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I. - EINLEITUNG

Das Blatt 026 „Eppan“ der Geologischen Karte Italiens im Maßstab 1:50.000 
umfasst ein Gebiet, welches zu gut zwei Dritteln in der Autonomen Provinz Bo-
zen und zu einem Drittel in der Autonomen Provinz Trient liegt. Der südwestliche 
Bereich wird vom oberen Nonstal eingenommen. Dieses bildet eine Art Hoch-
plateau in Form einer weiten Senke, welche nach Osten hin durch das tief ein-
geschnittene Etschtal begrenzt wird. Der Gebirgskamm mit dem Großen Laugen 
(Monte Luco, 2434 m) im Osten und der Hochwart (Vedetta Alta, 2627 m) im 
Westen trennt das Nonstal im Süden vom Ultental im Norden. Das Ultental wird 
im Norden von einem Bergrücken begrenzt, dessen höchste Erhebung in diesem 
Bereich die Dreihirtenspitze (Cima dei Quattro Pastori, 2536 m) ist. Östlich des 
Etschtals liegen die weiten, nach Südosten gegen Bozen abfallenden Hochflächen 
von Mölten (Meltina, 1081 m) und Jenesien (San Genesio, 1089 m). Das Etschtal 
durchzieht diagonal das gesamte Untersuchungsgebiet. Das Tal ist im Norden re-
lativ schmal (2-3 km) und weitet sich schließlich im Raum Bozen (Bolzano, 240 
m), am Zusammenfluss von Etsch und Eisack. Nach Süden hin wird das Haupttal 
im Osten durch eine schmale Felsrippe (Mitterberg/Pareti di Vadena 638 m) von 
einer weiten, hügeligen Ebene, dem Überetsch (Oltradige) und der Senke von 
Kaltern (Caldaro, 425 m) im Westen getrennt. Die Vielfältigkeit der Landschaft, 
von gebirgigen Erhebungen im Nord-Westen, zu weiten Hochtälern (Valle del 
Novella) mit dem Charakter eines Hochplateaus (Nonsberg) und dem Einschnitt 
des Etschtals, spiegelt großteils den Wechsel zwischen Prozessen der Erosion und 
Sedimentation wieder, die zum Teil vor und vielleicht auch während des letzten 
Gletschervorstoßes stattfanden.

Die sanften Geländeformen (Senke von Kaltern, Umgebung von Fondo und 
Malosco, Hochebene von Mölten und Jenesien) spiegeln jenen Teil der Morpho-
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logie wider, die am Ende der letzten Vereisung zum Vorschein kam. Heute liegt 
ein Großteil der Siedlungen und Anbaugebiete auf unterschiedlich hoch gelege-
nen flachen Hängen. Oft werden diese Plateaus von steilen Hängen begrenzt, die 
durch fluviatile Erosion entstanden sind. Diese Prozesse haben vielleicht schon 
im Spätglazial begonnen und setzten sich im Holozän verstärkt fort.

Das Gewässernetz spiegelt jene Gegebenheiten wider, die durch unterschied-
liche Lithologien und geologische Strukturen vorgegeben werden. Man trifft auf 
enge, tiefe Täler, asymmetrische Täler, Schluchten, weite Täler mit ebenen Tal-
böden. 

Die Etsch ist der Hauptfluss des Gebietes: sie durchquert das Blatt von Nord-
West nach Süd-Ost. Auf der Höhe von Bozen fließt der Eisack in die Etsch. Die 
Falschauer (Valsura) im Ultental (Val d’Ultimo) und Novella im Nonstal (Valle di 
Non) entwässern den westlichen Bereich und münden außerhalb des Blattschnit-
tes in die Etsch. 

Die im Rahmen des Projekts CARG durchgeführten Untersuchungen haben 
die Stratigraphie der permomesozoischen Abfolge im Detail neu definiert. Dabei 
wurden moderne Methoden der Faziesanalyse angewandt und einige neue Forma-
tionen vorgeschlagen, welche eine bessere paläogeografische Rekonstruktion der 
Ablagerungssysteme erlauben. Im folgenden Abschnitt werden einige allgemeine 
Probleme zusammengefasst, welche die stratigraphische Unterteilung betreffen, 
die für die Kartierungen verwendet wurde.

Ostalpines Grundgebirge
Bei der Kartierung des ostalpinen Grundgebirges wurde besonderes Augenmerk 

auf die Erfassung jener grünschieferfaziellen Scherzonen gelegt, welche eine 
Gliederung des Grundgebirges in tektonische Einheiten erlauben, die während 
der alpidischen Gebirgsbildung entstanden sind. Zudem wurden detaillierte 
petrographische Untersuchungen durchgeführt, um die charakteristischen 
Lithologien jeder einzelnen Einheit zu beschreiben. Diese Untersuchungen haben 
zu einer völlig neuen Gliederung der Einheiten geführt. Sie unterscheidet sich 
grundlegend von jener des Blattes Nr. 10 „Bozen“ im Maßstab 1.100.000 (FABIANI 
et alii, 1957), welche noch auf der Unterteilung des Kristallins in die metamorphen 
Fazies Katazone, Mesozone und Epizone basierte. Daher kann diese Arbeit einen 
wichtigen Beitrag zur tektonischen Interpretation dieses besonders komplexen 
Teils der alpinen Gebirgskette liefern.

Permische Vulkanite
Im Gegensatz zum vorherigen und angrenzenden Blatt 027 „Bozen“ 1:50.000 

erfolgte die Kartierung der vulkanischen Einheiten nach einem vulkanologisch-li-
thostratigraphischen Ansatz. Dieser beruht auf der Abgrenzung von einheitlichen 
geologischen Körpern aufgrund ihrer Lithologie und ihrer vulkanischen Fazies, 
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sowie der Kartierung ihrer Grenzflächen mit Hilfe von Methoden der physikali-
schen Stratigraphie. Hinzu kommt die Charakterisierung der Gesteinszusammen-
setzung mittels petrographischer und geochemischer Analysen. Das Ergebnis ist 
eine Stratigraphie, die auf einer beträchtlichen Zahl neu eingeführter Formationen 
basiert.

Permo–känozoische Sedimentabfolge
Im Vergleich zum Blatt „Bozen“ im Maßstab 1:100.000 wurde die Bellerophon-

Formation im Bereich dieses Blattes nicht ausgeschieden, da sie der tiefgreifend 
dolomitisierten und lokal mit Pb-Zn mineralisierten Basis der Werfen-Formation 
entspricht. 

Die größten stratigraphischen Probleme gibt es in der Anis-Abfolge, die hier eine 
Neuerung im Vergleich zu vorherigen Kartierungen darstellt. Über dem Unteren 
Sarldolomit bzw. der Carniola di Bovegno wurde eine Einheit von Flachwasser-
Kalken ausgeschieden, die mit der Gracilis-Formation korreliert wird. Diese 
wird von einer klastischen Einheit überlagert, die dem Voltago-Konglomerat 
(Pelsonium p.p.) zugeschrieben wurde. Darüber folgt eine gemischt klastisch/
karbonatische Abfolge, die als Giovo-Formation (Pelsonium p.p.) bezeichnet und 
von der Contrin-Formation durch eine subaerische Expositionsfläche oder durch 
vulkaniklastische Einschaltungen abgegrenzt wird. Auf die Contrin-Formation 
folgt die Schlern-Formation.

Die Nomenklatur der permo-mesozoischen Abfolgen des Blattes „Eppan“ 
basiert auf jener der westlichen Dolomiten und der venezianischen Voralpen. Zwar 
kann die Etsch-Brenta-Hochzone als Verbindung zwischen den „lombardischen“ 
und „venezianischen“ Faziesräumen betrachtet werden, doch sind wir der 
Meinung, dass der östliche Abschnitt dieser Hochzone eine höhere Affinität zum 
Bereich der westlichen Dolomiten als zum Bereich der östlichen Lombardei 
aufweist. 

Quartär
Die Quartärablagerungen werden nach den so genannten UBSU-Kriterien 

(Unconformity-bounded stratigraphic units) untergliedert, welche an die inne-
ralpinen Gegebenheiten angepasst wurden (QUADERNI DEL SERV. GEOL. D’ITALIA, 
(AA.VV., 1992) -www.apat.gov.it -; Ergebnisse der „Subkommission der Alpen“ 
2002-2003). Man unterscheidet Supersyntheme, Syntheme und Subsyntheme. 
Bei letzteren handelt es sich um Einheiten, die aufgrund von Diskordanzen loka-
ler Bedeutung definiert wurden (vorerst keine Korrelation zwischen verschiede-
nen Gebieten).
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II. - FRÜHERE UNTERSUCHUNGEN 

Geologische Untersuchungen
Nach den frühesten Untersuchungen von LEPSIUS (1878), STACHE (1880), 

BITTNER (1881, 1883) und WOLF (1905, 1908), verdanken wir die ersten spe-
zifischen Studien über das Gebiet des Mendelkammes, des Kessels von Meran 
(Merano) und des Nonsberg Gebietes GUEMBEL (1873) und RICHTHOFEN (1874). 
Sie vergleichen die triassischen Gesteine der steil in das Etschtal abfallenden Fel-
swände des Mendelkammes mit jenen der westlichen Dolomiten (Schlern). Weni-
ge Jahre später fasst LOSS (1877) die ersten Daten der Geologen der Geologischen 
Bundesanstalt in Wien zusammen und ergänzt sie mit einer Reihe von eigenen 
Beobachtungen. Er beschreibt sehr detailliert die im Nonstal aufgeschlossenen 
Schichtabfolgen und sucht punktuelle Übereinstimmungen mit den klassischen 
Serien in den Dolomiten, die in diesen Jahren Gegenstand intensiver Untersu-
chungen waren. Bald darauf folgten die Arbeiten von VACECK (1881, 1894) und 
HAMMER (1911) im Rahmen der Erstellung der 1903 publizierten Geologischen 
Spezialkarte der Österreichisch-Ungarischen Monarchie im Maßstab 1:75.000. 
SCHUBERT (1900a, b) untersucht die mesozoischen Foraminiferen, während SA-
LOMON (1905), HERITSCH (1915), SPITZ (1920) und KLEBELSBERG (1935) in den 
darauf folgenden Jahren (mit einer Pause während des ersten Weltkrieges) ein 
generelles stratigraphisches und strukturgeologisches Bild zeichnen. PIA (1929, 
1937) dehnt seine Studien über die Trias der Dolomiten auf jene Formationen aus, 
die westlich des Etschtals auftreten und bestätigt die Vermutungen von Richtho-
fen bezüglich des Alters und der stratigraphischen Position des Mendeldolomits.

Mit dem Anschluss Südtirols an den italienischen Staat beginnen auch die 
italienischen Geologen sich mit diesem Gebiet zu beschäftigen. Die ersten Unter-
suchungen sind wohl jene von FABIANI (1915, 1919, 1922, 1930) über das Tertiär, 
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die als Vorarbeit für die Aufnahmen der neuen Blätter der geologischen Karte 
1:100.000 des italienischen geologischen Dienstes dienten. Der betreffende Be-
reich dieses Blattes ist ja Teil des 1953 veröffentlichten Blattes „Bozen“ (AU-
TORENKOLLEKTIV, 1953). Trotzdem wurden erst in den 1960er Jahren einige der 
geologischen Besonderheiten des Blattes „Eppan“ erkannt und so interpretiert, 
dass sie nach wie vor die Basis für eine moderne Überarbeitung der Geologie 
dieses Gebietes bilden.

MITTEMPERGHER (1958, 1962) erkannte als erster die ignimbritische Natur 
vieler Etschtaler Vulkanite (“Quarzporphyr“). D’AMICO & GHEZZO (1963) und 
BRONDI et alii (1970a) führten vor allem in den südlichen (Cembra Tal, Hochpla-
teau von Pinè) und nördlichen Bereichen (Eisacktal und Sarntal) petrographische 
und stratigraphische Studien durch. Insbesondere im nördlichen Abschnitt kann 
man eine charakteristische Abfolge (Typusprofil) identifizieren, die wie folgt 
aufgebaut ist: eine basale Gruppe latiandesitisch-dazitischer Zusammensetzung, 
bestehend v. a. aus Laven und Tuffen, überlagert von einer mittleren Gruppe mit 
hauptsächlich rhyodazitischen Ignimbriten und dünnen epiklastischen Lagen und 
schließlich eine obere Gruppe, gebildet von Ignimbriten und rhyolithischen La-
ven, die durch eine mächtige Lage fluviatiler Sedimente von der darunter liegen-
den Gruppe abgetrennt wird. BRONDI et alii (1972, 1976), BRANDNER & MOSTLER 
(1982), MOSTLER (1986) und BARGOSSI et alii (1996) bestätigen diese Gliederung 
im Wesentlichen. BARGOSSI & D’AMICO (1988) untersuchten die Abfolge der Lau-
genspitze (Monte Luco) und erkannten ihren besonderen Charakter im Vergleich 
zur restlichen Porphyrplattform. Teile der vulkanischen Abfolge wurden in den 
1980er und 1990er Jahren untersucht, wobei die Stratigraphie besser definiert 
wurde (D’AMICO, 1979, 1986; BARGOSSI et alii, 1983; BARGOSSI & D’AMICO, 
1988; D’AMICO & DEL MORO, 1988; BARGOSSI et alii, 1999a, b).

Innerhalb der klastischen, intravulkanischen Sedimente ist die Tregiovo-For-
mation jene Einheit, die wahrscheinlich am besten untersucht ist. Ihr widmen sich 
viele biostratigraphische (CASSINIS & DOUBINGER, 1991, 1992; BARTH & MOHR, 
1994; CONTI et alii, 1997) und lithofazielle Untersuchungen (MOSTLER, 1965, 
1966; HADITSCH & MOSTLER, 1974; KLAU & MOSTLER, 1983). Der stratigraphi-
sche und paläostrukturelle Kontext sowie einige sedimentologische Aspekte wer-
den in GIANNOTTI (1963), FUGANTI & ULCIGRAI (1965), ULCIGRAI (1969), BARGOS-
SI et alii (1983), ASTL & BREZINA (1986), CASSINIS & NERI (1990, 1992), BAMPI 
(1994), CASSINIS et alii (1992, 1993, 1998), JIN et alii (1998) und NERI et alii (1999) 
diskutiert.

Die Gröden-Formation wurde unlängst von MASSARI et alii (1988;1994) und 
MASSARI & NERI (1997) in stratigraphischer und sedimentologischer Hinsicht neu 
bearbeitet. Die Autoren beschreiben einige Profile im Bereich des Blattes „Epp-
an“ (Gaider Bach/Rio Gaido, Payersbergbach/Rio del Bavaro, Jenesien/San Ge-
nesio). Mehrere Profile, die fast zur Gänze im Bereich Blatt „Eppan“ liegen, wer-
den von FELS (1982) geochemisch-lithofaziell untersucht und sedimentologisch 

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



13

und strukturell eingeordnet. Die lithofaziellen Aspekte der Grödener Sandsteine, 
mit wichtigen Bezügen zum Gebiet des Blattes „Eppan“, werden von WOPFNER 
et alii (1983) beschrieben.

Über die Werfen-Formation (BOSELLINI, 1968; ROSSI, 1969; FARABEGOLI et 
alii, 1977; PISA et alii, 1979; BROGLIO LORIGA et alii, 1982, 1990; NERI & POSE-
NATO, 1985) im Blatt „Eppan“ gibt es keine publizierten Arbeiten. Eine Ausnahme 
bilden die Hinweise auf den unteren Teil der Formation, welcher dem Tesero-Ho-
rizont entspricht und in der Umgebung von Tregiovo und Proveis (Proves) auftritt 
(BROGLIO LORIGA et alii, 1990; CASSINIS et alii 1993 sowie einige Diplomarbeiten 
(z. B. CAVAZZINI, 1973; BORGHESI, 1984)).

Das selbe gilt für den Unteren Sarldolomit (PIA, 1937; BECHSTÄDT & BRAND-
NER, 1971; FARABEGOLI et alii, 1977; PISA et alii, 1979), der noch dazu in den 
wenigen Studien, in denen er beschrieben wird, zur Werfen-Formation gezählt 
wird (siehe z. B. ULCIGRAI, 1969).

Die Anis-Abfolge wurde in der Vergangenheit nur von KREIS (1970) un-
tersucht, der zwei stratigraphische Profile am Gampenpass (Passo Palade) be-
schreibt. Eine sehr ausführliche sedimentologische Arbeit wurde von BINI (1994) 
(Diplomarbeit, Universität Ferrara) verfasst. AVANZINI & NERI (1998) und AVAN-
ZINI (1999a, 1999b) berichteten kürzlich über Spuren kontinentaler Wirbeltiere in 
diesen Einheiten.

Nach den Arbeiten von RICHTHOFEN (1874), beschreiben nur VENZO & FU-
GANTI (1965) und BINI (1994) den Mendeldolomit, ohne jedoch etwas Wesentli-
ches hinzuzufügen. 

Nach der zusammenfassenden Darstellung des Quartärs von Penck (in PENCK 
& BRÜCKNER, 1909), blieben die wichtigsten offenen Fragen das Auftreten von 
sandigen, als fluviatil interpretierten Körpern unterhalb glazialer Ablagerungen. 
Nach der Interpretation von Penck entstanden sie aufgrund von einem oder meh-
reren Gletschervorstößen (Bühl-Stadium) im Post-Würm, die Tal für Tal zu defi-
nieren wären. KLEBELSBERG (1926, 1935) beschäftigte sich erneut mit dem Etsch-
tal-Quartär und schloss auf eine “interglaziale”, fluviatile Phase. Für den Bereich 
Überetsch (Sattel von Kaltern - Eppan) nahmen EBERS (1972) und CASTIGLIONI 
& TREVISAN (1973) die Frage wieder auf. Sie unterscheiden Sande, die vor dem 
letzten glazialen Hochstand (Würm) abgelagert wurden und andere, als „spätgla-
zial“ bezeichnete Sedimente, die während des Abschmelzens an den Rändern des 
Gletschers akkumuliert wurden. Der Bereich des Nonstales mit seinem kompli-
zierten System von Tälern und Schluchten, welche zum Teil zusedimentiert oder 
zumindest inaktiv sind, wurde vor allem geomorphologisch untersucht (CALLE-
GARI, 1931; SAURO, 1974).

Neuere Beiträge zu einzelnen Aspekten des Quartärs im Etschtal betreffen 
die holozäne Sedimentation im Zusammenhang mit Resultaten der Archäologie 
(COLTORTI & DAL RI, 1991) und die Charakterisierung der Böden auf den Quar-
tärsedimenten des Überetsch.
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Bestehende Kartierungen
Das Gebiet des Blattes „Eppan“ im Maßstab 1:50.000 liegt vollständig in-

nerhalb der Grenzen des Blattes der geologischen Karte 1:100.000 „10-Bozen“ 
(AUTORENKOLLEKTIV, 1953). Spätere Aktualisierungen, vor allem strukturgeolo-
gischer Art und im Maßstab 1:200.000, wurden von CASTELLARIN et alii (1982) 
durchgeführt. Das Blatt „Eppan“ grenzt im Osten an das Blatt „027-Bozen“ im 
Maßstab 1:50.000, eine relativ neue geologische Karte (BRONDI et alii, 1972), die 
von Erläuterungen und einem „Kommentar“ (einer Erweiterung der Erläuterun-
gen) begleitet wird (BRONDI et alii, 1976). 

Die älteste geologische Kartierung stammt aus der Zeit, da der Geologische 
Dienst Österreich-Ungarns im Trentino und im südlichen Tirol arbeitete. Zwi-
schen 1881 und 1911 wurde die Geologische Spezialkarte der Österreichisch-Un-
garischen Monarchie im Maßstab 1:75.000 erstellt und das Blatt 20 - Cles 1903 
publiziert (VACECK 1881, 1884, 1903b; VACECK  & HAMMER, 1911).

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



15

III. - ANMERKUNGEN ZUR GEOMORPHOLOGIE

Das Gebiet des Blattes „Eppan“ kann grob in folgende orographische Einhei-
ten gegliedert werden:

1 - Ein Teil der “Bozener Quarzporphyr Platte” im Raum Mölten und Jenesi-
en; in diesem Bereich werden maximal 1527 m ü.d.M. erreicht.

2 - Das Etschtal, mit großteils steilen Flanken. Der alluvionale Talboden ist 
durchschnittlich 2,5 km breit und fällt im Bereich des Kartenblattes von 260 m 
im Norden bis auf 220 m ü.d.M. im Süden ab. Die Gebiete westlich der Etsch 
sind geomorphologisch besonders interessant: auf einer Höhe von 600-900 m 
sind markante Felsterrassen ausgebildet. Zudem kann man ein großes, mit pleis-
tozänen Sedimenten verfülltes Paläotal erkennen: das sogenannte „Überetsch“. 
Die pleistozänen Sedimente sind in einer weiten, nahezu ebenen, terrassenartigen 
Verflachung („Senke von Kaltern-Eppan“), welche ca. 200 m über dem aktuel-
len Talniveau des Etschtals liegt, gut aufgeschlossen. Ein Felsrücken aus permi-
schen Vulkaniten, „Mitterberg“ (Monte di Mezzo) genannt (max. Höhe 644 m), 
trennt das Überetsch vom Etschtal im engeren Sinn. Einst muss dieser Rücken 
das Paläo-Etschtal im Westen von dem ursprünglich von Eisack-Talfer durch-
flossenen Tal im Osten getrennt haben. Es existierten also zwei ca. parallele, N-S 
streichende Täler und der Zusammenfluss Etsch – Eisack befand sich weiter im 
Süden (außerhalb des Kartenblattes). Die aufgeschlossenen Anteile der quartären 
Füllung des Paläotals im Überetsch sind von großer Bedeutung für das Studium 
der Entwicklung inneralpiner Täler im Pleistozän. Es fehlen jedoch Daten zur 
Gesamtmächtigkeit und zur Stratigraphie der nicht aufgeschlossenen Sedimente.

3 - Der Mendelkamm trennt das Etschtal vom Nonstal (Rio Noce). Er ist 
asymmetrisch und erinnert in seiner Form an eine große nach Westen geneigte 
Tafel, welche im Osten mit einer hohen, steilen Wand ins Etschtal abfällt. Die 
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höchsten Punkte der Mendelkette sind die Gipfel Penegal (1737 m) und Gantko-
fel (Macaiòn, 1866 m). Die Morphologie ist z.T. von Karst geprägt. 

4 – In Fortsetzung der Wasserscheide zwischen Etsch und Noce nach Norden 
erhebt sich der freistehende Große Laugen (Monte Luco, 2434 m). Er wird von 
permischen Vulkaniten aufgebaut, die zwischen der Völlaner- und der Judikari-
en-Linie tektonisch gehoben wurden. An den Flanken des Großen Laugen sind 
typische Kare ausgebildet und in etwas tieferen Lagen schöne Rundhöcker mit 
Gletscherschliffen.

5 – Die Morphologie des oberen Nonstales ist tektonisch vorgegeben. Das 
Tal ist als asymmetrisches Becken angelegt, welches im östlichen Teil von flach 
abfallenden Hochebenen geprägt ist. Der zentrale Bereich wird von einem Netz 
von Schluchten durchzogen, die fluvial in die Kalk- und Dolomitformationen ein-
geschnitten wurden. Im Süd-Osten trennt der abgerundete Rücken des M. Ozol 
(1566 m) die Einzugsgebiete der Noce-Zuflüsse Rio Novella und Rio Pescara.

6 – Die nordwestliche Ecke des Kartenblattes wird vom unteren Ultental einge-
nommen, welches in die östlichsten Ausläufer der Ortler-Cevedale Gruppe einge-
schnitten ist. Die Bergrücken sind geprägt von sehr steilen Kämmen und Karen. Die 
höchste Erhebung des Bergrückens, welcher das Ulten- vom Nonstal trennt - von 
den Trentinern „Monti delle Maddalene“ genannt -, ist die Hochwart (2627 m).

Die Bedeutung dieses Blattes für die Geomorphologie ergibt sich sowohl 
aus seiner zentralen Lage an der Grenze zwischen Ost- und Südalpin, als auch 
in Bezug auf seine zentrale orographische Lage: treffen doch mehrere Täler aus 
verschiedenen Richtungen hier zusammen. Dies ist zum einen wichtig für das 
generelle Verständnis der Entwicklung des Gewässernetzes im Neogen und zum 
anderen für das Studium der großen Gletscherzungen, die sich in den Kaltzeiten 
des Pleistozän hier zu einem einzigen, sehr ausgedehnten Gletscher („Etschglet-
scher“) vereinigten, welcher dann weiter nach Süden vorstieß (PENCK & BRÜCK-
NER, 1909, und spätere Autoren).

Über die Morphologie des Felsuntergrundes unter der quartären Talfüllung 
des Etschtals gibt es noch keine Daten (vergl. Kap. V.4.4.4.1)

Verkarstung – Die mächtigen Karbonate des Nonsberg Gebietes zeigen deut-
liche Spuren einer oberflächlichen Verkarstung. Typische Makro- und Mikrofor-
men von Oberflächenanlösung, Dolinen, Karstlöcher und Karsttäler sind häufig 
anzutreffen. Auch unterirdische Hohlräume, zum Teil beträchtlicher Ausdehnung, 
sind dokumentiert. Der gesamte Mendelkamm zeigt sowohl oberflächliche als 
auch tiefgreifende Verkarstung. Die Hohlräume und Karstlöcher finden sich im 
Hauptdolomit und in den darunter liegenden Karbonateinheiten des Anisium-La-
dinium. Im Bereich des Toval treten einige markante Senken auf, die auf Einbrü-
che von Hauptdolomit über großen Karsthohlräumen zurückzuführen sind. Diese 
Hohlräume befinden sich in wenigen Metern bis Zehnermetern Tiefe zwischen 
dem Schlerndolomit und der Travenanzes-Formation. 
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Horizontale Karstschläuche und Höhlen findet man in den Nordwänden der 
Novella-Schlucht („Bus della Cronaccia“, 172 m tief), sowie östlich der Ortschaft 
Fondo und nördlich davon, in der Nähe von Dovena und Raina. In letzterem Ge-
biet verschwindet der Rio Molini in einem langen Karstschlauch und tritt erst 
nach einigen hundert Metern wieder aus („Ortenloch“).
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IV. - GEOLOGISCHER ÜBERBLICK

Der größte Teil des Blattes „Eppan“ liegt in den Südalpen bzw. im Südalpin. 
Der breite Bereich westlich der Nördlichen Judikarien-Linie ist charakterisiert 
durch mittel- bis hochgradig metamorphe Gesteine, welche zum Ostalpin gehö-
ren. Die südalpine Abfolge reicht vom variszisch metamorphen Grundgebirge bis 
zu eozänen Sedimenteinheiten. Das südalpine Grundgebirge besteht aus Phylli-
ten, in welche Plutone und Gänge unterpermischen Alters intrudiert sind (Kreuz-
berg-Granodiorit). Es wird von der 1500-2000 m mächtigen, unterpermischen 
Vulkanitabfolge (“Bozener Quarzporphyr”, “Etschtaler Vulkanite”, “Etschtaler 
Vulkan Distrikt”, “ Etschtaler Vulkanit Komplex” Auct.) überlagert. Die Vulkani-
te sind gleich alt wie die oben genannten Intrusionen und werden auch demselben 
magmatischen Ereignis zugeordnet. Die permo-mesozoische Sedimentabfolge 
zeigt hier eine reduzierte Mächtigkeit im Vergleich zu jener in den angrenzenden 
Gebieten der westlichen Dolomiten und der venezianischen Voralpen. Weiters ist 
die Trias sehr lückenhaft (vor allem im Abschnitt Ladinium - oberes Karnium) 
und weist sedimentologische Besonderheiten auf.

Die Untersuchungen bestätigen, dass das Gebiet zwischen dem Etschtal und 
den Judikarien seinen Charakter als strukturelles Hoch, das schon für das obere 
Perm – untere Trias von verschiedenen Autoren (ITALIAN IGCP 203 GROUP, 1986; 
CASSINIS et alii, 1988; 1999) postuliert wird, das ganze Mesozoikum hindurch 
beibehält.

Das ostalpine Grundgebirge des Blattes “Eppan” kann in zwei große tekto-
nische Einheiten, die Ortler-Campo-Decke und die Tonale-Decke (MARTIN et 
alii, 1991; MARTIN et alii, 1998a), unterteilt werden. Westlich des Kartenblat-
tes werden die zwei Einheiten von der Pejo-Linie (ANDREATTA, 1948) getrennt, 
dem wichtigsten tektonischen Element alpidischen Alters in diesem Abschnitt des 
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ostalpinen Grundgebirges. Im Bereich des Kartenblattes ist die Pejo-Linie nicht 
aufgeschlossen und Tonale-Decke und Ortler-Campo-Decke werden von einer 
tektonischen Grenze getrennt, die sich sowohl in der Orientierung als auch in der 
Kinematik von der Pejo-Linie unterscheidet.

Die Tonale-Decke erstreckt sich vom Comer See bis nach Meran und setzt 
sich aus zwei Einheiten zusammen: der Tonale-Einheit, bestehend aus Sillima-
nit führenden Paragneisen in Verbindung mit Marmoren und Metabasiten (To-
naleschiefer nach SALOMON, 1901), und der Ulten-Einheit, bestehend aus einem 
Kyanit führenden Migmatit Komplex sowie Peridotiten und Metabasiten mit 
reliktisch vorhandenen Eklogiten. Diese charakteristische lithologische Zusam-
mensetzung weist darauf hin, dass die Ulten-Einheit eine mittel- bis hochgradige 
Metamorphose bei hohen Drucken in einem verdickten Krustenstapel erlebt hat. 
Radiometrische 207/206Pb Altersbestimmungen an Zirkonen (HAUZENBERGER et 
alii, 1993) und Rb/Sr Datierungen an Glimmern (THÖNI, 1981; MARTIN et alii, 
1998a) zeigen, dass es sich um ein variszisches Ereignis handelt.

Die Ulten-Einheit befindet sich im zentralen Abschnitt der Tonale-Decke und 
ist im Bereich des Blattes „Eppan“ von Störungsflächen alpinen Alters begrenzt. 
Die wichtigste dieser Grenzen bildet die Rumo-Linie (MORTEN et alii, 1976), eine 
Störung, die nach SW hin immer mehr an Bedeutung verliert, bis schließlich im 
Bereich von Rabbi keine eindeutige Abgrenzung der beiden Grundgebirgs-Ein-
heiten mehr möglich ist. Die Tonale-Einheit besteht aus zwei schmalen, NE-SW 
streichenden Kristallin-Schuppen, die von bedeutenden tektonischen Linien be-
grenzt werden. Die erste Schuppe liegt zwischen der Judikarien-Linie und der 
Rumo-Linie, während die zweite das nordwestliche Ende der Tonale-Decke bil-
det und an die Ortler-Campo-Decke grenzt.

Das Festgestein wird von Quartärsedimenten (Pleistozän - Holozän) über-
deckt. Diese Ablagerungen sind vor allem in den Einschnitten der großen Täler 
gut erhalten. Hier zeigen die Sedimentkörper komplexe Überlagerungen und Fa-
ziesverzahnungen. Ihre Bildung geht vor allem auf die Dynamik der Gletscher 
zurück, die im Quartär starken Einfluss auf die Gestaltung der Landschaft hatte.     
 P
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V -  STRATIGRAPHIE

1. - METAMORPHES OSTALPINES GRUNDGEBIRGE

Das im Bereich Blatt „Eppan“ im Hangenden der Nördlichen Judikarien-Linie 
auftretende kristalline Grundgebirge gehört zum Teil zur Tonale-Decke (GODARD 
et alii, 1996; MARTIN et alii, 1998) und zum Teil zur Ortler-Campo-Decke (THÖNI, 
1981; SCHMID & HAAS, 1989). Die Tonale-Decke erstreckt sich vom Comer See 
bis nach Meran. Sie kann wiederum in zwei Untereinheiten gegliedert werden: i) 
Ein Grundgebirgs-Komplex, der zum Großteil aus Sillimanit führenden Paragnei-
sen mit Einschaltungen von Amphiboliten und Marmoren besteht und von den 
obgenannten Autoren Tonale-Einheit genannt wird (Tonaleschiefer nach SALO-
MON, 1901). ii) Ein Komplex von Paragneisen und Kyanit führenden Migmatiten, 
welcher im zentralen Bereich der Tonale-Decke auftritt und der Ulten-Einheit zu-
geordnet werden kann. Kennzeichnend sind Einschaltungen von Metagranitoiden 
und von Amphiboliten mit wenigen reliktisch erhaltenen Eklogitlinsen. Die Ort-
ler-Campo-Decke bildet die Basis der abgescherten mesozoischen Bedeckung, 
welche in der zentralen Ortler Gruppe aufgeschlossen ist (Abb. 1).

Im Bereich Blatt „Eppan“ war es möglich, die Ortler-Campo-Decke und die 
beiden Einheiten der Tonale-Decke voneinander abzugrenzen, da sie von bedeu-
tenden tektonischen Grenzen alpidischen Alters getrennt werden (Abb. 2). Die 
mylonitischen Scherzonen entlang der Deckengrenzen, welche durch die intensi-
ve Deformation der verschiedenen Gesteine entstehen, wurden auf der Karte mit 
einer Übersignatur ausgewiesen. Die Mylonite entstanden zum Großteil innerhalb 
des ostalpinen Grundgebirges unter niedriggradigen Bedingungen. Durch Rb/Sr 
und 40Ar/39Ar Isotopenanalysen an Glimmern aus den Myloniten oder den Kris-
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tallingesteinen nahe dem tektonischen Kontakt kann das Alter der Scherzonen be-
stimmt werden. Manchmal ist es möglich, direkt das Alter von Pseudotachyliten 
mit der 40Ar/39Ar Methode zu bestimmen. Als Pseudotachylite bezeichnet man 
glasige Gesteine, die durch partielles Aufschmelzen im Zuge einer sehr schnellen 
Bewegung an einer Störungsfläche entstehen. Weiters kann die Bewegung ent-
lang einer Störung auch über die Bestimmung des Zeitpunktes der Exhumation 
der Gesteine datiert werden, welche durch die Störung getrennt werden. Man 
untersucht dazu die Spaltspuren von Apatit oder Zirkon. Diese Methoden wurden 

Abb. 1 – Tektonische Karte des Ostalpins westlich der Judikarien Linie. Der viereckige Rahmen mar-
kiert den in Abb. 2 dargestellten Ausschnitt. 
Legende: Magmatismo Tardo-alpino = spätalpiner Magmatismus; Tonalite dell’Adamello = Adamel-
lo-Tonalit; Alpi Meridionali = Südalpen; Copertura delle Alpi Meridionali = Südalpine Sediment-
bedeckung; Plutoni permiani = permische Plutone; Basamento delle Alpi Meridionali = Südalpines 
Grundgebirge; Austroalpino = Ostalpin; Copertura dell’Ortles = Sedimentbedeckung der Ortler-
Campo-Decke; Tratto di Monteneve e Serie di Lasa = Schneeberger Zug und Laaser Serie; Falda 
dell’Ortles e dell’Ötztal = Ortler- und Ötztal-Decke; Falda delTonale= Tonale-Decke; Unità d’Ultimo 
= Ulten-Einheit; Unità del Tonale = Tonale-Einheit. 
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in letzter Zeit angewandt, um einen Teil der Störungen, die im Blatt „Eppan“ auf-
treten, zu datieren (THÖNI, 1981; MÜLLER et alii, 2001; VIOLA et alii, 2001; SPIESS 
et alii, 2001). Die Ergebnisse weisen auf ein alpidisches Alter der Deckengrenzen 
hin. Allerdings ist eine lange tektonische Entwicklung in mehreren Phasen von 
der oberen Kreide bis ins Miozän belegt. In diesem Zeitraum muss demnach auch 
die niedriggradige Metamorphose stattgefunden haben, die mit der Deformation 
entlang der tektonischen Linien einhergeht.

1.1. - TONALE-DECKE: TONALE-EINHEIT

Die Tonale-Einheit besteht zum Großteil aus Sillimanit führenden Paragnei-
sen, in denen Amphibolit- und Orthogneisbänder sowie auch Marmorlinsen auf-
treten. Im Blatt „Eppan“ treten diese Lithologien in zwei NNE-SSW streichen-
den, maximal 1 km breiten Streifen auf, die von tektonischen Linien regionaler 
Bedeutung begrenzt werden. Der südliche Streifen zwischen der Rumo-Linie im 
Westen und der Nördlichen Judikarien-Linie im Osten ist eine schmale, tekto-
nische Schuppe. Nach Norden hin wird sie zunehmend schmäler, da die beiden 
Linien immer weiter konvergieren, bis sie schließlich im Ultental entlang des 
Maraun Bachs (Rio Marano) zusammenlaufen. Der nördliche Streifen der Tonale 
Einheit ist entlang des tektonischen Kontaktes von Tonale- und Ortler-Campo-
Decke aufgeschlossen. Er wird im NW von der St. Vigil-Linie und im SE von der 
St. Helena-Linie begrenzt (Abb. 2). Nach SW hin wird der Streifen schmäler, bis 
seine Breite in der Nähe von St. Walburg (S. Valburga) nur mehr 200 m beträgt. 
Im Westen ist die Tonale-Einheit von Quartärsedimenten des Ultentals überdeckt. 
Sie ist erst wieder im Klapfbergtal (Val Clapa), auf dem Nachbarblatt 025 „Rab-
bi“ (MARTIN et alii, 1998) aufgeschlossen. Noch weiter im Westen, im Val di Pejo 
(Blatt 042 “Malè”; Abb. 1), endet die Ulten-Einheit und die beiden Streifen der 
Tonale-Einheit laufen zusammen.

Die Hauptmetamorphose in der Tonale-Einheit ist amphibolithfaziell. Die 
Metamorphose ist sicher präalpidisch und kann dem variszischen Ereignis zu-
geordnet werden. Nach DEL MORO & NOTARPIETRO (1987) sind im Veltlin (Val-
tellina), Granitoide in die Paragneise der Tonale-Einheit intrudiert. Sie sind un-
terpermisch und daher nach nach dem Metamorphosehöhepunkt intrudiert. Die 
alpidische Überprägung ist vor allem entlang von lokalen Scherzonen erkenn-
bar. Sie fand bei Bedingungen der unteren Grünschieferfazies statt. Radiome-
trische Rb/Sr und K/Ar Alter von Glimmern aus verschiedenen Bereichen der 
Tonale-Einheit zwischen dem Veltlin (Valtellina) und dem Val di Sole schwanken 
zwischen dem oberen Paläozoikum und Paleozän (THÖNI, 1981; MARTIN et alii, 
1998). Sie können als präalpidische Abkühlalter mit lokal unterschiedlicher, al-
pidischer Überprägung gedeutet werden. Im Blatt „Eppan“ erhielt man Hellglim-
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Abb. 2 – Schema der tek-
tonischen Einheiten des 
ostalpinen Grundgebir-
ges auf Blatt “Eppan”. 
Dargestellt ist auch die 
Störungszone der Judika-
rien-Linie. 
Legende: Alpi Meridio-
nali = Südalpen; Zona di 
taglio della Linea delle 
Giudicarie Nord = Scher-
zone der Nördlichen Ju-
dikarien-Linie; Copertura 
delle Alpi Meridionali 
comprendente il Grup-
pon Vulcanico Atesino = 
Südalpine Sedimentbede-
ckung inkl. der Etschtaler 
Vulkanit-Gruppe; Filladi 
delle Alpi Meridionali = 
Südalpines Grundgebirge 
(Phyllite); Granodiorite 
di M. Croce = Kreuzberg-
Granodiorit; Austroalpino 
= Ostalpin; Principale in-
tercalazione di ortogneiss 
nella Falda dell’Ortles = 
Haupteinschaltung von 
Orthogneis in der Ortler-
Decke (restliche Legende   
siehe Abb. 1). 
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meralter (40Ar/39Ar) von 223.5±1.8 bis 199.2±1.9 Ma (Spiess et alii, 2001). und 
Biotitalter (Rb/Sr Methode) zwischen 199±4 und 198±6 Ma. Diese Alter sind 
vergleichbar mit jenen, die man mit denselben Methoden in der Ulten-Einheit 
erhalten hat. Sie lassen sich wahrscheinlich mit dem fortschreitenden Abkühlen 
der Tonale-Einheit im Laufe des Mesozoikums korrelieren. 

1.1.1. - Sillimanit-führender Paragneis (TTP)

Die beiden Gebiete, in denen Paragneise der Tonale-Einheit aufgeschlossen 
sind, befinden sich im Hangenden der Nördlichen Judikarien-Linie und im Lie-
genden des Kontaktes von Tonale-Einheit und Ortler-Campo-Decke. Im erstge-
nannten Gebiet finden sich die wichtigsten Aufschlüsse am orographisch linken 
Hang des Maraun Baches, am Osthang der Mandelspitz (Monte Ometto) und auf 
dem Faidenberg (Monte Faiden). Das zweite Gebiet erstreckt sich entlang der 
NW Flanke des Ultentals; hier sind die Paragneise vor allem um St. Helena (S. 
Elena) und im Kirchbach aufgeschlossen. Charakteristisch für diese Gesteine 
sind eine deutliche, von Biotit und Hellglimmer gebildete Foliation und zumeist 
kleine Granate, die im Aufschluss jedoch schwer zu erkennen sind. Die Mine-
ralparagenese umfasst Plagioklas, Biotit, Hellglimmer, K-Feldspat, Granat und 
Sillimanit. Obwohl die Mineralogie der Gesteine in den beiden Gebieten iden-
tisch ist, wurden mikrostrukturelle Unterschiede festgestellt, welche eine etwas 
unterschiedliche Metamorphosegeschichte dokumentieren.

Im Gebiet unmittelbar nördlich der Judikarien-Linie kann der Sillimanit so-
wohl prismatisch als auch fibrolithisch ausgebildet sein. Im zweiten Fall ist der 
Fibrolith zumeist mit Biotit (Abb. 3a) verwachsen. Der Granat kommt in kleinen 

Abb. 3 – Paragneis der Tonale Einheit. (a) Fibrolithischer Sillimanit assoziiert mit Biotit in einem 
Parageneis. Probe ANBN50; Lokalität: Mandelspitz, Osthang, 1760 m ü.d.M. (parallele Nicols). (b) 
Paragneis mit fibrolithischem Sillimanit (Sil) und Granat (Grt). Probe DABA31A; Lokalität: Straße 
ins Stafflertal (parallele Nicols).
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(ca. 0,2 bis 1 mm), subidiomorphen manchmal auch skelettartigen Kristallen vor. 
Akzessorisch findet sich Zirkon, Apatit, Rutil und Ilmenit. In glimmerreichen 
Gneisen und Glimmerschiefern fehlt meist Sillimanit und K-Feldspat, dafür tritt 
Staurolith auf. Ein häufig zu beobachtendes Merkmal der Paragneise unmittelbar 
nördlich der Judikarien-Linie ist die vollständige Substitution von Granat durch 
ein feinkörniges Aggregat von Biotit und Sillimanit. Diese Struktur kann durch 
folgende Reaktion erklärt werden: K-Feldspat + Granat + H2O → Biotit + Silli-
manit + Quarz.

Im Liegenden des Kontakts zur Ortler-Campo-Decke enthalten die Paragneise 
kleine Granate (< 1 mm), die durch Einschlüsse von Biotit, Muskowit und Quarz 
charakterisiert sind. Granat-Pseudomorphosen wurden hier nie beobachtet. Silli-
manit ist eher selten und tritt nur als Fibrolith, verwachsen mit Biotit oder einge-
schlossen in Plagioklas, auf (Abb. 3b). Staurolith-Kristalle sind selten und klein. 

Im Bereich des Faidenbergs, im Hangenden der Nördlichen Judikarien-Linie, 
findet man in den Paragneisen dm- bis m-mächtige Einschaltungen von sehr fein-
körnigen Gneisen. Diese Gesteine zeigen folgende Mineralparagenese: Quarz, 
Plagioklas, K-Feldspat, Biotit, Muskowit und Granat. Der Granat ist skelettiert 
und weist Einschlüsse von Quarz, K-Feldspat und Biotit auf. Nebengemengteile 
sind Apatit, Zirkon, Rutil und Ilmenit. Rutil tritt als Einschluss in Plagioklasen 
und K-Feldspäten auf und ist randlich häufig in Ilmenit umgewandelt. Die zu-
meist von Biotiten nachgezeichnete Foliation ist parallel zur regionalen Schiefe-
rung der Paragneise. 

Eine genauere strukturelle Analyse der Paragneise ist im Hangenden der 
Nördlichen Judikarien-Linie möglich. Die älteste erkennbare Foliation (S1) ist 
lokal im Scharnier von engen oder isoklinalen Falten erhalten. Sie geht mit einem 
Wechsel der mineralogischen Zusammensetzung im cm- bis dm-Bereich einher. 
Die Wechsellagerung ensteht durch leukokrate oder feldspatreiche Bänder, die 
mit glimmerreichen, schiefrigen Partien alternieren. Die Hauptschieferung (S2) 
hat die vorhergehende Foliation (S1) entlang enger oder isoklinaler Falten (D2) 
überprägt. Entlang der Hauptschieferungsebenen kristallisiert vor allem Biotit 
und untergeordnet Muskowit. In einigen Fällen erkennt man einen markanten 
Wechsel in der mineralogischen Zusammensetzung im mm- bis cm-Bereich von 
leukokraten Lagen (Q-Domains), bestehend aus K-Feldspat, Plagioklas und Quarz 
und melanokraten Lagen (M-Domains), die vor allem aus Biotit und Hellglimmer 
bestehen. Diese typische Struktur verleiht den Paragneisen lokal das Aussehen 
von Migmatiten. In diesem Zusammenhang ist zu bemerken, dass in analogen 
Paragneisen am Tonale Pass eine partielle Schmelzbildung während des Meta-
morphosehöhepunkts beschrieben wurde (MARTIN et alii, 1998).

Eine darauf folgende Deformationsphase, die in beiden Bereichen der Tona-
le-Einheit sichtbar ist, führt zur Bildung von offenen bis geschlossenen Falten 
(D3) im m- bis cm-Bereich, welche manchmal mit einer Achsenebenenschiefe-
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rung (S3) korreliert sind. Im Dünnschliff ist im Zusammenhang mit dieser Defor-
mation keine Mineralneubildung erkennbar. Es entstehen lediglich Kinkbänder 
in den Biotiten und Hellglimmern. Im Quarz kommt es zur Bildung von De-
formationsbändern und -lamellen (deformation bands und deformation lamel-
lae) sowie zur dynamischen Rekristallisation. Die Foliation S3 kann somit als 
Krenulationsschieferung im Zusammenhang mit einer Drucklösung interpretiert 
werden. Zudem kommt es manchmal zur Chloritisierung von Biotit und Granat. 
Lokal kann man kataklastisch-mylonitische Scherbänder erkennen, die von der 
beginnenden Kristallplastizität des Quarzes charakterisiert sind. Die Bildung von 
gelängten Quarzen, Kinkbändern in den Glimmern und die Chloritisierung des 
Granats kann alpidischen Deformationsereignissen zugeschrieben werden. Ihre 
Entstehung ist zum Teil bedingt durch die besondere Lage der Tonale-Einheit, die 
in Form schmaler, tektonischer Schuppen zwischen den großen alpidischen Stö-
rungszonen der Nördlichen Judikarien-Linie und der Rumo-Linie aufgeschlossen 
sind. Diese Störungen wiederum sind charakterisiert durch niedriggradige, grün-
schieferfazielle Mylonitbänder.

1.1.2. -  Orthogneis (TTO)

Die granitoiden Orthogneise treten in beiden Bereichen der Tonale-Einheit als 
geringmächtige Einschaltungen in den Sillimanit-führenden Paragneisen auf. Die 
Mächtigkeit dieser Körper beträgt maximal 15 Meter.

Die Orthogneise zeigen häufig Spuren einer Deformation, die bei niedriggra-
digen Metamorphosebedingungen stattfand und wahrscheinlich im Zusammen-
hang mit den Bewegungen an den großen tektonischen Hauptlinien steht. An der 
orographisch linken Talflanke des Ultentals treten die Orthogneise in Meter- bis 
Zehnermeter mächtigen Lagen, teilweise zusammen mit Amphiboliten (TTA) 
auf. Sie zeigen im Allgemeinen eine Foliation, sehen aus wie Protomylonite und 
weisen eine niedriggradig grünschieferfazielle Überprägung auf, was ihnen eine 
gelblich grünliche Färbung verleiht. Die Mineralparagenese setzt sich aus Quarz, 
K-Feldspat, Plagioklas, Chlorit und Klinozoisit zusammen. Die Feldspäte wur-
den fast vollständig serizitisiert, während ein großer Teil der Chlorite wohl durch 
Umwandlung aus Biotit entstanden ist. Häufig finden sich Klüfte, welche mit 
clinozoisit und chlorit verfüllt sind. Der Quarz zeigt Spuren dynamischer Rekris-
tallisation bei niedrigen Temperaturen, dadurch bildeten sich feinkörnige Kristal-
laggregate. Eine Orthogneis Lage findet man auch im Hangenden der Nördlichen 
Judikarien-Linie, orographisch links des Rio Valle (Westhang des Faidenberg). 
Es handelt sich um einen pegmatitischen Zweiglimmer-Orthogneis bestehend 
aus Quarz, K-Feldspat, Plagioklas, Hellglimmer, Biotit und Chlorit. Die vie-
len Kataklasezonen im Aufschluss zeugen von einer Deformation bei niedrigen 
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Temperaturen. Das führte zur fast vollständigen Chloritisierung der Biotite, zur 
Entstehung von Deformationslamellen (deformation lamellae) im Quarz und zur 
Bildung von Kinkbändern im Plagioklas. Die Kataklasezonen bestehen aus einer 
serizitreichen, mikrokristallinen Matrix, in der etwas größere, eckige Bruchstü-
cke von Quarz und Plagioklas schwimmen.

1.1.2.1. - Augengneis  (TTOa)

An einigen Stellen sind die Gneise als Augengneise mit mm-cm großen Feld-
spat-Augen ausgebildet. Es handelt sich um geringmächtige (um die 10 m Mäch-
tigkeit), lateral auslinsende Körper innerhalb der Sillimanit-führenden Paragneise 
(TTP). Sie treten nur im Liegenden der Rumo-Linie, entlang der Südostflanken 
von Mandelspitz/Monte Ometto und Kornigl/M. Cornicolo auf.

Diese Augengneise weisen eine markante, von Hellglimmer und Biotit nach-
gezeichnete Foliation auf, die parallel zu jener der umgebenden Paragneise ist. 
Die Mineralparagenese besteht aus Quarz, Plagioklas, K-Feldspat, Biotit und 
Hellglimmer. Die porphyroklastischen Augen werden von perthitischen und an-
tiperthitischen Feldspäten gebildet. Diese sind rund bis oval und können einen 
Durchmesser von bis zu einem Zentimeter erreichen. Um die Feldspataugen 
erkennt man Druckschatten, in denen K-Feldspat, Quarz, Plagioklas und Hell-
glimmer auskristallisiert sind. In der Matrix findet man feinkörnige K-Feldspat 
Aggregate, die durch eine dynamische Rekristallisation von Porphyroklasten ent-
standen sind. Der Quarz zeigt ebenfalls Spuren von dynamischer Rekristallisati-
on bei niedrigen Temperaturen. Manchmal geht eine Umwandlung von Biotit in 
Chlorit mit dieser Deformation einher. Die Mikrostruktur der Augengneise zeigt 
eine Deformation unter niedriggradigen Bedingungen, welche mit den Bewegun-
gen an der Rumo-Linie zusammenhängt.

1.1.3. -  Amphibolit (TTA)

Im Hangenden der Nördlichen Judikarien-Linie sind die Einschaltungen von 
Amphiboliten und Hornblendegneisen in der Tonale-Einheit selten, während sie 
im Grenzbereich zur Ortler-Campo-Decke häufiger auftreten. In der Nähe der 
Rumo-Linie und vor allem im Gipfelbereich des Faidenberg (s. BARGOSSI & 
MORTEN, 1979; PILUSO et alii, 1996) und am Osthang des Kornigl/M. Cornicolo 
wurden wenige dm-breite Amphibolitlinsen gefunden. Weiters ist eine stark retro-
grad überprägte Linse in der Nähe der Hofstelle Stasal (Rumo), unweit der Nörd-
lichen Judikarien-Linie aufgeschlossen. In der nördlichen Zone, im Grenzbereich 
zur Ortler-Campo-Decke, treten bis zu einige Zehnermeter mächtige Amphibo-
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litlagen auf, manchmal in Verbindung mit Orthogneis (TTO). Die wichtigsten 
Aufschlüsse befinden sich nordöstlich von St. Helena/S. Elena und entlang der 
Straße ins Stafflertal.

Die Amphibolite zeigen eine Bänderung, welche durch einen Lagenbau im 
mm-Bereich entsteht. Amphibolreiche Lagen wechseln sich mit plagioklas- und 
quarzreichen Lagen ab. Granat ist mit freiem Auge selten erkennbar.

Die Mineralparagenese der Amphibolite umfasst Hornblende, Plagioklas, 
Quarz ± Biotit ± Granat. Als Nebengemengteile treten Titanit, opake Minerale 
und manchmal Rutil (findet man nur als Einschluss im Granat) auf. Der Plagioklas 
ist häufig saussuritisiert oder in Epidot umgewandelt. Der Granat ist zerbrochen 
und porphyroblastisch, er zeigt Einschlüsse von Quarz, Ilmenit, Amphibol und 
Biotit; oft tritt er in Verbindung mit Epidot und Chlorit auf. Manchmal sind Chlo-
rit-Aggregate erkennbar, die wahrscheinlich durch die vollständige Pseudomor-
phose von Granat gebildet wurden. Biotit ist in der Regel vollständig chloritisiert. 
Zusammen mit den Amphiboliten treten Hornblendegneise und Epidot-führende 
Hornblendegneise auf, welche aus Quarz, Epidot, Amphibol, Plagioklas, Titanit 
± K-Feldspat ± Allanit bestehen. Letzterer Gesteinstyp tritt nur im Gipfelbereich 
des Kornigl/M. Cornicolo auf und ist charakterisiert durch eine Wechsellagerung 
von epidotreichen und amphibolreichen Lagen. In der Nähe der Amphibolite tre-
ten manchmal auch Gesteine auf, die hauptsächlich aus cm großen Hornblenden 
und untergeordnet Plagioklas, Titanit und wenig Quarz bestehen. 

Die älteste erkennbare Foliation (S1) in diesen Gesteinen entsteht durch einen 
Wechsel in der Zusammensetzung, genauer durch die Einschaltung melanokra-
ter Lagen in leukokrate Horizonte. Diese Flächen werden isoklinal verfaltet und 
entlang der Hauptfoliation (S2) geschert. In der Nähe der Rumo- und der St. He-
lena-Linie zeigen die Hornblendegneise und Amphibolite lokal eine mylonitische 
Foliation und/oder sind von spröden Scherzonen durchzogen. In diesen Gesteinen 
ist der Granat zerbrochen und in ein feinkörniges Aggregat umgewandelt, wäh-
rend der Quarz dynamische Rekristallisation zeigt. Zur Mylonitisierung kam es 
unter niedriggradigen Metamorphosebedingungen, wie die gleichzeitige Bildung 
von Chlorit, Serizit und Epidot belegt. 

1.1.4. -  Marmor (TTM)

Das einzige bekannte Marmorvorkommen in der Tonale-Einheit befindet sich 
am Osthang des Kornigl/M. Cornicolo, direkt im Liegenden der Rumo-Linie. 
Es handelt sich um eine ca. 50 cm mächtige Lage, die in Hornblendegneise 
eingeschaltet ist. Das Auftreten von Marmoren in Verbindung mit Amphiboliten 
ist eine Besonderheit der Tonale-Einheit (MARTIN et alii, 1998). Deshalb wurde der 
Marmorhorizont trotz seiner geringen Mächtigkeit in die Karte eingezeichnet. 
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1.2. - TONALE-DECKE: ULTEN-EINHEIT

Die Ulten-Einheit besteht aus zwei Bereichen, die eine unterschiedliche meta-
morphe Überprägung aufweisen. Der südliche Abschnitt, aufgeschlossen im Be-
reich des Bergrückens (le Maddalene) zwischen Ulten- und Nonstal, besteht vor 
allem aus Migmatiten. Der nördliche Abschnitt, welcher die steilen Hänge des 
Ultentals um den Pankrazer See (Lago Alborelo) prägt, besteht aus Paragneisen, 
welche keine Spuren von partieller Aufschmelzung zeigen. Die beiden Bereiche 
wurden in der Ulten-Einheit zusammengefasst, da der Übergang zwischen den 
Migmatiten und den Paragneisen fließend ist. Außerdem tritt in beiden Bereichen 
Kyanit auf.

Das Vorkommen von Migmatiten belegt, dass der südliche Teil der Ulten-Ein-
heit unter mittel- bis hochgradigen Metamorphosebedingungen überprägt wurde. 
Es ist wichtig festzuhalten, dass zusammen mit den Kyanit-führenden Migma-
titen auch Metabasite mit Relikten von Eklogiten (GODARD et alii, 1996) sowie 
Linsen von Granat-Peridotiten (OBATA & MORTEN, 1987) auftreten. Daher ist 
anzunehmen, dass die mittel- bis hochgradige Metamorphose unter Hochdruck-
Bedingungen im Inneren eines verdickten Krustenstapels stattgefunden hat. Die 
Kyanit-führenden Paragneise im nördlichen Abschnitt hingegen sind unter mit-
telgradigen Metamorphosebedingungen entstanden, wie das häufige Auftreten 
von Staurolith belegt. Analoge Lithologien wurden an der orographisch rechten 
Flanke des Val di Sole (Blatt 042 „Malè“) beschrieben, wo sie als Übergangszo-
ne zwischen der Ulten-Einheit s.s. und der Tonale-Einheit interpretiert wurden 
(MARTIN et alii, 1998).

Die mittel- bis hochgradige Metamorphose der Ulten-Einheit ist variszischen 
Alters, wie die radiometrischen Altersdaten sowohl der Migmatite als auch der 
Granat-Peridotite belegen. Ursprünglich wurde der Metamorphosehöhepunkt bei 
365 Ma angenommen, ermittelt mit der 207/206Pb Methode an Zirkonen der Mig-
matite der Cima Binasia (Blatt 025 “Rabbi”; HAUZENBERGER et alii, 1993). TU-
MIATI et alii (2003) erhielten Alter um 330 Ma durch Datierung von Migmatiten 
und Granat-Peridotiten des Hochwart/Vedetta Alta mittels der Sm/Nd Methode. 
Diese Ergebnisse stimmen mit den Zirkon-Altern überein, die GEBAUER & GRÜ-
NENFELDER (1979) mit der U/Pb Methode an Granat-Peridotiten gemessen haben 
(336 und 332 Ma). Die Rb/Sr Alter der Glimmer schwanken zwischen 300 Ma 
(Hellglimmer; HAUZENBERGER et alii, 1993) und ca. 180 Ma (Biotit; DEL MORO 
et alii, 1993) und stehen im Zusammenhang mit der sukzessiven Abkühlung der 
Ulten-Einheit zwischen Jungpaläozoikum und Mesozoikum. 
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1.2.1. - Granat-Kyanit-führender Paragneis (TUG)

Es handelt sich um hochgradig metamorphe Gneise, die in einem NE-SW 
streichenden Streifen zwischen Mandelspitz/Monte Ometto im Süden und Marau-
ner Berg/Monte Marano im Norden aufgeschlossen sind. Im Allgemeinen kom-
men sie zusammen mit den stromatischen Migmatiten vor. Die Übergänge sind 
fließend. In einigen Fällen finden sich die Granat-Kyanit-führenden Paragneise 
im Liegenden der Migmatite, wie z.B. am Mandelspitz/Monte Ometto. An an-
deren Stellen ist die geometrische Beziehung zwischen den beiden Lithologien 
weniger eindeutig und es kann nicht ausgeschlossen werden, dass die Paragneise 
in die Migmatite eingefaltet sind, wie z.B am Marauner Berg/Monte Marano zu 
beobachten ist. Der Übergang vom Paragneis zu den stromatischen Migmatiten 
wird an einigen Stellen von boudinierten Peridotit-Körpern markiert, so z.B. im 
Bereich der Mandelspitz/Monte Ometto und des Kornigl/Monte Cornicolo. In der 
Umgebung der Gampen Alm/Malga di Campo findet man die Peridotite inner-
halb der stromatischen Migmatite. Die Mächtigkeit der Granat-Kyanit-führenden 
Paragneise ist aufgrund der komplexen Tektonik schwer abzuschätzen; generell 
scheint sie über 100 m zu betragen. Die Rumo-Linie bildet die Untergrenze zu 
den Paragneisen der Tonale-Einheit. Diese Störung ist charakterisiert durch eine 
lokale retrograde Überprägung in der Grünschiefer Fazies und durch Ausbildung 
einzelner kataklastisch-mylonitischer Scherbänder. 

