone (PatruLius et al., 
1971, 1979; bLEaHu et al., 1970, 1972, 1994); on top of it 
Roşia Limestone appears too.

The top of Roşia Limestone reaches the Alaunian as indi-
cated by Gondolella steinbergensis, Metapolygnathus ab
neptis abneptis, etc. (PatruLius et al., 1979; Panin et al., 
1982). The last remnants of the Roşia Basin were filled 
up by the grey, siliciclastic-marly Codru Formation af-
ter the Early Lacian in the north (Şeasa Nappe), or was 
followed by the “Wand Limestone” in the south (Vaşcău 
Nappe). The Middle Lacian – Early Alaunian Codru Forma-
tion (Grădinaru, 2005) in the Apuseni Mts significantly dif-
fers chronostratigraphically from the Middle Carnian Lunz-
Reingraben infillings of East Alpine – Western Carpathian 
Reifling Basins. 

Development of large carbonate platforms resumed in 
the Late Carnian when reefal (Dachstein Reef Limestone) 
and reef-slope facies (“Wand” Limestone; PatruLius & 
 bLEaHu, 1967; PatruLius et al., 1971, 1979) were formed 
on the outer shelf, with Late Rhaetian lagoon facies (lofer-
itic  cycles) on top, as documented in the Coleşti Nappe 
(Panin & tomEscu, 1974; PatruLius et al., 1979; bLEaHu 
et al., 1994; baLtrEŞ, 1998; bucur & săsăran, 2001). In 
some places, the Dachstein Limestone shows an irregular 
network of paleocarst cavities filled with variegated, from 
mauve to brick-red and ochreous-brown, ferruginous lime-
stones, sometimes bearing Late Norian Halorella coqui-
nas. It proves that during the Late Norian the carbonate 
platform emerged, with evolving carstification and lateritic 
weathering processes (Grădinaru, unpubl. data).

The latest Norian – Rhaetian is represented by Carpathian 
Keuper and Kössen Formation in the Finiş-Gârda Nappe 
and Următ Outlier, and by limestones with Involutina in the 
Vaşcău Nappe.

Due to the extreme narrowing of the inner shelf facies zone, 
because of enhanced terrigenous influx from the proximal 
continental hinterland (Bihor Land), the typical Hauptdolo-
mit is almost absent (restricted only to the Arieşeni Nappe/
Corbeşti Outlier and Vetre Nappe). A special transition-
al facies from the Dachstein Limestone to the Carpathian 
Keuper in the Upper Alaunian – Sevatian has been docu-
mented (Şeasa-Ferice Nappe; bordEa et al., 1978; bLEaHu 
et al., 1984; ŞtEFănEscu et al., 1985).

In the Lower Codru Nappes typical Carpathian Keuper 
is common, with red-purplish, sometimes grey or green-
ish continental siliciclastic sedimentation, with interbed-
ded evaporites and light coloured micritic dolomites-lime-
stones. Its age is Tuvalian–Rhaetian (Vălani Nappe) or 
restricted to the Late Alaunian – Sevatian (Finiş, Şeasa-
Ferice, Următ Nappes).

In the Finiş, Şeasa-Ferice, Următ and Dieva Nappes Kös-
sen-type restricted basin facies represents the Rhaetian, 
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These lowermost Lower Triassic siliciclastic sediments, 
named as Temska Formation (masLarEvić & čEndić, 1994) 
mark the beginning of a new megasequence that is char-
acterized by fluvial sedimentation deposited in semi-arid 
or arid climate with storm episodes (Pl. 7, Fig. 2). These 
are deposits of braided rivers, the middle part is an allu-
vial fan and others are related to that of meandering riv-
ers. The major facies are channels with bars (longitudi-
nal and transversal), and interchannel fine-grained facies 
(flood plain, natural levee, crevasse, and crevasse splay) 
(masLarEvić & Krstić, 2001). This formation, 300–400 m 
in thickness, is overlain by the marine siliciclastic Zavoj 
Formation deposited on tidal flats and contains an Early 
Scythian flora (urošEvić in masLarEvić & čEndić, 1994).

The Zavoj Formation is overlain by micaceous sandstones, 
partly clayey, and dolomitic limestones representing the 
upper part of the Lower Triassic. The carbonate depo-
sition took place on a ramp. These “shelly limestones” 
(also known as “myophorian” or “gervilleian limestones”) 
in most cases are strongly bioturbated; coquina beds are 
common.

The following carbonate deposits consist of lowermost 
Anisian platy, “folded limestones” with bivalves, Pelsonian 
thick-bedded “brachiopod limestones” with numerous 
brachiopods and conodonts of the Paragondolella bulgari
ca zone (sudar, unpubl. data); the uppermost part of the 
exposed section is made up of “crinoidal limestones” with 
crinoid calyces and stems, and calcareous algae, Illyrian 
in age.

ous times (Karamata, 2006) and became again separated 
in the Middle–Late Jurassic by the opening of the  Severin–
Krajina oceanic domain between them (see: Haas et al., 
2011, in this volume).

Danubian-Vrška Čuka-Stara Planina  
(-Prebalkan) Unit

Southern Carpathians

Lower Danubian and Upper Danubian Units

In the Danubian Units from Romania (Marginal Dacides in 
the sense of sănduLEscu, 1984), having the most external 
position and lying on the European continental margin, the 
Triassic formations are completely missing. The lacking of 
Triassic sedimentary series is due either to non-deposition 
or to erosion. The oldest Mesozoic deposits, overstepping 
the crystalline rocks, are Hettangian–Sinemurian continen-
tal “Gresten Beds”.

East Serbian Carpatho-Balkanides

Stara Planina-Poreč Unit (Upper Danubian)

Whereas in the northern, Poreč part of the Stara Planina-
Poreč Unit (location on Text-Fig. 1; Text-Fig. 15, col. 78), 
the Triassic sediments are absent (masLarEvić & Krstić, 
2001), in the Stara Planina region (Jelovica-Visočka Ržana 
section) the Lower Triassic overlies various parts of the 
Topli Dol Formation (Permian red clastics; masLarEvić & 
čEndić, 1994) or Riphean–Cambrian schists.

Text-Fig. 14.  
Lithofacies chart of the Eastern Carpathians (except Transylvanides) (73–75) and the Southern Carpathians (76–77) (DACIA I).
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vinian realm during the Triassic (PatruLius et al., 1971; 
sănduLEscu, 1984).

Infrabucovinian Units

The Infrabucovinian Units (location on Text-Fig. 1; Text-
Fig. 14, col. 73), the lowest in the Central Eastern Carpath-
ian Nappe System, are represented in the Maramureş Mts 
by the following units (starting from the outside): Vaser-
Belopotok, Pentaia (Ştevioara), Petriceaua, Poleanca and 
Stânişoara (sănduLEscu, 1984, 1985). In the Vaser-Be-
lopotok Unit, the Triassic sequences are missing. In the 
Pentaia Unit the Triassic succession starts with continen-
tal Scythian quartzose sandstones (“Buntsandstein”-like) 
succeeded by Middle Triassic dolomites and bituminous 
limestones with sills of basalts and tuffites. The Polean-
ca Unit has Scythian light-coloured quartzose sandstones 
and Middle Triassic well-bedded grey bituminous and mas-
sive dolomites. The Petriceaua Unit has Scythian light-
coloured quartzose sandstones and variegated shales, fol-
lowed by Middle to Upper(?) Triassic massive dolomites, 
bituminous limestones and dolomites, grey bedded lime-
stones, red limestones and massive limestones locally do-
lomitized. In the Stânişoara Outlier Scythian(?) quartz-
ose sandstones are followed by Middle Triassic massive 
dolomites and limestones. In the Iacobeni Unit the Trias-
sic succession starts with continental Scythian conglom-
erates and quartzose sandstones followed by red shales 
with platy limestones and then by Gutenstein-type grey 
bedded bituminous dolomites with yellowish massive do-
lomites in the middle part (Pl. 7, Fig. 3). The succession 
continues with Ladinian variegated limestones, sometimes 

The crinoidal limestones are followed by massive, slightly 
dolomitic limestones with gastropods, bivalves and bra-
chiopods of Ladinian age. These rocks represent the end 
of the Triassic sequence in this part of the Stara Planina 
Mts region. The thickness of the Middle Triassic is about 
250 m, only about 15 m are Ladinian.

More eastwards in the Stara Planina Mts, the very con-
densed Upper Triassic has been preserved only in the Se-
nokos area. On the basis of the different lithofacies and as-
sociations of bivalves, brachiopods and foraminifera, the 
following lithologic units can be separated: Carnian silt-
stones, sandstones, and sandy and dolomitic limestones, 
Norian dolomites, dolomitic limestones and limestones, 
and Rhaetian biosparites, oolite and dolomitic limestones, 
and algal limestones. This succession is overlain by Rhae-
tian–Liassic terrigenous siliciclastics of various lithology 
(“red series”; urošEvić & andJELKović, 1970; Senokos 
Formation; urošEvić & raduLović, 1990), deposited in al-
luvial, lacustrine, or marshy environments. The thickness 
of the unit is from 30 to 350 m.

Bucovinian-Getic-Kučaj (-Sredno Gora) Unit
Eastern Carpathians

Bucovinian, Subbucovinian and several Infrabucovinian 
Units are distinguished. They form a pile of thrust nappes 
stacked during the Meso-Cretaceous tectogenesis, as-
signed to the Central Eastern Carpathian Nappe System 
(sănduLEscu, 1984). Having the most extended occur-
rences in the Bucovinian Nappe, the Triassic series are 
generally incomplete in all units. The diversity of facies 
demonstrates a complex paleogeography of the Buco-

Text-Fig. 15.  
Lithofacies chart of the East Serbi-
an Carpatho-Balkanides (78–80) and 
the Serbian-Macedonian Unit (81) 
(DACIA II).
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1971, 1979; sănduLEscu, 1974, 1975a; Grasu, 1971; 
baLtrEŞ, 1975, 1976; PoPEscu & PoPEscu, 2005b; PoPEs-
cu, 2008; Grasu et al., 2010) is similar to the Triassic se-
ries in the other regions within the Bucovinian Nappe. It 
starts with a continental siliciclastic sequence of variable 
thickness, 5 to 30 m, and includes quartzose conglomer-
ates and sandstones, variegated siltstones and shales, but 
commonly conglomerates and sandstones. The following 
sequence, reaching up to 250 m in thickness in the region 
of Lacu Roşu, and reduced only to some tens of meters 
in thickness on the eastern margin of the Hăghimaş Syn-
cline, is made up of grey to white-yellowish, massive do-
lomites. Locally this sequence is transgressive and rests 
directly on the crystalline basement. In some places there 
is a gradual transition from the siliciclastic sequence to 
the massive dolomites by a package, 10 to 20 m thick, in-
cluding platy limestones with intercalations of micaceous 
siltstones, platy dolomitic limestones and dolomites. The 
faunas from this transitional package (PELin, 1969; gra-
su, 1971) include Costatoria costata, Unionites fassaensis, 
etc. The palynological investigations done by antonEscu 
et al. (1976) pointed out components of the Triadispora 
crassa zone (latest Spathian(?) – Aegean). The microfacies 
investigations (draGastan & Grădinaru, 1975; PoPEscu 
& PoPEscu, 2005b; PoPEscu, 2008) provided a rich latest 
Spathian – Aegean foraminifer assemblage. In the platy 
dolomites underlying the massive dolomites Beneckeia 
tenuis (under Ceratites semipartitus; PELin, 1969) indica-
tive of the Aegean lower part of the Röt Formation of the 
Germanic Triassic (Kozur, 1999), was found. It is followed 
by Steinalm-type, white massive limestones, locally dolo-
mitized (baLtrEŞ, 1975). The sequence ends with Upper 
Triassic(?) light-coloured carbonates with frequent halo-
biid “filaments” and dasycladacean algae (sănduLEscu, 
1975a). 

The Bucovinian crystalline basement in the western limb 
of the Hăghimaş Syncline is intruded by the well-known 
Ditrău alkaline intrusive complex, wich includes two 
rock assemblages. The older one (231–227 Ma, Late La-
dinian to Early Carnian) consists of mantle derived gabbro-
dioritic magma with mantle xenoliths. The younger one 
(216–212 Ma, Late Norian) shows mixing and mingling with 
crustal syenite magma due to rising of the older magma 
(daLLmEyEr et al., 1997; KräutnEr & bindEa, 1998).

The Pelsonian–Norian white limestones from the Rarău 
Syncline (Piatra Şoimului) assigned formerly to the Bu-
covinian Unit (e.g. PatruLius, 1967; Grasu et al., 1995; 
turcuLEţ, 2004), are actually olistoliths, slid on Callovian–
Oxfordian radiolarites of the Bucovinian Nappe, and thus 
belong to the Transylvanian Unit (PatruLius, 1996; PoPEs-
cu & PoPEscu, 2004; PoPEscu, 2008).

In the Perşani Mountains the Bucovinian Triassic series 
overlies the crystalline basement. On the eastern part of 
the Gârbova Massif, the succession starts either with a 
thin siliciclastic sequence or directly with a dolomite se-
quence, up to 200 m thick, displaying stromatolitic and 
loferitic structures (Grădinaru & draGastan, unpubl. data). 
They are of Early Anisian – Pelsonian age, locally includ-
ing also the latest Scythian. On the western side of the 
Gârbova Massif the succession has a basal siliciclas-
tic sequence of redbeds, 10 to 15 m thick, followed by 
a sequence, 20 to 40 m thick, with thin-bedded, grey-
bluish, silty or micritic limestones and silty shales. A rich 
sporomorph assemblage of the Triadispora crassa zone 

nodular, and chloritic shales, with dolomite lenses in the 
upper part (Pl. 7, Fig. 5), and ends with Upper Triassic(?) 
light, slightly metamorphosed limestones (sănduLEscu, 
1976a; PoPEscu & PoPEscu, 2005a; PoPEscu, 2008). 

The Triassic succession from the Măgurele Scales in-
cludes a basal Anisian sequence with dark-coloured lime-
stones and dolomitic limestones. Upsection, the succes-
sion is made up of dark-coloured bituminous dolomites 
and limestones, platy grey limestones with hydrozoans and 
solenoporacean algae, and grey dolomitic limestones with 
halobiids, the whole sequence being assigned to the La-
dinian (sănduLEscu, 1976a; PoPEscu & PoPEscu, 2005a; 
PoPEscu, 2008). The Upper Triassic is generally missing.

Subbucovinian Unit

In the Subbucovinian Nappe (sănduLEscu, 1976a, 1985; 
Text-Fig. 14, col. 74), the Triassic succession starts with a 
thin sequence of Scythian whitish quartzose sandstones 
(“Buntsandstein”-like), either overlying Permian continen-
tal red siliciclastics or directly the crystalline basement. 
The Middle Triassic is represented by Anisian massive grey 
dolomites which are covered by Ladinian red siltstones 
with radiolaritic cherts, and grey platy limestones. The Up-
per Triassic is usually absent. 

In the Tomeşti tectonic window, the succesion starts with 
a thin siliciclastic sequence of redbeds followed by a se-
quence, around 200 m thick, of Middle Triassic massive 
dolomites (Grasu, 1976). A sequence of variegated radio-
larites and shales, around 100 m thick, unconformably 
overlies the older Triassic succession. The radiolarites 
used to be assigned to the Ladinian, but Callovian–Ox-
fordian radiolarians were identified by dumitrică (unpubl. 
data). 

Bucovinian Unit

The Triassic series of the Bucovinian Nappe is largely oc-
curring in the Rarău and Hăghimaş Synclines, and also in 
the Perşani Mts (Text-Fig. 14, col. 75).

The Bucovinian Triassic series in the Rarău Syncline 
(mutiHac, 1968; turcuLEţ, 1971, 2004, and the referen-
ces therein; sănduLEscu, 1973, 1974, 1976a; tomEscu & 
sănduLEscu, 1978; Grasu et al., 1995; PoPEscu, 2004, 
2008) starts with continental redbeds grading upwards to 
marine shallow-water carbonates. The first sequence, with 
a variable thickness from 5 to 25 m, has basal conglomer-
ates and quartzose sandstones with intercalations of red 
shales more frequent towards the upper part. The first car-
bonate sequence, 50 to 150 m thick, is made up of Lower 
Anisian massive dolomites (Pl. 7, Fig. 7), locally platy and 
fossiliferous in the basal part (Costatoria costata, Entoli
um discites). In some places, the dolomites directly cov-
er the crystalline basement. The carbonate sedimentation 
continued with Steinalm-type algal limestones, up to 100 
m thick, only locally preserved, which delivered dasycla-
dacean algae (PhysoporellaOligoporella group, Diplopora 
annulatissima, D. annulata), foraminifera indicative for the 
Pelsonian–Ladinian interval. The presence of some Ladin-
ian radiolarites is very controversial. Upper Triassic suc-
cessions are missing, mostly due to erosion before the de-
position of the Middle Jurassic Tătarca Breccia. 

The Bucovinian Triassic series in the Hăghimaş Syncline 
(PELin, 1969; PatruLius, 1967; PatruLius et al., 1969, 
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In the Cristian–Râşnov region, the Scythian siliciclastic 
sequence is not known. The “Braşov Series” is represent-
ed only by a carbonatic succession which includes the fol-
lowing units (Grădinaru, unpubl. data):

1)  the lower sequence, around 150 m thick, including light 
grey bedded bituminous limestones, with tiny cherty 
spherules in the upper part;

2)  the second sequence, 25 m thick, with light grey, bed-
ded, sometimes laminated, bituminous limestones, 
bearing thin layers of dark grey cherts;

3)  the third sequence, about 40 m thick, dark grey bedded 
limestones alternating with marly shales;

4)  the fourth sequence, nodular limestones, more than 50 
m thick, with thin layers of marly shales;

5)  the fifth sequence, at least 100 m thick, Wetterstein-
type, light-grey to whitish reefal-lagoonal massive bio-
clastic limestones (Braşov Limestone; JEKELius, 1936).

The second unit delivered Balatonites stenodiscus, Acro
chordiceras undatum, etc., whereas the third unit delivered 
B. balatonicus, Bulogites reiflingensis, Acrochordiceras 
carolinae, etc. These two assemblages are indicative of 
the Pelsonian Balatonicus and Binodosus Subzones (in the 
sense of miEtto & manFrin, 1995). From the first and sec-
ond units rich Pelsonian radiolarian faunas are described 
by dumitrică (1982, 1991). A rich Pelsonian sporopollenic 
assemblage together with acritarch species was described 
by antonEscu (1970), which is comparable to that of the 
Wellenkalk in the Germanic Triassic. The fourth unit, which 
may be correlated with the Reifling Limestone, includes 
rich ammonoid assemblages of the Illyrian Trinodosus 
Subzone (Paraceratites trinodosus, etc.) and Avisianum 
Subzone (Aplococeras avisianum, etc.). Rich assemblages 
with conodonts, foraminifera and holothurian sclerites are 
described by mirăuţă & GHEorGHian (1978). The fifth unit 
occurs mainly in the Dealul Melcilor Hill in Braşov town, but 
only in the Cristian region the Wetterstein-type limestone 
conformably overlies the Reifling-type nodular limestone 
(Grădinaru, unpubl. data). A very rich Ladinian (– ?Low-
er Carnian) fauna, with Sphinctozoa, corals, gastropods, 
bivalves (e.g. Daonella lommeli), crinoids, echinoids, bra-
chiopods, and only scarse cephalopods, was described 
by JEKELius (1936) and KüHn (1936). Dasycladacean algae 
(e.g. ?Diplopora annulata, Teutloporella infundibuliformis) 
have also been recorded. Later investigations (draGastan 
& Grădinaru, 1975) yielded further fauna, e.g. Dictyo coelia 
manon and Colospongia catenulata. The higher part of the 
Triassic, as almost everywhere in the whole Bucovinian 
domain, is lacking here. 

The two Triassic successions from the Vulcan–Holbav and 
Cristian–Râşnov regions developed in different deposition-
al environments, an inner shelf with high terrigenous influx 
in the Vulcan–Holbav region, and a much deeper open ma-
rine basinal environment for the Cristian–Râşnov region 
during the Middle and Late Anisian, shallowing-upward to 
a reefal-lagoonal environment.

In the southern region of the Leaota Mts the crystalline 
basement is covered by a small patch of “Werfen Lime-
stone”. The olistolith from Gâlma Ialomiţei (Bucegi Mts), 
having platy limestones with Costatoria costata, Unionites 
fassaensis, etc. In the Lotru Mts (LuPu & LuPu, 1967), the 
lower redbed-type siliciclastic sequence (“Werfen Quartz-

was inventoried by antonEscu et al. (1976) as of latest 
Scythian(?) to Early Anisian age, correlative with the Röt 
palynoflora from the Germanic Triassic). The occurrence 
of the ammonoid Beneckeia tenuis fully supports the Early 
Anisian age (Grădinaru, unpubl. data). The upper part of 
the platy limestone sequence grades laterally and verti-
cally to dolomites which alternate or are interfingering with 
massive Steinalm-type limestones, up to 100 m thick. The 
dasycladacean algae are diagnostic for the Pelsonian – 
Early Illyrian (Grădinaru & draGastan, unpubl. data). The 
succession ends with a sequence of variegated, nodular 
limestones with cherts up to 50 m thick, containing ra-
diolarians, sponge spicules and halobiids. The biofacies 
(Grădinaru & draGastan, unpubl. data), together with the 
conodonts, holothurian sclerites and foraminifera (mirăuţă 
& GHEorGHian, 1978) indicate a latest Anisian to Ladinian 
age. Comparing the successions on both sides of the Gâr-
bova Massif, the eastward progression of the dolomite se-
quence on the crystalline basement, and also a deepening 
trend in the sedimentation are plausible.

Southern Carpathians

The Triassic formations are restricted to the Sasca-Gornjak 
Nappe (continuing in Eastern Serbia; sănduLEscu, 1984), 
which is a narrow unit stretched between the Supraget-
ic and the Getic Units in the western Banat region, and 
are better developed in the easternmost part of the Getic 
Nappe, i. e. in the Braşov region (sănduLEscu, 1964, 1966; 
PatruLius, 1969). They are included in two distinct sedi-
mentary series, the “Braşov Series” and “Sasca Series”, 
respectively. The Triassic sedimentary series of these two 
units are very different in their lithostratigraphy and also in 
their paleobiogeographic affinities. Small occurrences of 
Triassic deposits, ascribed to the “Făgăraş Series” are also 
found in the Supragetic Unit in Romania.

Getic-Supragetic Units

The “Braşov Series” occurs in the easternmost part of the 
Getic Nappe, in the Vulcan–Holbav and Cristian–Râşnov 
regions (Text-Fig. 14, col. 76). Isolated patches of this se-
ries are found in the southern regions of the Leaota and 
Bucegi Mts and also in the Lotru Mts. These rocks also ap-
pear in olistoliths and are embedded in the Albian Bucegi 
Conglomerate (PatruLius, 1963) on the eastern slope of 
the Bucegi Mts. The Hettangian–Sinemurian continental 
“Gresten Beds” overlap the Triassic terrains from the east-
ernmost part of the Getic Nappe.

In the Vulcan-Holbav region, the succession starts with 
Scythian redbed-type siliciclastics, around 300 m thick, 
having a basal coarse-grained sequence, 25–100 m thick, 
and ending with grey-yellowish to blackish shales and inter-
layers of quartzose sandstones and red clays (sănduLEscu, 
1966). The terminal part contains a palynological assem-
blage characteristic for the Triadispora crassa zone (top-
most Spathian(?) – Early Anisian; antonEscu et al., 1976). 
The succession continues upwards with a Plattenkalk-type 
sequence, around 25 m thick, made up of brown-yellow-
ish marls and platy marly limestones, upsection alternat-
ing with platy bituminous limestones. This sequence yield-
ed Costatoria costata praegoldfussi, and is correlated with 
the Lower Anisian Germanic Röt (PatruLius, unpubl. data). 
The sequence ends with Anisian Gutenstein-type medium 
to thick-bedded dark grey limestones.
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position area in the central and eastern part of the Getic 
domain. The same conclusion can also be drawn for the 
eastern Supragetic domain.

The “Sasca Series” in the Sasca-Gornjak Nappe (Text-
Fig. 14, col. 77) overlaps Verrucano-type Permian de-
posits. Data on the lithology and biostratigraphy are 
found in publications of mirăuţă & GHEorGHian (1993), 
 bucur et al. (1994, 1997) and bucur (1997). The Triassic 
succession begins with Lower Scythian coarse-grained 
continental siliciclastics, around 150 m thick. They are 
followed by a deepening-upward marine carbonatic se-
quence, around 100 m thick. It starts with the Dealul 
Redut Dolomite Member made up of light-coloured do-
lomitic limestones with thin encrinitic layers. The forami-
nifer Meandrospira pusilla and the dasycladacean algae 
indicate a Spathian – Early Anisian age. The following Va-
lea Susara Limestone Member, made up of Steinalm-type 
dasycladacean limestones, is dated as Pelsonian – Ear-
ly Illyrian by a rich foraminifer assemblage (Meandrospi

ite”), more than 100 m thick, of Permian(?)–Scythian age 
is followed by a “Werfen Limestone” (Costatoria costa
ta praegoldfussi, Hoernesia socialis, and the palynological 
flora with Triadispora crassa and Perotrilites minor) Early 
Anisian in age (antonEscu et al., 1976; PatruLius, unpubl. 
data). The recognition that the “Werfen Limestone” auct. in 
the Getic Nappe is of Early Anisian age, and thus is cor-
relatable with the Lower Röt from the Germanic Triassic, 
is proved by the presence of the Triadispora crassa zone. 

Small scattered patches of Triassic sedimentary sequen-
ces are also found in the Supragetic domain in the east-
ernmost Făgăraş Mts and in Poiana Mărului tectonic 
scale (sănduLEscu, 1966).

The actual very scattered occurrences of Triassic sedi-
mentary successions, extending from the Lotru Mts, in the 
central part of the Southern Carpathians, to the Braşov 
region in the easternmost part of the Getic Nappe, dem-
onstrate the originally large extension of the Triassic de-
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Abbreviations:  
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overlying the Permian terrestrial rocks. In many places, the 
overlapping deposits are of Middle Jurassic age.

In the Sasca-Gornjak Subunit on the westernmost part of 
the Kučaj Unit, lowermost Scythian rocks resembling the 
Temska Formation of the Stara Planina region mentioned 
above are represented by basal quartz conglomerates and 
white or pink sandstones that pass upwards into subar-
kosic rocks (masLarEvić & Krstić, 2001). The sequence 
has features characteristic for gravel and sand dominat-
ed braided rivers. The continental siliciclastics are over-
lain by shallow-marine deposits (sandstones of greywacke 
and subgreywacke types), which contain fossil macroflo-
ra (Sumorovac Formation; urošEvić & GabrE, 1986). The 
overlying upper part of the Scythian is represented by the 
Krepoljin Formation made of sandy dolomites or dolomites 
and limestones, sometimes with bioturbations. These 
rocks were deposited in a subtidal or at the boundary to 

ra dinarica, Pilammina densa, etc.) and algae (Diplopora 
subtilis, Oligoporella pilosa, etc.). The succession is end-
ed by the Valea Cerbului Limestone Member made up of 
dark black to weathered bluish-grey, “filament”-bearing 
bituminous limestones. Conodonts (Gondolella bakalovi, 
G. transita, etc.), foraminifera (Turriglomina mesotriasica) 
and holothurian sclerites prove the Late Illyrian – Early 
Ladinian age. The ammonoid fauna includes Latemarites 
sp., Parakellnerites cf. loczyi, ?Kellnerites sp. (vörös, 
pers. comm.), and Aplococeras avisianum, etc. and Da
onella sp. (bădăLuţă, unpubl. data). The ammonoid as-
semblage is characteristic for the Illyrian Reitzi and Avi-
sianum Subzones. 

East Serbian Carpatho-Balkanides 
Kučaj Unit (Getic)

The lowermost Triassic continental siliciclastic sediments 
in the Kučaj Unit (Text-Fig. 15, col. 79) are not uniformly 

Text-Fig. 17.  
The starting point of the Neotethyan evolution: Paleogeography of the western end of the Paleotethys domain during the Late Variscan stage (Early–Middle Permian). 
(After Flügel, H.W., 1990, modified after KaraMata, 2006 concerning the position of the Serbo-Macedonian Zone).
Legend and abbreviations:    
1. Gondwana (Arm Armenia; Elb Elburz), Laurentia, Fennosarmatia.   
2. Metamorphic zones.    
3. Marine Carboniferous on Gondwana.   
4. Circum-Atlantic pre-Mesozoic zones.   
5. Betic-Serbian Zone.   
6. Nötsch-Ochtina Zone (Carboniferous).   
7. Mediterranean zones (IB Iberia; SF Southern France; IN Istambul Nappe; Ka Eastern and Southern Carpathians; SMM Serbo-Macedonian Zone; Ba Balkanides; Do 
North Dobrogea; M Moesian Platform; Tk Trans-Caucasus; Caucasus: FR Fore Range; MR Main Range; S Svanetian Zone; Pelagonian – Anatolian microplate: Pe 
Pelagonian units (?); Sa Sakaryan microcontinent; Me Menderes – Cyclades “massif”; K Kirsehir “massif”; B Bitlis “massif”).

Legend and abbreviations:  
1. Gondwana (Arm Armenia; Elb Elburz), Laurentia, Fennosarmatia 
2. Metamorphic zones  
3. Marine Carboniferous on Gondwana 
4. Circum-Atlantic pre-Mesozoic zones 
5. Betic - Serbian Zone 
6. Nötsch - Ochtina Zone (Carboniferous) 
7. Mediterranean zones (IB Iberia; SF Southern France; IN Istambul Nappe; Ka Eastern and 

Southern Carpathians; SMM Serbo-Macedonian Zone; Ba Balkanides; Do North Dobrogea; 
M Moesian Platform; Tk Trans-Caucasus; Caucasus: FR Fore Range; MR Main Range; S 
Svanetian Zone; Pelagonian - Anatolian microplate: Pe Pelagonian units (?); Sa Sakaryan 
microcontinent; Me Menderes - Cyclades ”massif”; K Kirsehir ”massif”; B Bitlis ”massif”) 
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parts, are developed only on the Vidlič Mt (near Pirot) and 
on the Vlaška and Greben Mts (vicinity of Zvonačka Banja).

Kraishte Unit

East Serbian Carpatho-Balkanides 

Lužnica Unit (West Kraishte)

In this unit (Text-Fig. 15, col. 80), exposed only on Ruj Mt 
and on its northeastern extension, Lower Triassic rocks 
(conglomerates, sandstones and limestones) overlie Perm-
ian red siliciclastics. Anisian nodular and massive lime-
stones with indeterminable pelagic bivalves and foraminif-
era are exposed only in the core of the Talambas anticline 
(dimitriJEvić, 1997).

Along the Serbian-Bulgarian border, on the Ploče Hill, sep-
arated from the (?)Devonian by a Neogene belt, low-grade 
metamorphic conglomeratic sandstone and sericite-chlo-
rite schist, interstratified with calcschist occur, considered 
as Upper Scythian. They are overlain by beds of Anisian 
limestones, locally dolomitic and much crushed, followed 
by platy to thin-bedded limestones interbedded with chert 
(?Ladinian) (dimitriJEvić, 1997).

Younger Triassic deposits are missing in this unit 
(dimitriJEvić, 1997).

Serbian-Macedonian Unit

In central Serbia, west of the East Serbian Carpatho-Bal-
kanides, the Serbian-Macedonian Unit ranges in a N–S ex-
tension, with some Triassic deposits (Text-Fig. 15, col. 81) 
preserved. It is also included into the Dacia Megaterrane.

Before the Permian, probably in the middle part of the Car-
boniferous, the Ranovac-Vlasina Unit with all other units 
on the east (Kučaj, Stara Planina, etc.) were amalgamated 
and docked with the eastern margin of the Serbian-Mace-
donian Unit (Karamata, 2006). In this unit locally Lower Tri-
assic shallow-water quartz sandstones, claystones etc., 
as well as Middle Triassic limestones at Poslonska Mt are 
preserved, representing an overstep sequence on the met-
amorphic basement (Karamata & Krstić, 1996).

History of Evolution and Notes for  
Paleogeographic Interpretation 

The Late Variscan (Paleotethyan) marine sedimentary cy-
cle ended with a major regression, as recorded in the sur-
face occurrences of the “Carnic-Dinaridic microplate” (in 
the sense of vai, 1994, 1998) (Text-Fig. 16). The beginning 
of the Neotethyan sedimentary cycle is marked by Mid-
dle Permian basal conglomerates and breccias, like the 
Tarvis (Tarvisio) Breccia in the Carnic Alps or the Bobova 
Breccia in the Jadar Block and its equivalent in the Bükk 
Unit. These either unconformably (like in the Carnic Alps) 
or even disconformably (like in the Jadar Block) overlie the 
marine Late Variscan deposits and are followed by coastal 
plain sediments, and then sabkha deposits, most likely still 
in the Middle Permian (Text-Fig. 17). In the late Permian a 
shallow-marine carbonate ramp developed (“Bellerophon 
Formation”). 

an intertidal ramp setting, partly in a restricted lagoon en-
vironment.

The most characteristic and well-preserved Middle Tri-
assic and partly Carnian succession of the mentioned 
subunit can be seen in the Ždrelo section of the Gornjak 
Gorge (vicinity of Žagubica), with a thickness of about 200 
m (urošEvić & sudar, 1991a, b).

The Anisian Ždrelo Formation, deposited in shallow sub-
tidal regions on a carbonate ramp with periodical deepen-
ing, is made of:

1)  lowermost Anisian light coloured dolomitic limestones 
with crinoid calyces and stems,

2)  grey, bedded, nodular Pelsonian limestones and shale 
with brachiopods, bivalves, foraminifera and conodonts 
of the upper part of Paragondolella bulgarica zone,

3)  white limestones containing Upper Pelsonian calcare-
ous algae and foraminifera, and

4)  Illyrian black, bedded micrites, and sparites with ammo-
nites, foraminifera and conodonts (Neogondolella cor
nuta zone) (urošEvić & GabrE, 1986).

The overlying Ladinian and Lower Carnian rocks are in-
cluded in the Lomnica Formation (urošEvić & GabrE, 
1986). They were deposited in restricted shallow subtidal 
conditions connected to the basin. The formation can be 
divided into the following members of different ages: (1) 
earliest Ladinian (Lower Fassanian Neogondolella excen
trica and Late Fassanian Neogondolella transita conodont 
zones) dark-grey to black micrite, microsparite and platy 
(mm-thick) dark marlstone; fine-grained dolomites, ferrugi-
nous platy, dark-grey to black marlstones, and dark marly 
limestones (biomicrites and biosparites with many fila-
ments and foraminifera, e.g. Nodobacularia vujisici), and 
(3) micrites and microsparites with an abundant foraminif-
eral fauna and conodonts of the earliest Carnian Paragon
dolella foliata zone (urošEvić & sudar, 1991a, b) with Pg. 
foliata, Pg. polygnathiformis, Sephardiella mungoensis. It 
is interesting to note, that the fauna contains no compo-
nents of the eupelagic Gladigondolella-apparatus, recall-
ing the Balkanide province of budurov et al. (1985). Car-
nian strata in this section have a thickness of about ten 
metres. They are apparently conformably and transgres-
sively overlain by Bajocian (Middle Jurassic) oolitic lime-
stones which mark a new depositional cycle.

According to urošEvić & GabrE (1986), in other parts of 
the Sasca-Gornjak Subunit of the Kučaj Unit, the follow-
ing lithological units are present over the above mentioned 
Lower and Middle Triassic deposits: Wetterstein Forma-
tion (platform limestones of Ladinian – lowermost Carnian, 
“Cordevolian”, age, lateral equivalent of the Lomnica For-
mation, deposited in a back-reef lagoon), Rapatna Forma-
tion (Lower Carnian to Norian quartz sandstones depos-
ited in shallow subtidal environment), Golubac Formation 
(Carnian limestones, sporadically sandy and dolomitic with 
oncoids; deposited in shallow-water basin with low ener-
gy and open circulation; they are lateral equivalents of the 
Rapatna Formation), and Dachstein Formation (shallow-
water platform Carnian–Norian and partly Rhaetian lime-
stones and dolomites with Lofer facies).

In the eastern parts of the Kučaj Unit, Lower Triassic and 
Anisian deposits with the same characteristics as in other 
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The Neotethyan oceanic rifting initiated already in the Mid-
dle–Late Permian in the domain east of the Circum-Panno-
nian region (e.g. it is recorded in the classical Oman ophi-
olite complexes). Propagating northwestwards the rifting 
process reached the domain of the Hellenides and prob-
ably the Albanides in the late Early Triassic, whereas the 
Circum-Pannonian region was affected in the early Mid-
dle Triassic (Kovács, 1992, 1998). It is best documented 
in the western ophiolite belt of the Balkan Peninsula, rep-
resented in the study area by the Dinaridic Ophiolite Belt 
and equivalents. 
The ocean opening resulted in the disruption of the mar-
ginal ramps that is manifested in the partial drowning and 
partial uplift of the Steinalm ramp and equivalents. This 
process was accompanied by volcanism, locally. By the 
Ladinian the Neotethyan passive margin configuration was 
already fully established (Text-Fig. 18).

Contemporaneously large extensional grabens were 
formed in the more distant continental areas (continen-
tal rifting stage) that filled up with terrestrial sediments 
and volcanic material. Transgression commencing in the 
Late Permian led to step-by-step inundation of the former 
continental basins and the eroded surface of the Variscan 
basement. The Early to early Middle Triassic sedimenta-
ry successions, deposited in the precursor graben of the 
Neotethys Ocean, began to open in this region during the 
late Middle to Late Anisian. However, a considerable part 
of the Dacia Megaunit became inundated only during the 
Early to Middle Jurassic in connection with the opening of 
the Piemont/Penninic Ocean. Subsequent to mixed silici-
clastic-carbonate ramp sedimentation, the carbonate de-
position became prevailing during the late Early Triassic 
to Early Anisian interval, first under restricted marine and 
 later more open-marine conditions.
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1: Precambrian shields 
2: Tethyan oceanic domains: D Darnó Unit, DOB Dinaridic Ophiolite Belt, Kl Kalnik Unit, Ln 
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Central Western Carpathians (Tatro-Veporic Unit) 

5: Adriatic margin: ADCP Adriatic - Dinaridic Carbonate Platform, SA Southern Alps 
6: Spreading axis 
7: Active Paleotethyan subduction zone: Do North Dobrogea, Cr South Crimea, FR Fore 
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 8: Inactive (pre-Late Carnian) Paleotethyan subduction zone. Emerged Variscan areas in the 
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Text-Fig. 18.  
Late Triassic (Norian) paleogeographic reconstruction of the Neotethys NW-end. Base map (Pangean frame) after Flügel, H.W., 1990 (see Fig. 17 herein).  
For an alternative model of opening of DOB (Dinaridic Ophiolite Belt) (by SW-ward subduction in the Main Vardar Zone) see KaraMata, 2006. 
Legend and abbreviations:   
1: Precambrian shields.   
2:  Tethyan oceanic domains: D Darnó Unit, DOB Dinaridic Ophiolite Belt, Kl Kalnik Unit, Ln Lagonegro Basin, M Meliata Unit, Mal Maliak Zone, Mr Mirdita Zone, MVZ 

Main Vardar Zone, Si Sicani Basin, Tr Transylvanides, VZWB Vardar Zone Western Belt.
3: Cimmerian continental blocks: B Bitlis, K Kirsehir, Me Menderes, Sa Sakarya; Pel? “Pelagonia” (only Flambouron Nappe).   
4:  European margin: AA Austroalpine domain, Ba Balkanides, EC Eastern Carpathians, Mo Moesia, SC Southern Carpathians, SMM Serbo-Macedonian “Massif”, TIS 

Tisza, TV Central Western Carpathians (Tatro-Veporic Unit).
5: Adriatic margin: ADCP Adriatic - Dinaridic Carbonate Platform, SA Southern Alps.   
6: Spreading axis.   
7: Active Paleotethyan subduction zone: Do North Dobrogea, Cr South Crimea, FR Fore Range of Caucasus, MR Main Range of Caucasus.    
8:  Inactive (pre-Late Carnian) Paleotethyan subduction zone. Emerged Variscan areas in the European foreland: BM Bohemian Massif, IB Iberia; MM Małopolska 

Massif; SF Southern France. 
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sult in slightly different sedimentary evolutions in different 
regions. In spite of regional differences the overall trend of 
deposition is well visible on the stratigraphic and lithologic 
charts presented in the previous chapters. Also the facies 

A typical passive margin evolution is reflected in the Mid-
dle and Late Triassic sequences of the Circum-Pannonian 
region. However, the local tectonics, sea-level changes, 
terrigenous input from the hinterland, climate changes, re-
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Text-Fig. 19.  
Middle – Late Permian – Early Triassic to Early Jurassic facies polarity in the Circum-Pannonian region (from the propagating Neotethys domain towards the con-
tinental margins/hinterland) (base map simplified after KovácS et al., 2000).
Legend:   
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ed in the present-day very complex arrangement of the 
structural units in the Circum-Pannonian realm. Therefore 
the basic features and trends of the successions form the 
basis for a correlation of the different tectonic units in the 
whole region and for paleogeographic reconstructions, still 
discussed controversially.

polarities are correlatable (Text-Fig. 19): continental influ-
enced sediments near the continental areas, huge carbon-
ate platforms in the central shelf areas and deposition of 
mostly hemipelagic carbonates on the outer shelf facing 
the Neotethys Ocean. 
The subsequent multistage tectonic movements dismem-
bered the original Triassic shelf arrangement that result-

Acknowledgements

The research of the authors from Hungary was supported 
by the National Research Fund, Grants No. T 47121 (SK, 
KB) and K 61872 (JH, BK), and by the Austrian-Hungari-
an bilateral Scientific and Technological Programme Proj-
ect No. AT-8/2007; in Serbia (MS, SK) by the Ministry of 
Science of the Republic of Serbia, Projects No. 146009 
and 146013; in Romania (EG) by the Romanian Academy, 
grant No. 188, 77/2005-74/2006, and by CNCSIS Project 
No. 1669/2007-2008; in Austria by the Hungarian-Austrian 
bilateral Scientific and Technological programme Project 

No HU 14/2005 and HU 5/2008; in Croatia MZOŠ project 
195-0000000-3202; in Slovenia by the Slovenian Research 
Agency (programme numbers P1-0011, P1-025 and Proj-
ect No. J1-9465).

The authors are indebted for the photos to D. Jovanović, 
G. Kiss, Gy. Konrád, Sz. Kövér, D. Milovanović, D.A. & L.G. 
Popescu and Á. Török. 

Reviews of Prof. L. Krystyn and Prof. A.M.C. Şengör im-
proved the manuscript.



249

assErEto, r., bosELLini, a., Fantini, sEstini, n. & swEEt, w.c. 
(1973): The Permian-Triassic boundary in the Southern Alps. – In: 
LoGan, a. & HiLLs, v. (Eds.): The Permian and Triassic Systems 
and their mutual boundary. – Mem. Can. Soc. Petr. Geol., 2, 176–
199, Calgary.

aubrEcHt, r., GawLicK, H.-J., missoni, s., suzuKi, H., PLašiEnKa, 
d., KronomE, K. & KronomE, b. (2010): Middle Jurassic matrix 
radiolarians from the Meliata ophiolitic mélange at the type Melia-
ta sites Meliata and Jaklovce (Western Carpathians): palaeogeo-
graphic evidence. – Journal of Alpine Geology, 52, 82–83, Vienna.

baLini, m., JurKovšEK, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (2006): New 
Ladinian ammonoids from Mt. Svilaja (External Dinarides, Croatia). 
– Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 112, 383–395, Milan.

baLintoni, i. (1994): Structure of the Apuseni Mountains. – ALCA-
PA II Field Guidebook, Rom. Journ. Tect. Reg. Geol., 75, Suppl. 
no. 2, 51–58, Bucharest.

baLLa, z. (1984): The Carpathian loop and the Pannonian basin: a 
kinematic analysis. – Geophys. Trans., 30, 313–353, Budapest.

baLoG, a., Haas, J., rEad, J.F. & coruH, c. (1997): Shallow marine 
record of orbitally forced cyclicity in a Late Triassic carbonate 
platform, Hungary. – Journ. Sed. Res., 67, 661–675, Boulder.

baLoGH, K. & Pantó, G. (1953): Das ungarische und das angren-
zende südslovakische Mesozoikum (Mesozoikum severního 
Maďarska a přilehlých částí Jihoslovenského krasu). – Sborník 
Ústř. Ústav Geol., 20, 613–660 (in Czech, German summary), 
Praha.

baLtrEş, a. (1975): Der Obere Anis vom Lacul Roşu (Ostkarpaten): 
Algen, Foraminiferen, Sedimentologie und Diagenese. – 14th Euro-
pean Micropaleontol. Colloq., Romania, 1975. Micropaleontol. 
Guide to the Mesozoic and Tertiary of the Romanian Carpathians, 
115–121, Bucharest (Inst. Geol. Geophys.).

baLtrEş, a. (1976): Middle Triassic, supratidal and intertidal dolomites 
in the Hăghimaş Massif (East Carpathians): carbonate sedimentation 
and diagenesis. – In: International Colloquium on Carbonate Rocks 
and Evaporites. – Guidebook ser. 15, 65–69, Bucharest (Inst. Geol. 
Geophys.).

baLtrEş, a. (1998): Rhaetian carbonate cycles in the Northern 
Apuseni Mountains (the Vaşcău Plateau). – Rev. Roum. Géol., 42, 
125–130, Bucharest.

baLtrEŞ, a. & mantEa, GH. (1995): Sedimentologic evolution of 
Bihor Carbonate Platform. – Travaux ICSOBA, Acad. Sci., 22–24, 
43–59, Zagreb.

barabás, a. & barabás-stuHL, á. (2005): Geology of the Lower 
Triassic Jakabhegy Sandstone Formation, Hungary, SE Transda-
nubia. – Acta Geol. Hung., 48, 1–47, Budapest.

barabás-stuHL, á. (1993): Palynological revaluation of Lower Tri-
assic and Lower Anisian formations of Southeast Transdanubia. – 
Acta Geol. Hung., 36, 405–458, Budapest.

bEcHstädt, t. (1978): Faziesanalyse permischer und triadischer 
Sedimente des Drauzuges als Hinweis auf eine großräumige Late-
ralverschiebung innerhalb des Ostalpins. – Jb. Geol. B.-A., 121, 
1–121, Wien.

bEcHstädt, t. & mostLEr, H. (1974): Mikrofazies und Mikrofauna 
mitteltriadischer Beckensedimente der Nördlichen Kalkalpen 
Tirols. – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 4, 1–74, Innsbruck.

bEcHstädt, t. & mostLEr, H. (1976): Riff-Becken-Entwicklung in 
der Mitteltrias der westlichen Nördlichen Kalkalpen. – Zeitschr. 
Deutsch. Geol. Ges., 127, 271–289, Hannover.

aLJinović, d. (1995): Storm influenced shelf sedimentation – an 
example from the Lower Triassic (Scythian) siliciclastic and carbo-
nate succession near Knin (southern Croatia and Western Bosnia 
and Herzegovina). – Geol. Croatica, 48, 17–32, Zagreb.

aLJinović, d., KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2006): The 
Lower Triassic shallow marine succession in Gorski Kotar region 
(External Dinarides, Croatia): lithofacies and conodont dating. – 
Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 112, 35–53, Milan.

aLJinović, d., isozaKi, y. & srEmac, J. (2008): The occurrence of 
giant bivalve Alatoconchidae from the Yabeina Zone (Upper 
Guada lupian, Permian) in European Tethys. – Gondwana Research, 
13, 275–287, Kochi (Japan).

andJELKović, m. (1982): Geology of Yugoslavia – Tectonics (Geo-
logija Jugoslavije – Tectonics). – 692 p. (in Serbian), Belgrade 
(Rudarsko-geološki Fakultet, Univ. Belgrade).

andJELKović, m. & sudar, m. (1990): The importance of Triassic 
and Jurassic carbonate rocks for the structural features between 
Priboj and Sjenica. – 12 Kongr. Geol. Jugosl., 1., Stratigr., Sedi-
mentol., Paleontol., 33–42 (in Serbian, English summary), Belgra-
de.

andJELKovič, m.ž. & LuPu, m. (1967): Die Geologie der Šumadija- 
und Mureş-Zone. – Carpathian-Balkan Geological Association 8th 
Congress, Geotect., Stratigr., Paleogeogr., Paleontol., 1, 15–28, 
Belgrade.

andrusov, d. (1959): Geology of the Czechoslovak Carpathians. Vol. 
2 (Geológia Československých Karpát 2). – 376 p. (in Slovak), 
Bratislava (Vyd. Slov. Akad. Vied).

andrusov, d. (1968): Grundriss der Tektonik der Nördlichen Kar-
paten. – 188 p., Bratislava (Verl. Slow. Akad. Wiss).

andrusov, d. (1974): The Pieniny Klippen Belt. – In: maHEľ, m. 
(Ed.): Tectonics of the Carpathian-Balkan Regions. – 145–158, 
Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

andrusov, d. (1975): Aperçu bref du bâti des Carpathes occiden-
tales. – General Proceedings Carpathian-Balkan Geological Asso-
ciation 10th Congress, 95–108, Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

andrusov, d., bystricKý, J. & Fusán, o. (1973): Outline of the 
structure of the West Carpathians. – Carpathian-Balkan Geologi-
cal Association 10th Congress, Guide-book, 48 p., Bratislava 
(Geol. Ústav D. Štúra).

aničić, b. & dozEt, s. (2000): Younger Paleozoic and Mesozoic rocks 
in the northern Krško depression borderland, Slovenia. – Geologija, 
43, 13–36 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

antonEscu, E. (1970): Étude de la microflore de l’Anisien de la 
vallée du Cristian (Braşov). – Mém. Inst. Géol., 13, 1–46, Bucha-
rest.

antonEscu, E., PatruLius, d. & PoPEscu, i. (1976): Corrélation 
palynologique préliminaire de quelques formations de Roumanie 
attribuées au Trias inférieur. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 
62/5, 3–30, Bucharest.

árKai, P. & Kovács, s. (1986): Diagenesis and regional metamor-
phism of the Mesozoic of Aggtelek-Rudabánya Mts. (Northeast 
Hungary). – Acta Geol. Hung., 29, 349–373, Budapest.

árKai, P., baLoGH, K. & dunKL, i. (1995): Timing of low-tempera-
ture metamorphism and cooling of the Paleozoic and Mesozoic 
formations of the Bükkium, innermost Western Carpathians, Hun-
gary. – Geol. Rdsch., 84, 334–344, Berlin – Heidelberg

árKai, P., bércziné maKK, a. & HaJdú, d. (1998): Alpine prograde 
and retrograde metamorphisms in an overthrusted part of the 
basement, Great Plain, Pannonian Basin, Eastern Hungary. – Acta 
Geol. Hung., 41, 179–210, Budapest.

References



250

bordEa, s. & bordEa, J. (1973): Nouvelles données stratigra-
phiques et structurales au NW des Monts Bihor. – Dări de Seamă, 
Inst. Geol. Geofiz., 59/5, 5–12 (in Romanian, French summary), 
Bucharest.

bordEa, s., bLEaHu, m. & bordEa, J. (1975): Nouvelles données 
stratigraphiques et structurales sur le Bihor de l’Ouest. L’Unité 
d’Următ et l’Unité de Vetre. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 
61/5, 61–83 (in Romanian, French summary), Bucharest.

bordEa, J., iordan, m., tomEscu, c. & bordEa, s. (1978): Contri-
butions biostratigraphiques sur le Trias supérieur de l’unité de 
Ferice (Monts Bihor). – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 64/4, 
63–78 (in Romanian, French summary), Bucharest.

bosELLini, a. (1984): Progradation geometries of carbonate plat-
forms: examples from the Triassic of the Dolomites, Northern Italy. 
– Sedimentology, 31, 1–24, Oxford.

bosELLini, a. (1991): Geology of the Dolomites. An introduction. – 
Dolomieu Conference on Carbonate Platforms and Dolomitization, 
Guidebook, 41 p., Ortisei/St. Ulrich.

bosELLini a. & HardiE L.a.  (1988): Facies e cicli della Dolomia 
Principale delle Alpi Venete. – Mem. Soc. Geol. Ital., 30 (1985), 
245–266, Roma. 

brandnEr, r. (1972): „Südalpines“ Anis in den Lienzer Dolomiten 
(Drauzug) – (ein Beitrag zur alpin-dinarischen Grenze). – Mitt. Ges. 
Geol. Bergbaustud. Österr. 21, 143–162, Wien.

brandnEr, r. (1984): Meeresspiegelschwankungen und Tektonik 
in der Trias der NW-Tethys. – Jb. Geol. B.-A., 126, 435–475, Wien.

brandnEr, r. & mostLEr, H. (1982): Der Geologische Aufbau des 
Schlerngebietes und seiner weiteren Umgebung. – In: mostLEr, 
H. (Ed.): Excursionführer zur 4. Jahrestag. der Österr. Geol. Ges., 
Seis am Schlern, Südtirol, 1982. – S. 42, Innsbruck (Österr. Geol. 
Ges.).

brandnEr, r. & rEscH, w. (1981): Reef development in the Middle 
Triassic (Ladinian and Cordevolian) of the Northern Limestone 
Alps near Innsbruck, Austria. – SEPM Spec. Publ., 30, 203–231, 
Tulsa, OK.

broGLio-LoriGa, c., Góczán, F., Haas, J., LEnnEr, K., nEri, c., 
oravEczné scHEFFEr, a., PosEnato, r., szabó, i. & tótHné maKK, 
á. (1990): The Lower Triassic sequences of the Dolomites (Italy), 
Transdanubian Mid-Mountains (Hungary), their correlation. – Mem. 
Sci. Geol., 42, 41–103, Padova.

brusca, c., GaEtani, m., JadouL, F. & viEL, G. (1982): Ladinian–
Carnian paleogeography and metallogenesis of the Southern Alps 
(Paleogeografia ladino-carnica e metallogenesi del Sudalpino). – 
Mem. Soc. Geol. Ital., 22, 65–82 (in Italian), Rome.

bucur, i.i. (1997): The Mesozoic deposits from the Reşiţa-
Moldova Nouă zone (Southern Carpathians). – 214 p. (in Romani-
an, English summary), Cluj-Napoca (Cluj Univ. Press).

bucur, i.i. (2001): Upper Triassic deposits of Vaşcău Plateau. – In: 
bucur, i.i., FiLiPEscu, s. & săsăran, E. (Eds.): Algae and  carbonate 
platforms in western part of Romania. – Field Trip Guidebook, 4th 
Regional Meeting of IFAA (Cluj-Napoca, Romania, 2001), 19–29, 
Cluj-Napoca (Cluj Univ. Press).

bucur, i.i. & săsăran, E. (2001): Triassic loferites of Coleşti Nappe 
(Vaşcău). – In: bucur, i.i., FiLiPEscu, s. & săsăran, E. (Eds.): Algae 
and carbonate platforms in western part of Romania. – Field Trip 
Guidebook, 4th Regional Meeting of IFAA (Cluj-Napoca, Romania, 
2001), 129–135, Cluj-Napoca (Cluj Univ. Press).

bucur, i.i., strutinsKi, c. & PoP-stratiLa, d. (1994): Middle Trias-
sic carbonate deposits and calcareous algae from the Sasca Zone 
(Southern Carpathians, Romania). – Facies, 30, 9–14, Erlangen.

bucur, i.i., strutinsKi, c. & Paica, m. (1997): A new occurrence of 
Triassic deposits NE of Oraviţa (Southern Carpathians, Romania) 
and its paleotectonic significance. – Geol. Carpathica, 48, 39–48, 
Bratislava.

bEcHtEL, a., GawLicK, H.-J., GratzEr, r., tomasELLi, m. & Pütt-
mann, w. (2007): Molecular indicators of paleosalinity and deposi-
tional environment of small scale basins within carbonate plat-
forms: The Late Triassic Hauptdolomite section Wiestalstausee 
near Hallein (Northern Calcareous Alps, Austria). – Organic Geo-
chemistry, 38, 92–111, Oxford (Elsevier).   
http://dx.doi.org/10.1016/j.orggeochem.2006.08.016

bérczi-maKK, a. (1986): Mesozoic formation types of the Great 
Hungarian Plain. – Acta Geol. Hung, 29, 261–282, Budapest.

bérczi-maKK, a. (1998): The stratigraphy of the Triassic and 
Jurassic formations of the Great Hungarian Plain and Tokaj Mts. 
(Az Alföld és a Tokaji-hegység triász és jura képződményeinek 
rétegtana). – In: bérczi, i. & Jámbor, á. (Eds.): Stratigraphy of the 
Hungarian Geological Formations (Magyarország geológiai 
képződményeinek rétegtana). – 281–296 (in Hungarian), Budapest 
(MOL Rt. – Magyar Áll. Földt. Int.).

bérczi-maKK, a., Haas, J., ráLiscH-FELGEnHauEr, E. & oravEcz-
scHEFFEr, a. (1993): Upper Paleozoic – Mesozoic formations of 
the Mid-Transdanubian Unit and their relationships. – Acta Geol. 
Hung., 36, 263–296, Budapest.

bérczi-maKK, a., császár, G. & nusszEr, a. (1996): Stratigraphy 
and geological evolution of the Mesozoic basement of the Mecsek 
Zone in the Central Part of Great Hungarian Plain (East Central 
Hungary). – Földt. Közl., 126, 185–207 (in Hungarian, English sum-
mary), Budapest.

birKEnmaJEr, K. (1986): Stages and structural evolution of the Pie-
niny Klippen Belt, Carpathians. – Stud. Geol. Polon., 88, 7–32, 
Warsaw.

bLEaHu, m. (1976a): Structural position of the Apuseni Mountains 
in the Alpine system. – Rev. Roum. Géol. Géophys. Géogr., sér. 
Géol., 20, 7–19, Bucharest.

bLEaHu, m. (1976b): Structure géologique des Apuseni septentrio-
naux. – Rev. Roum. Géol. Géophys. Géogr., sér. Géol., 20, 27–39, 
Bucharest.

bLEaHu, m., PatruLius, d., tomEscu, c., bordEa, J., Panin, şt. & 
rădan, s. (1970): Nouvelles données sur la stratigraphie des 
dépôts triasiques des Monts Apuseni. – Dări de Seamă, Inst. 
Geol., 56/4, 29–41 (in Romanian, French summary), Bucharest.

bLEaHu, m., istocEscu, d. & diaconu, m. (1971): Formations pré-
néogènes de la partie occidentale des Monts Apuseni et leur posi-
tion structurale. – Dări de Seamă, Inst. Geol., 57, 5–12 (in Roma-
nian, French summary), Bucharest.

bLEaHu, m., tomEscu, c. & Panin, şt. (1972): Contribution à la 
biostratigraphie des dépôts triasiques du Plateau de Vaşcău 
(Monts Apuseni). – Dări de Seamă, Inst. Geol., 58/3, 5–25 (in 
Romanian, French summary), Bucharest.

bLEaHu, m., LuPu, m., PatruLius, d., bordEa, s., ŞtEFan, a. & 
Panin, Şt. (1981): The structure of the Apuseni Mountains. – Car-
pathian-Balkan Geological Association 12th Congress, Guide to 
excursion B3, Guidebook ser. 23, 106 p., Bucharest (Inst. Geol. 
Geofiz.).

bLEaHu, m., Panin, Şt., ŞtEFănEscu, m., stan, n., PoPEscu, a., 
tomEscu, c. & ŞtEFan, a. (1984): Geological map of R. S. Roma-
nia (Harta Geologică Republica Socialistă România), sheet 55a, 
Dumbrăviţa 1:50.000. – Bucharest (Inst. Geol. Geofiz.).

bLEaHu, m., mantEa, GH., bordEa, s., Panin, Şt., ŞtEFănEscu, m., 
ŚiKić, K., Haas, J., Kovács, s., Péró, cs., bérczi-maKK, a., Kon-
rád, Gy., naGy, E., ráLiscH-FELGEnHauEr, E. & töröK, á. (1994): 
Triassic facies types, evolution and paleogeographic relations of 
the Tisza Megaunit. – Acta Geol. Hung., 37, 187–234, Budapest.

boLE, b. (2002): Carbonate rocks of Mt. Peca, Slovenia. – Geologija, 
45, 59–69 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

borcoŞ, m. & borcoŞ, E. (1962): Recherches géologique et pétro-
graphique dans la région Runc-Segagea-V. Ierii-Sat (Bassin de V. 
Iara, Monts Apuseni). – Dări de Seamă, Com. Geol., Inst. Geol., 
47, 131–148 (in Romanian, French summary), Bucharest.



251

cErny, i. (1989): Die karbonatgebundenen Blei-Zink-Lagerstätten 
des alpinen und außeralpinen Mesozoikums. Die Bedeutung ihrer 
Geologie, Stratigraphie und Faziesgebundenheit für Prospektion 
und Bewertung. – Arch. f. Lagerst.forsch. Geol. B.-A., 11, 5–126, 
Wien.

ciGaLE, m. (1978): Carnian beds in the Idrija region. – Geologija, 21, 
61–75 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

cioFLică, G., PatruLius, d., ionEscu, J. & udubaşa, G.G. (1965): 
Triassic allochthonous ophiolites from Perşani Mountains. – Stud. 
Cerc. Geol. Geofiz. Geogr., ser. Geol., 10, 161–182 (in Romanian), 
Bucharest.

coLins, E. & nacHtmann, w. (1974): Die permotriadische Schicht-
folge der Villacher Alpe (Dobratsch), Kärnten. – Geol. Paläont. 
Mitt. Innsbruck, 4/3, 1–43, Innsbruck.

cousin, m. (1973): Le sillon Slovène: les formations triasiques, juras-
siques et néocomiennes au Nord-Est de Tolmin (Slovénie occidentale, 
Alpes méridionales) et leurs affinités dinariques. – Bull. Soc. Géol. Fr., 
7/15, 327–339, Paris.

cozzi, a. (2000): Synsedimentary tensional features in Upper Tri-
assic shallow-water platform carbonates of the Carnian Prealps 
(northern Italy) and their importance as palaeostress indicators. – 
Basin Research, 12, 133–146, Oxford.

cozzi, a. & Podda, F. (1998): A platform to basin transition in the 
Dolomia Principale of the M. Pramaggiore area, Carnian Prealps, 
Northern Italy. – Mem. Soc. Geol. Ital., 53, 387–402, Rome.

csontos, L. & vörös, a. (2004): Mesozoic plate tectonic reconst-
ruction of the Carpathian region. – Palaeogeogr., Palaeoclimat., 
Palaeoecol., 210, 1–56, Amsterdam.

czurda, K. (1973): Parameter und Prozesse der Bildung bituminö-
ser Karbonate (Bituminöser Hauptdolomit). – Mitt. Ges. Geol. 
Bergbaustud. Österr., 21, 235–250, Wien.

daLLmEyEr, r.d., nEubauEr, F., Pană, d. & Fritz, H. (1994): Varis-
can vs. Alpine tectonothermal evolution within the Apuseni Moun-
tains, Romania: evidence from 40Ar/39Ar mineral ages. – ALCAPA 
II. Field Guidebook, Rom. Journ. Tect. Reg. Geol., 75, Suppl. 2, 
65–76, Bucharest.

daLLmEyEr, r.d., KräutnEr, H.-G. & nEubauEr, F. (1997): Middle-
Late Triassic 40Ar/39Ar hornblende ages for early intrusions within 
the Ditrău Alkaline massif, Rumania: implications for Alpine rifting 
in the Carpathian Orogen. – Geol. Carpathica, 48, 347–352, Bra-
tislava.

diaconu, m. & draGastan, o. (1969): Triassic calcareous algae 
from the Apuseni Mountains (Rumania). – Rev. Palaeobotan. Paly-
nol., 9, 63–101, Amsterdam.

dimitriJEvić, m.d. (1997): Geology of Yugoslavia. – Geol. Inst. 
Gemini, Spec. Publ., 187 p., Belgrade (Ed. Barex).

dimitriJEvić, m.n. (1967): Sedimentologic problems of Middle Tri-
assic flysch in the terraines between Scutari Lake and the Adriatic 
Sea. – Geol. Glasn., 5, 223–310 (in Serbian, English summary), 
Titograd.

dimitriJEvić, m.n. & dimitriJEvić, m.d. (1991): Triassic carbonate 
platform of the Drina-Ivanjica element (Dinarides). – Acta Geol. 
Hung., 34, 15–44, Budapest.

dimitriJEvić, m.n., dimitriJEvić, m.d., Karamata, s., sudar, m., 
GErzina, n., Kovács, s., dosztáLy, L., GuLácsi, z., PELiKán, P. & 
LEss, Gy. (2003): Olistostrome/mélanges – an overview of the pro-
blems and preliminary comparison of such formations in Yugosla-
via and Hungary. – Slovak Geol. Mag., 9, 3–21, Bratislava.

dJErić, n. & GErzina, n. (2008): Late Triassic radiolarians from the 
Ovčar-Kablar Gorge (SW Serbia). – Geol. an. Balk. poluos., 69, 
39–47, Belgrade.

dJurdJanović, ž. (1971): Ein Beitrag zur Lithologie und Stratigra-
phie der Kristallinen Gesteine der Fruška Gora (Sirmien – Jugosla-
wien). – Bull. Sci., Cons. Acad. Sci. Arts RSF Yugosl., Sect. A, 
16/5-6, 137–138, Belgrad.

budai, t. & vörös, a. (1992): Middle Triassic history of the Balaton 
Highland: extensional tectonics, basin evolution. – Acta Geol. 
Hung., 35, 237–250, Budapest.

budurov, K. & Pantić, s. (1974): Die Conodonten der Campiller 
Schichten von Brassina (Westserbien). I. Stratigraphie und Cono-
donten-Zonen. – Bull. Geol. Inst., ser. Paleontol., 23, 105–113, 
Sofia.

budurov, K.J., GuPta, v.J., sudar, m.n. & buryi, G.i. (1985): 
Conodont zonation, biofacies and provinces in the Triassic. – 
Journ. Geol. Soc. India, 26/2, 84–94, New Delhi.

busEr, s. (1979): Triassic beds in Slovenia. – In: drobnE, K. (Ed.): Geo-
logical Development in Slovenia and Croatia. – 16th European 
Micropaleontol. Colloq., Zagreb-Bled., Guidebook, 17–26, Ljubljana 
(Croat. Geol. Soc. & Slov. Geol. Soc.).

busEr, s. (1989): Development of the Dinaric and Julian Carbona-
te Platforms and of the intermediate Slovenian Basin (NW Yugos-
lavia). – Mem. Soc. Geol. Ital., 40, 313–320, Rome.

busEr, s. (1996): Geology of western Slovenia and its paleogeo-
graphic evolution. – In: drobnE, K., Goričan, š. & KotniK, d. 
(Eds.): The role of impact processes in the geological and biologi-
cal evolution of planet Earth. – International Workshop (1996), 
Postojna/Slovenia, 111–123, Ljubljana (Znanst. SAZU).

busEr, s., KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2008): The Slo-
venian Basin during the Triassic in the light of conodont data. – 
Boll. Soc. Geol. Ital., 127, 257–263, Rome.

bystricKý, J. (1964a): Slovenský kras. Stratigraphie und Dasyclada-
ceaen des Gebirges Slovenský Kras. – 204 p. (in Slovak, German 
summary), Bratislava (Ústredny Ústav Geol.).

bystricKý, J. (1964b): Stratigraphy and Triassic development of 
the Drienok Series (Stratigrafia a vývin triasu série Drienka). – Zpr. 
Geol. Výsk. R. 1963, 2, 94–96 (in Slovak), Bratislava.

bystricKý, J. (1986): Stratigraphic ranging and zonation of Dasy-
cladal Algae in the West Carpathians Mts., Triassic. – Miner. Slo-
vaca, 18, 289–321, Bratislava.

