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Zusammenfassung
Fazielle Unterschiede in den karbonatisch-klastischen Ablagerungen des nordwestlichen Grazer Paläozoikum spiegeln die

unterschiedlichen bathymetrischen und hydraulischen Bedingungen während der Füllung einzelner Becken wieder. Der weitge-
hend flachmarinen Entwicklung der Rannachgruppe steht im Obersilur/Unterdevon eine tiefere, landfernere Entwicklung der
Schöcklgruppe gegenüber. Beiden Ablagerungsräumen gemeinsam ist eine zunehmende Verflachung und Faziesangleichung
gegen das Mitteldevon hin. Diese Faziesdifferenzierung wird als Resultat von Schollenverkippungen im Zuge der obersilurisch/
unterdevonischen Extension gedeutet.

Die Hauptstrukturprägung erfolgte während der alpidischen Orogenese und führte zu unterkretazischer Deckenstapelung. Die
Richtung des tektonischen Transports ist von Ost nach West, in einer zweiten Deformationsphase nach Nordwest bis Nord
gerichtet. Diese Kompressionstektonik wird von intra- bis postgosauischer Extensionstektonik abgelöst, die in diesem Raum
ihren Ausdruck in Nordost-Südwest streichende Scherzonen findet.

*) Anschrift des Verfassers: Univ.-Ass. Dr. HARALDFRITZ, Institut für Geologie und Paläontologie, Karl-Franzens-Universität,
Heinrichstraße 26, A-8010 Graz.
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Stratigraphy, Facies and Tectonics
in the Northwestern Graz Paleozoic (Eastern Alps)

Abstract

Facies differentiation of Late Silurian to Early Devonian carbonatic-clastic sequences of the northwestern part of the Paleo-
zoic of Graz documents the formation of basins which differ in bathymetric conditions as well as in terrestric influx. The Ran-
nach group is characterized by shallow marine sedimentation, whereas the Schöckl group exhibits sediments of an anoxic
basin of a deeper depositional environment. Facies differentiation is explained by large scale block tilting due to crustal exten-
sion.
Pervasive deformation in this area is result of Early Cretaceous thrusting during Alpidic orogeny. Nappe transport is top-to-

the West, progressively followed by top-to-the NW to N transport. This compressional regime is followed by overall extension
in Late Cretaceous time. Northeast-southwest striking steep shear zones are expressions of this deformational regime in this
area.

1. Einleitung

Neubearbeitungen weiter Teile des Grazer Paläozoi-
kums lieferten in den letzten Jahren ein reich differen-
ziertes Bild über die stratigraphischen Verhältnisse, vor
allem der devonisch-karbonen Schichtfolgen (als Zu-
sammenfassung siehe FLÜGEL in FLÜGEL & NEUBAUER
(1984)). GOLLNER & ZIER (1985) sowie GOLLNER et al.
(1982) konnten zeigen, daß der flach marinen, teilweise
küstennahen Entwicklung der Hochlantschgruppe die
pelagische Entwicklung der Laufnitzdorfgruppe gegen-
über steht. Am Nordrand des Grazer Paläozoikums
sind beide Gruppen miteinander verschuppt. Eine der
Hochlantschgruppe ähnliche Entwicklung bildet die
Rannachgruppe im zentralen Teil des Grazer Paläozoi-
kums. Über silurischen Vulkaniten (NEUBAUER, 1989;
NEUBAUER et aI., 1986) bildet sich hier, getrennt durch
eine karbonatisch-klastische Entwicklung, ab dem hö-
heren Unterdevon eine Karbonatplattform (FENNINGER&
HOLZER, 1978; EBNER, 1978; EBNER et aI., 1980). 1st die
Rannachgruppe auch lokal mit der Laufnitzdorffolge
verschuppt, (NEUBAUER, 1989), so liegt sie doch meist
als Decke über einer tieferen Deckengruppe, die als
Schöcklgruppe zusammengefaßt wird. Auch in der
Schöcklgruppe folgt, ähnlich wie in der Rannachgrup-
pe, über silurischen Metavulkaniten unter Zwischen-
schaltung von Siliziklastika im Devon eine Karbonat-
plattform (EBNER & WEBER, 1978; TSCHELAUT, 1985; WE-
BER, 1990; GSELLMANN, 1988). Diese, von der Rannach-
gruppe abweichende Fazies bezeichneten FLÜGEL et al.
(1952) als Tonschieferfazies.
Basierend auf stratigraphischen und faziellen Überle-

gungen wurde schon früh das tektonische Konzept
eines Falten- und Deckenbaues im Grazer Paläozoikum
entwickelt (CLAR, 1935; FLÜGEL, 1961, 1975) und mit
detailierterer Kenntnis der Stratigraphie weiter verfei-
nert (GOLLNER, 1983; HAFNER, 1983). Daten zur Kinema-
tik des mehrfach deformierten Deckenstapels lieferten
in jüngerer Zeit strukturgeologischen Bearbeitungen
(BROSCH, 1985; TSCHELAUT, 1984; FRITZ, 1986a,b, 1988;
FRITZ et aI., 1988; AGNOLl, 1987; NEUBAUER, 1991). Die-
se machen eine W-gerichtete Deckenstapelung gefolgt
von N- Transport wahrscheinlich. Geochronologische
Untersuchungen sprechen für altalpidisches Alter der
Deckenstapelung (FRITZ & KRALIK, 1986).
Die der Deckenstapelung folgende Dehnungstektonik

im Grazer Paläozoikum und an dessen Rändern be-
schreibt NEUBAUER (1988, 1989).
In einem Teil dieser Arbeit wird das Hauptaugenmerk

auf die karbonatisch-klastischen Schichtfolgen von
Rannachgruppe und Schöcklgruppe gelegt. Es soll ge-
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zeigt werden, wie es, ausgehend von einer vulkanoge-
nen Entwicklung mit ausgeprägtem Relief im Silur, zur
Bildung der Karbonatplattform im Devon kommt. Ein
Teil der Ergebnisse ist in einer Übersichtsarbeit bereits
vorweggenommen (FRITZ & NEUBAUER, 1988).
Ein zweiter Schwerpunkt soll die strukturgeologische

Entwicklung im Grazer Paläozoikum beleuchten. Dabei
wird das Hauptau genmerk auf makroskopische Struk-
turen gelegt werden, da Ergebnisse aus Strainanalysen
und Mikrostrukturen bereits an anderer Stelle publiziert
sind (FRITZ, 1988). Sowohl stratigraphisch-fazielle als
auch tektonische Überlegungen basieren auf einer
Neukartierung im Maßstab 1 : 10.000.

2. Stratigraphie und Fazies
2.1. Rannachgruppe

Gesteine der Rannachgruppe bilden das höchste
tektonische Stockwerk im zentralen Grazer Paläozoi-
kum (Rannachdecke). Durch tektonischen Zuschnitt
bedingt fehlen im Arbeitsgebiet weitgehend die basalen
vulkanoklastischen Schichten von Kehr. Die sedimentä-
re Entwicklung ist charakterisiert durch abnehmenden
vulkanoklastisch-terrigenen Einfluß und zunehmender
Karbonatproduktion .
Die basale Schichtfolge in diesem Gebiet wird neu

definiert und eine neuer Formationsname, Parmasegg-
Formation, vorgeschlagen.