Die Mineralparagenese der Gneise umfasst Quarz, Feldspat, Granat, Kyanit, 
Biotit, Rutil und manchmal Hellglimmer. Die sehr deutlich ausgebildete Haupt-
schieferung (S1) entsteht durch eine Wechsellagerung im mm-Bereich von mela-
nokraten (Biotit, Granat und Kyanit) und leukokraten Lagen (Quarz, Plagioklas 
und K-Feldspat). Die Schieferung wird durch gelängte Quarze, Biotit und selte-
ner auch durch Kyanit und Hellglimmer definiert. Auf den Schieferungsflächen 
ist im Allgemeinen ein Streckungslinear ausgebildet, das auf einer bevorzugten 
Orientierung der Quarzkristalle, manchmal auch der Kyanite beruht. Die Pa-
ragneise können als Protomylonite oder Blastomylonite bezeichnet werden, da 
sie typischerweise Granat-, Kyanit- und K-Feldspat-Porphyroklasten in einer 
Quarz-Feldspat Matrix aufweisen. K-Feldspat tritt oft in dünnen langgezogenen 
Kristall-Aggregaten auf, welche durch dynamische Rekristallisation von Por-
phyroklasten entstehen. Manchmal kann man „Kern-Mantel“ Mikrostrukturen 
(core-and-mantle) beobachten: dabei werden große K-Feldspat Porphyroklasten 
von einem feinkörnigen Aggregat desselben Minerals umhüllt. Die meist kleinen 
Granatkristalle können als Einschlüsse im Kyanit auftreten. Im Druckschatten 
der Granate findet man Biotit. Der Kyanit ist häufig deformiert, er löscht undulös 
aus und zeigt Kinkbänder (Abb. 4a). Der Quarz in der Matrix bildet Bänder von 
großen Kristallen, welche in Richtung der Foliation extrem gelängt wurden (Abb. 
4a). Diese Mikrostruktur ist typisch für Mylonite, welche durch eine Deformation 
unter hochgradigen Metamorphose-Bedingungen entstanden sind.
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1.2.1.1. - Stromatischer  Migmati t  (TUGb)

Als stromatische Migmatite (ASHWORTH, 1985) wurden jene Gneise definiert, 
welche dadurch charakterisiert sind, dass das Paläosom von unregelmäßigen 
Leukosom-Adern durchzogen wird. Diese Migmatite sind eine der typischsten 
Lithologien der Ulten-Einheit (GODARD et alii, 1996), da sie vom Faidenberg/M. 
Faiden im Süden bis zum Bereich des Hochwart/Vedetta Alta und zum Marauner 
Berg/M. Marano im Norden vorkommen. Entlang der Linie Faidenberg - Man-
delspitz - Kornigl ist der tektonische Kontakt der Migmatite mit den Paragneisen 
der Tonale-Einheit entlang der Rumo-Linie gut zu sehen (Abb. 1). Unmittelbar 
in Hangenden des Kontakts zeigen die Migmatite lokal eine grünschieferfazielle, 
retrograde Überprägung, charakterisiert durch Chlorit und Serizit. Lokal treten 
kataklastisch-mylonitische Scherzonen auf, die zur Bildung einer glimmerreichen 

Abb. 4 – Einige charakteristische Lithologien der Ulten Einheit. (a) Granat-Kyanit-führender Pa-
ragneis. Man erkennt die Kinkbänder im Kyanit (Ky) und den zu Bändern gelängten Quarz (Qtz). 
Probe WAL41; Lokalität: Kornigl (gekreuzte Nicols). (b) Kyanit- Staurolith-führender Zweiglimmer-
Paragneis. Probe LP16; Lokalität:  Straße zur Malga Punta, beim Zoggler Staudamm, 1215 m ü.d.M. 
(parallele Nicols). (c) Granat-führender Peridotit. Man erkennt eine Entmischung des Granats im In-
neren der Klinopyroxene. Probe ANBN60; Lokalität: Buca di Cloz, 2300 m ü.d.M. (gekreuzte Nicols). 
(d) Stromatische Migmatite:  cm-dicke Lagen aus Leukosom zwischengeschaltet im Palöosom. 
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schwarzen Fazies führen, welche hier im Wechsel mit den leukokraten Gneisen 
auftritt. Nach oben hin zeigt sich zunehmend das typische Erscheinungsbild der 
stromatischen Gneise: mm- bis cm-dicke Leukosom-Adern, welche das Paläo-
som durchziehen, sowie makroskopisch erkennbarer Granat und viel Hellglim-
mer, assoziiert mit Biotit auf den Foliationsflächen (Fig. 4d). Der Übergang von 
den stromatischen Migmatiten zu den anderen Lithologien der Ulten-Einheit ist 
meist fließend. Der Wechsel zu den Granat-Kyanit-führenden Paragneisen (TUG) 
ist durch die Ausbildung einer engständigen, planaren Foliation in Verbindung 
mit viel Kyanit und Granat gekennzeichnet; das Fehlen von Leukosom-Adern 
ermöglicht die Abgrenzung der Zweiglimmer-Paragneise.

Die Mineralparagenese der stromatischen Migmatite besteht aus Quarz, Pla-
gioklas, Hellglimmer, Biotit, Granat, Rutil ± Kyanit. Hellglimmer ist reichlich 
vorhanden, während Kyanit nur in geringen Mengen und skelettiert auftritt. Die 
älteste erkennbare Foliation (S1) entstand vor der partiellen Aufschmelzung. Dies 
wird belegt durch die bevorzugte Ausrichtung der Leukosom-Adern parallel zu 
dieser Anisotropie, die demnach schon vorher existiert haben muss. Die Foliation 
S1 wurde in der Folge isoklinal verfaltet (D2), was zur Bildung einer Achsenebe-
nenschieferung (S2) führte. Die im Zuge der Deformationsphase D2 entstandenen 
Strukturen wurden schließlich noch von offenen Falten (D3) überprägt, die im 
Bereich des Hochwart/Vedetta Alta gut zu sehen sind (GODARD et alii, 1996).

In den Migmatiten gibt es verschiedene Generationen von pegmatitischen 
Gängen. Die ältesten wurden von der D3 Faltung verfaltet oder boudiniert, wäh-
rend die jüngsten fast undeformiert vorliegen. In der Nähe der Peridotite findet 
man massige, leukokrate Körper mit pegmatitischer Struktur, welche Linsen von 
stromatischen Gneisen sowie granatreiche Gesteinsblöcke enthalten, die als Res-
tite interpretiert werden können. In den stromatischen Migmatiten gibt es nebuliti-
sche Bereiche mit einer Mächtigkeit zwischen einigen Metern und Zehnermetern. 
Diese sind charakterisiert durch die Paragenese Quarz, Plagioklas, K-Feldspat, 
Hellglimmer, Biotit, Granat ± Kyanit und Rutil. Die Granat Kristalle sind meist 
klein, Kyanit ist selten und skelettiert. Im Untersuchungsgebiet sind die nebuliti-
schen Horizonte parallel zur regionalen Schieferung (S2) der Migmatite, jedoch 
aufgrund der geringen Mächtigkeit nicht kartierbar.

1.2.2. - Zweiglimmer-Paragneis (TUN)

Die Zweiglimmer-Paragneise sind der häufigste Gesteinstyp des ostalpinen 
Grundgebirges im Blatt „Eppan“. Sie treten an beiden Flanken des Ultentals von 
St. Walburg bis hin zur Staumauer des Pankrazer Sees/Lago Alborelo auf. Nach 
Süden hin geht diese Lithologie allmählich in die stromatischen Migmatite über; 
die Grenze wurde mit dem Auftreten der cm-dicken Leukosom-Adern gezogen. 
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Im SE grenzen die Paragneise entlang der Nördlichen Judikarine Linie tektonisch 
an die südalpinen Einheiten, während im NW die wichtige St. Helena Scherzo-
ne die Ulten-Einheit von der Tonale-Einheit trennt. Im Aufschluss werden die 
Paragneise durch eine ausgeprägte Schieferung, auf deren Flächen man deutlich 
Hellglimmer und Biotit erkennt, sowie durch das Auftreten von viel Feldspat 
charakterisiert. Es kommen auch stark geschieferte Lithotypen vor, in denen der 
Hellglimmer Anteil zu Lasten des Plagioklases erhöht ist. Weiters sind Meter bis 
Zehnermeter mächtige quarzreiche Bänder häufig. Die Mineralparagenese besteht 
aus Quarz, Plagioklas, Hellglimmer, Biotit, K-Feldspat, Granat ± Chlorit ± Stau-
rolith ± Kyanit. Während Kyanit eher selten vorkommt (Abb. 4b), fehlt Sillimanit 
gänzlich. Das Auftreten von Kyanit - wenn auch nur vereinzelt -und der fließende 
Übergang zu den stromatischen Migmatiten haben es ermöglicht, die Zweiglim-
mer-Paragneise der Ulten-Einheit zuzuordnen. Außerdem beschreiben LORENZONI 
& ZANETTIN LORENZONI (1969) Kyanit in analog ausgebildeten Paragneisen, die 
im Bereich des Vigiljoch/Monte S. Vigilio an der orographisch linken Flanke des 
Ultentals, unmittelbar nördlich des Blattes „Eppan“ aufgeschlossen sind. In den 
Paragneisen ist der Granat generell poikilitisch oder skelettiert, mit Einschlüssen 
von Biotit und Quarz. Staurolith wird zum Teil von Hellglimmer ersetzt, während 
der Kyanit eine Corona aufweist, welche aus Hellglimmer oder Margarit besteht. 
Das Auftreten von Kyanit in den Paragneisen der Ulten Zone wurde schon von 
MARTIN & SANTINI (1989) im Blatt „Malè“ beschrieben. Im Allgemeinen fand die 
Deformation der Paragneise bei mittleren Temperaturen statt, das zeigen die lo-
baten Korngrenzen der Quarze in Verbindung mit mehrphasigen Foliationen und 
Sigmaklasten. In der Nähe der Nördlichen Judikarien-Linie hingegen zeigen die 
Paragneise Spuren einer Deformation bei niedrigen Temperaturen. Man erkennt 
eine beginnende Krenulationsschieferung mit Subkornbildung von Quarz.

1.2.3. - Peridotit (TUD)

Peridotite treten in Form Meter bis Zehnermeter großer Boudins in den stro-
matischen Migmatiten oder am Kontakt zwischen den Migmatiten und den Gra-
nat-Kyanit-führenden Paragneisen auf. Die wichtigsten Aufschlüsse befinden 
sich im Bereich um Mandelspitz, Hochwart, Kornigl und Marauner Berg. Der 
primäre Kontakt zwischen Peridotiten und Umgebungsgestein ist nicht leicht zu 
erkennen, da er meist im Rahmen der alpinen Deformation überprägt wurde und 
zudem häufig auch serpentinisiert ist. In einigen Fällen kann ein Reaktionssaum 
mit Phlogopit ausgebildet sein, der auf metasomatische Prozesse während oder 
nach der partiellen Aufschmelzung zurückzuführen ist.

Meistens sind die Peridotite frei von Granat und können aufgrund ihrer Zu-
sammensetzung aus Olivin, Klinopyroxen, Orthopyroxen, Amphibol ± Spinell ± 
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Phlogopit ± Chlorit (MAROCCHI et alii, 2005a) als Lherzolithe klassifiziert wer-
den. In einigen Fällen tritt auch Peridotit mit viel Orthopyroxen (Harzburgit) oder 
Olivin (Dunit) auf. Nur an zwei Stellen, nördlich des Hochwart/ Vedetta Alta und 
in der Schlucht von Cloz/Buca di Cloz, findet man Granat, der aufgrund seiner 
Größe von mehreren Zentimetern im Aufschluss gut erkennbar ist.

Die Peridotite sind selten protogranular, also grobkörnig und ungeschiefert. 
Meistens sind sie mehr oder weniger stark deformiert, was zur Bidung einer fein-
körnigen Matrix aus Olivinkristallen, mit Porphyroklasten von Pyroxen, Amphi-
bol und manchmal Granat führt. Die mehr oder weniger deutliche Foliation wird 
durch die bevorzugte Orientierung von Amphibol, Chlorit, Pyroxen und manch-
mal auch Phlogopit abgebildet. Die Granat-Peridotite zeigen im Allgemeinen ein 
porphyroklastisches Gefüge und entstanden aus protogranularen, Spinell-führen-
den Peridotiten (OBATA & MORTEN, 1987; RAMPONE & MORTEN, 2001). Diese 
Umwandlung kann belegt werden, da Granat als Saum um braune Spinellkristalle 
gebildet wurde. In anderen Fällen findet sich Granat als Entmischung in Klino- 
und Orthopyroxen Porphyroklasten (AMTHAUER et alii, 1971), wie man sowohl 
in der Schlucht von Cloz (Abb. 4c) als auch am Hochwart beobachten kann. Der 
Granat ist häufig von einer feinkörnigen, symplektitischen Corona umgeben (Ke-
lyphit), die infolge von Umwandlungsreaktionen im Zuge der Hebung der Peri-
dotite gebildet wurde. In einigen Proben ist der Granat vollständig ersetzt, sodass 
nur aufgrund der teilweise rekristallisierten, kelyphitischen Reste darauf rückge-
schlossen werden kann. 

Die an Kornigl, Mandelspitz und Marauner Berg aufgeschlossenen Peridotite 
sind häufig serpentinisiert. Man kann die primäre Mineralparagenese aber noch 
erkennen: sie zeichnet sich durch das Fehlen von Granat und von keliphitischen 
Reliktstrukturen aus. Im Aufschluss sind diese Peridotite im Allgemeinen ge-
schiefert und weisen deutlich erkennbare Porphyroklasten von Orthopyroxen auf. 
Zudem findet sich immer Spinell in der feinkörnigen Olivin-Matrix.

1.2.4. - Orthogneis (TUO)

Es handelt sich um leukokrate, granitische Orthogneise östlich von St. Helena 
und in der Nähe des Pankrazer Sees/Lago Alborelo. Es handelt sich um lateral 
auslinsende Einschaltungen in den Zweiglimmer-Paragneisen. Die Mächtigkeit 
dieser Orthogneislagen ist gering, zumeist weniger als wenige Zehnermeter.

Die Mineralparagenese besteht aus Quarz, K-Feldspat, Plagioklas, Hellglim-
mer ± Biotit ± Chlorit. Die Orthogneislagen sind schieferungsparallel in die Zwei-
glimmer-Paragneise eingelagert. Sie weisen immer eine Foliation in Verbindung 
mit einem deutlichen Streckungslinear auf, was ihnen ein mylonitisches Aussehen 
verleiht. Die Foliation wird definiert durch Lagen von syndeformativen Seriziten 
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und Quarzbändern, welche durch dynamische Rekristallisation entstanden. In der 
feinkörnigen Matrix findet man als Porphyroklasten viele zerbrochene Feldspäte 
und manchmal auch Glimmerfische (mica fishes). Die intensive, nicht koaxiale 
Deformation in den Orthogneisen ist auf die Nähe zur tektonischen Grenze der 
Ulten-Einheit zurückzuführen. Der nahe dem Pankrazer See/Lago Alborelo auf-
geschlossene Orthogneis wird vom mylonitischen Scherbereich der Nördlichen 
Judikarien-Linie beeinflusst. Der Orthogneis bei St. Helena liegt im Nahbereich 
des tektonischen Kontakts mit der Tonale-Einheit.

1.2.4.1. - Orthogneis  mit  Feldspat-Augen  (TUOa)

Lokal weisen die Orthogneise eine markante Textur mit Feldspat-Augen auf. 
Diese Gesteine treten in einigen, Zehnermeter-großen Linsen im Liegenden des 
Kontakts der Tonale-Einheit zur Ulten-Einheit auf. Der bedeutendste Aufschluss 
liegt in der Nähe des Fuchsenhofes, südwestlich von St. Helena. Der Durchmes-
ser dieser Linse beträgt etwas weniger als 100 m. 

Im Aufschluss bemerkt man sofort die großen, ovalen, weißen Feldspat-
Augen, welche Durchmesser von einigen Zentimetern erreichen können. Diese 
großen Augen, eingebettet in einer Matrix aus Quarz und Glimmer, erlauben es, 
diese Orthogneise von den „normalen“ Orthogneisen (TUO) abzugrenzen. Im 
Aufschluss ist die Matrix der Orthogneise sehr ähnlich jener der umgebenden 
Paragneise. Daher ist die Grenze zwischen den beiden Lithologien nie scharf und 
wurde dort gezogen, wo die Feldspat-Augen verschwinden. 

Die Mineralparagenese umfasst Blasten von K-Feldspat (Mikroklin) in einer 
Matrix aus Quarz, Plagioklas, Biotit und Hellglimmer. Zu den Nebengemeng-
teilen zählen Epidot, Titanit und Zirkon. Die Hauptschieferung wird durch Bi-
otit und Muskowit nachgezeichnet und zeigt häufig eine Krenulation, welche 
zur Ausbildung einer neuen Foliation führt, die jedoch nicht in Verbindung mit 
einer Mineralneubildung steht. Diese Deformation verursacht auch eine diffuse 
Rekristallisation des Quarzes in Form kleiner Körner. Die neue Foliation ist ver-
bunden mit einer nicht koaxialen Deformation. Dies belegen die asymmetrischen 
Druckschatten um die K-Feldspat-Porphyroklasten und die SC-Gefüge. Wie auch 
die normalen Orthogneise (TUO) erhalten diese Gesteine durch die Deformation 
lokal ein mylonitisches Gefüge, vor allem nahe der St. Helena-Linie.

1.3. - ORTLER-CAMPO-DECKE: PEJO-EINHEIT

Die Ortler-Campo-Decke umfasst mehrere Einheiten, die im angrenzenden 
Blatt 1:50.000 „Rabbi“ aufgeschlossen sind. Im Untersuchungsgebiet (Abb. 2) 
tritt nur die Pejo-Einheit auf. Sie ist geprägt von einer wahrscheinlich variszi-
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schen, mittelgradigen Metamorphose, die von einer alpidischen, grünschieferfa-
ziellen Metamorphose überprägt wird.

Die Pejo-Einheit besteht zu einem guten Teil aus Staurolith-führenden Gra-
natglimmerschiefern und ist in Falkomai/Valcomai und entlang der orographisch 
linken Flanke des Ultentals aufgeschlossen. In den angrenzenden Gebieten (z.B. 
Blätter 1:50.000 „Rabbi“ und „Malè“) grenzt diese Einheit entlang der Pejo-Linie 
an die Tonale-Decke. Bei der Pejo-Linie handelt es sich um eine sinistral transten-
sive, oberkretazische Störung, die mit 30°-40° gegen SSE einfällt (MARTIN et alii, 
1991; WERLING, 1992; MÜLLER et alii, 2001). Demnach wird in diesem Bereich 
die Ortler-Campo-Decke, die ja im Liegenden der Pejo-Linie liegt, von der Tona-
le-Decke tektonisch überlagert. Im Bereich Blatt „Eppan“ sind die geometrischen 
Beziehungen zwischen den beiden Grundgebirgsdecken umgekehrt: entlang der 
orographisch linken Seite des Ultentals überlagern die Glimmerschiefer der Ort-
ler-Campo-Decke die Paragneise der Tonale-Decke entlang einer NNE-SSW strei-
chenden und nach WNW einfallenden tektonischen Grenze, die in dieser Arbeit 
„St. Vigil-Linie“ genannt wird. Diese Störung umfasst ein komplexes System von 
Mylonitbändern und Kataklasiten, welche an der linken Flanke des Ultentals ent-
lang einer mächtigen, gut sichtbaren Einschaltung von granitischem Orthogneis 
(OOR) auftritt (Abb. 2). In der Gegend um Pejo (Blatt 1:50.000 “Malè”) hat die 
alpidische Metamorphose zur Kristallisation von Chloritoid aus Staurolith, zur 
Rekristallisation von Biotit und Hellglimmer und wahrscheinlich zur Bildung von 
Anwachssäumen in Granat geführt (WERLING, 1992). Das alpidische Metamor-
phose-Ereignis ist durch kretazische Abkühlalter, die mittels K/Ar, 40Ar/39Ar und 
Rb/Sr Methode an Glimmern ermittelt wurden, gut dokumentiert (THÖNI, 1981; 
SPIESS et alii, 2001). Im Bereich Blatt „Eppan“ wurden Alter von 87.0±1.1 Ma 
mit der 40Ar/39Ar Methode an Hellglimmer und ein Alter von 73±1 Ma mit der 
Rb/Sr Methode an Biotit bestimmt (SPIESS et alii, 2001).

1.3.1. -  Staurolith-führende Granatglimmerschiefer (OMI)

Das weitverbreitetste Gestein der Ortler-Campo-Decke ist ein Zweiglimmer-
schiefer mit Granat ± Staurolith und Chlorit. Häufig treten cm-große Quarzlin-
sen- und Knauern auf, welche die regionale Schieferung und insbesondere die 
Faltenscharniere hervorheben.

Dieses Gestein ist in Falkomai und in den höher gelegenen Bereichen der 
orographisch linken Talflanke des Ultentals allgegenwärtig.

Im basalen Abschnitt der Ortler-Campo-Decke (Hofer Bach) treten gneisige 
Glimmerschiefer auf, die sich von jenen der Tonale Decke unterscheiden durch 
das Fehlen von Sillimanit sowie durch das Auftreten von Serizitaggregaten, ent-
standen durch Pseudomorphose von Staurolith. Manchmal sind diese Gesteine in-
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tensiv deformiert, was zur Ausbildung eines blastomylonitischen Gefüges führte. 
Im Dünnschliff erkennt man lobate Korngrenzen bei Quarzen, die typisch sind für 
Rekristallisation durch Migration. Dies weist darauf hin, dass die Deformation 
bei mittleren Temperaturen stattfand.

1.3.1.1. - Quarzi t ische Li thofazies  (OMIa)

Im südöstlichen Gebiet gehen die Glimmerschiefer in quarzreiche Paragneise 
über. Diese Lithofazies führt vereinzelt Granat und geht manchmal in dunkel-
graue, massive Quarzite mit Plagioklas, Muskowit, chloritisiertem Biotit und Se-
rizit über. Die quarzitischen Niveaus haben sich als gute Marker zur Klärung der 
Strukturen erwiesen: sie heben die D2 Falten und deren Achsenebenenschiefe-
rung, welche als regionale Schieferung S2 ausgebildet ist, deutlich hervor. manch-
mal finden sich Relikte einer älteren Schieferung (S1) in den undeformierten Zwi-
schenlagen (microlithons) der S2.

Im Dünnschliff ist die Beziehung zwischen der Kristallisation der Granat-, 
Staurolith- und Feldspat-Porphyroblasten und der Bildung der regionalen Schie-
ferung S2 erkennbar. Insbesondere kann man beobachten, dass diese Minerale 

Abb. 5 – Staurolith (St) mit eingeregelten Einschlüssen opaker Minerale. Man beachte, dass die ent-
lang einer internen Foliation Si eingeregelten Einschlüssen fast parallel zur Hauptfoliation der Probe 
orientiert sind. Der Staurolith selbst ist von einer Corona aus Hellglimmer umgeben. Quarzitische 
Lithofazies der Staurolith-führenden Granatglimmerschiefer. Probe DABA27; Lokalität: Straße nach 
Falkomai, 1625 m ü.d.M. (2-fache Vergrößerung; parallele Nicols).
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eine bereits vorhandene Foliation überwachsen, wie die eingeregelten Einschlüsse 
belegen (Abb. 5). Die von den Einschlüssen in den Mineralen definierte Foliation 
ist nahezu parallel zur regionalen Schieferung S2. Deshalb kann man davon aus-
gehen, dass Granat, Staurolith und Feldspat nach der S2 Foliation gewachsen sind 
und während der darauf folgenden Deformation leicht rotiert wurden. Diese Beo-
bachtung wird untermauert durch das Auftreten von porphyroblastischem Granat, 
welcher die parallel zur S2 Schieferung eingeregelten Glimmer überwächst. Die 
nachfolgende retrograde Überprägung verursacht die randliche Umwandlung von 
Granat in ein Serizit-Chlorit-Gemenge und die Bildung einer Serizit-Corona um 
Staurolith. Häufig ist Staurolith auch vollständig durch feinkörnige Serizitaggre-
gate ersetzt.

1.3.2. - Orthogneis (OOR)

Die Ortler-Campo-Decke ist durch das Auftreten von metagranitoiden Kör-
pern charakterisiert, die lokal sehr groß werden können und deren Protolithe 
prä-variszisches Alter aufweisen. Die Körper sind zumeist einige Zehnermeter 
mächtig und südlich der Innerfalkomai Alm (Malga Valcomai di dentro) beson-
ders häufig. Die Mineralparagenese besteht aus Quarz, Plagioklas, K-Feldspat, 
Hellglimmer ± Biotit.

Der Orthogneiskörper mit der größten Mächtigkeit und einer bedeutenden la-
teralen Ausdehnung (fast 6 km) erstreckt sich im Hangenden der St. Vigil-Linie 
am Kontakt zur Tonale-Einheit. Die wichtigsten Aufschlüsse befinden sich im 
Kirchbachtal, auf der Höhe des Hofes Bachmann.

Dieser ausgedehnte Orthogneiskörper streicht NE-SW, parallel zur tektoni-
schen Deckengrenze und zur regionalen Schieferung. Die Mächtigkeit beträgt 
über 100 m. Es handelt sich um einen grobkörnigen, manchmal pegmatitischen 
Orthogneis mit einem stark ausgeprägten Augen-Gefüge. Lokal kann man eine 
markante retrograde Überprägung in Grünschiefer Fazies feststellen, die wahr-
scheinlich alpidischen Alters ist. Weiters tritt eine deutlich ausgeprägte Schie-
ferung auf, die zu einem mylonitischen Aussehen des Gesteins führt. Im Dünn-
schliff erkennt man Mikroklin- und Plagioklas-Porphyroklasten in einer Matrix 
von Quarz, Feldspat, Hellglimmer und chloritisiertem Biotit. Der Quarz zeigt 
Rekristallisation durch Rotation, welche typisch für niedrige Temperaturen ist. 
Diese Deformation muss im Zusammenhang mit den Bewegungen entlang der 
St. Vigil-Linie gesehen werden, welche die Ortler-Campo- von der Tonale-Decke 
trennt.
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1.3.3. - Amphibolit (OAF)

Geringmächtige (10-20 m) Amphibolte (OMI) treten in den Staurolith-füh-
renden Granatglimmerschiefern auf. Im Bereich des Falkomai Sees ist dieses Ge-
stein gut aufgeschlossen.

Es handelt sich um Bänderamphibolite, charakterisiert durch eine Wechsel-
lagerung im mm-Bereich, welche durch den Wechsel von amphibolreichen und 
feldspatreichen Lagen entsteht. Seltener können auch plagioklasreiche Gesteine 
mit einer teilweise noch erkennbaren magmatischen Textur beobachtet werden, 
die an einen Flasergabbro erinnern. Die Mineralparagenese der Amphibolite um-
fasst Amphibol, Granat, Biotit, Quarz und Plagioklas. Wie bei den vorher be-
schriebenen Glimmerschiefern ist der Granat auch hier skelettiert und zeigt Ein-
schlüsse von Quarz und Plagioklas. 

1.3.4. - Marmor (OMA)

Im Bereich des Naturnser Hochwart/Guardia Alta finden sich in den Stauro-
lith-führenden Granatglimmerschiefern (OMI) einige Einschaltungen von unrei-
nen Marmoren mit wenigen Zehnermeter Mächtigkeit. Die gelblich grau gebän-
derten Marmorlagen sind parallel zur regionalen Schieferung und treten in der 
Nähe eines Amphibolitzuges (OAF) auf. Sie bestehen aus Kalzit mit wenigen fein 
verteilten Quarz-, Hellglimmer- und Plagioklaskristallen. In einigen Fällen tritt 
sehr viel Quarz auf. Im Bereich des Vigiljochs/M. S. Vigilio wurden auch Mar-
more mit Epidot-Tremolitbändern beschrieben, welche zum Teil auch Diopsid 
enthalten (LORENZONI & ZANETTIN LORENZONI, 1969).

1.3.5. - Orthogneis von Martell: pegmatitische Gänge (OGMa)

Es handelt sich um granitoide Orthogneise, welche im benachbarten Blatt 
„Rabbi“ einen ausgedehnten Intrusionskörper bilden und aus spät- bis postvaris-
zischen Protolithen entstanden sind. Im Blatt „Eppan“ treten nur pegmatitische 
Gänge mit einer Mächtigkeit zwischen wenigen Zentimetern und einigen Zeh-
nermetern in den Staurolith-führenden Granatglimmerschiefern (OMI) und im 
Haupthorizont der Orthogneise (OOR) auf. Die besten Aufschlüsse befinden sich 
in der Nähe des Kontakts zwischen diesen zwei Lithologien, wie man entlang des 
Hofer Bachs feststellen kann.

Es handelt sich um mittelkörnige, leukokrate Gesteine, die lokal eine mylo-
nitische Foliation aufweisen. Die Mineralparagenese besteht aus Quarz, K-Feld-
spat, Plagioklas, Muskowit und untergeordnet Granat. Im Dünnschliff zeigen die 
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Gesteine ein blastomylonitisches Gefüge: der K-Feldspat, zumeist Mikroklin, ist 
häufig in ein Aggregat von kleinen Kristallen umgewandelt. Der Quarz zeigt lo-
bate Korngrenzen, die typisch für dynamische Rekristallisation durch Migration 
sind. Beide Gefüge dokumentieren eine Deformation bei mittleren Temperaturen, 
wie sie auch für die Glimmerschiefer abgeleitet wurden.

2. - SÜDALPEN

2.1. - METAMORPHES GRUNDGEBIRGE: BRIXEN EINHEIT

Das südalpine kristalline Grundgebirge ist in einem schmalen Bereich zwi-
schen der Judikarien-Linie im Westen und der Völlaner Linie im Osten aufge-
schlossen. Es besteht aus einer einzigen, variszisch niedriggradig metamorphen 
Einheit. Diese wird von plutonischen Körpern und Gängen verschiedenen Alters 
(permisch bis oligozän) intrudiert und durchschlagen. In der Brixen Einheit (ent-
spricht dem „Brixener Quarzphyllit“ Auct.) treten im Bereich des Kartenblattes 
nur zwei Lithologien auf.

2.1.1. - Quarzphyllit (BSS)

Diese Gesteinseinheit ist über den gesamten Aufschlussbereich sehr homo-
gen; die besten Aufschlüsse befinden sich im Bereich des Wiesen Bachs/Rio dei 
Prati bei St. Pankraz/San Pancrazio.

Es handelt sich um silberfarbige, bleigraue bis schwarze Phyllite mit Muskowit, 
manchmal Biotit, Chlorit, Albit und Ilmenit. Die Korngröße dieser Gesteine liegt 
meist im Submillimeter Bereich, nur lokal sind die Kristalle größer ausgebildet. 
Das Gestein zeigt eine markante Spaltbarkeit parallel zu den Schieferungsflächen. 
Es treten verbreitet cm- bis dm-große, weiße Quarzlinsen auf, die typischerweise 
parallel zur Schieferung gelängt sind.

2.1.1.1. - Hornfels  (BSSa)

Im Kontaktbereich zum Kreuzberg Granodiorit wurden die Phyllite kontakt-
metamorph überprägt und in einen Hornfels umgewandelt, welcher durch Neubil-
dung von Biotit gekennzeichnet ist. Der Hornfels ist sehr kompakt, die Färbung 
ist hell mit Spuren von grün und beige und die typische Spaltbarkeit der Phyllite 
fehlt. Auch wenn das Gestein im Aufschluss kompakt und homogen erscheint, 
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so erkennt man bei einer genaueren Betrachtung doch eine feine Foliation mit 
einer Millimeter dicken Wechsellagerung von verschiedenen hellen, mehr oder 
weniger milchig-weißen Mineralen. Die Mächtigkeit des kontaktmetamorphen 
Bereichs schwankt zwischen 900 m und 100 m, wobei nicht ausgeschlossen wer-
den kann, dass ein Teil dieser Mächtigkeitsschwankungen auf einen tektonischen 
Zuschnitt zurückzuführen ist.

2.2. - PERMISCHER MAGMATISMUS

Im späten Paläozoikum wird das Südalpin von einem weit verzweigten Erup-
tionssystem geprägt, dessen unterschiedliche Produkte heute in einem ausge-
dehnten Gebiet zwischen den westlichen Dolomiten und dem Lago Maggiore 
aufgeschlossen sind: diese Gesteine sind auch im Blatt „Eppan“ weit verbreitet. 
Im Zeitraum von 291 Ma (VISONÀ et alii, 2005) bis 274 Ma (MAROCCHI et alii, 
2005b) wird durch eine eindrucksvolle magmatische Aktivität eine große Menge 
vulkanischer, subvulkanischer und plutonischer Gesteine mit unterschiedlicher 
Zusammensetzung von basich bis sauer produziert (BARGOSSI et alii, 1979 und 
1996; DEL MORO & VISONÀ, 1982; DI BATTISTINI et alii, 1988; BARTH et alii, 
1993; BONIN et alii, 1993; ROTTURA et alii, 1998). Der anerkanntesten Hypothese 
zufolge kommt es während einer transtensionalen bis extensionalen tektonischen 
Phase zur Dehnung in der spröden oberen Kruste mit der Bildung von Becken, 
die von dextralen Seitenverschiebungen begrenzt werden. Zugleich bedingt diese 
tektonische Phase das Aufsteigen der Magmen und ihre Platznahme (MASSARI, 
1988; VAI, 1991; DAL PIAZ, 1993; CASSINIS & PEROTTI, 1994).

PLUTONE, SUBVULKANITE UND GÄNGE

2.2.1. - Kreuzberg-Granodiorit (GMR)

Der Kreuzberg-Granodiorit erstreckt sich über einen ovalen, ca. 7 km langen 
und 3 km breiten Bereich am Ausgang des Ultentals, zwischen der Judikarien- 
und der Völlaner Linie. Im Kartenblatt ist er im Bereich Kreuzberg/Monte Croce, 
Äußerer Berg/Monte di Fuori und östlich von St. Pankraz/San Pancrazio, orogra-
phisch rechts der Falschauer aufgeschlossen. Der primäre Kontakt des Intrusions-
körpers mit dem Umgebungsgestein - den Phylliten der Brixen Einheit - ist nur 
an der Südseite erhalten. Am rechten Ufer des Wieser Bachs ist dieser Kontakt an 
vielen Stellen aufgeschlossen, er ist meist scharf und sehr regelmäßig. Alle ande-
ren Begrenzungen des plutonischen Körpers sind tektonischer Natur.
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Es handelt sich um ein kompaktes, helles Gestein mit ungleichkörnigem, grob-
kristallinen Gefüge. Es besteht aus Quarz, K-Feldspat, milchig-weißem Plagio-
klas und Biotit mit Korngrößen zwischen 1 und 6 mm. Aus petrographischer Sicht 
handelt es sich um einen Granodiorit/Monzogranit mit hypidiomorpher Textur. Er 
setzt sich zusammen aus zoniertem Plagioklas (An58-19), Quarz, perthitischem 
Orthoklas, Biotit und wenig Hornblende, die häufig Orthopyroxen-Kerne enthält. 
Nebengemengteile sind Allanit, Apatit, Zirkon und Ilmenit (BARGOSSI et alii, 
1981; ROTTURA et alii, 1997). In der granodioritischen Masse finden sich feinkör-
nige mafische Einschlüsse mit einer Größe im cm- bis m-Bereich, die sich vom 
Umgebungsgestein durch ihre dunkle Farbe abheben. Die Grenzen dieser Ein-
schlüsse zum Granodiorit sind entweder scharf oder schlierig diffus. An einigen 
Stellen treten die Einschlüsse sehr konzentriert auf. Vor allem am orographisch 
linken Hang des oberen Finken Bachs/Rio dei Fringuelli können sie über weite 
Bereiche prozentuell überwiegen und auch kurze Gänge bilden. Die Kontakte 
zum Umgebungsgestein sind hier generell unscharf. Zudem kann man am Kon-
takt zum Granodiorit häufig wenige Millimeter breite Ränder beobachten, die an 
mafischen Gemengteilen verarmt sind. Der Geländebefund und die Petrographie 
lassen darauf schließen, dass eine intensive Interaktion zwischen zwei chemisch 
unterschiedlichen Magmen stattfand, als diese noch nicht ganz verfestigt waren. 
Dabei kam es im plastischen Zustand zur Intrusion, Fragmentierung und Dispersi-
on (mingling-mixing) der basischen Komponente in der granitischen Hauptmasse. 
Die feinkörnigen, mafischen Einschlüsse haben eine granodioritisch-tonalitische 
Zusammensetzung mit Plagioklas, Quarz, Biotit, Orthoklas, Hornblende und, sel-
ten, Pyroxen. Mafische Einschlüsse mit porphyrischer Struktur, Mg-Hornblenden 
und Biotit können von aphyrischen Einschlüssen mit Fe-Hornblende und Fe-Bio-
tit unterschieden werden (ROTTURA et alii, 1997).

Das Gestein ist im Allgemeinen recht homogen. Die größten Unterschie-
de liegen, wie bereits beschrieben, in den verschiedenen Anteilen von dunklen 
Einschlüssen und in Bereichen mit etwas kleinerer Korngröße. Lokal erscheint 
das Gestein im Aufschluss durch Alteration zerlegt und entfestigt, manchmal zu 
grobem Grus verwittert. Häufig sind die stark alterierten Bereiche an Störungen 
gebunden.

2.2.1.1. - Apli t ische Gänge (GMRa)

Helle, aplitische Gänge mit mikrokristalliner Textur sind sehr häufig: sie 
durchschlagen den granodioritischen Körper in alle Richtungen. Ihre Mächtigkeit 
schwankt im cm- bis m-Bereich. Im Bereich des Finken Bachs tritt ein Gang 
mit beträchtlichem Durchmesser (ca. 20-30 m) auf, der häufig mit Quarzlinsen 
assoziiert ist und subparallel zum Bach verläuft. In den Quarzlinsen erkennt man 
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manchmal planare Deformationsstrukturen. Die petrographische Zusammenset-
zung der Aplite ist monzogranitisch/syenogranitisch: sie bestehen aus Quarz und 
Orthoklas mit granophyrischer Struktur (graphische Verwachsungen), Oligoklas 
und wenig Biotit (BARGOSSI et alii, 1981).

2.2.2. - Rhyodazitische Gänge (fc)

Diese Ganggesteine treten nur im Bereich des Wiesen Bachs und der Falschau-
er auf: Sie durchschlagen die Phyllite der Brixen Einheit, das Basalkonglomerat 
(CGB) und den unteren Abschnitt der Laugen-Formation (MLC). Es handelt sich 
um subparallel E-W bis NE-SW verlaufende, rhyodazitisch-rhyolithische Gänge 
mit einer Mächtigkeit bis zu Zehnermetern und scharfen Kontakten zum Neben-
gestein.

Man kann zwei Gesteinstypen unterscheiden: Der erste ist hell mit ungleich-
körniger Struktur und mm-großen Kristallen von Quarz, Plagioklas und Biotit in 
einer mikrokristallinen Grundmasse. Dieses Gestein erinnert sehr an den Kreuz-
berg-Granodiorit, von dem man es aber aufgrund der feinkörnigeren Textur unter-
scheiden kann. Der zweite Typ zeigt eine dunkle, grau-grüne Färbung und ein por-
phyrisches Gefüge mit idiomorphen Phänokristallen (3-5 mm) von weißem Pla-
gioklas, Quarz und Biotit in einer mikrokristallinen bis felsitischen Grundmasse. 
Obwohl der Anteil der Phänokristalle von Aufschluss zu Aufschluss variiert, kann 
man innerhalb eines Ganges charakteristische Übergänge vom Phänokristall-rei-
chen Kern zu Phänokristall-ärmeren Rändern beobachten. Manchmal erscheint 
das Gestein aufgrund der vielen subangularen Phyllit-Einschlüsse brecciert.

Die Abgrenzung der beiden Gesteinstypen ist unscharf, da man sowohl 
Mischtypen findet, als auch fließende Übergänge von einem Typ zum anderen 
innerhalb eines Ganges. Bis dato konnte nie eine zeitliche Abfolge zwischen den 
beiden Ganggesteinstypen beobachtet werden. Daher nehmen wir an, dass die 
beiden Gesteinstypen genetisch zum selben Intrusionsereignis gehören, das auch 
zur Platznahme des Kreuzberg-Granodiorits führte.

2.2.3. - Platzerer Lakkolith (PLZ)

In dieser Einheit wurden zwischen dem Platzerer Jöchl/Forcella di Plazzoles 
und dem Inneren Berg/Monte di Dentro einige lithologisch homogene, linsenför-
mige Körper kartiert. Die Lakkolithe weisen komplexe geometrische Beziehun-
gen zu den angrenzenden Einheiten auf: sie finden sich eingeschaltet zwischen 
dem metamorphen Grundgebirge und der Basis der Laugen-Formation und intru-
dierten mit unregelmäßigen Grenzen das Basalkonglomerat.
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Lithologisch handelt es sich um sehr kompakte, grau-grüne Rhyodazite mit 
massigem Aussehen und porphyrischem Gefüge mit Phänokristallen von weißem 
Plagioklas (2-5 mm), Quarz, Biotit und Pyroxen in einer feinkörnigen Grund-
masse. Manchmal enthält das Gestein auch dunkelgrüne, mafische Einschlüsse 
dazitischer-andesitischer Zusammensetzung. Die maximale Mächtigkeit der Lak-
kolithe beträgt 50 Meter. 

Sowohl die Phyllite des Grundgebirges als auch die untersten Schichten des 
Basiskonglomerats (CGB) werden von vielen subvertikalen, rhyodazitischen 
Gängen (fc) durchschlagen, die makroskopisch und mineralogisch mit PLZ iden-
tisch sind. Außerdem war bei der Kartierung im Bereich des Platzerer Jöchl in 
einem Schurf zu sehen, dass ein vertikaler Gang (fc) in den darüber liegenden 
Lakkolithkörper übergeht. Daraus ist zu schließen, dass es sich bei diesem Gang 
um einen Förderschlot des Lakkolithkörpers handelt. Demnach besteht zwischen 
der Platznahme von PLZ und den Gängen ein zeitlicher (zumindest teilweise) und 
genetischer Zusammenhang. Die radiometrischen Altersbestimmungen (Tab. 1) 
bestätigen dieses Bild.

2.2.4. - Terlaner Subvulkanit (TRL)

In Bereich von Terlan/Terlano befindet sich in der Gargazon-Formation ein 
ausgedehnter subvulkanischer Körper rhyodazitischer Zusammensetzung. Die 
Lagerung entspricht im Wesentlichen einer Gangintrusion. Der Körper verläuft 
subvertikal und streicht ca. N-S, die maximale laterale Ausdehnung beträgt fast 
zwei Kilometer. Derselbe Gesteinstyp tritt auch auf der gegenüberliegenden Seite 
des Etschtals in der Gegend von Nals/Nalles auf. Auch in diesem Fall handelt es 
sich um einen gangartigen, NW-SE streichenden Subvulkanit, der in der Garga-
zon-Fm. auftritt; die maximale laterale Ausdehnung beträgt hier nur ca. 300 m.

Das Gestein ist massiv, wenig zerklüftet und nicht so kompakt wie die um-
gebenden Ignimbrite. Es zeigt kaum Internstrukturen; die Farbe ist grünlich-grau 
lokal auch rostbraun. Der Subvulkanit zeigt ein deutliches porphyrisches Gefü-
ge, das von den großen (1-6 cm) K-Feldspat Phänokristallen (Orthoklas) geprägt 
wird. Die Kristalle sind rosa gefärbt, meist idiomorph, aber auch lobat, verzwil-
lingt und zoniert. Sie schwimmen in einer Grundmasse bestehend aus kleineren 
(3-6 mm) idiomorphen Phänokristallen von rosa und/oder weißem Feldspat (Pla-
gioklas) und angerundetem Quarz mit Korrosionsbuchten, Biotit, Pyroxen und 
Pyrit, die ihrerseits in eine mikrokristalline, mit der Lupe nicht auflösbare Grund-
masse eingebettet sind. Die Grundmasse ist körnig und besteht aus Plagioklas, 
Quarz, Biotit und Pyroxen. Apatit und Zirkon sind häufige Nebengemengteile. 
Die Mineralphasen dieses Gesteins sind stark alteriert: K-Feldspat wurde zu Ton-
mineralen umgesetzt, in den Plagioklasen findet man Albit, Serizit, Tonminerale, 
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Chlorit und Opake, in den Biotiten und Pyroxenen treten Chlorit, Serizit, Hell-
glimmer, Tonminerale, Opake, Kalzit und Albit auf.

Im Subvulkanit gibt es leichte lithologische Unterschiede zwischen den tiefe-
ren Abschnitten und den höheren Lagen: erstere zeigen eine ausgeprägte Kristal-
linität der Grundmasse, letztere haben weniger Kristalle in der Grundmasse und 
an manchen Stellen fehlen die cm-großen Phänokristalle. In einigen Aufschlüs-
sen sind die Megakristalle entlang einer subvertikalen Achse ausgerichtet; diese 
Einregelung kann der Fließbewegung des aufsteigenden Magmas zugeschrieben 
werden.

Der Subvulkanit ist fast zur Gänze in den Ignimbriten der Gargazon-Fm. ein-
gelagert. An den Kontaktzonen sind die Ignimbrite stark alteriert und propyliti-
siert, wodurch sie eine gelbliche Farbe annehmen und mürbe werden. Außerdem 
treten cm- bis m-dicke Gänge von Quarz, Dolomit und Baryt mit Vererzungen 
von Zinkblende und silberhältigem Bleiglanz auf, die in der Vergangenheit abge-
baut wurden. Zumeist erreicht der Subvulkanit nicht das Dach der umgebenden 
Gargazon-Formation. Nur im Bereich Tschaufer Nock/“Il Giovo” und bei St. 
Georgen/San Giorgio wird der Subvulkanit diskordant und teilweise mit erosiver 
Grenze von jüngeren vulkanischen und klastischen Formationen überlagert.

Die Platznahme dieses Körpers scheint zeitlich und strukturell eng mit einer 
synvulkanischen Störung (Terlan-Nals-Linie) verbunden zu sein, die einen kom-
plexen Verlauf aufweist. Die heutige Orientierung ist N45E. Nach der Ablagerung 
der Gargazon-Fm. (IGG) führte diese Störung zu einem Absenken des südöstli-
chen Abschnitts. Es ist anzunehmen, dass der Terlaner Subvulkanit sehr oberflä-
chennahe abgekühlt und auskristallisiert ist. Weiters kann nicht ausgeschlossen 
werden, dass ein Teil der obersten Abschnitte unter subaerischen Bedingungen 
abgelagert wurde und dabei Lavadome bildete.

2.2.5. - Porphyrische Gänge mit großen Feldspäten (fb)

In dieser Gruppe wurden lithologisch ähnliche Gänge zusammengefasst, die 
in zwei begrenzten und weit voneinander entfernten Zonen zu finden sind. Die 
erste Gruppe tritt im Bereich des Gallner Hofs (Westhang des Kreuzberg), die 
zweite an der Südgrenze des Untersuchungsgebiets, in der Nähe des Brizner 
Jochs/Forcella di Brez auf. Die Gänge der ersten Gruppe (Gallner Hof) verlaufen 
subvertikal in Richtung NNW-SSE und durchschlagen den Kreuzberg-Granodi-
orit mit scharfen Kontakten. Jene der zweiten Gruppe (Brizner Joch) verlaufen 
NNE-SSW und sind in den permischen Vulkaniten der Formationen IGG und 
IGR zu finden; die Kontakte sind scharf und teilweise tektonisiert.

Aus lithologischer Sicht handelt es sich um kompakte Rhyolithe-Rhyodazite 
mit grau-grünlicher bis brauner Farbe und porphyrischem Gefüge. Zentimeter 
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große Phänokristalle von rosa K-Feldspat schwimmen in einer mikrogranularen 
Grundmasse mit kleineren (3-5 mm) Phänokristallen von weißlichem Plagioklas, 
Quarz und Biotit. Die Gänge zeigen einen Zonarbau: die äußeren Bereiche sind 
kryptokristallin, die mittleren porphyrisch aber ohne große Phänokristalle, im 
zentralen Bereich treten große Phänokristalle in hoher Konzentration auf. Die 
Übergänge zwischen den einzelnen Zonen sind graduell und unscharf.

Die Mächtigkeit der Gänge schwankt zwischen wenigen Metern bis maximal 
20-30 m.

ETSCHTALER VULKANIT-GRUPPE (GA)

Die Gesteine des permischen Vulkanismus sind heute über einen mehr als 
2000 km² großen Bereich zwischen dem Periadriatischen Lineament im NW und 
der Valsugana-Linie im SW aufgeschlossen (BARGOSSI et alii, 1998; BRANDNER 
& MOSTLER, 1982). Alle vulkanischen Produkte inklusive der sedimentären Ein-
schaltungen werden auf Vorschlag der Arbeitsgruppe für Sedimentologie der 
Zentral- Ost- und Westalpen (Sitzungsprotokoll n° 4, Verona 3. Juni 2002) unter 
dem Begriff „Gruppo Vulcanico Atesino“ (GA), d. h. “Etschtaler Vulkanit-Grup-
pe” zusammengefasst. Die Ablagerung der vulkanischen Abfolge unter kontinen-
talen Bedingungen wird von einer zeitgleichen tektonischen Aktivität stark be-
einflusst: die Produkte werden aus Spalten gefördert und bestehen vor allem aus 
Ablagerungen von pyroklastischen Strömen (pyroclastic flow), untergeordnet aus 
Lavadomen und Lavaströmen; pyroklastische surge Ablagerungen und fall out 
Produkte sind noch seltener. Die maximale Mächtigkeit der Vulkanite kann über 
2000 m erreichen und zu den Randbereichen hin beträchtlich abnehmen (SELLI 
et alii, 1996). Die Vulkanite überlagern direkt und diskordant das metamorphe 
südalpine Grundgebirge, wobei an der Basis lokal kontinentale Konglomerate 
auftreten. Die Vulkanite selbst werden wiederum diskordant von den Sandsteinen 
der Gröden-Formation überlagert. Klastische Sedimente treten in verschiedenen 
stratigraphischen Niveaus innerhalb der vulkanischen Abfolge auf: ihre Ablage-
rungen zeugen von Ruhephasen in der vulkanischen Aktivität und sind sehr stark 
von der synvulkanischen Tektonik abhängig.

Die Ablagerungsgeometrien der vulkanischen Produkte lassen sich in gut auf-
geschlossenen Bereichen detailliert rekonstruieren. Insbesondere extrusive Kör-
per wie Dome und Ströme sind noch sehr gut erkennbar. Sie können aus Gestei-
nen mit einem verschieden großen Anteil an Phänokristallen bestehen, die sowohl 
massig als auch blockig ausgebildet sein können oder eine markante Bänderung 
durch ein magmatisches Fließgefüge aufweisen. Im Gegensatz dazu tendieren 
die pyroklastischen Ablagerungen dazu, die von Lavaströmen und -domen und 
synvulkanischer Dehnungstektonik gebildeten Depressionen aufzufüllen. Die Py-
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roklastika zeigen im Allgemeinen tafelige Geometrien mit markanten Fließstruk-
turen (Flammen) und Schichtung. 

Innerhalb der Etschtaler Vulkanit-Gruppe wurden verschiedene Formationen 
ausgeschieden, die vulkanische, klastische und gemischte Abfolgen umfassen 
(vergleiche Faziesschnitt auf der Karte). Für die Beschreibung der verschiedenen 
pyroklastischen Einheiten wurde die Klassifikation nach FISHER & SCHMINCKE 
(1984) – basierend auf den Korngrößen der pyroklastischen Fragmente - verwen-
det (Abb. 6). 

2.2.6. - Basalkonglomerat Auct. (CGB)

Das Basalkonglomerat umfasst klastische Sedimente kontinentaler Fazies in 
Wechsellagerung mit den ersten Produkten der permischen vulkanischen Akti-
vität. Die Konglomerate liegen unmittelbar und diskordant auf dem südalpinen 
kristallinen Grundgebirge und entsprechen dem „Waidbrucker Konglomerat“ 
Auct.. Im Kartenblatt tritt die Formation nur an der Basis des Nordhanges des 
Großen Laugen/Monte Luco mit einer Mächtigkeit von maximal 150 m auf. Die 
besten Aufschlussverhältnisse gibt es um den Silberhof. 

Die klastischen Sedimente bestehen aus polymikten Konglomeraten und 
amalgamierten Sandsteinlagen mittlerer bis sehr großer Dicke. Die einzelnen La-
gen haben im Allgemeinen eine ausgeprägt linsenförmige Geometrie mit erosiver 
Untergrenze. Die Klasten sind gut gerundet, Zentimeter bis Dezimeter groß und 

Abb. 6 – Klassifikationsdiagramm der pyroklastischen Fragmente (aus FISHER & SCHMINCKE, 1984).
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eingebettet in einer mittel- bis grobkörnigen, sandigen Matrix, deren Farbe von 
grau bis rot variiert. Es kommen sowohl matrix- als auch komponentengestütz-
te Niveaus vor. Als Klasten treten verschiedengradige Metamorphite, schwarze 
Quarzite und einige Typen von Magmatiten auf; sehr häufig gibt es Quarzklasten, 
die aus den Linsen und Knauern des unterlagernden metamorphen Grundgebirges 
stammen. Sandsteine treten eher untergeordnet auf, in den obersten Abschnit-
ten hingegen herrschen sie vor. Es handelt sich um dunkelgrau-grünliche, mit-
tel- bis grobkörnige Sandsteine in nicht gradierten, massigen Lagen mit einer 
parallel verlaufenden Lamination (selten Kreuzschichtung). Häufig findet man in 
schichtparallelen Lagen angeordnete, gerundete, cm-große Klasten. Lokal sind 
rote, quarz- und glimmerreiche, bioturbate Sandsteine mit Weidespuren auf den 
Schichtflächen zu finden.

Die Ablagerung des Basalkonglomerats geht auf die subaerische Erosion des 
metamorphen Grundgebirges zu Beginn der permischen vulkanischen Aktivität 
zurück. 

2.2.6.1 - Rhyol i thischer  Tuff  (CGBa)

In verschiedenen stratigraphischen Abschnitten des Basalkonglomerats sind 
Zehnermeter mächtige, geschichtete und verschweißte rhyolithische Tuffhorizon-
te eingeschaltet. Die Gesteine sind dunkelrot bis orange, nur lokal gibt es grünlich 
gefärbte Bereiche. Die Tuffe bestehen aus kleinen rosaroten Feldspäten (< 1mm) 
und Quarz in einer mit der Lupe nicht mehr auflösbaren, homogenen Grundmas-
se. Unter dem Mikroskop erkennt man ein klastisches Gefüge von kristalliner 
Asche, eingebettet in eine Matrix von glasiger Asche, die aus deformierten und 
verschweißten Fragmenten mit X- und Y-Form besteht (eutaxitisches Gefüge). 
Solche Strukturen, die typisch für Ignimbrite sind, entstehen durch das Zerbre-
chen von Bims. Die kristalline Komponente besteht aus Sanidin, Plagioklas, 
Quarz und wenig Biotit; Nebengemengteile sind Apatit und Zirkon. Es treten bis 
zu 1 cm große metamorphe Gesteinsbruchstücke (Phyllite) auf, die einen charak-
teristischen, farbigen Alterationsrand aufweisen, der durch die hohe Temperatur 
der Ignimbrite entstanden ist.

2.2.7. - Laugen-Formation (MLC)

Die vulkanischen Ablagerungen dieser Formation gehen auf eine intensive 
eruptive Aktivität mit ausgedehnten Lavaströmen und der wiederholten Bildung 
von großen Lavadomen zurück. Die einzelnen effusiven Ereignisse werden von 
mächtigen Blocklaven oder autobreccierten Laven, von ebenso mächtigen, dis-
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Abb. 7 – Laugen-Formation (Lokalität: Südhang des Kleinen Laugen): (a) Fließbänder in den rhyo-
dazitischen Laven. (b) Blockige Fazies in den rhyodazitischen Laven.
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kontinuierlichen pyroklastischen Horizonten und von klastischen Sedimenten, 
welche in kleinen angrenzenden Becken abgelagert wurden, voneinander ge-
trennt. Die größte Mächtigkeit erreicht die Formation im Bereich des Großen 
Laugen (ca. 1300 m), wo außerdem die besten Aufschlussverhältnisse herrschen 
und die parakonkordante Untergrenze zum Basalkonglomerat sichtbar ist. Weite-
re bedeutende Aufschlüsse, insbesondere des oberen Teils der Formation, finden 
sich an der rechten Flanke des Etschtales bei Völlan/Foiana.

Lithologisch handelt es sich um sehr kompakte, rhyodazitische Laven mit 
weitständigen, unregelmäßigen Klüften. Die meist rotbraune Farbe wechselt lo-
kal zu violett oder grün. Das Gestein zeigt sowohl massiges Gefüge, als auch 
Fließgefüge mit paralleler, seltener welliger oder anastomisierender Laminati-
on (Abb. 7a). Diese Bänderung ist häufig auf einige Meter mächtige Abschnitte 
konzentriert, die sich mit ebenso mächtigen, massigen Lagen abwechseln. Das 
Gestein zeigt ein porphyrisches Gefüge mit vielen idiomorphen Phänokristallen 
von intensiv rosafarbenem Plagioklas (2-4 mm), Biotit, Pyroxen und - weniger 
häufig – Quarz, dessen Individuen mehrere Millimeter groß und leicht gerun-
det sind. Die Kristalle schwimmen in einer homogenen Grundmasse, die mit der 
Lupe nicht aufzulösen ist.