čanović, m. & KEmEnci, r. (1988): The Mesozoic of the Pannonian 
Basin in Vojvodina (Yugoslavia). – 337 p. (in Serbian, English sum-
mary), Novi Sad (Ed. Matica Srpska).

čanović, m. & KEmEnci, r. (1999): Geologic setting of the Pre-Ter-
tiary basement in Vojvodina (Yugoslavia) Part II: The north part of 
the Vardar zone in the south of Vojvodina. – Acta Geol. Hung., 42, 
427–449, Budapest.

čar, J., GrEGorič, v., oGorELEc, b. & orEHEK, s. (1980): Sedimento-
logical development of Scythian beds in the Idrija mercury deposit. – 
Rud. Met. zb., 27, 3–20 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

caruLLi, G.b., cozzi, a., LonGo saLvador, G., Ponton, m. & 
Podda, F. (1998): Evidence of synsedimentary tectonic activity 
during the Norian–Lias (Carnian Prealps, Northern Italy). – Mem. 
Soc. Geol. Ital., 53, 403–415, Rome.

castELLarin, a., LuccHini, F., rossi, P.L., simboLi, G., bosELLini, a. 
& sommaviLLa, E. (1980): Middle Triassic magmatism in the Sou-
thern Alps. II.: A geodynamic model. – Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 
85, 1111–1124, Milan.

čEKaLová, v. (1954): Geological conditions in western part of the 
Southslovakian Karst (Geologické pomery západnej časti juhoslo-
venského krasu). – Geol. Práce, Správy, 1, 48–49 (in Slovak), Bra-
tislava.

cELarc, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (2008): The Carnian-Norian 
basin-platform system of the Martuljek mountain group (Julian 
Alps, Slovenia): progradation of the Dachstein carbonate platform. 
– Geol. Carpathica, 59, 211–224, Bratislava.

cErny, i. (1982): Geochemie und Sedimentologie der Raibler 
Schichten im Raum Förolach (Gailtal, Kärnten). – Carinthia II, 
172/92, 63–76, Klagenfurt.



252

EbnEr, F., vozárová, a., Kovács, s., KräutnEr, H.G., Krstič, b., 
szEdErKényi, t., Jamčič, d., baLEn, d., bELaK, m. & traJanova, m. 
(2008): Devonian – Carboniferous pre-flysch and flysch environ-
ments in the Circum Pannonian Region. – Geol. Carpathica, 59, 
159–195, Bratislava.

Faryad, s.w. (2000): Tectonic slices with amphibolite facies 
assemblages: a further member of the Meliata unit. – Miner. Slo-
vaca, 32, 173–174, Bratislava.

FauPL, P. (1997): Austria. – In: moorEs, E.m. & FairbridGE, r.w. 
(Eds.): Encyclopedia of European and Asian regional geology. – 
51–63, London (Chapman & Hall).

FauPL, P. & toLLmann, a. (1979): Die Roßfeldschichten: Ein Bei-
spiel für Sedimentation im Bereich einer tektonisch aktiven Tief-
seerinne aus der kalkalpinen Unterkreide. – Geol. Rdsch., 68, 
93–120, Stuttgart.

FauPL, P. & waGrEicH, m. (2000): Late Jurassic to Eocene palaeo-
geography and geodynamic evolution of the Eastern Alps. – Mitt. 
Österr. Geol. Ges., 92, 79–94, Vienna.

FiLiPović, i., Jovanović, d., sudar, m., PELiKán, P., Kovács, s., 
LEss, Gy. & HiPs, K. (2003): Comparison of the Variscan-Early 
Alpine evolution of the Jadar Block (NW Serbia) and “Bükkium” 
(NE Hungary) terranes; some paleogeographic implications. – Slo-
vak Geol. Mag., 9, 23–40, Bratislava.

FLüGEL, E. (1981): Paleoecology and facies of Upper Triassic reefs 
in the Northern Calcareous Alps. – SEPM Spec. Publ., 30, 291–
359, Tulsa, OK.

FLüGEL, E., vELLEdits, F., sEnowbari-daryan, b. & riEdEL, P. 
(1992): Rifforganismen aus “Wettersteinkalken“ (Karn?) des Bükk-
Gebirges, Ungarn. – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 18, 35–62, 
Innsbruck.

FLüGEL, E., ramovš, a. & bucur, i. (1993): Middle Triassic (Anisian) 
limestones from Bled, Northwestern Slovenia: microfacies and 
microfossils. – Geologija, 36, 157–181, Ljubljana.

FLüGEL, H.w. (1990): Das voralpine Basement im Alpin-Mediterra-
nen Belt. Überblick and Problematik. – Jb. Geol. B.-A., 133, 181–
221, Wien.

Fodor, L. & KoroKnai, b. (2000): Ductile deformation and revised 
stratigraphy of the Martonyi Subunit (Torna Unit, Rudabánya Mts.), 
Northeastern Hungary. – Geol. Carpathica, 51, 355–369, Bratisla-
va.

Fodor, L., JELEn, b., márton, E., sKabErnE, d., čar, J. & vrabEc, 
m. (1998): Miocene-Pliocene tectonic evolution of the Slovenian 
Periadriatic fault: Implications for Alpine-Carpathian extrusion 
models. – Tectonics, 17, 690–709, Washington, DC.

FranK, w. & scHLaGEr, w. (2006): Jurassic strike slip versus sub-
duction in the Eastern Alps. – Int. Journ. Earth Sci., 95, 431–450, 
Berlin.

FriscH, w. & GawLicK, H.-J. (2003): The nappe structure of the 
central Northern Calcareous Alps and its disintegration during 
Miocene tectonic extrusion – a contribution to understanding the 
orogenic evolution of the Eastern Alps. – Int. Journ. Earth Sci., 92, 
712–727, Berlin.

FriscH, w., KuHLEmann, J., dunKL, i. & brüGEL, a. (1998): Palin-
spastic reconstruction and topographic evolution of the Eastern 
Alps during late Tertiary tectonic extrusion. – Tectonophysics, 297, 
1–15, Amsterdam.

FüLöP, J., brEzsnyánszKy, K. & Haas, J. (1987): The new map of 
basin basement of Hungary. – Acta Geol. Hung., 30, 3–20, Buda-
pest.

GaEtani, m. (Ed.) (1979): Riccardo Assereto and Giulio Pisa Field 
Symposium on Triassic stratigraphy of the Southern Alps. – Field 
Guide Book, IGCP Project 4 (Bergamo, 1979), 79 p., Milan.

dJurdJanović, ž. (1973): About the Paleozoic and the Triassic of 
Medvednica Mountain and the area near Dvor na Uni on the basis 
of Conodonts. – Geol. Vjesnik, 25, 29–49 (in Croatian, English 
summary), Zagreb.

dobrusKina, i.a., JurKovšEK, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (2001): 
Upper Triassic flora from “Raibl beds” of Julian Alps (Italy) and 
Karavanke Mts. (Slovenia). – Geologija, 44, 263–290, Ljubljana.

doGLioni, c. (1988): Examples of strike-slip tectonics on platform-
basin margin. – Tectonophysics, 156, 293–302, Amsterdam

doLEnEc, t., oGorELEc, b. & PEzdič, J. (1981): Upper Permian and 
Scythian beds in the Tržič area. – Geologija, 24, 217–238 (in Slovenian, 
English summary), Ljubljana.

doLEnEc, t., oGorELEc, b., doLEnEc, m. & LoJEn, s. (2004): Car-
bon isotope variability and sedimentology of the Upper Permian 
carbonate rocks and changes across the Permian-Triassic bound-
ary in the Masore section (Western Slovenia). – Facies, 50, 287–
299, Berlin – Heidelberg.

donoFrio, d.d., brandnEr, r. & PoLEscHinsKi, w. (2003): Con-
odonten der Seefeld-Formation: ein Beitrag zur Bio- und Lithostra-
tigraphie der Hauptdolomit-Plattform (Obertrias, westliche Nördli-
che Kalkalpen, Tirol). – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 26, 91–107, 
Innsbruck.

dosztáLy, L. (1994): Mesozoic radiolarian investigations in Nort-
hern Hungary (Mezozoos Radiolaria vizsgálatok Észak-Magyar-
országon). – Unpubl. thesis, 108 p. (in Hungarian), Budapest 
(Hung. Geol. Inst).

dosztáLy, L. & Józsa, s. (1992): Geochronological evaluation of 
Mesozoic formations of Darnó Hill at Recsk on the basis of radio-
larians and K-Ar age data. – Acta Geol. Hung., 35, 371–393, Buda-
pest.

dosztáLy, L., Józsa, s., Kovács, s., LEss, Gy., PELiKán, P. & Péró, 
cs. (2002): North-East Hungary. – In: vozár, J., voJtKo, r. & 
sLiva, L. (Eds.): Carpatian-Balkan Geological Association 17th 
Congress, Guide to geological excursions. – 104–117, Bratislava.

dozEt, s .  (2000): Višnja gora formation, central Slovenia. – Rud. Met. 
zb., 47, 137–154 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

draGastan, o. & Grădinaru, E. (1975): Some Triassic Algae, Fora-
miniferae, Sphinctozoa and microproblematicae from the Eastern 
Carpathians and North Dobrogea. – St. Cerc. Geol. Geofiz. Geogr., 
ser. Geol., 20, 247–254 (in Romanian, English summary), Bucha-
rest.

draGastan, o., diaconu, m., PoPa, E. & damian, r. (1982): Biost-
ratigraphy of the Triassic formations in the east of the Pădurea 
Craiului Mountains. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 67/4, 
29–61, Bucharest.

draGičEvić, i. & vELić, i. (2002): The northeastern margin of the 
Adriatic Carbonate Platform. – Geol. Croatica, 55, 185–232, Zag-
reb.

duLLo, w.-c. & LEin, r. (1982): Facies and environment of the 
Leckkogel Beds (Carnian; Alps). – Facies, 6, 5–36, Erlangen.

dumitrică, P. (1982): Triassic Oertlisponginae (Radiolaria) from 
Eastern Carpathians and Southern Alps. – Dări de Seamă, Inst. 
Geol. Geofiz., 67/3, 57–74, Bucharest.

dumitrică, P. (1991): Middle Triassic Tripedurnulidae, n. fam. 
(Radiolaria) from the Eastern Carpathians (Romania) and Vicentini-
an Alps (Italy). – Rev. Micropaléontol., 34/4, 261–278, Paris.

dumitrică, P. & mELLo, J. (1982): On the age of the Meliata Group 
and the Silica Nappe radiolarites (localities Držkovce and Bohúňo-
vo). – Geol. Práce, Správy, 77, 17–28, Bratislava.

EbnEr, F., vozárová, a. & Kovács, s. (2007): Die variszische Oro-
genese im Circum-Pannonischen Raum – reflektiert an Devon-
Karbon-Sedimenten. – Jb. Geol. B.-A., 147, 315–329, Wien.



253

GawLicK, H.-J., missoni, s., auEr, m., scHLaGintwEit, F., suzuKi, 
H. & wEyEr, d. (2006): The mega-imbricate zone south of Maria 
Elend (Karavank Mountains, Austria) – a contribution for a better 
understanding of the polyphase tectonic history along the eastern 
Periadriatic Lineament. – In: sudar, m., ErcEGovac, m. & Grubić, 
a. (Eds.): Proceedings 18th Congress of Carpathian-Balkan Geolo-
gical Association. – 163–166, Belgrade (National committee of the 
Carpathian-Balkan Geological Association; Serbian Geological 
Society).

GawLicK, H.-J., FriscH, w., HoxHa, L., dumitrică, P., Krystyn, L., 
LEin, r., missoni, s. & scHLaGintwEit, F. (2008): Mirdita Zone 
ophiolites and associated sediments in Albania reveal Neotethys 
Ocean origin. – Int. Journ. Earth. Sci., 97, 865–881, Berlin (Sprin-
ger). http://dx.doi.org/10.1007/s00531-007-0193-z

GawLicK, H.-J., missoni, s., scHLaGintwEit, F., suzuKi, H., FriscH, 
w., Krystyn, L., bLau, J. & LEin, r. (2009a): Jurassic Tectonostra-
tigraphy of the Austroalpine domain. – Journal of Alpine Geology, 
50, 1–152, Vienna.

GawLicK, H.-J., sudar, m., suzuKi, H., dJErić, n., missoni, s., 
LEin, r. & Jovanović, d. (2009b): Upper Triassic and Middle Juras-
sic radiolarians from the ophiolite mélange of the Dinaridic Ophio-
lite Belt, SW Serbia. – N. Jb. Geol. Paläont. Abh., 253, 293–311, 
Stuttgart.

GawLicK, H.-J., sudar, m., LEin, r., missoni, s., Jovanovic, d. & 
suzuKi, H. (2010a): The Hallstatt Mélange occurrence of Vodena 
Poljana in the Inner Dinarids (Zlatar Mountain, SW Serbia). – Jour-
nal of Alpine Geology, 52, 116–118, Vienna.

GawLicK, H.-J., sudar, m., missoni, s., suzuKi, H., Jovanovic, d. 
& LEin, r. (2010b): Age and provenance of the Dinaridic Ophiolite 
Belt in the Zlatibor area (SW Serbia). – Journal of Alpine Geology, 
52, 118–119, Vienna.

GawLicK, H.-J., sudar, m., missoni, s., suzuKi, H., Jovanovic, d. 
& LEin, r. (2010c): Jurassic Radiolarians from the Radiolaritic-
Ophiolitic Mélange of the Zlatibor Area (Dinaridic Ophiolite Belt, 
SW Serbia). – In: banJac, N. (Ed-in-Chief): Proc. 15th. Congr. geol. 
Serbia intern. partic. – p. 161, Belgrade.

GHEorGHian, d. (1978): Inventaire sommaire des debris 
d’échinodermes contenus par les calcaires triasiques des nappes 
transylvaines (Carpates Orientales). – Dări de Seamă, Inst. Geol. 
Geofiz. 64/3, 55-68, Bucharest.

GianoLLa, P., dE zancHE, v. & miEtto, P. (1998): Triassic sequence 
stratigraphy in the Southern Alps (Northern Italy): definition of 
sequences and basin evolution. – Mesozoic and Cenozoic 
sequence stratigraphy of European basins, SEPM Spec. Publ., 60, 
719–747, Tulsa, OK.

GnaccoLini, m. & JadouL, F. (1990): Carbonate platform, lagoon 
and delta high-frequency cycles from the Carnian of Lombardy 
(Southern Alps, Italy). – Sed. Geol., 67, 143–159, Amsterdam.

GoLEbiowsKi, r. (1990): The Alpine Kössen Formation, a key for 
European topmost Triassic correlations. A sequence – and ecost-
ratigraphic contribution to the Norian-Rhaetian discussion. – 
Albertiana, 8, 25–35, Utrecht.

GoLEbiowsKi, r. (1991): Becken und Riffe der alpinen Obertrias. 
Lithostratigraphie und Biofazies der Kössener Formation. – In: 
naGEL, d. & rabEdEr, G. (Eds.): Exkursionen im Jungpaläozoikum 
und Mesozoikum Österreichs. – 79–119, Wien (Österr. Paläont. 
Ges.).

GoLonKa, J. (2007): Late Triassic and Early Jurassic paleogeogra-
phy of the world. – Paleogeogr., Paleoclimat., Paleoecol., 244, 
297–307, Amsterdam.

GoLonKa, J. & PicHa, F.J. (Eds.) (2008): The Carpathians and their 
foreland: Geology and hydrocarbon resources. – AAPG Memoir, 
84, 600 p., Tulsa, OK.

GoLonKa, J., KrobicKi, m. & micHaLíK, J. (2008): Western Carpath-
ian basins. – In: mccann, t. (Ed.): The geology of Central Europe, 
Volume 2: Mesozoic and Cenozoic. – 896–900, London (Geol. 
Society).

GaEtani, m., Gianotti, r., JadouL, F., ciaraPica, G., ciriLLi, s., 
LuaLdi, a., PassEri, L.m., PELLEGrini, m. & tannoia, G. (1987): 
Upper Caboniferous, Permian and Triassic in the Lariana area 
(Carbonifero superiore, Permiano e Triassico nell’ area Lariana). – 
Mem. Soc. Geol. Ital., 32, 5–48 (in Italian), Rome.

GaEtani, m., GnaccoLini, m., JadouL, F. & Garzanti, E. (1998): 
Multiorder sequence stratigraphy in the Triassic system of the 
Western Southern Alps. – Mesozoic and Cenozoic sequence stra-
tigraphy of European basins, SEPM Spec. Publ., 60, 701–717, 
Tulsa, OK.

GaLLEt, y., Krystyn, L. & bEssE, J. (1998): Upper Anisian to Lower 
Carnian magnetostratigraphy from the Northern Calcareous Alps 
(Austria). – J. Geoph. Res., 103, 605–621, Washington, DC.

GawLicK, H.-J. (1993): Triassische Tiefwasserfazieskomponenten 
(Kieselkalke, Radiolarite) in der jurassischen Strubbergbrekzie am 
Tennengebirgsnordrand (Nördliche Kalkalpen, Austria). – Jb. Geol. 
B.-A., 136, 347–350, Wien.

GawLicK, H.-J. (1996): Die früh-oberjurassischen Brekzien der 
Stubbergschichten im Lammertal – Analyse und tektonische 
Bedeutung (Nördliche Kalkalpen Österreich). – Mitt. Ges. Geol. 
Bergbaustud. Österr., 39–40, 119–186, Wien.

GawLicK, H.-J. (1998): Obertriassische Brekzienbildung und 
Schollengleitung im Zlambachfaziesraum (Pötschenschichten) – 
Stratigraphie, Paläogeographie und diagenetische Überprägung 
des Lammeregg-Schollenkomplexes (Nördliche Kalkalpen, Salz-
burg). – Jb. Geol. B.-A., 141, 147–165, Wien.

GawLicK, H.-J. (2000a): Paläogeographie der Ober-Trias-Karbo-
natplattform in den Nördlichen Kalkalpen. – Mitt. Ges. Geol. Berg-
baustud. Österr., 44, 45–95, Wien.

GawLicK, H.-J. (2000b): Sedimentologie, Fazies und Stratigraphie 
der obertriassischen Hallstätter Kalke des Holzwehralm-Schollen-
komplexes (Nördliche Kalkalpen, Salzburger Land). – Jb. Geol. 
B.-A., 142, 11–31, Wien.

GawLicK, H-J. & böHm, F. (2000): Sequence and Isotope Stratigra-
phy of Late Triassic Distal Periplatform Limestones – an example 
from the Northern Calcareous Alps (Kälberstein Quarry, Berchtes-
gaden Hallstatt Zone). – Intern. Jour. Earth Sciences, 89, 108–129, 
Berlin (Springer).

GawLicK, H.-J. & FriscH, w. (2003): The Middle to Late Jurassic 
carbonate clastic radiolaritic flysch sediments in the Northern Cal-
careous Alps: sedimentology, basin evolution and tectonics – an 
overview. – N. Jb. Geol. Paläont. Abh., 230, 163–213, Stuttgart.

GawLicK, H.-J. & HöPFEr, n. (1999): Stratigraphie, Fazies und 
Hochdruck-Mitteltemperatur-Metamorphose der Hallstätter Kalke 
der Pailwand (Nördliche Kalkalpen, Österreich). – Zeitschr. 
Deutsch. Geol. Ges., 150, 641–671, Hannover.

GawLicK, H.-J., Krystyn, L. & LEin, r. (1994): Conodont colour 
alteration indices: Paleotemperatures and metamorphism in the 
Northern Calcareous Alps – a general view. – Geol. Rdsch., 83, 
660–664, Berlin – Heidelberg.

GawLicK, H.-J., FriscH, w., vEcsEi, a., stEiGEr, t. & böHm, F. 
(1999a): The change from rifting to thrusting in the Northern Cal-
careous Alps as recorded in Jurassic sediments. – Geol. Rdsch. 
87, 644–657, Berlin – Heidelberg.

GawLicK, H.-J., Krystyn, L., LEin, r. & mandL, G.w. (1999b): Tec-
tonostratigraphic concept for the Juvavic Domain. – Tübinger 
Geowiss. Arbeiten, Reihe A, 52, 95–99, Tübingen.

GawLicK, H.-J., suzuKi, H. & missoni, s. (2001): Nachweis von 
unterliassischen Beckensedimenten in Hallstätter Fazies (Dürrn-
berg-Formation) im Bereich der Hallein-Berchtesgadener Hallstät-
ter Zone und des Lammer Beckens (Hettangium–Sinemurium). – 
Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 45, 39–55, Wien.



254

Haas, J. (2002): Origin and evolution of Late Triassic backplatform 
and intraplatform basins in the Transdanubian Range, Hungary. – 
Geol. Carpathica, 53, 159–178, Bratislava.

Haas, J. & budai, t. (1995): Upper Permian-Triassic facies zones in 
the Transdanubian Range. – Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 101, 
249–266, Milan.

Haas, J. & dEmény, a. (2002): Early dolomitisation of Late Triassic 
platform carbonates in the Transdanubian Range (Hungary). – 
Sed. Geol., 151, 225–242, Amsterdam.

Haas, J. & Kovács, s. (2001): The Dinaridic-Alpine connection – as 
seen from Hungary. – Acta Geol. Hung., 44, 345–362, Budapest.

Haas, J. & Péró, cs. (2004): Mesozoic evolution of the Tisza 
Mega-unit. – Int. Journ. Earth Sci., 93, 297–313, Berlin.

Haas, J., tótHné maKK, á., Góczán, F., oravEczné scHEFFEr, a., 
oravEcz, J. & szabó, i. (1988): Lower Triassic key sections in the 
Transdanubian Mid-Mountains. – Ann. Inst. Geol. Hung., 65/2, 
1–356 (in Hungarian, English summary), Budapest.

Haas, J., Kovács, s., Krystyn, L. & LEin, r. (1995a): Significance 
of Late Permian-Triassic facies zones in terrane reconstructions in 
the Alpine-North Pannonian domain. – Tectonophysics, 242, 
19–40, Amsterdam.

Haas, J., Kovács, s. & töröK, á. (1995b): Early Alpine shelf evolu-
tion in the Hungarian segment of the Tethys margin. – Acta Geol. 
Hung., 38, 95–110, Budapest.

Haas, J., tardiné FiLácz, E., oravEczné scHEFFEr, a., Góczán, F. 
& dosztáLy, L. (1997): Stratigraphy and sedimentology of an 
Upper Triassic toe-of-slope and basin succession at Csővár-1, 
North Hungary. – Acta Geol. Hung., 40, 111–177, Budapest.

Haas, J., KorPás, L., töröK, á., dosztáLy, L., Góczán, F., Hámor-
vidó, m., oravEcz-scHEFFEr, a. & tardi-FiLácz, E. (2000a): Upper 
Triassic basin and slope facies in the Buda Mts. based on study of 
core drilling Vérhalom tér, Budapest. – Földt. Közl., 130, 371–421 
(in Hungarian), Budapest.

Haas, J., mioč, P., Pamić, J., tomLJEnović, b., árKai, P., bérczi-
maKK, a., KoroKnai, b., Kovács, s. & ráLiscH-FELGEnHauEr, E. 
(2000b): Complex structural pattern of the Alpine-Dinaridic-Pan-
nonian triple junction. – Int. Journ. Earth Sci. Abstr., 89, 377–389, 
Berlin.

Haas, J. (Ed.), bérczi-maKK, a., budai, t., HaranGi, sz., HiPs, K., 
Józsa, s., Konrád, Gy., Kovács, s., LEss, Gy., PELiKán, P., PEn-
tELényi, L., Piros, o., ráLiscH-FELGEnHauEr, E., töröK, á. & vEL-
LEdits, F. (2004): Geology of Hungary. Triassic (Magyarország geo-
lógiája. Triász). – 384 p. (in Hungarian), Budapest (Eötvös Kiadó).

Haas, J., Kovács, s., GawLicK, H.-J., Grădinaru, E., Karamata, s., 
sudar, m., Péró, cs., mELLo, J., PoLáK, m., oGorELEc, b. & 
busEr, s. (2011): Jurassic evolution of the tectonostratigraphic 
units of the Circum-Pannonian region. – Jb. Geol. B.-A., 151/3–4, 
281–354, Vienna.

HaGdorn, H., Konrád, Gy. & töröK, á. (1997): Crinoids from the 
Muschelkalk of the Mecsek Mountains and their stratigraphical 
significance. – Acta Geol. Hung., 40, 391–410, Budapest.

HaGEmEistEr, a. (1988): Zyklische Sedimentation auf einer stabi-
len Karbonatplattform: die Raibler Schichten (Karn) des Drauzu-
ges/Kärnten (Österreich). – Facies, 18, 83–122, Erlangen.

HaLamić, J. & Goričan, š. (1995): Triassic radiolarites from Mts. 
Kalnik and Medvednica (Northwestern Croatia). – Geol. Croatica, 
48, 129–146, Zagreb.

HaLamić, J., Goričan, š., sLovEnEc, d. & KoLar-JurKovšEK, t. 
(1999): A middle Jurassic radiolarite-clastic succession from the 
Medvednica (northwestern Croatia). – Geol. Croatica, 52, 29–57, 
Zagreb.

HaranGi, sz., szabó, cs., Józsa, s., szoLdán, zs., árváné sós, 
E., baLLa, m. & Kubovics, i. (1996): Mesozoic igneous suites in 
Hungary: implications for genesis and tectonic setting in the nort-
western part of Tethys. – Int. Geol. Rev., 38, 336–360, London.

Goričan, š. & busEr s. (1990): Middle Triassic radiolarians from 
Slovenia (Yugoslavia). – Geologija, 31–32 (1988/89), 133–197, 
Ljubljana.

Goričan, š., Karamata, s. & batoćanin-srEćKović, d. (1999): 
Upper Triassic (Carnian–Norian) Radiolarians in cherts of Sjenica 
and the time span of the oceanic realm ancestor of the Dinaridic 
Ophiolite Belt. – Bulletin T. 119, Serbian Acad. Sci. Arts., Cl. Sci. 
Math. Nat., Sci. Nat., 39, 141–149, Belgrade.

Goričan, š., HaLamić, J., GrGasović, t. & KoLar-JurKovšEK, t. 
(2005): Stratigraphic evolution of Triassic arc-backarc system in 
northwestern Croatia. – Bull. Soc. Géol. Fr., 176, 3–22, Paris.

Götz, a.E., töröK, á., FEit-burKHardt, s. & Konrád, Gy. (2003): 
Palynofacies patterns of Middle Triassic ramp deposits (Mecsek 
Mts., S Hungary): a powerful tool for high-resolution sequence 
stratigraphy. – Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 46, 77–90, 
Vienna.

Grad, K. & oGorELEc, b. (1980): Upper Permian, Scythian and Anisian 
rocks in the Žiri area. – Geologija, 23, 189–220 (in Slovenian, English 
summary), Ljubljana.

Grădinaru, E. (2005): From the thesaurus of the museum collec-
tions. II.: Early Norian ammonoids from Roşia-Sohodol region 
(Apuseni Mts). – Acta Palaeontol. Rom., 5, 181–189, Bucharest.

Grasu, c. (1971): Recherches géologiques dans le sedimentaire 
mésozoïque du bassin supérieur de Bicaz (Carpates Orientales). 
– Lucr. St. Cerc. Biol. Geol. Geogr. “Stejarul”, 4, 7–55, Piatra 
Neamţ.

Grasu, c. (1976): Le sédimentaire mésozoïque de la partie méridi-
onale de Izvorul Mureşului. Le problème de nappe sub-bucovini-
enne. – An. Muz. Şt. Nat. Piatra Neamţ, Geol.-Geogr., 3, 43–53 (in 
Romanian, French summary), Piatra Neamţ.

Grasu, c., catană, c., turcuLEţ, i. & niţă, m. (1995): Pétrogra-
phie mésozoïque du „Synclinal marginal externe“ (Petrografia mezo-
zoicului din “Sinclinalul marginal extern”). – 192 p. (in Romanian), 
Bucharest (Ed. Acad. Rom.).

Grasu, c., micLăuş, c., brânziLă, m. & baciu, d.s. (2010): Hăş-
maş Mountains. Geologic and physical geographic monography 
(Munţii Hăşmaşului. Monografie geologică şi fizico-geografică). – 
434 p. (in Romanian), Iaşi (Ed. Univ. “A.I.Cuza” Iaşi).

GrGasović, t. & soKač, b. (2003): Review on fossil dasycladacean 
associations in the Triassic of Croatia. – Acta Micropalaeont. Sini-
ca, 20, 75–79, Beijing.

GriLL, J. (1988): Jurassic formations of the Rudabánya Mts. – Ann. 
Rep. Geol. Inst. Hung., 1986, 69–103 (in Hungarian, English sum-
mary), Budapest.

GriLL, J. (1989): Structural evolution of the Aggtelek-Rudabánya 
Mountains, NE Hungary. – Ann. Rep. Geol. Inst. Hung., 1987, 411–
432 (in Hungarian, English summary), Budapest.

GriLL, J., Kovács, s., LEss, Gy., réti, zs., rótH, L. & szEntPétEry, 
i. (1984): Geology and evolution of the Aggtelek-Rudabánya Mts. 
– Földtani Kutatás, 24/4, 49–56 (in Hungarian, English summary), 
Budapest.

Grubić, a. (1995): Schistes lustrés in the Kopaonik area. – In: doK-
manović, b. & raKić, b. (Eds.): Geology and metallogeny of the 
Kopaonik Mt. – Symposium, Kopaonik-Belgrade, 159–168 (in Ser-
bian, English summary), Belgrade (Republ. Društv. Fond Geol. Istr. 
Srbije).

Grubić, a. & Protić, LJ. (2000): Deep-water Triassic sediments of 
the Vardar Zone and Fruška Gora Mt. – In: Karamata, s. & JanKo-
vić, s. (Eds): Proceedings of the International Symposium “Geolo-
gy and metallogeny of the Dinarides and the Vardar Zone”. – Acad. 
Sci. Arts Repub. Srpska, Collect. and Monogr., I, Dep. Nat., Math. 
Tech. Sci., 1, 87–92, Banja Luka – Srb. Sarajevo.

Haas, J. (1994): Carnian basin evolution in the Transdanubian 
Central Range, Hungary. – Zentralbl. Geol. Paläont. Teil I., 1994, 
1233–1252, Stuttgart.

http://www.sciencedirect.com/science?_ob=ArticleURL&_udi=B6V6R-4WJBC41-B&_user=798018&_rdoc=1&_fmt=&_orig=search&_sort=d&_docanchor=&view=c&_searchStrId=975248319&_rerunOrigin=google&_acct=C000043568&_version=1&_urlVersion=0&_userid=798018&md5=f2c1f843f52d0f3a5f13caa33a872c55#bbib11#bbib11


255

Hrvatović, H. (1999): Geological guide through Bosnia and Her-
zegovina (Geološki vodić kroz bosnu i Hercegovinu). – Geol. 
Glasn., 24, 1–204 (in Bosnian), Sarajevo (Geol. Surv. Fed. Bosnia 
& Herzegovina).

ianovici, v., borcoŞ, m., PatruLius, d., LuPu, m., dimitrEscu, r. & 
savu, H. (1976): La géologie des Monts Apuseni. – 631 p. (in 
Romanian, French summary), Bucharest (Ed. Acad. Rom. Soc. 
Rep.).

ionEscu, c., HoEcK, v., tomEK, c., KoLLEr, F., baLintoni, i. & 
bEŞuţiu, L. (2009): New insights into the basement of the Transyl-
vanian Depression (Romania). – Lithos, 108, 172–191, Amster-
dam.

iordan, m. (1978): The Triassic brachiopods from Rarău Syncline 
and the Perşani Mountains areas. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geo-
fiz., 64/3, 69–84, Bucharest.

ivan, P. (2002): Relics of the Meliata ocean crust: geodynamic 
implications of mineralogical, petrological and geochemical pro-
xies. – Geol. Carpathica, 53, 245–256, Bratislava.

ivan, P. & KronomE, b. (1996): Protolith and geodynamic setting of 
the HP/LT metamorphosed basic rocks from the northern margin 
of the Bôrka nappe (Meliatic Unit, Inner Western Carpathians). – 
Slovak Geol. Mag., 3–4, 331–334, Bratislava.

ivan, P. & mELLo, J. (2001): Tectonic subunits in the Bôrka Nappe 
(Inner Western Carpathians): Their lithostratigraphy and original 
position in the structure of the ancient Meliata ocean basin. – 
Geolines, 13, 64–65, Praha.

JadouL, F. (1985): Norian stratigraphy and palaeogeography of the 
Western Bergamo Prealps (Stratigrafia e palaeogeografia del Nori-
co nelle Prealpi Bergamasche occidentali). – Riv. Ital. Paleontol. 
Stratigr., 91, 479–511 (in Italian), Milan.

JadouL, F., bErra, F. & Frisia, s. (1992): Stratigraphic and paleon-
tologic evolution of a carbonate platform in an extensional tec-
tonic regime: example of the Dolomia Principale in Lombardy 
(Italy). – Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 98, 29–44 (in Italian, English 
summary), Milan.

JadouL, F., GaLLi, m.t., bErra, F., ciriLLi, s., roncHi, P. & PaGano-
ni, a. (2004): The Late Triassic-Early Jurassic of the Lombardy 
Basin: stratigraphy, palaeogeography and palaeontology. – Field 
Trip Guide Book, p. 68, 32nd International Geological Congress 
(Florence, 2004), 6, 1–36, Rome.

JanočKo, J., PErEszLényi, m., vass, d., bEzáK, v., JacKo, s.Jr., 
JacKo, s., KoHút, m., PoLáK, m. & mELLo, J. (2006): Geology and 
hydrocarbon resources of the Inner Western Carpathians, Slova-
kia and Poland. – In: GoLonKa, J. & PicHa, F.J. (Eds.): The Carpa-
thians and their Foreland. Geology and hydrocarbon resources. – 
AAPG Memoir, 84, 569–603, Tulsa, OK.

JEKELius, E. (1936): Der weisse Triaskalk von Braşov und seine 
Fauna. – An. Inst. Com. Geol. Rom., 17 (1932), 1–106, Bukarest.

JELasKa, v., KoLar-JurKovšEK, t., JurKovšEK, b. & Gušić, i. (2003): 
Triassic beds in the basement of the Adriatic-Dinaridic carbonate plat-
form of Mt. Svilaja (Croatia). – Geologija, 46, 225–230, Ljubljana.

JELEn, b. (1990): The Karnian bivalves (Mollusca) from Lesno brdo, 
Slovenia, NW Yugoslavia and their paleobiological significance. – 
Geologija, 31/32, 11–27 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

JELEn, m. & KušEJ, J. (1982): Quantitative palynological analysis of 
Julian clastic rocks from the lead-zinc deposit of Mežica. – Geolo-
gija, 25, 213–227, Ljubljana.

Józsa, s., dosztáLy, L., GuLácsi, z. & Kovács, s. (1996): Ophioli-
tes of Szarvaskő, Darnó Hill and Bódva Valley. – In: [org. by] OMFB 
[et al.]: Workshop “Magmatic Events in Rifted Basins” under the 
aegis of IGCP. – Project 369 (1996, Budapest, Mecsek, Bükk), p. 
16, Budapest (OMFB [Hungarian National Committee for Techno-
logical Development]).

JurcsáK, t. (1978): Des nouveaux résultats dans l’étude des Sau-
riens fossiles d’Aleşd (départ. Bihor, Roumanie). – Nymphaea, 6, 
15–60 (in Romanian, French summary), Oradea.

HauboLd, H., scHoLGEr, r., FriscH, w., summEsbErGEr, H. & 
mauritscH, H.J. (1999): Reconstruction of the geodynamic evolu-
tion of the Northern Calcareous Alps by means of paleomagne-
tism. – Phys. Chem. Earth., 24, 697–703, Oxford.

HäusLEr, H., PLašiEnKa, d. & PoLáK, m. (1993): Comparison of 
Mesozoic successions in the Central Eastern Alps and the Central 
Western Carpathians. – Jb. Geol. B.-A., 136, 715–739, Vienna.

HavriLa, m. (1993): Contribution to solution of paleogeography of 
the Hronicum sedimentation area. – In: ErdéLyi, G. & vEtő, i. 
(Eds.): 8th Meeting of the Association of European Geological 
Societies, Abstract of papers. – p. 22, Budapest (Hungarian Geo-
logical Society).

HavriLa, m. & bučEK, s. (1992): Slope detrital sediments of the 
Hronic unit (Svahové detritické sedimenty hronika. Čiast. záver. 
Správa). – Manuscript, Archive, 22 p. (in Slovak), Bratislava (Geol. 
Ústav D. Štúra).

HavriLa, m. & ožvoLdová, L. (1996): Meliaticum in the Stratenská 
hornatina Hills. – Slovak Geol. Mag., 2, 335–339, Bratislava.

HEraK, m. (1974): Paläogeographie und Fazies-Entwicklung wäh-
rend der Trias in den Dinariden Kroatiens. – Schriftr. Erdwiss. 
Komm. Österr. Akad. Wiss., 2, 101–106, Wien (Springer-Verlag).

HiPs, K. (1996): Stratigraphical and facies evaluation of the Lower 
Triassic formations in the Aggtelek-Rudabánya Mountains, NE 
Hungary. – Acta Geol. Hung., 39, 369–411, Budapest.

HiPs, K. (1998): Lower Triassic storm-dominated ramp sequence 
in northern Hungary: an example of evolution from homoclinal 
through distally steepened ramp to Middle Triassic flat-topped 
platform. – In: wriGHt, v.P. & burcHEttE, t.P. (Eds.): Carbonate 
Ramps. – Geol. Soc. London, Spec. Publ., 149, 315–338, London.

HiPs, K. (2001): The structural setting of Lower Triassic formations 
in the Aggtelek-Rudabánya Mountains (Northeastern Hungary) as 
revealed by geologic mapping. – Geol. Carpathica, 52, 287–299, 
Bratislava.

HiPs, K. & PELiKán, P. (2002): Lower Triassic shallow marine suc-
cession in the Bükk Mountains, NE Hungary. – Geol. Carpathica, 
53, 351–367, Bratislava.

HiPs, K., Haas, J., vidó, m., barna, zs., Jovanović, d., sudar, 
m.n. & siKLósy, z. (2010): Selective blackening of bioclasts via 
mixing-zone aragonite neomorphism in Late Triassic Limestone, 
Zlatibor Mountains, Serbia. – Sedimentology, 58, 854–877, Oxford. 
http://dx.doi.org/10.1111/j.1365-3091.2010.01186.x

HoEcK, v., ionEscu, c., baLintoni, i. & KoLLEr, F. (2009): The Eas-
tern Carpathians “ophiolites” (Romania): Remnants of a Triassic 
ocean. – Lithos, 108, 151–171, Amsterdam.

HoHEnEGGEr, J. & LEin, r. (1977): Die Reiflinger Schichten des 
Schneeberg-Nordostabfalles und ihre Foraminiferenfauna. Teil 1: 
Geologie, Stratigraphie und Systematik (exklusive Lagenina). – 
Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 24, 203–261, Wien.

HornunG, t., brandnEr, r., Krystyn, L., JoacHimsKi, m. & KEim, L. 
(2007): Multistratigraphic constraints of the NW Tethyan “Carnian 
Crisis”. – In: Lucas, s.G. & sPiELmann, J.a. (Eds.): The Global Tri-
assic. – New Mexico Museum Nat. Hist. & Science Bull., 41, 
59–67, Albuquerque, NM.

HorvátH, F. (1993): Towards a quantitative model for the Pannoni-
an Basin. – Tectonophysics, 226, 333–358, Amsterdam.

HorvátH, P. (2000): Metamorphic evolution of gabbroic rocks of 
the Bódva Valley Ophiolite Complex, NE Hungary. – Geol. Carpa-
thica, 51, 121–129, Bratislava.

HorvátH, P. & árKai, P. (2002): Pressure-temperature path of 
metapelites from the Algyő-Ferencszállás area, SE Hungary: ther-
mobarometric constraints from coexisting mineral assemblages 
and garnet zoning. – Acta Geol. Hung., 45, 1–27, Budapest.

HovorKa, d. (1985): Ultramafic rocks of the Western Carpathians, 
Czechoslovakia. – 259 p., Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).



256

KEmEnci, r. & čanović, m. (1997): Geologic setting of the Pre-
Tertiary basement in Vojvodina. Part I: The Tisza Mega-Unit of 
North Vojvodina. – Acta Geol. Hung., 40, 1–36, Budapest.

KiLias, a., FriscH, w., avGErinas, a., dunKL, i., FaLaLaKis, G. & 
GawLicK, H.-J. (2010): Alpine architecture and kinematics of 
deformation of the northern Pelagonian nappe pile in the Hell-
enides. – Austrian J. Earth Sci., 103, 4–28, Vienna.

Kiss, G., moLnár, F. & PaLinKaš, L. (2008): Volcanic facies and 
hydrothermal processes in Triassic pillow basalts from the Darnó 
Unit, NE Hungary. – Geol. Croatica, 61, 385–394, Zagreb.

KLisić, m., mićić, i., PaJić, v., simić, d. & Kandić, m. (1972): Con-
tribution to the stratigraphy of the Trepča metamorphic series. – 
Zapisnici Srp. Geol. Druš. za 1968, 1969 i 1970 (Zbor 10. XII. 
1968), 105–107 (in Serbian, Cyrillic), Belgrade.

KoHút, m., PLašiEnKa, d., Putiš, m., ivan, P., mérEs, š., HavriLa, 
m., uHEr, P. & micHaLíK, J. (2008): Structure of the “core moun-
tains” of western Slovakia (Malé Karpaty and Považský Inovec 
Mts.). – In: némEtH, z. & PLašiEnKa, d. (Eds.): Proceedings and 
Excursion Guide of SlovTec 08. –  6th Meeting of the CETeG & 13th 
Meet. of the Czech TSG, 2008, Upohlav, PKB, Slovakia, 59–186 
(Havrila – Hronicum: 174–178), Bratislava (Štatny Geol. Ústav D. 
Štúra).

KoLar-JurKovšEK, t. (1991): Microfauna of Middle and Upper Tri-
assic in Slovenia and its biostratigraphic significance. – Geologija, 
33, 21–170 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

KoLar-JurKovšEK, t. (2011): Latest Triassic conodonts of the Slo-
venian Basin and some remarks on their evolution. – Geologija, 
54/1, 83–92. 

KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (1996): Contribution to the 
knowledge of the Lower Triassic conodont fauna in Slovenia. – Razp-
rave IV. razr. SAZU, 37, 3–21, Ljubljana.

KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (1997): Valvasoria carniolica 
n. gen. n. sp., a Triassic Worm from Slovenia. – Geologia Croatica, 
50/1, 1–5.

KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2003): Clypeina besici 
Pantić (Chlorophyta, Dasycladales) from the “Raibl Beds” of the 
Western Karavanke Mountains (Slovenia). – Geol. Carpathica, 54, 
237–242, Bratislava.

KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2007): First record of Hindeo-
dus-Isarcicella population in Lower Triassic of Slovenia. – Palaeogeo-
gr., Palaeoclimat., Palaeoecol., 252, 72–81, Amsterdam.

KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2010): New paleonto logical 
evidence of the Carnian strata in the Mežica area (Karavan ke Mts, 
Slovenia): conodont data for the Carnian pluvial event. – Palaeo-
geogr. Palaeoclimatol. Palaeoecol., 290/1-4, 81–88.   
http://dx.doi.org/10.1016/j.palaeo.2009.06.015

KoLar-JurKovšEK, t., busEr, s. & JurKovšEK, b. (1983): Upper 
Triassic Beds of the Western Part of the Pokljuka Plateau (NW 
Yugoslavia). – Rud. Met. zb., 30, 151–185 (in Slovenian, English 
summary), Ljubljana.

KoLar-JurKovšEK, t., GazdźicKi, a. & JurKovšEK, b. (2005): Cono-
donts and foraminifera from the “Raibl Beds” (Carnian) of the 
Karavanke Mountains, Slovenia: stratigraphical and palaeobiolo-
gical implications. – Geol. Quarterly, 49, 429–438, Warsaw.

Konrád, Gy. (1998): Synsedimentary tectonic events in Middle Tri-
assic evolution of the SE Transdanubian part of Tisza Unit. – Acta 
Geol. Hung., 41, 327–342, Budapest.

Kováč, P. & HavriLa, m. (1998): Inner structure of Hronicum. – Slo-
vak Geol. Mag., 4, 275–280, Bratislava.

Kovács, s. (1979): Geological buildup of the South Gemerian 
Alsóhegy. – Őslénytani Viták, 24, 33–58 (in Hungarian, English 
summary), Budapest.

Kovács, s. (1983): The “Tisia problem” and the plate tectonic con-
cept. Contributions based on the distribution of the early Meso-
zoic facies zones. – An. Inst. Geol. Geofiz., 60, 75–83, Bucharest.

JurKovšEK, b. (1978): Biostratigraphy of the Carnian beds in the 
Mežica area. – Geologija, 21, 173–208 (in Slovenian, English sum-
mary), Ljubljana.

JurKovšEK, b. (1983): Fassanian beds with daonellas in Slove nia 
(Fassanske plasti z daonelami v Sloveniji). – Geologija, 26, 29–70.

JurKovšEK, b. (1984): Langobardian beds with daonellas and posi-
donias in Slovenia (Langobardske plasti z daonelami in pozi-
donijami v Sloveniji). – Geologija, 27, 41–95.

JurKovšEK, b. (1993): Karnijske plasti s školjkami južno od Rovt. 
– Geologija, 36, 195–205.

JurKovšEK, b. & JELEn, b. (1989): Fossil lamellibranchs from the 
Carnian beds at Orle (Fosilne školjke iz karnijskih plasti pri Orlah). 
– Geologija, 31/32, 129–132.

JurKovšEK, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (1986): A Late Triassic (Car-
nian) fish skeleton (family Birgeriidae) from Slovenia, NW Yugosla-
via. – Neues Jb. Geol. Paläontol., Monatsh., 8, 475–478.

JurKovšEK, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (1997): Carnian crino ids 
from the Mežica area (Karnijski krinoidi iz okolice Mežice). – Razpr. 
Slov. akad. znan. umet., Razr. naravosl. vede, 38, 33–71.

JurKovšEK, b., oGorELEc, b., KoLar-JurKovšEK, t., JELEn, b., 
šribar, L. & stoJanovič, b. (1984): The geological structure of the 
area south of Vršič with special regard to the development of Car-
nian beds. – Rud. Met. zb., 31, 301–334 (in Slovenian, English 
summary), Ljubljana.

Kaim, a., JurKovšEK, b. & KoLar-JurKovšEK, t. (2006): New asso-
ciations of Carnian gastropods from Mežica region in the Karavan-
ke Mountains of Slovenia. – Facies, 52, 469–482, Berlin – Heidel-
berg.

Karamata, s. (2006): The geological development of the Balkan 
Peninsula related to the approach, collision and compression of 
Gondwanan and Eurasian units. – In: robErtson, a.H.F. & moun-
traKis, d. (Eds.): Tectonic development of the Eastern Mediterra-
nean Region. – Geol. Soc. London, Spec. Publ., 260, 155–178, 
London.

Karamata, s. & Krstić, b. (1996): Terranes of Serbia and neigh-
bouring areas. – In: KnEžEvić, v. & Krstić, B. (Eds.): Terranes of 
Serbia: The formation of the geologic framework of Serbia and the 
adjacent regions. – 25–40, Beograd (Facult. Min. Geol., Univ. Bel-
grade, Comm. Geod., Serbian Acad. Sci. Arts).

Karamata, s., Krstić, b., dimitriJEvić, m.d., dimitriJEvić, m.n., 
KnEžEvić, v., stoJanov, r. & FiLiPović, i. (1997): Terranes between 
the Moesian plate and the Adriatic Sea. – In: PaPaniKoLau, d. & 
sassi, F.P. (Eds.): IGCP Project 276, Terrane maps and terrane 
descriptions. – Ann. Géol. Pays Helléniques, 1e Sér., 37, 429–477, 
Athens.

Karamata, s., dimitriJEvić, m.n. & dimitriJEvić, m.d. (1999): Oce-
anic realms in the central part of the Balkan Peninsula during the 
Mesozoic. – Slovak Geol. Mag., 5, 173–177, Bratislava.

Karamata, s., oLuJić, J., Protić, LJ., miLovanović, d., vuJnović, 
L., PoPEvić, a., mEmović, E., radovanović, z. & rEsimić-šarić, K. 
(2000): The Western Belt of the Vardar Zone – the remnant of a 
marginal sea. – In: Karamata, s. & JanKović, s. (Eds.):  Proceedings 
of the International Symposium “Geology and metallogeny of the 
Dinarides and the Vardar Zone”. – Acad. Sci. Arts Repub. Srpska, 
Collect. and Monogr., I, Dep. Nat., Math. Tech. Sci., 1, 131–135, 
Banja Luka – Srb. Sarajevo.

Karamata, s., vasić, n., oLuJić, J., visHnEvsKaya, v., marcHEnKo, 
t., vuJnović, L. & micić, v. (2004): The bedded chert sequence of 
Uzlomac (Bosnia) an association formed at the continental slope 
beneath the Dinaridic Upper Triassic-Jurassic carbonate platform. 
– Bulletin T. 119, Serbian Acad. Sci. Arts, Cl. Sci. Math. Nat., Sci. 
Nat., 42, 363–378, Belgrade.

Kázmér, m. & Kovács, s. (1985): Permian-Paleogene paleogeo-
graphy along the eastern part of the Insubric-Periadriatic Linea-
ment system: evidence for continental escape of the Bakony-
Drauzug. – Acta Geol. Hung., 28, 71–84, Budapest.



257

Kövér, sz., Haas, J., ozsvárt, P., GöröG, á., Götz, a.E. & Józsa, 
s. (2009): Lithofacies and age data of Jurassic foreslope and 
basin sediments of Rudabánya Hills (NE Hungary) and their tecto-
nic interpretation. – Geol. Carpathica, 60, 351–379, Bratislava.

Kozur, H. (1991): The evolution of the Meliata-Hallstatt ocean and 
its significance for the early evolution of the Eastern Alps and 
Western Carpathians. – Palaeogeogr., Palaeoclimat., Palaeoecol., 
87, 109–135, Amsterdam.

Kozur, H. (1999): The correlation of the Germanic Buntsandstein 
and Muschelkalk with the Tethyan Scale. – In: bacHmann, G.i. & 
LErcHE, i. (Eds.): Epicontinental Triassic. – Zentralbl. Geol. Palä-
ont. Teil I., 1999, 701–726, Stuttgart.

Kozur, H. & mocK, r. (1973): Zum Alter und zur tektonischen Stellung 
der Meliata-Serie des Slowakischen Karstes. – Geol. Zborn. Geol. 
Carpathica, 24, 365–374, Bratislava.

Kozur, H. & mostLEr, H. (1992): Erster paläontologischer Nach-
weis von Meliaticum und Süd-Rudabányaicum in den Nördlichen 
Kalkalpen (Österreich) und ihre Beziehungen zu den Abfolgen in 
den Westkarpaten. – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 18, 87–129, 
Innsbruck.

Kozur, H. & réti, zs. (1986): The first paleontological evidence of 
Triassic ophiolites in North Hungary. – N. Jb. Geol. Paläont., 5, 
284–292, Suttgart.

KrainEr, K. (1985a): Beitrag zur Mikrofazies, Geochemie und 
Paläogeographie der Raibler Schichten der östlichen Gailtaler 
Alpen und des Karwendel. – Arch. f. Lagerst.forsch. Geol. B.-A., 6, 
129–142, Wien.

KrainEr, K. (1985b): Zur Sedimentologie des Alpinen Buntsand-
steins und der Werfener Schichten (Skyth) Kärntens. – Geol. 
Paläont. Mitt. Innsbruck, 14/2, 21–81, Innsbruck.

KräutnEr, H.-G. & bindEa, G. (1998): Timing of the Ditrău Alkaline 
intrusive Complex (Eastern Carpathians, Romania). – Slovak Geol. 
Mag., 4, 213–221, Bratislava.

Krivic, K. & busEr, s. (1979): Excursion M. Hudajužna in the Bača 
Valley – Carnian stage. – In: drobnE, K. (Ed.): Guidebook 16th Euro-
pean Micropaleontol. Colloq. Zagreb-Bled. – 229–232, Ljubljana 
(Croat. Geol. Soc. & Slov. Geol. Soc.).

KronomE, b. (2002): Some constraints to internal division of the 
Meliata Unit s.l. (Inner Western Carpathians, Slovakia) based on 
petrographic study and field relations. – Geol. Carpathica, 53, 
Spec. Issue, CD-ROM, Bratislava.

Krystyn, L. with contributions by b. PLöcHinGEr & H. LobitzEr 
(1980): Triassic Conodont localities in the Salzkammergut Region 
(Northern Calcareous Alps). – In: scHönLaub, H.P. (Ed.): Second 
European Conodont Symposium – ECOS II. – Field-Trip B, Abh. 
Geol. B.-A., 35, 61–98, Vienna.

Krystyn, L. (1987): Zur Rhät-Stratigraphie in den Zlambach-
schichten (vorläufiger Bericht). – Sitzungber. Österr. Akad. Wiss., 
Math.-natw. Kl., Abt. 1, 196, 21–36, Wien.

Krystyn, L. (1991): Die Fossillagerstätten der alpinen Trias. – In: 
naGEL, d. & rabEdEr, G. (Ed.): Exkursionen im Jungpaläozoikum 
und Mesozoikum Österreich. – 24–78, Wien (Österr. Paläont. 
Ges.).

Krystyn, L. (1999): The northwestern margin of the Triassic Tethys 
– an overview. – Tübinger Geowiss. Arbeiten, Reihe A, 52, 86–87, 
Tübingen.

Krystyn, L. (2008): The Hallstatt pelagics – Norian and Rhaetian 
Fossillagerstaetten of Hallstatt. – Ber. Geol. B.-A., 76, 81–98, 
Vienna.

Krystyn, L. & LEin, r. (1996): Triassische Becken- und Plattform-
sedimente der östlichen Kalkalpen. – Exkursionsführer Sediment 
’96, Ber. Geol. B.-A., 33, 1–23, Wien.

Krystyn, L., scHäFFEr, G. & scHLaGEr, w. (1971): Über die Fossil-
Lagerstätten in den triadischen Hallstätter Kalken der Ostalpen. – 
N. Jb. Geol. Paläont. Abh., 137, 284–304, Stuttgart.

Kovács, s. (1984): North Hungarian Triassic facies types: A review. 
– Acta Geol. Hung., 27, 251–264, Budapest.

Kovács, s. (1992): Tethys “western ends” during the Late Paleo-
zoic and Triassic and their possible genetic relationships. – Acta 
Geol. Hung., 35, 329–369, Budapest.

Kovács, s. (1994): Conodonts of stratigraphical importance from 
the Anisian/Ladinian boundary interval of the Balaton Highland, 
Hungary. – Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 99, 473–514, Milan.

Kovács, s. (1997): Middle Triassic rifting and facies differentiation 
in Northeast Hungary. – In: sinHa, a.K. (Ed.): Geodynamic domains 
in the Alpine-Himalayan Tethys. – 375–397, New Delhi – Calcutta 
(Oxford & IBH Publishing Co. Pvt. Ltd.).

Kovács, s. (1998): Events preceding the opening of the Mesozoic 
Tethys in the East Mediterranean Region. – In: PaPaniKoLaou, d. & 
sassi, F.P. (Eds.): IGCP Project 276. – Newsletter No. 6, Geol. Soc. 
Greece, Spec. Publ. 3, 122–139, Athens.

Kovács, s. (2011): Type section of the Triassic Bódvalenke Lime-
stone Formation (Rudabánya Mts., NE Hungary) – the northwest-
ernmost occurrence of a Neotethyan deep water facies. – Central 
European Geology, 53/2–3 (2010), 121–133, Budapest.

Kovács, s. & HiPs, K. (1998): Stratigraphy of the Late Paleozoic 
formations of the Bükk and Aggtelek-Rudabánya Mountains (A 
Bükk és az Aggtelek-Rudabányai hegység újpaleozóos képződ-
ményeinek rétegtana). – In: bérczi, i. & Jámbor, á. (Eds.): Stra-
tigraphy of the Hungarian Geological Formations (Magyarország 
geológiai képződményeinek rétegtana). – 149–153 (in Hungarian), 
Budapest (MOL Rt. – Magyar Áll. Földt. Int.).

Kovács, s. & ráLiscH-FELGEnHauEr, E. (2005): Middle Anisian 
(Pelsonian) platform Conodonts from the Triassic of the Mecsek 
Mts. (South Hungary). Their taxonomy and stratigraphic signifi-
cance. – Acta Geol. Hung., 48, 69–105, Budapest.

Kovács, s., LEss, Gy., Piros, o., réti, zs. & rótH, L. (1989): Trias-
sic formations of the Aggtelek-Rudabánya Mountains (Northeas-
tern Hungary). – Acta Geol. Hung., 32, 31–63, Budapest.

Kovács, s., szEdErKényi, t., Haas, J., buda, Gy., császár, G. & 
naGymarosy, a. (2000): Tectonostratigraphic terranes in the pre-
Neogene basement of the Hungarian part of the Pannonian area. 
– Acta Geol. Hung., 43, 225–328.

Kovács, s., LEss, Gy., HiPs, K., Piros, o. & Józsa, s. (2004): Agg-
telek-Rudabánya Units (Aggtelek–Rudabányai egységek). – In: 
Haas, J. (Ed.): Geology of Hungary. Triassic (Magyarország geoló-
giája. Triász). – 197–288 (in Hungarian), Budapest (Eötvös Kiadó).

Kovács, s., ráLiscH-FELGEnHauEr, E. & bóna, J. (2006): Conodont 
colour alteration related to a half-graben structure: an example 
from the Mesozoic of the Mecsek and Villány Hills area (Tisza 
Megaunit, Southern Hungary). – Geol. Carpathica, 57, 257–268, 
Bratislava.

Kovács, s., Haas, J., szEbényi, G., GuLácsi, z., Józsa, s., PELiKán, 
P., baGoLy-árGyELán, G., GöröG, á., ozsvárt, P., GEcsE, zs. & 
szabó, i. (2008a): Permo-Mesozoic formations of the Recsk-
Darnó Hill area: stratigraphy and structure of the Pre-Tertiary 
basement of the Paleogene Recsk Ore Field. – Geosciences (Publ. 
Univ. Miskolc), ser. A, Mining, 73, 33–56, Miskolc.

Kovács, s., GawLicK, H.-J., Haas, J., missoni, s., ozsvárt, P. & 
suzuKi, H. (2008b): New Triassic and Jurassic biostratigraphic 
constraints for precision of the age of Darnó ophiolitic mélange 
(NE Hungary). – Journal of Alpine Geology, 49, 57, Vienna.

Kovács, s., Haas, J., ozsvárt, P., PaLinKaš, L., Kiss, G., moLnár, 
F., Józsa & Kövér sz. (2011): Re-evaluation of the Mesozoic com-
plexes of Darnó Hill (NE Hungary) and comparisons with Neo-
tethyan accretionary complexes of the Dinarides and Hellenides 
– preliminary data. – Central European Geology, 53/2-3 (2010), 
205-231, Budapest.

Kövér, sz., Fodor, L. & Kovács, s. (2008): Structural position and 
sedimentary connections of Jurassic formations of the Rudabá-
nya Hills – an overview of old conceptions and a new working 
hypothesis. – Ann. Rep. Geol. Inst. Hung., 2006, 97–120 (in Hun-
garian, English summary), Budapest.



258

LEin, r., GawLicK, H.-J. & Krystyn, L. (1997): Paläogeographie 
und tektonische Herkunft des Drauzuges – Eine Diskussion auf 
der Basis von Fazies- und Conodont Colour Alteration Index 
(CAI)-Untersuchungen. – Zentralbl. Geol. Paläont. Teil I., 1996, 
471–483, Stuttgart.

LEin, r., GawLicK, H.-J. & Krystyn, L. (2010): Die Annaberger 
Wende: Neudefinition der Annaberg-Formation als Ausdruck der 
ersten Öffnungsphase der Neotethys im Bereich der Ostalpen. – 
Journal of Alpine Geology, 52, 165–166, Wien.

LELKEs-FELvári, Gy., FranK, w. & scHustEr, r. (2003): Chronolo-
gical constraints on Variscan, Permian-Triassic and eo-Alpine 
(Cretaceous) evolution of the Great Hungarian Plain basement. – 
Geol. Carpathica, 54, 299–315, Vienna.

LEšKo, b. & varGa, i. (1980): Alpine elements in the West Carpa-
thian structure and their significance. – Miner. Slovaca, 12, 
97–130, Bratislava.

LEss, Gy. (2000): Polyphase evolution of the structure of the Agg-
telek-Rudabánya Mountains (NE Hungary), the southernmost ele-
ment of the Inner Western Carpathians – a review. – Slovak Geol. 
Mag., 6, 260–268, Bratislava.

LEss, Gy. & mELLo, J. (Eds.), ELEčKo, m., Kovács, s., PELiKán, P., 
PEntELényi, L., PErEGi, zs., Pristaš, J., radócz, Gy., szEntPétE-
ry, i., vass, d., vozár, J. & vozárová, a. (2004): Geological map 
of the Gemer-Bükk Area 1:100.000. – Budapest (Hung. Geol. Inst).

LinzEr, H.G., ratscHbacHEr, L. & FriscH, w. (1995): Transpressio-
nal collision structures in the upper crust: the fold-thrust belt of 
the Northern Calcareous Alps. – Tectonophysics, 242, 41–61, 
Amsterdam.

LobitzEr, H. (1974): Fazielle Untersuchung an norischen Karbo-
natplattformbecken (Dachsteinkalk – Aflenzer Kalk) im südöstli-
chen Hochschwabgebiet (Nördliche Kalkalpen, Österreich). – Mitt. 
Geol. Ges. Wien, 66/67, 75–92, Wien.

Lucas, s.G., KoLar-JurKovšEK, t. & JurKovšEK, b. (2008): First 
record of a fossil amphibian in Slovenia (Lower Triassic, Oleneki-
an). – Riv. Ital. Paleontol. Stratigr., 114, 323–326, Milan.

LuPu, m. (1983): The Mesozoic history of the South Apuseni 
Mountains. – An. Inst. Geol. Geofiz., 60, 115–124, Bucharest.

LuPu, m. & LuPu, d. (1967): La présence du Werfénien dans les 
Carpates Méridionales centrales (Valea lui Stan). – Stud. Cerc. 
Geol., Geofiz., Geogr., ser. Geol., 12, 461–464 (in Romanian, Fren-
ch summary), Bucharest.

LuPu, m. & LuPu, d. (1985): L’olistolite de calcaire néotriassique 
de Bejan (au Nord de Deva – Monts Apuseni du Sud). – Dări de 
Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 69/5, 37–40, Bucharest.

LuPu, m., KräutnEr, H., ţicLEanu, n., boştinEscu, s., bandra-
bur, t., KräutnEr, FL., HorvatH, a. & nicoLaE, i. (1983): Geologi-
cal map of R. S. Romania (Harta Geologică Republica Socialistă 
România), Sheet 89b, Deva 1:50.000. – Bucharest (Inst. Geol. 
Geofiz.).

maHEľ, m. (Ed.) (1973): Tectonic map of the Carpathian-Balkan 
mountain system and adjacent areas 1:1.000.000, Carpathian-
Balkan Assoc. Tect. Commission. – Paris, Warsaw (Geol. Ústav D. 
Štúra, Bratislava/UNESCO).

maHEľ, m. (1984): The West Carpathians. – In: maHEľ, m. & maL-
KovsKý, m. (Eds.): Explanations to tectonic map of Czechoslova-
kia 1:500.000. – 29–50, Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

maHEľ, m. (1986): Geological pattern of the Czechoslovak Carpa-
thians – Paleoalpine Units 1 (Geologická stavba československých 
Karpát. Paleoalpínske jednotky 1). – 503 p. (in Slovak), Bratislava 
(Veda, Vyd. Slov. Akad. Vied).

mandL, G.w. (1984): Zur Trias des Hallstätter Faziesraumes – ein 
Modell am Beispiel Salzkammergut (Nördliche Kalkalpen, Öster-
reich). – Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 30/31, 133–176, 
Wien.