2.1.1. Parmasegg-Formation

Vom Süd hang des Parmaseggkogel (Abb. 1) be-
schreibt FLÜGEL (1960) eine Serie brauner, sandiger
Kalke, mergeliger Sandsteine und Crinoidenkalke im
Liegenden der Dolomitsandsteinfolge, die er später
(FLÜGEL, 1975) als Crinoidenschichten zusammenfaßt.
Dieses Profil ist heute verfallen und es erscheint ange-
bracht, nach der Neubearbeitung dieser Schichtfolge
an der Typuslokalität und an zahlreichen anderen Lo-
kalitäten den Gesteinsinhalt neu zu definieren. Es wird
ein neuer Formationsbegriff (Parmasegg-Formation)
vorgeschlagen, der großen Variabilität dieser Formation
wird durch Einführung verschiedener Member Rech-
nung getragen. Die Gesteinsbeschreibung erfolgt an-
hand zweier Profile (Abb. 2). Lateral und vertikal abwei-
chende Entwicklungen reflektieren Faziesverzahnun-
gen. Dieser Teil der Arbeit ergänzt die Beschreibung
von NEUBAUER(1989) aus dem Raum Rötschgraben so-
wie NEUBAUER (1991) aus dem Raum Kehr.
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Abb.2.
Säulenprofile durch die Parmasegg-Formation im nordwestlichen Grazer Paläozoikum.
Das Profil Parmaseggkogelcharakterisiert die hangendenMember, Profil Greitnerkogel die liegenden Member dieser Formation. Die Probenpunkte mit stratigra-
phisch verwertbaren Conodonten sind am Rand der Profile markiert (vergleiche Tabelle 1).

Tabelle 1.
Faunenliste aus den stratigraphisch verwertbaren Conodontenproben.
Die Probenpunkte innerhalb der Schöckldecke sind in Abb. 6 eingetragen, die der Rannachdecke in Abb. 2. Die Proben M6
und M 8 stammen aus dem Plattenkalkmember der Parmasegg-Formation nordöstlich des Parmaseggkogels.

SC H Ö C K L G R U P PE, Waldstein-Formation

G11 G19 G29

Ozarkodina excavata excavata (Pa) • • •Kockelella variabilis (Pa) •Kockelella variabilis (Sa) •
Einzahnconodonten •
Indet • '. •
RANNACHGRUPPE

Gr38 H2 Gr28 Gr17 Gr11 M6 M8 St16 St1

Ozarkodina excavata excavata (Pa) • • • • •Ozarkodina excavata excavata (Pb) • •Ozarkodina excavata excavata (M) • •Ozarkodina excavata excavata (Sa) •Ozarkodina excavata excavata (Sb) • •Ozarkodina excavata excavata (Sc) • • • •Ozarkodina remscheidensis eosteinhornensis (Pa) •Ozarkodina remscheidensis eosteinhornensis (Pb) •Ozarkodina remscheidensis eosteinhornensis (Sa) •Ozarkodina remscheidensis ssp. (Pa) • • • •Ozarkodina remscheidensis ssp. (Pb) • •Ozarkodina remscheidensis ssp. (Sa) •Ozarkodina inclinata wurmi') (Pa) •Pandorinellina steinhornensis ssp. (Pa) • • • •Einzahneonodonten • • •
Indel. • • • • • • • •
'j Ozarkodina inclinata wurmi entspricht dem Formelement Spathognathodus inclinatus wurmi in der Multielement- Taxonomie.
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wiesen werden (ZIEGLER,1981). Die erste Dolomitbank
der Dolomitsandsteinfolge im Profil Parmaseggkogel
(Abb. 2) lieferte mit Spathognathodus inclinatus wurmi
(BISCHOFF& SANNEMANN,1958) Conodonten, die nach
(SCHULZE, 1968) oberes Siegen bis oberes Ems wahr-
scheinlich machen. Spathognathodus inclinatus wurmi ent-
spricht nach der Multielement- Taxonomie dem Form-
element Ozarkodina inclinata wurmi (Pa).

2.1.2. Dolomitsandstein-Formation
und Barrandei-Schichten

Dolomitsandstein-Formation
Weitgehend einheitlich entwickelt ist die, von FENNIN-

GER& HOLZER(1978) als lagunäre Fazies beschriebene
Dolomitsandstein-Formation. Ausnahmen bilden das
basale Quarzarenit-Member (HERITSCH,1917, 1927) mit
dolomitisch zementierten Sandsteinen, das nur im Be-
reich Schartnerkogel (Abb. 1, Abb. 4) entwickelt ist,
und eine Kalk- Tuff-Schichtfolge (Kalk-Member) inner-
halb der massigen Dolomite (Abb. 4, Abb. 5a,b,c).

Kalk-Member
Am Westabfall des Gams- und Schartnerkogel (Abb.

1) ist dieses, etwa 5 m mächtige Member entlang zwei-
er Forststraßen aufgeschlossen. Es sind dm-gebankte
Kalke mit mergeligen Zwischen lagen. Die Bankgeome-
trie und Internstruktur der Kalke und Mergel weisen auf
hohe Strömungsenergie hin. Schuttkalke zeigen Rin-
nengeometrie und andeutungsweise Schrägschich-
tungsstrukturen. Zerbrochene Biogenreste bilden die
basalen Lagen der Kalkarenite (Abb. 5a), Siltlagen sind
gradiert und bilden die basalen Anteile innerhalb der
Kalkbänke (Abb. 5b), Feinklastika zeigen Parallellami-

nation. Die Strukturen ähneln denen des Plattenkalk-
Member der Parmasegg-Formation.
Ein wenige Dezimeter mächtiger, rot-grün gebänder-

ter Aschentuff mit einzelnen Lapilli (Abb. 5c) ist den
Kalken zwischengeschaltet und der einzige Hinweis für
vulkanische Tätigkeit innerhalb der Dolomitsandstein-
Formation in diesem Areal. Aus den Einschlagsspuren
größerer Lavafetzen (Abb. 5c) läßt sich fallweise die
Flugrichtung und somit die ungefähre Lage des Aus-
bruchszentrums ballistisch bestimmen. Bezogen auf
die heutigen geographischen Koordinaten muß das
Eruptionszentrum im Süden des Arbeitsgebietes gele-
gen haben.
Die hellen, massigen Dolomite der Dolomitsandstein-

Formation entwickeln sich in den Hangendbereichen zu
dunklen, gebankten Dolomiten. Diese leiten zu den
Barrandei-Schichten über, die in den Gipfelbereichen
des Schartnerkogels und Niesenbacherkogels, etwa
1000 m westlich des Schartnerkogel, (Abb. 1) aufge-
schlossen sind.

Barrandei-Schichten
Einerseits weisen Algenlaminite (Stromatolithen) und

pelletoidführende, mikrosparitische, teilweise bioturbat
verwühlte Kalke auf ruhigen Ablagerungsraum hin
(Abb. 5d). Andererseits sind synsedimentäre Breckzien
aus schlecht sortierten Intraklasen (Abb. 5e), allseitige
Algenumkrustung von Biogenen und Floatstones
(Abb. 5f) Indikatoren für hohe Wasserenergie. Charak-
teristisch ist weiters fleckige bis buchtige Dolomitisie-
rung der Kalkbänke.
Eine aktuelle Bearbeitung der Barrandei-Schichten

erfolgte durch HUBMANN (1990a,b). Er gibt für dieses
Schichtglied flachmarinen, lagunären Ablagerungsraum
bis hin zu Plattformhangfazies an.
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Abb.4.
Die Schichtfolge der Dolomitsandstein-Formation und der basalen Barrandei-Schichten am Schartnerkogel und Gamskogel.
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2.1.3. Ablagerungsraum