Das Gestein ist mittel bis grobkörnig mit einem Porphyrizitätsindex zwischen 
30 und 40. Als Phänokristalle treten meist idiomorphe Plagioklase in symplek-
titischen und glomeroporphyrischen Aggregaten auf, die manchmal in durch-
sichtigen Albit mit Mosaikmuster umkristallisieren aber großteils durch Serizit, 
Chlorit, Kalzit und Tonminerale ersetzt werden. Als Phänokristalle treten weiters 
auf: Quarz, häufig zerbrochen mit gerundeten Kristallen und Korrosionsbuchten; 
Biotit meist durch Chlorit, Serizit, opake Mineralien und Quarz ersetzt; Pyroxen 
immer vollständig durch Chlorit, Serizit und opake Minerale ersetzt. Als Neben-
gemengteile findet man langprismatischen Apatit, vor allem in den mafischen 
Phasen und in der Grundmasse, sowie idiomorphen Zirkon. Die Grundmasse be-
steht aus einem mikro-kryptokristallinen Quarz-Feldspat-Aggregat. Ihre Struktur 
ist im Allgemeinen flockig mit perlitischen Rissen, was auf die Rekristallisation 
einer homogenen, glasigen Komponente zurückzuführen ist (Abb. 8a). Man findet 
auch xenolithische Einschlüsse von Laven mit einer basischeren, wahrscheinlich 
andesitisch-dazitischen Zusammensetzung, deren Grundmasse besser geordnet 
und stärker oxidiert und alteriert ist. 

Lokal treten Blocklaven auf. Diese Abschnitte sind charakterisiert durch sub-
angulare, Zentimeter bis mehrere Dezimeter große Blöcke, die sich fast berühren 
und in einer homogenen Masse eingeschweißt sind, welche manchmal Fließstruk-
turen zeigt. Bei schwacher Verfestigung der Matrix wird die blockige Struktur des 
Gesteins durch selektive Erosion hervorgehoben; meist ist sie aber nicht sofort 
zu erkennen (Abb. 7b). Die petrographische Zusammensetzung und die Textur 
der Blöcke entspricht jener der massigen Laven. Die Zwischenräume hingegen 
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sind reich an kleinen Kristallfragmenten, eingebettet in einer kryptokristallinen 
Matrix. 

In verschiedenen stratigraphischen Niveaus treten pyroklastische und epiklas-
tische Linsen und Lagen zwischen den Laven auf, die nur bei entsprechender 
Mächtigkeit kartiert wurden. 

2.2.7.1. - Tuffbreccien und Tuffe  (MLCa)

Tuffbreccien bestehen aus matrixgestützen Klasten in mächtigen bis sehr 
mächtigen, ungeordneten Lagen. Die Zentimeter bis mehrere Dezimeter großen 
Klasten sind im Allgemeinen subangular und es handelt sich hauptsächlich um 
Vulkanite, untergeordnet auch um Metamorphite. Es treten auch dunkle, juvenile 

Abb. 8 – (a) Mittel- bis grobkörnige, rhyodazitischen Laven der Laugen-Formation mit einem por-
phyrischem Fließgefüge. Sie bestehen aus Phänokristallen von Quarz (mit Korrosionsbuchten), Pla-
gioklas und Biotit in einer mikro- bis kryptokristallinen Grundmasse. (b) Feinkörnige, andesitische 
Laven der Laugen-Formation mit seltenen Plagioklas- und Klinopyroxen-Phänokristallen in einer pi-
lotaxitischen Grundmasse mit Fließgefüge. (c) Kreuzlaminierte Tuff-Niveaus der Laugen-Formation 
mit charakteristischen akkretionären Lapilli (Lokalität: Gipfel des Kleinen Laugen). (d) Dünnschliff-
Detailaufnahme der akkretionären Lapilli.
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Einschlüsse auf, die zum Teil zusammengepresst und isoorientiert sind. Die Ma-
trix, welche aus Lapilli sowie aus kristalliner und glasiger Asche besteht, zeigt 
einen mittleren Verfestigungsgrad. Tuffe, die nur aus kristallinen und glasigen 
Aschen bestehen, findet man meist an der Basis von Tuffbreccien. Sie sind meh-
rere Dezimeter bis Meter mächtig und zeigen eine planparallele Lamination und/
oder eine flache Kreuzlamination. Die Tuffe zeigen eine gute Korngrößensortie-
rung (Abb. 8c). In einigen Lagen treten cm-große rundliche Lapilli mit konzentri-
schen Anwachsstrukturen (Akkretions-Lapillis) auf (Abb. 8d). Bei den Tufflagen 
handelt es sich wahrscheinlich um pyroklastische surge-Ablagerungen, die der 
Förderung und/oder Ablagerung der viskoseren pyroklastischen Ströme voraus-
gingen.

2.2.7.2. - Epiklast ika  (MLCb)

Die Fazies der Epiklastika ist sehr variabel, von Wildbachablagerungen bis 
zu lakustrinen Sedimenten. Es treten Konglomerate auf, die hinsichtlich ihrer 
Zusammensetzung und Fazies identisch mit den Lagen in den Basalkonglome-
raten sind, was nahe legt, dass noch ausgedehnte Bereiche des metamorphen 
Grundgebirges der Erosion ausgesetzt waren. Andere Ablagerungen bestehen aus 
glimmerreichen, grauen Silt- und Feinsandsteinen in dünnen bis mittleren Lagen 
mit Rippeln auf den Schichtoberflächen. Die Siltsteine und Feinsandsteine treten 
in einer engen Wechsellagerung mit dunklen, lokal bituminösen Peliten auf; in 
einigen dieser Horizonte findet man dunkle Karbonatlagen. Die größte Mächtig-
keit (70 m) der Epiklastika findet man am Osthang des Kleinen Laugen (Lahner 
Schlucht/Canalone Lavina). Manchmal kann man auf den Schichtoberflächen 
Tetrapodenfährten erkennen.

2.2.7.3. - Andesi t ische Laven (MLCc)

Diese Gesteine sind kompakt, jedoch sehr stark zerklüftet; sie sind schwarz 
und fast vollständig aphanitisch. Es treten sowohl Blocklaven als auch Lavaströ-
me mit Fließstrukturen auf. Man erkennt spärliche Phänokristalle von Feldspat 
und Klinopyroxen in einer pilotaxitischen Grundmasse mit Fließgefüge (Abb. 
8b). Diese Laven treten nur in einem kleinen Bereich am Osthang des Kleinen 
Laugen auf, wo sie einen 30-70 m mächtigen Horizont bilden. Die Ablagerung 
dieser Laven scheint von Dehnungstektonik kontrolliert worden zu sein, die zur 
Bildung einer kleinen Senke führte, welche erst mit lakustrinen Sedimenten und 
schließlich mit den Andesiten aufgefüllt wurde.  
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2.2.7.4. - Rhyol i thische Laven (MLCd) 

Im Gebiet um Völlan/Foiana ist im obersten Abschnitt der Laugen-Formation 
ein 5 bis 40 m mächtiger, weiß-beiger Lavakörper aufgeschlossen. Die Laven 
zeigen auffällige Fließgefüge, die noch dazu gewellt bis konvolut sind. An an-
deren Stellen erkennt man im Gestein eine unregelmäßige Bänderung, die durch 
eine Wechsellagerung von rot-beigen, sehr kompakten, aphanitischen Lagen und 
weißen, mürben, stark kaolinisierten Lagen entsteht. In den aphanitischen Lagen 
erkennt man mit der Lupe vereinzelt Mikrokristalle. Petrographisch handelt es 
sich um mittel- bis feinkörnige Laven mit einem niedrigen Porphyrizitätsindex 
(<10). Als Phänokristalle treten meist idiomorpher Quarz, serizitisierter Plagio-
klas, häufig in Tonminerale umgewandelter Sanidin und von opaken Mineralen 
ersetzter Biotit auf. Die mikrokristalline Grundmasse zeigt unterschiedlich starke 
Rekristallisation und perlitische Rissstrukturen, die mit Oxiden und tonigen Pha-
sen verfüllt sind.

2.2.8. - Leonburg-Formation (ICL)

Dies sind die ältesten pyroklastischen Produkte von größerer Mächtigkeit 
(50m bis 200m), die man diesem Abschnitt der Etschtaler Vulkanit-Gruppe fin-
det. Sie treten an der orographisch rechten Seite des Etschtals zwischen dem Völ-
laner Bach und der Leonburg/Castel Leone und an der linken Talseite entlang 
dem Aschl Bach/Rio Eschio bei Gargazon/Gargazzone auf. Einzelne Aufschlüsse 
finden sich auch in der Zone von Unsere Liebe Frau im Walde/Senale. Die Unter-
grenze ist deutlich parakonkordant zu MLC und MLCd.

Lithologisch handelt es sich um einen verschweißten Lapilli-Tuff rhyodaziti-
scher Zusammensetzung. Das Gestein ist unterschiedlich kompakt und hat meist 
eine dunkel- bis weinrote Farbe, lokal (v. a. an der Basis) kann es eine grau-grüne 
Färbung annehmen. Die Ablagerung zeigt eine Schichtung im Meter bis Zehner-
meter Bereich mit unregelmäßigen Schichtoberflächen. Das Gestein erscheint im 
Allgemeinen massiv, mit Tendenz zu einer Einregelung parallel zur Untergrenze 
des Fließkörpers. Die Klüftung ist generell unregelmäßig und weitständig. Lokal 
kann man eine gut ausgeprägte Flammen-Textur mit cm-großen Flammen beob-
achten. Weiters treten cm-große Lithoklasten von aphanitischen, roten Vulkaniten 
auf. Das porphyrische Gestein besteht aus zahlreichen kleinen (1-2 mm), weißen 
Feldspäten, Quarz und untergeordnet Biotit, eingebettet in einer homogenen, mit 
der Lupe nicht aufzulösenden Grundmasse. In den basalen Abschnitten sind die 
Kristalle meist etwas größer und Lithoklasten treten relativ häufig auf. Die Bil-
dung der Leonburg-Fm. ist wahrscheinlich auf die Ablagerung mehrerer Ignim-
britströme zurückzuführen. 
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Petrographisch erkennt man eine orientierte klastische Struktur bestehend aus 
Lapilli und kristalliner Asche (40-50 %) in einer kryptokristallinen-glasigen Ma-
trix. Diese zeigt eine Fluidaltextur mit sphärolithischen Bereichen und diffuser 
Oxidation. Als Phänokristalle findet man durch Albit, Serizit und Kalzit ersetz-
ten Plagioklas; Quarz in eckigen Bruchstücken oder kantengerundet mit tiefen 
Korrosionsbuchten; deformierten und von opaken Mineralen substituierten Biotit 
und völlig von Chlorit, Serizit und opaken Mineralen ersetzten Pyroxen. Als Ne-
bengemengteile treten Zirkon, Apatit und allanitischer Epidot auf. Die Flammen 
haben eine porphyrische Struktur mit Plagioklas, Quarz und Biotit in einer mikro-
kristallinen, durch Zusammendrücken verformten Grundmasse. Die vulkanischen 
Lithoklasten bestehen aus zahlreichen, sehr kleinen Bruchstücken von Quarz, we-
nig Plagioklas und Zirkon in einer stark oxidierten, glasigen Matrix.

Entlang des Aschl Bachs bei Gargazon, findet man in dieser Formation nicht 
kartierbare felsitische Adern und kleine Gänge. Sie sind dunkelgrau gefärbt, zei-
gen keine bevorzugte Orientierung und ihre Mächtigkeit liegt im Dezimeter bis 
Meter Bereich. Sie bestehen vor allem aus felsitisch-mikrogranularem Quarz ver-
gesellschaftet mit opaken, mikrogranularen Gemengteilen. Als Einschlüsse findet 
man auch Fragmente und Kristalle des Umgebungsgesteins. 

Die Lapilli-Tuffe entstanden durch eine subaerische Ablagerung pyroklasti-
scher Ströme des Ignimbrit-Typs. 

2.2.9. - Gargazon-Formation (IGG)

Diese Formation wird bis zu 800 m mächtig und ist über einen weiten Bereich 
sowohl an beiden Flanken des Etschtals nördlich von Nals und Terlan, als auch im 
südlichen Abschnitt des Großen Laugen fast bis nach Tregiovo aufgeschlossen. Es 
handelt sich um eindrucksvolle Ignimbrit-Lagen, die aus mehreren verschweißten 
Fließkörpern bestehen und in diesem Abschnitt einen großen Teil der Etschtaler 
Vulkanit-Gruppe ausmachen. Diese Förderprodukte füllen die in den vorherigen 
Phasen entstandenen Senken auf. Die Untergrenze ist scharf und parakonkordant 
oder diskordant zu MLC und ICL. 

Die Formation besteht aus sehr homogenen und extrem kompakten rhyodazi-
tischen Lapilli-Tuffen schwarzer oder dunkelgrau-grünlicher Farbe, die aufgrund 
der starken Oxidation entlang von Klüften einen violetten Rotton annehmen 
können. Diese Färbung kann auch dominieren und die ursprüngliche Farbe voll-
ständig ersetzen. Wo das Gestein hydrothermaler Alteration oder autometasoma-
tischen Prozessen ausgesetzt ist wird es weißlich und/oder gelblich und verliert 
an Festigkeit. Die der Verwitterung ausgesetzten Flächen zeigen hellgraue und 
orange Farben. Das Gestein wird im Allgemeinen von subvertikalen Klüften in 
sehr regelmäßige (1-30 cm) Platten zerlegt. Es treten auch zwei weitere, weniger 
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deutliche Kluftsysteme auf, die ungefähr senkrecht zueinander und zum oben ge-
nannten orientiert sind. Die oberen, rot-violetten Anteile der Formation erschei-
nen aufgrund der hier zahlreichen Flammen deutlicher laminiert. Das Gestein 
besteht aus Phänokristallen (1-3 mm) von weißem und/oder hellrosa Plagioklas, 
Quarz und Biotit in einer homogenen, mit der Lupe nicht aufzulösenden Grund-
masse. Zahlreich sind auch die cm-dm großen, juvenilen Einschlüsse mit porphy-
rischer Struktur, die häufig platt gedrückt und isoorientiert auftreten. Es handelt 
sich dabei wahrscheinlich um Reste der Schmelze, die während des Aufstiegs 
und noch vor der Fragmentierung zum Teil auskristallisiert sind. Lokal kann man 
Lithoklasten von Vulkaniten, seltener auch von Metamorphiten, beobachten.  

Unter dem Mikroskop zeigt das Gestein eine klastische, orientierte Struktur 
ohne Korngrößen-Sortierung, mit reichlich Lapilli und kristalliner Asche (30-40%) 
in einer Grundmasse, die aus einem felsitischen, kryptokristallinen, pseudofluida-
len, manchmal sphärolithischen Gemenge besteht, das durch Rekristallisation aus 
einer ursprünglich glasigen Komponente entstanden ist. Das Gestein zeigt auch 
diffuse Bereiche chloritischer und kalzitischer Alteration, verstreute Pyritkristal-
le und mikrogranularen Hämatit. Die zumeist idiomorph oder als abgerundete 
Fragmente vorliegenden Plagioklase sind in Albit, Serizit, Kalzit und opake Mi-
nerale umgewandelt. Quarz kommt in Form von von großen, abgerundeten Kris-
tallen mit großen Korrosionsbuchten aber auch als kleine, eckige Bruchstücke 
vor. Der Biotit ist meistens idiomorph aber deformiert und durch Oxide, Chlorit 
und polykristalline Aggregaten von sekundärem Quarz ersetzt. Pyroxen wurde 
vollständig von grünen Chlorit-Büscheln, Serizit und opaken Mineralen ersetzt. 
Selten findet man Sanidin, der in Tonminerale umgewandelt ist. Nebengemeng-
teile sind allanitischer Epidot, langprismatischer Apatit (sowohl in der Matrix als 
auch als Einschluss in den Kristallklasten), idiomorphe Zirkone, erkennbar an 
gut ausgebildeten Aureolen, und zahlreiche opake Phasen. Die Flammen haben 
eine porphyrische Struktur mit der identischen Phänokristall-Zusammensetzung 
wie das Umgebungsgestein. Die Kristalle schwimmen in einer rekristallisierten 
Grundmasse aus Quarz-Feldspat-Flocken.

2.2.10. - Vöran-Formation (COV)

Es handelt sich um eine ausgedehnte und mächtige Abfolge klastischer Sedi-
mente über der Gargazon-Formation, die im Gebiet zwischen dem Aschl Bach im 
Süden und dem Sinich Bach/Rio Sinigo im Norden auftritt (FELS & PAUL-KOCH, 
1985). Diese Formation scheint ein Becken aufzufüllen, das zeitgleich mit dem 
vulkano-tektonischen Absinken der Zone südlich der Linie Terlan - Nals entstan-
den ist. Sie deckt den ganzen Zeitraum ab, in dem an anderen Stellen weitere vul-
kanische Einheiten gebildet wurden. Die Vöran-Fm. wird nur von den jüngsten 
explosiven Förderprodukten der Etschtaler Vulkanit-Gruppe (ORA1) überlagert. 
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Im Blatt „Eppan“ tritt die Vöran-Formation in einem schmalen Streifen mit ca. 30 
m Mächtigkeit am nördlichen Rand des Blattes, nordwestlich von Mölten, und mit 
wenigen Metern Mächtigkeit im Hangenden von ICL im Bereich Bad Völlan auf. 

Lithologisch handelt es sich hauptsächlich um schlecht sortierte Sandsteine 
mit darin verstreut vorkommenden, Zentimeter bis mehrere Dezimeter großen 
Klasten; seltener sind diese in Linsen oder Taschen konzentriert. Es treten aus-
schließlich vulkanische Klasten auf, die zu über 90 % von der Erosion der dar-
unter liegenden Formation (IGG) stammen. Die Lagen sind einige Dezimeter 
bis Meter dick, häufig amalgamiert, mit unregelmäßigen Grenzflächen und einer 
mittleren lateralen Kontinuität. In seltenen Fällen kann man auch eine parallele 
oder gewellte Lamination beobachten. Das Gestein hat normalerweise eine rote 
Färbung. Lokal treten an der Basis feinkörnigere Faziestypen auf, die aus mittle-
ren bis dünnen Schichten von Siltstein, Feinsandstein und zum Teil mergeligen 
Peliten bestehen und rot bis aschgrau gefärbt sind.

2.2.11. - Hafling-Formation (AGO)

Diese Einheit tritt im Norden des Etschtals diskontinuierlich mit einer Mäch-
tigkeit von 50-200 m über der Gargazon-Fm. auf. Im Kartenblatt findet man sie 
nur im Bereich von Schlaneid/Salonetto (80 m), wo sie diskordant von den Grö-
dener Sandsteinen überlagert wird. Die Formation wird lateral von zwei subver-
tikalen, parallelen, NNE-SSW verlaufenden Störungen begrenzt. Eine der beiden 
Störungen war synsedimentär aktiv und führte zur Bildung einer kleinen Depres-
sion am Top der Gargazon-Formation. Diese Depression wurde mit der Hafling-
Formation aufgefüllt.

Die Formation besteht aus wenig kompakten, mehr oder weniger dunkel vi-
olett gefärbten, rhyodazitischen Laven. Das Gestein zeigt eine ausgeprägte por-
phyrische Struktur. Es enthält idiomorphe Phänokristalle (2-6 mm) von weißem, 
seltener rosafarbenem Plagioklas, Biotit und wenig Quarz mit gerundeten Korn-
grenzen in einer mikrokristallinen Grundmasse. Manchmal treten große (4-5 mm) 
idiomorphe K-Feldspat Phänokristalle auf, die identisch mit jenen des Terlaner 
Subvulkanits sind, dem das Gestein lithologisch sehr ähnlich sieht. Die Laven 
kommen sowohl in massiger Ausbildung als auch mit Fließgefügen vor. An man-
chen Stellen sind ihnen dm-mächtige, feinkörnige Tufflagen mit Kreuzlamination 
(surge-Ablagerungen) zwischengelagert.

Unter dem Mikroskop hat das Gestein ein porphyrisches und orientiertes Ge-
füge mit einer mittleren bis groben Körnung und einem Porphyrizitätsindex von 
45. Es treten folgende Phänokristalle auf: serizitisierter Plagioklas, der zudem 
in Tonminerale umgewandelt ist; von opaken Mineralen substituierter Biotit; 
gerundeter Quarz mit Korrosionsbuchten; von opaken Mineralen substituierter 
Pyroxen; selten auch Sanidin mit Tonmineralbildung. Die Grundmasse besteht 
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aus einem krypto- bis mikrokristallinen Quarz-Feldspataggregat mit diffusen, mi-
krogranularen opaken Gemengteilen.

2.2.12. - Nals-Formation (NAL)

Die Nals-Formation ist die älteste vulkanische Einheit, die im Etschtal südlich 
der Linie Nals-Terlan aufgeschlossen ist. Ihre Untergrenze ist nicht aufgeschlos-
sen, die maximale Mächtigkeit beträgt 400 m. Sie bildet die Basis der Felswände, 
zu beiden Seiten des Etschtales. Die besten Aufschlüsse findet man südlich von 
Nals. 

Lithologisch handelt es sich um sehr kompakte, verschweißte, rhyolithische 
Lapilli-Tuffe, deren Färbung von rosa-grau-grünlich bis ziegelrot variiert. Das 
Gestein zeigt eine deutliche und regelmäßige vertikale Klüftung, die aber nur 
lokal zu einer engständigen Zerlegung in Platten führt. Immer anzutreffen und 
sehr deutlich ausgeprägt sind hingegen Flammen, bestehend aus graugrünen 
oder roten aphanitischen Fragmenten, die gelängt und platt gedrückt wurden und 
durchaus eine beträchtliche Größe (30-50 cm) erreichen können. Manchmal bil-
den die Flammen eine parallel verlaufende Pseudolamination. An Stellen, wo das 
feinkörnige Material der Flammen durch selektive Alteration/Verwitterung ero-
diert wurde, zeigt das Gestein eine charakteristische Anordnung von länglichen 
Eintiefungen. Makroskopisch erkennbar sind zahlreiche 1-2 mm große, schwach 
bis intensiv rosa gefärbte Plagioklaskristalle, Sanidin und Quarz in einer (unter 
der Lupe) nicht homogenen Grundmasse. 

Petrographisch liegt ein orientiertes, klastisches Gefüge mit Lapilli und kris-
talliner Asche (30-50 %) in einer entglasten Matrix vor, die aus felsitischen, 
manchmal sphärolithischen Aggregaten besteht. Die Grundmasse ist durch dif-
fuse Oxidation rot gefärbt und hat eine pseudofluidale Textur, deutlich hervorge-
hoben durch die wellige Einregelung mikrogranularer opaker Gemengteile. Die 
Plagioklase sind in Serizit, Tonminerale, Kalzit und opake Phasen umgewandelt; 
Sanidin zeigt immer deutliche bis weit fortgeschrittene Umwandlung in Tonmi-
nerale; Quarz ist gerundet und weist Korosionsbuchten auf; Biotit wird generell 
von opaken Mineralen ersetzt und Pyroxen wird von büscheligem grünen Chlorit, 
sekundärem Quarz und opaken Mineralen substituiert. Nebengemengteile sind 
Zirkon und Apatit.

2.2.12.1. - Mori tz ing-Member (NAL1)

Im obersten Abschnitt der Nals-Fm. kann lokal ein Member von verschweiß-
ten, rhyolithischen Tuffen ausgeschieden werden, das durch die Anzahl und Größe 
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der Kristalle charakterisiert ist. Das Gestein hat eine dunkelrote bis grau-violette 
Farbe und ist extrem kompakt. Es zeigt eine sehr feinkörnige, homogene Textur, 
die mit der Lupe nicht aufzulösen ist. Man erkennt darin nur wenige Quarz- und 
Feldspatkristalle im Submillimeter-Bereich. Häufig kann man eine deutliche flui-
dale Textur beobachten, die durch eine engständige Isoorientierung (parallel zum 
pyroklastischen Fließgefüge) von mm dünnen, 2-3 cm langen glasigen Lagen ge-
bildet wird. 

Petrographisch zeigt sich eine orientierte, klastische Struktur mit kristalliner 
Asche (20-30 %), bestehend aus Plagioklas, Sanidin, Quarz, Biotit und Pyroxen 
in einer entglasten Grundmasse mit felsitischer und flockiger Struktur und flui-
dalen Gefügen, die von opaken Phasen deutlich hervorgehoben werden (Abb. 9). 
In anderen Fällen zeigt die Grundmasse keine Fließgefüge sondern besteht aus 
einem Gemenge von dünnen, gebogenen und zerdrückten Glasfragmenten mit 
eutaxitischer Textur. Die maximale beobachtete Mächtigkeit des Member liegt 
bei 70 m, die Übergänge zur restlichen Formation sind graduell. Die besten Auf-
schlüsse befinden sich in Moritzing und knapp südlich von Andrian im Stein-
bruch Unterberg. 

Sowohl die Lapilli-Tuffe als auch die Tuffe sind durch die Ablagerung mäch-
tiger pyroklastischer Ströme des Ignimbrit-Typs entstanden.

Abb. 9 – Rhyolithische Tuffe des St. Moritzing-Member der Nals-Formation: klastisches Gefüge mit 
kristallinen Aschen und eingeregelten Flammen. Die  Grundmasse zeigt perlithische Risse und deu-
tliche Opakisierung.
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2.2.12.2. - St .  Kosmas-  und Damian-Member (NAL2)

Diese Einheit befindet sich am Top der Nals-Formation. Das Member ist gut 
geschichtet, mit einer Mächtigkeit zwischen 10 und 70 m und besteht aus einer 
Wechsellagerung von rhyolithischen Tuffbreccien, Lapilli-Tuffen und Tuffen. 
Aufgrund der lithologischen Besonderheiten bildet dieses Member einen Leitho-
rizont bei der Kartierung und Korrelation von Gebieten mit zum Teil unterschied-
lichen Abfolgen. Die besten Aufschlüsse findet man im Steinbruch Unterberg 
(Andrian/Andriano), entlang der Straße nach Montigl/Monticolo oberhalb von 
Terlan, bei St. Kosmas und Damian und in Guntschna/Guncina.

Die Tuffbreccie und der Lapilli-Tuff liegen in sehr dicken, planparallelen 
Lagen vor, die aus wechselnden Anteilen von vulkanischen und juvenilen Ge-
steinsbruchstücken bestehen, die in eine klastische Matrix aus Kristallfragmenten 
und Asche eingebettet sind. Die Lithoklasten treten in variablen Größen (bis zu 
1m), eckig bis kantengerundet und mit unterschiedlichen Zusammensetzungen 
auf (Abb. 10); einige zeigen typische Reaktionsränder für thermische Alteration. 
Die juvenilen Einschlüsse sind dunkel, aphanitisch und wurden platt gedrückt 
oder parallel zur Lamination gelängt. Einige Lagen haben eine erosive Basis und 
in den größeren Lithoklasten erkennt man inverse (v. a. an der Basis) und norma-
le Gradierung. Diese Gesteine sind das Ablagerungsprodukt von pyroklastischen 
Strömen mit wenig Volumen aber hoher Energie. 

Alternierend mit den Tuffbreccien treten dünne Tuffablagerungen auf. Diese 

Abb. 10 – Tuffbreccie des St. Kosmas und Damian-Member der Nals-Formation (Lokalität: Andrian).
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zeigen eine gute Korngrößen-Sortierung sowie eine parallele und/oder eine flache 
Kreuzlamination. Man findet auch sehr feinkörnige, gradierte Lagen (feinkörnige 
Asche). Ein großer Teil der feinkörnigen Lagen sind Ablagerungen von explosi-
ven Ereignissen geringer Viskosität (surge); bei den gradierten Schichten kann es 
sich auch um fall out-Ablagerungen handeln. In den diversen Aufschlussgebieten 
sind diese Ablagerungen verschieden mächtig, können aber auch ganz fehlen.

In der Zone von Montigl (oberhalb von Terlan) treten im oberen Abschnitt 
des Members einige Meter mächtige rhyolithische Laven porphyrischer Struk-
tur mit Quarz, Plagioklas, Sanidin und Biotit Phänokristalle in einer entglasten 
Grundmasse auf. Die Grundmasse zeigt eine flockige oder sphärolithische, fasrig-
strahlige, konzentrische Struktur mit einem Kern und polygonalem Quarz in den 
Zwischenräumen.

2.2.13. - Guntschna-Formation (FMG)

Es handelt sich um eine gut geschichtete, klastische Formation, die mit einer 
gewissen Kontinuität an beiden Flanken des Etschtals zwischen Terlan und Bo-
zen auftritt. Dabei ist die Mächtigkeit und die Fazies aufgrund der ausgeprägten 
Topographie, die durch die vorangegangene vulkano-tektonische Aktivität ent-
standenen ist, sehr variabel. Die Untergrenze zu NAL, TRL und IGG ist zum Teil 
erosiv, zu NAL2 hingegen graduell und kontinuierlich. Die mächtigsten Ablage-
rungen (250 m) findet man am Ostrand des Kartenblattes bei Guntschna/Guncina. 
In Richtung NW, das Etschtal hinauf, werden sie allmählich dünner, bis sie im 
Bereich der Ruine Neuhaus/Castel Casanova ganz verschwinden. Weitere mäch-
tige Ablagerungen findet man in Montigl (Terlan) und Grissian/Grissiano, die in 
der Nähe der schon erwähnten synsedimentären Abschiebung liegen. Zusammen 
mit dieser Formation treten im Bereich Tregiovo auch einige grobkörnige klasti-
sche Ablagerungen auf, die stratigraphisch zwischen der Gargazon-Fm. und der 
Gries-Fm. (s. später) liegen. 

Die Ablagerung der Guntschna-Formation repräsentiert einen wichtigen Zeit-
abschnitt der Ruhe in der vulkanischen Aktivität. 

Man kann zwei wichtige Lithofazies-Typen unterscheiden. 

2.2.13.1. - Konglomerat ische Fazies  (FMGa)

Es handelt sich um unterschiedlich gut sortierte Konglomerate und Brekzien 
mit ausschließlich vulkanischen Komponenten diverser Natur. Die Schichten sind 
mächtig bis sehr mächtig und zeigen im Aufschluss eine plan-parallele Geome-
trie, die Basis ist erosiv bis nicht erosiv. Es treten sowohl klastengestütze Lagen 
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mit einer grobkörnigen Sandstein-Matrix auf, deren Klasten eine leichte Imbri-
kation zeigen, als auch matrixgestütze Horizonte mit inverser Gradierung, wobei 
die größten Klasten (auch bis zu 1 m) im obersten Abschnitt der Schicht verstreut 
sind. Es gibt auch Lagen, die hauptsächlich aus massiven Sandsteinen bestehen, 
in denen einzelne Klasten schwimmen. Der Rundungsgrad der Klasten in den 
einzelnen Lagen ist extrem unterschiedlich und reicht von eckig bis gut gerun-
det. An der Basis der Formation dominieren die Breccien. Es handelt sich haupt-
sächlich um Ablagerungen von gravitativen Massenbewegungen (Murschutt- und 
Schlammströme) mit geringer Wasserführung. 

2.2.13.2. - Sandige und/oder  pel i t ische Fazies  (FMGb)

Diese Fazies besteht im Allgemeinen aus roten oder braunen, mittel- bis grob-
körnigen (selten feinkörnigen) Sandsteinen in mittleren bis sehr mächtigen, plan-
parallelen Lagen mit meist paralleler Lamination, selten mit Kreuzlamination. 
Lokal treten Zentimeter große, gut gerundete Klasten auf. Manchmal liegt eine 
Wechsellagerung von mittel-feinen Sandsteinen, Siltsteinen und Peliten grauer 
bis roter Farbe in mittleren bis geringmächtigen Schichten vor. Die Sandsteinla-
gen zeigen eine normale Gradierung. Manchmal sind auch dünne dunkle, laminier-
te Kalke mit Hornsteinlagen zwischengeschaltet, in denen gut erhaltene Sporen und 
Pollen zu finden sind (KRAINER & SPÖTL, 1998; HARTKOPF-FROEDER et alii, 2001).

2.2.14. - Gries-Formation (IGR)

Diese Einheit ist in einer schmalen Zone knapp nördlich von Gries und mit 
geringen Mächtigkeiten an der Basis der Felswände des Etschtals zwischen Bo-
zen, Pfatten/Vadena und Branzoll/Bronzolo aufgeschlossen. Andere Vorkommen 
gibt es in der Gegend von Tregiovo. Die Formation ist bis zu 150 m mächtig und 
überlagert konkordant die Nals-Fm. und teilweise diskordant die Gargazon- und 
Guntschna-Formation.  

Die Gries-Fm. besteht aus verschweißten, rhyolithischen Lapilli-Tuffen dun-
kelrot-violetter Farbe, die massig ausgebildet sind oder eine leichte Orientierung 
parallel zur Fließrichtung zeigen. Das Gestein besteht aus zahlreichen, mm-gro-
ßen Kristallen von Sanidin, intensiv rosarotem Feldspat und Quarz, eingebettet in 
eine rot-violette, felsitische Grundmasse mit Fließgefüge, die mit der Lupe nicht 
auflösbar ist. Lokal treten sowohl vulkanische als auch metamorphe Lithoklasten 
mit kontaktmetamorph entstandenen Reaktionsrändern auf. Häufiger beobachten 
kann man jedoch bis zu 50 cm große juvenile Einschlüsse (Flammen) mit porphy-
rischer Textur und kugeliger Form mit zerdrückten Rändern, die mit der Grund-
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masse verzahnen und parallel zur Fließrichtung gelängt und isoorientiert sind.
Petrographisch handelt es sich um ein orientiertes, klastisches Gefüge mit La-

pilli und kristalliner Asche (30-50 %). Das Gestein besteht aus Plagioklas, umge-
wandelt in Albit, Serizit, Kalzit und Tonmineralen, aus Sanidin, der mosaikför-
mige Albitisierung und Kaolinitisierung zeigt, aus gerundetem Quarz mit Korosi-
onsbuchten, aus Biotit und Pyroxen, die durch opake Minerale ersetzt sind, sowie 
den Nebengemengteilen Zirkon und Apatit. Die Grundmasse ist entglast und be-
steht aus felsitischen Quarz-Feldspat Aggregaten mit deutlichen pseudofluidalen 
Strukturen, die von mikrogranularen opaken Mineralen hervorgehoben werden. 
In den deutlich erkennbaren perlitischen Rissen treten Oxide und Serizit auf.

2.2.14.1. - Vulkanoklast ische Breccien (IGRa)

In einigen Gebieten besteht der obere Abschnitt oder auch die ganze Formati-
on aus teilweise grob gebankten, vulkanoklastischen Breccien. Das Gestein setzt 
sich aus chaotisch gelagerten, cm- bis m-großen, subgerundeten bis subangularen 
Blöcken und Klasten zusammen, die sich fast berühren und in einer weniger kom-
pakten, mikrogranularen Matrix eingebettet sind. Sowohl die Klasten als auch die 
Matrix bestehen ausschließlich aus Bruchstücken der ursprünglichen Formation. 
Vereinzelt treten rote Chalcedonadern auf. Beim unteren Teil der Schichten han-
delt es sich um ignimbritische Ablagerungen, während die Brekzien wahrschein-
lich durch einen kurzen Transport in Form von Massenbewegungen entstanden, 
die durch gravitativen Kollaps der frisch abgelagerten Pyroklastika ausgelöst 
wurden. 

2.2.15. - Andrian-Formation (LAN)

Es handelt sich hierbei um eine sehr charakteristische Formation, die im Ge-
biet zwischen Tschaufer Nock, Bozen und Andrian auf beiden Seiten des Etsch-
tals mit extrem variablen Mächtigkeiten (bis zu 450 m) auftritt. Sie überlagert mit 
einem scharfen und diskordanten Kontakt sowohl die Guntschna-Fm. als auch 
diverse Niveaus der Nals-Formation. Im Bereich des Etschtals südlich des Blatts 
„Eppan“ überdeckt sie außerdem die Gries-Formation. Die Ablagerung der Laven 
der Andrian-Formation markiert das endgültige Auffüllen der Niveauunterschie-
de, die durch die Aktivität der Terlan-Nals Linie entstanden waren: sie überlagern 
nämlich durchgehend sowohl die südlich auftretenden Abfolgen (mit maximaler 
Mächtigkeit), als auch die nördlichen (mit reduzierter Mächtigkeit). Die besten 
Aufschlüsse befinden sich entlang des Gaider Bachs, an den Felswänden bei Un-
terrain/Riva di Sotto und oberhalb von Siebeneich/Settequerce.
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Lithologisch handelt es sich um kompakte, rhyolithische Laven von rot-oran-
ger bis ziegelroter und rot-violetter Farbe. Häufig sind magmatische Fließstruktu-
ren variabler Mächtigkeit (5-20 cm) erkennbar. Diese werden durch die selektive 
Erosion, die bevorzugt entlang der Trennflächen ansetzt, herausgearbeitet. Diese 
Laminationen sind generell plan-parallel oder leicht gewellt, es treten aber auch 
große Strukturen auf, die strukturellen Formen wie Kniefalten oder überkippten 
Falten ähneln; man kann auch Sets von Bändern beobachten, die in unterschied-
lichen Winkeln aufeinander treffen (Abb. 11). Es tritt eine gut ausgebildete, ver-
tikale Klüftung auf. Das Gestein hat eine porphyrische Struktur mit idiomorphen 
Phänokristallen (1-3 mm) von weißem und rosa Feldspat und Quarz eingebettet in 
eine homogene, mit der Lupe nicht aufzulösende Grundmasse. Der prozentuelle 
Anteil der Phänokristalle ist sehr variabel und manchmal kann man Niveaus mit 
wenigen oder auch keinen Phänokristallen (aphyrisch) beobachten. An der Basis 
und am Top der Formation liegt das Gestein lokal in Blockfazies oder autobrecciert 
vor. Durch Alteration wird das Gestein an diesen Stellen sehr brüchig und mürbe.

Das Gestein hat eine porphyrische, manchmal orientierte Struktur, mit einer 
variablen Korngröße von mittel- bis grobkörnig und einem Porphyrizitätsindex 
zwischen 35 und 45. Es treten folgende Phänokristalle auf: gerundeter Quarz mit 
großen Korosionsbuchten und Einschlüssen von Grundmasse; Plagioklas findet 

Abb. 11 – Fließbänder unterschiedlicher Neigung in den Laven der Andrian-Formation, aufgeschlos-
sen in den Wänden des Etschtales bei Unterrain.
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man in symplektitischen oder glomerophyrischen Aggregaten auch mit K-Feld-
spat vergesellschaftet, häufig ist er serizitisiert, albitisiert und mit vielen opaken 
Mineralen durchsetzt; der K-Feldspat (Sanidin) ist von einer intensiven Tonmi-
neralbildung und von Albitisierung betroffen; Biotit ist vollständig oder teilweise 
von opaken Mineralen ersetzt; der Pyroxen wird von mikrokristallinen Aggrega-
ten substituiert, die sich aus opaken Mineralen, Serizit und Chlorit zusammenset-
zen; Apatit und Zirkon treten als Nebengemengteile auf. Die ursprünglich glasige 
Grundmasse ist vollständig rekristallisiert mit flockigen Strukturen, die sich zu 
polygonalen Aggregaten von sekundärem Quarz entwickeln können. Man kann 
auch Laven unterscheiden, deren Grundmasse Fließgefüge mit orientierten Bi-
otit-Mikrolamellen aufweist, und solche, in denen es entlang der Foliation zum 
Zerbrechen der Phänokristalle und der Grundmasse kommt, wobei lang gezogene 
Adern von rotem Chalcedon und Kalzit gebildet wurden. Die Laven enthalten 
vereinzelt xenolithische Einschlüsse magmatischer Herkunft und granophyrischer 
Struktur mit Quarz und Orthoklas: Es wurde auch ein metamorpher Einschluss 
gefunden, der aus tieferen Bereichen der Kruste stammt und große idiomorphe 
Kristalle von herzynischem Spinell, zusammen mit nadeligen Sillimanit Kristal-
len und Quarz aufweist. 

2.2.15.1. - Andesi t ischer  Gang (LANa)

Im Bereich Glaning/Cologna wird die Formation von einem subvertikalen, 
ca. 100 m mächtigen, andesitischen Gang durchschlagen. Dieser ist kompakt, die 
Farbe variiert zwischen schwarz und dunkelrot. Der Andesitgang ist aphanitisch 
mit einem porphyrischen Index <5 und hat ein ausgeprägtes Fluidalgefüge. Als 
Phänokristalle finden sich idiomorphe Plagioklase, die häufig allein oder zusam-
men mit Klinopyroxen in glomeroporphyrischen Aggregaten vorkommen. Die 
Grundmasse mit orientierter, mikrolithischer Struktur besteht aus vereinzelten 
winzigen Plagioklasen und Pyroxen Kristallen, die durch rote Oxide ersetzt sind, 
in einer nicht aufzulösenden Matrix.

2.2.15.2. - Andesi t ische Lava (LANb)

In der selben Zone befindet sich am Top der Formation ein Zehnermeter gro-
ßer, andesitischer Lavakörper. Das Gestein ist geschichtet, die blockige und mi-
krobreccierte Fazies dominiert. Durch die intensive Alteration hat das Gestein 
eine typische grün-hellbläuliche Farbe; die Lavaströme sind kompakter, sie 
zeigen typische Fließstrukturen und sind überwiegend aphanitisch mit wenigen 
Feldspäten und einer variablen Färbung von schwarz bis tief rot. 
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Petrographisch sind die andesitischen Laven des Lavastroms identisch mit 
jenen des vorher beschriebenen Ganges (LANa).

Die Effusion dieser basischen Produkte muss im Zusammenhang mit der syn-
vulkanischen Aktivität einiger distensiver Störungen gesehen werden, die das 
Gebiet in Hoch- und Tiefzonen zerlegen. Die Gänge sind entlang dieser Verwer-
fungen eingedrungen und die Lavaströme ergossen sich auf den angrenzenden, 
abgesenkten Stufen.

2.2.16. - Tregiovo-Formation (TGV)

Die Tregiovo-Formation ist die bekannteste sedimentäre, intravulkanische 
Formation des Perm. Bekannt sind vor allem die pelitischen Aufschlüsse nahe 
Tregiovo („Tregiovo Schichten“). Dieser Formation widmen sich viele biostrati-
graphische Arbeiten (REMY & REMY, 1978; CASSINIS & DOUBINGER, 1991, 1992; 
BARTH & MOHR, 1994; CONTI et alii, 1997) und lithofazielle (MOSTLER, 1965, 

Abb. 12 – Vereinfachte stratigraphische Ab-
folge der Tregiovo-Formation am Osthang 
de Monte Dian. Im oberen Abschnitt („Strati 
di Tregiovo“ = „Tregiovo Schichten“) treten 
häufig Tetrapodenfährten und Pflanzenreste 
auf. 1 – Rutschstrukturen; 2 – Pflanzenreste; 
3 – Tetrapodenfährten. Formazione di Gries 
= Gries-Formation; Formazione di Ora = 
Auer-Formation. 
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1966; HADITSCH & MOSTLER, 1974; KLAU & MOSTLER, 1983). Der stratigraphi-
sche und paläo-strukturelle Kontext sowie einige sedimentologische Aspekte 
werden in folgenden Publikationen abgehandelt: GIANNOTTI (1963), FUGANTI & 
ULCIGRAI (1965), ULCIGRAI (1969), BARGOSSI et alii (1983), ASTL & BREZINA 
(1986), CASSINIS & NERI (1990, 1992), CASSINIS et alii (1988, 1993, 1998), BAMPI 
(1994), JIN et alii (1998), NERI et alii (1999).

Auf Blatt „Eppan“ wurden auch jene Sedimente zur Tregiovo-Formation ge-
rechnet, die eine ähnliche Fazies aufweisen und in derselben stratigraphischen 
Position vorkommen. Dazu zählen die Aufschlüsse im Etschtal (Grissian/Gris-
siano, Sirmian/Sirmiano und Jenesien/San Genesio). Die gesamte Abfolge mit 
einer maximalen Mächtigkeit von 250 m geht auf den Abtrag des permischen 
Paläoreliefs unter kontinentalen Bedingungen zurück. Die klimatischen Bedin-
gungen sind vermutlich mit jenen zur Zeit der Gröden-Formation vergleichbar 
(FELS, 1982). Die Untergrenze ist scharf, stratiform oder erosiv auf IGR, LAN 
und IGG. Die Obergrenze der Formation ist durch das Perdonig-Member (ORA1) 
gegeben. Nur in einem speziellen Fall weist die Formation einen direkten strati-
graphischen Kontakt zu den Grödener Sandsteinen (GAR) auf (linkes Ufer des 
Rio Pescara, wenige hundert Meter nördlich des Zusammenflusses mit dem Tor-
rente Lavazzé).

Innerhalb dieser Formation wurden zwei unterschiedliche Lithofazies ausge-
schieden (Abb. 12).

2.2.16.1. - Konglomerat ische Fazies  (TGVa)

Die Konglomerate bestehen aus unregelmäßigen, eckigen bis kantengerunde-
ten Blöcken im Zentimeter bis Dezimeter Bereich, die fast immer vulkanischer 
Natur sind und in ihrer Zusammensetzung von rhyolithisch bis rhyodazitisch 
variieren. Dazu kommen lokal auch charakteristische Komponenten von rotem 
Hornstein. Das Verhältnis von Matrix und Klasten variiert, wie auch der texturelle 
Reifegrad der Matrix. Der Aufbau ist in den unteren Niveaus chaotisch (Mur-
schuttablagerungen), nach oben hin tritt Schichtung deutlicher hervor.  

Die Mächtigkeit dieser Lithofazies variiert sehr stark: im Bereich des Monte 
Dian liegt sie bei 50 m und nimmt schnell wieder ab, bis sie lokal auch ganz 
verschwindet (Rio Pescara und Laurein). Die Konglomerate verfüllen breite, 
erosive Einschnitte in den unterlagernden vulkanischen Einheiten (IGG und IGR). 
Die bedeutendsten Aufschlüsse befinden sich nordöstlich des M. Dian im oberen 
Nonstal, südlich der Siedlung Mione entlang des Rio Pescara und orographisch 
rechts des T. Lavazzé wo sie schon von BARGOSSI & D’AMICO (1988) als „Rumo-
Konglomerat“ beschrieben wurden.
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2.2.16.2. - Pel i t ische Fazies  (TGVb)

Die pelitische Fazies (Tregiovo-Formation s.s.) ist durch eine Wechsellage-
rung von siltigen Sandsteinen, manchmal dolomitisierten siltigen Kalken und 
mehr oder weniger karbonatischen Peliten an der Basis, charakterisiert. Die Far-
be ist dunkelgrau oder schwarz; die sandigen Einschaltungen können eine rötli-
che Färbung annehmen. Die engständige, plattige Schichtung ist das deutlichste 
Merkmal in allen Aufschlüssen: die Mächtigkeit der einzelnen Schichten vari-
iert zwischen 10 bis 70 cm für die sandigen und zwischen 1 und 10 cm für die 
pelitischen Anteile. In den laminierten (mm-dünne Lagen) Sedimenten gibt es 
intraformationale Rutschfalten; polygonale Trockenrisse (mud cracks) und Wel-
lenrippel (ripple marks) sind die häufigsten Sedimentstrukturen. Die Mächtigkeit 
dieser Fazies erreicht im Tal des Rio Pescara südwestlich von Tregiovo 200 m. 
Die Schichtoberflächen zeigen manchmal kohlige Rückstände und in einigen Fäl-
len auch bestimmbare Pflanzenreste. Abdrücke von Tetrapoden treten regelmäßig 
auf. Pollen finden sich sehr zahlreich, sie erlaubten eine präzisere chronostrati-
graphische Einordnung der Formation an der Grenze Kungurian-Ufimian (NERI 
et alii, 1999). 

2.2.17. - Auer-Formation (ORA)

Die Auer-Formation ist das jüngste vulkanische Schichtglied der Etschta-
ler Vulkanit-Gruppe. Sie besteht aus Ablagerungsprodukten von riesigen pyro-
klastischen Strömen mit enormen Volumina. In den Bereichen zwischen Bozen 
und Auer (Ora), die vulkanotektonisch am tiefsten abgesenkt waren und wo die 
Auer-Fm. IGR überlagert, erreicht sie Mächtigkeiten von bis zu 1000 m. Aber die 
Formation ist mit geringeren Mächtigkeiten über das ganze Kartenblatt „Eppan“ 
und darüber hinaus auf einer Fläche von 1500 km2 anzutreffen. Dabei überla-
gert sie diskordant die älteren Formationen, darunter TGV, LAN, NAL, TRL und 
IGG. Die Auer-Formation tritt kontinuierlich auf beiden Seiten des Etschtals im 
Abschnitt südlich von Bozen auf und entspricht recht gut (zumindest in diesem 
Sektor) der Ignimbrit-Einheit (ρw2) der geologischen Karte Blatt 027 “Bozen” 
1:50.000. Die besten Aufschlüsse findet man in Pfatten/Vadena.

Die Einheit besteht aus verschweißten, sehr kompakten und extrem homo-
genen, rhyolithischen Lapilli-Tuffen. Die Farbe variiert von rötlich-grau bis 
orange-rot. Das Gestein zeigt eine deutliche, regelmäßige subvertikale Klüftung 
nach zwei Haupt-Kluftsystemen, die ca. senkrecht aufeinander stehen. Ein drittes 
undeutlicheres und weitständigeres System liegt ungefähr horizontal. Aufgrund 
dieser Eigenschaften - Härte, Homogenität und regelmäßige Klüftung - wurde 
und wird diese Formation intensiv abgebaut zur Produktion von Platten und Pflas-
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tersteinen. Das Gestein besteht aus vielen Phänokristallen (2-4 mm) von Sanidin, 
rosarotem Plagioklas und Quarz in einer felsitischen Grundmasse mit Fließgefü-
ge, die unter der Lupe aufgrund winziger Kristallfragmente inhomogen erscheint. 
Flammen treten häufig auf und bestehen aus dunklen, aphanitischen und juveni-
len, porphyrischen Einschlüssen, welche die selbe Zusammensetzung aufweisen, 
wie der Rest des Gesteins. In großen Felswänden kann man in einem Abstand von 
8-10 m oder mehr Diskontinuitäten erkennen, die das Gestein parallel zur Orientie-
rung der Flammen gliedern. Es könnte sich dabei um die Grenzeflächen zwischen 
einzelnen Ignimbrit-Strömen handeln. Im Gelände konnte keine lithologische Ver-
änderung im Zusammenhang mit diesen Diskontinuitäten festgestellt werden.  

Petrographisch zeigen die Lapilli-Tuffe der Auer-Formation eine orientierte, 
klastische Struktur mit Lapilli und kristalliner Asche (30-45 %), eingebettet in 
eine glasige Grundmasse. Diese ist in felsitische Quarz-Feldspat Aggregate um-
kristallisiert und zeigt generell pseudofluidale Strukturen, die durch fein verteilte 
mikrogranulare opake Minerale hervorgehoben werden. Die Phänokristalle sind: 
Quarz mit gerundeten Kanten und großen Korrosionsbuchten; von tonigen Altera-
tionen und mikrogranularem Hämatit durchdrungener Sanidin; Plagioklas, ersetzt 
durch ein polykristallines Aggregat von Serizit, sekundärem Quarz und opaken 
Mineralen; Biotit, teilweise von opaken Mineralen ersetzt; seltener Pyroxen, voll-
ständig substituiert von opaken Mineralen und Chlorit. Als Nebengemengteile 
treten Apatit und Zirkon auf. Die aphanitischen Lagen und die rötlichen Flammen 
bestehen aus winzigen Kristallbruchstücken von Quarz und Feldspat, die gleich-
mäßig in einer hämatitisierten, felsitischen Grundmasse verteilt sind.

2.2.17.1. - Perdonig-Member (ORA1)

Nördlich und westlich von Bozen wird die Formation vollständig vom Perdo-
nig-Member abgelöst, welches etwas andere lithologische Charakteristiken auf-
weist. Es handelt sich um rhyolithische verschweißte Lapilli-Tuffe und Tuffe, die 
generell rot gefärbt sind. Charakteristisch sind kleine Phänokristalle von Sanidin, 
weißem Plagioklas, Quarz, vereinzelt Biotit, sowie das vermehrte Auftreten von 
juvenilen, aphanitischen Enklaven (Abb. 13). Das Gestein ist sehr kompakt und 
zeigt eine weniger markante vertikale Klüftung als der Rest der Formation.  

Petrographisch zeigen die Lapilli-Tuffe dieses Members eine orientierte, klas-
tische Struktur mit Lapilli und kristalliner Asche (25-40 %), eingebettet in eine 
glasige Grundmasse. Diese ist felsitisch und rekristallisiert in Quarz-Feldspat 
Aggregate mit sphärolithischer Struktur. Das Glas und die kristalline Kompo-
nente sind nur im Vitrophyr (ORA1a) gut erhalten. In diesem sind die perlitische 
Absonderung und die eutaxitische Struktur besonders gut sichtbar. Das Gestein 
enthält Reste von glasigen Blasen, die zerdrückt und entsprechend dem Fließge-
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füge gelängt wurden. (Abb. 14). Die Zusammensetzung der Phänokristalle ist mit 
jener der Auer-Formation fast identisch.

Dieses Member tritt im Etschtal bis auf die Höhe von Mölten und Nals recht 
kontinuierlich auf; andere ausgedehnte Aufschlussbereiche befinden sich in der 
Zone Laurein-Tregiovo (M. Dian). Die größte Mächtigkeit erreicht die Einheit 
im südlichen Abschnitt des Etschtals, wo das Perdonig Member eine fließende 
laterale Grenze zur restlichen Auer Formation zeigt. Das Member entspricht mit 
guter Übereinstimmung der Ignimbrit Einheit (ρw3) der geologischen Karte Blatt 
027 „Bozen“ 1:50.000.

2.2.17.2. - Vitrophyr  (ORA1a)

An manchen Stellen kann man an der Basis dieses Members schwarze vi-
trophyrische Lagen von einigen Metern Mächtigkeit erkennen. Diese sind ex-
trem kompakt, die Struktur und die Zusammensetzung sind identisch mit jener 
der überlagernden Gesteine. Der einzige Unterschied ist das nicht alterierte Glas 
in der Grundmasse, welches dem Gestein eine glänzende schwarze Farbe ver-
leiht. Der Übergang vom Vitrophyr zum überlagernden Gestein ist häufig von 
meterbreiten, mehr oder weniger intensiv kaolinisierten und alterierten Bereichen 

Abb. 13 – Lapilli-Tuff mit Flammen, hervorgehoben durch selektive Anwitterung (Aufschlus bei Jene-
sien; Auer-Formation, Perdonig Member).
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geprägt. Im Kartenblatt befinden sich die einzigen kartierten Aufschlüsse im Be-
reich Oberglaning/Cologna di Sopra.

2.2.18. -  Anmerkungen zur vulkano-tektonischen Entwiclung

Die dargestellte stratigraphische Abfolge (siehe Faziesschnitt am Rand der 
Karte) erreicht eine Gesamtmächtigkeit von ca. 4000 m. Die Ablagerungsgeome-
trien wurden jedoch von synvulkanischer Extensionstektonik stark beeinflusst, 
sodass die Gesamtmächtigkeit lokal stark variieren kann. Während der alpinen 
Deformationsphasen wurden zudem die präexistenten, permischen Störungsflä-
chen reaktiviert; trotzdem ist es noch möglich, eine deutliche zeitliche Polarität in 
der permischen Tektonik zu erkennen. Vor allem im Bereich zwischen Lana und 
Eppan kann man zur Permzeit eine fortschreitende Absenkung des südöstlichen 
Abschnitts rekonstruieren. Ähnliche Absenkungen findet man auch vom Großen 
Laugen nach Süden (Tregiovo).

Parallel dazu findet die Verlagerung der vulkanischen Aktivität statt, weshalb 

Abb. 14 – Rhyolithischer Vitrophyr-Tuff der Auer-Formation: klastisches Gefüge mit kristallinen 
Aschen, bestehend aus Quarz und Feldspat in einer glasigen, eutaxitischen Grundmasse mit perli-
thischen Rissen.
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die jüngsten Förderprodukte in den abgesenkten, südlichen Bereichen aufge-
schlossen sind; nur in wenigen Fällen erreichen diese Ablagerungen mit reduzier-
ten Mächtigkeiten die höher gelegenen Bereiche. Zudem sind diese Hochzonen 
der Erosion ausgesetzt und nur lokal bilden sich kleine Becken mit klastischen Ab-
lagerungen alluvial-ariden Typs, die ebenfalls häufig tektonisch kontrolliert sind.

Im Blatt „Eppan“ gibt es zwei permische Hauptextensionsstrukturen. Die äl-
tere befindet sich auf der Höhe von Terlan - Nals, ihre Streichrichtung ist heute 
N45E: an dieser Störung wurde der südliche Block gleich nach der Ablagerung 
der Gargazon-Fm. abgesenkt, während der nordwestliche Bereich weiter erodiert 
wurde oder von geringmächtigen, klastischen Sedimenten (Vöran-Formation) 
überlagert wurde. Der Bereich im SE wurde in der Folge von einer mächtigen vul-
kanischen und vulkaniklastischen Abfolge (NAL, FMG, LAN, TGV und ORA1) 
aufgefüllt. Weiters ist festzustellen, dass mit der Verlagerung des Ablagerungs-
raumes auch ein deutlicher Wechsel in der geochemischen Zusammensetzung der 
Förderprodukte auftritt: die rhyodazitischen Vulkanite werden von rhyolithischen 
Produkten abgelöst. Im Bereich der oben genannten Dehnungsstruktur intrudiert 
der Terlaner Subvulkanit (TRL) in die Gargazon-Fm. und zeigt dasselbe radio-
metrische Alter (276.1 ± 1.5 Ma, s. unten) wie das Umgebungsgestein, was die 
Gleichzeitigkeit und den genetischen Zusammenhang mit der tektonischen Ab-
senkung bestätigt. Erst mit der Ablagerung der Andrianer Laven (LAN) wird der 
tektonisch induzierte Reliefunterschied  ausgeglichen. Tatsächlich überlagern die 
letzten Laven diskordant das Top der Abfolge des nordwestlichen Sektors (MLC, 
ICL, IGG, COV, TRL und AGO) und plombieren vollständig den tektonischen 
Kontakt. 

Eine zweite, wichtige permische Störung befindet sich ca. 5 km weiter süd-
lich auf der Höhe von Burg Hocheppan/Castel d’Appiano und Bozen: die heu-
tige Streichrichtung verläuft E-W. Auch diese Störung verursachte ein starkes 
Absinken des südlichen Sektors. Der abgesenkte Bereich wird von fast 1000 
m mächtigen Ablagerungen pyroklastischer Ströme (Ignimbrite) aufgefüllt, die 
eine besondere lithologische Homogenität aufweisen (Auer-Fm.). Das Perdonig-
Member (ORA1) unterscheidet sich von diesen Gesteinen und bildet die letzte 
Ablagerung der permischen vulkanischen Aktivität. Das Perdonig-Mb. ist zwi-
schen 10 und 250 m mächtig und auf mindestens 1500 km² verbreitet; dabei 
überlagert es diskordant verschiedene ältere Formationen. Die mittlerweile auch 
aus den benachbarten Gebieten verfügbaren Daten erlauben es, diese tektonische 
Absenkung ungefähr in die Zeit zwischen der Ablagerung der Gries-Fm. und der 
Andrian-Fm. zu stellen.

