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7  Röntgendiffraktometrie 
 
Die Röntgendiffraktometrie stellt eine grundlegende Methode zur mineralogischen 
Bestimmung von Sedimenten dar (z.B. TUCKER, 1996). Die erforderliche 
Röntgenstrahlung wird durch eine Röntgenröhre erzeugt. Durch Beschuß einer 
Zielanode mit hochenergetischen Elektronen aus einem Kathoden-Glühdraht wird 
sowohl eine kontinuierliche Röntgenstrahlung als auch eine charakteristische 
Röntgenstrahlung des Anodenmaterials erzeugt. Die charakteristische Strahlung 
besteht aus mehreren diskreten Spektrallinien, die durch Elektronen-Übergänge aus 
angeregten Energie-Zuständen auf die inneren Schalen (K-, L- und M-Linien) 
entstehen. Als gängige Anodenmaterialien werden Cu, Cr, Fe, Co, Mo und Ag 
verwendet (KLUG & ALEXANDER, 1954). Diesbezüglich gleichen sich die Apparaturen der 
Röntgenfluoreszenz-Analyse (RFA oder auch XRF) und der Röntgendiffraktometrie 
(XRD). Um mit monochromatischer Röntgenstrahlung arbeiten zu können wird ein 
Kristallmonochromator, allermeistens nur ein Filter (Ni-Blech bei Cu Kα-Strahlung), 
zwischen Röntgenröhre und Probe gebracht und zusätzlich immer eine elektronische 
Pulshöhen-Analyse durchgeführt. Dabei kann auch die Kβ-Linie ausgeblendet werden, 
so daß lediglich mit der Kα-Linie gearbeitet wird. Durch einen Kollimator („divergence 
slit“) wird ein nahezu paralleles Strahlenbündel erzeugt, dessen Divergenz von der 
Öffnung des Schlitzes abhängt. Beim Auftreffen der Strahlen auf die Probe findet 
Röntgenbeugung nach der Bragg’schen Gleichung n λ = 2 d × sinΘ statt (z.B. KLEBER et 
al., 1990; KLUG & ALEXANDER, 1954), wenn eine Kristallgitterebene mit dem 
Gitterabstand d eines Minerals bei der Wellenlänge λ oder einem ganzzahligen 
Vielfachen von λ im Winkel Θ zum Strahl liegt. Der gebeugte Röntgenstrahl passiert 
einen Empfangs-Schlitz („recieving slit“) und einen Kollimator, nach dem ein weiterer 
Streuschlitz („detector slit“) eingeschaltet ist. Es trifft damit nur gebeugte 
Röntgenstrahlung auf den Detektor (Zählrohre wie in der RFA). Im Verlauf der Messung 
werden nun die Probe und der Detektor auf dem Goniometerkreis in der Ebene 
Röntgenröhre-Probe-Detektor so gedreht, daß sich der Winkel zwischen Röhre und 
Probe um δΘ und der Winkel zwischen Röhre und Detektor um 2δΘ ändert. Die Analyse 
läuft mit Ausnahme des Probenwechsels praktisch vollautomatisch. 
 
7.1  Gesamtgesteins-Pulverdiffraktometrie 
Eine grundlegende Form der Röntgenanalyse ist die Gesamtgesteins-
Pulverdiffraktometrie (KLUG & ALEXANDER, 1954). Die Vorbereitung der Proben erfolgt 
wie bereits im Abschnitt 5.1 – „Gesamtgesteins-Geochemie“ für die RFA beschrieben 
über das Brechen und Mahlen der Proben auf Korndurchmesser von 5 bis 10 µm mit 
einer eng begrenzten Größenordnung. Die Kristallite sollten aber nicht durch Zerrungen 
und Brüche beschädigt werden, da dies zu einer Streuung der Beugung führen würde 
(KLUG & ALEXANDER, 1954). 

7.1.1  Methodik 
Aus den Sandsteinen der Hochwipfel-Formation wurden 108 Proben für die 
Pulverdiffraktometrie ausgewählt. Weitere 23 Proben aus altpaläozoischen 
Schichtgliedern und oberkarbonen Sandsteinen der Auernig-Formation wurden zum 
Vergleich ebenfalls einer Röntgenanalyse unterzogen. Das Ziel der Untersuchungen 
war es, eine zusätzliche objektive Analyse-Methode zur Hand zu haben, die eine der 
Petrographie vergleichbare Beurteilung bezüglich des Reifegrads und der Entwicklung 
der Hochwipfel-Sandsteine zulässt. Hierzu sollte das relative Verhältnis Quarz : 
Plagioklas : Kalifeldspat ermittelt werden. Das Gesteinspulver wurde vorsichtig in 
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Hohlformen aus Plastik eingestrichen, wobei durch leichtes Drehen versucht wurde, 
eine Einregelung der Kristallite zu vermeiden. Quarz zeigt keine Orientierungseffekte, 
dagegen regeln sich Plagioklas und Kalifeldspat aufgrund der perfekten Spaltbarkeit 
und besonders Schichtsilikate aufgrund ihres blättrigen Habitus senkrecht zur c-Achse 
ein (vgl. MUMME et al., 1996). Die Pulverdiffraktometrie wurde an einem Diffraktometer 
des Typs „Bruker D8 Advance“ der Firma Bruker AXS durchgeführt. Einige Proben 
wurden mit einer Cu-Kα-Röhre (λ = 1,5418 Å) bei einer Beschleunigungsspannung von 
UB = 50 kV und einem Kathodenstrom von IK = 30 mA zunächst über einen Bereich 2Θ 
= 4° bis 80° mit einer Schrittweite von ∆2Θ = 0,01° und einer Haltezeit von T = 6 s 
abgefahren. Da die Messung eines solch breiten Winkelbereichs über 12½ Stunden 
benötigt, wurden die semiquantitativen Messungen von Quarz, Plagioklas und 
Kalifeldspat letztlich nur über den Bereich von 2Θ = 25° bis 30° bei gleicher Schrittweite 
und Haltezeit durchgeführt. Die Messungen ließen sich damit auf eine Laufzeit von 50 
Minuten pro Durchlauf verringern. In diesem Bereich liegen die Haupt-Peaks der drei 
untersuchten Minerale. Der Quarz (101) - Peak liegt bei 2ΘCuKα = 26,67° mit einer 
realtiven Intensität Irel = 100, der Plagioklas (002) - Peak befindet sich je nach 
Zusammensetzung um 2ΘCuKα = 27,92° mit Irel = 100 und der Orthoklas (220) – Peak, 
stellvertretend für alle Kalifeldspäte, liegt bei 2ΘCuKα = 26,94° mit Irel = 100. Bei den 
gemessenen Kalifeldspäten handelte es sich aber in den meisten Fällen um Mikroklin 
mit einem charakteristischen Doppel-Peak, wobei der stärkste Peak bei 2Θ = 27,52 bis 
27,56° lag (Mikroklin). Der Plagioklas-Peak lag bei den durchgeführten Messungen bei 
etwa 2Θ = 27,95°. Bei gleichbleibenden Gerätebedingungen und konstanter Präparate-
Herstellung sollten sich Mineral-Verhältnisse in den Intensitäten der Haupt-Peaks 
widerspiegeln. Für die Auswertung wurden die Programme EVA und Topas P V.1.0 des 
Programm-Pakets DIFFRACplus von Bruker AXS verwendet (BRUKER, 1999a, b). Mit 
dem Programm EVA wurde eine Hintergrund-Korrektur durchgeführt und die Peaks mit 
den zugehörigen Mineralphasen identifiziert. Die Positionen und Intensitäten der Peaks 
wurden mit Hilfe einer Peak-Suche ermittelt und die Zahl der Counts notiert. Das 
Verhältnis der Counts, CQz : CPlag : CKfsp, sollte eine erste Näherung für die relativen 
Mineral-Proportionen darstellen. Zur Verfeinerung und Kontrolle wurde mit dem 
Programm Topas P eine Anpassung der Peaks („peak profile fitting“) durchgeführt. 
Hierbei wird die Lage der Peaks entweder per Einstellung des Hintergrund-Rauschens 
und der Peak-Breite automatisch oder auch manuell festgelegt. In der folgenden 
Prozedur wurde ebenfalls eine Hintergrund-Korrektur angewendet und die Kurve des 
Diffraktogramms schrittweise unter Annahme einer Split-Pearson VII -Näherung 
angepaßt. Die Intensitäten der Peaks wurden nachfolgend als Fläche unter der Kurve 
des betreffenden Peaks berechnet. Die Bestimmung der Verhältnisse der drei Minerale 
konnte innerhalb geringer Fehler reproduziert werden. Die Fehler betragen etwa ± 3,5 
%. Störende Eisen-Fluoreszenz-Strahlung durch hohe Fe-Gehalte infolge der 
Verwendung einer Cu-Röhre trat nie auf. Die relativ große Probenmenge und weitere 
Geländeaufenthalte führten zu langwierigen Meßphasen mit Unterbrechungen. Die 
Proben mussten auf drei Chargen aufgeteilt werden. Leider wurde dadurch der Einfluß 
sich verändernder Geräte-Parameter sehr deutlich erkennbar. Die registrierten Count-
Zahlen des Quarz-Peaks vorangegangener Messungen an ein und derselben Probe 
konnten in nachfolgenden Messungen nicht mehr reproduziert werden. Offensichtlich 
wurde die Anordnung des Goniometerkreises durch ein „thermisches und gravitatives 
Fließen“ im Bereich der Fixierung der Röntgenröhre nachteilig verändert (fallende 
Count-Zahlen!). Es wurde daher davon abgesehen, die Ergebnisse der Messungen 
auch zu quantifizieren. Der Versuch einer Angleichung der drei unterschiedlichen Meß-
Chargen zu semiquantitativen Aussagen wurde dennoch unternommen. 
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7.1.2  Sandsteine der Hochwipfel-Formation 
Die Gesamtheit der Resultate aus den pulverdiffraktometrischen Untersuchungen an 
den Sandsteinen der Hochwipfel-Formation lassen ebenfalls eine Zuordnung der 
einzelnen Messergebnisse zu statistischen Clustergruppen zu. Hierzu wurden die 
Datensätze mit Hilfe des Statistik-Programms SPSS 9.0 einer hierarchischen Cluster-
Analyse unterzogen. Als Parameter wurden die Haupt-Peak-Counts (LinCts) von Quarz, 
Plagioklas und Kalifeldspat abzüglich des Hintergrunds gewählt. Um Verwechslungen 
mit den petrographischen Clustern vorzubeugen wurden die Gruppen mit dem Präfix X 
versehen. Die erhaltenen Gruppen sind in Abb. 7.1 dargestellt. Als Quarz-reichste 
Gruppe innerhalb der Hochwipfel-Sandsteine tritt XA2 mit 83,7% auf. Clustergruppe XB 
sticht durch ihren sehr hohen Plagioklas-Gehalt (vor allem Albit-reiche Plagioklase) von 
45,4 % hervor. Die Kalifeldspat-Führung bleibt in allen Gruppen unbedeutend, erreicht 
aber in Gruppe XC1 mit 2,1% den höchsten Wert. Es scheint sich demnach zu 
bestätigen, daß Kalifeldspäte in den Hochwipfel-Sandsteinen generell eine sehr 
untergeordnete Bedeutung besitzen. In den Sandsteinen der Auernig-Formation und 
der „basalen Einheit“ konnten außer Quarz (99,4 %) nur minimalste Anteile von 
Plagioklas und Kalifeldspat vermutet werden. Sie liegen aber deutlich unter den zu 
erwartenden Fehlern. Damit lässt sich die „basale Einheit“ auch röntgenographisch von 
der Hochwipfel-Formation abgrenzen. 
 

  
Abb. 7.1: Zusammensetzung der Clustergruppen in Sandsteinen der Hochwipfel-Formation 

sowie den Sandsteinen der Auernig-Formation und der basalen Einheit (Quadrat: 
Farbgebung der Clustergruppe in den Profilen). 

 
Die erhaltenen Datensätze wurden wieder in idealisierter äquidistanter Abfolge für jedes 
Profil aufgetragen. Quarz, Plagioklas und Kalifeldspat wurden als Anteile (in %) von 
QPK dargestellt. Im Verlauf des östlichen Profils Korpitschgraben - Suheljgraben zeigt 
sich eine relativ glatte Kurve (Abb. 7.2a), die anfangs in den basalen Bereichen und 
auch zum Ende erhöhte Quarz-Anteile zeigt. An der Basis handelt es sich um zwei 
Proben der „basalen Einheit“, die wohl nicht zur Hochwipfel-Formation gerechnet 
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werden dürfen. Nach einer sehr wechselhaften Sedimentationsphase, die sich in 
deutlich schwankenden Quarz-Gehalten zeigt, stellt sich im tieferen Abschnitt der 
oberen Profilhälfte eine ausgesprochen ruhige Phase ein, die durch sinusförmige, leicht 
schwankende Quarz-Gehalte geprägt ist. Nach einem erneuten Abfall des Quarz-
Anteils geht der Trend in eine Quarz-Zunahme über. Das Ende der Profilfolge wird 
durch den stratigraphisch tiefsten Sandstein der Auernig-Formation gebildet, der 
wiederum eine sehr hohe Quarz-Führung zeigt. Plagioklas verhält sich aufgrund der 
geringen Bedeutung des Kalifeldspats komplementär hierzu. In einzelnen Niveaus kann 
aber eine geringe Zunahme des Kalifeldspat-Anteils erkannt werden. Im Proben-Niveau 
8, 14, 16, 25, 29 und 36 erreicht Kalifeldspat zwischen 2,5 und 5 %. Der Verlauf des 
westlichen Profils Dreiländereck - Petelinjek zeigt im Gegensatz dazu andere 
Eigenschaften (Abb. 7.2b). Der Verlauf des Quarz-Gehalts ist generell unruhiger und 
die Schwankungs-Amplitude größer als im östlichen Profilschnitt. Im tiefsten Profil-
Abschnitt scheint jedoch auch der Trend eines abnehmenden Quarz-Anteils erkennbar  
 

  
Abb. 7.2: Der Verlauf des Quarz- (Q, rot), Plagioklas- (P, blau) und Kalifeldspat-Gehalts (K, 

grün) (in % der Haupt-Peak-Counts, LinCts, von QPK) in den Profilschnitten 
Korpitschgraben – Suheljgraben (a) und Dreiländereck – Petelinjek (b) in idealisierter 
äquidistanter Abfolge; es wurde für Quarz und Plagioklas ein gleitender Durchschnitt 
über fünf Perioden überlagert; grau gestrichelte Niveaus mit blauen und roten Nummern 
entsprechen den lithostratigraphisch korrelierten Niveaus (vergleiche Abschnitt - 
Sedimentologie, Abb. 3.1), schwarz gestrichelte Niveaus mit grauen kursiven Nummern 
wurden über Corg korreliert (Corg-Haupt-Peak hervorgehoben). 
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zu sein. Die Schwankungen scheinen sich sehr schnell zu verstärken um im Niveau 35 
zu einer extremen Quarz-Armut mit lediglich 50,1% zu führen. Der Plagioklas-Anteil 
steigt daher auch auf 49,3 % an. Möglicherweise handelt es sich um einen verstärkten 
Anteil vulkanogener Plagioklase (Eintrag von Tuffen oder Tuffiten). Die Schwankungen 
gehen rasch zurück, um im Proben-Niveau 24 nochmals einen deutlichen, wenn auch 
etwas schwächeren negativen Ausschlag im Quarz-Anteil (56,8 %) zu zeigen. 
Plagioklas erreicht hierdurch nochmals 41,5 %. Im oberen Abschnitt des Profils sinkt 
der Quarz-Gehalt im mittel leicht ab und der Plagioklas-Gehalt steigt folglich etwas an. 
Interessant ist aber auch die generelle Zunahme des Kalifeldspat-Gehalts in der oberen 
Profilhälfte. Während im unteren Teil nur in den Niveaus 40, 47 und 50 nennenswert 
Kalifeldspat auftritt (bis 4,6 %), liegt er in den Proben-Niveaus 1 bis 17 bei 
durchschnittlich 3 % und maximal bei etwa 5 %. 
Die beiden Abfolgen lassen sich auf der Basis der XRD-Ergebnisse kaum korrelieren. 
Die beiden mittels der Kohlenstoff-Analytik korrelierten Proben-Niveaus 18 des 
östlichen und 24 des westlichen Profils fallen jedoch beide in ein Trend-Maximum des 
Plagioklas-Gehalts. Dies scheint die Korrelation durch die Lithostratigraphie und die  
 

  
Abb. 7.3: Der Verlauf des Quarz- (Q, rot), Plagioklas- (P, blau) und Kalifeldspat-Gehalts (K, 

grün) wie in Abb. 7.2, jedoch unter Verwendung der Peak-Fläche („Peak Profile Fitting“; 
in % der Haupt-Peak-Fläche von QPK) in den Profilschnitten Korpitschgraben – 
Suheljgraben (a) und Dreiländereck – Petelinjek (b) in idealisierter äquidistanter Abfolge; 
Erläuterung siehe Abb. 7.2). 
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Kohlenstoff-Analytik zu bestätigen. Neben den beiden Abfolgen sind die zugehörigen 
Clustergruppen farblich getrennt ausgeschieden. Wie in der Abfolge der Petrofazies-
Typen (Clustergruppen aus der Petrographie, Abschnitt 4.1 - Leichtmineral-Analyse) 
zeigt sich auch in der Abfolge der XRD-Cluster kein Entwicklungstrend und auch kein in 
beiden Profilen erkennbares Muster. Die Clustergruppe XA1 tritt wesentlich häufiger im 
Profil Korpitschgraben - Suheljgraben auf, wogegen die Clustergruppen XC1 + XC2 im 
westlichen Profil Dreiländereck - Petelinjek dominieren. Die beiden Proben-Niveaus 24 
und 35 im westlichen Schnitt sind aber wohl auf zwei Abschnitte beschränkt, die 
zumindest von XC2, wohl aber auch von XC1 dominiert sind. Sie fallen damit in 
Phasen, die ohnehin bereits um etwa 10 % mehr Plagioklas aufweisen als die 
Clustergruppen XA1 und XA2. Dies scheint auf eine Veränderung in der Mischung und / 
oder Zusammensetzung der Liefergebiete hinzuweisen. Generell zeigt sich aber auch in 
den XRD-Daten eine Ereignis-dominierte Sedimentation, die im westlichen Profilschnitt 
deutlicher hervortritt als im östlichen Schnitt. Zudem scheint eine generell lateral 
voneinander abweichende Liefergebiets-Zusammensetzung oder Sediment-Mischung 
vorgelegen zu haben. 
Bei Verwendung der Peak-Flächen („Peak Profile Fitting“, PPF) ergibt sich ein nahezu 
identisches Bild (Abb. 7.3). Für einfache und schmale Peaks entspricht das Intensitäts-
Verhältnis der Komponenten praktisch dem Ergebnis aus der Flächenintegration 
(FERGUSON & BALL, 1987) und kann daher als Näherung verwendet werden. Bei 
geringen Konzentrationen zeigt das „Peak Profile Fitting“ jedoch bessere Ergebnisse als 
die Count-Methode. Der Kalifeldspat erreicht im Proben-Niveau 7 des Profils 
Korpitschgraben – Suheljgraben einen Maximalwert von 10,1 % entgegen 5,2 % LinCts. 
Das übrige Niveau der Kalifeldspat-Kurve liegt im höheren Profil-Abschnitt bei etwa 2%. 
Im westlichen Profil wird ebenfalls ein Maximalwert von 8,6 % erreicht (entgegen 5,3 % 
LinCts). Bei niedrigen und daher auch relativ breiten Peaks bietet sich folglich eine 
allgemeine Auswertung über das Peak Profile Fitting an. 
 
Versuch einer Quantifizierung der PPF-Daten 
Um neben einer rein qualitativen Aussage über die Verhältnisse der drei untersuchten 
Minerale eine Quantifizierung des absoluten Verlaufs der drei Größen über das Profil zu 
ermöglichen, wurden die Datensätze einer nachträglichen Korrektur unterzogen. Hierzu 
wurden aus den drei Mess-Chargen jeweils vier Proben ausgewählt, die möglichst 
extreme Zusammensetzungen aufweisen. Es wurden daher die Kombinationen Qmax - 
Pmax, Qmax - Pmin, Qmin - Pmax und Qmin - Pmin für jede Charge verwendet, um mit ihnen 
durch eine erneute Kalibrationsmessung und Peak Profile Fitting (PPF) separate 
Korrektur-Faktoren für Quarz, Plagioklas und Kalifeldspat jeder Mess-Charge zu 
berechnen. Aus dem Ist-Wert (PPFist) der bereits abgeschlossenen Messungen und 
dem neuen Wert der Korrelations-Messungen (PPFsoll) wurden provisorische Korrektur-
Faktoren Fi = PPFsoll, i / PPFist, i für jede Mineralphase i gebildet. Aus den jeweils vier 
Korrektur-Faktoren jeder Charge und Mineral i wurde das arithmetische Mittel gebildet. 
So wurden demnach je Analyse-Gruppe drei Faktoren definiert. Werden die insgesamt 
zwölf Korrektur-Faktoren in einem FPlag – FQuarz – Diagramm dargestellt, so sollte sich je 
Charge eine lineare Beziehung in der Nähe der Geraden durch den Ursprung mit der 
Steigung eins ergeben (Abb. 7.4). Für die Chargen S2 und S3 erfüllt die 
Ausgleichsgerade nahezu diese Bedingung. Die Charge S1 zeigt deutlich zu hohe FPlag-
Faktoren und damit zu niedrige Plagioklas-Werte. Die Lage der angenommenen 
Korrektur-Faktoren ist durch ein Kreuz für jede Charge markiert. Diese Korrektur-
Faktoren wurden auf die Ursprungs-Datensätze angewandt und aus den Ergebnissen 
eine korrigierte XRD-Profilabfolge erstellt. Sie ist jedoch stark von den verwendeten 
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Korrekturfaktoren abhängig und soll daher nur als ergänzende Darstellung zu den  
 

  
Abb. 7.4: Korrelations-Faktoren aus der Kreuzkorrelation der vier Faktoren F1-4 aus den 

verschiedenen Mess-Chargen S1 bis S3 ; Kreuze = verwendete Korrektur-Faktoren. 
 

  
Abb. 7.5: Der Verlauf des Quarz- (Q, rot), Plagioklas- (P, blau) und Kalifeldspat-Gehalts (K, 

grün) wie in Abb. 7.3, jedoch nach Korrektur der Peak-Fläche (PPFkorr; in 
Flächeneinheiten der Haupt-Peak-Fläche) in den Profilschnitten Korpitschgraben – 
Suheljgraben (a) und Dreiländereck – Petelinjek (b) in idealisierter äquidistanter Abfolge; 
Erläuterung siehe Abb. 7.2). 
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vorhergehenden Diagrammen vorgestellt werden. Für eine verläßliche Quantifizierung 
mittels der Rietveld-Methode (vgl. WARD et al., 1999) müßten bei stabilen 
Geräteparametern Eichkurven für die betrachteten Mineralphasen erstellt werden. Die 
im tiefsten Abschnitt des östlichen Profils erkannte Tendenz zu abnehmenden Quarz-
Gehalten zeigt sich auch im korrigierten PPFkorr-Diagramm (Abb. 7.5a). Die markanten 
Peaks des Kalifeldspat-Gehalts bleiben ebenfalls erhalten. Das gemittelte Maximum im 
Plagioklas-Gehalt bei den Proben-Niveaus 18 und 24 der beiden Profil-Schnitte hat sich 
dagegen etwas abgeschwächt, ist aber dennoch erkennbar geblieben. Die Plagioklas-
reichen Schüttungen im westlichen Profil Dreiländereck – Petelinjek zeigen eine 
prägnante abnehmende Tendenz zum Hangenden, was mit dem Nachlassen einer 
diskreten Sedimentquelle erklärt werden kann. Beide Profile zeigen wiederum stark 
wechselnde Gehalte an Plagioklas und Quarz und keine Korrelation oder Trend. Eine 
vergleichbare, stark schwankende Abfolge wurde auch innerhalb der Petrographie 
(Abschnitt 4.1) erkannt. Insbesondere die Quarz-reichen Schüttungen im Proben-
Niveau 32 und 33 des westlichen Profils lassen sich auch in der Petrographie 
wiedererkennen. In den höheren Anteilen dieses Profils nimmt der Plagioklas-Gehalt 
leicht, aber stetig, zu. In den tieferen Bereichen von Abb. 7.5b zeigt sich in der 
gemittelten Kurve eine Wiederholung der Abnahme des Plagioklas-Gehalts, welche die 
Quarz-Kurve nicht betrifft. 

7.1.3  Diffraktogramme paläozoischer Sedimentgesteine der Westkarawanken 
Nachfolgend sollen charakteristische und stark voneinander abweichende 
Diffraktogramme vorgestellt und erläutert werden. Die Abfolge der Hochwipfel-
Formation wird einerseits von Quarz-reichen Sandsteinen bestimmt, die ansonsten 
einen gering ausgeprägten Mineral-Bestand vorweisen (Abb. 7.6). Das Diffraktogramm 
wird daher auch vom Quarz (101) – Peak bestimmt, neben dem ein Doppel-Peak von 
Tief-Albit erkannt werden kann. Kalifeldspat ist in diesem Fall nicht erkennbar. Als meist 
sehr schwach ausgeprägter Peak tritt Chlorit in Erscheinung. Neben diesen mehr oder 
weniger Quarz-reichen Sandsteinen treten insbesondere im Aufschluß-Bereich  
 

  
Abb. 7.6: Diffraktogramm eines ausgesprochen Quarz-reichen Sandsteins der Hochwipfel-

Formation (Proben-Niveau 33, Dreiländereck - Petelinjek). 
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Dreiländereck aber auch sehr Plagioklas-reiche Varietäten auf. In Abb. 7.7 ist ein 
Diffraktogramm aus dem Proben-Niveau 24 dargestellt, das auch das Corg - 
Korrelations-Niveau darstellt. Neben einem scharfen Quarz-Peak zeigt sich ein fast 
gleich hoher Plagioklas-Peak von Tief-Albit. Des weiteren kann auch deutlich ein 
Mikroklin-Peak erkannt werden. Er besteht meist aus einem Doppel-Peak, in diesem  
 

  
Abb. 7.7: Diffraktogramm eines ausgesprochen Plagioklas-reichen Sandsteins (tuffitisch ?) der 

Hochwipfel-Formation (Proben-Niveau 24, Dreiländereck - Petelinjek). 
 