Krystyn, L., LEin, r., mELLo, J., riEdEL, P. & PiLLEr, w. (1990): 
“Tisovec Limestone” – an example of the problems of lithostrati-
graphic correlation between the Northern Calcareous Alps and the 
central West Carpathians. – In: minaríKová, d. & LobitzEr, H. 
(Eds.): Thirty years of geological cooperation between Austria and 
Czechoslovakia. – 125–136, Vienna-Prague (Federal Geological 
Survey Vienna, Geological Survey Prague).

Krystyn, L., LEin, r., scHLaF, J. & bauEr, F.K. (1994): Über ein 
neues obertriadisch-jurassisches Intraplattformbecken in den 
Südkarawanken. – In: LobitzEr, H., császár, G. & daurEr, a. 
(Eds.): Jubiläumsschrift 20 Jahre Geologische Zusammenarbeit 
Österreich – Ungarn, Teil 2. – 409–416, Wien – Budapest (Geol. 
B.-A. – Magyar Áll. Földt. Int.).

Krystyn, L., bouquErEL, H., KuErscHnEr, w., ricHoz, s. & GaL-
LEt, y. (2007): Proposal for a candidate GSSP for the base of the 
Rhaetian stage. – In: Lucas, s.G. & sPiELmann, J.a. (Eds.): The 
Global Triassic. – New Mexico Museum Nat. Hist. & Science Bull., 
41, 189–199, Albuquerque, NM.

Krystyn, L., mandL, G.w. & scHauEr, m. (2009): Growth and ter-
mination of the Upper Triassic platform margin of the Dachstein 
area (Northern Calcareous Alps, Austria). – Austrian Journ. of 
Earth Sci., 102, 23–33, Vienna.

Kubovics, i., szabó, cs., HaranGi, sz. & Józsa, s. (1990): Petrolo-
gy and petrochemistry of Mesozoic magmatic suites in Hungary 
and adjacent areas, an overview. – Acta Geod. Geoph. Mont. 
Hung., 25, 345–371, Budapest.

KüHn, o. (1936): Die Anthozoen, Hydrozoen, Tabulaten und Bryo-
zoen der Trias von Braşov (Kronstadt). – An. Inst. Com. Geol. 
Rom., 17 (1932), 109–132, Bukarest.

LEin, r. (1981): Deckschollen aus Hallstätter Buntkalken in Salz-
bergfazies in den Mürztaler Alpen südlich von Mariazell (Steier-
mark). – Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 27, 207–235, Wien.

LEin, r. (1982): Paläogeographie und tektonische Deformation 
des Aflenzer Troges im Bereich der westlichen Mürztaler Alpen 
südlich Mariazell (Steiermark). – Jahresbericht 1981 Hochschul-
schwerpkt S 15, 203–221, Leoben.

LEin, r. (1985): Das Mesozoikum der Nördlichen Kalkalpen als 
Beispiel eines gerichteten Sedimentationsverlaufes infolge fort-
schreitender Krustenausdünnung. – Arch. f. Lagerst.forsch. Geol. 
B.-A., 6, 117–128, Wien.

LEin, r. (1987): Evolution of the Northern Calcareous Alps during 
Triassic times. – In: FLüGEL, H.w. & FauPL, P. (Eds.): Geodynamics 
of the Eastern Alps. – 85–102, Vienna (Franz Deuticke).

LEin, r. (1989): Neufassung des Begriffes Raminger Kalk (Oberla-
din–Unterkarn) auf mikrofazieller Grundlage. – In: KrainEr, K. 
(Ed.): 4. Treffen dtsprach. Sedimentologen, Innsbruck 1989. – 
Zentralbl. Geol. Paläont., Teil I, 1989, 9/10, 2 S., Stuttgart.

LEin, r. (2000): Die Hallstätter Trias der Mürztaler Alpen. – Mitt. 
Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 44, 289–296, Wien.

LEin, r. (2001): Neue Daten zur Mitteltrias-Schichtfolge des Sem-
meringsystems. – Arbeitstagung der Geol. B.-A. 2001 (Neuberg 
a.d. Mürz), 61–62, Wien (Geol. B.-A.).

LEin, r. & GawLicK, H.-J. (1999): Die tektonische Stellung der Hall-
stätter Schichtfolge des Naßwald-Halbfensters – Neuergebnisse 
auf der Grundlage von stratigraphischen, faziellen und Conodont 
Colour Alteration Index (CAI) Untersuchungen (Ober-Trias, Nördli-
che Kalkalpen). – Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. Österr., 42, 181–
186, Wien.

LEin, r. & GawLicK, H.-J. (2003): Zur tektonischen Stellung der 
Basalschuppen der Kalkkögel (Brenner-Mesozoikum) auf der 
Basis von Conodont Colour Alteration Index (CAI)-Untersuchun-
gen. – Arbeitstagung der Geol. B.-A. 2003 (Blatt 148 Brenner), 
111–116, Wien (Geol. B.-A.).

LEin, r. & GawLicK, H.-J. (2008): Plattform-Drowning im mittleren 
Anis – ein überregionaler Event. – Journal of Alpine Geology, 49, 
61–62, Wien.



259

mELLo, J., rEicHwaLdEr, P. & vozárová, a. (1998): Bôrka Nappe: 
high-pressure relic from the subduction-accretion prism of the 
Meliata ocean (Inner Western Carpathians, Slovakia). – Slovak 
Geol. Mag., 4, 261–273, Bratislava.

mELLo, J. (Ed.), FiLo, i., HavriLa, m., ivaničKa, J., madarás, J., 
némEtH, z., PoLáK, m., Pristaš, J., vozár, J., Koša, E. & JacKo, 
s.Jr. (2000a): Geological map of the Slovenský Raj-Galmus Mts. 
and Hornád Depression 1:50.000. – Regional geological maps of 
Slovakia, Bratislava (Vyd. Ministerstvo Životného. prostredia. Slov. 
Rep. – Štátny Geol. Ústav D. Štúra).

mELLo, J. (Ed.), FiLo, i., HavriLa, m., ivan, P., ivaničKa, J., madarás, 
J., némEtH, z., PoLáK, m., Pristaš, J., vozár, J., vozárová, a., 
LiščáK, P., KubEš, P., scHErEr, s., siráňová, z., szaLaiová, v. & 
žáKová, E. (2000b): Explanatory text to the geological map of the 
Slovenský raj, Galmus Mts. and Hornád Depression 1:50.000. – 
304 p. (in Slovak, English summary), Bratislava (Vyd. D. Štúra, 
Štatny Geol. Ústav D. Štúra).

mEmović, E., cvEtKović, v., KnEżEvić, v. & zaKariadzE, G. (2004): 
The Triassic metabasalts of Dudin Krš, near Kosovska Mitrovica, 
Serbia. – Geol. An. Balk. Poluos., 65, 85–91, Belgrade.

micHaLíK, J., PLandErová, E. & sýKora, m. (1976): To the stratigra-
phic and paleogeographic position of the Tomanová Formation of 
the Upper Triassic of the West Carpathians. – Geol. Zborn. Geol. 
Carpathica, 27, 299–318, Bratislava.

mićić, i., urošEvić, d., Kandić, m., KLisić, m. & simić, d. (1972): 
Findings of Triassic conodont fauna in the metamorphic complex 
of Kopaonik Mt. (Nalazak trijaske konodontske faune u metamorf-
nom komplesku Kopaonika). – Zapisnici Srp. geol. druš. za 1968, 
1969 i 1970 (Zbor 10. XII 1968), Belgrade, 103–104 (in Serbian, 
Cyrillic), Belgrade.

miEtto, P. & manFrin, s. (1995): A high resolution Middle Triassic 
ammonoid standard scale in the Tethys Realm. A preliminary 
report. – Bull. Soc. Géol. Fr., 166, 539–563, Paris.

mioč, P. (1981): Tectonic relation between the Sava Nappe and 
surrounding units in Slovenija and its position in the structure of 
the Dinarides. – Nafta, 32, 543–548, Zagreb.

mirăuţă, E. & GHEorGHian, d. (1978): Étude microfaunistique des 
formations triasiques (transylvaines, bucoviniennes et gétiques) 
des Carpates Orientales. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 
64/3, 109–162, Bucharest.

mirăuţă, E. & GHEorGHian, d. (1993): Nouvelles données biostra-
tigraphiques concernant les dépôts triasiques de Sasca Montană 
(zone de Reşiţa-Moldova Nouă, Banat). – Rom. Journ. Stratigr., 
75, 29–32, Bucharest.

mišíK, m. & borza, K. (1976): Obere Trias bei Silická Brezová 
(Westkarpaten). – Acta Geol. Geogr. Univ. Comenianae, Geol., 30, 
5–49, Bratislava.

missoni, s. & GawLicK, H.-J. (2010): Evidence for Jurassic sub-
duction from the Northern Calcareous Alps (Berchtesgaden; Aus-
troalpine, Germany). – International Journal of Earth Sciences, 
100/7, 1605–1631, Berlin – Heidelberg (Springer).   
http://dx.doi.org/10.1007/s00531-010-0552-z

missoni, s. & GawLicK, H.-J. (2011): Jurassic mountain building 
and Mesozoic–Cenozoic geodynamic evolution of the Northern 
Calcareous Alps as proven in the Berchtesgaden Alps (Germany). 
– Facies, 57, 137–186, Berlin – Heidelberg (Springer).   
http://dx.doi.org/10.1007/s10347-010-0225-1

missoni, s., stEiGEr, t. & GawLicK, H.-J. (2001): Das Gschirrkopf-
fenster in den Berchtesgadener Kalkalpen (Deutschland) und 
seine Interpretation: Neuergebnisse auf der Basis von stratigra-
phischen und faziellen Untersuchungen. – Mitt. Ges. Geol. Berg-
baustud. Österr., 45, 89–110, Wien.

missoni, s., GawLicK, H.-J., dumitrică, P., Krystyn, L. & LEin, r. 
(2008): Late Triassic mass-flow deposits in hemipelagic “Sloveni-
an Trough”-like sediments in the Karavank Mountains (Austria) 
triggered by Late Triassic strike-slip movements. – Journal of Alpi-
ne Geology, 49, 71, Vienna.

mandL, G.w. (2000): The Alpine sector of the Tethyan shelf – 
Examples of Triassic to Jurassic sedimentation and deformation 
from the Northern Calcareous Alps. – Mitt. Österr. Geol. Ges., 92, 
61–77, Vienna.

mandL, G.w. & ondrEJicKová, a. (1991): Über eine triadische Tief-
wasserfazies (Radiolarite, Tonschiefer) in den Nördlichen Kalkal-
pen – ein Vorbericht. – Jb. Geol. B.-A., 134, 309–318, Wien.

mandL, G.w. & ondrEJičKová, a. (1993): Radiolarien und Cono-
donten aus dem Meliatikum im Ostabschnitt der Nördlichen Kalk-
alpen (Österreich). – Jb. Geol. B.-A., 136, 841–871, Wien.

mantEa, GH. (1969): Géologie de la partie nord-ouest des Monts 
Bihor (région de Ferice). – Stud. Cerc. Geol., Geofiz., Geogr., ser. 
Geol., 14, 511–522 (in Romanian, French summary), Bucharest.

mantEa, GH. (1985): Geological studies in the upper basin of the 
Someşul Cald Valley and the Valea Seacă Valley region (Bihor-Vlă-
deasa Mountains). – An. Inst. Geol. Geofiz., 66, 5–89, Bucharest.

marJanac, t. (2000): Triassic of Dalmatia – Evidence of a failed rift 
(Muć section). – PANCARDI 2000, Vijesti Hrvatskoga Geološkog 
Društva, 37/2, 117–126, Zagreb.

masLarEvić, LJ. & čEndić, r. (1994): Braided river deposits at 
Stara Planina (Eastern Serbia). – Radovi Geoinst., 30, 51–63 (in 
Serbian, English summary), Belgrade.

masLarEvić, LJ. & Krstić, b. (2001): Continental Permian and 
Lower Triassic red beds of the Serbian Carpatho-Balkanides. – 
Natura Bresciana, Ann. Mus. Civ. Sci. Nat., Monografia No. 25, 
245–252, Brescia.

mazzoLi, c., sassi, r. & vozárová, a. (1992): The pressure char-
acter of the Alpine metamorphism in the Central and Inner West-
ern Carpathians (Czechoslovakia). – Spec. Vol. IGCP Project 276, 
109–117, Bratislava (Dionýz Štúr Inst. Geol.).

mELLo, J. (1974): Facial development and facial relations of the 
Slovak Karst Middle and Upper Triassic (West Carpathians, Sou-
thern part of Gemerids). – Schrift. Erdwiss. Komm. Österr. Akad. 
Wiss., 2, 147–155, Vienna.

mELLo, J. (1975a): Triassische Biohermenkalke im östlichen Teil 
des Slowakischen Karstes. – Geol. Zborn. Geol. Carpathica, 26, 
21–46, Bratislava.

mELLo, J. (1975b): Pelagic and reef sediment relations of the 
Middle Triassic in the Silica nappe and transitional strata nature 
(the Slovak karst, West Carpathians). – Geol. Zborn. Geol. Carpa-
thica, 26, 237–252, Bratislava.

mELLo, J. (1996): Meliaticum – geological development, position 
and relation to surrounding units. – Geol. Práce, Správy, 101, 
41–43, Bratislava.

mELLo, J. & rEicHwaLdEr, P. (1979): Geological profiles through 
the SE part of the Spišsko-gemerské Rudohorie Mts. and the 
adjacent part of the Slovak Karst. – In: maHEľ, m. (Ed.): Tectonic 
profiles through the West Carpathians. – Conf. Symp. Sem, 199–
202 (in Slovak, English summary), Bratislava (Geol. Ústav D. 
Štúra).

mELLo, J., PoLáK, m. & ondrEJičKová, a. (1995): Mesozoic radio-
larites of central and inner part of the West Carpathians. – Carpa-
thian-Balkan Geological Association 15th Congress Reports, 
Geol. Soc. Greece, 4/1, 232–236, Athens.

mELLo, J. (Ed.), ELEčKo, m., Pristaš, J., rEicHwaLdEr, P., snoPKo, 
L., vass, d. & vozárová, a. (1996): Geological map of the Slovens-
ký kras Mts 1:50.000. – Regional geological maps of Slovakia, 
Bratislava (Vyd. Ministerstvo Životného prostredia Slov. Rep.-
Geol. Služba Slov. Rep.).

mELLo, J. (Ed.), ELEčKo, m., Pristaš, J., rEicHwaLdEr, P., snoPKo, 
L., vass, d., vozárová, a., GaáL, ľ., HanzEL, v., HóK, J., Kováč, P., 
sLavKay, m. & stEinEr, a. (1997): Explanations to the geological 
map of the Slovenský kras Mts 1:50.000. – 256 p. (in Slovak, Eng-
lish summary), Bratislava (Vyd. D. Štúra, Geol. Služba Slov. Rep.).



260

oGorELEc, b. & dozEt, s. (1997): Upper Triassic, Jurassic and Lower 
Cretaceous beds in Eastern Sava Folds – Section Laze at Boštanj 
(Slovenia). – Rud. Met. zb., 44, 223–235 (in Slovenian, English sum-
mary), Ljubljana.

oGorELEc, b. & rotHE, P. (1993): Mikrofazies, Diagenese und Geoche-
mie des Dachsteinkalkes und Hauptdolomits in Süd-West-Slowenien. 
– Geologija, 35, 81–181, Ljubljana.

oGorELEc, b., JurKovšEK, b., šribar, L., JELEn, b., stoJanovič, 
b. & mišič, m. (1984): Carnian beds at Tamar and at Log pod Man-
gartom. – Geologija, 27, 107–158 (in Slovenian, English summary), 
Ljubljana.

PaLinKaš, a.L., bErmanEc, v., boroJEvić šoštarić, s., KoLar-
JurKovšEK, t., strmić PaLinKaš, s., moLnár, F. & KniEwaLd, G. 
(2008): Volcanic facies analysis of a subaqueous basalt lava-flow 
complex at Hruškovec, NW Croatia – Evidence of advanced rifting 
in the Tethyan domain. – Journ. Volc. Geotherm. Res., 178, 644–
656, Amsterdam.

PaLinKaš, L., Kovács, s., moLnár, F., Haas, J., Józsa, s., dosz-
táLy, L., GuLácsi, z., Kiss, G., Kövér, sz., ozsvárt, P., miKEs, t., 
HaLamić, J., Hrvatović, H., sudar, m., Jovanović, d., dJErić, n., 
miGiros, G., PaPaniKoLaou, d. & tsELEPidis, v. (2010): Triassic rift-
type basalts and related deep-water sediments in the western 
ophiolite belt of the Hellenides-Dinarides (from Othrys Mts., 
Greece to Darnó Hill, NE Hungary). – 19th Congress of the Carpa-
thian-Balkan Geological Association, Thessaloniki, Greece, 2010, 
Abstract Volume, Geologica Balcanica, 39/1-2, 285–286, Sofia.

Pamić, J. (1982): Triassic magmatism of the Dinarides. – 236 p. (in 
Croatian, English Abstract), Zagreb (Nafta, Spec. Publ.).

Pamić, J. (1984): Triassic magmatism of the Dinarides in Yugosla-
via. – Tectonophysics, 109, 273–307, Amsterdam.

Pamić, J. (1997): The northwesternmost outcrops of the Dinaridic 
ophiolites: a case study of Mt. Kalnik. – Acta Geol. Hung., 40, 
37–56, Budapest.

Pamić, J. (2000): Triassic Jablanica gabbro pluton in north Her-
cegovina. – In: Pamić, J. & tomLJEnović, b. (Eds.): Outline of the 
geology of the Dinarides and South Tisia. – Pancardi 2000: Field 
trip guidebook, Dubrovnik, 77–80, Zagreb (Vijesti Hrvatskoga 
Geološkog Društva – Special Issue).

Pamić, J. (2003): The allochthonous fragments of the Internal 
Dinaridic units in the western part of the South Pannonian Basin. 
– Acta Geol. Hung., 46, 41–62.

Pamić, J. & tomLJEnović, b. (1998): Basic geologic data on the 
Croatian part of the Zagorje-Mid-Transdanubian Zone. – Acta 
Geol. Hung., 41, 389–400, Budapest.

Pamić, J.J., Gušić, v. & JELasKa, v. (1998): Geodynamic evolution 
of the Central Dinarides. – Tectonophysics, 297, 251–268, Amster-
dam.

Pamić, J., Kovács, s. & vozár, J. (2002): The Internal Dinaridic 
fragments into the collage of the South Pannonian Basin. – Geol. 
Carpathica, 53 (Spec. Issue), 9–11, Bratislava.

Pamić, J., Kovács, s. & vozárová, a. (2004): The role of the Dina-
rides in the evolution in the Pannonian-Carpathians-Dinarides 
domain. – Manuscript, 36 p., Budapest (MÁFI Archive, No. 21278).

Panin, şt. & tomEscu, c. (1974): Nouvelles contributions à la 
biostratigraphie des dépôts triasiques du Plateau de Vaşcău. – 
Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 60/4, 51–57 (in Romanian, 
French summary), Bucharest.

Panin, Şt., bLEaHu, m., tomEscu, c., mirăuţă, E. & ŞtEFănEscu, 
m. (1982): Structure of the Vaşcău Plateau. – Dări de Seamă, Inst. 
Geol. Geofiz., 67/5, 109–124, Bucharest.

PatruLius, d. (1963): Les olistolithes du Massif des Bucegi (Car-
pates Orientales). – Association Géologique Carpat.-Balkan 5ème 
Congrès (1961), Comm. Sci., 2ème Sect.: Stratigr., 3/2, 129–146 
(in Romanian, French summary), Bucharest.

missoni, s., vELić, i., GawLicK, H.-J., tišLJar, J. & vLaHović, i. 
(2010): How many Middle Triassic carbonate platforms existed in 
the Outer Dinarides? New insights from the Velebit Mountain (Cro-
atia). – Journal of Alpine Geology, 52, 185–187, Vienna.

missoni, s., GawLicK, H.-J., sudar, m.n., Jovanović, d. & LEin, r. 
(2012): Onset and demise of the Wetterstein Carbonate Platform 
in the mélange areas of the Zlatibor Mountain (Sirogojno, SW Ser-
bia). – Facies, 58/1, 95-111, Berlin – Heidelberg (Springer).  
http://dx.doi.org/10.1007/s10347-011-0274-0

mocK, r. (1980a): Gemericum – definition and delimitation (Geme-
rikum –– definícia a ohraničenie). – Miner. Slovaca, 12, 228 (in Slo-
vak), Bratislava.

mocK, r. (1980b): Novel knowledge and some problems as regards 
the geology of the inner West Carpathians. – Földtani Kutatás, 23/3, 
11–15 (in Hungarian, English summary), Budapest.

mocK, r., sýKora, m., aubrEcHt, r., ožvoLdová, L., KronomE, b., 
rEicHwaLdEr, r.P. & JabLonsKý, J. (1998): Petrology and stratigraphy 
of the Meliaticum near the Meliata and Jaklovce villages, Slovakia. – 
Slovak Geol. Mag., 4, 223–260, Bratislava.

monostori, m. (1996): Ostracods and charophytes from the Trias-
sic Kantavár Formation, Mecsek Mts., Hungary. – Acta Geol. 
Hung., 39, 311–317, Budapest.

mostLEr, H. (1978): Ein Beitrag zur Mikrofauna der Pötschenkalke 
an der Typlokalität unter besonderer Berücksichtigung der Porife-
renspiculae. – Geol. Paläont. Mitt. Innsbruck, 7/3, 1–28, Inns-
bruck.

mostLEr, H. & rossnEr, r. (1984): Mikrofazies und Palökologie 
der höheren Werfener Schichten (Untertrias) der Nördlichen Kalk-
alpen. – Facies, 10, 87–144, Erlangen.

mudrEnović, v. (1995): Cephalopods from the Bulog Limestones 
of Sirogojno. – Geol. An. Balk. Polous., 59, 203–214 (in Serbian 
and English), Belgrade.

mutiHac, v. (1966): Problems of stratigraphy and tectonics regar-
ding the Rarău syncline/Eastern Carpathians (Probleme de strati-
grafie şi tectonică privind sinclinalul Rarăului /Carpaţii Orientali/). 
– Stud. Cerc. Geol. Geofiz. Geogr., ser. Geol., 11, 483–496 (in 
Romanian), Bucharest.

mutiHac, v. (1968): Structure géologique de la partie nord du synclinal 
marginal externe / Carpates Orientales (Structura geologică a Com-
partimentului nordic din Sinclinalul Marginal Extern /Carpaţii Ori-
entali). – 127 p. (in Romanian), Bucharest (Ed. Acad. Rom.).

naGy, E. (1968): Triasbildungen des Mecsek Gebirges. – Ann. Inst. 
Geol. Hung., 51/1, 1–239 (in Hungarian, German summary), Buda-
pest.

nEubauEr, F. & raumEr, J.F. (1993): The Alpine Basement – Linka-
ge between Variscides and East-Mediterranean mountain belts. – 
In: raumEr, J.F. & nEubauEr, F. (Eds.): Pre-Mesozoic geology in 
the Alps. – 641–664, Heidelberg (Springer Verlag).

o’doGHErty, L. & GawLicK, H.-J. (2008): Pliensbachian Radiolaria 
in the Teltschengraben (Northern Calcareous Alps, Salzkammer-
gut area, Austria) and their evidence for the reconstruction of Lias-
sic Tethys. – Stratigraphy, 5/1, 63–81, New York, NY.

obradović, J. & Goričan, š. (1988): Siliceous deposits in Yugos-
lavia: occurrences, types and ages. – In: HEin, J.r. & obradović, 
J. (Eds.): Siliceous deposits of the Tethys and Pacific regions. – 
51–64, New York (Springer Verlag).

obradović, J., miLovanović, d. & vasić, n. (1986): Point No. 1, 
Locality: Čačak – Ovčar Banja, Siliceous rocks from Diabase-chert 
formation. – In: Guide-book with Abstracts. – 3rd International 
Conference on Siliceous deposits, IGCP Project 187, 51–54, Bel-
grade (Yugosl. Comm. IGCP, Project 187 “Siliceous deposits”).

obradović, J., miLovanović, d. & vasić, n. (1987–1988): Siliceous 
rocks in Mesozoic from Serbia in association with Diabase-chert 
and Porphyrite-chert formation. – Glasnik Prir. Muz, ser. A, 42/43, 
23–49 (in Serbian, English summary), Belgrade.



261

Piros, o. (2002): Anisian to Carnian carbonate platform facies and 
dasycladacean biostratigraphy of the Aggtelek Mts, Northeastern 
Hungary. – Acta Geol. Hung., 45, 119–151, Budapest.

Pisa, G. (1974): Stratigraphische Tabelle der südalpinen Trias. – 
Schriftenr. Erdwiss. Komm. Österr. Akad. Wiss., 2, 157–158, Wien.

PLacEr, L. & KoLar-JurKovšEK, t. (1990): The age of the Pseudo-
zilian beds in the east part of the Sava folds. – Rud. Met. zb., 37, 
529–534 (in Slovenian, English summary), Ljubljana.

PLandErová, E. & PoLáK, m. (1976): On the age of the Triassic 
dolomite-shaly beds from the (Tatric) envelope sequence of Veľká 
Fatra Mts. (O veku triasových dolomiticko-bridličnatých vrstiev z 
obalovej série Veľkej Fatry). – Geol. Práce, Správy, 65, 75–79 (in 
Slovak), Bratislava.

PLašiEnKa, d. (1993): Structural patttern and partitioning of defor-
mation in the Veporic Foederata cover unit (Central Western Car-
pathians). – In: raKús, m. & vozár, J. (Eds.): Geodynamic model 
and deep structure of the Western Carpathians. – Conf., Symp., 
Sem., 269–277, Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

PLašiEnKa, d. (1997): Cretaceous tectonochronology of the Cen-
tral Western Carpathians (Slovakia). – Geol. Carpathica, 48, 
99–111, Bratislava.

PLašiEnKa, d. & sotáK, J. (2001): Stratigraphic and tectonic posi-
tion of Carboniferous sediments in the Furmanec Valley (Muráň 
Plateau, Central Western Carpathians). – Miner. Slovaca, 33, 
29–44 (in Slovak, English summary), Bratislava.

PLašiEnKa, d., GrEcuLa, P., Kováč, m. & HovorKa, d. (1997a): 
Evolution and structure of the Western Carpathians: an overview. 
– In: GrEcuLa, P., HovorKa, d. & Putiš, m. (Eds.): Geological evo-
lution of the Western Carpathians. – Monograph, 1–24, Bratislava 
(Miner. Slovaca Corp., Geokomplex).

PLašiEnKa, d., HavriLa, m., micHaLíK, J., Putiš, m. & rEHáKová, d. 
(1997b): Nappe Structure of the western part of the Central Car-
pathians. – In: PLašiEnKa, d., HóK, J., vozár, J. & ELEčKo, m. 
(Eds.): Alpine evolution of the Western Carpathians and related 
areas. – International Conference, Abstracts, Introductory articles 
to the Excursion, 139–161, Bratislava (Geol. Survey Slov. Rep. – D. 
Štúr Publ.).

PLöcHinGEr, b. (1980): Die Nördlichen Kalkalpen. – In: obErHau-
sEr, r. (Ed.): Der geologische Aufbau Österreichs. – 217–264, 
Wien – New York (Springer).

PoLáK, m. (Ed.), FiLo, m., HavriLa, m., bEzáK, v., KoHút, m., 
Kováč, P., vozár, J., mELLo, J., maGLay, J., ELEčKo, m., vozárová, 
a., oLšavsKý, m., siman, P., bučEK, s., siráňová, z., HóK, J., 
raKús, m., LExa, J., šimon, L., Pristaš, J., KubEš, P., zaKovič, m., 
LiščáK, P., žáKová, E., boorová, d. & vaněKová, H. (2003): Expla-
nations to geological map of Starohorské vrchy Mts., Čierťaž Mts. 
and northern part of the Zvolenská kotlina Depression 1:50.000. 
– 218 p. (in Slovak, English summary), Bratislava (Štátny Geol. 
Ústav D. Štúra).

PoPa, E. (1981): La biostratigraphie des formations mésozoïques 
de la partie orientale de Pădurea Craiului (Monts Apuseni). – An. 
Inst. Geol. Geofiz., 58, 203–282, Bucharest.

PoPa, E. & draGastan, o. (1973): Anisian-Ladinian calcareous 
algae and foraminifera from the eastern part of Pădurea Craiului 
(Apuseni Mountains). – Stud. Cerc. Geol., Geofiz., Geogr., ser. 
Geol., 18, 425–442, Bucharest.

PoPEscu, d.a. (2004): Triassic carbonates from north of Rarău 
Syncline (East Carpathians): microfacies and paleogeographical 
implications. – Acta Palaeontol. Rom., 4, 373–384, Bucharest.

PoPEscu, d.a. (2008): Geology and microfacies of Triassic carbo-
nate deposits between Moldova Valley and Trotuş Valley. – 221 p. 
(in Romanian), Iaşi (Ed. Sedcom Libris).

PoPEscu, d.a. & PoPEscu, L.G. (2004): Microfacies of the Triassic 
limestones in the Piatra Şoimului klippe (Transylvanian nappes, 
Rarău Syncline, Eastern Carpathians, Romania). – Stud. Univ. 
Babeş-Bolyai, Geol., 49/1, 87–105, Cluj-Napoca.

PatruLius, d. (1967): Le Trias des Carpates Orientales de Rouma-
nie. – Geol. Zborn. Geol. Carpathica, 18, 233–244, Bratislava.

PatruLius, d. (1976): Les formations mésozoïques des Monts 
Apuseni septentrionaux: corrélation chronostratigraphique et faci-
ale. – Rev. Roumaine Géol. Géophys. Géogr., sér. Géol., 20, 49–57, 
Bucharest.

PatruLius, d. (1996): The Triassic and Lower Jurassic formations of 
the Transylvanian Nappe System (East Carpathians – Romania). – 
Mém. Inst. Géol. Rom., 36, 21–30, Bucharest.

PatruLius, d. & bLEaHu, m. (1967): Le Trias des Monts Apuseni. – 
Geol. Zborn. Geol. Carpathica, 18, 245–255, Bratislava.

PatruLius, d., PoPa-dimian, E. & dumitru-PoPEscu, iL. (1966): Le série 
mésozoïque et les nappes de décollement transylvaines dans les envi-
rons de Comana (Monts Perşani). – An. Com. Geol., 35, 397–444 (in 
Romanian, French summary), Bucharest.

PatruLius, d., PoPa, E. & PoPEscu, iL. (1969): Structure de la 
nappe bucovinienne dans la partie méridionale du Massif cristallin 
moldave (Carpates Orientales). – An. Com. Geol., 37, 71–117 (in 
Romanian, French summary), Bucharest.

PatruLius, d., bLEaHu, m., PoPEscu, iL. & bordEa, s. (1971): The 
Triassic formations of the Apuseni Mountains and of East Carpat-
hian Bend. – 2nd Triassic Colloquium Carpathian-Balkan Geologi-
cal Association, Guidebook to excursions, Geol. Inst. Guidebook ser., 
8, 86 p., Bucharest.

PatruLius, d., GHEorGHian, d. & mirăuţă, E. (1976): Corrélation 
biochronologique du Calcaire de Roşia, formation triasique du 
système des nappes de Codru (Monts Apuseni). – Dări de Seamă, 
Inst. Geol. Geofiz., 62/4, 121–133, Bucharest.

PatruLius, d., bLEaHu, m., antonEscu, E., baLtrEŞ, a., bordEa, 
s., bordEa, J., GHEorGHian, d., iordan, m., mirăuţă, E., Panin, 
Şt., PoPa, E. & tomEscu, c. (1979): The Triassic Formations of the 
Bihor Autochthon and Codru nappe-system (Apuseni-Mountains). 
– 3rd Triassic Colloquium Carpathian-Balkan Geological Associati-
on, Guidebook to Field Trips, 31 p., Bucharest (Inst. Geol. Geofiz.).

PatruLius, d., PoPEscu, iL., mirăuţă, E. & GHEorGHian, d. (1996): The 
klippen of the Perşani Mountains (East Carpathians). – Mém. Inst. 
Géol. Rom., 36, 31–52, Bucharest.

PELiKán, P. (Ed.), LEss, Gy., Kovács, s., PEntELényi, L. & sásdi, L. 
(2005): Geology of the Bükk Mountains. Explanatory book to the 
Geological map of the Bükk Mountains 1:50.000. – 284 p. (in Hun-
garian and English), Budapest (Hung. Geol. Inst.).

PELin, m. (1969): Sur le Trias du Massif de Hăghimaş – la crête 
Ciofronca (Carpates Orientales). – Anal. Univ. Bucharest, 18, 
47–54 (in Romanian, French summary), Bucharest.

PEntELényi, L., Haas, J., PELiKán, P., Piros, o. & oravEczné 
scHEFFEr, a. (2003): Re-evaluation of the Triassic formations in 
the Hungarian part of the Zemplén Unit. – Földt. Közl., 133, 1–19 
(in Hungarian, English summary), Budapest.

Péró, cs., Kovács, s., LEss, Gy. & Fodor, L. (2002): Tectonic set-
ting of the Triassic Hallstatt (s.l.) facies in NE Hungary. – Pro-
ceedings 17th Carpathian-Balkan Geological Congress, Geol. 
Carpathica, Spec. Issue, 53, 24–25, Bratislava.

Péró, cs., Kovács, s., LEss, Gy. & Fodor, L. (2003): Geological 
setting of Triassic “Hallstatt” (s.l.) facies in NE Hungary. – Ann. 
Univ. Sci. Budapest., Sect. Geol., 35, 58–60, Budapest.

PiLLEr, w., EGGEr, H., ErHart, c.w., Gross, m., HarzHausEr, m., 
Hubmann, b., van HusEn, d., KrEnmayr, H.-G., Krystyn, L., LEin, 
r., LuKEnEdEr, a., mandL, G.w., röGL, F., roEtzEL, r., ruPP, c., 
scHnabEL, w., scHönLaub, H.P., summEsbErGEr, H., waGrEicH, 
m. & wEssELy, G. (2004): Die stratigraphische Tabelle von Öster-
reich 2004 (sedimentäre Schichtfolgen). – 1. Aufl., Wolkersdorf 
(Kommission für die paläontologische und stratigraphische Erfor-
schung Österreichs der Österreichischen Akademie der Wissen-
schaften und Österreichische Stratigraphische Kommission).



262

rEiJmEr, J.J.G. & EvEraas, s.L. (1991): Carbonate platform facies 
reflected in carbonate basin facies (Triassic, Northern Calcareous 
Alps, Austria). – Facies, 25, 253–278, Erlangen.

réti, zs. (1985): Triassic ophiolite fragments in an evaporitic 
mélange, Northern Hungary. – Ofioliti, 10, 411–422, Pisa.

ricHard, L. (LEin, r.), GawLicK, H.-J., missoni, s., suzuKi, H., 
Jovanović, d. & sudar, m.n. (2010): Triassic and Jurassic radiola-
rians from the Dinaridic Ophiolite Belt (Zlatibor area, SW Serbia). 
– 19th Congress of the Carpathian-Balkan Geological Association, 
Thessaloniki, Greece, 2010, Abstract Volume, Geologica Balcani-
ca, 39/1-2, 335–336, Sofia.

riEdEL, P., sEnowbary-daryan, b., Kovács, s. & PELiKán, P. (1988): 
The age of the Bánya-hegy reef limestone, Bükk Mts., NE Hunga-
ry. – Ann. Rep. Hung. Geol. Inst., 1986, 105–115 (in Hungarian and 
English), Budapest.

robErtson, a.H.F., Karamata, s. & šarić, K. (2009): Overview of 
ophiolites and related units in the Late Paleozoic – Early Cenozoic 
magmatic and tectonic development of Tethys in the northern part 
of the Balkan region. – Lithos, 108, 1–36, Amsterdam.

rotH, z. (1939): Geology of Silica surroundings near Rožňava 
(Geologie okolí Silice u Rožňavy). – Rozpravy II. Tř. České Akad., 
49, 1–23 (in Czech), Praha.

rožič, b., KoLar-JurKovšEK, t. & šmuK, a. (2009): Late Triassic 
sedimentary evolution of Slovenian Basin (eastern Southern Alps): 
description and correlation of the Slatnik Formation. – Facies, 
55/1, 137–155, Berlin – Heidelberg.

rozLozsniK, P. (1935): Die geologischen Verhältnisse der Gegend 
von Dobsina. – Geol. Hung., ser. Geol., 5, 1–118, Budapest.

russo-sănduLEscu, d., udrEscu, c. & mEdEŞan, a. (1981): Petroche-
mical characteristics of the Mesozoic ophiolites of the Rarău-
Hăghimaş marginal syncline. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 
66/1, 153–185, Bucharest.

russo-sănduLEscu, d., sănduLEscu, m., udrEscu, c., bratosin, 
i. & mEdEŞan, a. (1983): Le magmatisme d’âge mésozoïque dans 
les Carpates Orientales. – An. Inst. Geol. Geofiz., 61, 245–252, 
Bucharest.

saKač, K. (1992): Discoptychites oenensis n. sp. and the accom-
panying ammonite fauna from Anisian deposits in Brotinja, Lika, 
Central Croatia. – Natura Croatica, 1, 27–40, Zagreb.

sănduLEscu, m. (1964): Structure géologique du massif de 
Postăvaru-Runcu (Monts du Braşov). - An. Com. Geol., Inst. Geol., 
34/2, 381–432 (in Romanian with French summary), Bucharest.

sănduLEscu, m. (1966): Structure géologique des terrains 
mésozoïques à l’extérieur du massif cristallin de Făgăraş. – Dări 
de Seamă, Com. Geol., Inst. Geol., 52/2, 177–208 (in Romanian, 
French summary), Bucharest.

sănduLEscu, m. (1973): Contributions à la connaissance de la 
structure géologique du synclinal de Rarău (secteur central). – 
Dări de Seamă, Inst. Geol., 59/5, 59–92 (in Romanian, French 
summary), Bucharest.

sănduLEscu, m. (1974): Corrélation des séries mésozoïques des syn-
clinaux du Rarău et de Hăghimaş (Carpates Orientales). – Dări de 
Seamă, Inst. Geol., 60/5, 119–142 (in Romanian, French summary), 
Bucharest.

sănduLEscu, m. (1975a): Étude géologique de la partie centrale et 
septentrionale du synclinal de Hăghimaş (Carpates Orientales). – An. 
Inst. Geol. Geofiz., 45, 1–200 (in Romanian, French summary), Bucha-
rest.

sănduLEscu, m. (1975b): Essai de synthèse structurale des Carpates. 
– Bull. Soc. Géol. Fr., Sér. 7, 17, 299–358, Paris.

sănduLEscu, m. (1976a): Contributions à la conaissance de la strati-
graphie et de la position tectonique des séries mésozoïques du bassin 
supérieur de la vallée de la Moldova (Carpates Orientales). – Dări de 
Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 62/5, 149–176 (in Romanian, French 
summary), Bucharest.

PoPEscu, d.a. & PoPEscu, L.G. (2005a): Microfacies of the Middle 
Triassic carbonates in the Infrabucovinian nappes (the north com-
partment of the Crystalline-Mesozoic Area, Eastern Carpathians). 
– Anal. Univ. “Ştefan cel Mare” Suceava, Secţ. Geogr., 14, 5–20 (in 
Romanian, English summary), Suceava.

PoPEscu, d.a. & PoPEscu, L.G. (2005b): The Olenekian carbona-
tes of the Bucovinian nappe (the central sector of the Hăghimaş 
syncline, Eastern Carpathians): lithology and microfacies. – Stud. 
Univ. Babeş-Bolyai, Geol., 50/1-2, 53–62, Cluj-Napoca.

PoPEvić, a. (1970): A contribution to the knowledge of the Diaba-
se-Chert formation in the neighbourhood of the Priboj Bath. – 
Geol. An. Balk. Poluos., 35, 137–150 (in Serbian, English summa-
ry), Belgrade.

Protić, LJ., FiLiPović, i., PELiKán, P., Jovanović, d., Kovács, s., 
sudar, m., HiPs, K., LEss, Gy. & cviJić, r. (2000): Correlation of 
the Carboniferous, Permian and Triassic sequences of the Jadar 
Block, Sana-Una and “Bükkium” Terranes. – In: Karamata, s. & 
JanKović, s. (Eds.): Proceedings of the International Symposium 
“Geology and metallogeny of the Dinarides and the Vardar Zone” 
(Zvornik, 2000). – Acad. Sci. Arts Rep. Srpska, Collect. and Mono-
gr., I, Dept. Nat., Math. Tech. Sci., 1, 61–69, Banja Luka – Srb. 
Sarajevo.

PuEyo, E.L., mauritscH, H.J., GawLicK, H.-J., scHoLGEr, r. & 
FriscH, w. (2007): New evidence for block and thrust sheet rota-
tions in the central northern Calcareous Alps deduced from two 
pervasive remagnetization events. – Tectonics, 26, 25 p., Washing-
ton DC, TC5011. http://dx.doi.org/10.1029/2006TC001965

radoičić, r. (1987): Preplatform and first carbonate platform 
development stages in the Dinarides (Montenegro-Serbia sector, 
Yugoslavia). – Mem. Soc. Geol. Ital., 40, 355–358, Rome.

radovanović, z. (2000): Explanatory notes, Sheet Prijepolje 2, GM 
FR Yugoslavia 1:50.000. – 95 p. (in Serbian, unpublished), Belgra-
de (Arhiv Geol. Surv. “Gemini”).

răduLEscu, d., cornEa, i., sănduLEscu, m., constantinEscu, P., 
răduLEscu, FL. & PomPiLian, a. (1976): Structure de la croûte ter-
restre en Roumanie. Essai d’interprétation des études seismiques 
profondes. – An. Inst. Geol. Geofiz., 50, 5–36, Bucharest.

ramovš, a. (1987a): The Anisian reef development between Kranjska 
gora and Mojstrana (Slovenia, NW Yugoslavia). – Razprave IV. razr. 
SAZU, 27, 3–13, Ljubljana.

ramovš, a. (1987b): Ausbildung der Karn-Stufe in östlichen Teil der 
nördlichen Julischen Alpen. – Geologija, 30, 67–82 (in Slovenian, Ger-
man summary), Ljubljana.

ramovš, a. (1989a): Ausbildung der Ladin-Stufe (Mitteltrias) in den 
nördlichen Julischen Alpen. – Geologija, 31/32, 241–266 (in Slovenian, 
German summary), Ljubljana.

ramovš, a. (1989b): Development of the Scythian (Lower Triassic) in 
the Northern Julian Alps (Slovenia). – Rud. Met. zb., 36, 623–636 (in 
Slovenian, English summary), Ljubljana.

ramovš, a. (1998): Conodonten-Stratigraphie der Obertrias von 
Slowenien. Ergebnisse einiger Untersuchungen. – Geologija, 40, 
223–232, Ljubljana.

ramovš, a. & šribar, L. (1992): The Cordevolian reef on the Menina, 
Kamnik – Savinja Alps, Slovenia. – Geologija, 35, 73–80 (in Slovenian, 
English summary), Ljubljana.

ramovš, a. & turnšEK, d. (1984): Lower Carnian reef buildups in the 
Northern Julian Alps (Slovenia, NW Yugoslavia). – Razprave IV. razr. 
SAZU, 25/4, 161–200, Ljubljana.

ratscHbacHEr, L., FriscH, w., LinzEr, H.-G. & mErLE, o. (1991): 
Lateral extrusion in the Eastern Alps, Part 2: Structural analysis. 
– Tectonics, 10, 257–271, Washington, DC.

ratscHbacHEr, L., LinzEr, H.-G., mosEr, F., strusiEvicz, r.o., 
bEdELEan, H., Har, n. & moGoş, P.a. (1993): A Cretaceous to Mio-
cene thrusting and wrenching along the central South Carpathians 
due to a corner effect during collision and orocline formation. – 
Tectonics, 12, 855–873, Washington, DC.



263

scHönEnbErG, r. (1946): Geologische Untersuchungen am Nord-
westrand des Zips-Gömörer Erzgebirges (Karpaten). – Zeitschr. 
Deutsch. Geol. Ges., 98, 70–119, Hannover.

scHroLL, E., KöPPEL, v. & cErny, i. (2006): Pb and Sr isotope and 
geochemical data from the Pb-Zn deposit Bleiberg (Austria): con-
straints on the age of mineralization. – Mineralogy and Petrology, 
86, 129–156, Heidelberg – New York (Springer).

scHustEr, r. & stüwE, K. (2008): Permian metamorphic event in 
the Alps. – Geology, 36, 603–606, Boulder, CO.

scHustEr, r., scHarbErt, s., abart, r. & FranK, w. (2001): Per-
mo-Triassic extension and related HT/LP metamorphism in the 
Austroalpine – Southalpine realm. – Mitt. Ges. Geol. Bergbaustud. 
Österreich, 45, 111–141, Vienna.

sciunnacH, d., Garzanti, E., PosEnato, r. & rodEGHiEro, F. 
(1999): Stratigraphy of the Servino Formation (Lombardy, South-
ern Alps): towards a refined correlation with the Werfen Formation 
of the Dolomites. – Mem. Sci. Geol., 51, 103–118, Padova.

šiKić, K. & brKić, m. (1975): Lower Triassic of Papuk and Krndija. 
– Geol. Vjesnik, 28, 133–141 (in Croatian, English summary), 
Zagreb.

šiKić, K., brKić, m., šimunić, a. & Grimani, m. (1975): Mesozoic 
succession of the Papuk Mts. – Scientific Committee for Oil of the 
Croatian Academy of Science and Art, Geol. Geoph. Geochem. 
Section, ser A, 4, 87–96 (in Croatian, English summary), Zagreb.

sKourtsis-coronEou, v., tsELEPidis, v., Kovács, s. & dosztáLy, L. 
(1995): Triassic pelagic sedimentary evolution in some geotecto-
nic units in Greece and Hungary: a comparison. – Proceedings 
Carpathian-Balkan Geological Association 15th Congress, Geol. 
Soc. Greece, Spec. Publ., 4, 275–281, Athens.

stamPFLi, G.m., mosar, J., dE bono, a. & vavasis, i. (1998): Late 
Paleozoic, early Mesozoic plate tectonics of the western Tethys. 
– Bull. Geol. Soc. Greece, 32, 113–120, Athens.

stamPFLi, G.m., mosar, J., FavrE, PH., PiLLEvuit, a. & vannay, 
J.-c. (2001): Permo-Mesozoic evolution of the Western Tethys 
realm: the Neo-Tethys East-Mediterranean Basin connection. – In: 
ziEGLEr, P.a., cavazza, w., robErtson, a.H.F. & crasquin-soLEau, 
s. (Eds.): Peri-Tethys Memoir 6. Peri-Tethyan rift/wrench basins 
and passive margins. – Mém. Mus. Nat. Hist. Natur., 186, 51–108, 
Paris. 

ştEFănEscu, m., Panin, şt. & tomEscu, c. (1985): A new tectonic 
image of the Mesozoic deposits of the Codru-Moma Mountains 
between Crişu Negru and Rîpoasa valleys (Northern Apuseni). – 
Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 69/5, 101–107, Bucharest.

stEFani, m., Furin, s. & GiannoLa, P. (2010): The changing climate 
framework and depositional dynamics of Triassic carbonate plat-
forms from the Dolomites. – Palaeogr., Palaeoclimat., Palaeoecol., 
290, 43–57, Amsterdam.

stinGL, v. (1989): Marginal marine sedimentation in the basal alpi-
ne Buntsandstein (Skythian) in the western part of the Northern 
Calcareous Alps (Tyrol/Salzburg, Austria). – Palaeogeogr., Palaeo-
climat., Palaeoecol., 72, 249–262, Amsterdam.

straKa, P. (1981): On the age of the Foederata sequence (O veku 
série Foederata). – Geol. Práce. Správy, 75, 57–62 (in Slovak), Bra-
tislava.

štrucL, i. (1971): On the geology of the easten part of the Northern 
Karavankes with special regard to the Triassic lead-zinc deposits. – In: 
müLLEr, G. (Ed.): Sedimentology of parts of Central Europe. – 8th 
Int. Sediment. Congr. (Heidelberg, 1971), 285–301, Frankfurt am 
Main (W. Kramer).

štrucL, i. (1974): Die Entstehungsbedingungen der Karbonatgesteine 
und Blei-Zincvererzungen in dem Anisschichten von Topla. – Geologi-
ja, 17, 299–397 (in Slovenian, German summary), Ljubljana.

sudar, m. (1986): Triassic microfossils and biostratigraphy of the 
Inner Dinarides between Gučevo and Ljubišnja Mts., Yugoslavia. 
– Geol. An. Balk. Poluos., 50, 151–394 (in Serbian, English sum-
mary), Belgrade.

sănduLEscu, m. (1976b): La corrélation structurale du tronçon ori-
ental avec celui méridional des Carpates Roumaines. – Dări de 
Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 62/5, 177–194, Bucharest.

sănduLEscu, m. (1980): Analyse géotectonique des chaînes alpi-
nes situées autour de la Mer Noire occidentale. – An. Inst. Geol. 
Geofiz., 56, 253–262, Bucharest.

sănduLEscu, m. (1984): Geotectonics of Romania (Geotectonica 
României). – 337 p. (in Romanian), Bucharest (Ed. Tehnică).

sănduLEscu, m. (1985): Contributions à la connaissance des nap-
pes crétacées des Monts du Maramureş (Carpathes Orientales). 
– Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 69/5, 83–96, Bucharest.

sănduLEscu, m. (1988): Les problèmes tectoniques de la courbure 
interne des Carpates roumaines. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geo-
fiz., 72–73/5, 283–299, Bucharest.

sănduLEscu, m. (1994): Overview on Romanian geology. – Rom. 
Journ. Tect. Reg. Geol., 75, suppl. 2, 3–16, Bucharest.

sănduLEscu, m. & dimitrEscu, r. (2004): Geological structure of 
the Romanian Carpathians. – 32nd International Geological Con-
gress (Florence, 2004), Field Trip Guide Book, B12, 1, 48 p., Rome 
(Ed APAT).

sănduLEscu, m. & russo-sănduLEscu, d. (1981): The ophiolites 
from the Rarău and Hăghimaş syncline. Their structure, position, 
age and geotectonic evolution. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 
66/5, 91–101, Bucharest.

sănduLEscu, m. & visarion, m. (1978): Considérations sur la 
structure tectonique du soubassement de la dépression de Tran-
sylvanie. – Dări de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 64/5, 153–173, 
Bucharest.

sănduLEscu, m., KräutnEr, H.G., baLintoni, i., russo-
sănduLEscu, d. & micu, m. (1981): The structure of the East Car-
pathians (Moldavia-Maramureş area). – 12th Congress Carpathian-
Balkan Geological Association, Guide to Excursion B1, Guide-
book ser., 21, 92 p., Bucharest (Geol. Geoph. Inst.).

sattErLEy, a.K. & brandnEr, r. (1995): The genesis of Lofer 
cycles of the Dachstein Limestone, Northern Calcareous Alps, 
Austria. – Geol. Rdsch., 84, 287–292, Berlin – Heidelberg.

savu, H. (1980): Genesis of the Alpine cycle ophiolites from Roma-
nia and their associated calc-alkaline and alkaline volcanics. – An. 
Inst. Geol. Geofiz., 56, 55–73, Bucharest.

savu, H. (1983): Geotectonic and magmatic evolution of the Mureş 
Zone (Apuseni Mountains, Romania). – An. Inst. Geol. Geofiz., 61, 
253–262, Bucharest.

scHäFEr, P. & sEnowbari-daryan, b. (1981): Facies development 
and paleoecologic zonation of four upper Triassic patch-reefs, 
Northern Calcareous Alps near Salzburg, Austria. – SEPM Spec. 
Publ., 30, 241–259, Tulsa, OK.

scHEFEr, s., EGLi, d., missoni, s., bErnouLLi, d., FüGEnscHuH, b., 
GawLicK, H.-J., Jovanović, d., Krystyn, L., LEin, L., scHmid, s.m. 
& sudar, m.n. (2010): Triassic metasedimentary rocks in the Inter-
nal Dinarides (Kopaonik area, southern Serbia): stratigraphy, 
paleogeographic and tectonic significance. – Geol. Carpathica, 
61, 89–109, Bratislava.

scHLaGEr, w. & scHöLLnbErGEr, w. (1974): Das Prinzip stratigra-
phischer Wenden in der Schichtfolge der Nördlichen Kalkalpen. – 
Mitt. Geol. Ges. Wien, 66/67, 165–193, Wien.

scHmid, s.m., bErnouLLi, d., FüGEnscHuH, b., matEnco, L., 
scHEFEr, s., scHustEr, r., tiscHLEr, m. & ustaszEwsKi, K. (2008): 
The Alpine-Carpathian-Dinaridic orogenic system: correlation and 
evolution of tectonic units. – Swiss J. Geosci., 101, 139–183, 
Basel.

scHmidt, tH., bLau, J. & Kázmér, m. (1991): Large-scale strike-slip 
displacement of the Drauzug and the Transdanubian Mountains in 
early Alpine history: evidence from Permo-Mesozoic facies belts. 
– Tectonophysics, 200, 213–232, Amsterdam.



264

turcuLEţ, i. (1971): Recherches géologiques sur les dépôts jurassiqu-
es et éocrétacés de la cuvette de Rarău-Breaza. – Stud. Techn. Econ., 
Inst. Geol. ser. I., 10, 1–141 (in Romanian, French summary), Bucha-
rest.

turcuLEţ, i. (1991a): Sur quelques faunes des mollusques et des 
brachiopodes néotriasiques des calcaires blancs, associés aux 
volcanites ophiolithiques dans le synclinal mésozoïque de Rarău 
(Carpates Orientales Roumaines). – Lucr. Sem. Geol. “Grigore 
Cobălcescu”, 3, 15–35 (in Romanian, French summary), Iaşi.

turcuLEţ, i. (1991b): Considérations géologiques sur les ophioli-
tes de la colline Măcieş (Synclinal de Rarău, Carpates Orientales 
Roumaines). – Stud. Cerc. Geol., 36, 19–27 (in Romanian, French 
summary), Bucharest.

turcuLEţ, i. (2004): Transylvanian Triassic paleontology of Rarău. – 
175 p. (in Romanian, English summary), Bucharest (Ed. Arvin Press).

turnšEK, d. (1997): Mesozoic corals of Slovenia. – Zbirka ZRC SAZU, 
16, 1–512, Ljubljana.

urošEvić, d. & andJELKović, J. (1970): L’étage rétien dans la mon-
tagne de Stara planina. – Vesnik Zav. Geol. Geofiz. Istraž., ser. A., 
28, 301–305 (in Serbian, French summary), Belgrade.

urošEvić, d. & GabrE, r. (1986): Les unités litostratigraphiques 
des sédiments triassiques (Région Carpatho-Balcanique interne). 
– 11. Kongr. Geol. Jugoslavije, Tara, 2., Stratigr., Paleontol., Reg. 
Geol., 141–155 (in Serbian, French summary), Belgrade.

urošEvić, d. & raduLović, v. (1990): The uppermost Rhaetian – 
Lower Liassic continental terrigenous Senokos Formation in the 
Yugoslavian Carpatho-Balkanides (Stara Planina Mts.). – Geol. 
Paläont. Mitt. Innsbruck, 17, 25–30, Innsbruck.

urošEvić, d. & sudar, m. (1991a): Ladinian and Carnian Sedi-
ments in Ždrelo Section, Eastern Serbia, Yugoslavia. – Geol. An. 
Balk. Poluos., 55, 57–66 (in Serbian and English), Belgrade.

urošEvić, d. & sudar, m. (1991b): Triassic Conodont Fauna of the 
Yugoslavian Carpatho-Balkanides. – Geol. An. Balk. Poluos., 55, 
147–159 (in Serbian and English), Belgrade.

vai, G.b. (1994): Crustal evolution and basement elements in the 
Italian area: paleogeography and characterization. – Boll. Geof. 
Teor. Appl., 36, 411–434, Trieste.

vai, G.b. (1998): Field trip through the Southern Alps: an introduc-
tion with geologic settings, palaeogeography and Palaeozoic stra-
tigraphy. – In: PErri, m.c. & sPaLLEtta, c. (Eds.): Southern Alps 
Field Trip Guidebook ECOS 7. – Giorn. Geol. ser. 3a, 60, Spec. 
Issue, 1–38, Bologna.

vai, G.b. (2003): Development of the palaeogeography of Pangea 
from Late Carboniferous to Early Permian. – Palaeogeogr., 
Pa laeoclimat., Palaeoec., 196, 125–155, Amsterdam.

vai, G.b. & vEnturini, c. (1997): Moscovian and Artinskian rocks 
in the frame of the cyclic Permo-Carboniferous deposits of the 
Carnic Alps and related areas. – In: crasquin-soLEau, S. & dE 
wEvEr, P. (Eds.): Peri-Thetys: stratigraphic correlations. – Geodi-
versitas, 19/2, 173–186.

vass, d. (Ed.), bodnár, J., ELEčKo, m., GaáL, ľ., HanáčEK, J., Han-
zEL, v., LExa, J., mELLo, J., Pristaš, J. & vozárová, a. (1986): 
Explanations to the geological map of the Rimava Depression and 
adjoining parts of the Slovenského rudohoria Mts. 1:50.000. – 177 
p., Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

vELić, i., vLaHović, i., draGicEvić, i. & matičEc, d. (2001): Adriatic 
Carbonate Platform from the Middle Permian to the Middle Eoce-
ne – a paleogeographic overview. – In: draGicEvić, i. & vELić, i. 
(Eds): 1st Scientific Meeting Carbonate Platform or Carbonate 
Platforms of Dinarids (2001). – Abstracts, p. 22 (in Croatian, Engli-
sh summary), Zagreb (Croatian Geological Institute).

sudar, m. (1996): Triassic conodonts of Zlatibor. – In: dimitriJEvić, 
m.d. (Ed.): Geology of Zlatibor. – Geoinst., Pos. Izd., 18, 25–26 (in 
Serbian, English summary), Belgrade.

sudar, m.n. & Kovács, s. (2006): Metamorphosed and ductilely 
deformed conodonts from Triassic limestones situated beneath 
Ophiolite Complexes: Kopaonik Mountain (Serbia) and Bükk 
Mountains (NE Hungary) – a preliminary comparison. – Geol. Car-
pathica, 57, 157–176, Bratislava.

sudar, m., Jovanović, d. & KoLar-JurKovšEK, t. (2007): Late Per-
mian conodonts from Jadar Block (Vardar Zone, northwestern 
Serbia). – Geol. Carpathica, 58, 145–152, Bratislava.

sudar, m., GawLicK, H.-J., LEin, r., missoni, s., Jovanović, d. & 
Krystyn, L. (2008): Drowning and block tilting of Middle Anisian 
carbonate platform in the Middle Jurassic Zlatibor mélange of the 
Dinaridic Ophiolite Belt (SW Serbia). – Journal of Alpine Geology 
(Abstracts, Pangeo 2008), 49, 106–107, Vienna.

sudar, m.n., GawLicK, H.-J., missoni, s., suzuKi, H., Jovanović, 
d. & LEin, r. (2010): The carbonate-clastic radiolaritic mélange of 
Pavlovica Cuprija: a key to solve the palaeogeography of the Hall-
statt Limestone in the Zlatar Mountain (SW Serbia). – Pangeo 
2010, Journal of Alpine Geology, 52, 53–57, Vienna.

szoLdán, zs. (1990): Middle Triassic magmatic sequences from 
different tectonic settings in the Bükk Mts (NE Hungary). – Acta 
Miner.-Petr., 31, 25–42, Szeged.

tHöny, w., ortnEr, H. & scHoLGEr, r. (2006): Paleomagnetic evi-
dence for large en-bloc rotations in the Eastern Alps during Neo-
gene orogeny. – Tectonophysics, 414, 169–189, Amsterdam.

ticHy, G. (1975): Fossilfunde aus dem Hauptdolomit (Nor, Trias) 
der östlichen Gailtaler Alpen (Kärnten, Österreich). – Ann. 
Naturhist. Mus. Wien, 79, 57–100, Wien.

tišLJar, J., vLaHović, i., srEmac, J., vELić, i., vEsELi, v. & 
stanKović, d. (1991): Excursion A – Velebit Mt., Permian-Jurassic. 
– In: vLaHović, i. & vELić, i. (Eds.): Some aspects of the shallow 
water sedimentation on the Adriatic Carbonate Platform (Permian 
to Eocene). – Excursion Guidebook; 2nd International Symposium 
on the Adriatic Carbonate Platform – relations with adjacent regi-
ons, 1–49, Zagreb (Croatian Geological Institute).

toLLmann, a. (1976): Analyse des klassischen nordalpinen Meso-
zoikums. – 580 S., Wien (Deuticke).

toLLmann, a. (1977): Geologie von Österreich, Band 1. – 766 S., 
Wien (Deuticke).

toLLmann, a. (1985): Geologie von Österreich, Band 2. – 710 S., 
Wien (Deuticke).

tomEscu, c. & sănduLEscu, m. (1978): Note concernant l’âge des 
calcaires associés aux couches des jaspes de la region de 
Tătarca-Breaza (Synclinal de Rarău – Carpates Orientales). – Dări 
de Seamă, Inst. Geol. Geofiz., 64/4, 193–198 (in Romanian, French 
summary), Bucharest.

töröK, á. (1993): Storm influenced sedimentation in the Hungarian 
Muschelkalk. – In: HaGdorn, H. & sEiLacHEr, a. (Eds.): Muschelkalk, 
Schöntaler Symposium, 1991. – Jb. Ges. Nat. Württemberg, Korb, 2, 
133–142, Stuttgart (Goldschneck)

töröK, á. (1998): Controls on development of Mid-Triassic ramps: 
examples from southern Hungary. – In: wriGHt, v.P. & burcHEtt, t.P. 
(Eds.): Carbonate ramps. – Geol. Soc. London, Spec. Publ., 149, 339–
367, London.

töröK, á. (2000): Muschelkalk carbonates in southern Hungary: an 
overview and comparison to German Muschelkalk. – Zentralbl. Geol. 
Paläont. Teil I., 1998, 1085–1103, Stuttgart.

trubELJa, F., burGatH, K.-P. & marcHiG, v. (2004): Triassic mag-
matism in the area of the Central Dinarides (Bosnia and Her-
zegovina): Geochemical resolving of tectonic setting. – Geol. Cro-
atica, 57, 159–170, Zagreb.

http://hrcak.srce.hr/index.php?show=toc&id_broj=378


265

Received: 21. January 2010, Revised: 16. February 2011, Accepted: 8. March 2011

vELić, i., tišLJar, J., vLaHović, i., matičEc, d. & bErGant, s. 
(2003): Evolution of the Istrian part of the Adriatic Carbonate Plat-
form from the Middle Jurassic to the Santonian and formation of 
the flysch basin during the Eocene: Main events and regional 
comparison. – In: vLaHović, i. & tišLJar, J. (Eds.): Evolution of 
depositional environments from the Palaeozoic to the Quaternary 
in the Karst Dinarides and the Pannonian Basin. – Field Trip Gui-
debook 22nd IAS Meeting of Sedimentology, Opatija 2003, 3–17, 
Zagreb (Croatian Geological Institute).

vELić, i., tišLJar, J., vLaHović, i., matičEc, d. & bErGant, s. 
(2004): Introductions to the Adriatic Carbonate Platform. – In: 
Juračić, m., PaLinKaš, L., barJaKtarEvić, z., buLJan, r., bErGant, 
s., JuraK, v., Gušić, i., marJanac, t., matičEc, d., mEzGa, a., Pavi-
sa, t., sEstanovic, s., šoštarić-boroJEvić, s., strmić, s., srE-
mac, J., tišLJar, J. & vLaHović, i.: Adriatic-Dinaridic Mesozoic 
Carbonate Platform, environments and facies from Permian to 
recent time. – Field Trip Guide Book, 32nd International Geologi-
cal Congress (Florence, 2004), 3–7, Rome (Ed. APAT).

vELLEdits, F. (1999): Anisian terrestrial deposits in the sequences 
of the Northern Bükk Mts. (Anisian-Ladinian layers of the Alsó-
Sebes-víz key-section and Miskolc 10. borehole = Zsófiatorony). 
– Földt. Közl., 129, 327–361 (in Hungarian, English summary), 
Budapest.

vELLEdits, F. (2000): Evolution of the area from the Berva Valley to 
the Hór Valley in the Middle-Upper Triassic. – Földt. Közl., 130, 
47–93 (in Hungarian, English summary), Budapest.

vELLEdits, F. (2004): Anisian terrestrial sediments in the Bükk Mts. 
(NE Hungary) and their role in the Triassic rifting of the Vardar-
-Meliata branch of the Neo-Tethys ocean. – Riv. Ital. Paleontol. 
Stratigr., 110, 659–679, Milan.

vELLEdits, F. (2006): Evolution of the Bükk Mts. (NE Hungary) 
during the Middle-Late Triassic asymmetric rifting of the Vardar-
Meliata branch of the Neo-Tethys Ocean. – Int. Journ. Earth Sci., 
95, 395–412, Berlin.

vELLEdits, F., PELiKán, P., HiPs, K., HaranGi, sz., Haas, J., Józsa, 
s. & Kovács, s. (2004): Bükk Unit (Bükki egység). – In: Haas, J. 
(Ed.): Geology of Hungary. Triassic (Magyarország geológiája. 
Triász). – 139–196 (in Hungarian), Budapest (Eötvös Kiadó).

vELLEdits, F., Péró, cs., bLau, J., sEnowbari-daryan, b., Kovács, 
s., Piros, o., Pocsai, t., szüGyi-simon, H., dumitrică, P. & PáLFy, 
J. (2011): The oldest Triassic platform margin reef from the Alpine-
Carpathian region (Aggtelek, NE Hungary): platform evolution, 
reefal biota and biostratigraphic framework. – Riv. Ital. Paleontol. 
Stratigr., 117, 221–268, Milan.

visHnEvsKaya, v. & dJErić, n. (2006): Ophiolite-related and non-
-ophiolite radiolarites of the Balkan Peninsula. – In: Proceedings 
of the Mesozoic ophiolite belts of northern part of the Balkan 
Peninsula, International Symposium Ophiolites 2006 (Belgrade-
-Banja Luka). – 139–143, Belgrade – Banja Luka (Serbian Acad. 
Sci. Arts, Comm. Geod., Acad. Sci. Arts Rep. Srpska, Comm. 
Geosci.).

visHnEvsKaya, v.s., dJErić, n. & zaKariadzE, G.s. (2009): New 
data on Mesozoic Radiolaria of Serbia and Bosnia, and implicati-
ons for the age and evolution of oceanic volcanic rocks in the 
Central and Northern Balkans. – Lithos, 108, 72–105, Amsterdam.

vLaHović, i., tišLJar, J., vELić, i. & matičEc, d. (2005): Evolution of 
the Adriatic Carbonate Platform: Paleogeography, main events 
and depositional dynamics. – Palaeogeogr., Palaeoclimat., Pala-
eoecol., 220, 333–360, Amsterdam.

voJtKo, r. (2000): Are there tectonic units derived from the Melia-
ta-Hallstatt trough incorporated into the tectonic structure of the 
Tisovec Karst? (Muráň karstic plateau, Slovakia). – Slovak Geol. 
Mag., 6, 335–346, Bratislava.

vörös, a. (Ed.) (2003): budai, t., Kovács, s., LELKEs, Gy., PáLFy, 
J., Piros, o., szabó, i. & szEntE, i.: The Pelsonian Substage on 
the Balaton Highland (Middle Triassic, Hungary). – Geol. Hung., 
ser. Palaeontol., 55, 1–195, Budapest.

vörös, a. & GaLácz, a. (1998): Jurassic paleogeography of the 
Transdanubian Central Range (Hungary). – Riv. Ital. Paleontol. 
Stratigr., 104, 69–84, Milan.

vozár, J. (1996): Map of pre-Tertiary basement of the Danube 
region on the territory of the Slovak Republic. – In: amann, G., 
HandLEr, r., Kurz, w. & stEyrEr, H.P. (Eds.): 6th Symp. Tektonik 
– Strukturgeologie – Kristallingeologie. – Ext. Abstracts, 455–457, 
Salzburg (Facultas Univ.-Verl.).

vozárová, a. & straKa, P. (1989): Mezozoikum. – In: baňacKý, v. 
(Ed.), ELEčKo, m., KaLičiaK, m., straKa, P., šKvarKa, L., šucHa, P., 
vass, d., vozárová, a. & vozár, J.: Explanation to geological map 
of the Southern Part of East Slovakian Lowland and Zemplín Hills 
1:50.000. – 40–43 (in Slovak, English summary), Bratislava (Dionýz 
Stúr Inst. of Geology).

vozárová, a. & vozár, J. (1988): Late Paleozoic in the West Car-
pathians. – 314 p., Bratislava (Geol. Ústav D. Štúra).

vozárová, a. & vozár, J. (1992): Tornaicum and Meliaticum in 
bore-hole Brusník BRU-1, Southern Slovakia (Brusník Anticline, 
Rimava Depresion). – Acta Geol. Hung., 35, 97–116, Budapest.

vozárová, a., vozár, J., EbnEr, F., Pamić, J., Kovács, s., szEdEr-
Kényi, t., vai, G.b., vEnturini, c., KräutnEr, H.-G., Karamata, s., 
Krstić, b., sudar, m. & mioč, P. (2009a): Tectonostratigraphic ter-
rane and paleoenvironment map of the Circum Pannonian Region. 
Late Variscan (Latest Carboniferous to Early Permian) environ-
ments 1:2.500.000. – Budapest (Geol. Inst. Hung.).

vozárová, a., EbnEr, F., Kovács, s., KräutnEr, H.-G., szEdErKé-
nyi, t., Krstić, b., srEmac, J., aLJinovič, d., novaK, m. & sKabEr-
nE, d. (2009b): Late Variscan (Carboniferous to Permian) environ-
ments in the Circum Pannonian Region. – Geol. Carpathica, 60, 
71–104, Bratislava.

waGrEicH, m. (1995): Subduction tectonic erosion and Late Creta-
ceous subsidence along the Austroalpine margin (Eastern Alps, 
Austria). – Tectonophysics, 242, 63–78, Amsterdam.

wEin, Gy. (1969): Tectonic review of the Neogene-covered areas 
of Hungary. – Acta Geol. Hung., 13, 399–436, Budapest.

zanKL, H. (1969): Der Hohe Göll. Aufbau und Lebensbild eines 
Dachsteinkalk-Riffes in der Obertrias der nördlichen Kalkalpen. – 
Abh. Senckb. Naturf. Ges., 519, 1–123, Frankfurt/Main.

zEEH, s., bEcHstädt, t. & mauL, b. (1988): Fazies und frühe Diage-
nese im obersten Wettersteinkalk (Drauzug, Nördliche Kalkalpen). 
– Bochumer Geol. Geotechn. Arb., 29, 245–247, Bochum.