Weitere Extensionsstrukturen mit Bildung von kleineren Sedimentbecken 
sind innerhalb der Laugen-Fm. in mehreren Niveaus eingeschaltet (MLCb). Die 
ältesten Beckenfüllungen von Bedeutung sind jene der Vöran- und Guntschna-
Formation. Die Gesteine der Guntschna-Fm. füllen im Bereich Nals-Andrian 
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hunderte Meter tiefe tektonische Senken auf, die durch heute WNW-ESE strei-
chende Dehnungsstrukturen kontrolliert wurden.

Ein anderes wichtiges epiklastisches Ereignis markiert die Tregiovo-For-
mation (TGV); sie liegt nahe dem Top der vulkanischen Abfolge und zeugt von 
einer Ruhephase der vulkanischen Aktivität. Auch in diesem Fall vollzieht sich 
die Sedimentation in verschiedenen gleich alten Becken, die durch vulkanische 
Aktivität und Tektonik kontrolliert werden. Speziell im Bereich Tregiovo führt 
eine auf das Ende des unteren Perm datierte tektonische Phase (s. unten) zur Bil-
dung eines ca. NE-SW orientierten pull-apart Beckens. Gleichzeitig mit dieser 
Beckenbildungsphase entstand senkrecht zur Hauptachse des Beckens ein System 
listrischer Störungen, das heute ca. WNW-ESE orientiert ist. Diese Störungsflä-
chen haben die ganze Sedimentationsphase des Beckens kontrolliert: sie sind als 
synsedimentäre Wachstumsstörungen für die bedeutenden Mächtigkeitsschwan-
kungen und Faziesänderungen verantwortlich, die man heute auch auf kleinen 
Distanzen beobachten kann.

2.2.19. - Geochemie

Aus den bisher präsentierten Daten wird deutlich, dass die vulkanischen Ge-
steine eine Entwicklung der Magmenzusammensetzung von rhyodazitisch zu 
rhyolithisch aufweisen (Abb. 15). Es ist auch offensichtlich, dass der Übergang 
nicht graduell sondern sprunghaft, zusammen mit der Aktivierung der Terlan-
Nals-Line und der Intrusion des Terlaner Subvulkanites in die Gargazon-Fm. er-
folgt. Das Auftreten andesitischer (MLCc) Laven sowohl in den frühen Phasen 
der magmatischen Aktivität, in den Rhyodaziten der Laugen-Formation, als auch 
in den darauf folgenden Phasen in Form von andesitischen Fördergängen (LANa) 
und Laven (LANb) am Top der Rhyolithe der Andrian-Formation zeigt, dass basi-
sche Schmelzen über lange Zeit mit differenzierteren Magmen koexistieren. Wei-
teres lässt sich schließen, dass ihre Platznahme im direkten Zusammenhang mit 
der Aktivität von Dehnungsbrüchen steht, die tiefgreifend die ganze Abfolge und 
das kristalline Grundgebirge versetzen. Anders zu deuten sind hingegen die sehr 
differenzierten rhyolithischen Ignimbrite an der Basis der vulkanischen Abfolge 
(CGBa) und die rhyolithischen Laven am Top der Laugen-Fm. (MLCd): beide 
Vorkommen können extreme Differenziate der rhyodazitischen Magmenkammer 
darstellen.

Alle subvulkanischen Produkte (Lakkolithe und Gänge) hingegen sind in ih-
rer Zusammensetzung im Wesentlichen homogen. Die Zusammensetzung ist im-
mer rhyodazitisch, abgesehen von den mafischen Einschlüssen in den Platzerer 
Lakkolithen.

Die plutonischen Produkte des Kreuzberg-Granodiorits/Monzogranits und die 
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mikrogranularen, mafischen Einschlüsse darin deuten darauf hin, dass eine inten-
sive Interaktion zweier, chemisch unterschiedlicher Magmen stattfand, als die-
se noch nicht ganz verfestigt waren. Dabei kam es im noch plastischen Zustand 
zur Intrusion, Fragmentierung und Dispersion (mingling-mixing) der basischen 
Komponente in der granitischen Hauptmasse. Die aplitischen syeno-monzograni-
tischen Gänge hingegen stellen saure Differenziate dar.

Alle permischen Magmatite bilden eine metaluminose bis leicht peraluminose 
Serie, welche mineralogische, petrographische und chemische Eigenschaften von 
typischen subalkalischen Serien mit einer deutlichen kalkalkalinen Affinität auf-
weist (Abb. 16). Weiters zeigen die Magmatite ein chondritisches REE-Spektrum 
mit unterschiedlichen Anreicherungen an LREE, eine mäßig bis stark (Rhyolithe) 
ausgeprägte negative EU-Anomalie und das Fehlen von signifikativen Fraktio-
nierungen von HREE (Abb. 17). Die Geländedaten, sowie die petrographischen, 
geochemischen und Isotopendaten (87Sr/86Sr Verhältnis von 0,7057 bis 0,7114; 
εNd Werte von –2,7 bis –7,4; δ18O von 7,6 bis 9,5 ‰) unterstreichen, in Überein-

Abb. 15  - Klassifikation der permischen Vulkanite auf Blatt “Eppan”. 
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Abb. 16 – Subalkalischer Charakter und kalkalkaline Affinität der permischen Vulkanite auf Blatt 
“Eppan“. 

Abb. 17 – REE-Spektrum der permischen Vulkanite auf 
Blatt “Eppan”.

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



76

stimmung mit BARTH et alii. (1993) und ROTTURA et alii. (1998), die hybride Na-
tur der magmatischen Produkte des Unterperm, die ihren Ursprung in komplexen 
Interaktionen zwischen Mantelschmelzen und Krustenmaterial hat.

2.2.20. - Radiometrische Alter

Erste geochronologische Arbeiten der Etschtaler Vulkanit-Gruppe stammen 
von BORSI et alii. (1972), D’AMICO et alii. (1980) und SAVELLI & BALBONI (1984). 
In jüngster Zeit haben SCHALTEGGER & BRACK (2006) die Etschtaler Vulkanit-
Gruppe im Süden (Val Calamento) neu datiert. Die U/Pb-Alter an Zirkonen erga-
ben 280,5 ±0,5 Ma. Dieses Alter stammt aus den rhyodazitischen Ignimbriten der 
Castelliere-Formation, die sich im unteren Abschnitt, jedoch nicht an der Basis 
der Abfolge befindet. Weiters gibt es U/Pb-Alter von 277,6 ± 0,6 Ma für die Auer-
Formation im Cembra Tal am Top der Abfolge (SCHALTEGGER & BRACK, 2006). 
Aus der vulkanischen Abfolge im Norden zwischen Waidbruck  und Kastelruth 
lieferten die basaltischen Andesite, die dem Waidbrucker Konglomerat aufliegen, 
ein U/Pb-Alter an Zirkonen von 290,7 ± 3,0 Ma (VISONÀ et alii, 2005). Die Vit-
rophyre von Tisens nahe am Top der Abfolge – darüber folgt noch die Auer-Fm. 
– ergaben ein Th/Pb-Alter an Allanit von 276,2 ± 3,2 Ma (BARTH et alii, 1994). 
Für die permischen Vulkanite der Trumplino-Gruppe (GT), die in das Collio Be-
cken (Provinz Brescia) eingeschaltet sind, gibt es U/Pb-Alter von  283 ± 1 Ma für 
die unteren, direkt dem südalpinen Grundgebirge auflagernden Ignimbrite und 
282 ± 1 Ma für die Vulkanite von Auccia am Top der Abfolge (SCHALTEGGER & 
BRACK, 1999). 

In Hinblick auf das neue stratigraphische Modell, das durch die CARG-Kar-
tierungen zustande kam, wurden im vorliegenden Untersuchungsgebiet 17 Alters-
bestimmungen mit der U/Pb-Methode an Zirkonen aus Vulkaniten und Intrusi-
onsgesteinen durchgeführt. In der Tabelle 1 und im stratigraphischen Schema am 
Rand der Karte sind alle Daten dargestellt (s. BARGOSSI et alii, 2004; MAROCCHI 
et alii, 2005b). 

Aus den Daten geht hervor, dass der permische Magmatismus des im Blatt 
„Eppan“ dargestellten Abschnittes der Etschtaler Vulkanit-Gruppe eine Gesamt-
dauer von ca. 10 Ma aufweist. Die ersten effusiven Produkte, die an der Basis des 
Großen Laugen auftreten (dem Basiskonglomerat zwischengelagerte rhyolithi-
sche Tuffe (CGBa)) sind 284,9 ± 1,6 Ma alt und stellen zusammen mit den basalti-
schen Andesiten von Waidbruck (VISONÀ et alii, 2005) die ältesten Vulkanite dar. 
Die Lapilli-Tuffe der Auer-Formation sind die jüngste vulkanische Ablagerung 
der Etschtaler Vulkanit-Gruppe und ergaben ein Alter von 277,0 ± 2,0 Ma an der 
Basis (Auer-Formation) und 274,1 ± 1,4 Ma am Top der Abfole (Perdonig-Mem-
ber (ORA1)). Die Probe COMO 411 (274,1 ± 1,4 Ma) im speziellen bezieht sich 
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auf ignimbritische Ablagerungen, die die Tregiovo-Formation plombieren. Diese 
wurde palynologisch auf den Übergang vom Unterperm zum Oberperm datiert, 
was der Stufengrenze Kungurium-Ufimian, heute Roadium (BARTH & MOHR, 
1994) entspricht. Diese Grenze wurde 2001 von der Internationalen Kommission 
für Stratigraphie auf 270,6 ± 0,7 Ma fixiert (GRADSTEIN et alii, 2004). Dieses 
Alter ist im Vergleich zu unseren Daten um ca. 4 Ma zu jung und müsste daher 
neu kalibriert werden. Die Gesamtverteilung der Alter hat weiters gezeigt, dass 
die Ablagerung der Laugen-Formation einen beachtlichen Zeitraum (von 281,5 
Ma an der Basis bis 278,4 Ma am Top) in Anspruch nahm, während der Rest der 
vulkanischen Abfolge in nur 2 Ma (276,5 für die Gargazon-Fm. und 274,1 für die 
Auer-Fm. (Predonig-Mb.)) abgelagert wurde. 

Die Gargazon-Formation und der darin intrudierte Terlaner Subvulkanit zei-
gen dasselbe radiometrische Alter (276,1 ± 1,5 Ma), was nahezu die Gleichzeitig-
keit der Ignimbrite und der darauf folgenden Intrusion bestätigt.

Das Alter des Kreuzberg-Granodiorits liegt zwischen 284,3 und 285,4 Ma. 
Damit wird deutlich, dass diese Intrusion älter ist, als die effusiven Produkte und 
daher den Beginn und nicht das Ende des permischen magmatischen Zyklus dar-
stellt, wie bisher angenommen. Ein ähnliches Alter zeigen auch die rhyodaziti-
schen Gänge (fc) und der Platzerer Lakkolith (PLZ), woraus sich schließen lässt, 
dass ihre Förderung genetisch und zeitlich mit jener des Kreuzberg-Granodiorits 
in Verbindung steht. Die beim Gallner Hof, an der Westflanke des Kreuzberg auf-
geschlossenen Megafeldspat-führenden porphyrischen Gänge (fb) hingegen sind 
bedeutend jünger (274,5 ± 3,7 Ma).

2.3. - PERMO-KÄNOZOISCHE SEDIMENTABFOLGE

Die Sedimentabfolgen im Blatt „Eppan“ umfassen Formationen vom Ober-
perm bis ins Mitteleozän. Im Vergleich zu den benachbarten Gebieten der west-
lichen Dolomiten und der venezianischen Voralpen sind die Sedimente jedoch 
geringer mächtig. Die stratigraphischen Beziehungen sind im Faziesschnitt auf 
der geologischen Karte dargestellt.

2.3.1. - Gröden-Formation (GAR)

Die Gröden-Formation wurde von MASSARI et alii (1988, 1994) und MASSARI 
& NERI (1997) aus stratigraphischer und sedimentologischer Sicht neu beschrie-
ben. WOPFNER et alii (1983) bearbeiteten die Vererzungen innerhalb der Gröden-
Fm. mit besonderem Bezug zu Blatt „Eppan“.

Die Gröden-Formation ist entlang der Ostflanke des Mendelkammes und im 
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oberen Nonstal in einem schmalen Streifen an den Osthängen des Monte Ozol 
aufgeschlossen. Kleinere Aufschlüsse wurden auch an der Basis des Kornigl und 
westlich der Castrin Alm beschrieben.

Es handelt sich um rote, graue und weiße, wenig kompakte Sandsteine in 
Wechsellagerung mit roten oder grauen Siltsteinen, mergeligen Siltsteinen und 
Mergeln. Bleiglanzvererzungen konzentrieren sich auf graue Partien, die reich an 
kleinen Kohleschmitzen und Pflanzenresten sind. Die feinkörnigeren Lithotypen 
sind meist rötlich gefärbt. In den Mergeln findet man häufig karbonatische 
Intraklasten und manchmal auch knollige Karbonatkonkretionen (Caliche). Die 
letzten 3-3,5 m der Formation bestehen aus einer Wechsellagerung von Sandsteinen 
und schwarzen sandigen Dolomiten mit mm- oder cm-dicken Zwischenlagen 
von siltigen Mergeln. Die häufigsten Sedimentstrukturen sind großdimensionale 
Schrägschichtungskörper, trogförmige Schrägschichtung, Strömungsrippeln und 
Trockenrisse. Örtlich findet man an der Basis nicht kartierbare, diskontinuierliche 
Konglomeratlinsen. 

Die Mächtigkeit der Gröden-Fm. schwankt zwischen 50 und knapp 180 m. 
Die Ursachen für diese großen Mächtigkeitssprünge, auch innerhalb benachbarter 
Gebiete, liegen in der permischen Tektonik. Die Sandsteine versiegeln ein Paläorelief 
in den unterlagernden Vulkaniten. Die Untergrenze mit den diversen Formationen 
der Etschtaler Vulkanit-Gruppe ist parakonkordant, meist aber erosiv.

Das Ablagerungsmilieu der Gröden-Formation war vermutlich ein mäandrie-
rendes Flusssystem. Das Auftreten von karbonatischen Knollen (Caliche) belegt 
ein semi-arides Klima, ebenso wie die hämatitrote Farbe, die durch wiederholte 
Durchnässung und Austrocknung von Overbank- oder Playa- Ablagerungen ent-
steht.

(Oberperm p.p.)

2.3.2. - Werfen-Formation (WER)

Über die Werfen-Formation (siehe BOSELLINI, 1968; ROSSI, 1969; FARABEGOLI 
et alii, 1977; PISA et alii, 1979; BROGLIO LORIGA et alii, 1982, 1990; NERI & PO-
SENATO, 1985) im Gebiet des Blattes „Eppan“ gibt es keine publizierten Arbeiten 
(mit Ausnahme von Hinweisen auf den unteren Teil der Formation, der dem Tese-
ro-Member entspricht und in der Umgebung von Tregiovo aufgeschlossen ist, s. 
BROGLIO LORIGA et alii (1990) und CASSINIS et alii (1993)).

Die Formation tritt in der südwestlichen Ecke des Kartenblattes, im Ultental 
und an der Ostseite des Mendelkammes auf.

Die Werfen-Formation besteht wie in den Dolomiten auch hier aus einer 
komplexen Abfolge von karbonatischen, terrigenen und gemischten Sedimenten. 
Es treten verschiedene Lithotypen auf: sandige und siltige Kalke und Dolomite; 
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mergelige Kalke und Dolomite; Mergel; rote und graue Silt- und Sandsteine; oo-
lithische, bioklastische, intraklastische und manchmal dolomitisierte Kalkarenite 
(Grainstone und Packstone); mehr oder weniger dolomitisierte Mikrite (Mudsto-
ne und Wackestone). 

Die Mächtigkeit der gesamten Formation schwankt zwischen 230 und 290 
m. Der Fossilgehalt ist relativ hoch und wichtig für die chronostratigraphische 
Untergliederung der Formation (s. später). 

Die Sedimentabfolge besteht aus einer marinen Flachwasser-Fazies, die den 
Beginn der triassischen marinen Transgression repräsentiert. Die Werfen-Forma-
tion wurde in neun Member unterteilt. Darin lassen sich vier große regressive 
Sedimentationszyklen unterscheiden (PISA et alii, 1978; BROGLIO LORIGA et alii, 
1982; NERI & POSENATO, 1985, BROGLIO LORIGA et alii, 1990). 

(Oberperm p.p. - Untertrias: Olenekium p.p.)

2.3.2.1. - Tesero-Member und Mazzin-Member (WER1-2)

Das Tesero-Member besteht aus grobkörnigen Dolomiten variabler Farbe 
(gelblich-grau bis braun), in denen manchmal noch die originale oolithische Tex-
tur erkennbar ist. Das Gestein erscheint massig mit 50-60 cm dicken Bänken, 
die eine interne Unterteilung in dünnere, durch stylolithische Flächen getrennte 
Lagen, zeigen. In der Gegend von Rumo tritt an der Basis eine 2,5-3 m mächtige 
schwarze, körnige Dolomitbank mit Galenit (Bleiglanz)-Vererzung auf.

Das Tesero-Mb., zwischen 10-15 m mächtig, überlagert die Gröden-Formati-
on. Dazwischen treten noch Siltsteine und Feinsandsteine mit Wellenrippeln, ver-
tikalen sowie horizontalen Wühlgängen, gefolgt von stark sandigen Dolomiten 
mit Hummocky-Kreuzschichtung auf. In dieser Einheit findet man Lamellibran-
chiaten der Gattung Unionites und den Gastropoden Bellerophon vaceki.

Das Tesero-Member wurde in flachem Subtidal abgelagert, wo die Bildung 
und Umlagerung von Ooidkörpern erfolgte. Zeitweise Änderungen im hydrauli-
schen Regime zu ruhigeren Bedingungen ermöglichten die Ablagerung von fein-
körnigeren Partien.

Das Mazzin-Member besteht aus einer Wechsellagerung von grauen mergeli-
gen Kalken und Mergeln. Die mergeligen Kalke kommen in Zentimeter, seltener 
in Dezimeter dicken Lagen vor. Sie weisen einen geringen siltigen Quarz-Glim-
meranteil auf und sind häufig bioturbat mit einer knolligen Struktur. Zwischen-
geschaltet sind mergelige Kalke und Mergel mit gradierten, bioklastischen Lin-
sen. In beiden Lithotypen treten häufig parallele Lamination und seltener flache 
Schrägschichtung mit zum Teil gradierten Lagen auf. Die Mächtigkeit schwankt 
zwischen 5 und ca. 20 Meter.

Die Untergrenze ist unscharf: durch die kontinuierlicher Abnahme bzw. das 
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Verschwinden der oolithischen Lagen des Tesero-Member efolgt der Übergang 
zum Mazzin-Member. 

An Fossilien kommt Unionites vor, in den oberen Abschnitten tritt Claraia 
(Claraia gr. wangi-griesbachi) hinzu.

Der Ablagerungsraum war gekennzeichnet durch flachen, schlammigen Mee-
resboden mit niedriger hydrodynamischer Energie. Die siltigen und bioklasti-
schen Einschaltungen sind auf Sturmereignisse zurückzuführen, die zur Umlage-
rung der Sedimente geführt haben.

2.3.2.2. - Andraz-Horizont  und Seis-Member (WER3-4)

Der Andraz-Horizont besteht aus einer engen Wechsellagerung von evapori-
tischen, mergeligen oder mergelig-siltigen, porösen, gelblichen Dolomiten und 
rötlichen Siltsteinen. Die Dolomite sind sandig oder körnig, manchmal auch bi-
oklastisch. Löchrige Gefüge sind im ganzen Horizont verbreitet. Häufig finden 
sich auch Trockenrisse und kleine Tepee-Strukturen.

Der Andraz-Horizont ist geringmächtig (max. 7 Meter) und fossilleer. Die Un-
tergrenze zum Mazzin-Member wird durch eine schnelle Zunahme des siltigen 
Anteils definiert.

Die Sedimente bildeten sich auf einer ariden Gezeitenfläche (tidal flat) im 
Inter- bis Supratidal. Mit dem Andraz-Horizont kommt erstmals eine peritidale 
Fazies zur Ablagerung; es handelt sich hierbei um das Top des ersten der vier 
Regressionszyklen innerhalb der Werfen-Formation. 

Das Seis-Member besteht aus einer Wechsellagerung von mergeligen und 
mergelig-siltigen, grauen und/oder roten, manchmal bioturbaten Kalken und 
oolithisch-bioklastischen Kalkareniten (Gastropodenoolith). Die Kalkarenite 
(Grainstones und Packstones) bilden cm- bis dm-dicke Schichten und setzten sich 
aus Oolithen, Lamellibranchiaten und Mikrogastropoden zusammen; seltener 
sind rekristallisierte Peloide am Aufbau der Kalkarenite beteiligt. Die pelitischen 
Lithotypen bilden außerdem cm-dicke, graue Lagen oder seltener massige bis zu 
einem Meter dicke Bänke. Das Seis-Member ist geprägt von starker Bioturbation. 
Nach oben erfolgt ein gradueller Übergang zu einem ca. zehn Meter mächtigen 
evaporitischen Horizont, bestehend aus siltigen Dolomiten und rot-gelblichen 
Siltsteinen. Dieser Horizont bildet die Obergrenze des Seis-Member. 

Die Untergrenze zum Andraz-Horizont ist scharf.  Schon ab den untersten 
Niveaus treten Claraia aurita assoziiert mit Claraia clarai, Unionites und Neo-
schizodus auf.

Der Ablagerungsraum war gekennzeichnet von Flachwasserfazies mit starker 
Wellentätigkeit und wiederholten Sturmereignissen, die zur Ablagerung bioklas-
tischer Sande führten. 
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Der evaporitische Horizont am Top des Seis-Member markiert das Ende des 
zweiten Regressionszyklus innerhalb der Werfen-Formation. 

2.3.2.3. - Gastropodenool i th  und Campil l -Member (WER5-6)

Der Gastrodopenoolith besteht hauptsächlich aus cm- bis dm-dicken rötlichen, 
oolithisch-bioklastischen Kalkareniten, die Schalen von Lamellibranchiaten und 
Mikrogastropoden enthalten. Untergeordnet treten auch graue, kalkige Mergel 
und grau-rötliche kalkige Siltsteine in dm-dicken Lagen auf. In dieser Einheit 
findet man häufig charakteristische Breccien mit eckigen Klasten („Koken’sches 
Konglomerat“), die auf die Aufarbeitung von feinkörnigeren Lithologien zurück-
gehen. Die Kalkarenite sind normal gradiert und zeigen planparallele Lamination 
sowie flachwinklige Kreuzlamination und Wellenrippeln.

Die Mächtigkeit des Gastropodenoolithes liegt bei 20-25 Meter. Die Unter-
grenze zum Seis-Member ist scharf.

Bioturbation ist weitverbreitet. An Fossilien findet man neben den Schilllagen 
von Mikrogastropoden, die diese Einheit prägen, auch Unionites und Eumorphotis.

Das Ablagerungsmilieu war gekennzeichnet von flachem Subtidal mit starker 
Wellentätigkeit.

Das Campill-Member besteht aus einer Wechsellagerung von dm-dicken ro-
ten Sandsteinlagen und rötlichen Siltsteinen oder siltigen Mergeln. Im Verhältnis 
zur unterlagernden Einheit tritt im Campill-Member eine deutliche Zunahme des 
terrigenen Anteils auf. Rote Siltsteine und siltige Mergel sind charakterisiert von 
mm-dicken Lagen, die ihrerseits ca. 1 cm dicke Schichten bilden.

An Sedimentstrukturen treten vor allem diverse Typen von Kreuzschichtung 
und paralleler Lamination auf. Daneben sind Belastungsmarken in Form von gro-
ßen Kissen, die aus den Schichtoberflächen herausragen (ball-and-pillow-Struk-
turen = Wulstbänke) besonders häufig. Das Campill-Member wird von einem eva-
poritischen Horizont abgeschlossen: dieser setzt sich aus einer Wechsellagerung 
von gelben, peritidalen, manchmal bioturbaten sandigen Dolomiten mit roten und 
grauen Merglen zusammen, welche Spuren subaerischer Freilegung zeigen.

Die Mächtigkeit schwankt zwischen 30 bis 35 Meter. Die Untergrenze mit 
dem Gastropodenoolith ist kontinuierlich. 

Bioturbation tritt häufig auf. Unter den Lammellibranchien findet man Unioni-
tes, Neoschizodus, Eumorphotis. Typisch ist das Auftreten von Costatoria costata 
und im mittleren-oberen Abschnitt Asteriacites (Ruhespuren von Ophiuroidea).

Die Sedimentation findet vorwiegend auf schlammigen Meeresböden unter-
halb der Wellenbasis, im Vergleich zu den unterlagernden Membern jedoch in 
geringeren Tiefen statt. Die peritidalen Ablagerungen am Top des Campill-Mem-
ber bilden das Ende des dritten Regressionszyklus der Werfen-Formation und 
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belegen die Bildung voneinander abgetrennter, flacher Meeresbecken geringer 
Ausdehnung. 

2.3.2.4. - Val  Badia-Member,  Cencenighe-Member und
 San Lucano-Member (WER7-9)

Das Val Badia-Member besteht hauptsächlich aus dm-dicken mergeligen und 
siltigen, grauen und gelblichen Kalken, bioklastischen Kalkareniten mit Lamelli-
branchien und rötlichen oder gelblichen oolithischen Kalkareniten. Daneben sind 
auch graue Peloid-Kalken (Packstone) vorhanden. Zwischengeschaltet sind Pelite 
und gemischte Lithofaziestypen. Im oberen Bereich des Member tritt eine m-di-
cke Sequenz auf, die an der Basis aus grauen, siltigen Kalken besteht und nach 
oben hin in gelbliche siltige Dolomite mit Fenstergefügen und Paläoböden mit 
Trockenrissen übergehen. An Sedimentstrukturen treten parallele und flachwin-
kelige, gekreuzte Lamination (Hummocky-Schrägschichtung) auf.

Die Mächtigkeit des Val Badia-Mb. liegt zwischen 30 und 35 m. Die Unter-
grenze zum Campill-Member ist scharf.

Charakteristisch ist das erste Auftreten von Cephalopoden (Tirolites cassia-
nus) assoziiert mit Natiria costata, Turbo recteocostatus, Unionites, Eumorphotis 
und Vergesellschaftungen von Praeplocoma hessi. Wichtig ist auch das erste Auf-
treten von Foraminiferen der Gattung Glomospira und Glomospirella.

Die Sedimentation erfolgte weitgehend im subtidalen Raum, der regelmäßig 
von Sturmereignissen geprägt war; nach oben hin erfolgt eine Verflachung des 
Ablagerungsraumes mit zeitweise subaerischer Exposition desselben.

Das Cencenighe-Member besteht aus sehr heterogenen Lithofaziestypen, die 
zu zwei Hauptsequenzen zusammengefasst werden. Es gibt einen graduellen 
Übergang von subtidalen oolithischen Kalkareniten zu roten Siltsteinen mit von 
Wellenrippeln und Polygonböden. Die oolithischen Dolomite zeigen eine Kreuz-
schichtung, während sich die Siltsteine hauptsächlich durch Rippelmarken aus-
zeichnen. Am Top der Sequenz zeigen die oolithischen Dolomite und die Siltstei-
ne eine parallele Lamination im Millimeter Bereich, die von typischen Strukturen 
subaerischer Exposition (Trockenrisse und Tepee, mitunter vergesellschaftet mit 
aphanitischen Dolomiten und autoklastischen Breccien) überprägt werden.

Die Mächtigkeit des Cencenighe-Mb. schwankt zwischen 20 und 35 Meter. 
Der Übergang vom unterlagernden Val Badia-Mb. zum Cencenighe-Mb. wird 
definiert durch das Ersetzen der gelben siltigen Dolomite mit einer Fazies von 
litoralen Sandbarren, die durch Gezeitenströme kontrolliert werden. Nach oben 
nimmt der tonig-siltige Anteil zu und es erfolgt der graduelle Übergang zum San 
Lucano-Member. Die Grenze wird mit dem Überwiegen der Pelite gezogen.

Es treten weiterhin Cephalopden- (Tirolites) und Gastropoden (Turbo)-Fau-
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nen auf, die identisch mit jenen des unterlagernden Val Badia-Mb. sind. Verge-
sellschaftet damit sind Dinarites, Eumorphotis telleri, Scythentolium tirolicum, 
zahlreiche Crinoiden-Reste und die Foraminifere Meandrospira pusilla. 

Der Ablagerungsraum war gekennzeichnet von Gezeitenebenen mit den typi-
schen Flachwassersequenzen und periodischen Auftauchphasen.

Auch das San Lugano-Member ist lithologisch sehr heterogen: es setzt sich 
aus mergeligen, siltigen und sandigen Dolomiten, Siltsteinen, Mergeln und 
dunkelroten, untergeordnet auch gelblichen und grauen Sandsteinen zuasammen. 
Innerhalb der Abfolge ist eine Zyklizität gegeben aus subtidalen Dolomiten an 
der Basis, gefolgt von Siltsteinen und Mergeln, die häufig von Strukturen subae-
rischer Exposition gekennzeichnet sind. In den oberen Abschnitten dieser basalen 
Abfolge treten häufig weiße bis rötliche Gipsknollen oder –linsen auf. Am Top 
der Abfolge findet man eine Wechsellagerung von ausschließlich dunkelroten Sil-
tsteinen und cm-dicken Lagen von gelblichen, evaporitischen Dolomiten.

Die Mächtigkeit schwankt zwischen 30 und 70 m. Die Untergrenze mit dem 
Cencenighe Member ist unscharf.

Der Fossilgehalt ist gering und unterscheidet sich nicht von jenem des unterla-
gernden Cencenighe- Member; auch hier treten Lamellibranchien der Gattungen 
Eumorphotis und Scythentolium, sowie die Foraminifere Meandrospira pusilla 
auf. In den Kalkareniten ist die Fauna der Costatoria costata sehr häufig.

Der Ablagerungsraum war geprägt von flach mariner Fazies mit Gezeitene-
benen, Bereichen subaerischer Exposition und Zonen mit verminderter Wasserzi-
rkulation und starker Evaporation.

Der obere Abschnitt des San Lugano-Member repräsentiert den letzten der 
vier Regressionszyklen innerhalb der Werfen-Formation. 

2.3.3. - Unterer Sarldolomit (SLI)

Der Begriff „Unterer Sarldolomit“ wurde in den östlichen Dolomiten einge-
führt (s. PIA, 1937, BECHSTÄDT & BRANDNER, 1971). In früheren Arbeiten wurde 
der Sarldolomit (ital. Dolomia del Serla, s. FARABEGOLI et ali, 1977; PISA et alii, 
1979) im Bereich vom Blatt „Eppan“ zur Werfen-Formation gezählt (s. z.B. UL-
CIGRAI, 1969). Typische Gesteinsabfolgen sind 10-30 cm mächtige hellgraue oder 
weiße, mikrokristalline Dolomite wechsellagernd mit dünnen Lagen gelblich-
grauer evaporitischer Dolomite (manchmal Zellendolomit) und bunten Mergeln 
(grün und rot) (Abb. 18). Die planaren Schichtflächen sind häufig von Stylolithen 
überprägt. Die evaporitischen oder mergeligen Niveaus überlagern die mikro-
kristallinen Dolomite. Dieser Abfolge liegt eine deutliche peritidale Zyklizität 
zu Grunde, wobei die inter-supratidalen Anteile von Evaporiten, roten Schichto-
berflächen und Paläokarst markiert werden. Vor allem im unteren Abschnitt der 
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Einheit treten lokal dünne (10-20 cm), dunkle, laminierte, dolomitisierte Kalke 
mit Gips- und Anhydrit-Einschaltungen auf (Mb. di Lusnizza sensu VENTURINI, 
2000).

Der Untere Sarldolomit ist bis zu 60 m mächtig und wird lateral (westlich der 
Völlaner Linie) von der Carniola di Bovegno abgelöst, die lithofaziell ähnlich 
entwickelt ist. Die Untergrenze mit der Werfen-Fomation (San Lucano-Member) 
ist konkordant.

An Fossilien findet man vereinzelt Foraminiferen (Meandrospira sp.) und 
Fragmente von Crinoiden.

Der Ablagerungsraum war geprägt von einer Gezeitenebene mit starker 
Evaporation; Richtung Westen erfolgte der Übergang zu Küsteneben mit einge-
schränkter Zirklulation und der Bildung von Küstensabkhas („Salzmarsch“) unter 
aridem Klima (Carniola di Bovegno).

Die Evaporite an der Basis des Unteren Sarldolomit dienen auf Grund ihrer plas-
tischen Verformbarkeit häufig als Abscherhorizont bei der alpinen Deformation.  

(Oberes Olenekium – unteres Anisium)

Abb. 18 – Typische Ausbildung des Unteren Sarldolomit mit Einschaltungen von dünnen, rötlichen 
Mergeln an der Basis der Mendelkette, südlich von St. Anton, Kaltern.
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2.3.4. - Carniola di Bovegno (BOV)

Im vorliegenden Kartenblatt wird die Carniola di Bovegno dort vom Unte-
ren Sarldolomit abgegrenzt, wo eine deutliche Affinität zu der von ASSERETO & 
CASATI (1965) in der Lombardei beschriebenen Einheit besteht. Die Carniola di 
Bovegno besteht aus gelblich-grauen dolomitischen Kalken und Dolomiten mit 
der typischen Zellenstruktur. Das Gestein ist geschichtet oder häufiger dick ge-
bankt mit dünnen tonigen Einschaltungen. Zwischengeschaltet sind zudem dm- 
bis m-dicke Breccien aus gelblichem Karbonatzement und eckigen Klasten aus 
laminierten Dolomiten und grünlichen tonigen Kalken. 

Die Carniola di Bovegno verzahnt mit dem Unteren Sarldolomit und überlagert 
konkordant das San Lucano-Member der Werfen-Formatio; die Obergrenze mit 
dem Angolokalk (ANG) und der Gracilis-Formation (GLS) ist parakonkordant. 

Die lithofaziellen Merkmale der Carniola di Bovegno weisen auf einen küs-
tennahen, subtidalen bis intertidalen marinen Sedimentationsraum mit einge-
schränkter Zirkulation und der Bildung von Küstensabkhas bei aridem Klima. 
Richtung Osten erfolgte der Übergang in die Gezeitenebene mit Bildung des Un-
teren Sarldolomit.

Aufgrund ihrer mechanischen Eigenschaften dient die Carniola di Bovegno, 
wie auch der Untere Sarldolomit, als bevorzugter Abscherhorizont bei der alpinen 
Deformation. 

(Oberes Olenekium – unteres Anisium)

2.3.5. - Angolokalk (ANG)

Diese Einheit ist entlang der Trento-Cles-Linie, im westlichen Abschnitt des 
Blattes „Eppan“ mit den typischen, von ASSERETO & CASATI (1965) in der Lom-
bardei beschriebenen Lithofazies aufgeschlossen. 

Nach ASSERETO & CASATI (1965) lassen sich zwei übereinander folgende Li-
thofazies unterscheiden, die in der vorliegenden geologischen Karte jedoch nicht 
abgetrennt wurden. Der untere Abschnitt besteht aus mehreren dm-mächtigen, 
dunkelgrauen bis schwarzen feinkristallinen Kalken und Dolomiten mit häufigen 
Einschaltungen von Crinoiden führenden, bioklastischen Kalkareniten. Der obere 
Abschnitt ist gekennzeichnet von einer engen Wechsellagerung aus cm-dicken 
schwarzen Kalken mit planaren oder gewellten Schichtflächen und schwarzen, 
Glimmer führenden Tonsteinen in feinlaminierten cm-dicken Lagen (JADOUL & 
GNACCOLINI, 1992). 

Die häufigsten Sedimentstrukturen sind Parallellamination sowie Rippel- und 
Hummocky-Schrägschichtung. Die Mächtigkeit schwankt zwischen ca. 30 m in 
den östlichsten Abschnitten und über 100 m im Südwesten.
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Die Untergrenze mit der Carniola di Bovegno ist kontinuierlich und wird mit 
Einsetzen dunkler, gut geschichteter Kalke über den löchrigen, ockerfarbenen 
Dolomiten markiert. Die Obergrenze entspricht einer Erosionsfläche, auf der dis-
kordant (oder parakonkordant) die klastische Abfolge des Voltago-Konglomera-
tes (VTG) liegt.

An Fossilien findet man Brachiopoden (Tetractinella trigonella), Muscheln, 
Gastropoden, Ostrakoden, Crinoidenreste (Dadocrinus gracilis und Encrinus lili-
iformis), Algen (Dasicladacee) und Foraminiferen der Gattung Glomospirella.

Der Angolokalk ist geprägt von gemischt karbonatisch-siliziklastischer Sedi-
mentation bei Überwiegen der Karbonatbildung im subtidalen Raum.  

Unteranisium (Bithynium) – Mittelanisium (?unteres Pelsonium)

2.3.6. - Gracilis-Formation (GLS)

Mit diesem Begriff wurde in der Karte eine karbonatisch-terrigene Abfolge 
ausgeschieden, die sich zeitgleich mit dem Angolokalk bildete. Es handelt sich 
um eine Wechsellagerung von mergeligen und kalkigen Dolomiten in cm- bis 
dm-dicken Lagen mit leicht welligen Schichtflächen. Der obere Teil der Einheit 
besteht aus siltigen Kalken und gelblich-grauen Siltsteinen. Die Mächtigkeit be-
trägt ca. 40 m.

Die Untergrenze mit dem Unteren Sarldolomit ist scharf und wird mit der 
Überlagerung feinkristalliner Dolomite durch graue Kalke markiert. Die Ober-
grenze entspricht immer einer Erosionsfläche, auf der parakonkordant das Volta-
go-Konglomerat liegt. 

An Fossilien treten Brachiopoden, Muscheln, Gastropoden, Ostrakoden und 
Crinoidenbruchstücke auf. Bioturbation vom Typ Rhyzochorallium ist häufig.

Der Ablagerungsraum Gracilis-Formation war charakterisiert von Gezeitene-
benen und kleinen Karbonatplattformen am Rand von Küstenräumen und von 
vorwiegend terrigener Sedimentation.

Unteranisium (Bithynium) – Mittelanisium (unteres Pelsonium)

2.3.7. – Voltago-Konglomerat (VTG)

Das Voltago-Konglomerat wurde in den Dolomiten von PISA et alii (1978) 
eingeführt und im Heft 7(V) Serie III (in Druck) formalisiert. Es tritt im oberen 
Nonstal, an den Hängen des Etschtals und an der östlichen Flanke des Mendel-
kammes auf. Im Arbeitsgebiet wurde es von KREIS (1971) anhand zweier strati-
graphischer Profile am Gampenpass/Passo Pallade beschrieben und ins Pelsoni-
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um gestellt. Das Voltago-Konglomerat entspricht den „Mittleren Peresschichten“ 
von BECHSTÄDT & BRANDNER (1971).

Das Voltago-Konglomerat ist an der Basis von dm- bis m-dicken massigen 
Lagen rötlicher oder gräulicher siltiger Kalke und sandiger Dolomite geprägt, die 
häufig Bioturbation aufweisen und in Wechsellagerung mit dm-dicken Silt- und 
Sandsteinschichten auftreten (Abb. 19). Es folgen fein- bis mittelkörnige Sand-
steine alternierend mit bioturbaten roten und grauen Siltsteinen. In diese Lithofa-
zies sind bis zu 2 m mächtige, auslinsende Konglomerat-Niveaus eingeschaltet. 
Im untersten Abschnitt sind diese Lagen chaotisch, während sie nach oben hin 
häufiger eine aufrechte Gradierung und Kreuzlamination zeigen. Die untersten 
Niveaus bestehen vollständig aus weißen Dolomit-Klasten (Unterer Sarldolomit) 
in einer weißlichen oder gelben sandigen Matrix.

Nach oben hin entwickelt sich das Voltago-Konglomerat sehr schnell zu einer 
Wechsellagerung von stromatolithischen und evaporitischen, sandigen Dolomi-
ten mit dm-dicken Lagen grünlicher oder roter Siltsteine. In diese sind auch dün-
ne smektitische Tonlagen eingeschaltet, dabei handelt es sich um alterierte Lagen 
vulkanischer Asche. Parallele oder flachwinklige Lamination, Wellenrippeln und 
Trockenrisse (mud cracks) sind die dominierenden Sedimentstrukturen. Die Bio-
turbation ist besonders intensiv und tritt auch als Epi-Relief auf. Die Mächtigkeit 
kann bis zu 130 m erreichen. 

Die Untergrenze zu Angolokalk (ANG), Gracilis-Formation (GLS) oder 

Abb. 19 – Schematisches Profil der 
Anisabfolge aus den Aufschlüssen 
entlang der Gampenstraße bei Unse-
rer Lieben Frau im Walde (Senale). 
Die klastische Abfolge des Volta-
go-Konglomerates (Conglomerato 
di Voltago) überlagert die Graci-
lis-Formation (Fm. a Gracilis) und 
wird selbst von der Giovo-Formation 
(Gampenpass-Member = Mb. del 
P.sso Palade) überlagert. An der Ba-
sis des Voltago-Konglomerats sind 
mehrer Meter mächtige, rötliche 
Sandsteine mit konglomeratischen 
Einschaltungen aufgeschlossen.
Darauf folgen wechsellagernd rote 
Silte und evaporitische Dolomite. 1 – 
parallele Schichtung; 2 – Stromatoli-
the; 3 – Trockenrisse (mud cracks); 
4 – Bioturbation; 5 – Rhyzocoralli-
um; 6 – Crinoiden; 7 – Bioklasten; 8 
– Tetrapodenfährten.
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Unterer Sarldolomit (SLI) ist generell erosiv und deutlich ausgebildet. Nach oben 
geht die Einheit durch das Einschalten evaporitischer Dolomite in die Giovo-
Formation (GIV) über.

Der Fossilgehalt beschränkt sich auf die Foraminiferen Glomospira sp. und 
Meandrospira pusilla, wobei letztere deutlich anders ausgebildet ist als in den 
oberen Einheiten der Werfen-Formation. Tetrapoden-Fährten kommen häufig vor, 
charakteristisch sind Parasynaptichnium gracilis und Synaptichnium pseudosu-
choides (AVANZINI & RENESTO, 2001). Es treten auch Pflanzenhäcksel auf, erken-
nbar ist Voltzia.

Es handelt sich um einen kontinentalen oder randmarinen Ablagerungsraum, 
man kann sich Deltakörper in der Nähe von Sümpfen vorstellen. Es gibt eine 
unregelmäßige Beeinflussung durch marine Lagunenfazies. Nach oben hin zeigt 
sich eine Tendenz zur Bildung einer karbonatischen Gezeitenebene mit starker 
Evaporation.

Mittelanisium (Pelsonium p.p.)

2.3.8. - Giovo-Formation (GIV)

Diese Einheit tritt im Bereich der Trento-Cles Linie im oberen Nonstal, süd-
lich des Gallberg/Monte Gall und entlag der Ostflanke des Mendelkammes auf. 
KREIS (1971) beschrieb diese lithostratigraphische Einheit in der Nähe des Gam-
penpasses, RESCH (1979) formalisierte diese Einheit erstmals. Die Giovo-For-
mation ist eine heterogene Schichtabfolge aus gemischt karbonatisch-siliziklas-
tischen Sedimenten, die in einem randmarinen Milieu abgelagert wurden. Der 
untere Abschnitt zeigt Ähnlichkeiten mit der Agordo-Formation der östlichen 
Dolomiten, während der mittlere Teil lokal starke Analogien zum Recoarokalk 
der venezianischen Voralpen aufweist.

Mittelanisium (Pelsonium p.p.)
Es werden drei Member unterschieden, die sich überlagern und manchmal 

verzahnen (Abb. 20)

2.3.8.1. - Gampenpass-Member (GIV1)

Dieses Member bildet lokal (Bad Gfrill/Bagni di Caprile, Gampenpass/Passo 
Palade) die Basis der Giovo-Formation. Es handelt sich um grau-gelbe Litharenite 
mit Karbonatzement und kreuzgeschichtete, gradierte Konglomerate die örtlich 
zuhauf Pflanzenreste und Crinodien (Encrinus liliiformis, Dadocrinus gracilis) 
enthalten. Diese Faziestypen ähneln den “Calcareniti di Listolade” (Agordo-
Formation) sensu PISA et alii (1978). Als Klasten findet man vor allem Karbonate 
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(evaporitische Dolomite) und klastische Einheiten vom Top des Voltago-Kon-
glomerates. Den Lithareniten sind bioturbate, graue Pelite zwischengeschaltet, 
die sehr reich an Pflanzenresten sind. Im westlichsten Abschnitt des Blattes (Cis) 
treten fast nur mehr Pflanzenreste auf. Häufig findet man Kreuzlaminationen 
sowie Rutschstrukturen. Die Mächtigkeit schwankt zwischen 0 und 50 m.

Die Untergrenze mit dem Voltago-Konglomerat ist scharf und entspricht dem 
Erstauftreten von Lithareniten und grau-gelblichen Konglomeraten, welche die 
evaporitischen Dolomite und/oder roten Siltsteine überlagern.

Als Ablagerungsraum kommt ein randmariner Bereich (Vorstrand) mit starkem 
Eintrag von Klastika von subaerisch exponierten Gebieten in Betracht. 

2.3.8.2. - Kurtatsch-Member (GIV2)

Überlagert die vorherige Lithofazies oder ersetzt sie lateral (Mendelkamm).
Der untere Abschnitt besteht aus Siltsteinen und dunkelgrauen Mergeln mit 

vielen Pflanzenhäckseln. Darüber folgt eine peritidale Wechsellagerung von 
Kalken und gelblich-grauen siltigen Sandsteinen, ähnlich den “Calcari scuri del 

Abb. 20 – Stratigraphische Abfolge 
der Giovo-Formation auf der oro-
graphisch linken Seite des Rio Bar-
nes, nördlich von Cis. An der Basis 
treten grau-gelbliche Litharenite auf, 
die viele organische Reste enthalten 
(Gampenpass-Member = mb. del Pas-
so Palade). Darauf folgen im mittleren 
Abschnitt bioklastische, siltige Kalke 
mit Crinoiden (Kurtatsch-Member = 
mb. di Cortaccia) und schließlich fein-
geschichtete, dunkle Dolomite (Monte 
Ozol-Member).
1 – Parallele Schichtung; 
2 - Konkave Kreuzschichtung;
3 - Kreuzschichtung;  
4 – Stromatolithen;
5 – Gradierte Schichtung; 
6 – Rippelmarken; 
7 – Knollige Strukturen; 
8 – Strömungsmarken; 
9 – Oolithe; 
10 – Horizontale Bioturbation; 
11 – Vertikale Bioturbation; 
12 –  Rhyzocorallium; 
13 – Crinoiden; 
14 – Bioklasten; 
15 – Kalkalgen; 
16 – Pflanzenreste.
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T. Framont” (Agordo-Formation) sensu PISA et alii (1978). Die Schichtbänke sind 
zwischen 5 und 20 cm mächtig und sind häufig geprägt von starker Bioturbation, 
was zu einem knolligen Aussehen des Gesteins führt. Nach oben nehmen die 
subtidalen Kalke aus bioturbaten, knolligen Kalkareniten mit Ostrakoden, 
Crinoiden und Brachiopoden, die in echte Enkrinite übergehen können (Gallberg, 
Tunnel der SS Gampenpass), zu. Die Mächtigkeit des Kurtatsch-Member liegt 
zwischen 20 und 50 m.

Die Untergrenze mit dem Voltago-Konglomerat oder Gampenpass-Member ist 
scharf, genauso die Obergrenze mit dem Monte Ozol-Member (GIV3) (Abb.21).

In den basalen Niveaus findet man viele Pflanzenreste und Spurenfossilien 
von Invertebraten (Rizocorallium) und Vertrebaten (Rhynchosauroides, Synap-
tichnium, Chirotherium), vereinzelt auch Algen (Diplopora sp.) und Foraminife-
ren (Glomospira sp.), die mit vermehrt auftretenden Ostrakoden, Brachiopoden 
(Tetractinella trigonella, Rhynchonella decurtata, Coenothyis vulgaris), Korallen 
(Montlivaltia, Thamnasteria cf. silesiaca) und Crinodien vergesellschaftet sind 
(Encrinus liliiformis, Dadocrinus gracilis).

Der Ablagerungsraum lässt sich charakterisieren mit flachen Lagunen und 
verzweigten Meeresarmen (mit zeitweise subaerischer Exposition) bis hin zu of-
fenmarinen Bedingungen mit der Bildung subtidaler Karbonatplattformen.

Abb. 21 – Grenze zwischen dem Kur-
tatsch-Member (A) und dem Monte 
Ozol-Member (B) der Giovo-For-
mation entlang der Straße Revò-Tre-
giovo. Man beachte die Abnnahme 
des terrigenen Anteils am Top des 
Kurtatsch-Member und die typische, 
engständige Schichtung des Monte 
Ozol-Member.
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2.3.8.3. - Monte Ozol-Member (GIV3)

Das Monte Ozol-Member wurde von RICHTHOFEN (1860) als basales Schicht-
glied des Mendel-Dolomits beschrieben; auch VACECK (1881, 1884) und HAM-
MER (1911) erkannten diese Einheit, haben sie jedoch nicht eigens kartiert. Das-
selbe gilt für die darauf folgenden Arbeiten (OGLIVE GORDON, 1927; PIA, 1925; 
KLEBELSBERG, 1935, VAN HILTEN, 1960; VENZO & FUGANTI, 1965).

Es handelt sich hierbei um eine 10er Meter mächtige Abfolge von Dolomi-
ten, schwarz-grauen bioklastischen Kalken und sandigen Kalken aus dm- bis m-
mächtigen, leicht bioturbaten Bänken. Das Gestein ist mitunter massig und geht 
allmählich in dunkelgraue subtidale, mikrokristalline, dm-dicke Dolomite über. 
Als Bioklasten kommen fast ausschließlich Crinoidenbruchstücke vor, die teil-
weise so häufig sind, dass sie echte Encrinit-Sande (lags) bilden, in denen man 
häufig große Fragmente von Columnalia findet.

Die Mächtigkeit variiert zwischen 10 und 40 m.
Das Monte Ozol-Member weist einen scharfen Kontakt zum unterlagernden 

Kurtatsch-Member auf, die Obergrenze mit der Contrin-Formation wird manch-
mal von einer subaerischen Erosionsfläche (Gantkofel/Monte Macaion) oder von 
einigen cm-dicken Lagen vulkanischer Aschen (Monte Ozol) markiert. Diese 
Grenzflächen lassen sich vermutlich mit dem Richthofen-Konglomerat korrelie-
ren, das im Bereich Blatt „Eppan“ nicht abgelagert wurde. 

Der Ablagerungsraum zur Zeit des Monte Ozol-Member erstreckt sich von 
in einer Lagune mit eingeschränkter Zirkulation bis hin zur Karbonatbildung in 
Gezeitenebenen. 

2.3.9. - Contrin-Formation (CTR)

Diese Einheit wurde von OGILVIE GORDON (1927) und KLEBELSBERG (1935) 
als Mendel-Dolomit definiert. Basierend auf biochronologischen Kriterien von 
PIA (1925) unterscheiden obige Autoren entlang des Mendelkammes einen Men-
del-Dolomit (Oberanisium) und einen Schlern Dolomit (Ladinium). In der Folge 
wurde diese Nomenklatur von VAN HILTEN (1960) (er grenzte die Contrin-Forma-
tion von einem unterladinischen Dolomit, definiert als Nonsbergdolomit, ab) und 
von VENZO & FUGANTI (1965) beibehalten. AVANZINI et alii (2002) zählten die 
Contrin-Formation im Blatt „Fondo” der Carta Geologica al 1:25.000 der P.A.T. 
zur Mendel-Formation (subtidales Member). 

Die Contrin-Formation bildet den unteren Abschnitt des Gallberg/Monte Gall, 
die Ostflanke des Mendelkammes und die Basis des Monte Ozol.

Es handelt sich um eine Abfolge heller, subtidaler Dolomite mit Kalkalgen, 
die bis zu m-mächtige Bänke aufbauen und von 10-30 cm-dicken intertidalen 
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Lagen aus grün-grauen Doloareniten überlagert werden. Die Textur ist häufig 
grobkörnig und man kann Kalkarenite mit Gastropoden, Lamellibranchien und 
Dasycladaceen (Diplopora annulata) erkennen, die oft parallel zur Strömungs-
richtung eingeregelt wurden. Die Schichtflächen sind planparallel oder wellig, 
mitunter zeigt die Untergrenze der subtidalen Bänke erosive Kontakte zu den 
unterlagernden Schichten. Im oberen Abschnitt werden die Bänke gering mäch-
tiger und es treten häufig dm-dicke Lage von roten und grünlichen Tonsteinen 
(alterierte Vulkaniklastika) und gelb-roten, siltigen Dolomiten auf.

Die Mächtigkeit der Contrin-Fm. schwankt zwischen 80 und 150 m. Die Un-
tergrenze mit dem Monte Ozol-Member ist scharf und von einer Fläche subaeri-
scher Erosion (Gantkofel/Monte Macaion) oder von einigen cm-dicken Lagen aus 
vulkanischen Tuffen (Monte Ozol) markiert (Abb. 22). Die Obergrenze mit der 
Schlern-Formation ist weniger scharf und wurde mit dem lithologischen Wechsel 
von subtidalen zu stromatolithischen Dolomiten mit stark alterierten vulkaniklas-
tischen Einschaltungen gezogen.

Die Contrin-Fm. sind die Ablagerungen einer subtidalen Karbonatplattform 
mit unterschiedlicher Subsidenz.

Oberanisium (Illyrium p.p.)

Abb. 22 – Schematisches stratigraphisches 
Profil der am Westhang des Monte Ozol, an 
der Straße Revò – Tregiovo, aufgeschlosse-
nen Sedimentabfolge. Hier kann man die ver-
tikale Entwicklung der Karbonatplattformen 
(Contrin-Formation und Schlern-Formation 
= Fm. dello Sciliar) verfolgen. Die Contrin-
Fm. überlagert die kontinentalen und rand-
marinen Einheiten des mittleren Anis (Vol-
tago-Konglomerat und Giovo-Formation 
- rechts vergrößert dargestellt).
1 – Trockenrisse (mud cracks);
2 – Vertikale Bioturbation; 
3 – Pflanzenreste; 
4 – Tetrapodenfährten (Rhynchosauroides
  tirolicus)..
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2.3.10. - Schlern-Formation (SCI)

Der Begriff „Schlerndolomit“ wurde von VACECK (1881, 1884) und HAMMER 
(1911) in der Geologischen Spezialkarte der Österreichische-Ungarischen Mon-
archie (Blatt 20 - Cles) verwendet. OGILIVE GORDON (1927) findet im Schlerndo-
lomit des Mendelkammes die Grünalge Diplopora annulata und trennt ihn darauf 
von der unteren Plattform mit Diplopora annulatissima und Physioporella pau-
ciforata (entspricht dem Sarldolomit) ab. KLEBELSBERG (1935) kommt basierend 
auf den biochronologischen Daten von PIA (1925) zum selben Schluss und unter-
scheidet im gleichen Gebiet einen anisischen Mendel-Dolomit und einen ladini-
schen Schlern-Dolomit. VAN HILTEN (1960) definiert die Einheit als „Nonsberg-
dolomit“, VENZO & FUGANTI (1965) als Member II, III, IV (Ladinium). AVANZINI 
et alii (2002) klassifizieren diesen Dolomit im Blatt „Fondo“ der Carta Geologica 
1:25.000 der P.A.T. als peritidales Member der Mendel-Formation.

Die Schlern-Formation bildet die Basis der Feldwände des Gallberg/Monte 
Gall, Monte Ozol und der Ostflanke des Mendelkammes. An der Basis erkennt 

Abb. 23 – Unterer Teil der 
Felswände der Mendelkette. 
Die Schneebänder heben die 
Grenze zwischen dem Monte 
Ozol-Member (B) der Gio-
vo-Formation und der direkt 
darüberliegenden Contrin-
Formation (C) hervor. Das 
Kurtatsch-Member (A - basa-
ler Abschnitt der Giovo-Fm.) 
ist ca. 20 m.
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man geschichtete Dolomite mit peritidalen Zyklen, die lateral auslaufen, planare 
Stromatolithe mit laminaren Fenstergfügen und örtlich Bänke mit Tepee-Struktu-
ren (Gallberg). Die stromatolithischen Niveaus können von tonigen, im mm-Be-
reich geschichteten Lagen oder von gelblichen mergeligen Dolomiten mit roten 
Schlieren ersetzt werden.

Die Mächtigkeit der Formation schwankt zwischen 150 und 300 m. Die mäch-
tigeren Abfolgen finden sich im Osten.

Die deutlich ausgebildete Untergrenze mit der Contrin-Formation wird von 
regional ausgebildeten vulkaniklastischen Lagen markiert, auf die ein Horizont 
mit m-großen Tepees folgt (Gallberg) (Abb. 23). Die Ausbildung der Obergrenze 
variiert stark in den verschiedenen Gebieten der Karte. Im Bereich des Mendel 
Passes findet man Zonen mit stark verkarsteten Oberflächen, die von basaltischen 
Vulkaniten (VAB) überlagert werden. Lokal (Monte Roen) gibt es eine scharfe 
Grenze mit dem Val Vela Kalk (VVL). In der Schlucht des Rio Novella nördlich 
von Fondo ist das Top der ladinischen Plattform tief verkarstet und vom Hauptdo-
lomit durch eine Erosionsdiskordanz getrennt. Im westlichsten Abschnitt (Monte 
Ozol) plombieren basaltische Vulkanite das Top der Abfolge an einer parakon-
kordanten Fläche.

Der Fossilgehalt ist auf kleine Bivalven, Gastropoden und Dasycladaceen 
(Diplopora sp.) beschränkt. Von der Basis bist fast zum Top der Abfolge treten 
linsenförmige Anhäufungen von Ammoniten der Avisianum-Zone (oberes Anisi-
um) auf. Das würde bedeuten, dass die Schlern-Formation im vorliegenden Un-
tersuchungsgebiet großteils dem ”Lower edifice” sensu DE ZANCHE et alii (1993) 
entspricht.

In der Schlern-Formation spiegeln sich die Ablagerungen einer aggradieren-
den Karbonatplattform wieder, die periodisch und auch für längere Zeit und über 
weite Bereiche subaerisch exponiert wurde. Im Südosten wird die Plattform von 
schmalen Becken begrenzt.

Oberanisium (Illyrium p.p.) – Ladinium (?Fassanium p.p.)

2.3.11. - Val Vela Kalk (VVL)

Diese Einheit tritt diskontinuierlich auf und wurde von VENZO & FUGANTI 
(1965) im Bereich der Mendel als ein dunkler geschichteter Kalk mit Hornsteink-
nauern und -bändern beschrieben. Die Einheit beschränkt sich auf ein ca. 0,5 km² 
großes Areal wenig südlich des Mendel Passes, am Nordhang des Roen.

An der Basis besteht der Val Vela Kalk aus einer engständigen Wechsellage-
rug von Dolomiten und dünn geschichteten (5-10 cm) grauen oder grünlichen 
dolomitischen Kalken und dm-dicken Einschaltungen von gelb-grünen, smekti-
tischen Tonen. Darüber folgen 10-15 cm schwarze oder dunkelgraue, laminierter 
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Kalke mit schwarzen Hornsteinknollen und -linsen. Hier finden sich zahlreiche 
Exemplare von Daonella sp., häufig mit geöffneten, aber noch zusammenhängen-
den Klappen und Crinoiden mit großen Columnalia (Stielglieder)-Bruchstücken. 
Es folgen Terrigenklastika, die kontinuierlich zunehmen bis sie schließlich im 
oberen Abschnitt der Abfolge vorherrschen. Die Kalkstein-Niveaus mit Hornstein 
entwickeln sich zu gelblichen sandigen Kalken, die Überreste zahlreicher Verte-
braten wie Fische und kontinentale Reptilien beinhalten. Den Kalkbänken sind 
grobkörnige Turbiditlagen zwischengeschaltet mit Bruchstücken von Bivalven, 
Gastropoden und Dasycladaceen.