Parmasegg-Formation
Die Lithologie des Kalk-Mergel-Member spricht für

einen Ablagerungsraum, wie sie EINSELE(1982) und EIN-
SELE & SEILACHER(1982) für Kalk/Mergel-Zyklen for-
dern. Diese bilden sich in ruhigem Milieu unterhalb der
Sturmwellenbasis, wenn die Subsidenz durch die Sedi-
mentationsrate kompensiert wird. Akzeptiert man die
Deutung der flachkuppeligen Schichtungsphänomene
in den klastischen Sedimenten dieses Members als
hummocky cross bedding, so weist das darauf hin, daß
der Ablagerungsbereich zunehmend in den Einflußbe-
reich von Stürmen gelangte, das heißt, seichter wurde.
Diese Deutung wird bestätigt durch die zahlreichen
Hinweise auf höherenergetische Ablagerungsbedingun-
gen im überlagernden Plattenkalk-Member. Sowohl die
Geometrie der Bänke als auch bankinterne Strukturen
machen Tempestitablagerungen, wie sie AIGNER(1985)
beschreibt, sehr wahrscheinlich. Sedimentstrukturen
und Biogene des Siltstein-Members werden in Überein-
stimmung mit POLTNIG(1984) als Ablagerungen eines
seichten, wattähnlichen Milieus gedeutet.
Die Parmasegg-Formation nimmt somit eine vermit-

telnde Stellung zwischen den pelagisch bis flach mari-
nen vulkanoklastisch dominierten Schichten von Kehr
und der flachmarinen Dolomitsandstein-Formation ein.
Unterschiedliche Mächtigkeiten der Schichtfolgen so-
wie laterale Verzahnungen der Member sind Ausdruck
heterogener bathymetrischer Ablagerungsbedingungen
(Abb. 10). Dabei dominieren im besprochenen Gebiet
Ablagerungen des wellendominierten Bereiches, supra-
tidale Sedimente, wie sie im Haritzgraben existieren
(NEUBAUER,1989), fehlen.
Akzeptiert man die Vorstellungen eines, vom Vulka-

nismus gesteuerten Reliefs mit Vulkaninseln (NEUBAUER,
1989), so muß für das Liegende der Parmasegg-Forma-
tion in diesem Gebiete distale Vulkanitfazies mit Tuffen
angenommen werden. Durch den tektonischen Zu-
schnitt dieser Schichtfolge in diesem Gebiet kann die-
se Annahme nicht überprüft werden. Einzig am Greit-
nerkogel (Abb. 2) sind Tuffite im Liegendanteil des Do-
lomit-Siltschiefer-Members aufgeschlossen. Dieses
Member nimmt allerdings eine Sonderstellung in der
Silurentwicklung des Grazer Paläozoikums ein.
Das liegendste Member (Dolomit-Siltschiefer-Mem-

ber) ist auf den Bereich Greitnerkogel (Abb. 2) be-
schränkt. Diese Iithologische Vergesellschaftung ist im
Obersilur des Grazer Paläozoikums unbekannt, gewis-
se Ähnlichkeit besteht nur zur obersilurischen Dolomit-
entwicklung von Eggenfeld (EBNER, 1976; NEUBAUER
1989). Ähnliche Folgen beschreiben HÖLL (1970) und
NEUBAUER& PISTOTNIK(1984) aus der Stolzalpendecke
in den Gurktaler Alpen. Da der direkte Kontakt des Do-
lomit-Members zu dem überlagernden Kalk- Mergel-
Member nicht aufgeschlossen ist, ist die Zuordnung
dieser Folge zur Parmasegg-Formation sehr hypothe-
tisch. Die Einführung einer eigenen Formation wäre da-
her überlegenswert.
Mit dem Einsetzen der Dolomite der Dolo mit-

san d s t ein - For mat ion kommt es zu einem weitge-
hend homogenen, flachmarinen Ablagerungsraum. Ein-
zig der Aschentuffhorizont im tieferen Teil dieser For-
mation (Abb. 4, Abb. 5f) könnte Äquivalent des Diabas-
tuffhorizonts (HERITSCH,1917) aus dem Süden des Gra-
zer Paläozoikums sein, geringe Korngrößen der Tuffe
sind Indizien für große Entfernung zum Eruptionszen-

trum. Das gemeinsame Auftreten von Schuttkalken mit
den Tuffen könnte als Folge erhöhter Bodenunruhen im
Zusammenhang mit dem unterdevonen Vulkanismus
gedeutet werden. Dies führte lokal zu kurzfristiger Un-
terbrechung der Lagunenfazies und begünstigte höhe-
renergetische Ablagerungen (Abb. 10).
Mit dem Einsetzen der Barrandei-Schichten fin-

det die homogene Dolomitentwicklung ein Ende und
der Ablagerungsraum wird wieder heterogener (HUB-
MANN, 1990).

2.2. Schöcklgruppe

Das gemeinsame Auftreten von Schwarzschiefern mit
dem Schöcklkalk mag Anlaß für FLÜGEL et al. (1952)
gewesen sein, die tieferen Schichtfolgen des Grazer
Paläozoikums "Tonschieferfazies" zu nennen. EBNER&
WEBER (1978) bezeichnen die basale grüngesteinsbe-
tonte und Schwarzschiefer führende Schichtfolge der
tieferen Decken als Passailer Schichten und eine han-
gende karbonat- und kohlenstoffreiche Serie als Arz-
berg-Schichten. Beide Schichten, getrennt vom Hunds-
berg-Quarzit, werden zur Passailer Gruppe zusammen-
gefaßt. WEBER (1990) hingegen schreibt (p. 13):

" ... Petrographisch bestehen zwischen den Gesteinen der Passai-
ler Schichten bzw. den Arzberg-Schichten keine signifikanten Unter-
schiede ... "

Die basale Metavulkanitfolge und die Schwarzschie-
fer sind, meiner Ansicht nach, in diesem Gebiet eng mit
dem Schöcklkalk verknüpft. Die enormen Kompetenz-
kontraste zwischen den leicht verformbaren Schwarz-
schiefern und dem relativ starren Schöcklkalk (verglei-
che Kapitel 3) begünstigen natürlich die Ausbildung
von Abscherflächen an dieser Grenze, ein ungestörter
sedimentärer Kontakt ist daher nicht zu erwarten. Dies
ist allerdings kein Argument für oder gegen eine Zu-
sammengehörigkeit der Schwarzschiefer zum Schöckl-
kalk. Aufgrund der Kartierung und regionalgeologischer
Überlegungen stelle ich diesen Gesteinsverband (basa-
ler Vulkanit und Schwarzschiefer) wie FLÜGELin FLÜGEL
& NEUBAUER(1984) zur Schöcklgruppe. Die Zuordnung,
wie sie WEBER(1990) vorschlägt würde außerdem eine
zuätzliche Decke, bestehend aus dem SChöcklkalk,
notwendig machen.
Eine stark vereinfachte Gliederung der Schöcklgrup-

pe umfaßt drei Iithostratigraphische Einheiten. Vom
Liegenden ins Hangende sind dies:

• Silurische Vulkanite (Waldstein-Formation).
• Unterdevonische karbonatisch-siliziklastische Ge-

steine (Arzberg-Formation).
• Mitteldevonische (?) Karbonate (Schöcklkalk-Forma-

tion).

2.2.1. Waldstein Formation

Vulkanite und Grüngesteine sind sowohl an der Basis
der Rannachgruppe (Schichten von Kher, FLÜGEL &
SCHÖNLAUB, 1972) als auch im Liegendanteil der
Schöcklgruppe weit verbreitet. Die Vulkanite dieses
Gebietes unterscheiden sich vor allem im Grad der Me-
tamorphose von den Grüngesteinen im Haritzgraben
(NEUBAUER,1989) oder Kher (NEUBAUER,1991), die ein-
deutig zur Rannachgruppe zu stellen sind. Im Gegen-
satz zu Vulkaniten der Rannachgruppe im Süden des
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matenschuttkalke. Der Name Waldstein-Formation wur-
de gewählt, da das beschriebene Profil am Süd hang
des Parmaseggkogels unweit der Ortschaft Waldstein
liegt und die Assoziation zu dem, von ANGEL (1954) be-
schriebenen Gestein "Waldsteinit" durchaus beabsich-
tigt ist. Als Beispiel für den Gesteinsinhalt der Wald-
stein-Formation der Schöcklgruppe wird ein Profil süd-
lich des Parmaseggkogels beschrieben (Abb. 6). Be-
dingt durch den alpidischen Faltenbau (vergleiche Ka-
pitel 3) liegt dieses Profil in inverser Lagerung vor.
o Die basalen Grüngesteine zeigen trotz grünschiefer-
fazieller Metamorphose gut erhaltene Formrelikte
von primärem Pyroxen und/oder Amphibol (Abb. 7a)
und Plagioklaseinsprenglingen (Abb. 7b). Die
Grundmasse besteht aus feinkörnigem Feldspat,
Quarz, Chlorit, Epidot, bis zu 5 % Leukoxen und se-
kundärem Serizit aus dem Zerfall von Feldspat. Me-
tamorphose und starke Durchbewegung erzeugen
ein Gestein, daß im Gelände als Fleckengrünschie-
fer angesprochen wird (Abb. 7c) Die Vakuolen bla-
senreicher Laven (Mandelsteine) sind sekundär mit
Kalzit oder Chlorit gefüllt (Abb. 7d).