266

Plate 1

Fig. 1.  Norian organic rich Hauptdolomit, Wiesthal, Bavaric Unit, Northern Calcareous Alps (photo: H.-J. Gawlick).  
Fig. 2.  Dachstein Limestone, reefal facies (Upper Norian), Hochkönig, Tirolic Unit, Northern Calcareous Alps (photo: H.-J. Gawlick).
Fig. 3.  Kössen Formation (Rhaetian) Moertlbach (photo: H.-J. Gawlick).
Fig. 4.   Well-bedded cherty hemipelagic limestone of the Pötschen Formation with of shallow-marine origin allodapic limestone inter-

calations (Upper Carnian to Middle Norian). Pötschenwand, Zlambach/Pötschen Facies Zone, Northern Calcareous Alps 
(photo: Cs. Péró).

Fig. 5.   Dachstein Limestone lagoonal facies (Norian) – Kössen Formation (Upper Norian-Rhaethian) – Rhaetian reefal limestone. Sec-
tion Hohes Freieck, Tirolic Unit, Northern Calcareous Alps (photo: H.-J. Gawlick).



267



268

Plate 2

Fig. 1.  Zlambach Formation at the type locality (Rhaetian) (photo: H.-J. Gawlick).
Fig. 2.   Light red Hallstatt Limestone, Hangendrotkalk Member (Middle Norian, Alaunian 1–3). Bad Dürrnberg, south of Salzburg, Hall-

statt Facies Zone, Northern Calcareous Alps (photo: Sz. Kövér).
Fig. 3.   Carnian – Norian Carpathian Keuper with dolomite intercalations. Fatric Unit, Krížna Nappe, Kardolina near Ždiar village, 

 Belanské Tatry, Western Carpathians (photo: Cs. Péró).
Fig. 4.  Ladinian platform dolomite; cyclic lagoonal facies, Budaörs, Buda Mts, Transdanubian Range (photo: J. Haas).
Fig. 5.  Thin-bedded, laminated limestone. Felsőörs Formation, Anisian 2 (Pelsonian), Aszófő, Balaton Highland (photo: J. Haas).
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Plate 3

Fig. 1.   Thin-bedded pelagic limestone (Füred Limestone). Uppermost Ladinian to  lowermost Carnian,  Pécsely, Balaton Highland, 
Transdanubian Range Unit (photo: J. Haas).

Fig. 2.   Lofer-cyclic Dachstein Limestone. Rhaetian. Gorba Quarry, Gerecse Mts, Transdanubian Range Unit (photo: Cs. Péró).
Fig. 3.   Chanell structure in a limestone turbidite sequence of slope facies. Csővár Formation. Rhaetian, Csővár, Blocks on the eastern 

side of Danube, Transdanubian Range Unit (photo: J. Haas).
Fig. 4.   Bódvalenke Limestone Formation, Upper Anisian – Ladinian. Road-side cut at the NW margin of Bódvalenke village, Ruda-

bánya Hills, Bódva Unit. Typical development of Bódvalenke Limestone: alternation of purplish red-pink micritic limestone, 
whitish Posidonia-coquina and purplish-red chert layers. Lower Ladinian (photo: Sz.Kövér).

Fig. 5.   Bódvalenke Limestone Formation. Road-side cut at the NW margin of Bódvalenke village, Rudabánya Hills, Bódva Unit.   
Slump fold in alternation of purplish red chert and pinkish micritic limestone. Lower Ladinian (photo: Sz. Kövér).
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Plate 4

Fig. 1.   Permian/Triassic boundary in marine succession: P3 = top of Upper Permian black, fossiliferous Bellerophon-type limestone 
(Nagyvisnyó Fm.); BCI = “boundary clay”; T1: base of Lower Triassic oolithic limestone (Gerennavár Fm.). Bálvány-North key 
section, northern part of Bükk Mts., Gemer-Bükk-Zagorje Unit (photo: J. Haas).

Fig. 2.   Peperite: red, micritic limestone enclaves in basalt, Middle Triassic olistolith in Jurassic mélange. Baj-patak Quarry, Darnó Unit, 
westernmost part of Bükk Mts, Gemer-Bükk-Zagorje Unit (photo: J. Haas). 

Fig. 3.   Ladinian-Carnian red radiolarite in Jurassic mélange (Dallapuszta Radiolarite Formation). Sirok-Dallapuszta, Darnó Unit (photo: 
Cs. Péró).

Fig. 4.  Folded Carnian beds below Triglav Mt, Julian Alps, Slovenia (photo: B. Jurkovšek).
Fig. 5.  “Raibl Beds”, Carnian, Belca, Karavanke Mts, Slovenia (photo: B. Jurkovšek).



273



274

Plate 5

Fig. 1.   Dachstein Limestone, cyclic lagoonal (loferite) facies. Triglav Mt, Julian Alps, Julian Carbonate Platform, Gemer-Bükk-Zagorje 
Unit (photo: Cs. Péró). 

Fig. 2.   Peperite: basalt mingled with red, micritic limestone. Marginal facies of a Triassic volcano complex (PaLinKaš et al., 2008). 
Hruškovec quarry, Kalnik Mts, Gemer-Bükk-Zagorje Unit (photo: G. Kiss).

Fig. 3.   Carnian beds, basinal facies, Kozja dnina, Julian Alps, Slovenia (photo: B. Jurkovšek).
Fig. 4.  Permian–Triassic interval, Lukač section, Idrija–Žiri area, Slovenia (photo: B. Jurkovšek).
Fig. 5.   Olistolith of Upper Carnian-Lower Norian red and light grey Hallstatt Limestone in the matrix of mélange. Dinaridic Ophiolite 

Belt, Zlatar Mt, Bučevske Luke locality, road Nova Varoš – Bistrica (photo: D. Milovanović). 
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Plate 6

Fig. 1.   “Bódvalenke-type” red, cherty limestone (Ladinian) on top (at the right margin) of amygdaloidal basalt. Olistolith in the black 
shale matrix of ophiolite mélange, locality Potpeć along the road from Bistrica to Priboj. Dinaridic Ophiolite Belt, Zlatar Mts 
(photo: Sz. Kövér). 

Fig. 2.   Pillow lava and red chert (Carnian) in the olistostrome/mélange deposits of the Vardar Zone Western Belt. Ovčar – Kablar Gorge 
(photo: D. Milovanović). 

Fig. 3.    Folded Carnian platy to bedded grey cherty limestones with thin interlayers of argillaceous or tuffitic material of the Grivska 
Formation. Dinaridic Ophiolite Belt, Zlatar Mt, valley of Zlošnica River, road Nova Varoš – Akmačići (photo: D. Jovanović).

Fig. 4.   Carnian–Norian massive limestone, Transylvanian Nappe System, Zimbru “Series”, Piatra Şoimului klippe, Rarău Mts (photo: 
D.A. & L.G. Popescu).

Fig. 5.   Block of Carnian “Bódvalenke-type” red cherty limestone associated with basalt in the matrix of ophiolite mélange. Dinaridic 
Ophiolite Belt, Zlatibor Mt, valley of Katušnica Creek, road Sirogojno – Gostilje (photo: D. Jovanović).
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Plate 7

Fig. 1.   Carnian – Norian massive limestone, Transylvanian Nappe System, Zimbru “Series”, Popchii Rarăului klippe, Rarău Mts (photo: 
D.A. & L.G. Popescu).

Fig. 2.   Low-angular discordance contact (less than 10 degrees) between Permian sediments of the Topli Do Formation (lower right 
part) and Lower Triassic continental deposits of braided rivers of the Temska Formation (left and upper parts). Stara Planina – 
Poreč Unit (Upper Danubian) of the East Serbian Carpatho-Balkanides, Stara Planina Mt, Mrtvački Most locality, canyon of 
Temska River (photo: D. Jovanović). 

Fig. 3.   Recumbent fold in Gutenstein-type bedded bituminous dolomite (Upper Olenekian), Infrabucovinian Iacobeni Unit, Puciosu 
Quarry (photo: D.A. & L.G. Popescu). 

Fig. 4.   Lower Triassic Buntsandstein-type continental conglomerate – sandstone: Babás-szerkövek, Mecsek Mts, Mecsek Unit (photo: 
Gy. Konrád).

Fig. 5.   Ladinian  –  ? Lower Carnian variegated limestone, Infrabucovinian Iacobeni Unit, Suhărzelul Mare Quarry (photo: D.A. & L.G. 
Popescu). 

Fig. 6.  Slump deformation structure in the “Wellenkalk”. Anisian (Pelsonian), Lapis road cut, Pécs, Mecsel Mts. (photo: Á. Török).
Fig. 7.   Anisian massive dolomite unconformably covered by Callovian-Oxfordian reddish radiolarite, Bucovinian Nappe, Fundu 

Moldovei Village, quarry on right bank of Cailor rivulet, inner limb of Rarău Syncline (photo: D.A. & L.G. Popescu). 
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Introduction

Coeval closure of the westernmost part of the Neotethys 
Ocean in the eastern Mediterranean region and opening of 
the Piemont-Penninic Ocean as an eastern continuation of 
the early Atlantic Ocean in the western Mediterranean area 
resulted in a new plate configuration in the Circum-Pan-
nonian (Alpine-Carpathian-Pannonian-Dinaridic) domain 
in the Jurassic, discussed controversially (stamPFLi et al., 
1991; dErcourt et al., 1993; PLašiEnKa, 2000; stamPFLi 
& borEl, 2002; csontos & vörös, 2004; Haas & Péró, 
2004). Spreading of the Piemont-Penninic Ocean (“Alpine 
Tethys”; e.g. stamPFLi et al., 2001; biLL et al., 2002; scHmid 
et al., 2004; “Alpine Atlantic”; missoni & GawLicK, 2010) 
with formation of oceanic crust since the late Early Juras-
sic (e.g. ratscHbacHEr et al., 2004) and early Middle Ju-
rassic (e.g. biLL et al., 2002) led to the separation of the 
Austroalpine-Western Carpathian and the Tisza Megaunits 
(e.g. Géczy, 1973; Kovács, 1984; Haas & Péró, 2004) from 
other parts of the European plate. In the late Early Juras-
sic to Middle Jurassic subduction initiated in the Neote-
thys realm (e.g. GawLicK et al., 2008) that resulted in the 
formation of accretionary complexes in the Vardar Zone, 
the Dinaridic Ophiolite Belt / Mirdita Ophiolite Zone (e.g. 
dimitriJEvić, 1997; dimitriJEvić et al., 2003; Karamata, 
2006; GawLicK et al., 2008) and the Meliata-Hallstatt Zone 
(GawLicK et al., 1999) in the Middle to Late Jurassic. The 
accretionary complex and the out-of-sequence nappes in 
the more proximal part of the former continental margin 
are locally covered by platform carbonates of Kimmeridg-
ian to Berriasian age.

Due to further tectonic shortening after the closure of the 
westernmost Neotethys and the Piemont-Penninic ocean-
ic basins since Late Cretaceous and lateral displacements 
of plate fragments during the Cretaceous and Tertiary, the 
Jurassic formations moved partly relatively far from their 
original position leading to significant changes in their re-
lationships and paleogeographic setting (e.g. sănduLEscu, 
1984; balla, 1987; roydEn & báLdi, 1988; ratscHbacHEr 
et al., 1991; csontos, 1995; Kováć et al., 1998; Fodor et 
al., 1999; nEubauEr et al., 1999; Haas & Kovács, 2001; 
csontos & vörös, 2004; FranK & scHlagEr, 2006; scHmid 

et al., 2008). Essential characteristics of the Jurassic for-
mations of the tectonostratigraphic units are presented 
below, thus providing the basis for the reconstruction of 
the provenance of the tectonostratigraphic units that will 
be briefly summarized in the last part of the present paper. 
Setting and names of the structural units referred to in the 
text and locations of the lithofacies columns are presented 
in Text-Fig. 1.

Jurassic Stratigraphy and Evolution  
of Tectonostratigraphic Units

ALCAPA MEGAUNIT

Penninic Unit

The Jurassic sedimentary successions of the Penninic Unit 
represent the distal continuation of the Lower Austroalpine 
successions towards the newly formed Penninic Ocean, 
but finer-grained. Accordingly, the sedimentary evolution 
of this unit is more or less the same as that of the Lower 
Austroalpine passive continental margin. The sedimentary 
successions  generally are highly deformed and metamor-
phosed (e.g. Engadin and Tauern Windows), form differ-
ent nappes and lack mostly in determinable fossils (de-
tails in toLLmann, 1977). In the Early Jurassic, quartzites, 
arkoses and phyllites (Hochstegenquarzit, Schwarzkopf-
quarzit) dominate in both windows beside conglomerates 
and Bündner schists. First ophiolites (Pl. 1, Fig. 1) occur 
in the upper part of the Early Jurassic  (ratscHbacHEr et 
al., 2004). In the Middle Jurassic the fine-grained Bündner 
schists are dominating (Pl. 1, Fig. 2) beside sandstones 
(Idalp sandstone). Rare radiolarites (e.g. in the Idalp re-
gion) may be contemporaneous with the radiolarites in 
the Swiss or French Alps (Bathonian to Oxfordian; biLL et 
al., 2001). In the Late Jurassic the sedimentation changed 
from shaly/siliceous sediments to more carbonatic ones: 
Hochstegen limestone/-dolomite and Klammkalk in the 
Tauern and Rechnitz windows (Oxfordian to Tithonian), 
Falknis and Sulzfluh limestone in the Engadin window (Ox-
fordian to Tithonian) (toLLmann, 1977; PiLLEr et al., 2004).

Jura-Tektonostratigraphie im Circum-Pannonischen Raum  

Zusammenfassung

Die Jura-Sedimentation in den verschiedenen tektonischen Einheiten im Circum-Pannonischen Raum (Alpen-Karpaten-Pannonien-Dinariden) ist geprägt 
durch bedeutende plattentektonische Veränderungen. Im Norden bzw. Nordwesten öffnet sich der zum Atlantik-System gehörenden Piemont-Pennin 
Ozean, während sich gleichzeitig der zum tethyalen System gehörende westliche Teil des Neotethys Oceans im Osten bzw. Südosten schließt. Ziel der 
vorliegenden Arbeit ist es, die Jura-Entwicklungen der verschiedenen Einheiten kurzgefasst darzustellen, ihre fazielle und lithostratigraphische Entwick-
lung zu dokumentieren und die jeweils beschriebenen Fazies-Affinitäten für die Diskussion der ursprünglichen Jura-Paläogeographie heranzuziehen. 
Neben der textlichen Darstellung erfolgt eine bildliche Klarstellung in Form von vergleichenden stratigraphischen Entwicklungsschemen. Darüber hinaus 
wird eine kurze Übersicht zur Jura-Gesamtentwicklung im dargestellten Raum angeschlossen.

Abstract
In the Jurassic due to important plate tectonic processes remarkable changes took place in the setting of the tectonostratigraphic units in the Circum-
Pannonian (Alpine-Carpathian-Pannonian-Dinaridic) domain. These changes were mostly controlled by coeval closure of the westernmost part of the 
Neotethys Ocean in the eastern Mediterranean region and the opening of the Piemont-Penninic Ocean as an eastern continuation of the early Atlantic 
Ocean in the western Mediterranean area. The aim of the present paper is to briefly summarize the main characteristics of the Jurassic successions of the 
tectonostratigraphic units, referring to the recognized affinities and relationships among the units. Demonstration of the stratigraphy and basic facies pat-
tern is facilitated by simplified lithofacies columns for the units defined. This review may provide a base for an interpretation of the Jurassic evolutionary 
history of the studied domain and for better paleogeographic reconstructions. A brief summary of the evolutionary history is given.
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Austroalpine-Western Carpathian Units

Eastern Alps (Austroalpine Unit) 

For a detailed description of the Jurassic evolution of the 
Austroalpine with definition and revision of all formations 
see GawLicK et al. (2009a).

Lower Austroalpine Units and p.p. Central Alpine 
Mesozoic Units (TextFig. 3, col. A1)

The Lower Austroalpine Units formed in Jurassic times the 
passive continental margin facing the Penninic-Piemont 
Ocean to the northwest. Breccia formation due to exten-
sional tectonics started above siliciclastic influenced car-
bonates in the Late Hettangian and should prevail until 
the end of the Early Jurassic or early Middle Jurassic (e.g. 
EnzEnbErG, 1967; HäusLEr, 1988; conti et al., 1994), but 
metamorphism and deformation prevent exact dating of 
the successions in the Lower Austroalpine units (toll-
mann, 1977). Exact dating of the equivalent breccias in 
the Engadin shows that breccia formation decreased in 
the Sinemurian to Early Pliensbachian (e.g. EbErLi, 1988; 
conti et al., 1994). This Late Hettangian to Early Pliens-
bachian breccias are related to the first extensional pulse. 
A second pulse may start in the Late Toarcian to Aalenian 

and could be related to the final break-up of the Penninic 
Ocean (ratscHbacHEr et al., 2004).

The Early Jurassic breccias occur in deep-water marly and 
cherty limestones and derive from nearby escarpments 
(Text-Fig. 3). Radiolarite deposition may start in the late 
Middle Jurassic, contemporaneous with the deposition of 
the radiolarian cherts in the Penninic-Piemont oceanic do-
main (o’doGHErty et al., 2006). In Late Jurassic times, 
after the deposition of the radiolarites, calcareous sedi-
mentation becomes important, but again breccias occur 
(e.g. GrunEr, 1981; HäusLEr, 1988). Whereas in the Lower 
Austroalpine Units the Jurassic successions seems to be 
more or less completely prevailed, they are rare (mostly 
eroded) in the Central Alpine Mesozoic Units. Where pre-
vailed these successions show the same evolution as in 
the Lower Austroalpine Units but with less tectonic influ-
ence (compare toLLmann, 1977).

Northern Calcareous Alps

At the Triassic/Jurassic boundary carbonate production 
significantly decreased in connection with the environ-
mental crisis leading to a mass extinction accompanied 
by a sea-level drop. Therefore earliest  Jurassic sedi-

Text-Fig. 1.  
Megaunits (A) and lower-rank structural units (B) in the Circum-Pannonian region, with location of the lithofacies columns.
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ments are missing on top of the morphologic highs (for-
mer Hauptdolomit/Dachstein Carbonate Platform). Only 
in basinal areas sedimentation was continuous (HiLLE-
brandt & Krystyn, 2009). Lack of sufficient sediment 
supply led to drowning of the Hauptdolomit/Dachstein 
Carbonate Platform in Late Hettangian times due to a 
sea-level rise. Later on, a horst and graben morphol-
ogy developed (bErnouLLi & JEnKyns, 1974; EbErLi, 
1988; KrainEr et al., 1994) and triggered breccia for-
mation (Text-Figs. 1, 2 and 3) along submarine slopes 
and escarpments, mainly in Pliensbachian to Early Toar-
cian times (böHm et al., 1995). An increasing pelagic in-
fluence was manifested in the Early to Middle Jurassic 
sediments of the Northern Calcareous Alps (NCA) (gar-
rison & FiscHEr, 1969; böHm, 1992). Breccia formation 
in late Early Jurassic times was mostly interpreted as a 
result of the opening of the Penninic Ocean (e.g. bEr-
nouLLi & JEnKyns, 1974; EbErLi, 1988; KrainEr et al., 
1994). Whereas the lower part of the Early Jurassic se-
quences of the Lower Austroalpine shows the typical 
features of a rifted margin (e.g. EbErLi, 1988); the Ba-
varic and Tirolic Units were only slightly influenced by 
these rifting processes. In contrast, late Early Jurassic 
tectonic movements affected mainly the Tirolic Unit and 
resulted in a completely new paleogeographic setting, 
whereas the Bavaric to Lower Austroalpine Units show 
only mild or no influence of these tectonic processes. 
This change in the late Early Jurassic (Late Pliensbachi-
an to Early Toarcian) was interpreted by many authors 
also as a result of the opening of the Penninic Ocean 
(e.g. EbErLi, 1988; KrainEr et al., 1994). In contrast, 
FriscH & GawLicK (2003) and missoni & GawLicK (2011) 
attributed this “event” to the onset of subduction of the 
Neotethys Ocean.

Due to the subduction processes in the Neotethys realm 
and the contemporaneous out-of-sequence thrusting to-
wards the continent (Juvavic and Tirolic Nappes), the 
sedimentation pattern in the Northern Calcareous Alps 
changed dramatically in the Middle Jurassic (GawLicK & 
FriscH, 2003), and not in the Oxfordian as formerly as-
sumed (toLLmann, 1985). Significant sedimentation re-
sumed with the deposition of the Ruhpolding Radiolarite 
Group, which documented the change from condensed 
carbonates to almost purely siliceous sediments. In the 
Middle Jurassic, the sedimentary evolution in the southern 
part of the Tirolic Unit (Upper Tirolic Nappe with Bajocian 
to Oxfordian Hallstatt Mélange) clearly differed from the 
one in the northern part (Lower Tirolic Nappe with Oxford-
ian Tauglboden Mélange). The main difference of the Hall-
statt and Tauglboden Mélanges was the earlier onset and 
the different composition of huge mass-flows in the Hall-
statt Mélange basins. The mélanges are interpreted as car-
bonate-clastic-radiolaritic trench fills formed in sequence 
due to the closure of parts of the Neotethys Ocean.

The Plassen Carbonate Platform (PCP, Kimmeridgian to 
Early Berriasian; GawLicK & scHLaGintwEit, 2006) devel-
oped during tectonically active periods in a convergent 
regime (GawLicK et al., 2009a). In the Late Kimmeridgian 
to Early Berriasian huge masses of shallow-water carbon-
ates were formed. The platform carbonates are covered 
by calpionellid-radiolaria wackestones to packstones of 
Late Berriasian age. A siliciclastic influenced drowning se-
quence sealed the highly differentiated PCP (Schrambach 
Formation). The onset, evolution and drowning of the PCP 
took place in a tectonic active regime. The tectonic evolu-
tion of the Northern Calcareous Alps during Kimmeridg-
ian to Berriasian times and the final drowning of the PCP 

Text-Fig. 2.  
Legend to lithofacies charts (Text-Figs. 3–16).
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Text-Fig. 3.  
Lithofacies chart of the Eastern Alpine Units (A1–A9) (ALCAPA I).  
Abbreviations:  
LAA = Lower Austroalpine,  CAM = Central Alpine Mesozoic,  
Lienz D. = Lienz Dolomites,  Ultra Tir. U. = Ultra-Tirolic Unit.
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can be interpreted as a result of further tectonic shorten-
ing and uplift of the accretionary prism after the closure of 
parts of the Neotethys Ocean. This led to the erosion of 
siliciclastic material, which reached at this time the inner 
parts of the NCA.

Bavaric Unit (Text-Fig. 3, col. A3)

In the Early Jurassic the sedimentation was mainly con-
trolled by the Late Triassic topography (böHm, 2003; Gaw-
LicK & FriscH, 2003). Block tilting was mild in this area. 
The Rhaetian shallow-water carbonates were overlain by 
red and grey crinoidal limestones in the Late Hettangian to 
Sinemurian with a gap (EbLi, 1997). On top of the Rhaetian 
Kössen Formation cherty and marly bedded limestones 
were deposited (Kirchstein Formation). These sediments 
progressed gradually to the hemipelagic Allgäu Forma-
tion (Sinemurian to ?Bathonian). In the depositional ar-
eas of the Adnet Formation condensed sedimentation 
prevailed partly until the late Middle Jurassic (Adnet For-
mation: Sinemurian to Toarcian; Klaus Formation: Batho-
nian to Callovian), and condensed red limestones were 
formed subsequently (Steinmühl Formation – Kimmeridg-
ian to Tithonian) (Krystyn, 1971, 1972). In the Upper Ba-
varic Nappe, i.e. in the basinal transitional areas to the 
Lower Tirolic Unit only the deposition of the organic rich 
Sachrang Member indicates a slight tectonic influence in 
the Early Toarcian, in contrast to the stronger tectonic in-
fluence which occurred in the Tirolic Units. In the Callovian 
to Oxfordian these depositional areas deepened which re-
sulted in the deposition of cherty limestones, cherty marls, 
and radiolarites. In basinal areas on top of the Allgäu For-
mation dark grey cherty marls and cherty limestones were 
deposited, formerly interpreted as early to late Middle Ju-
rassic Allgäu Formation (EbLi, 1997; PiLLEr et al., 2004), 
being in fact time equivalents of the Ruhpolding Radio-
larite Group in the sense of GawLicK & FriscH (2003). On 
the Early to Middle Jurassic topographic highs red con-
densed limestones or condensed radiolarites were depos-
ited (Callovian to Kimmeridgian). In the Kimmeridgian the 
siliceous sedimentation passed gradually to marly sedi-
mentation, which is characteristic for the Kimmeridgian to 
Early Berriasian (Ammergau Formation, Aptychus beds). 
Typical Aptychus beds beside Biancone were deposited in 
the Late Tithonian. These sediments may reflect tectonic 
movements in the Tirolic Units and an enormous amount 
of fine-grained carbonate export from the PCP to the Pen-
ninic realm. This time synchronity suggests that coeval 
tectonic subsidence and shedding of huge amounts of 
carbonate material from the platform areas of the PCP 
may have been responsible for the great thickness of the 
Oberalm Formation/Aptychus beds (GawLicK & scHLaGint-
wEit, 2006) rather than enhanced nannoplankton produc-
tivity in the whole Tethys realm (e.g. coLaciccHi & biGozzi, 
1995).

Tirolic Unit (Text-Fig. 3, col. A4-A6)

In the Early Jurassic the sedimentation was controlled 
by the topography of the Late Triassic Hauptdolomit/
Dachstein Carbonate Platform (böHm, 2003; GawLicK & 
FriscH, 2003). On top of the Rhaetian shallow-water car-
bonates red condensed limestones of the Adnet Group 
(Late Hettangian to Toarcian; böHm, 1992, 2003) were 
deposited, partly above a gap. On top of the Rhaetian 

Kössen Formation cherty and marly bedded limestones 
(Scheibelberg Formation: Sinemurian to Toarcian – Pl. 1, 
Fig. 3; Kendlbach Formation: Hettangian; böHm, 1992, 
2003; EbLi, 1997; KrainEr & mostLEr, 1997), whereas in 
the transitional areas to the Rhaetian Kössen Basin cri-
noidal or sponge spicule rich limestones of the Enzes-
feld Formation were deposited (Hettangian to Sinemurian; 
böHm, 1992). In the Late Pliensbachian and Early Toarcian 
a horst and graben morphology developed (bErnouLLi & 
JEnKyns, 1974; KrainEr et al., 1994) and triggered brec-
cia formation along submarine slopes and escarpments 
(Pl. 1, Fig. 4; böHm et al., 1995). On the horsts the Toarcian 
and most of the Middle Jurassic is characterized by starv-
ing sedimentation and ferro-manganese crusts or there is 
a hiatus, whereas the grabens were filled with deep-water 
carbonates and breccias, which were formed at near fault 
scarps. Neptunian dykes developed in various places. In 
these newly formed basinal areas grey bedded limestones 
of the Scheibelberg Formation were deposited, whereas 
the topographic highs were covered by condensed red 
limestones of the Klaus Formation (e.g. Krystyn, 1972).

This sedimentation pattern changed dramatically in the 
late Middle Jurassic (GawLicK & FriscH, 2003) when ra-
diolarian cherts and radiolarian rich marls and limestones 
of the Ruhpolding Radiolarite Group start to deposit (diEr-
scHE, 1980) (Pl. 2, Fig. 1).

In the Bajocian the sedimentary evolution in the south-
ern part of the Tirolic Unit (= Upper Tirolic Unit)  differed 
from that in the northern part (= Lower Tirolic nappe 
group; recently subdivided by GawLicK et al. (2011) in 
a Lower Tirolic nappe and a Lowermost Tirolic nappe, 
separated by the Brunnwinkl Rise in central position). 
Deep-water trenches were formed in front of advancing 
nappes. The southern parts of the Northern Calcareous 
Alps  (= Upper Tirolic nappe) received mass-flow depos-
its and large slides derived from the Hallstatt zone (Gaw-
LicK & FriscH, 2003; Pl. 2, Fig. 3). The thickness of the 
basin fills may reach 2000 m (GawLicK, 1996; GawLicK et 
al., 2007). The Tauglboden trench in the north (= Upper 
 Tirolic nappe) was subjected to high subsidence and sed-
imentation rates in the Oxfordian (scHlagEr & scHlagEr, 
1973; GawLicK & FriscH, 2003). A rise (= nappe front of 
the Upper Tirolic units; northern part) was eroded and 
supplied the Tauglboden trench to its north with mass-
flow deposits and slides (Pl. 1, Fig. 5). These two groups 
differ significantly, since the Hallstatt Mélange trenches 
formed earlier and exhibited a different composition of its 
huge mass-flows. However, both basins formed syntec-
tonically suggesting a substantial relief between the basin 
axis and the source area. The third type of radiolarite ba-
sin, the Sillenkopf Basin (missoni et al., 2001), remained 
a starved basin in the Kimmeridgian in the southern NCA. 
This basin contains the earliest ophiolitic detritus deriving 
from the accreted and or obducted Neotethys ocean floor 
 (missoni, 2003; missoni & GawLicK, 2011).

GawLicK et al. (1999) interpreted all these patterns of sedi-
mentation as a reflection of nappe movements in the today 
eroded southernmost Northern Calcareous Alps (= eroded 
Juvavic nappe pile) in late Middle to Late Jurassic times 
and related it to the Kimmeridgian orogeny according to 
earlier authors (see “Jurassic gravitational tectonics”; 
PLöcHinGEr, 1976; toLLmann, 1981, 1985, 1987; mandL, 
1982). This orogenic event (e.g. LEin, 1985, 1987a) was 
related to the closure of parts of the Neotethys Ocean. 
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 According to other authors (e.g. wäcHtEr, 1987; cHannEll 
et al., 1992; FranK & scHlagEr, 2006) these Late Juras-
sic coarse clastic sediments should be related to strike-
slip faulting (compare scHmid et al., 2008; GawLicK et al., 
2008).

The Hallstatt Mélange as erosional product of the today 
eroded Juvavic nappes was formed in the late Early to 
early Late Jurassic interval as a result of a successive 
shortening of the Triassic to Early Jurassic distal shelf area 
(Hallstatt Zone). In front of advancing and rising nappes, 
trenches were formed and filled up by various depos-
its. These trenches were overthrusted and incorporated 
into the accretionary prism subsequently (GawLicK et al., 
2009a).

In the Tirolic Units of the Northern Calcareous Alps es-
tablishment of the shallow-water PCP started on the 
frontal parts of the rising and advancing nappes (Gaw-
LicK et al., 1999, 2005). From there these platforms pro-
graded towards the adjacent radiolarite basins (GawLicK 
& FriscH, 2003; GawLicK et al., 2005). This resulted in a 
complex basin and rise topography with shallow-water 
and deep-water areas with different types of sediments 
(GawLicK & scHLaGintwEit, 2006). In the Kimmeridgian a 
huge carbonate platform was formed in the southern and 
northern parts of the Upper Tirolic Unit (Pl. 2, Fig. 4), 
whereas in the Lower Tirolic Unit the formation of Kim-
meridgian shallow-water carbonates was restricted to its 
central part (GawLicK et al., 2007), i.e. the rise separat-
ing the Lower and Lowermost Tirolic nappe (GawLicK et 
al., 2011). The whole PCP cycle lasted from the Kim-
meridgian till the Early Berriasian platform drowning, but 
drowning resp. uplift of the platform was not contempo-
raneous (GawLicK & scHLaGintwEit, 2010). From the Late 
Tithonian onwards due to the break up of rises a large 
amount of carbonate debris was shed into the adjacent 
basins, and further to the Bavaric Units and to the Low-
er Austroalpine realm forming there the Oberalm Forma-
tion (resp. Aptychus beds). The “Barmstein Limestones” 
consists of proximal reef debris and in parts with alloch-
thonous components (PLöcHinGEr, 1976; stEiGEr, 1981; 
GawLicK et al., 2005) and represent mass-flows and tur-
biditic layers in a basinal succession (Oberalm Forma-
tion) with components deriving mostly from the adjacent 
autochthonous PCP (Pl. 2, Fig. 2), although older clasts 
also occur (scHLaGintwEit & GawLicK, 2007).

Hallstatt Facies Belt (reworked Jurassic Hallstatt Mélange)

In the area of the Northern Calcareous Alps, the erod-
ed Juvavicum represents the Jurassic accretionary prism 
(FriscH & GawLicK, 2003). Remnants of this nappe com-
plex are only present in the Middle to Late Jurassic radio-
laritic trenches respectively on top of them where all sedi-
mentary rock types of the Hallstatt facies belt from the 
transitional area to the Triassic platform and to the Meliata 
Facies Zone occur (for details: missoni & GawLicK, 2011).

Zlambach/Pötschen Facies Zone (Text-Fig. 3, col. A7)

The Rhaetian marly Zlambach Formation progresses grad-
ually to the Early Jurassic Dürrnberg Formation (GawLicK 
et al., 2001) that is made up of marly sediments in its basal 
part (Hettangian) that gradually progress into cherty lime-
stones (Sinemurian), cherty marls and radiolarites (Pliens-

bachian) (o’doGHErty & GawLicK, 2008). The Toarcian is 
represented by dark grey marly limestones and grey marls 
(missoni, 2003; GawLicK et al., 2009b). In the Middle Ju-
rassic the Zlambach/Pötschen Facies Zone was incorpo-
rated into an accretionary prism.

Hallstatt Limestone Facies Zone (Text-Fig. 3, col. A8)

The Zlambach Marl (Rhaetian) progresses gradually into 
the Early Jurassic Dürrnberg Formation (for small varia-
tions and transitional successions in this typical sedimen-
tary sequence see Krystyn, 1970, 1987; toLLmann, 1985; 
LEin, 1987b; GawLicK, 1998). The Dürrnberg Formation 
passes also gradually from marly sediments (Hettangian) 
to cherty limestones (Sinemurian) and cherty marls to ra-
diolarites (Pliensbachian) (o’doGHErty & GawLicK, 2008). 
Toarcian sediments are dark grey marly limestones and 
grey marls (missoni, 2003; GawLicK et al., 2009a). In the 
Middle Jurassic the Hallstatt Facies Zone was incorporat-
ed into an accretionary prism. Resedimented remnants of 
these early trenches formed in this area occur in the Flori-
anikogel Formation (PiLLEr et al., 2004) and the Sandling-
alm Formation (GawLicK et al., 2007).

Meliata Facies Zone (Text-Fig. 3, col. A9)

The Meliata facies zone represents the most distal part 
of the shelf area and the continental slope as well as 
the transition to the Neotethys Ocean. Rare remnants of 
these facies belt are described from the eastern (Kozur & 
mostLEr, 1992; mandL & ondrEJičKová, 1993) and cen-
tral part of the Northern Calcareous Alps (GawLicK, 1993). 
These remnants occur partly as metamorphosed isolated 
slides (Florianikogel area) or as breccia components in the 
Hallstatt Mélange (GawLicK, 1993). The Meliata facies zone 
should have been the first, which was incorporated into 
the accretionary prism.

Drau Range

Lienz Dolomites and Gailtal Alps (Text-Fig. 3, col. A2)

In the Lienz Dolomites Jurassic sediments are only pre-
served on top of the Oberrhätkalk. In contrast to the Bavar-
ic and the Tirolic Units of the Northern Calcareous Alps the 
shallow-water Oberrhätkalk drowned partly, and was over-
lain by the Allgäu Formation (partly with breccias) or the 
Adnet Formation. Contemporaneously the Lavant Breccia 
was formed (Hettangian to Sinemurian; scHlagEr, 1963; 
bLau & scHmidt, 1988) in contrast to similar but young-
er breccias in the Tirolic Units. This clearly shows that the 
Lienz Dolomites represent a transitional area between the 
Bavaric Units and the Lower Austroalpine, where parts of 
the Türkenkogel and Tarntaler breccias started to form at 
that time (toLLmann, 1977; HäusLEr, 1988). These brec-
cias are overlain by the Pliensbachian Adnet and the Klaus 
Formations (toLLmann, 1977; bLau & scHmidt, 1988). The 
overlying sequences are not very well investigated (toll-
mann, 1977), the correlation with other Middle to Late 
Jurassic sequences is poorly constrained (PiLLEr et al., 
2004). The radiolarian-rich red cherty limestones may cor-
relate with the cherty sediments of the Ruhpoldinger Ra-
diolarite Group and the red nodular crinoid-rich limestones 
may correlate with the Late Jurassic Steinmühl Formation. 
The following Calpionella-rich reddish-greyish limestones 
progress into the Early Cretaceous and can be correlated 
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with the Oberalm Formation or Aptychus beds respectively 
Biancone.

Northern Karavanks

The Jurassic sedimentation (tELLEr, 1888; toLLmann, 
1977) started with deposition of red limestones of the 
Adnet Group which progress into red condensed lime-
stones of the Klaus Formation. The radiolarian-rich red 
cherty limestone may correlate with the cherty sediments 
of the Ruhpoldinger Radiolarite Group, and the red nodu-
lar crinoid-rich limestone may correlate with the Late Ju-
rassic Steinmühl Formation. The following Calpionella-rich, 
reddish-greyish limestones progress into the Early Creta-
ceous and can be correlated with the Oberalm Formation 
or Aptychus beds (suEttE, 1978; bauEr et al., 1983).

Central Western Carpathian (Tatro-Veporic) Unit
Pieniny Klippen Belt (Text-Fig. 4, col. 1–3)

The Pieniny Klippen belt is the most complicated unit of the 
Western Carpathians, Slovakia and Poland that continues 
eastward in the North-Eastern Carpathians, Ukraine and in 
the Eastern Carpathians, Romania. Two markedly different 
sequences are present: the deep-water  Pieniny  (-Kysuca) 
sequence and the shallower Czorsztyn sequence (an-
drusov, 1968; birKEnmaJEr, 1977, 1998; golonKa & Kro-

bicKi, 2004) (Text-Figs. 1, 2 and 4); however, there are tran-
sitional sequences too.

Hettangian sediments occur only in the Pieniny(-Kysuca), 
Drietoma and Klape sequences, but continuous succes-
sions are not exposed. The Kopienec Formation is similar 
to the Gresten facies. Similar rock types occur in the Sine-
murian to Pliensbachian in the Manín and Haligovce se-
quences, with increasing amount of coarse bioclastic ma-
terial. In the Czorsztyn sequence and Drietoma transitional 
sequence the Sinemurian to Toarcian is represented by 
deep-water dark-grey, mottled, marly limestones similar to 
the Allgäu facies. In the Pieniny(-Kysuca) sequence black 
shales reflecting euxinic environment also occur (Zázrivá 
beds). Deepening took place in the late Pliensbachian to 
Toarcian when variegated marly limestones (Kozince beds) 
were formed, which progress into Adnet-type red nodular 
limestones. The Aalenian is represented by sandy lime-
stones, calcareous sandstones (andrusov, 1968) with in-
tercalations of the Posidonia beds (Szlachtowa Formation).

The Upper Bathonian to Oxfordian is represented in the 
Pieniny(-Kysuca), Drietoma and Manín sequences by 
variegated radiolarian limestones and radiolarites. The 
Kimmeridgian is characterized in almost all sequenc-
es by red, nodular, Saccocoma limestones (Czorsztyn 
Limestone, Vršatec Limestone) that is overlain by Ti-

Text-Fig. 4.  
Lithofacies chart of the Pieniny Klippen Belt (1–3) and Central Western Carpathians (Tatro-Veporic Unit) I. (4–9). (ALCAPA II).  
Abbreviation:  
Červ. Magura = Červená Magura. 
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thonian to  Valanginian marly, cherty pelagic limestones 
(Pieniny Formation). In the Pieniny sequence the whole 
Bathonian to Tithonian interval is represented by radio-
larian cherts.

In the Pienides in the Transcarpathian Flysch Zone of the 
Eastern Carpathians, Pieniny-type klippens containing pe-
lagic Jurassic to Cretaceous and ?Paleocene sequences 
occur only in the frontal scales of the Botiza Nappe (i.e. in 
the Poiana Botizei region) (sănduLEscu, 1984). The Juras-
sic succession includes in ascending stratigraphic order: 
basic cinerites with a basal breccia of variolitic basalts and 
hyalobasalts of ?Callovian age, radiolarites (Callovian–Ox-
fordian), detrital limestones with fragments of basic rocks 
(Oxfordian – ?Lower Kimmeridgian) and Aptychus beds 
(Kimmeridgian – ?Berriasian; sănduLEscu et al., 1982; 
bombiță et al., 1992).

Tatric Unit (Text-Fig. 4, col. 4-7)

The sedimentation area of the different Tatric units was 
most probably the continuation of the Lower Austroalpine 
units of the Eastern Alps (Putiš et al., 2008). Differentia-
tion of the Tatric sedimentation area commenced in the 

latest Triassic to earliest Jurassic. Intense extensional tec-
tonics led to the development of the Šiprúň Trough in the 
Middle to Late Liassic (PLašiEnKa, 1998). The sedimen-
tary record in the eastern segment of the northern Tatric 
Ridge in the High Tatra (Vysoké Tatry) is reflected in the 
presence of the continental Rhaetian Tomanová Forma-
tion, and Pisany Sandstone that is followed by crinoidal 
and sandy limestones. The western segment of the north-
ern Tatric Ridge controlled the sedimentation record of the 
Malé Karpaty Mts (PLašiEnKa, 1991, 1995). In the Early Li-
assic the South Tatric Ridge emerged at the southern part 
of the Šiprúň area (Červená Magura sequence,  Donovaly 
sequence). This paleogeographic setting is reflected in 
the sedimentological features of the Upper Liassic silici-
clastic rocks, crinoidal and Hierlatz-type limestones and 
also of the Dogger crinoidal and sandy limestones. During 
the Pliensbachian to Toarcian an intensive extension took 
place and characteristic Allgäu facies developed. In the 
Bathonian to Oxfordian radiolarian limestones and radio-
larites were formed. The deep-water sedimentation con-
tinued in the Early Cretaceous with deposition of pelagic 
limestones (Lúčivná Formation).

Text-Fig. 5.  
Lithofacies chart of the 
Central Western Carpath-
ians II (10) and Inner 
Western Carpathians 
(11–13). (ALCAPA III).  
Abbreviations:  
A.-W.C. UNITS = Aus-
troalpine-Western Car-
pathian Units,   
C.W.C. Unit = Central 
Western Carpathian Unit
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In the Tatric Unit an intense segmentation took place in the 
latest Triassic which resulted in erosion and non-deposi-
tion over a predominant part of the area. Rudimentary oc-
currences are present only in the western part of the unit. 
During the Early Liassic differentiation of the sedimentary 
basin continued; longitudinal basins (troughs) separated 
by rigdes were formed. The sedimentation was controlled 
by extensional tectonics until the Pliensbachian, when the 
Šiprúň Basin developed.

The Hettangian to Sinemurian sequences of the Tatric Unit 
are characterized by slope facies of crinoidal and sandy-
crinoidal limestones with a different abundance of silici-
clastic components. In the eastern part of the unit Hettan-
gian to Sinemurian sequences are missing. In the central 
part of the unit mottled Hierlatz-type limestones were 
formed during the Sinemurian and partly in the Pliensba-
chian. In the Pliensbachian deepening took place in the 
Šiprúň Basin which was reflected in the deposition of 100–
250 m “Fleckenmergel” (Allgäu facies), which continued in 
the Toarcian and Aalenian. In the Bathonian to Oxfordian 
radiolarian limestones, claystones and radiolarites were 
formed up to 30 m in thickness (PoláK et al., 1998).

In the other, relatively elevated parts of the Tatric sedi-
mentation area the contribution of terrestrial siliciclastic 
material was remarkable. Variegated, crinoidal and crinoi-
dal-sandy limestones were formed in ventilated, strongly 
agitated environments.

The sedimentation conditions became more and more uni-
form during the Late Jurassic. Deep-water sedimentation 
prevailed during the Kimmeridgian to Middle Tithonian, 
when mottled, up to 10 m thick nodular Saccocoma lime-
stones were formed. The Upper Tithonian is represented 
in the whole Tatric area by light marly, cherty Calpionella 
limestones that belong to the Lúčivná Formation (Upper 
Tithonian to Lower Aptian).

The geological setting is significantly different in the area 
of the Malé Karpaty Mts that is characterized by the Borin
ka sequence (PLašiEnKa, 1987). Shallow-water, biodetritic 
and sandy limestones to sandstones (Prepadlé Formation 
of the Borinka sequence) were deposited during the Sine-
murian to Pliensbachian. The upper part of the Borinka se-
quence is made up mostly by carbonate breccia. The lat-
eral equivalent of the Prepadlé Formation is the Korenec 
Formation, which is composed of turbiditic claystones, 
marlstones, sandstones and sandy limestones. The most 
characteristic formation in the Borinka sequence is the 
Marianka Formation, which consists of black shales indi-
cating anoxic conditions with intercalations of crinoidal-
sandy limestones, breccias and manganiferous beds. The 
age of this formation is Toarcian to Kimmeridgian(?). The 
uppermost part of the Borinka sequence (Somár Forma-
tion; Toarcian to Tithonian?) is made up of polymictic brec-
cias composed of various rock-types (granitic and meta-
morphic rocks, carbonates, siliciclasts).

Fatro-Veporic Unit (Text-Fig. 4, col. 8-9)

The Krížna Nappe of the Fatricum is characterized by a 
continuous sedimentary succession from the Upper Pa-
leozoic to the Upper Cretaceous (Cenomanian). Accord-
ing to the lithofacies subdivision of the Krížna Nappe sen-
su maHEľ (1964), the Zliechov sequence was deposited 
from the Early Jurassic to the Albian and is character-
ized by shallow-marine Hettangian to Sinemurian deep-

er-water shales and carbonates in the Pliensbachian–To-
arcian; deep-water radiolarian limestones, radiolarites in 
the Middle to early Late Jurassic; hemipelagic limestones 
and marly limestones in the Kimmeridgian to the early part 
of the Early Cretaceous. maHEľ (1964) and maHEľ & bu-
day (1968) distinguished the shallow-water Belianska and 
Vysoká sequences of the Krížna Nappe.

In the Vysoká sequence the Late Triassic sedimentation 
progressed continuously into the Jurassic. The Fatra For-
mation is overlain by the Hettangian to Sinemurian Kopi-
eniec Formation of slope facies. It consists of 100–150 m 
thick dark-grey calcareous sandstones, sandy shales and 
crinoidal limestones rich in quartz sand. At the end of the 
Pliensbachian the sedimentation area differentiated.

In the Zliechov sequence the Pliensbachian is represented 
by Allgäu facies up to 150 m thick (andrusov, 1964, 1965). 
Pink to red Adnet-type nodular limestones formed in the 
Toarcian. The Upper Toarcian to Aalenian is made up of 
dark-grey, spotted, cherty limestones with intercalations of 
black shales (mišíK, 1964; sotáK & PLašiEnKa, 1996). In the 
shallower-water sequences the Sinemurian to Pliensbachi-
an is made up of crinoidal limestones. Its uppermost part 
consists of pink, pinkish-grey crinoidal limestones contain-
ing irregular nodules of pink biomicritic limestones (Príst-
odolok Limestone). Condensed Ammonitico Rosso facies 
with hardgrounds were formed in the Toarcian to Bajocian.

The Bathonian to Lower Kimmeridgian is characterized by 
deep-water facies (Ždiar Formation) over the whole Vepor-
ic area. This succession is composed of radiolarian lime-
stones up to 50 m thick, claystones and radiolarites (PoláK 
& ondrEJičKová, 1993; PoláK et al., 1998). It is overlain by 
Kimmeridgian to Lower Tithonian Saccocoma limestones, 
which is composed of red, pink, brownish-grey nodu-
lar and tabular limestones with common intercalations of 
shale beds. The Upper Tithonian to Lower Berriasian is 
represented by Calpionella limestones (Osnica Formation).

Hronic Unit (Text-Fig. 5, col. 10)

Hettangian rocks occur only in the Nízke Tatry Mts. This 
sequence consists of grey to black, mostly well-stratified 
limestones. Crinoidal limestones occur is some levels. 
Grey, black or brownish chert nodules or even chert layers 
are common. Slope facies of the mottled thick-crinoidal 
Hierlatz-type limestones represent the Sinemurian to To-
arcian. The uppermost part of the Toarcian to Aalenian is 
a condensed sequence composed of red limestones with 
hardgrounds and rich ammonite faunas (maHEľ, 1985). 
This is overlain by radiolarian limestones and variegated 
radiolarites. The age of this formation is Late Toarcian to 
Oxfordian (PoLáK & ožvoLdová, 2001). During the Late Ox-
fordian to Kimmeridgian red, nodular Saccocoma lime-
stones were formed. The sedimentation of Biancone-type 
pink, light grey, marly limestones started in the Tithonian 
and continued until the Hauterivian.

Pelso Unit

Transdanubian Range Unit (Text-Fig. 6, col. 14-18)

The process of segmentation and unequal subsidence of 
the carbonate platforms was initiated around the Trias-
sic/Jurassic boundary. In the Bakony Mts. and the base-
ment of the Norh Zala Basin the shallow-marine carbon-
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ate deposition continued in the Hettangian; 100–150 m 
thick, oolitic-oncoidal limestones were formed (For set-
ting of localities see Text-Fig. 1). In contrast, in the Ge-
recse and Vértes Mts., the topmost part of the Trias-
sic and the lower part of the Hettangian are missing; the 
Dachstein Limestone is overlain by pinkish limestones 
with brachiopods, and ammonites (Pl. 3, Figs. 1 and 2). 
In the Csővár (East of Danube), deposition of pelagic 
grey cherty limestones continued in the Early Jurassic 
(PáLFy et al., 2001, 2007).

In the Sinemurian intense extensional tectonic move-
ments initiated forming a substantial relief (GaLácz & 
vörös, 1972; GaLácz, 1988; császár et al., 1998, vörös 
& GaLácz, 1998). In the Bakony area (Géczy, 1971) a 
variable facies pattern developed in the Early Sinemuri-
an: light red, nodular limestones, grey, cherty limestones 
with sponge spicules, or crinoidal, brachiopodal grain-
stones (Hierlatz Limestone) were deposited. Neptunian 
dykes of generally Sinemurian to Pliensbachian age are 
common (Pl. 2, Fig. 5). An Ammonitico Rosso-type fa-
cies is characteristic in the troughs. Condensed sequenc-
es with gaps and hardgrounds are typical on the top of 
the paleo-highs, whereas lithoclastic, crinoidal-brachio-
podal grainstones characterize the fault-controlled, step-
like slopes.

In the Toarcian an anoxic event caused the formation of 
black shales and manganese ores in some restricted sub-
basins (JEnKyns et al., 1991; vörös & GaLácz, 1998). In the 

Toarcian to Aalenian interval pelagic argillaceous carbon-
ate sedimentation prevailed in the basins. Bositra/radiolar-
ia limestones and red nodular limestones are characteris-
tic. In the sequences of the paleo-highs this stratigraphic 
interval is represented by a gap or condensed carbonate 
layers only a few m thick.

A new phase of tectonic mobility began in the Bajocian 
manifested in the formation of a new generation of nep-
tunian dykes, the accumulation of synsedimentary brec-
cia and redeposited mostly crinoidal calcarenites (GaLácz, 
1988). In the basins the deposition of Ammonitico Rosso-
type limestones continued, whereas in the deepest parts 
of the basins radiolarites began forming.

In the Bathonian to Oxfordian deposition of radiolarites 
extended over the top of the paleo-highs (vörös & Ga-
Lácz, 1998). The thickness of radiolarites in the south-
western part of the Transdanubian Range exceeds 150 m, 
in the Bakony not more than 5–50 m, and in the Gere cse 
usually only a few m (Pl. 3, Fig. 3). In the Late Oxfordian 
the deposition of radiolarites ended. At the same time, 
due to resuming tectonic mobility, facies types of highs, 
basins and slopes similar to those in the Early Jurassic 
were re-established; Ammonitico Rosso-type basin facies, 
crinoidal calcarenite slope facies, locally also megabrec-
cias were formed and new neptunian dykes were opened 
(Pl. 3, Fig. 4). The Kimmeridgian to Middle Tithonian in-
terval is characterized by pelagic red nodular Saccocoma 
limestone, 5–15 m thick. The Upper Tithonian to Valangin-

Text-Fig. 6.  
Lithofacies chart of the 
Transdanubian Range 
Unit (14–18) and Zagorje-
Mid-Transdanubian Unit 
(19–20) (ALCAPA IV).  
Abbreviations:  
G.-B.-Z. = Gemer-Bükk-
Zagorje,  
Z.-M.-T. = Zagorje-Mid-
Transdanubian
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ian is represented by white cherty limestones of Biancone 
facies in the SW part of the area progressing NE-wards 
into more condensed white, pinkish or reddish Calpionella 
limestones (FüLöP, 1964).

In the Gerecse Mts clasts of Tithonian platform carbonates 
appear in a breccia horizon in the Berriasian.

Jurassic sedimentation and tectonics of the Transda-
nubian Range Unit show an intermediate charactact-
er between the South Alpine and the NCA reflecting its 
paleogeographic setting. The thickness pattern of the ra-
diolarites at its western side may have been in close con-
nection with the Piemont-Penninic oceanic domain. Ap-
pearance of clasts of Tithonian platform carbonates and 
detritus of ophiolitic origin in the Lower Cretaceous depos-
its in the Gerecse Mts suggests close relationship to the 
Lower Tirolic in the NCA (Haas & császár, 1987; PobEr & 
FauPL, 1988; FauPL & waGrEicH, 1992; császár & baGoLy-
árGyELán, 1994).

Gemer-Bükk-Zagorje Unit
Inner Western Carpathian (Gemeric s.l.) Unit

Meliatic, Turnaic, Silicic Units (Text-Fig. 5, col. 11–13)

In the Meliatic, Turnaic and Silicic Units pelagic sedimen-
tation prevailed in the Jurassic.

The Meliatic Unit is made up mostly of dark shales with 
turbiditic sandstones, claystones, radiolarite intercala-
tions and olistostrome beds. This is a trench fill mélange 
complex of Middle Jurassic age containing blocks of vari-
ous types of Triassic limestones, marbles, red radiolarites, 
cherty limestones, basic volcanics and serpentinites (Ko-
zur & mocK, 1985; mocK et al., 1998; raKús et al., 1998; 
aubrEcHt et al., 2010).

From the Turnaic Unit Jurassic dark shales, radiolarites 
and olistostromes are reported (mELLo et al., 1997).

In the Silicic area the carbonate platforms drowned at 
the Triassic/Jurassic boundary. The Jurassic sedimenta-
tion began with deposition of variegated breccias, Hier-
latz and Adnet limestones and continued with deposition 
of the Allgäu Formation in the Lower Jurassic. Bathonian–
Oxfordian radiolarites with olistostromes are the youngest 
Jurassic formation.

Bódva Unit (Text-Fig. 7, col. 21)

Jurassic formations of the Bódva Unit are exposed in the 
Rudabánya Hills.

There are three units containing Jurassic formations of dif-
ferent development, namely the Telekesvölgy, the Tele-
kesoldal and the Csipkéshegy Units.

In the Telekesvölgy Unit there are two Jurassic lithofacies 
units. One of them consists of grey, bioturbated marls to 
marly limestones, alternating with shales and allodapical 
crinoidal calcareous turbidite beds, the latter being partly 
chertified. Based on lithological analogies it is considered 
a variant of the Liassic “spotty marl” (“Fleckenmergel”) 
(GriLL, 1988). The other lithofacies is made up of dark grey 
to black, manganiferous siliceous mudstones and shales, 
containing large amounts of sponge spicules and radiolar-
ians. Based on radiolarians, the age of the formation ex-
tends from Bajocian to Bathonian (Kövér et al., 2009).

The Telekesoldal Unit is made up of a lower, shaly mud-
stone or shale-siliceous marl unit and of an upper, turbid-

itic-olistostromal unit (GriLL, 1988). The lower unit con-
sists of grey to dark grey, partly siliceous shaly mudstones 
and shales, and grey siliceous marls, in its higher part with 
black chert intercalations and rhyolite bodies. Based on 
radiolarian and dinoflagellate data the Bajocian–Bathonian 
age of this segment of the formation was proved (dosz-
táLy, 1994; Kövér et al., 2009).

The upper unit is characterized by sandstone turbidites 
and (intraformational) olistoliths in its lower part, and by 
limestone-rhyolite olistostromes with very rare basalt 
clasts (Kovács, 1988) and limestone olistoliths in its mid-
dle and upper part, in a dark grey shale matrix. Based on 
dinoflagellates this unit is Callovian in age (Kövér et al., 
2009).

This group represents a fragment of a Middle to Late Ju-
rassic Neotethyan accretionary complex with acidic sub-
volcanic bodies and/or olistoliths, probably of Jurassic 
age (HaranGi et al., 1996).

The Telekesoldal Group shows some similarity with the 
Mónosbél Unit of the Bükk Unit s.l., the latter also con-
tains olistostromes with rhyolite fragments. Similarities to 
the Meliata Unit of SE Slovakia can be recognized as well.

The Csipkéshegy Unit is characterized by a dark grey shale 
matrix with debrites (“microolistostromes”) clasts of the 
Triassic of the Bódva Unit (especially Bódvalenke-type 
limestone and red chert clasts) and Jurassic platform-de-
rived carbonate turbidites (Kövér et al., 2009). The lat-
ter are common in the Mónosbél Unit of the Bükk Unit s.l. 
(Haas et al., 2006) as well.

Tornakápolna Unit (Text-Fig. 7, col. 22)

Serpentinite slices are known in the evaporitic sole of the 
Aggtelek–Silica nappe system. In a borehole (Tornaká-
polna 3) dark grey to black siliceous shales and silicified 
sandstones were found between two large serpentinite 
slices showing a marked lithological similarity with Juras-
sic formations exposed in cores in the Darnó Unit. The ser-
pentinite blocks probably emplaced in the Jurassic (com-
pare with the description of the Dinaridic Ophiolite Belt 
and Vardar Zone). The serpentinites are of lherzolitic origin 
(réti, 1985).

Martonyi (Torna) Unit (Text-Fig. 7, col. 23)

Strongly sheared, schistose “spotty marl” (exposed in a 
small quarry near Tornaszentjakab) might correspond to 
formations of similar lithology in the Telekes Valley sec-
tions and can be tentatively assigned to the Liassic(?).

Bükk Unit s.l.
Bükk Unit s.s. (Text-Fig. 7, col. 24)

Following the disintegration and drowning of the Triassic 
carbonate platforms, variegated (pinkish, yellowish) micrit-
ic limestones with red cherts and purple crinoidal lime-
stones were deposited in some places. It is likely that the 
deposition of these pelagic limestones continued during 
the Early and Middle Jurassic; however, biostratigraphic 
evidences for this are still lacking.

Variegated radiolarites (red, brown or green) uniformly cov-
er all former depositional settings: the variegated lime-
stones, the Upper Triassic grey, cherty limestones, or they 
even rest directly on platform carbonates. Slump struc-
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tures and slide blocks of purple crinoidal limestones and 
of Upper Triassic reef limestones are common within the 
radiolarite. The poorly preserved radiolarian fauna allowed 
only a wide age range from the Bathonian to Oxfordian of 
the radiolarite (csontos et al., 1991; PELiKán et al., 2005; 
Haas et al., in press). The radiolarites are overlain by a dark 
grey shale sequence of distal turbiditic character, a few 
100 m thick.

Mónosbél Unit (Text-Fig. 7, col. 25)

This unit was originally recognized in the SW Bükk Mts 
(csontos, 1988, 1999), but recent investigations have 
proven also its presence beneath the Darnó Unit s.s. (Haas 
& Kovács, 2001; dosztáLy et al., 2002; Kovács et al., 2008) 
and above the Bükk Unit s.s. It consists of dark grey to 
black shales and bluish grey siliceous shales, which can 
be considered as a matrix, and two types of redeposited 

carbonates intercalated into them: platform-derived bio-
clastic, oolitic limestones (Haas et al., 2006), and grey, 
marly, cherty peloidal micritic limestones. Gravity flows 
(olistostromes) are also common with cm-sized micaceous 
sandstone clasts, rich in granitic and rhyolitic rock frag-
ments (árGyELán & GuLácsi, 1997); their age has not yet 
been determined.

In the Szarvaskő area, western part of the Bükk Mts, the 
Mónosbél Unit occurs beneath the Szarvaskő Unit and 
above the Bükk Unit s.s. It consists of dark grey or black 
shales, black radiolarites containing Bathonian to Oxford-
ian radiolarians, and olistostromes with limestone, radio-
larite and basalt clasts (dosztáLy et al., 1998; Haas et al., 
2006).

In the SW Bükk Mts the Mónosbél Unit is made up of 
sandstones, dark shales and radiolarites and peloidal mi-
critic limestones (Oldalvölgy Limestone) that is overlain by 

Text-Fig. 7.  
Lithofacies chart of the 
Bódva, Tornakápolna, 
Martonyi Units (21–23) 
and Bükk (s.l.) Unit (24–
27) (Gemer-Bükk-Zagorje 
Unit). (ALCAPA V).
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olistostromes with Triassic and Jurassic limestone, radio-
larite, sandstone, siltstone, phyllite, rhyolite, andesite and 
basalt components (PELiKán et al., 2005; Pl. 4, Figs. 1 and 
2). Platform-derived redeposited oolites containing Bajo-
cian to Bathonian foraminifera (bérczi-maKK, 1999; Haas 
et al., 2006) characterize the upper part of the succession 
(Bükkzsérc Limestone; Pl. 4, Fig. 3) being usually pres-
ent in the form of components of debris flows or large slid 
blocks (PELiKán & dosztáLy, 2000; Haas et al., 2006; Pl. 3, 
Fig 5).