Die Mächtigkeit des Val Vela Kalkes beträgt schätzungsweise 50 m. Die Ein-
heit überlagert mit unscharfem Kontakt die Schlern-Formation und wird selbst 
von den basaltischen Vulkaniten (VAB) plombiert.

Der Val Vela Kalk enthält reichlich Fossilien, darunter Lamellibranchien (Da-
onella sp.), Gastropoden, Brachiopoden, Crinoiden und Dasycladaceen. Auch 
kontinentale Pflanzenreste sind häufig sowie eine stark diversifiziete Vertebraten-
Fauna mit Fischen und Reptilien, darunter Thanistropheus sp. (DALLA VECCHIA 
& AVANZINI, 2002). Aufgrund der Vertebraten-Fauna fällt die Formation zeitlich 
ins oberste Ladinium (Longobardium).

Analoge Sedimente zu dieser Einheit wurden von DE ZANCHE & MIETTO 
(1986, 1988) in der Umgebung von Trient und in der Valsugana beschrieben. Es 
handelt sich um ein Intraplattformbecken des obersten Ladinium, das schnell mit 
Terrigenklastika aufgefüllt und von basaltischen Vulkaniten plombiert wurde.

Ladinium (Longobardium?)

2.3.12. - Basaltische Vulkanite (VAB)

Vulkanite des mitteltriassischen vulkanischen Zyklus (Ladinium) sind aus di-
versen Bereichen des Blattes „Eppan“ beschrieben. Die größte Mächtigkeit von 
Vulkaniten findet man am Südwesthang des Monte Ozol, aber auch im Bereich 
Mendel Pass gibt es ausgedehnte Vorkommen. In den Arbeiten von VENZO & 
FUGANTI (1965), CADROBBI & ULCIGRAI (1967) und ULCIGRAI (1969) finden sich 
Beschreibungen der Vulkanitgesteine aus geologisch-stratigraphischer Sicht, 
während ROSSI et alii (1980) einen petrographischen Beitrag liefern. 

Es handelt sich um alterierte und häufig stark zerklüftete basaltische Laven 
mit einer braun-grauen bis violetten Färbung (rötlich auf alterierten Flächen). In 
den meisten Aufschlüssen sieht man konzentrische Schalenstrukturen, die in der 
Vergangenheit als Pillows interpretiert wurden. Da diese Strukturen aber auch am 
Top von Lavaströmen mit für subaerische Exposition typischen Alterationsspuren 
auftreten, werden die Schalenstrukturen als Folgeerscheinung subaerischer Al-
terationsprozesse interpretiert. Aus petrographischer Sicht zeigt das Gestein ein 
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porphyrisches Gefüge mit zonierten Plagioklasen, Augit, Amphibol und Olivin 
in einer Grundmasse, die großteils aus Plagioklas besteht. Der Chemismus ist 
kalkalkalin bis shoshonitisch, was mit den Daten der oberladinischen Vulkanite 
in den Dolomiten übereinstimmt.

In der Gegend des Monte Ozol wurden während des mitteltriassischen Vul-
kanismus mehrere Lavaströme mit einer Gesamtmächtigkeit von 80-100 m ab-
gelagert. Lateral dünnen die Vulkanite schnell aus und verschwinden schließlich 
Richtung Norden entlang des Rio Novella.

(Oberes Ladinium)

2.3.12.1. - Blocklaven und vulkanische Breccien (VABa)

Am Top der basaltischen Vulkanite treten im Bereich des Mendel Passes 
diskontinuierlich Blocklaven und vulkanischen Breccien auf. Die vulkanischen 
Klasten können gerundet oder eckig sein, sind in einer sandigen Matrix eingebet-
tet und gehören genetisch zu den unterlagernden Vulkaniten.

2.3.13. - Ruffrè-Konglomerat (RUF)

Sedimente dieser Einheit treten nur im Bereich des Mendel Passes auf und 
wurden schon von LOSS (1877) unter dem Namen „Strati Rossi di Ruffrè“ be-
schrieben. Später wurden sie von GUMBEL (1873), VENZO & FUGANTI (1965) und 
FUGANTI (1969) als basaler Teil der Raibler Schichten interpretiert. AVANZINI et 
alii (2002) zählten die Konglomerate ebenso zur Raibl-Formation.

Es handelt sich um eine Abfolge von Konglomeraten und roten Peliten. Die 
Konglomerate bilden auslinsende Schichten und setzen sich hauptächlich aus ge-
rundeten Kalkklasten, seltener aus Quarz, zusammen. Untergeordnet treten auch 
eckige, schwarze, graue oder rote Hornsteinklasten und Fragmente von vulka-
noklastischem Material auf. Die dolomitische Matrix ist hell oder rötlich und 
vollständig rekristallisiert; die Klasten sind maximal 10 cm groß (Abb. 24). Die 
Mächtigkeit der Einheit schwankt zwischen 0 und 10 m.

Das Ruffrè-Konglomerat überlagert mit erosivem Kontakt die basaltischen 
Vulkanite, sehr selten den Val Vela Kalk.

Der Ablagerungsraum war kontinental, das klastische Material entstand durch 
die Erosion der Vulkanite und der unterlagernden karbonatischen Einheiten. Die-
se Einheit entspricht wahrscheinlich den “Schlernplateau beds” sensu BRANDNER 
(1991).

(Oberes Ladinium)
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2.3.14. - Travenanzes-Formation (TVZ)

Diese Sedimente treten in der Nähe des Mendel Passes und am Westhang des 
Monte Ozol auf. Sie wurden von GUMBEL (1873), VENZO & FUGANTI (1965), FU-
GANTI (1969) und AVANZINI et alii (2002) als Raibl-Formation bezeichnet. Früher 
wurde auch das Ruffrè-Konglomerat zu dieser Einheit dazu gezählt. 

Die Abfolge beginnt mit dm-dicken, weißlich-grauen Dolomiten, örtlich mit 
unregelmäßigen gelben oder rosaroten Partien, in denen mm- bis cm-dicke grü-
ne und graue Pelite eingeschaltet sind. An Stellen, wo das Ruffrè-Konglomerat 
fehlt, sind dunkle tonige Lagen mit Wurzeln (Paläoböden) vorhanden, die bis zu 
mehreren Dezimetern mächtig werden können. Nach oben hin treten helle siltige 
Dolomite mit Stromatolithen und Fenstergefügen auf, die bis zu 50-60 cm mäch-
tige, grüne und rote mergelige Einschaltungen aufweisen. Die letzten Meter der 
Travenanzes-Fm. bestehen aus hellen bis weißen, m-mächtigen Dolomitbänken, 
die von cm-dicken Lagen roter Pelite getrennt werden,

Die Mächtigkeit der Travenanzes-Formation ist variabel. Durch Erosion 
oder Nicht-Sedimentation kann die Formation völlig fehlen (Rio Novella und 

Abb. 24 – Vergleich zwischen 
der stratigraphischen Abfol-
ge des Ladinium-Karnium von 
Ruffrè/Mendelpass mit jener von 
Mostizzolo. Das Ruffrè-Kon-
glomerat (Congl. di Ruffrè) tritt 
nur im östlichen Abschnitt des 
Einzugsgebietes des Rio Novella 
auf. Legende: Fm. dello Sciliar 
= Schlern-Formation; Vulcaniti 
andesitico-basaltiche = ande-
sitisch-basaltische Vulkanite; 
Litofacies delle lave a blocchi = 
Lithofazies mit Blocklaven; Fm. 
di Travenanzes = Travenanzes-
Formation: paleosuoli = Paläo-
böden; litozona a dolomie e peliti 
varicolori = Abfolge aus Dolomi-
ten und bunten Peliten; litozona 
a cicli peritidali = Abfolge periti-
daler Zyklen. Dolomia Principale 
= Hauptdolomit. 
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nördlich von Fondo), in Bereichen eines relativen paläogeographischen Hochs 
gering mächtig entwickelt (Monte Toval, nördlicher Teil Monte Ozol) oder in 
Bereichen mit stärkerer Subsidenz 50-70 m mächtig sein (Ruffrè, südlicher Teil 
Monte Ozol). Die Untergrenze mit den Vulkaniten oder dem Ruffrè-Konglomerat 
ist scharf. Zum überlagernden Hauptdolomit gibt es einen kontinuierlichen Über-
gang: es verschwinden allmählich die pelitischen Einschaltungen und es treten 
Megalodonten und Worthenia contabulata auf. 

Die Ablagerung der Travenanzes-Fm. erfolgte hauptsächlich in einem konti-
nentalen und/oder evaporitisch-lagunären Bereich in der Nähe von Gebieten mit 
Erosion sowie in Gezeitenebenen.  

(Karnium p.p.)

2.3.15. - Hauptdolomit (DPR)

Der Hauptdolomit tritt im südwestlichen Abschnitt des Nonstales, in einem 
schmalen Streifen an der Ostflanke des Monte Ozol und in Form tektonischer 
Schuppen entlang der Nördlichen Judikarien-Linie auf. Der Hauptdolomit des 
oberen Nonstals wird über weite Bereiche von einer sehr speziellen Faziesassozi-
ation geprägt. Die Formation ist gut gebankt und setzt sich aus einer monotonen 
Abfolge m-dicker peritidaler Zyklen zusammen. Im unteren Abschnitt der Einheit 
kann man in den peritidalen Zyklen zwei Abschnitte unterscheiden: einen basalen 
subtidalen Teil mit feinkristallinen Dolomiten, die Megalodonten und Gastropo-
den enthalten und darüber ein Intervall aus Laminiten mit Algenmatten mit Tro-
ckenrissen (mud and sheet cracks). 

Der mittlere bis obere Abschnitt des Hauptdolomit wird von 2-3 m mächtigen, 
subtidalen Bänken gebildet, die aus massigen, löchrigen, hellgrauen Dolomiten 
bestehen, in denen häufig Sturmlagen mit Bivalven (Costatoria), Gastropoden 
(Worthenia sp.), Algen (darunter Dasycladaceae, Thaumatoporella parvovesicu-
lifera RAINERI), Foraminiferen (Glomospirella), Ostrakoden, Peloide und Intrak-
lasten auftreten.

In einem weiten Bereich zwischen Fondo und dem Westende des Kartenblattes 
hingegen ist der Hauptdolomit nur schwach bis kaum dolomitisiert. Die subtida-
len Bänke bestehen in diesem Fall aus schwarzen oder dunkelgrauen Kalken mit 
häufigen Sulfat-Vererzungen, während die intertidalen Abschnitte geprägt sind 
von LF-Gefügen und Stromatolithen (immer mikritisch und dunkelbraun) mit 
Anzeichen von Paläokarst und vadoser Lösung. Meter-große Lösungshohlräu-
me treten in mehreren Niveaus auf und sind mit laminierten rötlichen Siltsteinen 
oder dolomitischen Siltsteinen verfüllt. Einige dieser Paläokarststrukturen sind 
entlang der Staatsstraße delle Palade zwischen Fondo und Tret aufgeschlossen 
(Abb. 25).

Der Hauptdolomit ist verhältnismäßig geringmächtig: ca. 230-250 m. Im Os-
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ten dominiert die dolomitische Lithofazies, nach Westen hin wird diese von der 
mikritischen Kalkfazies ersetzt.

Der Hauptdolomit entwickelt sich im Westen allmählich aus der Travenanzes-
Fm. durch Abnahme der pelitischen Intervalle. Im Osten hingegen ist der Über-
gang abrupter mit dem Auftreten dicker, subtidaler Dolomitbänke (manchmal mit 
roten Hornsteinknollen), die an einer markanten Fläche die Dolomite und bunten 
Schiefer und Mergel der Travenanzes-Fm. überlagern. Im zentralen Bereich über-
lagert der Hauptdolomit direkt die Schlern-Formation über einer ausgeprägten 
Diskordanzfläche, die mit m-dicken Breccien und Paläokarsterscheinungen as-
soziiert ist. Die Obergrenze des Hauptdolomit ist normalerweise scharf: auf den 
letzten Dolomitbänken mit Megalodon und Worthenia folgen über einer Diskor-
danzfläche die überlagernden Einheiten. 

Der Hauptdolomit enthält ab seiner Basis Megalodon gümbeli und Worthenia 
escherii. Auch Dasycladaceen sind häufig (Gryphoporella sp., Giroporella sp.), 
weiters kleine Bivalven (Isognomon sp. und Costatoria sp.) und Problematica, 
wie z.B. Thaumatoporella parvovesiculifera.

Als Ablagerungsraum kann man sich eine weite, stark gegliederte und früh-
zeitig dolomitisierte Karbonatplattform vorstellen. Die Dolomite bildeten sich 
hauptsächlich in Lagunen und Gezeitenebenen, im westlichen Abschnitt bei et-
was stärkerer Subsidenz. 

(Oberes Karnium – Norium)

Abb. 25 – Großer Paläokarsthohlraum im Hauptdolomit (A), verfüllt mit roten, laminierten dolomiti-
schen Silten (B). Lokalität: Gampenstraße, bei Tret.
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2.3.16. - Rotzo-Formation (RTZ)

Diese Formation kommt im Untersuchungsgebiet nur in geringem Umfang 
vor - häufig fehlt sie auf Grund einer Schichtlücke. Die Rotzo-Fm. tritt nur ent-
lang der Nördlichen Judikarien-Linie in einzelnen Schuppen auf. Zum Teil inten-
sive tektonische Beanspruchung erschwert die Charakterisierung dieses Gesteins. 
Die Einheit gehört zur mächtigen Gruppe der Graukalke (Calcari Grigi), die in 
den Blättern „Malè“ und „Mezzolombardo“ typisch aufgeschlossen sind.  

Die Rotzo-Formation ist in peritidale Sequenzen variabler Mächtigkeit (m-
Bereich) untergegliedert. Dünne, bräunliche Kalkmikrite (Packstones, Wackesto-
ne) und grünlich-graue Mergel wechsellagern mit mikritschen Kalken (Mudsto-
nes), die an Mächtigkeit ständig zunehmen. In diesen Aufschlüssen fehlen die für 
die Trento-Plattform typischen, m-mächtigen Bänke mit Muschelschalen („Li-
thiotis-Schichten“). In der Abfolge eingeschaltet sind hingegen über einen Meter 
mächtige Bänke aus Biokalkareniten und -ruditen, sowie oolithischen Kalken mit 
Intraklasten und Bioklasten. Generell handelt es sich im oberen Abschnitt der 
Formation um eine Wechsellagerung von mikritischen Kalkschlämmen und gro-
ben Kalksanden. Die feinkörnigeren, m-dicken Bänke sind gekennzeichnet durch 
das Auftreten zahlreicher Ooide, Onkoide, Milioliden, Pellets und Bioklasten, die 
in einer mikritische Matrix eingebettet sind. Bei den eingeschalteten bioklasti-
schen Bänken hingegen handelt es sich um hellgraue oder grau-gelbliche ruditi-
sche Biokalkarenite bestehend aus Pellet-Sanden, Bioklasten, Aggregatkörnern 
und Algenresten in einer mikritischen Matrix.

Die Mächtigkeit der Rotzo-Fm. kann nicht bestimmt werden, da sie allseitig 
tektonisch begrenzt ist. Die Mindestmächtigkeit beträgt 150 m. 

Die Formation enthält nur wenige Fossilien. Es treten Brachiopoden, Bival-
ven und Crinoiden auf, manchmal auch in Form von Schilllagen. Unter den Algen 
sind Dasycladaceen häufig, es überwiegen Assoziationen mit Palaeodasycladus 
mediterraneus.

Als Ablagerungsraum kommt ein subtidaler Karbonatschelf in Betracht. 
(Sinemurium – Pliensbachium)

2.3.17. - St. Vigil-Oolith (OSV)

Diese bis zu 50 m mächtige Einheit kommt im Blatt „Eppan“ nur in ver-
einzelten Aufschlüssen innerhalb tektonischer Schuppen entlang der Nördlichen 
Judikarien-Linie vor. 

Der St. Vigil-Oolith besteht aus einer Wechsellagerung von oolithischen Cri-
noidenkalken und roten, gelblichen, nach oben hin grauen Encriniten, die manch-
mal von roten Enrcriniten (Peller-Encrinit) überlagert werden. Die Ooide zeich-
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nen sich durch eine typische radiale Struktur aus, die manchmal von einer dünnen 
mikritischen Rinde unterbrochen wird. Die häufigsten Sedimentstrukturen sind 
Kreuzlamination und -schichtung. 

Der Ablagerungsraum war gekennzeichnet von einem hochenergetischen, 
subtidalen Karbonatschelf.  

(Toarcium-Unteraalenium)

2.3.18. - Rosso Ammonitico Veronese (ARV)

Der Rosso Ammonitico Vernonse tritt in der Gegend um Fondo, Castelfon-
do und Cavarono auf. Trotz der geringmächtigen Abfolge kann man die aus der 
Literatur (CASTELLARIN, 1972; FERRARI, 1982; MARTIRE, 1989) bekannte Drei-
teilung erkennen. Der untere Abschnitt, der den Hauptdolomit über einem deut-
lichen Hartgrund überlagert, besteht aus m-mächtigen, rosaroten bis roten, teils 
dolomitisierten mikritischen Kalken mit einem hohen Anteil rotbraunen tonigen 
Materials und mit pelagischen Bivalven (vom Typ Bositra) und Globigerinen. 
Die Schichtung ist undeutlich bis wellig-knollig entwickelt. Darüber folgt ein 
m-dickes Intervall dunkelroter mikritischer Knollenkalke mit Aptychen, die in 
das Callovium-Oxfordium gestellt werden. Der obere Abschnitt (Kimmeridgium-
Tithonium) besteht aus roten und weißlichen Ammonitenkalken mit der typisch 
knolligen Textur. 

Die Gesamtmächtigkeit des Rosso Ammonitico beträgt max. 15 m. Die Un-
tergrenze zum Hauptdolomit ist durch einen cm-dicken Hartgrund aus Fe-Mn-
Krusten (Castelfondo) gekennzeichnet. Der Übergang zur überlagernden Scaglia 
Variegata Alpina (VAA) vollzieht sich durch die allmähliche Abnahme der knol-
ligen Textur und das Auftreten von weißlichen, mikritischen Kalken.

Im basalen Abschnitt des Rosso Ammonitico treten kleine, dünnschalige Bi-
valven auf (Bositra buchi), im mittleren Abschnitt sind Aptychen häufig und im 
oberen Teil findet man schlecht erhaltene Fragmente von Ammoiten.

Die Bildung der roten Knollenkalke erfolgte im hemipelagischen, marinen 
Milieu auf einem strukturellen Hoch. Dies führte zu geringen Sedimentationsra-
ten (Kondensation).

Dogger – Malm (Tithonium)

2.3.19. - Scaglia Variegata Alpina (VAA)

Im Aufnahmegebiet tritt diese Einheit nur an wenigen Stellen und mit gerin-
ger Mächtigkeit auf. Bei Castelfondo findet man am Top des Rosso Ammonitico 
Veronese wenige Meter mächtige, gut geschichtete Kalke milchig-weißer Farbe 

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



103

(Maiolica – in der Karte nicht ausgeschieden), die nach oben hin in grau-rosarote 
bis rote mergelige Kalke übergehen (FUGANTI, 1964, 1969; FUGANTI & MOSNA, 
1963).

Die Scaglia Variegata Alpina besteht aus einer 3-4 Meter mächtigen Abfolge 
von gut geschichteten (5-15 cm), grauen, grünen und weißlichen, mikritischen 
Kalken, die meist durchwühlt (Chondrites) sind. Die Kalke enthalten Radiolarien, 
Foraminiferen und manchmal schwarze Hornsteinlagen und -knauern in Wech-
sellagerung mit grau-grünlichen, schwarzen und roten Mergeln. Die untersten 
Niveaus bilden Glaukonit-führende Kalke und laminierte, schwarze bituminöse 
Mergel mit Knollen und idiomorphen Pyritkristallen (in der Nähe von Castel-
fondo). Im oberen Abschnitt der Scaglia Variegata Alpina findet man manchmal 
Lagen von mergeligen Kalken und schwarzen Mergeln mit hohem Gehalt organi-
scher Substanz (Black shales = Bonarelli-Niveau). In diesen Gesteinen treten nur 
sehr wenige, kleine Radiolarien auf. Noch seltener sind mikrobenthische Orga-
nismen, die zur R. cushmani-Zone, im speziellen zur oberen Dicarinella algeria-
na-Unterzone des oberen Cenomanium gehören. Darüber findet man in knapp m-
mächtigen, fein geschichteten, rosaroten Mikriten planktonische Foraminiferen 
der Whiteinella archaeocretacea-Zone an der Grenze Cenomanium-Turonium 
(Abb. 26).

An der Basis der Scaglia Variegata Alpina sind manchmal wenige Dezimeter 
bis 3 Meter mächtige Pelmikrite mit dünnen Zwischenschaltungen von tonig-
mergeligen Lagen aufgeschlossen. Die Kalkbänke sind 5-20 cm dick und enthal-
ten kalkiges Nanoplankton und Radiolarien (Maiolica). Zudem tritt Hornstein, 
meist brauner oder schwarze Farbe, in Form von Knollen oder unregelmäßigen, 
bis zu 10 cm dicken Linsen auf. In dieser Einheit findet man auch Nanofossilien 
der Crassicollaria-Zone (A1) des oberen Tithonium und Assoziationen von Radi-
olarien der Rotalipora appenninica-Zone (oberes Albium).

Die Mächtigkeit der Scaglia Variegata Alpina ist stark reduziert und beträgt 
max. 7 m. Die Untergrenze mit dem Rosso Ammonitico Veronese ist graduell; in 
Gebieten, wo dieser fehlt, ist hingegen eine scharfe Grenze zum Hauptdolomit 
ausgebildet (Regola di Castelfondo). Nach oben geht die Scaglia Variegata Alpina 
unter Zunahme der rötlichen, mergeligen Anteile allmählich in die Scaglia Rossa 
über.

Das Ablagerungsmilieu entspricht einem hemipelagischen Raum mit lokalen 
Bereichen eingeschränkter Zirkulation und mit Ablagerung kondensierter Serien 
auf strukturellen Hochzonen.

(Tithonium-Turonium)
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2.3.20. - Scaglia Rossa (SAA)

Die Scaglia Rossa ist im Muldenkern der Nonstal-Synklinale aufgeschlos-
sen. Die Scaglia Rossa besteht aus mehr oder weniger mergeligen mikritischen 
Kalken rosaroter, roter, violetter und manchmal auch weißer Farbe mit verstreut 
auftretenden Hornsteinknollen und –linsen. Das Gestein ist sehr reich an plank-
tonischen Foraminferen (Rotaliporen, Globotruncanen). Der untere Abschnitt der 
Formation ist gut geschichtet und es dominiert der Kalkanteil, der obere Teil hin-
gegen ist reicher an Mergeln mit einem siltig-tonigen Anteil und oft undeutlich 
geschichtet.

Der basale Teil der Scaglia Rossa (Turonium) ist geprägt von 5-6 m mächtigen 
mergeligen, mikritischen Kalken mit deutlicher Schichtung und roten Hornstein-
knollen. Darauf folgen mergelige Kalke und ziegelrote Mergel mit undeutlicher 
Schichtung, die Vergesellschaftungen von planktonischen Foraminiferen der 
oberen D. asymetrica-Zone (oberes Santonium) beinhalten. An der Basis finden 
sich öfters Kalkrudite. Die Scaglia Rossa ist geprägt von Hartgründen, Schichtlü-

Abb. 26 – Stratigraphische Abfol-
gen am Jura-Kreide Übergang im 
südwestlichen Abschnitt des Blattes 
„Eppan”. Zu beachten ist die große 
Schichtlücke, die einen Großteil des 
Jura umfasst und die kleinere Lücke 
an der Basis der Kreide (Neokomi-
um).
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cken und kondensierten Horizonten. Vor allem im unteren Teil der Abfolge sind 
Rutschstrukturen, Turbidite und kleine, mit olivgrünen mikritischen Kalken ver-
füllte, sedimentäre Gänge häufig. Am Beginn des oberen Drittels der Formation 
tritt eine ca. 15 m mächtige grün-graue Fazies auf, die sich deutlich vom Rest 
der Einheit abhebt. Darüber treten wieder rote bis grau-grüne mergelige, häufig 
biturbate Kalke auf.

Die Scaglia Rossa wird über 300 m mächtig. Im Aufnahmegebiet überlagert 
sie stratigraphisch immer die Scaglia Variegata Alpina. Mit dem Auftreten der 
ersten bioklastischen, turbiditischen Lagen geht die Scaglia Rossa in das Coste di 
Graul-Member (Val d’Agola-Formation) über. 

Die Scaglia Rossa bildete sich in einem hemipelagischen Becken, das mit Terri-
genklastika von einem subaerisch exponierten Bereich im Norden beliefert wurde. 

(Oberkreide - Paleozän)

2.3.21. - Val d’Agola-Formation (VAG)

Kleine Aufschlüsse der Val d’Agola-Formation finden sich nördlich von 
Rumo in einer schmalen Zone entlang der Nördlichen Judikarien-Linie und oro-
graphisch rechts des Rio Novella südlich von Fondo.

Es handelt sich hauptsächlich um eine klastische Abfolge, die als nordöstli-
ches Äquivalent zum Lombardischen Flysch gilt. Anfangs wurde die Val d’Agola-
Formation von CASTELLARIN (1972) formal in zwei Member unterteilt. Der untere 
Abschnitt wurde auch als Insubrischer Flysch (CASTELLARIN, 1977) bezeichnet 
und stellt die synorogene Ablagerung des undeformierten Vorlandbeckens der 
eoalpinen Deformationsphase (pre-Adamello) dar. Der obere Abschnitt wurde 
von PICOTTI (2003) in zwei weitere Member unterteilt.

(Oberkreide-mittleres Eozän)

2.3.21.1. - Bregn da l ’Ors-Member (VAG1)

Das Member besteht aus kalkigen Mergeln, Mergeln, tonigen und siltigen 
Mergeln. Die Gesteine sind feinblättrig und schwarzer, grünlich-grauer, dunkel-
grauer lokal auch dunkelroter Farbe. Vor allem im oberen Abschnitt der Abfolge 
findet man Turbiditeinschaltungen von hybriden Areniten (manchmal überwie-
gen diese gegenüber den hemipelagischen Sedimenten) in wenigen Dezimeter 
bis mehrere Meter dicken Lagen. Der Gehalt an Foraminiferen ist sehr gering. 
Die Mächtigkeit beträgt mindesten 60 m. Es sind keine Aussagen über stratigra-
phische Beziehungen zu den über- und unterlagernden Formationen möglich, da 
das Bregn da l’Ors-Member immer tektonisch begrenzt ist. Einige Aufschlüsse 
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entlang der Nördlichen Judikarien-Linie jedoch zeigen Linsen und Schuppen von 
St. Vigil-Oolith an der Basis des Member, was auf eine mögliche direkte Überla-
gerung dieser zwei Einheiten hinweist.

(Turonium-Santonium)

2.3.21.2. - Coste  di  Grual-Member und Sarca di  Campigl io-Member
   (VAG2-3)

Das Coste di Grual-Member besteht aus einer Wechsellagerung von m-dicken 
Bänken aus bioklastischen Kalziturbiditen einer Karbonatplattform und gut ge-
schichteten tafeligen, roten, mikritischen Kalken (mit untergeordnet Mergel-Ein-
schaltungen) in Scaglia-Fazies mit Globotruncanen. Es treten auch diverse m-di-
cke Konglomeratbänke mit gerundeten Quarz-, Vulkanit- und Kalkkomponenten 
auf. Die Turbiditbänke sind mehrere Meter mächtig und zeigen alle Merkmale 
einer Boumasequenz. Untersuchungen der Sedimentstrukturen weisen auf eine 
Konzentration der  Transportrichtung von Nord nach Süd. Einige Proben ergaben 
ein Untercampanium-Alter (Oberkreide) (Globotruncanita elevata, Rosita forni-
cata, Globotruncana arca, Pseudotextularia, Heterohelix). Die fast gleichzeitig 
umgelagerten Kalkarenite von Karbonatplattformen beinhalten Mikroforamini-
feren-Assoziationen des Senonium (späte Oberkreide i. A.) (Lepidorbitoides sp. 
und Orbitoides sp., mit O. intermedia).

Die Mächtigkeit des Coste di Grual-Member variiert zwischen 5 und 25 m. 
Die Basis des Member wird mit der ersten Konglomerat-Einschaltung über der 
Scaglia Rossa definiert. Das Top der Einheit bildet die erste Lage hybrider Kalzi-
turbidite mit Makrofossilien (Discocyclinen und Nummuliten).

Als Ablagerunsmilieu kommt ein hemipelagisches Becken in Betracht, mit 
Schüttungen von Karbonatplattformen und klastischen Einträgen von subaerisch 
exponierten Bereichen. Das Alter des Coste di Grual-Member fällt in den Ab-
schnitt Campanium-Maastrichtium.

Das Sarca di Campiglio-Member besteht aus grauen und schwarzen kalki-
gen Mergeln mit Knollen und dünnen Zwischenlagen mikritischer Kalke mit 
Einschaltungen von tubiditischen, z.T. grobkörnigen Biokalkareniten mit mikri-
tischen Kalkknollen. Letztere enthalten planktonische Foraminiferen und Num-
muliten-Bruchstücke. Die karbonatischen Turbidite am Top sind vermischt mit 
terrigenem Material, vor allem Quarz und Biotit und enthalten planktonische 
Foraminiferen (Morozovella spinulosa, Acarinina spinuloinflata, A. rohri, Trun-
carotaloides topilensis, Orbulinoides beckmanni, Turborotalia cerroazulensis po-
meroli, Globigerinatheka gr. mexicana), Mikrobenthos, selten kleine Discocycli-
nen, Fragmente von Rotalgen und die Foraminifere Gypsina. Diese Assoziation 
gehört ins mittlere Eozän (Orbulinoides beckmanni-Zone).

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



107

Die Mächtigkeit des Sarca di Campiglio-Member schwankt zwischen 0 und 20 
m. Die Untergrenze ist mit den ersten Kalziturbiditlagen festgelegt. Am Top geht 
das Sarca di Campiglio-Member allmählich in die Ponte Pià-Formation über.

Der Bildungsraum dieser Einheit entspricht wie jener des Coste di Grual-
Member einem hemipelagischen Becken mit Schüttungen von Karbonatplattfor-
men und klastischen Einträgen von subaerisch exponierten Bereichen im Norden. 
Zeitlich fällt das Sarca di Campiglio-Member ins Paleozän bis mittlere Eozän. 

2.3.22. - Ponte Pià-Formation (FPP)

Die schon von VACEK (1881) und FABIANI (1919) beschriebenen paleozänen-
eozänen Abfolgen im Aufnahmegebiet wurden von CITA & PALMIERI (1960) und 
PREMOLI SILVA & PALMIERI (1962) neu untersucht. Die Ponte Pià-Formation ist 
am Osthang des Monte Ozol und entlang der Schlucht des Rio Novella aufge-
schlossen.

Charakteristische Gesteine der Ponte Pià-Formation sind plattige Kalklutite 
mit nach oben hin dicker werdenden Bänken, die in graue mergelige Kalke und 
bläuliche tonige Mergel übergehen. Im oberen Abschnitt überwiegen Kalzitur-
biditlagen mit Nummuliten des mittleren Eozän (N. polygyratus, N. millecaput). 
In den reichlich vorhandenen Terrigenklastika, die fast nur aus Quarz bestehen, 
treten vereinzelt planktonische Foraminiferen auf, die ebenso in Mitteleozän ein-
zustufen sind: Acarinina spinuloinflata, Morozovella spinulosa und Turborotalia 
pomeroli.

Die Mächtigkeit beträgt max. 20 m. Unter- und Obergrenze sind graduell: Die 
Ponte Pià-Fm. entwickelt sich kontinuierlich aus dem Sarca di Campiglio-Mem-
ber (Val d’Agola-Fm.) und geht allmählich in die Nago-Formation über. 

Die Sedimente wurden in einem mitteltiefen Becken in der Nähe einer Karbo-
nat-plattform abgelagert.

(Unteres-mittleres Eozän)

2.3.23. - Nagokalk (NAG)

Der Nagokalk entspricht einer Plattform-Abfolge der eozänen Ablagerungs-
sequenz und ist südwestlich von Dambel vereinzelt aufgeschlossen. Diese Auf-
schlüsse waren schon FABIANI (1919) bekannt.

Der Nagokalk besteht hauptsächlich aus geschichteten Nummulitenkalken, 
die in mehrfache, m-mächtige Abfolgen gegliedert sind. Es handelt sich um eine 
Wechselfolge aus mergeligen Kalken und Mergeln, dünngeschichteten mikriti-
schen Kalken mit Rotalgen (Melobesieae) und Großforaminiferen, Kalkareniten 
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mit Rhodolithen und Großforaminiferen, Korallenkalken mit Rotalgen (Melobe-
sieae) und Bryozoen. Unter den Großforaminiferen findet man Nummulites fabi-
anii, Nummulites incrassatus, Operculina, Spiroclypeus und Discocyclina sp., die 
in das obere Eozän gehören. Die aufgeschlossene Mächtigkeit des Nagokalkes 
beträgt ca. 30 m. 

Die Untergrenze mit der Ponte Pià-Fm. ist graduell, die Obergrenze ist nicht 
aufgeschlossen (Quartärbedeckung).  

Es handelt sich um typische Ablagerungen einer subtidalen Karbonatplatt-
form in geringer Wassertiefe.

(Mittleres-oberes Eozän)

2.3.24. - Mylonitische Kalke (MOC)

Es handelt sich um zum Teil weißliche, mergelige Kalke, die von einer aus-
geprägten Foliation charakterisiert sind und nur in tektonischen Schuppen ent-
lang der Nördlichen Judikarien-Linie vorkommen. Die Aufschlüsse befinden sich 
zwischen Rumo (Stasal Hof) und dem Marauner Bach/Rio Marano. An der Basis 
des Südosthanges der Mandelspitz/M. Ometto (Proveis/Proves) sind die myloniti-
schen Kalke mit 50-60 m am mächtigsten, während in den anderen Aufschlüssen 
die Mächtigkeit in der Größenordnung von einigen Zehnermetern liegt. Die mine-
ralogische Zusammensetzung der Mylonite ist gekennzeichnet von Kalzit, Quarz, 
Serizit und opaken Mineralen. An einigen Stellen konnte Dolomit in Form von 
cm-dicken Einschaltungen beobachtet werden, die extrem deformiert wurden und 
jetzt als Boudins vorliegen. Die Foliation wird von serizitischen Lagen oder von 
einer Wechsellagerung von Karbonatlagen unterschiedlicher Korngröße gebildet, 
die ursprünglichen Schichtflächen sind nirgends mehr erkennbar. Im Inneren der 
mylonitischen Kalke sind die Kalzitkristalle von Verzwilligung in Verbindung 
mit Deformation und manchmal auch von einer beginnenden dynamischen Re-
kristallisation betroffen. Die serizitischen Lagen bergen häufig intrafoliale Falten 
(rootless folds). In einigen Fällen treten extrem foliierte Fazies auf, in denen Se-
rizit gegenüber Kalzit überwiegt. Bei diesen Gesteinen handelte es sich ursprüng-
lich um Mergel oder tonige Mergeln.

Die mylonitischen Kalke liegen zwischen den Paragneisen der Tonale-Decke 
im Hangenden und diversen Sedimenteinheiten des Südalpins im Liegenden. Der 
Kontakt zu den ostalpinen Einheiten im Hangenden ist scharf und weist keine Ka-
taklasezone auf, während der basale Kontakt zu den südalpinen Sedimenten von 
einer breiten Zone mit Störungsbreccien geprägt ist. Die Natur dieser Kontakte 
und die intensive duktile Deformation unter niedriggradigen Metamorphose-Be-
dignungen (PROSSER, 1992; 1998) erlaubt es nicht, diese mylonitischen Kalke 
einer ursprünglichen Sedimenteinheit zuzuordnen. Vermutlich handelt es sich bei 
diesen mylonitischen Kalken um eine südalpine mesozoische Sediment-Forma-
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tion; aber auch eine intensiv deformierte Schuppe der ostalpinen Sedimentbede-
ckung kann nicht ausgeschlossen werden.

3. - SPÄTALPIDISCHER MAGMATISMUS

Während der letzten Phasen der Kollision, die zwischen dem Eozän und dem 
Miozän zur Auffaltung der Alpen geführt haben, kam es zur Intrusion verschie-
dener kleiner Körper und Gänge, von der alle präexistenten Einheiten betroffen 
wurden.

3.0.1. - Tonalite (TLG)

Es handelt sich um tonalitische, quarz-dioritische und quarz-gabbroide Kör-
per, die in Form tektonischer Schuppen entlang der Nördlichen Judikarien-Linie 
und der Pustertal-Linie auftreten. In der Literatur werden sie unter dem Begriff 
„periadriatische Lamellen“ oder „Tonalit-Lamellen“ zusammengefasst (DAL 
PIAZ, 1926; EXNER, 1976; BARGOSSI et alii, 1978). Im Blatt „Eppan“ befindet 
sich der wichtigste Aufschluss im Val dei Rivi, südwestlich von Rumo (MORTEN, 
1974): hier erreichen die Tonalite eine Mächtigkeit von 20-30 m. In einer viel ge-
ringeren Mächtigkeit (ca. 1 m) sind sie auch in der Nähe des Hofes Stasal (WER-
LING, 1992) zwischen Rumo und Proveis aufgeschlossen. Weiter nördlich, knapp 
außerhalb des Blattes „Eppan“, bei Pawigl/Pavicolo, tritt eine „Tonalit-Lamelle“ 
an der Nördlichen Judikarien-Linie auf. Die Struktur der Tonalite ist holokris-
tallin, mit einer deutlichen Vorzugsorientierung der Amphibole und Biotite, die 
sich von der hellen Quarz-Plagioklas-Grundmasse deutlich abheben. Die Parage-
nese der „Lamelle“ vom Val dei Rivi umfasst subhedralen zonierten Plagioklas, 
Cummingtonit, braune bis grüne oder blaugrüne Hornblende, Biotit und unter-
geordnet Quarz, manchmal K-Feldspat. Nebengemengteile sind Ilmenit, Apatit, 
Zirkon und Sulfide. Die chemische Zusammensetzung ist quarz-dioritisch bis 
quarz-gabbroid, mit einer kalkalkalinen und I-typen Affinität, die mit jener vom 
Adamello-Batolith vergleichbar ist (MACERA et alii, 1985). Die „Lamellen“ sind 
von einer unterschiedlich starken Foliation gekennzeichnet. Diese Foliation geht 
auf das ursprüngliche magmatische Fließgefüge zurück, welches bei der nachfol-
genden Spröddeformation verstärkt wurde (MARTIN et alii, 1993). Die Foliation 
wird durch die markante Einregelung von Hornblende, Biotit und Quarz definiert. 
Der Biotit bleibt während der Foliation im Allgemeinen stabil, die Hornblende 
hingegen wird umgewandelt und nimmt eine blau-grüne Farbe an.

Die Tonalit-Körper finden sich entlang der Nördlichen Judikarien-Linie. Die 
Kontakte der „Lamelle“ mit den Paragneisen der Tonale-Einheit im Hangenden 
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und der Val d’Agola-Formation im Liegenden sind immer tektonischer Natur und 
von Störungsbreccien und breiten Kataklasezonen charakterisiert. Der hangende 
Kontakt ist im Val dei Rivi gut aufgeschlossen: hier ist zwischen der „Lamel-
le“ und den Paragneisen eine mehrere Meter breite Zone bestehend aus einer 
grusigen Störungsbreccie ausgebildet, deren Matrix teilweise in Tonminerale 
umgewandelt wurde. An dieser Stelle findet sich im oberen Abschnitt der „To-
nalit-Lamelle“ ein Fragment des ursprünglichen Intrusionskontaktes (MARTIN et 
alii, 1993). Es handelt sich um ein intensiv geschiefertes Kalksilikat-Gestein, das 
wahrscheinlich durch kontaktmetamorphe Überprägung von mylonitischen Kal-
ken (MOC) entstanden ist. Diese Hypothese wird durch das Vorkommen mylo-
nitischer Kalke zwischen den Tonaliten und den Paragneisen der Tonale-Einheit 
beim Stasalhof untermauert. Der Kalksilikatfels zeigt eine mylonitische Folia-
tion, die von mm-dicken Karbonat- und Amphibol-reichen Lagen in Wechsel-
lagerung mit Quarz-Feldspat-Bändern charakterisiert wird. Die karbonatreichen 
Lagen enthalten teilweise in grüne Hornblende umgewandelten Klinopyroxen, 
dazu Skapolith, Plagioklas und Epidot. Die Quarz-Feldspat Horizonte hingegen 
werden von grünen Hornblenden, Epidot und Biotit charakterisiert. Die Foliation 
ist parallel zu jener in der „Tonalit-Lamelle“ und gehört somit zur selben Defor-
mationsphase. Die Deformation fand zu einem Zeitpunkt statt, da die Temperatur 
der „Lamelle“ eine synkinematische Kristallisation von grüner Hornblende und 
Biotit im Kalksilikatfels erlaubte (MARTIN et alii, 1993). Das mit der Rb-Sr Me-
thode bestimmte Alter der „Tonalit-Lamelle“ liegt bei 28±1 Ma und entspricht 
damit jenem des nördlichen Abschnitts des Presanella-Plutons, der den nördlichs-
ten Intrusionskörper des Adamello-Batolithen bildet (DEL MORO et alii, 1985; 
MARTIN, et alii, 1993).

3.0.2. - Ultrabasische Gänge (fu)

Es handelt sich um lamprophyrische Gänge geringer Mächtigkeit, die nur 
am Westhang des Kreuzbergs auftreten und sowohl die Phyllite (BSS) des meta-
morphen südalpinen Grundgebirges als auch den Kreuzberg-Granodiorit (GMR) 
durchschlagen. Sie verlaufen fast immer parallel zur Judikarien-Linie und sind 
vom Umgebungsgestein deutlich abgegrenzt. Die Gänge sind aphanitisch und 
dunkelgrau, fast schwarz gefärbt, mit der Lupe kann man vereinzelt Phänokris-
talle erkennen. Unter dem Mikroskop zeigen sie eine mikrokristalline Textur mit 
Olivin, Pyroxen, Amphibol und Plagioklas, ihre Zusammensetzung ist foiditisch 
bis pikrobasaltisch mit alkalischer Affinität.

Die Mächtigkeit der Gänge schwankt zwischen einigen Dezimetern und ei-
nem Meter. Aufgrund ihrer Wichtigkeit für die geodynamische Entwicklung wur-
den sie trotzdem eingezeichnet.
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3.0.3. - Basisch-intermediäre Gänge (fy)

Es handelt sich um basaltische, basaltisch-andesitische und andesitische Gän-
ge kalkalkaliner Affinität von schwarzer, grau-grüner oder dunkelgrüner Farbe. 
Meist ist das Gestein porphyrisch mit Phänokristallen von Amphibol, Pyroxen 
und Plagioklas in einer intersertalen Grundmasse aus kleinen leistenförmigen Pla-
gioklaskristallen und einer glasigen Matrix. Die Mächtigkeit liegt im Allgemei-
nen unter einem Meter. Die Gänge treten in verschiedenen Bereichen des Blattes 
„Eppan“ auf. Sie durchschlagen mit scharfen Kontakten das ostalpine Grundge-
birge, die permischen Vulkanite und die permomesozoischen Sedimente. 

Innerhalb des ostalpinen Grundgebirges treten basaltische und trachyan-
desitisch-basaltische Gänge auf. Sie sind in die Granat- und Kyanit-führenden 
Paragneise (TUG) intrudiert und kommen ausschließlich am Südhang des Man-
delspitz vor. Die Gänge sind hier ENE-WSW orientiert, dunkelgrün gefärbt und 
meist porphyrisch mit Phänokristallen von Amphibol, Plagioklas ± Quarz ± Biotit 
in einer mikrokristallinen Grundmasse. Braun-grüne Hornblende bildet die häu-
figsten Phänokristalle. Plagioklas ist generell in Serizit und Epidot umgewandelt. 
In einigen Fällen tritt eine diffuse Alteration auf, die durch Epidot-Chlorit-Tita-
nitaggregate charakterisiert ist. Die Gänge enthalten viele mafische Einschlüsse, 
bestehend aus Hornblendegabbros mit grünem Amphibol und Plagioklas. Selte-
ner konnten Gesteinseinschlüsse des Grundgebirges, wie z.B. Epidot-führende, 
protomylonitische Orthogneise, beobachtet werden. Quarz-Xenokristalle treten 
häufig auf.

Das Alter der Gänge, die das ostalpine Grundgebirge durchschlagen, wurde 
für das Blatt „Eppan“ nicht bestimmt. Zahlreiche radiometrische Altersdatierun-
gen aus der Literatur, die an Intrusionen in benachbarten Gebieten durchgeführt 
wurden (DAL PIAZ et alii, 1988), legen ein oligozänes Alter (30-32 Ma) nahe.

4. - QUARTÄR

4.1. - KRITERIEN FÜR DIE GELÄNDEAUFNAHME UND STRATIGRAPHIE

In Übereinstimmung mit den angrenzenden Kartenblättern wurde auch im 
Blatt „Eppan“ die Unterteilung der quartären Einheiten nach dem Prinzip der 
UBSU (Unconformity-bounded stratigraphic units) durchgeführt. Die Ablagerun-
gen während des letzten glazialen Hochstandes (Last Glacial Maximum, abge-
kürzt: LGM) sind unter dem Begriff Garda-Synthem (SGD) zusammengefasst 
und wurden nicht nur auf dem Blatt „Eppan“, sondern im gesamten Einzugsge-
biet der Etsch- und der Sarca nachgewiesen.
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Die ältesten stratigraphischen Einheiten des Garda-Synthems sind in der Li-
teratur nur spärlich beschrieben. Diese Abfolgen weisen teilweise eine beträcht-
liche Mächtigkeit auf und sind für das Verständnis der quartärgeologischen Ent-
wicklung von großer Wichtigkeit. Oft treten diese Einheiten nur in sehr begrenz-
ten Gebieten oder in verschiedenen hydrographischen Einzugsbecken auf. Daher 
sind die stratigraphischen Beziehungen im Gelände nicht immer zu erkennen. In 
Abb. 27 sind die stratigraphischen Beziehungen zwischen den UBSU diversen 
Ranges dargestellt. 

Alle Einheiten, die vermutlich älter sind als das Garda-Synthem, werden in 
der informellen Einheit des Monte Spinale-Supersynthems (MS) zusammenge-
fasst. Dieser Begriff wurde bereits in den benachbarten Kartenblättern für den 
Bereich Etsch-Sarca verwendet.

Alle Sedimente, die jünger sind als das Garda-Synthem, werden in Überein-
stimmung mit dem Servizio Geologico d’Italia (APAT) unter dem Begriff „Alpi-
nes Postglaziales Synthem“ (PTG) zusammengefasst; dieses Synthem entspricht 
der postglazialen Einheit sensu BINI et al. (2004). Es besteht aus Sedimenten, die 
nach dem (lokalen) Ende der glazialen und fluvioglazialen Prozesse im späten 
Pleistozän vom Holozän bis heute abgelagert wurden. Die Untergrenze des PTG 
ist diachron. 

Die neuen 14C-Datierungen werden im Folgenden für die verschiedenen Ein-
zelfälle vorgestellt. Für das Zeitintervall des Garda-Synthems bzw. des LGM gibt 
es eine radiometrische Datierung von FLIRI (1988, 1989) aus dem mittleren Ei-
sacktal bei Albeins, einem Ort ca. 30 km NE von Bozen (24.000±210 Jahre BP). 
Dieses Alter fällt in den Zeitraum, als sich in kurzer Zeit die enormen Sediment-
füllungen der großen Täler bildeten. Vom Blatt „Eppan“ liegen nun einige neue 
radiometrische Altersdaten vor, die in das beginnende Postglazial fallen.

In der Folge wird jedes Einzugsbecken im Hinblick auf die geologisch-geo-
morphologische Entwicklung im Einzelnen besprochen. 

Im Blatt „Eppan“ werden folgende Einheiten unterschieden:
-  Prä-LGM Einheiten, die zum informellen Monte Spinale-Supersynthem zu-

sammengefasst werden; im Einzugsgebiet der Etsch werden drei und in jenem 
des Noce zwei Syntheme ausgeschieden.

- das Garda-Synthem (entspricht eines LGM): es umfasst vier Subsyntheme, 
eines im Einzugsgebiet des Noce, eines in jenem der Etsch und zwei im Be-
reich der Falschauer (Ultental) und in den angrenzenden Gebieten. Diese Sub-
syntheme sind korrelierbar mit dem generellen Gletscherrückzug mit unter-
schiedlichen Ausprägungen im jeweiligen Einzugsgebiet; mitunter lassen sich 
auch Gletschervorstöße nachweisen.

- Alpines Postglaziales Synthem
Im Folgenden werden die oben genannten Einheiten nach faziellen Aspekten 

beschrieben. 
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4.2. - MONTE SPINALE-SUPERSYNTHEM (MS)

Im Blatt „Eppan“ gibt es aus dem Monte Spinale-Supersynthem keine gesi-
cherten Daten zur Korrelation der Ablagerungen von einem Tal zum nächsten 
oder zwischen verschiedenen Bereichen innerhalb desselben Einzugsgebietes. Im 
Etschtal liegen zwei Syntheme (Kaltern-Synthem und St. Nikolaus-Synthem) ne-
beneinander, aber der direkte Kontakt ist nicht aufgeschlossen. Dazu kommt, dass 
die wenigen bisher verfügbaren Altersdaten voneinander abweichen. Im Nonstal 
(Einzugsgebiet des Noce) überlagern sich zwei Syntheme stratigraphisch (Rio 
Pescara-Synthem und Rio Barnes-Synthem). Sie werden durch eine Erosionsflä-
che voneinander abgegrenzt; außerdem unterscheiden sich die Syntheme deutlich 
im Zementationsgrad. 

Trotz dieser Unsicherheiten belegen einige der hier beschriebenen Sediment-
körper wichtige Auffüllungsphasen der Täler und lassen damit eine große, wenn 
auch bisher nicht bekannte Tiefe der Täler vermuten. Die Sedimentation in Sei-
tentälern ist von lokalen Faktoren aber auch von einer generellen Überschwem-
mung der Täler oder von der Ausbildung eines großen Talgletschers im Haupttal 
abhängig. Die letzten zwei Szenarien können für das Völlan-Synthem, orogra-
phisch rechts des Etschtals, angenommen werden. 

Weiters gibt es im Monte Spinale-Supersynthem einige Vorkommen von Aus-
schmelzmoräne (ablation till), die in geringer Ausdehnung oberhalb St. Anton in 
Kaltern aufgeschlossen sind (aus Maßstabsgründen nicht auf der Karte darge-

Abb. 27 – Schematische Übersicht der Quartäreinheiten auf Blatt „Eppan“. 
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stellt). Die Ausschmelzmoräne unterlagert mit erosiver Obergrenze die Grund-
moräne (lodgement till) des Garda-Synthems. Die Untergrenze der prä-LGM 
Ausschmelzmoräne liegt auf Festgestein oder ist nicht aufgeschlossen. Dieser Till 
besteht aus einem verfestigten, matrixgestützen Diamikt mit alterierten graniti-
schen und karbonatischen Klasten in einer sandigen Grundmasse. Das Gestein ist 
schwach zementiert und zeigt Auflastrisse. Die Einheit ist einige Meter mächtig 
und wird in das obere Pleistozän gestellt.

4.2.1. - Völlan-Synthem (FOI)

Das am besten aufgeschlossene Profil befindet sich in Bad Völlan/Bagni di 
Foiana, am Nordrand des Blattes. Neben den Aufschlüssen im Brandis Bach/Rio 
Brandis und im Völlaner Bach gibt ein kleines Vorkommen im Prissianer Bach/
Rio di Prissiano (800 m). In den älteren Karten wurde dieses Synthem zu den 
„alten, generell unter- oder innerhalb von Moränenablagerungen liegenden Allu-
vionen“ gezählt (AA.VV., 1953).

Es handelt sich um Sedimente gemischter Herkunft, die durch Murschutt-
ströme und Wildbachablagerungen entstanden sind. Sie liegen als gut zemen-
tierte, polymikte Konglomerate in m-dicken, plan-parallelen oder auslinsenden 
Schichten vor, die sowohl komponenten- als auch matrixgestützt (braune Matrix) 
sein können. Die gerundeten bis subgerundeten, m-großen Klasten bestehen aus 
Metamorphiten, Dolomiten, Vulkaniten und untergeordnet Graniten, Quarziten, 
Kalken (mitunter sehr mürbe) und Terrigenklastika. Seltener treten Einschaltun-
gen von Wildbachablagerungen auf. Dabei handelt es sich um gut sortierte, aus-
gewaschene Konglomeratlagen und mittel- bis grobkörnige Sandsteinlinsen mit 
Parallel- und/oder Kreuzlamination.

Die Basis des Völlan-Synthems bildet das lokal anstehende Festgestein; die 
Obergrenze zum Till des Garda-Synthems ist erosiv. Der höchstgelegene Auf-
schluss liegt auf 900 m (nahe Bad Völlan), der tiefste auf 575 m (bei Völlan/Foi-
ana). Die maximale Mächtigkeit beträgt 40 m.

Es ist nun anzunehmen, dass die Ablagerung des Völlan-Synthems in den zwei 
engen, tief eingeschnittenen Tälern von einer Auffüllphase im Etschtal begleitet 
wurde. Das Top der Murschuttablagerungen im Etschtal sollte mindestens 80 m 
über dem heutigen Talniveau gelegen haben. Beobachtungen außerhalb des Kar-
tenblattes bestätigen diese Annahme: im Meraner Becken findet man Schwemm-
kegel, die über dem heutigen Talboden ausstreichen; oberhalb von Leifers sind 
ebenfalls Reste eines solchen Schuttfächers aufgeschlossen (AA.VV., 1972).

Das Völlan-Synthem wird in das mittlere bis ?obere Pleistozän gestellt.
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4.2.2. - Kaltern-Synthem (CLD)

Synonyme: Etschschotter (EBERS, 1972), Kalterer Konglomerat (CASTIGLIONI 
& TREVISAN, 1973). Repräsentativstes Profil: Magröll, nordöstlich von St. Pauls/
S. Paolo. 

Das Kaltern-Synthem ist im Überetsch aufgeschlossen und bildet dort die 
wichtigste Paläotalfüllung im Bereich zwischen der Etsch im Norden und dem 
Kalterer See im Süden (außerhalb des Blattes). Die Aufschlüsse liegen zwischen 
460 und 250 m Seehöhe.

Alluviale und/oder fluvioglaziale Ablagerungen: grob geschichtete Schotter 
mit zum Teil offenem Porenraum, bestehend aus 1–10 cm, max. 40 cm großen, 
isometrischen, gut gerundeten bis lokal subgerundeten Klasten. In verschiedenen 
Niveaus treten Linsen von schräggeschichteten Schottern und geschichteten, mit-
tel- bis grobkörnigen Sanden auf (z.B. Schottergrube Pillhof, vgl. Abb. 28 und 
29; Kaltern, St. Michael). Diese Lithofaziestypen weisen auf eine Sedimentation 
in hochenergetischen Fließgerinnen hin. Die Matrix (10–20%) ist sandig, mittel- 
bis grobkörnig und enthält feinkörnige, graue Schotter (10YR 5-6/1). Diese sind 
überkonsolidiert und selten zementiert. Die schwache Zementation (< 1 Vol%) ist 
an lokale Gegebenheiten gebunden (St. Michael: Recyclinghof; Kaltern: Loko-
motive). Sie geht vor allem auf die Kristallisation karbonatischer Schlämme zu-
rück, was zur Bildung eines mm-dicken Belags führt. Ein sehr kleiner Teil besteht 
aus Krusten von kristallinen Kalzitzementen und Meniskuszementen.

Die Klasten sind großteils Metamorphite (61%), darunter Paragneise, Glim-
merschiefer, Chloritschiefer und Amphibolite. Es treten zahlreiche Quarzklasten 
auf, die von den Phylliten des Grundgebirges stammen. Untergeordnet kommen 
porphyrische (16%), dolomitische (14%), granitisch-tonalitische (9%), kalkige 
(<1%) und Sandstein-Klasten (<0,5%) vor. Der Prozentanteil der einzelnen Li-
thologien variiert je nach Position des Aufschlusses relativ zur Achse des Palä-
otals. In der Schottergrube Pillhof - sie liegt im Zentrum des Paläotals - belegen 
Dolomit- und Vulkanitklasten eine Anlieferung der Sedimente sowohl aus dem 
Paläo-Etschtal als auch dem Paläo-Eisacktal. Dies geht auch aus Untersuchungen 
der Paläoströmung hervor, die eine Herkunft von N und NW anzeigt. Am Top 
der Kalterer Schotter finden sich vorwiegend Porphyr- und Dolomitklasten. Die-
se Gerölle werden als Murtschuttablagerungen gedeutet, die von der Westflanke 
des Überetsch (Mendelkamm) stammen und die Paläo-Etschflussebene erreich-
ten. Teilweise bilden diese Schuttstrombänke auch m-dicke Einschaltungen in 
den Kalterer Schottern, assoziiert mit Wildbachablagerungen und gravitativen 
Ablagerungen. Diese Einschaltungen sind hauptsächlich aus lokalen Gesteinen 
zusammengesetzt: die Klasten sind alteriert, sowie durch Überlagerungsdruck 
häufig zerbrochen (Abb. 30) (W’ von Unterrain, entlang des Einschnitts des Wie-
senbachs).
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Abb. 28 – Profil durch die in der Schottergrube Pillhof (Eppan) aufgeschlossenen Sedimente, die 
heute von Deponiematerial überdeckt sind. Legende: 1 – Alluvionale Sedimente (CLD); 2 – Grund-
moräne (SGD); 3 – foresets eines Deltas am Einsrand (SGD6); 4 – Fluvioglaziale Sedimente (SGD6); 
5 – Glaziolakustrine Sedimente (SGD6); 6 – „Sedimentäre Gänge” (SGD6); 7 - Kolluviale Ablage-
rungen (PTG); α und β - primäre Erosionsflächen; χ und δ -  keine primären Oberflächen, nicht oder 
nur schwach erosiv; ε -  verfüllte Brüche; φ - primäre, erosive Oberfläche mit Bodenbildungen; γ 
- topographische Oberfläche.

Abb. 29 – Schottergrube Gasser, knapp südlich des Pillhof: Detail eines sedimentären Ganges, der 
diskordant die Schotter des Kaltern-Synthems durchschlägt (Breite des Ganges ca. 75 cm). Das Foto 
wurde 1998 aufgenommen. Vergleiche Kapitel V.4.3.1.3.
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Die geschätzte Gesamtmächtigkeit des Kaltern-Synthems beträgt über 210 m. 
Die Untergrenze ist nicht aufgeschlossen; lateral gibt es Kontakte zum Festge-
stein. Die Obergrenze mit den glazialen Ablagerungen des Garda-Synthems oder 
des St. Pauls-Subsynthems ist erosiv. Diese Erosionsfläche weist insgesamt die 
Morphologie eines breiten Sattels auf: sie liegt bei der Eppaner Kreuzung auf 
440 m und fällt in den nördlicheren Bereichen des Blattes bis auf 370 m, in den 
südlicheren Zonen bis auf 330 m ab. 