o Als Metatuffe werden feinblättrige, durch feldspa-
treiche und chloritreiche Lagen hell/dunkel gebän-
derte Grünschiefer gedeutet. Ihre Farbvarietät reicht
von hellgrün bis violett. Serizit kommt nur sehr sei-
ten vor.

o Im Hangenden dieser vulkanitdominierten Folge
schalten sich karbonatische Tuffite und Kalke mit
wechselndem siliziklastischen und tuffogenem An-
teil ein. Die tiefgründige Verwitterung gibt ihnen
eine charakteristische ockerfarbene bis schmutzig-
braune Farbe. Den Tuffiten sind Echinodermaten-

schuttkalke und südöstlich des Parmaseggkogels
braune Orthocerenkalke zwischen geschaltet.
Conodonten erlauben eine Einstufung der Kalke ins
Ludlow (Probe G29, Abb. 6, Tab. 1). Die langlebige
Form Ozarkodina excavata excavata (BRANSON & MEHL,
1933) kommt nach ZIEGLER (1981) ab dem Silur
(crassa-Zone) bis ins Unterdevon (Ems) vor und ist
somit wenig aussagekräftig. Durch Kockelella variabilis
(WALLISER,1957), die auf crassa-Zone bis siluricus-
Zone beschränkt ist (ZIEGLER, 1981) kann das Alter
auf Ludlow eingeschränkt werden (Probe G29,
Abb. 6, Tab. 1).

2.2.2. Arzberg-Formation
und Schöcklkalk-Formation •

Arzberg-Formation
Aus der basalen Folge von Karbonattuffiten mit

wechselndem Anteil an Terrigenmaterial (Quarz, verein-
zelt detritische Glimmer) entwickeln sich die, für die
Arzberg-Formation in diesem Raum typischen
Schwarzschiefer und Phyllite. Als Abgrenzungsmerkmal
gegen die Waldstein-Formation wurde das Fehlen von
vulkanogenem Einfluß herangezogen. Zur Charakteri-
sierung dienen zwei Profil aus dem Arbeitsgebiet
(Abb. 8) und eine Abfolge aus dem Raum westlich des
Rabensteiner Schöcklkalkzuges (Profil Topenauer,
TSCHELAUT,1985).
Charakteristisch ist die große Iithologische Variabili-

tät bedingt durch schwankenden klastischen Input. Der
Karbonatgehalt (Kalzit und untergeordnet Dolomit)
schwankt zwischen 10 % und 60 %. Der nichtkarbona-
tische Anteil besteht aus Quarz, Feldspat (hauptsäch-
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noch in den anderen oberostalpinen Altpaläozoikums-
vorkommen nachgewiesen werden (HEINISCH, 1988;
SCHLAMBERGER,1988; LOESCHKE,1989).

3. Tektonik
Gerade dieses Gebiet zwischen dem Murtal bei Peg-

gau/Deutschfeistritz und der Kristallingrenze bei Übel-
bach war seit Beginn dieses Jahrhunderts Prüfstein für
die stratigraphischen und tektonischen Konzepte im
Grazer Paläozoikum. Abgesehen von WAAGEN (1930),
der glaubte mit Bruchtektonik sein Auslangen finden zu
können, versuchten alle übrigen Autoren den Bau mit
Deckentektonik zu erklären (als Zusammenfassung sie-
he FLÜGEL, 1975, cum lit.).

Der geologische Bauplan dieses Gebietes ist geprägt
durch die Stapelung von Gesteinen der Rannachgruppe
über verschiedene Elemente der Schöcklgruppe
(Abb. 11). Dabei sind Gesteine der Rannachgruppe vor-
wiegend auf das höchste tektonische Stockwerk be-
schränkt, als Iithotektonischer Begriff wurde der Name
Rannachdecke eingeführt (HERITSCH,1927). In ähnlicher
Weise bezeichnet im man die tiefere Decke, die vorwie-
gend aus Gesteinen der Schöcklgruppe aufgebaut
wird, als Schöckldecke.

Als Abscherungshorizont zwischen Schöckldecke
und Rannachdecke dienten die karbonatisch-klasti-

schen Gesteine der Parmasegg-Formation, die, je nach
Geometrie der Deckenbahn, basal zugeschnitten sind
oder, bei kletternden Deckenbahnen, fehlen. In der
Rannachdecke ist die Deformation auf dieses Schicht-
glied konzentriert, die überlagernden Dolomite zeigen,
bedingt durch geringe Verformbarkeit dieser Gesteine
wenig interne Deformation.

Gleithorizonte in der Schöckldecke sind bevorzugt
die Schwarzschiefer der Arzberg-Formation, wenn-
gleich der gesamte Schichtstapel der Schöckldecke in-
tern duktil deformiert ist.

Der Deckenstapel bildet eine flache Mulde, die im
Osten gegen W und im Westen gegen SE einfällt.
Schichtinversionen des Schöcklkalks, ein im Osten des
Gebietes kartierbarer Schuppenbau und steilstehende
Scherzonen im Westen komplizieren diese einfache
Geometrie.

3.1. Deformationsabfolge
Anhand von Mikrostrukturen und Strukturen im Auf-

schluBbereich sollen die relative zeitliche Abfolge der
Strukturprägungen, der kinematische Deformationsab-
lauf und die Verformungsmechanismen erläutert wer-
den. Die Auswirkungen dieser strukturprägenden Ereig-
nisse auf den GroBbau, wie er im Kartenbild sichtbar
ist, wird im AnschluB daran anhand dreier Profile dis-
kutiert.
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Strukturkarte des Gebie-
tes mit Deckengrenzen
und Lagerungswerten.
A-A', 6-6' und C-C' ge-
ben die Lage der Profile in
Abbildung 23a,b,c an.

3.1.1. Penetrative Strukturen
(01' 02)

Penetrative Strukturelemente in den verformbaren
Gesteinen beider Deckengruppen sind eine Schiefe-
rung subparallel zu den Iithologischen Grenzen und ein
deutliches Streckungslinear (Abb. 12). In der Rannach-
decke ist selten ein, meist flacher Winkel zwischen
Schichtung und Schieferung als Produkt eines klein-
räumigen Faltenbaus vorhanden (Abb. 13). Diese Defor-
mation (01) ist das älteste, gut faßbare strukturprägen-
de Ereignis in diesem Gebiet. Ältere Strukturen sind
nur reliktisch als Mikrolithons und Quarzknauern erhal-
ten und scheinen den Großbau nicht zu prägen. In fein-
körnigen polymineralischen (phyllosilikatreichen) Ge-
steinen ist der Hauptdeformationsmechanismus Druck-
lösung, erkennbar an Lösungssäumen um resistente
Minerale und Stofftransport in die Druckschattenberei-
che. In karbonatisch-klastischen Gesteinen reichert
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sich lösungsresistentes Material normal zur größten
Hauptnormalspannung an (Stylolithen). Die monomine-
ralischen Gesteine, insbesondere der Schöcklkalk, zei-
gen kristallplastisches Verhalten.
Das Streckungslinear jst besonders deutlich erkenn-

bar in den Schwarzschiefern der Arzberg-Formation
(Schöckldecke) und im Kalk-Mergel-Member der Par-
masegg-Formation (Ranriachdecke). Druckschatten um
deformationsresistente Körper (Abb. 14a,b), die Anord-
nung von klastischen Mineralen sowie die Orientierung
plastisch deformierter Körner sind verläßliche Indikato-
ren für die Streckungsrichtung. In Metavulkaniten wur-
de die Elongation von Vakuolen in den Mandelsteinen
(Abb. 14c) sowie die Orientierung der Chloritflatschen
(Abb. 7c) als Indikatoren für Streckung verwendet und
in Karbonaten zerbrochene Fossilreste (Echinoderma-
tenstielglieder, Abb. 14d), Dehnungsgänge und Bou-
dins.