Szarvaskő Unit (Text-Fig. 7, col. 26)

The Szarvaskő Unit occurs in an uppermost structural po-
sition in the Szarvaskő area, on top of the Mónosbél Unit 
and is made up of siliciclastic rocks (shales, sandstones) 
and mafic effusive (pillow basalts; Pl. 4, Fig. 4) and in-
trusive rocks (massive basalts, dolerites, gabbros). Lime-
stone turbidites are missing. The lower part of its recon-
structed sequence (dosztáLy et al., 1998) is made up by 
shales and turbiditic sandstones and higher up by olisto-
stromes containig sandstone olistoliths. This sequence is 
intruded by mafic magmatic rocks. The upper part of the 
sequence is made up of shales and 300–600 m thick pil-
low basalt. Another olistostrome horizon occurs here, with 
radiolarite blocks, which yielded both Triassic and Juras-
sic (Callovian to Oxfordian) ages. Around 165 Ma of K/Ar 
age was measured on basalts, and 168 ±8 Ma on gabbros 
(árva-sós et al., 1987).

Darnó Unit (Text-Fig. 7, col. 27)

This unit is made up by a Jurassic accretionary complex, 
in which both Triassic and Jurassic magmatites and deep-
sea sediments occur. Basalt bodies predominate, which 
are separated by abyssal sediments. Red radiolarites and 
pelagic mudstones yielded either Triassic (Ladinian to Car-
nian) or Jurassic (Bathonian to Callovian) radiolarian fau-
na. Bluish grey siliceous shales, similar to that in the un-
derlying Mónosbél Unit are thought to be of Jurassic age. 
Greenish basalts, macroscopically similar to those in the 
Szarvaskő Unit are probably Jurassic in age (Józsa et al., 
1996; Kovács et al., 2008; Pl. 4, Fig. 5). Gabbros yielded 
Middle Jurassic ages (175 Ma; dosztáLy & Józsa, 1992). 
Blocks of Upper Permian black, algal limestones akin 
to those in the Bükk Unit s.s. were encountered in this 
unit (Kiss, 1958; FüLöP, 1994) and also in the underlying 
Mónosbél Unit.

Zagorje-Mid-Transdanubian Unit

Julian-Savinja Unit

Sheared and dislocated eastern continuation of the South 
Karavanks and Julian and Savinja Alps and Internal Dina-
rides occur in this composite unit that is usually covered 
by Tertiary formations in the Pannonian Basin.

In the Ivanšćica Mts that can be assigned to the Julian-Sav-
inja Unit, the Upper Triassic or locally Lower Jurassic shal-
low-marine formations are unconformably overlain by 
deep-water carbonates, graded siliciclastics and shales 
with radiolarites and tuffaceous interlayers, Tithonian to 
Turonian in age (šimunić & šimunić, 1992).

No Jurassic formations have been encountered so far in 
the subsurface part either of the South Karavanks or the 
Julian-Savinja Units.

In the Julian Alps (Text-Fig. 6, col. 20) the Upper Triassic 
platform carbonates are overlain by shallow-marine Low-
er Jurassic deposits. At the contact red emersion brec-
cias occur locally (babić, 1981). The Liassic succession 
is made up of an alternation of biosparitic, oolitic, and mi-
critic limestones, subordinately also by stromatolitic and 
loferitic beds. The Julian Carbonate Platform was bro-
ken into several variously subsided blocks in the Late Li-
assic. On them, condensed pelagic sedimentation took 
place  (busEr, 1986; JurKovšEK et al., 1990; šmuc, 2005). 
At many localities Ammonitico Rosso-type limestones de-
posited with Fe-Mn nodules. Dogger and Malm red and 
brownish micritic limestones with chert nodules, a few 
tens of m in thickness overlay the manganese horizon that 
is followed by Biancone-type limestones in the Berriasian.

South Zala, Medvednica, and Kalnik Units (Text-Fig. 6, col. 19)

South to the Julian-Savinja Unit slightly metamorphosed 
Jurassic formations, of deep-sea slope and basin facies 
were encountered in Transdanubia, Hungary that were as-
signed to the South Zala Unit. Middle to Upper Jurassic 
radiolarians were found in dark gray radiolarite in one of 
the wells (ráLiscH-FELGEnHauEr, 1998).

Remnants of a Jurassic accretionary complex of the Neo-
tethys are known in the Medvednica and Kalnik Mts in Cro-
atia that was assigned to the Kalnik Unit (Pamić et al., 2002; 
HaLamić et al., 2005). Along with basalts Triassic and Ju-
rassic radiolarian chert and Calpionella limestone were re-
ported from the Medvednica Mts. The ophiolitic mélange 
that is similar to that in the Darnó Unit probably contin-
ues in the Pannonian Basin in a narrow zone within the 
Za gorje-Mid-Transdanubian Unit along the Mid-Hungarian 
Lineament (Haas & Kovács, 2001).

ADRIA – DINARIA MEGAUNIT

South Alpine Unit (Text-Fig. 8, col. 28-30)

In spite of significant Alpine shortening since the Middle 
Jurassic the original facies relationships are usually visible, 
providing a suitable base for reconstruction of the paleo-
geographic setting, as a rule. Based on thickness and de-
velopment of the Jurassic succession the following basic 
facies units can be distinguished within the South Alpine 
domain: Lombardian Basin in the west which was locat-
ed in the neighbourhood of the Ligurian-Piemont Ocean; 
Trento Plateau; Belluno Trough in the east. Further east, 
the Friuli Platform belongs to the Adriatic-Dinaridic Car-
bonate Platform (Text-Fig. 1).

In the Hettangian to Pliensbachian dark grey well-bedded 
cherty (spongiolithic) limestones (Moltrasio Formation) and 
Adnet-type limestones were deposited. Development of 
north-south trending major listric faults led to the forma-
tion of asymmetric sub-basins (bErnouLLi, 1964). East of 
the Lugano-Monte Grona fault, nearly 4 km thick hemipe-
lagic siliceous limestones, carbonate turbidites and olisto-
liths were deposited in the Generoso Basin during the Het-
tangian to Sinemurian (bErnouLLi, 1964; baumGartnEr et 
al., 2001). In contrast, west of the major fault zone on the 
Lugano High, only a 100 m thick succession was formed in 
the Rhaetian to Liassic interval, shallow-water limestones 
in the Rhaetian and pelagic limestone in the Pliensbachian. 
The extensional tectonics are constrained here by multi-
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generation neptunian dykes (baumGartnEr et al., 2001; Pl. 
5, Fig. 1).

The Lombardian Basin was separated from the Trento 
Plateau by the Garda fault. On the Trento Plateau depo-
sition of shallow-water carbonates continued in the Ear-
ly Jurassic till the end of the Pliensbachian. The Dolomia 
Principale is overlain by massive to thick-bedded shallow-
water limestones predominantly oolitic, oncoidal grain-
stones (Calcari Grigi), interrupted at the end of the Pliens-
bachian leading to a regional unconformity (sarti et al., 
1992). In the Belluno Trough deposition of cherty lime-
stones (Soverzene Formation) prevailed in the Hettangian 
to Pliensbachian (wintErEr & bosELLini, 1981).

The Tethys-wide Toarcian anoxic event is reflected in the 
deposition of organic-rich shales (“fish shale”) in the Lom-
bardian Basin and dark siliceous limestones (Misone and 
Tenno Formation) on the Trento Plateau. In the Belluno 
Trough thin-bedded cherty limestones (Igne Formation) 
were formed coevally (wintErEr & bosELLini, 1981).

The Toarcian to Lower Cretaceous in the Lombardian Ba-
sin is characterized by deep-water sediments (cHiari et 
al., 2007). Condensed red nodular limestones (Rosso Am-
monitico Lombardo) and cherty limestones (Sogno Forma-
tion) were deposited in the Toarcian to Aalenian and radio-
larites in the Bajocian to Early Oxfordian (baumGartnEr et 
al., 1995). The Upper Oxfordian to Lower Tithonian is char-

Text-Fig. 8.  
Lithofacies chart of the South Alpine Units (28–30), Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform (31) and Slovenian Basin (32). (ADRIA-DINARIA I). 
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acterized by red nodular, cherty limestones (Rosso ad Ap-
tici; Pl. 5, Fig. 2). The Upper Tithonian to the lower part of 
the Lower Cretaceous is made up of white cherty Calpio-
nella limestones (Maiolica or Biancone facies).

On the Trento Plateau the shallow-water conditions in the 
Toarcian to Aalenian led to deposition of more than 100 m 
thick cross-bedded oolites (Vigilio Oolite). Drowning of the 
platform happened at the beginning of the Bajocian coeval 
with the onset of radiolarite deposition in the Lombardian 
Basin (baumGartnEr et al., 1995). The oolites were cov-
ered by condensed pelagic limestones (Rosso Ammonitico 
Inferiore – Upper Bajocian to Lower Callovian). It is over-
lain by cherty radiolarian limestones with bentonite inter-
layers (Upper Callovian to Oxfordian), red nodular lime-
stones (Rosso Ammonitico Superiore – Kimmeridgian to 
Lower Tithonian) and white cherty Calpionella limestones 
(Biancone – Upper Tithonian to Lower Aptian).

In the Belluno Trough limestones consisting predom-
inantly of redeposited shallow-marine carbonate grains, 
mostly oolites were formed in the Bajocian to Bathonian. 
The thickness of the redeposited carbonates (Vajont Lime-
stone) may reach 600 m (bosELLini et al., 1981). The Fri-
uli Platform was the source area of the Vajont Limestone 
(cLari & masEtti, 2002) which is overlain by Ammonitico 
Rosso and Biancone facies.

Adria Unit

Adriatic-Dinaridic Carbonate Platform (Text-Fig. 8, col. 31)

In the Adriatic (Apulian) the domain development of the 
tropical carbonate platforms continued after the Triassic 
until the late Early Jurassic, when extensional tectonics 
led to the formation of the Adriatic basin that separated 
the Adriatic (AdCP) and the Apulian Carbonate Platforms. 
On the AdCP shallow-marine conditions prolonged more 
or less for the Jurassic and also for the Cretaceous. An ex-
tremely thick platform carbonate succession was formed 
that extends over a very large area from Italy (Friuli Plat-
form) through Slovenia, Croatia, Bosnia, Herzegovina, and 
Montenegro to North Albania (vLaHović et al., 2005).

The Upper Triassic peritidal dolomites (Main Dolomite) 
progress gradually into Lower Jurassic dolomites, still 
formed in peritidal environments (ogorElEc & rotHE, 
1993). In the marginal part of the platform (Herzegovina, 
Montenegro, western Slovenia) where the Rhaetian is rep-
resented by Dachstein Limestone (draGičEvić & vELić, 
2002), limestones occur also in the lower part of the Low-
er Liassic sequence. In places, up to some tens of m thick 
breccia occurs at the contact, which indicates short em-
ersion periods and development of paleokarstic surfaces 
(busEr, 1978; ogorElEc & rotHE, 1993).

In the Sinemurian to Toarcian Lithiotis limestones occur 
widely in the AdCP (busEr & dEbELJaK, 1996; mEço & 
aLiaJ, 2000; vLaHović et al., 2005), e.g. in Slovenia, Croa-
tia (Velebit) to the Albanian Alps. Rare coral buildups and 
crinoid biostromes occur (turnšEK, 1997). In the late Ear-
ly Jurassic dark grey bio- and pelmicritic limestone de-
posited in the more quiet parts of the shelf, and in small-
er lagoons reductive conditions prevailed (vLaHović et al., 
2005). Along the NE margin of the platform, oolitic lime-
stones were typically formed under high-energy conditions 
(draGičEvić & vELić, 2002).

During the Pliensbachian to Toarcian various depositional 
environments characterized the shallow carbonate shelf. 
In the Middle Jurassic large areas became subaerially ex-
posed along the NE margin of the platform. Ooid shoal fa-
cies are typical in the outer platform and peritidal to shal-
low subtidal facies in the inner platform (vLaHović et al., 
2005).

In the Kimmeridgian synsedimentary tectonics caused sig-
nificant facies differentiation. Some parts of the platform 
emerged and bauxite deposited on the karstified surface 
(W Istria). Coevally in the area of Velika Kapela Mt a shal-
low intraplatform basin developed where dark cherty lime-
stones with tuff interlayers were deposited (vELić et al., 
2002).

In the Late Jurassic large areas of the AdCP (Slovenia, 
Croatia, Montenegro, Albania) were characterized by the 
deposition of algal-foraminiferal carbonates formed in an 
inner platform environment. A coral-stromatoporid reef 
complex developed in the platform margin zone in a thick-
ness of 500 m at most (Oxfordian–Kimmeridgian) (turnšEK 
et al., 1981; turnšEK, 1997). The Kimmeridgian to Titho-
nian succession is also characterized locally by oolitic 
limestones.

Slovenian Basin and Bosnian Zone (Text-Fig. 8, col. 32)

Pelagic deposits of Jurassic age can be found at the foot-
hills of the Julian Alps (šmuc, 2005; šmuc & Goričan, 2005) 
(Tolmin Nappe according to Krystyn et al., 1999) and in 
the western part of the South Karavanke Mts (Koschuta 
and Hahnkogel Units according to Krystyn et al., 1994). 
To some extent they also occur in the eastern Sava Folds. 
Sedimentation took place under deep water conditions.

The Hettangian to Pliensbachian is represented by platy 
limestones 300 m thick at most with chert nodules that are 
intercalated by thin layers of muddy marlstone. It is over-
lain by Toarcian black shale (Perbla Formation) that pro-
gresses upwards into siliceous limestones (Aalenian) and a 
thick succession of limestone breccias and graded oolitic 
limestones (Tolmin Formation) of Early Bajocian to Early 
Callovian age which were deposited along the trough mar-
gins at the toe-of-slopes via gravity flows (rožič & PoPit, 
2006). The Upper Callovian to Lower Tithonian sequence 
consists of clayey shales with chert intercalations, radio-
larites and cherty limestones in a thickness of tens of m 
(busEr, 1979; oGorELEc & dozEt, 1997). The Tithonian–
Berriasian is characterized by 50 m thick light coloured mi-
critic Calpionella limestones with chert nodules.

Middle to Upper Jurassic carbonate lithoclastic slope de-
posits and redeposited oolitic limestones very similar to 
that in the Slovenian Basin were reported from Croatia 
(draGičEvić & vELić, 2002; bucKović et al., 2004; bucKović, 
2006). In the Pre-Karst and Bosnian Zone in the territory of 
Herzegovina and Montenegro platform derived sediments 
of slope and toe-of-slope facies were accumulated during 
the Late Triassic(?) to earliest Cretaceous (Berriasian) in-
terval (Pamić, 1993; Pamić et al., 1998; draGičEvić & vELić, 
2002). The succession (Vranduk Group; oLuJić, 1978) is 
made up of turbiditic series consisting of graded calca-
renites (mostly oolites), graded arenites alternating with 
argillaceous micritic limestones and pelagic carbonates, 
shales and intercalating radiolarites.
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Dinaridic Unit

Central Bosnian Mountains Unit (Text-Fig. 9, col. 33)

As in the Upper Triassic the whole Jurassic of this unit 
is represented by limestones and dolomites of the shal-
low-water carbonate platform sedimentation (Pl. 5, Fig. 3). 
In this very monotonous carbonate sequence only Lower 
to Upper Jurassic (to Valanginian) is sporadically proven 
(Karamata et al., 1997; Hrvatović, 1999).

East Bosnian-Durmitor Unit (Text-Fig. 9, col. 34)

Durmitor Subunit

Triassic deposition continued without break in the Ju-
rassic in the western part of the subunit. The Lower Ju-
rassic begins with platy limestones with thin-shelled pe-
lecypods and foraminifera. These are overlain by deeper 
marine marly limestones interbedded with red marlstones. 
The upward transition into grey or grey-green marly biomi-

crites reflects a gradual deepening. The overlying Middle 
Jurassic limestones are red, brecciated and the sequence 
terminates with varicoloured interlayers of platy cherty 
marlstones and detrital limestones with foraminifera and 
radiolarians. The entire Lower–Middle Jurassic succession 
is only 40–60 m thick (dimitriJEvić, 1997).

In the Upper Jurassic reef and near-reef facies sediments 
contain gastropods, pelecypods, hydrozoans and al-
gae (Pl. 5, Fig. 4). In the Tithonian two flysch troughs de-
veloped along the margins of this platform (dimitriJEvić, 
1997). The Suha Flysch occurs along the front of the Dur-
mitor Nappe. There is a gap on the top of the Middle Ju-
rassic marly limestones, locally. It is overlain by a few m of 
limestone breccia, with chert nodules. It was followed by 
deposition of marly and sandy limestones alternating with 
varicoloured marlstones. These rocks contain Late Titho-
nian and possibly also Valanginian pelagic microfossils. 
They are overlain by a flysch sequence that is made up 

Text-Fig. 9.  
Lithofacies chart of the Dinaridic Unit (33–35). (ADRIA-DINARIA II).   
Abbreviations: C = Carboniferous, T = Triassic
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of graded calcareous microrudites, sandstones displaying 
graded bedding and cross lamination, marly limestones 
with Calpionellids, and marlstones.

Near to the margin of the Ćehotina Subunit the around 
100 m thick Lever Tara flysch trough developed in the Ti-
thonian to Berriasian. The sedimentary succession shows 
a fining upward trend with basal calcareous rudites and 
microconglomerates, which progress gradually upsection 
into siltstones, and finally marlstones upsection. It is sig-
nificant that rudites and sandstones contain numerous 
mafic rock fragments and chert detritus derived from the 
ophiolite mélange. Limestone fragments in rudites con-
tain algae.

Ćehotina Subunit

The principal difference between the Jurassic of the Dur-
mitor and Ćehotina Subunits is that in the latter the Lower 
Jurassic basin facies is overthrusted by ophiolitic mélange 
from the Dinaridic Ophiolite Belt (dimitriJEvić, 1997).

Lim Subunit

After the Late Triassic hiatus, the deposition resumed dur-
ing the Early and Middle Jurassic only in the western part 
of the subunit. The Hettangian–Sinemurian is represented 
by silicified limestones with chert interbeds and nodules. 
The estimated thickness of the whole Lower Jurassic stra-
ta is more than 100 m. The 250 m thick Middle Jurassic 
sequence shows similar features. Marly limestones with 
chert intercalations and nodules are characteristic for the 
Oxfordian to Kimmeridgian deposits. Thick-bedded oolitic 
limestones and biosparites with laminated bituminous bio-
microsparite intercalations are typical. The greatest pre-
served thickness is 550 m, although these strata are miss-
ing over large areas.

According to dimitriJEvić (1997) the overthrusted Ox-
fordian to Kimmeridgian ophiolitic mélange from the Di-
naridic Ophiolite Belt is made up of a marlstone-siltstone 
matrix with clasts and blocks of sandstones, cherts 
and magmatites (syenite, spilite, diabase, serpentinite). 
The greatest estimated thickness of the olistostrome/mé-
lange is 350 m.

Dinaridic Ophiolite Belt (Text-Fig. 9, col. 35)

During the Early to Middle Jurassic, the marginal oceanic 
basin formed in the Middle–Late Triassic, evolved into the 
wide Dinaridic Ophiolite Belt (DOB) basin (Karamata, 2006) 
and its southward continuation, after a transform fault cov-
ered in the Metohija depression, to Albania (Mirdita Belt; 
Pl. 5, Fig. 5; sHallo, 1994) and Northern Greece (JonEs & 
robErtson, 1991).

The DOB is primarily characterized by the ophiolitic mé-
lange, i.e. “Diabase-Chert Formation” in former Yugo-
slavian geological literature. It was considered a volca-
no-sedimentary series, formed by normal “bed-to-bed” 
deposition; a concept, which persisted up to recent times. 
However, the chaotic fabric of these rocks of different age 
and provenance suggests that it can not be regarded as a 
“normal formation”. These chaotic associations of differ-
ent sedimentary rocks and rocks of ophiolite affinity (mag-
matics and ultramafics) represent olistostrome/mélange 
deposits of sedimentary origin (in the sense of dimitriJEvić 
et al., 2003, etc.), or oceanic trench assemblages (in the 

sense of Karamata et al., 1999, etc.). Jurassic depos-
its and fragments of the continental slope and the oce-
anic crust are preserved in the complex of olistostrome/
mélange only as blocks or olistoliths varying in size and 
with chaotic composition (dimitriJEvić et al., 2003). The 
ophiolitic assemblages are always dismembered, two or 
three rock-types occur together mainly in very large bod-
ies (Karamata et al., 1999, etc.).

The Jurassic carbonate successions of the DOB consist, 
besides the cherty limestones of the Jurassic part of the 
Grivska Formation (compare missoni et al., 2011), of Low-
er Jurassic pelagic limestones of the Ammonitico Ros-
so facies, which were formed on a drowned platform. In 
the Middle (?Upper) Jurassic bioclastic, rarely ooidal car-
bonate turbidites deriving from a platform margin occur in 
deep-water radiolarites.

In the wider regions of the Zlatar Mt several types of the 
Jurassic siliceous rocks are present. According to pre-
liminary studies some of them deposited probably on the 
deeper part of the continental slope. The others are the 
products of the deposition from the oceanic basin or even-
tually from the margin of the abyssal plain. The former 
type is made up of more or less folded red, green or black 
cherts and radiolarites with one to two beds of calcaren-
ites (calcrudites) mainly in the upper part of the sequence 
which are of ?Late Aalenian to Callovian age (obradović & 
Goričan, 1988, etc.), but they reach the Kimmeridgian or 
Early Tithonian, locally (dJErić & visHnEvsKaya, 2006) (Pl. 
6, Fig. 1).

During the late Early Jurassic subduction started in the 
provenance area of the Dinaridic ophiolites. The inversion 
from a previous extensional regime to a compressional 
one is indicated by the obduction of ultramafic/ophiolit-
ic units over parts of the oceanic crust located along the 
oceanic ridge, or over the previously accreted oceanic 
trench complex.

The km to tens of km sized ultramafic massifs are partic-
ularly important in the DOB. The largest of them are the 
massifs of Zlatibor Mt (Pl. 6, Fig. 5) and the Konjuh-Krivaja, 
together with Ozren, Brezovica-Kodža Balkan and others. 
These mostly plate-shaped bodies are composed of lher-
zolite with subordinate harzburgite and rare dunite, strong-
ly serpentinized on the margins. They were introduced as 
hot masses, producing conspicuous metamorphic (am-
phibolite to greenschist) soles. The age of metamorphism 
of the amphibolites in the basement of the obducted ultra-
mafic slices in this belt (from Central Bosnia to Northwest 
Greece) was determined as 181–157 Ma by the K/Ar and 
174–162 Ma by the Ar/Ar method (lanPHErE et al., 1975; 
Karamata & Lovrić, 1978; oKrusH et al., 1978; dimo-La-
HittE et al., 2001, etc.); both methods yielded very similar 
results. Therefore the metamorphic soles in the DOB and 
further in Albania and Greece, originated in a time interval 
181–157 Ma (= late Early Jurassic to Middle Jurassic).

The most characteristic constituents of the olistostrome/
mélange of DOB are as follows:

a) small blocks (up to a few m to tens of m), mostly sand-
stones-subgreywackes (= ophiolitic sandstones), rarely 
limestones, which slid into the trench probably from the 
adjacent Drina-Ivanjica Unit

b) small blocks (up to a few tens of m) of rocks derived 
from the oceanic crust which were scratched off by sub-
duction, e.g. Triassic and Jurassic radiolarites, ophiolitic 
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magmatic rocks: basalts or spilites, less frequently dia-
bases and gabbros, Triassic deep-water carbonates, rare 
blocks of a sheeted dyke complex

c) exotic blocks, m to tens of m in size of albite granite and 
other kind of granite, conglomerates of unusual composi-
tion, hydrothermally altered ultramafic rocks, etc.

d) large plate-shaped bodies, i.e. “massifs” of ultramafites, 
but many smaller blocks occur, too and

e) different types of limestones:

e1) plate- to lense-shaped Triassic shallow-marine lime-
stone bodies slid into or over the trench assemblage 
(Pl. 6, Fig. 2)

e2) rather monotonous thin-bedded pelagic, basinal 
limestones with cherty interlayers, lenses and nodules, 
and with rare intercalations of calcarenite of latest La-
dinian to Middle (? Late) Jurassic age (Pl. 6, Figs. 3 and 
4), or

e3) Upper Triassic Hallstatt and Lower Jurassic pelagic 
grey and reddish Ammonitico Rosso-type limestones.

The mentioned bodies and components of the ophiolitic-
radiolaritic mélange are in argillaceous/sandy-silty to part-
ly radiolaritic matrix which until now, were dated only in 
central DOB as Middle Jurassic (GawLicK et al., 2009b).

In the DalmatianHerzegovian Unit and Central Bosnian Mountains 
Unit a unique sequence of Lower to Upper Jurassic (Lower 
Cretaceous) hemipelagic sediments was deposited (Kara-
mata et al., 2004, etc.). This unit, earlier regarded as Tri-
assic–Jurassic in age, is a sequence of bedded cherts 
and radiolarites with rare interlayers and blocks (?olisto-
liths) of siliceous limestones, and extremly rare turbidite 
beds consisting of terrigenous material. Geographically, 
this chert unit up to hundred km long and up to a few km 
wide (or thick respectively), are exposed in NW and cen-
tral Bosnia, but similar rocks occur locally, also further 
at southeast. Up to now, from this bedded chert forma-
tion radiolarians of Aalenian – Early Bajocian, Late Bajo-
cian – Bathonian and Callovian–Kimmeridgian age were 
documented (visHnEvsKaya & dJErić, 2006). This unit is 
overlain by Tithonian-Valanginian-Hauterivian siliceous 
limestones alternating with spongiolith-radiolarites, spon-
gioliths and other continental slope deposits (visHnEvsKa-
ya & dJErić, 2006).

Subsequent to the Late Jurassic closure of the DOB in 
their eastern and central parts the olistostrome/mélange 
complex was covered by uppermost Tithonian–Valangin-
ian shallow-water transgressive deposits, about 1000 m 
thick (i.e. “Pogari Series”). These sequences are com-
posed mostly of coarse and unsorted siliciclastics, con-
taining pebbles of all rocks from the ophiolitic mélange; 
they grade into sandstone with subordinate marly shale, 
that laterally interfinger with platform limestones.

VARDAR MEGAUNIT
Jadar Block, Sana-Una and Banija-Kordun Units  
(Text-Fig. 10, col. 36-37)

The Upper Triassic rocks of the Lelić Formation occur only 
in a few places in the area of the Jadar Block Unit and 
pass gradually into red and grey coloured, thick-bedded 
lowermost Lower Jurassic limestones with foraminifera 
(FiLiPović et al., 2003) (Text-Figs. 1, 2 and 10).

In the Sanski Most area, south to the Blaha river (Sana-
Una and Banija-Kordun Unit) Upper Jurassic (Oxfordian to 
Tithonian) shallow-water deposits occur (Hrvatović, 1999) 
(Text-Fig. 10).

Vardar Zone Western Belt (Text-Fig. 10, col. 38)

The Late Triassic opening was followed by spreading of the 
VZWB which continued during the whole Jurassic and the 
basin became the main oceanic realm of the Vardar Ocean 
(i.e. Neotethys) (Karamata et al., 2005; Karamata, 2006). 
In the direction of the subduction large masses of trench 
deposits (i.e. olistostrome/mélange with argillaceous-silty 
matrix and gravity slides from the oceanic crust and the 
continental margin) accumulated in this basin (Pl. 6, Fig. 6). 
From the oceanic area (a) blocks of basalts (pillow or rarely 
compact lavas), of MORB or IA type, altered by low-grade 
ocean-floor metamorphism, (b) bedded green and red-
dish radiolarite/cherts, with documented Carnian to Nori-
an, Middle Jurassic (Late Bajocian – Early Callovian) and 
Late Jurassic radiolarians, (c) gabbro, rare as small-round-
ed fragments, and (d) ultramafics, sometimes silicified, 
as very small-rounded fragments or as huge masses, as 
well as associated metamorphic rocks in their base were 
transported. From the margins of the oceanic realm ar-
rived: (a) sandstones, coarse to fine-grained greywackes, 
mostly as rounded or ellipsoidal blocks, up to a few m in 
 diameter, which dominate in many parts of the belt, and 
(b) limestones of Middle–Late Triassic, Late Jurassic and 
Late Cretaceous age; some are as large lense or plate-like 
limestone slabs slid into the basin. Large olistoplakas of 
sedimentary rocks are absent in the olistostrome/mélang-
es of both belts of the Vardar Zone.

According to the age of metamorphic soles beneath the 
ultramafics the closing of this basin began 157–146 Ma 
ago (Karamata & PoPEvić, pers. comm.). The youngest 
basaltic rocks, members of the ophiolite complex of this 
unit include Campanian limestone blocks (FiLiPović, pers. 
comm.); also basaltic pillow lavas are interlayered with Up-
per Campanian – Lower Maastrichtian sandy limestones 
(Karamata et al., 2005). The diabase of the sheeted dyke 
unit below these basalts is dated (K/Ar age) at 80 Ma. 
The first sequences that cover the trench deposits of the 
VZWB are rudist limestones grading into Upper Maastrich-
tian to Eocene flysch. Accordingly, the western oceanic 
basin of the Vardar Ocean (Neotethys) was closed by the 
end of the Maastrichtian (Karamata, 2006).

Along the western flank of the Kopaonik Block and Ridge 
Unit the Jurassic is represented by the olistostrome/mé-
lange of the VZWB. Along the eastern flank of the same 
unit the Jurassic deposits are represented only locally as 
olistostrome/mélange which were thrusted together with 
ultramafics onto older formations in the Maastrichtian to 
the Late Oligocene interval.

Main Vardar Zone (Text-Fig. 10, col. 39)

The units of this eastern branch, i.e. the present-day Main 
Vardar Zone, are represented by trench deposits and ophi-
olitic rocks, together with metamorphics at its margin 
formed during the closing of the Vardar Ocean. In the Late 
Jurassic this basin became probably completely closed 
and was subject to strong erosion. The initiation of the final 
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closure can be dated at around 185 Ma (182–187, accord-
ing to the age of amphibolites; Karamata, pers. comm.).

The Middle–Upper Jurassic olistostrome/mélange of this 
unit consists of a very fine-grained siltstone matrix with 
clasts and olistoliths. They represent the relics of ophiol-
itic rocks (ultramafics lenses with very rare metamorphic 
sole, gabbros, basalts of IA type, diabases) of this belt 
occurring at its eastern and western borders (Pl. 7, Figs. 
1, 2 and 3). Ophiolitic rock-assemblage is of tholeiitic af-
finity, but calc-alkaline granitoids and dioritoids indicate 
the existence of an intraoceanic island arc environment 
(rEsimić-šarić et al., 2000). Also, in the trench deposits 
the relics of the continental margin and of oceanic crust 
are present: mainly greywackes and rare cherts/radiola-
rites, dark or white silicified limestones (of unknown age) 
and Upper Jurassic limestones. This chaotic rock asso-
ciation is transgressively overlain by Tithonian reef lime-
stones, exposed in the southern part of this area (Pl. 

7, Fig. 5). In a synform, between the above-mentioned 
ophiolitic associations in Central Serbia, a basin succes-
sion (“paraflysch”) was formed in the Early Cretaceous 
(dimitriJEvić, 1997). This belt, i.e. the relics of the main 
basin of the Vardar Ocean can be traced from Central 
Serbia northward up to the important transcurrent fault 
running along the southern margin of Tisza Megaunit (be-
low the Neogene deposits) and further, after eastward 
displacement in the Southern Apuseni Mountains (Mureş 
Zone; Transylvanides), as well as southward to Macedo-
nia and Greece.

Transylvanides

The Transylvanides (Transylvanian Dacides; sănduLEscu, 
1984) are the highest overthrust units both in the Eastern 
Carpathians, and in the Southern Apuseni Mts. They are 
typical obducted nappes or nappe outliers with oceanic 

Text-Fig. 10.  
Lithofacies chart of the Vardar Megaunit (36–39). (VARDAR I).
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crust and/or Mesozoic deposits (PatruLius et al., 1966, 
1972; PatruLius, 1971a; sănduLEscu, 1975a, b, 1984, 
1994; HoEcK et al., 2009). The Transylvanides include 
two distinct groups of units, i.e. the Simic Metaliferi Mts 
Nappe System located in the Southern Apuseni Mts, and 
the unrooted Transylvanian Nappe System from the in-
ner zones of the Eastern Carpathians (sănduLEscu & dimi-
trEscu, 2004).

Simic Metaliferi Mts Nappe System  
(Southern Apuseni Mts) (Text-Fig. 11, col. 45)

The Southern Apuseni ophiolitic suture zone (or Mureş 
Zone) can be followed eastward in the basement of the 
Transylvanian Basin (răduLEscu et al., 1976; sănduLEscu 
& visarion, 1978; ionEscu et al., 2009). Farther to the west 
the continuation of the ophiolitic suture zone, although 
dissected by the huge South Transylvanian (Mureş) dextral 
strike-slip zone (sănduLEscu, 1975b, 1984, 1988; balla, 
1984; ratscHbacHEr et al., 1993) is structurally connected 
to the Vardar Zone.

The Southern Apuseni ophiolitic suture zone represents 
a complex tectonic collage of mainly obducted nappes 

(Simic Metaliferi Mts Nappe System; sănduLEscu, 1984), 
which are made up of sedimentary Jurassic and Creta-
ceous formations, at the base of which magmatic com-
plexes of ophiolitic or island arc character were conserved 
(ianovici et al., 1976; bLEaHu et al., 1981; LuPu, 1983; 
sănduLEscu, 1984; sănduLEscu & dimitrEscu, 2004).

The ophiolites of the Southern Apusenides include (1) a 
gabbroic intrusive section, (2) a sheeted dyke complex 
showing transition to (3) a volcano-sedimentary cover. 
Mantle rocks are absent, and thus these ophiolites rep-
resent only the upper oceanic crust (savu et al., 1981; 
savu, 1983). Small, discontinuous gabbroic bodies occur 
in the Techereu-Drocea Nappe, show both layered and 
isotropic textures, and include scarce ultramafic cumu-
lates, melagabbros, gabbros, and rare gabbronorites as-
sociated with ferrogabbros. The sheeted dyke complex 
is formed by basaltic and subordinate basaltic-andesitic 
dykes. The volcano-sedimentary cover is by far the most 
abundant portion in the ophiolitic sequence and includes 
massive and pillow- lava basalts (Pl. 8, Fig. 2), with pillow 
breccias and related arenites  occurring between several 
of the different lava flows. The entire ophiolite sequence 

Text-Fig. 11.  
Lithofacies chart of 
the Transylvanides of 
the Eastern Carpath-
ians (40–44) and of 
the Southern Apuseni 
Mts (45) (VARDAR II).  
Abbreviation:  
S. Apuseni = South-
ern Apuseni
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displays MORB patterns suggesting a mid-ocean ridge 
setting.

In the Criş Nappe the basic volcano-sedimentary suc-
cession includes basaltic lava flows, tuffites, volcanic 
sands and agglomerates, violaceous argillites and sand-
stones, violaceous and green radiolarian cherts, and rare 
intercalations of marly limestones. The radiolarian assem-
blages suggest ages from Callovian to Tithonian (LuPu 
et al., 1993). Similar basic volcano-sedimentary succes-
sions, dated by radiolarians (bLEaHu et al., 1981; cioFLică 
et al., 1981), are also found in the higher nappes, i.e. in 
the Techereu-Docea and Curechiu-Stănija Nappes. In 
the last unit the sequence of the Curechiu Formation 
continues with greenish-grey micritic limestones with in-
terbedded red argillaceous shales of Tithonian – ?Neo-
comian age.

Several K/Ar datings on the ophiolites are provided by 
nicoLaE et al. (1992), falling between 138.9 ± 6.0 and 167.8 
± 5.0 Ma. The oldest radiometric age is in agreement with 
the Callovian age of the oldest radiolarian assemblages 
identified in the basic volcano-sedimentary series. Conse-
quently, Middle Jurassic age is generally accepted for the 
lower sections of ophiolites in the Southern Apusenides, 
while the upper basic volcano-sedimentary series has a 
comprehensive age from Callovian till Tithonian (LuPu et 
al., 1993, 1995).

In the Techereu-Drocea, Curechiu and Feneş Nappes, 
and also in the Trascău Mts, the ophiolites are overlain by 
island arc calc-alkaline rocks ranging from basalts through 
basaltic andesites, andesites, and dacites to rhyolites. 
Some granitoid intrusions with calc-alkaline affinity are lo-
cated in the southern and western areas of the South-
ern Apuseni Mts, consisting of granites to granodiorites as 
well as diorites at the margins of the intrusions (savu et al., 
1986, 1996). The age of the Săvârşin Granite, measured on 
zircon is 155 Ma (Pană, 1998). For the calc-alkaline island-
arc volcanics, the complex relations with sedimentary for-
mations confine their age mainly to the Middle to Late Ju-
rassic (Pl. 8, Fig. 3; Pl. 9, Fig. 1).

The Upper Jurassic and Lower Cretaceous sedimentary 
series associated with the calc-alkaline volcanics show 
deep-water and carbonate platform facies, in close con-
nections with different depositional settings in the Transyl-
vanian Ocean. They have the most important development 
in the Trascău Mts, where several isolated carbonate plat-
forms separated by back arc-type deep-water basins were 
identified (săsăran, 2006; săsăran & bucur, 2006).

In the Bedeleu Nappe of the Trascău Mts (baLintoni & ian-
cu, 1986) the Upper Jurassic to Lower Cretaceous inter-
val is represented by shallow-water Stramberg-type lime-
stones (Pl. 8, Figs. 3 and 4; Pl. 9, Fig. 1). The carbonate 
platforms are underlain either by island-arc volcanics or 
mixed, oceanic/continental basement. The platform car-
bonates are made up of three distinct depositional units 
separated by regional unconformities. In the region of the 
Trascău Mts there are also numerous olistoliths with Upper 
Jurassic – Lower Cretaceous shallow-water carbonate de-
posits, which are included in the Upper Cretaceous wild-
flysh (bordEa et al., 1968; bucur et al., 1993).

The Upper Jurassic – Lower Cretaceous basin succession 
is represented by the “Aptychus beds” s.l. (săsăran, 2006) 
which includes (1) slope apron carbonates and mass-flow 
deposits with reworked material from both carbonate plat-

form and their magmatic/metamorphic basement, and (2) 
basin floor-pelagic and hemipelagic deposits with deep-
sea fans of calcareous or siliciclastic turbidites (Pl. 8, Fig. 
5). They are included in the Valea Muntelui and Izvoarele 
Nappes (baLintoni & iancu, 1986).

Outside the Trascău Mts, extended Upper Jurassic – Low-
er Cretaceous platform carbonate deposits are also found 
in the south part of the Techereu-Drocea Nappe where 
they cover also a volcanic island arc (savu, 1983). The 
Jurassic sequence is made up of radiolarites and cherty 
limestones (Upper Callovian) followed by pelagic, Sacco-
coma limestones (Oxfordian – Lower Kimmeridgian) and 
carbonate platform reef-limestones (Upper Kimmeridg-
ian – Tithonian) (draGastan, 1997). The Jurassic of the 
Ardeu Nappe (mantEa & tomEscu, 1986) and the Vulcan 
outlier (bordEa, 1972) includes Ammonitico Rosso-type 
limestones (Oxfordian–Kimmeridgian) and Stramberg-type 
limestones (Tithonian–Berriasian).

Transylvanian Nappe System  
(Perşani, Olt and Hăghimaş Nappes in the Eastern Carpathians)  
(Text-Fig. 11, col. 40–44)

The main units of the unrooted Transylvanian Nappe Sys-
tem in the Eastern Carpathians, which were obducted dur-
ing the Meso-Cretaceous tectogenesis, are the Perşani, 
Olt and Hăghimaş Nappes (SănduLEscu, 1984). They have 
distinct lithostratigraphic successions and ages of the 
ophiolitic complexes from the basal part of the nappes, 
except the Perşani Nappe whithout ophiolitic complex. 
The Triassic age of the ophiolitic rocks in the Olt Nappe 
and in many olistoliths is well constrained by their close 
relationship with the Triassic sedimentary rocks. The 
only ophiolitic rocks of Jurassic age are represented by 
the pillowed basalts from Lacu Roşu in the sole of the 
Hăghimaş Nappe, which are assigned to the Callovian–
Oxfordian (SănduLEscu, 1984), and also by the serpenti-
nites in the Rarău Mts. Alongside the Jurassic sedimentary 
rocks included in the successions of the above-mentioned 
nappes, there are also numerous olistoliths of Jurassic 
rocks included in the Bucovinian Lower Cretaceous wild-
flysch that fills the Hăghimaş and Rarău synclines, and 
also found in the Perşani Mts.

The Hăghimaș Nappe, having the most internal paleogeo-
graphic position in the Transylvanian realm, is made up of 
a continuous sequence from the Upper Jurassic to Lower 
Cretaceous (SănduLEscu, 1975a). In the Hăghimaş Mts, 
the Ammonitico Rosso-type limestones (Upper Oxford-
ian – Middle Kimmeridgian; Pl. 7, Fig. 6), capping Callo-
vian–Oxfordian pillowed basalts, are followed by a silici-
clastic sequence made up of siltstones and marly shales 
(Upper Kimmeridgian – Lower Tithonian), and thick, mas-
sive Stramberg-type limestones (Grasu, 1971; Dragastan, 
1975; GriGorE, 2000; Grasu et al., 2010) (Pl. 7, Fig. 4; Pl. 
8, Fig. 1). Kimmeridgian stromatactis mud-mound build-
ups with abundant rhynchonellid brachiopod assem blages 
(Lacunosella and Septaliphoria) develop locally (Lazăr et al., 
2011). 

The outliers made up by Stramberg limestones from the 
Mereşti region in the northern part of the Perşani Mts are 
also assigned to the Hăghimaş Nappe (SănduLEscu, 1984; 
PatruLius et al., 1996).

The Perșani and Olt Nappes, which are found only in the 
Perşani Mts, are made mainly of Triassic sedimentary 
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rocks to which only Lower to ?lower Middle Jurassic rocks 
are subordinately added.

Based on the facies characteristics of the Transylvanian 
Triassic and Lower Jurassic formations, from both the olis-
toplakae and olistoliths embedded in the Bucovinian Low-
er Cretaceous wildflysch, PatruLius (1996) defined sever-
al independent sedimentary “series”. They are as follows: 
the Zimbru “Series” (lower olistoplaka of the Rarău Mt), the 
Olt “Series” (Olt Nappe, incl. the lower olistoplaka of the 
Perşani Mts), the Lupşa “Series” (Perşani Nappe s.s., incl. 
the upper olistoplaka of the Perşani Mts) and the Hăghiniş 
“Series” (Hăghiniş Nappe, incl. the upper olistoplaka of the 
Rarău Mt).

In the Rarău Mt, the Zimbru “Series” includes Lower Sine-
murian massive argillaceous, dark limestones (TurcuLEț, 
1971), Pliensbachian sandy limestones and silty marly 
shales (Stănoiu, 1967a), which are olistoliths within the 
Bucovinian Lower Cretaceous wildflysch.

In the Olt “Series” of the Olt Nappe the Middle Hettangian 
to Lowermost Pliensbachian Adnet Limestone unconform-
ably overlies Upper Triassic Hallstatt-type limestones (Pat-
ruLius, 1996; Tomas & PáLFy, 2007). In the central Perşani 
Mts, also in the Rarău and Hăghimaş Mts, there are olis-
toliths of Adnet-type Lower Jurassic red limestones as-
sumed to be akin to the Olt “Series” (PatruLius et al., 
1996; TurcuLEț & ȚibuLEac, 2002; Grasu et al., 2010).

In the Lupșa “Series” of the Perşani Nappe the Middle Tri-
assic Schreyeralm-type limestone is unconformably over-
lain by the Gresten-type Racila Formation, around 300 m 
thick. Its lowest member consists of coarse-grained limy 
sandstones and crinoidal sandy limestones (Upper Sine-
murian? to Pliensbachian); the upper one is composed 
of grey marls and limestones with interbeds of violet san-
dy siltstone and oolitic limestone (Toarcian–?Aalenian) 
 (Pat ruLius et al., 1996).

In the Hăghiniș “Series” the Middle Triassic limestones 
in the Rarău Mt are overlain by thin Upper Hettangian red, 
argillaceous-sandy encrinitic or oolitic to pisolitic lime-
stones, which also fill narrow neptunian dykes in the Stein-
alm Limestone (PatruLius, 1996). On the Norian massive 
limestones of the Piatra Şoimului outlier Lower Jurassic 
red-violet argillaceous diasporic bauxites occur locally 
(PatruLius, unpubl.).

Olistoliths made up by varied Lower and Middle Juras-
sic lithologies, that are not properly ascribed to one of the 
above-mentioned “series”, were also found in the Buco-
vinian Lower Cretaceous wildflysch. In the Rarău Syncline, 
olistoliths are described, made up by Toarcian dark san-
dy limestones, grey-yellowish marlstones and siltstones, 
fine-grained limy sandstones and marly siltstones, by 
Aalenian grey marls with concretions of marlstones and 
 oolitic limestones, by Bajocian dark limy sandstones and 
sandy limestones, bioclastic limestones and marls, or by 
 Bathonian silty-oolitic limestones, sandy limestones and 
limy sandstones (PoPEscu & PatruLius, 1964; Stănoiu, 
1967a;  MutiHac, 1968; TurcuLEț, 2004). In the Hăghimaș 
Syncline olistoliths are reported that are made up by Pliens-
bachian sandy limestones and argillaceous sandstones, 
by Toarcian black limestones or sandy limestones, or by 
Middle Jurassic limy sandstones and encrinitic limestones 
(NăstsEanu & SoLcanu, 1963; Grasu, 1971; SănduLEscu, 
1975a; PrEda, 1976; Grasu et al., 2010).

From among the allochthonous deposits the Callovian–
Hauterivian Carhaga Formation is of special importance. 
It is made up of several sheet-olistoliths (PatruLius et al., 
1976, 1996). The sequence includes the following mem-
bers: 

1) Callovian grey, reddish ammonite-bearing limestones 
with angular pebbles of crystalline shists; 

2) Callovian and/or Oxfordian red radiolarites and lime-
stones with radiolaria; 

3) Upper Jurassic light-grey, pink and red marls and marly 
limestones with spongiolithic cherts and interbedded con-
glomerate or breccia with pebbles of crystalline schists, 
thin layers of bentonite; 

4) Tithonian light-grey or pink marls with small lenses of 
calcarenite and bedded white allodapic calcarenites with 
brown cherts; 

5) Uppermost Tithonian – Berriasian grey-bluish marls with 
some glauconite and light-grey to almost white ammonite-
rich limestones with calpionellids and radiolaria; 

6) Valanginian and Hauterivian ammonite-rich soft marls. 

According to SănduLEscu (1984), the olistoliths of the Car-
haga Formation are presumably derived from a swell or 
they could be linked to the Olt or Perşani Nappes.

TISZA MEGAUNIT
Mecsek Unit (Text-Fig. 12, col. 46)

Thin coal interlayers already appear in the fluvial succes-
sion in the latest Rhaetian. At the beginning of the Liassic, 
fluvial-lacustrine-palustrine sedimentation continued but 
paralic coal-swamp deposits became predominant in the 
sedimentary record (Mecsek Coal Formation) (Text-Figs. 1, 
2 and 12).

The formation is made up of a cyclic alternation of arkosic 
sandstone, siltstone, claystone and coal layers (Gresten 
facies; Pl. 9, Fig. 2). The thickness of the coal-bearing se-
ries is usually 150–300 m; in the southern part of the Me-
csek Mts, however, it may reach 1200 m. This asymmetric 
thickening was the consequence of the formation of an ex-
tensional half-graben (naGy, 1969, 1971).

The basal (partially Rhaetian) part of the Mecsek Coal 
was formed predominantly in lacustrine as well as lacus-
trine/deltaic facies. The Hettangian middle member of 
the formation is mainly fluvial with channel, flood plain 
and swamp facies; however, passing upward, coquinas 
of brackish-water molluscs appear in increasing frequen-
cy. The Lower Sinemurian upper member of the Mecsek 
Coal may have been deposited in a tidal flat marsh envi-
ronment. In the middle member of the Mecsek Coal thin 
(0.5–1.5 m) rhyolitic tuffite interlayers occur (némEdi-var-
ga, 1983). In some layers of the upper member remnants 
of crinoids also appear, indicating a temporary establish-
ment of normal salinity conditions.

The coal formation is overlain by fine-grained sandstone 
and dark grey shale with upward-thinning sandstone inter-
layers showing a deepening upward trend. The thickness 
of the formation in the Mecsek Mts is 250–500 m.

During the later part of the Sinemurian water depth con-
tinued to increase. Coevally the continental source area 
moved even farther away from the site of deposition. In ac-
cordance with this paleogeographic setting an open ma-
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rine deep basin had been the site of deposition until the 
middle part of the Jurassic. In this basin fine-grained ter-
rigenous material and pelagic biogenic ooze were depos-
ited together; however, their ratio continuously changed. 
This heavily bioturbated marl sequence is similar to the 
“Fleckenmergel” (Allgäu facies). In the rapidly subsiding 
southern zone of the Mecsek half-graben its total thick-
ness may attain 2000 m, whereas in the northern part of 
this structural unit, as well as in the subsurface parts of the 

Mecsek Zone (i.e. in the basement of the Transdanubian 
area and the Great Plain), it generally reaches only 150–
300 m (bérczi-maKK, 1998).

In the Mecsek Mts in the upper part of the Sinemurian, 
grey, slightly bioturbated marl and calcareous marl be-
come characteristic. This formation was deposited under 
open marine conditions in the deeper zone of the open 
shelf. In the Pliensbachian, grey, fine to medium-grained 
sandstone punctuated by thin shale interbeds was depos-

Text-Fig. 12.  
Lithofacies chart of the Mecsek (46), Villány (47) and Bihor Units (48–52). (TISZA I).  
Abbreviations:  
V. Mnierei = Valea Mnierei,  
C. Cailor = Coasta Cailor.
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ited. Chert nodules and grey, bituminous limestone and 
crinoidal limestone interbeds are common. In the rapidly 
subsiding southern zone of the Mecsek Mts area the thick-
ness of the formation may attain 1000 m, and only 70 m in 
its northern zone. The depositional environment may have 
been a relatively deep, pelagic basin.

Upsection, silty marl becomes predominant again and the 
share of sandstone decreases. This approximately 150 m 
thick formation represents the Lower and Middle Toarcian. 
In the Lower Toarcian a 10 m thick, black shale intercala-
tion with thin sandstone and crinoidal limestone interlayers 
as well as thin-shelled pelagic bivalves and fish remnants 
can be found suggesting anoxic bottom-water conditions 
(duLai et al., 1992).

Above the black shale intercalation the typical “Flecken-
mergel” facies resumes. The Upper Toarcian to Middle Ba-
jocian is characterized by a rather monotonous, 200–500 
m thick sequence consisting of grey, strongly bioturbat-
ed marl, calcareous marl, and silty marl (Pl. 9, Fig. 3). It 
contains predominantly pelagic fossil elements (vadász, 
1935). In the southern and northern margins of the “Me-
csek Basin” grey and red crinoidal-brachiopodal limestone 
has been encountered.

At the end of the Bajocian the sedimentation character 
fundamentally changed: the amount of terrigenous ma-
terial and the sedimentation rate significantly decreased; 
continuous and probably accelerated subsidence led to 
increased water depth. A significant change took place 
also in the fossil assemblage that is manifested in the ap-
pearance and then prevalence of Mediterranean elements 
(Géczy, 1973; vörös, 1993). Reflecting the changes in the 
depositional regime the spotty marl (“Fleckenmergel”) fa-
cies is overlain by greenish-yellowish-reddish marl, then 
by red calcareous marl and finally by nodular, argillaceous 
limestone rich in poorly-preserved ammonoids and pelag-
ic microfossils. This 10–20 m thick formation of Bathonian 
age (GaLácz, 1995) may have been deposited in a deep, 
pelagic, starved basin. The changes in the sedimentary 
pattern and fossil assemblages at the end of the Bajo-
cian can be related to the separation of the Tisza Megaunit 
from the European plate (Haas & Péró, 2004).

The next unit consists of deep-water brownish- and green-
ish-grey, thin-bedded, siliceous calcareous marl of Callo-
vian and probably Early Oxfordian age. It also contains 
altered pyroclastics but only a few. The thickness of this 
formation does not exceed 10–20 m. The calcareous marl 
passes upward into Oxfordian siliceous limestone (naGy, 
1986). In the basal part of the formation brownish-green-
ish, highly silicified radiolarite occurs. Above it, the 30–120 
m thick formation is made up of thin-bedded, yellowish-
grey, reddish, and greenish cherty limestone.

The Kimmeridgian to Lower Tithonian interval is represent-
ed by 10 to 50 m thick red, nodular, locally cherty Sacco-
coma limestones with ammonoids and aptychi with fea-
tures of the Mediterranean Ammonitico Rosso facies.

The red nodular limestone passes upward into Upper Ti-
thonian – Berriasian greyish- or yellowish-white, thin-bed-
ded limestone and argillaceous limestone, locally with in-
traclasts and chert nodules, similar to the Mediterranean 
Biancone (Maiolica) facies. Its thickness may attain 100 m. 
The site of deposition may have been a deep pelagic ba-
sin. Intrabreccia intercalations in the pelagic sequences 
and the chronostratigraphically mixed microfossil assem-

blage indicate a significant gravity mass flow activity re-
sulting in the redeposition of the unconsolidated and semi-
consolidated sediments (naGy, 1986). In the upper part 
of the formation, in addition to the redeposited carbonate 
grains, fine pyroclastics and volcanic bombs appear in the 
layers, indicating the intensification of volcanic activity in 
the Berriasian (naGy, 1986).

Villány-Bihor Unit (Text-Fig. 12, col. 47-52)

The Jurassic sequence of the Villány-Bihor Zone is known 
mainly from the Villány Hills in Hungary, and in the Bihor 
Parautochthon in the Northern Apuseni Mountains in Ro-
mania. Core data are only available for the Malm forma-
tions in the Pannonian Basin. In the Villány Hills, uncon-
formably overlying the Upper Triassic rocks, the Jurassic 
series of the Villány Unit begins with quartzarenite beds, 
grading upward into shallow-marine, sandy, crinoidal lime-
stone with conglomerate interlayers. In the conglomerate, 
quartzite and dolomite components are recognized, indi-
cating the proximity of a continental hinterland. The sandy, 
pebbly layers are overlain by yellowish-grey limestone, fol-
lowed by grey, strongly bioturbated, thick-bedded, cherty, 
crinoidal limestone. Only a 8–10 m thick limestone forma-
tion can be assigned to the Pliensbachian (vörös, 1989). 
Above a hiatus a thin, yellow, sandy limestone bed, rich in 
Bathonian ammonites, occurs. It is overlain by an extreme-
ly condensed limestone layer (Géczy, 1982; Pl. 9, Fig. 4). 
Most of the ammonites are characteristic of the European 
province; a smaller part of the assemblage, however, is 
Mediterranean (Géczy, 1973).

The ammonite-bearing limestone is overlain by 300 m 
of thick-bedded, grey, brownish- or yellowish-grey lime-
stone. It is characterized by a peloidal and oolitic-oncoidal 
texture. In the lower part of the formation pelagic elements 
prevail in the microfossil assemblage. In the upper part, 
however, a typical shallow-marine biofacies appears and 
the pelagic elements disappear. The age of the formation 
is Oxfordian–Tithonian and its upper member may extend 
into the Berriasian (bodroGi et al., 1993).

In the Bihor Unit, Jurassic deposits are found in the 
Pădurea Craiului and Bihor Mts (PrEda, 1962, 1971; Pat-
ruLius et al., 1972; ianovici et al., 1976; PatruLius, 1976a; 
PatruLius et al., 1976; PoPa, 1981; mantEa, 1985; PoPa et 
al., 1985; draGastan et al., 1986).

In the Pădurea Craiului (Text-Fig. 12, col. 48-50) and Bihor Mts 
(Text-Fig. 12, col. 51-52), the Lower Jurassic succession, 
around 250 m thick, unconformably overlies the Ladinian 
Wetterstein-type limestone. A continental sequence (100–
180 m) occurs at the base of the succession consisting of 
red argillaceous-silty shales locally including breccia with 
boulders of Triassic limestones. Upsection there is anoth-
er development that is similar to the Gresten Sandstone. 
It is composed of micaceous quartzitic sandstones with 
interbeds of refractory clays in the lower part (Pl. 9, Fig. 
5), with quartzitic conglomerates at the top (Hettangian), 
with vegetal remains. The continental series is followed 
by a marine sequence. It starts with a basal member (40–
60 m) consisting of micaceous and fine-grained quartzit-
ic sandstones, locally with marly-argillaceous micaceous 
siltstones (?Upper Hettangian – Lower Sinemurian). It is 
overlain by massive or thick-bedded Gryphaea limestones 
(5–35 m) with crinoidal layers (Upper Sinemurian – Low-
er Pliensbachian), and an upper succession (3–40 m) of 
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spongiolithic cherty limestones, silty or marly with brachio-
pods and ammonites (Upper Pliensbachian) and a third 
member (5–15 m) of grey-blackish condensed marls and 
marly/silty limestones with phosphate concretions, with 
abundant belemnites and ammonites, Gresten-type (celto-
suab) fauna (Toarcian).

The Middle Jurassic, which is strongly condensed in the 
Pădurea Craiului Mts, rarely more than 10 m in thickness, 
with several breaks in sedimentation in the area of Valea 
Mnierei, Coasta Cailor, Poniţa and Ponicior  (Text-Fig. 
12, col. 49-50), includes the following carbonate units:

1) blackish, sometimes spotted marls (“Fleckenmergel”) 
and marly/silty limestones, less than 2 m thick (Lower 
Aalenian);

2) blackish spotted marly limestones (“Fleckenkalk”), with 
phosphate ooids and nodules, 0.8–3 m (Upper Aalenian);

3) red-violaceous ferruginous oolitic/silty limestones and 
marls of minette-type (Lower Bajocian);

4) Entolium limestones (Middle Bajocian – Middle Batho-
nian), and nodular limestones (0.2–0.5 m) with an abun-
dant polyzonal ammonite fauna (Upper Bathonian – Lower 
Callovian);

5) reddish to grey-greenish marly or silty limestones (Mid-
dle and Upper Callovian).

During the Upper Jurassic, a carbonate platform was es-
tablished in the territory of the Bihor Unit. In the area of the 
Pădurea Craiului and Bihor Mts, the carbonate deposits, 100–

300 m thick, show two distinct facies zones with a pas-
sage zone:

1) a NW zone in Vadu Crişului area (Text-Fig. 12, col. 48); 
basinal dark-grey cherty limestones progress into pelagic 
Saccocoma limestones (Vad and Gălăşeni Limestone, Ox-
fordian – lower Tithonian) followed by massive Stramberg-
type limestones (Cornet Limestone, Tithonian) or oolitic 
limestones (Aştileu Limestone, Tithonian);

2) a SW zone in Poniţa, Ponicior, Bulz and Gârda area 
(Text-Fig. 12, col. 50-52) with massive, whitish limestones 
with corals and hydrozoans (Farcu Limestone, Oxfordian 
– lower Tithonian; Pl. 10, Fig. 1) followed by grey, bedded 
micritic/oncolitic limestones of lagoonal facies (Albioara 
Limestone, Tithonian);

3) a passage zone in the area of Valea Mnierei and Coas-
ta Cailor where all carbonate facies are found in ascend-
ing order (Text-Fig. 12, col. 49).

Papuk-Békés-Codru Unit (Text-Fig. 13, col. 53-57)

The Jurassic deposits are cropping out in the Codru 
Nappe System in the Northern Apuseni Mts (classed to-
gether with the Bihor Unit as Inner Dacides by sănduLEscu, 
1984) and in the Papuk Mts, Croatia. Jurassic sequences 
explored in the basement of the Békés Basin, Hungary can 
also be assigned to this unit.

In the Apuseni Mts, Jurassic formations are known in the 
Codru-Moma, Pădurea Craiului and Bihor Mts (PatruLius, 
1976a; ianovici et al., 1976; bLEaHu et al., 1981).

Text-Fig. 13.  
Lithofacies chart of the 
 Papuk- Békés-Codru Unit (53–
57). (TISZA II).
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The Jurassic succession in the Vălani Nappe, Bihor Mts 
(PatruLius, 1971b) includes: disconformable massive or 
thick-bedded quartzitic-micaceous sandstones, 100 m 
thick, locally with basal conglomerates (Hettangian); a se-
quence, only a few m thick, of dark shales (?Hettangian 
– Lower Sinemurian) and blackish bioclastic limestones 
(?Upper Sinemurian – Pliensbachian); after a significant 
stratigraphic gap (Toarcian and the Middle Jurassic) the 
sedimentation resumed in the Late Jurassic with bedded 
Saccocoma and Calpionella limestones interfingering with 
massive limestones of platform-edge and reef talus (Farcu 
and Cornet Limestones).

The Jurassic succession of the Finiş Nappe is the most 
complete in the Codru Nappe System. In the Şeasa Val-
ley, in the central area of the Codru Mts, a Rhaetian Kös-
sen-type formation is overlain by 150 m thick silty shales 
(Lower Sinemurian), succeeded by a 75 m thick calcar-
eous formation, with grey silty limestones in the lower, and 
red, sometimes nodular limestones in the upper part (Up-
per Sinemurian – Pliensbachian). In the Moneasa (SW Co-
dru) area, the succession begins with a 200 m thick black 
sandstone unit with shales grading upwards to black en-
crinitic limestones (Black Moneasa Limestone) (?Hettan-
gian – Lower Sinemurian). It is overlain by encrinitic, thick-
bedded nodular and breccious red limestones about 80 
m thick (Red Moneasa Limestone, Upper Sinemurian – 
Pliensbachian) showing lithofacies comparable with the 
Adnet Limestone, but it has a Gresten-type (celto-suab) 
fauna (Pl. 10, Fig. 4). The Lower Jurassic formations are 
overlain by pelagic, light grey micritic and cherty calca-
renitic limestones (Oxfordian–Kimmeridgian) followed by 
the Valea Mare Formation (PatruLius et al., 1976), around 
1000 m thick, including a pre-flysch facies of marls and 
marly limestones with Aptychus and calpionellids on the 
base (Tithonian–Berriasian).

The Următ Nappe outlier in the Bihor Mts includes the 
Lower Sinemurian – Pliensbachian Următ beds. This se-
quence starts with grey sandstone, succeeded by encrin-
itic-micritic limestones with basical volcanic detritus, Gry
phaea and brachiopods. This is followed by a siliciclastic 
turbiditic sequence with olistoliths and slumps, without 
fossils. The Următ beds are overlain by Kimmeridgian Sac-
cocoma limestones (bordEa et al., 1975; tomEscu & bor-
dEa, 1976).

In the uppermost units of the Codru Nappe System only 
Lower – lower Middle Jurassic deposits are present. In the 
Vaşcău Nappe (Codru-Moma Mts) (Panin et al., 1974) the 
Jurassic succession unconformably overlies Norian–Rhae-
tian basinal limestones and includes:

1) a lower sequence, 80 m thick, of pink-greenish mi-
critic/crinoidal limestones associated with greenish 
marly limestones and limy sandstones (Sinemurian);

2) a detrital sequence, transgressive upon the lower se-
quence and the Upper Triassic limestones, with limy 
sandstones, Holzschiefer-like black argillites with sider-
itic concretions, greenish cinerites, lenses of black en-
crinitic limestones, platy black limestones with layered 
cherts (Toarcian–?Aalenian).

In the Coleşti Nappe (Codru-Moma Mts) (Panin et al., 1974), 
the Upper Triassic Dachstein Limestone has Lower to Mid-
dle Jurassic neptunian dykes (Pl. 10, Fig. 2).

In the basement of the Békés Basin, southeastern Hunga-
ry, Lower Jurassic red limestone was encountered in a few 

wells; it was identified as the Moneasa Limestone of the 
Finiş Nappe (bérczi-maKK, 1998).

In a number of wells in the Békés Basin, Upper Jurassic 
to Lower Cretaceous formations were found. The sever-
al hundred m thick series consists of grey and red clay-
ey marl, marl, calcareous marl and limestone layers with 
sandstone intercalations in the upper part of the formation 
(bérczi-maKK, 1986).

In the Papuk Mts, Jurassic formations (overlying the Upper 
Triassic Kössen Formation) are known only at the western 
edge of the mountains, near Daruvar (šiKić et al., 1975). It 
is a condensed succession (max. 100 m thick).

The Lower–Middle Liassic is represented by grey-pink-
ish, crinoidal limestones, sometimes with chert nodules. 
The pelagic fossils (Bositra) appear in Upper Liassic micritic 
limestones. The thickness of the Lower Jurassic is 25 m. 
The Middle Jurassic – Oxfordian (40 m) is characterized by 
grey, pinkish, brownish-red Bositra limestones. Red and 
grey radiolarian chert beds are common. The Kimmerid-
gian – Middle Tithonian is represented by thick-bedded 
grey limestone (10 m) with radiolarian chert beds, which 
are overlain by Tithonian–Berriasian thin-bedded, micritic 
cherty Calpionella-bearing limestones (20 m).