Bisherige zeitliche Zuordnung: Interstadial des Spätwürm (prä-Bühl) nach 
PENCK & BRÜCKNER (1909); letztes Interglazial nach KLEBELSBERG (1926, 1935). 
Die fast fehlende Zementation lässt vermuten, dass die aufgeschlossenen Berei-
che eher gegen Ende des Pleistozäns abgelagert wurden. Tabelle 2 zeigt zwei 
14C-AMS Analysen (durchgeführt an Kohlen aus sandigen Linsen und relikti-
schen Bodenhorizonten in der Schottergrube Pillhof: UtC-10689 und 10690). Die 
gewonnen Alter liegen über der Grenze der Methode (>48.000 Jahre). Zum Ver-
gleich: aus dem Eisacktal (Schabs, außerhalb der Karte) lieferte FLIRI (1978) ein 
14C-Alter, das jedoch an der Grenze der Messmethode liegt. 

Die lithofaziellen Aspekte der Kalterer Schotter weisen auf eine Schuttan-

Abb. 30 – Ablagerungen des Kaltern-Synthems beim Einschnitt des Wiesenbachs, südöstlich der Burg 
Hocheppan: Wechsellagerung von Murereignissen mit hohem Anteil karbonatischer Klasten und strö-
mungsdominierten Prozessen.
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lieferung aus dem oberen Etschtal und zum Teil auch aus dem Eisacktal hin. Es 
ist zu vermuten, dass die Paläo-Etsch neben dem reliktischen Tal des Überetsch 
auch das heutige Etschtal östlich des Mitterberges durchflossen haben könnte. Die 
ursprüngliche Ausdehnung der Schotter in den Etschtälern ist weiterhin unklar 
(KLEBELSBERG, 1926, 1935; CASTIGLIONI, 1929); zusätzliche Erkenntnisse können 
nach der Bearbeitung der Nachbargebiete erwartet werden. Der Erhaltungszustand 
der Schotter zeigt, dass der Etschgletscher während des Hochglazials das Tal nicht 
tief ausgeschürft hat. Basierend auf diesen Überlegungen wird das Kaltern-Syn-
them zeitlich zwischen dem (?)mittleren und oberen Pleistozän eingeordnet. 

4.2.3. - St. Nikolaus-Synthem (NLC)

Diese Einheit entspricht den “Schuttkegelrudimenten” in PENCK & BRÜCKNER 
(1909) und der “alten Gehängebrekzie” in STACUL (1980). Das beste Profil befin-
det sich an der Straße Berg-Buchwald/Monte-Faedo d’Appiano auf ca. 915 m. 

Die Einheit kommt im Überetsch an der Ostflanke des Mendelkammes, un-
gefähr zwischen dem Gantkofel und dem Südende des Blattes, in einer schmalen 
Zone vor. Die Aufschlüsse bilden lange, W-E streichende Rücken. Die Sedimente 
sind terrassiert oder streichen über den zahlreichen Einschnitten, die diesen Hang 
prägen, aus.

Es treten folgende Sedimente auf: Sedimente gemischter Herkunft (Murschutt- 
und Wildbachablagerungen) bestehend aus massigen oder grob geschichteten, 
komponenten- und/oder matrixgestützten Schottern in einer siltig-sandigen Ma-
trix und meist subangularen Klasten sowie aus matrixgestütztem, meist massigem 
Diamikt. Hangablagerungen, manchmal mit großen Blöcken, bestehend aus ma-
trixgestütztem Diamikt (schlammig-sandige Matrix) und zum Teil geschichteten 
Schottern und Breccien mit m-großen Blöcken, eckigen Komponenten, die ein 
locker gepacktes Gefüge aufweisen.

Die dolomitischen Klasten überwiegen immer, Kalke und Sandsteine lokaler 
Herkunft sowie Exotika kommen nur untergeordnet vor. Unter den Exotika finden 
sich Porphyre, Metamorphite und Granite, teilweise sind die Gesteine stark alte-
riert. Weitere Merkmale aller Ablagerungen sind die Überkonsolidierung und das 
lokale Auftreten von Auflastrissen in den Klasten (Abb. 31), auch innerhalb der 
zementierten Ablagerungen. Die Zementation kann diskontinuierlich oder durch-
gehend (bei lockerer Packung) sein. In letzterem Fall können subvertikale, 5–12 
m hohe Böschungen entstehen, die manchmal an der Basis unterhöhlt sind (Hang-
breccie von St. Nikolaus). Nach petrographischen Untersuchungen des Gesteins 
kann man sowohl einen mikrokristallinen Zement in der Matrix, als auch einen 
vadosen, makrokristallinen, isopachen Kalzitzement feststellen.

Die maximale Mächtigkeit wird mit 60 m angenommen. Die Untergrenze ist 
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meist nicht aufgeschlossen oder die Sedimente überlagern direkt das Festgestein. 
Die Obergrenze mit dem Garda-Synthem ist erosiv und manchmal von einem 
teilweise erhaltenen braunen, kalkigen Bodenhorizont markiert (Munsell-Farb-
system: von 7,5 YR bis 5YR 4/4).

Im angrenzenden Blatt „Mezzolombardo“ wurden in analogen Morphologien 
(Ausgang des Nussentals bei St. Joseph am See/S. Giuseppe al Lago) am Westu-
fer des Kalterer Sees/Lago di Caldaro Kohlen beprobt. Diese Kohlen treten in 
einer sandigen Siltschicht auf, die den Schottern eingeschaltet ist, und lieferten 
Alter von 36.860 +400/-380 Jahren BP (Cucato, in Vorb.).  

Aufgrund dieser Korrelation und der stratigraphischen Beziehungen zum Gar-
da-Synthem wird das St. Nikolaus-Synthem in das obere Pleistozän gestellt.

4.2.4. - Rio Pescara-Synthem (RPS) (Einzugsgebiet Torrente Noce)

Diese Einheit ist im Rio Pescara östlich von Livo, zwischen 555 und 600 m 
auf einer Länge von einem knappen Kilometer aufgeschlossen (Abb. 32b). 

An der Basis treten glaziolakustrine Sedimente auf: stark überkonsolidierte, 

Abb. 31 – St. Nikolaus-Synthem: zerbrochene Gerölle durch Eisauflast (St. Anton, Kaltern). 
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laminierte Silte und feinkörnige Sande rötlich-brauner Farbe mit zahlreichen 
auslinsenden Einschaltungen von mittelkörnigen Sanden und Schottern. Dane-
ben oder darüber finden sich Murschutt- und Wildbachablagerungen geringer 
Mächtigkeit (nicht kartierbar). Hier handelt es sich um durchgehend zementierte, 
schlecht sortierte, polymikte, matrixgestütze Konglomerate mit einer plan-paral-
lelen bis auskeilenden Schichtung im m-Bereich. Die Matrix ist siltig bis sandig 
und braun oder rötlich gefärbt. Die unteren Niveaus (sie unterscheiden sich von 
den glaziolakustrinen Ablagerungen) sind von m-großen, eckig bis wenig gerun-
deten Klasten charakterisiert. Es sind ausschließlich lokal auftretende Karbonate 
oder Siliziklastika der permomesozoischen Abfolge vertreten. In den überlagern-
den Wildbachablagerungen kommen noch vereinzelt Klasten (<5%) von Vulka-
niten und Metamorphiten hinzu, die im Einzugsgebiet des Rio Pescara und des 
Rio Lavazzè auftreten. 

Die maximale Mächtigkeit wird mit ca. 20 m angenommen. Die Einheit über-
lagert direkt den Felsuntergrund und weist eine erosive Obergrenze zum Rio Bar-
nes-Synthem auf. Das Rio Pescara-Synthem dokumentiert die erste Sedimenta-
tionsphase in einem bereits bestehenden tiefen, fluvialen Einschnitt. Die Einheit 
wird in das mittlere Pleistozän gestellt.

4.2.5. - Rio Barnes-Synthem (RBR) (Einzugsgebiet Torrente Noce)

Dieses Synthem ist an den steilen Hängen der Täler des Rio Barnes (untere Val 
di Brésimo) und des Rio Pescara auf 600–700 m aufgeschlossen (Abb. 32 b). Nur 
in kleinen Aufschlüssen entlang des Rio Barnes findet man an der Basis einen Till 
(undifferenziert). Dabei handelt es sich um einen massigen, komponenten- oder 
matrixgestützen Diamikt mit m-großen, gerundeten bis stark gerundeten, häufig 
gekritzten Klasten in viel brauner, siltig-sandiger Matrix. Die metamorphen Klas-
ten dominieren (50%); untergeordnet treten porphyrische (20%), dolomitische 
(10%), granitisch-tonalitische (10%) und kalkige Klasten auf.

Es folgen fluvioglaziale und alluviale Ablagerungen: grob geschichtete 
Schotter mit einem klastengestützten Gefüge oder teilweise offenem Porenraum; 
die Schotter sind überkonsolidiert und häufig zementiert. Die Zementation ist 
hauptsächlich auf die Kristallisation von Karbonatschlamm zurückzuführen, 
wodurch cm-dicke Beläge entstehen. Einen kleineren Anteil machen Krusten 
kristalliner Zemente oder Meniskuszemente aus. Die Klasten sind isometrisch, 
untergeordnet auch abgeplattet und stabförmig, gerundet bis subgerundet und 
1–10 cm groß. Die Klasten der Schotter sind hauptsächlich glazigener Herkunft, 
es dominieren die Metamorphite (40%), untergeordnet treten Prophyre (20%), 
Dolomite (20%), Granite-Tonalite (10%) und Kalke auf. Die Matrix (10-20%) 
ist sandig, mittel- bis grobkörnig und enthält feine graue Schotter. Imbrikationen 
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und erosive Einschnitte zeigen eine Paläofließrichtung nach SE an. Schotterlinsen 
mit Schrägschichtung und geschichtete, mittel- grobkörnige Sande kommen als 
Einschaltungen vor. 

Die maximale Mächtigkeit beträgt mindestens 100 m. Die Untergrenze ist 
nicht aufgeschlossen (Tal des Rio Barnes) oder erosiv mit dem Rio Pescara-
Synthem oder zum Festgestein. Die Obergrenze mit den glazialen Sedimenten 
des Garda-Synthems oder dem Cloz-Subsynthem ist diskordant.

Weiters tritt im nahe gelegenen Tal des Rio Novella, orographisch rechts, 
Hangschutt auf: es handelt sich um zementierte Sedimente, die auf einer Strecke 
von ca. einem Kilometer oberhalb von Brez aufgeschlossen sind. Der Hangschutt 

Abb. 32 – Profilschnitt durch die Nebentäler des Rio Noce. (a) Unterlauf des Rio Novella; (b) Unter-
läufe des Rio Barnes und des Rio Pescara. (SRP = Rio Pescara-Synthem; RBR = Rio Barnes-Synthem; 
SGD = Garda-Synthem; SGD3 = Cloz-Synthem).    
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besteht aus eckigen Klasten und wenig Matrix dolomitischer Zusammensetzung. 
Der Hangschutt wird von Kataklasiten des Hauptdolomit und der Schlern-
Formation genährt, die an der Völlaner Linie auftreten. An einigen Stellen wird 
der Schutt von Moränen des Hochglazials (Garda-Synthem) überlagert (vgl. 
AVANZINI et alii, 2001).

Die Ablagerung des Rio Barnes-Synthems muss in einem größeren Kontext 
gesehen werden, vor allem deshalb, weil es sich in das Tal des Rio Noce fortsetzt. 
Sedimentations- und Erosionsphasen müssen sich abgewechselt haben, was unter 
anderem in den tief in den Felsuntergrund eingeschnittenen Tälern dokumentiert 
ist (unterhalb Cagnò, Blatt „Mezzolombardo“). Die ungewöhnlichen Schichtlage-
rungen gleich unterhalb von Livo gehen auf syn- und postsedimentäre Deformati-
on zurück und stehen zum Teil in Zusammenhang mit dem darauf folgenden Glet-
schervorstoß (LGM). Die intensive Frostsprengung in ausgesetzten Gebieten kann 
mit einer prä-LGM Abkühlungsphase in Verbindung stehen (Tal des Rio Novella). 
Das Rio Barnes-Synthem wird in das (?) mittlere – obere Pleistozän gestellt. 

4.3. - EINHEITEN DES LETZTEN GLAZIALEN HOCHSTANDES 
         („LAST GLACIAL MAXIMUM“)

Die sichtbare Mächtigkeit der Sedimente, die zu diesem Synthem gezählt 
werden, schwankt zwischen wenigen und ca. 200 Metern. Die Untergrenze 
mit dem Fels oder den älteren quartären Einheiten, die im Monte Spinale-
Supersynthem zusammengefasst sind, ist erosiv. Die Obergrenze mit dem Alpinen 
Postglazialen Synthem ist diskordant oder nicht aufgeschlossen (Etschtalboden). 
Das sedimentäre Top zeigt vereinzelt Reste von holozänen Böden. Im Bereich 
Kaltern-Eppan haben sich über dem Till charakteristische saure und basische 
Böden mit verhärteten Fragipan-Horizonten gebildet; der Horizont B, der bis 
zu 2,1 m tief sein kann, hat die Farbe 7,5YR bis 6,5YR und ist normalerweise 
entkarbonatisiert und führt dolomitische Klasten, die zu einem Aggregat von 
alterierten Körnern umgewandelt wurden.  

Das Synthem umfasst alle Sedimentkörper, die während des Vorstoßes, des 
glazialen Hochstandes und des Rückzuges der letzten großen Vereisung in den 
zentralen Einzugsgebieten der Etsch und des Sarca abgelagert wurden (BINI et 
alii, 2004). Im vorliegenden Kartenblatt war der Gletscher sehr mächtig, fast alle 
Gebirgsrücken verschwanden unter dem Eis (Abb. 33). Die schon veröffentlich-
ten paläogeographischen Rekonstruktionen (KLEBELSBERG, 1935; CASTIGLIONI  
et alii, 1940; VAN HUSEN, 1987) beschreiben eine schwach geneigte Oberfläche 
des großen Gletschers, die Oberkante wird im zentralen Bereich des Kartenblat-
tes auf 2100 m und im nordwestlichen Abschnitt auf 2200 m angenommen. Im 
Gelände findet man fast überall Erratika; mit zunehmender Höhe, also in Rich-
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tung des vermuteten Niveaus der Eisoberfläche, werden sie seltener. Es ist jedoch 
auch möglich, dass diese Blöcke auf frühere Vereisungen zurückzuführen sind. 
Neue Untersuchungen aus Gebieten weiter im Süden weisen darauf hin, dass die 
oben genannte Eisoberkante zu hoch angesetzt sein könnte. Vom Großen Laugen 
(2434 m) ragte nur die Spitze als Nunataker aus dem Eis, 150 m unter dem Gipfel 
wurden die Geländekanten vom Etschgletscher abgeschliffen und es entstanden 
schön ausgebildete Rundhöcker.

Abb. 33 – Schematische Darstellung der wichtigsten, Richtung Bozner Talkessel fließenden Gletscher 
während des letzten glazialen Hochstandes  (“L.G.M.”). In Wirklichkeit entstand zusammen mit den 
Gletschern des Nonstales eine einzige, ausgedehnte Eisdecke. 1 – Gebirgskämme, die am Höhepunkt 
der Vereisung aus dem Gletscher herausragten; 2 – Transfluenzen der Gletscher, die beim Rückgang 
der Vereisung als erste unterbrochen wurden.
Liste der Ortsnamen, die für die stratigraphische Nomenklatur des Quartärs (Syntheme) auf Blatt 
„Eppan“ verwendet wurden. 3 – Völlan; 4 – Kaltern; 5 – Rio Pescara; 6 – Rio Barnes; 7 – Cloz; 8 
– St. Pankraz; 9 – St. Nikolaus; 10 – St. Pauls.
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Aus dem Etschtal stammende Erratika im oberen Nonstal belegen die Trans-
fluenz eines breiten Gletscherstroms vom Norden in Richtung des Einzugsgebiets 
des Noce während des letzten glazialen Hochstandes. Ein erstes wichtiges Er-
eignis beim Rückzug des Gletschers war das Abreißen dieses Zuflusses, bedingt 
durch die Mächtigkeitsabnahme des Etschgletschers. Nachdem die restlichen Eis-
massen im Einzugsgebiet des Rio Novella (Noce) in Toteis umgewandelt worden 
waren, setzten lokal fluvioglaziale Prozesse ein (Beginn des Cloz-Synthems). Im 
Etschtal und in einigen Seitentälern verlief die Entwicklung anders. Aus diesem 
Grund wurden weitere Subsyntheme unterschieden. 

4.3.1. - Garda-Synthem (SGD)

Das undifferenzierte, also nicht weiter in Subsyntheme unterteilte Garda-Syn-
them umfasst vor allem glaziale Sedimente, aber auch Eisrandsedimente geringer 
Ausdehnung. Es beinhaltet Moränen der vom Einzugsgebiet des Rio Noce und 
vom Ultental genährten Gletscherzungen, da die entsprechenden Moränenformen 
im Kartenblatt nicht unterscheidbar sind. Das repräsentativste Profil befindet sich 
auf der Hochebene von Mölten nahe der Jausenstation Wieser/Prati nördlich von 
St. Valentin, am Ursprung des Rienzn Bachs (Abb. 34); dieses Gebiet ist charak-
teriesiert von steilen Gräben und Erdpyramiden (siehe PERNA, 1963). 

Es folgt die Beschreibung der Ablagerungen: „Moräne undifferenziert“ („Till 
undifferenziert“) wird vor allem dort eingezeichnet, wo gute Aufschlüsse feh-
len oder auf kleinstem Raum verschiedene Typen von Till auftreten. Es handelt 
sich um massigen Diamikt mit Klasten unterschiedlicher Größe, von Schotter 
bis Blockwerk, die oft kantengerundet und teilweise gekritzt sind. Die Matrix ist 
siltig-sandig. Die Grundmoräne (lodgment till) besteht aus massigem, matrix-
gestütztem und überkonsolidiertem Diamikt, der unterschiedlich große, häufig 
gekritzte, oder zerbrochene, kantengerundete Klasten enthält. Im Bereich Eppan-
Kaltern sind die Klasten oft gerundet bis stark gerundet und die Matrix nimmt 
eine braune Färbung an (Munsell 10YR). 

Die Ausschmelzmoräne (ablation till) bildet massige, komponentengestützte 
Diamikte mit Blöcken von mehr als einem Meter Durchmesser und einer san-
dig-siltigen Matrix (25-70%). Im Nonstal treten diese Sedimente zum Beispiel 
orographisch rechts des Rio Novella, zwischen Castelfondo und S. Maria di Cloz 
auf. Andere spezielle Fazies sind Fließmoränen und subaquatischer Till, beste-
hend aus geschichteten, komponentengestützten Diamikten mit einer mittel- bis 
grobkörnigen sandigen Matrix mit eingeschalteten Linsen von Schotter, Sand und 
Silt (z.B. im Nonstal, im unteren Abschnitt entlang des Rio Novella). 

Eisrandsedimente bestehen aus geschichteten, teilweise laminierten Sanden 
und Silten in Wechsellagerung mit Schotterlinsen. Sie sind geprägt von anomaler 
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Schichtlagerung oder auskeilenden Schichten (z.B. auf der Terrasse von Völlan 
oder der Hochebene von Mölten).

Die lithologische Zusammensetzung des Klastenspektrums der Moränen er-
laubt es, die Hauptnährgebiete der Gletscher zu ermitteln und somit die Fließrich-
tung der Eisströme zu bestimmen. Metamorphite sind weit verbreitet, in variablen 
Anteilen sind aber auch Intrusionsgesteine (vor allem im NW und im SE), Effusi-
va (permische Vulkanite) und Gesteine der permomesozoischen Sedimentabfolge 
beteiligt. Leitgesteine für eine Herkunft aus dem Vinschgau sind die Dolomite des 
Ortler, für eine Anlieferung aus dem Val di Sole die Tonalite des Adamello.

Im kartierten Gebiet beobachtet man in den Moränen einen hohen Anteil von 
Klasten lokaler Herkunft. So z.B. ist auf dem Plateau von Mölten die Beteiligung 
der sandigen, permisch-untertriassischen Gesteine für die Zusammensetzung der 
Matrix typisch (Abb. 34). Im Überetsch spiegelt sich in der Zusammensetzung 
der Moränen im Wesentlichen jene der unterlagernden Schotter des Kaltern-Syn-
thems wider. Die Prozentanteile variieren von Fall zu Fall, aber im Durchschnitt 
sind ca. 59% Metamorphite (Paragneis, Glimmerschiefer, Chloritschiefer, Quarz-
phyllit), 20% Porphyre, 13% Dolomite, 7% Granite und <1% Kalke beteiligt. Im 
Nonstal, orographisch rechts des Rio Novella, treten viele Vulkanite auf, orogra-
phisch links viele granitische Klasten. In den Ablagerungen des Rio Pescara do-

Abb. 34 – Aufschlüsse von Till (Garda-Synthem) auf dem Hochplateau von Mölten: Rinnen und Pfeiler 
charakterisieren die so genannten „Erdpyramiden“.
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minieren die Porphyre, im Val di Brésimo (Rio Barnes) die Metamorphite, weiter 
südlich die Tonalite.

Im Nonstal können die glazialen Ablagerungen Mächtigkeiten von 80-90 m 
erreichen (Einschnitt des Rio Novella, unterhalb Cloz, siehe Abb. 32a und 35), 
auf der Hochebene von Mölten über 100 m; im Überetsch liegt die maximale 
Mächtigkeit bei 10-20 m, oft sinkt sie auch auf wenige Meter.

Über die stratigraphischen Beziehungen wurde schon im Kapitel 5.4.1 ge-
sprochen; ein Ausschnitt der basalen Grenzfläche ist in Abb. 28 dargestellt. An 
dieser Stelle lagert Grundmoräne diskordant an einer stark geneigte Fläche aus 
Schottern des Kaltern-Synthems an. Das stratigraphische Top der Abfolge ist in 
der Topographie zwischen Girlan und Montiggl erhalten. An anderen Stellen - 
der Kontakt ist nicht immer aufgeschlossen - folgen im Hangenden des Garda-
Synthems die Sedimente der Subsyntheme von Cloz, St. Pankraz, St. Pauls und 
Weißbrunn Alpe sowie jene des Alpinen Postglazialen Synthems.

Einen Sonderfall bilden die Ablagerungen in den Unterläufen von Rio Barnes 
und Rio Pescara (SW-Rand des Blattes): Moräne, die sowohl den Gletschern des 
Val di Sole als auch zu den zwei oben genannten Einzugsgebieten zugeordnet 
werden kann, überlagert diskordant fluvioglaziale und glaziofluviatile Sedimente 
des Cloz-Subsynthems. Diese stratigraphische Beziehung wird als Hinweis auf 
einen neuerlichen Vorstoß der Gletscherzungen interpretiert. 

Abb. 35 – Aufschlüsse von Grundmoräne des Garda-Synthems im Tal des Rio Novella, unterhalb von 
St. Anna. 
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Wo die heutige Topographie die ursprüngliche, quartäre Landschaft erhalten 
hat, findet man: 

(a) Wälle von Seiten-, seltener Stirnmoränen; einige Seitenmoränen bildeten 
sich erst kurz nach dem Höhepunkt der Vereisung, d.h. mit dem Ende Transfluenz 
über den Sattel der Castrin Alm (1800 m, östlich des Kornigl). Andere Seitenmo-
ränen östlich von Rumo (Prada) zeigen Ruhephasen einer Gletscherzunge aus den 
Monti delle Maddalene; 

(b) Erhebungen gemischten Ursprungs (Ablagerung/Erosion) mit in N-S 
Richtung gelängten Formen und der Morphologie von Drumlins (EBERS, 1972). 
Typisches Beispiel sind die Formen im Überetsch, wo die dazwischen liegenden 
Senken von subglazialem (PENCK & BRÜCKNER 1909; HANTKE, 1983) oder rand-
glazialem (SCHOLZ et alii, 2005) Schmelzwasser eingetieft wurden. 

Zur Diskussion steht der lang gezogene Wall im Bereich von Kaltern (teilwei-
se außerhalb des Blattes), der von einigen Autoren als linke Seitenmoräne jener 
Gletscherzunge beschrieben wird, die im Spätglazial durch den Mitterberg im 
Osten vom Hauptgletscher getrennt wurde. Zum Teil kann dieser Wall auch als 
Erosionsform interpretiert werden (vergl. KLEBELSBERG, 1926). Weder die Defi-
nition eines „Bühl-Stadiums“ (PENCK & BRÜCKNER 1909) noch eines „Fuschga-
lai-Stadiums“ als Teil eines vermuteten „Auer-Stadiums“ (SCHOLZ et alii, 2005) 
konnte bisher bestätigt werden.

Das Garda-Synthem wird mit dem Last Glacial Maximum korreliert und da-
her in das obere Pleistozän p.p. gestellt.

4.3.1.1. - Cloz-Subsynthem (SGD3)  (Einzugsgebiet T. Noce)

Das repräsentativste Profil liegt unterhalb von Cloz bei Castel S. Anna. Das 
Subsynthem ist sowohl im Einzugsgebiet des Rio Novella (maximale Seehöhe 
1000 m bei Castelfondo und Cavareno), als auch in jenen des Rio Pescara und Rio 
Barnes (maximale Höhe 840 m, westlich von Preghena) vertreten. Die Einheit 
tritt normalerweise auf Terrassen oder an den Flanken von Bacheinschnitten mit 
folgenden Fazies auf. 

Glaziolakustrine Ablagerungen im Vorfeld und am Grund eines Gletschers: 
siltig-tonige Laminite grauer oder rotbrauner Farbe die manchmal Dropstones 
enthalten; matrixgestützter, geschichteter Diamikt, der von einem niedrigen Klas-
ten/Matrix-Verhältnis geprägt ist und lokal Faltenstrukturen verschiedener Größe 
und mit komplexen Geometrien aufweist. 

Eisrandsedimente (z.B. südlich von Tregiovo): grob geschichtete Schotter mit 
Diamikt-Einschaltungen (Komponenten lokaler Herkunft), die manchmal mit ge-
schichteten Silten und Sanden assoziiert sind. 

Fluvioglaziale Ablagerungen: geschichtete Schotter mit Steinen und fein- bis 
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mittelkörnigen Sanden; sie sind lokal massig ausgebildet und komponenten- oder 
matrixgestützt. Hauptsächlich handelt es sich um eine Wechsellagerung von ge-
schichteten Schottern und Sanden. Die mehr oder weniger gerundeten Gerölle 
bestehen aus Karbonaten, Metamorphiten, Tonaliten oder Porphyren; oft sind die 
Klasten alteriert, sehr mürbe oder zum Teil in Tonminerale umgewandelt.

Die lithologische Zusammensetzung der klastischen Fazies ist rechts und links 
des Rio Novella verschieden: orographisch rechts sind die Schotter und Sande 
vor allem porphyrischen Ursprungs, links hingegen ist die karbonatische und die 
granitische Komponente gleich stark vertreten; dieser Umstand belegt, dass hier 
glaziale Sedimente aufgearbeitet wurden, die schon vorher diese unterschiedliche 
Zusammensetzung aufwiesen. 

Murschuttablagerungen: in der Nähe von Cloz belegen drei Schuttfächer Ero-
sionsprozesse entlang von Einschnitten im darüberliegenden Hang, wobei Kata-
klasite der Völlaner Linie und der dazugehörige Hangschutt umgelagert wurden. 
Es handelt sich um massigen, komponenten- und/oder matrixgestützten Diamikt 
(siltige, braune Matrix); die Klasten sind subangular, unterschiedlich groß und 
bestehen hauptsächlich aus Dolomiten (85%), untergeordnet aus Kalken, Meta-
morphiten und Ignimbriten, die meist gerundet sind. Es treten auch Breccien lo-
kaler Herkunft auf. Im distalen Teil der Schuttfächer verzahnen die Sedimente mit 
siltig-sandigen Schichten aus dem oberen Teil der fluvioglazialen Abfolge.

Die Mächtigkeit des Cloz-Subsynthems variiert und überschreitet häufig 50 
m. Die Untergrenze mit den glazialen Sedimenten des Garda-Synthems oder mit 
dem Rio Barnes-Synthem ist erosiv; südlich von Livo grenzen die subhorizon-
talen, glaziolakustrinen Laminite lateral an stark deformierten Diamikt des Rio 
Barnes-Syntems (Abb. 32b). Die Obergrenze ist im Tal des Rio Novella und auf 
der Terrasse südlich von Livo lokal aufgeschlossen. Manchmal ist diese Grenze 
mit einer 1,5 m tiefen, entkarbonatisierten, braunen Bodenbildung assoziiert. In 
den Unterläufen des Rio Pescara und des Rio Barnes überdeckt Till des Garda-
Synthems die deformierten Sedimente (der erosive Kontakt ist beim Sportplatz 
von Livo aufgeschlossen, einige Proben von Paläoböden dieser Lokalität ergaben 
unsichere und widersprüchliche Alter).

Von den verschiedenen, nach dem Hochglazial abgelagerten Subsynthemen 
des Garda-Synthems, scheint das Cloz-Subsynthem das älteste zu sein, da seine 
Ablagerung mit dem Ende der Transfluenz des Etschgletschers Richtung Nonstal 
begann. Dabei war für eine bestimmte Zeit noch Resteis vorhanden: die Ablage-
rung fluvioglazialer Sedimente i. w. S. konnte schrittweise in immer geringerer 
Höhe in den eisfrei gewordenen Bereichen erfolgen. Schichtlagerung (im Durch-
schnitt mit 5-25° nach S und SW einfallend) und Sedimentstrukturen in den Auf-
schlüssen (Einzugsgebiet des Rio Novella) zeigen eine im Großen und Ganzen 
parallel zur Hauptachse des Tales gerichtete Transportrichtung. Die Sedimente im 
südwestlichen Abschnitt zeigen eine andere Entstehungsgeschichte, da zu dieser 
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Zeit der noch aktive Gletscher aus dem Val di Sole eine Barriere bildete. Zumin-
dest eine glaziolakustrine Phase ist in einem weiten Bereich um Livo dokumen-
tiert; dazu kommt eine darauf folgende Überdeckung mit Moräne, was einem 
erneuten Vorstoß des Val di Sole-Gletschers und jener der benachbarten Täler des 
Rio Barnes und Rio Pescara zuzurechnen ist.

Das Cloz-Synthem wird in das obere Pleistozän p.p. gestellt.

4.3.1.2. - St .  Pankraz-Subsynthem (SGD4)  (Einzugsgebiet Falschauer)

Diese Einheit ist auf einer Höhe von ca. 600 bis 1300 m ü.d.M. im Einzugsge-
biet der Falschauer im Ultental und im Marauntal bei Mitterbad aufgeschlossen. 
Repräsentativstes Profil: Stein Bach bei St. Walburg, wo diverse Fazies aufge-
schlossen sind. 

Eisrandsedimente und fluvioglaziale Sedimente: grob geschichtete Schotter 
und sandige Schotter, mitunter schlecht sortiert. 

Glaziolakustrine Sedimente: plan-parallel geschichtete Sande und Silte mit 
vereinzelten Dropstones in auslinsenden Körpern mit einer Mächtigkeit von bis 
zu 6-8 m, eingeschaltet in Eisrandsedimenten. 

Ablagerungen von Schuttfächern gemischter Herkunft (Murschutt- und Wild-
bachablagerungen): komponenten- oder matrixgestützter massiger Diamikt mit 
eckigen bis subangularen Klasten lokaler Herkunft und auch gerundeten Klasten. 
Generelle Merkmale sind die Überkonsolidierung und die markanten lateralen 
und vertikalen Fazieswechsel. Bei den Klasten dominieren Metamorphite, außer 
im Bereich von Mitterbad, wo Gerölle und Blöcke der Vulkanite des Großen Lau-
gen vorherrschen.  

Die maximale Mächtigkeit des St. Pankraz-Subsynthems liegt bei ca. 100 m. 
Die Untergrenze bildet das Festgestein; die Obergrenze erfolgt durch die Überla-
gerung mit dem Alpinen Postglazialen Synthem oder entspricht der topographi-
schen Oberfläche.

Die Sedimentation wurde sowohl vom Hauptgletscher des Etschtals beein-
flusst, der wahrscheinlich als Barriere fungierte, als auch von der Entwicklung 
des Ultental-Gletschers. Dazu kommt eine Materialzufuhr von den Seitentälern 
(lokale, stark umgeformte Schuttfächer) und vom Marauner Bach (bei Mitterbad 
wurden mächtige fluvioglaziale Schotter und Kiese abgelagert, was mit einer Ver-
klausung weiter talabwärts zu erklären ist). 

Das St. Pankraz-Subsynthem wird in das obere Pleistozän gestellt.
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4.3.1.3. - St .  Pauls-Subsynthem (SGD6)

Synonyme: Ablagerungen „des spätglazialen Sees von St. Pauls“ (EBERS, 
1972); „depositi glaciolacustri di Missiano-S. Paolo e di Novale al Varco“ (CA-
STIGLIONI & TREVISAN, 1973); lokal verwendeter Name: Flinz. Das beste Profil 
befindet sich in der kleinen aufgelassenen Schottergrube am Ende des kleinen 
Tales südlich von Magröll.

Die Einheit ist im Überetsch, nördlich des Sattels von Eppan aufgeschlossen. 
Sie umfasst folgende Ablagerungen:

Sub- und randglaziale glaziolakustrine Sedimente: feine Sande und feine sil-
tige Sande grau-brauner Farbe (2,5 Y) mit plan-paralleler Schichtung und manch-
mal Dropstones; graue oder rotbraune, siltig-tonige Laminite; seltene Einschal-
tungen von geschichtetem, matrixgestütztem Diamikt, der von einem niedrigen 
Klasten/Matrix-Verhältnis charakterisiert ist und als subaquatischer Till gedeutet 
werden kann. Es treten Wickelschichtung und manchmal Faltenstrukturen ver-
schiedener Größe (Zentimeter bis Zehnermeter) mit einer subhorizontalen Ach-
senebene oder komplexen Geometrien auf, die als soft-sediment deformations 
(OWEN, 1987) interpretiert werden können; andere Strukturen wiederum sind auf 
Glaziotektonik zurückzuführen.

Eisrandsedimente: komponentengestütze sandige Schotter, massig oder grob 
geschichtet, assoziiert mit massigem Diamikt und feinkörnigen Sanden, die eine 
konkave, seltener planare Lamination oder Schrägschichtung aufweisen. Die Ab-
lagerungen sind in m-dicke tabulare oder linsige Körper gegliedert, die lokal eine 
Schrägschichtung aufweisen können. 

Fluvioglaziale Sedimente: grobgeschichtete Schotter mit untergeordneten 
Einschaltungen von sandigen Schottern und Sanden. Diese Sedimente sind nur 
geringmächtig, (< 10 m, oft nur wenige Meter) und überlagern diskordant die 
Schotter des Kaltern-Synthems. Örtlich kann dazwischen auch eine geringmäch-
tige Grundmoräne des letzten Hochglazials (Garda-Synthem) liegen. 

Die Zusammensetzung der Klasten in den Schotterlagen zeigt eine deutliche 
Dominanz der metamorphen (60%) Klasten. Permische Vulkanite (20%), Dolo-
mite (12%) und Granite (8%) machen einen kleineren Anteil aus, Kalk-, Sand-
stein- und Marmorklasten treten nur selten auf; einige Gerölle sind gekritzt. Alle 
Ablagerungen zeigen eine markante Konsolidierung.

„Sedimentgänge“ (clastic dykes): die Abfolge wird an mehreren Stellen von 
subvertikal und diskordant verlaufenden Gängen durchschlagen (nur teilweise 
schon bekannt: vgl. CASTIGLIONI & TREVISAN, 1973). Die Gänge sind mit siltig-
sandigen (teils bis Kieskorngröße) Sedimenten, die eine Lamination parallel zu 
den Wänden der Gänge aufweisen (Abb. 28 und 29), oder manchmal mit massi-
gem Diamikt verfüllt. Die Breite der Gänge liegt im cm- bis m-Bereich. Die Gän-
ge verlaufen unregelmäßig, teilweise verästelt, der Kontakt zu den umgebenden 
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Sedimenten ist immer scharf. Letztere müssen zum Zeitpunkt der Rissbildung 
schon zu einem gewissen Grad verfestigt gewesen sein. Die Öffnung der Risse er-
folgte graduell (laminierte Füllung) oder schlagartig. Die Füllung entstand durch 
Eintrag von oben und oder von der Seite (durch Prozesse, die im Detail nicht ge-
klärt sind). Es gilt festzuhalten, dass einige dieser Gänge auch die Sedimente des 
unterlagernden Kaltern-Synthems durchschneiden (z.B. Abb. 28 und 29).

Gemischte Ablagerungen (Murschutt- und Wildbachablagerung): massige 
Schotter und komponenten- und/oder matrixgestützter Diamikt (siltig-sandige 
Matrix), im Allgemeinen überkonsolidiert mit subangularen, vorwiegend dolomi-
tischen Klasten. Hinzu kommen grobkörnigere klastische Sedimente (Grobblock-
schutt). Sie treten in diskontinuierlichen Bereichen um Missian, auf einer Höhe 
zwischen ca. 380 und 640 m auf. Die Hangsedimentation unterhalb des Men-
delkammes wurde vom immer kleiner werdenden Etschgletscher beeinflusst; die 
Überprägung durch Gletschereis ist deutlich zu erkennen. 

Die maximale Mächtigkeit des St. Pauls-Subsynthems kann mit ca. 160 m 
angenommen werden. Die Untergrenze mit dem Kaltern-Synthem oder mit Mo-
ränen des Garda-Synthems ist diskordant. Die Obergrenze mit dem Alpinen Post-
glazialen Synthem ist diskordant oder fällt mit der subhorizontalen Geländeo-
berkante zusammen, die auf ca. 390-400 m am Top der lakustrinen Sedimente 
(„Paläosee von St. Pauls“) liegt.

Die Ablagerung der hier beschriebenen Sedimente wurde von den Eismassen 
während und nach dem Ende des lokalen Gletscherstromes über den Sattel von 
Kaltern beeinflusst. In der Nähe des Kalterer Sattels und südlich davon in Rich-
tung Kalterer See (außerhalb der Karte), haben die Sedimente des St. Pauls-Sub-
synthems ihren Ursprung in proglazialen Schmelzwässern, die zur Ausbildung 
von fluvioglazialen Ablagerungen führten, wie z.B. das Lavason-Paläotal; diese 
Ablagerungen sind vor Erosion geschützt in den Terrassen des Feldhofes erhalten 
geblieben. 

Nördlich davon sind in einigen Sedimenten an der Basis der Abfolge Anzei-
chen von Strömungstransport und gravitativer Ablagerung zu erkennen, was auf 
sub- und randglaziale Bedingungen zurückzuführen ist. In der Folge entwickelte 
sich ein glaziolakustrines Becken, das im Norden vom Etschgletscher begrenzt 
wird und im Süden einen Abfluss aufweist (vgl. PENCK & BRÜCKNER 1909; 
EBERS, 1972), der über den Kalterer Sattel nach Süden verläuft („Paläo-Lavason-
tal“). Insgesamt kann man von einer großen Kame-Terrasse sprechen. Die Un-
regelmäßigkeiten in den Sedimenten und die generelle Überkonsolidierung der 
glaziolakustrinen Ablagerungen und der Eisrandsedimente kann auf Schwankun-
gen und Vorstöße des Gletschers zurückgeführt werden. Weitere Hinweise auf die 
Eisauflast, welche auf bereits abgelagerte und verfestigte Sedimente wirkte sind 
Brüche, die von den oben erwähnten Sedimentgängen nachgezeichnet werden. 
Auch die Füllungen dieser Gänge entstanden in der Nähe des Gletschers.

Zeitliche Zuordnung: Ende des oberen Pleistozän (“Spätglazial”)

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



133

4.3.1.4. - Weißbrunn Alm-Subsynthem (SGD8)

Die Sedimente dieser Einheit treten in höher gelegenen Seitentälern und Ka-
ren im zentralen und westlichen Abschnitt des Blattes auf. Das repräsentativste 
Areal in diesem Kartenblatt liegt bei der Pfandler Alm nördlich des Hochwart. 
Die Einheit wurde im angrenzenden Blatt „Rabbi“ anhand der Ablagerungen 
eines Gletschervorstoßes im Ultental definiert (G.B. Pellegrini, mündl. Mittei-
lung). Unter dem Weißbrunn Alpe-Subsynthem werden in erster Linie Sedimente 
zusammengefasst, die an den Abhängen des Einzugsgebiets der Falschauer auf-
treten; daneben werden noch andere Hangablagerungen dazu gezählt, die zum 
Einzugsgebiet der Etsch gehören.

Lithotypen und Fazies. 
Moräne undifferenziert: massiger, matrixgestützter Diamikt mit hauptsäch-

lich subangularen Klasten lokaler Herkunft. Es können auch große Blöcke auftre-
ten. Da gute Aufschlüsse vor allem in Gebieten mit Vegetationsbedeckung sehr 
selten sind, wurden keine weiteren Unterscheidungen vorgenommen. Die Mo-
ränenwälle (Seiten- oder manchmal Stirnmoränen) sind ausgehalten. In einem 
Fall gibt es einen frontalen Übergang in Bergsturzblöcke mit Gletschertransport 
(siehe unten). 

Blockgletscher: grobblockige Ablagerung, meist Matrix frei an der Oberflä-
che. Sie bilden kurze Girlanden mit Loben, Rillen und Senken. Blockgletscher 
treten in Karen am Fuß von Felswänden auf, die mit Hangschutt beliefert werden. 
Die Ablagerungen sind teilweise mit Flechten und Sträuchern bewachsen und 
können mehr als 10 m mächtig sein. 

Die räumlichen Beziehungen der Blockgletscher zueinander und zu den Ab-
lagerungen des undifferenzierten Garda-Synthems hängen vor allem von der Dy-
namik der Gletscher ab, die in höher gelegenen Bereichen auch nach dem Ab-
schmelzen der Eismassen des letzten Hochglazials weiter bestanden oder sich neu 
bildeten. Der Verlauf der Moränenwälle belegt mehr als eine Vereisungsphase, 
aber die Grenze des Weißbrunn Alpe-Subsynthems zu jener des undiff. Garda-
Synthems ist bisweilen unscharf. In den nach Norden ausgerichteten Tälern wa-
ren einige Gletscherzungen stärker ausgebildet. Das gilt vor allem für jene Täler, 
die in einem großen Kar mit Graten über 2300 m beginnen. Im Folgenden sind 
einige Beispiele für die ungefähren Höhen der größten Gletscherfronten aufge-
listet: ~1800 m im Tal des Maier Bachs (Noce-Einzugsgebiet, Ost-Exposition), 
1700 m im Tal des Kerschbaum Bachs (Nord-Exposition), 1400 m im Gonner 
Bach (Nord-Exposition); in diesem Fall erkennt man in noch tieferer Lage die 
oben erwähnte Anhäufung von eckigen Blöcken, die als Bergsturzblöcke mit 
Gletschertransport interpretiert werden kann. 

Typisch ist die direkte Überlagerung von glazialen Ablagerungen mit Block-
gletschern in ein und demselben Tal. Letztere entstanden durch Überdeckung von 
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kleinen, abschmelzenden Gletscherzungen mit Schutt. Blockgletscher bilden sich 
meist in Bereichen ehemaligen Permafrosts an den Flanken von Gletscherzungen 
und sind von einer ausreichenden Schuttproduktion der Felswände abhängig. Zum 
Vergleich kann man die weit höher aufragende Rieserfernergruppe im Nordosten 
des Landes heranziehen: nach DAMM (1999) wurden dort die Blockgletscher bis 
in das Egesen-Stadium von einer enormen Schuttproduktion genährt. Im Holozän 
hingegen war die Schuttproduktion viel geringer.

Das Weißbrunn-Subsynthem überlagert den Felsuntergrund oder das undiff. 
Garda-Synthem; in anderen Fällen ist die Untergrenze nicht sichtbar. Die Ober-
grenze mit dem Alpinen Postglazialen Synthem ist ebenfalls diskordant oder fällt 
mit der Geländeoberkante zusammen. Zeitliche Zuordnung: Ende des oberen 
Pleistozän (“Spätglazial”).

4.4. - EINHEITEN DES POSTGLAZIAL

4.4.1. - Alpines Postglaziales Synthem (PTG)

Dieses Synthem kommt in gesamten Bereich als Oberflächenbedeckung vor; 
die größte Ausdehnung findet es aber im Talboden des Etschtals.

Zeitliche Zuordnung: Ende oberes Pleistozän – heute.
Die Beschreibung erfolgt nun getrennt für die einzelnen Bereiche.

4.4.1.1. - Sedimente der  Talsohle  des  Etschtals

An der Oberfläche besteht das Etschtal aus Sedimenten von Flussebenen, 
Schuttfächern und Sümpfen mit meist geringer Bodenbildung, bedingt durch 
menschliche Eingriffe und lokale, rezente Schutteinträge von Wildbächen. Im 
Allgemeinen kann man davon ausgehen, dass es in diesem Abschnitt des Talbo-
dens vom Holozän bis heute keine bedeutenden Unterbrechungen in der Ablage-
rungsgeschichte gab. Typisch und augenscheinlich ist in diesem Teil des Tales das 
Fehlen alluvialer Terrassen. 

Die Morphologie der Talsohle ermöglicht es, die Schuttfächer gut von den 
Bereichen der Ebene zu unterscheiden, wo die Etsch mäandrierte und häufig von 
sumpfigen Senken flankiert wurde. Die Schuttfächer überlagern sich normaler-
weise nicht mit der Etsch und werden von dieser auch nicht im distalen Bereich 
eingeschnitten. Nur der Eisack bildete einen Schwemmfächer aus, der in der Lage 
war, den Etschlauf in Richtung der gegenüberliegenden Felsen zu drücken. Der 
Eisack beeinflusste das Höhenprofil in longitudinaler Richtung des Haupttales. 
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Vor der Begradigung und Verbauung zeigten beide Flüsse typische Formen (wie 
aus historischen Karten hervorgeht): der Eisack ein verzweigtes Flusssystem mit 
vielen Fließrinnen; die Etsch ein Flusssystem mit Mäandern in den flacheren Ab-
schnitten und ein verzweigtes Flusssystem oder einer Übergangsform dazwischen 
im Bereich Gargazon - Vilpian und nach der Einmündung des Eisack (vgl. die 
wichtigsten Paläo-Flussläufe in der Karte).

Sedimente der Flussebene
Die Etsch-Sande sind von jenen des Eisack und der Talfer recht gut unter-

scheidbar, da sie typischerweise glimmerreich sind, während die anderen braun 
bis rotbraun gefärbt und körnig ausgebildet sind. Es wurden folgende Lithofazies 
und Faziesassoziationen unterschieden.

(1) Sande und Schotter, sandige Schotter mit bis zu 15 cm großen Klasten, 
bestehend vor allem aus Metamorphiten, Quarz und untergeordnet Kalken, Do-
lomiten und Gesteinen der Etschtaler Vulkanit-Gruppe. Vor dem Zusammenfluss 
von Etsch und Eisack sind diese Lithofazies charakteristisch für die aktive als 
auch inaktive Fließrinnen, welche aufgrund der Etschbegradigung im 18. und 19. 
Jahrhundert oder durch Umleitungen entstanden und die von anderen Sedimenten 
überdeckt sind.

(2) Feinkörnige, manchmal fein- und mittelkörnige oder siltige Sande, die als 
zungen- oder dammförmige Barrenfazies interpretiert werden können. Südlich 
des Zusammenflusses mit dem Eisack werden mittelkörnige Sandsteine, manch-
mal assoziiert mit grob- und feinkörnigen Sandsteinen grauer oder dunkel grau-
brauner (2,5Y 4/2) bis olivbrauner Farbe (2,5Y 4/4) als proximale bis interme-
diäre Überflutungssedimente gedeutet. Während der Überflutung von 1882 trat 
die Etsch bei der Frizzi Au über die Ufer und überschwemmte den Talboden von 
Leifers bis Auer (TENGLER, 1991). Die Sande dieser Überschwemmung und jener 
der darauf folgenden Jahre sind gut zu erkennen, da sie feinkörnigere Sedimente 
überlagern. Sie sind mit einer Mächtigkeit von 1-2 m bis Branzoll und Maso Os-
pedale aufgeschlossen. 

(3) Sande und Silte, Silte mit sandigen Einschaltungen und umgekehrt. Die 
Sedimente sind geschichtet und enthalten wenige Pflanzenreste und Torf. Diese 
Lithofazies entsprechen einer distalen Überschwemmungsebene in Verbindung 
mit niedrigenergetischen oder variablen Fließbedingungen (z.B. bei Rauhen-
bühel bei Terlan oder knapp westlich von Leifers) oder der Fazies einer Über-
schwemmungsebene am Rand von Sümpfen (z.B. südlich des Schuttfächers von 
Gargazon, nördlich der Kaisermöser in der Gemeinde Eppan, in Neufeld in der 
Gemeinde Bozen). Einschaltungen von teilweise gradierten Sanden in Silten und 
tonigen Silten treten distal an den Rändern der Schuttfächer des Brandis Bachs, 
von Terlan und von Branzoll auf. In diesem Fall wurde die Sedimentation im 
Talboden auch von nicht kanalisierten Wasserläufen der nahen Schwemmfächer 
kontrolliert. 
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(4) Silte, zum Teil schwach tonig oder sandig. Sie sind laminiert, dunkel grau-
brauner (2,5Y 4/2) oder olivbrauner (2,5Y 4/4) Farbe und entsprechen einer dis-
talen Überflutungs-Fazies am Rand oder in sumpfigen Gebieten, die historisch 
bekannt sind (z.B. das Gebiet nördlich der Kaisermöser) oder Gegenstand der 
Bonifizierung im 18. Jahrhundert waren (z.B. Neufeld bei Bozen).

Ablagerungen von Schwemmfächern
Als Schwemmfächer werden die Fächer des Eisack und der Talfer betrachtet 

(vereinen sich im Stadtgebiet von Bozen). Die vorherrschenden Lithofazies sind 
sandige Schotter, Schotter und Sande, manchmal mit kleinen Blöcken, die eine 
grobe Schichtung oder eine konkave Schrägschichtung aufweisen; auf verschie-
denen Niveaus sind Linsen von Sand oder Sand und Schotter eingeschaltet. Die 
maximale Größe der Steine oder Gerölle variiert zwischen 50 und 35 cm. In den 
vom Eisack beeinflussten Gebieten überwiegen die Gesteine der Etschtaler Vul-
kanit-Gruppe (bis zu 70%), gefolgt von Kalken und Dolomiten, meist mit einem 
höheren prozentuellen Anteil als die Metamorphite und anderen Lithotypen. Im 
Einflussbereich der Talfer (siehe auch COLTORTI, 1991), des Mühlbachs und des 
Fagenbachs können die Vulkanite mehr als 90% ausmachen (Stadtviertel Fagen, 
Gries, St. Moritzing). Zudem sind Überschwemmungssedimente, bestehend aus 
Silten und Sanden dunkelbrauner (7,5YX ¾) oder dunkel rotbrauner Farbe (5YR 
¾) vorhanden, deren Mächtigkeit von 0,4 bis ca. 5 m variieren kann. 

Schuttfächer gemischter Herkunft (aus Wildbachablagerungen und/oder Mur-
schuttströmen) sind die häufigsten Schuttfächer im Blatt „Eppan“. Ihre Zuord-
nung erfolgte sowohl aufgrund der Fazies als auch aufgrund von anderen Para-
metern wie longitudinales Profil, Neigung, Beziehung zwischen Schuttfächer und 
Liefergebiet (vgl. FISCHER, 1965). Das häufigste Sediment dieser Schuttfächer ist 
ein komponenten- und/oder matrixgestützter, unverfestigter Diamikt mit ange-
rundeten Klasten lokaler Herkunft und einer siltig-sandigen Matrix. Außerdem 
treten geschichtete, sandig-kiesige Einschaltungen auf.

Murschuttablagerungen treten an der Basis der Flanken des Etschtals, nahe 
dem Talboden auf: am ausgedehntesten sind die Ablagerungen zwischen Vilpian 
und Gargazon. Sie stehen in Verbindung mit aktuellen oder rezenten Prozessen 
und zeigen charakteristische gelängte Lobenformen.

Die Analogien zwischen den Schuttfächern sind bemerkenswert, nicht nur in 
Bezug auf die Fazies, sondern auch auf die Variation von proximal zu distal. Der 
Hauptunterschied liegt in den vorhandenen Lithologien: aus textureller Sicht sind 
die Schuttfächer von Gargazon und Vilpian durch siltige Sande und Schotter in 
intermediärer bis distaler Position geprägt (was auf größere Liefergebiete zurück-
zuführen sein könnte, in denen permo-untertriassische Formationen aufgeschlos-
sen sind). Weiters sind an den Rändern vieler Schuttfächer (z.B. Schuttfächer von 
Andrian, Nals und Siebeneich) am Kontaktbereich zur umgebenden Flussebene, 
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nahe an der Oberfläche, folgende Sedimentabfolgen vorhanden: leicht kiesige 
Sande mit Übergängen zu Silten und Tonen in dm-dicken, gradierten  Schichten 
mit einer leicht erosiven Basis. Dabei handelt es sich um Sedimente, die durch 
nicht kanalisierte, von den Schuttfächern stammende Wasserläufe im Übergangs-
bereich zu den darunter liegenden, meist sumpfigen Überflutungsebenen entstan-
den sind.

Moorablagerungen
Die Bonifizierung der Moore in der Talsohle hat die Landschaft irreversibel 

verändert. Heute befindet sich das letzte unberührte Moor zwischen Andrian und 
Unterrain in der Lokalität Fuchsmöser. Dabei handelt es sich um den letzten Rest 
(wenige Hektar, die als Biotop erhalten wurden) eines weit größeren Moores, das 
vom Auftreten von Phragmites, Carex, Lysimachia v., Filipendula u. (BALÀTOVÀ-
TULÀCKOVÀ & VENANZONI, 1989) geprägt war. In den durch ein Netz von Gräben 
und Kanälen, manchmal auch durch Aufschüttung bonifizierten Mooren bestehen 
die Ablagerungen aus Torf mit siltigen und tonigen (z.B. Weitenmoos zwischen 
Andrian und Nals), selten sandigen Einschaltungen; dunkel graubraune, laminier-
te Silte; Moorsedimente aus Silt mit sandigen und torfigen Einschaltungen sind 
eher selten (z.B. Weitenmöser).

Daten aus dem Untergrund
Die Tiefe der Felsoberkante im Etschtal ist - wenn auch mit einer gewissen 

Unsicherheit - bekannt. In der Interpretation eines seismischen Profils zwischen 
dem nordöstlichen Rand des Schuttfächers von Kaltern und der Etsch wurde der 
Fels 580 - 600 m unter der Geländeoberkante, also 350 m unter dem Meeresspie-
gel, identifiziert. In einer von der AUTORITÀ DI BACINO NAZIONALE DELL’ADIGE 
(1998) (= Nationale Kommission des Einzugsgebietes der Etsch) in Auftrag ge-
gebenen Studie wird die tiefste Lage des Festgesteins im Talabschnitt innerhalb 
Blatt „Eppan“ mit 450 – 600 m unter der Geländeoberkante angegeben. Für die 
Beschreibung der Talfüllung wird auf die von der AUTORITÀ DI BACINO NAZIO-
NALE DELL’ADIGE (1998) zur Verfügung gestellten Daten der „Bohrung Nals 1“ 
(durchgeführt nahe der Vilpianer Brücke) zurückgegriffen. Die Bohrung war 209 
m tief, das entspricht 47 m ü.d.M. und hat das Festgestein nicht erreicht. Es wurde 
folgende Abfolge erbohrt: Schotter und Sande in den ersten 30 m; dann Sande, 
manchmal mit Grus und wenigen Tonlinsen bis -156 m; bis -209 m überwiegend 
Tone. Für den unteren Abschnitt könnte man ein lakustrines Milieu annehmen, 
nach oben gefolgt von einer zunehmenden fluviatilen Sedimentation und schließ-
lich grobkörnigen Alluvionen.

Für den Talboden werden hier einige Daten von Bohrungen vorgestellt, die im 
Bereich der Schuttfächer durchgeführt wurden. Jene, die in Bozen (Eisack- und 
Talfer-Schuttfächer) und der Industriezone Bozen niedergebracht wurden, haben 
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bis in eine Tiefe von mindestens 70-80 m kiesige und sandige Sedimente, lo-
kal mit feinkörnigen siltig-tonigen Einschaltungen erbohrt (vgl. DI MOLFETTA & 
BORTOLAMI, 1993; VERGA & CORDERO HIDALGO, 1993).

Auch zwei andere Bohrungen, die in der Nähe von Schuttfächern gemacht 
wurden (bei St. Moritzing, Schuttfächer des gleichnamigen Bachs und bei Bran-
zoll, Schuttfächer des Aldeiner Bachs), weisen über 30 m bzw. 24 m sandig-kie-
sige Sedimente auf, die im unteren Bereich auf Überflutungen durch die Etsch 
zurückzuführen sind. In zwei weiter flussaufwärts gelegenen Schuttfächern, bei 
Rauth, einer Fraktion von Terlan (St. Peter Bach oder Klaus Bach) und in Klaus 
(Margarethen Bach) finden sich in den ersten 15-16 m Sedimente, die vergleich-
bar mit den vorher beschriebenen sind. Sie überlagern feine Überschwemmungs-
sedimente der Etsch und Torf.

Aus den in der Flussebene und in Sümpfen niedergebrachten Bohrungen kön-
nen einige typische Abfolgen in Bezug auf die ersten Zehnermeter angegeben 
werden. In einer zentralen Position, entsprechend einem alten Bachbett der Etsch 
unterhalb von Terlan, durchörterte eine Bohrung bis ca. 20 m unter der Gelände-
oberkante sandige Sedimente (manchmal mit Schotter); in abgegrenzten Senken 
hingegen weisen Silt und Torf eine beträchtliche Mächtigkeit auf: im Weitenmoos 
(nördlich von Andrian) treten über 10 m Silte mit torfigen Einschaltungen auf, 
darunter 3 m Torf und schließlich Schotter. An der Basis des Torfes wurde eine 
14C-Datierung gemacht, die ein Alter von 8.382±28 Jahren cal. BP ergab. In den 
Fuchsmösern (südlich von Andrian) treten unter dem Torf des heutigen Moores 
zwischen -2 und -11,5 m Tiefe Sande auf, darunter Torf und schließlich Silt und 
sandiger Silt bis in einer Tiefe von -25 m. Das Top des Torfes wurde auf 7.600±49 
Jahre BP datiert, während im Silt eingeschlossene Holzreste 12.733±231 Jahre 
cal. BP ergaben. Näher bei Bozen, in den Kaisermösern und im Neufeld, liegt bis 
zur Basis (bzw. bis -20 und -16 m) eine Wechsellagerung von siltig-torfigen mit 
sandig-kiesigen Schichten vor. 