  
Abb. 7.8: Diffraktogramm eines relativ Kalifeldspat-reichen Sandsteins der Hochwipfel-

Formation (Proben-Niveau 8, Korpitschgraben – Suheljgraben). 
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Fall aber konnte durch einen einfachen Peak eine bessere Anpassung erreicht werden. 
Sehr deutlich treten auch unterschiedliche Chlorit-Typen in Erscheinung. Sie verraten 
sich im Gegensatz zu Chlorit-Mineralen eines einzelnen Typs durch einen sehr 
breitgezogenen Peak-Hügel, der teilweise eine einseitig versteilte Flanke zeigt. Es 
handelt sich in diesem Fall möglicherweise um eine Kombination von Mg-Chlorit und Al-
Chlorit oder um „mixed layer“-Minerale. Ein geringer Calcit-Gehalt verrät sich unter 
Umständen in den gering erhöhten Count-Intensitäten knapp unterhalb 2Θ = 30°. Als 
dritte charakteristische Ausbildung der Hochwipfel-Formation hinsichtlich der XRD-
Analysen müssen Kalifeldspat-reiche Sandsteine angesehen werden (Abb. 7.8). 
Mikroklin weist fast immer einen charakteristischen Doppel-Peak auf (BAYLISS et al., 
1986). Anorthoklase treten nur sehr selten auf, können aber im selben 2Θ-Bereich wie 
Mikroklin liegen (Datenbank Programm EVA (Bruker); BAYLISS et al., 1986). Ansonsten 
wurden gelegentlich Orthoklase bestimmt, die aber in fast allen Fällen sehr geringe 
Intensitäten aufweisen. Weiterhin konnte wieder Chlorit nachgewiesen werden. Er 
kommt in fast allen analysierten Proben in recht unterschiedlicher Konzentration und 
Zusammensetzung vor. Meist handelt es sich wie in Abb. 7.7 aber um „mixed-layer“-
Minerale (oder auch Mg- und/oder Al-Chlorite ?). 
Im Profil Korpitschgraben - Suheljgraben treten an der Basis des Profils feinkörnige und 
tektonisch beanspruchte Sandsteine auf, die nicht ohne weiteres als Hochwipfel-
Sandsteine bezeichnet werden können. Sie wurden daher mit dem Begriff „basale 
Einheit“ versehen. In ihrem Diffraktogramm dominiert Quarz sehr deutlich (Abb. 7.9) 
und es kann kein Chlorit erkannt werden. Kalifeldspat und Mikroklin im speziellen ist 
ebenfalls nicht nachzuweisen. Um diese Sandsteine von denen der Hochwipfel-
Formation abzutrennen, kann also nur das Quarz-Plagioklas (Tief-Albit) -Verhältnis 
verwendet werden. Mit 91,4 % Quarz liegt die Probe H9/27 nur wenig über dem Wert 
des Quarz-reichsten Sandsteins der Hochwipfel-Formation (87,1 %). Im Vergleich der 
korrigierten absoluten PPF-Werte zeigt sich aber eine sehr deutliche Trennung der 
„basalen Einheit“ mit 701 gegen den Hochwipfel-Sandstein mit 517 Flächeneinheiten. 
 

  
Abb. 7.9: Diffraktogramm eines Quarz-reichen Sandsteins der „basalen Einheit“ (Proben-Niveau 

51, Korpitschgraben – Suheljgraben). 
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Das häufige Fehlen von Chlorit (oder “mixed-layer“-Mineralen) scheint ebenfalls für eine 
eigenständige Einheit zu sprechen, da dieser in den Hochwipfel-Sandsteinen fast immer 
vorhanden ist. Abb. 7.10 zeigt das Diffraktogramm einer weiteren Sandstein-Probe aus 
der „basalen Einheit“ (Himmelberg-Sandstein, Oberordovizium ?). Sie zeichnet sich 
durch einen hohen Anteil möglicherweise neugesprosster Hellglimmer (Muskowit) aus. 
Das Gestein zeigt eine Foliation mit leichter Fältelung. Die Hellglimmer-Plättchen sind 
auf den Foliationsflächen angereichert. Chlorit ist neben Muskowit ebenfalls verbreitet. 
Tief-Albit tritt ebenfalls auf und überwiegt gegenüber dem nur äußerst gering 
vorhandenen Mikroklin. Die postulierte Sprossung von Muskowit und eine eventuell 
vorangegangene diagenetische bis hochdiagenetische authigene Chlorit-Bildung führe 
ich auf eine variszische Metamorphose der tiefstgelegenen Einheiten zurück, die wohl 
nicht das direkte ehemalige Unterlager der jüngeren paläozoischen Sedimente 
darstellen. 
 

  
Abb. 7.10: Diffraktogramm eines metamorph überprägten, Muskowit-führenden Quarz-reichen 

Sandsteins der „basalen Einheit“ (Ordovizium ?; Korpitschgraben – Suheljgraben). 
 
Die Sandsteine der Auernig-Formation im Suheljgraben weisen einen äußerst hohen 
Quarz-Gehalt auf (Abb. 7.11). Daneben treten vor allem Muskowit und Pyrophyllit in 
Erscheinung. Der Muskowit ist detritischer Natur und ist weitaus gröber ausgebildet als 
der Pyrophyllit, welcher als tektonische, dynamometamorphe Neubildung angesehen 
werden kann. Gegen eine regionalmetamorphe Genese spricht das Fehlen von 
Pyrophyllit in benachbarten ähnlichen Gesteinen im Liegenden der Auernig-Formation. 
Als Ursache können intensiver Scherbewegungen und/oder thermische Einwirkungen 
(durch hydrothermale Fluide ?) während der tertiären Tonalit-Intrusion vermutet werden. 
Ein geringer Mikroklin-Peak und ein Albit-Peak können ebenfalls erkannt werden. Das 
scheinbare Auftreten von Augit konnte auf anderem Weg (z. B. lichtoptisch) nicht 
nachgewiesen werden. Nahezu reine Quarz-Arenite der Auernig-Formation treten auch 
im Jesenicatal nördlich von Jesenice (Slowenien) auf (Abb. 7.12). In diesen 
Sandsteinen sind weder nennenswerte Mengen an Plagioklas (Tief-Albit) oder Mikroklin 
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noch eine größere Führung an detritischem Muskowit oder eine Neubildung von 
Pyrophyllit zu erkennen. 
 

  
Abb. 7.11: Diffraktogramm eines sehr Quarz-reichen Sandsteins der Auernig-Formation 

(Proben-Niveau 1, Korpitschgraben - Suheljgraben); die Spitze des Quarz-Peaks ist 
abgeschnitten. 

 

  
Abb. 7.12: Diffraktogramm eines Quarz-Arenits der Auernig-Formation (Jesenicatal, Slowenien). 
 
Im Bereich des Fußes der Westkarawanken treten westlich des Eingangs in den 
Korpitschgraben grüne, geschieferte Siliziklastika auf, die sich ansonsten in den 
Westkarawanken nicht noch einmal nachweisen lassen. Im Diffraktogramm tritt neben 
Quarz auch Tief-Albit auf, jedoch ist der recht hohe Gehalt an Chlorit und Muskowit 
charakteristisch (Abb. 7.13). Diese sehr homogenen Gesteine befinden sich 
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stratigraphisch unter Kalkknollenschiefern und Kalken des Obersilur sowie über den 
Sandsteinen der „basalen Einheit“, bei denen es sich wahrscheinlich um Äquivalente 
der oberordovizischen Himmelberg-Sandsteine handelt, (vergleiche Abschnitt 2.5 
stratigraphische Entwicklung). Es könnte sich aufgrund der stratigraphischen Position 
um überprägte Vulkanite aus dem Oberordovizium handeln, die mit Paläovulkaniten der 
Magdalensberg-Fazies (NEUBAUER, 1984) assoziiert werden könnten. 
In naher Nachbarschaft befinden sich rote bis rotviolette, schiefrige Tonsteine und 
Tonschiefer. Das Diffraktogramm zeigt einen relativ hohen Quarz-Gehalt bei einem 
geringen Anorthit-reichen Plagioklas-Anteil und einem recht hohen Mikroklin-Gehalt, 
verglichen mit dem Plagioklas (Abb. 7.14). Zudem können auch sehr hohe Peaks von  
 

  
Abb. 7.13: Diffraktogramm grüner geschieferter und sehr homogener Siliziklastika mit relikthaft 

auftretendem Augit (Korpitschgraben). 
 

  
Abb. 7.14: Diffraktogramm roter bis rotvioletter, leicht geschieferter Tonsteine sowie Tonschiefer 

mit viel Muskowit, Chlorit und Hämatit (Korpitschgraben). 
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Chlorit und Muskowit erkannt werden. Auffallend ist die hohe Hintergrundstrahlung, die 
durch einen hohen Fe-Gehalt im Gestein verursacht wird (Fe-Fluoreszenzstrahlung 
durch Cu-Röhre). Dieser Fe-Gehalt findet sich im Hämatit wieder. Diese roten Schiefer 
beschreibt auch HERITSCH (1943) aus dem höheren Ordovizium bis Untersilur der 
Karnischen Alpen. Neben rein siliziklastischen Gesteinen sind in den Westkarawanken 
aber auch karbonatische Schiefer und teils kieselige Kalkschiefer des Unterdevon 
vertreten. Diese Gesteine zeigen eine ausgesprochen starke tektonische und 
dynamometamorphe Überprägung. Im Diffraktogramm der karbonatischen Schiefer des 
Feistritzgrabens (Abb. 7.15) tritt neben Calcit bei 29,4° überraschend viel Quarz auf. 
Der Calcit-Peak kann jedoch durch die Einregelung von Rhomboeder-Mikrolithen etwas 
überbetont sein. Sehr auffällig in dieser Probe ist wiederum der Chlorit-Gehalt, 
zusammen mit Muskowit und Pyrophyllit. Muskowit (Serizit) und Pyrophyllit können als 
dynamometamorphe Neubildungen angesehen werden, die auf intensive tektonische 
Bewegungen an der Basis der Westkarawanken im Umfeld der Periadriatischen Naht 
und schwache thermische Einflüsse infolge der tertiären Intrusion der Tonalit-Lamelle 
von Finkenstein zurückzuführen sind. 
 

  
Abb. 7.15: Diffraktogramm metamorph überprägter, graurötlicher, leicht kalkiger Quarz-Schiefer 

(„Proto-Kalksilikate“) mit Muskowit, Pyrophyllit und Chlorit (Feistritzgraben). 
 
Neben diesen Quarz-reichen, nur leicht kalkigen und ansonsten kieseligen Schiefern 
kommen im Kokragraben in den westlichen Westkarawanken sehr karbonatreiche und 
meist bunte (grüne und rote), stark überprägte Kalkschiefer vor (Abb. 5.16). Sie sind 
durch ihren extrem hohen Calcit-Peak bei 29,43° gekennzeichnet, zu dem in den 
grünlichen Varietäten in wechselnden Mengen auch Quarz hinzutreten kann. 
Charakteristisch ist aber auch hier ein sehr hoher und schon makroskopisch 
erkennbarer Muskowit-Gehalt (Serizit), der im Diffraktogramm durch Chlorit ergänzt 
wird. Pyrophyllit kommt in diesen Typen nicht vor. Das Auftreten von Pyrophyllit wird 
durch den Al-Gehalt der Edukte gesteuert. Er ist nach SPEAR (1995) auf Metapelite mit 
hohem Al-Gehalt beschränkt und kommt nach YARDLEY (1995) zusammen mit Chlorit 
häufig in niedriggradigen Metamorphiten der Mittel- bis Hochdruck-Metamorphose vor. 
Aufgrund der geringen Temperaturen der Abbau-Reaktionen: Fe-Chlorit + Pyrophyllit → 
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Fe-Chloritoid + Quarz (bei T < 350 °C im KFASH-System; SPEAR, 1995) und Pyrophyllit 
→ Kyanit/Andalusit + Quarz + H2O (T ≈ 400-450 °C im KFMASH-System; SPEAR, 1995) 
ist die Stabilität des Pyrophyllits auf eine sehr niedriggradige Regionalmetamorphose 
(möglicherweise mit einer leichten thermischen Überprägung durch tektonische 
Prozesse oder die Tonalit-Intrusion) der Al-reichen Ausgangsgesteine bei geringen 
Drucken beschränkt. Nach LÄUFER et al. (1997) liegt die untere Stabilität von Pyrophyllit 
bei T ≅ 270 °C. Ihre Bildung entspricht dann möglicherweise den Pyrophylliten der 
Quarz-reichen Sandsteine der Auernig-Formation. Die Hochwipfel-Sandsteine besitzen 
unter Umständen nicht den notwendigen Al-Gehalt und/oder wurden in geringerem 
Maße tektonisch überprägt. 
 

  
Abb. 7.16: Diffraktogramm roter, stark überprägter Kalkschiefer mit viel Calcit, Muskowit und 

Chlorit (Kokragraben; die Spitze des Calcit-Peak ist abgeschnitten). 

7.1.4  Fazit 
Mit Hilfe der Röntgen-Pulverdiffraktometrie können siliziklastische Sedimentgesteine 
relativ schnell und genau qualitativ und auch semiquantitativ auf ihren Mineral-Bestand 
untersucht werden. Die Minerale Quarz, Plagioklas und Kalifeldspat sind wichtige und 
kennzeichnende Parameter in den Sandsteinen der Hochwipfel-Formation und sollten 
Eigenschaften und Änderungen in der Zusammensetzung der Liefergebiet und des 
Sedimentationsverlaufs aufzeigen. Daneben treten in fast allen Proben Chlorite oder 
„mixed-layer“-Minerale auf. Es handelt sich möglicherweise um Mg- und/oder Al-
Chlorite. Detritische Muskowite und Hellglimmer-Neubildungen kommen in den meisten 
Hochwipfel-Sandsteinen lediglich in röntgenographisch nicht nachweisbarer Menge vor, 
konnten aber im Dünnschliff erkannt und für mineralchemische Analysen konzentriert 
werden. Die semiquantitativen Mineral-Verhältnisse aus der Bestimmung der Haupt-
Peak-Counts und dem Peak Profile Fitting der Haupt-Modi Quarz, Albit und Mikroklin 
lassen eine Darstellung der Hochwipfel-Sandsteine in Form einer idealisierten 
äquidistanten Abfolge der Datensätze zu. Durchschnittlich liegt der Quarz-Gehalt bei 
etwa 76 % im Osten und 72 % im Westen. Bei Plagioklas zeigt sich ein Gehalt von circa 
22 % im Osten und etwa 26 % im Westen. Im Profil Korpitschgraben - Suheljgraben 
beginnt die Sedimentation etwas Quarz-reicher und geht in einen schwankenden 
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Verlauf über. Dieser relativ ruhigen Entwicklung im östlichen Profil steht eine stärker 
akzentuierte Entwicklung im westlichen Profil Dreiländereck - Petelinjek gegenüber. 
Dort treten mehrere Niveaus mit stark erhöhtem Tief-Albit-Gehalt mit bis zu knapp 50 % 
auf. Sie sind möglicherweise intensiven magmatischen Ereignissen zuzuordnen, die 
zum Hangenden hin weniger häufig auftreten. Eine direkte Korrelation der beiden 
Profile ist lediglich über durchschnittlich etwas erhöhte Albit-Gehalte im Corg-Niveau 18-
24 (E-W) möglich. Die Sedimentation scheint (vergleiche Abschnitt 4 - Petrographie) in 
beiden Abschnitten voneinander abweichend verlaufen zu sein. Die auf die Ergebnisse 
der PPF-Daten aus den Sandsteinen der Hochwipfel-Formation angewandte Korrektur-
Rechnung zeigt sehr stark schwankende Kurvenverläufe, die sich ebenfalls nicht 
korrelieren lassen, wobei aber das Quarz-Maximum im westlichen Profil sich in der 
Petrographie (vgl. Abschnitt 4.1 - Leichtmineral-Analyse) wiederfinden lässt. Die 
Sandsteine der Auernig-Formation sind dagegen generell sehr Quarz-reich und führen 
viel detritischen Muskowit und neu gesprossten Pyrophyllit. In den metamorph 
überprägten ebenfalls Quarz-reichen Sandsteinen der „basalen Einheit“ (Himmelberg-
Sandstein, Ordovizium) fehlt dagegen Pyrophyllit, dafür tritt meist Chlorit hinzu. Die 
Pyrophyllit-Bildung scheint demnach hauptsächlich durch den Al-Gehalt des 
Ausgangsgesteins gesteuert zu werden und möglicherweise sekundär durch 
tektonische Prozesse verstärkt zu werden. Im Altpaläozoikum treten ansonsten Chlorit-
reiche und möglicherweise Augit-führende Paläovulkanite in Magdalensberg-Fazies 
(Oberordovizium), rote Hämatit-reiche Schiefer und überprägte Serizit- oder Pyrophyllit- 
und Chlorit-führende Kalkschiefer des Unterdevon auf. 
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7.2  Illitkristallinität 
Röntgendiffraktometrische Daten des Tonminerals Illit werden als Indikator für 
diagenetische und niedrigmetamorphe  Überprägungen in Sedimenten verwendet 
(TUCKER, 1996). Im Übergang von der Diagenese zur Anchimetamorphose zeigt Illit 
eine Zunahme des Kristallinitätsgrades und eine Veränderung der chemischen 
Zusammensetzung. Die chemische Veränderung betrifft nach DUNOYEZ DE SEGONZAC 
(1970) das Al/(Fe + Mg)-Verhältnis, welches bei steigendem Metamorphosegrad 
ansteigt. Die Bezeichnung Illit wurde von ŚRODOŃ & EBERL (1984) für Minerale der 
Glimmer-Gruppe in Tonmineralgröße eingeführt, die für gewöhnlich in pelitischen 
Sedimenten auftreten. Nach ŚRODOŃ & EBERL (1984) gelten nicht-expandierende, 
dioktaedrische, Al- und K-reiche Glimmer-artige Minerale als Illite, die in der 
Tonmineral-Fraktion (< 2 µm; < 4 µm nach ŚRODOŃ & EBERL, 1984) auftreten. 
Illit/Smektit-Wechsellagerungs-Minerale expandieren und gehören somit zusammen mit 
den trioktaedrischen Illiten, den Glaukoniten und anderen nicht zu der Gruppe der Illite 
sensu stricto (ŚRODOŃ & EBERL, 1984). 
 
Chemische Formel wichtiger Tonminerale (RÖSLER, 1979): 
Illit:  (K,H3O)Al2[(OH)2/AlSi3O10], “Hydromuscovit”, dioktaedrisch; 

Substitution von Al3+ durch Mg2+,Fe2+ in den Oktaederschichten 
möglich, weniger tetraedrisch gebundenes Al3+, Defizit im K+-Gehalt, 
Einbau hydratisierter Ionen und von H2O in die Zwischenschicht und 
damit Übergänge zu den Montmorilloniten (FLEHMIG & LANGHEINRICH, 
1974). 

Montmorillonit: (Al1,67,Mg0,33)[(OH)2/Si4O10]0,33- × Na0,33(H2O)4, dioktaedrisch 
Kaolinit:  Al4[(OH)8/Si4O10],     dioktaedrisch 
 
Die Röntgendiffraktometrie ist die wichtigste Analysetechnik für die Bestimmung der 
Tonminerale, sowohl in Tonsteinen als auch in der Matrix von Sandsteinen (z.B. 
TUCKER, 1996). Das Prinzip der Röntgendiffraktometrie von Tonmineralen entspricht 
dem des Gesamtgesteinspulvers. Generell können Tonminerale nach der Genese 
getrennt werden. Sie können Primärbildungen sein, die aus einem Liefergebiet 
stammen und im Ablagerungsmilieu stabil sind. Es kann sich aber auch um 
Neubildungen handeln, die sich erst in situ im Ablagerungsraum gebildet haben. 
Letztlich können Umwandlungen stattgefunden haben, die z.B. durch Ionenaustausch 
die primären Tonminerale verändert haben. Primäre Tonminerale geben Auskunft über 
die Abstammung der Ablagerungen und die Verwitterung / Klima im Liefergebiet 
(Verwitterungs- und Bodenbildungsprozesse). Neubildungen lassen Rückschlüsse auf 
die Porenlösungen, den Grad der Auslaugung und die Temperatur zu (Ablagerung). 
Umwandlungen dagegen überprägen in einem bestimmten chemischen Milieu die 
primären Merkmale (Diagenese und Anchi- bis Epimetamorphose). In der Korngröße 
unterscheiden sich Tonminerale unter Umständen sehr deutlich. Kaolinit erreicht mit bis 
zu 5 µm die größten Abmessungen. Illit liegt meist zwischen 0,1 und 0,3 µm und 
Smectite sind oft noch kleiner (TUCKER, 1996). Bei der Sediment-Versenkung kommt es 
zu Umwandlungen, beginnend mit der Transformation von Smectit zu Smectit/Illit-
Wechsellagerungen und weiter fortschreitendem Umbau zu Illit. Kaolinit wandelt sich 
ebenfalls in Illit um (ŚRODOŃ & EBERL, 1984; möglicherweise auch Kaolinit + wässrige 
Lösung → Illit + Chlorit (+ Kalifeldspat ? + Quarz ?), freundliche mündliche Mitteilung, 
Massonne, 2002). In tiefen Bereichen bildet sich auch Chlorit. Während dieser 
Prozesse ändert sich auch der Kristallinitätsgrad des Illits. Für Illit ergibt sich ein 
Gitterebenen-Abstand d(001) von 10 ± 0,05 Å, was für Glimmer-artige und K-haltige 
Minerale typisch ist (ŚRODOŃ & EBERL, 1984). Der Gitterebenen-Abstand d(060) = 1,5 ± 
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0,01 Å weist auf einen dioktaedrischen Bau hin. I(002) ist größer als I(001)/4 deutet auf 
ein Al-haltiges Tonmineral hin, da Fe3+-Oktaederschichten geringere d-Werte aufweisen 
würden. 
 
Mögliche Quantifizierungsmethoden der Illitkristallinität sind: 

• Schärfe-Verhältnis, „sharpness ratio“, Weaver-Index (WEAVER, 1960): 
Verhältnis der Peak-Höhe minus Hintergrund-Höhe des Illit-Peaks bei 10Å und 
bei 10,5Å. 
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bei Röntgenstrahlung mit CuKα = 0,15418 nm und αλCuKnd ⋅=Θ⋅ sin2 001  (n = 1). 
• Peakweite, „peak-width“, Kubler-Index (KUBLER, 1968): 

Peak-Weite des 10Å Illit-Peaks, gemessen auf der halben Peak-Höhe über dem 
Hintergrund. 

( )( )Bgdtot IIWIK ,001,0015,02.. −×=Θ°∆=  
• Intensitäts-Verhältnis, „intensity ratio“ (ESQUEVIN, 1969): 

Verhältnis der Peak-Höhe minus Hintergrund-Höhe (Bgd) des 5Å und des 10Å 
Illit-Peaks. 
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• Relative Halbwertsbreite, „Weber-Index“ (WEBER, 1972a, b): 
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Für die Umrechnung zwischen Kubler-Index (K.I.) und Weber-Index (W.I.) gilt nach 
WANG & ZHOU (2000): 

..20014,0.. IWIK ×Θ∆°=  
Eine weitere nicht röntgenographische Methode stellt die Infrarotspektroskopie dar 
(FLEHMIG & LANGHEINRICH, 1974). Gemessen werden: 

1. Extinktions-Verhältnis: 
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2. Frequenz des Absorptionsmaximums im Bereich Z = 540-520 cm-1, λ = 18,519-
19,231µm:  1

max 520540; −− cmA
ν . 

3. Frequenz des Absorptionsmaximums im Bereich Z = 430-410 cm-1, λ = 23,256-
24,390 µm: 1

max 410430; −− cmA
ν  (nur in Chlorit-freien Proben ermittelbar!). 

7.2.1  Illitkristallinitätsgrad und Diagenese-Metamorphose-Stufung 
Für die Abstufung der Illitkristallinität und ihren Bezug zu Stufen der Diagenese und 
Anchi- beziehungsweise Epimetamorphose ergeben sich zwingenderweise für jede der 
unterschiedlichen Methoden auch voneinander abweichende Grenzwerte. Die 
Abstufung der Metamorphose-Stadien nach dem Weaver-Index (WEAVER, 1960) sind in 
Tab. 7.1 zusammengefaßt. Ein Vergleich des Weaver-Index und des Kubler-Index wird 
von BRAZIER (1979) vorgeschlagen (Tab. 7.2). Die Umrechnung zwischen diesen 
beiden Indices bereitet nicht unerhebliche Schwierigkeiten. Zwischen dem Weber-Index 
und dem Kubler-Index gilt obige einfache Gleichung. Der Vergleich der 
unterschiedlichen Metamorphose- und Illitkristallinitäts-Gliederungen ist daher für beide 
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Indices einfach abzuleiten. Verschiedene Autoren gelangen jedoch zu unterschiedlichen 
Abgrenzungen der Diagenese, Anchizone und Epizone. Eine Auflistung und 
Gegenüberstellung nach LÄUFER et al. (1997), MEYER (1986), KRUMM (1984), NIEDERMAYR 
(1984) und LUDWIG (1972) ist in Tab. 7.3 aufgeführt. 
 
Tab. 7.1: Grad der Metamorphose und Weaver-Index (Schärfe-Verhältnis) (WEAVER, 1960).  