Abb.12.
Strukturkarte des Gebie-
tes mit Lage der Strek-
kungslineationen und
Scherrichtungen aus me-
so- und mikroskopischen
Kriterien.
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Schieferungsfläche und Streckungslinear ergaben
das Referenzsystem für kinematische Untersuchungen.
Der X-Z-Schnitt des Verformungsellipsoids mit langer
und kurzer Hauptachse ist parallel zum Streckungsline-
ar und normal zur Schieferung. X-V-Schnitte sind pa-
rallel zur Streckung und parallel zur Schieferung, Y-Z-
Schnitte normal zu Streckung und Schieferung.

An Schersinnindikatoren wurden vorwiegend s-c-Ge-
füge (Abb. 15a) (BERTH~ et aI., 1979), Dehnungsschie-
ferung (PLATT & VISSERS, 1980; PLATT, 1984) (Abb. 15b),
asymmetrische Druckschatten um rigide Objekte (PA-
SCHIER & SIMPSON, 1986; ETCHECOPAR & MALAVIELLE,
1987) (Abb. 15c,d), die räumliche Orientierung von
Scher- und Dehnungsgängen (Abb. 15e,f), Faltenver-
genzen sowie die Geometrie von Überschiebungen im
Aufschlußbereich (Abb. 16a,b) und in Profilen (Ab-
b. 23a,b,c) herangezogen.

Finiter und inkrementaler Strain wurde meist aus
dem syndeformativen Wachstum von Kristallfasern um
Pyrit (Abb. 17a,b; Abb. 18a,b) ermittelt (RAMSAY & Hu-
BER, 1983; BEUTNER & DIEGL, 1985).

Strukturen der Schöckldecke
Bis auf lokal begrenzte steile Scherzonen ist die

Streckungsrichtung sehr einheitlich W-E orientiert
(Abb. 12). Analysen der inkrementalen Deformation zei-
gen nur geringe Änderung der Extensionsrichtung von
WNW auf WSW (Abb. 17a,b). Diese Verformung prägt
das Korngefüge im gesamten Gebiet, doch ist die De-
formationsintensität auf semiduktile Scherzonen kon-
zentriert. Strainanalysen belegen heterogene Strainver-
teilung in diesen Scherzonen mit Extensionswerten
zwischen 100 % und 1000 %. Die Deformationsgeo-
metrie ist nahe der ebenen Verformung (plane strain),
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Abb.23.
Profile nördlich (al und südlich des Übelbachtals (b,c).
Die Lage der Profile geht aus Abb. 11 hervor.
1 = Barrandeischichten; 2 = Dolomitsandstein-Formation mit Kalk-Tuffmember und Quarzarenit (3); 4 = Plattenkalkmember und Siltsteinmember (5) der Parma-
segg-Formation; 6 = Schöcklkalk; 7 = Arzberg-Formation; Metavulkanite (8) und Karbonattuffite (13) der Waldstein-Formation; 9 = Deckengrenze; 10 = Blattver-
schiebungszonen; 11 = Bohrpunkt im Murtal; 12 = inverse Lagerung; 14 = Bewegungssinn bei Blattverschiebungen (linkes Symbol, Bewegung zum Betrachter;
rechtes Symbol, Bewegung vom Betrachter weg).
Die Profile wurden zur Bilanzierung der Überschiebungsweiten und zur Berechnung der prozentuellen Verkürzung herangezogen.

Im Bereich westlich des Schartnerkogels fällt
einerseits die Steilstellung der Schieferserien der
Schöckldecke auf (Abb. 11, Abb. 23b) und andererseits
die unterschiedlichen Höhenlagen der Deckengrenzen
auf sehr kurze Distanz. Bei Kote 845 liegt die Über-
schiebungsbahn auf 800 Meter ü.d.M., knapp 1 km
südöstlich, im Stübinggraben, liegt sie auf 450 Me-
ter ü.d.M .. Weiters sind bei Kote 919 die hangend-
sten Anteile der Rannachdecke (Barrandei-Schichten)
tief eingefaltet bzw. eingeschleppt (Abb. 1, Abb. 11,
Abb.23b).

3.3. Interpretation
der Strukturabfolge

Das ausgeprägte Streckungslinear mit der langen
Achse des Strainellipsoids parallel zur Streckungsrich-
tung, die "plane strain"-Geometrie und die rotationale
Deformationskomponente legen nahe, daß die Dek-
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kentransportrichtung in beiden Decken mit der Strek-
kungsrichtung gleichzusetzen ist. Schersinnkriterien
belegen Transport des Hangenden gegen West. Die
penetrativen Deformationen (D1, D2) werden für die
Deckenstapelung in diesem Raum verantwortlich ge-
macht. Dabei unterlagen Rannachdecke und Schöckl-
decke in der ersten Phase der gleichen Kinematik, in
einem späteren Bewegungsinkrement unterliegt die
Schöckldecke einer stärkeren Plättung.
Rotationale Deformation führte während D1 in bei den

Decken zu westgerichteter Stapelung, es dominieren
Bedingungen der einfachen Scherung. Die Deckenim-
brikation wird während D2 unter geänderten Richtun-
gen weitergeführt, die Stapelung ist nun N bis NW ge-
richtet. In der höheren Decke (Rannachdecke) wird die
Deformationsgeometrie beibehalten (einfache Sche-
rung), in der tieferen Deckengruppe (Schöckldecke)
führt erhöhte Plättung zu passiver Amplifikation der
asymmetrischen Falten. Es bilden sich kongruente Iso-



klinalfalten. Dieses Modell der passiven Verstärkung
(Plättung) von Scherstrukturen nehmen RAMSAY(1989)
und DIETRICH& CASEY(1989) für die helvetischen Dek-
ken der Westschweiz an.

Blattverschiebungen (D3) sind ein wesentliches Baue-
lement in diesem Gebiet. Die lokale Steilstellung der
Schieferserien der Schöckldecke und der Barrandei-
Schichten der Rannachdecke wird damit in Zusammen-
hang gebracht (Abb 23b).

Ost-West-gerichtete Einengung (D4) führt zu offenen
Falten bzw. Knickfalten in anisotropen Lithologien. Die-
se Strukturen prägen den Großbau des Gebietes nur
mehr unwesentlich. Die flache Einmuldung im Bereich
des Parmaseggkogels könnte ein Produkt dieser Ver-
formung sein.

Die Muldenform am Parmaseggkogel und Schartner-
kogel ist aber nicht zwingend das Resultat eines Kom-
pressionsereignisses nach der Deckenstapelung (D4).

Die Morphologie von Deckgebirgsdecken wird in höch-
stem Maße von geometrischen Faktoren, wie Über-
schiebungsweiten, Anzahl und räumlicher Anordnung
der Teildecken gesteuert (BaYER & ELLlon, 1982). So
ist es durchaus denkbar, daß der Muldenbau ein geo-
metrischer Ausdruck von Duplexstrukturen im Unter-
grund, also Resultat der Deckenstapelung ist (verglei-
che Kapitel 3.4 und 3.5).

3.4. Interpretation
der Profile

Ein Glätten der Profile (WOODWARDet ai., 1989) ist
nicht möglich, da zahlreiche dafür notwendige Bedin-
gungen nicht erfüllt sind: Durch die mehrfache struktu-
relle Überprägung bei geänderten Hauptspannungs-
richtungen gibt es Materialtransport aus der Profillinie
heraus, somit ist es unmöglich nur einen Bewegungs-
vektor festzulegen. Weiters kann durch die heterogene
duktile Verformung nicht von einer Längenkonstanz
ausgegangen werden.

Um Hinweise auf Deckengeometrie und Deckentran-
sportweiten zu erhalten, wurden bei der Konstruktion
der Profile die einzelnen Schichtglieder trotzdem wie
starre Blöcke behandelt und die duktile Deformation
nicht berücksichtigt. Dem Autor ist bewußt, daß da-
durch Überschiebungsweiten überschätzt werden.