In diesem Abschnitt werden kalibrierte 14C-Daten wiedergegeben (flussab-
wärts), die sich auf Proben aus der größten Tiefe beziehen: 1) Fuchsmöser/Pasco-
lo della Volpe, 12.733±231 Jahre cal. BP an Holzresten in Siltschichten aus -23,75 
m Tiefe. 2) Kaisermöser/ Palù Imperiale: 10.689±46 Jahre cal. BP an Holzresten 
in Torfschichten aus -18,85 m Tiefe. 3) Amreiterhof in St. Moritzing/S. Maurizio, 
11.297±162 Jahre cal. BP an Pflanzenresten aus braunen Siltschichten. Aus die-
sen Daten kann man schließen, dass einige nicht-glaziale Ablagerungen in eini-
gen Zehnermetern Tiefe nicht nur auf das ältere Holozän zurückgehen, sondern 
auch auf den letzten Teil des Spätglazials. 

Mittlere Sedimentationsraten: ca. 12 m Sediment unter der Geländeoberkante 
wurden mit einer Rate von 1,5 und 2,5 m pro 1000 Jahre abgelagert; letzteres ist 
auch der Wert, den man für die 28,6 m dicke Abfolge in St. Moritzing (Lokalität 
geprägt von der Nähe zu Schuttfächern) erhält.
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4.4.1.2. - See-  und Moorablagerungen  
               (außerhalb der Talsohle des Etschtals)

Im Überetsch gibt es zwischen Girlan und Montiggl eine Reihe länglicher, 
N-S orientierter Depressionen zwischen abgerundeten Rücken, die aus glazialen 
Sedimenten des Garda-Synthems oder aus Vulkaniten bestehen. In diesen De-
pressionen fanden sich neben See- und Moorablagerungen bis ins 19. Jahrhundert 
über 20 stehende Gewässer (WELPONER, 1959; RASPI  et alii, 1978). Heute sind 
nur noch die zwei Montiggler Seen und zwei Moore übrig. Zwei Bohrungen in 
Moorablagerungen auf der SW Seite des Großen Montiggler Sees haben bis 7 m 
unter der Geländeoberkante Torfniveaus erbohrt. Die zwei tiefsten Niveaus erge-
ben 14C-Alter von 6.840±93 bzw. 5.934±126 Jahren cal. BP (R-3384 e R-3385). 
In einer Senke südlich des Schwarzhauser Sees wurden an der Basis einer 2,5 m 
dicken Torfschicht Knochen von 5 Exemplaren des Cervus elaphus sp. (WELPO-
NER, 1959) gefunden. 

Von Bedeutung ist das Torfmoor von Regole, oberhalb von Castelfondo im obe-
ren Nonstal. Es befindet sich im tiefsten Teil einer flachen Synklinale in der Scaglia 
Rossa, die von Moräne überdeckt ist. Eine Bohrung ergab mehr als 8 m Silt, Sand 
und laminierten Ton, überlagert von etwas weniger als 4 m Torf. Radiometrische 
Datierungen von Proben, die aus den Siltschichten entnommen wurden (-7,7 m un-
ter der Oberfläche) ergaben ein kalibriertes Alter von 8.426 Jahren. Seit der letzten 
Phase des Paläolithikums (ca. seit 11.000 Jahren) wird diese Stelle von Menschen 
aufgesucht. Der Torf wurde abgebaut, heute ist der Abbau jedoch still gelegt.  

4.4.1.3. - Gemischte  Ablagerungen (aus Wildbächen und/oder Murschutt- 
strömen und/oder Lawinen) (außerhalb der Talsohle des Etschtals)

Am Fuß des Mendelkamms sind weiträumige Ablagerungen von Murschutt-
strömen mit Wildbach- und seltener Lawinen-Ablagerungen assoziiert und bilden 
breite, manchmal zusammengewachsene Schuttfächer. Die größten dieser Art sind 
die Schuttfächer von St. Michael und St. Nikolaus. In einigen Fällen (z.B. zu bei-
den Seiten des Weißbaches, westlich der Ruine Boimond/Eppan) können terras-
sierte Schuttfächerablagerungen beobachtet werden. Die Fazies der Schuttfächer 
weisen folgende Charakteristika auf: im proximalen Abschnitt treten Schotter und 
untergeordnet Niveaus von komponentengestütztem Diamikt auf; im distalen Ab-
schnitt findet man häufig ebene bis konkave Linsen feiner Schotter oder Sande. 
Die Klasten sind fast alle karbonatisch, Metamorphite und Porphyre treten nur 
sehr untergeordnet auf. Es überwiegen deutlich die subangularen Klasten. Eine 
Reihe von 14C-Datierungen an Kohleproben aus geringer Tiefe ergaben Alter von 
840±68 (KIA-12430) und 11.296±205 (KIA-12431) Jahre conv. BP (Tab. 2).
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Im Überetsch, auf dem Sattel von Kaltern, setzt das Postglazial mit einer Ab-
folge von Sanden und Silten ein. Diese Abfolge wurde am Grund des „Paläo-La-
vasontales“ erbohrt: ein Niveau an der Basis, welches viel organisches Material 
enthielt (-12,55 m unter der Geländeoberkante), ergab ein Alter von 13.259±203 
Jahren cal. BP (KIA-11102, vgl. Tab. 2). Dieses Alter liegt nahe am Alter von 
12.733±231 Jahren cal. BP (R-3556) der Probe von organischem Silt, die in 24 m 
Tiefe im Etschtal (Fuchsmöser) entnommen wurde. Die Sedimente dieser Probe 
sind sicher postglazial. 

Weitere Datierungen stammen aus verschiedenen Baugruben in gemischten 
Ablagerungen nördlich von Tisens/Tesimo: Kohleproben aus 1,65 und 6,20 m 
Tiefe unter Geländeoberkante lieferten 14C-AMS-Alter von 9.161±30 e 7.203 
±27 Jahre conv. BP.

In anderen Einzugsgebieten ist der Raum für Wildbachablagerungen in den 
Tälern begrenzt. Die Wildbachablagerungen entlang der Seitentäler des Noce sind 
selten terrassiert (Rio Barnès, Rio Lavazzè, Rio Pescara, Rio Novella). Manch-
mal können sie mit rezenten Überschwemmungsereignissen, hervorgerufen durch 
lokale Verklausungen, in Verbindung gebracht werden.

Im Ultental treten neben den grobkörnigen Ablagerungen entlang der 
Falschauer auch kleine, manchmal terrassierte Schuttfächer gemischter Herkunft 
an den Eingängen der Seitentäler auf. Weitere Ablagerungen geringerer Ausdeh-
nung treten an der orographisch rechten Flanke des Tals oberhalb von 1600 m auf. 
Ihre Entstehung kann Wildbächen, Lawinen und Murschuttströmen zugeschrie-
ben werden.

4.4.1.4. - Ablagerungen von Massenbewegungen

Diese Sedimente bestehen meist aus komponentengestütztem Diamikt mit 
einer siltig-sandigen Matrix. Die Klasten und Blöcke sind bis zu m-groß, haupt-
sächlich subangular und stammen aus anderen Lockersedimenten oder dem Sub-
strat. Die wichtigste Massenbewegung im oberen Nonstal liegt nördlich von Fon-
do. Es handelt sich um einen Bergsturz mit einer Ausbruchnische an den west-
lichen Ausläufern des Monte Crozze. Die Ablagerungen der Massenbewegung 
bedecken ein Areal von etwas mehr als einen Kilometer Länge und 600 m Breite, 
die durchschnittliche Mächtigkeit liegt bei 20 m. Das Bergsturzmaterial besteht 
aus unterschiedlich großen Blöcken von Hauptdolomit und einzelnen Blöcken 
der unterlagernden Travenanzes-Formation. Den Feinanteil bilden Schotter und 
Tone, die durch das Auswaschen der freigelegten Travenanzes-Formation ent-
standen sind. Derzeit ist die Massenbewegung stabilisiert. 

Eine mit Sicherheit alte Massenbewegung findet man bei Unsere Liebe Frau 
im Walde, am Westhang des kleinen Tales Richtung Gampenpas/Passo Palade 
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(die Ausbruchnische liegt auf ca. 1850 m Seehöhe in den Vulkaniten der Garga-
zon-Formation). Die Rutschmasse führte zum Aufstauen des kleinen Tals, denn 
weiter flussaufwärts wurden feinkörnige Sedimente abgelagert. Man findet das 
Material der Massenbewegung auch auf dem gegenüberliegenden Hang bis ca. 
30 m über der Talsohle. 

Im Etschtal, unterhalb des Tschaufer Nock/“Il Giovo”, reicht eine offensicht-
lich junge Massenbewegung bis auf 590 m Seehöhe hinunter. Sie besteht aus 
Vulkaniten und liegt unterhalb einer Felswand, in der man deutlich eine Aus-
bruchnische erkennt. Etwas weiter südlich, am östlichen Rand des Schuttfächers 
von Terlan/Terlano, reicht eine Massenbewegung bis auf 325 m hinunter. Sie be-
steht aus Vulkanitblöcken wie auch die vorher beschriebene, es gibt aber keine 
Hinweise auf einen rezenten Vorgang. Noch weiter östlich, beim Margarethen 
Bach/Rio Margherita, im Bereich des Schuttfächers von Klaus/Chiusa, erreichte 
eine Massenbewegung den Hangfuß. Sie zeigt keine Spuren rezenter Aktivität. 

Im Überetsch, südlich von St. Michael, Eppan/S. Michele di Appiano ist der 
Bergsturz der Gand deutlich zu erkennen. Diese Ablagerungen bedecken ein ca. 
1,1 km² großes Gebiet direkt unterhalb der am NE-Hang des Gandbergs liegen-
den Ausbruchnische in den permischen Ignimbriten. Sie besteht aus massigem, 
komponentengestütztem Diamikt mit bis zu 15-20 m großen Blöcken. Die Textur 
ist chaotisch, charakteristisch sind die Höhlräume zwischen den Blöcken mit we-
nig grob- bis feinkörniger Matrix. Im höchst gelegenen Bereich bilden die Blöcke 
Hohlräume („Eislöcher“, vlg. PFAFF, 1933; ALBERTINI, 1950), in denen im Som-
mer kalte Luftströme zirkulieren, die aus den Zwischenräumen der Blöcke stam-
men. Die ersten 5-6 m der Ablagerung weisen kaum Matrix auf. In den dadurch 
vorhandenen Hohlräumen sammelt sich Schnee, verwandelt sich in Firn oder Eis 
und schmilzt im Sommer nur langsam ab. 

4.4.1.5. - Sturz-  und Hangschut t ;  Blockgletscher

Es handelt sich hierbei um Schotter oder Schotter und Blöcke mit einem 
locker gepackten Gefüge, eckigen Komponenten lokaler Herkunft und einem 
Matrixanteil, der je nach Lithologietypen variieren kann. Sturzschutt ist aufgrund 
gravitativer Prozesse am Fuße der von Frostsprengung betroffenen Felswände 
weit verbreitet. Typische Lokalitäten sind die Kare der Monti delle Maddalene 
(sowohl an den Richtung Ultental abfallenden Hängen als auch an jenen Richtung 
Nonstal), der Große Laugen und die Wände der Mendelkette Richtung Etschtal 
und Überetsch. Im Gebiet der Etschtaler Vulkanit-Gruppe findet man Sturzschutt 
östlich des Mitterbergs und an den Hängen oberhalb von Vilpian und Gargazon. 
Hier sind die Ablagerungen an kleine Felsstürze gebunden, die durch die starke 
Klüftung des Felsens hervorgerufen werden. 
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Im Nonstal tritt verbreitet Hangschutt auf, der nicht unterhalb von Felswänden 
liegt. Bemerkenswert ist die Ablagerung am Südende des Rückens des Monte 
Ozol, wo große Dolomitblöcke in eine feinkiesige Matrix mit kleinen Klasten 
von Scaglia Rossa eingelagert sind, die eine grèze litée Fazies aufweist. Nahe 
Preghena, in der südwestlichen Ecke des Kartenblattes, kann eine mehr als 30 m 
mächtige, geschichtete Schuttablagerung mit einer intensiv tektonisch zerlegten 
Zone in Verbindung gebracht werden. 

Die höchstwahrscheinlich fossilen Blockgletscher entstanden durch das 
neuerliche Umlagern von lokalem Schutt. Sie bestehen aus Schutt mit wenig 
Matrix an der Oberfläche und sind geprägt von Wällen oder Rippen. Diese 
Morphologien weisen auf eine langsame Fließbewegung und die Anwesenheit 
von Eis in den Zwischenräumen hin, wobei letzteres auf früher vorhandene 
Permafrost-Bedingungen zurückzuführen ist. Man findet Blockgletscher 
zwischen 1900 und 2300 m im Bereich der Monti delle Maddalene. Manchmal 
sind sie zungenförmig. Jene Blockgletscher, die wahrscheinlich nach dem 
Abschmelzen der letzten, pleistozänen Gletscher in denselben Karen entstanden 
sind, wurden als Teil des Alpinen Postglazialen Synthems kartiert, da es sich nicht 
mehr um glaziale Sedimentation handelt. Die Frage der Untergrenze des Alpinen 
Postglazialen Synthems im Bereich der Blockgletscher ist jedoch nicht endgültig 
geklärt.

4.4.1.6. - Kolluvium und künst l iche Aufschüt tungen

Das Kolluvium ist inhomogen ausgebildet. Im Nonstal können viele dieser 
Ablagerungen als Ergebnis einer postglazialen Remobilisierung von Sedimenten 
des Garda-Synthems durch Auswaschung und Gravitation interpretiert werden. 
In einigen Fällen handelt es sich um massigen Diamikt, der Anzeichen von 
Schichtung und Bodenbildung aufweist (z.B. die bis zu 3 m dicke Schuttdecke, auf 
der die Siedlung Tret steht). Häufiger treten anthropogen umgeformte kolluviale 
Ablagerungen im Bereich der Obstwiesen auf. Ein gutes Profil befindet sich bei 
Fondo, wo feine Sande einen dünnen Paläoboden mit Karbonatlinsen überlagern. 
Diese wurden auf 2.031 v. Chr. bzw. 1.604 v. Chr. datiert (Abb. 36). Bei Malosco 
hingegen datieren Kohlen aus einer tonigen Matrix die kolluvialen Prozesse auf 
das Hochmittelalter (vgl. AVANZINI et alii, 2001).

Im Überetsch bilden massige Silte sowie sandige und tonige Silte mit wenig 
oder ohne kiesigen Anteil das postglaziale Kolluvium. Es tritt in einigen maximal 
4-5 m breiten Senken auf. In der Handwerker Zone von Kaltern wurde die 3 
m unter der Geländeoberkante liegende Basis des Kolluviums auf 1.520±57 
Jahre cal. BP datiert. In St. Michael hingegen datiert die Basis der 4 m dicken 
kolluvialen Sedimente auf 12.223±306 cal. BP (siehe Tabelle 2).
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Künstliche Aufschüttungen finden sich vor allem in der Sohle des Etschtals: 
es handelt sich meist um mit Sanden und feinkörnigen Sedimenten vermischte 
Schotter (häufig Bauschutt). Sie liegen als Aufschüttungen vor, auf denen 
Lagerhallen oder andere Bauwerke stehen (z.B. zwischen Bozen und Leifers). In 
anderen Fällen handelt es sich um Auffüllmaterial aufgelassener Gruben (vgl. § 
7.4). Diese Sedimente sind meist einige Meter mächtig.

Abb. 36 – Schematische Darstellung der stratigraphischen Beziehungen (mit Datierungen) zwischen 
verformten, fluvioglazialen Sedimenten (A) und massigen, holozänen Ablagerungen (B), die manch-
mal kanalisiert auftreten (C, D). (Aushub in Fondo).
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VI. - STRUKTURELLER BAU 

Im Gebiet des Blattes “Eppan” treten sowohl Ostalpin als auch Südalpin auf. 
Der größte Teils des Gebietes gehört zum nördlichen Abschnitt des Südalpin, das 
Blatt umfasst aber auch einen kleinen Teil des Ostalpin (Oberostalpin).

Die ost- und südalpinen Einheiten werden von der Insubrischen Linie (oder 
Periadriatischen Naht) begrenzt. In den westlichen Südalpen bilden die Tonale-
Linie und die Nördliche Judikarien-Linie das Periadriatische Lineament. Diese 
wichtige tektonische Linie war vor allem im Oligozän und Miozän als dextrales 
transpressives System aktiv und führte zur Hebung der ostalpinen Kristallinein-
heiten. Dies ist v. a. an der Tonale-Linie gut erkennbar. Auch die Judikarien-Linie 
und die dazugehörige Scherzone sind von transpressiven, aber auch von einer 
deutlichen kompressiven Bewegungskomponente geprägt. Die Entstehung des 
Judikarien-Störungssystems ist auf eine Überprägung permomesozoischer Deh-
nungsstrukturen durch mehrere, kompressive Ereignisse zurückzuführen (CAS-
TELLARIN et alii, 1988; 1992). 

Die Judikarien-Linie wird üblicherweise durch das Zusammentreffen mit 
der Tonale-Linie in zwei Segmente unterteilt. Der nördliche Abschnitt (Nördli-
che Judikarien-Linie) bildet jenen Teil des Periadriatischen Lineaments, der im 
westlichen Teil des Blattes „Eppan“ aufgeschlossen ist. Der südliche Abschnitt 
(Südliche Judikarien-Linie) verläuft in den Südalpen, außerhalb des kartierten 
Gebietes.

Die ostalpinen Einheiten sind von polyphasen, variszischen Deformationen 
geprägt, die von alpinen Strukturen überlagert werden. Bei letzteren handelt 
es sich um Störungszonen mit charakteristischen breiten Mylonitgürteln und 
Faltensystemen. Die alpidische Entwicklung beginnt in der Oberkreide und führt 
zur Überlagerung mehrerer Deformationsphasen. 
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1. - TEKTONISCHE HAUPTSTRUKTUREN

1.1. - NÖRDLICHE JUDIKARIEN-LINIE

Die Nördliche Judikarien-Linie ist ein Segment der Insubrischen-Linie mit 
NNE-SSW-gerichtetem Verlauf. An dieser Störung steht das Ostalpin im Kontakt 
mit dem südalpinen Grundgebirge und dessen Sedimentbedeckung. Zwischen 
Rumo und Marauner Bach fällt die Grenzfläche mit ca. 35-50° nach NW ein (sie-
he auch SANTINI & MARTIN, 1988; PROSSER, 1992; 1998). Es handelt sich um 
eine Aufschiebung, deren Hangendscholle aus Sillimanit-führendem Paragneis 
der Tonale-Einheit besteht. Nördlich der Einmündung der Rumo-Linie besteht die 
Hangendscholle aus den Paragneisen der Ulten-Zone. In diesem Gebiet wird die 
Judikarien-Linie auch etwas steiler und erreicht beim Staudamm des Pankrazer 
Sees schließlich 75-80° (VIOLA et alii, 2001). Auch die an die Nördliche Judikari-
en-Linie gebundene Störungszone weist eine markante laterale Variation auf. Im 
mittleren Abschnitt bei Rumo treten entlang der Störung tektonische Linsen von 
foliierten Tonaliten (TLG) oligozänen Alters auf (BARGOSSI et alii, 1978; MAR-
TIN et alii, 1993). Zwischen Rumo und Marauner Bach fehlen die Tonalite und 
ein dünnes Mylonitband charakterisiert den tektonischen Kontakt. Nördlich des 
Pankrazer Sees sind die Paragneise der Ulten-Einheit nur von Kataklasiten vom 
südalpinen Grundgebirge getrennt, was auf eine oberflächennahe Deformation 
hinweist.

Die Mylonite entlang der Nördlichen Judikarien-Linie betreffen sowohl Kalk-
schollen (MOC) als auch die Tonale-Einheit. Die besten Aufschlüsse befinden 
sich bei Rumo (Stasal Hof), bei Proveis/Proves und entlang der orographisch 
linken Seite der Marauner Bachs. Die Scherzone hat nur bei Proveis eine nen-
nenswerte Breite. Hier erreichen die Mylonite 50-60 m Mächtigkeit, zumeist lie-
gen sie jedoch unter 10-20 m. Der untere Abschnitt der Störungszone besteht 
aus mylonitischen Kalken (MOC). Diese Gesteine zeigen eine deutliche Foliation 
und eine Lineation die durch bevorzugte Regelung der Kalzitkristalle entsteht. 
Weiters treten Porphyroklasten oder Boudins auf, die von spröder Deformation in 
einer duktil deformierten kalkigen Matrix charakterisiert sind. Jene Mylonite, die 
aus den Paragneisen der Tonale-Einheit entstanden sind, zeigen mm-dicke Quarz- 
und Serizit-reiche Bänder und eine Lineation, die auf die Einregelung der Quarze 
und Chlorit zurückgeht. Die Serizit-reichen Lagen enthalten Porphyroklasten von 
Quarz und Feldspat (Abb. 37a). Die zwischen Rumo und Proveis auf den myloni-
tischen Foliationflächen ausgebildeten Streckungslineare sind hauptsächlich E-W 
bis SE-NW orientiert (Abb. 38). Die Bewegungsindikatoren in den Myloniten 
zeigen einen E oder SE gerichteten Transport, was der Überschiebungsrichtung 
der Tonale-Decke auf die südalpinen Einheiten entspricht. Das Alter der bei Pro-
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veis aufgeschlossenen Mylonite wurde durch die Rb/Sr-Methode an Seriziten 
und Chloriten ermittelt (MÜLLER et alii, 2001). Die radiometrischen Alter be-
tragen 31,6±1,0 Ma für die aus Paragneis entstandenen Mylonite und 29,8±0,2 
– 22,9±0,1 Ma für die mylonitischen Kalke. Beide Daten zeigen, dass die Defor-
mation entlang der Nördlichen Judikarien-Linie spätestens im Oligozän begann 
und zwar gleichzeitig mit der Intrusion der foliierten Tonalite (TLG). Rb/Sr-Alter 
an Biotiten der Tonalite ergaben Alter von 28±1 Ma.

An der Mündung des Marauner Bachs in das Ultental (Staumauer der Pan-
krazer Sees) sind die Mylonite nur im ostalpinen Grundgebirge ausgebildet. Den 
Kontakt zum Südalpin markiert hier eine mächtige Zone von kataklastischen 
Phylliten der Brixen-Einheit. Der Protolith der Mylonite am Pankrazer See war 

Abb. 37 – Einige Beispiele für Tektonit-Proben, die entlang der Hauptstörungen entnommen wur-
den. (a) Rekristallisierter Quarz in einer hauptsächlich aus Serizit bestehenden Matrix. Die Probe 
stammt aus einem Mylonit der Nördlichen Judikarien-Linie. Probe ANBN48; Lokalität: Mandelspitz, 
Osthang, 1700 m ü.d.M. (gekreuzte Nicols). (b) Mylonit der Rumo-Linie mit Allanit-Porphyroklas-
ten (Aln) und ausgewalzten Quarzlagen (Qtz). Probe LG406; Lokalität: Faidenberg, 1980 m ü.d.M. 
(parallele Nicols). (c) C’ Scherbänder in einem Mylonit der St. Helena Linie, die einen N-gerichteten 
Transport anzeigen. Probe LP58; Lokalität: Straße zum Fuchshof (gekreuzte Nicols). (d) Entlang 
von C’ Scherbänder stabiler Biotit in einem mylonitischen Quarzit im Hangenden der St. Vigil Linie. 
Probe LP61; Lokalität: Gebiet um den Ortler (parallele Nicols).    
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ein Orthogneis der Ulten-Einheit (TUOa). Die Mikrostruktur ist geprägt von K-
Feldspat- und Plagioklas-Porphyroklasten in einer Matrix aus rekristallisiertem 
Quarz und Serizit. Im Gegensatz zum südlichen Abschnitt der Nördlichen Judi-
karien-Linie ist die Foliation dieser Mylonite subvertikal und das Streckungs-
linear subhorizontal (Abb. 38). Die Schersinnindikatoren zeigen eine fast reine 
sinistrale Seitenverschiebung in Verbindung mit einer schwachen transpressiven 
Komponente. Diese Mylonite sind wahrscheinlich jünger als jene im Bereich Pro-
veis und können mit jenen an der Passeier-Linie in Verbindung gebracht werden. 
Die Passeier-Linie versetzt nach VIOLA et alii (2001) bei Meran die Insubrische 
Linie (Mauls-Linie) (Abb. 1). Der nördliche Abschnitt der Judikarien-Linie müss-
te folglich mit der südlichen Verlängerung der Passeier-Linie zusammenfallen. 
Diese Struktur wurde mit der Ar/Ar-Methode an Pseudotachylithen auf 17 Ma 
(unteres Miozän) datiert (MÜLLER et alii, 2001).

Die südalpinen Einheiten sind entlang der Nördlichen Judikarien-Linie in-
tensiv spröd deformiert. Es handelt sich um eine knapp einen Kilometer breite 

Abb. 38 – Diagramm der Lineationen 
und Foliationen der Mylonitbändern 
an den tektonischen Kontakten auf 
Blatt „Eppan“ (Schmidt’sches Netz, 
untere Hemisphäre).  Die Lineare sind 
als Punkte dargestellt. Der Großkreis 
zeigt die mit der Bingham Statistik 
ermittelte, durchschnittliche Orientie-
rung der Foliation. Die Isolinien der 
Pole der Foliation sind ein Vielfaches 
der Einheitsverteilung. 1: Rumo-Li-
nie (Isolinien: 1 3 5 … Vielfaches der 
Einheitsverteilung); 2: St. Helena-Li-
nie, SW-Segment (Isolinien: 1 2 3 … 
Vielfaches der Einheitsverteilung); 3: 
Mylonite im Hangenden der St. Vigil-
Linie (Isolinien: 1 2 3 … Vielfaches 
der Einheitsverteilung); 4: St. Helena-
Linie, NE-Segment (Isolinien: 1 2 3 … 
Vielfaches der Einheitsverteilung); 5: 
Mylonite der Judikarien-Linie (Isoli-
nien: 1 3 5 … Vielfaches der Einheits-
verteilung); 6: Störungsflächen und 
dazugehörige Striemungen, die in der 
Nähe der Judikarien-Linie gemessen 
wurden; die Pfeile stellen die Richtung 
von σ1 dar (Wulff’sches Netz, untere 
Hemisphäre).
Legende: Zona di taglio della Linea 
delle Giudicarie Nord = Scherzone der 
Nördlichen Judikarien-Linie.
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Zone aus verzweigten Störungen, welche tektonische Schuppen der südalpinen 
Sedimentdecke einschließen (Abb. 2). Ein typisches Beispiel findet man bei Pro-
veis. Im Liegenden der Nördlichen Judikarien-Linie tritt hier eine Abfolge von 
Hauptdolomit (DPR) bis zum Bregn da l’Ors-Member der Val d’Angolo-Forma-
tion (VAG1) auf, die nach Osten von einer Störung abgeschnitten wird. Die Orien-
tierung der Hauptspannungsachse (σ1) wurde aus Analysen der Störungsflächen 
im stark deformierten Bereich ermittelt und variiert zwischen NW-SE und NNW-
SSE (PROSSER, 2000). Dieses Ergebnis weist auf sinistral transpressive Bewe-
gung an der Nördlichen Judikarien-Linie hin, was mit der Kinematik der an der 
Staumauer des Pankrazer Sees aufgeschlossenen Mylonite übereinstimmt. 

VIOLA et alii (2001) hingegen ermittelten in der Kataklasezone bei der Stau-
mauer des Pankrazer Sees ein σ1 von ca. E-W (N105°). Das passt zu einem Sys-
tem von ENE-WSW streichenden, dextralen Seitenverschiebungen. Es ist gilt 
festzuhalten, dass Störungen dieser Orientierung die Nördliche Judikarien-Linie 
versetzen, wie z.B. entlang des Marauner Bachs auf der Höhe des Laugenhofs/
Maso di Luco. Daraus kann man in Übereinstimmung mit CASTELLARIN et alii 
(1992) schließen, dass die jüngste Deformation (oberes Miozän) einem E-W ori-
entierten σ1 entspricht.

1.2. - RUMO-LINIE

Die Rumo-Linie ist eine mit ca. 40-50° nach WNW einfallende Störungszo-
ne, an der die mittelgradig metamorphen Pargneise der Tonale-Einheit neben den 
mittel- bis hochgradigen Migmatiten und Paragneisen der Ulten-Einheit liegen 
(MORTEN et alii, 1976). Im südlichen Abschitt, zwischen Faidenberg/M. Faiden 
und Mandelspitz/M. Ometto fällt die Rumo-Linie etwas flacher ein (35-40°), wäh-
rend sie im Bereich des Mandelspitz bis zu ca. 55° geneigt ist. Den tektonischen 
Kontakt markiert ein bis zu 100 m breites Mylonitband, das von einer niedrig-
gradigen Deformation am Übergang spröd-duktil geprägt ist. Diese Bedingungen 
werden auch durch das Auftreten zahlreicher Pseudotachylithe in einem Bereich 
knapp südwestlich des Blattes „Eppan“ (Hofstelle Bernardi bei Rumo) bestätigt. 

Der Mylonitgürtel der Rumo-Linie umfasst hauptsächlich Paragneise, Or-
thogneise und Hornblendgneise der Tonale-Einheit. Die wichtigsten Aufschlüsse 
befinden sich am Faidenberg, am Südosthang des Mandelspitz, am Nordhang des 
Kornigl und an der orographisch linken Flanke des Marauntales. Die aus Paragneis 
entstandenen Mylonite sind geprägt von intensiver Deformation und dunklen, 
cm-dicken Ultramylonitbändern. Im Dünnschliff erkennt man eine serizitische 
Matrix mit Porphyroklasten von Feldspat, Hellglimmer und opaken Mineralen. 
Der Quarz bildet Linsen und Bänder und zeigt dynamische Rekristallisation. Die 
Ultramylonitbänder sind charakterisiert durch eine extrem feinkörnige, seriziti-
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sche Matrix und untergeordnet Feldspat-Porphyroklasten. Die aus Hornblende-
gneisen oder leukokraten Orthogneisen entstandenen Mylonite zeigen im Gelän-
de eine charakteristische hellgrüne Farbe, die auf Epidot und Chlorit zurückgeht. 
Die Matrix besteht hauptsächlich aus völlig rekristallisiertem oder gelängtem 
Quarz (Abb. 36b), während Serizit, Chlorit und Epidot-Aggregate die Foliation 
bilden. In den leukokraten Gesteinen bestehen die Porphyroklasten aus K-Feld-
spat, Plagioklas und Epidot, in den mylonitisierten Hornblendgneisen hingegen 
aus K-Feldspat, Plagioklas, Allanit und Amphibol (Abb. 37b). Letztere sind am 
Faidenberg und nahe dem Gipfel des Kornigl/M. Cornicolo aufgeschlossen. 

Generell ist die auf der mylonitschen Foliation zu beobachtende Lineation 
NW-SE orientiert (Abb. 38). Durch die Analyse der mylonitischen Scherbänder 
am Faidenberg mit S-C- und C’-Gefügen sowie der Längung und der kristallo-
graphischen Regelung der Quarzkörner konnte eine dextral transtensive Kinema-
tik nachgewiesen werden (PROSSER, 2000). Das Alter der Rumo-Linie wurde mit 
der 40Ar/39Ar-Methode an Pseudotachylithen bestimmt, die nahe der Hofstelle 
Bernardi (Rumo), knapp südwestlich des Blattes „Eppan“, beprobt wurden. Mit 
dieser Methode war es möglich, die Bewegungen entlang der Rumo-Linie auf 
das Paleozän zu datieren (~60 Ma; MÜLLER, 1998; MÜLLER et alii, 2001). Die-
ses radiometrische Alter kann mit den Beziehungen zwischen den wahrscheinlich 
oligozänen, basisch-intermediären Gängen (fy) (DAL PIAZ et alii, 1988) und der 
Rumo-Linie verglichen werden. Die Gänge treten tatsächlich nur in der Nähe 
der Störung, am Südhang des Mandelspitz auf, wo sie schmale Kataklasezonen 
durchschlagen. Außerdem fand man in einem Gang einen Epidot-reichen pro-
tomylonitischen Orthogneiseinschluss, der den Myloniten der Rumo-Linie sehr 
ähnlich ist. Deshalb kann man schließen, dass die Gänge jünger sind, als die De-
formation, die zur Bildung des kataklastisch-mylonitischen Gürtels der Rumo-
Linie geführt hat. Die radiometrischen Alter bestätigen diese Interpretation. 

Diese Daten zeigen, dass die Hauptdeformation an der Rumo-Linie wahr-
scheinlich mit der für den Zeitraum Oberkreide-Paleozän im Ostalpin angenom-
menen Extension (FROITZHEIM et alii, 1997) korrelierbar ist. Spätere Reaktivie-
rungen sind erkennbar und stehen wahrscheinlich mit Bewegungen an der Nördli-
chen Judikarien-Linie in Verbindung. Spröde Strukturen mit einer Top nach E oder 
SE-gerichteten Bewegung gehen auf diese reaktivierten Bewegungen zurück. 

1.3. - ST. HELENA-LINIE

Mit „St. Helena-Linie” wird im Blatt „Eppan”  eine mit 40° nach NW ein-
fallende Störung bezeichnet, welche die Paragneise der Tonale-Einheit im Han-
genden von jenen der Ulten-Einheit im Liegenden abgrenzt. Der Kontakt ist an 
der linken Flanke des Ultentals kontinuierlich aufgeschlossen, weiter westlich 
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hingegen überlagern glaziale und fluviatile Sedimente diese Grenzfläche. Die La-
gerung des Kontaktes variiert lokal, es treten Kinkbänder und offene Falten, as-
soziiert mit einer Krenulationslineation auf. Aufgrund der Aufschlussverhältnisse 
kann die Mächtigkeit der Mylonite an dieser Störung nicht genau bestimmt wer-
den, sie beträgt aber mindestens 20-30 m. Beteiligt sind vor allem die Paragneise, 
Orthogneise und Amphibolite der Tonale-Zone. Die Hauptfäche des tektonischen 
Kontakts ist mit kleineren Störungen korreliert, die vor allem in den Orthogneisen 
und den Augengneisen der Ulten-Einheit ausgebildet sind. Der beste Aufschluss 
liegt am Kirchbach, ca. 1 km NE von St. Helena. Hier tritt in den Paragneisen 
der Ulten-Zone ein wenige Zehnermeter dickes Mylonitband auf. Die Mylonite 
sind charakterisiert durch eine Matrix von Serizitbändern in Wechsellagerungen 
mit Quarzlagen. Der Quarz zeigt dynamische Rekristallisation durch Rotation - 
typisch für Deformation bei niedrigen Temperaturen. Die Foliation wird generell 
von Serizit und seltener von grünem Biotit oder Chlorit geprägt (Abb. 37c). Die 
Porphyroklasten bestehen aus K-Feldspat, Plagioklas, Epidot, Allanit und Sulfi-
den. Die mylonitischen Amphibolite sind gekennzeichnet durch eine Wechsella-
gerung im mm-Bereich von Chlorit-führenden, ultramylonitischen Bändern und 
protomylonitischen Niveaus, in denen die ursprüngliche Paragenese des Proto-
liths erkennbar ist.

Die mylonitische Foliation fällt mit durchschnittlich 40° nach NW ein, wäh-
rend die Streckungslineare im Störungssegment nordöstlich von St. Helena ca. 
N-S orientiert sind (Abb. 38). Im Südwesten streuen die Lineationen etwas mehr, 
ihre Orientierung liegt zwischen N-S und NW-SE. Alle Schersinnindikatoren zei-
gen einen Transport in Richtung N oder NW, was einer Abschiebung mit dextraler 
Komponente an der St. Helena-Linie entspricht (Abb. 37c). In den Mylonitbän-
dern, die den Orthogneis der Ulten-Einheit im Liegenden der Hauptstörung defor-
mieren, ist hingegen eine WNW-gerichtete Bewegung nachweisbar. Die Falten, 
welche die mylonitsche Folation deformieren, sind manchmal mit kleinen Über-
schiebungen assoziiert, die einen Transport Top SW anzeigen. Diese Strukturen, 
die nach der Bildung der Störungszone entstanden, legen eine spätere Reaktivie-
rung der St. Helena-Linie als sinistrale Seitenverschiebung nahe. 

Das Alter der St. Helena-Linie ist unbekannt – bis dato gibt es keine geochro-
nologischen Daten aus den entsprechenden Störungsgesteinen. An der Störung 
grenzen zwei Grundgebirgseinheiten aneinander, deren Glimmer prä-alpine Rb/
Sr-Alter ergeben (THÖNI, 1981; SPIESS et alii, 2001). Der für die St. Helena-Linie 
ermittelte Schersinn entspricht jenem der Rumo-Linie; daher kann man anneh-
men, dass die zwei Störungen ungefähr gleich alt sind. Weiter südwestlich, im 
Blatt „Rabbi“, müsste diese Struktur in der Val Clapa-Linie ihre Fortsetzung fin-
den (Abb. 1), welche die Ulten- von der Tonale-Einheit trennt. 
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1.4. - ST. VIGIL-LINIE

Unter diesem Namen wurden jene Störungen zusammengefasst, welche die 
Ortler-Decke im Hangenden von der Tonale-Decke im Liegenden trennen (Abb. 
2). Diese Struktur wurde von DAL PIAZ (1942) sowie von  LORENZONI & ZA-
NETTIN LORENZONI (1969) im Bereich des Vigiljochs/Giogo di S. Vigilio, gleich 
nördlich des Untersuchungsgebietes (Marlinger Joch – “linea del Giogo di Mar-
lengo-S. Vigilio”) beschrieben. Hier trennt die St. Vigil-Linie Kynit-führende 
Glimmerschiefer mit wenig Sillimanit im SE von feinkörnigen Glimmerschiefern 
mit Biotit und Muskovit im NW. Nach SPIESS et alii (2001) wäre die St. Vigil-Li-
nie der südliche Abschnitt der Passeier-Linie (“Southern Passeier fault”), an dem 
die Pejo-Linie kurz nach der Intrusion der oligozänen Magmen (32 Ma) sinistral 
transpressiv versetzt wurde. Dieselben Autoren gehen davon aus, dass der hori-
zontale Versatz 20 km beträgt, während der vertikale Versatz unter 10 km liegen 
müsste. VIOLA et alii (2001) widersprechen zum Teil der Hypothese von SPIESS et 
alii (2001) und sehen die südliche Fortsetzung der Passeier-Linie im nördlichen 
Teil der Judikarien-Linie (Abb. 1). Der sinistrale Versatz betrage dabei 15-20 km. 
Im Blatt „Eppan“ liegt die meist mit 50-60° nach WNW einfallende Hauptstörung 
unter einem mächtigen Horizont von granitoiden Othogneisen mit Augen-Textur 
(OOR). Nahe dem Kontakt zeigen die Orthogneise eine protomylonitische Struk-
tur, die mit einer Destabilisierung der Biotite, die in Chlorit und opake Minerale 
umgewandelt wurden, und einer Serizitisierung der Feldspäte einhergeht. Wei-
ters erkennt man deutlich die Deformation und dynamische Rekristallisation der 
Quarze bei niedrigen Temperaturen. 

Im Hangenden der Orthogneis (OOR) treten weitere mylonitische und katak-
lastische Scherzonen mit komplexen Geometrien auf. Die markantesten Mylonite 
finden sich in den Paragneisen, Pegmatiten und Quarziten der Ortler-Campo-De-
cke im Bereich zwischen Ortler und Stafflertal. Es ist bemerkenswert, dass die 
Deformation lokal bei relativ hohen Temperaturen stattfand. Speziell die mylo-
nitischen, Turmalin-führenden Quarzite sind dadurch charakterisiert, dass Biotit 
in den Scherbändern stabil bleibt, was eine Temperatur von mindestens 400° C 
anzeigt (Abb. 37d). Die Lineationen dieser Mylonite zeigen ein duchschnittliches 
Streichen von N220 und ein Abtauchen mit 15° auf einer mit 45° nach SE ein-
fallenden Foliation (Abb. 38). Anhand der C’-Typ Scherbänder in den myloniti-
schen Quarziten (Abb. 37d), sowie aufgrund der Form und kristallographischen 
Regelung der Quarzkörner konnte ein dextraler Schersinn bestimmt werden. VI-
OLA et alii (2001) beschreiben für die Thurnstein-Mylonite ebenfalls einen dex-
tralen Schersinn, in Verbindung mit einem Deformationsregime bei recht hohen 
Temperaturen. Andere Mylonitbänder, die vor allem im nördlichen Abschnitt 
des Untersuchungsgebietes auftreten, zeigen eine Transportrichtung nach WSW 
(N250) und eine leicht nach NW einfallende Foliation. Auch diese Deformation 
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bei niedrigen Temperaturen wurde von VIOLA et alii (2001) in den Thurnstein-
Myloniten beschrieben. Außer Mylonitbändern treten am Top der Orthogneise 
(OOR) auch kataklastische und kataklastisch-mylonitische Bereiche auf, die mit 
75-80° nach NW einfallen. Sie sind in der Umgebung des Ortler gut sichtbar und 
dokumentieren die Deformation bei niedrigen Temperaturen.

Das Alter der Hauptdeformation an der St. Vigil-Linie wurde mit 40Ar/39Ar 
und Rb/Sr an Glimmern bestimmt (SPIESS et alii, 2001). Demnach war die St. 
Vigil-Linie nach dem Oligozän als sinistrale Seitenverschiebung aktiv. Die Mylo-
nite im Hangenden des Orthogneis-Bandes sind wahrscheinlich älter. Sie könnten 
auf die Oberkreide zurückgehen, da ähnliche Lithologien Biotit Rb/Sr-Abkühl-
alter von 73±1 Ma ergaben (SPIESS et alii, 2001). Schlussendlich kann die St. 
Vigil-Linie als komplexe Struktur interpretiert werden, die nach der Oberkreide 
die Pejo-Linie versetzt hat. Die Entwicklung dieser Störung kann teilweise mit 
jener der Jaufen-Linie verglichen werden (Abb. 1), die ihre nördliche, von der 
Passeier-Linie versetzte Fortsetzung sein könnte.

1.5. - VÖLLANER LINIE

Die Völlaner Linie ist eine bedeutende Störung mit sinistral transpressiver Be-
wegung. Die Störungsfläche steht meist steil (45-70°) und streicht durchschnitt-
lich NNE-SSW. Sie verläuft ungefähr parallel zur Nördlichen Judikarien-Linie, 
4-5 km weiter östlich innerhalb des Südalpins. Im zentralen Abschnitt streicht die 
Linie fast N-S und bringt die permischen Vulkanite im Westen in Kontakt mit den 
mesozoischen Sedimenten im Osten. 

Weiter im Norden verläuft die Störung NNE-SSW. Hier liegen westlich der 
Störung Quarzphyllite der Brixen-Einheit und Kreuzberg-Granodiorit, östlich die 
permischen Vulkanite und die permomesozoische Sedimentabfolge. Im Bereich 
Völlan ist die Werfen-Formation im Liegenden stark verfaltet, wobei die Falten-
achsen E-W bis ENE-WSW verlaufen. Außerdem wird die Völlaner Linie von 
kleinen nordvergenten Überschiebungen versetzt. Im selben Gebiet wird die Foli-
ation oft direkt an der Störung steilgestellt bis überkippt und so mit der Störungs-
fläche parallelisiert. Hier bilden meist eine oder mehrere diskrete Störungsflächen 
mit assoziierten geringmächtigen Kataklasezonen die Völlaner Linie. Weiter im 
Süden (Gampenpass/Passo Palade) verlaufen mehrere, subparallele Störungen, 
welche tektonische Linsen von stark deformierten, permischen und unter- bis mit-
teltriassischen Sedimenten begrenzen.

Südlich von Castelfondo (Traversara) biegt die Völlaner Linie nach NE-SW 
um und verläuft innerhalb der triassischen Sedimente. Dabei tritt im Hangenden 
eine breite frontale Rampe zu Tage, während im Liegenden eine mächtige Katak-
lasezone in den Dolomiten (Contrin- und Schlern-Fm. und Hauptdolomit) entwi-
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ckelt ist, die den ganzen Osthang des Monte Ozol prägt. Südlich der geänderten 
Streichrichtung nach NE-SW wird ein Teil der Kompression an SE-vergenten 
Aufschiebungen und sinistral transpressiven Störungen aufgenommen, während 
sich N-S orientierte transpressive Störungen und Seitenverschiebungen in der 
Scaglia Rossa fortsetzen. 

Im südlichsten Abschnitt, bei Revò, ist die Völlaner Linie an der Oberfläche 
als blinde Übeschiebung (fault-propagation fold) ausgebildet, wodurch im Han-
genden eine weite Antiklinale und im Liegenden eine sanfte Synklinale entsteht 
(die terrassierte Mulde des Nonstals). Es ist anzunehmen, dass im Nonstal die 
Sedimentabfolge in anisischen Sedimenten abgeschert wurde, da sich die Verkür-
zung an der Völlaner Linie nach SW bis zu den Überschiebungen des Roen und 
von Vigo di Ton-Tramin im Blatt „Mezzolombardo“ fortsetzt. Das Fehlen be-
deutender Verdoppelungen in der Sedimentabfolge südöstlich der Völlaner Linie 
wurde in der Bohrung Mollaro 1 (außerhalb der Karte, auf Blatt „Mezzolombar-
do“) nachgewiesen (VAN HILTEN, 1960).

Zwischen Platzers und Bad Völlan wird die Völlaner Linie um ca. 600 m 
sinistral versetzt. Die weite Verbreitung glazialer Ablagerungen erlaubt es jedoch 
nicht, die Umstände dieses Versatzes genauer zu klären: die auf der Karte darge-
stellte Lösung nimmt eine steile, NW-SE streichende sinistrale Seitenverschie-
bung an, die sich bis zur Südflanke des Gallbergs/Monte Gall fortsetzt. Während 
der finalen kompressiven Phase der Völlaner Linie müsste diese Fläche als synki-
nematische Transferstörung fungiert haben.

1.6. - TRENTO-CLES-LINIE

Die Sedimentabfolge im Liegenden der Nördlichen Judikarien-Linie ist im 
südöstlichen Bereich des Blattes „Eppan“ von einem System subparalleler, NNE-
SSW orientierter Störungen geprägt, bei denen es sich um ererbte Strukturen ei-
ner mesozoischen Dehnungstektonik handelt. Diese Zone bildet das nördliche 
Ende der Trento-Cles-Linie, die den gesamten Westhang des Nonstales durch-
zieht. Zwischen Praghena und Rumo liegen die Nördliche Judikarien- und die 
Trento-Cles-Linie sehr nahe beieinander (sie laufen hier zusammen) und die Se-
dimentbedeckung tritt hier in einer schmalen tektonischen Schuppe zwischen dem 
Grundgebirge im Westen und der permo-triassischen Bedeckung im Osten auf. 
Südlich des Blattes „Eppan“ wird der Abstand zwischen den Störungen größer, 
da dort die Trento-Cles-Linie in N-S Richtung verläuft. An dieser Störung treten 
bedeutende Mächtigkeits- und Faziesänderungen vor allem in den norisch-juras-
sischen Einheiten auf. Östlich der Linie fehlen die unterjurassischen Plattform-
karbonate, sodass die pelagischen Kalke des Rosso Ammonitico Veronese, der 
Maiolica-Formation oder der Scaglia Variegata Alpina direkt auf dem Hauptdo-
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lomit liegen. Auch die triassischen Formationen zeigen deutlich geringere Mäch-
tigkeiten. Die Trento-Cles-Linie entstand aus einem wichtigen paläotektonischen 
Lineament, das zwischen Obertrias und Jura aktiv war. Das ursprüngliche Stö-
rungssystem wurde allerdings intensiv reaktiviert und von der neogenen Tektonik 
invertiert, sodass die älteren Geometrien nur mehr schwer zu erkennen sind. Die 
nahe der Trento-Cles-Linie gemessenen Störungsflächen legen eine sinistral sei-
tenverschiebende Kinematik in Zusammenhang mit einer NNW-SSE gerichteten 
Verkürzung nahe (PROSSER, 2000). 

1.7. - UNTERGEORDNETE STRUKTUREN INNERHALB DES SÜDALPINS

Der große Bereich zwischen der Völlaner Linie und dem Etschtal ist von einer 
flachen Monoklinale geprägt, in der die permomesozoische Abfolge mit max. 30° 
nach S bzw. SW einfällt.

Diese Monoklinale wird von zahlreichen steilstehenden Störungen mit ge-
ringen Versätzen gegliedert: viele davon verlaufen NNE-SSW, d.h. parallel zur 
Nördlichen Judikarien-Linie und Völlaner Linie. 

Eine zweite Gruppe von Störungen ist NW-SE bis WNW-ESE orientiert. Es 
handelt sich meist um dextrale Seitenverschiebungen, die besonders deutlich im 
südöstlichen Teil des Kartenblattes entwickelt sind. Ein typisches Beispiel sind 
die zwei subparallelen Störungen, die den weiten Kessel von Fondo und Ruffrè 
prägen. Diese steil stehenden (70°) Seitenverschiebungen wurden mehrfach re-
aktiviert und in ihrer Kinematik invertiert (Ruffrè-Linie). Sie dienen als laterale 
Transferstörungen der SE-vergenten Rampenüberschiebungen des Roen und von 
Vigo di Ton-Tramin, die im südlich anschließenden Blatt „Mezzolombardo“ auf-
geschlossen sind. Zur selben Phase gehören einige SE-gerichtete Aufschiebungen 
östlich des Mendelpasses, die lokal zu einer Verdoppelung der untertriassischen-
anisischen Abfolge führten.  

Eine wichtige nordvergente Aufschiebung wurde zwischen Nals und der Nord-
flanke des Gallbergs/Monte Gall angetroffen. Sie ist am Nordosthang desselben 
gut zu erkennen: nach der geometrischen Rekonstruktion handelt es sich um eine 
sehr flach nach Süden einfallende Fläche, an der das Voltago-Konglomerat auf die 
Contrin-Formation aufgeschoben wurde. Etwas weiter östlich kam entlang dieser 
Fläche der Untere Sarldolomit auf dem Voltago-Konglomerat zu liegen. 

Östlich des Prissianer Baches wird diese Struktur von einer steilen (70°), 
nordvergenten und E-W streichenden Fläche abgelöst, an der die Nals-Formation 
den Grödener Sandstein überschiebt. Man kann diese Fläche bis in die Ortschaft 
Nals verfolgen, wo sie unter die fluviatilen Ablagerungen des Talbodens abtaucht. 
Auf der anderen Seite des Etschtals bildet eine ebenfalls E-W streichende Störung 
zwischen Terlan und dem Margarethen Bach eine mögliche Fortsetzung dieser 
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Struktur. Entlang des Prissianer Baches findet der Transfer zwischen der wenig 
geneigten Fläche im Westen (Flachbahn) und der steilen Rampe im Osten an einer 
subvertikalen sinistralen Störung mit NNE-SSW Orientierung statt. Die entlang 
dieser Störungsfläche aufgeschlossene Werfen-Formation ist komplex verfaltet 
und zeigt NW-SE streichende und nach NW abtauchende Faltenachsen.

1.8. - INTERNSTRUKTUR DER OSTALPINEN EINHEITEN

In der Nähe der Nördlichen Judikarien-Linie ist die Schieferung meist planar 
und subparallel zum tektonischen Kontakt orientiert. Mit zunehmender Entfer-
nung von der Störung wird die Schieferung von mehreren Faltensystemen ver-
formt, die im Gebiet des Val di Sole (Blatt 1:50.000 „Malè“) zu den so genannten 
„Schlingen-Strukturen“ führen (SCHMIDEGG, 1936; ANDREATTA, 1948b). Schlin-
gen entstehen durch die Überlagerung zweier Faltungsphasen mit ca. orthogonal 
orientierten Achsen und „Dom und Becken“-Interferenzmustern (MARTIN et alii, 
1991; VIOLA et alii, 2003). Im Blatt „Eppan“ ist die Geometrie der Faltenstruktu-
ren einfacher, da die Faltensysteme in den meisten tektonischen Einheiten koaxial 
und ca. NE-SW orientiert sind (Abb. 39). 

Im Folgenden werden Geometrie und Kinematik für jede Einheit des Ostal-
pins beschrieben.  

1.8.1. - Ortler-Campo-Decke

Die regionale Schieferung in den Glimmerschiefern ist eine S2-Schieferung, 
parallel zu den Achsenebenen und der Krenulation der Phase D2. Die D2-Struktu-
ren findet man vor allem in den quarzitischen Niveaus oder dort, wo die regionale 
Schieferung in einem großen Winkel zum lithologischen Lagenbau der ersten Fo-
liation (S1) steht. Die Scharnierlinien der D2-Falten, im Aufschluss meist gut er-
kennbar, liegen subhorizontal und ihre Orientierung variiert von E-W bis NE-SW 
(Abb. 39). Die Achsenebenen sind parallel zur S2-Schieferung und fallen flach 
nach NW ein. Die Verteilung der Polpunkte der regionalen Schieferungsflächen, 
die sich um eine ENE-WSW orientierte Achse gruppieren (Abb. 39), dokumen-
tiert eine spätere Faltungsphase, die als D3 bezeichent wird. Die zu dieser Phase 
gehörenden Strukturen sind im Aufschluss schwer zu erkennen, da die D3-Fal-
ten von Wellenlängen zwischen mehreren hundert Metern und einem Kilometer 
charakterisiert sind. Die Orientierung der wenigen gemessenen Scharnierlinien 
entspricht – trotz starker Streuung – ungefähr jener der aus der Verteilung der S2-
Schieferung erhaltenen Achsen. Die größte Unregelmäßigkeit kann man links des 
Kirchbaches, nördlich der Falkomai Alm erkennen, wo die Scharnierlinien der 

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



157

Abb. 39 – Diagramme der Faltenstrukturen im ostalpinen Grundgebirge. 1: Tonale-Einheit im Han-
genden der Nördlichen Judikarien-Linie; 2: Hochgradig metamorpher Anteil der Ulten-Einheit in der 
Umgebung der Mandelspitz; 3: Hochgradig metamorpher Anteil der Ulten-Einheit in der Umgebung 
der Hochwart; 4: Ortler-Campo-Decke; 5: Tonale-Einheit im Hangenden der St. Vigil-Linie; 6: mit-
telgradig metamorpher Anteil der Ulten-Einheit. 
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Falten eine anomale Orientierung mit N-S zeigen. Da Interferenzmuster fehlen, 
kann man vermuten, dass es sich dabei um eine lokale Variation der D3-Struktu-
ren handelt. Es ist jedoch nicht auszuschließen, dass die N-S orientierten Falten 
zu einer anderen Deformationsphase gehören. Obwohl die Scharnierlinien der D3 
und D2-Falten ähnlich orientiert sind (ca. NE-SW), stehen die Achsenebenen der 
D3-Strukturen subvertikal. Das bedingt lokal das Auftreten von Typ 3 Interferen-
zen nach RAMSAY (1967). Das absolute Alter der Strukturen in der Ortler-Campo-
Decke kann nicht genau bestimmt werden. Die Falten der D3-Phase werden am 
Top der Orthogneise (OOR) von der St. Vigil-Linie tektonisch abgeschnitten. Die 
alpidische Überprägung der Ortler-Campo-Decke ist in jedem Fall durch oberk-
retazische Abkühlalter an Glimmern dokumentiert. Man kann also vermuten, dass 
auch die D3-Falten alpidisches Alter haben. 

1.8.2. - Tonale-Decke

Die Falten in dieser Einheit zeigen ähnliche Geometrien wie oben beschrie-
ben, aber die Deformationsereignisse sind mit jenen der Ortler-Cmapo-Decke 
nicht immer korrelierbar. Im Migmatit-Komplex der Ulten-Einheit kann man eine 
erste Generation geschlossener oder isoklinaler Falten (D2) erkennen, welche die 
erste Schieferung verfalten (S1). Diese Falten wurden vor allem in den stromati-
schen Migmatiten beobachtet (TUGb), wo sie die Foliation S1 parallel zur zweiten 
Foliation (S2) überprägen. In den Granat-Kyanit-führenden Paragneisen (TUG) 
verformen diese D2-Falten lokal die mylonitische Foliation (S1). Die Scharnier-
linien streichen NNE-SSW (Abb. 39) und tauchen flach nach SSW ab. Die D2-
Falten verlaufen fast parallel zur mineralogischen Lineation auf den Foliationsflä-
chen der Paragneise (TUG). Diese Lineation entsteht durch die Hauptschieferung 
von Quarz und Kyanit. Die Hauptschieferung der Migmatite und Gneise wurde 
später von offenen Falten mit Wellenlängen im zehner Meter bis Kilometerbe-
reich verformt. Die Verteilung der Polpunkte der Hauptschieferung zeigt eine 
flach nach SSW abtauchende Achse (Abb. 39). Die großräumigen Falten mit 
subvertikalen oder leicht nach WNW einfallenden Achsenebenen verfalten den 
Kontakt zwischen den stromatischen Migmatiten und den Granat-Kyanit-führen-
den Paragneisen. Weiters gibt es Taschenfalten (sheath folds) im Meter-Maßstab, 
die im Aufschluss gut erkennbar sind. Im Bereich der Hochwart können Typ 3 
Interferenzmuster (RAMSAY, 1967) zwischen den D2- und D3-Falten beobachtet 
werden. Die Richtung der Achsen ist zwar dieselbe, aber die Achsenebenenflä-
chen schneiden sich in einem großen Winkel. Die D3-Strukturen, die den Migma-
tit-Komplex verformen, sind mit Sicherheit variszischen Alters, da sie von peg-
matitischen Gängen permischen Alters durchschlagen werden. Diese drangen in 
den Kurzschenkel der asymetrischen Falten ein. Daraus kann man schließen, dass 
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im hochgradig metamorphen Abschnitt der Ulten-Einheit die alpidische Tektonik 
vor allem kataklastisch-mylonitische Scherzonen entstehen ließ. In einigen Fällen 
können diese Scherzonen mit den Hauptstrukturen innerhalb der ostalpinen Ein-
heiten in Verbindung gebracht werden. 

Im mittelgradig metamorphen Abschnitt der Ulten-Einheit ist die Deforma-
tion komplexer und die alpidische Tektonik gewinnt an Bedeutung, vor allem 
nahe dem Kontakt zur Tonale-Einheit. Ein typisches Beispiel dafür sind die Au-
gengneisbänder (TUOa), in denen eine N320° orientierte Krenulation ausgebil-
det ist. In den Achsenebenen der Krenulation tritt lokal eine Schieferung auf, 
assoziiert mit einer dynamischen Rekristallisiation bei niedrigen Temperaturen. 
Im großen Maßstab erkennt man, dass die regionale Schieferung von Falten mit 
einer subvertikalen und NE-SW-orientierten Achsenebene überprägt wurde (Abb. 
39). Es handelt sich wahrscheinlich um spät entstandene Strukturen, die auch zur 
Verfaltung der mylonitische Schieferung der St. Helena-Linie führten.

Die Paragneise der Tonale-Einheit zeigen teilweise eine ähnliche Deformation 
wie die mittelgradig metamorphen Abschnitte der Ulten-Einheit. Im Bereich des 
Faidenberg/M. Faiden sieht man, dass die Hauptschieferung eine S2-Schieferung 
ist, parallel zur Achsenebene der Isoklinalfalten D2. Da es nur wenige geeigne-
te Aufschlüsse gibt, konnten nicht viele Scharnierlinien gemessen werden (Abb. 
39). Ihre Orientierung variiert von E-W bis NE-SW. Die regionale Schieferung 
wird von Falten und Krenulationen der D3-Phase - lokal bildet sich auch eine 
Schieferung - verformt. Im Bereich des Faidenberg variiren diese Strukturen stark 
zwischen E-W und N-S, die Hauptrichtung ist NW-SE orientiert. Die Achsenebe-
nen fallen mit ca. 40° nach NW ein. Im nördlichen Abschnitt der Tonale-Einheit, 
gut sichtbar bei St. Helena, verlaufen die Falten, welche die Hauptschieferung 
verformen, hingegen in Richtung N220°-240°.