Metamorphose-Stufe Weaver-Index 
Niedriggradige Metamorphose 12,1 

Schwache bis sehr schwache Metamorphose 6,3 
Beginnende bis schwache Metamorphose 4,5 

Beginnende Metamorphose 2,3 
Nichtmetamorph 1,8 

 
Tab. 7.2: Gegenüberstellung von Weaver-Index und Kubler-Index mit Zonengliederung (nach 

BRAZIER, 1979; KUBLER, 1968).  
Index Diagenese Anchizone Epizone 

Weaver < 2,1 2,1 – 12,3 > 12,3 

Kubler > 7,5 mm / 0,375 
∆°2Θ 0,375-0,2 ∆°2Θ < 4,0 mm / 0,2 ∆°2Θ 

 
Tab. 7.3: Vergleich der Grenzen nach unterschiedlichen Autoren (Kubler-Index und in 

Klammern Weber-Index). 

Grenze LÄUFER et al. 
(1997) 

MEYER 
(1986) 

NIEDERMAYR 
(1984) 

KRUMM 
(1984) 

LUDWIG 
(1972) 

Diagenese / 
Anchizone 

0,42 
(300) 

0,49-0,7 
(350-500) 

0,375 
(270) 

0,375 
(270) 

0,36 
(260) 

Anchizone / Epizone 0,25 
(179) 

0,168 
(120) 

0,2 
(145) 

0,2 
(145) 

0,25 
(180) 

7.2.2  Methodik 
Für die Ermittlung der Illitkristallinität wurden 11 Tonstein- bis Schiefertonstein-Proben 
aus der Hochwipfel-Formation ausgewählt, die meist aus den stratigraphisch tieferen 
aber auch aus den höheren Bereichen stammen. Für die Bestimmung der 
Illitkristallinität wird meist die Fraktion < 2 µm verwendet, mitunter auch 2-6 µm oder 
auch 0,6-2 µm. Hier wurde die Fraktion < 2 µm ausgewählt. Die Proben wurden hierfür 
im Backenbrecher zerkleinert und anschließend in einer Kobalt-Wolframkarbid-
Schwingscheibenmühle bei 700 Umdrehungen etwa 10 Sekunden gemahlen, um 
möglichst wenig Veränderungen in der Tonmineralogie zu verursachen. Die Abtrennung 
der Tonmineral-Fraktion erfolgte im Atterberg-Zylinder durch eine zweimalige 
Sedimentation der mit destilliertem Wasser angesetzten Suspension. Für die Trennung 
wurde das Stokes’sche Gesetz zugrunde gelegt (z.B. BERGMANN & SCHÄFER, 1990): 

( )
9η

ρρd2gv 21
2 −⋅⋅= ; 

v = Absinkgeschwindigkeit, g = Schwerebeschleunigung, d = Korndurchmesser, ρ1 = 
Korndichte, ρ2 = Fluiddichte, η = dynamische Viskosität der Fluid-Partikel-Suspension. 
 
Hieraus kann die Absinkzeit für eine bestimmte Korngröße und Dichte berechnet 
werden. In meinem Fall waren Sinkzeiten von 26½ Stunden anzusetzen. Die 
Tonmineral-Suspension wurde im Trockenschrank bei 60 °C eingedampft. Für die 
Herstellung von Sedimentations-Präparaten wurden etwa 15 mg des Tonmineral-
Pulvers in einem Reagenzgläschen (mit Deckel) mit ein paar Tropfen destilliertem 
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Wasser unter Zuhilfenahme des Ultraschallbades gelöst. Die gewonnene Suspension 
wurde auf einen Glasträger (25 × 38 mm) aufgebracht und im Trockenschrank 
absedimentiert. Die Glasträger wurden mit den Proben anschließend nacheinander in 
einem Diffraktometer des Typs „Bruker D8 Advance“ analysiert. Es wurden je Probe 
drei Bestimmungen der Illitkristallinität nach dem Weber-Index durchgeführt, die eine 
Messung des Quarz (100) -Peaks erfordert. Die Röntgenröhre wurde mit einer 
Beschleunigungsspannung von UB = 50 kV und einem Kathodenstrom von IK = 30 mA 
betrieben. Für die Bestimmung der Halbwertsbreite des Quarz-Peaks (Standard von 
Bruker AXS) als externem Standard wurde ein Bereich von 2Θ = 20,65 bis 21,10° mit 
einer Schrittweite von ∆2Θ = 0,005° und einer Haltezeit pro Schritt von T = 6 s 
abgefahren. Der Divergenz-Schlitz und der Anti-Streuschlitz wurden auf 1,0° eingestellt. 
Für die Messung der Illit-Präparate wurde der Bereich 2Θ = 8,0 bis 9,5° mit derselben 
Schrittweite und Haltezeit analysiert. Der Divergenz-Schlitz und der Anti-Streuschlitz 
wurden ebenfalls auf 1,0° eingestellt. Die Analyse-Dauer lag bei etwa 10 Minuten für 
den Quarz-Standard und 30 Minuten für die Hochwipfel-Proben. Zum Vergleich sind 
nach der Literatur gewählte Einstellungen in Tab. 7.4 aufgeführt. Die Halbwertsbreiten 
wurden zum einen am Diffraktogramm abgelesen zum anderen mittels des Programms 
Topas P V.1.0 durch ein Peak Profile Fitting bestimmt. 
 
Tab. 7.4: Diffraktometer-Einstellungen (λ(Cu Kα1) = 0,15418 nm; λ(Co Kα1) = 0,17902 nm).  
 

diese 
Arbeit 

LÄUFER 
et al. 

(1997) 

MUCHEZ 
(1991) 

VON 
GOSEN 
ET AL. 
(1987) 

MEYER 
et al. 

(1986) 

KRUMM 
(1984) 

GILL et 
al. 

(1977) 

BRAZIER 
et al. 

(1979) 

WEBER 
(1972a) 

LUDWIG 
(1972) 

Typ Cu Kα Cu Kα Co Kα Cu Kα Cu Kα Cu Kα Co Kα Cu Kα Cu Kα Cu Kα 
Spannung 50 kV 40 kV 30 kV 35 kV k.A. 34-40 kV 38 kV 40 kV 40 kV 50 kV 

Stromstärke 30 mA 25 mA 20 mA 20 mA k.A. 20-30 mA 24 mA 20 mA 30 mA 40 mA 

Vortrieb 0,05°/min 2°/min 0,25°/min k.A. k.A. 0,5°/min 1°/min k.A. 0,25°; 
0,5°/min 1°/min 

Blenden 1°/1° k.A. k.A. k.A. k.A. 1°/0,2°/1° 0,5°/0,5° k.A. 0,5°; 1° 0,5° 

Aufnahme-
bereich 8,0-9,5° 2-39° 

2-49° k.A. k.A. 
2-30°, 
7,5-
9,5° 

7-10,5° 2-20° 10°/10,5° 
(W.I.) k.A. k.A. 

7.2.3  Illitkristallinitäts-Untersuchungen in angrenzenden Gebieten 
Nach LÄUFER et al. (2001) weisen spätalpidische tektonische Blöcke der Karnischen 
Alpen, welche von diesen Autoren als transpressive Blöcke bezeichnet werden, im 
allgemeinen geringe Illitkristallinitäts-Werte auf (K.I. < 0,25 °∆2Θ; Hbrel. < 179, eigene 
Umrechnung). Die Illitkristallinität der westlichen Karnischen Alpen liegt generell im 
epizonalen Bereich, die der mittleren und östlichen Karnischen Alpen dagegen im 
anchizonalen Bereich (LÄUFER et al., 2001). Die thermische variszische anchizonale 
Metamorphose war zumindest genauso hoch oder etwas höher als die alpidische 
Überprägung. Das Alter der Anchimetamorphose der Fleons-Decke im Westen wurde 
durch K-Ar-Datierungen an Hellglimmern auf 340 Ma festgelegt (LÄUFER et al., 2001). In 
der Hochwipfel-Decke und der Cellon-Kellerwand-Decke wurde dagegen ein Alter von 
etwa 320-300 Ma ermittelt. Die Grenze zwischen Diagenese und Anchizone bei einem 
Kubler-Index K.I. = 0,42 °∆2Θ (Hbrel. = 300) wird nach LÄUFER et al. (1997) mit einer 
Temperatur von 235 ± 10 °C, die zwischen Anchizone und Epizone bei K.I. = 0,25 °∆2Θ 
(Hbrel. = 179, eigene Umrechnung) mit etwa ± 300 °C verbunden. Der Übergang von der 
niedrigeren zur höheren Anchizone soll bei etwa 0,335 °∆2Θ (Hbrel. = 239, eigene 
Umrechnung) angenommen werden (LÄUFER et al., 1997). Für die Hochwipfel-
Formation ergeben sich in den Karnischen Alpen mit einer Illitkristallinität von K.I. = 0,21 
- 0,32 °∆2Θ (Hbrel. = 150-229, eigene Umrechnung) Bedingungen der höheren 
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Anchizone und der tiefsten Epizone. Die Werte der Illitkristallinität sind sehr sensitiv in 
Bezug auf Störungen und Faltenscharniere (LÄUFER et al., 1997), in deren Umfeld eine 
tektonisch induzierte Zunahme der Kristallinitäten auftritt. In den postvariszischen 
Einheiten werden nur noch Werte von K.I. = 0,29 - 0,45 °∆2Θ (Hbrel. = 207 – 321, 
eigene Umrechnung) erreicht, was nach LÄUFER et al. (1997) der anchizonalen bis 
hochdiagenetischen Zone entspricht. 
LOESCHKE & WEBER (1973) haben die Illitkristallinität von Tonsteinen im Bereich des 
Paläozoikum der Ostkarawanken untersucht. Die Bildung von Zeolithen wird aufgrund 
des meist vorhandenen Karbonatgehalts und damit verbundenen hohen CO2-
Partialdrucks zugunsten einer Tonmineral-Karbonat-Paragenese verhindert. Die 
Tonmineral-Karbonat-Fazies kann daher direkt in die Grünschiefer-Fazies übergehen, 
ohne dass sich zuvor Zeolithe bilden (LOESCHKE & WEBER, 1973). Die Illitkristallinität 
wurde von LOESCHKE & WEBER (1973) an Sedimentationspräparaten der Kornfraktion 2 
- 6 µm und an Gesteinsanschliffen durchgeführt. Es wurde Quarz als externer Standard 
verwendet und die damit verbundene relative Halbwertsbreite (Hbrel.; Weber-Index) 
bestimmt. Siltsteine haben in der Regel eine höhere Illitkristallinität als Tonschiefer, da 
sie einen höheren Anteil detritischer Hellglimmer führen. Gleichermaßen können Tuffite 
durch den Abbau von Feldspäten einen höheren Serizit-Gehalt aufweisen (LOESCHKE & 
WEBER, 1973). Siltige und schwach siltige Tonschiefer zeigen jedoch kaum 
Abweichungen von Tonschiefern. Bei relativen Halbwertsbreiten Hbrel. = 160 bis 150 
treten erste Chlorit-Porphyroblasten auf. Hellglimmer-Porphyroblasten sind an 
hydrothermal beeinflusste Gebiete gebunden, in denen eine Kalium-Zufuhr 
stattgefunden hat. Der Chlorit-Anteil ist in der Fraktion 2-6 µm bedeutend höher als in 
der Fraktion < 2 µm. Es lassen sich in den Ostkarawanken keine regionalen 
Unterschiede des Metamorphosegrads feststellen. Es treten lithologisch bedingte 
Unterschiede in der Illitkristallinität auf. Die Ergebnisse von LOESCHKE & WEBER (1973) 
sind in Tab. 7.5 zusammengefaßt. 
 
Tab. 7.5: Weber-Index (Hbrel, W.I.) von Gesteinen der Ostkarawanken (nach LOESCHKE & 

WEBER, 1973). 
Gestein Hbrel. (Anschliff) Hbrel. (Fraktion 2-6 µm) 

Tonschiefer 127 123 
siltige Tonschiefer 125 123 

Siltsteine 113 114 
Tuffite (mit Feldspat) 109 109 
Tuffite (Serizit-Chlorit-

Schiefer) - 126 

 
Die mittlere Illitkristallinität in Tonschiefern der Ostkarawanken liegt nach LOESCHKE & 
WEBER (1973) bei einem Weber-Index von 125 und kann in die beginnende Pumpellyit-
Prehnit-Quarz-Fazies gestellt werden. Der Übergang in die Grünschiefer-Fazies dürfte 
erst bei einem Wert um 100 zu erwarten sein. 
Die einzigen Illitkristallinitäts-Untersuchungen im Bereich des Nockgebiets und der 
Westkarawanken wurden von VON GOSEN et al. (1987) durchgeführt. Die Illitkristallinität 
in postvariszischen Metasedimenten des Nockgebiets weist auf eine sehr schwache 
anchizonale Metamorphose hin. Die Illitskristallinitäten liegen bei 0,25 – 0,32 °∆2Θ 
(Hbrel. = 179 – 229, eigene Umrechnung). Nahe den Bewegungsbahnen zwischen 
Pfannock-Einheit und Stolzalpendecke (Oberostalpin) treten höhere Kristallinitäten auf 
(VON GOSEN et al., 1987). Die Permotrias östlich des Faaker Sees zeigt einheitliche 
Illitkristallinitätswerte einer schwachen Metamorphose. Sie erreicht 0,19 – 0,23 °∆2Θ 
(Hbrel. = 136 – 164, eigene Umrechnung). Proben aus dem Südalpin weisen dagegen 
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mit 0,27 – 0,3 °∆2Θ (Hbrel. = 193 – 214, eigene Umrechnung) auf eine sehr schwache 
Metamorphose hin (VON GOSEN et al., 1987). Nördlich der Periadriatischen Naht (PAN) 
ist ein „altalpidisches“ Alter (Alttertiär ?) wahrscheinlich, für die Anchizone des 
Südalpins dagegen ein „jungalpidisches“ Alter (Jungtertiär ?). Die sich im Südalpin 
andeutende anchizonale Überprägung ist nach VON GOSEN et al. (1987) wahrscheinlich 
auf eine alpidische Deformationsphase zurückzuführen. 
RANTITSCH (1995) bestimmte Illitkristallinitäts-Werte für Gesteine des Karbon von 
Nötsch. Er gibt Werte für den Kubler-Index von K.I. = 0,22 bis 0,42 (Hbrel. = 157 bis 300, 
eigene Umrechnung) an und folgert für die Bedingungen der alpidischen anchizonalen 
Metamorphose-Bedingungen eine Temperatur von 260 °C und mit einem erhöhten 
geothermischen Gradienten von etwa 40 °C/km eine Versenkungstiefe von 6 km. 

7.2.4  Illitkristallinitäts-Messungen an Tonsteinen der Westkarawanken 
Die Bestimmung der Illitkristallinität in dieser Arbeit wurde an Tonsteinen aus 
unterschiedlichen Bereichen der Westkarawanken, teils aus den tieferen Anteilen der 
Hochwipfel-Schichten, teils aus höheren stratigraphischen Abschnitten der Hochwipfel-
Formation durchgeführt. Eine Messung wurde an Tonsteinen der oberkarbonen 
Auernig-Formation durchgeführt. Eine Übersicht über die Lage der Probenahme-Punkte 
zeigt Abb. 7.17. Die Illitkristallinität erreicht in den Westkarawanken für den Weber-
Index (Hbrel.) Werte zwischen 160 und 233, wobei die Mehrzahl der Proben um 190 bis 
210 liegt. Diese Werte entsprechen Kubler-Indices (K.I.) zwischen 0,22 und 0,33 mit 
Schwerpunkt zwischen 0,27 und 0,28. Zudem kann eine Abnahme 
 

  
Abb. 7.17: Lage der Probenahme-Punkte für die Bestimmung der Illitkristallinität mit Angabe der 

erhaltenen Werte nach dem Weber-Index. 
 
des Illitkristallinitätsgrades und damit eine Zunahme des Weber-Index vom Liegenden 
zum Hangenden und damit auch von Norden nach Süden erkannt werden. Die 
Verteilung der abgeleiteten Isolinien wird mit Sicherheit durch den Einfluß von 
Störungssystemen modifiziert (vergleiche LÄUFER et al., 1997). Für die Tonsteine der 
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Westkarawanken können Metamorphose-Bedingungen der oberen Anchizone 
angenommen werden (Abb. 7.18). Drei Proben erreichen die Übergangszone zwischen 
der Anchi- und der Epizone. Nur eine Probe liegt im mittleren Bereich der Anchizone. 
Dies entspricht nach LÄUFER et al. (1997) einer Temperatur von etwa 280 °C. Das liegt 
im Bereich der von RANTITSCH (1995) für das Karbon von Nötsch ermittelten Werte. Es 
sollte dieser Quelle folgend ebenfalls eine Versenkungstiefe von etwa 6 km 
(thermischer Gradient von 40 °C/km) angenommen werden. Die Tonsteine der 
Westkarawanken zeigen damit eine geringere Illitkristallinität als die von NIEDERMAYR et 
al. (1984) für die westlichen Karnischen Alpen ermittelten Werte von Hbrel. < 145. Für 
die Hochwipfel-Formation in den östlichen Karnischen Alpen ergeben sich nach LÄUFER 
et al. (1997) zu den Westkarawanken vergleichbare Werte, ebenso für das 
Karawanken-Vorfeld (VON GOSEN et al., 1987). Die Trias-Späne und die Lesach-Lamelle 
zeigen aber bereits deutlich geringere Hbrel.-Werte als die hier gewonnenen Daten. Im 
ostalpinen Dobratsch-Gebiet weisen die tiefsten Einheiten der Permotrias Kristallinitäten 
auf, die den höheren Anteile der Hochwipfel-Formation vergleichbar sind. Es lässt sich 
daher kein Metamorphose-Hiatus zwischen diesen Einheiten nachweisen (RANTITSCH, 
1995). Dies legt den Schluß einer gemeinsamen Metamorphose-Geschichte nahe.  
 

  
Abb. 7.18: Ergebnisse der Illitkristallinitäts-Messungen an Tonsteinen der Westkarawanken und 

die daraus abgeleiteten Metamorphose-Bedingungen. 
 
Die Proben wurden nach der ersten Messung glykolisiert, um den Anteil quellfähiger 
Lagen abzuschätzen. Hierzu wurden die bereits unglykolisiert gemessenen Proben zwei 
Tage auf eine Porzellanhalterung in einer Glasglocke mit Glykol gelegt. Die Ergebnisse 
der zweiten Messung wurden mit den unglykolisierten verglichen (Tab. 7.6). Der Einfluß 
der Glykolisierung äußert sich in einigen Proben durch eine geringe Aufweitung 
aufgrund der Quellung von Smectit-Wechsellagerungen im Illit. Einige Proben zeigen 
aber auch eine Reduzierung der Gitterabstände. Dies kann kaum erklärt werden. Die 
Aufweitungen oder Verengungen zeigen aber relativ geringe Beträge, so dass die 
unglykolisierten Messungen für die Bestimmung des Metamorphosegrads verwendet 
wurden. 
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Tab. 7.6: Ergebnisse der Illitkristallinitäts-Messungen an unglykolisierten (Index ungly) und 
glykolisierten (Index gly) Tonmineral-Präparaten (jeweils drei Messungen; Umrechnung von 
Hbrel. zu K.I. nach WANG & ZHOU, 2000). 

Probe Lithologie Hbrel.ungly Hbrel.gly K.I. ungly K.I. gly 
A1/03 Auernig 207 214 0,29 0,30 
A1/18 Hochwipfel 205 219 0,29 0,31 
H6/5 Hochwipfel 187 214 0,26 0,30 
H8/3 Hochwipfel 209 214 0,29 0,30 
H9/9 Hochwipfel 195 210 0,27 0,29 
H9/35 Hochwipfel 190 176 0,27 0,25 
H9/37 Hochwipfel 199 198 0,28 0,28 
H11/6 Hochwipfel 160 151 0,22 0,21 
H12/9 Hochwipfel 180 177 0,25 0,25 
H13/5 Hochwipfel 233 228 0,33 0,32 
H17/8 Hochwipfel 195 195 0,27 0,27 

7.2.5  Fazit 
Die Illitkristallinitäts-Messungen an Tonsteinen der Westkarawanken ergaben Weber-
Indices (Hbrel.) zwischen 160 und 233. Diese Werte entsprechen Kubler-Indices von 
0,22 und 0,33. Damit ist die Illitkristallinität der Westkarawanken geringer als die der 
westlichen Karnischen Alpen und bedeutend geringer als die der paläozoischen 
Tonschiefer in den Ostkarawanken. Die östlichen Karnischen Alpen und das Karbon 
von Nötsch zeigen jedoch sehr ähnliche Werte für die Illitkristallinität. Aus diesen Daten 
kann eine Temperatur von 280 °C ± 20 °C und bei einem normalen geothermischen 
Gradienten von 30 °C/km eine Versenkungstiefe von etwa 8 - 9 km abgeleitet werden. 
Bei einem erhöhten geothermischen Gradienten von 40 °C/km würde sich die 
Versenkungstiefe auf etwa 6 - 7 km verringern. Dieser erhöhte geothermische Gradient 
wird auch von SACHSENHOFER (2001) durch Berechnungen des stark erhöhten 
oligozänen Wärmestroms während der Intrusion von Tonaliten und Graniten gestützt 
(vgl. Abschnitt 2.7 – Strukturgeologie). Da zwischen den Kristallinitäten der Tonsteine 
aus den Westkarawanken und denen aus dem Karbon von Nötsch sowie aus den 
tiefsten Permotrias-Sedimenten des Dobratsch kaum nennenswerte Unterschiede 
erkannt werden können, muß auf eine gemeinsame Metamorphose-Geschichte 
während der alpidischen Deckenstapelung geschlossen werden. Falls eine frühere 
variszische Überprägung vorhanden war, so wurde diese erneut im Grad der höheren 
Anchimetamorphose überprägt. 
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8  Tonalit-Intrusionen und Lamprophyr-Gänge 
 
8.1  Tonalit-Intrusionen 
Im Bereich der Periadriatischen Naht, zwischen Ostalpin und Südalpin, kam es im 
Tertiär zur Intrusion von tonalitischen bis granitischen Magmen. In Tonaliten (wie auch 
Dioriten, Quarzdioriten, Monzodioriten und Quarzmonzodioriten) ist Plagioklas der 
vorherrschende Feldspat mit Anorthit-Gehalten von < 50 % (WIMMENAUER, 1985). Der 
Name Tonalit wurde nach der Alpe Tonale im Bereich des Adamello-Presanella-Plutons 
in den Südtiroler Alpen gewählt (vgl. MIDDLEMOST, 1997) und für Gesteine verwendet, 
die der Definition nach STRECKEISEN (1976) genügen (unter den hellen Gemengteilen 20 
– 60 % Quarz und 40 – 80 % Feldspat mit einem Plagioklas-Feldspat-Verhältnis von  
0,9). Die Bezeichnung „Tonalit“ wird aber im Bereich der Ostalpen fälschlicherweise 
auch häufig als Überbegriff für periadriatische Biotit- und Hornblende- führende 
Granodiorite verwendet (SPRENGER, 1996). Tonalite und Granodiorite sind nach 
MIDDLEMOST (1997) typisch metaluminöse Gesteine. Es handelt sich im Fall der 
periadriatischen Tonalite der Karnischen Alpen und der Karawanken um kalkalkaline 
Intrusionen obereozänen bis oligozänen Alters (ELIAS, 1998; SPRENGER, 1996). Nach 
RATSCHBACHER et al. (1991) weist die magmatische Aktivität der periadriatischen 
Plutone eine erkennbare Mantelsignatur auf, wobei die Mehrzahl der tonalitischen und 
granitoiden Gesteine nach VON BLANKENBURG & DAVIES (1995) im εNdinit-87Sr/86Sr-
Diagramm aber auch deutlich einen Trend assimilierter kontinentaler Kruste zeigt. Diese 
Krusten-Assimilation führte zu einer Verschiebung des Chemismus zu 
Postkollisionsgraniten mit kalkalkaliner Zusammensetzung (SPRENGER, 1996). 
Kalkalkaline Tonalite und Granodiorite sind nach MIDDLEMOST (1997) typisch für 
magmatische Bögen. Biotit-Hornblende-Tonalit-Assoziationen und Tonalit-Trondhjemit-
Granodiorit-Suiten können geochemisch gesehen I („igneous“)-Typ-Granitoiden 
zugeordnet werden (CONDIE, 1997; PITCHER, 1982). Nach SPRENGER (1996) können die 
periadriatischen Tonalite der Ostalpen daher als Intrusionen von I-Typ-Granitoiden 
(Granite, Granodiorite, Tonalite) in einen magmatischen Bogen bei einer südgerichteten 
Subduktion angesehen werden. 