3.4.1. Profil nördlich des Obelbachtals

Bei herkömmlichen Deckgebirgs-Deckenmodellen
("thin-skinned tectonics") werden Iithotektonische Ein-
heiten als rigide Blöcke ohne maßgebliche Interndefor-
mation betrachtet. Diese Modelle sehen zwar lokale
Überkippungen an der Deckenstirn vor, großmaßstäbli-
che Schichtinversionen, wie sie innerhalb der Schöckl-
decke nördlich des Übelbachtales existieren, sind je-
doch schwer zu erklären. Duktile passive Verstärkung
dieser Stirnfalten, wie sie ja für die Schöckldecke
nachgewiesen ist, muß gefordert werden, um größere
Inversitäten zu erzeugen.

Ein Modell, das Scherung an diskreten Flächen mit
duktiler Interndeformation kombiniert, schlagen RAMSAY
& HUBER (1987) und, in etwas abgewandelter Form
DIETRICH& CASEY (1989), für die tektonische Entwick-
lung der helvetischen Decken der Schweiz vor.
Schichtinversion mit extrem langen, ausgedünnten in-
versen Schenkeln wird auf Scherung und Ausquet-

schung zwischen zwei weniger verform bare Blöcke ge-
deutet. Ein ähnliches Modell könnte für die Schöckl-
decke in Frage kommen. Der Schöcklkalk von Raben-
stein wäre somit ein inverser Schenkel, der zwischen
den starren Dolomiten der Rannachdecke im Hangen-
den und einem unbekannten Block im Liegenden aus-
gedünnt wurde.

Schwierigkeiten bereitet allerdings das Fehlen des
aufrechten Schenkels in diesem Profil. Dolomite und
Kalke der Rannachdecke sind in aufrechter Lagerung
direkt auf inverse Schöckldecke aufgeschoben. Akzep-
tiert man das oben beschriebene Modell der Extru-
sionstektonik von DIETRICH& CASEY (1989), so müßte
der aufrechte, ausgequetschte Schenkel des Schöckl-
decke abgeschert sein.

Ob die Schöcklkalkzüge von Peggau und Rabenstein
unter der Mulde des Parmasegg zu verbinden sind ist
fraglich, da eine tiefgreifende Störung den Peggauer
Schöcklkalkzug von den weiter westlich gelegenen
Schwarzschiefern der Arzberg-Formation trennt.

Wenig Schwierigkeiten bereitet die Interpretation
des, in Bohrungen im Murtal nachgewiesenen Schup-
penbaus im Osten des Peggauer Schöcklkalkzuges
(Abb. 23a). Diese Imbrikation könnte ein Effekt des
Transports der Rannachdecke auf die Schöckldecke
sein.

Die Rannachdecke bildet im Norden des Übelbach-
tals eine sehr einfache Mulde im Hangenden der
Schöckldecke. Einzige Komplikation ist eine Schicht-
verdoppelung von Parmasegg-Formation und Dolomit-
sandstein-Formation südlich des Parmaseggkogels.
Diese Situation wird als kleinräumige Verschuppung
(Abb. 23a) an der Basis der starren Dolomite gedeutet
("snake head"-Struktur; HATCHER,1990).

3.4.2. Profil südlich des Obelbachtals

Parmasegg-Formation als Abscherungshorizont be-
legt Überschiebungen innerhalb der Rannachdecke.
Schichtverdoppelungen konnten sowohl im Osten des
Gebietes, im Bereich Schartnerkogel - Gamskogel, als
auch im Stübingtal südlich der Kote 919 auskartiert
werden (Abb. 11). Die Dolomite verhalten sich bei die-
ser Verformung als starre Blöcke ohne duktile Internde-
formation. Dies mag die Ursache dafür sein, daß groß-
maßstäbliche Inversionen in diesem Schichtglied der
Rannachdecke nicht auftreten.

Daß Elemente der Rannachdecke nicht ausschließ-
lich im Hangenden der Schöckldecke auftreten, belegt
die Verschuppung von Parmasegg-Formation der Ran-
nachdecke mit Grünschiefern der Schöckldecke im
Südosten des Gebietes (Abb. 11). Hier, wo der Schup-
penbau am kompliziertesten ist, sind die besten Vor-
aussetzungen zur Rekonstruktion der Deckengeometrie
gegeben.

Auffallend ist, daß alle Deckenbahnen in Richtung
des tektonischen Transports, also gegen Westen ge-
neigt sind (Abb. 32b,c). Diese Struktur einer gegen das
Vorland gerichteten Verschuppung ("foreland dipping
duplex") bedingt einige geometrische Implikationen.

Die Geometrie einer Duplexstruktur reflektiert das
Verhältnis zwischen Deckentransport entlang einer
Deckenbahn und dem Abstand zur nächst jüngeren
Deckenbahn wieder. Eine "foreland dipping duplex" bil-
det sich nur wenn die Deckentransportweite entlang
der aktuellen Deckenbahn größer ist als der Abstand
zur nächsten Deckenbahn (BaYER & ELLlon, 1982).
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Abb.24.
Geometrische Simulation der Deckenstapelung für das Profil C-C' aus Abb. 23c.
Buchstaben a bis d geben die Reihenfolge der Stapelungsakte wieder.
a) Stapelung von Rannachdecke auf Schökldecke.
b) Lage zukünftiger Deckenbahnen und Reihenfolge der Imbrikationen (1,2).
c,d) Vorwärts progradierende Decken erzeugen "foreland dipping duplex" Struktur.

Das 3-Schichtmodell entspricht folgender Schichtfolge: Punktsignatur = Metavulkanite der Schöckldecke; Vertikalschraffur = Parmasegg-Formation der
Rannachdecke; ohne Signatur = Oolomitsandstein-Formation.

Abb.25.
Schema der Strukturentwicklung dieses Gebietes im WNW-ESE-Schnitt.
Auf den Stapelungsprozess (01, O2) folgt sinistrale Scherung entlang steiler
Scherzonen. Punktsignatur = Schöckldecke; Vertikalschraffur = Parmasegg-
Formation; ohne Signatur = Oolomitsandstein-Formation. Kreise deuten Ver-
satzsinn an den Scherzonen an. Kreis mit Punkt, sich nähernder Block; Kreis
mit Kreuz, sich entfernender Block.

, \
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3.5. Deckentransportweiten

Um Aussagen über die Transportweiten treffen zu
können, sind zwei methodische Ansätze denkbar.
• Zum einen kann die duktile Versatzweite aus den

Mikrostrukturen hergeleitet werden. Bei Annahme
von einfacher Scherung als Deformationsregime
kann der Winkel zwischen Plättungs- und Scherebe-
ne in s-c-Gefügen, sowie, unabhängig davon, die fi-
nite Extension in den Scherzonen als Maß für den
Scherbetrag genommen werden. Bei einfacher
Scherung (simple shear) müssen die, aus den finiten
Extensionen berechneten Scherbeträge mit denen
aus den s-c-Gefügen übereinstimmen. In diesem
Fall gibt es nur geringfügige, systematische Abwei-
chungen der beiden Werte. Die Scherbeträge aus
der finiten Extension sind geringfügig größer als die,
aus den s-c-Flächen ermittelten. Dies wird als Kom-
bination von Scherung mit koachsialer Deformation
gedeutet, wobei die Scherverformung sicherlich do-
minant war.
Für eine Scherzone in der Arzberg-Formation östlich
des Peggauer Schöcklkalkzuges wurde die Vertei-
lung der Scherintensitäten in einem Profil durch die

Dies ist in diesem Gebiet sicher der Fall, schon allein
die großen Überschiebungsweiten an der Basis der
Rannachdecken sprechen dafür. Weiters bedingt dies
auch, daß die jeweils nächste Deckenbahn in Richtung
der Deckentransportrichtung eingeschaltet wird.

Ein schematisches Modell für die Deckengeometrie
und die Reihenfolge der Deckenstapelungen ist in
Abb. 24 dargestellt. Die Entwicklungsgeschichte bis
zum Deckenstapel, wie er heute aufgeschlossen ist, ist
in einem Dreischichtmodell geometrisch simuliert. Die
Reihenfolge der Buchstaben a-d entspricht den Sta-
dien der Stapelung. Die drei Schichten entsprechen der
Waldstein-Formation der Schöckldecke (gepunktet),
der Parmasegg-Formation der Rannachdecke (strich-
liert) und der Dolomitsandstein-Formation.