DACIA MEGAUNIT
Danubian-Vrška Čuka-Stara Planina (Prebalkan) Unit

Southern Carpathians

The Danubian-Stara Planina-Vrška Čuka (-Prebalkan) Unit 
in Romania corresponds to the Marginal Dacides in the 
sense of sănduLEscu (1984). This unit, together with the 
neighbouring Moesia, represents a segment of the Europe-
an–?Asian margin, located outside the „external” Severin-
Ceahlău ocean basin, which separated them from the Get-
ic microcontinent. This unit can be subdivided north of the 
Danube into a Lower (External), and an Upper (Internal) 
group of Alpine nappes (stănoiu, 1973; bErza, 1998; ian-
cu et al., 2005).
North to the Danube, the Jurassic – Lower Cretaceous 
sedimentary series overlie Variscan crystallines, remnants 
of a Variscan oceanic basement and Upper Paleozoic mo-
lasse deposits with sharp disconformity.

Lower Danubian Units (Text-Fig. 14, col. 58)

Two distinct Mesozoic sedimentary zones were former-
ly defined in the External Danubian realm, the Cerna and 
Coşuştea Zones (codarcEa, 1940; năstăsEanu, 1979). 
The Cerna Zone (= Mehedinţi-Retezat Zone; stănoiu, 
1973) is the equivalent of the Lower Danubian of bErza et 
al. (1983). Two Alpine tectonic units are recognized in the 
Lower Danubian, i.e. the Lainici Unit, in the upper position, 
and the Schela Unit, below (bErza, 1998). The sedimen-
tary series of the Coşuştea Zone is assigned to a distinct 
tectonic unit, i.e. the Coşuştea Nappe (stănoiu, 1996).

In the External Danubian realm, the Jurassic succes-
sions are incomplete and discontinuous. The Lower Ju-
rassic is represented by Gresten-type deposits in all ar-
eas (Text-Figs. 1, 2 and 14). In the Mehedinţi Mts, the 
50–350 m thick Balta de Aramă Formation yielded a rich 
flora (drăGHici et al., 1964; bădăLuţă et al., 1988). In the 
Schela Unit, the strongly deformed and metamorphosed 
Lower Jurassic Schela Formation starts with very coarse-



309

grained metaconglomerates succeeded by quartzitic and 
arkosic metasandstones, graphitic phyllites, in places with 
chloritoid, and pyrophyllitic schists with anthracite lenses 
(manoLEscu, 1932; sEmaKa, 1965). The Middle Jurassic 
marks the onset of the marine sedimentation. It is repre-
sented by fossiliferous limy sandstones and gritty lime-
stones, 20 m in thickness (stănoiu, 1973).

The calcareous sedimentation started in the Middle Callo-
vian and lasted for most of the Early Cretaceous and char-
acterized the Cerna Basin which covered the whole area 
of the Lower Danubian (stănoiu, 2000). Subsequent to 
the Middle Callovian transgression, uniform pelagic se-
quences were settled all over the Cerna Basin. By the end 
of Kimmeridgian the paleogeographic pattern significantly 
changed; a central deep-water basin bordered by two car-
bonate platforms developed. The central basin is typified 
by a continuous succession:

(1) the Middle Callovian to Lower Kimmeridgian Cer-
na Vârf Formation (150–200 m thick) that is made up of 

stratified, blackish micritic limestones, with chert in the 
lower part;

2) the Upper Kimmeridgian to Neocomian Ponicova 
Formation (200–300 m thick) consisting of greyish lime-
stones with Saccocoma in the lower part and calpionellids 
in the upper part.

The two marginal carbonate platforms are characterized 
by a shallow-water carbonate facies in the Upper Kimmer-
idgian – Tithonian. Emersion at the Jurassic/Cretaceous 
boundary led to subaerial alteration and accumulation of 
ferrolithic deposits. In the Mehedinţi Mts and SW the Vâl-
can Mts, the sedimentation resumed with the uppermost 
Tithonian? – Lower Berriasian Sohodol Formation, a mixed 
siliciclastic-carbonate sequence with alluvial terrigenous 
deposits and lenticular intercalations of paludal or brack-
ish micritic limestones.

In the NE Godeanu Mts, the Lainici Unit includes the Low-
er–Middle Jurassic Albele Sandstone and the Upper Ju-
rassic – Lower Cretaceous Stănuleţi Limestone (GHErasi 

Text-Fig. 14.  
Lithofacies chart of the Danubian Units (in Romania, 58–59) and Ćivćin-Ceahlău-Severin Unit (60–61). (DACIA I).
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et al., 1986), which corresponds to the deep-water basin 
facies of the Cerna Basin (stănoiu, 2000).

The Coşuştea Nappe is mainly occurring in the Mehedinţi 
Plateau, and includes also the Jurassic – Lower Creta-
ceous allochthonous occurrences from the Topleţ-Cazane 
Zone. The Jurassic to Lower Cretaceous has a continuous 
basinal succession:

1) a 500 m thick Lower Jurassic Gresten-type sequence 
consisting of siltstone, grey-blackish micaceous argillites 
with spherosiderites and grey or blackish quartz-feldspar 
sandstones;

2) a 30–50 m thick Middle Jurassic siltic-argillitic deep-wa-
ter sequence;

3) a 20–50 m thick Middle Callovian – Lower Oxfordian 
deep-water sequence of argillites and grey siltstone grad-
ing to thin-bedded micritic limestones or marly limestones 
to its top;

4) a 10–30 m thick Upper Oxfordian – Kimmeridgian se-
quence of cherty micritic limestones with clay intercala-
tions at the top;

5) a 20–50 m thick Upper Kimmeridgian – Upper Tithonian 
– ?Neocomian pelagic limestone sequence (Pl. 11, Fig. 1).

Upper Danubian Units (Text-Fig. 14, col. 59)

The facies of the Jurassic to Lower Cretaceous sedimen-
tary series (răiLEanu, 1960; rusu, 1970; PoPa et al., 1977; 
năstăsEanu, 1979; avram, 1984; stănoiu, 1997; PoP, 
1998; GriGorE, 2000) demonstrate a complex paleogeog-
raphy of the Internal Danubian realm. The most part of the 
Upper Danubian Units are exposed in the western part of 
the Danubian tectonic window (iancu et al., 2005). Three 
major zones of Jurassic deposition existed in the western 
Upper Danubian in the eastern Banat area, namely Sirinia, 
Presacina and Feneş Zones.

In the Sirinia Zone the onlapping Gresten-type Hettan-
gian? to Lower Sinemurian deposits (50–450 m thick) start 
with coarse conglomerates succeeded by sandstones and 
shales with coal seams (sEmaKa, 1970). The marine depo-
sition started in the Late Sinemurian with two distinct fa-
cies:

1) the Cozla-Bigăr sandy-marly facies, and

2) the Munteana sandy-calcareous facies.

The Cozla-Bigăr facies succession includes: Upper Sine-
murian calcareous and marly sandstones; Pliensbachian 
limy or quartzose sandstones, siltstones and marly shales; 
Toarcian thick-bedded whitish quartzose sandstones, 
around 100 m thick, with levels of black silty clays grad-
ing upwards to black fine-grained calcareous sandstones 
with intercalations of argillaceous siltstones, 150 m thick; 
Aalenian massive, coarse-grained sandstones, locally mi-
croconglomerates, grading upwards to limy sandstones, 
200 m thick.

The Munteana facies (Pl. 11, Fig. 3) is a condensed cal-
careous-siliciclastic succession rich in ammonites (PoPa et 
al., 1977; PoPa & PatruLius, 1996; caLLomon & Grădinaru, 
2005). The lower sequence (~60 m thick) consists of Upper 
Sinemurian to Pliensbachian sandy bioclastic-Fe-oolitic 
limestones sandstones and siltstones, silty crinoidal lime-
stones. The upper sequence (~20 m thick) is made up of 
Toarcian to ?Aalenian bedded sandy limestones and marly 
siltstones grading upwards to sandstones.

In the Sirinia Zone the Bajocian is made up of carbonates, 
5 to 20 m in thickness. The Bathonian – Lower Callovian is 
represented by two facies:

1) the Bigăr facies containing marls and nodular lime-
stones, 200 m thick;

2) extremely condensed (0.40 m thick) Fe-oolitic lime-
stones rich in ammonites (răiLEanu, 1960; PatruLius & 
PoPa, 1971; GaLácz, 1994).

From the Middle Callovian the pelagic carbonate sedi-
mentation became uniform in the Sviniţa (=Sirinia) Zone 
(Pl. 11, Fig. 3). The Middle to Upper Callovian red nodu-
lar limestones are followed by Oxfordian to Lower Kim-
meridgian radiolaritic marly limestones and calciturbi-
dites, with banded and nodular radiolarian cherts (25 m 
thick; Pl. 11, Fig. 2). The Upper Kimmeridgian to Middle 
Tithonian is represented by reddish or grey-greenish clay-
ey nodular limestone with debris flow intercalations and 
coarse-grained calciturbidites succeeded by thin-bedded 
greenish pelagic limestones with rare intercalations of fine-
grained calciturbidites (Greben Formation; Pl. 11, Fig. 5). 
It is followed from the Upper Tithonian by Maiolica-type, 
light grey, cherty Calpionella limestones (năstăsEanu, 
1979; avram, 1984).

The Jurassic succession in the Presacina Nappe corre-
sponds to the Presacina facies of năstăsEanu (1979) and 
năstăsEanu et al. (1981). The Gresten-type Lower Jurassic 
is represented by a fining-upward terrigenous sequence, 
800 to 1100 m thick, starting with Hettangian–Sinemuri-
an conglomerates and sandstones, and continuing with 
Pliensbachian–Toarcian grey-blackish sandstones grading 
upwards to black clays. The siliciclastic sequence ends 
with Aalenian thick-bedded sandstones (100 to 250 m 
thick). The open-marine carbonate sedimentation started 
in the Early Bajocian with deposition of calcareous sand-
stones (10 m thick). It was followed by a condensed se-
quence (1.5 m thick) of dark grey ammonite-rich, common-
ly oolitic limestones in the Late Bajocian – Early Bathonian 
(năstăsEanu & bădăLuță, 1984). The remaining Middle Ju-
rassic succession (around 15 m thick) consists of cherty 
limestones. The Upper Jurassic succession (less than 150 
m thick) is pelagic, with bedded or massive, cherty radio-
larian limestones (Oxfordian – Lower Kimmeridgian), nodu-
lar Saccocoma limestones (Upper Kimmeridgian – Lower 
Tithonian) and cherty Calpionella limestones and marl-
stones (Upper Tithonian – Berriasian).

The Jurassic succession of the Feneş facies as de-
scribed by năstăsEanu (1979) is made up of two dis-
tinct Jurassic successions which are allocated to dif-
ferent tectonic units (bErza et al., 1994). The Arjana 
Nappe includes exclusively a volcano-sedimentary se-
quence, 200 to 500 m thick, assigned to the Middle 
and Upper Jurassic (up to Oxfordian). Pelagic carbon-
ate deposits are intercalated with alkaline bimodal vol-
canic rocks (GHErasi & Hann, 1990; russo-sănduLEscu 
et al., 1996).

East Serbian Carpatho-Balkanides

South to the Danube, Jurassic sediments of the Danubian-
Vrška Čuka-Stara Planina (-Prebalkan) Unit are present in 
the Vrška Čuka-Miroč (Lower Danubian) and Stara Planina-
Poreč (Upper Danubian) Units (Karamata et al., 1997).
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Vrška Čuka-Miroč Unit (Lower Danubian) (Text-Fig. 15, col. 62)

After the Late Carboniferous and Permian the area of this 
unit was a dry land until the Early Jurassic. In the Hettan-
gian–Sinemurian shallow depressions were filled by basal 
clastics and later by estuarine-lagoonal coal-bearing fa-
cies with sandstones, shales and semi-anthracite beds. 
The Pliensbachian strata correspond to the shallow-water 
Gresten facies of the Eastern Alps. In the Toarcian deep-
water black shales and carbonate layers are present. The 
Lower Jurassic unit may reach 300 m in thickness.

The whole area was submerged during the Middle Jurassic. 
Prevailingly up to 50 m thick neritic sediments (sandstones 
passing upward into sandy carbonates) were deposited.

The Upper Jurassic sequence is 240 m thick in the north-
west but only 100 m in the southeast. It consists of the 
shallow-marine Oxfordian and Kimmeridgian carbonate 

rocks, followed by typical Tithonian reef and near-reef fa-
cies. In these regions the Callovian–Kimmeridgian is made 
of hemipelagic nodular limestones with chert. They are 
overlain by Tithonian to Berriasian deep-water limestones 
(dimitriJEvić, 1997).

Stara Planina-Poreč Unit (Upper Danubian) (Text-Fig. 15, col. 63)

After the deposition of continental clastic sediments from 
Rhaetian to Lower Jurassic a new depositional cycle be-
gan with the deposition of terrigenous-carbonate succes-
sions in depressions. They are composed of marine con-
glomerates, sandstones, and shales including phosphorite 
concretions, oolitic iron ores. These deposits are followed 
by Pliensbachian formations after a short break. They have 
a variable thickness from 10 to 250 m and are conformably 
overlain by some 50 m of almost black Toarcian shales fol-
lowed by a hiatus.

Text-Fig. 15.  
Lithofacies chart of the East Serbian Carpatho-Balkanides Unit (62–66). (DACIA II).  
Abbreviations:  
Sr. Gora = Sredno Gora,  
St. Planina = Stara Planina.
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The transgressive Middle Jurassic is composed of quartz 
conglomerates and sandstones, later calcareous sand-
stones (20–250 m), which are followed by Bathonian sand-
stones and shales (15–20 m) and deeper marine Callovian 
limestones and marlstones. This sequence is overlain by 
grey and reddish Oxfordian and Kimmeridgian cherty lime-
stones, marly limestones and radiolarites (50 m thick at 
the most). It is followed by Tithonian pelagic nodular lime-
stones with cherts (~250 m thick). Reef facies also occur in 
the Tithonian, locally (dimitriEJvić, 1997).

Ćivćin-Ceahlău-Severin-Krajina Unit

This unit, corresponding to the Outer Dacides (sănduLEscu, 
1984), can be divided into the following segments: Eastern 
Carpathians (Ćivćin-Ceahlău-Black Flysch Units), South-
ern Carpathians (Severin Unit), and East Serbian Car-
patho-Balkanides (Krajina Unit).

Eastern Carpathians

Ćivćin-Ceahlău-Black Flysch Unit (Text-Fig. 14, col. 61)

These units originate from a Jurassic to Cretaceous (para)
oceanic trench/trough, which was situated along the Eu-
ropean margin (Severin-Ceahlău Ocean) (sănduLEscu, 
1980, 1994). They are built up of a basic magmatic base-
ment that is covered by pelagic and flysch sediments. The 
greatest part of Jurassic formations can be found in the 
innermost Black Flysch Nappe, while the main Ceahlău 
Nappe is made up predominantly of Lower Cretaceous 
 flysch (sănduLEscu, 1984, 1990).

The mafic complex of the Black Flysch Nappe is older than 
the sedimentary formations. The within-plate continental 
mafic complex is made up of submarine basalt flows and 
cineritic basic rocks (redeposited basalts, limestone brec-
cias, schalstein is known as well; Pl. 10, Fig. 3), and are in-
truded by doleritic dykes and sills (russo-sănduLEscu et 
al., 1998). The oldest dated sedimentary rocks are pelagic 
limestones with Saccocoma of Kimmeridgian or with calpionel-
lids of Tithonian age. Thus, a Middle Jurassic (or perhaps 
Lower Jurassic) age of the lowermost part of the mafic com-
plex is assumed, while Tithonian age of its uppermost part is 
proved. In the external scales, the mafic complex is co vered 
by Black Flysch (Tithonian–Neocomian). It is preceded by 
the Mihailec-Vârtop Formation (basal Malm) that consists of 
calcareous breccias and allodapic limestones.

The Sinaia beds are the most characteristic and widespread 
formation of the Ceahlău Nappe (Pl. 11, Fig. 4). Its oldest 
member, 100 to 200 m thick, has a preflysch character. It is 
made up of grey-greenish marly shales, with scattered inter-
calations of micaceous sandstone and calcareous breccias 
(Tithonian). Dismembered slices or lenses (boudins) up to a 
km in size are squeezed into the lower and middle parts of 
the Sinaia beds. In these boudins red and green cherts and 
shales are genetically linked to pillowed basalts (Azuga beds, 
Upper Jurassic, up to the Tithonian; ŞtEFănEscu et al., 1979).

Southern Carpathians

Severin Unit (Text-Fig. 14, col. 60)

In the Southern Carpathians the Severin Nappe corre-
sponds to the Ceahlău Nappe in the Eastern Carpathians. 
The Severin Nappe of codarcEa (1940) is a tectonic mé-

lange including Jurassic oceanic crust rocks and Tithonian 
– Early Cretaceous turbidites (stănoiu, 1997).

The ophiolitic complex is made of peridotites (serpentinites), 
gabbros, dolerites, basalts and tuffs (mărunţiu, 1983; savu, 
1985). It is overlain by red, green or grey shales, inter-
bedded with basic tuffites and basalts, red and green ra-
diolarites, cherty or marly limestone, and sandstones of 
the Azuga beds (Upper Jurassic, up to the Tithonian). The 
deposition of the thick Sinaia beds, with distal turbidites 
and Calpionella-bearing limestones, began at the end of the 
Jurassic (Late Tithonian) and continued in the Neocomian 
(stănoiu, 1978).

East Serbian Carpatho-Balkanides
Krajina Unit (Text-Fig. 15, col. 64)

In the East Serbian Carpatho-Balkanides the Krajina Unit 
(Grubić, 1983; dimitriJEvić, 1997; Karamata et al., 1999; 
KräutnEr & Krstić, 2003) corresponds to the Severin Unit 
of the Southern Carpathians in Romania.

The lowermost series is the pelagic “Azuga beds” that 
is made up of grey and pink siltstones, dark shales and 
sandstones with red cherts, basalts. They are overlain 
by Upper Tithonian – Berriasian flysch-type sediments: 
Sinaia Flysch (dark grey calcarenite, olistostrome brec-
cia conglomerate and mica breccia) and its lateral equiv-
alents, “quasi-Sinaia beds” which are more pelagic in 
character.

The Kiloma tectonic window with Tithonian–Neocomian 
basic metavolcanics, black shales and quartzites of the Ki-
loma Metadiabase Formation belongs also to this unit and 
may be equivalent to the Eastern Carpathian Black Flysch 
Nappe.

Bucovinian-Getic-Kučaj (-Sredno Gora) Unit

This unit, which corresponds to the Median Dacides of 
sănduLEscu (1984), can be subdivided into the following 
regions: Eastern Carpathians (Central Eastern Carpathi-
an Nappe System), Southern Carpathians (Getic Unit) and 
East Serbian Carpatho-Balkanides (Kučaj Unit).

Eastern Carpathians
Bucovinian, Subbucovinian and Infrabucovinian Units  
(Text-Fig. 16, col. 67–70)

The Bucovinian, Subbucovinian and Infrabucovinian Units 
form a Mid-Cretaceous nappe stack, assigned to the 
Central Eastern Carpathian Nappe System (sănduLEscu, 
1984). After a Late Triassic continental period, in the Ear-
ly Jurassic condensed shelf sediments, punctuated by 
erosional gaps, were formed. The Early and Middle Ju-
rassic sedimentation suggests a swell-type regime for 
the entire area, while during the Late Jurassic it was 
drowned and pelagic deposits and flysch sequences 
began forming (mutiHac, 1968; PatruLius et al., 1968, 
1972; Grasu, 1971; turcuLEţ, 1971, 2004; sănduLEscu, 
1973, 1974, 1975a, 1976, 1984; PoP, 1987). The Juras-
sic successions are typified by frequent unconformities 
that are overlain by transgressive sequences. The thick-
ness of the formations significantly decreases from the 
internal Bucovinian zone to the most external Infrabuco-
vinian zone.

The Bucovinian Jurassic succession is the most repre-
sentative and complete, infilling two large synclines in 



313

the Hăghimaş and Rarău Mts (Text-Fig. 16, col. 67). In the 
Hăghimaş Syncline the succession starts with bauxites de-
posited on karstic surfaces of Middle Triassic carbonatic 
rocks, locally. Red oolitic or encrinitic limestones and red-
dish platy limestones (5 to 10 m thick) occur in the basal part 
of the marine sequence, which are assigned to the Sinem-
urian and Lower Pliensbachian (PatruLius, 1964; Grasu, 
1971; sănduLEscu, 1975a; Grasu et al., 2010). These are 
unconformably overlain by a Middle–Upper Pliensbachian 
Gresten-type sequence starting with basal conglomerates 
succeeded by dark-coloured sandy limestones, calcareous 
sandstones and fine-grained clayey sandstones. The Toar-
cian–Bathonian sequence, 20 to 270 m thick, is made up of 
grey-bluish sandy limestones with spongiolithic cherts suc-
ceeded by micaceous, silty marls and fine-grained sand-
stones. Blackish micaceous sandy limestones and argil-
laceous-silty sequences with Bositra occur in the southern 

regions (dinu, 1971; Grasu & turcuLEţ, 1978; Grasu et al., 
2010).

In the Rarău Syncline, Lower Jurassic deposits are absent 
and the Middle Jurassic deposits are unconformably over-
lying the Middle Triassic carbonate rocks. They start with 
a 40 m thick breccia sequence, followed by reddish sandy, 
micritic or oolitic limestones (stănoiu, 1967b).

In the Subbucovinian Nappe and Infrabucovinian Units, 
the Lower and Middle Jurassic deposits are poorly devel-
oped or absent (Text-Fig. 16, col. 69-70).  

Ferruginous quartzitic conglomerates succeeded by a 
sandy-argillaceous sequence, made up of blackish silty 
clays and limonitized calcareous sandstones, of supposed 
Lower Jurassic age, and Middle Jurassic blackish calcare-
ous sequences with Bositra occur in the Subbucovinic do-
main (Săndulescu, 1974).

Text-Fig. 16.  
Lithofacies chart of the Bucovinian Unit (67–70) and Getic (s.l.) Unit (71–74) (in Romania). (DACIA III).  
Abbreviations:  
Infrabuc. = Infrabucovinian,  Subbuc. = Subbucovinian,  
Bucov. = Bucovinian,  E-Carp. = Eastern Carpathians,  
S. G. = Supragetic.
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Lower Jurassic Gresten-type deposits, represented by 
metamorphosed black siltstones and argillites with thin- 
bedded sandstones are known only in the most external 
Infrabucovinian Units (i.e. in the Vaser Unit), while Mid-
dle Jurassic sandy limestones occur in the Iacobeni Unit 
(sănduLEscu, 1976).

During the Callovian and Oxfordian the whole Bucovin-
ian and Subbucovinian domains and partially the Infrabu-
covinian domain were affected by a major transgression. 
Variegated radiolarites with intercalations of shales, silt-
stones, sometimes with tuffites and basic cinerites, are 
well developed in the Bucovinian, and locally in the Sub-
bucovinian and Infrabucovinian series (stănoiu, 1967b; 
turcuLEţ, 1978; dumitrică, 1995).

In the eastern zone of the Hăghimaş Syncline, the ?Callo-
vian–?Oxfordian is represented by the Antaluc Formation 
(PatruLius et al., 1976). It is a dark-coloured, homogenous 
silty-argillaceous sequence (max. 120 m thick) with fine-
grained micaceous sandstones, calcarenites and sideritic 
marly limestone intercalations.

In the Perşani Mts, the Bucovinian sedimentary series 
has a thin Jurassic succession with frequent gaps (Text-
Fig. 16, col. 68). A lower sequence (~25 m thick) starts with 
transgressive Upper Pliensbachian reddish-yellowish san-
dy oolitic limestones, upsection with Lower Toarcian grey-
blackish silty marls and marly limestones, and Upper Toar-
cian to Aalenian ferruginous oolitic and sandy ammonitic 
limestones (PatruLius, 1996; PoPa & PatruLius, 1996). The 
Bathonian sequence (70 m thick) consists of whitish pseu-
do-oolitic or bioclastic limestones, and quartzose sand-
stones which unconformably overlay older formations. The 
Callovian to Oxfordian sequence is composed of reddish 
argillites and radiolarites, with grey sandstone, cherty lime-
stone interlayers and thin intercalations of bentonites, and 
a Kimmeridgian–Tithonian Aptychus-bearing greenish marly-
sandy-limy sequence (350 m thick) (turcuLEţ & Grasu, 
1973; PatruLius et al., 1976).

During the Tithonian the sedimentation became more 
diversified in the Bucovinian domain. Along its exter-
nal part a flysch trough developed, site of deposition 
of the Tithonian–Berriasian Pojorâta beds (200–300 m 
thick) (sănduLEscu, 1973), whereas in the more external 
Tarniţa tectonic scale, the Tithonian?–Neocomian Clifele 
beds are made up of polymictic sandstones and silty-
shaly sequences with polymictic breccias (sănduLEscu, 
1981). The inner zone was the sedimentation area of the 
Tithonian – Lower Valanginian Aptychus beds, 50–100 
m thick, with a lower sandy-marly sequence succeeded 
by a limy-marly sequence (turcuLEţ, 1971; sănduLEscu, 
1973, 1976; PoP, 1987). In the external zones of the 
Hăghimaş Syncline, the Tithonian–Neocomian is repre-
sented by the Lunca Formation (700 m thick at the 
most) that is composed of Aptychus marls with interca-
lations of sandstones, calcarenites and cherts (Patru-
Lius et al., 1969; Grasu, 1971; Grasu & turcuLEţ, 1973; 
sănduLEscu, 1975a; Grasu et al., 2010).

In the Perşani Mts, the Stejaru Flysch (Tithonian–Neoco-
mian) is made up of two members:

1) limy sandstones, marlstones and marls, with calpi-
onellids, and

2) a gritty-limy flysch above it (ŞtEFănEscu & 
ŞtEFănEscu, 1981).

Contemporaneously, in the Subbucovinian Nappe poly-
mictic breccia with Calpionella limestones and marly se-
quences were formed, whereas in the Infrabucovinian 
Units shallow-water Clypeina-bearing carbonates were de-
posited (sănduLEscu, 1973, 1976).

A Callovian–Oxfordian (160 Ma) nepheline-syenite intru-
sion (Ditrău) and dykes of Jurassic age are known in the 
Bucovinian and Subbucovinian Nappes (KräutnEr & bin-
dEa, 1998).

Southern Carpathians
Getic-Supragetic Units (Text-Fig. 16, col. 71–74)

The Jurassic formations have the widest distribution in the 
Getic Nappe while in the Supragetic Units there are only 
scarce and very incomplete successions.

Although there are similar facies in various areas and time 
intervals, the different zones show distinct sedimentary 
features, which suggest complexity of the Jurassic paleo-
geography in the Getic Domain (codarcEa & PoP, 1970; 
PatruLius et al., 1972; draGastan, 2010). 

In the Getic domain, after a Late Triassic uplift, the sedi-
mentation started in the early part of the Early Jurassic 
with Gresten-type deposits overlain by hemipelagic Toar-
cian deposits. From the Late Callovian onward, troughs 
formed which were characterized by a continuous sedi-
mentation leading to the deposition of thick successions 
with hemipelagic to pelagic sediments. In contrast, thin 
sequences with many gaps were formed on swells. In the 
central and eastern areas of the Getic domain carbonate 
platforms began to form in the latest Jurassic.

Complete successions occur in the western, Reşiţa-
Anina region of the Getic domain (Text-Fig. 16, col. 72) 
(răiLEanu et al., 1964; bădăLuţă, 1976; năstăsEanu et al., 
1981; bucur, 1997). Coarse clastics occur at the base of 
the Gresten-type sequence, they are followed by sand-
stones, siltstones and clays containing coal seams and 
vegetal remains (Steierdorf Formation; Pl. 12, Fig. 2) of 
Hettangian to Sinemurian age (sEmaKa, 1965; GivuLEs-
cu, 1998; PoPa & van KoniJnEnburG-van cittErt, 2006). 
Pliensbachian black bituminous shales containing sphero-
siderites and coal lenses (~200 m thick) are overlain by a 
Toarcian silty argillaceous ammonitic sequence (10 to 15 m 
thick) (mutiHac, 1959). In the Middle Liassic, alkaline tra-
chyte and basalt volcanism took place. In the central area 
there is a 90 m thick continuous succession from Aale-
nian to Lower Callovian, with hemipelagic Bositra spotty 
marls and marly limestones. In the eastern marginal area, 
a transgression took place during the Middle Jurassic that 
resulted in the deposition of basal coarse-grained sand-
stones and later on, in the Bathonian to Early Callovian 
sandstones and marly limestones (boLdur et al., 1964).

The Middle Callovian consists of sandy limestones with 
cherts (15 to 20 m thick). In the eastern marginal area cri-
noidal limestones or glauconite-bearing sandy limestones 
developed coevally (răiLEanu & năstăsEanu, 1965). They 
grade upwards into Upper Callovian – Lower Oxfordian 
medium-bedded, dark grey marls (80 to 100 m thick). The 
occurrence of Kosmoceras in this formation demonstrates 
close connection of this unit to the Boreal realm (PatruLius 
& PoPa, 1971; bădăLuţă, 1976).

The Upper Oxfordian to Lower Berriasian interval was 
characterized by pelagic and allodapic limestones, band-
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ed or nodular cherts (250 to 300 m thick; Upper Oxfordian 
– Lower Kimmeridgian), Ammonitico Rosso-type Saccoco-
ma limestones (50 to 100 m thick; Upper Kimmeridgian – 
Lower Tithonian), Maiolica-type limestones (100 to 200 m 
thick; Upper Tithonian – Middle Berriasian).

In the Reşiţa and SascaGornjak Nappes the Bajocian? to 
Callovian formations lie transgressively either on Permian 
or Middle Triassic rocks with basal microconglomerates, 
sandstones, bioclastic and cherty nodular limestones (bu-
cur et al., 1997). In the the western Supragetic domain, 
i.e. in the Ezeriş-Dognecea region, a carbonate platform 
rimmed by oolithic shoals developed in the Middle Jurassic 
(bucur, 1997). It is capped by Upper Tithonian-Barremian 
platform carbonates (PoP, 1976) (Text-Fig. 16, col. 71). 

In the central part of the Getic domain, including Hațeg, 
Rușchița, Gura Văii and Vânturarița regions (Text-Fig. 16, 
col. 73) the Jurassic succession starts also with a Lower 
Jurassic Gresten-type formation (100 to 125 m thick). It 
grades upwards to a Middle Jurassic mixed siliciclastic-
carbonate sequence, around 100 m thick. The Oxfordian 
– Lower Kimmeridgian is represented by marly and cherty-
calcareous successions which are overlain by Stramberg-
type massive reefal limestones (stiLLa, 1985). In other ar-
eas the Jurassic transgression started in different times, 
and in some places the pre-Jurassic basement is directly 
covered by Stramberg-type limestones.

In the eastern part of the Getic domain (Text-Fig. 16, col. 
74), the Jurassic is typified by various facies and com-
plex stratigraphic relationships (sănduLEscu, 1964, 1984; 
PatruLius et al., 1968, 1976; PatruLius, 1969, 1976b; 
sănduLEscu et al., 1986). In the Braşov Unit, i.e. in the 
Cristian and Holbav regions, the Lower Jurassic is represent-
ed by Gresten-type deposits, reaching 250 m in thickness. 
The coal-bearing succession with refractory clays oc-
curs in the Hettangian–Sinemurian interval (sEmaKa, 1965; 
PHiLiPPE et al., 2006) although in the Holbav region the coal 
accumulation lasted till the Lower Toarcian (antonEscu, 
1973). In the Cristian region the marine influences initiated 
in the earliest Sinemurian, while in the Pliensbachian–Toar-
cian the marine sedimentation became general, leading to 
the deposition of micaceous hemipelagic sandstones. Al-
kaline volcanic rocks (rhyolitic ignimbrites, basalts and tra-
chytes) are common (sănduLEscu et al., 1986).

The Middle Jurassic is transgressive and shows different 
facies in the eastern Getic domain (PatruLius, 1969; Lazăr, 
2006) (Pl. 12, Figs. 1 and 3). In some parts of this domain, 
i.e. in the Bucegi Mts, the Bajocian is typified by shallow-
water fossiliferous mixed siliciclastic-carbonate depos-
its, of variable thickness, from 3 to 55 m. They directly 
overlay the crystalline basement. The Bathonian – Lower 
Callovian interval is condensed, less than 1.5 m thick. It 
consists of ammonitic limestones with ferruginous ooids 
and nodules, capped by a polyphase hardground (Patru-
Lius, 1969; Lazăr, 2006). The following starved sedimenta-
tion and planktonic foraminifera demonstrate the onset of 
marked deepening of the region starting with the Middle 
Callovian (nEaGu, 1996). In other parts of the domain, i.e. in 
the Braşov Mts, quartzose conglomerates and sandstones 
transgressively onlap the Toarcian micaceous sandstones. 
The Lower Bathonian silty clays and marls are followed by 
Upper Bathonian – Lower Callovian marly-silty and limy 
deposits with Bositra (more than 100 m thick). Locally, on el-
evated areas of the crystalline basement, a transgressive 

carbonate sequence occurs. It starts with a basal brec-
cia and continues upwards with alternating Middle to Late 
Callovian reddish micritic limestones and brown-yellowish 
bioclastic-sandy limestones (simionEscu, 1899).

A deep-water sedimentary sequence with cherty lime-
stones and variegated radiolarites (less than 1.5 m thick) 
occasionally with basic volcaniclastics, characterizes the 
Middle Callovian to Oxfordian interval (bEccaro & Lazăr, 
2007). In some places the Callovian radiolarites are un-
conformably overlain by pelagic limestones and marls of 
Late Oxfordian to Neocomian age (Pre-Leaota Group; 
less than 100 m thick). Lower Kimmeridgian Ammonitico 
Rosso-type limestones (less than 10 m thick) occur only 
locally. The Late Kimmeridgian to Early Valanginian inter-
val is represented by a thick succession (up to 900 m) of 
Stramberg-type limestones (Pl. 12, Fig. 1).

In contrast to the eastern Getic Nappe where a mostly 
complete Jurassic to Lower Cretaceous sequence is pres-
ent, the Jurassic to Lower Cretaceous deposits are al-
most absent in the eastern Supragetic Units, suggesting a 
swell-type regime of the Supragetic domain (sănduLEscu, 
1966). Locally the Middle Triassic rocks are unconform-
ably overlain by a thin sequence with Lower Jurassic coal-
bearing deposits and marine encrinitic limy sandstones 
(Grădinaru, unpubl.).

East Serbian Carpatho-Balkanides
Kučaj Unit (Getic) (Text-Fig. 15, col. 65)

In the Bajocian, basal clastics and oolitic limestones were 
formed transgressively above a Middle Triassic to Carnian 
basement. After that, in the largest, eastern part of the unit 
the platform carbonates were developed up to the Ap-
tian. In the western regions of the unit Callovian–Tithonian 
deep-water deposits occur.

Kraishte Unit
East Serbian Carpatho-Balkanides

The Kraishte Unit is located in the territory of Bulgaria; the 
Lužnica Unit of the East Serbian Carpatho-Balkanides is 
considered as prolongation of the west Kraishte. It is char-
acterized mainly by thick flysch deposits in the Upper Ju-
rassic (Ruj flysch) and specific basement rocks (e.g. Dia-
base-Phyllitoid and other units).

Lužnica Unit (West Kraishte) (Text-Fig. 15, col. 66)

The Lower Triassic deposits are covered by Lower Juras-
sic quartz conglomerates, micaceous sandstones (with 
coal deposits) and shales. This sequence is conformably 
overlain by Middle Jurassic coarse grained sandstones 
and sandy limestones sporadically with oolitic iron ores 
(20 m). Then 50–100 m thick Oxfordian–Kimmeridgian 
limestones follow with chert nodules, and subordinately 
dolomitic limestones and dolomites.

The Ruj flysch principally characterizes the unit 
(dimitriJEvić, 1997). The sedimentation is initiated by 
?Middle Jurassic pre-flysch followed by sandstones, olis-
tostromes and calcarenites. Reef limestones and cherty 
limestones were formed during the Tithonian. Discontin-
uous bodies of black non-flysch shales and olistoliths of 
Upper Jurassic limestones of various shape and size (up to 
1000 m3) are also characteristic. The total thickness of the 
formation is more than 1700 m in the proximal part.
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History of Evolution and Notes for  
Paleogeographic Interpretation

In the Late Triassic to Early Jurassic spreading in the Neo-
tethys realm still continued. The closure of the western 
Neotethys realm started in the late Early to Middle Juras-
sic (GawLicK et al., 2008; compare scHmid et al., 2008) 
and it was usually completed by the Late Jurassic al-
though the latest oceanic basins still existed until the lat-
est Cretaceous – earliest Paleogene, locally (ustaszEwsKi 
at al., 2009). However, in connection with the opening of 
the central Atlantic Ocean a new oceanic branch started 
to open through continental rifting from the Late Trias-
sic and progressed to ocean opening from the late Ear-
ly Jurassic onward (Piemont-Penninic Ocean respectively 
“Alpine Atlantic”  or “Alpine Tethys”; FriscH, 1979; dEr-
court et al., 1986, 2000; stamPFLi et al., 1991; FriscH et 
al., 1998; PLašiEnKa, 2002; stamPFLi & borEL, 2002; cson-
tos & vörös, 2004; golonKa, 2004; GoLonKa & KrobicKi, 
2004; Haas & Péró, 2004; missoni & GawLicK, 2010). This 
resulted in the dismembering of some parts of the Eur-
asian Plate and the reorganisation of the plate fragments 
between the Eurasian and Gondwana plates. So, coeval 
development of the two ocean systems controlled basical-
ly the Jurassic evolution of the Circum-Pannonian region.

During Early to Middle Jurassic the ocean basin which 
separated Eurasia (with attached units) and Gondwana 
(Adria/Apulia) was still large, in spite of narrowing because 
of the subduction that took place along an intraoceanic 
subduction zone (e.g. nicoLas & boudiEr, 1999; diLEK & 
FLowEr, 2003; Karamata, 2006; KollEr at al., 2006). On 
the margin of the Adria/Apulia, evolution of huge carbon-
ate platforms continued during the entire Jurassic (and 
even during the Cretaceous) exporting a large amounts of 
carbonate mud and grain to the newly formed trenches; 
some of them became part of the Neotethyan accretionary 
complex in the course of the subduction and ophiolite ob-
duction. This process was accompanied by intense gravity 
mass movements that resulted in the formation of deep-
water chaotic deposits (GawLicK et al., 1999; dimitriJEvić 
et al., 2003) in the trenches. In the Late Jurassic, closure 
of this basin was mostly completed and it was followed by 
strong erosion. The nappe stacks as well as the ophiolites 
were covered by platform limestones during the Kimmer-
idgian to Berriasian.

Large parts of the huge Late Triassic carbonate platforms 
developed all around the Neotethys margin drowned at the 
Triassic/Jurassic boundary. In the early part of the Early Li-
assic the western Penninic-Piemont related part of Apulia/
Adria (the western part of the South Alps and the Transda-
nubian Range) was subject to intense rifting that resulted 
in the formation of rift-related basins. Coevally large exten-
sional basins came into existence along the European mar-
gin (Helvetic, Pieniny, Mecsek, Getic-Kučaj Units) – site of 
deposition of fluvial, deltaic, and paralic coal swamp fa-
cies (Gresten facies) in the Rhaetian to Early Sinemurian 
interval. This process can be considered as an incipient 
stage of evolution of the Piemont-Penninic Ocean. The 
continental to shallow-marine siliciclastic sedimentation 
was followed by deposition of bioturbated shale in an up-
ward deepening basin from the Late Sinemurian to the Ba-
thonian. Both the Tatric Unit of the Western Carpathians 
and the Villány-Bihor Unit of the later Tisza Megaunit pre-

served their swell position and large parts of these areas 
were subaerially exposed for shorter or longer time.

The double effect of ongoing Neotethys rifting and incipi-
ent rifting (sinistral transtension) of the Piemont-Penninic 
Ocean (FriscH, 1979; ratscHbacHEr et al., 2004) resulted 
in a step-by-step disruption and drowning of the still ex-
isting platforms between the two oceanic basins during 
the Early Jurassic (PLašiEnKa, 1998; GawLicK et al., 1999; 
Haas, 2002). In the Pliensbachian/Toarcian most of the still 
existing carbonate platforms were subject to drowning 
in the studied region with exception of the huge Adriatic 
Carbonate Platform that survived during the entire Juras-
sic and even during the Cretaceous (draGičEvić & vELić, 
2002).

In connection with the opening of the Atlantic Ocean, the 
spreading of the Piemont-Penninic Ocean led to the sep-
aration of the Austroalpine-Central Western Carpathian 
and the Tisza Megaunits from other parts of the Europe-
an plate (FauPL & waGrEicH, 2000; GoLonKa & KrobicKi, 
2004; Haas & Péró, 2004). However, according to the rele-
vant paleomagnetic data, prior to the Hauterivian the Tisza 
Megaunit moved together with the European plate and its 
real dismembering and remarkable rotation began only at 
that time (márton, 2000).

The Penninic Ocean continued eastward in the supposed 
“Vahicum” (Penninic-Vahic trough), although remnants 
of the oceanic basement are missing (PLašiEnKa, 1998, 
2000). Further eastward in the Krichevo-Ceahlău-Severin 
zone the rifting processes began in the Early Jurassic 
along the European margin and led to the separation of a 
continental sliver corresponding to the Bucovinian-Getic-
Kučaj Unit of the Eastern and Southern Carpathians and 
East Serbian Carpatho-Balkanides (sănduLEscu, 1984, 
1988). It was accompanied with the formation of volcano-
sedimentary sequences and intrusions. The oceanic basin 
reached its maximum extension at the end of the Middle 
Jurassic coeval with the onset of the subduction. A signifi-
cant crustal shortening took place in the latest Tithonian to 
earliest Cretaceous.

In the late Early Jurassic to Middle Jurassic, parallel to 
the opening of the Piemont-Penninic Ocean, subduction 
of the Neotethys initiated, which resulted in the formation 
of accretionary wedges in the Middle to early Late Jurassic 
(mELLo et al., 1998; HaLamić et al., 2005; Karamata et al., 
2005; GawLicK et al., 2008). More of less displaced rem-
nants of them are preserved in the Vardar Zone, Dinarid-
ic Ophiolite Belt, Mureş Ophiolite Zone, Darnó-Szarvaskő 
Units and Meliata-Hallstatt Zone.

During the late Middle to Late Jurassic period deep-sea 
conditions prevailed over a predominant part of the AL-
CAPA, Tisza and Dacia Megaunits. However, at the begin-
ning of the Callovian a significant change took place in the 
sedimentation pattern, the deposition of condensed pe-
lagic carbonates was usually followed by the deposition 
of radiolarites.

At the same time gravity mass-flow deposition initiated 
in the southern part of the NCA/Western Carpathians as 
well as in the Dinarides/Albanides/Hellenides and some-
what later in the Oxfordian in the northern part, indi-
cating the closure of the Neotethys in this region. The 
mass-flow deposits were covered by platform carbon-
ates (Plassen Carbonate Platform and equivalents) of 
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Kimmeridgian to Early Berriasian age (GawLicK & scH-
LaGintwEit, 2006). Similarly, in the Main Vardar Zone 
the accretionary complex was transgressively overlain 
by Tithonian reef limestones (Karamata et al., 2000) as 
well as the Mirdita ophiolites as southward continua-
tion of the DOB (scHLaGintwEit et al., 2008). The Pogari 
series (North Bosnia) also contains blocks of Tithonian 
platform carbonates. Extended Late Jurassic to earliest 
Early Cretaceous carbonate platforms covered the is-
land volcanic arcs in the Mureş Zone, feeding with de-
bris the oceanic basins where pelagic sediments (Apty-
chus beds) were deposited (săsăran, 2006; săsăran & 
bucur, 2006).

In the pelagic basins the radiolarian rich deposits were 
usually overlain by red and grey Saccocoma limestones 
in the Kimmeridgian to Early Tithonian and Biancone-type 

Calpionella limestones in the Late Tithonian to Early Cre-
taceous.

The Tatric and Fatro-Veporic Units of the Austroalpine-
Central Western Carpathian Megaunit (PLašiEnKa, 1998) 
as well as the Villány-Bihor Unit in the Tisza Megaunit and 
also the Bucovinian-Getic-Kučaj Unit (Median Dacides) 
(sănduLEscu, 1984) that were located relatively far from 
both the Penninic and the Neotethys realms still preserved 
their relatively elevated (swell) position.

In the Getic and Lower Danubian Units in the Southern 
Carpathians, the Oxfordian to Early Kimmeridgian pelag-
ic deposits were covered by Late Kimmeridgian to Titho-
nian Stramberg-type platform carbonates with reef de-
posits. Tithonian reef limestones were formed in the Stara 
Planina-Poreč and Vrška Čuka-Miroč Units of the East 
Serbian Carpatho-Balkanides.

Conclusions

During the Jurassic, as a consequence of the opening of 
the Atlantic-related Piemont-Penninic Ocean near to the 
western end of the still developing Neotethys, a peculiar 
geodynamic situation came into existence in the Circum-
Pannonian region.

In the earliest Jurassic, the paleo-position of the structural 
units did not change significantly compared to their Middle 
to Late Triassic setting. The basic geodynamic changes 
began in the late Early to Middle Jurassic when the open-
ing of the Piemont-Penninic(-Vahic), and Ceahlău-Severin 
Oceans resulted in the dismembering of parts of the Eur-
asian plate margin leading to the formation of several con-
tinental plate fragments (Austroalpine-Central Western 
Carpathian, Tisza, Bucovinian-Getic-Kučaj) which played 
an important role in the subsequent history.

The next main evolutionary stage was the subduction 
in the Neotethys realm during the latest Early Juras-
sic to early Late Jurassic period. Radiometric age data 
for amphibolite facies metamorphic soles (for data see 
in the description of the Dinaridic Ophiolite Belt and 
Vardar Zone; Karamata, 2006) beneath large ultramafic 
bodies constrain Jurassic oceanic thrusting. The middle 
to early Late Jurassic obduction was directed onto the 
Adriatic/Apulian margin (GawLicK et al., 2008; scHmid et 
al., 2008). It was post-dated by overlying latest Juras-
sic platform carbonates. These processes resulted in 
the formation of ophiolite nappes and accretionary com-
plexes with a complicated internal structure and compli-
cated history of development. In the course of this pro-
cess (i.e. the “Eohellenic phase”; JaKobsHagEn, 1986) the 
oceanic sediments were subject to strong deformation, 
the attenuated continental crust crushed and nappe-
stacks were formed, accompanied by metamorphism of 
the deepest nappe. Basins developed in connection with 
the nappe stacking were filled up by reworked material 
of the nappes.

The suture zone of the Neotethys can be continuously 
followed in the Serbian-Bosnian sector of the Dinarides-

Vardar Zone, although it was subject to multistage nappe 
stacking and multiple redeposition of the components of 
the ophiolite mélange after the Jurassic.

In the Transylvanides, representing also a segment of the 
Neotethys, remnants of the oceanic basin (island arc and 
back-arc complexes and flysch) occur in nappes that were 
emplaced onto the SE margin of the Tisza Megaunit (Meta-
liferi Mts, Southern Apuseni) in the Late Cretaceous. Dis-
placed remnants of the oceanic basement also appear in 
the Eastern Carpathians, Dacia Megaunit in the Mid-Cre-
taceous obducted Transylvanian Nappe System, and in 
smaller or larger blocks in the Lower Cretaceous Bucovin-
ian wildflysch.

The deformations and nappe stackings due to the 
closure of the Neotethys (Jurassic to Cretaceous/Pa-
leogene) and the various Jurassic–Cretaceous ocean-
ic basins of the Penninic-Piemont-Ligurian realm (Late 
Cretaceous to Neogene) and corresponding interactions 
among the microcontinental blocks led to significant 
displacements/rotations. However, real terrane disrup-
tion and large scale dispersion of the northwestern Neo-
tethys remnants took place mainly in the Tertiary with 
a northeastward movement of the Gemer-Bükk-Zagorje 
Unit between the Periadriatic and the Mid-Hungarian 
lineaments, in the Mid-Hungarian shear zone (csontos 
& naGymarosy, 1998). That is why displaced parts of 
the Kalnik Unit, that is the northwesternmost remnant 
of the Neotethys suture zone of the Adria-Dinaria Mega-
unit, can be found in the territory of NE Hungary (Bükk-
Darnó area).

On two sides of the Mid-Hungarian shear zone (Gemer-
Bükk-Zagorje Unit) exotic terranes construct the basement 
of the Pannonian Basin: the Transdanubian Range Unit 
representing a dislocated fragment of the Adria and the 
Tisza Megaunits which belonged to the European margin 
until the Middle Jurassic. Differences in the paleogeograph-
ic setting of these units are reflected in their significantly dif-
ferent development in the Devonian to Jurassic interval.
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Plate 1

Fig. 1:   Massive serpentinite, Penninic, Rechnitz Unit, Bernstein tectonic window.  
Bernstein N quarry, Rechnitz Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 2:   Folded Late Jurassic – Lower Cretaceous “Kalkglimmerschiefer” from the “Bündner Schist Series”, Penninic Units, Glockner 
Nappe, Fuscher-Kar-Kopf, Glocknergruppe, Hohe Tauern Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 3:   Bedded grey cherty limestones of the Early Jurassic Scheibelberg Formation (Allgäu Group) in the Wimbach valley south of the 
village Berchtesgaden (Berchtesgaden Calcareous Alps) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 4:   Sinemurian to Toarcian Adnet Formation from the type locality Adnet village (Adnet quarries).  
The lower, bedded nodular limestones belong to the Lienbach Member overlain by the Scheck Member, which consist of Late 
Pliensbachian to Early Toarcian mass flow deposits (Salzburg Calcareous Alps) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 5:   Well-bedded Early Oxfordian red and grey radiolarite with intercalated mass flow deposits, which consist of reworked lagoonal 
Dachstein Limestone and overlying sediments of the Tauglboden Formation.  
Type locality Taugl Valley East of the village Kuchl (Salzburg Calcareous Alps) (photo: H.-J. Gawlick).
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Plate 2

Fig. 1:   Well-bedded Early Oxfordian reddish to black radiolarite on top of Callovian Klaus Formation.  
Fludergraben valley north of the village Altaussee (Salzkammergut area) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 2:   Type locality of the Late Tithonian Oberalm Formation with intercalated Barmstein Limestone (thick bed on top of the well-
bedded grey cherty limestones), which consists of reworked shallow-water reefal carbonates from the Plassen Carbonate 
Platform. Adnet Riedel northwest of the village Adnet (Salzburg Calcareous Alps) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 3:   Polymictic mass flow of the Callovian to Oxfordian Strubberg Formation with components of the Triassic Pötschen Formation.
Mount Rauhes Sommereck south of the village Scheffau (Salzburg Calcareous Alps) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 4:   Type locality of the Kimmeridgian to Berriasian Plassen Formation.  
Mount Plassen west of the village Hallstatt (Salzkammergut area) (photo: H.-J. Gawlick).

Fig. 5:   Neptunian dyke in the Dachstein Limestone filled by Lower Jurassic marine sediments and fragments of the host rock and 
previous fissure fills.  
Transdanubian Range Unit, Tata (photo: J. Haas).
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Plate 3

Fig. 1:   Triassic Dachstein Limestone is overlained by pinkish deeper water Lower Jurassic limestones.  
There is a gap at the boundary; the Lower Hettangian is missing. Transdanubian Range Unit, Tata (photo: J. Haas).

Fig. 2:   Condensed but complete Jurassic succession from the topmost bed of the Dachstein Limestone to the Upper Jurassic deep 
sea deposits.  
Transdanubian Range Unit, Pisznice, Gerecse Mts (photo: J. Haas).

Fig. 3:  Radiolaritic chert beds, Bathonian–Callovian, Transdanubian Range Unit, Tata (photo: J. Haas).
Fig. 4:   Hardground in Kimmeridgian red nodular limestones, rich in ammonites.  

The neptunian dykes are filled with Tithonian limestones.  
Transdanubian Range Unit, Tata (photo: J. Haas).

Fig. 5:   Steeply dipping radiolarite and olistostrome beds with large “Bükkzsérc-type” limestone olistoliths, Mónosbél Unit, Tardos 
quarry, Bükk Unit s.l., Mónosbél, Bükk Mts (photo: J. Haas).
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Plate 4

Fig. 1:   A larger carbonate olistolith in an olistostrome (debrite) bed, Bükk Unit s.l., Mónosbél Unit, Bátor, Bükk Mts (photo: J. Haas).
Fig. 2:   Olistostrome (debrite) containing mostly carbonate clasts. Bükk Unit s.l., Mónosbél Unit, Core Rm-118, Recsk, Mátra Mts 

(photo: J. Haas).
Fig. 3:   Oolite turbidite beds. Bajocian.  

Bükk Unit s.l., Mónosbél Unit, Bükkzsérc, Bükk Mts (photo: J. Haas).
Fig. 4:   Middle Jurassic pillow basalts in overturned position.  

Bükk Unit s.l., Szarvaskő Nappe, Szarvaskő Gorge, Bükk Mts (photo: Cs. Péró).
Fig. 5:  Pillow basalts, Bükk Unit s.l., Darnó Unit, Nagy-Rézoldal, Darnó Hill, Recsk, Mátra Mts (photo: J. Haas).
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Plate 5

Fig. 1:   Lower Liassic unstratified, varycolored micritic and skeletal limestones cut by neptunian dykes with Pliensbachian red crinoideal 
and micritic pelagic limestone infillings.  
South Alpine Unit, Lombardian Basin, Arzo, Switzerland (photo: J. Haas).

Fig. 2:   Red radiolaritic cherty limestone of Rosso ad Aptici Mb. (Upper Oxfordian – Middle Tithonian, and overlying white coccolith 
limestones Maiolica Fm. (here Berriasian–Barremian).  
South Alpine Unit, Lombardian Basin, Breggia Gorge, Morbio Superiore, Switzerland (photo: J. Haas).

Fig. 3:   Lower Jurassic Lithiotis beds, and overlying thick, monotonous Middle Jurassic – Lower Cretaceous carbonate platform.  
Central Bosnian Mt Unit, Mrtvica Canyon, Mrtvo Duboko locality, Maganik Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 4:   Upper Jurassic platform carbonates (East Bosnian – Durmitor Unit, Durmitor Subunit) overthrust on Maastrichtian limy Durmitor 
Flysch Formation (Central Bosnian Mt Unit).  
Bobotov Kuk peak over Samar Pass, Durmitor Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 5:   Serpentinites of Mirdita ophiolites, Mirdita/Dinaridic Ophiolite Belt.  
Gomsiquës Gorge, W of Korthpulë locality, Dukadzin Mts (photo: Cs. Péró).
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Plate 6

Fig. 1:   Deformed Middle – Upper Jurassic red, green and black platy cherts and radiolarites intercalated with few thin carbonate tur-
bidite beds of shallow-water origin.  
Dinaridic Ophiolite Belt, road Nova Varoš – Bistrica, Zlatar Mt (photo: Cs. Péró).

Fig. 2:   Coarse limestone olistostrome block resedimented in red Jurassic radiolaritic shales.  
Dinaridic Ophiolite Belt, Bela Reka, Ljubiş, Zlatar Mt (photo: J. Haas).

Fig. 3:   Calciturbiditic lenses with coarse calcarenite and radiolarite detritus on the base of a channel in red Upper Doggerian – Malmi-
an radiolarites and shales.  
Dinaridic Ophiolite Belt, Kriš Gradac, Zlatar Mt (photo: J. Haas).

Fig. 4:   Debrite on the base of an ooidic calcarenite bed with limestone, volcanite and bioclastic clasts.  
Dinaridic Ophiolite Belt, Stremenica, Zlatar Mt (photo: J. Haas).

Fig. 5:   Zlatibor ultramafic massif of the Dinaridic Ophiolite Belt.  
Lherzolites, road Vode – Vodice, Zlatibor Mt (photo: S. Kovács).

Fig. 6:   Maljen ultramafic massif of the Vardar Zone Western Belt.  
Serpentinized peridotites (left) over ophiolitic mélange (right) made of blocks of pillow lavas, cherts, rare limestones, etc. in 
silty-shaly matrix.  
Road Kaona – Mionica, over Divčibare before Kraljevski Sto peak (photo: D. Milovanović). 
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Plate 7

Fig. 1:  Sheeted diabase dyke complex. Main Vardar Zone, Ždraljica locality, Kragujevac (photo: K. Šarić).
Fig. 2:   Basaltic pillow lavas in the olistostrome/mélange deposits of the Main Vardar Zone.  

Road Kuršumlija – Žuč (photo: K. Šarić).
Fig. 3:   Basaltic pillow lavas and dyke (in the left, with S. Karamata).  

Sheeted dyke complex in olistostrome/mélange deposits of the Main Vardar Zone, NW from Kuršumlija (photo: Cs. Péró).
Fig. 4:   Small nappe outlier of massive Stramberg-type limestone (Tithonian), with Ammonitico Rosso (Kimmeridgian) in the base 

(covered), overthrust to the top of the Bucovinian Wildflysch (Barremian – Lower Albian).  
Transylvanides, Hăghimaş Nappe, Mt. Piatra Singuratică, near Bălan locality, Hăghimaş Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 5:   Olistostrome/mélange deposits overlain by Upper Jurassic carbonate platform.  
Main Vardar Zone, Taorska klissura (Taor Gorge) near Vetersko locality (photo: Cs. Péró).

Fig. 6:   Burial stone from the Armenian Catholic churchyard in Gheorgheni.  
Upper Oxfordian – Middle Kimmeridgian Ammonitico Rosso from the base of the Hăghimaş Nappe, Transylvanides, Hăghimaş 
Mts (photo: Cs. Péró).
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Plate 8

Fig. 1:   Outlier of massive Stramberg-like and Urgonian-like limestones.  
Transylvanides, Hăghimaş Nappe, in the area of the Lacu Roşu (Red Lake), Hăghimaş Mts (photo: S. Baciu).

Fig. 2:   Tholeiitic pillow basalt, Middle Jurassic. Transylvanides, South Apuseni, Techereu-Drocea Nappe, Zam locality, Quarry, 
Metaliferi Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 3:   Slightly overthrust Kimmeridgian–Tithonian Stramberg-type massive limestones over Oxfordian?–Kimmeridgian–Tithonian 
well-bedded turbiditic cherty limestones (in the middle) and Oxfordian island arc andesites (downside).  
Transylvanides, South Apuseni, Bedeleu Nappe, Râmeţi locality, Trascăului Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 4:   Channels (Upper Oxfordian?) filled with reef-detritus and volcanic gravels in the base of the Stramberg-type prograding reef 
(Kimmeridgian – Lower Tithonian).  
Transylvanides, South Apuseni, Bedeleu Nappe, E entrance of Turda Canyon near Turda locality, Trascăului Mts (photo: 
Cs. Péró). 

Fig. 5:   Folded Oxfordian?– Kimmeridgian–Tithonian well-bedded turbiditic cherty limestones.  
Transylvanides, South Apuseni, Izvoarele Nappe, Râmeţi locality, E entrance of Râmeţi Canyon, Trascăului Mts (photo: Cs. Péró).
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Plate 9

Fig. 1:   Oxfordian calc-alkaline island arc andesites with prograding ?Upper Oxfordian – Kimmeridgian – Lower Tithonian Stramberg-
type massive reef limestones on the top.  
Transylvanides, South Apuseni, Bedeleu Nappe, Piatra Secuiului over Rimetea locality, Trascăului Mts (photo: Cs. Péró). 

Fig. 2:   Cyclic alternation of white arcose and black coaly clay beds in Hettangian Gresten-type sequence.  
Mecsek Unit, Vasas open pit coal mine, Pécs-Vasas, Mecsek Mts (photo: J. Haas).

Fig. 3:   Spotted marl (“Fleckenmergel”), Upper Toarcian – Middle Bajocian, Mecsek Unit, Óbánya Valley, near Óbánya locality, Mecsek 
Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 4:   Highly condensed Callovian ammonitic bed, Villány Unit.  
Templom Hill, Villány locality, Villány Hills (photo: J. Haas).

Fig. 5:   Red sandstone with refractory clay bed in the Gresten-type sandstone (Hettangian).  
Bihor Unit, Dumbrăva Hill open pit mine, locality Şuncuiuş, Pădurea Craiului Mts (photo: Cs. Péró).
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Plate 10

Fig. 1:   Coral reef in the Upper Jurassic Farcu Limestone bedrock in the open pit bauxite mine Rujetu Hill.  
Bihor Unit, locality Zece Hotare, Pădurea Craiului Mts (photo: Cs. Péró). 

Fig. 2:   Neptunian dyke filled with red encrinitic limestones and marls (Aalenian) in the Dachstein reefal limestone.  
North Apuseni, Codru Nappe System, Coleşti Nappe, Coleşti locality, Vaşcău Plateau, Codru-Moma Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 3:   Coeval strained, redeposited limestone clasts in basaltic cinerites in the Upper Jurassic part of the within-plate mafic complex.
Outer Dacides, Obnuj Scale of the Black Flysch Nappe, Repedea Valley near Repedea locality, Mt Fărcău, Maramureş Mts 
(photo: Cs. Péró).

Fig. 4:   Micritic Ammonitico Rosso-type sediments with encrinitic turbidites, with Gresten-type (celto-suab) brachiopod fauna.  
Moneasa Limestone (Upper Sinemurian – Pliensbachian), North Apuseni, Codru Nappe System, Finiş Nappe, Moneasa locality, 
Codru Mts (photo: Cs. Péró).
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Plate 11

Fig. 1:   Basinal limestones (Upper Kimmeridgian – Neocomian) topped by Urgonian-like limestones (Barremian–Aptian).  
Lower Danubian Units, Cazanele Mari viewed from Ciucaru Mare Peak on Romanian side Danube Gorge (photo: C. Panaiotu).

Fig. 2:   Bedded radiolaritic cherts (Oxfordian–Kimmeridgian 1) in between “lower” (Callovian 2-3) and “upper” (Kimmeridgian 2 – 
Tithonian 2) Ammonitico Rosso from Sirinia zone.  
Upper Danubian Units, Munteana Hill, Danube Gorge, Almăj Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 3:   East vergent folded Jurassic sequence from Sirinia zone, Munteana facies (base: P3, top: Berriasian).  
Upper Danubian Units, Munteana Hill, Danube Gorge, Almăj Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 4:   Strongly folded calcareous turbidites of the Sinaia Flysch Formation (Tithonian – Lower Barremian).  
Outer Dacides, Ceahlău Nappe, Bicaz Valley at Bicaz-Chei locality, Ceahlău Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 5:   Slump in the Upper Kimmeridgian – Middle Tithonian Ammonitico Rosso/coarse-grained calciturbiditic limestones of Greben 
Formation.  
Upper Danubian Units, Poreč Unit, near Lepenski Vir locality, Danube Gorge (photo: Cs. Péró).
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Plate 12

Fig. 1:   Upper Jurassic – lowermost Cretaceous carbonate platform in the eastern region of the Getic domain.  
Getic Nappe, Piatra Craiului Mts, western slope viewed from Păpuşa Mt (photo: A. Munteanu).

Fig. 2:   Open pit coal mine in the Gresten-type deposits (Hettangian–Sinemurian).  
Getic Nappe, Resiţa-Moldova Nouă zone, Doman locality, Anina Mts (photo: Cs. Péró).

Fig. 3:   Well-bedded Middle Jurassic calcareous sandstones (encircled person as scale), followed by Upper Callovian – Oxfordian 
radiolarites (covered), topped by massive Kimmeridgian limestones.  
Getic Nappe, Strunga Pass, Bucegi Mts (photo: I. Lazăr).
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Sponges from the Upper Triassic (Norian–Rhaetian) 
Nayband Formation, Northeast Iran

baba sEnowbari-daryan1, KoorosH rasHidi2, moHammad amirzadEH3, bEHnam sabErzadEH3 & armin taLEbi3

1 Text-Figure, 7 Plates

Schwämme aus der obertriassischen (Norium–Rhätium) Nayband-Formation, NE Iran

Zusammenfassung
Die corallinen Schwämme, einschließlich der polyphyletischen Gruppe der so genannten Spongiomorphiden, die früher den 
Hydrozoen zugeordnet waren, stellen Schwämme dar, die in den obertriassischen, besonders in den norisch-rhätischen Riffen 
im Iran ziemlich häufig auftreten. In dieser Arbeit werden zwei Taxa – Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp. und Iranofungia multi-
osculata nov. gen., nov. sp. – aus der norisch-rhätischen Nayband-Formation im nordöstlichen Iran beschrieben. Das erste Taxon 
wird den Spongiomorphiden, das zweite den inozoiden Schwämmen zugeordnet. Zusätzlich werden Stromatomorpha californica 
smitH (ein „lithistider“ Schwamm der Ordnung Orchocladina), ein der St. Californica ähnlicher Organismus, und Cheilosporites tirolen-
sis wäHnEr beschrieben. Alle Arten werden zum ersten Mal aus der obertriassischen Nayband-Formation des Iran beschrieben.

Nayband Formation
Stromatomorpha

Cheilosporites
Plagaspongia

Iranofungia
Lamellata

Sponge
Triassic

Iran

Abstract
Hypercalcified sponges including the polyphyletic group of so called Spongiomorphids, which were formerly classified as hydro-
zoans, commonly occur in Upper Triassic, especially Norian–Rhaetian reefs in Iran. In this paper two new sponge taxa – Plaga-
spongia lutensis nov. gen., nov. sp. and Iranofungia multiosculata nov. gen., nov. sp. – are described from the Norian–Rhaetian Nay-
band Formation of northeast Iran. The former is assigned to the Spongiomorphids, the latter to the inozoan sponges. In addition 
Stromatomorpha californica smitH – a “lithistid” sponge (order Orchocladina), an organism similar to Stromatomorpha californica – and 
Cheilosporites tirolensis wäHnEr are described. All species are reported for the first time from the Upper Triassic Nayband Formation 
of Iran.
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Systematic Paleontology
?Class Demospongea sollas, 1875

Order Spongiomorphida alloiteau, 1952
Family Spongiomorphidae Frech, 1890

Remarks: The systematic position of spongiomorphids 
is uncertain (FrEcH, 1890: 68). The following genera 
were attributed to the Spongiomorphidae by FrEcH: 
Spongiomorpha – with two subgenera Heptastylopsis and 
Heptastylis – and Stromatomorpha. The spongiomorphids 
were attributed to corals by FrEcH and by some lat-
er authors (e.g., yabE & suGiyama, 1931), hydrozoans 
(FLüGEL, 1969, 1975; boiKo, 1972, 1979) or sponges 
(e.g., Stromatomorpha; see sEnowbari-daryan & stanLEy, 
2009). Recently some Jurassic Spongiomorphids (e.g., 
Spongiomorpha crassa LE maitrE 1935, Heptastylopsis asiatica 
LE maitrE 1935, Spongiomorpha globosa FLüGEL & HötzL 
1966) were classified as corals (family Microsolenidae) 
by  roniEwicz (2011).