8.1.1  Tonalit-Lamellen der Karnischen Alpen 
Zu den echten Tonalit-Intrusionen der Karnischen Alpen zählen unter anderem der 
Mauls- und Iffinger-Tonalit sowie der Tonalit von Taisten-Unterplanken-Kandellen 
(ELIAS, 1998). Es handelt sich hierbei um sehr langgezogene (bis 23 km) Körper 
(„Lamellen“), die lediglich eine Breite von circa 400 bis 500 m erreichen. Nach 
SPRENGER (1996) gehören auch die Tonalite der Lesach- und Hollbruck-Lamelle zu 
diesen Intrusiva. Die Plagioklase weisen eine Zusammensetzung mit An60-65 in den 
Kernen und An35-40 in den Rändern auf (SPRENGER, 1996). Der Anorthitgehalt kann aber 
durch Abbau und Ca-Abfuhr auch auf An15-27 abfallen. Die auftretende Hornblende ist 
nach SPRENGER (1996) ein Hastingsit, wobei eine randliche Umwandlung in Chlorit und 
Epidot auftreten kann. Sie umschließt teilweise idiomorphe kleine Plagioklas-Kristalle. 
Dies deutet auf eine frühe Kristallisation des Plagioklases vor der Hornblende hin. Die 
Tonalit-Lamellen entlang der Periadriatischen Naht (PAN) wurden während einer 
Reaktivierung der PAN retrograd metamorph überprägt und zerschert (SPRENGER, 
1996). In den Karnischen Alpen sind die ursprünglichen Gefügemerkmale in den 
Tonalitkörpern der Lesach- und Hollbrucklamelle sowie im Mauls- und Iffinger-Tonalit 
fast vollständig überprägt worden und das Gestein zeigt eine deutliche Foliation (ELIAS, 
1998; SPRENGER, 1996). Es treten bis zu 25 cm mächtige, sowohl prä- als auch 
postkinematisch zur gefügeprägenden Schieferung intrudierte Aplite auf. Die sehr 
niedriggradige Metamorphose, die auch als Autometamorphose des Tonalits 
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angesehen werden kann, fand nach SPRENGER (1996) in der Prehnit-Pumpellyit-Chlorit-
Zone bei 200-250 °C statt. Für die charakteristische Mineralparagenese gibt SPRENGER 
(1996) Prehnit + ?Pumpellyit + Laumontit + Chlorit + Epidot/Klinozoisit + Calcit ± 
?Lawsonit ± Quarz an. Beim Unterschreiten von etwa 350 °C entstand aus 
Epidot/Klinozoisit Pumpellyit. Die obere Stabilitätsgrenze von Prehnit liegt nach SPEAR 
(1995) im Druckbereich von 2 bis 4 kbar bei etwa 400 °C und unterhalb etwa 300 °C 
(bei 3 kbar) wird Laumontit stabil (SPEAR, 1995). Ein weiteres niedrigstgradiges 
Metamorphoseereignis mit Sericit-Sprossung fand zwischen zwei Kataklasit-Phasen, 
teils mit Pseudotachylit-Bildung, in einer geringen Krustentiefe von < 10 km statt. 
Die Tonalit-Magmenbildung fällt in das geotektonische Milieu eines vulkanischen 
Bogens (vulkanischer Inselbogen nach SPRENGER, 1996). Für einen I-Typ-Tonalit 
spricht neben der Anwesenheit von Hornblende auch der fehlende Muskowit, der mit 
Biotit in Zweiglimmergranitoiden für S-Typ-Plutonite charakteristisch ist (PITCHER, 1982). 
Die Abkühlung unter die Rb/Sr-Schließungstemperatur von Biotit bei etwa 300 °C (bis 
zu ± 50 °C Abweichung möglich; ELIAS, 1998) erfolgte im Rieserferner-Pluton vor circa 
30 Ma (SPRENGER, 1996). 

8.1.2  Tonalit-Körper der Ostkarawanken 
Auch in den Karawanken treten Intrusionen von tonalitischen Gesteinen auf. EXNER 
(1976) vergleicht den Tonalitgneis der Karawanken mit dem Adamello-Tonalit, dem 
Tonalit-Gneis des Iffingers bei Meran und der Tonalitgneis-Lamelle am Nordrand des 
Brixener Granodiorits. In den Karawanken treten drei Tonalitkörper in Erscheinung 
(EXNER, 1976): 1) Die kleine Tonalitgneislamelle von Weitenstein (Vitanje) in der Nähe 
der Lavanttaler Störung, 2) Die Tonalitgneis-Lamelle zwischen Plešivec in Slowenien 
und Vellach südlich Eisenkappel in Österreich und 3) die Tonalitgneis-Lamelle von 
Finkenstein, südlich Villach. Der Tonalit von Eisenkappel zeigt ein starkes 
Parallelgefüge mit teilweise bis zu 2 × 1 cm großen Hornblenden und führt zudem viele 
basische Einschlüsse (KIESLINGER, 1956). Der Gesteinskörper wurde nach EXNER 
(1976) postkristallin zu einem Tonalitgneis verschiefert, dessen steil stehendes Gefüge 
zwischen E-W und WNW-ESE streicht. Das Eisenkappeler Altkristallin wurde hierbei 
ebenfalls verschiefert. Diese erste Deformation des Tonalitgneises von Eisenkappel 
fand unter niedrig- bis sehr niedriggradigen Bedingungen um 300 °C statt und zeichnet 
sich nach ELIAS (1998) insbesondere in der Einregelung der [001]-Achsen von 
Hornblenden in eine E-W-gerichtete Foliationsebene ab. Der gesamte Intrusiv-Körper 
wurde von einer Aufschiebung nach Norden betroffen (Nordvergenz). N-S-streichende 
Harnische und eine WNW-ESE verlaufende Streckungslineation weisen nach ELIAS 
(1998) und EXNER (1976) zudem auf eine Einengung des Tonalitkörpers um eine E-W-
Achse bei NNW-SSE bis N-S-gerichteter Kompression hin. Die damit assoziierten 
dextralen transpressiven Bewegungen fanden im späten Oligozän (etwa 25 Ma) und 
auch im späten Miozän (11-8 Ma) statt (ELIAS, 1998). 

8.1.3  Tonalit-Lamelle von Finkenstein 
Ein weiterer Tonalit-Körper befindet sich in den Westkarawanken im Raum südöstlich 
von Finkenstein. Er wird als Tonalit-Lamelle von Finkenstein bezeichnet (EXNER, 1976; 
EXNER & SCHÖNLAUB, 1973). Kleine Vorkommen dieser Lamelle treten am Nordrand der 
Karawanken, besonders bei Susalitsch, auf (KIESLINGER, 1956). Sie befinden sich 2,5 
km südwestlich der Kirche von Finkenstein und sind zusammen etwa 1,2 km lang und 
230 m mächtig (EXNER, 1976). Die Tonalitlamelle fällt nach Süden ein. An der 
Nordgrenze treten mit Aplitgängen und Quarzadern durchzogene Hornfelse auf (EXNER, 
1976). Sie führen nach EXNER & SCHÖNLAUB (1973) Cordierit und Andalusit und sind 
vergleichbar mit dem kontaktmetamorphen Gailtalkristallin. Der Tonalit von Finkenstein 
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wurde synintrusiv (postintrusiv nach EXNER, 1976) deformiert und nach Norden auf 
Phyllite des Gailtaler Kristallins (Serizit-Chlorit-Phyllite und am Kontakt Hornfelse) 
aufgeschoben (EXNER, 1976). Weiter nördlich folgt mit größerem Abstand und 
größtenteils unter quartären Ablagerungen der Diabas von Untertechanting (EXNER & 
SCHÖNLAUB, 1973). Der Kontakt im Süden ist nach EXNER (1976) nicht aufgeschlossen, 
wird jedoch ebenfalls von einer Störungszone begrenzt, an der die Rosenbacher 
Kohlenschichten und weiter Im Süden auch das südalpine Paläozoikum nach Norden 
aufgeschoben sind. Weiter westlich in den Karnischen Alpen sind die periadriatischen 
Plutone stark mylonitisiert. 
Petrographisch handelt es sich beim Tonalit der Lamelle von Finkenstein nach EXNER 
(1976) um ein grob- bis mittelkörniges Gestein mit bis zu 1,5 cm langen 
Hornblendeprismen, kleineren Biotiten, Plagioklas mit oszillierendem Zonarbau 
(Bytownit bis Oligoklas) und Saussuritisierung des Kerns, meist gut erhalten 
gebliebenem Kalifeldspat (Orthoklas) und Quarz. Charakteristisch ist das Auftreten von 
bis dm großen basischen Fischen aus Diorit, die nach EXNER (1976) als ein älteres 
magmatisches Differentiat angesehen werden können, welches eine spätere Resorption 
erfahren haben soll. Weiterhin treten bis 10 cm mächtige, diskordant zum Tonalit 
verlaufende Aplitgänge auf. 

Gesamtgesteins-Geochemie der Tonalit-Lamelle von Finkenstein 
Aus dem Bereich der Tonalit-Lamelle von Finkenstein wurden an mehreren Punkten 
Proben genommen. Für eine geochemische und mineralchemische Untersuchung 
konnten jedoch nur die Proben verwendet werden, welche circa 700 m südlich von 
Susalitsch an der Zollhütte am Ausgang des Feistritzgrabens gewonnen wurden. An 
den anderen Aufschluß-Bereichen war der Tonalit intensiv alteriert und verwittert. 
Röntgenographisch wurden durch eine Pulveraufnahme (XRD) die Minerale Quarz, 
Plagioklas, Hornblende, Chlorit und Biotit nachgewiesen (Abb. 8.1). Etwa 9 km weiter 
östlich können in der Nähe des Gasthof Türkenkopf bei Kopein ebenfalls Lesesteine 
von stark alterierten Tonaliten gefunden werden. Das Diffraktogramm zeigt aufgrund der 
 

  
Abb. 8.1: Röntgenpulverdiffraktometrische Aufnahme des Tonalits von Finkenstein (Susalitsch / 

Techanting). 
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starken Alteration und Vewitterung des Gesteins praktisch keine Anzeichen mehr auf 
ein Hornblende-Führung, ebenso ist kein Biotit zu erkennen (Abb. 8.2). Der basische 
Plagioklas wurde zu Calcit und Tief-Albit umgewandelt. Als Abbauprodukt zeigt sich 
daher sehr viel Calcit, zusammen mit Chlorit als Abbau-Produkt aus Biotit und 
Hornblende in einer sehr feinkörnigen Verteilung. 
 

  
Abb. 8.2: Röntgenpulverdiffraktometrische Aufnahme des Tonalits von Kopein. 

 
Die geochemischen Gesamtgesteins-Analysen (Tab. 8.1) lassen sehr differenzierte 
Aussagen über den Gesteins-Typ und das geodynamische Milieu zu. 
 
Tab. 8.1: Ergebnisse der geochemischen Gesamtgesteins-Analyse (RFA) des Tonalits von 

Finkenstein (in Gew.-%). 
SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Summe LOI 
62,33 0,55 18,58 5,12 0,10 2,32 6,57 2,96 1,39 0,09 100,01 1,14 

 
Die Ergebnisse der Analyse wurden unter Verwendung des Programms Magma2.2.1 
(WOLETZ, 1996; University of California) in einen normativen Mineral-Bestand im Sinne 
der CIPW-Norm umgerechnet. Hieraus ergibt sich für den Tonalit der Lamelle von 
Finkenstein (Probe „Techant“) eine normative Zusammensetzung von Tab. 8.2. 
 
Tab. 8.2: Normativer Mineralbestand des Tonalits von Finkenstein (CIPW-Norm). 

Quarz Kalifeldspat Albit Anorthit Hypersthen Magnetit Ilmenit Apatit Korund 
20,5 8,2 25,0 32,0 10,4 2,2 1,1 0,2 0,5 

 
Amphibole und damit auch die Hornblenden werden in der Berechnung der CIPW-Norm 
nicht berücksichtigt. Die erhaltenen Werte wurden in ein Q’ANOR-Diagramm nach 
STRECKEISEN & LEMAÎTRE (1979) übertragen (Abb. 8.3). Der Tonalit von Finkenstein 
kommt im Randbereich der Felder 5a / 5b zu liegen und kann in der Felder-Einteilung 
nach STRECKEISEN (1976) als Tonalit sensu stricto bezeichnet werden. Im Vergleich mit 
anderen Tonalit-Intrusionen zeichnet sich die Probe aus den Westkarawanken durch 
einen relativ hohen normativen Anorthit-Gehalt aus. Der Karawanken-Tonalit der 
Ostkarawanken besitzt einen deutlich geringeren normativen Anorthit-Gehalt. Der 
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Mauls-Tonalit scheint insgesamt eine ähnliche Zusammensetzung aufzuweisen. 
Tonalitische und quarzdioritische Gesteine der Adamello-Intrusion zeigen ebenfalls 
geringere normative Anorthit-Werte, die durchschnittliche Zusammensetzung von 
Tonaliten und Dioriten nach LEMAÎTRE (1979) ist durch einen geringeren Quarz-Gehalt 
charakterisiert. Zum direkten Vergleich sind in Abb. 8.3 auch die Analysen der Effusiva 
vom Rauscherbach und des Lamprophyrs von Korpitsch eingetragen. Sie werden 
später erläutert. 
 

  
Abb. 8.3: Q’ANOR-Diagramm nach STRECKEISEN & LEMAÎTRE (1979) mit Darstellung der 

Analysen von magmatischen Gesteinen der Westkarawanken im Vergleich zu Tonaliten 
und Quarzdioriten nach Literaturangaben; Felder nach STRECKEISEN (1976), vergleiche 
Abb. 8.4. 

 
Im Or-Ab-An -Klassifikationsdiagramm nach STRECKEISEN (1976) zeigt der Tonalit von 
Finkenstein einen ähnlichen normativen Modalbestand wie der Mauls-Tonalit und weist 
infolge des Quarz-Gehalts von > 17 % und eines (normativen) An/Or-Verhältnisses von 
etwa 4,0 chemisch auch tatsächlich eine tonalitische Zusammensetzung auf (Abb. 8.4). 
Im Vergleich sind der Karawanken-Tonalit der Ostkarawanken, die Tonalite und Diorite 
des Adamello und der Iffinger-Tonalit (normativ) Anorthit-ärmer. Sie sind chemisch alle 
als Tonalite zu klassifizieren. Die folgenden drei Diagramme wurden nicht dargestellt, 
die Ergebnisse sollen aber dennoch erwähnt werden. Im Rb-Ba-Sr-Diagramm nach EL 
BOUSEILY & EL SOKKARY (1975) fällt der Tonalit von Finkenstein (Techanting / 
Susalitsch) wie auch die meisten Tonalite der Karnischen Alpen in das Feld der Quarz- 
und Granodiorite. Im Q-A-P-Diagramm nach STRECKEISEN (1976) mit den Feldern für I- 
und S-Typ-Granite nach BOWDEN (1984) fällt die Probe der Tonalit-Lamelle von 
Finkenstein nach der Berechnung der CIPW-Norm-Modi in das Feld eines I-Typ- 
Tonalits bis Granodiorits und ist ebenfalls wieder gut vergleichbar mit Tonalit-Analysen 
aus den Karnischen Alpen. Nach TAYLOR & MCLENNAN (1985) spricht das Fehlen von 
Muskowit, der für Zweiglimmergranitoide (S-Typ-Granitoide) typisch ist, und die 
Anwesenheit von Hornblende ebenfalls für einen I-Typ-Tonalit. Zusätzlich spricht ein 
geringer normativer Korund-Gehalt von < 1,0 % (0,5 % beim Tonalit von Finkenstein) 
nach ELIAS (1998) für eine I-Typ-Genese (vgl. PITCHER, 1982). Das K/Rb-Verhältnis 
kann zur Trennung von konkordanten Granitoiden (Granodiorite und Granite; K/Rb = 
150 bis 250) und diskordanten Granitoiden sowie hochdifferenzierten Pegmatiten (K/Rb 
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Abb. 8.4: Or-Ab-An -Klassifikationsdiagramm nach STRECKEISEN (1976); mit einem normativen 

Quarz-Gehalt von 20,7 % handelt es sich bei der Tonalit-Lamelle von Finkenstein um 
eine tonalitische Zusammensetzung; Literaturdaten und Analysen der Rauscherbach-
Effusiva und des Lamprophyrs von Korpitsch zum Vergleich; Zeichen wie in Abb. 8.3. 

 
< 150) verwendet werden (SCHROLL & GROHMANN, 1965). Der Tonalit von Finkenstein 
erreicht einen Wert von K/Rb = 198, die Tonalite des Lesachtals liegen ebenfalls bei 
K/Rb = 192. Auch nach dem CaO-Na2O-K2O-Konzentrationsdiagramm nach GLIKSON 
(1979) handelt es sich beim Tonalit von Finkenstein um einen echten Tonalit. Nach der 
Shand-Klassifikation (SHAND, 1943) kann er als peraluminöser Tonalit angesprochen 
werden. Der Shand-Index (Al2O3 / (CaO + Na2O + K2O)) beträgt 1,01. ELIAS (1998) gibt 
für den Karawanken-Tonalit von Eisenkappel und für den Mauls-Tonalit einen Shand-
Index < 1,0 und für den Iffinger-Tonalit < 1,1 an. Im geochemischen 
Klassifikationsdiagramm nach MAEDA (1990) fällt die Tonalit-Probe von Finkenstein 
genauso wie die Tonalite der Karnischen Alpen in das Feld der I-Typ-Granitoide (Abb. 
8.5). Nach PITCHER (1993, 1982) kann zwischen Kordilleren-I-Typ-Graniten und I-Typ- 
Graniten des Kaledoniden-Typs unterschieden werden. Kordilleren- I-Typ-Granite 
werden von Tonaliten beherrscht und liegen in einem alpinotypen, kontinentalen  
 

     
Abb. 8.5: Geochemisches Klassifikations-

diagramm der Granit-Genese nach 
MAEDA (1990) für I-Typ-, S-Typ- und 
A-Typ Granitoide mit der Al-
Unterteilung nach dem Shand-Index 
(vgl. MIDDLEMOST, 1997). 

Abb. 8.6: Variationsdiagramm nach 
PEARCE et al. (1984); VAG = 
volcanic arc granite, syn-COLG = 
syn-collision granite; schraffiertes 
Feld: Tonalite der Karnischen 
Alpen. 
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Abb. 8.7 (links) und Abb. 8.8 (rechts): Variationsdiagramme nach PEARCE et al. (1984); WPG = 

within plate granites, ORG = ocean-ridge granites, VAG = volcanic arc granites, COLG = 
collision granites; schraffiertes Feld: Tonalite der Karnischen Alpen. 

 
magmatischen Bogen. Die peraluminöse Signatur deutet nach PITCHER (1993) auf eine 
Assimilation von Krustenmaterial hin, da für eine I-Typ -Granitoid oder -Tonalit 
normalerweise eine metaluminöse Zusammensetzung anzunehmen ist. Für den 
eozänen bis oligozänen Magmatismus der Ostalpen kann eine kalkalkalische 
Entwicklung angenommen werden. Dioritische Xenolithe können restitisches Material 
repräsentieren (PITCHER, 1982). In SiO2-Variationsdiagrammen nach PEARCE et al. 
(1984) fällt die Tonalit-Probe von Finkenstein (Westkarawanken) in das Feld der VAG + 
COLG + ORG (Abkürzungen vgl. Abb. 8.7). Im Rb-SiO2-Diagramm (Abb. 8.6) kann der 
Tonalit als VAG definiert werden und trennt sich deutlich von syn-COLG. Auch in den Y 
- SiO2 - und Nb - SiO2 - Diagrammen (Abb. 8.7 und 8.8) fällt der Tonalit von Finkenstein 
in das Feld VAG + COLG + ORG und schließt damit einen Intraplatten-Granit (WPG) 
aus. Für eine eingehendere Beurteilung der geotektonischen Situation sind diese 
Diagramme aber nicht sonderlich geeignet, da sich die grundsätzlich unterschiedlichen  
 

    
Abb. 8.9 (links) und Abb. 8.10 (rechts): Nb-Y- beziehungsweise Rb - (Y+Nb) -

Diskriminierungsdiagramme nach PEARCE et al. (1984); WPG = within plate granites, 
ORG = ocean-ridge granites, VAG = volcanic arc granites, syn-COLG = syn-collision 
granites; schraffiertes Feld: Tonalite der Karnischen Alpen. 
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geotektonischen Milieus magmatischer Bögen, Kontinent-Kontinent-Kollisionszonen und 
ozeanische Rücken nicht voneinander trennen lassen. Die Daten von SPRENGER (1996) 
aus den Karnischen Alpen lassen zudem auch eine Interpretation als Intraplatten-
Tonalite zu. Im Nb-Y- und auch im Rb-(Y+Nb)-Diagramm lässt sich zudem neben einem 
Intraplatten-Granit (WPG) auch die Möglichkeit eines Ozeanrücken-Granits (ORG) 
ausschließen (Abb. 8.9 und 8.10). Auch der Schwerpunkt der Tonalit-Analysen aus den 
Karnischen Alpen kommt im Feld der Granite vulkanischer Bögen (VAG) und der 
Synkollisionsgranite zu liegen. Im Rb/Zr-SiO2-Diskriminierungsdiagramm nach HARRIS 
et al. (1986) kommt der Tonalit im Feld der post-COLG (Postkollisionsgranite) nahe der 
Grenze zu der Graniten vulkanischer Bögen (VAG) zu liegen. Insgesamt ergibt sich eine 
gute Übereinstimmung zwischen dem Tonalit von Finkenstein (Techanting) und den 
Tonaliten der Karnischen Alpen. 
 

 
 
Im Fall der Tonalit-Lamelle von Finkenstein handelt es sich um einen Plutonit, der als 
echter Tonalit bezeichnet werden kann und die geochemische Signatur eines I-Typ-
Granitoids aufweist. Tonalite mit dem Charakter von Kordilleren- I-Typ-Granitoiden 
werden einem alpinotypen, randlich-kontinentalen Bogen zugeordnet. Der Tonalit von 
Finkenstein zeigt damit große Ähnlichkeiten zu den Tonalit-Intrusionen der Karnischen 
Alpen und der Ostkarawanken. Da es sich um einen peraluminösen Tonalit handelt 
muß eine Kontamination mit Krustenmaterial angenommen werden. Der Tonalit kann 
dem geotektonischen Milieu eines Granits vulkanischer Bögen (VAG = volcanic-arc 
granite) oder eines Postkollisionsgranits (post-COLG = post-collision granite) 
zugeordnet werden.  

Mineralchemische Analysen an der Tonalit-Lamelle von Finkenstein 
Im Tonalit von Finkenstein treten vor allem Hornblenden und Biotit bereits 
makroskopisch in Erscheinung. Die hellen Gemengteile werden von Quarz und 
Plagioklas dominiert. Die Hornblenden am untersuchten Gesteinsmaterial erreichen 
eine Länge von bis zu 1 cm. Mineralchemische Analysen wurden an Hornblende, Biotit 
und Plagioklas unter Verwendung der Elektronenstrahl-Mikrosonde des Typs Cameca 
SX 100 mit fünf Kristallspektrometern bei 20 kV und 15 nA bei einem Elektronenstrahl-
Durchmesser von 5 µm durchgeführt (Tab. 8.3). Es handelt sich im Fall der 
Hornblenden um grüne magmatische Hornblenden mit mäßigen TiO2-Gehalten. Der 
Biotit weist einen Phlogopit-Anteil von Phlog47 auf. Der Plagioklas kann mit einer 
Zusammensetzung von An65,5Ab33,0Kfsp1,5 als Labradorit bezeichnet werden. Die 
Plagioklas-Einschlüsse in Hornblenden (An68,3Ab30,2Kfsp1,5) sind etwas An-reicher als 
die Plagioklase des Hauptmineralgefüges. 
 

Abb. 8.11: Rb/Zr-SiO2-Diskriminierungs-
Diagramm nach HARRIS et al. (1986)
für Synkollisionsgranite (syn-COLG)
und Postkollisionsgranite (post-COLG)
sowie Granite vulkanischer Bögen
(VAG); schraffiertes Feld: Tonalite der
Karnischen Alpen. 
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Tab. 8.3: Mittlere Zusammensetzungen von Hornblende, Biotit und Plagioklas des Tonalits von 
Finkenstein mit Zahl der Analysen (Mikrosondenanalysen; Gew.-%). 

Probe SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO K2O Na2O Total 
Hornblende (23) 45,24 1,26 8,58 0,01 16,87 0,42 12,02 10,90 0,52 1,36 97,20 

Biotit (8) 35,36 3,01 14,89 0,01 21,41 0,37 10,75 0,06 9,06 0,14 95,06 
Plagioklas (10) 54,99 0,01 27,99 0,01 0,20 0,03 0,01 10,25 0,39 5,71 99,59 

Einschluß-
Plagioklas (45) 54,12 0,02 28,39 0,00 0,25 0,02 0,02 10,92 0,39 5,34 99,47 

 

 

Hornblende-Klassifikation 
Die Amphibole der Tonalit-
Lamelle von Finkenstein sind 
nach den mineralchemischen 
Daten Magnesio-Hornblenden 
(LEAKE, 1978). Die Bestimmung 
der AllV- Besetzung erfolgte 
nach einer Vorschrift in SPEAR 
(1995). Für Hornblenden gelten 
die folgenden stöchiometrischen 
Annahmen: a) Si + Al + Ti + Mg 
+ Fe + Mn = 13 (kein Mg, Fe und 
Mn auf der M4-Position) und b) 
Si + Al + Ti + Mg + Fe + Mn + 
Ca = 15 (alles Na und K auf A-
Position). Die Vorschrift a) wird 
bei den berechneten Amphibol-
Formeln mit 13,30 nicht erreicht 
(es ist folglich etwas Fe3+ 
vorhanden), die Vorschrift b) 
wird mit 15,05 aber praktisch 

erfüllt. Die Magnesio-Hornblenden des Tonalits von Finkenstein weisen eine geringere 
AllV-Besetzung auf und unterscheiden sich damit deutlich von den Hornblenden des 
Karawanken-Tonalits im Raum Eisenkappel, sowie denen des Mauls-Tonalits und des 
Iffinger Tonalits (Abb. 8.13). Die Hornblenden des Karawanken-Tonalits müssen als 
tschermakitische Hornblende bezeichnet werden. Die Amphibole aus den Tonaliten der 
Karnischen Alpen sind Tschermakite oder tschermakitische Hornblenden, nur einige 

Abb. 8.12: Ausschnitt aus einer
einfach verzwillingten grünen
Hornblende (Hastingsit) im
Tonalit von Finkenstein mit
zahlreichen Plagioklas- und
wenigen Biotit-Einschlüssen
(Hellfeld-Aufnahme, Objektiv-
Vergrößerung 4x). 

 
Abb. 8.13: Klassifikation der Amphibole des Tonalits von

Finkenstein im Diagramm nach LEAKE (1978); zum
Vergleich sind die Hornblenden anderer Tonalite
aus den Karnischen Alpen und den
Ostkarawanken dargestellt. 
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Amphibole des Iffinger-Tonalits fallen ebenfalls in das Feld der Magnesio-Hornblenden. 
Es handelt sich hierbei um Amphibole aus Bereichen mit erhaltenem magmatischem 
Foliations-Gefüge (ELIAS, 1998). Dies führt zu der Annahme, daß die Tonalit-Lamelle 
von Finkenstein ebenfalls noch eine weitgehend magmatische Foliation als Folge syn- 
oder spätintrusiver tektonischer Bewegungen aufweist und nachträglich nicht mehr 
bedeutend (tektonisch) überprägt wurde. 