Sehr schön ist bei dieser Simulation (Abb. 24) und
auch bei den Profilen (Abb. 23a,b) das Ansteigen der
Deckengrenzen gegen Westen in stratigraphisch höhe-
re Schichtglieder zu sehen. Dies ist ebenfalls Argument
für den nach West gerichteten Deckentransport.

Dieses Modell (Abb. 24) erklärt allerdings nicht die
großmaßstäblichen Schichtinversionen innerhalb der
Schöckldecke.

Etwas komplexer ist die Situation am NW-Rand des
Kartenausschnittes. Die Steilstellung der Schieferserien
der Schöckldecke und der sprunghafte Anstieg der
Deckengrenze von etwa 450 Meter auf 800 Meter wer-
den mit der Blattverschiebung in diesem Raum in Ver-
bindung gebracht. Soweit nachgewiesen ist der Ver-
satzsinn sinistral. Diese Blattverschiebung, gekoppelt
mit einer geringen Vertikalkomponente, erzeugt nach
oben gebogene, konvexe Störungsflächen ("flower
structure", z.B. MANDL, 1988) (Abb. 23b, Abb. 25).
Transpressive bzw. transtensive Bewegungen entlang
steilstehende.r Scherzonen prägen deutlich den Intern-
bau des Grazer Paläozoikums. Dadurch werden regio-
nale Anordnungen, die das Produkt der älteren Struk-
turprägungen sind, zerstört und das Auflösen des älte-
ren Deckenbaus erschwert.
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Scherzone untersucht (Abb. 26). Die durchschnittli-
chen Scherstrainwerte (y) an einzelnen Lokalitäten
innerhalb der Scherzone (Pfeile in Abb. 26) wurden
im Profil durch die Scherzone aufgetragen. Das er-
gibt eine Kurve mit der Verteilung von Scherstrain-
werten von Scherzonenrand zu Scherzonenrand.
Das Integral unter dieser Kurve gibt die Summe aller
Einzelscherbeträge, also den Gesamtversatz für die-
se Scherzone an. Die Versatzweite ergibt sich aus
der Formel

• Als zweites kann man versuchen, Profile, die parallel
zur Deckentransportrichtung orientiert sind, zu glät-
ten. Aus den oben genannten Gründen (Kapitel 3.4)
bringt auch dieses Verfahren bei duktiler Deforma-
tion nur Richtwerte. Zur ungefähren Abschätzung
der Deckentransportweiten wurde trotz der limitie-
renden Faktoren eine Bilanzierung vorgenommen.
Die prozentuelle Mindestverformung für die einzel-
nen Profile ergibt sich aus der Formel

s = Versatzweite; y = Scherstrain; x = Mächtigkeit der
Scherzone.

Bei einer Scherzonenmächtigkeit von 80 Metern ist
die Überschiebungsweite etwa 640 Meter. Dies ent-
spricht für diese Scherzone, am Ostfuß des Kugel-
stein, einer durchschnittlichen Scherverformung (y)
von 8,3. Der Versetzungsbetrag gilt für diese eine
Scherzone, zwischen unterem und oberem Scherzo-
nenrand. Der Gesamtbetrag der Scherung erhöht
sich also wenn mehrere Scherzonen aktiv waren,
was anzunehmen ist. Weiters ist dieser Wert ein
Mindestbetrag für die duktile Verformung. Transport
an diskreten Scherflächen unter spröden Bedingun-
gen ist anzunehmen (FRITZ, 1989), ermöglicht weit
größere Transportweiten und macht eine genaue
Abschätzung der Deckentransportweiten aus Mikro-
strukturen unmöglich.

I = deformierte Länge, 10 = undeformierte Länge, negative
Verformungswerte entsprechen prozentualer Verkürzung.

Für Profil A-A' (Abb. 23a) ergibt sich eine Mindest-
transportweite von Rannachdecke auf Schöckldecke
von etwa 3700 Meter. Die Verkürzung beträgt 51 %,
dabei ist die Schichtverdoppelung aus der Überfaltung
der Schöckldecke, die hauptsächlich Produkt duktiler
Verformung sein dürfte, nicht mitgerechnet.
Für Profilabschnitt B-B' (Abb. 23b) beträgt die Ver-

kürzung 52 %, dies entspricht einer Deckentransport-
weite von 5100 Metern.
Für Profil C-C' (Abb. 23c), das bezogen auf die Pro-

fillänge die intensivste Verschuppung zeigt, beträgt die
Verkürzung 62 %.
Die Verkürzung ist generell also etwas über 50 %.

Dies bedeutet, daß, abgesehen von der Schichtverdop-
pelung durch den Transport von Rannachdecke über
Schöckldecke eine zusätzliche Verkürzung durch In-
ternverschuppung und Duplexbildung gefordert werden
muß.

(2)
(I - 10)
-- x 100 = Verformung [%J

10(1)

o

,

s = f ydx
o

w

und beträgt etwa 640 Meter. Versatzsinn ist durch Pfeile angedeutet. Mauersi-
gnatur = Schöcklkaik; Linien = Arberg-Formation.

,

s = f ydx
o

Abb.26.
Profil durch eine flache Scherzone innerhalb der Schöckldecke.
Die Scherverformung y ist gegen die Profilmeter aufgetragen. Vertikale Balken
geben die Standartabweichung der Strainwerte an den verschiedenen Proben-
punkten (Pfeile) an. Die heterogene Scherverformung nimmt gegen die Iitholo-
gischen Grenzen, die Abscherungshorizonte bilden zu. Der Gesamtversatz an
dieser Scherzone ergibt sich aus

4. Metamorphose
und Alter der Deformationen

In den Grüngesteinen der Schöckldecke ist die Para-
genese Aktinolith + Epidot + Albit + Chlorit + Quarz er-
halten. Dies entspricht nach WINKLER(1979) der unte-
ren Grünschieferfazies. Die beobachtete alpidischen
Strukturprägung setzte in diesen Grüngesteinen am
Höhepunkt der Metamorphose ein. Synkinematisch ge-
sproßte Minerale (syn-D1) in den Metavulkaniten der
Schöckldecke sind Chlorit und Aktinolith.
In anderen Gesteinen sind Indikatoren für die Tempe-

ratur~n während der Deformationen rar. Kern-Mantel-
Strukturen von Quarz in gröberklastischem Material
sind Hinweis auf beginnende dynamische Rekristallisa-
tion bei exponentionellem Fließen (z.B. LANGDON,
1985). Zunehmend kataklastisches Verhalten der Mine-
rale legt retrograde Bedingungen bei der Strukturent-
wicklung von D1zu D4 nahe.
In der Rannachdecke fehlen in diesem Gebiet weit-

gehend Grüngesteine, die für die Metamorphoseab-
schätzung signifikante Paragenesen führen könnten,
gezielte Metamorphoseuntersuchungen in den Metape-
liten wurden nicht durchgeführt. Aus dem Vergleich
des rheologischen Verhaltens der gesteinsbildenden
Minerale von Rannachdecke und Schöckldecke wäh-
rend der Verformungen muß für die Rannachdecke ge-
nerell eine niedrigere Metamorphose angenommen
werden. Gezielte Untersuchungen über IIlitkristallinität
und Vitrinitreflexion im Grazer Paläozoikum sind in Ar-
beit (HASENHÜTIEL& RUSSEGGER,in Vorbereitung).
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Die sedimentäre Entwicklung im Grazer Paläozoikum
erlaubt nur eine sehr grobe Abschätzung des Afters der
Deckenstapelung. Die paläozoische Schichtfolge endet
im Westfal A (EBNER, 1980; FLÜGEL & NEUBAUER, 1984)
und die sedimentäre Entwicklung setzt erst wieder im
Santon (GRAF, 1975) mit der Sedimentation der Gosau
ein. Diese Sedimente überlagern diskordant einen älte-
ren Deckenbau.
Ein thermisches Ereignis in alpiner Zeit ist durch FLÜ-

GEL et al. (1980) durch Mischalter an Hellglimmern und
an Gesamtgesteinsaltern nachgewiesen (Tab. 2).
Rb/Sr- und KlAr-Untersuchungen kombiniert mit

strukturgeologischen Methoden (FRITZ & KRALIK, 1986;
KRALIK & FRITZ, in prep; FRITZ, 1988) machen altalpidi-
sches Alter (=120 Ma) für die duktile Deckenstapelung
im Grazer Paläozoikum sehr wahrscheinlich. In Tabelle
2 sind die Daten der verschiedenen geochronologi-
schen Methoden und deren Ergebnisse aufgelistet.