2. - STRUKTURELLE ENTWICKLUNG

Im kartierten Gebiet finden sich Strukturen, die äußerst wichtig sind für das 
Verständnis der tektonischen Entwicklung der Alpen, so z.B. die Nördlich Judi-
karien-Linie und die Störungen in den ostalpinen Einheiten. Die Entstehung der 
Alpen beginnt in der Unterkreide (ca. 100 Ma; MILLER & THÖNI, 1997) mit der 
Platznahme tektonischer Einheiten im östlichen Abschnitt des Gebirgszuges. In 
der Oberkreide (ca. 70-80 Ma; MÜLLER et alii, 2001) erfolgte im ostalpinen De-
ckenstapel Dehnungstektonik und zeitgleich die Bildung der Gosau-Becken mit 
den entsprechenden Sedimentfüllungen (NEUBAUER et alii, 1995). Im Eozän bis 
unteren Oligozän kommt es in den Alpen erneut zu kompressiver Tektonik mit 
nordvergenten Überschiebungen (FROITZHEIM et alii, 1997; VIOLA et alii, 2003). 
Die anhaltende Konvergenz und Verkürzung des Gebirges führten im oberen Oli-
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gozän–unteren Miozän zu enormen dextral transpressiven Bewegungen an der 
Insubrischen Linie (SCHMID et alii, 1989). Etwa zeitgleich zur transpressiven Tek-
tonik bildete sich die Brenner-Linie (SELVERSTONE, 1988), die als flache Absch-
giebungsfläche die westliche Grenze des Tauernfensters markiert (Abb. 40). Im 
selben Zeitraum wurden auch die Südalpen signifikant in die kompressive Tek-
tonik miteinbezogen. Dies ist vor allem in der Lombardei gut dokumentiert, wo 
Überschiebungen die Ablagerung von Konglomeraten – der so genannten „Gon-
folite“ (ROURE et alii, 1990) - steuern. Im mittleren–oberen Miozän erreicht die 
Kompressionstektonik ihren Höhepunkt. Zu diesem Zeitpunkt erfolgte die Einen-
gung in den Südalpen in NNW-SSE-Richtung (“Valsugana-Phase”; CASTELLARIN 
et alii, 1992). Im Laufe des Miozän wird die Nördliche Judikarien-Linie mit einer 
sinistral transpressiven Kinematik reaktiviert (PROSSER, 1992; 1998; VIOLA et alii, 
2001). Diese Reaktivierung steht in Zusammenhang mit den Bewegungen an der 
Passeier-Linie (17 Ma; MÜLLER, 1998) und der Südlichen Judikarien-Linie (Abb. 
40). Die letzte Kompression (oberes Miozän – Pliozän?) ist von einer Verkürzung 
in WNW-ESE-Richtung geprägt, die man vor allem im Judikarien-System beob-
achten kann (CASTELLARIN et alii, 1987; CASTELLARIN & CANTELLI, 2000).

Die Hauptproblematik hinsichtlich der tektonischen Entwicklung des Gebie-
tes liegt in der Bedeutung der Nördlichen Judikarien-Linie, die unterschiedlich 
interpretiert wurde. Einige Autoren (TREVISAN, 1938; DE SITTER, 1956; LAUB-
SCHER, 1971, 1988, OGNIBEN, 1986; SCHÖNBORN, 1992) nehmen an, dass diese 
Struktur die ursprünglich gerade verlaufende Insubrische Linie versetzt hat. Der 
geschätzte horizontale Versatz an der Judikarien-Linie beträgt nach LAUBSCHER 
(1990) 80 km. Nach anderen Interpretationen habe es an der Judikarien-Linie 
keine bedeutende Seitenverschiebung gegeben. Nur im südlichen Abschnitt der 
Störung sei der Bereich des Adamello gehoben worden (VECCHIA, 1957, BONI, 
1964; VAN BEMMELEN, 1966; CASTELLARIN & SARTORI, 1980). Jene Autoren, die 
das zweite Modell befürworten, nehmen an, dass sich das Judikarien-System ent-
lang von ererbten Strukturen aus der mesozoischen Dehnungstektonik gebildet 
hat. Diese Extensionstektonik führte in den Südalpen zur Öffnung der Neotethys 
(CASTELLARIN, 1972; BERTOTTI et alii, 1993). Andere vererbte Strukturen können 
auf die alpidische Tektonik in der Kreide zurückgehen, die in der Lombardei und 
im Judikarien-System wirksam war (DOGLIONI & BOSELLINI, 1987; CASSINIS & 
CASTELLARIN, 1988; BERSEZIO & FORNACIARI, 1988; CASTELLARIN et alii, 1992). 
Das Auftreten von siliziklastischen Turbiditen am Ostrand der Judikarien-Linie, 
die in Fazies und Alter jenen in der Lombardei entsprechen, stützt diese Hypothe-
se einer Reaktivierung kretazischer Strukturen (CASTELLARIN, 1976).  

Neuere Arbeiten zeigen, dass die Seitenverschiebung an der Judikarien-Linie 
ca. 20-30 km beträgt (PROSSER, 1992, 1998; PICOTTI et alii, 1995; VIOLA et alii, 
2001). Das entspricht ungefähr dem Wert, um den die Passeier-Linie vermutlich 
sinistral versetzt wurde (SPIESS et alii, 2001). Dieser Versatzbetrag deutet jedoch 
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darauf hin, dass die Insubrische Linie vor den sinistralen Bewegungen an der 
Judikarien-Linie, die ab dem unteren-mittleren Miozän stattfanden, nicht eine ge-
rade Linie war.

2.1. - TEKTONISCHE ENTWICKLUNG DER OSTALPINEN EINHEITEN

Die Struktur der ostalpinen Einheiten ist das Ergebnis der Überprägung eines 
variszischen Grundgebirges durch die alpidische Gebirgsbildung. Die Deforma-
tion und Faltenstrukturen im Migmatit-Komplex der Ulten-Einheit sind auf die 

Abb. 40 –Tektonische Übersicht (eingerahmt das Blatt „Eppan“). Legende: Pianura Padana = Poebe-
ne; Alpi Meridionali = Südalpen; Plutoni terziari = tertiäre Plutone; Austroalpino = Ostalpin; Pen-
nidico = Penninikum; Faglie = Störungen; sovrascorrimenti = Überschiebungen; Faglie normali= 
Abschiebungen; Faglie normali mesozoiche = mesozoiche Abschiebung..    
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variszische Orogenese zurückzuführen, die in diesem Bereich auf 330 Ma datiert 
wurde (TUMIATI et alii, 2003). Vor allem die für die Ulten-Einheit typische hoch-
gradige Metamorphose ist ein Anzeichen für eine variszische Subduktionszone. 
Die Peridotite innerhalb des Migmatit-Komplexes stammen wahrscheinlich vom 
Mantelkeil oberhalb der subduzierten Platte. Die Peridotite wurden später in die 
Metapelite eingeschuppt und erfuhren hier eine eklogitfazielle Metamorphose 
(GODARD et alii, 1996). Das teilweise Aufschmelzen des Grundgebirges hängt 
mit einer Druckabnahme und somit mit der Hebung der subduzierten metapeli-
tischen Gesteine nach Erreichen des Metamorphosehöhepunktes zusammen. In 
diesen Kontext ist auch die Bildung einer Scherzone verständlich, die durch die 
Granat-Kyanit-führenden Paragneisen dokumentiert ist. Die Falten (D3), welche 
die Schieferung der Migmatite und der Paragneise verfalten, könnten durch Krus-
tendehnung während der letzten Hebungsphase des hochgradig metamorphen 
Grundgebirges entstanden sein. Die Hebung der Ulten-Einheit während der varis-
zischen Entwicklung muss relativ schnell von statten gegangen sein. Das zeigt die 
Erhaltung der Hochdruck-Paragenese in den Peridotiten und den metapelitischen 
Gesteinen.

Die alpidische Tektonik ist in den mittelgradig metamorphen Abschnitten der 
Ulten-Einheit, d.h. in der Tonale-Einheit, und der Ortler-Campo-Decke, deutli-
cher ausgebildet. Die ältesten alpidischen Strukturen sind die Scherzonen am Top 
der mächtigen Orthogneise (OOR) in der Ortler-Campo-Decke. Diese Strukturen 
sind bei relativ hohen Temperaturen entstanden und haben wahrscheinlich kreta-
zisches Alter. Dieses Alter legen radiometrische Datierungen von Glimmern nahe 
(SPIESS et alii, 2001), die aus Proben nahe der Orthogneise (OOR) stammen. Man 
kann also vermuten, dass diese Scherzonen auf die Platznahme der ostalpinen 
Einheiten mit Beginn in der Unterkreide zurückgehen. Eine analoge Deformati-
on, mit W-gerichtetem Transport, wurde im Liegenden der Pejo-Linie von VIOLA 
et alii (2003) beschrieben. 

Die Rumo-Linie geht auf eine Dehnungstektonik im Paleozän zurück, die das 
ostalpine Grundgebirge nach der Platznahme der tektonischen Haupteinheiten er-
fasste (MÜLLER et alii, 2001). Die Rumo-Linie zeigt charakteristische Analogien 
zur St. Helena-Linie, die ebenfalls einen N-NW gerichteten Transport und bei 
niedrigen Temperaturen entstandene Mylonite aufweist. Zur selben Deformation 
gehören auch die Scherzonen im Orthogneis der Ulten-Einheit, im Liegenden der 
St. Helena-Linie und NW-SE orientierte, lokal eine Schieferung bildende Krenu-
lationen. Letztere treten in der Tonale-Einheit und den mittelgradig metamorphen 
Abschnitten der Ulten-Einheit auf. 

In den Kristallineinheiten an der linken Seite des Ultentals kann man im Auf-
schluss und großräumig D3-Falten erkennen, deren Scharnierlinien hauptsächlich 
NE-SW (N240°) orientiert sind. Diese Strukturen sind mit einer nordvergenten 
Einengung kompatibel, die ab dem Eozän in den ostalpinen Einheiten wirksam 
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war. Dieselben Falten findet man auch in den Myloniten der St. Helena-Linie, 
deren Orientierung stark variieren.

Die St. Vigil-Linie zeigt ähnliche Eigenschaften wie die Jaufen-Linie (Abb. 
40; SPIESS, 1995) und die Thurnstein-Mylonite (VIOLA, 2001). Sie durchschnei-
det eine ältere, oberkretazische Dehnungsstruktur, deren Alter nordwestlich des 
tektonischen Kontaktes nachgewiesen ist. Die sinistrale Bewegung der St. Vigil-
Linie kann ins Oligozän gestellt werden und erfolgte zeitgleich mit der Brenner-
Abschiebung (Abb. 40).

2.2. - DIE PLATZNAHME DER „TONALIT-LAMELLEN“ ENTLANG DER NÖRDLICHEN JU-
DIKARIEN-LINIE UND DIE INSUBRISCHE PHASE (OBERES OLIGOZÄN–UNTERES 
MIOZÄN)

Die Nördliche Judikarien-Linie ist ab dem Oligozän aktiv (29-32 Ma; MÜLLER 
et alii, 2001). Das zeigen Rb/Sr-Alter aus Seriziten und Chloriten der Mylonite 
von Proveis/Proves. Die Bewegungsindikatoren in denselben Myloniten weisen 
auf eine E-vergente Überschiebung der ostalpinen Einheiten auf das Südalpin hin 
(PROSSER, 1992, 1998). Rb/Sr-Datierungen von Biotiten (28±1 Ma; MARTIN et 
alii, 1993) zeigen, dass die Intrusion tonalitischer und quarzdioritischer Magmen 
(TLG) entlang der Nördlichen Judikarien-Linie während dieser Deformations-
phase stattfand. Die „Tonalit-Lamellen“ weisen eine Foliation auf, die im festen 
Zustand bei hohen Temperaturen entstanden ist. Das zeigt, dass die Deformation 
auch nach der vollständigen Kristallisation des Magmas anhielt. Radiometrische 
Alter zwischen 30 und 23 Ma aus den mylonitschen Kalken bestätigen diese 
Annahme (MÜLLER et alii, 2001) und weisen darauf hin, dass die Deformation 
mindestens bis zur Oligozän-Miozän-Grenze anhielt. Die Tonalite des nördlichen 
Abschnitts des Adamello-Batholiths (Presanella Pluton) zeigen ähnliche Defor-
mationen und Alter wie die „Tonalit-Lamellen“ der Nördlichen Judikarien-Linie. 
Das Auftreten deformierter Mylonite bei hohen Temperaturen (WERLING, 1992; 
STIPP et alii, 2002) deutet daruf hin, dass die Tonalite während der dextralen Be-
wegung an der Tonale-Linie aufgedrungen sind. Die Daten zur Kinematik und 
zum Magmatismus entlang der Insubrischen Linie legen nahe, dass die Nördliche 
Judikarien-Linie im oberen Oligozän-unteren Miozän hauptsächlich Einengungs-
tektonik erfahren hat. Die Nördliche Judikarien-Linie kann als eine transpressive 
Störungsfläche der Insubrischen Linie interpretiert werden, die in den E-W strei-
chenden Abschnitten von dextralen Blattverschiebungen geprägt ist.
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2.3. - DIE TEKTONISCHE ENTWICKLUNG DER SÜDALPEN

2.3.1. - Die Valsugana-Phase (mittleres-oberes Miozän)

In den Südalpen sind jene Störungssysteme am häufigsten, die eine maximale 
Einengungsrichtung in NNW-SSE-Richtung aufweisen. Diese Störungen können 
mit der Aktivierung der Nördlichen Judikarien-Linie und der Völlaner Linie als 
sinistrale Seitenverschiebungen in Verbindung gebracht werden. Im Zuge dieser 
Deformation entstanden in den südlichen Abschnitten des Blattes „Eppan“ Schie-
ferung, Falten, und Störungen. Im nördlichen Segment der Nördlichen Judikari-
en-Linie treten diskontinuierliche Mylonitzonen mit sinistralen Bewegungssinn 
auf, analog zu jenen der Passeier-Linie (VIOLA et alii, 2001). Während dieser 
Deformationsphase erhält die Nördliche Judikarien-Linie ihre heutige Geomet-
rie mit bedeutenden horizontalen und vertikalen Versätzen. Die Lateralbewegung 
setzt sich in Richtung Norden entlang der Passeier-Linie fort, während sie im Sü-
den von der Trento-Cles-Linie aufgenommen wird. Die Trento-Cles-Linie trans-
feriert einen Teil der sinistralen Komponente der Nördlichen Judikarien-Linie in 
die Überschiebungen der Brenta Gruppe (Abb. 40). Im Bereich des Zusammen-
treffens der Trento-Cles-Linie und der Nördlichen Judikarien-Linie entstehen ei-
nige tektonische Schuppen, wie zum Beispiel zwischen Rumo und Proveis. Diese 
Schuppen bestehen aus ähnlichen Sedimentabfolgen wie im westlichen Abschnitt 
der Brenta Gruppe. Weiters werden die „Tonalit-Lamellen“ von ihren Kontaktau-
reolen abgeschert und entlang der Nördlichen Judikarien-Linie zerlegt. 

Der südöstliche Bereich des Blattes „Eppan“, SE’ von Fondo, ist von kom-
pressiver Tektonik geprägt, die neben Aufschiebungen und transpressiven Stö-
rungen auch Überschiebungen im Nonstal und Etschtal (Überschiebung von 
Tramin) verursachte. Die Überschiebungen werden im Norden von dextralen 
Transferstörungen, wie der Ruffrè-Linie und der Monte Campana-Linie begrenzt 
(PROSSER & SELLI, 1991). Die Verkürzungen im Gebiet zwischen der Nördlichen 
Judikarien-Linie und dem Etschtal betragen ca. 6 km. Die untere Rampe dieser 
Überschiebung ist im Norden entlang des südlichen Abschnitts der Völlaner Linie 
zu erkennen (PROSSER, 1990).

Das Alter der Valsugana-Phase kann anhand radiometrischer Datierungen oder 
über die im Untergrund der Poebene vorhandenen syntektonischen Sedimente 
bestimmt werden (PIERI & GROPPI, 1981). Die auf 17 Ma (oberes Burdigalium 
= unteres Miozän; MÜLLER et alii, 2001) datierten Mylonite der Passeier-Linie 
zeigen ungefähr den Beginn der Seitenverschiebung im Judikarien-System an. 
Jüngere Alter zwischen 14,7 und 11,3 Ma (Langhium-Serravallium = mittleres 
Miozän), ermittelt mit der Spaltspuren-Methode an Apatiten, stammen aus den 
ostalpinen Einheiten bei Rumo im Hangenden der Nördlichen Judikarien-Linie 
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(MARTIN et alii, 1998). Das Fortdauern der Bewegung bis in das mittlere Miozän 
kann die Bildung der breiten Kataklasezonen erklären, welche die Mylonite im 
nördlichen Abschnitt der Nördlichen Judikarien-Linie durchschneiden. Die Un-
tersuchung syntektonischer Sedimente entlang der südwestlichen Fortsetzung des 
Judikarien-Systems unter der Poebene lässt erkennen, dass die Deformation bis 
in das mittlere-obere Miozän (Serravallium-Tortonium) aktiv war (CASTELLARIN 
et alii, 1987). Diese Zeitangabe stimmt mit den radiometrischen Daten aus dem 
Ostalpin überein. Daraus kann gefolgert werden, dass ein großer Teil der sinistral 
transpressiven und kompressiven Strukturen im Blatt „Eppan“ im mittleren-obe-
ren Miozän während der „Valsugana-Phase“ entstanden ist (CASTELLARIN et alii, 
1992; CASTELLARIN & CANTELLI, 2000). Diese, von einer ca. NNW-SSE orientier-
ten Hauptspannungsachse (σ1) geprägte Deformationsphase, hat eine beachtliche 
regionale Ausdehnung. Die ca. E-W verlaufenden Faltungs- und Überschiebungs-
strukturen der Valsugana und der Val Trompia sind dieser Verformungsphase zu-
zurechnen. 

2.3.2. - Die Judikarien-Phase (Messinium-?unteres Pliozän)

Das Auftreten von zwei Striemungen auf einigen Störungsflächen, die zur 
Nördlichen Judikarien-Linie gehören, ist mit einer Rotation der Hauptspannungs-
achse von NNW-SSE auf WNW-ESE (bis zu E-W) zu erklären. Das bedeutet, 
dass das Judikarien-System nach der Valsugana-Phase von einer Verkürzung be-
troffen war, deren Orientierung ungefähr senkrecht zum Streichen der Strukturen 
liegt.

Diese zweite Deformationsphase kann man über weite Strecken des Judikari-
en-Systems erkennen; sie wurde zeitlich ins Messinium-?unteres Pliozän gestellt 
(CASTELLARIN et alii, 1988; CASTELLARIN & CANTELLI, 2000). Die Judikarien-
Phase führte zur Reaktivierung der Judikarien-Linie, der Trento-Cles-Linie und 
der Völlaner Linie als hauptsächlich kompressive Störungen. Es entstanden je-
doch keine großen Strukturen - im Gegensatz zum Gebeit entlang der Südlichen 
Judikarien-Linie -, da die Trento-Cles-Linie das Fortschreiten der Deformation 
nach ENE teilweise blockierte. Diese Störung (wie auch einige Abschnitte der 
Völlaner Linie) wurde lokal als Aufschiebung reaktiviert, während Blattverschie-
bungen (z.B. Ruffrè-Linie und Monte Campana-Linie) sinistral aktiviert wurden. 
Auch einige Abschnitte der Traminer Überschiebung (außerhalb der Karte, knapp 
südlich des Gebietes Roen – Mendelpass) wurden reaktiviert.
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VII. - TECHNISCHE UND ANGEWANDTE GEOLOGIE

1. - MASSENBEWEGUNGEN, HANGSTABILITÄT UND SETZUNGEN

Massenbewegungen und kleine Erdrutsche treten im gesamten oberen 
Nonstal, im Ultental und in den Tälern des Brandis Bachs und des Prissianer 
Bachs häufig auf. Es handelt sich meist um Rotations- oder oberflächliche 
Translationsrutschungen, die sich häufig zu Schuttströmen, mitunter bedeutender 
Ausdehnung, entwickeln. Die Abrisse betreffen hauptsächlich die quartäre 
Bedeckung und liegen meist an den Talflanken der Bäche. Deren Erosionstätigkeit 
führt zu Übersteilung und damit zur Instabilität der Hänge. Besonders im Ultental 
beginnen zahlreiche dieser kleinen Massenbewegungen in den Eisrandsedimenten 
des St. Pankraz-Subsynthems.

Eine auffällig starke Erosion betrifft den Osthang des Monte Ozol. Die Erosi-
on der Kataklasite der Völlaner Linie hat hier zur Bildung von tiefen, rückschrei-
tenden Rinnen, abbröckelnden Böschungen und großen Denudationsflächen im 
felsigen Untergrund geführt, was dem Gebiet eine badlands–ähnliche Morpho-
logie verleiht.

Die größte Massenbewegung in diesem Gebiet liegt südöstlich der Siedlung 
Tret. Es handelt sich um eine W-gerichtete Rutschmasse mit vorherrschender 
Translationskomponente, die sich langsam und kontinuierlich aus einem großen 
Bergsturz entwickelt. Die Ausbruchnische liegt in den westlichen Ausläufern des 
Monte Crozze.

Die Rutschung zeigt differenzielle, sehr langsame Bewegungen entlang einer 
Serie von diskontinuierlichen Flächen. Die Hauptabscherfläche liegt wahrschein-
lich in der tonigen Lage am Top der stark alterierten, basaltischen Vulkanite und 
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der darüber liegenden Travenanzes-Formation. Es handelt sich um ein sehr kom-
plexes Phänomen, das noch nicht restlos geklärt ist und weiter untersucht wird. 

Der Rutschkörper ist durchschnittlich mehrere Zehnermeter mächtig und be-
deckt einen großen Teil des Hanges, einschließlich der Lokalität Pinech, auf einer 
Breite von ca. 500 m und einer Länge von etwas mehr als einem Kilometer. Ver-
mutlich sind von der Hangdeformation jedoch noch größere Flächen nach Norden 
bis zum Einschnitt des Weiherbachs/Rio Veier betroffen.

An den Hängen südlich von Nals ist eine ausgedehnte, komplexe Massenbe-
wegung vorhanden, die in der jüngsten Vergangenheit (2000-2003) große Schä-
den in den Ortschaften und an der Infrastruktur verursacht hat. Die Abrisszone 
(ca. 0,3 km³) befindet sich am Ursprung einiger Zuflüsse des Grissianer Bachs, 
meist an der Basis des Unteren Sarldolomit, wo ein bedeutender Permeabili-
tätsunterschied vorhanden ist. Bei längeren Regenfällen entstehen Rotationsrut-
schungen in den Sedimenten der Werfen-Formation und/oder in der mächtigen 
Till- und Schuttbedeckung. Das Material rutscht bis in das Bachbett ab, versperrt 
den Bachlauf, sodass in der Folge Muren entstehen, die bis zum Schuttfächer 
des Grissianer Bachs bei Nals im Etschtal vordringen können. Seit 2002 wird 
die Abrisszone ständig durch automatische Systeme überwacht, die ihre Daten in 
Echtzeit übertragen. 

An nahezu allen Felswänden treten lokal Fels- und Bergstürze auf. Sie betref-
fen besonders die permischen Vulkanite an den senkrechten Wänden des Etsch-
tals und die Dolomitformationen (Contrin- und Schlern-Formation) entlang des 
Mendelkamms. 

Oberhalb von Rumo, am Osthang des Kornigl und an der linken Flanke des 
Marauner Bachs wurden einige tiefe Zerrspalten beobachtet, die oberflächliche 
Anzeichen einer tiefgreifenden, gravitativen Hangdeformation darstellen.

In Bereichen der trockengelegten Moore im Etschtal, die von Torfvorkommen 
im Untergrund charakterisiert sind, können leichte Setzungen beobachtet wer-
den. In Gebieten, wo die Bonifizierung mittels Drainagegräben und durch geringe 
oberflächliche Aufschüttungen auf die dicken Torfschichten durchgeführt wurde, 
tritt eine schwache aber fortschreitende Subsidenz des Untergrundes durch die 
Verdichtung des Torfes auf. Die Setzung wird von der Auflast der Aufschüttung 
und vom Fluidverlust verursacht; der Einfluss der Oxidation des Torfes ist eher 
gering. Diese Phänomene findet man zum Beispiel im Weitenmoos/Palù Gran-
de zwischen Nals/Nalles und Andrian/Andriano und im Mösl/Paduletto nördlich 
von Frangart/Frangarto.

2. - HYDROGEOLOGIE

Die wichtigsten, im Blatt „Eppan“ auftretenden Aquifere, können folgender-
maßen klassifiziert werden: 

    
 P

ROGETTO 

    
    

CARG



169

(a) Aquifere primärer Permeabilität (Porengrundwasserleiter). Die Permea-
bilität entsteht durch Porosität. Diese Aquifere entsprechen quartären Sediment-
körpern, wie den kiesigen Sedimenten der Talböden, der Schwemmfächer, der 
glazigenen und der gravitativen Ablagerungen. Das Grundwasser in den fluviati-
len Sedimenten der Talböden kommuniziert mit dem jeweiligen Fluss. Es können 
aber auch gespannte Grundwasserkörper auftreten. Die gravitativen Ablagerun-
gen oder jene gemischter Herkunft, die an den Hängen auftreten, können Grund-
wasseraquifere mit lokalen Charakteristiken bilden, die starken jahreszeitlichen 
Schwankungen unterworfen sind. Manchmal stehen diese Aquifere mit jenem 
im Talboden in Verbindung. Ausschmelzmoränen und Eisrandsedimente können 
kleinere Aquifere geringer Bedeutung beinhalten. Das Grundwasser in den quar-
tären Sedimenten kann einige Quellen für den lokalen Gebrauch speisen.

(b) Aquifere sekundärer Permeabilität (Kluftgundwasserleiter). In diesem 
Fall entsteht die Permeabilität durch Brüche oder Verkarstungen im Festgestein 
oder in quartären Konglomeraten. In den metamorphen Gesteinen ist die Perme-
abilität an den Abstand und Auflockerungsgrad der Klüfte gebunden. Die Gestei-
ne der Etschtaler Vulkanit- Gruppe sind im Allgemeinen wasserundurchlässig, 
durch Störungen und Klüfte kann aber eine sekundäre Porosität entstehen und das 
Gestein kann einen begrenzten Aquifer beinhalten. Einige westlich von Eppan 
gebohrte Brunnen haben diese Aquifere in verschiedenen Tiefen zwischen 110 
und 200 m unter der Geländeoberkante angetroffen. In den hauptsächlich karbo-
natischen Lithologien (Kalke, Dolomite, Marmore) kann neben Klüftung auch 
Lösung eine große Rolle spielen. Sie kann die Klüfte erweitern, aber auch zu 
Karstphänomenen führen. Diese Prozesse treten zum Beispiel entlang des ge-
samten Mendelkamms auf. Die deutlich erkennbare oberflächliche Verkarstung 
(Dolinen und Einbruchskrater) steht eindeutig mit einem tiefer liegenden System 
in Verbindung; die Quellaustritte am Osthang des Kammes finden sich allesamt 
an der Basis der Karbonatmassive. 

Das hydrogeologische System der Etschtalsohle kann schematisch in vier hy-
drogeologische Haupteinheiten unterteilt werden, beginnend von der Geländeo-
berkante (S. AUTORITÀ DI BACINO NAZIONALE DELL’ADIGE, 1998):
• Oberflächennaher Grundwasser-Aquifer: tritt in den Schottern sowie Schot-

tern und Sanden der Hauptflüsse und der Schuttfächer der Zuflüsse auf. Die 
Mächtigkeit dieses Aquifers variiert zwischen 20 und 30 m. Weite Bereiche 
der Sohle des Etschtals zeichnen sich durch eine geringe Mächtigkeit oder 
das Fehlen der durchlässigen Ablagerungen des Grundwasser-Aquifers aus. 
In diesen Bereichen besteht die quartäre Abfolge aus den feinkörnigen Abla-
gerungen im Hangenden des lokalen, aus mehreren Grundwasserleitern beste-
henden Aquifers. Die größte Mächtigkeit hingegen erreichen diese Sedimente 
im großen Schwemmfächer-Komplex, der sich am Zusammenfluss von Ei-
sack und Talfer gebildet hat. Hier wurden bis in eine Erkundungstiefe von 100 
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– 150 m unter der Geländeoberkante Schotter erbohrt. Der Grundwasserspie-
gel liegt durchschnittlich 40 m unter der Oberfläche im Scheitelbereich der 
Schwemmfächer und 2-5 m im Talboden des Etschtals. Die niedrigsten Werte 
(< 2 m) treten im Bereich der bonifizierten Moore auf (z.B. Weitenmoos, Kai-
sermöser–Mösl). In der Zone um den Flughafen Bozen gibt es einige Grund-
wasserquellen, die zahlreiche Wassergräben in der Umgebung speisen.

• Unterer abgegrenzter/teilweise abgegrenzter Aquifer: sowohl in den fluviatilen 
Sedimenten der Etsch als auch lokal in einigen Schuttfächern der Nebenflüsse 
anzutreffen. Es handelt sich um gespanntes Grundwasser, das meist innerhalb 
der sandigen, lokal feinkiesigen fluviatilen Ablagerungen zirkuliert, die von 
einem hauptsächlich siltigen Horizont geringer Permeabilität überlagert wer-
den. Dieser Grunwasserleiter ist im Etschtal unregelmäßig verteilt und liegt in 
Linsen vor. Zwischen Terlan und Nals beginnt dieser Aquifer 20-30 m unter 
der Geländeoberkante, zwischen Bozen Süd und Salurn hingegen in einer Tie-
fe von 25-50 m. Nördlich der Eisackmündung, aber auch an anderen Stellen, 
liegt aufgrund einer Wechsellagerung von kiesig-sandigen und siltig-tonigen 
Niveaus ein mehrschichtiger, teilweise abgegrenzter Aquifer vor. 

• Tiefliegender, regional ausgebildeter Aquitard (Grundwasserhemmer): wird 
von einer mächtigen Serie feinkörniger Sande und Silte gebildet. Die Tiefe und 
Geometrie der oberen Grenzfläche dieses Körpers ist nur dort einigermaßen 
genau bekannt, wo Bohrprofile und Daten geophysikalischer Untersuchungen 
verfügbar sind. Zwischen Nals und Vilpian liegt diese obere Grenzfläche z.B. 
160-180 m unter der Oberfläche.

• Felsiger Untergrund: er bildet im regionalen Maßstab den wasserundurchläs-
sigen Untergrund.
Im Überetsch ist ein Grundwasser-Aquifer in Schottern mit einzelnen Ein-

schaltungen von Sanden und Silten ausgebildet. Diese Einschaltungen können 
zumindest im oberflächennahen Bereich dem Kaltern-Synthem zugeordnet wer-
den. Um Eppan schwankt die Mächtigkeit des Aquifers zwischen 50 und 140 
m und das Grundwasser liegt 5-20 m unter der Oberfläche. Darunter befindet 
sich ein Aquifer geringer Permeabilität, bestehend aus unterschiedlich zemen-
tierten und zerklüfteten Konglomeraten, die südlich von Girlan bis 230 m unter 
der Geländeoberkante auftreten können. Das daraus zu Bewässerungszwecken 
abgepumpte Wasser ist extrem hart und reich an Eisen und Sulfaten.
Im oberen Nonstal kann man folgende Strukturen unterscheiden:
• Karbonatgesteine mit sekundärer Permeabilität, die tektonische Strukturen wie 

Synklinalen, Monoklinalen, tektonische und stratigraphische Fallen aufwei-
sen. Die hydraulische Grenze bilden laterale oder vertikale Faziesänderungen. 
Meist bilden diese Strukturen einen Multiaquifer, da mehrere wasserundurch-
lässige Niveaus eingeschaltet sind. Durch Klüftung und Verkarstung weisen 
diese Körper eine sekundäre Permeabilität auf.
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• Strukturen der Verwitterungsdecke und quartären Lockersedimente, die ei-
nen Großteil des zentralen Nonstales bedecken. Es handelt sich um begrenzte 
Aquifere - manchmal von lokaler Bedeutung - mit bescheidenen Wasserreser-
ven, meist bestehend aus Grundwasser.
Der nordöstliche Teil des Kartenblattes und vor allem die so genannte „Boz-

ner Quarzporphyrplatte“ im Bereich zwischen Mölten und Jenesien ist geprägt 
von den fast undurchlässigen Gesteinen der Etschtaler Vulkanit-Gruppe, die von 
geringmächtigem Quartär überlagert wird. Das Wasser zirkuliert hauptsächlich 
in diesen Sedimenten und bildet lokale Aquifere mit meist geringer Ausdehnung. 
Die Quellen weisen nur geringe Schüttungen (zwischen 0,01 und 0,1 l/s) auf und 
sind deutlich an die Oberflächeninfiltration des Wassers gebunden. Quellen mit 
höheren Schüttungsmengen (ca. 2-3 l/s) sind weniger häufig und werden für die 
lokale Trinkwasserversorgung genutzt. 

An den Westhängen des Mendelkammes gibt es die meisten Quellaustritte am 
Kontakt zwischen den Karbonaten des Hauptdolomits, der Travenanzes-Forma-
tion und den darunter liegenden basaltischen Vulkaniten. An den Aufschlüssen 
dieser lithologischen Grenze findet man fast überall punktuelle und/oder diffuse 
Quellaustritte oder Vernässungszonen, wie zum Beispiel im Bereich des Monte 
Toval (1653 m), nordöstlich von Ruffrè. 

Eine enge Aneinanderreihung von Quellen findet man entlang des ganzen Ost-
hanges des Monte Ozol. Diese Quellen treten an der Völlaner Linie und deren 
Zweigstörungen auf. Hier liegen Karbonate der Schlern- und Contrin-Formation 
neben den kalkig-mergeligen Gesteinen der kretazisch-tertiären Formationen. 

Eine Ansammlung recht eng beieinander liegender, punktueller Quellaustritte 
findet man oberhalb von Brez und Cloz. Die Austritte erfolgen in kleinen Grä-
ben in der quartären Bedeckung. Sie scheinen aber mit einem tiefer liegenden 
Störungssystem zu kommunizieren, das einen Hauptdolomitkeil innerhalb der 
Scaglia Rossa abgrenzt. 

Südwestlich von Cloz markiert eine Aneinanderreihung von Quellaustritten 
des in den fluvioglazialen Ablagerungen gespeicherten Grundwassers, den tiefs-
ten Teil einer Synklinale in der Scaglia Rossa.

Die Schüttungsmengen aller Quellen des südwestlichen Abschnittes des obe-
ren Nonstales sind äußerst gering (im Durchschnitt unter 0.25 l/s). Nur die Fas-
sung einer großen Anzahl von Quellen, lokal ergänzt durch Brunnen, ermöglicht 
es, den Bedarf der Siedlungen zu decken. 

Im Talabschnitt zwischen Vilpian und Terlan sind die Arsen (As) Konzentra-
tionen in den wasserführenden Schichten, die auch über 40 mg/l (über dem er-
laubten Höchstwert) liegen können, bemerkenswert. Diese Verunreinigung kann 
auf das Auswaschen von Nebengemengteilen, insbesondere Arsenopyrit, der 
Blei-Zink-Vererzungen, die oberhalb von Terlan bergmännisch gefördert wurden, 
zurückgeführt werden. Wie im Kapitel § 7.3 beschrieben, geht der Bergbau in 
diesem Gebiet auf das Mittelalter zurück.
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Im südwestlichen Abschnitt (oberes Nonstal) ist der Chemismus der Wäs-
ser östlich der Völlaner Linie relativ homogen. Westlich davon hingegen misst 
man eine geringere Konzentration von Kalzium und Hydrogenkarbonat (HCO3

-) 
und eine geringere Wasserhärte (<8° F). Ursache dafür ist der silikatische Unter-
grund.

Einen auffälligen Chemismus weisen die bei Ruffrè entlang der Völlaner Li-
nie austretenden Quellen auf. Die meisten zeigen Magnesium Gehalte > 29 mg/l, 
was deutlich über den Werten der benachbarten Quellen liegt.

Diese Zusammensetzung könnte mit der Lage des Aquifers innerhalb der aus 
Schlerndolomit und Hauptdolomit bestehenden Kataklasezone zusammenhän-
gen, was zu einer signifikanten Anreicherung an Magnesium Ionen führte.

Im Raum Bozen wurden bis zu den Weltkriegen zahlreiche Quellen als einfa-
che Bäder für Trink-Kuren und Heilbäder gegen diverse Leiden und Krankheiten 
genutzt. Darunter die Schwefelbäder in St. Moritzing bei Bozen, die Thurnbach 
Bäder oberhalb von Eppan, die Pigeno Bäder in der Gand (Eppan), Bad Pfuss 
(Bagni di San Rocco) in Kaltern, die Bäder von Schlaneid in Mölten, die Bäder 
von Gfrill (Caprile) und Bad Völlan. Die bekantesten Bäder im Ultental waren: 
Mitterbad, Bad Lad, Stafflerlahn Bad, Bad St. Helena, Bad Zuwasser, Lotterbad 
(Bagnetti) und Bad Überwasser. In den letzten Jahren wurden die Quellen analy-
siert und es konnten verschiedene Typen von Wässern unterschieden werden. Die 
folgenden heben sich von den übrigen ab, da sie besondere Elemente beinhalten.  

Das Wasser der Schwefelbäder in St. Moritzing ist eisen- und leicht schwefel-, 
fluor- und jodhaltig. Weiters enthält es Spuren von Aluminium, Arsen, Barium, 
Bor, Brom, Lithium, Mangan, Zink, Molybdän und Uran. Die elektrische Leit-
fähigkeit beträgt 582 µS/l, was die Klassifikation „leicht mineralisiert“ erlaubt. 
Typisch ist der schwefelige Geruch des Wassers, ein Merkmal, das im Grund-
wasserleiter im Talboden zwischen Siebeneich und Bozen immer anzutreffen ist. 
Die im Wasser von St. Moritzing enthaltenen Elemente wurden zum Großteil 
aus den Gesteinen der Etschtaler Vulkanit Gruppe ausgewaschen, die in diesem 
Bereich den felsigen Untergrund bilden. Man nimmt an, dass der Schwefel durch 
die Lösung von Pyriten entsteht, die in den Sulfidmineralisationen der Vulkanite 
vorkommen.

Das Wasser der Quelle Mitterbad (Gemeinde St. Pankraz, Ultental) wird als 
„mittelmäßig mineralisiert“, radioaktiv, sulfat- und eisenhaltig klassifiziert. Es 
enthält Aluminium, Arsen, Lithium, und Spuren von Chrom und Kupfer. Die 
Temperatur des Wassers beträgt 7,8°C und die elektrische Leitfähigkeit liegt bei 
1220 µS/cm. Das Wasser fließt im Marauntal aus einem Schacht in der Etschtaler 
Vulkanit Gruppe, ca. 40 Gehminuten vom Badehaus entfernt. Auch in diesem 
Wasser treten Elemente auf, die aus Sulfidvererzungen der Etschtaler Vulkanit 
Gruppe gelöst wurden. Eine Besonderheit ist die Radioaktivität des Wassers, die 
auf das Gas Radon zurückzuführen ist. Die zahlreichen Störungen im Einzugsge-
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biet bilden Wegsamkeiten, an denen das Gas ausströmen kann. Interessanterweise 
enthält das Wasser kein HCO3, hat einen leicht saueren pH-Wert und erhöhte 
Aluminium- (2120 µg/l) und Arsen-Gehalte (400 µg/l).

Die Quelle von Bad Völlan entspringt in der Werfen-Formation. Das Wasser 
wird als leicht mineralisiert und sulfathaltig eingestuft. Es enthält Spuren von 
Aluminium, Bor, Barium, Jod, Chrom, Lithium und Uran. Das Wasser ist che-
misch gesehen sehr ausgeglichen. Aufgrund des hohen Kalzium- und Magnesi-
um-Gehalts stammt es wohl hauptsächlich aus karbonatischen Gesteinen. Der 
hohe Sulfat-Gehalt ist auf Gipsknollen und –linsen zurückzuführen, die in der 
Werfen-Formation auftreten.

Die Quelle des Lotterbads entspringt in der Gemeinde Ulten, beim gleichna-
migen Hof (nahe der Hofstelle Eidschwör) und wird als leicht mineralisiert und 
eisenhaltig klassifiziert. Das Wasser enthält Jod und Spuren von Aluminium, Ba-
rium, Blei und Lithium. Die elektrische Leitfähigkeit beträgt 163 µS/cm und die 
Temperatur der Quelle liegt bei 8 °C.

Die als eisenhaltig bekannt Quelle von Bad Überwasser (St. Walburg, Ge-
meinde Ulten) entspringt in den Paragneisen und Glimmerschiefern des Ostal-
pins. Das Wasser wird als leicht mineralisiert und eisenhaltig eingestuft und ent-
hält außerdem Jod, Kobalt, Nickel und Lanthan. Die Leitfähigkeit beträgt 310 
µS/cm, die Temperatur der Quelle 8°C.

Das Wasser der Quelle von Bad Lad in der Gemeinde St. Pankraz wird als 
leicht mineralisiert klassifiziert. Es enthält Spuren von Jod, Bor, Barium, Lithi-
um, Kupfer, Zink, Eisen, Rubidium, Zäsium und Uran. Die Leitfähigkeit beträgt 
305 µS/cm und die Temperatur an der Quelle 10°C. Die Quelle entspringt in den 
Paragneisen und Glimmerschiefern des Ostalpin.

Die letzten drei Quellen entspringen im Ostalpin und entsprechen sich bezüg-
lich der enthaltenen Substanzen und der Zusammensetzung. Die unterschiedliche 
Konzentration der Elemente ist auf die unterschiedliche Menge von Mineralisa-
tionen im Einzugsgebiet, auf die Tiefe des Aquifers und auf die Verweildauer des 
Wassers im Gestein zurückzuführen.

Heute wird von den mineralisierten Quellen nur mehr Bad Völlan genutzt, 
und zwar für einfache Bäder.

3. - BERGBAU

Im südwestlich Teil des Kartenblattes „Eppan“ (oberes Nonstal) schürfte man 
in den Amphiboliten der Malga Montanzana (westlich der Hofstelle Stanchina, 
Mocenigo) und in den Sillimanit-Granat-führenden Paragneisen des ostalpinen 
Grundgebirges bei Mocenigo (Lanza, hier findet man noch die Spuren eines Er-
kundungsstollens) nach Fe-Cu-Mineralisationen.
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Mehr Aufmerksamkeit schenkte man der Tregiovo-Formation, die am Ende 
des 19. Jahrhunderts aufgrund gemischter Sulfidvererzungen (Galenit, Sphalerit 
und Chalkopyrit) bekannt wurde (VACEK, 1881). In den ersten Jahren des 20. 
Jahrhunderts wurden einige kurze Erkundungsstollen am Rio Pescara gegraben 
(BLAAS, 1902), wo deutlich sichtbare, indigoblaue und grüne Alterationskrusten 
auf die Anwesenheit von Cu, Zn und Pb hinwiesen. Von diesen Untersuchungen 
zeugen noch vier zum Teil eingebrochene Schachteingänge in der Lokalität Port, 
knapp unterhalb des Zusammenflusses von Rio Pescara und Rio Lavazzè.

In den folgenden Jahren wurden die Untersuchungen intensiviert, da der Pro-
zentanteil von Blei, Zink und Kupfer ein bergmännisches Interesse zu rechtfer-
tigen schien. Ende der 60er Jahre des letzten Jahrhunderts wurde die Tregiovo-
Formation von der Universität Innsbruck untersucht und es wurde versucht, das 
bergbauliche Potenzial abzuschätzen (zwei Schächte auf 1160 m Seehöhe bei 
Tregiovo), (MOSTLER, 1966; KLAU & MOSTLER, 1983). Eine Schätzung am Ende 
der 70er Jahre quantifizierte die Metallmenge in der Lagerstätte sogar auf 1-2 
Millionen Tonnen (DESSAU & PERNA, 1968). Trotzdem ist der Metallgehalt pro 
Volumseinheit sehr gering (1,5% Zn+Pb) und reicht bei weitem nicht aus, um die 
Ausbeutung der Lagerstätte wirtschaftlich interessant zu machen (FELS, 1982).

Im Bereich Terlan ist eine wichtige Blei-Zink-Lagerstätte bekannt, die aus 
zwei Hauptgängen (und vielen Nebengängen) mit einer variablen Mächtigkeit 
von wenigen Zentimetern bis zu 2 Metern besteht. Diese Gänge streichen in den 
permischen Vulkaniten, entlang von N-S orientierten Störungen am Rand des 
Subvulkanits von Terlan. 

Obwohl Dokumente den ersten Abbau der Blei- und Silberminerale auf das 
Jahr 1313 datieren, legen historische Spuren eine Ausbeutung schon vor dem 12. 
Jahrhundert nahe. Die Glanzzeit erlebte der Bergbau zwischen dem 15. und der 
Mitte des 16. Jahrhunderts, als die Ausbeutung dem „Deutschen Orden“ oblag. 
Zu diesem Zeitpunkt wurde in mindestens 25 Stollen, ausgerichtet auf die öst-
lichsten Gänge der Lagerstätte (Petersbach) geschürft. Aus dem Galenit wurde 
ein hoher Anteil von Silber extrahiert, zwischen 20 und 40 kg pro Tonne Blei. Am 
Ende des 17. Jahrhunderts wurde die Mine aufgegeben. Nach einem kurzen, aber 
erfolgreichen Abbau in den ersten Jahren des 20. Jahrhunderts nahm die Gesell-
schaft „Quintoforo“ 1951 die Arbeiten wieder auf, mit einer monatlichen Produk-
tion (1953) von Erzkonzentrat von ca. 250 Tonnen, davon 72% Galenit und 54% 
Sphalerit. Pro Tonne Galenit erhielt man 500-1000 g Silber (BARNABA, 1970).

Auf der anderen Seite des Etschtals befindet sich der alte Bergbau von Nals, 
der zur selben Zeit wie jener von Terlan in Betrieb war. Der größte Teil des Berg-
baus liegt im Tal des Grissianer Bachs, in den Ignimbriten der Gargazon Formati-
on am Kontakt zum Subvulkanit von Terlan (BRONDI et alii, 1970b).

Bergbau auf verschiedene Sulfide (silberführender Galenit) und Baryt war im 
Mittelalter (12.-17. Jahrhundert) auch in der Zone von Prada di Rumo, Tregiovo, 
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Marcena und Brez in Betrieb. Diese Mineralisationen sind auf den basalen Be-
reich der Werfen-Formation konzentriert, genauer auf das Tesero-Member. Am 
Hang nordöstlich von Marcena sieht man viele Spuren der alten Abbaue: Eingän-
ge von Stollen und kleinen senkrechten Schächten, die von der Vegetation fast 
verdeckt werden. Die meisten findet man in der Lokalität Ori, auf 1150m ü.d.M., 
oberhalb von Placeri. Hier sind die Eingänge zu mindestens 12 Stollen erhalten, 
die um 1920 erweitert und wieder in Betrieb genommen wurden. Weiters bei Pra-
da-Claset auf 1350 m ü.d.M. und in Prà Posin auf 850 m ü.d.M. (südlich von Mar-
cena, orographisch rechts des Rio Lavazzè). Hier sind vier Stolleneingänge unter 
dem Namen “Bus del Cianci” bekannt. Eine intensive Bergbautätigkeit ist auch 
im Bereich der Forcella di Brez (1400 m ü.d.M.) dokumentiert. Hier sind nur zwei 
horizontale Eingänge erhalten, die neben einer großen Anzahl von Pingen, ent-
standen durch das Einstürzen der senkrechten Zugänge zu den Stollen, liegen.

Im ersten Weltkrieg eröffnete die Gesellschaft „Romeno“ einige Stollen, die 
heute teilweise noch begehbar sind. Sie folgen für einige Zehnermeter den me-
tallhaltigen Bänken. Die Mineralisation war aber so gering, dass die Arbeiten bald 
eingestellt wurden.

4. - STEINBRÜCHE UND KIESGRUBEN

Derzeit wird im Etschtal nicht viel Material abgebaut. In kleinen Bereichen 
werden in der Talsohle Schotter und Sande ausgehoben, die hauptsächlich in der 
Bauindustrie Verwendung finden. Die schwache Abbautätigkeit ist unter anderem 
auf die geringe Ausdehnung der Schotter im Talboden zurückzuführen. Nach dem 
Aushub werden die Gruben mit Bauschutt aufgefüllt und renaturiert. Die Flächen 
werden dann meist wieder landwirtschaftlich genutzt. Zur Zeit ist nur die Schot-
tergrube Niederlana in Betrieb. Hier werden Schotter eines kleinen Wildbach-
Schuttfächers östlich von Naraun/Narano, in der Gemeinde Lana, abgebaut. 

Einige kleine, aufgelassene Schottergruben, die nur zum Teil zurückgebaut 
wurden, sind im Überetsch in der Gemeinde Eppan anzutreffen. Sie wurden in 
den 40er Jahren des vergangenen Jahrhunderts zur Schottergewinnung für den 
Bau von Bunkern verwendet. Ebenfalls im Überetsch wurden schon ab den 60er 
Jahren des letzten Jahrhunderts Schotter- und Sandgruben eingerichtet, deren Ma-
terial in der Bauindustrie als Zuschlagstoff Verwendung fand. Heute ist noch die 
Grube Pillhof aktiv. Der Abbau betraf sowohl Schotter des Kaltern-Synthems als 
auch Eisrandsedimente (Schotter und Sande) des St. Pauls-Subsynthems.

Südlich von Siebeneich (Gemeinde Terlan) wurde bis zum Ende des 19. Jahr-
hunderts Ton für die Herstellung von Dachziegeln abgebaut. Die relativ groß-
flächige Ablagerung von Ton in diesem Gebiet ist auf das Auftreten von nicht 
kanalisierten, vom Margarethen Bach gespeisten Gewässern zurückzuführen, die 
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in einem, den distalen Teil des gleichnamigen Schuttfächers und den Übergang 
zur Überflutungsebene der Etsch umfassenden Streifen auftreten. Das Material 
war von minderer Qualität und wurde in einem Ofen vor Ort gebrannt. Letzterer 
wurde 1972 geschlossen. 

Von gewisser Bedeutung ist der Porphyrabbau. Er konzentriert sich fast aus-
schließlich auf die verschweißten, rhyolithischen Lapilli-Tuffe der Auer-Formati-
on, die kompakt und sehr homogen (Ignimbrit) sind. Da es sich um ein kompaktes 
und kaum deformierbares Gestein handelt, hat die tektonische Beanspruchung zur 
Ausbildung von zwei Kluftsystemen geführt, die ungefähr orthogonal zueinander 
stehen und senkrecht zur Bankung orientiert sind. Manchmal überlagern diese 
Trennflächensysteme die ursprünglichen, durch Abkühlen entstandenen Klüfte. 
Der Abbau erfolgt Obertage an Abschlägen auf Stufen variabler Höhe von 10-30 
m. Der Abbau erfolgt dadurch, dass an der Basis der Bänke Ausbrüche parallel 
zum pyroklastischen Fließgefüge und senkrecht zum natürlichen Kluftsystem ge-
macht werden. Durch Sprengung wird die Abbaufront zum Einsturz gebracht, 
und das abgesprengte Material in der Folge sortiert. Je nach Kluftabstand erhält 
man verschieden dicke und große Platten. Die Abbau- und Bearbeitungskosten 
halten sich bei diesem Verfahren in Grenzen. Die Sortierung ermöglicht es, Plat-
ten unregelmäßiger Form und Dicke zu erhalten, die für Böden, für Verkleidun-
gen in opus incertum Bauweise oder für Mosaike verwendet werden. Bei der spä-
teren Bearbeitung des ausgewählten Materials können durch einfaches Brechen 
folgende Formate erzielt werden: Würfel mit einer Kantenlänge von 4 bis 18 cm, 
Fliesen von 2-8 cm Dicke und 10-35 cm Höhe, Randsteine von 5x10x15 cm bis 
10x15x40 cm und sehr große bis 14x20x40 cm, diverse Bordsteine für Gehsteige, 
Bodenplatten und Schwellen für Einfahrten, Leisten für stark geneigte Pflaster, 
Blöcke zum Zersägen und Produkte für den Innen- und Außenbereich (Trittstei-
ne, Stufen, Abdeckungen, Fensterbretter, Umrandungen und Schwellen, Fließen, 
Kehrleisten und Sockel).

Die Vorzüge des Porphyrs sind Widerstandsfähigkeit, Frostbeständigkeit und 
Druckfestigkeit (bis zu 280 MPa). Die natürlichen Spaltflächen sind immer une-
ben, nicht polierbar, somit rutschfest und auch für eine Verwendung unter widri-
gen klimatischen Bedingungen geeignet.

Ein Bezirk, der vor allem in den 30er Jahren des letzten Jahrhunderts beson-
dere Bedeutung erlangte, liegt im Bereich Leifers, Branzoll und Auer, am linken 
Hang des Etschtals. Bis vor einigen Jahren waren in der Gemeinde Branzoll eini-
ge Steinbrüche am Hangfuß östlich des Dorfes in Betrieb. Die heute noch aktiven 
Steinbrüche liegen knapp außerhalb des Kartenblattes. Einige Porphyrbrüche gibt 
es auch in der Nähe des Montiggler Sees; unter den noch offenen Steinbrüchen 
sei jener von Antonio Bagnara in Montiggl, Gemeinde Eppan genannt. Weitere 
wurden zwischen Burgstall/Postal und Gargazon und in der Gemeinde Mölten 
(Steinbruch Spögler Berg) eröffnet. Letzterer ist noch in Betrieb. Hier liegt eine 
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aus großen Blöcken bestehende Massenbewegung vor, in dieser werden die La-
ven der Andrian-Formation abgebaut. In der Gemeinde Andrian ist der Steinbruch 
Unterberg in Betrieb. Hier werden Tuff-Brekzien des St. Kosmas und Damian-
Member (NAL2) der Nals-Formation abgebaut. Insbesondere werden Blöcke für 
das Sägen von Platten gewonnen, während zur Produktion von Quadern die klei-
neren Gesteinsbrocken händisch behauen werden. Dieses Material findet auch in 
architektonischen Elementen Verwendung, ein Beispiel dafür ist der Sockel des 
Denkmals der österreichischen Kaiserin Elisabeth (Sissi) in Meran.

Ein weiterer wichtiger Bereich des Porphyrabbaus ist die Gewinnung von un-
bearbeiteten oder nur grob behauenen Blöcken, die für die Uferbefestigungen 
von Etsch und Eisack verwendet werden oder für die Errichtung von Dämmen. 
Diese Aktivität begann vor vielen hundert Jahren, entwickelte sich aber besonders 
in den 80er Jahren des 19. Jahrhunderts im Zusammenhang mit der Etschregu-
lierung. Anfangs entnahm man das Material den ausgedehnten Schutthalden um 
den Mitterberg, später wurden Steinbrüche im anstehenden Fels eröffnet. Ein von 
dieser Aktivität besonders betroffener Distrikt liegt in der Gemeinde Pfatten, an 
der Ostflanke des Mitterberges. Viele der aufgelassenen Steinbrüche kann man 
noch erkennen. Vor einigen Jahrzehnten gab es eine vorübergehende Nachfrage 
nach beträchtlichen Mengen von Gesteinsmaterial für den Bau der Trasse der 
Brennerautobahn. Ein großer Teil des für den Abschnitt südlich von Bozen benö-
tigten Materials wurde dem Hangschutt und den alten Halden der Steinbrüche am 
Fuß des Mitterbergs entnommen. An einigen Stellen wurde die Schuttbedeckung 
vollständig abgetragen und so der darunter liegende Fels freigelegt. 

Im südwestlichen Teil des Kartenblattes (oberes Nonstal) waren zahlreiche 
Schottergruben, darunter auch einige von beträchtlicher Größe, bis vor wenigen 
Jahren aktiv. Die Förderung betraf hauptsächlich die kiesigen, fluvioglazialen 
Ablagerungen, dabei wurde die lithologische Diversität ausgenutzt (rechts 
des Rio Novella sind die Schotter und Sande hauptsächlich porphyrisch, links 
hauptsächlich karbonatisch). Heute sind die Gruben teilweise (Castelfondo – 
Cava Pontaut) oder ganz geschlossen (Castelfondo, Cloz, Traversara) und werden 
als Bauschuttdeponie (Castelfondo) oder für andere industrielle Zwecke genutzt 
(z.B. Asphaltproduktion in Cis, Brechwerk für Bauschutt und Aushubmaterial in 
Castelfondo) oder bonifiziert, um Platz für handwerkliche Betriebe zu schaffen 
(Fondo – Cava Sedrena).

Gruben für Betonzuschlagstoffe wurden in der Vergangenheit in mehreren 
Bereichen des Blattes „Eppan“, im Hangschutt angelegt. Die größte mit mehr als 
66.000 m² liegt am Ausgang des Val di Bresimo (Cava A Val) und wurde teilweise 
aufgelassen.

Andere Gruben bauen das Band von kataklastischen Dolomiten entlang der 
Ostflanke des Monte Ozol ab. Die wichtigste ist jene von Arsio, sie ist 44.600 m² 
groß. Einige der kleineren Gruben werden nur gelegentlich genutzt, um Bauma-
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terial für den Bau von Forststraßen zu gewinnen (z.B. Forcella di Brez, Dòs de 
la Cièura).

Die größte und als einzige aktive Grube ist jene, die den oberflächennahen 
Teil der Massenbewegung des Dosso di Solomp, südlich von Tret abbaut 
(Cava della Santa). Hier werden auf einer Fläche von etwas mehr als 107.000 
m² eckige Kalkschotter mit einer Korngröße zwischen Grobsand und großen 
heterometrischen Blöcken abgebaut (P.A.T., 1999).

Marmor, Dekorsteine und Bausteine werden nur in sehr geringem Umfang 
abgebaut.

Die schlechte Qualität der Kalksteine in Verbindung mit der geringen Mäch-
tigkeit der potenziell nutzbaren Bänke ermöglichte nur einen lokal begrenzten 
Abbau. Kleine Brüche, in denen Bausteine abgebaut wurden, waren bis unmittel-
bar nach dem Krieg in Betrieb. Sie lagen südlich von Cavareno in Dambel (Rosso 
Ammonitico Veronese) und im Gebet Ruffrè-Mendelpass (Hauptdolomit) (ZA-
IOTTI, 1986). Kleine Steinbrüche in denen Sandsteinblöcke (Grödener Sandstein) 
gewonnen wurden, wurden bis in die ersten Jahre des 20. Jahrhunderts in den 
Wäldern oberhalb der Siedlung Marcena eröffnet. Die Blöcke wurden bearbeitet 
um Schleif- und Wetzsteine herzustellen.

Der Abbau von Torf ist auf die Torfgrube von Regole, nördlich von Fondo 
begrenzt. Diese wurde durch den Abbau fast zur Gänze ausgebeutet und ist heute 
nicht mehr in Betrieb. 
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