Druckabschätzung 
Das Al-in-Hornblende-Geobarometer ist beschränkt auf kalkalkaline Magmatite mit der 
Zusammensetzung Hornblende, Biotit, Plagioklas (An25-35), Kalifeldspat, Quarz, Titanit, 
Magnetit oder Ilmenit nahe dem Solidus (HAMMARSTROM & ZEN, 1986 und HOLLISTER et 
al., 1987). Die Druck-sensitive Änderung von Altot ist die Folge einer Tschermaks-
Substitution mit folgender Pufferreaktion: 

( ) Orthoklas.AlSiAlFeMg, 2  Tremolit Anorthit2Quarz 2  Phlogopit IV
1-

VI
1

2 ++⇔++ −
+  

Es findet eine gleichmäßige Substitution von AlIV für Si auf den Tetraederplätzen und 
AlVI für Mg und Fe2+ auf den Oktaederplätzen statt. 
Zur Druckabschätzung lassen sich folgende Gleichungen verwenden (alle Angaben in: 
ELIAS, 1998): 
empirisch kalibrierte Gleichungen: 

 P(Fehler ±3,0 kbar) = -3,92 + 5,03 × Altot  
nach HAMMARSTROM & ZEN (1986), 

 P(Fehler ±1,0 kbar) = -4,76 + 5,64 × Altot  
nach HOLLISTER et al. (1987), 

experimentell kalibrierte Gleichungen: 
 P(Fehler ±0,5 kbar) = -3,46 + 4,23 × Altot  

nach JOHNSON & RUTHERFORD (1989), 
 P(Fehler ±0,6 kbar) = -3,01 + 4,76 × Altot  

nach SCHMIDT (1992). 
 
Aus diesen Gleichungen ergeben sich die in Tab. 8.4 aufgeführten Werte für den 
berechneten Druck und die abgeleitete Intrusionstiefe. 
 
Tab. 8.4: Druck-Berechnung (P in kbar) mittels des Al-in-Hornblende-Barometers (Gleichungen 

s.o.); Daten für den Karawanken-, Mauls- und Iffinger-Tonalit nach ELIAS (1998). 
Tonalit von Finkenstein Gleichung min max 

Karawanken-
Tonalit Mauls-Tonalit Iffinger-Tonalit 

 2,8 4,4 5,1 7,5 5,9 - 9,5 
 2,7 4,5 5,4 8,1 6,3 - 10,3 
 2,2 3,5 4,1 6,2 4,8 - 7,8 
 3,3 4,8 5,5 7,8 6,3 - 9,7 

resultierende Intrusionstiefe (* für 2,6 × 103 g/m3; ** für 2,8 × 103 g/m3 nach ELIAS, 1998) 
 11 km * 17 km * 19 km ** 27 km ** 21 km ** 
 11 km * 18 km * 20 km ** 29 km ** 23 km ** 
 9 km * 14 km * 15 km ** 23 km ** 17 km ** 
 13 km * 19 km * 20 km ** 28 km ** 23 km ** 

 
Die experimentell kalibrierten Gleichungen nach JOHNSON & RUTHERFORD (1989) und 
SCHMIDT (1992) weisen geringere Fehler auf (± 0,6 kbar, etwa ± 2 km). Die aus ihnen 
erhaltenen Werte liegen zwischen 9 und 14 km (∅ 11,4 km) bzw. zwischen 13 und 19 
km (∅ 16,1 km). Eine graphische Darstellung der unterschiedlichen Ergebnisse dieser 
vier linearen Beziehungen zeigt Abb. 8.14. ELIAS (1998) gibt für den vergleichbaren 
Karawanken-Tonalit bei Eisenkappel (Ostkarawanken) Druckwerte von 4,1 bis 5,5 kbar 
an, was einer Tiefe von 15 bis 20 km entspricht. Für die meisten der periadriatischen 
Intrusivkörper innerhalb der Ostalpen werden dagegen Drucke zwischen 2 und 4 kbar 
angenommen (ELIAS, 1998). Auch für den Mauls-Tonalit und den Iffinger-Tonalit werden 
Drucke um 3 bis 4 kbar angenommen, was einer Tiefe von 10 bis 14 km entspricht. 
Nach ELIAS (1998) weisen die Abkühlungspfade des Karawanken-, Mauls- und Iffinger-
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Tonalits auf eine sehr schnelle initiale Abkühlung mit Abkühlungsraten von > 200 
°C/Ma, die für Intrusionen in seichte Krustenstockwerke typisch sind. Ab einer 
Temperatur von 300 - 350 °C wurde in etwa die Temperatur der Umgebungsgesteine 
erreicht (vgl. Abschnitt 7.2 – Illitkristallinität). Bei einem normalen geothermischen 
Gradienten von 30 °C/km entspricht dies etwa einer Tiefe von 9 - 11 km (7 - 8,5 km bei 
40 °C/km). 
 

  
Abb. 8.14: Graphische Korrelation von Druck gegen Altot-Einbau mit den Ergebnissen nach den 

verschiedenen Gleichungen der im Text angegebenen Autoren und der oberen und 
unteren Grenze des Geobarometers (verändert nach ELIAS, 1998). 

Temperaturabschätzung 
Nach HOLLAND & BLUNDY (1994) führt eine Temperaturerhöhung zur Verlagerung des 
Gleichgewichts Edenit + Albit ↔ Richterit + Anorthit (+ ∆T), wobei eine Abreicherung 
von AlIV in der Hornblende stattfindet. Als Bedingungen für das Thermometer gelten: a) 
Plagioklas mit 9,01,0 << AnX  und b) Amphibol mit 03,04 >M

NaX , 8,1<VIAl  pfu und 
7,70,6 << Si pfu (pro Formeleinheit) und ein Temperaturbereich von 500 – 900 °C. Mit 

Hilfe eingeschlossener Plagioklase kann die Intrusions-Temperatur unter Verwendung 
des Programms HbPl 1.2 (HOLLAND & BLUNDY, 1994) berechnet werden. Für die Tonalit-
Lamelle von Finkenstein ergibt sich bei einem angenommenen Druck von P = 3,5 bis 4 
kbar eine Temperatur von T = 810 °C mit einem Fehler von etwa ± 40 °C. 

Geochronologie 
Nach VON BLANKENBURG & DAVIES (1995) intrudierte die Mehrzahl der tertiären 
Magmatite in den Alpen im Zeitraum von 33-30 Ma und nur noch untergeordnet 
zwischen 30 Ma und 29 Ma. ELIAS (1998) gibt für den Karawanken-Tonalit 
(„Tonalitgneis“ von Eisenkappel) ein U/Pb-Zirkon-Alter von 31,4 ± 0,7 Ma an, für den 
Mauls-Tonalit ein etwas jüngeres Alter von 29,0 ± 0,97 Ma. Dieses Alter für den 
Karawanken-Tonalit bei Bad Eisenkappel liegt etwas über den älteren Bestimmungen 
mittels Rb/Sr an Biotit von 29 ± 6 Ma bzw. 28 ± 4 Ma (SCHARBERT, 1975). Nach 
SCHARBERT (1975) kann beim Tonalitgneis eine Verjüngung, die auf Bewegungen an 
der Periadriatischen Naht (PAN) zurückzuführen ist, nicht ausgeschlossen werden, 
ansonsten ist eine alpidische Platznahme anzunehmen. Rb-Sr-Datierung an Biotiten 
des Eisenkappeler Granodioritporphyrs („Granit“ von Eisenkappel) ergaben Abkühlalter 
von 224 ± 9 Ma beziehungsweise 216 ± 9 Ma (SCHARBERT, 1975). Weiterhin wurde für 
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den Granit von Eisenkappel durch K/Ar-Datierung an Hornblenden eines Hornblende-
Pegmatits ein Alter von 244 ± 9 Ma ermittelt (CLIFF et al., 1975). K/Ar-Datierungen 
(Gesamtgesteinsanalysen) an Spiliten des Diabaszugs von Eisenkappel ergaben ein 
Alter von 315 ± 18 Ma und 296 ± 16 Ma. 
Im Zuge der vorliegenden Arbeit war beabsichtig, den Tonalit der Lamelle von 
Finkenstein zu datieren. Als Methode wurde hierfür die U/Pb-Analyse an Einzel-
Zirkonen mittels SHRIMP („Sensitive High Resolution Ion Microprobe“) gewählt. Etwa 
zwei Kilogramm des Gesteins wurden dafür im Backenbrecher möglichst schonend 
zerkleinert und anschließend auf die Kornfraktionen > 250 µm, 125 – 250µm, 63 – 125 
µm und < 63 µm gesiebt. Für die Schweretrennung der Zirkone wurde die Fraktion 125 
– 250 µm ausgewählt und mittels Natrium-Polywolframat in Scheidetrichtern getrennt. 
Es zeigte sich ein sehr hoher Anteil von Apatit im Spektrum. Die Zirkone wurden aus 
den Schwermineralkörnern von Hand herausgepickt und in zwei Größenklassen geteilt. 
Die größere Klasse wurde zur Einbettung und Politur an die Ruhr-Universität Bochum 
geschickt. Die U/Pb-Datierung wurde von Herrn Prof. Massonne an der Curtin 
Universität (Perth, Australien) durchgeführt. An einem Zirkon wurden fünf Einzel-
Messungen im Kernbereich, inneren Zonen und im Randbereich durchgeführt (Abb. 
8.15). Die Analysen im Kern und in den weiter gegen den Rand des Zirkons liegenden 
Bereichen ergaben keine voneinander abweichenden Ergebnisse. Dies zeigt sich im 
Concordia-Diagramm in Form sich überlagernder Felder der Analysen und ihrer Fehler 
 

     
Abb: 8.15. Kathodenlumineszenz-Bild des 

analysierten Zirkons; Tech1 bis Tech5 
= analysierte Bereiche mit ungefährer 
Ausdehnung der Verdampfungs-
Krater; Aufnahme: Elektronenstrahl-
Mikrosonde Cameca SX 100. 

Abb. 8.16: Ausschnitt aus dem Concordia-
Diagramm mit Darstellung der 
Analyse-Ergebnisse und ihrer 
Fehlerbreiten; die fünf 
unterschiedlichen Analysen zeigen 
nahezu gleiche Alter an. 

 
Tab. 8.5: Ergebnisse der SHRIMP-Datierung an einem Zirkon der Tonalit-Lamelle von 

Finkenstein. 
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(Abb. 8.16). In Tab. 8.5 sind die Ergebnisse für die Systeme 206Pb/238U und 207Pb/235U 
aufgelistet. Für die Tonalit-Lamelle von Finkenstein ergibt sich nach den SHRIMP-U/Pb- 
Datierungen an Zirkon ein Alter von 32,9 ± 0,2 Ma (erwarteter Fehler von ± 0,3 Ma) für 
das System 206Pb/238U und 32,6 ± 1,6 Ma für das System 207Pb/235U. Dies steht in 
Einklang mit den Altersangaben für den Karawanken-Tonalit (31,4 ± 0,7 Ma) und den 
Mauls-Tonalit (29,0 ± 0,97 Ma). 
 
8.2  Lamprophyr-Gänge 
Nach WIMMENAUER (1985) sind Lamprophyre Ganggesteine, die nicht einfach 
Äquivalente bestimmter Plutonite darstellen. Kalkalkalische Lamprophyre bezeichnet 
man als Lamprophyre im engeren Sinn. Es handelt sich im Fall der Spessartite um 
mesokrate, selten melanokrate Ganggesteine, wobei der Plagioklas-Gehalt den 
Kalifeldspat-Gehalt übertrifft und Hornblende das dominierende mafische Mineral ist 
(WIMMENAUER, 1985). Auch nach ROCK (1987) ist das Gestein mesotyp bis 
hypermelanokratisch, porphyrisch und meist panidiomorph. Nach WIMMENAUER (1985) 
tritt oft ein panallotriomorphes (gleichkörnig mit einfachen oder buchtigen Korngrenzen) 
bis panidiomorphes (viele nahezu idiomorphe Körner und wenig xenomorphe in den 
Zwickeln) und gelegentlich porphyrisches Gefüge auf. Lamprophyre sind nach ROCK 
(1987) alkalireiche Gesteine mit einem oder mehreren normativen Foiden und Na-K-Ti-
reichen Amphibolen oder Pyroxenen. Sie erreichen höhere Werte bezüglich des 
Wasser- und des Kohlenstoffgehalts sowie der Sr und Ba -Werte als andere Magmatite. 
Die Gruppe der kalkalkalinen shoshonitischen Lamprophyre weist Affinitäten zu 
potassischen Pyroxenit-, Diorit-, Shonkinit-, Syenit- und Granit-Plutonen auf (ROCK, 
1987). Zur Gruppe der kalkalkalinen Lamprophyre zählen Minette, Vogesit, Kersantit 
und Spessartit. Sie können als Gänge oder Lagergänge, teilweise auch als Stöcke oder 
Diatreme auftreten. Eine petrographische Gliederung des Lamprophyr-Clans wurde von 
ROCK (1991) vorgeschlagen. Dementsprechend werden die Lamprophyre nach ihrem 
Gehalt an hellen (leukokraten) Mineralen eingeteilt. Je nachdem ob Quarz oder Foide 
und / oder Karbonate auftreten, wird ein spezieller Name vergeben. Zudem ist 
entscheidend, ob Plagioklas oder Kalifeldspat überwiegt, ob beide fehlen oder ob 
Mellilith auftritt (Tab. 8.6). In dieser Gliederung wurden sehr viele ehemalige 
Bezeichnungen nicht übernommen, unter anderem auch die Bezeichnung Malchit, 
welche für sehr viele Ganggesteine der Karnischen Alpen und Westkarawanken früher 
verwendet wurde.  
Tab. 8.6: Klassifikation lamprophyrischer Gesteine durch helle Minerale im Dünnschliff; Pfeile 

geben zunehmende SiO2-Untersättigung an (ROCK, 1991). 

 helle Minerale Plagioklas > 
Alkalifeldspat 

Plagioklas < 
Alkalifeldspat 

keine 
Feldspäte 

+ Mellilith, 
keine 

Feldspäte 
keine Na-Foide2 oder Leucit Kersantit Minette - - 

wie oben, aber mit wenig Quarz Spessartit1 Vogesit1 Verite - 
Leucit, aber keine Na-Foide2 - Jumillite Orendite - 
Na-Foide2, aber kein Leucit Camptonit1 Sannait Monchiquit Polzenit 

Karbonate, Na-Foide2 - Damkjernit Ouachit Alnöit 

 
 
 
 
 
 
 
 

Karbonate, keine Foide - - Aillikit, 
Kimberlit  

  
Zeichenerklärung: 
1 in diesen Gesteinen dominieren Amphibole (Ca-, Na-Ca- oder Alkali-Amphibole, wie zum Beispiel 

Kaersutit, Richterit, Arfvedsonit) gegenüber Phlogopit-Biotit. 
2 Na-Foide sind: Analcim, Cancrinit, Hauyn, Nephelin, Nosean und / oder Sodalith. 
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8.2.1  Lamprophyr-Gänge der östlichen Karnischen Alpen und Westkarawanken 
Nach KIESLINGER (1956) handelt es sich bezüglich der lamprophyrischen Ganggesteine 
Kärntens (den „Malchiten“) der Definition nach um dunkle Ganggesteine von ungefähr 
dioritischem Chemismus. Der Name kommt vom Malchen (Melibokus) im Odenwald. 
Die Spessartite führen Hornblende, Plagioklas, Quarz, gelegentlich Olivin aber keinen 
Biotit. Diese makroskopische und mikroskopische Definition trifft im Fall des 
Lamprophyrs von Korpitsch zu. Lamprophyre sind hauptsächlich aus den östlichen 
Karnischen Alpen und den Westkarawanken beschrieben worden. Nach SCHÖNLAUB 
(1980b) umfasst das Ganggefolge der Granit-Lamelle im Eisenkappeler Altkristallin aber 
auch Kersantite und damit den Spessartiten sehr nahe verwandte Lamprophyre. 
Datierungen an Biotit, Hornblende und Titanit ergaben für den Karawanken-Granit ein 
Alter zwischen 244 ± 9 Ma und 216 ± 9 Ma und können demnach als spätvariszisch 
betrachtet werden (SCHÖNLAUB, 1980b). Es fand eine Metamorphose der paläozoischen 
Grünschieferserie im Kontakthof des Granits zu Cordierit-Knotenschiefern statt. 
Am westlichen Ende der Westkarawanken in der Nähe der Ortschaft Maglern liegen 
„Malchite“ in Schiefern der Hochwipfelschichten der Rauchkofeldecke vor, im Bereich 
von Achomitz im unteren Gail-Tal befinden sie sich dagegen in Bänderkalken der 
tieferen Ederdecke (HERITSCH et al., 1953). Die „Malchite“ werden in diesem Fall von 
HERITSCH et al. (1953) mit Porphyriten gleichgesetzt. Insgesamt sind 20 Ganggesteins-
Durchbrüche im Bereich Arnoldstein - Feistritz und Pressegger See - Reisach bekannt 
(HERITSCH et al., 1953). Der „Malchit-Gang“ von Maglern stellt mit einer Abmessung von 
etwa 30 m × 10 m jedoch das größte Vorkommen dar und umfasst nach HERITSCH et al. 
(1953) drei Gesteinstypen: 

a) Leicht umgewandelter „Augit-Malchit“ als Hauptgestein mit 60,2 % Plagioklas, 
der zonar aufgebaut ist und zwischen 35 und 5 % Anorthit aufweist (mit 
Karlsbader Verzwillingung?), 16,4 % Chlorit, 9,3 % diopsidischer Augit, 6,6 % 
Quarz, 5,6 % Erz (Pyrit?), 1,2 % Calcit und 0,7 % Hornblende (oft als parallele 
Umwachsung von Augit). Es herrscht eine intersertale Struktur vor, die durch 
idiomorphen Plagioklas und Quarz in Zwickeln bestimmt wird. Die chemische 
Analyse weist auf ein gabbrodioritisches Magma hin (HERITSCH et al., 1953). 

b) Der Epidot-führende „Augit-Malchit“ gleicht dem Hauptgestein, nur ist der 
Plagioklas nicht zonar aufgebaut. Der Modalbestand ist 48 % Plagioklas, 19 % 
Chlorit, 16 % Epidot, 10 % Pyroxen, 3,5 % Erz, 3 % Quarz und 0,5 % 
Hornblende. Es tritt eine lokale Anhäufung von Epidot-Körnchen auf. 
Kornverbiegungen weisen auf eine postkristalline Deformation hin. 

c) In der Randfazies weist der Plagioklas einen Anorthit-gehalt von An <10 % auf, 
daneben kommt Chlorit und Quarz vor. Diese Ausbildung ist außerordentlich 
feinkörnig, was als Abkühlungseffekt interpretiert wird. Die postmagmatischen 
Umwandlungen zeigen sich in Trübungen der Plagioklase und einer 
Chloritisierung. 

HERITSCH (1971) ordnet die Ganggruppe von Maglern in die Metamorphose-Stufe der 
Prehnit-Pumpellyit-Quarz-Fazies ein und führt hierfür Röntgendaten von Prehnit an. 
Pumpellyit konnte von mir im Lamprophyr-Gang von Korpitsch erkannt aber nicht sicher 
nachgewiesen werden. Weiter wurden röntgenographisch die Umwandlungsprodukte 
serizitischer Muskowit und Kaolinit nachgewiesen (HERITSCH, 1971). Die metamorphen 
Vorgänge zwischen Diagenese und eigentlicher Thermo- und Dynamometamorphose 
führten zur Umwandlung des basischen Plagioklases in Albit (Decalcifizierung, 
Albitisierung) und zur Bildung von Sericit und Kaolinit (HERITSCH, 1971). Zudem wurde  
Pyroxen oder Hornblende in Chlorit umgewandelt. HERITSCH (1971) nahm daher an, 
daß sich direkt an die magmatischen Prozesse eine hydrothermale Phase anschloss, 
die zur Albitisierung und zur Bildung von Quarz und Prehnit geführt hat. Als Paragenese 
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tritt Prehnit + Quarz + Albit + Chlorit + Kaolinit + Sericit auf. Die thermische Obergrenze 
dieser Paragenese liegt bei etwa 350 °C. Es wird nach HERITSCH (1971) eine Lage im 
oberen Bereich der Stabilität angenommen. Der 2 m mächtige Malchitgang von 
Achomitz ist ein umgewandelter Hornblende-Malchit mit 42 % Plagioklas, 21,5 % 
Hornblende, 17,8 % Chlorit, 9,9 % Epidot, 4,7 % Quarz, 4 % Erz, 0,1 % Calcit 
(HERITSCH et al., 1953). Er zeigt ebenfalls eine intersertale Struktur. Die Ca-Abfuhr aus 
Anorthit-reichen Plagioklasen und eine folgende Sericitisierung ist deutlich erkennbar. 
Auch in diesem Fall weist die chemische Analyse nach HERITSCH et al. (1953) auf ein 
gabbrodioritisches Magma hin. Gleiches gilt für die Gänge im Raum Pressegger See – 
Reisach, bei denen es sich vorwiegend ebenfalls um Hornblende-Malchite handelt. Hier 
sind teilweise basische Plagioklas-Kernen mit 60 % An erhalten. ANGEL & KAHLER 
(1937) beschreiben ein malchitisches Ganggestein aus dem Bereich des Grabanz nahe 
Finkenstein in den zentralen Westkarawanken. Das Gestein hat optisch im Handstück 
den Anschein eines „Meta-Diabases“. Es weist eine feinkörnige, „chloritisch-schuppige“ 
Grundmasse auf, die keine Einregelung oder Schieferung und keine Korngrenzen 
erkennen lässt. 
Im Rahmen der vorliegenden Arbeit konnten während der Feldforschung zehn neue 
Ganggesteins-Vorkommen innerhalb der zentralen und westlichen Westkarawanken 
untersucht werden. Sie intrudierten mit WNW-ESE-Streichen in Tonsteine der 
feinklastischen Hochwipfel-Formation. Sie zeigen in fast allen Fällen ebenfalls keine 
Korngrenzen, magmatische Einregelung oder Schieferung. Nach ANGEL & KAHLER 
(1937) treten neben weißen Sprenkeln auch dünne, grobspätige Calcitgängchen auf. 
Die Modalanalyse ergab 54 % Plagioklas (Oligoklas - saurer Andesin), 32 % Chlorit 
(Klinochlor), 8 % Quarz, 3 % Epidot und 3 % Erz (Ilmenit, Rutil, Titanit). Die Plagioklas-
Leisten sind fast generell umgewandelt (feine Sericit-Schüppchen und Klinozoisit-
Körnchen) und es fand ein Abbau des Ca-Gehalts der Plagioklase auf 25-35 % An statt 
(ANGEL & KAHLER, 1937). Die Feldspäte haben fast immer eine sehr dünne Rinde von 
Kalifeldspat (Abb. 8.17). Klinochlor kommt als Blätterpakete in wirren Massen, 
zusammen mit Epidot- und Titanitkörnern vor. Gelegentlich treten auch Ilmenit-
Täfelchen auf (Abb. 8.18). ANGEL & KAHLER (1937) vergleichen den Malchit vom 
Grabanz mit dem Nigglaitaler Malchit in der Kreuzeckgruppe. Dort tritt eine 
Umwandlung von brauner Hornblende und wenig Biotit in Klinochlor und Erz auf.  
 

    
Abb. 8.17: Stark alterierter Plagioklas mit 

randlicher Umwandlung in 
feinkörnigen Sericit und Klinozoisit-
Körnchen und einer dünnen 
Kalifeldspat-Rinde; BSE-Aufnahme, 
Cameca SX 100. 

Abb. 8.18: Ilmenit-Täfelchen neben 
Tschermakit und dichter 
chloritischer Grundmasse mit 
Plagioklas-Relikten; BSE-
Aufnahme, Cameca SX 100. 
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Aufgrund der Mineral-Paragenese stellen die Autoren den Malchit bereits in den 
metamorphen Bereich der Grünschiefer-Fazies. 
Die pulverdiffraktometrische Aufnahme des Lamprophyrs von Korpitsch zeigt neben 
Tief-Albit und Quarz sehr viel Chlorit und wenig Hornblende (Abb. 8.19). 
 

 
Abb. 8.19: Diffraktogramm des Lamprophyrs von Korpitsch; auffallend ist der hohe Chlorit-Peak 

und der niedrige Hornblende-Peak bei einer starken Fe-Fluoreszenz. 

Gesamtgesteins-Geochemie des Lamprophyrs von Korpitsch 
Die aus der geochemischen Gesamtgesteinsanalyse (Tab. 8.7) nach der CIPW-Norm 
berechneten normativen Mineralgehalte betragen: 
2,2 % Quarz, 2,7 % Orthoklas, 29,5 % Albit 29,5 % Anorthit, 13,3 % Diopsid, 14,6% 
Hypersthen, 6,2 % Magnetit, 2,1 % Ilmenit und 0,4 % Apatit bei einem angenommenen 
Fe3+/Fe2+-Verhältnis von 0,5. 
Bei geringeren Verhältnissen tritt normativer Olivin auf. Nach EL BOUSEILY & EL 
SOKKARY (1975) fällt der Lamprophyr von Korpitsch in das Feld der Gabbros (Abb. 8.3 
und 8.4). Somit entspricht dies dem Ergebnis eines gabbrodioritischen Magmas für den 
Malchit von Maglern (HERITSCH et al., 1953). Nach der Shand-Klassifikation handelt es 
sich um einen metaluminösen tholeiitischen Basalt (SHAND, 1943). Für die 
Berechnungen wurde wiederum das Programm Magma2.2.1 (WOLETZ, 1996; University 
of California) verwendet. 
 
Tab. 8.7: Ergebnisse der geochemischen Gesamtgesteins-Analyse (RFA) des Lamprophyrs von 

Korpitsch (in Gew.-%). 
SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Summe LOI 
52,72 1,09 17,03 8,46 0,13 7,31 9,55 3,49 0,45 0,17 100,40 3,56 

 
Im K2O-SiO2-Klassifizierungs-Diagramm nach ROCK (1987) (Abb. 8.20a) fällt der 
Lamprophyr von Korpitsch in das Feld der kalkalkalischen oder shoshonitischen 
Lamprophyre (CAL) und trennt sich damit deutlich von alkalischen Lamprophyren (AL), 
ultramafischen Lamprophyren (UML) und Lamproiten (LL). Der Lamprophyr der 
Westkarawanken liegt zudem an der Grenze zwischen low-K und medium-K Andesiten.  
 