As shown by sEnowbari-daryan & stanLEy (2009) Stro-
matomorpha FrEcH is definitely a demospongid sponge. 
Most probably all other Triassic genera described by 
FrEcH (1890) and other authors represent demospongid 
sponges as well. Detailed investigations of Upper Triassic 
spongiomorphids, based on well preserved material, are 
urgently needed.

Genus Plagaspongia nov. gen.

Derivatio nominis: Named after plaga (Lat. = net) and 
sponge.

Diagnosis: Irregularly growing and multi-branched spon-
giomorphid sponge. The branches are mostly oriented 
perpendicular to each other, producing a coarse net-like 
structure. Individual branches are cylindrical or oval in 
cross section, while in longitudinal section they appear 
two-layered. Skeletal fibers in the axial region are orient-
ed parallel and divergent (water-jet-like). On the periphery 
they are running vertically to the axis of branches.

Type species: Plagaspongia lutensis nov. sp.

Discussion: An assignment of this sponge to the group of 
inozoans or spongiomorphids is possible. Inozoan spong-
es similar to Plagaspongia are not known, neither from the 
Paleozoic nor from Mesozoic deposits. The different ar-
rangement of skeletal fibers in the axial and peripheral re-
gions of Plagaspongia is usual in specimens of spongiomor-
phid sponges. Spongiomorpha stylifera FrEcH (1890) clearly 
shows this different orientation of skeletal elements in 
axial and peripheral areas. boiKo (1970; see also boiKo, 
1979) described several species of genera Pamiropora or 
Parastromatopora from the Norian of the Pamir Mountains, 
which in cylindrical specimens clearly exhibit different ar-
rangements of the skeletal fibers in the axial and periph-
eral regions. Spongiomorphids with such a distinct axial 
and peripheral differentiation of skeletal elements also 
commonly occur in the Norian–Rhaetian Nayband Forma-
tion, particularly in reefs north of Esfahan (unpublished 
material). Due to this characteristic feature, Plagaspongia 
is classified as a new genus to the Spongiomorphidae 
FrEcH (1890).

Introduction

FLüGEL & sy (1959) gave some detailed descriptions of 
the Triassic Hydrozoans, including the spongiomorphids. 
Representatives of Upper Jurassic spongiomorphid-like 
organisms were previously discussed by LEinFELdEr et al. 
(2005). Spongiomorphids of the Triassic and partly Lower 
Liassic are briefly discussed in this paper.
FrEcH (1890: 68) for the first time described the family 
of Spongiomorphidae as Hexacorals and assigned 
the genera Spongiomorpha FrEcH (1890) – with the 
two Subgenera Heptastylopsis and Heptastylis FrEcH 
(1890) – and Stromatomorpha FrEcH (1890) to the family 
Spongiomorphidae. The Spongiomorphids were placed 
to the Hydrozoans by KüHn (1936). aLLoitEau (1952) 
established the order Spongiomorphida and classed the 
family Spongiomorphidae with this order. According to 
turnsEK (1968), the Spongiomorphids are an independent 
group of Cnidarians.
Based on new research the spongiomorphids represent 
a polyphyletic group of sponges. While the genus 
Stromatomorpha is definitely a demosponge (sEnowbari-
daryan & stanLEy, 2009), the systematic position of the 
other genera is still uncertain.
At first only those genera were assigned to the family 
Spongiomorphidae, which were established by FrEcH 
(1890). vinassa dE rEGny (1907) added the genus Balatonia 
to this family. LE maitrE (1937: 12) added the subgenus 
Cylicopsis to the genus Stromatomorpha FrEcH. LE maitrE 
(1935: 27), HiLL & wELLs (1956), FLüGEL & sy (1959), 
and FLüGEL (1969: 62) raised the subgenus state of 
Heptastylis to genus level. The genus Lamellata, described by 
FLüGEL & sy (1959) should also be included in the family 
Spongiomorphidae FrEcH.

Localities

The two sponges described in this paper derive from 
the southern area of the type section of the Nayband 
Formation, located at the southern flank of the Kuh-e 
Nayband (Text-Fig. 1). Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. 
sp. derives from the Norian Bidestan member and was 
collected about 2 km west of Dig-e Rostam, a motorway 
service area about 10 km south of the town Naybandan. 
There is access with vehicle to this remote area. Plagaspongia 
was found in a biostromal carbonate bed reaching a 
thickness of 1.5–2 m (Pl. 1, Fig. A, arrow). This thick bed 
is completely full of such sponge specimens.
The location of Iranofungia multiosculata is approximately 10 
km southwest of Dig-e Rostam. This site is accessible only 
by foot or motorcycle or on horseback. This sponge most 
probably derives from the Norian?–Rhaetian Howz-e Khan 
member of the Nayband Formation. Iranofungia was found in 
a small reef of about 2 m thickness with approximately 18 m 
lateral extension. It is associated with corals, sponges and 
other reef organisms.
The species Stromatomorpha californica smitH and cf. St. 
californica derive from the third location, about 40 km south 
of Dig-e Rostam on the left side (200 m off the road) of the 
main road from Naybandan to Kerman (see Text-Fig. 1). 
The investigated material (7 rock-pieces, 11 thin sections) 
is deposited in the “Staatssammlung für Paläontologie und 
historische Geologie in München, Inventar-Nr.: 2010 XII – 
2010 XII 18”).
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Plagaspongia lutensis nov. sp.
(Pl. 1, Fig. B; Pl. 2, Fig. A–B; Pl. 3, Fig. A–H)

Derivatio nominis: Named after the Lut desert, eastern area 
of the locality.

Holotype: Specimen illustrated in Pl. 1, Fig. B. All photo-
graphs indicated with NB1 in Pl. 3 are taken from the thin 
section made from the reverse side of the sample containing 
the holotype.

Paratypes: Pl. 2, Fig. A–B; Pl. 3, Fig. D–E, H.
Locus typicus: Nayband Formation near Dig-e Rostam (a mo-
torway service area with a hot water spring), south of the 
town of Naybandan, about 225 km south of Tabas (see Text-
Fig. 1, locality 1).

Stratum typicum: Bidestan member (Norian) of the Nayband 
Formation, Upper Triassic.

Diagnosis: Since only one species exists, the diagnosis of the 
species corresponds to that of the genus.

Material: Four rock samples full of the sponge. From each 
sample a large thin section (10x15 cm) was made.

Description: A thick carbonate bed within the Bidestan mem-
ber (Norian) of the Nayband Formation contains so many 
specimens of this sponge that it is impossible to recognize or 
distinguish the individual “colonies”. Our samples are about 
15x15 cm large and full of this sponge (Pl. 1, Fig. B; Pl. 2, Fig. 
A–B).

The net-like and multi-branched sponge is composed of nu-
merous branches. The “main” branches are usually thicker 
than the “lateral” or “second” branches, which are usually ar-
ranged perpendicular to the “main” branches producing the 
net-like framework (Pl. 1, Fig. B; Pl. 2, Fig. A–B; Pl. 3, Fig. E). 
Individual branches are circular to oval in cross section. In 
longitudinal sections the “main” branches are straight, ex-
hibiting a two-layered structure. The axial area is composed 
of up- and outward diverging (water-jet-like) skeletal fibers, 
while at the periphery the skeletal fibers are arranged verti-
cally to the axis of branches, producing the layers (Pl. 3, Fig. 
A–B, E). The laterally arranged secondary branches are also 
two-layered (Pl. 3, Fig. D–F, H). The “upper” layer is com-
posed of coarse skeletal fibers of 0.1 mm thickness, which 
are arranged vertically to the axis of branches. The width of 
the interspaces between the fibers is also about 0.1 mm. This 
layer is usually well preserved, because the interfiber spaces 
are filled with micritic sediment. On the other hand the skel-
etal fibers of the “lower” layer are poorly preserved, since the 
interspaces of skeletal fibers lack any micritic infilling. The ar-
rangement of the skeletal fibers might be different in the two 
layers. The inhalant or exhalant canals as well as the spongo-
coels or similar tubes are missing completely, while borings 
within the branches occur. Spicules are not known.

Occurrence: Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp. was found 
in the Bidestan member (Norian) of the Nayband Formation 
at the type locality only (Text-Fig. 1). The carbonate bed indi-
cated with an arrow in Pl. 1, Fig. 1 is completely composed 
of this sponge.

Caspian
Sea

Tabas

IRAN
Tehran

Kerman

32°30'

32°15'

57°30'57°15'

KUH-E-NAYBAND

NAYBANDAN

Locality 1

Locality 2
Dig-e Rostam

Locality 3

To Kerm
an

To Tabas

0 5 10Km

Persian Gulf

Text-Fig. 1.  
Geological map of the area, south of the village Naybandan showing the sampling 
locations of the sponges described in this paper.  
Locality 1: Type section of Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp and Cheilospo-
rites tirolensis wäHnEr.  
Locality 2: Location of Iranofungia multiosculata nov. gen., nov. sp.   
Locality 3: Location of Stromatomorpha (Modified from Kluyver et al., 1983).
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 holotype is laterally broken, possibly revealing a budding 
of the specimen.

The paratype specimen illustrated in Pl. 5, Fig. D–G is well 
preserved. It was investigated in longitudinal and cross 
section on polished slab and thin section. The polished 
slab illustrated in Pl. 5, Fig. F shows several circular osculi 
composed of numerous radially arranged openings. Each 
osculum is bounded by a dark line. Spaces between the 
osculi are occupied by honey-comb-like skeletal fibers as 
shown in thin section illustrated in Pl. 5, Fig. G. The longi-
tudinal section of the paratype distinctly exhibits the lay-
ered skeletal elements with converging tubes ending on 
the circular osculi at the sponge top (Pl. 4, Fig. D–E).

Occurrence: Iranofungia multiosculata nov. gen., nov. sp. was 
found solely in the type locality (see Text-Fig. 1, locality 2).

Class Demospongea sollas, 1885
Subclass “Lithistida” schmidt, 1870

Order Orchocladina rauFF, 1895
Family Anthaspidellidae miller, 1889

Genus Stromatomorpha Frech, 1890
(emend. sEnowbari-daryan & stanLEy, 2009)

Type species: Stromatomorpha stylifera FrEcH 1890.

Stromatomorpha californica smith, 1927
(Pl. 6, Fig. A–E)

* 1927 Stromatomorpha californica n. sp. – smitH, p. 134, Pl. 
118, Fig. 4; Pl. 119, Fig. 1; Pl. 120.

2009 Stromatomorpha californica smitH. – sEnowbari-daryan 
& stanLEy, p. 788, Fig. 2–4, 7–9, 9.1–9.4, 10.1–10.4 (cum 
synonymy).

Material: Five specimens.

Description: Sheet-like skeletons of the Iranian specimens 
of Stromatomorpha californica reach 100 mm in height and 
60 mm in width with thicknesses of usually less than 20 
mm, but up to 30 mm. Under the microscope the regu-
larly arranged horizontal-concentrical layers (“trabeculae”) 
and vertically oriented elements (“pillars”) of St. californica 
giving the stocks a net-like structure (Pl. 6, Fig. B–D), are 
clearly recognizable. Heights of concentrical layers mea-
sure between 0.4–0.6 mm, while the distance of vertical el-
ements is 0.3–0.4 mm (Pl. 6, Fig. E). These measurements 
are moderately smaller than the data from North American 
specimens that are given by sEnowbari-daryan & stanLEy 
(2009). Horizontal layers are strictly aligned, but vertical 
pillars are not arranged on lines. Due to re-crystallisation, 
the dendroclone spicules, described from the North Amer-
ican material by sEnowbari-daryan & stanLEy (2009), are 
not recognizable in our material. Spicules are not known 
either from the material of the Alps, described as St. rhae-
tica by KüHn (1942) and by later authors (for synonymy see 
sEnowbari-daryan & stanLEy, 2009).

Remarks: Specimens of Stromatomorpha californica smitH 
from North America described by sEnowbari-daryan 
& stanLEy (2009) and from the Alps described by KüHn 
(1942) and by other authors (ref. see sEnowbari-daryan & 
stanLEy, 2009) are massive and hemispherical, while the 
specimens from Iran represent sheet-like forms.

Class Demospongea sollas, 1875
Order Agelasida verrill, 1907

Family Virgolidae? termier & termier  
(in termier et al.), 1977

(nom. corr. by FinKs & riGby, 2004: 596)

Synonymy: See FinKs & riGby (2004: 596).

Genus Iranofungia nov. gen.

Derivatio nominis: From Iran and fungi (Lat. = mushroom). 
Named after the mushroom-like shape of the sponge.

Diagnosis: Mushroom-shaped sponge with several spon-
gocoels running vertically. The spongocoels are arranged 
over the top of the sponge. Each spongocoel is composed 
of clusters of tubes producing a circular or polygonal pat-
tern. Vertical sections exhibit layers of vertically and hori-
zontally arranged skeletal fibers.

Type species: Iranofungia multiosculata nov. sp.

Iranofungia multiosculata nov. sp.
(Pl. 4, Fig. A–C; Pl. 5, Fig. A–G)

Derivatio nominis: Multi (lat. = many) and osculum (lat. 
= small mouth), due to the abundance of osculi on the 
sponge top extending as spongocoels into the sponge in-
terior.

Holotype: Plate 4, Fig. A–C; Pl. 5, Fig. A–C (all photo-
graphs are from the holotype).

Paratypes: Pl. 5, Fig. D–G.

Locus typicus: See locality 2 in Text-Fig. 1.

Stratum typicum: Most probably the Howz-e Khan mem-
ber (Rhaetian) of the Nayband Formation.

Diagnosis: Mushroom-shaped sponge with numerous 
spongocoels ending in circular to polygonal clusters of os-
culi on the sponge top, which appear like coral corallites. 
In the axial region of the osculum-circle a pillar-like ele-
ment occurs, resembling the columella of corals. Addition-
ally, small circular to polygonal pores cover the top surface 
between the osculi. The sponge base is covered by a wrin-
kled dermal layer without openings. The internal structure 
is composed of skeletal elements arranged in layers.

Material: Four specimens in body preservation.

Description: The mushroom-shaped specimens of this 
sponge reach 80–100 mm in diameter on the top and up 
to 20–50 mm height. All specimens are wider than high. 
The base of the sponge is covered by a wavy wrinkled der-
mal layer without any pores or openings. The dermal layer 
reaches up to the top (Pl. 4, Fig. B). The top of the sponge 
is not smooth as it exhibits numerous circular to polygonal 
osculi in a moderately depressed area of about 7–8 mm in 
diameter (Pl. 4, Fig. 1; Pl. 5, Fig. 1). The space between the 
depressed areas (osculi) is moderately elevated. The cir-
cular depressed areas and the spaces between them are 
covered by numerous small pores of 0.3–0.5 mm in diame-
ter (Pl. 4, Fig. A, C; Pl. 5, Fig. A). In cross section the pores 
of the depressed area are radially arranged showing the 
same dimensions like the pores in the area between them 
(Pl. 5, Fig. B). The polished slab of the longitudinal sec-
tion from the peripheral part of the holotype shows hori-
zontally arranged skeletal elements with a pillar-like struc-
ture between these elements (Pl. 5, Fig. C). The base of the 
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?Class Demospongea sollas, 1875
?Order Agelasida verrill, 1907

Suborder Porata seilacher, 1962
Family Cheilosporitidae Fisher, 1962

Genus Cheilosporites Wähner, 1903

Type species: Cheilosporites tirolensis wäHnEr, 1903.

Cheilosporites tirolensis Wähner, 1903
(Pl. 7, Fig. F)

* 1903 Cheilosporites tirolensis nov. sp. – wäHnEr, p. 138,  Fig. 2.

1980 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – sEnowbari-daryan, 
p. 230, Pl. 24, Fig. 1–4 (cum synonymy).

1981 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – FLüGEL, Fig. 11/A.

1981 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – PiLLEr, Fig. 8/a.

1982 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – wurm, Pl. 35, Fig. 2.

1986 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – sEnowbari-daryan & 
scHäFEr, p. 230; Pl. 48, Fig. 7.

1989 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – stanton & FLüGEL, 
Pl. 24, Fig. 14; Pl. 29, Fig. 7a; Pl. 37, Fig. 2; Pl. 45, Fig. 6.

1991 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – boiKo (in boiKo et al., 
1991), p. 136, Pl. 32, Fig. 1–3.

1996 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – sEnowbari-daryan 
et al., Pl. 19, Fig. 5; Pl. 20, Fig. 1–2, 4.

2004 Cheilosporites tirolensis wäHnEr. – FinKs & riGby, p. 
710, Fig. 711.

Material: Three specimens in one thin section only.

Description: The multi-chambered specimens of this fos-
sil reach lengths of about 5 mm and diameters of 1.8 mm. 
The maximum known diameter of the species amounts to 
7 mm (sEnowbari-daryan, 1980). An axial canal of 0.4 mm 
is developed. A detailed description of the species is given 
out by FiscHEr (1962) and sEnowbari-daryan (1980).

Remarks: The systematic position of Cheilosporites tirolen-
sis is uncertain. It was attributed to corallinacean algae 
(wäHnEr, 1903), calcareous sponges (Pia, 1939), foramini-
fers (FiscHEr, 1962), a problematic organism (HäntzscHEL, 
1975), and a sphinctozoan sponge (SEnowbari-daryan, 
1980). For detailed discussion of the systematic position 
of Ch. tirolensis see sEnowbari-daryan (1980).

Occurrence and stratigraphic age: Cheilosporites tirolensis 
wäHnEr is an index fossil of Norian–Rhaetian age. It is 
known from several localities in the Alps, Sicily, Greece, 
and the Pamir Mountains (compare synonymy list). The 
fossil is described here for the first time from the Rhaetian 
of the Nayband Formation in Iran.

The finely layered specimens of Stromatomorpha californica 
may be confused with Lamellata wähneri FLüGEL & sy (1959) 
in the field and in hand samples. The vertical elements in 
the skeleton of St. californica, which are well recognizable 
under the microscope distinctly differentiate this species 
from L. wähneri devoid of vertical elements. The space be-
tween the laterally running layers in L. wähneri is filled by a 
“spongy”-like fiber skeleton, not by pillars as in St. californica.

Occurrence: The geographic occurrence and stratigraph-
ic range of Stromatomorpha rhaetica is given by sEnowbari-
daryan & stanLEy (2009). The species is described for the 
first time from the Norian–Rhaetian of the Nayband For-
mation in Iran. It was found only in locality 3 indicated in 
Text-Fig. 1.

cf. Stromatomorpha californica smith, 1927
(Pl. 7, Fig. A–E)

Material: Four specimens.

Description: Specimens of this species are poorly pre-
served. Their outer morphology resembles that of St. califor-
nica smitH, being composed of wavy layers with the same 
thickness. The layers of this species are 0.2–0.4 mm thick, 
moderately smaller than in St. californica of about 0.4–0.6 
mm thickness. There are, however, some differences, rec-
ognizable when using a hand lens. The net-like structure of 
St. californica is rather reticulate in this species. The distance 
of vertical elements (pillars) – if recognizable – is about 
0.1–0.2 mm, in St. californica 0.3–0.4 mm.

Thin sections were made from three specimens. Internally 
all specimens exhibit the same structure of a rather reticu-
late fiber skeleton. The horizontal layers are more or less 
well recognizable, but the pillars are not distinctly devel-
oped. The specimens are associated with St. californica, de-
scribed above.

Comparison: Similarities with St. californica and differenc-
es were mentioned under the description of the species. 
The fossil resembles Lamellata wähneri described by FLüGEL 
& sy (1959) from the Upper Triassic of the Alps. Another 
fossil, with an internally comparable structure is St. tenui-
ramosa described by boiKo (1979) from the Norian of the 
Pamir Mountains. The growth pattern of the species from 
the Pamir Mountains is, however, very different compared 
with the Iranian species. We are not sure if this organism is 
identical with Stromatomorpha californica smitH, St. tenuiramosa 
boiKo or Lamellata wähneri FLüGEL & sy.

Occurrence: Both, Stromatomorpha californica smitH and cf. St. 
californica were found in locality 3, indicated in Text-Fig. 1.
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Plate 1

Fig. A:   View of the Norian–Rhaetian Nayband Formation near Dig-e Rostam, south of the town of Naybandan with the thick carbonate 
bed (arrow) containing extremely abundant Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp.

Fig. B:   Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp.
View of the holotype showing several “main” stems and numerous “lateral” branches on the naturally weathered rock surface. 
The arrow indicates the possible growth direction.
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Plate 2

Fig.  A–B:   Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp. from the Nayband Formation near Dig-e Rostam, south of the town of Naybandan.
Scale in mm.

Fig.  A:   View of numerous “main” and “lateral” branches on a naturally weathered rock surface.  
 The vertical “main” stems are arranged parallel to each other, indicating the possible growth direction.

Fig.  B:  Similar “colony” as Fig. A on the naturally weathered rock surface.
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Plate 3

Fig.  A–H:   Plagaspongia lutensis nov. gen., nov. sp. from the Norian–Rhaetian Nayband Formation near Dig-e Rostam, south of the town 
of Naybandan.  
All thin section photographs indicated as NB1 are from the backside of the holotype, illustrated in Pl. 1, Fig. B.

Scale in C, D and G is 1 mm, in all others 5 mm.
Fig.  A:   Section through some branches showing the upward and outward (left in photograph) diverging skeletal fibers in the axial area 

  of the “main” stem.  
 Skeletal elements of the peripheral area appear darker.  
 Thin section NB1.

Fig.  B:   Similar section as Fig. A distinctly showing the up- and outward diverging skeletal elements in the axial area and vertically  
 arranged skeletal elements on the periphery of the branch.  
 Thin secion NB1.

Fig.  C:  Colonisation of a sponge branch by a solenoporacean (S) which itself is overgrown by the sponge. Thin secion NB1.
Fig.  D:  The close-up view of Fig. E (rectangle) shows a two-layered lateral branch.  
  In the upper layer the skeletal fibers are arranged vertically to the axis of the branch, in the lower part they are reticulate  
  without any orientation of the skeletal fibers.  
  Thin section NB2.
Fig.  E:   Section through the “main” stem and two “lateral” branches.  

 In the axial area of the “main” stem the skeletal fibers are arranged up- and outward (water-jet-like), while on the  
 periphery (darker area) they are arranged vertically to the axis of the stem. Both lateral branches show two layers,  
 recognizable by the orientation of the skeletal fibers (for magnification see Fig. D).  
 Thin section NB2.

Fig.  F:   Section through several branches clearly showing the two-layered skeletal fibers.  
 Thin section NB1.

Fig.  G:   A saw-like ripped bivalve shell (bottom in photograph) serves as substrate for the sponge.  
 Thin section NB1.

Fig.  H:   Section through a curved branch showing the two-layered skeletal fibers recognizable by different contrast in photograph.  
 Thin section NB3.
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Plate 4

Fig.  A–C:   Iranofungia multiosculata nov. gen., nov. sp., most probably from the Howz-e Khan member (Rhaetian) of the Nayband Formation 
near Dig-e Rostam.  
Scale in Fig. A–B in mm, in C 5 mm.

Fig.  A:  Holotype.  
  View of the sponge top showing numerous depressed areas appearing like corals. The top surface is covered by numerous 
   evenly distributed circular to polygonal pores (for magnification see Fig. C).
Fig.  B:  Holotype.  
  The side view shows the wavy wrinkled dermal layer and the acute base of the sponge.
Fig.  C:  The close-up view of the holotype (see rectangle in Fig. A) shows a depressed circle with numerous pores on the sponge top.



367



368

Plate 5

Fig.  A–G:  Iranofungia multiosculata nov. gen., nov. sp., most probably from the Howz-e Khan member (Rhaetian) of the Nayband Formation  
  near Dig-e Rostam. Fig. A–C: From the holotype illustrated in Pl. 4, Fig. A–B.  
  Scale in all Figs. 10 mm.
Fig.  A:  Magnification of Fig. A in Pl. 4 (holotype) showing numerous circular depressed areas (osculi) and their interspaces.  
  The sponge surface is covered with numerous circular to polygonal pores.
Fig.  B:  Holotype.  
  The polished slab oriented parallel to the top shows three depressed areas with radially arranged pores at the periphery.
Fig.  C:  Section perpendicular to the top of the holotype showing horizontally oriented skeletal elements with pillar-like vertical  
  elements in between.
Fig.  D:  The longitudinal section from the paratype, illustrated in Fig. F exhibits several layers of horizontally arranged skeletal fibers  
  (for magnification see Fig. E).
Fig.  E:  Magnification of Fig. D clearly showing the skeletal layers and the fiber skeleton.  
  The upper part (arrow) exhibits several converging tubes ending in the osculum on the sponge top.
Fig.  F:  Section (polished slab) parallel to the sponge top showing several circular osculi and numerous pores in between.  
  The dark appearing centers of the osculi correspond to the columella-like elevated area (compare Fig. A).
Fig.  G:  Thin section photograph parallel to Fig. F showing some osculi with fiber skeletal elements in between.
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Plate 6

Fig.  A–E:  Stromatomorpha californica smitH, most probably from the Howz-e Khan member (Rhaetian) of the Nayband Formation near  
  Dig-e Rostam.  
  Scale in A, C and E 20 mm, in B and D 2 mm.
Fig.  A:  Longitudinal section parallel to the sheet of the specimen illustrated in Fig. E, showing the wavy horizontal layers, while vertical  
  layers are not recognizable (for magnification see Fig. B).
Fig.  B:  The magnification of Fig. A (rectangle) clearly shows the horizontal layers and the vertically running pillars.  
  The dendroclone spicules are not preserved because of re-crystallisation.  
  The sponge grows on another sponge (right in photograph).
Fig.  C:  Section perpendicular to the sheet of the specimen illustrated in Fig. E (left side on photograph).  
  Note the horizontal and vertical layers appearing as producing a lattice (for magnification see Fig. D).
Fig.  D:  The close-up of Fig. C shows the horizontal layers (running vertically in the photograph) and the pillars (horizontally running 
   elements in photograph).
Fig.  E:  View of the surface of a naturally weathered sheet-like specimen showing the wavy layers.  
  For internal structure of the specimen see Figs. A–D.
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Plate 7

Fig.  A–D:  cf. Stromatomorpha californica smitH, most probably from the Howz-e Khan (Rhaetian) member of the Nayband Formation near 
   Dig-e Rostam.  
  Scale in A and D 10 mm, in B, C and D 2 mm.
Fig.  A:  View of the surface of a naturally weathered sheet-like specimen showing the finely laminated horizontal layers.  
  The specimen was cut later along the white line (see photograph) and thin sections were made (see Fig. D).
Fig.  B:  Magnification of a thin section oriented perpendicular to the sheet of a relatively well preserved specimen showing the  
  skeletal elements.
Fig.  C:  Magnification of a thin section oriented parallel to the sheet of a relatively well preserved specimen showing the reticulate  
  skeletal elements.
Fig.  D:  Section along the line in Fig. A, oriented perpendicular to the sheet showing the horizontal layers.  
  Vertical elements are indistinct.
Fig.  E:  Magnification of a thin section oriented parallel to the sheet of the same specimen as in Fig. C.  
  Note the reticulate skeletal fibers. The dark circle in the center represents a boring.
Fig.  F:  Cheilosporites tirolensis wäHnEr.  
  Differently oriented sections through three specimens. Two specimens show the axial siphon. 
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Taxonomic revision of Late Triassic “Lithocodium aggregatum elliott”
(Northern Calcareous Alps, Austria)

FELix scHLaGintwEit*

4 Text-Figures, 2 Tables, 5 Plates

Taxonomische Revision obertriassischer „Lithocodium aggregatum Elliott“ 
(Nördliche Kalkalpen, Österreich)

Zusammenfassung
Die obertriadischen Exemplare von Lithocodium aggregatum elliott werden anhand von Dünnschliff-Material aus dem Oberrhät der Steinplatte, Tirol, und 
Adnet, Salzburg, taxonomisch revidiert. Sie werden als Bohrgänge (Kammern und Kanäle) von Schwämmen interpretiert, die in mikrobiellen-onkoidischen 
Krusten und Gerüstbildnern bohren (Ichnogattung Entobia). Von den Dächern dieser Kammern reichen sich verzweigende und dabei verjüngende Kanäle 
in die mikrobiellen Krusten, während von deren Basis pionierende Bohrfilamente das bioklastische Substrat durchsetzen. Spuren dieser Tätigkeit sind in 
Form eines mikritischen Netzwerkes erhalten. Irregulär globuläre Körper mit einer dünnen mikrokristallinen Wand, die im Innern der zementerfüllten 
Kammern auftreten, werden als Überreste der Bohrschwämme (Ektosom) interpretiert. Das gehäufte Auftreten bohrender Schwämme in der ausgehenden 
Trias könnte im Kontext mit der postulierten biologischen Krise im Bereich der Trias-Jura-Grenze, respektive den sie versursachenden Faktoren, jedoch 
nicht in ursächlichem Zusammenhang mit dem signifikanten Absterben von Korallen-Riffen in diesem Zeitraum stehen.

Northern Calcareous Alps
Norian–Rhaetian

Bioerosion
Boring Sponges

Lithocodium
Entobia

Österreichische Karte 1: 50.000 
Blatt 91 St. Johann i. Tirol
Blatt 94 Hallein

Abstract
Late Triassic forms of Lithocodium aggregatum elliott are revised taxonomically based on thin-section material from the Late Rhaetian of Mount Stein-
platte, Tyrol, and Adnet, Salzburg. They are interpreted as the boring galleries (chambers and canals) of sponges (ichnogenus Entobia), excavating into 
microbial-oncoidal crusts and framebuilders. From the roof of these chambers, branching canals exhibiting successively decreasing diameters transect 
the crusts, while pioneering filaments bored downwards from the chamber bases into the bioclastic substrate. The traces of this activity are preserved as 
a micritic network. Irregular globular bodies displaying a thin microcrystalline wall occur inside the cement-filled chambers. These are interpreted as 
remnants of the former sponges (ectosome). The occurrence of abundant boring sponges in Late Triassic times could be linked to the biological crisis 
postulated around the Triassic-Jurassic boundary.

*) Felix ScHlagintweit: Lerchenauerstraße 167, 80935 München. ef.schlagintweit@t-online.de
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In his PhD thesis, “The Steinplatte reef complex of the 
alpine Triassic (Rhaetian) of Austria”, oHlEn (1959) de-
scribed a microfossil of unknown taxonomic position as 
“Problematicum A”. This microproblematicum has there-
after been recorded as “Problematicum A oHlEn” by 
other studies of the Rhaetian reefal limestones within 
the Northern Calcareous Alps of Germany and Austria 
(zanKL, 1969; FLüGEL, 1972, 1981). In later times, it has 
been illustrated as Lithocodium sp. (sEnowbari-daryan & 
scHäFEr, 1979; sEnowbari-daryan, 1980; duLLo, 1980; 
scHäFEr & sEnowbari-daryan, 1981) referring to the 
genus with the type-species L. aggregatum described by 
ELLiott (1956) from the Early Cretaceous of Iraq and 
interpreted as an encrusting codiacean (= udoteacean) 
green alga. sadati (1981) was the first author to pro-
pose the identity of the Late Triassic “Problematicum 
A” and the Early Cretaceous Lithocodium aggregatum El-
Liott. However, given that some authors only referred 
to Lithocodium sp. being monospecific at this time, it can 
be assumed that they recognized structural differences 
to the type-species. Since then, it has become gen-
eral consensus to ascribe the Late Triassic forms to 
Lithocodium aggregatum (wurm, 1982; sEnowbari-daryan, 
1984; scHmid & LEinFELdEr, 1996; KocH et al., 2002; 
cHErcHi & scHroEdEr, 2006) or the LithocodiumBacinel
la complex or group (Kuss, 1983; EHsEs & LEinFELdEr, 
1988; stanton & FLüGEL, 1989; borsato et al., 1994; 
tomašovýcH, 2004). This grouping refers to another in-
certae sedis described by radoičić (1959): Bacinella ir
regularis. For the long-lasting controversial discussion 

about the biogenic nature and a possible identity of 
both taxa, see for example maurin et al. (1985), FEn-
ninGEr (1972), scHmid & LEinFELdEr (1996), bannEr et 
al. (1990) and scHLaGintwEit et al. (2010). In the often 
cited work of bannEr et al. (1990, p. 22), the “con-
firmed recorded range” of Lithocodium aggregatum was in-
dicated as “Late Jurassic – Middle Cretaceous” ex-
cluding the Triassic records in the literature, that were 
surely known to them. An equivalent confirmed strati-
graphic record was stated also recently by scHLaGint-
wEit et al. (2010) reinterpreting Lithocodium aggregatum as 
a crust-forming green alga with heterotrichale thallus 
organization. Furthermore, these authors stated that all 
Late Triassic and many of the Late Jurassic forms illus-
trated in the literature are taxonomically different from 
Lithocodium aggregatum ELLiott. A group of Late Jurassic 
“Lithocodium aggregatum” characterized by large, subspher-
ical to ovoid cavities/chambers (e.g., scHmid & LEin-
FELdEr, 1996) was recently re-interpreted as the traces 
of unicamerate excavating sponges (ichnogenus Ento
bia) by scHLaGintwEit (2010) (Text-Fig. 1; Pl. 1, Fig. f). A 
comparable conclusion was drawn also by cHErcHi & 
scHroE dEr (2010) for Late Triassic representatives. As 
will be argued later in the present paper, the assump-
tion that “Problematicum A” represents a boring organ-
ism was already envisaged in 1959 by oHlEn. In the 
present study, this ichnotaxonomic concept is specified 
with new aspects added based on material from Late 
Rhaetian limestones (“Oberrhaet Limestone”) of the 
Northern Calcareous Alps of Austria.

Text-Fig. 1.  
Entobia isp. (as = adult 
stage) boring into a stro-
matoporoid skeleton and 
canals radiating into 
oncoidal crusts.  
Small, juvenile stage (js) 
completely boring into 
the oncoid crust. Late 
Tithonian – Early Berria-
sian of Crimea Moun-
tains, Ukraine (detail from 
KraJewSKi, 2010, Fig. 
4.61.A). An overview is 
shown in Plate 1, Fig. f.  
Scale bar is 2 mm.

Introduction
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Material

The thin-sections of the Oberrhaet Limestone studied are 
from Mt. Steinplatte (“Steinplatte reef”) in Tyrol near the 
German-Austrian border (oHlEn, 1959; PiLLEr & Lobitz-
Er, 1979; PiLLEr, 1981; stanton & FLüGEL, 1989; FLüGEL 
& KocH, 1995; Krystyn et al., 2005; KauFmann, 2009) and 
Adnet, southeast of Salzburg (scHäFEr, 1979; bErnEcK-
Er et al., 1999; rEinHoLd & KauFmann, 2009). The present 
study is mainly based on the following thin-sections (size 
10 x 14 cm and 10 x 8 cm):

• A/132/1: Brecciated bafflestone with scleractinian cor-
als. The matrix between the corallites corresponds to 
fine-peloidal micrite. Some corals display microbial 
crusts, which exhibit entobian borings, occasionally af-
fecting also the marginal zone of the coral skeletons.

• BG: In some parts, the thin-section shows a rudstone 
texture with isolated coral skeletons displaying thick 
(> 1 cm) microbial encrustations. Within the crust, tiny, 
branching filaments (assumed cyanobacteria), nubecu-
lariid foraminifera and thaumatoporellacean algal thal-
li can be observed. The crusts are intensely bored by 
Entobia isp., affecting also the marginal zones of the 
coral skeletons, especially when these show crusts of 
reduced thicknesses. Within the matrix, benthic fora-
minifera such as duostominids, Alpinophragmium perforatum 
FLüGEL, miliolids, some fragments of dasycladalean al-

gae and debris of echinoderms are present. Some bio-
clasts show worm borings.

• O 55: Bafflestone with scleractinian corals and some 
calcareous sponges. The matrix between the corals is 
a fine-grained packstone; large cement-filled vugs are 
also present. The corals display microbial encrustations 
heavily infected by entobian borings. These crusts in 
turn are partly encrusted by nubeculariids and Alpino
phragmium perforatum FLüGEL.

• B/G/2: Rudstone with corals, calcareous sponges 
showing thick microbial encrustations bored by Entobia 
isp. Other larger bioclasts include fragments of bivalves 
and gastropods, and solenoporacean algal thalli. These 
are accompanied by duostominid foraminifera, debris 
of echinoids and dasycladacean algae, and the micro-
problematicum Coptocampylodon? rhaeticus scHLaGintwEit, 
GawLicK & missoni.

Two additional samples are from the Chiemgau Alps of 
Germany (Mount Rauhe Nadel) and Mount Loser in the 
Austrian Salzkammergut.

Systematic Ichnology

According to the inferred interpretation of Late Triassic 
“Lithocodium” as sponge borings, the description uses the 
termini proposed by bromLEy & d’aLEssandro (1984).

Ichnogenus Entobia Bronn, 1837
Entobia isp.

(Text-Fig. 2; Pls. 1–4; Pl. 5, Figs. a–f pars)

1959 Problematicum A – oHlEn, Pl. 10, Fig. 1; Pl. 17, Fig. 3, Late Rhaetian of Austria (Mount Steinplatte).

1969  Kavernöse Algenkrusten (Problematikum A oHlEn 1959) – zanKL, Fig. 41, Norian–Rhaetian of Germany (Mount Ho-
her Göll).

1972 Problematikum A oHlEn – FLüGEL, Pl. 5, Fig. 1, Late Rhaetian of Austria (Mount Steinplatte).

1979  Problematikum A oHlEn (probably belonging to the genus Lithocodium ELLiott) – scHäFEr, Pl. 18, Figs. 9–10, Late 
Rhaetian of Austria.

1979 Lithocodium – sEnowbari-daryan & scHäFEr, Pl. 1, Fig. 8, Late Rhaetian of Austria.

1980 Lithocodium sp. – sEnowbari-daryan, Pl. 21, Figs. 1–2, 4; Pl. 23, Figs. 1–2; Pl. 29, Fig. 3, Late Rhaetian of Austria.

1980 Lithocodium ELLiott – duLLo, Pl. 11, Fig. 7, Norian–Rhaetian of Austria.

1981 Lithocodium sp. – scHäFEr & sEnowbari-daryan, Fig. 3a, Late Rhaetian of Austria.

1981 Lithocodium aggregatum ELLiott – sadati, Pl. 59/8, Norian–Rhaetian of Austria.

1981 Problematicum A oHlEn – Lithocodium – FLüGEL, Fig. 9g, Fig. 17a, Late Triassic of Austria.

1982  Lithocodium aggregatum ELLiott – wurm, Pl. 29, Fig. 1; Pl. 37, Fig. 9; Pl. 38, Fig. 3, Norian–Rhaetian of Austria (Mount 
Gosaukamm).

1983 LithocodiumBacinella – Kuss, Pl. 14, Fig. 1; Pl. 17, Fig. 6 pars; Pl. 17, Fig. 7, Late Rhaetian of Austria.

1984 Lithocodium aggregatum ELLiott – sEnowbari-daryan, Pl. 10, Fig. 7; Pl. 9, Fig. 2, Norian–Rhaetian of Sicily, Italy.

1986 Lithocodium sp. – matznEr, Pl. 8, Figs. 4, 7, Norian–Rhaetian of Austria.

1988 LithocodiumBacinella – EHsEs & LEinFELdEr, Fig. 9, Late Rhaetian of Germany (Mts. Wallberg-Blankenstein).

1988 Lithocodium sp. – riEdEL, Pl. 26, Fig. 12, Late Rhaetian of Austria.

1989  LithocodiumBacinella – stanton & FLüGEL, Pl. 25, Fig. 23 pars; Pl. 39, Fig. 7; Pl. 51, Fig. 11 (“multiple borings”, not in-
dicated!), Late Rhaetian of Austria (Mount Steinplatte).

1990 Lithocodium and Bacinella (encrusting a coral) – LaKEw, Pl. 47, Fig. 6; Pl. 50, Fig. 5, Rhaetian of Italy.

1991 Lithocodium ELLiott – rEiJmEr & EvEraars, Pl. 66, Fig. 5, Norian–Rhaetian of Austria.

1994 Bacinella/Lithocodium – borsato et al., Pl. 1d, Late Triassic of Italy.

?1999 Lithocodium – scHEibnEr & rEiJmEr, Pl. 15, Figs. 7–8, Sinemurian of Morocco.
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Description:
The network of Entobia isp. consists of a single subspheri-
cal, ovoidal to flattened chamber from which cylindrical, 
branching canals radiate. The chambers are bored into 
metazoan skeletons (e.g., corals) and their enveloping 
calcimicrobial crusts. The chambers may affect only the 
crusts (e.g., Pl. 2, Fig. e) or both (e.g., Pl. 1, Fig. b) (= sup-
posed idiomorphs sensu bromLEy & d’aLEssandro, 1984). 
With this respect, the thickness of the calcimicrobial crusts 
represents a crucial factor. In some cases, the chamber 
closely attaches the coral substrate with a flat base, not 
penetrating the skeleton (= stenomorph sensu bromLEy 
& d’aLEssandro, 1984) (Pl. 5, Fig. a). The chambers vary 
in size (= diameter) from 0.15 mm up to 2.64 mm (see 
Tab. 1), the height ranges from 0.2 to 0.8 mm. Small juve-
nile chambers are almost spherical (Text-Fig. 2). With in-
creasing size, mature chambers become flattened (high 
diameter/height ratio) (e.g., Pl. 1, Fig. b). One exception 
from this rule observed is represented by a form boring 
into highly concave substrate surfaces. In this case the 
dominating chamber growth is directed vertically into the 
substrate rather than laterally (Pl. 3, Fig. a). In transverse 
sections through the lower and middle part of the cham-
bers, these exhibit a round outline (Pl. 3, Fig. h). Shal-
low transverse sections display a stellate outline by cut-

ting through the oblique radiating canals (Pl. 3, Fig. e). 
The substrate surface is commonly perforated by series 
of non-fused chambers, laterally clearly separated from 
each other (Pl. 2, Fig. d). In thin substrates that were bored 
from all sides (Pl. 2, Fig. b), chambers from opposite sides 
may become united (Pl. 2, Fig. a). Starting from the roof 
of the sparite-filled chambers, subparallel branching ca-
nals arise radiating upwards through the crust (thickness: 
0.28 to 0.5 mm). However, these canals do not perforate 
the crust, ending blind shortly before the exterior surface 
(Pl. 4, Fig. e). The covering crust has a thickness of about 
0.01 mm. The canals may branch up to 4 times, thus form-
ing a system of up to 5 orders of canals. The branching 
may be simply bifurcate or multiple, successively decreas-
ing in dia meter toward the exterior (Pl. 4, Fig. e). Normally, 
the first order canals are rather thick, but in some cases, 
these are associated with thinner ones, e.g. having diame-
ters of the second order canals of the former (Pl. 4, Fig. e). 
In tangential transverse sections, the canals form a dense, 
close-set arrangement. In the example shown on Plate 3, 
Fig. j, there are about 350 higher order canals per square 
millimeter. Rather often, chambers show an asymmetry in 
such a way that in vertical sections one side of the cham-
ber is elongated exhibiting one comparably thick canal 
(up to 0.3 mm) that stretches obliquely through the crust 

2000 oncoid showing preserved microbial filament moulds – bosEncE et al., Fig. 5e, Sinemurian of Gibraltar, Spain.

?2001 Lithocodium sp. – KornGrEEn & bEnJamini, Pl. 2, Fig. 7, Norian of Israel.

2004 Bacinella sp., Lithocodium sp. – tomašovýcH, Pl. 6, Fig. 5 pars; Pl. 6, Fig. 8, Late Triassic of Slovakia.

2004 “fenestral oncoids” … formed by microbes (Bacinella) – FLüGEL, Pl. 118, Fig. 2, Late Triassic of Austria.

n.f. 2008 Lithocodium sp. – JadouL & GaLLi, p. 462 (Fig. 6d, not indicated), Early Hettangian of Italy.

2010 Entobia isp. 1 (illustrations!) – Entobia isp. A (text!) – cHErcHi & scHroEdEr, Fig. 1; Pl. 1, Fig. B; Pl. 2, Figs. A–B, F, Nori-
an–Rhaetian of Iran, Late Rhaetian of Austria.

Text-Fig. 2.  
Juvenile spherical chamber of Entobia isp. from the Upper 
Rhaetian limestone of the Northern Calcareous Alps.  
a  Bioclast showing thin marginal micritization and 

several borings (arrows). Black rectangle marks the 
detail shown in b.  
Scale bar 0.5 mm, sample BG.

b  Detail from a, showing a subspherical chamber 
exhibiting some straight and unbranched canals 
within a micrite-filled boring.  
Scale bar 0.3 mm.

c  Entobia isp. boring into the marginal zone of a meta-
zoan skeleton.  
Note the thick canal (arrow), presumably an apertural 
canal.  
Scale bar 0.5 mm, sample O 55.
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(Fig. 2c; Pl. 1, Fig. d; Pl. 3, Fig. i; Pl. 4, Fig. a). This canal 
may be rather long (up to 2 mm) and in some cases open 
to the exterior (Pl. 2, Fig. b; Pl. 3, Fig. c).

From the chamber base, a fine branching erosion mesh-
work of boring filaments, marked by their micritized traces, 
penetrates the substrate vertically up to 1 mm (occasion-
ally even more) (Pl. 4, Fig. a, c–d). The bored micritic ca-
nals have diameters between 0.01 and 0.06 mm. In some 
sections, these form some kind of a honey-comb pattern 
(Pl. 4, Fig. f). The micritic network can also be present in 
the interior of some chambers (Pl. 2, Fig. a; Pl. 3, Fig. f), 
obviously having invaded from adjacent or superimposed 
specimens.

Dimensions: 
The measurements of chamber diameter (D), height (H) 
and ratio D/H of 40 specimens are compiled in Table 1. In 
accordance with sEnowbari-daryan (1980, Tab. 10: 2.5 
mm), the maximum chamber diameter observed is 2.64 
mm; scHäFEr (1979) reports a chamber diameter of up to 
3 mm and oHlEn (1959) even up to 4 mm for “Problem-
aticum A”. In Text-Fig. 3, the measured diameters of 40 
specimens are plotted against the ratio chamber diameter/
height. The first order canals have diameters (d1) of 0.03 to 
0.15 mm (d2: 0.03 to 0.08 mm; d3: 0.025 to 0.05 mm; d4: 
0.02 to 0.03 mm; d5: 0.015 to 0.025 mm). Other biometric 
data are given in the description.

Discussion: 
In contrast to the Lower Cretaceous type-species Lithoco
dium aggregatum, the Late Triassic forms previously ascribed 
to this taxon are characterized above all by individual 
mm-sized cavities (sEnowbari-daryan, 1980: Höhlungen, 
Hohlräume). Due to their contact to the underlying sub-
strate or embedding, these were also termed basal cavities 
(cHErcHi & scHroEdEr, 2006), basin-like cavities (KocH et 
al., 2002), interior central cavity (LEinFELdEr et al., 1993, 
p. 203) or chambers according to the foraminiferan inter-
pretation proposed by scHmid & LEinFELdEr (1996). In his 
description of Problematicum A, oHlEn (1959) described 
them as blister-like cavities. According to the calcimi-
crobial interpretation proposed by cHErcHi & scHroEdEr 
(2006), the taxon Lithocodium aggregatum comprises the dark 

Text-Fig. 3.  
Dimensions of Entobia isp. from Late Rhaetian limestones of the Northern Cal-
careous Alps (data from Table 1).  
The chamber diameter D (in mm) is plotted against the ratio diameter (D) / 
height (H). The coefficient of correlation shows a rather high degree of correla-
tion (r = 0.86).

Thin-section D H D/H

O 55 0.8 0.3 2.66

0.54 0.34 1.59

0.72 0.48 1.5

0.78 0.36 2.2

1.6 0.8 2

0.84 0.64 1.3

0.82 0.54 1.5

0.52 0.5 1.04

1.15 0.52 2.21

1.35 0.62 2.18

1.4 0.66 2.12

0.72 0.57 1.26

0.32 0.32 1

1.9 0.84 2.26

0.87 0.54 1.61

0.72 0.54 1.33

1.2 0.48 2.5

1.04 0.69 1.5

1.38 0.52 2.65

0.4 0.24 1.66

0.72 0.4 1.8

1.22 0.72 1.69

0.8 0.48 1.66

2.64 0.9 2.93

0.6 0.48 1.25

0.22 0.16 1.37

0.19 0.2 0.95

0.15 0.12 1.25

0.33 0.3 0.91

A 132/1 2.4 0.8 3.0

1.5 0.6 2.5

1.88 0.72 2.6

0.72 0.45 1.6

B/G/2 2.48 0.8 3.1

1.44 0.8 1.8

1.6 0.72 2.22

1.2 0.63 1.9

0.28 0.24 1.16

1.0 0.48 2.08

2.24 0.6 3.73

Number 40 40 40

Min. 0.15 0.2 0.91

Max. 2.64 0.8 3.73

Average 1.07 0.4 1.89

Table 1.  
Dimensions of Entobia isp. from the Late Triassic of the Northern Calcareous 
Alps.  
D = chamber diameter, H = chamber height (both in mm). See Text-Fig. 3 for the 
graphic illustration of the dimensions.
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microcrystalline crust together with the cavities and the 
“alveolar system”. In a recent work of cHErcHi & scHroEd-
Er (2010), this view was modified with respect to the Late 
Triassic forms by interpreting the cavities “in calcimicro-
bial Lithocodium crusts” ichnotaxonomically as chambers of 
boring sponges (ichnogenus Entobia). This view is accepted 
and followed here, too, although findings of sponge spic-
ules as an ultimate proof of sponge origin are lacking. The 
“alveolar system” was interpreted by cHErcHi & scHroEd-
Er (2010) as branching apertural canals arising from these 
chambers, thus being part of the boring system.

For the Late Jurassic sponge borings, the entobians exca-
vated into metazoan bioclasts and their surrounding oncoi-
dal-calcimicrobial crusts (scHLaGintwEit, 2010). The crusts 
are therefore neither part of the boring system nor do they 
belong to “Lithocodium aggregatum”. In the surroundings of 
the chambers and the spaces between the radiating and 
branching canals, the original calcimicrobial microstructure 
is transformed into dense micrite. This transformation must 

have been caused primarily by the etching process of the 
close-set system of the sponge excavating filaments tran-
secting the crust roof of the chambers. scHäFEr (1979, p. 
80) assumed that the crust underlying the chambers was 
secondarily micritized (“Krustenunterlage sekundär mikritisiert”). 
As already remarked by oHlEn (1959, p. 73), “individual cavi
ties are separated by an irregular, somewhat porous structure”. With-
in those parts of the crust that have not been affected by 
the sponge etching process, not micritized crust exhibiting 
fine-branching filaments of presumably cyanobacterian or-
igin, nubeculariid foraminifera and thaumatoporellacean al-
gal thalli can be observed. These crusts can be considered 
as calcimicrobial following cHErcHi & scHroEdEr (2010), or 
as porostromate since non-microbial taxa (foraminifera, al-
gae) involved in the crusts are present as well.

Juvenile small subspherical chambers may be complete-
ly embedded in the substrate (Text-Fig. 2). During ontog-
eny, the substrate chamber roof may become removed by 
successive vertical and lateral chamber growth. All transi-

Text-Fig. 4.  
Bioerosional structures in Upper Triassic limestones of the Northern Calcareous Alps.  
a  Grain- to rudstone with porostromate algal thallus exhibiting a calcimicrobial crust. In the lower part some boring galleries can be recognized. The white rect-

angle marks the detail shown in b.  
Scale bar 1 mm, sample Los-11.  
Norian–Rhaetian Dachstein Limestone of Mount Loser.

b  Detail from a, showing boring galleries with a cryptobiotic trochospiral foraminifer (right). Whether this form was actively boring or just dwelt in a cavity produ-
ced by another organism is unknown. This tiny form (test diameter 0.15 mm) resembles a juvenile Tauchella endolithica described from the Late Cretaceous by 
cHercHi & ScHroeder (2000).  
Scale bar 0.2 mm.

c  Detail from d, showing a tubiform boring organism (polychaete or phoronid worm?).  
Scale bar 0.5 mm, sample BG.

d  Bioclast (?algal thallus) exhibiting a boring of a tubiform organism (tube diameter up to 0.12 mm).  
Scale bar 2 mm.
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tions from small to large chambers (0.15 to several mm) 
occur; these small chambers are interpreted as belonging 
to Entobia isp. rather than representing another ichnospe-
cies. From the chamber bases, numerous thin exploratory 
threads (sensu bromLEy & d’aLLEsandro, 1984) preserved 
as a micritic network, originated, etching downward into 
the calcareous substrate. Such an assumption was al-
ready envisaged by oHlEn (1959, p. 73): “The basal surface of 
each cavity is usually rather irregular and suggests that canals or pores 
perforated into the interior of the encrusted fragment. Rounded, ‘porous’ 
pockets within the fragments are probably the result of leaching or etch
ing of the fragment by the organism” (> Problematicum A = Entobia 
isp.). The resulting pattern somehow resembles the polyg-
onal pattern of chip formation (= erosion scars) in mod-
ern clionaid sponges, although these are smaller (15–85 
µm) (e.g., cobb, 1969; rützLEr & riEGEr, 1973; FüttErEr, 
1974; caLcinai et al., 2003). In any case, the sponge wa-
ter-flow system remains unclear as the branching canals 
are closed towards the exterior. The single, thick canals 
on one side of the chamber might represent openings of 
such a system. Whether these were originally open to the 
exterior or secondary by erosion of the thin crust cover is 
unknown (e.g., Pl. 2, Fig. b; Pl. 3, Fig. c). In the example 
shown in Pl. 5, Fig. a–b, the covering crust obviously was 
removed by erosion marked by a concave depression on 
its surface and adjacent open canals. Another possibil-
ity for feeding could be that the sponge was directly con-
suming organic material dissolved from the calcimicrobial 
crusts or from the pore water. An indication for such an 
as sumption could be the dense system of highly branch-
ing canals transecting the crusts observed in this group of 
Late Triassic to Late Cretaceous entobians affecting calci-
microbial crusts.

The Late Triassic entobians (previously referred to Lithoco
dium aggregatum) do not appear prior to the Norian (sEnow-
bari-daryan, 1984) with most frequent records in the (Late) 
Rhaetian. Comparable to the Paleozoic forms (scHönbErG 
& taPaniLa, 2006; taPaniLa, 2006), the Late Triassic entobi-
ans are unicamerate. Multicamerate forms seem to appear 
later during the Jurassic and seem to be the most common 
typus in the Paleogene (e.g., bromLEy & d’aLEssandro, 
1984; see compilation of vallon, 2011). Single cham-
bered or unicamerate forms include for instance the Pa-
leozoic Entobia devonica (clarKE) or the Late Cretaceous En
tobia cracoviensis bromLEy, KEdzięrsKi, KoLodziEJ & ucHman. 
Both ichnospecies, however, possess cm-sized subspher-
ical chambers which differ from the Late Triassic (and also 
Late Jurassic) forms (bromLEy et al., 2009; taPaniLa, 2006; 
scHönbErG & taPaniLa, 2006). As a modern analogue 
trace-maker for cavities similar to the Paleozoic Entobia de
vonica, the unicamerate phloeodictyid sponge Aka paratipyca 
Fromont is considered (scHönbErG & taPaniLa, 2006).

In conclusion, the described Late Triassic Entobia isp. can-
not be included in any of the so far established ichnospe-
cies. On the other side, the introduction of a new ichno-
species is hindered by the fact that an exact 3-dimensional 
analysis is not possible based on the thin-sections stud-
ied.

Stratigraphic remarks: 
This single-chambered entobians, preferentially boring 
into calcimicrobial-oncoidal crusts, are recorded so far 
from the Norian to Coniacian strata (sEnowbari-daryan, 
1984; own observations). It must be emphasized that the 

lower range boundary seems to be better fixed than the 
upper one, as the rare Late Cretaceous occurrences of 
“Lithocodium aggregatum” (e.g., HöFLinG, 1985; camoin, 1995) 
need to be re-studied again. The Late Triassic forms, of-
ten with one large and obliquely arranged canal (in addi-
tion to the close-set system of thinner branching canals) 
were also observed in Late Jurassic material where com-
parably large specimens with numerous canals radiating 
laterally in various directions occur, too. These differences 
might point to different ichnospecies, the establishment 
of a concrete ichnotaxonomic nomenclature, however, is 
hampered by the poor knowledge on the morphological 
variations of these forms.

Boring sponge gen. et sp. indet.
(Pl. 5a–f, pars)

Description: 
Irregular ovoid to globular bodies (diameter 0.65–1.1 mm) 
inside the sparite-filled chambers of Entobia isp. are out-
lined by a thin, microcrystalline wall (thickness 0.08–0.015 
mm). In general, it can be stated that the smaller the Entobia 
chamber is, the closer do these bodies occupy the avail-
able space both in diameter and height. In large cham-
bers, the body diameter can be less than half of the cham-
ber width. The wall surface may be smooth or may exhibit 
small protuberances. In some cases, it stretches into the 
basal part of the canals radiating from the chamber giv-
ing them a septate appearance. Some of the bodies show 
a composite appearance with smaller corpuscles inside.

Dimensions: 
See Table 2. It must be stressed, that these remains are 
rather frequently observed in the studied thin-sections. 
However, only those data were used that enable the rec-
ognition of the full body size. In many cases, these are only 
dimly recognizable in the cement-filled cavities or cut tan-
gentially.

Thin-section D H Dc

O 55 0.82 0.3 -

0.84 0.4 -

0.75 0.36 0.92

0.65 0.35 0.85

BG 1.04 0.47 1.1

0.8 0.4 1.15

B/G/2 0.82 0.34 1.2

1.1 0.4 1.75

0.95 0.45 1.2

OW-12 0.8 0.6 1.7

A/132/1 0.86 0.48 0.95

Number 11 11 9

Min. 0.65 0.3 0.85

Max. 1.1 0.6 1.75

Average 0.86 0.41 1.20

Table 2.  
Dimensions of boring sponge gen. et sp. indet.  
From the Late Triassic of the Northern Calcareous Alps. D = sponge diameter, 
H   = sponge height, Dc = diameter of chamber of Entobia isp. (all in mm).
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Remarks:  
Independently whether the described bodies are detect-
able or not inside the chambers, never has been observed 
an opening/entrance where other organisms (e.g., non-
boring sponges, foraminifera) could have entered to live 
cryptically in abandoned cavities. Also, the chambers are 
all cement-filled with intact roofs and no traces of internal 
sediment that may have entered from the exterior. There-
fore, it is assumed that the rather commonly observed 
thin-walled bodies represent remains of the former sponge 
that excavated the boring system addressed here as Ento
bia isp. They are interpreted as representing the outer sur-
face of the sponge, an aspicular membrane (ectosome, 
dermis or cortex) (e.g., HooPEr, 2003). Similar forms were 
also observed within Late Jurassic entobians (scHLaGint-
wEit, 2010). An equivalent body is also observable in Pl. 
10, Fig. 7 (specimen on the right; Late Triassic of Sicily) of 
sEnowbari-daryan (1984). The different and sometimes 
complex appearances do not permit to identify the origi-
nal sponge morphology. Consequently, these appearances 
could correspond to collapsed body membranes, others 
seem to be fossilized more or less in life position. Some 
walls seem to line a single-chambered sponge, while oth-
ers could belong to a multi-chambered form. Besides ju-
venile versus adult species, also intraspecific variability 
might be an additional factor of consideration. The occa-
sionally observed cross partitions in the canals (“septa-
tion”) are also interpreted as remains of the former body 
wall of the lateral appendages (filaments) that excavated 
the branching canals into the crusts.

Cryptoendolithic foraminifera, e.g., Troglotella incrustans wEr-
nLi & FooKEs (scHmid & LEinFELdEr, 1996, for details) that 
in the Late Jurassic to Lower Cretaceous can rather fre-
quently occur inside empty sponge chambers were not 
observed in the Late Triassic material studied. Only very 
rare specimens of nubeculariids attached to the chamber 
roof were observed (Pl. 5, Fig. b).

Remarks on Late Triassic Sponge  
Macrobioerosion

For practical reasons, the term reef is used here for the 
Late Triassic outer platform coral facies, subsuming also 
the mound facies applied by stanton & FLüGEL (1989) 
to Mount Steinplatte. The number of Triassic reef sites 
peaked duing the Norian, then slightly declining in the 
Rhaetian followed by a marked reduction (about 50 %) in 
the Hettangian (KiEssLinG et al., 2007). This trend is also 
reflected in a parallel manner by the diversity of corals in 
the mentioned interval and surpassing the Triassic-Juras-
sic boundary (riEdEL, 1991; stanLEy, 2003; KiEssLinG et 
al., 2007). Boring sponges appeared in the Lower Paleozo-
ic (bromLEy, 2004; scHönbErG & taPaniLa, 2006; taPaniLa, 
2006). However, they did not become abundant in reefal 
environments until the Late Triassic (vogEl, 1993; PErry & 
bErtLinG, 2000). Concerning the impact of macrobioero-
sion on Late Triassic reefs, the scarce data available (e.g., 
stanton & FLüGEL, 1989, p. 118; bErtLinG, 2000; PErry 
& bErtLinG, 2000) have to be supplemented with the oc-
currence of “Problematicum A” or “Lithocodium aggregatum”, 
which are interpreted here as representing traces of exca-
vating sponges.

The morphology of the Late Triassic and Late Jurassic 
sponge borings is generally comparable and both are as-
sociated with bioclastic substrates that exhibit enveloping 
crusts of calcimicrobial origin. For the Late Jurassic occur-
rences of the Northern Calcareous Alps, a lowering of the 
relative sea-level along with increased siliciclastic input 
was documented, obviously enhancing sponge bioerosion 
(scHLaGintwEit, 2010); in Mount Steinplatte, a significant 
relative sea-level drop, accompanied with siliciclastic in-
put, during the Late Rhaetian leading to exposure of parts 
of the platform was reported (stanton & FLüGEL, 1989; 
bErnEcKEr et al., 1999; Krystyn et al., 2005). Several 
studies have documented that bioerosion rates of modern 
boring sponges (and other macroborer) increases with the 
elevation of the nutrient level and the resulting stress im-
pact on coral reefs (rosE & risK, 1985; zEa, 1994; HoLmEs, 
2000; ward-PEiGE et al., 2005; HoLmEs et al., 2009). The 
Late Triassic Entobia isp. is common in the reef core (“bio-
lithite facies”) being abundant in the oncoid facies (sE-
nowbari-daryan, 1980, Fig. 9) or the crustose oncoidal 
debris facies (wurm, 1982, p. 227). It can therefore be 
reasoned that the sponges preferentially bored into dead 
rubble substrates being in accordance with the observa-
tion of sEnowbari-daryan (1980, p. 88) that “Lithocodium” 
is rarely observed upon corals in life-position. The con-
struction of many boring chambers with the lower concave 
part dug into the substrate and the upper part positioned 
in the calcimicrobial-oncoidal crusts highlights that crust 
formation occurred prior to the boring. In the biolithite fa-
cies, where entobian borings are less frequent than in the 
near-reef oncoid facies (scHäFEr, 1979), in-vivo bioero-
sion is likely. In the Northern Calcareous Alps, the shallow-
water platforms were drowned around the Triassic-Juras-
sic boundary, and thus also the facies suitable for boring 
sponges and their traces (Entobia isp.) disappeared. In his 
study, bErtLinG (2000) also examined thin-section material 
from the Late Rhaetian of the Northern Calcareous Alps, 
stating that “The pattern of coral reef macroboring ... remained essen
tially unchanged across the major endTriassic extinction phase of cor
als”. In areas, where oncoidal-bioclastic shallow-water fa-
cies was prevailing during the Lower Jurassic, e.g., rock of 
Gibraltar/Spain (bosEncE et al., 2000), the same entobians 
as those recorded from the Late Triassic, may be present 
in the Lower Liassic showing that these became not ex-
tinct during the end-Triassic biological crisis but reduced 
in their abundances (see synonymy). The specimen de-
tectable on Fig. 5e of bosEncE et al. (2000) corresponds to 
a transverse section (see Pl. 3, Fig. h, this work) and was 
noted internally as possibly belonging to Lithocodium (pers. 
comm. d. bosEncE). Summarizing, the increased abun-
dance of boring sponges during Late Triassic times obvi-
ously was not the causal reason for the decline of corals, 
but can be considered as an expression of changing phys-
ical-chemical parameters causing these impacts.

Besides boring sponges, also other macroborings (> 0.1 
mm) are recorded from the Upper Triassic platform car-
bonates of the Northern Calcareous Alps. Small trocho-
spiral foraminiferans comparable to the Late Cretaceous 
Tauchella endolithica (see cHErcHi & scHroEdEr, 2000, for de-
tails), were observed inside cement-filled borings (Text-
Figs. 4a–b). Whether the foraminiferans were actively 
boring these galleries or just non-boring cavity-dwellers, 
however, is unknown. Slightly bended, bored tubes with-
in the calcareous substrates may be the product of boring 
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polychaete or phoronid worms (e.g., voiGt, 1975; HutcH-
inGs, 2008; EmiG, 2010) (Text-Figs. 4c–d). These borings 
were detected in reefal debris facies together with Ento
bia isp. Borings of lithophagid bivalves were described by 
cartEr & stanLEy (2004) from the Norian–Rhaetian Zlam-
bach Beds and Norian Dachstein Reef Limestone. Quan-
titative and qualitative data on Late Triassic bioerosion 
are scanty (bErtLinG, 2000; PErry & bErtLinG, 2000), al-
lowing only a first estimation and comparison with other 
time slices. An interesting topic of future investigations 
would be the compilation of the macroboring assemblages 
(semiquantitative frequencies, composition, intensity, sub-
strate type, etc.) in the different parts of the Late Trias-
sic platforms and the comparison and integration with the 
characteristic associations of other organism groups (e.g., 
scHäFEr & sEnowbari-daryan, 1981; sEnowbari-daryan 
& scHäFEr, 1978, 1979). It is worth mentioning, that micro-
borings of selected Triassic facies realms of the Northern 
Calcareous Alps were studied by scHmidt (1990, 1992).