Das Alter der NE-SW-streichenden Scherzonen mit
Blattverschiebungscharakter kann über regionale Ver-
gleiche abgeschätzt werden. Sinistrale Scherzonen mit
dieser Orientierung grenzen einerseits das Grazer Pa-
läozoikum zum Kristallin der Gleinalm ab und anderer-
seits begrenzen sie die Gosaubecken. Gosausedimente
sind bei Rothleiten in diese Störungszone inkorporiert
(TSCHELAUT, 1984; NEUBAUER, 1988; FRITZ et aI., in
Druck). NEUBAUER& GENSER (1990) bringen die Becken-
bildung der Gosau und diese Scherzonen in geneti-
schen Zusammenhang, die Scherzonen müßten dem-
nach gleich alt sein wie die jüngsten Sedimente der
Gosau. 40Ar/39Ar-Datierungen (NEUBAUER & DALLMEYER,
pers. Mitt.) an Amphibol sowie Rb/Sr-Datierungen von
Biotit und Muskovit aus der Scherzone am W-Rand des
Grazer Paläozoikums bestätigen diese Vermutung. Die
Minerale ergaben ein Alter zwischen =100 Ma. und
=80 Ma. Dies wird von NEUBAUER in NEUBAUER& FRANK

Tabelle 2.
Tabelle der geochronologischen Daten im Paläozoikum von Graz.
Autoren: 0 = FLÜGEL et al. (1980); • = FRITZ, (1986); ... = KRALIK & FRITZ (in Vorbereitung).
EA bedeutet Überschußargon.

Lokalität Methode Mineral Alter AutorenKorngröße [fim] [Ma]

Hohe Deckengruppe

KlAr Hellglimmer > 2 121 :t 6 0
KlAr Hellglimmer < 2 177:t 9 0

Rannachdecke LA. KlAr Hellglimmer < 2 138 :t 7 0
KlAr Gesamtgestein 176:t 9 0
KlAr Gesamtgestein 158 :t 8 0
KlAr Hellglimmer < 2 157:t 12 •
KlAr Hellglimmer < 2 163 :t 14 •
KlAr Hellglimmer < 2 155 :t 11 •Rannachdecke
KlAr Hellglimmer < 2 166 :t 14 •Parmasegg-Formation
KlAr Hellglimmer < 2 179 :t 14 •
KlAr Hellglimmer < 2 190 :t 15 •
RblSr Hellglimmer < 2 120:t 35 ...
KlAr Hellglimmer < 2 192 :t 10 •

Gschwendtdecke KlAr Hellglimmer < 2 200 :t 10 •
(TSCHELAUT,1984) KlAr Hellglimmer < 2 192 :t 10 •

KlAr Hellglimmer < 2 238 :t 14 •
Tiefe Deckengruppe

KlAr Hellglimmer < 2 98 :t 5 0
Schöckldecke s.1.

KlAr Biotit 106 :t 6 0
KlAr Hellglimmer >80 116:t 7 •
KlAr Hellglimmer >80 128 :t 7 •
KlAr Hellglimmer < 2 453 :t 33 • EA

KlAr Hellglimmer < 2 682 :t 49 • EA

KlAr Hellglimmer < 2 530 :t 41 • EA
Schöckldecke s.str.

RblSr Hellglimmer < 2 133:t 25 •Arzberg-Formation
RblSr Hellglimmer < 2 129 :t 21 •
RblSr Hellglimmer >80 331 :t 24 ...
RblSr Hellglimmer >80 357 :t 28 ...
RblSr Hellglimmer >80 346 :t 23 ...
RblSr Hellglimmer >80 349 :t 19 ...
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(1990) als rasche Abkühlung im Zuge des Aufstiegs des
Gleinalmkristallins gedeutet. Akzeptiert man die Korre-
lation der Blattverschiebungen im Grazer Paläozoikum
mit der Scherzone am Kristallinrand so muß auch für
diese Scherzonen ein ähnliches Alter angenommen
werden.

5. Diskussion
Aus der Kenntnis dieses Raumes und der benachbar-

ten Gebiete im Paläozoikum von Graz kann versucht
werden, eine Entwicklungsgeschichte von der altpaläo-
zoischen Sedimentation bis zur alpidischen Orogenese
zu entwerfen.

Die Sedimentationsgeschichte in diesem Raum spie-
gelt die unterschiedlichen bathymetrische Bedingungen
für Schöcklgruppe und Rannachgruppe im Zeitraum
Obersilur bis Mitteldevon wieder, Faziesverzahnungen
existieren in kleinerem Maßstab aber auch innerhalb
der Decken. In bei den Ablagerungsräumen nimmt der
vulkanogene Einfluß im Obersilur ab (NEUBAUER, 1991)
und die Ablagerungsbedingungen werden gegen das
Mitteldevon hin zunehm~nd flachmarin. Zunehmende
Faziesangleichung gegen' das Mitteldevon hin schlie-
ßen die sedimentäre Entwicklung in diesem Raum ab.

Der schwach alkalische, basische Vulkanismus wird
als Intraplattenvulkanismus (KOLMER, 1978; LOESCHKE,
1988; WEBER, 1990) im Zusammenhang mit silurischer
Extensionstektonik gedeutet (FRITZ & NEUBAUER, 1988).
Die unterschiedlichen bathymetrischen Ablagerungsbe-
dingungen von Schöcklgruppe und Rannachgruppe
können auf großmaßstäbliche Schollenrotationen (NEU-
BAUER, 1989) während der Bildung eines passiven Kon-
tinentalrandes gedeutet werden. Diese Obersilur/Unter-
devonentwicklung ist typisch für große Teile des ober-
ostalpinen Deckenstapels (FRITZ & NEUBAUER, 1988;
SCHLAMBERGER,1988; HEINISCH, 1988; LOESCHKE, 1989);

Die variszische Orogenese hinterließ nur wenig Spu-
ren, alle penetrativen Strukturprägungen in diesem
Raum sind auf alpidische Tektonik zurückzuführen. Da
im Paläozoikum von Graz überdies Flachwassersedi-
mentation bis ins Oberkarbon (Schichten von Dult)
nachgewiesen ist (z.B. EBNER, 1980), muß angenom-
men werden, daß dieser Raum in einer externen Posi-
tion in Bezug zum variszischen Orogen gelegen hat.

Die alpidische Entwicklung ist geprägt von prägo-
sauischer Kompressionstektonik .mit progressiver Än-
derung der Deckentransportrichtung von West auf
Nord. Dieser unterkretazische Verformungspfad ist im
Oberostalpin weit verbreitet (RATSCHBACHER,1986; RAT-
SCHBACHER et al. 1989; FRITZ, 1988; NEUBAUER, 1987;
NEUBAUER& GENSER, 1990; RING et aI., 1989) und kann
als Produkt transpressiver Kollision zwischen europäi-
scher und adriatischer Platte gedeutet werden (RATSCH-
BACHER, 1986; NEUBAUER & GENSER, 1990).

Dabei blieb das Paläozoikum von Graz im alpidi-
sehen Orogen in einer Oberplattenposition über der
Kompressionszone.

Die Kompressionstektonik wird schließlich von intra-
bis postgosauischer Extension abgelöst (NEUBAUER &
GENSER, 1990; RATSCHBACHERet aI., 1989; FRITZ et aI.,
in Druck). Die Bildung der Nordost-Südwest-verlaufen-
den Scherzonen in diesem Gebiet stehen mit dieser
Dehnung in ursächlichem Zusammenhang. Das junge
Gebirge unterliegt nun einer generellen Ost-West-Deh-
nung und wird wieder abgetragen.
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