244    8  Tonalit-Intrusionen und Lamprophyr-Gänge   

  
Abb. 8.20: Klassifizierungs-Diagramme für Lamprophyre nach ROCK (1987); a) K2O-SiO2-

Diagramm mit Andesit-Klassifikationsfeldern nach GILL (1981); b) (Na2O+K2O)-SiO2-
Diagramm mit Trennung von tholeiitischen und alkalinen Vulkaniten nach MACDONALD & 
KATSURA (1964) und Alkali-Silikat-Klassifikation nach LEMAÎTRE (1984); c) Al2O3-MgO-
CaO-Diagramm; d) SiO2/10-CaO-TiO2×4-Diagramm; Erläuterung siehe Text. 

 
Das schräg schraffierte Feld stellt die Zusammensetzung spät- bis postorogener 
variszischer kalkalkalischer Lamprophyre des Südschwarzwaldes zum Vergleich dar 
(KÖLBL-EBERT, 1995). In Abb. 8.20b kommt der Lamprophyr von Korpitsch wiederum im 
Feld der kalkalkalischen Lamprophyre (CAL) zu liegen und weist einen tholeiitischen 
Charakter auf. Nach der Alkali-SiO2-Klassifikation entspricht er einem basaltischen 
Andesit. Im Diskriminierungs-Diagramm der Abb. 8.20c kann ein ultramafischer (UML) 
oder ein alkalischer (AL) Charakter für den hier untersuchten Lamprophyr 
ausgeschlossen werden. Im SiO2/10-CaO-TiO2×4-Diagramm (Abb. 8.20d) lässt sich der 
Lamprophyr von Korpitsch unter Umständen zwar auch gerade noch einem alkalischen 
Lamprophyr (AL) zuordnen, kommt aber recht weit innerhalb der kalkalkalischen 
Lamprophyre zu liegen. In Abb. 8.21a trennt sich der kalkalkalische Lamprophyr sehr 
deutlich von den Kimberliten und fällt zudem nur in den Randbereich der Lamproite. Er 
zeigt darüber hinaus eine klare genetische Affinität zu den spät- bis postorogenen 
variszischen kalkalkalischen Lamprophyren des Südschwarzwalds. Im K2O-MgO-Al2O3-
Diagramm (Abb. 8.21b) kann der Lamprophyr von Korpitsch (Spessartit) klar von den 
Lamproiten und den Kimberliten getrennt werden. Er fällt aber wegen des geringen 
K2O-Gehalts deutlich aus dem Bereich der Lamprophyre des  
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Abb. 8.21: a) Al2O3-FeO(t)-MgO-Diskriminierungs-Diagramm und b) K2O-MgO-Al2O3-

Diskriminierungs-Diagramm zur Trennung der Lamproite, Lamprophyre und Kimberlite 
nach BERGMANN (1987); schräg schraffiertes Feld = variszische spät- bis postorogene 
Lamprophyre des Schwarzwalds. 

 
Südschwarzwalds heraus. Der sehr geringe K2O-Gehalt könnte auf eine postintrusive 
Kali-Abreicherung zurückzuführen sein. In geotektonischen Diskriminierungs-  
 

  
Abb. 8.22: Geotektonische Diskriminierungs-Diagramme; a) bis c) verändert nach MÜLLER et al. 

(1992); d) verändert nach THOMPSON & FOWLER (1986); schräg schraffiertes Feld = 
variszische spät- bis postorogene Lamprophyre des Schwarzwalds. 
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Diagrammen fällt der Lamprophyr von Korpitsch in Bereiche aktiver Kontinentalränder. 
Im Zr/Al2O3-TiO2/Al2O3-Diagramm (Abb. 8.22a) nach MÜLLER et al. (1992) kann der 
kalkalkalische Lamprophyr der Westkarawanken einem aktiven Plattenrand oder 
postkollisionalen Magmatiten zugeordnet werden. Ebenso weist das Y-Zr-Diagramm 
(Abb. 8.22b) auf konvergierende Plattenränder hin (MÜLLER et al., 1992). Im TiO2-Al2O3-
Diagramm nach MÜLLER et al. (1992) kann das Milieu der Intraplatten-Magmatite 
ausgeschlossen werden (Abb. 8.22c), dafür fällt die Probe wieder in das Feld 
konvergierender Plattenränder. Im Nb-Zr-Diagramm nach THOMPSON & FOWLER (1986) 
kann der Lamprophyr von Korpitsch als Subduktions- oder Kollisions-Magmatit erkannt 
werden (Abb. 8.22d). 
Der Lamprophyr von Korpitsch kann zusammenfassend aufgrund der Petrographie und 
Gesamtgesteins-Chemie als Spessartit bezeichnet werden, der die geochemische 
Signatur eines kalkalkalischen shoshonitischen Lamprophyrs aufweist und 
geotektonisch in ein konvergentes Plattenrand-Milieu kollisionaler und postkollisionaler 
Magmatite gestellt werden kann. 

Mineralchemische Analysen am Lamprophyr von Korpitsch 
Der Mineralbestand des Spessartits von Korpitsch wurde spät- bis postintrusiv stark 
überprägt. Es fanden zahlreiche Abbaureaktionen statt, die insbesondere zum Ca-
Abbau der An-reichen Plagioklase und damit zur Albitisierung führten. Retrograde 
Mineralphasen sind auch Chlorit und Klinozoisit mit wechselnden Anteilen von Prehnit 
und Pumpellyit sowie Kaolinit und Serizit. In einer pegmatoiden Schliere des 
Lamprophyrs von Korpitsch konnten dagegen noch frische Minerale angetroffen 
werden. Insbesondere waren dunkle, bräunliche bis rotbraune Amphibole teils sehr gut 
erhalten (Abb. 8.23a und 23b). 
 

    
Abb. 8.23: a) TiO2-reicher Tschermakit (Hornblende) im Lamprophyr von Korpitsch mit 3,2 

Gew.-% TiO2 und Plagioklas-Einschlüssen im Hellfeld; b) selber Amphibol wie in a) 
jedoch als BSE-Aufnahme, die Plagioklas-Einschlüsse erschienen dunkel, Erz-
Entmischungs-Schnüre aus Ti-Phasen dagegen hell; zu beachten ist auch die Karbonat-
Führung, die sich im Hellfeld durch Gleitzwillinge bemerkbar macht. 

 
Tab. 8.8: Mittlere Zusammensetzungen von Hornblende und Kalifeldspat des Lamprophyrs von 

Korpitsch (Mikrosondenanalysen; Gew.-%). 
Probe SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO K2O Na2O Total 

Hornblende 40,15 3,19 11,92 0,01 18,05 0,26 9,93 10,70 0,57 2,60 97,39 

Kalifeldspat 64,27 0,02 18,48 0,09 0,02 0,02 0,11 0,01 14,73 0,39 98,13 
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Hornblende-Klassifikation 
Die Amphibole des Lamprophyrs 
von Korpitsch (Spessartit) 
können im Klassifikations-
Diagramm nach LEAKE (1978) 
(Abb. 8.24) als Tschermakite 
und zu einem geringen Teil auch 
als tschermakitische Hornblende 
oder Ferro-Tschermakit 
bezeichnet werden. Sie weisen 
einen relativ hohen TiO2-Gehalt 
auf, so daß der Name Ti-reicher 
Tschermakit gerechtfertigt ist. 
Sie sind im Dünnschliff auch 
durch eine deutlich rotbraune 
Eigenfarbe mit starkem 
Pleochroismus ausgezeichnet. 
 
 

Mit Hilfe der Amphibol-Chemie 
können lamprophyrische Gesteine 
ebenfalls unterschieden werden (Abb. 
8.25). Im Ca/Na2O-Al2O3/TiO2-
Diagramm nach ROCK (1987) wird die 
Zusammensetzung der Amphibole in 
Lamprophyren mit der Zugehörigkeit 
zu einem Ast des Lamprophyr-Clans 
in Verbindung gebracht. Die 
analysierten Ti-reichen Tschermakite 
fallen in den Überlappungsbereich 
zwischen kalkalkalischen shosho-
nitischen Lamprophyren (CAL) und 
ultramafischen (UML) und alkalischen 
Lamprophyren (AL; LL = Lamproite). 
Im ersten Fall sollten sie als 
Hastingsite, im zweiten Fall als 
Kaersutite bezeichnet werden. 
Aufgrund des zu niedrigen TiO2-
Gehalts für typische Kaersutite, 
werden sie als Hastingsite angesprochen. Es handelt sich um eine Ti-reiche 
tschermakitische Hornblende (vgl. oben). Aufgrund der feinst dispers verteilten 
Klinozoisit-Körnchen konnten kaum zufriedenstellende Analysen von Plagioklas 
durchgeführt werden. Es wurden fast immer FeO-Gehalte von 1 bis 2 Gew.-% oder 
mehr gemessen. Der CaO-Gehalt dominiert stark gegenüber dem Na2O und K2O-
Gehalt. Es sollte sich demnach in den Kernen der alterierten Plagioklase hauptsächlich 
um eine Anorthit-reiche Komponente handeln. 

Druckabschätzung 
Das Al-in-Hornblende-Geobarometer ist auf kalkalkalische Magmatite (definierte 
Mineralparagenese siehe S. 237) beschränkt und kann mit Einschränkungen auch auf 
den kalkalkalischen Lamprophyr von Korpitsch angewendet werden. Abb. 8.26 zeigt 

  
Abb. 8.24: Klassifikation der Amphibole des Lamprophyrs

von Korpitsch im Diagramm nach LEAKE (1978). 

 
Abb. 8.25: Ca/Na2O - Al2O3/TiO2 - Amphibol-

Diskriminierungs-Diagramm mit den Feldern
der verschiedenen Lamprophyr-Typen
(Abkürzungen siehe nebenstehenden Text;
verändert nach ROCK, 1987). 
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den möglichen Druckbereich um 4,7 bis 8 kbar, entsprechend 18 bis 31 km Tiefe. 
Dieser Wert liegt deutlich zu hoch, da petrographische und röntgenographische 
Untersuchungen an den Sand- und Tonsteinen der Hochwipfel-Formation keine 
stärkere metamorphe Überprägung erkennen lassen (vergleiche Abschnitt 7.2 – 
Illitkristallinität). Die niedrigste Abschätzung nach JOHNSON & RUTHERFORD (1989) liefert 
Drucke zwischen 4,7 kbar und 6 kbar (18 - 24 km). Offensichtlich ist die vorhandene 
Mineralparagenese für eine Druckabschätzung nicht geeignet. 

  
Abb. 8.26: Graphische Korrelation von Druck gegen Altot-Einbau mit den Ergebnissen nach den 

verschiedenen Gleichungen der im Text angegebenen Autoren und der oberen und 
unteren Grenze des Geobarometers (verändert nach ELIAS, 1998). 

Temperaturabschätzung 
Nach HOLLAND & BLUNDY (1994) führt eine Temperaturerhöhung zur Verlagerung des 
Gleichgewichts Edenit + Albit → Richterit + Anorthit, wobei eine Abreicherung von AlIV 
in der Hornblende stattfindet. Als Bedingungen für das Thermometer gelten: a) 
Plagioklas mit 9,01,0 << AnX  und b) Amphibol mit 03,04 >M

NaX , 8,1<VIAl  pfu und 
7,70,6 << Si pfu (pro Formeleinheit) und ein Temperaturbereich von 500 – 900 °C. Mit 

Hilfe eingeschlossener Plagioklase kann die Intrusions-Temperatur unter Verwendung 
des Programms HbPl 1.2 von HOLLAND & BLUNDY (1994) berechnet werden. Für den 
Lamprophyr von Korpitsch ergibt sich bei einem angenommenen Druck von bei P = 6 
bis 7 kbar eine Temperatur von T = 965 °C und bei P = 3,5 bis 4 kbar eine Temperatur 
von T = 1000 °C (± 40 °C). Diese Temperatur liegt über der von HOLLAND & BLUNDY 
(1994) empfohlenen Obergrenze von 900 °C. Die erhaltene Temperatur ist daher 
zweifelhaft. 
 
8.3  Effusiva vom Rauscherbach 
Bei den Effusiva des Rauscherbachgrabens handelt es sich um grünliche tuffartige bis 
tuffitische Gesteine, die in der Literatur bisher als Malchit bezeichnet wurden (ANDERLE, 
1982b). Es handelt sich aber eindeutig um effusive Gesteine oder um deren 
Umlagerungsprodukte. Sie treten zwischen der Hochwipfel-Formation des Karbon und 
der Bellerophon-Formation des Oberperm auf. Ihr Alter liegt folglich zwischen älterem 
Oberkarbon und älterem Oberperm. Ein triassisches Alter wie das der Vulkanite der 
Buchensteiner Schichten ist unwahrscheinlich. 
Im Diffraktogramm kann neben Quarz auch Plagioklas als maßgebliche Phase erkannt 
werden (Abb. 8.27). Zudem tritt in der Grundmasse Calcit in bedeutendem Maß auf. Er 
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stammt aus dem Abbau der Anorthit-reichen Plagioklase, die eine starke Zonierung 
aufweisen. Chlorit ist eine Alterationsphase der mafischen Minerale. Es wurden Relikte 
von Augit entdeckt. Biotit ist ein weiterer mafischer Gemengteil. Kalifeldspat (Orthoklas) 
wurde röntgenographisch nachgewiesen. 
 

  
Abb. 8.27: Diffraktogramm der Effusiva vom Rauscherbachgraben mit auffallend hohem 

Anorthit-Gehalt, Calcit, Chlorit und Biotit neben Quarz. 
 
Die chemische Gesamtgesteins-Zusammensetzung ist in Tab. 8.9 wiedergegeben. Im 
Rb-Ba-Sr-Diagramm nach EL BOUSEILY & EL SOKKARY (1975) fällt die Probe aus den 
Effusiva vom Rauscherbach in das Feld der Andesite und Dacite. Nach der Shand-
Klassifikation handelt es sich um einen metaluminösen Latit-Andesit (Trachyandesit) mit 
einem Shand-Index von 0,83 (SHAND, 1943). 
 
Tab. 8.9: Ergebnisse der geochemischen Gesamtgesteins-Analyse (RFA) der Effusiva vom 

Rauscherbachgraben (in Gew.-%). 
SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 Summe LOI 
59,79 0,72 17,15 6,74 0,08 1,75 6,13 2,27 5,32 0,21 100,16 4,57 

 
Die Berechnung des normativen Modalbestandes nach der CIPW-Norm ergab: 
8,9 % Quarz, 31,4 % Orthoklas, 19,2 % Albit, 20,9 % Anorthit, 6,9 % Diopsid, 9,5 % 
Hypersthen, 1,5 % Magnetit, 1,4 % Ilmenit und 0,5 % Apatit (Fe3+/Fe2+-Gew.-%-
Verhältnis = 0,15 gesetzt). 
Die nun folgenden zugehörigen Diagramme wurden bereits im Zuge der Darstellung der 
Tonalit-Geochemie angeführt. Dort wurde auch die Probe der Effusiva vom 
Rauscherbach eingetragen. Für die Betrachtung möchte ich daher auf diese 
Diagramme verweisen. Im Q’ANOR-Diagramm (Abb. 8.3) nach STRECKEISEN & 
LEMAÎTRE (1979) fällt die Probe in das Feld der Quarz-Latite und im Or-Ab-An-
Diagramm (Abb. 8.4) nach STRECKEISEN (1976) mit einem Wert von An/Or = 0,67 
ebenfalls in den Bereich der Latite. Geochemisch weisen diese tuffartigen Vulkanite im 
Diskriminierungs-Diagramm nach MAEDA (1990) auf I-Typ-Vulkanite hin (Abb. 8.5). In 
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SiO2-Variationsdiagrammen nach PEARCE et al. (1984) fällt die Probe aus dem 
Rauscherbachgraben in das Feld „VAG + COLG + ORG“ (Abb. 8.7 und 8.8). Im Rb-
SiO2-Diagramm (Abb. 8.6) kann der Vulkanit dem geotektonischen Milieu eines 
vulkanischen Bogens zugeordnet werden und trennt sich deutlich von synkollisionalen 
Graniten. Auch in den Y-SiO2- und Nb-SiO2-Diagrammen nach PEARCE et al. (1984) 
(Abb. 8.9 und 8.10) fällt die Probe aus dem Rauscherbach in das Feld „VAG + COLG + 
ORG“ und schließt damit einen Intraplatten-Granit aus. Aufgrund der relativ nahen Lage 
zur Grenze zwischen den Feldern muß möglicherweise eine Assimilation von 
kontinentaler Kruste angenommen werden. Im Nb-Y- und auch im Rb-(Y+Nb)-
Diagramm (Abb. 8.9 und 8.10) lässt sich zudem die geotektonische Situation an einem 
ozeanischen Rücken ausschließen. Auch das Rb/Zr-Diskriminierungsdiagramm nach 
HARRIS et al. (1986) unterstreicht das Milieu eines vulkanischen Bogens (Abb. 8.11). 
Die Vulkanite des Rauscherbachgrabens zeigen in den Diskriminierungs-Diagrammen 
eine vergleichbare Zusammensetzung wie der Tonalit von Finkenstein und liegen im 
Feld der Tonalite der Karnischen Alpen. Die Tonalite sind jedoch tertiären (oligozänen) 
Alters, die Vulkanite vom Rauscherbachgraben dagegen jungpaläozoischen Alters. 
 
8.4  Mineralisation im Feistritzgraben 
Im Feistritzgraben südlich von Finkenstein treten im tieferen Bereich des Grabens 
Mineralisationen auf. Sie sind in den Zusammenhang mit Vererzungen im Bereich des 
ehemaligen Bergbaus Neufinkenstein zu stellen. Hier wurden Kupfer-führende Fahlerze 
abgebaut (ANGEL & KAHLER, 1937). Diese hydrothermal vererzten Zonen halten sich an 
tektonisch stark zerrüttete Bereiche der basalen nördlichen Schuppen. Eine dieser 
Störungszonen streicht WSW-ENE bis E-W und quert knapp oberhalb der Brücke auf 
Höhe 800 m ü.NN den Feistritzgraben. Die Vererzung hält sich dabei an die basalen 
Bereiche obersilurischer bis unterdevonischer Kalkschuppen, die aufgrund ihres hohen 
rheologischen Kontrasts zu den mit ihnen zusammen vergeschuppten Klastika der 
Hochwipfel-Formation eine Kanalisation der hydrothermalen Fluide bewirkt haben. Die  
Mineralisation wurde während des Geländeaufenthalts beprobt und das Material im 
 

  
Abb. 8.28: Diffraktogramm der Mineralisation im Feistritzgraben; es tritt Cäsium-Oxid (?) und 

Barium-Calcium-Yttrium-Uran-Oxid neben Quarz und Calcit auf. 
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Labor gebrochen und gemahlen. Die röntgenpulverdiffraktometrische Analyse (Abb. 
8.28) ergab ein Gemenge aus Cäsium-Oxid, Barium-Calcium-Yttrium-Uran-Oxid, Quarz 
und Calcit. Cäsium-Oxid ist jedoch in der Natur nicht vorhanden, allein schon aus dem 
Grund, weil es extrem hygroskopisch ist. Es muß sich demnach um eine andere, 
unbekannte Mineralphase handeln. Die Mineralisation scheint Teile der 
altpaläozoischen Kalke durchtränkt und das Karbonat dabei teilweise assimiliert zu 
haben. Aufgrund seiner Zusammensetzung ist das Material gesundheitsschädlich und 
führt zu starken Hautreaktionen. Die Ganglagerstätte kann als eine typische Pb-Ag-Bi-
U-Vererzung im Gefolge granitoider Intrusionen angesehen werden. Die Tonalit-
Intrusion dürfte hierfür die Ursache gewesen sein. 
 
8.5  Fazit 
Der Tonalit von Finkenstein intrudierte an der Grenze Mittel- / Oberoligozän (32,9 ± 0,2 
Ma) und kann als echter Tonalit bezeichnet werden. Geochemisch entspricht er nach 
der CIPW-Norm einem peraluminösen Tonalit mit der Signatur eines typischen I-Typ-
Tonalits und ist einem alpinotypen kontinentalen magmatischen Bogen zuzuordnen. Die 
peraluminöse Signatur deutet auf eine Assimilation von Krustenmaterial hin. Es handelt 
sich um das geotektonische Milieu eines postkollisionalen Tonalits oder eines 
Granitoids vulkanischer Bögen. Mit Hilfe der Magnesio-Hornblenden und Plagioklase 
kann auf Bedingungen von 3 bis 4 kbar (etwa 11 bis 16 km Tiefe) und eine Intrusions-
Temperatur von 810 ± 40 °C geschlossen werden. Mit dieser magmatischen Aktivität ist 
eine hyrothermale Pb-Ag-U-Mineralisation assoziiert. Bei den Ganggesteinen handelt 
es sich um kalkalkalische shoshonitische Lamprophyre (Spessartite) mit 
Zusammensetzungen metaluminöser tholeiitisch-basaltischer Andesite. Sie müssen in 
das geotektonische Milieu eines konvergenten Plattenrandes oder in eine syn- oder 
postkollisionale Situation gestellt werden. Mittels der Ti-reichen Tschermakite und der 
Plagioklase wurde auf Bedingungen von 6 - 7 kbar (22 – 26 km) und 1000 ± 40 °C 
geschlossen, die jedoch mit einer starken Unsicherheit behaftet sind. Die Lamprophyr- 
Gänge sind spät- bis postvariszisch. 
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9  Interpretation 
In diesem Kapitel sollen die Ergebnisse der Leicht- und Schwermineral-Analyse, der 
Gesamtgesteins- und Schwermineralchemie sowie der Kathodenlumineszenz und 
Röntgendiffraktometrie, einschließlich der Illitkristallinität, in Hinblick auf die Entwicklung 
des Sedimentationsbeckens der Hochwipfel-Formation aber auch der älteren Einheiten 
und deren Ablagerungsräume interpretiert werden. Die Geochemie der magmatischen 
Gesteine soll hierbei zu weiteren Schlußfolgerungen hinzugezogen werden und 
zusammen mit den strukturgeologischen Ergebnissen eine geodynamische Einordnung 
der verschiedenen tektonischen Ereignisse erlauben. 

9.1  Entwicklung des Sedimentationsbeckens vom Ordovizium bis zum 
frühen Karbon 
Gesteine des Altpaläozoikum sind in den Karawanken nur sehr begrenzt überliefert. 
Autochthone sedimentäre Einheiten des Ordovizium, Silur und Devon sind in den 
Westkarawanken nicht mehr erhalten. Überliefert sind meist Karbonate und vereinzelt 
auch klastische, pelitische bis psammitische Sedimente, die in den meisten Fällen als 
Olistholithe in den Sedimentationsraum der Hochwipfel-Formation gelangten. 
Während des frühen Oberordovizium ist die Sedimentation durch Klastika in der 
Ausbildung der Himmelberg-Sandstein-Fazies charakterisiert (Abb. 9.1a). 
 

  
Abb. 9.1a: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken im 

späten Ordovizium. 
 
Diese sind an der Basis des Korpitschgrabens und im Kokragraben aufgeschlossen und 
weisen die petrographische und geochemische Provenienz-Signatur (Haupt- und 
Spurenelemente) eines typischen passiven Kontinentalrandes auf. Grünliche, alterierte 
basische Vulkanite in Magdalensberg-Fazies und rote Schiefertonsteine weisen 
ebenfalls auf diesen passiven Kontinentalrand mit einer zunehmenden Dehnungs-
Tektonik und Riftvulkanismus hin. Im Silur legen die Karbonate in Schwellen-Fazies und 
die kieseligen Siliziklastika sowie Lydite und Schwarzschiefer eine 
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Mangelsedimentation in tieferem, beziehungsweise landfernem Milieu nahe (Abb. 9.1b). 
Die Bildung von Rampenkalken (Bänderkalke des Unterdevon), Schwellenkalken 
(Goniatitenkalke, Flaserkalke) und Lyditen des Gedinnium bis Emsium im Unterdevon 
weist zusammen mit Riffkalken des Eifelium und Givetium auf einen weiterhin sehr 
akzentuierten Sedimentationsraum hin. Funde roter, knolliger Cephalopodenkalke mit 
Eisen-Mangan-Kondensationslagen sind als Nachweise einer Schwellenkalk-Fazies des 
Frasnium oder Famennium anzusehen. Vom höchsten Oberdevon bis zu Beginn des 
Viséum im mittleren Unterkarbon sind lediglich Tonsteine und kieselige Schiefer mit 
vereinzelten bituminösen Kalken überliefert. Es kann aber weiterhin von einem tieferen 
Becken mit mäßiger Akzentuierung ausgegangen werden. Die maximale Dehnung 
führte im Zeitraum vom späten Oberdevon bis zum frühen Unterkarbon zum Aufstieg 
basischer Schmelzen des Diabases von Untertechanting in den Westkarawanken 
(ANDERLE, 1973, 1951) und des Diabaszuges von Eisenkappel in den Ostkarawanken 
(KUTTEROLF, 2001; KULLMANN & LOESCHKE, 1994; LOESCHKE, 1970). Einzelne Horst-
artige Strukturen müssen aber zum späten Tournaisium über dem Niveau des 
Meeresspiegels exponiert und hierbei verkarstet worden sein (Abb. 9.1b und c), was 
Zemente der seicht-phreatischen Zone belegen. 
 

  
Abb. 9.1b: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken 

während des Silur und Devon. 

9.2  Entwicklung des Sedimentationsbeckens der Hochwipfel-Formation im 
Karbon 
Die Hochwipfel-Formation wurde in einem Becken abgelagert, das im frühesten 
Unterkarbon eine ruhige Sedimentation aus Tonsteinen, pelagischen Mangelkalken und 
geringmächtigen Lyditen in distaler Fazies zeigte, dann aber durch tektonische 
Prozesse im Übergang zum Viséum rasch umstrukturiert wurde. 
 