Conclusions

The Late Triassic structures ascribed to Lithocodium aggre
gatum ELLiott by many authors are interpreted as repre-
senting borings of unicamerate sponges following cHEr-
cHi & scHroEdEr (2010) and scHLaGintwEit (2010). This 
interpretation resulted from morphological analogies (e.g., 
chambers, canals, boring network) of representatives of 
the ichnogenus Entobia bronn although a real proof, such 
as detection of sponge spicules inside the chambers, is 
still lacking. Entobia isp. cannot be included in any of the 
so far established ichnospecies. On the other side, the 
creation of a new ichnospecies is not possible with the 

thin-sections studies, given that an exact 3-dimensional 
analysis is needed. Therefore, an open nomenclature is 
used for the description of these forms. Thin-walled bod-
ies/structures inside the cement-filled chambers are in-
terpreted as preserved body walls (membranes) of the 
former sponge. These unicamerate entobians with their 
characteristic system of branching canals arising from the 
chamber roofs and boring preferentially into calcimicro-
bial-oncoidal crusts and/or corals are reported from the 
Norian–Coniacian with peak records in the Late Triassic 
and the Late Jurassic and more rare records in the Early 
and Late Cretaceous. The enhanced and widespread ap-
pearance of these boring sponges in the Norian–Rhae-
tian might be linked to the same oceanic physico-chemi-
cal disturbances such as change of trophic conditions that 
led to the end-Triassic biological crisis. As they bored into 
dead coral substrates, they cannot be considered the pri-
mary cause for the decline of Late Triassic coral reefs. In 
any case, future semi-quantiative tempo-spatial assess-
ment of macrobioerosion must bear in mind this peak oc-
currence of boring sponges in the Late Triassic, so far 
unconsidered as previously referred to the incertae sedis 
“Lithocodium aggregatum”.
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Plate 1

Entobia isp. from the Late Triassic (Late Rhaetian) of the Northern Calcareous Alps (a–e) and the Late Jurassic (?Late Tithonian) of the 
Crimea Mountains, Ukraine (f).
Scale bars 2 mm.
a Coral with thin calcimicrobial crust and two entobians.
 Sample BG.
b Coral with thin crust of calcimicrobes and foraminifera exhibiting one chamber of Entobia (width 1.5 mm, height 0.7 mm).
 Sample O 55.
c  Numerous entobians boring into a coral skeleton enveloped by a calcimicrobial crust which in turn are encrusted by foraminifera. 

Note the micritized traces of the excavating filaments between individual chambers.
 Sample O 55.
d  Coral bored by entobians. The central part shows a network of anastomizing boring filaments (= “Bacinella threads” of some authors). 

On the right, only the micritized zone around the chamber is cut (white arrows).
 Note the thick oblique canal (opening?) on the left side of the chamber (black arrow).
 Sample O 55.
e Coral bored by entobians.
 Sample O 55.
f Two large specimens of Entobia boring into a stromatoporoid skeleton and canals radiating into oncoidal crusts.
  Late Tithonian – Early Berriasian of the Crimea Mountains, Ukraine (detail from KraJEwsKi, 2010, Fig. 4.61.A). A detailed view is 

shown in Text-Fig. 1.
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Plate 2

Entobia isp. from the Late Triassic (Late Rhaetian) of the Northern Calcareous Alps. 
Scale bars 1 mm.
a Two large chambers fuse in the centre of a substrate excavating the latter from two opposite sides.
  Note the micritized boring network inside the chambers. Two smaller chambers are present in the substrate enveloping crusts 

(above).
 Sample B/G/2.
b Several specimens boring the substrate from all sides, in contrast to the example shown in a, not penetrating deep enough to fuse.
 Note the thicker canal open to the exterior (above).
 Sample BG.
c Two specimens boring into calcimicrobial crusts.
 Note the preserved sponge remains inside the chambers (detail see Pl. 5, Fig. c).
 Sample B/G/2.
d Three boring chambers, clearly separated from each other, excavating into a coral skeleton and oncoidal crust.
 The substrate between the two chambers on the right was removed by the boring/etching process of the two specimens.
 Sample A/132/1.
e Several specimens boring into the outer zone of a thick calcimicrobial crust enveloping coral rubble.
 Sample A/132/1.
f Rather large chamber within calcimicrobial crusts resulting from lateral growth.
 Sample BG/2.
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Plate 3

Entobia isp. from the Late Triassic (Late Rhaetian) of the Northern Calcareous Alps.
Scale bars 1 mm.
a  Entobia boring into a pelecypod shell. Note the sack-like shape of the boring and the micritized traces of the radiating excavating fila-

ments.
 Sample O 55.
b Irregular-ovoid boring within a coral.
 Sample O 55.
c Two entobians bored into a calcimicrobial crust. The arrow points to a possible aperture.
 Sample BG.
d Numerous entobians within a coral and the enveloping calcimicrobial crust, which in turn is overgrown by encrusting foraminifera.
 Sample O 55.
e Transverse section of a boring chamber within a calcimicrobial crust.
 Sample BG.
f  Boring chamber within a calcimicrobial crust filled by an irregular meshwork interpreted as the micritized traces of excavating fila-

ments from adjacent and/or superimposed entobians.
 Sample BG.
g Oblique section of a boring chamber within a calcimicrobial crust.
 Sample BG.
h  Round transverse section of a boring chamber within a calcimicrobial crust.
 Sample BG.
i  Boring chamber within a coral. Note the micritization around the chamber and the rather long canal on the left side. It is overlain by 

an encrusting foraminifer.
 Sample O 55.
j Tangential section through the close-set, honey-comb-like pattern of the canal system.
 Sample O 55.
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Plate 4

Entobia isp. from the Late Triassic (Late Rhaetian) of the Northern Calcareous Alps.
a  Specimen with ovoid chamber from which numerous thin and one larger (arrows) branching canals arise.  

The latter is rather long and transects the crusts in an oblique manner. The crust surrounding the chamber, and its base toward 
the substrate, is transformed to dense micrite (white dashed line). The upper zone of the substrate is pervaded by micritized 
traces of boring filaments.

 Scale bar 1 mm, sample O 55.
b  Two entobians boring into a coral.  

At the base of the right specimen, two thick branching canals arise (white arrows), one filled with sparite the other with micrite. 
The specimen on the left shows one thicker canal (black arrow) obliquely transecting the crust.

 Scale bar 1 mm, sample O 55.
c–d Detailed views of the micritized network of excavating filaments within the coral skeleton arising from the chamber base.
 Scale bar 0.3 mm, sample O 55.
e Detail of the branching canal system arising from the chamber roof.
 Scale bar 0.3 mm, sample O 55.
f Erosion meshwork (erosion scars?) within the substrate below the chamber.
 Scale bar 0.3 mm, sample O 55.
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Plate 5

Boring sponge gen. et sp. indet., assumed producer of Entobia isp., from the Upper Rhaetian of the Northern Calcareous Alps.
a Entobia isp. boring into a microbial crust enveloping a coral skeleton.
 Scale bar 1 mm, sample OW-12, Late Rhaetian of Oberwössen, Chiemgau Alps.
b  Detail from a, showing a thin-walled globular body (size: 0.8 mm x 0.6 mm), outline marked by the black dashed line, inside the 

sparite-filled cavity of Entobia isp. (size: 1.7 mm x 0.7 mm), as assumed remnant (body wall) of the boring sponge. Note the globular 
to ovoid cryptobionts of unknown affinity inside the boring (arrow).

 Scale bar 0.5 mm.
c Detail from Plate 2, Fig. c showing a globular sponge (size: 1.05 mm x ~ 0.5 mm) largely occupying Entobia isp.
 Scale bar 0.5 mm, sample B/G/2.
d  Part of one Entobia chamber with assumed sponge body wall (arrows) stretching into the proximal parts of the canals, thus, pretend-

ing a septation of the latter.
 Scale bar 0.5 mm, sample B/G/2.
e Multi-chambered? boring sponge inside Entobia sp.
 Scale bar 0.5 mm, sample BG.
f Globular boring sponge (size: 0.75 mm x 0.35 mm) inside Entobia isp.
 Scale bar 0.5 mm, sample O 55.
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Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. –
a New Benthic Foraminifer from the Late Jurassic

of the Northern Calcareous Alps of Austria

FELix scHLaGintwEit* 

7 Text-Figures

Spiraloconulus suprajurassicus n. sp., eine neue Benthosforaminifere  
aus dem Oberjura der Nördlichen Kalkalpen von Österreich

Zusammenfassung
Spiraloconulus suprajurassicus n. sp., eine neue großwüchsige Foraminifere, wird aus dem Kimmeridgium–Tithonium der Nördlichen Kalkalpen von Öster-
reich beschrieben. Ein weiteres Vorkommen stammt aus dem Ober-Tithonium – Unter-Berriasium von Rumänien. Sie repräsentiert die dritte Art der Gat-
tung Spiraloconulus alleMann & ScHroeder, 1980, bisher bekannt aus dem Intervall Ober-Aalenium–Bathonium (?Unter-Callovium). Die ammobaculitoide 
Gehäusemorphologie, der grob-agglutinierende Habitus und das Vorkommen in höher energetischen Paläoenvironments gestatten einen Vergleich mit 
Spiraloconulus giganteus cHercHi & ScHroeder. Eine mittel- bis oberjurassische phylogenetische Reihe von S. perconigi über S. giganteus und schließlich 
zu S. suprajurassicus wird postuliert, einhergehend mit einer zunehmenden Komplexität der Marginalzone. Spiraloconulus suprajurassicus ist eine im Ober-
jura der Nördlichen Kalkalpen sehr seltene Art und findet sich vorwiegend in Resedimenten, bevorzugt vom Typus der Barmsteinkalke.

Barmstein Limestone
Late Jurassic
Foraminifera
Systematics 

Biostratigraphy

Österreichische Karte 1: 50.000 
Blatt 66 Gmunden
Blatt 92 Lofer
Blatt 94 Hallein
Blatt 96 Bad Ischl

Abstract
A new large-sized foraminifer is described as Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. from the Kimmeridgian–Tithonian of the Northern Calcareous Alps of 
Austria. A further occurrence is from the Late Tithonian–Early Berriasian of Romania. It represents the third species of the genus Spiraloconulus alleMann 
& ScHroeder, 1980 known so far from the interval Late Aalenian – Bathonian (Early Callovian?). Given its ammobaculitoid morphology, its coarsely agglu-
tinated habitus and the preference for well-agitated external platform settings, S. suprajurassicus can be compared with S. giganteus cHercHi &  ScHroeder. 
A Middle–Late Jurassic phylogenetic lineage from S. perconigi to S. giganteus and finally S. suprajurassicus is postulated attended by an increase of 
complexity of the marginal zone. Spiraloconulus suprajurassicus represents a rare foraminifer in the Late Jurassic of the Northern Calcareous Alps, mostly 
occurring in resediments, e.g., the Barmstein Limestone. 
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Barmstein Limestone

Mount Barmsteine: thin-section B 74, ÖK no. 94 Hallein. 
For geological setting see stEiGEr (1981) and GawLicK et 
al. (2005).

Mount Ewige Wand: thin-section E 314, ÖK no. 96 Bad 
 Ischl. For geological setting see GawLicK et al. (2010).

Mount Höherstein: thin-section D 66, ÖK no. 96 Bad Ischl. 
For geological setting see GawLicK et al. (2003).

Mount Tressenstein: thin-sections D 222, 469, 470, 471 
(see Text-Fig. 1a), ÖK no. 96 Bad Ischl. For geological set-
ting see GawLicK & scHLaGintwEit (2009).

Mount Trisselwand: thin-sections MT 344, 347a, T 8, ÖK 
no. 96 Bad Ischl. For geological setting see scHLaGintwEit 
& EbLi (1999).

Mount Jochwand: thin-section B 51-2, ÖK no. 96 Bad 
 Ischl. For geological setting see GawLicK et al. (2010).

Mount Zwerchwand: thin-section E 83, ÖK no. 96 Bad 
 Ischl. For geological setting see GawLicK et al. (2010).

Basal resedimented deposits of the Wolfgangsee  
Carbonate Platform

Mount Lugberg: thin-section E 764 ÖK no. 66 Gmunden. 
For geological setting see GawLicK et al. (2007).

Systematic Description

The systematic follows the “year 2000 classification” of 
KaminsKi (2004). 

Class Foraminifera d’ orbiGny

Subclass Textulariia miKHaLEvicH 

Order Loftusiida KaminsKi & miKHaLEvicH, 2004 in Kamin-
sKi, 2004

Suborder Orbitolinina KaminsKi, 2004

Superfamily Pfenderinacea smout & suGdEn, 1962

Family Hauraniidae sEPtFontainE, 1980

Subfamily Amijellinae sEPtFontainE, 1980

Genus Spiraloconulus aLLEmann & scHroEdEr, 1980

Introduction

Larger benthic foraminifera are important constituents in 
Jurassic shallow-water carbonates of the Tethyan realm. 
They also have biostratigraphic relevance (e.g., HottinGEr, 
1967, 1971; bassouLLEt & FourcadE, 1979; sEPtFontainE, 
1980, 1988; sEPtFontainE et al., 1991; bassouLLEt, 1997; 
vELić, 2007). The appearance (“origination event”) of these 
agglutinating forms, often with complex inner structures, 
followed the end-Triassic mass extinction in Sinemurian–
Pliensbachian times (KaminsKi et al., 2010).

In the Northern Calcareous Alps of Austria, shallow-wa-
ter carbonates with larger benthic foraminifera are known 
from the uppermost Oxfordian–Tithonian interval of the 
Plassen Carbonate Platform and associated resedimented 
deposits within basinal series, e.g., the Barmstein Lime-
stone (e.g., FEnninGEr & HötzL, 1967; stEiGEr & wurm, 
1980; stEiGEr, 1981; darGa & scHLaGintwEit, 1991; 
 scHLaGintwEit & EbLi, 1999; scHLaGintwEit et al., 2005). A 
large agglutinating taxon, already recorded by scHLaGint-
wEit & EbLi (1999) in open nomenclature as “lituolidae gen. 
et sp. indet.” from Mount Trisselwand (Text-Fig. 1) and 
meanwhile detected from several other locations (Text-Fig. 
2), is described as a new species of the genus Spiraloconulus 
aLLEmann & scHroEdEr, 1980.

Geological Setting and Material

About 20 specimens of Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. 
were detected in 16 thin-sections of various localities of 
the Plassen Carbonate Platform sensu stricto, Barmstein 
Limestone and basal resedimented deposits of the Wolf-
gangsee Carbonate Platform:

Plassen Carbonate Platform s. str.

Mount Trisselwand: thin-sections TK 21, TK 24, TK 35 (see 
Text-Fig. 1a), ÖK no. 96 Bad Ischl. For geological setting 
see scHLaGintwEit & EbLi (1999).

Text-Fig. 1.  
a: Occurrences of Spiraloco
nulus suprajurassicus n. sp. in 
the Plassen Carbonate Plat-
form of Mount Trisselwand 
(samples TW 21, TW 24, TW 
35) (from ScHlagintweit & 
ebli, 1999) and Barmstein 
Limestone (samples D 469-D 
471 containing the holotype 
specimen) (from gawlicK & 
ScHlagintweit, 2009) (see 
also Text-Fig. 2).
b: Spiraloconulus suprajuras
sicus n. sp., shallow longitu-
dinal section (= Lituolidae 
gen. et sp. indet. in ScHlag-
intweit & ebli, 1999, Pl. 5, 
Fig. 8, sample TW 21). Scale 
bar 1 mm.
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Diagnosis (from LoEbLicH & taPPan, 1987): “Test large, 
conical to cylindrical, enrolled to rectilinear, early enrolled 
stage producing a flattened test apex, distinctly coiled mi-
crospheric specimens up to 2 mm in breadth and up to 1.6 
mm in height, megalospheric tests smaller, with maximum 
height of 1.5 mm and diameter of 1.1 mm, conical to almost 
cylindrical, with more strongly developed rectilinear stage; 
wall microgranular, calcareous, coarsely agglutinated, and 
may include very large calcareous grains, imperforate epi-
dermis, with septulae (beams and rafters) forming an ir-
regular subepidermal network or marginal zone, the central 
part of the chambers with pillar-like growths from the septa 
interspersed between the apertural pores, the pillars rarely 
completely crossing the chamber lumen but leave a narrow 
open space adjacent to the succeeding septum, septa of 
the rectilinear stage strongly convex toward the apertural 
face; aperture cribrate on the terminal face.”

Remarks: In the description of the type-species Spiraloconu
lus perconigi, aLLEmann & scHroEdEr (1972, p. 208) stated 
that there are abundant grains incorporated into the cham-
ber interior, which are so big that they “touch the cham-

ber floor of the earlier camper” and that these could erro-
neously be mistaken for pillars. This characteristic is also 
included in the genus diagnosis provided by LoEbLicH & 
taPPan (1987). Concerning this matter, it cannot be com-
prehended why boudaGHEr-FadEL (2008, p. 179) charac-
terized the genus Spiraloconulus as possessing “thin septa, 
linked by thick heavy pillars” ... notably a central zone with 
“endoskeletons of pillars from septum to septum”. Inter-
septal columnar pillars are part of the foraminiferan endo-
skeleton stretching between consecutive septa (e.g., Hot-
tinGEr, 2006).

Spiraloconulus suprajurassicus n. sp.

(Text-Fig. 1b, Text-Figs. 3a–e, Text-Figs. 4a–f,  
Text-Fig. 5, Text-Figs. 7a–d)

1999 Lituolidae gen. et sp. indet. – scHLaGintwEit & EbLi, 
p. 398, Pl. 5, Fig. 8; Pl. 7, Figs. 2–3. 

2011 Foraminifera X – draGastan, p. 101, Pl. 6, Figs. 1–2 
(macrospheric specimens).

Text-Fig. 2.   
Geographic and tectonic position (recent block configuration) of the localities where Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. has been detected (slightly modified after 
FriScH & gawlicK, 2003). 
Abbreviations: B: Barmsteine; Lu: Lugberg; EW: Ewige Wand; ZW: Zwerchwand; Hö: Höherstein; Ts: Tressenstein; TW: Trisselwand.
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2011 Otaina magna ramaLHo – bucur et al., Pl. 1, Fig. 1 
(microspheric specimen).

Derivatio nominis: The species name refers to the occur-
rence in the Late Jurassic, given that the genus was so far 
only known from Middle Jurassic strata.

Holotype: Specimen in oblique equatorial section figured 
in Text-Fig. 3a. Thin section D 471.

Depository: The holotype and the material from Mounts 
Trisselwand, Tressenstein, Höherstein Plateau, Ewige 
Wand, Zwerchwand and Lugberg are stored in the collec-
tion of Hans-Jürgen Gawlick, University of Leoben,  Austria.

Locus typicus: Between Mount Tressenstein and Mount 
Trisselwand, ÖK 1:50.000 sheet no. 96 Bad Ischl (Text-
Fig. 1a). The samples were collected in the framework of 
geological and micropalaeontological investigations of the 
Upper Jurassic series cropping out at Mount Tressenstein 
(for details see GawLicK & scHLaGintwEit, 2009).

Stratum typicum: Barmstein Limestone of presumably 
Late Tithonian age as deduced from calpionellids ob tained 
from the near-by Mount Tressenstein (scHLaGintwEit & 
EbLi, 1999; GawLicK & scHLaGintwEit, 2009).

Diagnosis: Test dimorphic with macrospheric and micro-
spheric generation. Macrospheric forms consisting of a 

Text-Fig. 3.  
Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. from the Barmstein Limestone.
a: Holotype specimens, oblique equatorial section (tangential in the upper part) with ~5 chambers forming the rectilinear part. p = proloculus, s = septa, white 
arrows = subepidermal network of horizontal and vertical partitions. The white circle shows a part of the central zone with glued agglutinated particles. Thin-section 
D 471, Mount Tressenstein. Scale bar 0.5 mm.
b: Equatorial section; 5 chambers form the rectilinear enrolled part of the test. Note the pillar-like connected agglutinated particles in the interior of the chambers. 
p = proloculus. Thin-section D 470, Mount Tressenstein. Scale bar 0.5 mm.
c: Detail of b showing the multiple chamber connections (white arrows) and the connected agglutinated particles that do not completely cross the chamber lumina 
so that a narrow open space adjacent to the succeeding septum is left (black arrows). Scale bar 0.5 mm.
d: Transverse section showing rather large agglutinated particles and the narrow marginal zone. Thin-section D 469, Mount Tressenstein. Scale bar 0.5 mm.
e: Transverse section showing the agglutinated rounded particles such as peloids (including also some tiny benthic foraminifera) interconnected by micritic walls 
(arrows). Thin-section B 51-2, Mount Zwerchwand. Scale bar 0.5 mm.
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globular proloculus within a short initial spire followed by 
a cylindrical to cylindroconical-enrolled stage. Wall and 
septa coarsely agglutinating; marginal zone of chambers 
with exoskeleton formed by numerous horizontal and ver-
tical partitions. Central zone of chambers with agglutina-
ted particles that may be arranged like a string of pearls. 
These structures do not connect two subsequent septa 
in a pillar-like manner, but leave a narrow open space to-
wards the preceding septum. Septa with multiple small fo-
ramina. The microspheric generation displays a distinct 
initial spire without observable proloculus and has larger 
test dimensions.

Description: Test dimorphic, with micro- and macrospheric 
generations. Macrospheric specimens consist of a small 
initial spire (trocho- or planispiral?) followed by a uniseri-
al cylindrical to slightly cylindroconical part (type ammo-
baculitoid). The initial part of the macrospheric specimens 
consists of a subspherical proloculus (diameter 0.15–
0.25 mm) followed by a short spire (trocho- or planspi-

Text-Fig. 4  
Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. from the Barmstein Limestone (a, c–f) and basal resedimented deposits of the Wolfgangsee Carbonate Platform (b)
a: Transverse section. The white circle marks an area where the septum with multiple foramina is cut. Detail see Text-Fig. 5. Thin-section D 66, Mount Höherstein. 
Scale bar 0.5 mm.
b: Transverse section cutting two successive chambers. S = septum of the younger chamber. Note the large agglutinated echinoid fragment (e) and the textulariid 
foraminifer (t). Thin-section E 764, Mount Lugberg. Scale bar 0.5 mm.
c: Oblique section. Thin-section MT 344, Mount Trisselwand. Scale bar 0.5 mm.
d–e: Slightly oblique equatorial sections, interpreted as microspheric specimens. Note the large agglutinated particle (p) in e. Thin-sections T 8, Mount Trisselwand 
(d) and B 74, Mount Barmsteine (e). Scale bars 0.5 mm.
f: Transverse section. The three arrows show large agglutinated particles at the transition of the marginal zone to the central zone. Thin-section E 314, Mount Ewige 
Wand. Scale bar 0.5 mm.

Text-Fig. 5.  
Detail of the internal structure (marginal and central zone) of Spiraloconulus 
suprajurassicus n. sp. in transverse section (detail from Text-Fig. 4a). mp = main 
partition (or septulum; Hottinger, 2006), sp and tp = secondary and tertiary 
vertical partition of the marginal zone, w = thin test wall, white arrows: forami-
na perforating the septum (s), p = large agglutinated particle in the central 
zone. Note that the aspect of the marginal zone recalls an orbitolinid foraminifer 
(HenSon, 1948; Hottinger, 2006, Fig. 19).
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ral?) (Text-Figs. 3a–b). Whether the protoconch of the new 
species is bilocular (with deuteroconch as in S. perconigi) is 
un known; the section shown in Text-Fig. 3b could corres-
pond to a subdivided embryonic apparatus. Macrospheric 
specimens display a test height of 1.92 mm (specimen in 
Text-Fig. 3a) and 2.25 mm (specimen in Text-Fig. 3b) (dra-
gastan, 2011: up to 4.6 mm). The initial spire is followed by 
an uniserial cylindrical to slightly cylindroconical part of 4 
to 6 chambers. The chamber height is 0.2 to 0.38 mm. The 
number of chambers in the coiled part is unknown, in the 

uncoiled part it is up to 6. Septa curved (thickness 0.04 
to 0.045 mm), convex towards growth direction, pierced 
by numerous irregularly distributed foramina (diameter 
~0.015 to 0.025 mm) that are distributed within the whole 
of the central zone (Text-Fig. 3c). The amount of aggluti-
nated particles within the septa is impossible to elucidate 
since often tiny completely micritized and structurless 
peloids are incorporated and cannot be distinguished 
from the homogeneous microgranular appearance of the 
septa. The chambers consist of a thin marginal zone 

Text-Fig. 6.  
a–b: Microspheric (a) and macrospheric (b) specimen of Spiraloconulus perconigi (alleMann & ScHroeder). Late Aalenian – Early Bajocian of Croatia. Scale bar 0.5 mm.
c: Two microspheric specimens of Spiraloconulus giganteus cHercHi & ScHroeder. Bajocian of Croatia. Scale bar 1 mm.
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 accounting for ~15 % to max. 20 % of the test diameter. 
In tangential sections, this zone is subdivided, forming a 
subepidermal network of cellules (width 0.03 to 0.07 mm) 
exhibiting a polygonal outline (Text-Fig. 3a). This network 
is produced by series of horizontal and vertical partitions. 
The vertical radial plates with longer main partitions and 
shorter secondary plates (often 2–3 per chamberlet) are 
best discernible in transverse sections of the assumed 
microspheric specimens (Text-Figs. 4a–b). The incorpora-
tion of larger particles can be observed near the transi-
tion from the marginal to the central zone (Fig. 4f). The 
latter occupies the major part (>80 %) of the chambers. 
It consists of many agglutinated grains/particles (up to 
0.45 mm in diameter, e.g., Text-Fig. 3d). These grains 
are connected to each other and to the septa by micritic 
walls sometimes arranged in lines like a string of pearls 
(Text-Fig. 3a, Text-Fig.   4c). They occupy a large space of 
the chamber interior but always leave a free passage at 
the chamber base not forming structures connecting two 
consecutive septa. The micritic connection can be seen 
in both transverse (e.g., Text-Fig. 3e) and axial sections 
(Text-Fig. 3a) forming a three-dimensional network.

Two specimens show a pronounced coiled part without an 
observable proloculus (Text-Figs. 4d–e); these are inter-
preted as microspheric generation. The presumably pla-
nispiral coiled tests consist of about 2 whorls. The num-
ber of chambers of the coiled part cannot be indicated, 
but seems to be distinctly higher than in the macrosphe-
ric specimens (Text-Figs. 3a–b). Test diameter of the two 
equatorial sections is 1.15 mm and 1.8 mm. Given that the 
test diameter of the microspheric generation of the other 
two Spiraloconulus species (S. perconigi and S. giganteus) is al-
ways larger in the microspheric specimens, the transver-
se sections (more or less always circular in section) of the 
uncoiled part with diameters of 1.35 to 1.85 mm should 
belong to this generation (Text-Figs. Fig. 3d–e, Text-Figs. 
4a–b, f). The internal structure of the microspheric and ma-
crospheric generation is roughly identical. Foramina trans-
versing the septa seem to have a slightly greater diameter 
(~0.05 to 0.08 mm). 
Remarks: Spiraloconulus suprajurassicus represents the third 
species of the genus Spiraloconulus aLLEmann & scHroE-
dEr comprising the type-species S. perconigi (aLLEmann & 
scHroEdEr, 1972, 1980) (Text-Figs. 6a–b) and S. giganteus 

Text-Fig. 7.  
Tests of Spiraloconulus suprajurassicus n. sp. as individual bioclasts in calciturbiditic deposits of the Barmstein Limestone.
a: Thin-section D 222, Mount Tressenstein.
b–c: Thin-section MT 347a, Mount Trisselwand.
d: Thin-section E 83, Mount Zwerchwand.
Scale bars 0.5 mm.
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cHErcHi & scHroEdEr, 1981 (Text-Fig. 6c). The former is 
known from the Aalenian–Bajocian, the latter from the Late 
Aalenian – Bathonian with possible occurrence in the Low-
er Callovian (bassouLLEt, 1997; vELić, 2007; cHioccHini et 
al., 2008).

As Spiraloconulus perconigi has an orbitoliniform test morpho-
logy, it is clearly different from Spiraloconulus suprajurassicus 
and therefore there is no need to go into detail about other 
differences. Spiraloconulus giganteus with its cylindrical en-
rolled test portion is similar; the differences to Spiraloconulus 
suprajurassicus can be summarized as follows:

• In S. giganteus, the enrolled part is irregular cylindrical 
resulting from bending of the test (e.g., Pl. 1, Fig. 5 in 
cHErcHi & scHroEdEr, 1981); in S. suprajurassicus n. sp., 
the enrolled part is rather regular. 

• Septa and the beams and rafters of the subepider-
mal network are more robust, thicker in S. suprajurassi
cus. More over, it seems that the marginal zone of S. su
prajurassicus with horizontal partitions and several orders 
of vertical partitions is higher evolved than the one of S. 
giganteus. Such a phylogenetic evolution towards more 
complexity in the marginal zone is a well known phe-
nomenon in other foraminiferan groups such as the or-
bitolinids (e.g., scHroEdEr et al., 2002). Concerning the 
genus Spiralonulus, a possible Middle to Late Jurassic 
phylogenetic lineage from S. perconigi (only vertical parti-
tions) to S. giganteus (simple system of horizontal and ver-
tical partitions?) and S. suprajurassicus (complex system of 
partitions in the marginal zone) is postulated.

• Overall dimensions are different, e.g., the test diameter 
(enrolled part) of macrospheric specimens of S. gigan
teus is 0.7-0.8 (max. 0.9 mm) versus 1.0 to 1.3 mm (or 
even larger referring to transverse sections that cannot 
be transferred to one or the other generation) in S. supra
jurassicus. Another example is the chamber height in the 
cylindrical test part (macrospheric specimens): 0.12 to 
0.2 mm in S. giganteus versus 0.2 to 0.38 mm in S. supra
jurassicus. The enrolled portion shows a reduced number 
of chambers in S. suprajurassicus (4–6 versus 20–30, max. 
37 in S. giganteus).

• Last but not least, according to the present knowledge, 
both taxa are stratigraphically clearly separated from 
each other.

Microfossil association and palaeoenvironment: In the 
Barmstein Limestone, the tests of Spiraloconulus suprajuras
sicus occur as individual bioclasts in the calciturbiditic lay-
ers, not within clasts of the mass-flow breccias, meaning 
a more or less contemporaneous resedimentation (Text-
Figs. 7a–d). In grain to packstone limestones, Spiraloconu
lus suprajurassicus is associated with debris of dasycladalean 
algae such as Clypeina jurassica FavrE & ricHards, Selliporel

la neocomiensis (radoičić), other green algae such as Thau
matoporella parvovesiculifera (rainEri) and Pinnatiporidium sp., 
benthic foraminifera such as Mohlerina basiliensis (moHLEr), 
Protopeneroplis ultragranulata (GorbatcHiK), Andersenolina alpina 
(LEuPoLd), Pseudocyclammina lituus (yoKoyama), Lenticulina sp. 
and small textulariids. The microencruster incertae sedis 
Crescentiella morronensis (crEscEnti) is also present. The mi-
crofossils often display a micritic coating. For the calcitur-
bidites, a platform margin source area can be assumed. 
For the autochthonous platform carbonates, an outer plat-
form palaeoenvironment was deduced by scHLaGintwEit & 
EbLi (1999) (see Text-Fig. 1a). Here, Spiraloconulus suprajuras
sicus occurs in biosparitic limestones indicating a well-ag-
itated palaeoenvironment. Here, peloids, tiny benthic for-
aminifera, and debris of other organisms (e.g., echinoids) 
were incorporated into the test.

Concerning S. giganteus, it is striking that from the Middle 
Jurassic of Sardinia, ooids were characteristically aggluti-
nated into the test. The same accounts for specimens from 
the Middle Jurassic (Bajocian, see vELić, 2007) of Croatia 
(Text-Fig. 6). Both examples come from distant and pal-
aeogeographically different areas. This observation indi-
cates a very special palaeohabitat preference of S. giganteus 
for high-energy ooid shoals, and represents another ex-
ample for great selectivity for test building material known 
also from other foraminifera (e.g., scHLaGintwEit et al., 
2007). 

Stratigraphy: At Mount Lugberg, Spiraloconulus suprajurassicus 
is associated with sediments containing Labyrinthina mirabi
lis wEynscHEnK and Kilianina? rahonensis Foury & vincEnt, 
indicating a Kimmeridgian age (bassouLLEt, 1997). Bio-
stratigraphic data obtained from calpionellid wackestones 
associated with the Barmstein Limestone at the locali-
ties Mount Ewige Wand and Mount Jochwand indicate an 
Upper Tithonian age (intermedia zone, see GawLicK et al., 
2010). Based on benthic foraminifera and dasycladalean 
algae, an Upper Tithonian to Earliest Berriasian? age was 
assumed by scHLaGintwEit & EbLi (1999) for the occur-
rences at Mount Trisselwand. From the Eastern Carpath-
ians of Romania, the species is recorded from the Late Ti-
thonian – Early Berriasian (bucur et al., 2011; draGastan, 
2011). Summarizing, Spiraloconulus suprajurassicus was ob-
served in deposits that can be ascribed to the Kimmeridg-
ian–Tithonian (Early Berriasian?) interval. 
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Ein neues Projekt wurde ins Leben gerufen:  
FWF P23775-B17 “Late Eifelian climate perturbations: Effects on tropical coral communities” 

Zusammenfassung
Während des frühen bis mittleren Devon herrschten Treibhausverhältnisse auf der Erde. Die Klimaentwicklung zu jener Zeit führte schließlich zu einem 
Höhepunkt an Diversität, Größe und Verbreitung von Riffen im mittleren Devon (Eifelium und Givetium). Doch auch während des Klimax im Mittel-Devon 
kam es vermehrt zu Klimaschwankungen, die in mehr oder weniger schweren biotischen Krisen resultierten. Eine dieser Krisenzeiten entspricht dem 
Kačák-Event während des späten Eifelium, der als Schwarzschiefer- und Hornstein-Horizont in marinen Sedimenten global nachgewiesen ist. Das mehr-
phasige dysoxische/anoxische Ereignisintervall beschränkt sich auf die kockelianus und ensensis-Biozone (Conodontenzonierung) und entspricht in etwa 
einer Dauer von 200±10 Tausend Jahren. Der Event ist geprägt von markanten Faunenwechseln, die mit signifikanten Exkursionen im geochemischen 
und geophysikalischen Signal gekoppelt sind. Bisher durchgeführte Untersuchungen haben gezeigt, dass vor allem benthische Organismen aus tiefer 
marinen Ablagerungen auf die veränderten Umweltbedingungen reagiert haben. Neuere Erkenntnisse über diesen Event basieren vor allem auf Conodon-
ten-Stratigraphie sowie auf der Studie von stabilen Isotopen und Untersuchungen zur Magneto-Suszeptibilität von Sedimenten.
Im Rahmen des Projektes sollen Veränderungen in tropischen Korallen-Vergesellschaftungen (im Speziellen von rugosen Korallen) während der Kačák-
Krise untersucht werden. Die Lokalitäten der ausgewählten Gebiete (Karnische Alpen, Grazer Paläozoikum, Barrandium und Mähren) befanden sich zur 
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sity of Graz, Heinrichstraße 26, 8010 Graz, Austria. erika.kido@uni-graz.at. 
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damaligen Zeit, als Teile des Kontinentalschelfs von Nord-Gondwana, an unterschiedlichen Positionen in den niederen Breiten. Vor allem aus dem Mittel-
Devon der Karnischen Alpen und des Grazer Paläozoikums sind fossile Kollektionen bekannt, die eine reiche und vielfältige rugose Korallenfauna 
 beinhalten. Neben einer Menge an nicht bearbeitetem Material, welches sich in den Sammlungen wiederfindet, gibt es unter den beschriebenen Korallen 
auch Arten, die Unstimmigkeiten hinsichtlich ihrer taxonomischen Stellung sowie der stratigraphischen Reichweite aufzeigen. Dazu kommt noch umfang-
reiches Material an rugosen Korallen aus Mähren, welches bis heute noch keiner detaillierten Bearbeitung unterzogen werden konnte. 
Ziel dieses Projektes ist es, einen Überblick über die rugosen Korallen geben zu können, die vom Kačák-Event betroffen waren. Dadurch sollen Fragen zur 
Resonanz von klimaempfindlichen Organismen auf sich verändernde Umweltbedingungen geklärt werden. Zusätzlich soll die Berechnung von Meerwas-
ser-Temperaturen aus unterschiedlich niederen Breiten und die Anwendung von geochemischen und geophysikalischen Methoden dazu beitragen, Ursa-
chen, die für den Kačák-Event verantwortlich waren, herauszufinden. Ergebnisse aus dieser Studie sollen hilfreiche Informationen zum Verständnis und 
der Ernsthaftigkeit derzeitiger und künftiger Klimaschwankungen sowie deren Auswirkungen auf die Biosphäre liefern.

Abstract
The Early to Middle Devonian is known as an interval dominated by global greenhouse conditions with an acme in diversity, size and latitudinal distribu-
tion of reefs during the Middle Devonian (Eifelian–Givetian). Nonetheless, also the Middle Devonian climax witnessed several climate perturbations that 
resulted in more or less severe biotic events. One of these events is the Late Eifelian Kačák Event, which is represented by a black shale and chert inter-
val globally documented in sedimentary sequences. The polyphase dysoxic/anoxic event interval is constrained to the kockelianus-ensensis conodont 
biozones covering about 200±10 kyr. It is characterized by distinctive faunal changes concurrent with significant variations in the geochemical and 
geophysical signals. As far as documented, biotic response related to the event is observed mainly from benthic organisms of pelagic deposits. Therefore 
recent comprehensive studies deal mainly with deeper marine deposits providing data related to conodont stratigraphy, stable isotope analysis and mag-
netic susceptibility.
The project focuses on changes among tropical coral communities (especially emphasizing rugose corals) from neritic deposits of the Proto-Alps (Carnic 
Alps and Graz Paleozoic), the Barrandian and Moravia, contemporaneous with this event. Chosen areas were located in different low latitudes on the 
continental shelf of northern Gondwana during that time interval. Fossil collections obtained from Eifelian to Givetian strata of the Carnic Alps and the Graz 
Paleozoic yield abundant and various rugose corals. Apart from a lot of un-described material present in these collections the coral assemblages described 
from proto-alpine localities include also species which show inconsistency regarding their taxonomy as well as according to their stratigraphic appear-
ance. Additionally, comprehensive rugose coral material is known from Moravia which has not been studied in detail yet. 
The aim of this project is to reveal an overview of rugose coral assemblages affected by the Kačák Event to clarify questions related to the reaction of 
climate sensitive organisms to changing environmental conditions. Additional calculation of seawater temperatures across the event interval from dif-
ferent low latitude settings and the application of geochemical and geophysical methods should contribute to uncover the nature of the Kačák Event. 
Results of this study will provide helpful information on the understanding and severity of recent and future climate perturbations affecting biota globally.

Introduction

The Early to Middle Devonian (ca. 418–383 Ma) corre-
sponds to an interval of global greenhouse conditions with 
high temperatures, which gradually changed to ice house 
conditions in the Late Devonian (e.g. KöniGsHoF, 2009). 
On the basis of developments in carbonate precipitating 
organisms that have produced an acme in diversity, size 
and latitudinal distribution of reefs during the Eifelian and 
Givetian (coPPEr, 2002; vEron, 2008), it was suggested 
that the Middle Devonian time slice conforms to a super
greenhouse interval (coPPEr & scotEsE, 2003). This view has 
changed since JoacHimsKi et al. (2009) published new in-
sights on Devonian paleotemperature by providing their 
data on oxygen isotopes from conodont apatite, which 
show that during the middle Devonian sea surface tem-
peratures around 23–25°C were prevailing, compared to 
the early and late Devonian, where higher temperatures 
around 30°C are presumed, that again decrease towards 
the late Famennian. Nonetheless, several minor climate 
perturbations documented during the Eifelian–Givetian 
(Text-Fig. 1) resulted in a certain loss of biomass or the for-
mation of new, endemic or cosmopolitan taxa especially 
among tropical ecosystems such as coral reefs and other 
climate sensitive marine communities (compare talEnt et 
al., 1993; boucot et al., 1995; HousE, 2002 and references 
therein; coPPEr, 2002; bosEtti et al., 2011). bEnton (1993) 
assumed that approx. 44 families were extinct during the 
Eifelian, but it is not clear yet, which of the intra-stage 
events had more severe effects on biomass, as the extinc-
tion rates usually are calculated for the entire duration of 
a stage interval. Following HousE (2002) it needs further 
detailed study of event intervals globally by application 
of methods facilitating stratigraphically high resolution to 

discriminate time and correlate single extinction phases 
and their intensity for proper estimates of extinction rates.

Late Eifelian climate deteriorations and 
biotic response

The Kačák Event

One of the most interesting Mid-Devonian events is the 
Kačák Event (HousE, 1985; cHLuPáč & KuKaL, 1986, 1988; 
budiL, 1995a; HousE, 1996; cHLuPáč, 1998), which is 
confined to near the Eifelian-Givetian boundary with an 
estimated duration of about 200±10 kyr (ELLwood et al., 
2011). This event comprises several minor extinction pul-
ses that started in the uppermost kockelianus Zone reaching 
a first extinction maximum at the base of the ensensis Zone, 
which equates with the base and top of the eifelius Zone of 
the alternative conodont zonation as compiled in KauF-
mann (2006) respectively. A second extinction pulse is do-
cumented just below the Eifelian-Givetian boundary (com-
pare waLLisEr, 2000; marsHaLL et al., 2007). According 
to the polyphase nature of the event interval it was quite 
difficult to discriminate and correlate the extinction pul-
ses appearing in different sections from each other which 
has led to a confusion of single events (compare truyóLs-
massoni et al., 1990: Kačák-otomari Event). This has be-
come more precise since the application of magnetic sus-
ceptibility (cricK et al., 2000; ELLwood et al., 2011). 

Due to increased concentrations of Ni, Cr, As, V, and Co 
and shocked quartz, documented from the GSSP at Mech 
Irdane (Anti-Atlas Mountains, Morocco), it was proposed 
that this bio-event might have been associated with bo-
lide impact (ELLwood et al., 2003, 2004). Since an iridium 
anomaly is absent in the geochemical signal and only low 
concentrations of platinum group elements are measured 
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(scHmitz et al., 2006), the bolide-impact hypothesis re-
mains disputed (racKi & KoEbErl, 2004). More likely is that 
variations in the geochemical record as well as anomalies 
in the magnetic susceptibility (MS) across the event inter-
val are related to environmental perturbations (HLadíKová 
et al., 1997; buGGiscH & JoacHimsKi, 2006; HLadiL et al., 
2006; ELLwood et al., 2011).

However, a distinctive lithological change in pelagic sec-
tions is evident, which is represented by a horizon of black 
shale. This globally traced dysoxic/anoxic event was first 
documented by cHLuPáč (1960) in the Barrandian area of 
Czech Republic. He observed that the lithological change 
from Choteč limestone (Choteč Formation) to Kačák  shale 
(Srbsko Formation) near the Eifelian/Givetian boundary 
was accompanied by significant extinctions among ben-
thic invertebrate groups such as the disappearance of 
some trilobite taxa (cHLuPáč, 1994). Additionally, beneath 
effects on algae, ammonoids, brachiopods, crinoids, cor-
als and conodonts (e.g. waLLisEr et al., 1995; budiL, 
1995a, b; EmPt, 2004), planktonic dacryoconarid index-
taxa like Nowakia chlupaciana disappeared with the onset of 

the Kačák shale which, somewhat delayed, were substi-
tuted by species like Nowakia otomari (waLLisEr, 1985; bu-
diL, 1995a, b), whereas an abundance peak among radio-
larians is observed already before the marking lithological 
change (braun & budiL, 1999). The second “extinction” 
pulse did not exclusively result in extinction of marine fau-
nas, but also documents the appearance of new cono-
dont and ammonoid taxa (e.g. budiL, 1995b; waLLisEr et 
al., 1995; bEcKEr et al., 2004). Furthermore the Eifelian– 
Givetian is also the time known for a revolution among 
land plants, when terrestrial floral communities devel-
oped arborescence, advanced root systems and seed 
hab it (budiL, 1995a, b; KEnricK & cranE, 1997;  algEo & 
scHEcKlEr, 1998; stEin et al., 2007; mEyEr-bErtHaud et 
al., 2010). 

Global record

Since its recognition, the Kačák Event is known from one 
lacustrine and at least ten marine areas within the Pantha-
lassic, Rheic and Paleotethys oceans (mawson & talEnt, 
1989; HousE, 1996; Hubmann et al., 2003; marsHaLL et 

Text-Fig.1.   
Globally recognized Devonian events and lithostratigraphic columns of Czech Republic, Austria and Italy: 1. Klonk, 2. Pragian/Lochkovian, 3. Lower Zlíchov, 4. 
Daleje, 5. Basal Choteč, (6). Bakoven, (7). Stony Hollow, 8. Kačák, 9. Pumilio, 10. Taghanic, 11. Geneseo, 12. Frasnes, 13. Genundeva, 14. Timan, 15. Middlesex, 16. 
Rhinestreet, 17. Lower Kellwasser, 18. Upper Kellwasser, 19. Nehden, 20. Condroz, 21. Enkeberg, 22. Annulata, 23. Hangenberg (as compiled in ogg et al., 2008; 
regarding events 6–7 see deSantiS & brett, 2011). Color-bar spans the Kačák-Event interval.
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al., 2007 and references therein; van HEnGstum & Grö-
cKE, 2008; ELLwood et al., 2011), which reveals its global 
nature. On the paleogeographic reconstruction for the Ei-
felian (Text-Fig. 2) most important points around the Rheic 
Ocean are indicated. 

Effects on marine ecosystems

As far as documented, biotic response to this event is ob-
served mainly from benthic organisms of pelagic depos-
its (e.g. HousE, 1985; budiL, 1995b). However, from the 
type area, the Barrandian, it is reported that the coral com-
munity changed after the Kačák Event (gallE & HLadiL, 
1991). Within neritic deposits cropping out at Konepru-
sy area (Preissler and Jirasek quarries) the Eifelian/Give-
tian boundary interval is characterized by a “dark” hori-
zon (Upper Dark Interval at Jirasek Quarry) near the top 
of Acanthopyge Limestone which may correspond to the 
Kačák Event (gallE & HLadiL, 1991; gallE, 1994; budiL, 
1995a, b). Having a look at the distribution of Eifelian ru-
gose corals of Acanthopyge Limestone, the basal part of 
the middle sequence includes a level termed Amplexus 
limestone yielding “Amplexus” florescens and Bitraia bohemica 
(gallE & HLadiL, 1991). Following HiLL (1981) the lacco-
phyllid rugosan genus Bitraia is a small solitary, nondissepi-
mented coral indicating environments of deeper and more 
unfavorable conditions. In the middle part of the middle 
sequence a second coral horizon (about or above costatus 
Zone: compare gallE & HLadiL, 1981) is recognized which 
yields tabulate corals (favositids, alveolitids) and rugose 
corals (e.g. Dohmophyllum sp., Lyrielasma? sp., Acanthophyllum 
sp., Disphyllum? sp. and Bitraia ? sp.). In the upper sequence 

immediately below the Upper Dark Interval (UDI), species 
like Grypophyllum deckmanni, Stringophyllum sp., Cystiphylloides sp. 
cf. C. schlueteri, Cystiphylloides sp., Dendrostella sp. occur. gal-
lE & HLadiL (1991) documented that the event almost in-
terrupted the coral communities and that a tabulate coral 
assemblage with common caliaporids (Caliapora venusta, C. 
reducta) and alveolitids (Alveolites taenioformis, Spongioalveolites 
sp. cf. S. minor) occurs, which, immediately overlying the 
UDI, already resembles a fauna of “Givetian type”. A direct 
linkage between the Kačák Event and dominating coral 
assemblages seems to have been reported only from the 
Barrandian area.

However, a faunal change of corals through the Eifelian/
Givetian boundary is also recognized in Germany, which 
at that time was located on the southern continental shelf 
of Laurussia in the Rheic Ocean. In the northern Eifel Hills 
of Germany, a coral crisis has been documented across 
the Eifelian/Givetian boundary, which actually is not based 
on the extinction of many species, but is reflected by a 
dis tinctive change of the coral assemblage. According to 
LüttE (1993), many of the well-known late Eifelian genera 
and species of the rugose corals from the Freilinger and 
Ahbach formations show a long stratigraphic range in So-
tenicher Mulde (northern Eifel Hills). Some of them, such 
as Cyathophyllum dianthus and Spongophyllum kunthi, are still com-
mon in the Lower Givetian of the Loogher and Curten for-
mations. Only some rugose coral taxa that occurred in the 
Upper Eifelian of the Ahbach Formation became extinct; 
most of them continued across the boundary with a re-
duced amount of individuals. Later, in the Lower Givetian 

Text-Fig. 2.   
Reconstruction of the areas around 
the Rheic Ocean during the Eifelian 
(390 Ma), showing the locations 
where Kačák Event was recog-
nized. Paleomap is based on Scote-
Se (2002).   
 1. Carnic Alps (Austria-Italy),   
 2. Graz Paleozoic (Austria),   
 3. Moravia (Czech Republic),   
 4. Prague Basin (Czech Republic),   
 5. Eifel (Germany),   
 6. Cantabria (Spain),   
 7. Morocco,   
 8. Gorodenka (Russia),   
 9. New York State (U.S.A.),   
10. Ontario (Canada),   
11. Orcadian Basin (Scotland).
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the composition of the coral assemblage has complete-
ly changed due to the appearance and flourishing of new 
taxa rich in individuals. These are Aristophyllum terechovi, Cysti
phylloides sp., Glossophyllum dachsbergense, G. schouppei, G. soete
nicum, Schlueteriphyllum looghiense, S. parvum and Soetenia struvei. 
This coral assemblage is dominated by small cornuted co-
rals like Glossophyllum soetenicum, Schlueteriphyllum looghiense, S. 
parvum, Soetenia struvei and Aristophyllum terechovi. 

For a better understanding of the processes behind Late 
Eifelian climate deteriorations it is necessary to focus es-
pecially on changes in coral communities of neritic envi-
ronments, which are observed before and after the Kačák 
Event as these are regarded as the first ones to suffer 
changing environmental conditions. Therefore we aim to 
reveal an overview of rugose coral assemblages affected 
by the event to clarify questions related to the reaction 
of climate sensitive organisms to changing environmen-
tal conditions. Additional calculation of seawater temper-
atures across the event interval from different low latitude 
settings and the application of geochemical and geophys-
ical methods should contribute to uncover the nature of 
the Kačák Event.

Methods 

The main method applied within the frame of this project 
is the taxonomic study of Middle Devonian rugose corals 
from the Carnic Alps, the Graz Paleozoic and Moravia. To-
gether with this, for identification of the Kačák-Event inter-
val and the reconstruction of the Middle Devonian paleo-
climatic history, stable carbon and oxygen isotopes will be 
analyzed. Additionally, magnetic susceptibility and gam-
ma-ray spectrometry will be measured for correlation and 
characterization of the sections in the Carnic Alps and 
Graz Paleozoic across the Kačák-Event interval. Finally, 
we try to achieve a specification of the coral assemblag-
es related to a proper stratigraphic frame using conodont 
biostratigraphy in combination with stable isotope curves, 
MS-logs, and gamma-ray spectrometry. However, we are 
aware of the complexity of these methods and will test our 
results for possible secondary effects like diagenesis when 
using geochemical and geophysical data for paleoenvi-
ronmental interpretations and the reconstruction of Middle 
Devonian paleoclimate conditions. Below, each method is 
characterized.

Taxonomic study

Classification of fossil corals is based on the morphologi-
cal features of their skeletal elements such as septa, tabu-
lae, dissepiments and corallum-wall. For proper taxonomic 
identification, a series of transverse and longitudinal thin 
sections of each coral specimen, cut with a precision-sec-
tioning saw, is necessary. For manipulation of thin sections 
via professional graphics software, high-resolution scans 
have to be produced. The material used will be collected 
during the study of several localities in the field. Additional 
coral specimens available from collections of the Universi-
ty of Graz and the Natural History Museum Vienna, as well 
as from geological repositories of the Czech Geological 
Survey (Klarov, Czech Republic), the Natural History Mu-
seum Prague and Museo Friulano di Storia Naturale (Udi-
ne, Italy) guarantee a sufficient quantity of material neces-
sary for taxonomic study and revision.

Biostratigraphy

Conodont biostratigraphy was applied at sections that 
were either not sampled, or did not produce microfossils 
yet. Conodonts are extracted by dissolution of carbon-
ate rocks (2–5 kg) in formic acid. Residues of each sam-
ple are sieved in sets of 4 different mesh-widths (63 µm, 
125µm, 250 µm and 500 µm). In case fractions between 63 
and 250 µm would fill more than 5 standard picking trays 
and therefore are too time consuming for being picked at 
that stage of separation, residues are further processed by 
heavy liquid separation using sodium polytungstate. The 
heavy fraction will be picked for conodont elements under 
a binocular microscope and scanned under a SEM (DSM 
982 Gemini electron microscope) for taxonomic identifica-
tion.

Geochemistry
Carbon and oxygen isotope analysis (bulk samples)

It is documented that high-resolution isotopic analysis of 
bulk sedimentary carbonate and organic matter for the 
Middle Devonian succession records a significant nega tive 
δ13C excursion globally. This negative δ13C  excursion is 
considered as a result of marine anoxia associated with 
the Kačák Event (van HEnGstum & GröcKE, 2008). We will 
collect rock samples across the Eifelian/Givetian boundary 
to see whether this negative excursion is also evident in 
neritic carbonate deposits, where no black  shale is ob-
served. Therefore bulk samples will be taken in short 
 distances of 10 to 15 cm across the event interval. In 
further processes, each sample will be crushed to fine 
 homogenous powder and analyzed in a Finnigan MAT 
 Delta Plus stable isotope ratio mass spectrometer.

Oxygen isotope analysis for calculation of sea surface  
temperature (SST)

Oxygen isotope values are obtained from the PO4
3- group 

of conodont elements via silver phosphate precipitation. 
The advantage of using phosphatic microfossils (0.5–2 mm 
in size) is the resistant nature of their carbonate fluorapa-
tite composition compared to results from bulk-rock sam-
ples. δ18O ratios will be used to calculate trends of sea 
surface temperatures using the new phosphate-water 
fractionation equation of Pucéat et al. (2010). Sections in 
Austria, Italy and the Czech Republic will be compared to 
already existing data from Germany and France (JoacHim-
sKi et al., 2009).

Geophysics 
Magnetic susceptibility (MS)

Magnetic-susceptibility measurements are considered to 
serve as proxy for impurities in sedimentary rocks. The 
detection of high magnetic-response in sediments corres-
ponds with increased erosion-rates of iron-rich weathering 
products dispersed from subaerially exposed continental 
landmass during sea-level lowstands, enhanced rainfall or 
other factors forcing a raised detrital input. 

In the late Eifelian a distinctive magnetosusceptibility 
event is recognized as broad depression in the MS-curve 
which is related to the Kačák Event (HLadiL et al., 2002). 
In order to assess a high quality database, no field device 
(e.g. KT-6) will be used for application of this method. We 
will collect bulk-rock samples in intervals of approx. 10 cm 
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across the event interval (depending on the proximity of 
the depositional area: thick shallow marine carbonates vs. 
condensed deeper marine sediments). Measurements will 
be performed under a KLY-3 kappabridge device. The MS 
values (δMS) measured will be plotted for high resolution 
correlation of single sections from the Carnic Alps (deeper 
marine sequence) and the Graz Paleozoic and compared 
to existing logs of Moravia and Morocco. Additionally, da-
tasets will be used for paleoenvironmental interpretation of 
the investigated areas.

Gamma-ray spectrometry (GRS)

This method will be applied directly on rocks in the field 
(Graz Paleozoic, Italian part of the Carnic Alps, UDI of the 
Barrandian area). Measurements will be made in closely 
spaced intervals across the event interval by using a GS-
512 (console) and GSP-3 (detector). In order to achieve 
optimum measurement conditions the field device requires 
full perpendicular contact of the probe front to clean and 
flat vertical rock face, with sufficient time for stabilization 
of counts (around 3 minutes per measurement). The re-
sults are directly recalculated to contents of potassium (K), 
uranium (U) and thorium (Th) and can be transferred from 
the field-device to a computer, where logs are plotted in 
adequate programs. This method provides information on 
natural gamma radiation of rocks which is used as correla-
tion tool for high resolution stratigraphy. 

Discussion of the study area

The coral assemblages that will be studied during the pro-
ject are collected from localities of the Proto-Alps (Carnic 
Alps and Graz Paleozoic), Barrandian and Moravia. During 
the Devonian these areas were located in different low lati-
tudes on the continental shelf of northern Gondwana. Fos-
sil collections obtained from Eifelian to Givetian strata of 
the Carnic Alps and the Graz Paleozoic yield abundant and 
various rugose corals. Apart from a lot of un-described 
material present in these collections the coral assemblag-
es described from proto-alpine localities include also spe-
cies which show inconsistency regarding their taxonomy 
as well as according to their stratigraphic appearance. Ad-
ditionally, comprehensive rugose coral material is known 
from Moravia which has not been studied in detail yet. 

Devonian sediments of the Proto-Alps, together with  those 
of the Barrandian and Moravia (Text-Fig. 1), were deposit-
ed on the northern margin of the continental shelf of Gond-
wana in the Rheic Ocean (Text-Fig. 2). It is proposed that 
two terranes or microcontinents may have existed in the 
Alps suggesting latitudinal differences between the Sou-
thern Alps and the Graz Paleozoic (KrEutzEr et al., 1997). 
scHönLaub (1993) and other authors like scHätz et al. 
(2002) inferred that the Proto-Alps were located in low lati-
tudes around 30°S or less during the Devonian. This con-
forms to latitudinal settings of approx. 10 to 15 degrees 
higher than the Barrandian terrane (Krs et al., 2001) and 
Moravia (HLadiL et al., 1999). An interpretation on the re-
lations between different European areas by using faunal 
affinities shows that some areas of Austria (e.g. Graz Pa-
leozoic) were closely related to Moravia during the Eifelian 
whereas other areas like the Carnic Alps show more affin-
ity to N-Spain and parts of Germany during the Givetian 

(HLadiL et al., 1999). However, both the Carnic Alps as well 
as the Graz Paleozoic yield abundant Middle Devonian 
corals (FLüGEL & Hubmann, 1994; Hubmann, 1995; Hub-
mann et al., 2006; Hubmann & suttnEr, 2007; see Text-
Fig. 3 for a compilation of coral taxa). In the Graz Paleo-
zoic for example (compare Hubmann & mEssnEr, 2007, 
for lithostratigraphic background), 51 species belonging 
to 27 genera have been described from the Eifelian of the 
Plabutsch Formation and eight species in five genera are 
reported from the Eifelian to Givetian of the Tyrnaueralm 
and Hochschlag Formations. From Givetian deposits of 
the same area 12 species in 9 genera are known of the 
Flösserkogel Formation (Pleschkogel Member), Zachen-
spitz Formation and Kollerkogel Formation (Kanzel Mem-
ber). In the Carnic Alps, only one rugose coral species is 
described from Eifelian to Givetian strata, whereas a di-
verse fauna with 57 Givetian rugose coral species in 29 
genera is reported from the Kellergrat Reef Limestone 
(central Carnic Alps), reefal limestone of Mt. Zermula (It-
aly), limestone breccia-levels (yielding silicified corals) of 
the Hoher Trieb Formation at Findenigkofel, Oberbuchach, 
Casera Monumenz, Passo del Cason di Lanza, and from 
other limestone units in Austria and Italy (Text-Fig. 3). Al-
though abundant rugose corals are known from “unit A” of 
the Spinotti Limestone (age constraint follows KrEutzEr, 
1990, 1992a, b; Hubmann et al., 2003), coral occurrences 
in Eifelian strata of the Carnic Alps are absent in Text-Fig. 
3, as they have not been studied in detail yet. Further com-
parison of the rugose coral taxa listed from the Carnic Alps 
and the Graz Paleozoic shows that both areas share some 
species obtained from deposits of different ages (compare 
color code of species in Text-Fig. 3). 

A somewhat similar discrepancy is observed by gallE 
(1994) and gallE et al. (1995) from Eifelian rugose corals 
of the Barrandian (Acanthopyge Limestone), which essen-
tially differ from Moravian corals (Čelechovice and Hor-
ni Benesov regions), but show conspicuous similarities to 
Givetian rugose faunas of Germany (mostly from the Rhe-
nish Slate Mountains, northern Eifel Hills) and other re-
gions. This can be due to several explanations such as a 
long range of some species or low stratigraphic resolution 
of coral-yielding sections during research in the past, but 
it could also be related to the migration of some taxa. To 
confirm any of these hypotheses and to conclude further 
climate-related interpretations uncovering the nature of 
the Kačák Event, as aimed by this project, Eifelian–Give-
tian rugose coral assemblages of the proto-alpine realm 
need to be studied in proper high-resolution stratigraphic 
context (including modern geochemical and geophysical 
methods) and compared with faunas of related areas such 
as the Barrandian, Moravia, Germany, Spain and Moroc-
co. This would help to clarify migration processes as well 
as the development of endemic and cosmopolitan taxa 
 across the event interval.

Project aims

Paleontology: Taxonomic revision – updating the data-
base

Rugose corals from the Middle Devonian of the Carnic 
Alps and the Graz Paleozoic include species, which show 
inconsistency, not only regarding their taxonomy but also 
according to their stratigraphic appearance. For exam ple, 
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Ceratophyllum ceratites which occurs in the ?Eifelian of the 
Tyrnaueralm Formation of the Graz Paleozoic and possib-
ly in the ?Givetian of the Carnic Alps (FLüGEL & Hubmann, 
1994; see Text-Fig. 3) should be revised from Ceratophyllum 
to Glossophyllum, hence LüttE (1987) included Ceratophyllum 
ceratites within the genus Glossophyllum from the Givetian of 
the northern Eifel Hills, Germany. Following LüttE (1993) 
this genus first appeared in Givetian strata and includes 
seven species (LüttE, 1987, 1990, 1993).

Another example is the so called Cyathophyllum dianthus Zone 
that consists of an assemblage of distinctive rugose corals 
(Cyathophyllum, Acanthophyllum, Moravophyllum, Spinophyllum and 
Calceola). This zone, formerly considered as latest Eifelian 
or early Givetian (compare gallE, 1985), could be con fined 
to the earliest Givetian (hemiansatus and early varcus zones) 
by HLadiL et al. (2002) through the application of magnet-
ic susceptibility on the Čelechovice section (Moravia) in 
comparison to the MS log of the GSSP at Mech Irdane in 
Morocco (early Givetian rugose corals from Ma’der Basin 
in Morocco are described by PEddEr, 1999). In the Graz 
Paleozoic the rugose coral assemblage including Cyatho
phyllum (C. dianthus), Acanthophyllum, Moravophyllum and Calceo
la (obtained from the Tyrnaueralm Formation), which rep-
resent the C. dianthus Zone in Moravia, is proposed to be 
Eifelian in age (compare Text-Fig. 3). The last taxonomic 
study of rugose corals from the Southern Alps was in 1992 
by oEKEntorP-KüstEr & oEKEntorP, 19 years ago. During 
this time, the implication of the Kačák Event has been dis-
cussed much in detail and taxonomic study of Devonian 
rugose corals progressed.

A revision of problematic taxa described from the Graz Pa-
leozoic and the Carnic Alps, when set in its proper strati-
graphical context, would help to clarify the number of ge-
nus/species and identify synonyms per time slice. Such a 
contribution would improve the global databases on the 
fossil record of corals, which actually are used as the base 
for all further calculations e.g. on extinctions and diversi-
fication events among biomass during the Phanerozoic or 
the identification of paleobiogeographic provinces and re-
lated models.

Paleoclimatology: Hypothesis on the nature of the 
Kačák Event

Recently, several scientists involved in geology and geo-
chemistry focus on the identification of Middle Devonian 

events globally. However, most of them deal exclusively 
with conodont stratigraphy, carbon isotopes and magne-
tic susceptibility of deeper marine sections for identifica-
tion and to conclude mechanisms behind these events. 
We think that a multidisciplinary study is necessary and 
that knowledge especially on faunal changes and devel-
opments of marine climate sensitive organisms across the 
event intervals is important. The innovative aspect of our 
study on the Kačák Event is that we apply modern geo-
chemical and geophysical stratigraphic methods together 
with common, but indispensable faunal analyses in shal-
low as well as in deeper marine sections of the Eifelian/Gi-
vetian tropical belt. Only a combination of several methods 
will help to uncover the nature of the Kačák Event. One of 
the main points we focus on is a high resolution paleotem-
perature log (based on oxygen isotope analyses from co-
nodont apatite) across the event interval from different lati-
tudes across the tropical belt of the southern hemisphere. 
These logs will be compared to contemporaneous devel-
opments in rugose corals to document whether changes in 
coral faunas can be related to temperature variations, or if 
they are distinctive for other causes. 

Future perspectives

Actually, it is well documented by CO2 proxy record (roy-
Er, 2006) that the rise given to land plants during the Mid-
dle Devonian was coupled with strongly decreasing at-
mospheric CO2 values from 4000 ppm to nearly present 
day values during the Early Carboniferous of about 300 
ppm. The development on land and its effect on marine 
biota (especially on skeletal frame-builders like corals) as 
documented by the fossil record will provide important in-
formation uncovering controlling mechanisms responsible 
for climate change. This might help to produce strategies 
to counteract rapid rising CO2 levels during the recent cli-
mate change. 
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