9.2.1  Basale Konglomerat-Einheit 
Der Beginn der eigentlichen Sedimentation der Hochwipfel-Formation wird durch eine 
grobklastische Fazies markiert. Diese Schüttungen von Mittel- bis Grobkonglomeraten 



254    9  Interpretation    

können als „initiale“ submarine Rinnenfüllungen betrachtet werden und sind auf eine 
plötzliche starke tektonische Akzentuierung des Ablagerungsraumes zurückzuführen. 
Hierbei wurden Sedimente, die zuvor in Sedimentfallen zwischen dem Hinterland des 
Intraalpinen Terrans und einer strukturellen Hochzone zurückgehalten wurden, teilweise 
erodiert und durch neu geschaffene „bypass“-Kanäle (vgl. „flow bypass by incision“ 
nach SINCLAIR & TOMASSO, 2002) in das Hochwipfel-Becken verfrachtet (Abb. 9.1c). 
 

  
Abb. 9.1c: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken im 

mittleren Unterkarbon (Viséum). 
 
Die Komponenten lassen auf eine Mobilisierung kristalliner Gerölle und die Aufarbeitung 
von beckeninternen Sedimentklasten schließen. Sedimentgerölle wurden hierbei 
teilweise plastisch deformiert und sind daher vor ihrer vollständigen diagenetischen 
Überprägung vom Schelf oder dem obersten Kontinentalhang erodiert worden. 
Vergleiche mit der Erlachgraben-Formation im Karbon von Nötsch lassen den Schluß 
zu, daß es sich bei dieser Fazies sehr wahrscheinlich um Sedimente eines ähnlichen 
Transportregimes handelt. Die Konglomerat-Fazies ist demnach als distaleres 
Äquivalent der proximalen Trümmerstrom-Ablagerungen des oberen Kontinentalhanges 
im Karbon von Nötsch zu betrachten (Abb. 9.1c), die bis in die tieferen und ansonsten 
durch tonige Sedimente und Mangelkalke oder kieselige Schiefer dominierten Bereiche 
des Beckens vorgedrungen sind. Mit dem Ende dieser kurzen initialen Phase setzt das 
Eingleiten von Olistholithen, bestehend aus den ordovizischen bis frühkarbonen 
Sedimenten, in das Becken ein (Abb. 9.1c). 
 
9.2.2  Feinklastische Hochwipfel-Einheit 
In der feinklastischen Hochwipfel-Einheit dominieren Tonsteine und Siltsteine, die 
Ablagerungen eines tektonisch akzentuierten, schlammreichen Slope Apron –Systems 
oder Rampen-Systems entsprechen können. Das Eingleiten von Olistholithen und 
zahlreiche Rutschungsverfaltungen durch Slumps weisen auf einen tektonisch mobilen 
Kontinentalhang hin (Abb. 9.1c). Sedimentmaterial in der Sand- und Kiesfraktion wurde 
durch die erneute Aktivierung tektonischer Sedimentfallen zwischen dem Intraalpinen 
Terran und der einer Hochzone zurückgehalten (vgl. „flow stripping“ nach SINCLAIR & 
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TOMASSO, 2002), während an der beckenwärts gerichteten Front exponierter Horst-
Strukturen und an Escarpments große Blöcke altpaläozoischer Einheiten in das Becken 
abglitten. Die zu Beginn der feinklastischen Hochwipfel-Einheit zu verzeichnende 
Häufigkeit an Olistholithen geht nach oben hin merklich zurück und es stellt sich 
wiederum eine relativ ungestörte Sedimentation von Ton- und Siltsteinen ein, die mit 
einem schlammreichen Slope Apron –System assoziiert werden kann. Für tiefmarine 
Verhältnisse spricht die Ichnofazies mit Dictyodora libeana, Lophoctenium isp. und 
Nereites isp.. 
 
9.2.3  Grobklastische Hochwipfel-Einheit 
Der Übergang von der feinklastischen zur grobklastischen Hochwipfel-Einheit kann 
durch einen Meeresspiegelabfall mit einer damit verbundenen Erosion am klastischen 
Schelf, einer fortschreitenden tektonischen Akzentuierung oder einer Veränderung im 
Hinterland (Tektonik?) erklärt werden. Möglicherweise wurden Teile des Intraalpinen 
Terrans bereits herausgehoben und lieferten aufgrund einer stärkeren Erosion 
zunehmend mehr grobklastisches Sediment an (Abb. 9.1d). Aus den Ergebnissen der 
Leichtmineral-Provenienzanalyse kann auf ein aufgearbeitetes Orogen und damit auf 
einen kristallinen Komplex im Liefergebiet geschlossen werden. Hinzu treten Anzeichen 
einer gemischten Provenienz von magmatischen Bögen und Subduktionskomplexen 
sowie magmatischer Bögen und gedehnter Kontinentalränder. Die durchschnittlichen 
QFL-Zusammensetzungen der Petrofazies-Typen sind jedoch nach VALLONI & MAYNARD 
(1981) keiner eindeutigen plattentektonischen Kategorie zuzuordnen. Darüber hinaus 
besitzen nach MACK (1984) insbesondere Strike-Slip –Ränder sehr komplexe 
Liefergebiete und wurden bisher Provenienz-analytisch kaum oder gar nicht beachtet. 
Sowohl die Quarz-Varietäten als auch die Schwermineralchemie weisen auf ein im 
wesentlichen niedriggradig metamorphes Kristallin aus Niedrigdruck-Metapeliten und –
Gneisen sowie Granitoiden hin. Helminth-Chlorit in Quarz weist auf Grünschiefer-
fazielle Bedingungen hin. Geringere Mengen des Sediments sollten nach der 
Hellglimmerchemie jedoch aus höhergradigen Kristallingesteinen stammen. 
 

  
Abb. 9.1d: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken im 

späten Unterkarbon (Namurium). 
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Der Chemie der Granate zufolge können ebenfalls Niedrigdruck- und Hochdruck-
Metapelite sowie Orthogneise und Amphibolite im Liefergebiet vermutet werden. Da 
sich im Dünnschliff auch niedriggradige metasedimentäre Klasten (Tonschiefer, Phyllite 
und Meta-Psammite) in Hochwipfel-Sandsteinen nachweisen lassen, handelt es sich 
folglich beim Liefergebietskomplex wahrscheinlich um ein exhumiertes und metamorph 
zoniertes Kristallingebiet eines Orogens. Zuvor am Schelf akkumulierte Klastika oder 
ein sedimentäres Deckgebirge (vgl. STANLEY, 1965) könnten ebenfalls als Sediment-
Quelle gedient haben. Entweder wurden dabei erneut vergleichbare Bedingungen wie 
während der Schüttung des basalen Grobkonglomerats geschaffen, wobei die 
Sedimente durch einen „By-Pass“ in das Hochwipfel-Becken gelangten (vgl. „flow 
bypass by incision / abandonment“ nach SINCLAIR & TOMASSO, 2002), oder die 
strukturellen Hochgebiete waren bereits so weit abgetragen, daß ein direkter Transport 
in das Becken möglich war (Abb. 9.1d). Für eine Aufarbeitung älterer Sedimente zu 
Beginn der grobklastischen Hochwipfel-Einheit spricht unter anderem die ultrastabile 
Schwermineralassoziation Zirkon + Turmalin + Rutil/Titanit, die auf eine Mobilisierung 
ordovizischer bis silurischer Sedimente zu Beginn der Hochwipfel-Sedimentation 
zurückgeführt werden kann. In den Sandsteinen dieser Einheit (vorwiegend 
feldspatreiche Litharenite und im tieferen Anteil zudem lithische Subarkosen) kann 
durch die Leichtmineral-Analyse zudem der höchste Verwitterungsgrad abgeleitet 
werden. Hiermit ist ein anfänglich hoher Quarz-Gehalt verbunden. Das hohe 
Sedimentangebot und die Wiederaufarbeitung am Schelf führten zu hochkonzentrierten 
Turbulenzströmen und plastischen verflüssigten Strömen extrem hoher Konzentration. 
Es handelt sich um Ablagerungen der Kanalfazies, Kanalrandfazies und Terrassen- 
oder Lobenfazies eines sandreichen „Slope Apron“- oder Rampen-Systems, in das 
zunehmend Geometrie-Elemente submariner Fächersysteme eingeschaltet sind (Abb. 
9.1d). Die Sedimentkörper sind durch eine stark variable Geometrie und Mächtigkeit 
gekennzeichnet. Die Sedimente wurden hierbei im wesentlichen von Norden und Süden 
in das Becken geschüttet und innerhalb desselben entlang der Trogachse (Ost-West) 
meist nach Westen umgelagert. Der häufige Wechsel mit feinklastischen Sedimenten 
deutet mehr auf eine ereignisorientierte Sedimentation und weniger auf eine 
kontinuierliche Anlieferung von Sediment hin. Vulkaniklastische Komponenten mögen 
einen weiter entfernt gelegenen magmatischen Bogen andeuten, dessen Einfluß sich 
aber auf seltene und untergeordnete Impulse beschränken muß. Ich halte es jedoch für 
wahrscheinlicher, daß es sich bei den betreffenden, fast durchweg stark alterierten und 
epidotisierten Klasten um erodierte Paläovulkanite handelt, die möglicherweise aus 
Gesteinen wie beispielsweise der Magdalensberg-Fazies stammen. Hierfür spricht auch 
der lichtoptisch und röntgenographisch ermittelte niedrige Feldspat (Plagioklas) –Gehalt 
in den Hochwipfel-Sandsteinen. Das nahezu vollständige Fehlen magmatischer 
Amphibole innerhalb der Schwermineralassoziation und das häufige Auftreten von 
Epidot unterstreichen ebenfalls diese Annahme. Der erhöhte Anteil magmatogener 
Lithoklasten ist auf die Basis der Sedimentations-Zyklen konzentriert und weist 
aufgrund der starken und häufigen Schwankungen nicht auf den Einfluß eines 
magmatischen Bogens hin. Dieser würde sich durch einen deutlich kontinuierlicheren 
Eintrag vulkanogener Klasten bemerkbar machen. Die Leichtminerale zeigen sowohl im 
stratigraphischen Verlauf als auch lateral eine hohe Variabilität und weisen auf eine 
komplexe Mischung unterschiedlicher Liefergesteine im Abtragungsgebiet hin. Die 
untersuchten Profilschnitte lassen auf mehrere diskrete Liefergebiete schließen. Infolge 
wechselnder Anteile der betreffenden Sedimente im Zuge der Schüttungen in das 
Sedimentationsbecken der Hochwipfel-Formation zeigen sich starke Schwankungen 
sowohl in lateraler, als auch in vertikaler (zeitlicher) Erstreckung. 
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9.2.4  Heterolithische Hochwipfel-Einheit 
In der heterolitischen Hochwipfel-Einheit (Abb. 9.1e) zeigt sich ein ähnliches Bild wie in 
der grobklastischen Hochwipfel-Einheit. An der Basis dieser Einheit glitten zum letzten 
Mal Olistholith-Blöcke in das Hochwipfel-Becken ein. Der Sediment-Transport in das 
Becken erfolgte hauptsächlich von Norden und Süden. Im Ablagerungsraum kam es 
entlang der Ost-West-streichenden Beckenachse zu einer weiteren Verfrachtung des 
Sediments. Das Spektrum der grobklastischen Sedimente ist etwas eingeschränkter 
und die feinklastische Sedimentation mit Rutschungen nimmt im Vergleich zur 
grobklastischen Einheit zu. Es treten weiterhin vorwiegend Ablagerungen 
hochkonzentrierter Turbulenzströme und plastischer verflüssigter Ströme auf. 
Zunehmend schalten sich dabei linsenförmige Körper in Feinkiesfraktion in die 
Sandsteine ein. Dies kann die Folge einer stärkeren Hebungsrate des Intraalpinen 
Terrans und damit eines stärkeren Gradienten sein. Die Chemie der Hellglimmer läßt 
eine Zunahme hochgradig metamorpher Gesteine im Liefergebiet erkennen. Es handelt 
sich dabei wohl um Hochdruck-Metapelite und Hochdruck-Orthogneise. Das Auftreten 
von Chrom-Spinell ist auf diese Einheit der Hochwipfel-Formation beschränkt und läßt 
den Schluß zu, daß auch geschichtete ultramafische Intrusionen (möglicherweise auch 
ophiolithische Peridotite des alpinen Typs) im Liefergebiet zur Abtragung kamen. Die 
erhöhten V, Cr und Ni-Gehalte innerhalb der Gesamtgesteins-Geochemie sind 
wahrscheinlich ebenfalls darauf zurückzuführen. Eckige und plastisch deformierte 
Tonstein-Aufarbeitungsklasten weisen bereits auf eine beginnende 
Beckenmodifizierung hin, die als Folge erster Einengungsvorgänge anzusehen ist. In 
der heterolithischen Hochwipfel-Einheit tritt ein charakteristisches Maximum im 
organischen Kohlenstoff-Gehalt (Corg) auf, das einen Zusammenhang mit dem 
Höhepunkt der Vereisungsphase im Westfalium (mittleres Unterkarbon bis mittleres 
Oberkarbon) vermuten läßt. 
 

  
Abb. 9.1e: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken im 

mittleren Oberkarbon (Westfalium). 
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9.2.5  Schlußfolgerungen für die Genese des Hochwipfel-Beckens 
Der Ablagerungsraum der Sedimente der Hochwipfel-Formation kann demnach als 
tektonisch entstandenes und akzentuiertes, enges Becken angesehen werden 
(vergleiche auch KUTTEROLF, 2001; KRAINER, 1992; TESSENSOHN, 1971). Die 
Gesamtgesteins-Geochemie der Hochwipfel-Sandsteine weist auf einen aktiven 
Kontinentalrand bis kontinentalen magmatischen Bogen mit der Signatur felsischer 
Vulkanite hin. Wahrscheinlich handelte es sich aber um ein Aborted Rift –System 
(Aulakogen) zwischen dem Intraalpinen Terran und dem nördlichen Kontinentalrand von 
Gondwana oder der Subplatte Apulia. In Spider-Diagrammen (Multi-Element-
Diagramme) ist deutlich der Einfluß eines passiven Kontinentalrandes zu erkennen. Die 
relativ lange Sedimentationsphase über eine Zeitspanne von 35 bis 45 Ma spricht mehr 
für das geodynamische Milieu eines Rift-Systems als für eine Flysch-Sedimentation, die 
an eine Subduktionszone gebunden war. Ähnliche Sedimentationsverhältnisse während 
einer ausgesprochen schrägen Konvergenz wurden auch von MARRONI & TREVES 
(1998) aus dem Bereich des Apennin beschrieben. Auch dort handelt es sich um eine 
ausgesprochen lange Phase von Schüttungen lithischer Wacken. Das tiefmarine Milieu 
im Bereich des Hochwipfel-Beckens wird sowohl durch die zu Beginn der Sedimentation 
vorherrschenden Tonsteine in Vergesellschaftung mit pelagischen Mangelkalken und 
Lyditen, als auch durch die nachfolgenden grobklastischen Ablagerungen 
hochkonzentrierter Dichteströme und Turbidite in Kanal-, Kanalrand- und Lobenfazies 
sowie die Ichno-Fazies belegt. 
 
9.2.6  Auernig-Formation 
In den Westkarawanken sind klastische Sedimente der Auernig-Formation nur in sehr 
geringem Umfang überliefert. Die sehr Quarz-reichen und oft sehr grobkörnigen Quarz-
Lydit-Konglomerate sind ein sehr reifes Sediment, dessen Liefergebiet zu einem hohen 
Anteil aus Ganggesteinen beziehungsweise Granitoiden Intrusivkörpern oder sauren 
Orthogneisen bestanden haben muß. Die Geochemie der Hellglimmer in grobkörnigen 
Quarz-Areniten weist ebenfalls auf eine Zunahme granitoider Gesteine und wohl auch 
von Hochdruck-Orthogneisen und/oder Hochdruck-Metapeliten hin. Demgegenüber 
nimmt der Anteil von Niedrigdruck-Orthogneisen ab. Die Schwermineral-
Vergesellschaftung wird sehr stark von Zirkon und Turmalin dominiert und deutet 
ebenfalls auf Quarz-Turmalin-Ganggesteine und Granitoide hin. Weiterhin läßt auch die 
Chemie der Turmaline auf Metapelite und Metapsammite sowie Quarz-Turmalin-
Gesteine schließen. Die Leichtmineral-Analyse liefert die Provenienz eines sehr Quarz-
reichen und Feldspat-armen aufgearbeiteten Orogens. Die Beckenentwicklung im 
Übergang von der Hochwipfel- zur Auernig- Formation führte in den meisten Bereichen 
zur Ausbildung einer Winkeldiskordanz, teilweise kann aber auch eine kontinuierliche 
Sedimentation vermutet werden. Die räumliche Verteilung grobklastischer Fächer wurde 
durch eine intensive tektonische Strukturierung des Beckens entlang von 
Seitenverschiebungen gesteuert (Abb. 9.1f). Im Verlauf der Beckenachse kam es bei 
genügender Abschirmung des klastischen Eintrags durch Sedimentfallen und die 
Bildung vorgelagerter Druckrücken („push up ranges“) zur Ablagerung von 
permokarbonen Fusulinenkalken. Diese Sedimentation dürfte sich in weiten Teilen der 
Karawanken ohne nennenswerte Unterbrechung bis in das Perm hinein fortsetzen und 
ist in Form des klastischen Unterperm erhalten (BUSER, 1974). 
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Abb. 9.1f: Sedimentationsmodell und Fazies-Verteilung für den Bereich der Karawanken im 

oberen Oberkarbon (Stefanium). 

9.3  Strukturelle Interpretation 
Die innerhalb der Hochwipfel-Formation auftretenden zahlreichen Kiesel- und 
Schiefertonstein-Einheiten des Silur sowie Kalkschollen und –blöcke des Devon 
erfuhren nach ihrem Eingleiten in den Ablagerungsraum als Olistholithe trotz ihrer 
hohen lithologischen Kompetenz eine starke tektonische Zerstückelung und 
Verschuppung im Bereich der tieferen Einheiten. Trotz dieser Überprägung spricht für 
eine primäre Interpretation als Olistholithe jedoch die ungestörte Sedimentation von 
Hochwipfel-Tonsteinen in direkt angrenzender Nachbarschaft der allochthonen 
Kalkblöcke. Die Untersuchung der Hauptkluftrichtungen und der Schichtlagerung dieser 
altpaläozischen Einheiten zeigt zudem ein von der Hochwipfel-Formation abweichendes 
Muster. Es handelt sich wahrscheinlich um Scher- und Dehnungsklüfte während der 
oberdevonischen bis unterkarbonen Transtensionsphase. Die altpaläozoischen 
Einheiten weisen eine abweichende tektonische Orientierung der Schichtflächen auf, 
die unter anderem aber auch auf eine intensive alpidische Verschuppung, Verkippung 
und Blockrotation innerhalb der basalen Schuppenzone in unmittelbarer Nähe zur 
Periadriatischen Naht zurückgeführt werden kann. Die Hochwipfel-Formation selbst ist 
zu einer weitgespannten Faltenstruktur mit nach Osten abtauchender Achse deformiert 
worden, die nach Norden in Form einzelner Schuppen verkürzt wurde. Diese Verfaltung 
kann sowohl durch die variszische Transpression im frühen bis mittleren Oberkarbon, 
als auch während der alpidischen Konvergenz im Oligozän und Miozän entstanden 
sein. Die Gesteine der Hochwipfel-Formation zeigen mäßig steile bis steilstehende NW-
SE-streichende Störungsflächen mit dextralem Bewegungssinn. Durch die intensive 
Zerblockung und Blockrotationen entlang der Periadriatischen Naht und der Save-Linie 
sind in vielen Fällen keine Vorzugsrichtungen zu erkennen. Die dextrale, nach SE-
gerichtete Zerscherung kann auf die tertiäre (spät-oligozäne bis miozäne) laterale 
Extrusion der Ostalpen entlang der Periadriatischen Naht zurückgeführt werden. Hierbei 
kam es verstärkt zur Bildung großer synthetischer Riedel(R)-Störungen und 
antithetischer Riedel(R’)-Störungen, die den Gebirgsbau der Karawanken 
durchschlagen. Die tektonischen Hauptstruktur-Richtungen der Periadriatischen Naht 
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und der Save-Linie zeigen sich auch in einem annährend E-W- bis WSW-ESE-
gerichteten Kluftmuster. N-S-gerichtete Kluftverläufe sind mit N-S-orientierten 
Querstörungen (Wurzen-Paß, Korpitsch-Störung, Gailitz-Furche (?)) verbunden. Beide 
Systeme lassen zusammen auf NNW-SSE-gerichtete Einengung und eine nach Osten 
verlaufende Extrusion schließen. Während dieser Bewegungen wurde die 
Gesteinsabfolge am Dreiländereck entlang der Wurzen-Paß – Arnoldstein – 
Querstörung in Richtung NW dextral versetzt.  
Die anchizonale metamorphe Überprägung der Sandsteine und Tonsteine der 
Hochwipfel-Formation während der alpidischen Deckenstapelung fand zusammen mit 
jener der permotriassischen ostalpinen Einheiten statt und kann demnach als alpidisch 
angesehen werden. Eine variszische Metamorphose dürfte damit ebenfalls höchstens 
anchizonale Bedingungen erreicht haben. Die Intrusion des Tonalits von Finkenstein 
fand im mittleren bis späten Oligozän (32,9 ± 0,2 Ma) statt und stellt einen 
postkollisionalen, peraluminösen Tonalit einer charakteristischen I-Typ-Genese dar. Die 
peraluminöse Signatur deutet hierbei auf eine Assimilation von Krustenmaterial hin. 
Eine Druckabschätzung mittels der Al-in-Hornblende-Barometrie liefert Werte von 2,7 
bis 4,5 kbar entsprechend einer Tiefe von 10,5 bis 18 km. Die Intrusions-Temperatur 
kann mittels des Hornblende-Plagioklas-Thermometers auf 810 ± 40 °C eingegrenzt 
werden. 
Die Illitkristallinität an Tonsteinen der Hochwipfel-Formation läßt eine Temperatur-
Abschätzung der Metamorphose-Bedingungen von 280 ± 20 °C zu, was bei einem 
geothermischen Gradienten von 30 °C/km einer Tiefe von 8,7 ± 0,7 km und bei einem 
erhöhten Gradienten von circa 40 °C/km einer Tiefe von 6,5 ± 0,5 km entspricht. Bei 
einem hohen Wärmestrom und einem erhöhten geothermischen Gradienten während 
des Oligozän könnte eine geringere Versenkungstiefe der Hochwipfel-Formation von 
etwa 6 km angenommen werden. Die Kristallisation der Hornblenden scheint demnach 
in einer größeren Tiefe abgeschlossen gewesen zu sein und/oder die Tonalit-Lamelle 
wurde nachfolgend entlang der Periadriatischen Naht in einem transpressiven Milieu 
aus ihrer strukturell tieferen Lage herausgepreßt. Das Maximum der alpidischen 
Deckenstapelung und der Höhepunkt der thermischen Überprägung fällt demnach in 
den Zeitbereich der Tonalit-Intrusion und damit in das mittlere bis späte Oligozän. 
Nachfolgend wurden große Bereiche der Karawanken entlang NW-SE-gerichteter 
Seitenverschiebungen dextral und entlang von SSW-NNE-gerichteten Querstörungen 
sinistral zerschert. Letztlich wurde der Gebirgskörper im mittleren bis späten Miozän 
herausgehoben und nach Norden auf das Klagenfurter Becken überschoben. Rezente 
Bewegungen finden immer noch an den dextralen NW-SE-Seitenverschiebungen statt.  
Hingegen weisen die magmatischen braunen Hornblenden in den stark alterierten und 
innerhalb der Prehnit-Pumpellyit-Quarz-Fazies überprägten Spessartit-Gängen auf 
wesentlich höhere Drucke von 5 - 8 kbar (20 - 31 km ?) und Intrusionstemperaturen von 
1000 ± 40 °C (?) hin. Die Ergebnisse des Hornblende-Plagioklas-Thermometers liegen 
damit aber knapp über der von HOLLAND & BLUNDY (1994) angegebenen oberen 
Grenztemperatur für dieses Thermometer von 900 °C und beinhalten damit 
wahrscheinlich einen größeren Fehler. Ich betrachte diese syn- bis postkollisionalen 
kalkalkalischen Lamprophyre als spät- bis postvariszische Intrusiva an einem 
konvergenten Plattenrand. 
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10  Diskussion 
In diesem Abschnitt sollen die Ergebnisse dieser Arbeit mit den bestehenden Modellen 
früherer Bearbeiter der Karnischen Alpen und der Karawanken verglichen und diskutiert 
werden. 

10.1  Übersicht über die bestehenden geodynamischen Modelle für die 
Entwicklung der Varisziden in den östlichen Südalpen 

Die Entwicklung der Varisziden im Bereich der Alpen wurde im Westen vor allem durch 
die Kollision Gondwanas mit Laurussia beeinflußt, während nach Osten hin die 
Entwicklung verstärkt von Terran-Akkretion bestimmt wurde und daher der präalpine 
Zentralbereich der Alpen und Südeuropa als Collage betrachtet wird (STAMPFLI, 1996; 
FLÜGEL, 1990).  
In den letzten Jahren wurde eine Reihe von geodynamischen Modellen zur Entwicklung 
der Varisziden Europas vorgestellt, unter anderem durch VON RAUMER et al. (2002), VON 
RAUMER (1998), STAMPFLI (1996), FRANKE (1989), FRISCH & NEUBAUER (1989), VAI & 
COCOZZA (1986), ZIEGLER (1986), BADHAM (1982) und BADHAM & HALLS (1975), die 
jedoch alle in weiten Bereichen noch sehr spekulativ sind. Im besonderen Maße gilt 
dies für die Stellung des Paläozoikum der Ost- und Südalpen. Vor allem aufgrund der 
starken alpidischen Überprägung bereitet es Schwierigkeiten, das Variszikum der Alpen 
in ein Gesamtkonzept der geodynamischen Entwicklung der Varisziden Europas 
einzufügen. 
 
Die vorhandenen geodynamischen Modelle lassen sich grob in drei Konzepte 
gruppieren: 
1. Das "klassische" plattentektonische Konzept sieht die geodynamische Entwicklung 

der europäischen Varisziden als Folge von Subduktions-Kollisionsprozessen, die 
durch die Schließung eines oder mehrerer unterschiedlich breiter Ozeane durch die 
Norddrift Gondwanas vor allem im Zeitraum Oberdevon bis Unterkarbon verursacht 
wurde (FRANKE, 1989; MÉNARD & MOLLNAR, 1988; FRANKE & ENGEL, 1986; ZIEGLER, 
1986; LORENZ & NICHOLLS, 1984). Hiermit ist auch die Bildung klassischer 
Vorlandbecken verbunden. 

2. Das "Mega-Transform"-Konzept deutet die Varisziden als Strike-Slip-Orogen, das 
durch dextrale Bewegungen zwischen Europa (Larussia) und Afrika (Gondwana) 
enstanden ist. Es wird mit der Schließung des Iapetus-Ozeans und anschließender 
Öffnung der Paläotethys bei gleichzeitiger Schließung des Rheischen Ozeans in 
Verbindung gebracht (KRAINER, 1992; NEUGEBAUER, 1989, 1988; MATTE, 1986; BEHR 
et al., 1984; BADHAM, 1982; CASTELLARIN & VAI, 1981; VAI, 1979; ARTHAUD & MATTE, 
1977; BADHAM & HALLS, 1975). Die Sedimentation erfolgt in transtensionalen 
Bereichen einer Mega-Scherzone. 

3. Das "Cordilleren-Typ"-Konzept erklärt die Entstehung der Varisziden als Folge der 
Akkretion eines oder mehrerer von Gondwana stammender Terrane an den aktiven 
eurasischen Kontinentalrand und anschließenden Kollaps der verdickten Kruste 
(SCHÖNLAUB, 1993; NEUBAUER et al., 1989; FRISCH & NEUBAUER, 1989; NEUBAUER, 
1988a, 1988b; FRISCH et al., 1984). Mit diesem Modell ist eine Variante eng 
verknüpft, die ebenfalls von einer intensiven Terran-Akkretion und einem Kollaps der 
verdickten Kruste ausgeht. Die Sedimentationsräume bilden sich hierbei jedoch im 
„back arc“ –Bereich und nicht im „fore arc“ –Bereich (STAMPFLI, 1996; KOZUR, 1991; 
BAUD et al., 1991; STAMPFLI et al., 1991; BAUD & STAMPFLI, 1989). Sie sind als Folge 
einer schrägen Subduktion der Paläotethys unter den eurasischen Kontinentalrand 
zu sehen und in Verbindung mit dextralen Seitenverschiebungen zu stellen. 
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10.2  Geodynamische Modelle für die Karnischen Alpen und die 
Karawanken 

Eine ausführliche Behandlung der nachfolgenden Modelle mit einer graphischen 
Darstellung der jeweiligen postulierten geodynamischen Situation findet sich in KRAINER 
(1992), KULLMANN & LOESCHKE (1994) und HUBICH (2000). 

10.2.1  Modell nach Krainer (1992) 
Dieses geodynamische Modell wurde von KRAINER (1992) für die Karnischen Alpen 
entwickelt und nachfolgend auf die Karawanken übertragen. Die Bildung des 
Sedimentationsraumes der karbonen Hochwipfel-Formation und der Auernig-Formation 
wird als Folge von großräumigen Strike-Slip –Bewegungen angesehen. Während die 
Sedimente der Hochwipfel-Formation innerhalb einer Dehnungsphase in einem 
extensionalen oder transtensionalen Regime abgelagert wurden, sind die Sedimente 
der Auernig-Formation einer Einengungsphase in einem kompressiven oder 
transpressiven Regime zuzuordnen. Zwischen den Kontinenten Laurussia und 
Gondwana bestand bis zum frühen Devon ein Bereich mit breiter ausgedünnter 
kontinentaler Kruste, der im Verlauf der weiteren Entwicklung im Devon/Karbon durch 
dextrale Strike-Slip –Bewegungen in Mikroplatten und schmale ozeanische Bereiche 
zerlegt wurde. Im Verlauf der Seitenverschiebungen kam es sowohl zur Ausbildung von 
Pull-Apart –Becken („rhomb basins“; sensu HATCHER, 1995) als auch zur Heraushebung 
von Druckrücken („push-up ranges“, „rhomb horsts“; sensu HATCHER, 1995). Dieses 
Modell kann dem „Mega-Transform“-Konzept für die Entwicklung der Varisziden 
zugeordnet werden. 

10.2.2  Modell nach Kullmann & Loeschke (1994) 
Dieses Modell wurde für die Karawanken (Ostkarawanken) entwickelt und entspricht in 
etwa dem von LÄUFER et al. (1993) für die Karnischen Alpen vorgeschlagenen Konzept. 
Die Sedimentation der Hochwipfel-Formation findet hierbei im Bereich eines Forearc –
Beckens (sensu CONDIE, 2000) statt. Bis zum mittleren Unterkarbon 
(Tournaisium/Viséum) kann von einem passiven Kontinentalrand ausgegangen werden, 
der von Dehnungstektonik beeinflußt wird. Gleichzeitig kam es zur Förderung von 
Vulkaniten mit Intraplatten-Signatur. In diesem Zusammenhang ist auch der Diabaszug 
von Eisenkappel in den Ostkarawanken zu sehen, der während einer extensionalen 
Phase (Rift-Phase) gefördert wurde und eine Intraplatten-Signatur besitzt. Er besteht 
aus teils massigen, teils kissenartigen Alkalibasalten („pillows“) und weist auf einen 
subaquatischen Vulkanismus hin (vgl. LOESCHKE & ROLSER, 1971). An der Grenze vom 
Unterkarbon zum Oberkarbon kehrt sich die Extensionsphase in eine Konvergenzphase 
um. Hierbei wird der ehemals passive Kontinentalrand zu einem aktiven 
Kontinentalrand mit einer Subduktionszone umgewandelt. Im Forerac –Becken kam es 
zur Ablagerung der Hochwipfel-Formation. Im Verlauf der Subduktionsprozesse bildete 
sich ein Akkretionskeil aus, der Teile des älteren Seeberger Paläozoikum umfaßt. Aus 
diesem Akkretionskeil glitten altpaläozoische Einheiten als Olistholithe in das Becken 
hinein. In den Ostkarawanken treten innerhalb der Hochwipfel-Formation Aschetuffe 
auf, die als vulkanische Ablagerungen (Tuffe) oder Umlagerungsprodukte (Tuffite) eines 
magmatischen Bogens gedeutet werden. Die Sedimente der Auernig-Formation sollen 
nachfolgend in einem rückwärtigen Restbecken oder Randmeer des variszischen 
Orogens („retroarc foreland basin“ sensu CONDIE, 2000) abgelagert worden sein und 
werden als Molasse-Bildungen interpretiert. 
 



10  Diskussion    263 

10.2.3  Modell nach Hubich (2000) 
Dieses Modell ist eine Modifikation des vorangegangenen Modells (KULLMANN & 
LOESCHKE, 1994) und wurde speziell für die in den Karnischen Alpen vorhandenen 
Verhältnisse konzipiert. Der Sedimentationsraum der Hochwipfel-Formation ist die 
Folge von Dehnungsprozessen zwischen einem ostalpinen Kristallinkomplex im 
Norden, der das Plankogel-Terran und das Norische Terran („Noric composite terrane“ 
sensu FRISCH & NEUBAUER, 1989) umfassen soll und dem nördlichen Kontinentalrand 
von Gondwana im Süden. Die Bildung des ostalpinen Kristallinkomplexes mit der 
Subduktion des Plankogel-Ozeans und der Amalgamierung der einzelnen Einheiten 
(Terrane) in einem kompressiven Regime soll spätestens bis zum Ende des Oberdevon 
abgeschlossen gewesen sein. Der Bereich des Norischen Terrans stellt hierbei einen 
südlich vorgelagerten Bereich dar, der vom Unterdevon bis zum Unterkarbon einer 
intensiven Dehnungstektonik unterworfen war. Die Sedimentation erfolgte im Milieu 
eines passiven Kontinentalrandes. Während dieser Extensionsphase kam es zur 
Förderung basischer Magmen mit Intraplatten-Signatur, zu denen der Diabas von 
Eisenkappel, die Dimon-Serie und der Raabtal-Diabas gezählt werden. Die Subduktion 
der ausgedünnten kontinentalen Kruste in Richtung Norden führte im späten 
Unterkarbon (Viséum/Namurium) zu magmatischer Aktivität im ostalpinen 
Kristallinkomplex und zur Krustenstapelung von Teil-Einheiten des Norischen Terrans 
(„Fleons-Einheit“ und „Cellon-Kellerwand-Einheit“ sensu HUBICH, 2000) und zur 
Ausbildung von nach Süden fortschreitenden Flysch-Einheiten. Hierbei kam es zuerst 
zur Schüttung des „Cellon-Kellerwand-Flyschs“ vor der „Cellon-Kellerwand-Einheit“ und 
nach deren Heraushebung zur Schüttung des „Hochwipfel-Flyschs“. Die weitere 
Kontraktion im Oberkarbon (Westfalium) wird für die Deformation der Hochwipfel-
Formation verantwortlich gemacht und führte zur nach Süden gerichteten Stapelung der 
Einheiten in Form der Fleons-, Cellon-Kellerwand- und Hochwipfel-Decke. Die Auernig-
Formation wird als Molasse-Sedimentation in einem randlichen Meeresbecken 
angesehen, das von Osten aus der Paläotethys in den südalpinen Raum hineingriff.  

10.2.4  Zusammenfassende Diskussion der bestehenden Modelle 
Die vorstehend beschriebenen Modelle unterscheiden sich in Bezug auf das 
Vorhandensein einer Subduktionszone und das Auftreten und die Art des 
Magmatismus. Die Sedimentation der Hochwipfel-Formation wurde stark durch die 
plattentektonischen Prozesse geprägt und weist damit auch die Signaturen der 
magmatischen und tektonischen Prozesse innerhalb der Liefergebiete der klastischen 
Sedimente auf. Die in den Hochwipfel-Sandsteinen enthaltenen Provenienz-Indikatoren 
sollten daher die geodynamische Situation widerspiegeln. 
Mit der Subduktion einer ozeanischen oder ausgedünnten kontinentalen Kruste sollte 
eine vulkanische Aktivität innerhalb eines magmatischen Bogens verbunden sein. 
KUTTEROLF (2001), KULLMANN & LOESCHKE (1994) und LÄUFER et al. (1993) beschreiben 
Einschaltungen von Tufflagen in die Hochwipfel-Sedimente, die einen andesitischen 
Chemismus besitzen und auf einen differenzierten magmatischen Bogen im Bereich der 
Liefergebiete schließen lassen. Die vulkaniklastische „Fleons-Formation“ der 
Karnischen Alpen (Ordovizium bis älteres Westfalium ?), die wahrscheinlich dem 
Ordovizium zugerechnet werden muß, führt Gänge und Aschelagen eines bimodalen 
Vulkanismus (HINDERER, 1992). Nach HINDERER (1992) handelt es sich dabei zum einen 
um einen „mildalkalinen“ Basaltchemismus mit Intraplatten-Signatur, zum anderen um 
subalkalische Porphyroide. Der Vulkanismus wird einem Back-Arc –Milieu oder einer 
postkollisionalen Rift-Situation zugeordnet, die Porphyroide weisen auf Subduktions- 
oder Kollisionsprozesse hin. Loeschke (1970) gibt für den Chemismus der Alkalibasalte 
im Diabaszug von Eisenkappel ebenfalls eine Intraplatten-Signatur an. Der Diabas 
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bildet das Unterlager für die Sedimente der nachfolgenden Hochwipfel-Formation. 
KUTTEROLF (2001) beschreibt braune magmatische Hornblenden in Sandsteinen der 
Hochwipfel-Formation der Ostkarawanken. Zum einen kann also auf einen 
magmatischen Bogen geschlossen werden, zum anderen sind deutliche Anzeichen 
eines bimodalen Rift-Vulkanismus vorhanden. Teile dieser vulkanischen Aktivität fallen 
aber wahrscheinlich in das Ordovizium und nicht in das Karbon. Das Modell nach 
KRAINER (1992) ordnet die vulkaniklastischen Ablagerungen ebenfalls einem 
Intraplatten-Milieu mit intensiven Strike-Slip –Störungen in einem Rift-Bereich zu. In 
ähnlicher Form haben LÄUFER et al. (2001) und HUBICH (2000) die basischen Intrusiva 
und Extrusiva der Dimon-Formation, des Diabases von Eisenkappel und des Raabtal-
Diabases mit einem extensionalen Bereich eines Intraplattenmilieus assoziiert. Die 
Aschelagen innerhalb der Hochwipfel-Formation werden aber einem magmatischen 
Bogen im ostalpinen Kristallinpomplex zugeordnet. Die Sedimentation der Hochwipfel-
Formation weist sehr viele Anzeichen auf ein extensionales Regime während des 
Unterkarbon auf. Hierzu zählt die hohe Zahl an Olistholithen und Slump-Strukturen in 
den tieferen Anteilen der Hochwipfel-Formation. Eine Kompression kann erst im 
mittleren Oberkarbon (spätes Westfalium nach STEUDLE, 2000) angenommen werden 
(vgl. Abschnitt 9 – Interpretation). 
Das "Mega-Transform"-Konzept (MATTE, 1986; BADHAM, 1982; ARTHAUD & MATTE, 1977; 
BADHAM & HALLS, 1975) und das "Cordilleren-Typ"-Konzept (STAMPFLI, 1996; 
SCHÖNLAUB, 1993; NEUBAUER et al., 1989; FRISCH & NEUBAUER, 1989) lassen sich 
zusammenfassen. Hierbei können während des Karbon relativ schmale Becken über 
ozeanischer oder ausgedünnter kontinentaler Kruste angenommen werden, die im 
Bereich der Karnischen Alpen und der Karwanken eine mäßige Verkürzung erfahren 
haben. Aufgrund der sinistralen Rotation von Gondwana kam es zu einer schrägen 
Konvergenz mit einer starken Seitenverschiebungs-Komponente. Im Sinne des 
„Cordilleren-Konzepts“ (STAMPFLI, 1996) wurden im Devon und Karbon verschiedene 
Terrane an den baltisch-fennosarmatischen Kontinentalrand angeschweißt (PHARAOH, 
1999). Es handelt sich daher um eine Terran-Kollage und nicht um eine Kontinent-
Kontinent-Kollision. Im südlichen Randbereich der europäischen Varisziden blieb eine 
marine Verbindung zur Paläotethys bis in das Moskovium erhalten und es kann damit 
nach STAMPFLI (1996) bis zu diesem Zeitpunkt keine Kollision mit Gondwana 
angenommen werden. Die paläozoischen Abfolgen der östlichen Südalpen und damit 
auch der Karnischen Alpen und Karawanken erfuhren im Oberkarbon höchstens eine 
anchizonale Metamorphose (VAI & COCOZZA, 1986). 

10.3  Geotektonische und paläogeographische Position der Karawanken 
während des Karbon 
Die paläogeographische Entwicklung am Nordrand Gondwanas ist im älteren 
Paläozoikum von Dehnungsprozessen im Back-Arc –Bereich einer südwärts gerichteten 
Subduktion unter Gondwana geprägt (vgl. Abschnitt 2.3 - Paläogeographische 
Entwicklung der Varisziden). Es wird im allgemeinen von einer von West nach Ost 
fortschreitenden diachronen Schließung der Paläotethys bei einer schrägen 
Konvergenz ausgegangen (STAMPFLI, 1996). Mit der Bildung der mitteleuropäischen 
Varisziden bis zum Ende des Oberkarbon war die Verschweißung mehrerer Terrane 
verbunden (VON RAUMER et al., 2002; VON RAUMER, 1998; FRISCH & NEUBAUER, 1989). 
Diese Kollage der alpinen Terrane einschließlich des Intraalpinen Terrans befand sich 
dabei nördlich des Hochwipfel-Beckens der Karnischen Alpen und Karawanken. In 
Folge der schrägen Konvergenz kam es zu bedeutenden dextralen 
Seitenverschiebungen (MATTE, 1986; BADHAM, 1982; ARTHAUD & MATTE, 1977; BADHAM 
& HALLS, 1975) und zur westwärtigen Wanderung des Intraalpinen Terrans (STAMPFLI, 
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1996). Diese seitenverschiebende Komponente kann auf eine sinistrale Rotation von 
Gondwana zurückgeführt werden (VON RAUMER, 1998). Der Übergang von Divergenz zu 
Konvergenz vollzog sich im Bereich der Paläotethys östlich des südalpinen Raumes im 
Devon. STAMPFLI (1996) geht von einem ausgeprägten Slab Roll-Back der Paläotethys 
im Osten aus, der zu einer intensiven Back-Arc –Dehnung und der Ausbildung eines 
magmatischen Bogens mit basaltischem bis andesitischem Chemismus führte. 
KUTTEROLF (2001) nimmt einen Sedimenttransport von vulkaniklastischem Detritus aus 
diesem Bogen in den Ablagerungsraum des Hochwipfel-Beckens  der Ostkarawanken 
an. Im Westen (Karnische Alpen und Karawanken) herrschte bis zum Unterkarbon 
(Tournaisium) ein extensionales oder transtensionales Regime. In die Phase stärkster 
Dehnung fällt die magmatische Aktivität von Intraplatten-Alkalibasalten (Diabaszug von 
Eisenkappel, Diabas von Untertechanting, Dimon-Formation, Raabtal-Diabas; HUBICH, 
2000; LÄUFER et al., 1993; EXNER & SCHÖNLAUB, 1973; LOESCHKE, 1970) im Bereich der 
stärksten Dehnung entlang der Beckenachse. Die sich im Ausmaß dieser 
magmatischen Aktivität zeigende Dehnungskomponente scheint dabei in den 
Karawanken von Ost nach West abzunehmen. In den Karnischen Alpen sind dagegen 
wieder intensivere Dehnungsprozesse wahrscheinlich. In beiden Bereichen 
(Karawanken und Karnische Alpen) kam es hierbei aber nicht zur Bildung von echtem 
Ozeanboden, sondern lediglich zur Ausdünnung kontinentaler Kruste (vgl. HUBICH, 
2000). 
Die sedimentäre Entwicklung innerhalb der Westkarawanken und der Karnischen Alpen 
(vgl. Abschnitt 9 – Interpretation) weist auf die Ausbildung tektonisch akzentuierter 
transtensionaler schmaler Becken und struktureller Hochzonen während des Silur bis 
Unterkarbon hin (vgl. VAI & COCOZZA, 1986). Tiefmarine Bedingungen im Unterkarbon 
sind durch die auftretende Ichnofazies mit Dictyodora libeana, Lophoctenium isp. und 
Nereites isp. belegt. Mit dem Zerbrechen der Hochzonen im mittleren Unterkarbon kam 
es zum Eingleiten von Olistholithen in das Hochwipfel-Becken (vgl. KULLMANN & 
LOESCHKE, 1994). In die tektonisch akzentuierten Becken wurde ab dem Viséum der 
„Hochwipfel-Flysch“ zuerst in einem transtensionalen, dann transpressionalen Regime 
geschüttet (Abb. 10.1). In den Westkarawanken treten circa zehn magmatische Gänge 
 

  
Abb. 10.1: Paläogeographische und geosynamische Rekonstruktion für die Hochwipfel-Becken 

der Karawanken während des mittleren bis jüngeren Unterkarbon (ca. 340 Ma).  
Mitteleuropäische Varisziden,  Appalachen,  Kaledoniden,  Sakmar-Bogen / Ural; 
mittelozeanische Rücken: rot, Subduktionszonen: blau, Diabas-Intrusionen: dunkelrot, 
Lamprophyre: dunkelgrün, Porphyrite: orange, Störungen: schwarz; Beckenbereiche: 
blaßoliv, Hochzonen: grau. 
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auf, bei denen es sich um meist stark alterierte spessartitische oder kersantitische 
Lamprophyre handelt. Sie werden von mir als spätvariszische Intrusiva eingestuft. Ihr 
Verlauf hält sich an die Nordwest-Südost-streichenden Riedel-Brüche der Ost-West-
streichenden Seitenverschiebungszone. Nach KÖLBL-EBERT (1993) ist dieser Typ von 
Lamprophyr-Intrusionen charakteristisch für eine postkollisionale magmatische Aktivität 
in größerer Distanz zur ehemaligen Subduktionszone. 
Die oft widersprüchlichen Provenienz-Aussagen aus den Hochwipfel-Sandsteinen der 
Westkarawanken weisen auf eine komplexe Zusammensetzung der Liefergebiete hin. 
Für das Modell eines kontinentalen Rift-gebundenen Beckens nach KRAINER (1992) und 
gegen das Subduktions- und Akkretionsmodell mit einer Sedimentation im Forearc nach 
KULLMANN & LOESCHKE (1994) sprechen die fehlenden Provenienz-Signaturen eines 
magmatischen Bogens. Die petrographischen Ergebnisse dieser Arbeit lassen sich aber 
nicht mit dem Modell eines reinen Rift-Kontinentalrandes (Bsp. Rotes Meer und Golf 
von Aden; GARZANTI et al., 2001) in Einklang bringen. Das Modell nach HUBICH (2000) 
greift das erste Modell auf und ergänzt es durch eine intensive Dehnungstektonik mit 
starker Ausdünnung der kontinentalen Kruste. Jedoch wird auch hier eine Subduktion 
angenommen. Da in den Sandsteinen der Hochwipfel-Formation deutliche Anzeichen 
für die Existenz eines magmatischen Bogens fehlen, kann eine Subduktion ozeanischer 
Kruste zumindest im Bereich der Westkarawanken angezweifelt werden. Vor allem ist 
der Anteil frischer Plagioklase und die Vulkanoklasten-Führung in den Hochwipfel-
Sandsteinen zu gering, um auf die Ablagerung in einem Forearc-Milieu hinzudeuten. 
Die auftretenden alterierten vulkanischen Lithoklasten können auch aus der 
Aufarbeitung von Paläovulkaniten stammen. Die Anlage des Beckens mit seiner 
schnellen lateralen Veränderlichkeit spricht ebenfalls gegen einen klassischen 
konvergenten Kontinentalrand mit Subduktionszone. Die Mächtigkeit der Hochwipfel-
Sedimente variiert im Bereich der Ostkarawanken, der Westkarawanken und der 
Karnischen Alpen stark und die Hochwipfel-Formation verschwindet scheinbar ganz im 
Segment zwischen dem Seeberger Paläozoikum und dem Mittagskogel in den 
Westkarawanken. Die geringe anchizonale Überprägung der Hochwipfel-Sedimente bei 
einer Temperatur von maximal 300 °C und einer Versenkung von maximal 10 km (etwa 
2,5 kbar) bei einem geothermischen Gradienten von 30 °C/km schließt im Bereich der 
Westkarawanken eine ausgeprägte Subduktion mit nachfolgender Kontinent-Kontinent-
Kollision und einer intensiven Orogenese aus. Dünnschliff-petrographisch konnte kein 
vertikaler Trend in der Hochwipfel-Formation erkannt werden und es scheint sich um 
eine Mischung mehrerer unterschiedlicher Liefergebiete handeln. Die Sedimente des 
Hochwipfel-Beckens stammen vorwiegend aus einem metamorphen Kristallinkomplex, 
wobei niedriggradige Metamorphite gegenüber hochgradigen überwiegen (vgl. 
Abschnitt 5.2 – Schwermineralchemie). Wahrscheinlich handelt es sich hierbei um den 
alpinen Terran-Komplex. Die Liefergesteine setzen sich aus sehr niedriggradigen 
Metasedimenten (Tonschiefer, Phyllite), niedriggradig metamorphen Gesteinen 
(Niedrigdruck-Metapelite, Niedrigdruck-Orthogneise), aber auch aus hochgradig 
metamorphem Kristallin (Hochdruck-Metapelite, Hochdruck-Orthogneise und 
Amphibolite) und Granitoiden zusammen. Für Epidot-Amphibolit-fazielle basische 
Gesteine spricht auch der hohe Anteil von Epidot an der Schwermineralassoziation und 
das Auftreten von Chrom-Spinell in der Schwermineralfraktion sowie die relative 
Anreicherung von Cr, V und Ni bezüglich einer durchschnittlichen kontinentalen Kruste 
weist auf basische bis ultrabasische Magmatite oder Metamorphite im Liefergebiet hin. 
Von der tieferen grobklastischen zur oberen heterolithischen Hochwipfel-Einheit steigt 
der Anteil hochgradig metamorpher Metapelite und Orthogneise an, was mit der 
fortschreitenden Exhumierung des alpinen Kristallinkomplexes assoziiert werden kann. 
Zu Beginn der Auernig-Formation nimmt der Anteil granitoider Liefergesteine sprunghaft 
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zu. Folglich standen im Liefergebiet granitoide Intrusionskörper zur Abtragung bereit. 
Diese Provenienz der Liefergebiete macht eine Subduktionszone mit einem 
magmatischen Bogen und einem Akkretionskeil sowie der Sedimentation der 
Hochwipfel-Formation in einem Forearc-Becken unwahrscheinlich. Für die 
paläogeographische und geotektonische Position der Karawanken im späten 
Unterkarbon wird daher die Lage in einem Strike-Slip –Becken zwischen den 
mitteleuropäischen Varisziden im Norden und dem nördlichen Kontinentalrand 
Gondwanas oder eines Kontinentsplitters (Terran) im Süden vorgeschlagen. Es kann 
sich hierbei um eine Konfiguration im Sinne einer „triple junction“ gehandelt haben, bei 
der ein Ast in Form eines „failed rift“ (Aulakogen) verkümmert war, aber durch intensive 
Seitenverschiebungen modifiziert wurde. Eine Subduktion der Paläotethys unter den 
alpinen Terran-Komplex kann jedoch östlich des Hochwipfel-Beckens vermutet werden. 
Nach STAMPFLI (1996) ist diese auch in der Permotrias noch aktiv. Der Übergang eines 
Strike-Slip –Rands in eine Subduktionszone ist auch aus dem Bereich Neuseelands 
(Alpine Fault – Puysegur Trench; LEBRUN et al., 2000) bekannt. 
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